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П РЕД И С Л О В И Е

Современная генетическая литология — один из фундаментальных 
разделов геологической науки, занимаю щ ийся изучением строения, 
состава и происхождения осадочных и вулканогенно-осадочных обра
зований и связанных с ними формированием и размещением по
лезных ископаемых в земной коре. Л итология (или, как ее часто 
именуют за рубежом, седиментология) вклю чает познание всех сто
рон осадочного процесса как в океанах и морях, так и на конти
нентальных блоках Земли. Наиболее характерной ее чертой в настоя
щее время является комплексный подход к изучению природных 
процессов накопления осадков (седиментогенез) и их последующего 
преобразования в породы (литогенез). Эти проблемы и составляю т 
существо теоретической литологии.

Данный сборник подготовлен к 28 сессии М еждународного геоло
гического конгресса, который состоится в Вашингтоне (США) в 1989 г. 
Он содержит некоторые наиболее характерные результаты современных 
исследований советских литологов.

В первом разделе — "О бщ ая и теоретическая литология” — рассмат
риваю тся проблемы, раскрываю щ ие различные стороны процессов фор
мирования основных типов осадков и пород, а также некоторых 
типов полезных ископаемых. Ряд статей посвящен общим вопро
сам эволюции осадочного процесса, закономерностям строения оса
дочных толщ , формированию  климата и его роли в образовании 
осадков и их преобразовании в породы.

Многие статьи раскры ваю т самые разнообразные проблемы — осо
бенности кремне-, карбонато- и фосфоритонакопления в различных 
структурах земной коры, роль органического вещества и гидротермаль
ной деятельности как источников рудообразования. Рассмотрены про
цессы минералообраэования (гипергенез, катагенез), обстановки фор
мирования отдельных типов полезных ископаемых, связанных как с 
современными, так и с древними обстановками осадкообразования.

Второй раздел посвящен региональной литологии. Во многих ста
тьях рассматриваю тся проблемы первого раздела данного сборника, 
но уже более детально и применительно к отдельным регионам. 
Особый интерес вызываю т статьи, посвященные флишу как одной из 
особенностей древних бассейнов осадконакопления и современных 
морей и океанов.

В целом для сборника характерен генетический подход, хотя и не 
всегда достаточный для изучения вопросов минерального состава 
пород и формирования полезных ископаемых.



I. ОБЩАЯ И ТЕОРЕТИЧЕСКАЯ ЛИТОЛОГИЯ

УДК 551. 351 (261)

П.П. Тимофеев, В.В. Еремеев

Э В О Л Ю Ц И Я  М ЕЗО ЗО Й С К О ГО  
И К А Й Н О ЗО Й С К О ГО  О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  

А Т Л А Н Т И Ч Е С К О ГО  О КЕА Н А

Восстановление эволюции седименто- и литогенеза в океанах не
возможно без всестороннего изучения строения и состава осадочного 
чехла М ирового океана, а также без знания истории зарождения 
и становления современных океанических бассейнов.

В настоящее время накопился обширный фактический материал 
по осадкам поверхности дна океана и по многочисленным скважинам 
глубоководного бурения. Давно уже встал вопрос о детальном изуче
нии этого материала с генетических позиций и дальнейшей его сис
тематизации с целью выявления эволюции осадконакопления в океанах 
и истории геологического развития океанических блоков земной коры. 
Решить его без применения детального комплексного литолого-фаци- 
ального анализа, базирующ егося на ш ирокой генетической основе, 
невозможно, поскольку лиш ь восстановление природы каждого слоя в 
отдельности и анализ закономерной смены слоев в разрезе и на пло
щади позволяет осветить историю формирования толщ  и выявить кор- 
релятивы для сопоставления с другими одновозрастными толщ ами.

Авторами проводились исследования материалов скважин глубо
ководного бурения НИ С ’’Глом ар Челленджер” в пределах А тланти
ческого океана м етодами литолого-фициального анализа, сочетавши
мися с детальны м минералого-петрографическим изучением каменного 
материала. Изучение первичных генетических признаков пород, со
ставляю щ их полностью разрезы  скважин, позволило выявить генети
ческие типы, фации и макрофации отложений, слагаю щ их осадочный 
чехол Атлантического океана.

Нами установлены отложения озерно-морских водоемов с м акро
фациями слабосолоноватоводных, солоноватоводных и осолоненных 
осадков; подвижного прибрежно-морского мелководья с макрофациями 
осадков подводной дельты, заливов и лагун, прибрежно-морского мел
ководья; удаленного от берега мелководья с макрофациями осадков 
относительно удаленного и удаленного мелководья; мелководного м о
ря с макрофациями осадков относительного мелководья и морского
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мелководья; глубоководного моря с макрофациями осадков относи
тельного морского глубоководья и морского глубоководья; относи
тельного океанического глубоководья с макрофациями карбонатно
кремнистых и карбонатно-глинистых осадков; океанического глубо
ководья с макрофациями органогенно-карбонатных и глинистых осад
ков. Выделенные макрофации отвечаю т этапам седиментации, сущест
вовавш им длительное время на территории Атлантики.

Анализ распределения фаций и макрофаций в разрезе и на пло
щади позволил выявить основные стадии развития Атлантического 
океана в м езозое—кайнозое и построить для них палеогеографические 
карты. Низы осадочного чехла Атлантики — меловой и особенно ю р
ский интервалы разреза — вскрыты относительно небольшим числом 
скважин. Вместе с тем начальные этапы развития океанов представ
ляю т наибольший интерес и тесно связаны с эволюцией прилегающих 
континентов. Ю рский период представлял собой особый этап в исто
рии Земли, когда продолжался начавшийся в триасе раскол Пангеи. 
В раннеюрское время началось дробление Гондваны и заложение впа
дины Атлантического океана. На основании плитно-тектонической мо
дели расположения материков можно предположить, что в начальную 
стадию заложения впадины Атлантического океана по мере раздвиже- 
ния континентов и неравномерного опускания и разрыва континенталь
ной коры в зоне зарождающ егося океана и активизации трансгрессив
но-регрессивной деятельности Тетиса в наиболее пониженных участ
ках континентальной коры в пределах раскалывающ ейся Гондваны, се
вернее экватора и между Американским и Евро-Американским матери
ками образовывалась серия меридионально вытянутых мелких и отно
сительно крупных часто соединяющихся остаточных осолоняющихся 
водоемов озерного типа. Из анализа распределения фаций следует, 
что в это время были развиты пелитоморфные алеврито-глинистые 
и глинистые известняки с прослоями гипсов и солей. Водоемы распола
гались как в зоне зарождающ егося Атлантического океана, так и на 
окружающ их его континентах. В конце юрского времени они разраста
лись и захватывали все больш ую часть океанической коры.

В начале мела в зоне развивающейся Атлантики, прилегающей к 
Африканскому континенту в полосе от Сенегала до М арокко, существо
вали заливно-лагунные условия, переходящие в мелководно-морские 
с накапливающ имися глинисто-карбонатными и глинистыми осадками. 
Севернее сохранялись условия подводной дельты, переходящие в усло
вия заливов и лагун. В пределах Капской складчатой зоны в это вре
мя существовал расчлененный рельеф и формировались грубообломоч
ные делю виально-пролю виальные отложения, которые выносились в ла
гуны и заливы, вдающиеся в побережье. В пределах Аквитанского 
бассейна в раннем мелу в А дурском прогибе и бассейне Парантис, 
так же как и в прилегающей зоне Бискайского бассейна существовали 
мелководно-морские и заливно-лагунные условия седиментации. В зо
нах развивающейся Атлантики, прилегаю щих к Северо- и Ю жно-Амери
канской платформам, также в условиях лагун и мелководных морей 
накапливались глинисто-органогенные и органогенные осадки и с кон
тинента поступало значительное количество терригенного материала.
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Распространение на территории развиваю щегося Атлантического 
океана мелководно-морских и заливно-лагунных условий осадконакоп
ления обусловлено тем, что в начале раннемеловой эпохи продолжался 
распад Гондваны, раскол, опускание, раздвижение континентов и уси
лилась трансгрессивная деятельность Тетиса в зону зарождающ егося 
океана. При этом происходило развитие погружений вдоль Атлан
тической периферии Северо- и Ю жно-Американской платформ. В запад
ной части Северо-Американского континента начал развиваться Приат- 
лантический приокеанический прогиб, а в зоне современной А тланти
ки, прилегающей к П риатлантическому прогибу, накапливались глини
сто-биогенные и биогенные осадки.

Ю жно-Американская платформа характеризовалась продолжением 
начавшихся в титоне погружений Атлантического побережья; в начале 
мелового периода здесь располагались лагунообраэные водоемы, в ко
торые продолжало поступать значительное количество терригенного 
материала. В это время завершилось обособление Африкано-Аравий
ской континентальной платформы, в пределах которой происходило 
расширение областей осадконакопления. В восточной оконечности 
Африканской платформы в раннем мелу существовали заливно-лагун
ные условия с накапливавшимися там  глинистыми отложениями, на тер
ритории Восточной Аравии располагалось мелководное море. В целом 
в начале раннего мела произошло расширение ранее существовавших 
разрозненных бассейнов и их слияние в единое целое.

В конце раннемеловой эпохи, а апт-альбское время, в пределах 
зарождающ ейся Атлантики формировались осадки мелководных мо
рей, заливов, лагун и дельт. Господствовавшее до того в пределах 
Африканского континента преимущественно континентальное осадко- 
накопление в это время во многих районах сменилось морским, что 
было связано с усилением трансгрессии Тетиса. При этом в Габоне, 
Анголе, Нижнем Конго и на побережье Танзании в апте осадко- 
накопление осуществлялось в прибрежно-морских условиях. В альбе 
прибрежно-морские и заливно-лагунные условия сохранились в северной 
части впадины Конго, Нигерии, зонах бассейнов Гвинейского и Се
негальского заливов.

Скважиной N 370 вскрыты осадки дельты  реки, бравшей свое на
чало в Атласе. В пределах Ю жной А тлантики в зоне Капской впадины 
вскрыт интервал разреза апт-альбского возраста, также сложенный 
осадками дельты, переходящими в направлении континента в аллювий 
реки, вытекающей из Капской складчатой области. В зоне скважины 
Ангольской котловины вскрыты апт-альбские осадки, представленные 
отложениями дельты, сменяющимися в апикальных частях заливно
лагунными отложениями. В южной части Бискайского залива вскрыты 
отложения дельты крупной реки, берущей свое начало на Иберийском 
п-ове. В северной части Бискайского залива в это время также рас
полагалась дельта, в краевых частях которой осадки накапливались 
в условиях заливов и лагун.

В апт-альбское время происходило еще более интенсивное раз- 
движение и соответственно поднятие Африканского и Американского 
континентов, усилилась трансгрессия Тетиса с севера в зону эарож-
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даю щ егося океана. При этом  происходило расширение ранее су
ществовавших водоемов в зонах опусканий и образование вначале 
замкнутых, а впоследствии сообщ ающ ихся мелководных морей с сетью 
заливов и лагун. Поднятия на раздвигаю щ ихся континентах вызывали 
усиление выноса реками терригенного материала в мелководные м ор
ские бассейны и формирование обширных подводных дельт, а также 
повышение содержания терригенных компонентов в осадках зарож даю 
щегося океана. Так, южная часть Аппалачей на рубеже раннего и позд
него мела испытывала поднятие, при этом в зону зарождающ егося 
океана с Аппалачей рекой, переходящей в обширную дельту, поставлял
ся обломочный материал, западнее и юго-западнее в условиях мелко
водного моря накапливались глинисто-биогенные осадки. Интенсивное 
погружение Атлантического побережья Ю жной Америки продолжалось 
с накоплением осадков в условиях заливов и лагун, переходящих 
в ш иротном направлении в мелководно-морские. Интенсивно прогиба
лась также северная часть Андийской геосинклинали, в то время 
как южная испытывала поднятие, и происходил вынос обломочного 
материала рекой в прилегаю щую зону Атлантики и формирование 
обширной дельты.

В целом усиление вертикальных движений земной коры вызывало 
усиление трансгрессии Тетиса с севера в зону зарождаю щ ихся впа
дин и увеличение зоны мелководных морей. Поднятия на раздвигаю 
щихся континентах вызывали оживление деятельности рек и уси
ление выноса терригенного материала, в том числе и содержащего 
органику, с континентов. При этом реки проникали в мелководные 
морские водоемы, формировались обширные подводные дельты, в пе
риферических частях которых и оседало органическое вещество, при
вносимое с континента. В условиях своеобразных седиментационных 
ловушек оно давало значительные скопления, формировавшие в по
следующем ”черные сланцы”. В пределах развиваю щ егося Атланти
ческого океана органическое вещество "черных сланцев” накаплива
лось вдоль западной оконечности Африканского континента, а также 
в зонах, окаймляю щ их Северо-Американский и Ю жно-Американский 
континенты.

В позднем мелу трансгрессия усилилась; в северо-западной и частично 
южной областях Атлантического океана установились глубоководно
морские условия осадконакопления. При этом в краевых частях 
Африканской платформы, которая к этому времени приобрела кон
туры, близкие к современным, установились мелководно-морские усло
вия осадконакопления. В пределах западного побережья Африки от 
М арокко до Сенегала располагался мелководно-морской бассейн с 
сетью заливов и лагун, в пределах которого накапливались глинисто
карбонатные осадки. Западнее, в пределы прилегающей к континенту 
части Атлантики, мелководно-морской бассейн простирался до зоны 
Сьерра-Леоне и островов Зеленого мыса и севернее. В пределах Юж
ной Атлантики также располагался мелководно-морской бассейн с на
капливавшимися там  карбонатно-глинистыми отложениями. В северной 
части А тлантики существовали глубоководно-морские условия.

П родолж алось опускание краевой зоны Северо-Американского кон
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тинента, где сохранялись мелководно-морские условия осадкона
копления. В это же время в прилегающей зоне Атлантики располагал
ся глубоководный морской бассейн с накапливавш имися там  преиму- 
ществено глинистыми отложениями, а в зоне, тяготею щ ей к Северо- 
Американскому континенту, с песчано-алевритовой примесью. Привнос 
терригенного материала с Северо-Американского континента в начале 
позднемелового этапа подавлял органогенно-карбонатную  садку. Се
веро-восточное и юго-западное обрамления Ю жно-Американской плат
формы также продолжали погружаться.

В сеномане мелководное море достигло побережья Патагонии, вос
точнее это мелководное море переходило в глубоководное с накап
ливавшимися там  глинистыми отложениями. М естами с возвышенных 
частей Ю жно-Американского континента реками, впадавшими в мелко
водное море и образую щ ими подводные дельты, привносился обло
мочный материал. Таким образом , в начале позднемелового этапа 
(сеноман, турон, коньяк) континенты были в значительной мере 
сближены и вдоль континентов были развиты прибрежно-морские 
мелководные отложения, а в центральной части располагался мелко- 
водно-морской водоем, переходящий к северу в глубоководно-морской. 
В конце позднего мела (сантон, кампан) в пределах Атлантического 
океана в различных частях возникли условия океанического глубоко
водья.

В южной части Атлантики (Капская, А нгольская котловины) глу
боководные океанические условия возникли несколько ранее, в то 
время как в районе островов Зеленого Мыса, Бискайского залива это 
произошло в самом конце позднего мела. На остальной террито
рии в пределах северо-восточной части А тлантики сохранялись усло
вия подвижного прибрежно-морского мелководья — подводной дельты 
прибрежно-морского подвижного мелководья, переходящие в условия 
удаленного от берега мелководья. В условиях океанического глубо
ководья накапливались органогенно-карбонатно-кремнистые и органо
генно-карбонатно-глинистые отложения.

В кайнозое в целом в пределах А тлантики существовали усло
вия океанического глубоководья и вся кайнозойская история была 
тесным образом  связана с развитием прилегаю щих континентов, осо
бенно с развитием Африки.

В палеоцене—раннем эоцене в пределах северо-западной части 
Атлантики существовали глубоководные океанические условия накоп
ления карбонатных и глинистых осадков. На севере современного 
Атлантического океана в раннеэоценовое время осадконакопление 
происходило в условиях от прибрежно-морских мелководных до кон
тинентально-прибрежных и континентальных с почвообразовательными 
процессами (Форерский порог) и условиях типичной подводной дельты.

Вдоль восточной оконечности Европы и Африки зоны океаническо
го глубоководья чередуются с зонами относительного глубоководья. 
В Южной Атлантике в условиях океанического глубоководья накапли
вались карбонатные и глинистые отложения. В пределах Африканского 
континента в палеоцене—раннем эоцене море занимало такую  же тер
риторию, как и в позднемеловое время. В некоторых районах море
ю



трансгрессировало после временной регрессии на рубеже мела и палео
гена. В зоне, охватываю щ ей Ливию, Египет и Аравийский п-ов, в па
леоцене — раннем эоцене располагался морской водоем, в пределах 
которого накапливались карбонатные отложения.

В среднем эоцене в пределах зоны океанического бассейна вдоль 
оконечности Европы и Африки сохранились условия относительного 
глубоководья. При этом в северной части А тлантики сохранились ла
гунно-морские и мелководно-морские условия. В южной части Атлан
тики средний эоцен явился временем наиболее интенсивной биогенной 
седиментации кремнезема в пределах всего океанического бассейна. 
В позднем эоцене—олигоцене в пределах А тлантического океана суще
ствовали условия глубоководной океанической седиментации, накапли
вались органогенно-карбонатные и глинистые осадки, лишь в север
ной части сохранились менее глубоководные условия. При этом в ок
раинных частях бассейна биогенная седиментация вновь несколько 
подавлялась притоком терригенного материала с континента за счет 
размыва поднятий на окруж ающ их континентах.

В то же время конец эоцена—начало олигоцена характеризовались 
усилением тектонических движений и вулканической деятельности. В 
целом продолжительность этого этапа в пределах Африки большая, 
чем в Европе. Начальная фаза, в общем, соответствует пиренейской 
орогенической эпохе Альпийского пояса Евразии. К этой начальной 
фазе, растянувшейся на значительную часть олигоцена и на начало 
миоцена (аквитанский век), приурочены проявления вулканической дея
тельности. Начальная фаза неотектонических поднятий сменилась от
носительным ослаблением тектонических деформаций, сопровождав
шихся трансгрессией моря, затронувшей все берега Африканского кон
тинента.

В зоне Атлантического побережья Африки палеоцен-эоценовые от
ложения с небольшими перерывами распространены вдоль всего побе
режья и имею т карбонатно-терригенный и терригенный состав. В по
зднем эоцене в Нигерии на месте отступившего моря возникла забо
лоченная прибрежная равнина, ставш ая местом накопления лигнитов.

В олигоцене вдоль оконечности Европейского и Африканского 
континентов сохранялись условия относительно глубоководной седи
ментации. В Центральной Атлантике установились условия океани
ческого глубоководья с карбонатонакоплением. В пределах Южно- 
Американского континента (П риатлантическая равнина) олигоцен пред
ставлял собой эпоху регрессии, и интенсивность восходящ их движе
ний в области Аппалачей возросла, что привело к возникновению 
горного рельефа. Сводовое поднятие повлекло врезание речной долины, 
что привело к накоплению в северной части Атлантики преимуществен
но алеврито-глинистых и органогенно-кремнистых осадков с примесью 
алеврито-глинистого материала.

М иоценовый этап характеризовался преимущественно биогенной 
седиментацией; в отдельных местах накопление осадков происходило 
на глубинах ниже критических. В первой половине миоцена на пери
ферии Африканского континента происходило врезание и разработка 
долин средних течений главных рек. Средний миоцен в пределах no
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бережья Атлантики характеризовался продолжением трансгрессии, в 
Габоне существовал морской водоем. Со среднего миоцена началась 
новая фаза тектонической активности, достигш ая максимума в позд
нем миоцене, в это время образовались грабены Красного моря, Суэц
кого и Аденского заливов. Тектоническая активность Африканской 
платформы во второй половине миоцена совпала с началом основного 
горообразования в Альпийском поясе Северо-Западной Африки и Евро
пы. В конце миоцена—начале плиоцена происходило некоторое ослаб
ление тектонической активности в пределах Африканского континента.

В плиоцене в условиях океанического глубоководья формирова
лись осадки со значительной примесью алеврито-глинистого материа
ла, что связано с новой фазой тектонической активности. Происхо
дило воздымание Африканской платформы, сопряженное с опусканием 
впадин Атлантического и Индийского океанов, переход от поднятий 
к погружениям происходил вдоль прибрежной зоны флексур и разломов. 
В пределах Ю жноамериканского континента проявлялась заклю чи
тельная фаза поднятий Аппалачей, что создало современный хребет. 
Поднятию Аппалачей соответствовало опускание Приатлантической 
равнины. Усилился вынос терригенного материла в океан и формиро
вались осадки с примесью алеврито-глинистого материала. В течение 
позднего плиоцена общее поднятие Африки по отношению к смежным 
океанам и м орям  продолжалось, что привело к интенсивному вре
занию рек, впадавших в океаны, и к перехвату ими притоков внутри- 
материковых водоемов. Образование крупных пресных водоемов в 
позднем плиоцене в экваториальной Африке свидетельствуют о повы
шенной влажности. Наступление иллю виального режима в Африке 
совпало с началом покровного оледенения в Европе. Общее снижение 
тектонической и вулканической активности в пределах Африканского 
континента было прервано во время, соответствующее рисс-вюрмскому 
межледниковью Европы.

В плейстоцене повсеместно установились условия глубоководной 
органогенно-карбонатной седиментации, на отдельных участках — ниже 
уровня растворимости карбонатов. Вдоль оконечностей Европы и Афри
ки в северо-западной и юго-западной частях Атлантического океана 
накапливались осадки со значительной примесью алеврито-глинистого 
материала. В пределах Северной Атлантики формировались преи
мущественно органогенно-карбонатные осадки, а в пределах Южной 
Атлантики — органогенно-карбонатно-кремнистые и органогенно-кар
бонатные с примесью алеврито-глинистого материала.

В пределах Африканского континента в конце плейстоцена проис
ходило затопление океаном устьевых частей речных долин, образова
ние эстуариев и лагун, что было связано с послеледниковым повы
шением уровня океана. Общее поднятие Африки по отношению к Атлан
тическому океану продолжалось, что привело к интенсивному вреза
нию рек, впадавших в океан.

Седиментогенез и формирование минерального состава осадочного 
чехла Атлантического океана на протяжении всей мезозойской и кай
нозойской истории определялись денудацией поднятий в пределах ок
ружающих континентов, сносом обломочного материала с этих подня- 
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тий, существовавших все мезозойско-кайнозойское время. Роль обло
мочных компонентов в ходе седиментогенеза проявилась в преобла
дании в ряде случаев терригенного материала над органогенно-карбо
натным, преимущественно аллотигенном характере глинистой состав
ляющей, поступавшей с континентов, гумусовым и сапропелевым соста
вом органики, поступавшей с континента и являвшейся исходным м а
териалом для "черных сланцев”, устойчивым зрелым набором ми
нералов тяжелой фракции. Трансгрессии Тетиса в пределы Атлантики 
происходили одновременно с трансгрессиями в пределы Африканского 
континента. Влияние процессов вулканизма затушевывалось за счет 
сильного привноса терригенного материала с континента. Срединно- 
Атлантический хребет не играл значительной роли как источник сноса. 
Основное отличие процессов седиментогенеза в пределах Атлантики 
от седиментогенеза в Тихом океане — это тесная связь с эволюцией 
окружающ их континентов, питание терригенным материалом  зарожда
ющегося океана и ничтожное влияние процессов вулканизма.

Abstract

Throughout its Meso-Cenozois history, sedim entation and mineral com po
sition of the sedimentary cover of the Atlantic Ocean were controlled by the 
denudation of the rises on the surrounding continents, clastic output from 
these rises that existed throughout Meso-Cenozoic time. The role of the elas
tics in sedimentation can be seen in the predominance of terrigenous 
material over organic carbonates, mostly allogenic clay components 
supplied from the continents, the humic and sapropelic organics derived from 
the continent and responsible for the ’’black shales”, and the unvarying 
mature set of heavy-fraction minerals. Tethyan transgression into the 
Atlantic went parallel with a transgression into the African continent. 
The effect of volcanism was much reduced due to the high terrigenous 
input from the continent.The M id-Atlantic ridge wasn’t a minor source area. 
The basic difference of the Atlantic sedim entation from the Pacific one 
is its close links with the evolution of surrounding continents, terrigenous 
input into the emerging ocean and the infinitesimal role of volcanic 
processes.
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УДК 551.3:551.461.8:552.14:556.5

Ю.П. Казанский

ОБЩИЕ ТЕНДЕНЦИИ РАЗВИТИЯ  
СЕДИМ ЕНТАЦИОННЫ Х ПРОЦЕССОВ 

В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Вопросы реконструкции эволюции седиментационных процессов в 
геологической истории Земли давно обсуждаются в литературе. В по
следнее время стала очевидной возможность наметить в самом об
щем виде тенденции развития основных процессов седиментации, ре
гулирующих состав и структурно-текстурные особенности природных 
осадков.

Ф ормирование природного осадка является функцией взаимодейст
вия среды седиментации и источников осадочного материала. Следо
вательно, история развития седиментационных процессоз может рас
сматриваться как процесс развиваю щ ихся во времени систем седимен
тационных сред на суше и в водной обстановке под воздействием 
изменяющихся источников материала, в своих комбинациях влияющих 
на состав природных осадков.

Основными средами седиментации являю тся атмосфера, гидросфе
ра и биосфера. Существует несколько вариантов развития атмос
феры в геологической истории Земли. Схема, составленная по м а
териалам комплексного изучения вещества осадочных пород, изотоп
ного состава отдельных элементов, результатов исследований газово
жидких включений и т.д., позволяет выделить несколько-этапов раз
вития воздушной оболочки Земли. Э тот вариант подчеркивает общую 
тенденцию трансформации первичной, бескислородной атмосферы, обо
гащенной кислыми газами, ам м иаком  и углекислым газом, в угле- 
кисло-кислородно-азотную, современного типа.

В последние годы появились материалы, позволяю щие оценить раз
витие таких показателей состояния нижних горизонтов атмосферы, как 
среднегодовая температура и давление. Несмотря на разные цифры, 
полученные различными авторами, выявляю тся общие признаки: повы
шенные температура и давление в докембрии и близкие к современ
ным параметрам  в фанерозое.

Средой седиментации являю тся два типа гидросферы: наземная 
и морская. Д ля наземного типа следует допустить преобладание сла
боминерализованных, пресных растворов, по содержанию анионов и ка
тионов близких к пресным водам современной эпохи. В более ран
ние эпохи (архей, ранний протерозой) они могли быть насыщены га
зами древней атмосферы (углекислый газ, ам м иак и др.), а также 
карбонат- и бикарбонат-ионами. Принципиальное значение для пони
мания особенностей континентальной седиментации в ранние геологи
ческие эпохи могут иметь высокие показатели температуры и давле
ния. Элементом наземной гидросферы периодически является ее твер
дая фаза — лед.

Морской раствор как среда седиментации, видимо, существовал
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на всем протяжении геологической истории Земли и содержал постоян
но все компоненты, присутствующие в нем в настоящее время. Дискус
сию вызывает вопрос о постоянстве состава и концентрации этих 
компонентов в морской воде. Имеющиеся в настоящее время данные 
по составу хемогенных пород (карбонатные, сульфатные, хлоридные 
и др.), геохимии, газово-жидким включениям и термодинамические 
расчеты позволяю т считать более вероятной гипотезу о непостоянстве 
солевого и газового состава М ирового океана. Эта гипотеза пред
полагает существование нескольких этапов в развитии солевого 
состава морских вод. Общая направленность развития могла идти 
путем сокращения кальция, магния, карбонат- и бикарбонат-ионов 
при росте натрия, хлор- и сульфат-ионов. В то же время этот про
цесс, как показывает пример мелового периода, мог быть прерывистым.

Основными источниками осадочного материала являлись м агм ати
ческие, метаморфические и осадочные породы литосферы, продукты 
их выветривания, а также материалы вулканического, гидротермаль
ного и космического происхождения. В настоящее время основную мас
су осадочных продуктов поставляю т главным образом  осадочные по
роды и продукты их выветривания, в меньшей степени вулканизм. 
Однако на ранних этапах геологической истории значение вулканизма 
и гидротермальной деятельности было выше.

Развитие биосферы происходило в тесной связи со становлением 
атмосферы и гидросферы, что выразилось в активном воздействии ор
ганизмов на параметры этих сфер. Выделяется несколько крупных 
рубежей изменения свойств атмосферы и гидросферы, вызванных раз
витием биосферы. В докембрии это появление организмов, разлагаю щ их 
углекислый газ с выделением кислорода, понижение температуры в 
конце докембрия, приведшее к ш ирокому развитию многоклеточных 
организмов; в фанерозое — заселение растениями и животными суши.

При оценке характера развития процессов седиментации принци
пиальное методическое значение имеет выделение провинций конти
нентального и морского осадконакопления, физико-химические систе
мы которых существенно различаются. На суше велика роль атмосферы, 
процессов выветривания, растительности и т.д. М орское осадкона- 
копление происходит в одной среде — водной — и в  ней решаю щая 
роль отводится составу среды, а также организмам, образую щ им ске
летные элементы. Таким образом, физико-химические и биохими
ческие системы в этих провинциях будут развиваться по-разному.

В условиях континентальной провинции наиболее полно проявля
ется система атмосф ера—поверхность литосферы с участием поверхно
стных вод. Эта система определяет характер выветривания, перенос 
продуктов разрушения и вулканического материала.

В раннем докембрии, в условиях усиленного обмена влагой в сис
теме атмосфера—гидросфера—верхние слои литосферы развивались две 
области формирования осадочных продуктов: выветривания и эолово- 
пролю виальной седиментации. Выветривание в раннем докембрии про
исходило, вероятно, в восстановительных щелочных условиях. При 
преобладании среди материнских пород основных эффузивных типов 
это могло способствовать накоплению в корах выветривания смектит-
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гидрослюдистых продуктов, а в областях осадконакопления аллохтон- 
ного грауваккового материала с участием автохтонных компонентов 
гидрослю дистого, смектитового, хлоритового и карбонатного типов.

Изменения физико-химических условий выветривания в позднем 
докембрии в результате появления кислорода, сокращения количества 
ам м иака и ’’кислых” газов в атмосфере, а также ш ирокого уча
стия в областях питания кислых изверженных и осадочных пород 
привели к смене щелочных восстановительных обстановок на кислые 
окислительные. Новообразованные продукты выветривания этого вре
мени имею т преимущественно железисто-каолинитовый состав, а среди 
реликтовых минералов преобладает кварц. Последний в обломочной 
форме является также породообразую щ им минералом в ш ироко 
распространенных, достаточно мощ ных толщ ах кварцевых песчаников 
и кварцитов позднего докембрия.

Своеобразие континентального седиментационного процесса в ран
нем докембрии определялось повышенными температурой и давле
нием в приповерхностных условиях, а также составом атмосферы и 
отсутствием растительности на суше. Прежде всего в этой обста
новке, во-первых, существовал более тесный обмен влагой между 
атмосферой и гидросферой, а во-вторых, больш ая плотность атмосфе
ры могла способствовать концентрации основной массы эолового ма
териала в ее нижних слоях. Таким образом, в этот период допуска
ется тесное переплетение компонентов терригенной системы эолово
го и делю виально-пролю виального типов в виде своеобразных селепо- 
добных смешанных потоков, фиксирующихся в сохранившихся разрезах 
в виде тиллоидных и туффоидных образований. С этих позиций необ
ходима ревизия состава и строения отложений архея и раннего про
терозоя, которые в настоящее время рассматриваю тся как ледниковые 
образования, при этом особое внимание заслуживаю т не только аллох- 
тонные компоненты, но и вещество автохтонного типа.

В позднем докембрии, в условиях понижающихся температуры и 
давления достаточно четко обособляю тся пролю виально-аллювиальные 
осадки с характерны м циклично-многослойным строением, указываю 
щим на несомненное существование речных систем с достаточно 
постоянным расположением долин. С этим временем связано появление 
красноцветных образований и каличе. Красный пигмент является про
дуктом  разрушения железоокисных продуктов протопочв и кор вы
ветривания. Отсутствие в речном стоке гумусового вещества и расти
тельности в долинах способствовало сохранению окисных форм железа 
в областях не только засушливого, но и влажного климатов. Своеоб
разие информативности красноцветного материала сохранялось в тече
ние раннего палеозоя. Установленные в аллю виальных отложениях 
карбонатные, часто доломитовые продукты типа каличе свидетель
ствуют о сезонности, существовавшей в рассматриваемый период.

Бассейны конечного стока на суше характеризовались преимуще
ственно формированием автохтонного карбонатного материала. Линзы 
зернистых и строматолитовы х доломитовы х пород в разрезах пара
кварцитов, установленные в Восточной Сибири, являю тся доказатель
ством этого.
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Особенностью континентальной седиментации в конце позднего 
докембрия является развитие оледенений. Д оказательством  их суще
ствования может служить не только своеобразный набор структурных и 
текстурных признаков, но и четко выявляю щиеся ледовые клинья. 
Ледниково-озерные осадки этого времени представлены как слоисты
ми глинисто-песчаными продуктами, так и карбонатными, преиму
щественно доломитовы ми образованиями. Распространение доломи
товых осадков среди тиллитов позволяет рассматривать карбонат
ный материал такого состава как своеобразный гом олог сульфатно
соляных продуктов в озерах современных полярно-пустынных зон 
(А нтарктика, Гренландия).

Обстановки седиментации в раннем палеозое характеризовались 
редкой дифференциацией по дефициту влаги, что связано с дальней
шим понижением температуры и давления. Это привело, вероятно, к 
сокращ ению районов интенсивного выветривания, сокращ ению поступ
ления в области седиментации высокозрелого осадочного материала. 
Таким образом, существующие представления об аридизации на по
верхности суши в это время возможно несколько преувеличены.

Начиная со среднего палеозоя — м омента заселения поверхности 
суши растительностью  — происходит существенная перестройка сос
тава атмосферы, растения и продукты жизнедеятельности организмов 
принимаю т участие в процессах выветривания и седиментации. Этот 
период геологической истории по характеру осадочных процессов 
является переходным к современному. Видимо, по физико-химическим 
и биохимическим показателям он может быть разделен на несколько 
этапов с характерными типами физико-химических систем. Различа
ются несколько эпох выветривания и сменяющихся ландш афтно-клима
тических зон.

Развитие морских условий седиментации контролировалось сос
тавом  атмосферы, гидросферы, биосферы, источниками газов, раст
воров и твердых частиц, тесно связанными с состоянием глубоких 
сфер планеты. Реконструкция наиболее древних этапов морского 
осадконакопления затруднена, так как сохранившиеся седиментацион- 
ные продукты сильно изменены постседиментационными процессами, в 
результате чего потеряны первичные особенности состава, структурно
текстурные признаки, формы осадочных тел. Тем не менее не вызы
вает сомнения существование в это время всех имеющихся сейчас 
седиментационных систем, связанных с морским раствором: терриген- 
ной, карбонатной, кремнистой, железистой, сульфатной, хлоридной и др.

Терригенные осадки в раннем докембрии имели те же структурно
текстурные признаки, что и современные осадки. Это может свиде
тельствовать о существовании гомологов морских бассейнов на началь
ных стадиях геологической истории Земли. В конце раннего и в позднем 
докембрии отчетливо различаются мощные дельтовые тела, фиксирую
щие первый уровень лавинной седиментации, установленный для фа- 
нерозоя. Флишоидные и флишевые отложения Восточной Сибири и 
Средней Азии могут указывать на существование второго высокого 
уровня накопления аллохтонного материала в позднем докембрии.

Развитие карбонатной системы определялось поступлением в мор-
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скую среду седиментации кальция, магния и производных угольной 
кислоты из атмосферы вулканическим и гидротермальным путями, а 
также с суши. Начиная с архея, существенную роль в регулировке 
карбонатной системы стал играть органический мир. По составу и 
структуре карбонатных осадков намечается несколько этапов карбо- 
натонакопления.

В раннем докембрии в условиях восстановительной среды харак
терными продуктами морской седиментации являлись минералы группы 
сидерита, распространенные в железорудных формациях этого времени.

В позднем докембрии в фанерозое основными компонентами систе
мы выступают кальций-магниевые карбонаты. Значительные масштабы 
доломитообразования в конце докембрия были обусловлены высоки
ми содержаниями кальция, магния и производных угольной кислоты 
в морском  растворе; повышенным парциальным давлением углекислого 
газа; низкими количествами сульфат-иона; высокой среднегодовой тем 
пературой.

Распространение кальцитового органогенно-терригенного типа кар- 
бонатонакопления в фанерозое связано с понижением температуры и 
ростом количества сульфат-иона, а также с активным участием в фор
мировании карбонатных осадков организмов, строящ их скелет из 
карбоната кальция. Осадки, обогащенные магнием, смещ аю тся в во
доемы с аномальны м составом морской воды (солеродные бассейны 
и др.).

История кремненакопления в морских осадках может быть подраз
делена на два этапа: докембрийско-палеозойский и мезозойско-кай
нозойский. Д ля первого из них характерны  вулканогенно-гидротермаль
ный источник вещества; повышенные содержания кремнезема в м ор
ской воде; нарастаю щ ая (с конца докембрия) роль биогенного фактора 
при переходе кремнезема в осадок. В докембрии автохтонные формы 
кремнезема формирую т самостоятельные тела (гейзериты) или ассо
циируются с железистыми минералами (джеспилиты) и углеводород
ными соединениями (фтаниты и др.). Д ля палеозоя характерны крем
нистые породы с зернисто-биоморфной или биоморфной структурой 
(яшмы, радиоляриты, спонголиты и др.).

В мезозое и кайнозое наряду с выш еуказанными типами широ
кое распространение получают преимущественно биоморфные (радио- 
ляриевые, диатомовые, губковые) разности кремнистых пород, форми
рующиеся как в пределах окраинных морей, так и в океанических 
бассейнах.

Условия морской седиментации для железоокисных соединений ме
нялись следую щим образом. В раннем докембрии при формировании 
железистых кварцитов преобладал хемогенный тип седиментации с при- 
вносом железа эксгаляционным путем и с суши. После появления зна
чительного количества кислорода в атмосфере и гидросфере окислы 
железа достигали донных илов в виде тонкозернистого материала, 
коллоидов и металлоорганических соединений. В конце докембрия и 
в фанерозое преобладаю т железоокисные соединения, ассоциирующиеся 
с терригенными осадками. Закисные формы (сидерит, железистые хло
риты и др.) имею т постседиментационное происхождение.
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Сульфатонакопление в докембрии не достигало значительных мас
ш табов, что связано с низким содержанием сульфат-иона в морской 
воде. Оно было достаточно низким и в кембрии—карбоне, что до
казывается отсутствием легкорастворимы х сульфатов в солях и газово
жидких включениях, которые появляются начиная с перми, но вновь 
отсутствуют в меловых отложениях, что, возможно, также следует 
объяснить м алы м содержанием сульфат-иона.

Для соленакопления различаю тся два механизма формирования осад
ков: эвапоритовый и ’’глубоководный”. Галитовые осадки, образовав
шиеся путем испарения морской воды, известны с докембрия. М асштабы 
эвапоритового соленакопления заметно возрастаю т в фанерозое, что 
связывается с увеличением содержания натрия и хлор-иона в морской 
воде. На этом этапе получает развитие ’’глубоководный” механизм, привед
ший к формированию мощ ных залежей каменной соли. Существует 
несколько моделей, объясняющих солеобразование в центральных час
тях морских бассейнов. Их сущность составляет предположение о на
коплении рапы в природных условиях под толщ ей морской воды ’’нор
мальной” солености.

П редлагаемый подход, предусматривающий анализ физико-хими
ческих систем отдельных групп компонентов сред седиментации и 
источников осадочного материала, откры вает возможности выяснения 
последовательности смены одних условий другими. Он применим для 
решения как глобальных, так и региональных задач. Следующим ш агом 
в развитии этой методики является совместный анализ развития раз
личных систем, выявление их взаимовлияния на авто- и аллохтон- 
ные компоненты природных осадков.

Abstract

The evolution com positions of ancient athmosDhere and hydroshere was 
considered. The development of sedimentary physical-chemical biochemi
cal processes against its back-ground was shown. The scheme of 
retrospective constructions was worked out by means of the analysis of 
authochtonic and allochtonic components of sedimentans rocks.

УДК 551.3.051

А.А. Байков, Н.И. Бойко, В.И. Седлецкий

К М Е ТО Д И К Е И ЗУ Ч Е Н И Я  
С Е Д И М Е Н Т А Ц И О Н Н О Й  Ц И К Л И Ч Н О С Т И

Учение о седиментационной цикличности (ритмичности), зародив
шись в начале прош лого столетия при исследовании угленосных толщ , 
в настоящее время интенсивно развивается, становится все более 
всеобъемлю щим и разрабатывается применительно к осадочным обра
зованиям практически лю бого состава. Объективным условием возра
стаю щ его интереса к седиментационной цикличности как куниверсаль-
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ному средству познания строения и эволюции литосферы является 
то обстоятельство, что цикличность, по-видимому, одно из наиболее 
фундаментальных свойств природы. Конкретным объектом исследо
вания седиментационной цикличности являю тся материальные носи
тели надпородного уровня организации осадочного материала — пород
но-слоевые ассоциации.

Описанию и изучению породно-слоевых ассоциаций, слоистых толщ  
осадочных пород посвящено очень больш ое количество работ, в ко
торых они рассматриваю тся с различных точек зрения и для решения 
различных задач. Однако весь огромный фактический материал не 
может быть систематизирован с позиций седиментационной циклич
ности для выявления закономерностей, а может быть и установления 
законов эволюции породно-слоевых ассоциаций и литосферы в це
лом , как продукта определенного этапа развития планет. Причина 
такого положения заклю чается прежде всего в том , что, несмотря 
на относительно ясное философско-методологическое осмысление 
проблемы седиментационной цикличности [10 и др.], единая геологи
ческая методика выявления породно-слоевых ассоциаций различных 
рангов в осадочных толщ ах лю бого состава и строения не разрабо
тана. С помощ ью  формационного анализа, наиболее часто и успешно 
применяемого при изучении осадочных образований, подойти к реше
нию этой проблемы не представляется возможным, так как формация, 
во-первых, крупный геологический объект, в котором  отражена циклич
ность разного порядка, во-вторых, среди литологов отсутствует еди
ное понятие о формации, а следовательно, и формационном анализе 
[2, 3, 5, 13].

М етодика изучения седиментационной цикличности осадочных обра
зований подробно рассматривалась в работах Н.Б. Вассоевича [2,3], 
Ю.А. Ж емчужникова [6, 7], В.И. Попова [11], В.П. Казаринова [9], 
Г. А. Иванова [8], П. Даффа, А. Х аллама, Э. У олтона [4] и др. Наиболее 
полная попытка изложить основные теоретические положения седимен
тационной цикличности с использованием логики и методологии была 
предпринята Ю .Н. Карагодиным [10]. Основным методом  познания яв
лялись системно-структурные исследования породно-слоевых ассоциа
ций. В принципе получила теоретическое обоснование возможность вы
деления геологических тел — циклитов различного ранга во всей толще 
осадочных пород земной коры. Тем не менее практически приемлемой 
методики изучения цикличности осадочных толщ  до последнего вре
мени не было разработано, главным образом  из-за того, что неверно 
определялся главный критерий, на котором  должна основываться 
такая методика.

В настоящей статье предлагается методика системного анализа 
породно-слоевых ассоциаций лю бого ранга, которая,как представляется 
авторам , достаточно универсальна для получения сопоставимых 
результатов и,следовательно, для решения проблемы седиментацион
ной цикличности в целом. М ы исходим из представлений о том, что 
изучение лю бых осадочных пород и породно-слоевых ассоциаций 
вклю чает три главных аспекта — вещественный, структурный и 
генетический, находящихся в неразрывном единстве. Изучение цик
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личности лю бых осадочных толщ , как и самих осадочных пород, 
должно базироваться на вещественном составе, отражаю щ ем через 
структурные признаки их генетические особенности. Иначе говоря, 
систематика осадочных объектов должна начинаться с изучения ве
щественного состава слагаю щ их пород.

Седиментационная цикличность исследует ассоциации слоев, образо
ванных осадочными породами различного состава и генезиса. За основу 
классификации осадочных пород нами принято количественное соотно
шение слагаю щ их породу компонентов, которые отраж аю т генети
ческие ее особенности. Д ля обломочных и глинистых пород эти 
компоненты — частицы определенной размерности (гранулометричес
кие классы), для биохимических и химических пород — минераль
ный состав. В качестве основы классификации всех осадочных пород 
мы использовали понятие определяющего компонента, содержание 
которого в породе превыш ает 50% ее объема или веса [1]. Совершенно 
очевидно, что определяющий компонент должен определять и само 
название породы. К ак известно, материальны м носителем породы яв
ляется породный слой. Имеющиеся многочисленные определения слоя, 
или породного слоя [10, 12 и др.], представляются нам недостаточными 
из-за нечеткого понимания однородности состава того, чем представлен 
слой, т.е. породы. Мы не затрагиваем определений слоя, в которых 
порода, иначе говоря его содержание, или не упоминяется, или о ней 
говорится неконкретно.

Исходя из понятия определяющего компонента, под породным слоем 
мы понимаем однородное по определяю щ им признакам (минераль
ный состав и гранулометрические классы частиц) породное трехмер
ное тело, ограниченное снизу и сверху субпараллельными (или па
раллельными) плоскостями — геологическими границами; два линей
ных его размера по взаимно перпендикулярным направлениям всег
да больш е третьего.

Отличие нашего определения от других прежде всего в том, что 
однородность слоя понимается не просто по вещественному составу, 
а по определяю щим признакам, т.е. определяю щим компонентам, отра
жающим генетические особенности породы. Таким образом, основные 
характеристики породного слоя — форма тела, наличие верхней и ниж
ней геологических границ и однородность определяю щего компонента. 
Содержание определяющего компонента в породном слое может изме
няться в значительных пределах, но долж но быть всегда больше 50%, 
тогда однородность породного слоя сохраняется.

Внутри разреза осадочных пород лю бого состава и строения, за
даваясь различными номинальными (неопределяющими, вторичными) 
признаками, можно выделить множество различных номинальных слоев 
(например, по окраске, текстуре, фаунистическим остаткам , конкре
циям и т.д.). Такие номинальные слои, выделенные по различным 
удобным для разных исследователей признакам, часто принимаются в 
качестве основы при изучении цикличности осадочных толщ . Ошибоч
ность такого подхода заклю чается, во-первых, в неоднозначности 
выделения слоев и, во-вторых, в том , что изменение номинальных 
признаков по разрезу отражает не основные, а второстепенные усло
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вия осадконакопления, а следовательно, и цикличности. Следует 
отметить, что цикличность может быть изучена и на основании 
вторичных признаков при детальных исследованиях однородных 
толщ , но это частный случай рассматриваемой проблемы.

При изучении цикличности породно-слоевых ассоциаций за ос
новной элемент может быть принят только породный слой, отраж аю 
щий главные, определяющие условия седиментогенеза. Такой подход 
обусловливает однозначность получаемых результатов исследования 
слоистых толщ .

Очень важным для породного слоя является понятие ’’геологи
ческой границы”, которое мы формулируем также исходя из представ
ления об определяющем компоненте — объективном носителе генети
ческой информации. Геологическая граница — одна из поверхностей, ог
раничивающих естественное геологическое тело, за пределами кото
рой происходит более или менее резкая смена его определяющих 
компонентов. Изменение содержания определяю щих компонентов по
родного слоя, не влекущее смены одной породы другой, отражает 
изменение минерального состава или размерности частиц породного 
слоя как единого тела, не разделяемого геологическими границами.

Внутри однородного геологического тела возможно существова
ние четко выраженных границ, которые не являю тся геологическими 
по приведенному нами определению, а отраж аю т слоистую текстуру 
осадочных пород. В то же время внутри однородной толщ и (например, 
глинистой, алевритовой, известняковой и т.д.) существуют границы, 
не разделяю щие разнородные образования, но являющиеся геологи
ческими, так  как они фиксируют перерыв в осадконакоплении, кото
рому может соответствовать один или несколько породных слоев 
лю бого состава.

Для изучения цикличности больш ое значение имеет характер гео
логических границ — степень их выраженности в разрезе. Обще
принятой классификации границ по этому признаку в настоящее вре
мя не существует. Больш инство исследователей предлагает выде
лять границы резкие и постепенные, хотя эти понятия не имеют 
строгого определения и не позволяю т однозначно диагностировать 
типы границ в полевых условиях. Неоднозначное определение типа 
границ возникает в результате чисто визуального, субъективного их 
распознавания по внешним признакам, не сопровождаю щегося изуче
нием изменения определяющих компонентов при переходе от одного 
породного слоя к другому, т.е. без учета сущности такого перехода 
в седиментогенезе, отражающ ейся в характере геологических границ.

Нами в качестве основного принципа выделения резких или по
степенных геологических границ предлагается последовательность, ха
рактер смены одних типов другими по определяющему компоненту. 
Так как основным фактором , обусловливаю щ им закономерную по
следовательность образования обломочных пород (по латерали и в раз
резе), является размер частиц осаждающ егося материала, последова
тельным седиментационным рядом мы считаем ряд пород от грубо- 
до тонкозернистых, т.е. конглом ерат—гравелит— песчаник—алевролит 
(в случае сцементированных окатанных облом ков)—глина (аргиллит). 
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Граница между слоями, сложенными породами, которые стоят в этом 
ряду без перерыва только в нормальной (от грубозернистых пород 
к тонкозернистым) или обратной (от тонкозернистых к грубозернис
тым) последовательности, будет постепенной, а граница между слоя
ми, сложенными породами, стоящ ими в седиментационном ряду с раз
рывом, т.е. с выпадением какого-либо его члена — резкой. Д ля биохе- 
могенных и хемогенных пород последовательность образования конт
ролируется физико-химическими факторами, прежде всего раствори
мостью  вещества, поэтому последовательным седиментационным ря
дом  их будет ряд известняк—долом и т—гипс (ангидрит)—каменная 
соль—калийные соли—магниевые соли—эвтонические образования. 
Граница между ними (точнее породными слоями) также постепенная 
в том случае, когда в разрезе они находятся рядом  и только в нормаль
ной или обратной последовательности, а если с разры вом — резкой. 
Граница между породами, расположенными в седиментационных рядах 
различных групп (например, алевролитами и известняками), всегда 
будет резкой. Постепенной может быть геологическая граница между 
глинами и следующими за ними известняками, чаще всего хемоген- 
ными, или же между глинами и сменяющ ими их в разрезе кремнистыми 
биохемогенными породами. Такая классификация характера геологи
ческих границ, основанная на изучении изменения вещественных компо
нентов, предопределяет однозначный подход к исследованию границ. 
Резкими будут также геологические границы внутри однородного геоло
гического тела и между лю бы ми породами, отражающ ие перерыв в 
осадконакоплении.

Породный слой является естественным геологическим телом  оса
дочной толщ и и представляет собой элемент породного уровня орга
низации материи. В качестве элемента строения надпородного уров
ня организации материи принимается закономерная ассоциация пород
ных слоев, выделяемая в последнее время под названием ’’седимен- 
тационный циклит”. По соподчиненности выделяются элементарные 
седиментационные циклиты, меэоциклиты, м акроциклиты [10и  др.]. Ха
рактерные особенности элементарного циклита — направленность и 
непрерывность изменения определяющих признаков (а не просто 
существенных по Ю .Н. Карогодину) породных слоев по вертикали, от 
одного к другому, отраж аю щ их главные условия седиментогенеза и 
объективно обусловливаю щих характер границ между слоями внутри 
него, а также резкие внешние границы. В общем случае элементар
ный циклит должен состоять из двух или более породных слоев, ме- 
зоциклит — из двух или более элементарных циклитов, макроциклит — 
из двух или более мезоциклитов. В реальных разрезах возможны слу
чаи, когда часть циклита лю бого ранга уничтожена геологическими 
процессами, и тогда циклит будет представлен своей сохранившейся 
частью.

При описании геологических разрезов различные авторы выделя
ют циклиты в соответствии с принципами субординации, выстраивая 
их по иерархической лестнице от элементарных до наиболее сложных. 
Однако как показывает анализ этих описаний, объективно обуслов
ленной методики выделения циклитов различного ранга в полевых ус
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ловиях и для реальных разрезов не существует. По нашему мнению, 
это объясняется прежде всего выделением циклитов на основании изу
чения направленности и непрерывности изменения не определяющих 
компонентов, а самых разнообразных номинальных признаков пород
ных слоев. При таком  подходе направленность и непрерывность от
ражаются не в объективно выделяемых границах циклитов, а в субъек
тивных. Кроме того, полностью исключается и однозначность мето
дики выделения циклитов различного ранга в конкретных условиях.

Исходя из принципов направленности и непрерывности измене
ния определяющих признаков породных слоев в разрезе, разрывы в 
непрерывности, т.е. резкие геологические границы, и будут являться 
границами элементарных седиментационных циклитов (ЭСЦ). Ассоциа
ция породных слоев, заключенная между двумя резкими геологи
ческими границами, отвечает всем требованиям элементарного циклита: 
направленности и непрерывности изменения определяющих признаков в 
ряду, отражаю щ ем последовательность осадконакопления, и резкому 
типу ее границ. Устанавливая резкие геологические границы между 
породными слоями, мы расчленяем любую породно-слоевую ассоциа
цию на тела (элементарные циклиты), отражаю щ ие "повторяемость” — 
цикличность геологического процесса во время формирования изу
чаемой толщи.

В качестве основы классификации ЭСЦ мы также используем по
нятие определяющего компонента, но в данном случае породного 
слоя, содержание которого в ЭСЦ  превышает 50% его мощности. 
К ак и в случае для типов пород, определяющий компонент (слой) дает 
название ЭСЦ (песчаный ЭСЦ, алевритовый, известняковый и т.д.). 
Количество типов ЭСЦ, выделяемых таким  образом, совпадает с коли
чеством типов пород, расположенных в нормальном  седиментацион- 
ном ряду, от грубообломочных отложений до легкорастворимых со
лей, соответствующих началу и концу полного седиментационного ряда. 
Границы между ЭСЦ, как и между породными слоями, могут быть рез
кими и постепенными. Х арактер этих границ определяется последо
вательностью расположения типов Э С Ц  в вертикальном разрезе. 
Граница между ЭСЦ, породы определяю щих слоев которых стоят в се- 
диментационном ряду только в нормальной или обратной последо
вательности, будет постепенной, а граница между ЭСЦ, породы опре
деляющего слоя которых в седиментационном ряду располагаются с 
разрывом, — резкой. Понимая под направленностью и непрерывностью 
изменения определяющих признаков последовательность расположения 
породных слоев в вертикальном разрезе относительно расположения 
их в седиментационном ряду, классификацию ЭСЦ  можно свести к двум 
структурным типам — прогрессивным и регрессивным циклитам.

ЭСЦ  группируются в более сложные породно-слоевые ассоциации — 
мезоциклиты. М етодика их выделения в разрезах осадочных толщ , ис
ходя из разработанных нами принципов, сводится к выявлению рез
ких границ ЭСЦ так как ассоциации ЭСЦ  между двумя соседними рез
кими границами будут характеризоваться направленностью и непре
рывностью изменения определяющих компонентов (в данном случае 
типов ЭСЦ).
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В качестве классификации меэоциклитов, аналогично классифика
ции пород, породных слоев и ЭСЦ, мы используем понятие опреде
ляю щ его компонента, т.е. в данном  случае ЭСЦ, содержание которого 
в мезоциклите превыш ает 50% его мощности. Соответственно выде
ляю тся песчаные, алевритовые и т.п. мезоциклиты. Классификация 
меэоциклитов, исходя из принятых нами принципов, сводится к выде
лению прогрессивных или регрессивных.

Х арактер границ меэоциклитов также определяется последователь
ностью расположения меэоциклитов в вертикальном разрезе отно
сительно седиментационного ряда. Резкие границы между мезоцикли- 
тами одновременно служат границами следующего ранга циклитов — 
макроциклитов. П о-видимому, в будущем возникнет необходимость 
выделения циклитов и более высокого ранга. Однако это должно от
вечать требованиям, прежде всего геологической практики.

П редлагаемая методика может быть легко реализована в условиях 
полевых исследований, кроме того, на ее основе может быть за
ново проанализирован весь обширный фонд геологических, сейсмогео- 
логических разрезов и каротажных диаграмм , что открывает новые 
весьма перспективные возможности в решении различных практичес
ких и теоретических проблем геологии с позиций седиментационной 
цикличности. Систематизация фактического материала является ак
туальной именно в настоящее время, когда бурение скважин и изуче
ние геологических разрезов проводится на площ ади целых седимента
ционных бассейнов как в континентальных условиях, так и на шельфе.

Abstract

The accum ulation of organic m atter in Late Jurassic deposits of the 
N orth Caucasus took place in the organogeneous form ation zone separa
ting salt-depositing shelf subbasin from the open sea with the norm al 
water salinity.

Phytoplanktonogeneous organic m atter was brought to the bioherm 
form ation zone by the directed sea currents caused by the fall of sea level 
in the coastal-shelf zone due to the intensive evaporation under the arid 
climatic conditions. As a result of drastic hydrochemical envirom ental 
changes this m atter died off and was buried in mass quantities in the 
rear parts of the organogeneous form ations.

The discovered oil shales associated with bars between salt-depositing 
and normal sea subbasins are of great practical value as a source of energy. 
A detailed study of the facies evolution zones between carbonaceous and 
halogenic form ations becomes essential.
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Я .А. Ясаманов 

К Л И М А Т Ы  РИ Ф Е Я  И Ф А Н ЕРО ЗО Я  ЗЕМ Л И

Сведения о климатических условиях геологического прош лого да
ю т возможность полнее и глубже оценить физико-географические ус
ловия, существовавшие на земной поверхности, восстановить историю 
возникновения и развития атмосферь/ и гидросферы, проследить эво
люцию биосферы, восстановить условия денудации и осадконакопления, 
но, главное, выяснить условия распределения и мобилизации рудного 
вещества.

Реконструкция климатических условий геологического прош лого ос
новывается на применении комплексной методики, когда в орбиту ис
следований вовлекается не только вещественный состав осадков и руд, 
в той или иной мере свидетельствующий о физико-географических 
условиях прош лого, или геохимические показатели климата, но и такие 
индикаторы климата, как растительные ассоциации, фаунистические 
сообщества, биогеохимические и седиментологические признаки. Все 
они даю т возможность оценить как качественную, так и количест
венную стороны древнего климата.

Д ля оценки климатических условий наряду с анализом  осадочных 
образований использовались геохимические методы палеотермометрии. 
Температуры приземной части воздуха и приповерхностных вод М иро
вого океана установлены изотопным и магнезиальным методами. Тем
пературы определены по соотношению изотопов кислорода и по от
ношению кальция к магнию  в существенно органогенных карбонатных 
породах и в скелетных образованиях (в строматолитах рифея, в ра
ковинах моллю сков, брахиопод, фораминифер, скелетных образова
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ниях губок, мш анок и кораллов фанерозоя) и по соотношению изо
топов водорода в кремнистых толщ ах рифея.

Интенсивное карбонатонакопление, происходившее в раннем проте
розое, сопровождалось изъятием из атмосферы значительного коли
чества углекислоты и соответствую щ им снижением парциального дав
ления на земной поверхности. Появление красноцветных образований 
и окисленных железорудных ассоциаций, так же как и своеобразие 
изотопов серы, свидетельствуют о присутствии в атмосфере того вре
мени кислорода. Сведения о результатах исследования содержания 
изотопов водорода в кремнистых толщ ах раннего протерозоя, про
веденные JI. К нотом  и С. Эпш тейном, позволяю т заклю чить, что 1,3— 
1,5 млрд лет назад температуры на земной поверхности составляли 
40—50°С. Косвенным свидетельством столь высоких температур на 
земной поверхности является ш ирокое распространение многочис
ленных ’’примитивных” одноклеточных организмов водорослей, грибов, 
бактерий. Распространение красноцветных плохоотсортированных ар- 
козовых и полимиктовых песчаников и кварцевых, реже олигомиктовых 
терригенных толщ , а также значительное количество карбонатных обра
зований со строматолитам и могли происходить в существенно раз
личных климатических условиях, т.е. в это время уже существовала 
климатическая зональность.

На протяжении рифейского времени климатические условия были 
довольно динамичными. И зотопные палеотемпературные определения 
кремнистых образований среднего и позднего рифея предполагаю т су
ществование среднегодовых температур морской воды порядка 
40—50° С. Аналогичные исследования, проведенные для кремнистых 
толщ  кембрия JI. К нотом  и С .Эпш тейном, дали результаты около 
35°С.

Состав осадочных пород и органических остатков рифея позволя
ет судить о существовании на больш ей части планеты жаркого и до
вольно влажного климата. Теплые условия фиксируются широким 
развитием разнообразны х красноцветных пород, органогенных карбо
натов, слагаемых фитолитами, т.е. продуктами жизнедеятельности 
водорослей и бактерий. Наряду с органогенными карбонатами известны 
эвапориты, каолинитовые и монтмориллонитовые глины, преобразо
ванные в сланцы, кварцевые и кварцево-каолинитовые пески и песча
ники, кварциты. Ш ирокое распространение в это время получили 
элю виальные, пролю виально-делю виальные, аллю виальные и озерные 
образования, которые указы ваю т на существование довольно высокой 
влажности.

Состав осадочных пород и органических остатков рифея, особен
но наличие мощ ных и протяженных биогермов, состоящ их из стро
матолитов и напоминающ их современные береговые рифы, позволяет 
судить о существовании в отдельные отрезки времени жаркого и влаж
ного климата. Слабая дифференциация рельефа земной поверхности и 
существование все еще мощ ной углекислой атмосферы и довольно 
высокая концентрация в ней водяных паров способствовали разви
тию парникового эффекта и, скорее всего, слабо зонального типа 
климата. Обилие углекислоты в атмосфере и содержание в ней оп
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ределенной доли кислорода в рифейское время совместно с высокой 
агрессивностью поверхностных и грунтовых вод благоприятствовали 
развитию  процессов химического выветривания.

Исходя из соотношения кальция и магния в слабоизмененных диа- 
генетическими процессами строматолитах из быстринской свиты Тима- 
на, мотской свиты Прибайкалья, верхнего рифея Восточного Саяна, 
Урала и Афганистана, среднегодовые температуры мелководных мор
ских бассейнов изменялись в пределах 35—45°С. Полученные резуль
таты  довольно хорош о согласую тся с литологическими особенностями 
позднерифейских толщ  и с изотопными данными по кремнистым образо
ваниям.

Наряду с показателями жаркого климата на различных стратигра
фических уровнях рифея известны индикаторы очень холодных условий. 
На двух стратиграфических уровнях известны тиллиты. Т ак назы
ваемый нижний тиллитовый горизонт относится к уровню 850—820 млн 
лет, а возраст второго, скорее всего, составляет 680—650 млн 1̂ет.

Распространение горизонтов нижних тиллитов в Австралии (Аде
лаида) и среди интракратонных образований Африканской, Ю жно-Аме
риканской и Северо-Американской платформ и в ряде складчатых 
областей (Тянь-Ш ань, Парагвайско-Арагуайский, Нигерийско-Ливий
ский, Восточно-Гренландский пояса) дает возможность условно на
метить положение высоких широт с характерны м для них поясом 
холодного климата.

В средних ш иротах располагались области, в пределах которых, 
кроме толщ  ледниково-морского происхождения, распространены тер- 
ригенные образования олигомиктового состава, а также глинистые 
слабо карбонатные осадки.

Следы ранневендского (лапландского и варангерскогб, 680—650 млн 
лет назад) оледенения хорош о сохранились в Скандинавии, в пределах 
Восточно-Европейской платформы (Белоруссия), на Урале, в Средней 
Азии, Китае, Африке и Австралии. В большинстве случаев леднико
вые образования находятся в аллохтонном залегании, перенесенные 
селевыми и речными потоками или перемещенные по склону бла
годаря гравитации. Судя по составу ледниковых толщ , оледенение в 
Европе, на значительной части Африки, Китая и Австралии имело 
покровный характер. Смена ледниковых отложений отсортированными 
терригенными осадками с низким содержанием неустойчивых минера
лов, а также появление пачек карбонатных пород свидетельствуют 
о сравнительно быстрой смене холодных условий довольно теплыми. 
Пояс с нивальным климатом  конца рифея и раннего венда на совре
менной географической основе располагается весьма прихотливо. Даже 
не учитывая обязательного наличия примыкающ их к ледниковым 
покровам перигляциальных областей, простирание нивального пояса 
нарушает закон ш иротной географической зональности. Например, в 
Европе области нивального климата располагаю тся между двумя об
ширными зонами жаркого климата. В пределах последних в это вре
мя происходило формирование терригенных красноцветных и карбо
натных (известково-доломитовых) толщ  с больш им количеством раз
нообразных биогермных тел, сложенных строматолитами. Подобные
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факты дали основание ряду исследователей или полностью отрицать 
возможность оледенения в раннем венде, при этом без особого ос
нования сильно удревняя возраст нижневендских тиллитов, или при
знать возможность только горно-долинного оледенения. К ак одно, так 
и второе предположения довольно сомнительны, тем более что в настоя
щее время генезис соответствующ их образований, а в большинстве слу
чаев и их возрастная привязка, установлены довольно точно.

Исходя из закона ш иротной географической зональности развитие 
ледниковых образований и нивального климата должно быть приуро
чено к полярным областям. В областях низких ш ирот в соответствии с 
этим должны формироваться осадки тропического климата.

Ч то же привело к столь больш им похолоданиям на поверхности 
Земли? Палеогеографические изменения вслед за образованием горных 
поднятий вряд ли могли вызвать столь значительное снижение тем 
пературы и возникновение обширных и мощ ных ледниковых покровов, 
тем более на континентах, расположенных на экваторе или в умерен
ных ш иротах. Значит, остается предположить, что произош ло кратко
временное, но сильное понижение концентрации углекислого газа в 
атмосфере и нарушение в связи с этим парникового эффекта. При 
этом содержание атмосферной углекислоты должно было бы пони
зиться более чем в 20 раз, что само по себе сомнительно. В тече
ние похолодания уровень содержания углекислого газа в атмосфере 
даже по сравнению с современной эпохой оставался довольно высоким. 
Но учитывая более высокое парциальное давление в рифее и венде 
по сравнению с настоящ им временем, даже небольшие колебания 
атмосферной углекислоты по своим последствиям оказались сопоста
вимы с четвертичными или более древними фанерозойскими эпохами 
оледенения. Вероятно, в период похолоданий в конце рифейского 
времени средние значения температур на земной поверхности вряд- 
ли оказывались ниже 10—20°С. Такое понижение при наличии вы
сокого давления приводило к возникновению ледников в полярных 
ш иротах, где температуры действительно были отрицательными.

На основании распространенности климатических индикаторов пред
полагается, что в конце рифейского времени в экваториальных ш иротах 
находились Антарктический, Китайский и Индостанский материки, а в 
тропических ш иротах северного полушария — современные Восточная 
Сибирь, Аравия, Восточная и Ю го-Восточная Азия. В перечисленных 
регионах в раннем венде формировались высокомагнезиальные карбо
наты, а в мелководных областях располагались протяженные, сходные 
по своим особенностям с современными рифами органогенные построй
ки. Среди осадков присутствуют также каолинит и некоторые гли
нистые минералы, образующиеся в условиях жаркого и влажного 
климата.

Область развития тиллитов приурочена только к высоким ш иротам 
северного и южного полушарий. П редполагается, что тиллиты Тянь- 
Шаня и Австралии формировались в высоких ш иротах северного по
лушария, но все-таки основная масса тиллитов и акваморен приурочена 
к высоким ш иротам южного полушария. В южнополярном районе на
ходилась северо-западная часть Африки и Восточно-Европейский ма
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терик. В течение последующего времени последний переместился из 
южнополярного района в тропические ш ироты, что незамедлительно 
отразилось на условиях осадконакопления и составе осадочных об
разований.

О климатах фанерозойского времени мы располагаем более полными 
сведениями. Ё настоящее время составлены карты климатической зо
нальности Земли практически для всех геологических эпох фанерозоя, 
а по отдельным регионам, например, для Евразии, имеются более 
дробные и детальные палеоклиматические карты. Детальность палео- 
климатических реконструкций, естественно, возрастает по мере при
ближения к современной эпохе. Палеоклиматические построения для 
фанерозойского времени, количество которых значительно, ныне хоро
шо известны, хотя все еще остаю тся некоторые спорные положения. 
К лиматы  отдельных регионов требую т уточнения, а для других в связи 
с пересмотром стратиграфии сильно изменились представления и о фи
зико-географических условиях.

Н еобходимость климатического моделирования, основанная на ана
лизе состава атмосферы, альбедо суши и атмосферы, облачности и 
светимости Солнца требует достоверных эмпирических сведений. На 
первых этапах климатического моделирования необходимо представ
лять климатический тренд и причины климатических изменений.

В течение фанерозоя существовали три глобально выраженных по- 
холоданиял Отчетливо по геологическим и палеогеографическим дан
ным выделяются позднеордовикское, позднекарбоновое и неоген-чет- 
вертичное оледенения. На фоне этих сильных климатических пере
мен выделяются колебания более низкого порядка, которые накла
дываю тся на общий ход развития климатических условий на конти
нентах. К ним относятся значительные сокращ ения площади жарких 
поясов в конце раннего триаса, на рубеже тоара и аалена, в сере
дине альба, в конце позднего мела, в олигоценовую и плиоценовую 
эпохи.

К ак показали новейшие исследования, периодам снижения средних 
глобальных температур соответствую т эпохи как аридизации, так и гу- 
мидизации и трансгрессий. Установленные магнезиальным методом 
относительные похолодания в конце ордовика, в конце карбона, на 
границе тоара и аалена, в альбе, на границе Маастрихта и дания во 
второй половине олигоцена полностью подтверждаю тся составом лито
генетических формаций, особенностями фаунистических комплексов и 
растительных ассоциаций, т.е. фиксируются все комплексом палеокли- 
матических индикаторов. Снижение солености вод М ирового океана 
в периоды наивысшей гумидизации (тоар—аален, альб) приводило к 
изменению соотношения изотопов кислорода, которое воспринималось 
ранее как эффект высоких температур.

Изменения климата обусловлены одновременным воздействием 
космических и общ епланетарных причин. Ввиду того что установить 
смены положения планеты в космическом пространстве, изменения 
наклона земной оси и скорости ее вращения для геологического прош 
лого все еще представляет собой значительные трудности и весьма 
проблематично, больш инство исследователей рассматриваю т только
30



общепланетарные причины смены климата. Однако нередко какая-то 
одна причина необоснованно возводится в абсолю т.

Переход солнечной энергии в тепловую определяется особенностя
ми земной поверхности и составом атмосферы. П оэтому представляет
ся, что главной причиной изменения климата является тектоническая 
активность нашей планеты. От нее зависит географическое положе
ние материков, соотношение площади суши и моря, рельеф суши и 
даже состав атмосферы. Нахождение материков в высоких ш иротах уве
личивает отражательную  способность земной поверхности, а это в свою 
очередь приводит к существенному снижению поглощения солнечного 
тепла. К ак свидетельствуют эмпирические материалы по палеокли
м атам , начиная с рифейского времени нахождение материковой суши 
на полюсах сопровождалось развитием крупных покровных оледене
ний. Сосредоточение материков в низких ш иротах и нахождение на 
полюсах обширных морей — одно из главных обстоятельств разви
тия теплого климата.

Значительное влияние на формирование климата оказы вает содер
жание в атмосфере углекислого газа, водяного пара и аэрозолей. Первые 
два компонента усиливают парниковый эффект, в то время как содержа
ние аэрозоля, наоборот, снижает. Основным регулятором этих тер
модинамически активных примесей атмосферы выступает вулканизм. 
Как свидетельствуют геологические материалы, содержание углекис
лого газа в атмосфере всегда увеличивается после интенсивной вул
канической деятельности.

Немаловажное значение имеет для формирования и изменения кли
мата развитие планетарных трансгрессий и регрессий. Чем больше 
площ адь М ирового океана, тем более мягким должен быть климат, 
тем меньше суточные и сезонные колебания температур. На степень 
континентальности климата влияет и особенность распределения кон
тинентов на земной сфере, т.е. компактность или разбросанность.

Опубликованные в последние годы А.Б. Роновым, В.Е. Хаиным и 
др. сведения о площ адях морской и континентальной седиментации 
даю т возможность представить общие палеогеографические законо
мерности развития Земли в фанерозое. О казалось, что с регрессивны
ми эпохами совпадаю т существенные климатические изменения. С ни
ми связаны не только сильная континентальность климата, но и со
путствующие похолодания, а в ряде случаев и оледенения. Взаимное 
совпадение регрессивного этапа, положения материков в полярных 
районах и снижение роли углекислоты обусловили резкое усиление 
похолодания. С другими регрессивными эпохами по времени совпадаю т 
небольшие по интенсивности глобальные похолодания (ранний девон, 
граница перми и триаса, граница ранней и средней юры, середина и 
конец мела, олигоцен).

Периоды трансгрессивного развития хорош о коррелируются с эпо
хами потепления и ш ирокого развития органического мира. Наиболее 
теплые эпохи — начало ордовика, силур, средний девон—ранний кар- 
бон, ранняя и начало поздней перми, средняя и поздняя юра, позд
ний мел, эоцен — одновременно являются эпохами ш ирокого распрост
ранения морских условий на континентах.
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Abstract

Integrated paleoclimatic analysis of Riphean and Phanerozoic strata 
from various regions of the world has helped to outline for the 
first time the climatic zonation of Riphean time and trace climatic variations 
throughout the last 1700— 1800 mln.y. of the E arth’s history. Temperature 
conditions in the air at the ground surface and surface waters of the 
World Ocean have been established with isotopic and magnesian methods. 
Oxygen-hydrogen isotope rations in carbonate and siliceous, and Ca-Mg 
rations in strom atolites suggest that average tem peratures during the 
hottest intervals of Riphean time were 40— 50°C. The values obtained 
agree well with the composition and evolution record of the corresponding 
litho-genetic form ations, carbonate accum ulation rates and the patterns 
of crustal weathering. In cooler periods the average tem peratures on the 
surface of the ground dropped to 10— 30°C, which considering the high 
partial pressure and specific atm ospheric com position, led to extensive ice 
covers form ation.

Due to the outlined climatic zonation in was possible to verify global 
geodynamic reconstructions for Riphean time which used only paleo- 
magnetic data to determine the location of continents. None of the geodynamic 
models has been proved to satisfy the paleoclimatic evidence. On the basis of 
climatic zonation and com pilation of the respective maps of Phanerozoic time 
new geodynamic models are suggested for separate intervals of the 
Phanerozoic.

A more precise and complete climatic zonation is provided for various 
epochs and periods of the Phanerozoic, with tem perature and moisture 
determined for the ground surface. Ways of climatic modelling are outlined 
based on the analysis of the atm ospheric com position, albedo, sky conditions 
and brightness of the Sun. Combined with paleoclimatic data climatic 
modelling may help define the causes of the climatic variations throughout 
the E arth ’s history.

УДК 551.35:552

H.B. Логвиненко, Л.В. Орлова 

ФИЗИКА, ХИМ ИЯ И БИОЛОГИЯ ДИАГЕНЕЗА

В последние два десятилетия достигнут значительный прогресс в ис
следовании диагенеза осадков континентов и океанов, и мы можем го
ворить о физике, химии и биологии диагенеза.

Ф и з и к а  д и а г е н е з а .  Физические процессы в диагенезе проявляю т
ся в уплотнении осадков созданием более плотной упаковки под влия
нием силы тяжести и давления вышележащих слоев, отжиме поровых 
вод и уменьшении пористости, изменении консистенции тонкодиспер
сных осадков от текучего до твердопластичного состояния, изме
нении структур.

В глинистых осадках, состоящих из твердых частиц и поровых
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вод, давление нагрузки вышележащих слоев передается на поровые 
воды и твердые частицы. По мере сближения твердых частиц и отжи
ма воды давление перераспределяется (увеличивается на твердые 
частицы и уменьшается на поровую воду), пористость уменьшается. 
Уплотнение однородных пластичных глинистых осадков происходит 
медленно и его скорость определяется скоростью  отжима поровых 
вод (величиной коэффициента фильтрации). Между глубиной залегания 
и пористостью пластичных глинистых отложений существует экспо
ненциальная зависимость, что дает возможность применять кривые 
изменения пористости для определения степени изменения (геологи
ческий барометр).

Давление нагрузки в зернистых осадках с самого начала передается 
на твердые частицы и приводит к изменению характера упаков
ки частиц. Дальнейшее уплотнение возможно при раздроблении и раст
ворении зерен и цементации осадка. Из-за невысоких давлений в зоне 
диагенеза раздробление твердых частиц не имеет существенного зна
чения, так  же как и растворение под давлением, за исключением 
осадков, состоящ их из легко растворимых минералов и обломков 
пород.

В процессе уплотнения происходит изменение структур от рыхлых 
и связных до плотных бесцементных и с различными типами цемен
тов, образование ориентированных структур в глинистых осадках.

Другие типы осадков уплотняются либо как глинистые, либо как 
зернистые. К физическим процессам диагенеза следует также отно
сить движение осадков и их деформацию — образование складочек 
оползания, формирование внутрипластовых брекчий.

Д олгое время существовало представление о том, что в диагенезе 
уплотнение не имеет существенного значения и проявляется в самом 
зачаточном виде. Однако изучение разрезов буровых скважин глубоко
водного бурения в океанах показало, что это не так. Например, крас
ные глубоководные глины ложа океана при начальной пористости у по
верхности дна 80—90%, на глубине сотни метров превращ аются в плот
ные глины и аргиллиты с пористостью около 50—60%. Диатомовые илы 
ложа океана и окраинных морей имею т начальную пористость у поверх
ности дна 80—85%, на глубине несколько сот метров превращ аются в 
диатомиты  с пористостью 65—70%. Карбонатные кокколитово-форами- 
ниферовые илы с начальной пористостью у поверхности дна около 80% 
на глубине несколько сот метров даю т начало мелу и известнякам, 
пористость которых порядка 50—55%.

Б и о л о г и я  (и б и о х и м и я )  д и а г е н е з а .  Больш ое значение для 
формирования условий среды диагенеза имеют биотурбации — пере
мешивание осадков в результате деятельности червей, особенно коль
чатых, и частично некоторых других роющ их и зарывающ ихся в осад
ки организмов — ракообразных, моллю сков, брахиопод и др. Они пе
ремеш ивают поверхностные горизонты осадков до глубины в несколько 
дециметров.

Биотурбации часты в озерных, морских и океанических осадках 
от мелководных и заливно-лагунных до абиссальных.

Они ш ироко развиты в ископаемых осадках — осадочных породах.
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Одним из хорош о известных примеров являю тся отложения флиша, в 
которых выделяется так называемый ’’фукоидный” или ’’червяковый” 
флиш, где черви настолько интенсивно перемеш иваю т осадки, что 
почти полностью разруш аю т первичную слоистость отложений.

Черви живут в поверхностном слое осадков, пропускаю т его че
рез свой пищеварительный аппарат, усваивают органические вещества 
(ОВ), а неорганическую часть измельчаю т и выбрасываю т. При не
достатке ОВ они опускаются в более глубокие горизонты осадка, 
внося туда различные компоненты поверхностного слоя, разры хляю т 
и перемешивают осадки, чем способствуют их аэрации. Черви питаются 
также бактериями.

На мелководье шельфа и в литоральной зоне наряду с червями 
перемешивание осадков происходит благодаря деятельности моллю с
ков, брахиопод, морских ежей, а также ракообразны х (ходы рачков 
бокоплавов, норки десятиногих раков-ручейников и др.).

О днако основная, определяю щ ая роль в диагенезе принадлежит 
бактериям. Бактерии разнообразны , вездесущи и многочисленны. Они 
встречаются практически во всех типах осадков континентов и океа
нов. Содержание клеток бактерий часто достигает миллионов и даже 
миллиардов в одном грамме осадка. М аксимальное количество бакте
рий наблюдается в поверхностном горизонте осадков и с глубиной 
довольно быстро убывает. В поверхностном горизонте, как правило, 
развиты аэробные и анаэробные бактерии, первые преобладаю т, но с 
глубиной количество первых и вторых выравнивается. Однако строгое 
разделение на аэробные и анаэробные бактерии в какой-то мере 
условно. Так, например, азотфиксирую щие бактерии (аэробные) могут 
создавать сильные восстановительные условия вокруг экзоферментов.

Биоценозы бактерий разнообразны , что связано с их специализа
цией по субстрату и условиями среды обитания. В водоемах и осадках 
суши — озерах, болотах, торфяниках ш ироко развиты  аэробные и ана
эробные клетчатковые бактерии, которые совместно с низшими гриб
ками разлагаю т целлюлозу и гемицеллюлозу, метановые (анаэробные 
автотрофные и гетеротрофные), сульфатредуцирующие (анаэробные), 
денитрификаторы (анаэробные) и нитрификаторы (аэробные автотроф 
ные) бактерии. В донных осадках морей и океанов ш ироко распрост
ранены сапрофитные аэробные (гнилостные) и анаэробные бактерии, 
сульфатредуцирующие и метановые бактерии, содержание которых 
почти на порядок меньше, а также присутствуют железомарганцевые 
и некоторые другие автотрофные хемобактерии.

Бактерии через клеточную мембрану выделяю т в окружающ ую среду 
ферменты, расщепляющие полимеры ОВ на мономеры; осколки биомо
лекул ОВ проникаю т в клетки бактерий, усваиваются ими и идут на их 
построение. П родукты деградации ОВ одними видами бактерий под
вергаются разложению ферментами других видов. Одни из них сбра
живают углеводороды и полисахариды до спиртов и жирных кислот, 
другие доводят разрушение до углекислого газа и водорода.

М етановые бактерии восстанавливаю т углекислоту до метана, суль
фатредуцирующие одновременно с восстановлением сульфатов до се
роводорода и серы окисляю т углерод ОВ, денитрификаторы восста
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навливаю т нитриты (одни) и нитраты (другие) до молекулярного азота. 
Сульфатредуцирующие и метановые бактерии присутствуют в одних и 
тех же биоценозах и являю тся конкурентами. На континентах побежда
ют метановые бактерии, образую щ ие огромную массу метана, в океа
нах метанообраэование идет достаточно интенсивно, но благодаря 
преобладанию сульфатредукции оно подавлено этим конкурирующим 
процессом.

Больш ое значение имею т тионовые бактерии (автотрофные аэроб
ные), окисляющие сульфиды и железо, железомарганцевые бактерии 
и др. Одни виды железомарганцевых бактерий из рода M etallogenium 
окисляю т железо и марганец и способствуют их осаждению, дру
гие виды восстанавливают окисные соединения этих металлов и пе
реводят их в раствор. Благодаря деятельности этих бактерий в озерах 
и болотах образуются железомарганцевые руды, возможно они участ
вуют в образовании железомарганцевых конкреций ложа океана.

Наряду с этим существует своеобразная автономная биоэкосисте
ма в рифтах срединных хребтов океана (в горячих точках), состоящая 
из бактерий, червей, моллю сков, крабов и некоторых других организ
мов. В этой системе в отличие от ранее описанной преобладаю т 
автотрофные хемобактерии (возможно типа тионовых), которые под
держ иваю т свою жизнедеятельность разлагая сульфидные минералы 
гидротермального происхождения. Эта система еще слабо изучена, 
и мы не будем ее здесь рассматривать.

Таким образом, в период диагенеза в осадках существует биоло
гическая экосистема или несколько систем в разных фациальных ус
ловиях суши и океана, состоящ ая из бактерий, грибков, червей, 
моллю сков и ряда других рою щ их или зарываю щ ихся в ил организ
мов. Эта система постоянно функционирует, в результате чего про
исходит деструкция ОВ, восстановление сульфатов, нитратов в од
них условиях и разложение и окисление в других: образую тся СОг, СН4, 
Н 2, H 2S, N2, N H 3, в биомассе бактерий накапливаю тся белки, липиды, 
углеводы и другие компоненты, некоторые виды бактерий непосред
ственно осаждаю т ряд элементов.

Значение этих процессов трудно переоценить. Так, например, геологи- 
нефтяники в последнее время приходят к выводу, что примерно 30% 
массы нефти образовалось из тел бактерий. Н емаловажное значение 
имеют бактерии для рудогенеза.

Разложение ОВ и образование различных веществ сказывается 
на физико-химических условиях среды, а благодаря взаимодействию 
между ними и элементами, находящимися в растворах поровых вод, 
образуется ряд новых аутигенных диагенетических минералов — карбо
натов, сульфатов, сульфидов, фосфатов, окислов и гидроокислов, 
самородных элементов и др.

Х и м и я  (и м и н е р а л о г и я )  д и а г е н е з а .  Химия и минералогия 
диагенеза тесно связаны с биологией и биохимией и в значительной 
мере определяю тся ими. Основными определяющими ф акторами хими
ческих процессов и образования тех или иных минералов являю тся 
состав осадков, pH , Eh среды, Р с о 2> Ph 2s> Ро 2 и состав и концентрация 
растворов поровых вод.
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Множество фактороь обусловливаю т множественность физико-хими
ческих условий среды и процессов. Рассмотрим наиболее важные 
процессы.

Трансформация обломочных, седиментогенных и раннедиагенети- 
ческих минералов. В кислых средах полевые шпаты и слюды обло
мочного генезиса подвержены гидратации и каолинизации, в щелоч
ных — гидрослюдизации и монтмориллонитизации, карбонитизации. 
Обломочные и аутигенные кальциевые карбонаты , взаимодействуя 
с растворами, содержащими магний и железо, превращ аются в доло
мит и магнезиально-железистые карбонаты. Наряду с этим наблю да
ется процесс разложения магнезиального кальцита, образование низко
магнезиального кальцита и доломита. Вулканические стекла подверже
ны монтмориллонитизации и цеолитизации.

Растворение минералов и замещение их новыми твердыми фазами. 
В кислых средах происходит растворение карбонатов, фосфатов, 
в щелочных — минералов кремнезема.

Более растворимые минералы осадков растворяю тся и замещ аю тся 
менее растворимыми. Например, в соленосных отложениях карналлит 
замещается сильвином, сильвин — галитом под воздействием элизион- 
ных вод, отжатых из глинистых пластов.

Образование коллоидов и процессы сорбции. Многие компоненты 
поровых вод с течением времени достигаю т насыщения и выпадают 
из растворов в виде коллоидов — это коллоиды окислов и гидро
окислов кремния, алюминия, железа, марганца, коллоиды глинистых 
минералов типа монтмориллонита и нонтронита и др. Коллоидная, 
аморфная фаза преобладает в большинстве дисперсных глинистых 
осадков дна океана. Коллоидные мицеллы интенсивно сорбируют 
на своей поверхности ряд малых и редких элементов: никель, медь, 
молибден, кобальт, ванадий и др. Вероятно этот процесс ответствен 
за обогащение железомарганцевых конкреций океана малыми и редкими 
элементами. Коллоиды глинистых минералов адсорбирую т катионы 
калия, натрия, магния, кальция, железа, закрепление которых в ре
шетке минералов при старении и раскристаллизации коллоидов явля
ется началом процесса гидрослюдизации и хлоритизации.

Хемогенная садка минералов из растворов поровых вод. В восстано
вительных условиях, в кислой и нейтральной среде при интенсив
ной сульфатредукции взаимодействие сероводорода с закисным желе
зом  растворов или гидроокислами железа твердой фазы приводит к 
образованию  гидротроилита и пирита и их разновидностей, возможно 
также образование сульфидов марганца и других тяжелых металлов, 
но последние редко встречаются в природных средах.

Потеря осадками избытка углекислоты путем диффузии или благо
даря восстановлению ее метановыми бактериями ведет к повышению 
pH и осаждению карбонатов железа и марганца. При разложении ОВ в 
аэробных условиях образуется ам м иак и анион фосфорной кислоты, 
первый усваивается глинистыми минералами, а второй идет на образо
вание фосфатов.

При слабой сульфатредукции в осадках, обогащ енных ОВ, развива
ется процесс глеевого типа — в бескислородных водах или водах,
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содержащих ничтожные количества кислорода, происходит осаждение 
главным образом карбонатов железа и марганца. В окислительных 
щелочных условиях среды наблюдается осаждение окислов и гидро
окислов железа и марганца, образование сульфатов (барит, ангидрит 
и др.), карбонатов (кальцит, магнезиальный кальцит, доломит).

Синтез новых минералов. Соосаждение коллоидов кремния и алю м и
ния и адсорбция ими катионов железа, магния, калия приводит к об
разованию  глауконита в слабовосстановительных, нейтральных или 
слабощ елочных условиях среды, а в окислительных условиях среды — 
железистых хлоритов и монтмориллонитов. Синтез цеолитов также 
возможен этим путем, но больш ая их часть, вероятно, образуется 
благодаря трансформации вулканического стекла, каркасных алю м о
силикатов и, возможно, монтмориллонита.

Таким образом, диагенез — это сложный многогранный процесс, 
в котором одновременно происходят различные физические (меха
нические), физико-химические, химические и биологические (биохими
ческие) взаимосвязанные и взаимообусловленные преобразования осад
ков. По выражению Н.М. Страхова, осадок представляет собой слож
ную многокомпонентную неравновесную физико-химическую систему, 
а диагенез — процесс уравновешивания этой сложной системы. Диаге- 
нетические изменения осуществляются за счет внутренних ресурсов 
вещества (осадка) и энергии, а основным источником энергии явля
ется взаимодействие мертвого и живого органического вещества.

В заключение о некоторых нерешенных проблемах диагенеза.
Н есмотря на многочисленные работы по изучению диагенеза, все 

еще недостаточно ясен механизм синтеза алю мосиликатов (глауко
нитов, монтмориллонитов) и некоторых других минералов, слабо 
изучены биоценозы бактерий и в более ш ироком аспекте — биологи
ческие экосистемы ряда типов осадков. Возможно, это связано с 
трудностями низкотемпературного синтеза осадочных минералов (проб
лема времени) и м алы м развитием эксперимента с бактериями и ми
неральными средами. Все еще не очень ясно, где следует прово
дить границу между седиментогенезом и диагенезом и между диа
генезом и катагенезом. Для решения этих проблем необходимы даль
нейшие исследования диагенетических процессов современными рабо
тами геологов-литологов, биологов и химиков.

Abstract

The authors are showing of great im portance processes of compaction and 
activites of living organismes (specially bacteria) in the course stage of 
diagenesis sediments and physical, chemical condition origin of new minerals 
in various nature environments.

37



УДК 552.14/18.551.263.2(571.56)

О. В. Япаскурт

С ЕД И М ЕН ТО - И Л И Т О ГЕ Н Е З 
В О С А Д О Ч Н Ы Х  БА С С ЕЙ Н А Х  

М И О Г Е О С И Н К Л И Н А Л Е Й

Одна из фундаментальных проблем литологии — раскрытие зако
номерностей влияния экзогенных условий осадконакопления (седимен- 
тогенеза) на литогенез (диагенез, катагенез и последующие преобразо
вания горных пород) [9] — была до сих пор мало изучена при
менительно к древним бассейнам тектонически подвижных миогеосинк- 
линальных областей. Обычно считалось или допускалось, что быстрое 
захоронение осадков, обусловленное интенсивными темпами погруже
ния этих областей, нивелирует особенности постседиментационных 
преобразований в генетически разнотипных отложениях. Однако это 
положение оказывается справедливым только в первом приближении, 
так как ныне накоплен фактический материал, показываю щ ий, что 
и при геосинклинальных тектонических режимах исходные фациаль- 
ные обстановки осадконакопления во многом предопределяли направ
ленность последующих процессов литогенеза, вплоть до стадии на
чального м етаморфизма включительно. Прежде чем раскрыть это на 
конкретных примерах, поясним используемую терминологию  и ме
тодические принципы исследований.

Седиментационным бассейном (СБ) именуется участок земной коры, 
где накапливаю тся или накапливались осадки, а породным бассейном, 
или бассейном породообразования (ПБ), — крупная отрицательная 
структура, заполненная осадочными отложениями, которые проходят 
через разные стадии постседиментационных (литогенетических) преоб
разований. В такой трактовке эти понятия введены П.П . Тимофеевым 
[10]. М иогеосинклинали рассматриваю тся только в аспекте особенно
стей режима палеотектонических движений, типов коры и м агм а
тизма в определенного вида подвижных зонах земной коры, как пред
ложено В.Е. Хаиным [12]. Они представляются вовлеченными в гео- 
синклинальное погружение подводными окраинами древних континен
тальных платформ со слабым м агм атизм ом , с нормальной или слабо 
переработанной континентальной корой и отвечают в геоморфологи
ческом смысле в основном внешнему шельфу с его мелководными 
осадками. Характерны складчато-надвиговые дислокации, которые 
осложняю т ПБ на конечной стадии развития миогеосинклинали и обыч
но не затрагиваю т ее фундамента, что ныне установлено для Скалистых 
гор Канады, Аппалачей и с серьезным основанием предполагается 
для Верхоянья [5, 7], Западного Урала, Внешнего Загроса и ряда других 
регионов [12]. Дислоцированные образования миогеосинклиналей нуж
даю тся в специфических методических подходах к реконструкциям 
условий литогенеза.

В современной литологии ведущим является генетическое направ
ление исследований [11], в каких бы аспектах исследования не велись.
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Изучение условий и процессов породообразования тоже должно вы
полняться на генетической основе. Недоступные для непосредствен
ных наблюдений, эти процессы могут быть раскрыты и объяснены, 
если исходить из принципов обязательности предварительного ли- 
толого-фациального и формационного анализов с целью познания ис
ходных условий осадконакопления, эволюции СБ и его питающих 
провинций; необходимости комплексного учета данных стадиального 
анализа постседиментационных новообразований на разных уровнях 
организации вещества — минеральном, фациальном и формационном; 
историко-геологического анализа формирования зональности литоге
неза на доскладчатых этапах эволюции ПБ.

Конкретные результаты такого подхода к миогеосинклинальным 
образованиям описаны на примере верхоянского комплекса мезозоид 
Северо-Востока СССР [16 — 18, 21 и др.]. Э тот комплекс отложений 
позднего палеозоя, триаса, юры и раннего мела слагает на площади 
между правобережьями рек Лена, Алдан и Яна гигантскую, мощ ностью 
свыше 20 км, линзу дислоцированных терригенных пород, прошедших 
через стадии глубокого катагенеза, метагенеза и локально затронутых 
зеленосланцевым или еще более глубоким метаморфизмом. Их гене
зис устанавливался с помощ ью  приемов литолого-фациального и форма
ционного анализов, разработанных литологами ш колы ГИ Н  АН СССР.

Существо этих приемов сводится, вкратце, к следующему: ”... Прежде 
всего производится послойное описание литологических (гранулометри
ческих) типов пород со всем комплексом первичных (генетических) 
и вторичных (наложенных) признаков. Далее анализ этих призна
ков позволяет выявить среди них первичные и по одинаковым или 
сходным их комплексам установить генетические типы осадков... 
Последующее же рассмотрение только первичных признаков с учетом 
их соотношения со смежными позволяет прежде всего говорить о тех 
или иных физико-географических условиях их накопления, т.е. о фа- 
циальных типах осадков или просто о фациях” [8, С. 184].

Парагенезы сопряженных фаций, отвечающие крупным участкам 
ландш афта, рассматриваю тся как макрофации. Они, в свою очередь, 
служат основой для формационных построений. К примеру, образо
вания Верхоянской складчатой области можно расчленить на три комп
лекса макрофаций, каждый из которых приурочен ко вполне опре
деленной палеотектонической структуре (или ее части) и отражает 
определенную стадию геотектонического развития, т.е. соответствует 
генетически обусловленному телу — формации, согласуясь с трактов
кой данного понятия [10]. Это следующие формации [17]: позднепа
леозойская долинно-веерной системы конусов выноса склона котло
винного морского бассейна П алеоверхоянского миогеосинклинального 
прогиба (Ф-1); раннемезозойская умеренно-глубоководных образований 
морского окраинно-континентального бассейна Палеоверхояно-Инди- 
гирского прогиба (Ф-2) и позднею рско-раннемеловая угленосная аллю 
виально-дельтовая Приверхоянского прогиба (Ф-3). Каждая из них объ
единяет по два трансгрессивно-регрессивных макроцикла закономерно 
сменяющихся фаций, или по две подформации.

Внутри каждого макроцикла, на площ ади развития соответствующей
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ему подформации, меняются количественные соотношения между от
дельными фациями. С учетом таких изменений формации расчленяют
ся по латерали на градации. В частности, по 10— 12 градаций вы
делено на площади выходов Ф-1 и Ф-2. В тех из них, которые 
расположены на западных и юго-западных, т.е. приплатформенных 
окраинах миогеосинклинальной палеоструктуры, преобладаю т фации 
речных выносов в море или подвижного мелководья, тогда как в се
веро-восточных градациях господствующими становятся фации от
ложений относительно удаленных от побережья участков морского 
бассейна — турбидитов, подводно-оползневых накоплений, песчаных 
зерновых потоков и насыщенных органическим углеродом и пиритом 
алевропелитовых образований окраин конусов выноса и западин. П о
следние везде, даже в удаленных от платформы градациях, периоди
чески расклиниваются м аломощ ны ми отложениями откры того подвиж
ного мелководья, возникш ими на регрессивных этапах развития СБ.

Отсюда следует, что осадки накапливались в длительно эволю цио
нировавшем морском бассейне котловинного типа, вероятно имевшем 
открытую  связь на севере с П раарктическим бассейном. СБ заполнялся 
с лавинными скоростями (от 24 мм до 240 м м /1000 лет, по расчетам 
[1], сделанным без оценки уплотнений пород при катагенезе, а по
тому заниженным) за счет наносов авандельт и перераспределения 
этого вещества вглубь автокинетическими потоками, формировавшими 
системы долинно-веерных конусов — фанов, в мелководных либо 
умеренно-глубоководных (не глубже 0,5— 1,5 км) обстановках. Особо 
подчеркнем, что гигантский объем терригенного материала поставлялся 
туда не из внутренних поднятий или Кордильер (хотя отдельные 
острова могли возникать в период формирования раннемезозойской 
Ф-2), а был привнесен в основном двумя крупными реками из юго- 
восточных и северо-западных окраин Сибирской платформы и пе
риодически воздымавш ихся гор на месте теперешнего Станового, 
Алданского нагорьев, Джугджура, Сетте-Дабана и части Ю жного 
Таймыра. Состав кластогенных компонентов, или петрофонд форма
ций верхоянского комплекса, отражает многие особенности исходного 
субстрата данных областей питания СБ. Он в основном полимикто- 
вый, минералогически незрелый. Относительная кратковременность 
стадии диагенеза в быстро захоронявш ихся осадках, очевидно, не 
благоприятствовала дозреванию  вещества до минералогически равно
весных парагенезов. Но тем не менее фациальные обстановки се
диментации определенно сказались на своеобразии последиагене- 
тических парагенезов аутигенных минералов и вторичных структур 
в породах.

Чтобы конкретнее установить влияние фациальных условий осад
конакопления на литогенез, надо прибегнуть к сравнению парагене
зов минеральных и структурных новообразований в таких породах, 
которые принадлежат к разным фациальным типам отложений, а за
легаю т рядом, в едином разрезе одной и той же тектонической струк
туры, из чего следует, что данные породы находились в одинаковых 
термобарических и гидрохимических обстановках на протяжении всего 
времени формирования ПБ, складчатости и орогенеза.
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Вот один из примеров. На севере Хараулахского хребта в верхней 
части разреза Ф-1 позднепермского возраста переслаиваются две 
очень характерные группы песчаных пород. Одна группа соответствует 
фациям хорош о отсортированных, отм ы ты х от глинистой примеси осад
ков сильно подвижного морского мелководья с отчетливыми текстур
ными признаками аккумулятивных форм накоплений волновых, при
бойных или вдольбереговых течений (кос, пересыпей, баров). Для крат
кости назовем их фациями отложений волновой группы. Теперь это 
массивные метапесчаники с кварцем, альбитом , серицитом и другими 
хорош о окристаллизованными минералами в межзерновых промежут
ках, с господствующими инкорпорационно-регенерационными, ре- 
кристаллизационно-бластическими структурами и прочими новообразо
ваниями глубокого катагенеза и начала метагенеза. Залегающие 
буквально рядом с ними плохо отсортированные, насыщенные алеври- 
то-глинистым межзерновым матриксом  и тонкодисперсным органиче
ским веществом песчаники другой группы литотипов — из фаций био
элювия (инитолиты) приливно-отливной равнины в межавандельтовых 
участках — отличаю тся от предыдущих метапесчаников настолько 
слабоизмененными седиментогенными структурами, что без специаль
ных исследований глинистого матрикса они могут приниматься за 
образования раннекатагенетической стадии. Однако их глинистое 
вещество претерпело существенные изменения. Ныне оно представлено 
хорош о окристаллизованными железисто-магнезиальным хлоритом и 
диоктаэдрической гидрослю дой политипа 2Mi с очень малой примесью 
смешанослойных образований с разбухаю щ ей фазой — вероятных 
реликтов трансформированного в гидрослю ду смектита. В том, что 
такие трансформации происходили, убеждаю т результаты сравнения 
этих минералов с глинистыми частицами, находящимися внутри 
диагенетических карбонатных конкреционных стяжений-септарий в той 
же породе (как известно, глинистый материал, изначально изоли
рованный карбонатным заполнителем этих стяжений от воздействия 
на него растворов при катагенезе, сохранил свой состав гораздо 
ближе к исходному осадку).

Учитывая, что парагенезы всех пород составляю т единую систе
му, в которой изменения лю бого литотипа влияют на преобразова
ния соседних, можно заклю чить, что трансформации терригенно-гли- 
нистого матрикса в образованиях биоэлювия и приливной равнины 
порождали отток избыточной воды с растворенными в ней вещества
ми в открытые межзерновые промежутки песчаных отложений волновой 
группы, где были идеальные условия для кристаллизации минералов- 
индикаторов стадий литогенеза. Следовательно, рассмотренные отло
жения испытывали на начальных этапах погружения П Б воздействие 
некоторых процессов элиэионного (по терминологии В.Н. Холодова 
[13]) катагенеза, и характер новообразований во многом зависел от 
текстурно-структурных особенностей, зависящих, в свою очередь, от 
генетической принадлежности отложений.

Однако в отличие от типичного элизионного катагенеза, при 
котором роль песчаных пород (как коллекторов отжатых из глин 
флюидов) пассивна, здесь их терригенные компоненты тоже активно
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влияли на аутигенное минералообразование. Это объясняется своеобра
зием строения рассматриваемых формаций — преобладанием алеврито
песчаных пород над глинистыми. Зависимость состава аутигенных 
новообразований от петрофонда отчетливее всего бывает заметна при 
сравнении песчаников разных формаций. Так, в формациях Ф-1 и Ф-2 
преобладаю т граувакки — кварцево-полевошпатовые, полевош пато
кварцевые и кварцевые; реже (главным образом  в Ф-2) находятся 
граувакковые аркозы  и лиш ь на отдельных стратиграфических уровнях 
карбона, среднего и верхнего триаса и нижней юры к низам отдель
ных трансгрессивных мезоциклов осадконакопления приурочены ме- 
зомиктовые кварцевые песчаники, которые при переходе в крест про
стирания тектонических структур к окраинно-платформенным форма
циям замещ аю тся пачками олигомиктовы х кремнекластито-кварцевых 
пород (использована терминология из классификации песчаников по
В.Д. Шутову [14]). Большинству перечисленных пород свойственны 
преимущественно кварцево-хлорито-гидрослюдистые новообразова
ния, но количественные соотношения между выш еупомянутыми мине
ралами в каждом конкретном случае варьирую т в прямой зависи
мости от количественных соотношений между терригенным кварцем 
и литокластами и от состава самих литокласт.

Совершенно иные, качественно новые комплексы аутигенных мине
ралов появляются там , где набор породообразую щ их компонен
тов существенно изменился, как, например, в относимых к своеобраз
ной группе ’’средних аркоз” (название, предложенное А.Г. Коссовской) 
песчаниках нижнего мела Ф-3 Приверхоянского прогиба. Эти песчани
ки соответствуют осадкам крупной, сопоставимой с современной Л е
ной, палеореки и ее притоков. К моменту их накопления в конце мио- 
геосинклинальной стадии произош ло лерераспределение питающих 
провинций СБ. Осадки Ф-3 возникли за счет размы ва, главным образом, 
диафторитов докембрия и раннемезозойских гранодиоритов и тонали- 
тов А лдано-Становой области [3, 17], вследствие чего их терригенные 
компоненты состоят из преобладаю щ их плагиоклазов олигоклаз-анде- 
зинового ряда с подчиненными им калиш патами, кварцем и со зна
чительной примесью биотита, мусковита, высоким содержанием акцес
сорных фемических минералов. Аналогичные парагенезы известны по 
описаниям [19, 20 и др.] в породах позднемеловых бассейнов Британ
ской Колумбии (острова Ванкувер и Гульф), палеоценовых и эоцено- 
вых бассейнов Калифорнии (Западная Олимпия и горы Св. Инессы), т.е. 
в СБ, примыкавших к более древним массивам гранодиоритов. Среди 
аутигенных минералов в цементе таких песчаников наиболее ти
пичны цеолиты (преимущественно ломонтит) в парагенезе с корренси- 
том и сфеном. Главными источниками необходимого для их форми
рования вещества здесь могли быть содержащие кальций терригенные 
минералы — средние плагиоклазы, эпидоты, роговые обманки и гранаты, 
а для корренсита и сфена — биотиты и др. Это подтверж даю т ста
диальные исследования, в частности наблюдения псевдоморфоз ло- 
монтита по выш еназванным минералам в шлифах песчаников с типо- 
морфными признаками начала стадии глубокого катагенеза. Те же иссле
дования показали, что при самом глубоком катагенезе, перед стадией
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метагенеза лом онтит замещается эпидотом и кальцитом поздней гене
рации одновременно с ростом относительного содержания аутиген- 
ного кварца и (за счет плагиоклазов) альбита. Причем везде ломонтит 
или продукты его замещения среди пород Ф-3 концентрируются только 
в песчаниках из фациальных типов дельтовы х субаэральных конусов 
и руслового аллю вия крупной реки, вероятнее всего потому, что 
благоприятная для генезиса цеолитов слабовосстановительная и ней
тральная либо слабощ елочная среда была при катагенетических про
цессах унаследована от такой же химической среды иловых раство
ров в осадках данных фаций.

Таким образом,- опосредованно через петрофонд формаций на про
цессы постседиментационного минералообразования оказывали сов
местное влияние многие факторы седиментогенеза: и (наиболее явно) 
конседиментационный тектонический режим, обусловивший местополо
жение, размеры, рельеф и в конечном счете состав эродируемого 
субстрата, и фациальные и климатические обстановки седиментации. 
Признаки влияния последних на литогенез в осадочных бассейнах 
миогеосинклиналей наиболее комуфлированы, но они тоже поддаются 
расшифровке. Выше упоминалось об уровнях появления в верхоянском 
комплексе кварцевых граувакк и меэомиктовых песчаников в низах 
отдельных трансгрессивных циклов седиментации. По времени они 
в большинстве совпадали с эпохами, когда, судя по палеофлористи- 
ческим [2] и общегеологическим данным, возникали условия жаркого 
гумидного климата. Активизация химического выветривания в те эпохи, 
несомненно, благоприятствовала возникновению минералогически зре
лого терригенного материала. Однако частые периодические активиза
ции тектонических движений и вызванные ими интенсивные темпы 
эрозии субстрата в большинстве случаев препятствовали завершенности 
процессов созревания вещества в осадках. Тем не менее в конце 
отдельных регрессивных этапов седиментации при временных ослаб
лениях тектонической активности в питаю щ их провинциях могли 
возникать коры выветривания, последующий размыв которых по
рождал специфические терригенные минеральные парагенезы — апо- 
сапрогенные, по В.Д. Шутову [15]. Развивая его концепцию, можно 
подчеркнуть, что некоторые черты своеобразия апосапрогенных (воз
никших за счет выветрелого субстрата) парагенезов в породах миогео- 
синклинальных формаций сказываю тся на особенностях новообразо
ваний до стадий метагенеза и начального метаморфизма включительно. 
Таким  породам в верхоянском комплексе свойственно господство в со
ставе цемента регенерационного кварца и сплошное развитие на контак
тах терригенных зерен структур рекристаллизационно-грануляционного 
бластеза. Всем прочим разностям с литокластогенными или петро- 
генными типами парагенезов присущи новообразования иного вида: 
межзерновые агрегаты, препятствующие ш ирокому развитию регенера
ционных цементов, и ’’шиповидные” или ’’бородаты е” структуры вра
стания слюд в корродированные края терригенных частиц.

В конечном счете возникли весьма разнотипные преобразования 
пород. Они зональны, что показали еще в середине 50-х годов
А.Г. Коссовская и В.Д. Шутов [3, 4]. Автору удалось подтвердить их
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схему для всего Верхоянского региона и детализировать ее, выделив 
до девяти зон последовательно усиливающейся литификации [17]. 
Выяснилось, что самая полная информация о стадийности процессов 
литогенеза заключена в бескарбонатных мелко- и среднезернистых 
песчаниках, которые принадлежат к фациям упоминавшихся осадков 
волновой группы, а также внешне схожих с ними отложений зерно
вых потоков в котловинном морском бассейне и в меньшей мере 
дельтовых конусов и руслового аллювия. А так как перечислен
ные фации имеются во всех миогеосинклинальных формациях, то по 
ним в первую очередь можно коррелировать региональную зональность 
литогенеза и сравнивать интенсивность преобразования отложений в 
разных участках бассейна. С этой целью все результаты стадиаль
ного анализа синтезируются на уровнях подформаций на палеотекто- 
нических профилях и картах.

Такая корреляция позволила прийти к выводу о том, что степень 
конечных постседиментационных преобразований пород миогеосинк
линальных терригенных формаций обусловлена не столько глубинами 
их погружения в доскладчатом  бассейне, сколько процессами тер
мальной активизации недр и тектонических дислокаций. М аксималь
но глубокие, метаморфические преобразования верхоянского комплек
са развиты преимущественно вдоль тектонически ослабленных участ
ков пересечения глубинных диагональных разломов над вероят
ными очагами позднемезозойской гранитизации фундамента бассейна, 
т.е. они были порождены термальными аномалиями на этапах текто
нических перестроек бассейна [18]. Прямые признаки влияния фа- 
циально-вещественных факторов литогенеза на характер постседимен
тационных преобразований существенно искажаются вторичными изме
нениями пород в период превращения ПБ в складчатую  обЬасть, но не 
совсем утрачиваются. Везде по мере приближения к ареалам  ме
таморф изма сокращ ается разнообразие аутигенных минеральных па
рагенезов [4]. Тем не менее индивидуальные особенности вторичных 
структур, соотношений и количественных сочетаний минералов у 
пород разной фациальной принадлежности проявлены даже в об
разованиях зеленосланцевого метаморфизма.

Итак, комплексные стадиальные исследования на генетической 
основе даю т возможность однозначно установить, что условия седи
ментации повлияли на развитие процессов литогенеза не меньше, чем 
глубинные термобарические обстановки миогеосинклинального текто
нического режима. Результаты  этих исследований находятся в полном 
соответствии со сформулированным Л.В. П устоваловым [6] законом о 
физико-химической наследственности осадочных пород, представляя 
дополнительное обоснование его универсальности.

Abstract

As is known, conditions favouring sedimentation (sedimentogenesis) affect 
lithogenesis (diagenesis followed by rock alterations) the process being of 
a regular character. Specific m ethods on the up-to-date genetic grounds are 
required to reveal these regularities in tectonically active miogeosyncline
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regions subjected to later dislocations. The methods applied to various 
geologic objects — Verkhoyansk complex, namely, have shown post
sedim entation structure and autigenious mineral being affected (indirectly, 
through structure-tectural characteristics of sediments and composition 
of their terrigeneous com ponents) by consedimentative tectonic regime, facies 
and climatic environments favouring sedim entation; the impact of the latter, 
though hidden, not eliminated completely due to the intensive rates of sub
mergence and sediment evacuation from the zone of sedimentogenesis. 
Newly-formed sandstones, belonging to the facies: accum ulations of 
unstable shallow waters, grain flows, delta- cones and channel alluvium 
have been found to contain the most valuable inform ation. The facies 
being common for all miogeosyncline form ations, they can be successfully 
used in correlation post-sedim entation rock transform ation zoning. Thus, 
the conditions of sedimentation have been proved to affect the 
process of lithogenesis (early m etamorphism being included) in no less 
degree than the interior therm obar environments under miogeosyncline 
regime, the conclusions being in full agreement with Pustovalov’s law 
(1940) on physico-chemical inheritance of sedimentary rocks.
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УДК553.078.611

B.H. Холодов

О М Е Т А Л Л О ГЕ Н И И  ЭПОХ К Р Е М Н Е Н А К О П Л Е Н И Я  
В Д О К Е М Б Р И И

Эволюции кремненакопления в истории Земли были посвящены ис
следования В.И. Вернадского, А.Д. А рхангельского, Н.М . Страхова, 
Н.С. Ш атского, Г.А. Каледы, А .П . Лисицына, В.П. Казаринова, 
И.В. Хворовой, В.Н. Холодова, а за рубежом — Л. Кайс, В. Твен- 
хофела, К. Данбара, Дж. Роджерса, Ж. Гросса и др.

Было установлено, что в докембрии выделяется несколько круп
ных эпох кремненакопления, среди которых особенно важное значение 
имеет нижнепротерозойская эпоха образования джеспилитов типа озе
ра Верхнего (2,0—2,5 м лрд лет), а также вендско-кембрийская эпоха 
развития фтанитов, спонголитов, джеспилитов (0,57—0,67 м лрд лет).

Вендско-кембрийская эпоха кремненакопления особенно четко 
проявилась на территории Евразии. В это время кремненакопление 
осуществлялось в нескольких формах: в виде фтанитов, спонголитов 
и джеспилитов. Н аибольш им распространением пользуются ванадие
носные углеродисто-кремнистые фтаниты (в некоторых регионах их на
зы ваю т ванадиеносными углеродсодержащими сланцами).

Углеродисто-кремнистые ф т а н и т ы  были детально изучены авто
ром в районах Больш ого и М алого Каратау (Казахстан), а также 
Джебаглинских гор (Киргизия). Они представляют собой тонкослоистые 
и мелкокристаллические кварц-халцедоновые породы, послойно обо
гащенные органическим или глинистым материалом . Тонкая ритмичная 
слоистость достигает толщ ины долей милиметра и группируется в ци клы 
нескольких порядков. Очень часто порода смята в сложные системы 
складок с амплитудой от 0,5 до 30—40 м и более. Содержание Si02 
во фтанитах колеблется от 70 до 90%, АЬОз — 2— 10%,СаСОэ 2—3%,
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Сорг — 1—2%; в качестве примесей присутствуют в повышенных 
количествах ванадий, никель, кобальт, хром, молибден, рений, 
серебро, свинец, цинк и др. металлы [12, 14, 15].

Ванадий образует ряд собственных минералов (курумсакит, кар
нотит, ванадинит и др.), а также встречается в ассоциации с ан
траксолитом  и графитом; вообще говоря, редкие элементы в большей 
степени ассоциируются с глинистыми или углеродистыми составляю
щими фтанитов, нежели с кремнистыми веществами.

С п о н г о л и т ы  подьзую тся ш ироким распространением в М алом 
Каратау обычно в ассоциации с пластовыми фосфоритами. Они пред
ставляю т собой массивную породу, слагаю щ ую  мощные (до 2—3 м 
толщиной) линзовидные пласты.

П од микроскопом видно, что порода нацело слагается спикулами 
губок и их обломками; местами слои, сложенные спикулами, чередуют
ся с прослоями фосфатных пеллет и оолитов. Содержание SiCh в 
спонголитах колеблется от 90 до 96%, примеси других компонентов 
ничтожны.

Спонголиты часто ассоциируются с бесструктурными кремнями 
и халцедонолитами. К ак показали наблюдения А.М. Тушиной [11], в 
приповерхностной зоне кремневые породы обычно теряю т свою орга
ногенную структуру и замещ аю тся вторичными кремнями и халцедоно
литами, что обусловлено деятельностью  вадозных вод.

Д ж е с п и л и т ы  среди вендско-кембрийских отложений Евразии 
встречаются спорадически; они локализованы  в Европе (месторожде
ние Дундерланд, Норвегия), в Средней Азии (месторождение Джетым- 
тау, Киргизия), на Дальнем Востоке (месторождение М алого Хингана, 
Удско-Селемжинского междуречья), в Северной Корее, с К Н Р. Они 
представляют собой тонкое чередование магнетит-гематитовых и 
кварцевых слойков, содержание железа достигает 25—35%. В неко
торых случаях наряду с железом пластовые тела железистых квар
цитов существенно обогащены марганцем.

Наряду с ванадиеносными фтанитами, спонголитами и джеспили
тами вендско-кембрийских толщ ах Евразии формировались железо
рудные и марганцевые месторождения, не связанные с кремнистыми 
толщ ами, пластовые фосфориты и другие осадочные образования.

М еталлогения венда и кембрия Евразии была детально иссле
дована автором в ряде предшествующих работ [13, 15]. Основой для 
анализа закономерностей распределения генетически различных рудных 
скоплений этого региона может служить карта (см. рисунок), которая 
составлена с учетом материалов В. М. Синицына, Г. И. Бушинского, 
Б.М . Келлера, В.Г. К оролева, М.А. Семихатова, Н.М . Ч умакова,
А.А. Иванова, Ю.Ф. Левицкого, И. Стоклина, С.Г. Анкиновича и др.

Х орош о видно, что в пределах Евразии выделяются 4 крупных 
провинции.

В Западном Тянь-Ш ане и Ю жном Казахстане располагается первая 
группа месторождений, среди которых резко выделяется бассейн плас
товых фосфоритов в М алом К аратау, крупные скопления ванадиенос
ных сланцев Больш ого К аратау, Д жебаглы и Сарыджас и железоруд
ное джеспилитовое месторождение Джетымтау.
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Палеометаллогеническая схема строения Евразии в вендско-кембрийское время 
I — довендская суша, перекрытая более молодыми отложениями; 2 — довендская суша, 
выведенная на поверхность процессами эрозии; 3 — доломитовые осадки вендско-кемб
рийских морей; 4 — соли, гипсы, гипсоносные мергели в красноцветных песчаниках; 
5 — районы вулканической деятельности; 6 — железорудные месторождения; 7 — желе
зорудные месторождения вендско-кембрийского палеоводоема; 8 — марганцеворудные 
месторождения докембрия, гондиты; 9 — марганцеворудные месторождения венда— 
кембрия; 10 — ванадиевые титаномагнетиты докембрия; 11 — ванадиевоносные угле
родисто-кремнистые фтаниты (сланцы); 12 — черные кремнисто-глинистые сланцы; 
13 — черные квасцовые сланцы; 14 — апатитовые рудопроявления докембрия; 15 — рудо- 

проявления и месторождения фосфоритов венда—кембрия



Каратауский фосфоритоносный бассейн связан с осадочными тол
щ ами нижнего кембрия. Здесь, к северу-западу от г. Джамбула, на 
площади 3000—3500 км 2 расположены 5 крупных месторождений и 
около 40 рудопроявлений пластовых фосфоритов. Фосфоритоносная 
толщ а месторождений Чулак-Тау, Ак-Сай, Кок-Су, Кок-Джон и Джа- 
нытас колеблется в мощ ности от 50 до 120 м и слагается пласто
выми пеллетовыми и оолитовыми фосфоритами, спонголитовыми крем
нистыми породами, кремнистыми фтанитами и сланцами, а также же
лезомарганцевыми доломитовы ми строматолитами и доломитами.

Ванадиеносные фтаниты и сланцы Больш ого К аратау, Джебаглин- 
ских гор и Сарыджаса принадлежат к более глубоководной фации 
того же палеоводоема; мощ ность рудоносных толщ  здесь достигает 
200—280 м, и они представлены тонким ритмичным чередованием 
глинистых, карбонатных и углеродистых фтанитов, содержащих повы
шенные количества ванадия, хрома, свинца, серебра, молибдена, 
рения, бария и стронция [ 1 , 15].

Ж елезистые кварциты района Дж етымтау пространственно тесно 
связаны с вендскими тиллитоподобными породами и представлены 
линзовидными залежами тонкослоистых магнетит-гематитовых, чере
дующихся с прослоями песчаников и алевролитов с хлорит-гематит- 
магнетитовым цементом [3].

В пределах этой провинции выделяется множество субсинхронных 
мелких рудопроявлений фосфоритов, ванадиеносных фтанитов и сланцев, 
а также железных и марганцевых руд; характерна также слабая 
дифференциация рудного материала, в результате которой фтаниты 
и железомарганцевые руды содержат повышенные количества Р 2О 5 в 
виде конкреций и микростяжений, а среди пластовых фосфоритов 
встречаются пласты и линзы ванадиеносных фтанитов [15].

Вторая рудная провинция находится в пределах Алтая, Саян и 
М онгольской Н ародной Республики. В ней сосредоточены месторожде
ния пластовых фосфоритов Хубсугульского фосфоритоносного бас
сейна, многочисленные мелкие рудопроявления фосфоритов и вана
диеносных черных сланцев, а также крупные месторождения марган
цевых руд.

Хубсугульский фосфоритоносный бассейн занимает площадь около 
25 000 км2. На территории бассейна известны семь крупных место
рождений пластовых фосфоритов (Хубсугульское, Ухагольское, Улеин- 
Д аба, М анхан-Ула, Бэрхиму-Ула, Цаган-Нур, Хогоргаин) и множест
во мелких рудопроявлений. Пластовые фосфориты приурочены к кар
бонатной хубсугульской серии кембрийского возраста; в разрезе 
преобладаю т афанитовые и мелкозернистые (пеллетовые) разности, 
содержащие 20—22% Р 2О 5.

В тесной парагенетической связи с фосфоритами Хубсугула встре
чаются бокситовые породы, железомарганцевые рудопроявления и 
редкие линзы черных ванадиеносных кремней.

М ного мелких рудопроявлений фосфоритов известно в пределах 
Алтае-Саянского региона; они приурочены к двум различным стра
тиграфическим уровням. М есторождения Т ам алы к и Белая Уса зале
гаю т среди нижнекембрийских отложений, а месторождения Горной
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Шории и Сейбы (Белка, М расское, Конзасское и др.) связаны с венд- 
ско-рифейскими толщ ами.

Д ля районов А лтая и Саян очень характерны  крупные месторож
дения марганцевых руд нижнекембрийского возраста — Усинское, 
М азульское, Дурновское, М ало-Урюпинское, Янгельское, Ильинское 
и др. В большинстве случаев это родохрозитовые или хлорит-родо- 
хрозитовые скопления, содержащие линзовидные скопления фосфо
ритов. О бращ ает на себя внимание сложная связь этих рудных скоп
лений с эффузивами. Одни исследователи считают эти скопления 
марганца типично осадочными, другие — эффузивно-осадочными.

Третья рудная провинция Евразии захватывает районы Приморья. 
Она характеризуется развитием железистых руд типа джеспилитов, 
железомарганцевых кремнистых руд и пластовых фосфоритов.

М арганцевые и железомарганцево-кремнистые руды пользуются 
здесь также очень ш ироким распространением; характерна очень тес
ная пространственная и геохимическая связь тонкослоистых кремнис
то-железистых и кремнисто-марганцевых скоплений. Главными мине
ралами марганца являю тся браунит и родохрозит, железа — гема
тит. Содержания марганца достигаю т 58%, железа — 16%.

М есторождения М онголо-О хотской складчатой области отличаются 
несколько другим сочетанием полезных ископаемых; здесь преобла
даю т железорудно-марганцевые месторождения, парагенетически свя
занные с пластовыми фосфоритами.

Четвертая рудная провинция захватывает значительные площади 
Ю жного Китая и Северо-Западного Вьетнама. Здесь в кембрийских 
и синийских отложениях известны многочисленные мелкие рудопрояв- 
ления пластовых и желваковых фосфоритов, ванадиеносных черных 
сланцев и фтанитов, а также марганцевых руд. На этом фоне резко 
вьщеляется крупный фосфоритоносный бассейн провинции Ю ньнань 
(КН Р), апатитоносный Л аокайский бассейн (ДРВ), марганцевые место
рождения Сянь-Тань и Вафанзы, приуроченные к синийскому комплек
су пород, и ванадиеносные углисто-кремнистые сланцы нижнего 
кембрия провинций Синань и Наньджун. Наиболее крупные фосфори
товые месторождения провинции локализую тся в пределах впадины 
Синань (К Н Р, ДРВ).

Синийско-кембрийский пояс представлен несколькими крупными 
месторождениями высококачественных пластойых и желваковых фос
форитов, тесно связанных с тиллитами, черными кремнистыми слан
цами и долом итам и и множеством мелких фосфатных рудопроявлений.

Непосредственным продолжением этого пояса к югу являю тся апа
титоносные толщ и Вьетнама; они прослежены в виде участка длиной 
в 70 км и шириной 5—7 км. На этой площади установлены 3 место
рождения (M ay-К ок, Л анг-М о, Кам-Дыонг) и много мелких рудопрояв
лений апатитов, приуроченных к сзите Кок-сан предположительно кемб
рийского возраста. Рудоносным является интервал в 6 — 12 м, сложен
ный доломит-апатитовы ми рудами с примесью кварца, углистого и 
марганцовистого вещества; содержание Р 2О 5 колеблется от 26 до 34%. 
Предполагается, что апатитоносные толщ и являю тся метаморфиче
ским аналогом  фосфоритоносных отложений провинции Ю ньнань.
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Марганцерудные месторождения Сянь-Тянь, Вафанэы и Чайное зале
гаю т в толще синийских углеродисто-кремнистых пород, но орудене
ние в них тесно связано с карбонатными отложениями, да и в рудах 
преобладает родохрозит.

Исследования последних лет существенно расширили представле
ния о металлогенических особенностях вендско-кембрийской эпохи в 
Евразии.

Так, например, в Пакистане, среди нижнекембрийских отложений 
районов М узаффарабад—А бботтабад недавно был откры т фосфорито
носный бассейн, в котором пространственно связаны между собой 
высококачественйые фосфориты и кремнисто-железные руды.

Ш ироко развиты кремнисто-фосфоритоносные отложения в Австра
лии, где в 60-х годах в среднем кембрии был откры т и разведан 
бассейн Джорджина. Фосфоритоносные отложения в этом регионе об
нажаются на площ ади около 80000 км2; в настоящее время здесь 
подсчитаны запасы семи очень крупных месторождений пластовых фос
форитов (Дачис, Эрдмоур, Вонаракс, Леди Энни и Леди Джен, Черрин 
Крик и Леди Крик) и шести более мелких, не считая многочислен
ных рудопроявлений.

Пластовые фосфориты ассоциируются с доломитами, черными крем
нистыми сланцами и кремнями, линзами железных руд, эвапоритами и 
тиллитоподобными породами. По структурным особенностям преобла
даю т пеллетовые и массивные фосфориты. Содержание фосфора колеб
лется от 18 до 31%, мощ ность продуктивных пластов достигает 
десятков метров. Фосфоритоносные отложения и их стратиграфические 
эквиваленты следов вулканической деятельности не содержат.

К ак выяснилось сравнительно недавно, вендско-кембрийская ме- 
таллогеническая эпоха довольно четко проявилась и в пределах 
Африки. Здесь, на границе между Буркина-Ф асо, Нигером и Бенином 
недавно был откры т крупный фосфоритоносный бассейн, связанный с 
отложениями венда, точнее — с группой формации Пендъяри (675— 
615 млн лет). Фосфориты приурочены к формации Кодъяри и ее страти
графическим аналогам. С пластовыми накоплениями фосфоритов в 
разрезе тесно связаны тиллиты, доломиты  и известняки, содержащие 
барит, тонкослоистые кремни и железомарганцевые руды; встречаются 
прослои вулканогенных пород (туффиты, пеплы).

Имеются основания считать, что сходные по возрасту месторож
дения фосфоритов развиты в М авритании и Сенегале. В Гане и Того 
известны крупные железорудные проявления, связанные с тиллитами.

Менее отчетливо вендско-кембрийское кремне- и фосфатонакоп- 
ление реализовалось, по-видимому, в пределах Северной и Южной 
Америки, хотя возможно, что оно здесь просто плохо изучено.

В Ю жной Америке крупные месторождения пластовых фосфоритов 
разрабаты ваю тся в Бразилии. Здесь наиболее перспективна на фос
фор серия Бамбуи, принадлежащ ая позднему докем брию —раннему 
кембрию; она оказалась фосфоритоносной в пределах ш татов Минас- 
Жерайс, Гояс и Байя. В ее нижней части залегаю т тиллитоподобные 
конгломераты. Фосфориты встречены в средней части серии Бамбуи, 
в пределах формации Параопеба, в основании толщ и желтых, крас
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ных и зеленых глин. М ощ ность продуктивной пачки достигает 80 м, 
а содержание Р 2О5 колеблется от 5 до 30%. Фосфориты тонко
слоисты, смяты в систему изоклинальных складок и слагаю тся мел
кими и удлиненными фосфоритовыми пеллетами и обломками кварца. 
Фосфориты ассоциируются с карбонатными породами и кварцитами.

Итак, подводя итоги, можно утверждать, что в вендско-кембрий
ское время сходные процессы осадкообразования охватили почти все 
континенты земного ш ара. В эту эпоху формируется характерная 
ассоциация пород и руд, в которой ведущее место занимаю т крем
нистые породы — ванадиеносные фтаниты, спонголиты, джеспилиты, 
а также пластовые и желваковые фосфориты; наряду с этими скоп
лениями повсеместно возникаю т месторождения железных и марган
цевых руд, доломиты  и известняки, тиллиты и тиллитоподобные 
породы, а также аркозово-граувакковые песчаники.

Изучение литолого-фациальных особенностей строения рудоносных 
отложений отдельных регионов Евразии (см. рисунок) в сочетании 
с историей их геологического развития привело к важному выводу 
о том, что формирование кремнистых пород пластовых фосфо
ритов, железомарганцевых руд и черных металлоносных сланцев 
осуществлялось не в едином палеоводоеме океанического типа, а в 
системе проливообразных эпиконтинентальных морских бассейнов, 
частично изолированных друг от друга участками суши [1, 15, 8]. 
О существовании многочисленных островов и участков суши, разде
лявших вендско-кембрийские палеоводоемы, свидетельствует зам ет
ное уменьшение мощностей рудовмещ ающ их толщ , погрубение терри- 
генного материала, массовое появление мелководных текстур (косой 
слоистости, знаков ряби, биогермных построек типа рифов), увели
чение количества размывов и изменение состава галек по направ
лению к областям устойчивых (во времени) поднятий.

Нельзя также не видеть, что интенсивность кремненакопления и 
связанного с ним рудообразования в пространстве и времени не соот
ветствует размаху эффузивной деятельности; в тех впадинах, где 
вулканические проявления были особенно сильны, кремненакопление 
и рудогенез затухают.

Между тем анализ питающих провинций довендского времени 
(см. рисунок) позволяет прийти к выводу, что они по составу весьма 
близки к осадочным рудным скоплениям венда— кембрия. Действитель
но, в их строении определяющую роль играли более древние джеспи- 
литовые месторождения, с которыми были связаны большие массы 
Fe, Mn, SiC>2, Р2О5, и других рудных компонентов, а также габбро- 
анортозитовые массивы, содержащие рудные скопления Fe, Ti, V, 
Р2О 5 и других элементов ряда протокристаллизации.

Повсеместное развитие этих образований на суше придавало со
вершенно неповторимый облик осадочному процессу того времени и 
отражалось в металлогении конечных водоемов стока.

Таким образом, мы приходим к заключению, что именно своеобра
зие питающих провинций в сочетании с развитием нормального осадоч
ного процесса определило возникновение вендско-кембрийской эпохи 
кремненакопления и рудогенеза.
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Нижнепротероэойская эпоха кремненакопления также представле
на на всех континентах планеты, однако ведущей породой этого 
времени являются джеспилиты — тонкое чередование рудных минералов 
(гематит, магнетит, лимонит, сидерит, анкерит, гринолит, пирит) 
и кремний. Они занимаю т ведущее место в пределах Кривого Рога и 
Курской магнитной аномалии (СССР), в железорудных поясах Индии, 
в железорудных толщ ах Хамерсли (Австралия), Трансвааль—Гриква- 
таун (Африка), озера Верхнего и Л абрадрского трога (Северная Аме
рика) и М инас-Ж ерайс (Ю жная Америка).

Кремнистые и железорудные отложения Кривого Рога представляют 
собой один из трех железорудных поясов Украинского кристалличе
ского щита. Они образую т полосу длиной в 100 км и шириной 2—7 км, 
вытянутую в субмеридиональном направлении от Кривого Рога к 
Кременчугу. В криворожской свите выделяю т три части; средняя 
свита, имеющая мощность 1200— 1300 м, представляет собой чередо
вание железорудных и сланцевых горизонтов. Всего установлено 
семь железорудных горизонтов, сложенных мартит-магнетитовыми и 
хлорит-магнетитовыми роговиками и джеспилитами.

Железорудные толщ и перекрываются отложениями гданцевской и 
глееватской свит, в составе которых ш ироко развиты углеродосодер
жащие кремнисто-карбонатные тонкослоистые отложения. Эти углеро
дисто-кремнисто-карбонатные сланцы имею т мощ ность до 600 м, хо
рошо выдержаны по простиранию и содержат до 12— 15% Сорг, до 
1,50% ТЮг, до 0,20% МпО и почти 0,20% Р 2О 5 [5]. Содержание ванадия 
в этих толщ ах достигает 0,04%, т.е. в два раза превышает кларк [5].

Курская магнитная аномалия (КМ А) представляет собой мощное 
скопление железистых кварцитов. Она прослеживается полосой шири
ной 200 км от Белгорода и С тарого Оскола к северу-западу более 
чем на 850 км.

Нижнепротерозойские отложения КМ А расчленяются на две серии — 
курскую, с которой связаны все железорудные проявления региона, 
и оскольскую, сложенную кварц-биотитовыми, карбонат-биотитовыми 
сланцами, песчаниками, известняками и доломитами.

Железные руды имею т характерную  полосчатую текстуру и пред
ставлены магнетитовыми, гематит-магнетитовыми и силикат-магнети- 
товыми кварцитами. М агнетитовые руды содержат в среднем 31% раст
воримого железа и 4 3 % Si0 2 -

В протерозойских толщ ах КМ А часто встречаются пачки черных 
углеродисто-кремнистых сланцев; их относительная распространен
ность возрастает от архея к протерозою. К ак это было показано
В.Е. Закруткиным [5], углеродсодержащие толщ и этого региона за
метно обогащ ены ванадием (до 0 , 1 %), марганцем, кобальтом, нике
лем, медью, свинцом, цинком, золотом.

В верхней части оскольской серии, в толщ ах тимской свиты 
Н.А. Созинов и В.А. Казанцев [9] описали около семи фосфори
тоносных пачек. При этом фосфоритовые прослои либо залегаю т среди 
кварцитов, чередуясь с кремневым материалом  и занимая место мине
ралов железа, либо образую т многочисленные пеллеты, формирующие 
слойки в углеродисто-карбонатном материале.
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Кремнистые фосфориты нередко вклю чаю т марганецсодержащие 
прослои — кремнисто-углеродистые и карбонатные породы, содержа
щие до 9% марганца.

Таким образом, в пределах КМ А  отчетливо проявляется парагене- 
тическое сочетание железных руд, фосфоритов, марганцевых руд и 
ванадиеносных углеродисто-кремнистых сланцев (фтанитов).

Ж елезисто-кремнистые отложения Индии пользую тся очень широ
ким распространением в пределах кристаллического щита. Они разви
ты в пределах гор Аравали, к юго-западу от Дели, где прослежи
вается полоса шириной в 330 км и длиной около 100 км, а также на 
востоке полуострова. Стратиграфически они обычно связаны с толщ а
ми дарварской системы, которая выполняет в кристаллическом фун
даменте щита синклинальные впадины.

В пределах ш татов Бихар и Орисса мощ ность железорудного ком
плекса, в котором чередуются песчано-глинистые сланцы и железис
тые кварциты, оценивается в 2000—2500 м, а толщ и гематитовых 
кварцитов — 350— 1000 м. В высококачественных рудах содержание 
железа достигает 66—69%, фосфора — 0,80—0,12%, серы — 0,02— 
0,05%.

В нижней части Д арварской системы широким распространением 
пользуются г о н д и т ы  — породы, состоящие из кварца и спес- 
сартина, т.е. существенно обогащенные марганцем; кроме того, в 
них присутствуют браунит, якобсит и другие минералы марганца. 
По данным С. Роя [6J, в гондитах содержание м арганца достигает 
50%, фосфора — 0,65%, SiCh колеблется от 2 до 20%. М естами гондиты 
и железистые кварциты сложно переслаиваются между собой.

Под микроскопом в гондитах часто встречаются кристаллики 
апатита. В некоторых случаях окисленные гипергенные марганцевые 
руды (пиролю зит, псиломелан) залегаю т, чередуясь с углеродисты
ми породами, а также с фосфоритами; последние, в свою очередь, 
оказываю тся тесно связаны с пластами строматолитов, типичных для 
фосфоритов Индии [6, 22].

Характерно, что линзы и желваки фосфоритов, содержащие до 
37% Р 2О5, довольно часто встречаются в отложениях свиты Аравалли 
ш тата М адхья-Прадеш.

Нельзя также не отметить, что в некоторых разновидностях хло
ритовых и горнблендитовых сланцев, ассоциирующих с железомарган
цевыми рудами, отмечалось повышенное количество V, Ti, Сг, Со, 
Ni и других металлов, характерны х для основных магматических 
пород.

Ж елезисто-кремнистые отложения Хаммерсли (А встралия) распро
странены в западной части А встралийского континента. Они залегаю т 
в пределах одноименного бассейна, занимаю щ его площ адь 150 тыс. км2.

В нижнепротерозойских отложениях выделяются три супергруппы; 
к средней из них, свите Хаммерсли, имеющей мощ ность 2400 м, при
урочены железистые кварциты.

Хотя известно, что в районе рудника Х аммерсли с железисто
кремнистыми образованиями связаны кремнисто-марганцевые руды, 
более детально ассоциации пород здесь не изучены [10]. В районе
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М идлбек, рудоносные формации которого некоторые исследователи 
сопоставляю т со свитой Хаммерсли, железистые кварциты переслаи
ваются с марганцевыми разностями кремнистых пород и графитовыми 
кварцитами.

Железистые кварциты районов Трансвааль—Грикватаун (Африка)
содержат огромные запасы железных руд. В свитах П ретория и 
Грикватаун ш ироко распространены итабириты и джеспилиты. Итаби- 
ритами принято называть железисто-кремнисто-доломитовые разновид
ности кварцитов; обычно они тесно ассоциируются с марганцевыми 
скоплениями. Их мощность достигает 200—250 м, содержание железа — 
68%.

В свите Грикваленд железистые итабириты оказы ваю тся тесно свя
заны с марганцевыми; марганцевые руды представляют собой линзы 
и жилы, заключенные в цементе брекчированных доломитовы х пород. 
Содержание марганца достигает 25—40%. Здесь также железистые 
залежи приурочены к кремнистым образованиям, а марганцевые — 
к карбонатным. В кремнистых породах, подстилающ их отложения, 
обнаружено больш ое количество водорослевых текстур типа стром а
толитов.

В формации Куруман железистые и марганцеворудные толщ и ассо
циируются с кремнистыми углеродисто-глинистыми сланцами, в желе
зистых и марганцевых разностях этих отложений содержится до 
0,26% Р 2О5 и около 0,18% ТЮ 2 [2 0 ].

Железисто-кремнистые толщи озера Верхнего (США) характери
зуются своеобразными литолого-геохимическими особенностями. Их 
часто называю т таконитами — породами, в которых железистые раз
ности чередуются со сланцевыми или кремнистыми образованиями. 
Они связаны с формациями над серией Анимики и прослеживаются 
вдоль края Канадского щита на много сотен километров с востока 
на запад. М ощность железорудной формации меняется от 1 до более 10 
км к югу от озера Верхнего [2].

Больш инство руд представлено железистыми роговиками с отно
сительно низким содержанием железа (25—30%); главными минералами 
их являются кварц, магнетит, гематит, карбонаты  и силикаты железа. 
Богатые гематит-гетитовые руды образую тся за счет вторичного обо
гащения таконитов [21]. В формации Бивабик наряду с железом 
содержится МпО (0,54—0,63%), Р2О5 (0,06—0,15%), Т Ю 2 (0,02—0,11%) 
и С (0,07—0,68%), в формации Т ром м альд  — МпО (до 7,14%), Р2О5 
(0,13%), Т Ю 2 (0,16%), в формации Ривертон — МпО (1,9%), P 2Os (0,8%), 
С (1,8%); очевидно, что во всех этих случаях содержание элемен
тов-примесей существенно превышает кларковое.

Следует отметить, что в рудосносных разрезах нижнего протеро
зоя Северной Америки кварц-желеэорудные отложения очень тесно 
связаны с графитовы ми,, углеродсодержащими черными сланцами типа 
фтанитов. Так, например, в нижней части формации Ривертон зале
гаю т графит-пиритовые сланцы, содержащие до 30% FeS2, до 0,15% 
V20 5 и 0,20% Р 20 5.

Для ряда районов развития таконитовой формации характерно 
обилие силицитов со строматолитовой текстурой, а также широкое
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распространение доломитов и следов многочисленных внутриформа- 
ционных размывов.

Ж елезисто-кремнистые толщ и Бразилии изучены несравненно ху
же, почти все они приурочены к протерозойской формации Минае. 
Лучше других исследованы железорудные месторождения ш тата Ми
нас-Жерайс, где ш ироко распространены итабириты. Здесь в раз
резе мощ ностью в 4500 м выделяют три зоны развития железорудных 
отложений; они занимаю т 10— 15% мощ ности рудоносной серии.

Содержание железа колеблется от 30 до 40%, иногда достигая 
50% и более, тогда как содержание марганца обычно не превышает 
1% и только при формировании собственно марганцевых итабиритов 
оно достигает 45% [4].

В целом, подводя итоги краткому обзору рудопроявлений нижне
протерозойской эпохи, следует подчеркнуть ее планетарный харак
тер. Действительно, образование геохимически сходных рудных скоп
лений в интервале 2000—2600 млн лет осуществлялось на всех кон
тинентах нашей планеты, в пределах Европы, Азии, Австралии, 
Африки, Южной и Северной Америки, и в этом нельзя не видеть 
определенное сходство между нижнепротерозойским и вендско- 
кембрийским рудоотложением [16— 19].

Второй очень важной особенностью нижнепротерозойского вре
мени явилось то обстоятельство, что в эту эпоху почти повсеместно 
в мелководных палеоводоемах осуществлялась концентрация железа, 
марганца, P 2Os, V2O 5, титана, магния, а также других элементов 
ряда протокристаллизации. В этом проявляется геохимическое сход
ство двух исследуемых рудоносных эпох, что и заставляет обратить 
самое серьезное внимание на поиски фосфоритов, богатых марганце
вых руд, ванадиеносно-редкометалльных кремнистых толщ , титано
ванадиевых россыпей и магнезитов в нижнепротерозойских разрезах 
различных регионов СССР.

Наряду с обращ аю щ им на себя внимание геохимическим сходством 
вендско-кембрийских и нижнепротерозойских бассейнов осадконакоп
ления между ними, несомненно, имею т место и существенные раз
личия. Прежде всего, следует отметить, что в нижнепротерозой
ское время ведущими химическими компонентами являлись железо 
и кремнезем; часто, но не всегда, с ними ассоциируются скопления 
марганца и фосфора, углеродсодержащие кремнистые скопления с 
концентрациями ванадия и сопутствующих ему редких элементов, 
а также различные по составу карбонатные отложения. Все эти 
рудные компоненты поступали в водоемы с суши, состав которой 
резко отличался от современных областей питания; по-видимому, 
они концентрировались чисто осадочным путем [13, 14].

Н аоборот, главными компонентами в морях венда и кембрия 
чаще всего были фосфориты и ванадиеносные углеродисто-кремнистые 
толщ и с сопутствующими им редкими металлами, тогда как железные 
и железомарганцевые руды здесь бесспорно отходят на второй план. 
При этом несомненно уменьшается относителная роль джеспилитов, 
которые в предверии фанерозоя становятся уже довольно редкими 
образованиями.
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Вторым очень важным различием двух сравниваемых эпох являет
ся несомненное усиление обособленности рудных скоплений, четко 
проявившееся в направлении от нижнего протерозоя к венду и кемб
рию.

Действительно, как это видно из приведенных выше описаний, 
в нижнепротерозойских толщ ах месторождения железа, марганца, фос
фора, ванадия и других рудных компонентов оказы ваю тся часто рас
положенными в непосредственной близости друг от друга, часто в 
одних и тех же разрезах, на одних и тех же территориях. Более 
того, многие руды железа содержат повышенные количества фосфора 
и марганца, а руды марганца — фосфора, железа и титана, находя
щихся в виде примеси. Благодаря такой тесной геохимической связи 
многих химических элементов в нижнепротерозойских месторождениях 
нередко становится возмож ным комплексное извлечение металлов- 
спутников, а в случае присутствия вредных примесей резко ухуд
шается качество руд.

Иначе обстоит дело в вендско-кембрийских толщ ах. Здесь чаще 
всего месторождения пластовых фосфоритов, углеродисто-кремнистых 
ванадиеносных фтанитов и сланцев, а также залежи железных и м ар
ганцевых руд не совмещ аю тся в одних и тех разрезах, а перехо
дят друг в друга по простиранию или просто находятся в одновоз
растных толщ ах смежных регионов. Несомненно, что к началу фане
розоя возрастает степень дифференциации рудного вещества в бас
сейнах осадконакопления, усиливается пространственное разобщение 
рудных компонентов и, в конечном счете, появляются рудные скоп
ления, почти свободные от присутствия элементов-примесей.

Abstract

Associations of ore deposits typical of the V endian-Cam brian and Lower 
Proterozoic silica accum ulation epochs are described.

The V endian-Cam brian was the time when major sedimentary de
posits of land phosphates formed throughout the continental Earth, together 
with vanadium -bearing phtanites and "black shales”, jaspilites and iron- 
manganese ores.

In contrast to the V endian-Cam brian ore epoch, in the Lower P rotero
zoic various continents accom odated deposits of jaspilites, manganese 
ores and "black” metalliferous shaels either with occasional phosphorite 
deposits or very rich in Р:СЬ.

The two global epochs of sedimentary ore form ation reflect the evolu
tion of the Earth 's source provinces, controlled by the inflow of Fe, Mn, P, 
Co, Ni and other elements of basic and ultrabasic magmatic rocks which 
dom inated in ancient drainage systems.

57



ЛИТЕРАТУРА

1. Анкинович С.Г., Анкинович Е.А. Условия накопления и формирования рудоносных 
сланцев нижнего палеозоя в Южном Казахстане / /  Геохимия осадочных пород и руд. 
М.: Наука, 1968. С. 356—357,

2. Бейли Р.В., Джеймс Х.Л. Докембрийские железорудные формации США / /  Докемб- 
рийские железорудные формации мира. М.: Мир, 1975. С. 35—75.

3. Дж олдошев Б.Д. Геология и генетические особенности железорудной свиты Джетым- 
Тоо: (Центр. Тянь-Шань): Автореф. дне. ... канд. геол.-минерал. наук. Фрунзе, 
1964. 35 с.

4. Д орр Д.В.Н. Железорудные формации Южной Америки / /  Докембрийские железо
рудные формации мира. М.: Мир, 1975. С. 129— 155.

5.Закрут кин В.Е. Высокоуглеродистые формации раннего докембрия европейской 
части СССР. Ростов н/Д: Изд-во Рост, ун-та, 1982. 286 с.

6. Рой С. Марганцевые месторождения. М.: Мир, 1986. 500 с.
l .P o u o e  А.Б., Сеславинский К.Б., Хайн В.Е. Кембрийские литологические формации 

мира / /  Сов. геология. 1974. N 12. С. 10—34.
8. Ронов А.Б., Хайн В.Е., Сеславинский К Б . Вендские литологические формации 

мира II Там же. 1981. N 5. С. 37—59.
9. Созинов Н А.. Казанцев В.А. О фосфоритоносности протерозойских отложений 

района КМА //  Литология и полез, ископаемые. 1978. N 4. С. 74—95.
10. Тренделл А.Ф. Докембрийские железорудные формации Австралии / /  Докембрийские 

железорудные формации мира. М.: Мир, 1975. С. 155— 172.
11. Тушина А.М . Вторичные изменения кремнистых пород Малого Каратау: (Место

рождение Джанатас) / /  Вещественный состав фосфоритных руд. М., 1975. С. 76—90. 
(Тр. ГИГХС; Вып. 30).

12. Холодов В.Н. Типы концентраций ванадия в осадочных породах и некоторые 
вопросы его геохимии / /  Геология руд. месторождений. 1967. N 3. С. 25—26.

13. Холодов В.Н. О металлогении венда и кембрия Евразии. Ст. 1. Довендские поднятия 
как источники рудных компонентов / /  Литология и полез, ископаемые. 1970. 
N 2. С. 130— 148.

74. Холодов В.Н. О металлогении венда и кембрия Евразии. Ст. 2. Осадочные руды 
ванадия, фосфора, железа, марганца и условия их образования / /  Там же. 
N 4. С. 29—46.

15. Холодов В.Н. Осадочный рудогенез и металлогения ванадия. М.: Наука, 1973. 283 с.
16. Холодов В.Н. Об эволюции состава питающих провинций в истории Земли / /  Проб

лемы литологии и геохимии осадочных пород и руд. М.: Наука, 1975. С. 191—309.
17. Холодов В.Н. О роли докембрийского мантийного вещества в осадочной металлоге

нии II Литология и полез, ископаемые. 1975. N 6. С. 50—84.
18. Холодов В.Н. Геохимические типы питающих провинций континентального блока 

и их эволюция в истории Земли / /  Литология на новом этапе развития геологических 
знаний. М.: Наука, 1981. С. 76—91.

19. Холодов В.Н. Эволюция кремненакопления в истории Земли: (Ассоц. пород и руд, 
связ. с кремненакоплением в докембр. толщах континент, блока) / /  Происхождение 
и практическое использование кремнистых пород. М-: Наука, 1987. С. 6—43.

20. Hanekom H.l. Thecrocidolite deposits of the Northern Cape Province: Ph. D. Thesis. Pretoria, 
1966.

21 .Morley G.B. Mesabi range / /  Geology of Minnesota: A centennial volume. Minneapolis, 
Minn. Geol. Sourv., 1972. P. 218—225.

22.Munshi R.L., Khan H.H., Ghosh D.B. The algol structure and phosphorus in the Aravalli
rocks of Ihapna District / /  Curr. Sci. (Ind.). 1974. Vol. 43, N 4. P. 446—447.

58



УДК 551.314

М .А. Жарков

ЭВА П О РИ ТО В Ы Й  С ЕД И М Е Н Т О ГЕ Н Е З 
В И С Т О РИ И  ЗЕ М Л И

Эвапоритовое осад кона копление, связанное с процессами испарения 
морских и континентальных вод, формированием рассолов различной 
концентрации и разного состава и их воздействием на диагенети- 
ческие и эпигенетические преобразования осадков и пород, а также 
на образование рудных и нерудных месторождений полезных иско
паемых, исключительно ш ироко развито в природе и отличается 
больш ой сложностью и разнообразием. Только в последние годы 
в результате глобальных обобщений материалов по эвапоритовым 
бассейнам и фундаментальных геохимических и физико-химических 
исследований стало выясняться не только значение эвапоритового 
процесса в общем круговороте веществ на Земле, но и его влияние 
на многие процессы осадочного породообразования и рудообразования, 
в том числе на карбонатонакопление, доломитообразование, фосфато- 
накопление, формирование залежей калийных солей, углеводородов, 
железных руд, руд цветных металлов. Имеющиеся в настоящее время 
данные позволяю т наметить общие черты этапности эвапоритового 
седиментогенеза в истории Земли и выделить в каждом из этапов 
характерные особенности, свидетельствующие об эволюции палеогео
графических, палеотектонических и физико-химических обстановок 
седиментации в геологической истории.

История эвапоритового седиментогенеза достаточно отчетливо под
разделяется на шесть этапов, отличаю щ ихся различной продолжитель
ностью и характерными только для них особенностями размещения 
эвапоритовых бассейнов и поясов осадконакопления: архейско-средне- 
протерозойский, позднепротерозойский, венд-палеозойский, триасово
юрский, мел-палеогеновый, неоген-современный. Рассмотрим наиболее 
важные черты палеогеографических и палеотектонических условий 
эвапоритовой седиментации каждого этапа, на основе которых можно 
выяснить основные закономерности эволюции галогенного осадко
накопления в истории развития Земли.

Архейско-среднепротерозойский этап. П роблема эвапоритового 
осадконакопления в архейское и протерозойское время тесно связана 
с решением гораздо более сложной проблемы первичного состава 
вод до кембрийских морских бассейнов, потому что от этого будет 
зависеть состав и последовательность выпадения осадков при сгу
щении морской воды в процессе испарения. Существующие представ
ления о составе архейско-раннепротерозойской морской воды основы
ваются на различных предложениях и весьма противоречивы. Наиболее 
широкое признание в настоящее время имеет предположение, что 
архейские океаны не должны были содержать растворенный сульфат, 
а катионы должны были балансироваться СГ и НСОз, причем 
в отличие от современной морской воды концентрация НСОз могла 
быть выше примерно в четыре раза, в значительном количестве
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могло присутствовать растворенное железо, а содержание кальция 
и магния было повышено. Трудно сказать, какого состава получились 
бы эвапоритовые осадки при испарении такой океанской воды. 
Но в случае возникновения благоприятных геологических условий 
в эвапоритовых бассейнах архея могли бы накапливаться карбонат
ные и соленосные бессульфатные отложения.

При определении обстановок существования эвапоритовых бассей
нов осадконакопления в архее и раннем протерозое большое зна
чение имеет климатическая зональность и возможность установления 
аридных зон на континентах. Важно в этой связи отметить, что 
положение климатических зон на континентах зависит не только 
от общих закономерностей в циркуляции атмосферы и направ
лений морских течений в гидросфере, но и от размеров самих 
континентов и пространственного их положения относительно друг 
друга и экватора. Поскольку, как сейчас предполагается, размеры 
континентов в докембрии могли быть значительно меньше совре
менных, то условия для эвапоритовой седиментации на тех из них, 
которые располагались в древних аридных зонах, должны были быть 
менее благоприятными, чем в фанерозое. Подобное допущение позво
ляет предположить, что геологические обстановки архея и раннего 
протерозоя способствовали существованию таких эвапоритовых бас
сейнов, которые находились преимущественно на карбонатной стадии 
развития. В этих бассейнах создавались благоприятные условия для 
формирования доломитовы х отложений.

Поэднепротерозойский этап. В настоящее время можно с доста
точной уверенностью говорить о существовании бассейнов эвапорито- 
вого сульфатонакопления, начиная с 2 млрд лет, когда в водах 
М ирового океана, по-видимому, уже сформировался сульфатный 
резервуар. Однако широкое развитие эвапоритовых отложений доку
ментально зафиксировано со среднего рифея (приблизительно со 
времени 1,3 млрд лет). Заведомо эвапоритовые бассейны рифейского 
возраста выявлены сейчас во многих регионах Земли. Два из них — 
Маккензи, и Коппермайн — находились на северо-западе Канады 
в Скалистых горах и на окраине Канадского щита, один — Грен- 
вильский — на юго-востоке Канады, еще один — Баффиновский — в 
пределах Канадского Арктического архипелага, два — Туле и 
М ёркебьерг — на севере Гренландии, один — Амадиес — в Австра
лии. Кроме того, значительное количество сульфатопроявлений уста
новлено во многих районах Западной, Северной и Восточной Австра
лии. Во всех этих бассейнах развиты мощные сульфатные толщи, 
имеющие региональное распространение. В бассейне Амадиес глубо
кими скважинами вскрыты пласты каменной соли в составе форма
ции Биттер-Спрингс, возраст которых древнее 1170 млн лет. Состав 
и строение сульфатоносных и соленосных рифейских толщ  однозначно 
свидетельствуют об их эвапоритовом происхождении за счет испа
рения морских вод. К арбонатны х эвапоритовых бассейнов в позднем 
протерозое существовало достаточно много. Больш ое их число наме
чается в раннем, среднем и позднем рифее по окраинам Сибирского 
кратона, на Ю жно-Китайской и Северо-Китайской платформах, в
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пределах периферийных зон Северо-Американской и Африкано- 
Аравийской плит, в Австралии, в Ю жной Америке, на Урале. 
Можно предположить, что в этих бассейнах возникали благоприятные 
условия для формирования не только доломитовы х, но также и 
магнезитовых и магнеэит-доломитовых эвапоритовых отложений. Эва- 
поритовые бассейны позднего протерозоя, как правило, располагались 
на окраинах древних континентов и были ш ироко связаны с откры 
тыми морями, что и определяло длительное накопление в них осадков 
либо карбонатной, либо сульфатной стадий развития эвапоритовой 
седиментации. В очень редких случаях, как это имело место для 
бассейна Амадиес, эвапоритовый водоем находился в глубине доста
точно крупного континента и соединялся с океаном протяженным 
промежуточным бассейном, что создавало необходимые условия для 
достижения в этом водоеме галитовой стадии эвапоритовой седи
ментации.

В целом можно отметить, что позднепротерозойская эпоха была 
вполне благоприятна для эвапоритового осадконакопления, но палео
географические и палеотектонические обстановки, связанные в пер
вую очередь с небольшими размерами континентальных плит и их 
расположением в пределах обширных океанских пространств, пре
пятствовали образованию  больш ого количества солеродных бассей
нов и способствовали формированию  главным образом  карбонатных 
и сульфатных бассейнов эвапоритовой седиментации.

Венд-палеозойский этап фиксирует в геологической истории первый 
крупный цикл эвапоритового морского соленакопления, связанный 
с закономерными изменениями палеогеографических и палеотектони
ческих обстановок эвапоритовой седиментации. Наиболее грандиоз
ный по размерам  эвапоритовый бассейн вендского возраста, в пре
делах которого преобладала карбонатная седиментация, существовал 
на территории Сибирской платформы, но в отдельных районах 
(в И ркутском амфитеатре, А нгаро-Ленском прогибе, Прианабарье, 
Березовской впадине) накапливались сульфатные осадки и иногда 
каменная соль. Серия небольших по размерам  сульфатных эвапори
товых бассейнов оконтурена вдоль северных и западных окраин 
Канадского щита, начиная от Гренландии и кончая бассейном 
р. М аккензи в Скалистых горах. Эвапоритовыми были крупные бас
сейны Антиатласа на северо-западе Африки и М есопотамский вдоль 
северного склона Аравийского щита. Вендские сульфатоносные бас
сейны выделяются также в Австралии (Амадиес), на Ю жно-Китайской 
и Северо-Китайской платформах. Все эти эвапоритовые бассейны 
представляли собой эпиконтинентальные водоемы, располагавшиеся 
преимущественно по окраинам континентов. Они отделялись от 
океана системами островов и крупных поднятий, иногда протяги
вающ ихся на сотни километров вдоль древних кратонов. "

В кембрийском периоде существовали такие огромные солерод
ные бассейны, как Восточно-Сибирский, И рано-П акистанский и М ак
кензи, которые либо занимали значительную часть континентальных 
плит, либо были окраинными морями на периферии крупных кра
тонов. Они отделялись от откры того океана промежуточными бас

61



сейнами архипелагового типа, охватывавш ими ш ирокую область, 
состоящую из системы островов, зон мелководья, полуизолирован- 
ных водоемов, соединенных между собой проливами. В ордовике, 
силуре и особенно отчетливо в девоне соленосные бассейны (Кан
нинг, М ичигано-Предаппалачский, Западно-Канадский, Гудзоновский, 
Восточно-Европейский, Северо-Сибирский, Чу-Сарысуйский, канадско
го Арктического архипелага и др.) стали занимать иное палеогео
графическое положение. Они располагались хотя и в окраинных 
участках, но внутри континентов, и были типичными внутренними 
морскими водоемами. Связь их с океаном осуществлялась через 
промежуточные бассейны барьерного типа, которые представляли 
собой зоны островов, карбонатно-эвапоритовых и карбонатных плато 
с рифтогенными массивами и другими карбонатными сооружениями. 
Еще дальш е в глубине континентов стали располагаться каменно
угольные и пермские бассейны соленакопления, которые в своем 
большинстве были типичными внутренними морями. С океанами они 
соединялись, как правило, узкими и протяженными проливами. Такими 
были бассейны: Виллистонский, М аритайм, П арадокс и Игл, 
Амазонский, Центральноевропейский, Восточно-Европейский, М идкон- 
тинента и др. Во второй половине палеозоя наряду с морскими 
соленосными бассейнами появляю тся континентальные, типичным при
мером которых является Чу-Сарысуйский.

И так, на протяжении венд-палеозойского этапа принципиально 
изменялись палеогеографическое положение и конфигурация солено
сных бассейнов, а также характер их связей с откры ты м  океаном. 
Это зависело от того, как размещались: на Земле океаны, конти
ненты и моря и какими были размеры суши. В геологической 
истории от венда до перми фиксируется общее увеличение конти
нентальных масс и последовательное объединение разрозненных ма
териков в единый крупный континент — Пангею. Одновременно с этим 
процессом происходило закономерное смещение бассейнов,эвапорито
вой седиментации в глубь континентов, в пределы все более обш ир
ных аридных областей суши.

Подобные изменения палеогеографических и палеотектонических 
обстановок эвапоритового осадконакопления были причиной необра
тимых качественных преобразований морского соленакопления. На про
тяжении от венда до карбона, когда эвапоритовые бассейны, как 
правило, располагались на окраинах континентов и имели широкие 
и свободные связи с океаном, эвапоритовая седиментация во всех 
бассейнах сопровождалась сульфатно-кальциевым (гипсовым) осадко- 
накоплением и хлоридным соленакоплением. В пермскую эпоху, 
когда существовали крупные солеродные бассейны' внутри конти
нентов, а их связи с откры ты ми морями были затруднены, в них 
впервые создались благоприятные условия для эпсомитового и гек- 
сагидритового осадконакопления, что способствовало образованию  ки
зеритсодержащих отложений, а также накоплению бишофитовых 
осадков.

Триасово-юрский этап. С триасового периода начался новый 
крупный мезозойско-кайнозойский цикл эвапоритового морского солена-
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копления, связанный с последовательным расколом  Пангеи, образо
ванием Тетиса и А тлантического океана и соединенных с ними 
обширных зон эвапоритового осадконакопления в аридных областях 
прилегающих континентов. В позднем триасе—ранней юре в центре 
Пангеи сформировалась огромная область эвапоритовой седиментации, 
охватываю щ ая северо-западные и западные районы Африки, значитель
ную территорию  Западной Европы и Северной Атлантики, а также 
шельфовую зону Северной Америки от Ньюфаундленда до Кубы. 
Здесь существовала серия связанных между собой крупных, сред
них и мелких солеродных бассейнов, которых сейчас более 35.

Эвапоритовая область Центральной Пангеи была уникальной по 
своим размерам  в истории фанерозоя. Она занимала площ адь более 
10 млн км2, которая в виде изогнутой зоны, сужающейся на юго- 
запад и расширяющейся на северо-восток и восток, вдавалась более 
чем на 5000 км в глубь континента. Солеродные бассейны, несмотря 
на то что некоторые из них были сильно удалены от открытого 
океана, по-видимому, имели хорошие связи с Тетисом через широкую 
область карбонатно-эвапоритового плато, где имелось значительное 
число достаточно глубоких проливов. Возможно, серия проливов, 
приуроченных к крупным трансформным разлом ам , таким, как Бис- 
кай-Лабрадорский и Нью фаундленд-Гибралтарский, соединяла соле
родные бассейны между собой, а также некоторые из них с откры 
тым морем. Бассейны соленакопления представляли собой эпиконти- 
нентальные и акраинно-континентальные моря. Промежуточная об
ласть эвапоритово-карбонатного плато занимала шельфовую зону 
океана Тетис, имевшую ширину свыше 1000 км. Вдоль южной 
и юго-западной окраин Тетиса на территории восточной перифе
рии Африкано-Аравийского континента в позднем триасе и ранней 
юре находился еще один пояс эвапоритовой седиментации, в состав 
которого входила серия весьма значительных по размеру прибрежных 
сульфатоносных и соленосных бассейнов. Наиболее крупными из 
них были М есопотамско-Аравийский, Сомали-Эфиопский, М андера- 
Лук, Сакамена, М ондава и М озамбикский. Пояс протягивался более 
чем на 7000 км. Эвапоритовые бассейны были окраинно-континен
тальными и имели хорошие связи с океаном.

На северо-восточной окраине Тетиса в пределах Ю жно-Китай
ского кратона на протяжении длительного времени триасового периода 
существовал обширный Верхне-Янцзыйский солеродный бассейн, отде
лявшийся на юге от откры того моря зоной островов и поднятий, 
разделенных проливами, через которые морские воды поступали 
в эвапоритовый водоем. Еще одна область эвапоритовой седимен
тации триасово-раннею рского времени выделяется на западе Северо- 
А мериканского континента. Она вклю чала ряд солеродных бассейнов, 
приуроченных к Виллистонской впадине и М идконтиненту и связан
ных морским питанием с Тихим океаном.

В целом все триасовые и раннеюрские солеродные бассейны, 
как выясняется, имели достаточно хорошие и свободные связи с 
открытым океаном, что, по-видимому, и предопределило формиро
вание в них соленосных-отдожений только хлоридного состава.
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Во вторую половину раннею рского времени в связи с последователь
ным раскрытием Тетиса постепенно все более сокращ алась эвапори- 
товая область Центральной Пангеи, а бассейны соленакопления сме
щались на запад в пределы М ексиканского залива. П озднеюрская 
эпоха фиксирует новый этап качественного изменения обстановок 
эвапоритового осадконакопления в фанероэое. В конце поздней юры 
после раскрытия Тетиса сформировались два глобальных пояса эва- 
поритовой седиментации, приуроченные к окраинным морям Гондваны 
и Лавразии. Вдоль широких шельфовых зон этих континентов па
раллельно Тетису возникла протяженная система изолированных м ор
ских водоемов, отделявшихся от океана крупными островами и об
ластями суши, участками мелководного карбонатного, нередко рифо- 
генного осадконакопления. Северный глобальный пояс эвапоритовой 
седиментации простирался почти на 12000 км от районов Центральной 
и Средней Азии до Великобритании, а затем от Ньюфаундленда 
и Ш отландии до М ексиканского залива вдоль Северной Америки.

Гораздо более протяженным был южный пояс эвапоритовой седи
ментации, который протягивался более чем на 20000 км от се
веро-восточных районов Африки через Аравийский полуостров и 
Северо-Западную Африку, северо-восточные и северные районы Юж
ной Америки в пределах Бразилии, Венесуэлы и Колумбии до 
Чилийских Анд и верховьев Рио-Негро в Аргентине, на западе 
Южной Америки. Этот пояс полукольцом охватывал прибрежные 
и шельфовые зоны Гондваны, прилегающие к Тетису и Тихому океану.

Перечисленные позднеюрские эвапоритовые бассейны северного 
и южного поясов были либо эпиконтинентальными водоемами, распо
лагавш имися недалеко от акватории океанов, либо занимали мелко
водные обширные участки побережья и шельфовых зон. Они имели 
периодические широкие связи с откры ты м морем. Солеродные бас
сейны, как правило, отделялись от океана архипелагами островов 
и карбонатно-эвапоритовых плато, где формировались крупные ор
ганогенные карбонатные сооружения барьерного типа. Во всех бас
сейнах накапливались исключительно хлоридные соленосные отложе
ния.

Кроме поясов морской эвапоритовой седиментации, в поздней 
юре хорош о оконтуривается в центре Южной Л авразии на территории 
Монголии область континентального озерного эвапоритового осадко
накопления. Позднеюрские озерные водоемы, в которых накаплива
лись гипсоносные осадки, существовали в П редалтайском и М онголо- 
Гобиалтайском прогибах.

М ел-палеогеновый этап. М еловой период — важный рубеж в 
истории фанерозойского эвапоритового осадконакопления. Он фикси
рует появление в солеродных водоемах характерны х только для 
раннего мела тахгидритсодержащ их отложений, которые почти одно
временно накапливались в бассейнах Ю жно-Атлантическом, К хорат 
и Сакон-Накхон. Центры эвапоритовой седиментации в меловом 
периоде сместились в Южную Атлантику, на юг и ю го-восток Евразии 
в пределы Средней и Центральной Азии, Ю жно-Китайского и Индо- 
синийского кратонов, а также на территорию  протяженного пояса,
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простирающегося вдоль западной окраины Южной и Северной Аме
рики.

Особенно грандиозным по своим размерам  был Ю жно-Атлантиче
ский солеродный бассейн, протягивающ ийся с юга на север более 
чем на 2500 км в глубь Гондваны и отделявшийся от открытого 
океана на юге поднятиями Рио-Гранди и К итового хребта. В настоящее 
время две половины этого единого солеродного бассейна отделены 
друг от друга, расположены в прибрежных и шельфовых зонах 
на противоположных окраинах Атлантического океана и выделяются 
в качестве самостоятельных современных Восточно-Бразильского и 
Габон-А нгольского бассейнов. В северной, наиболее удаленной от 
морского питания части Ю жно-Атлантического бассейна возникла 
благоприятная обстановка для осаждения бишофитовых и тахгидри- 
товых осадков эвтонической стадии хлоридного соленакопления, 
физико-химические и палеогеографические условия седиментации ко
торых остаются окончательно не расшифрованными.

Западно-Американский пояс меловой эвапоритовой седиментации 
простирался почти на 15000 км вдоль тихоокеанского побережья 
Южной и Северной Америки от П атагонии на юге до районов 
М идконтинента в США на севере. Здесь существовала наряду с 
бассейнами сульфатонакопления целая серия связанных с Тихим 
или Атлантическим океанами солеродных бассейнов, среди которых 
можно отметить Неукен и Чиапас. Бассейны соленакопления, как 
правило, располагались в тупиковых участках крупных заливов, 
далеко вдаю щ ихся в сушу.

Обширный эвапоритовый пояс Южной Евразии протягивался более 
чем на 6000 км, простираясь параллельно северной окраине Тетиса 
и охватывая области континентального и прибрежного эвапоритового 
осадконакопления в пределах Средней Азии, Южной Монголии, 
Северного и Северо-Западного Китая, а также морской эвапоритовой 
седиментации на площ адях Ю жно-Китайской платформы и И ндо
китая. В западной половине этого пояса преобладало сульфато- 
накопление в крупных эпиконтинентальных, прибрежно-морских и 
континентальных озерных водоемах. На территории Ю жно-Китайского 
кратона (включая Индокитайский субконтинент) в позднемеловое 
время формировалось значительное количество сравнительно неболь
ших солеродных бассейнов, таких, как Индокитайский, в котором 
эвапоритовая седиментация достигала эвтонической стадии хлорид
ного соленакопления и где накапливались не только калийные соли, 
но и тахгидритовые породы. Еще один пояс эвапоритового осадко
накопления в меловом периоде располагался вдоль южной окраины 
Тетиса, занимая прибрежные и шельфовые зоны северных частей 
Африки, Аравии и И ндостанского полуострова, где в ряде бассейнов 
периодически осаждались сульфатные и сульфатно-карбонатные отло
жения.

На протяжении палеогенового периода принципиальное размещение 
эвапоритовых поясов сохранилось такими же, как и в конце мела. 
Для этого времени хорош о выделяется Ю жно-Евразиатский пояс 
эвапоритовой седиментации, протягивающ ийся от Испании и Фран
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ции на западе через Кавказ, Среднюю и Центральную Азию до 
юго-восточных районов Китая, в пределах которого наряду с много
численными бассейнами прибрежного морского и континентального 
озерного сульфатонакопления существовали крупные окраинно-конти
нентальные и эпиконтинентальные солеродные бассейны (Эбро, Рейн
ский). Достаточно четко прослеживается эвапоритовый пояс вдоль 
Северной Африки и Аравии. На западной окраине Южной и Северной 
Америки обособляю тся две протяженные области эвапоритового озер
ного и прибрежно-морского осадконакопления. В Северной Америке 
обращ аю т на себя внимание содоносные озерные бассейны Грин- 
Ривер, Уинта, Пайсинес-Крик и др.

В целом, как выясняется, местоположение и конфигурация мело
вых и палеогеновых эвапоритовых поясов и зон были тесно связаны 
с существованием ш иротного океана Тетис между Лавразией и Афро- 
Аравийским континентом, а также с формированием Южной и Север
ной Атлантики. В результате этих процессов на месте ранее сущест
вовавших в поздней юре двух глобальных поясов эвапоритовой 
седиментации возникли изолированные эвапоритовые пояса также 
значительной протяженности: Ю жно-Евразиатский, Северо-Афро-Ара- 
вийский и Западно-Американский. Весьма характерно, что мел-палео- 
геновая история соленакопления началась с раздробления Гондваны 
и образования огромного Ю жно-Атлантического солеродного бас
сейна, тогда как в последующем бассейны солеобразования распо
лагались в поясах эвапоритовой седиментации на окраинах конти
нентов.

В этом отношении намечается принципиальное сходство палео
географической и палеотектонической истории эвапоритового осадко
накопления триасово-ю рского и мел-палеогенового этапов. В первой 
половине каждого из них почти в центре континентов (на тер
ритории Пангеи — в позднем триасе, а на территории Гондваны — 
во второй половине раннего мела) сформировались грандиозные 
центры соленакопления, а затем  в результате раскола и раздви
гания 'континентов вдоль их окраин заложились протяженные эва
поритовые пояса в аридных зонах.

.Неоген-современный этап. В неогеновом периоде после закрытия 
мезозойского Тетиса центры эвапоритовой седиментации сместились 
в северное полушарие Земли на территорию  Средиземного моря, 
Аравийского полуострова, севера Африки, Красного моря, морей 
П аратетиса и континентальных пространств Средней и Центральной 
Азии. На этой территории отчетливо выделяются три провинции: 
Средиземноморско-М есопотамская, Черноморско-Каспийская и 
Центральноазиатская.

С редиземноморско-М есопотамская провинция характеризовалась 
исключительно ш ироким накоплением морских эвапоритовых отло
жений. Часть из них располагалась внутри континента, была сильно 
удалена от откры того моря, характеризовалась накоплением соле
носных отложений не только хлоридного, но и калийно-сульфатного 
состава. Остальные солеродные бассейны имели весьма широкие 
и свободные периодические связи с А тлантическим или Индий
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ским океанами и в них формировались соляные толщи хлоридного 
состава. В пределах Черноморско-Каспийской провинции солеродные 
бассейны питались за счет опресненных вод, что приводило к накоп
лению кроме хлоридных, также и натриево-сульфатных соленосных 
отложений. Ц ентральноазиатская провинция была регионом конти
нентального озерного соленакопления. Отлагались разнообразные 
по составу натриево-сульфатные соляные толщи.

Современная эпоха отличается крайне ограниченной эвапоритовой 
седиментацией как в прибрежных зонах морей и океанов, так и 
в континентальных районах аридных областей. Вместе с тем, несмотря 
на сравнительно ограниченные масш табы эвапоритового осадконакоп
ления, современную эпоху вполне можно считать завершающей 
неогеновый этап, о чем свидетельствует приуроченность эвапори- 
товых бассейнов к одним и тем же провинциям и разнообразие 
состава формирующ ихся в них морских и континентальных эва- 
поритовых осадков..

Abstract

In the history of the geological development of the Earth established 
are six stages of evaporite sedim entation, each of which is characterized 
by their specific features of paleogeographical and paleotectonic en
vironments of evaporite accum ulation.

In A rchean— Early Proterozoic carbonate evaporite basins were likely 
to be mainly developed due to small sizes of the continents. The 
proterozoic stage was favourable mainly for the appearance of car
bonate and sulphate basins. The Vendian-Paleozoic stage registers 
the first large cycle of evaporite salt accum ulation, connected with 
the sequential merging of isolated continents into one Pangaea. At 
the same time the shift o f salt-bearing basins deep into the con
tinent to the limits o f more and more vast arid areas of the land 
occurred. The second cycle of evaporite salt accum ulation covers 
Mesozoic-Cenozoic history. It consists of three stages: Triassic-Yuras- 
sic, Cretaceous-Paleogene and Neogene-Recent. The Triassic-Yurassic 
stage began with the appearance of colossal centre of salt accu
mulation inside Pangaea and was over with the form ation of two 
global belts of evaporite accum ulation: Laurasia and Gondw ana. The 
Cretaceons-Paleogene stage also began with the form ation of huge 
South-Atlantic salt-bearing basin in the centre of G ondw ana, and 
then owing to the development of the Atlantic ocean and existence 
of latitudinal Tethys ocean, three belts of evaporite sedimentation: 
South-Eurasian, N orth-A fro-A ravian and W est-American tooc shope. 
The Neogene Recent stage differed in the shift of evaporite accu
mulation centre on the territory of the M editerranean, South Europe, 
South-W est Asia, Middle and Central Asia. Upon the whole, Meso- 
zoic-Cenoroic cycle again registers the gradual shift o f  salt-bearing 
basins foom the margins deep into the continents after Pangaea and 
G ondw ana split and the form ation of Eurasia.

Simultaneously with such paleogeographical and paleotectonic trans
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form ations during Vendian-Paleozoic and Mesozoic-Cenoroic cycles, 
the composition of salt bearing assemblages was changed. During 
the first balf of the cycles in all evaporite basins only chloride 
salt-bearing assemblages were accumulated. The cycles were accomplished 
by the form ation of the basins, in which salt-bearing deposits of 
the sulphate type were accumulated. Besides, at the end of the 
cycles the continental evaporite accum ulation developed on an exten
sive scale.

УДК 553.64+576.4

Ю.Н. Занин, В.А. Лучинина 

ФОСФОРИТОГЕНЕЗ В ГЕОЛОГИЧЕСКОЙ ИСТОРИИ

Геологическая история фосфоритообразования рассматривалась 
различными авторами. Вопросы, обсуждавшиеся в литературе, каса
лись широкого круга проблем — эволюции интенсивности фосфорито- 
накопления в истории Земли (выражающейся, в частности, в выде
лении эпох фосфоритообразования), эволюции петрографических ти
пов фосфоритов, эволюции фосфоритообразования как функции изме
нения климата, интенсивности процессов химического выветривания, 
эволюции развития океанов с позиций плитной тектоники, связи 
фосфоритообразования с синхронно формируемыми эвапоритами, 
эволюции типов фосфоритоносных бассейнов.

Н екоторыми авторами анализировалась также собственно эволю 
ция фосфатоосаждения. Н.А. Красильникова [5] была одной из 
первых, кем рассматривался этот вопрос. По ее мнению, в дори- 
фейское время выпадение фосфора в осадок осуществлялось, по-ви- 
димому, химическим путем без влияния биогенного фактора; позднее 
все более важную роль играло биохемогенное фосфатонакопление. 
Близкую позицию занимал В.Г. Сагунов [8] применительно к фос
форитам Казахстана. В то же время высказывалась и иная точка 
зрения — о важной роли организмов в докембрийском фосфато- 
осаждении.

Как хемогенный, так и биохемогенный пути фосфатонакопления 
подвергались ранее в литературе детальному анализу. Теория хемо- 
генной садки фосфата в связи с апвеллингом была детально разра
ботана А.В. Казаковы м [4]. В настоящее время возможность пря
мого хемогенного осаждения фосфата в морском  бассейне, однако, 
сторонников почти не находит. Роль живого вещества в фосфорито- 
образовании в той или иной форме обсуждалась многими иссле
дователями, начиная уже, по крайней мере, с середины прошлого 
века. Наиболее четко эта роль в виде гипотезы биохемогенного 
фосфатонакопления была разработана Г.И. Бушинским [2]. В со
ответствии с этой гипотезой фосфор, растворенный в водах бас
сейна, концентрировался организмами, разложение отмерш их останков
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которых приводило к пересыщению фосфором иловых вод. Осаждение 
фосфатов из этих растворов осуществляется различными путями — 
образованием конкреций, оолитов, псевдоморфоз различного рода, 
осаждением в виде цемента. По Г.Н. Батурину, растворенный в 
морской воде фосфор усваивался фитопланктоном и осаждался в 
виде биогенного детрита главным образом собственно органического 
вещества; разложение последнего повыш ало содержание фосфора в 
иловых водах до насыщения и последующего выпадения.

Г.И. Бушинский и Г.Н. Батурин не касались проблемы связи 
эволюции фосфоритообразования и развития органического мира. 
Эта зависимость предполагалась, однако, рядом авторов. Наряду 
с отмеченными выше представлениями Н.А. Красильниковой следует 
указать работы Н.И. Ю дина и А. А. Арсеньева [9], П. Кука 
и М. Макелхинни [6]. В частности, рассматривая эволюцию мор
ского фосфоритообразования, среди причин, препятствующих образо
ванию фосфоритов в интервале 3400—2200 млн лет, наряду с недо
статочным развитием мелких морей и ассоциацией в это время фос
фора с железом указы ваю т также на относительно небольшой объем 
биомассы в морях того времени. По мнению П. Кука и М. М акелхин
ни, развитие в протерозое в более позднее время эукариотовой 
фауны, являющейся более плодовитой, имело следствием возрастание 
количества фосфора, связанного с живыми организмами. Этому же 
способствовало последующее развитие метазоя на рубеже 700— 
800 млн лет. Очевидно, дальнейший анализ учета роли эволюции 
биогенеза в фосфоритообразовании должен идти на путях уточнения 
вклада той или иной группы организмов в этот процесс как с точки 
зрения общетеоретических представлений, так и путем углубленного 
анализа самих фосфоритов, их текстурно-структурных признаков, 
в которых в первую очередь заклю чена генетическая информация. 
Применительно к древним фосфоритам этот анализ осложняется 
тем обстоятельством, что на уровне элементарных зерен, как пока
зывает изучение в электронном микроскопе, они большей частью 
перекристаллизованы. Тем не менее нередко и в этом случае пер
вичная природа материала устанавливается достаточно надежно.

Одними из древнейших фосфоритов, природа которых вполне опре
деленна, являются строматолитовы е фосфориты Раджастхана. Возраст 
строматолитов определяется как нижнепротерозойский, что отвечает 
более ранним изотопным данным. В раннем протерозое бактерии 
и цианобактерии были, возможно, единственными организмами, осу
щ ествлявшими функцию разгрузки океанических бассейнов от посту
пающего в водную среду тем или иным путем фосфора. Нет досто
верных фактов, что фосфор осаждался прямым хемогенным путем, 
но следует признать реальным процесс фиксации фосфора оксидами 
железа, достигаю щ ий в протерозое весьма крупных размеров в эпоху 
интенсивного отложения железных руд джеспилитового типа в интер
вале 2200— 1800 млн лет. Этот процесс не приводит, однако, к обра
зованию фосфоритов.

М ожно думать, что в процессе строматолитового фосфатообразо- 
вания бактериально-цианобактериальные маты , а возможно и остан
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ки цианобактериального планктона, также игравшего фосфатпоглоти- 
тельную роль, перерабатывались гетеротрофными бактериями с воз
растанием содержания фосфора в иловой воде, пока концентрация 
его не достигала уровня, обеспечивающего осаждение. Очевидно, 
жизнедеятельность цианобактерий, а возможно и фотосинтезирующих 
бактерий, сама способствовала осаждению фосфора путем повышения 
щелочности среды в процессе фотосинтеза, и сами они (или их 
отмерш ие тела) при достижении критических точек содержания 
фосфора в растворе подвергались фосфатизации, а не бактериаль
ному разложению. Содержание фосфора в иловой воде падало, 
и начинался новый цикл его концентрации. Конечно, и хемоген- 
ную садку фосфора, и замещение им карбонатного материала нельзя 
полностью исключить. Эта схема соответствует в общем представ
лениям Б. П ратта [11] о кальцификации коккоидных синезеленых 
водорослей. При этом следует иметь в виду, что в условиях повышен
ного содержания фосфора в окружающ ей среде бактерии, как и 
цианобактерии, способны концентрировать значительно более высо
кие содержания фосфора, чем это требуется для их нормальной жизне
деятельности. Такой путь представляется вероятным для образования 
строматолитовы х фосфоритов нижнего протерозоя и более молодого 
возраста. Следует подчеркнуть, однако, что сам факт строматолито- 
образования отню дь не предопределяет обязательно связанного с ним 
фосфоритообразования. При общ ем низком содержании фосфора 
в океанической воде фосфатпродуцирующая способность бактериально
цианобактериального сообщ ества, очевидно, невелика, и поступление 
фосфора в иловые воды также ограничено. Даже при длительном 
существовании системы предел насыщения фосфатом иловых вод 
в количестве, достаточном для осаждения, не будет достигнут, 
имея в виду, что иловые воды не представляю т собой замкнутую 
систему.

Строматолитовы е фосфориты распространены и в более молодых 
отложениях. Они выявлены в докембрийских комплексах М алых 
Гималаев, ш ироко развиты в позднедокембрийских отложениях Ю жно- 
Китайского бассейна, описаны в кембрийских фосфоритах бассейнов 
Д жорджина (Австралия) и Алтае-Саянского. Жу Шиксинг с соав
торами [15] указываю т, что фосфориты позднего докембрия Юж
ного Китая на 90% состоят из продуктов жизнедеятельности во
дорослей, представленных строматолитам и, онколитами, катаграфия- 
ми. В свою очередь, сделан вывод, что афанитовые фосфориты 
бассейна Каратау являю тся строматолитовы ми, а зерна микрозерни- 
стых фосфоритов представляю т собой их обломки (интракласты). 
Подобный же генезис имею т докембрийские и кембрийские фосфо
риты Алтае-Саянского и Хубсугульского бассейнов. Ранее присут
ствие бактериоморфных форм в фосфоритах К аратау указывалось
А.Г. Вологдиным и К .Б. Кордэ [3], в пермских фосфоритах фор
мации Фосфория — Л. Кайе [10]. К выводу о важной роли 
микробиальной деятельности при образовании кембрийских фосфо
ритов Австралии пришел П. Саутгейт [14]. Мы предполагаем, 
что в венде и кембрии основными аккум уляторам и фосфора явились
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вымершие в мезозое известковые цианобактерии. Эти наблюдения поз
воляют включить в сферу цианобактериально-бактериального генезиса 
обширный класс фосфоритов, рассматриваю щ ихся обычно в качестве 
’’пластовых” или ’’микрозернистых”. Появление в протерозое эукарио- 
товых водорослей не сказалось, по-видимому, существенно на позд- 
недокембрийском и кембрийском фосфатонакоплении, которое, как по
казываю т материалы по фосфоритам этого возраста Китая, продуци
ровалось прокариотовыми организмами.

Нетрудно видеть, что трофическая цепочка, с которой было свя
зано древнее фосфоритообразование, в том  числе позднедокембрий
ское и кембрийское, была короткой, и бактериальному разложению 
подвергались главным образом  остатки первичных прокариотовых 
автотрофных организмов. Эукариотовые организмы стали играть 
заметную роль в фосфоритообразовании, очевидно, в послекембрий- 
ское и лишь отчасти в кембрийское время. В этой связи следует 
указать на появление в кембрии брахиопод, раковины которых 
сложены фосфатом кальция. Ш ирокое распространение их, как принято 
считать, вызвано повышенным в это время содержанием фосфора 
в водах М ирового океана. Начиная с девона в фосфоритах появляются 
скелетные остатки рыб, редко достигаю щ ие заметных концентра
ций. Ж ивотные организмы играли больш ей частью роль промежу
точных звеньев — посредников в фосфоритообразовании; важным, 
а в ряде случаев, возможно, и преобладаю щ им поставщ иком фос
фора на дно бассейна явились фекальные образования, трансфор
мировавшиеся в копролиты. Значительных масш табов может дости
гать и биотурбационная переработка фосфатосодержащ их илов, 
которой сопутствует также минерализация фосфора.

В отложениях мезозоя наиболее распространенными являю тся жел- 
ваковые (конкреционные) фосфориты; в меньшей степени они развиты 
в кайнозое, хотя встречаются вплоть до четвертичного времени. 
Проведенное в последние годы различными исследователями электрон
но-микроскопическое изучение фосфатных конкреций различного воз
раста показало, что многие из них представляю т фосфатизирован- 
ный бактериоморфный материал. Наряду с бактериоморфными фор
мами в желваковых фосфоритах встречаются фосфатизированные 
раковины фораминифер, обломков карбонатных пород, кокколиты, 
копролиты и т.д. Тем не менее бактериоморфную  природу многих 
желваковых фосфоритов, от мезозойских до четвертичных, отри
цать нельзя. Образование их шло, как можно думать, несколько 
более сложным путем, чем рассмотренных выше пластовых фосфо
ритов. Фосфор, насыщавший иловую воду в результате разложения 
опускавшихся останков организмов, концентрировался изолирован
ными сообщ ествами (колониями) бактерий, образуя в конечном счете 
конкреции. Основой развития таких бактериальных сообществ могли 
быть отмерш ие тела м акроорганизмов, явившихся источником питания 
гетеротрофных бактерий. Действительно, остатки м акроф орм в со
ставе фосфоритовых желваков являю тся весьма частыми.

Основную массу палеоген-неогеновых фосфоритов, а частично 
и верхнемеловых, принято выделять в советской литературе в ка
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честве зернистых. По общему мнению, зернистые фосфориты 
в преобладающей массе являю тся биоморфными. В них, как и в 
желваковых фосфоритах, нередко наблю даю тся фосфатизированные 
бактериальные формы. Ш ироко развиты в этих фосфоритах остатки 
и более сложных организмов, а также копролитов. В первую очередь 
в этой связи следует указать на такие одноклеточные водоросли, 
как динофлагеллаты, диатомеи, кокколитофориды и такие микро- 
фаунистические остатки, как планктонные фораминиферы. Так, исклю
чительно высоким содержанием диатомей характеризую тся миоценовые 
фосфориты пустыни Сечура в Перу; едва ли можно сомневаться, что 
именно эти организмы явились поставщиками фосфора для фосфо
ритообразования. Для верхнемеловых фосфоритов Парижского бас
сейна и палеоценовых фосфоритов района Гафсы в Тунисе эту роль 
играли динофлагеллаты. Часто в значительных количествах в фосфо
ритах присутствуют остатки кокколитофорид, фораминифер, очевидно, 
также игравших свою роль в поставке фосфора на дно бассейна, 
как и копролиты. В массе своей эти формы (или их мягкие части) 
разлагались бактериальным путем, как это было рассмотрено ранее 
для цианобактериальных сообществ, и фосфатизировались при дости
жении иловыми водами точки насыщения фосфором. М еханизм заме
щения карбонатных раковин фосфатом был рассмотрен JI. Прево 
и Ж. Лука [12].

Появление и широкое развитие во второй половине мезозоя и в 
кайнозое таких одноклеточных водорослей, как динофлагеллаты, 
диатомеи, кокколитофориды, наряду с планктонными форамини- 
ферами представляет, очевидно, этапный момент в эволюции фосфо
ритообразования, имея в виду дальнейшее расширение пло
щадей возможного активного извлечения фосфора организмами 
из океанической воды и интенсивность этого процесса. Действи
тельно, развитию этих организмов отвечает крупнейшая в истории 
Земли верхнемеловая—палеогеновая эпоха фосфоритообразования. 
Тем не менее общая схема формирования фосфоритов оставалась 
на всем видимом отрезке геологической истории сходной: остатки 
первичных концентрирующих из морской воды фосфор организмов 
или представителей последующих звеньев трофической цепи разла
гались бактериально, обогащ ая иловые воды фосфором, осаждающимся 
затем тем или иным путем. Это, как видно, схема фосфорито
образования Г.И. Буш инского—Т.Н. Батурина с включением в нее 
дополнительного деструктивного бактериального звена. При этом 
и сами бактериально-цианобактериальные формы являлись часто 
важным (а для древнейших фосфоритов — единственным) первичным 
органическим концентратором фосфора из океанической воды, а не
редко также и объектом последующей (вторичной) фосфатизации.

Развитие морской биоты способствует возрастанию  возможностей 
извлечения фосфора из морской воды. Оно не дает, однако, аргу
ментов для обоснования существующих эпох фосфоритообразования. 
Реальным фактором, определившим эти эпохи, мог явиться неоди
наковый уровень поступления фосфора в океанические бассейны в 
истории Земли. Имеется достаточно хорош о проработанный материал,
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указывающий, что источником повышенных содержаний фосфора, 
как и ряда других рудных компонентов, в океанической воде мог 
быть повышенный вынос их с континентов в эпохи химического 
выветривания.

Таким образом, в геологической истории Земли механизм фосфо
ритообразования эволю ционировал главным образом  за счет расши
рения групп организмов — первичных концентраторов фосфора 
и удлинения трофической цепи, по которой следовал фосфор до 
своей минерализации. Однако принципиальная сущность процесса сох
ранялась по крайней мере с раннего протерозоя.

Эволюция органического мира способствовала интенсификации 
фосфоритообразования, но не определяла его этапности. Эпохи по
вышенного фосфатонакопления связываю тся с возрастанием поступ
ления фосфора в океанические бассейны, что отвечало, по прини
маемой авторам и концепции, эпохам интенсификации химического 
выветривания.

А вторы глубоко благодарны В.А. Захарову за ценные советы, 
полученные при подготовке статьи.

Abstract

The interrelation of the evolution of sedimentary phosphorite ge
nesis and marine biota is considered. It is shown that on the 
general background of the development of the latter the extension 
of the organism 's spectrum —  active original phosphorus concentra
tors —  took place. At present the im portant role of the micro
bial organisms for phosphorite genesis from the Lower Proterozoic 
to the Q uartem ary age is reveald. In Proterozoic completely and 
in Cam brian mainly the phosphorite form ation was related evidently 
to the bacterial-cianobacterial activity. The role of the eucaryotic 
organisms in the process becomes distinct only in the Post-Cam brian, 
partly in the Upper Cam brian age. In this connection it is neces
sary to point the enrichm ent of some Ordovician and partly Upper 
Cam brian rocks by phosphatic brachiopod shells, and some Devo
nian and more young rocks by skeletal rem nants. The appearence 
and distribution of such planctonic uni-cell forms as dinoflagellates, 
coccolithoforides, diatom es in the upper half of Mesozoic was re
m arkable for phosphorite genesis. The accum ulation of the phospha- 
tized fecal pellets became im portant in this process too. Nevertheless, 
bacterium s continue to keep their significance both as the primary 
phosphate concentrators and as destructors of the dead organisms 
mineralizing organic phosphorus. Com plication of the phosphorite ge
nesis mechanism lay therefore in the expansion of the num ber of 
the organic forms which participate in the process, and in the 
extension of the trophic chain, but the nature of the process did 
not change, at least, from Lower Proterozoic. The stages of the 
increased phosphorite form ation were controlled by the Epoches of 
increased chemical weathering and the rise of phosphorus supply 
related to them into marine and oceanic basins.
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УДК 552.143

H.M. Задорожная

К ЭВОЛЮ ЦИИ РИФООБРАЗОВАНИЯ  
В ИСТОРИИ ЗЕМЛИ

Биогенные каркасные структуры, впервые возникнув более двух 
миллиардов лет назад в форме примитивных строматолитовы х корок, 
ш ироко распространились в последующую историю Земли. В настоящее 
время органогенные постройки выявлены практически во всех подраз
делениях геологической колонки. Исследователи, занимаю щ иеся изу
чением ископаемых и современных рифов, неоднократно обращ ались 
к проблеме их эволюции. Идеи эти обсуждались Н.Х. Твенховелом. 
В результате в современной литературе оформилась концепция, 
согласно которой эволюция рифообразования представляется в виде 
линейно направленного непрерывного процесса развития от прими
тивных до кембрийских строматолитов к сложноустроенным совре
менным рифовым системам. При этом больш инство исследователей
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ограничиваю т проблему эволюции обсуждением двух аспектов: эво
люционной изменчивости таксономического состава рифостроящих 
организмов во времени и эмпирически установленным чередованием 
периодов максимального распространения и почти полного отсут
ствия органогенных построек в геологических разрезах от докем
брия и доныне.

Эти хорош о известные факты наиболее полно обобщены в работах
Н.Д. Нью велла. По его данным, за всю историю рифообразования 
обособляется шесть последовательно сменявшихся рифовых сообществ 
с характерным набором основных групп организмов: до карбона — 
синезеленые водоросли; карбон — зеленые и красные водоросли 
и первые животные-каркасостроители — археоциаты; ордовик—де
вон — появление кишечнополостных (табуляты, ругозы, стромато- 
пораты), мшанки, кораллиновые водоросли; карбон—пермь — уве
личение роли зеленых водорослей, фораминиферы, брахиоподы, 
криноидеи; средний триас—мел — появление склероктиний в симбио
зе с зооксантеллами, рудисты, новые виды фораминифер, гидроиды, 
кораллиновые водоросли; кайнозой — новые роды склероктиний, фо
раминифер, водорослей. Без заметных нарушений установленные со
общества существовали в течение 100— 130 млн лет. Причину выми
рания одних сообществ и замену их новыми Н.Д. Нью велл усма
тривает в проявлении планетарных диастрофических движений, со
провождавшихся переустройством земных масс, колебаниями уровня 
моря, изменением климатов, связанным с проявлением плитной 
тектоники. Он выделяет четыре крупных коллапса, повлиявших 
на смену рифовых сообществ: на границе кембрия и ордовика, 
в конце девона, в конце перми—начале триаса, на границе мезозоя 
и кайнозоя. В периоды перестроек продолжительностью  10— 13 млн лет 
рифогенные образования отсутствуют почти полностью. Немногие 
сохранившиеся из них слагаю тся преимущественно водорослями.

Более широкое понимание эволю ционных преобразований включает 
не только биологические, но и геологические аспекты изменчивости 
органогенных построек как особого класса геологических тел. Это 
направление развивается И.Т. Ж уравлевой, А.И. Равикович, В.Г. Куз
нецовым. Эволюция рифообразования рассматривается ими как после
довательное усложнение экологических и морфолого-генетических ти
пов построек от элементарных и простых биостромов и биогермов 
к наиболее сложным — рифам.

При общности взглядов на эволю цию рифообразования иссле
дователи расходятся в оценке причин и времени появления первых 
рифов. По представлению одних, элементарные и простые постройки 
(калиптры, биостромы, биогермы) существовали от докембрия и 
доныне, сложные — рифы мелководья — появились впервые в де
воне, а рифы глубоких зон — только в юре. Эволюционное услож
нение типов построек в данном варианте объясняется зависимостью 
от сообществ организмов-рифостроителей: чем разнообразнее комби
нация организмов, тем более сложные постройки и оптимальных 
условий рифообразования, освоенных в определенные отрезки вре
мени, вплоть до океанических глубин в настоящее время.
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По мнению других, появление настоящих куполовидных и атолло
видных рифов приурочено к ордовику, а линейных рифовых си
стем — к силуру. Причина этого усматривается в эволюции текто
нических процессов, в частности в увеличении темпов и амплитуды 
тектонических прогибаний и дифференциации глубин морских бассей
нов. Весьма популярны также идеи об определяющей роли в разви
тии рифов первых кишечнополостных организмов (кораллов, стро- 
матопорат), появившихся в ордовике.

При противоречивости суждений относительно времени появления 
рифов все упомянутые авторы  имеют сходную точку зрения на 
самые ранние этапы эволюции рифогенеза. Однозначно выделяется 
протерозойский этап массового развития строматолитов и кембрий
ский, в рифовых сообщ ествах которого появляются первые живот- 
ные-каркасостроители (археоциаты). Кембрийский период рассматри
вается как переходный от протерозоя к палеозою. Принято считать, 
что для него были характерны низкие водорослевые заросли с 
рассеянными животными и что ведущими формами построек продолжа
ли оставаться биостромы и биогермы. Некоторые исследователи, 
допуская возможность появления в раннем кембрии примитивных 
рифов, все же полагаю т, что никогда на тех ранних этапах не возни
кали сложноустроенные рифовые архипелаги с характерной особен
ностью фаций и морфолого-экологической зональности.

При кажущейся логичности рассмотренных схем, исходящих в 
своих построениях из определения эволюции как процесса от простого 
к сложному, остается необъяснимой множественность вариаций в 
определении важного эволюционного рубежа по одному и тому же 
признаку — появлению рифов. Очевидно, в данном случае мы 
сталкиваемся с отсутствием универсальности в оценке причин и пу
тей эволюционных изменений.

Анализ данных по строению органогенных построек фанерозоя, 
а также успехи современной науки по исследованию докембрийской 
биоты на клеточном уровне даю т основание предложить новую м о
дель эволюции рифообразования ранних этапов развития.

Как известно, докембрийские органогенные постройки представле
ны исключительно строматолитами, происхождение которых связано 
с жизнедеятельностью прокариотных безъядерных цианей и бактерий.

По аналогии с цианеями из современных строматолитов и сравни
тельно редкими ископаемыми свидетельствами сообщества синезеле
ных водорослей существовали в форме прикрепленных к субстрату ните
видных и клеточных форм, находящихся в симбиозе с бактериями. 
Биогенное карбонатоосаждение происходило в слизи всей пленочной 
колонии биохимическим (выпадение кальцита с изменением pH вод
ной среды в результате поглощения СО 2 водорослями) и частично 
физиологическим (образование известковистых чехлов вокруг водо
рослевых нитей вследствие клеточного метаболизма) способами. В 
образовании строматолитов участвовали также химические и терриген- 
ные факторы, поэтому процесс строматообразования в целом В.П. М ас
лов определил как смешанный или строматолитовы й. В результате 
суточных, сезонных или климатических циклов в развитии фито-
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ценозов формировались четко слоистые, обволакивающ ие субстрат 
известковые корки, состоящие из чередования светлых слойков чи
стого карбоната и темных, обогащенных органическим веществом 
мощ ностью в доли миллиметра. Последовательным наслоением из
вестковых корок образуется тонкослоистый жесткий каркас строма- 
толитовых построек. Среди них обособляю тся пластовые, желваковые, 
караваеобразные, столбчатые и ветвисто-столбчатые формы. Для 
всех типов строматолитов характерны слойчатое строение и незначи
тельные высоты в период роста (миллиметры для пластовых, санти
метры для столбчатых и первые метры для караваеобразных и куполо
видных). Распространение строматолитов ограничивалось в основном 
мелководными условиями в приливно-отливных зонах с ненормаль
ной и переменчивой соленостью морской воды, где не могли жить 
обычные морские организмы.

На рубеже раннего кембрия произошли значительные изменения 
в развитии органического мира. Начиная с этого времени впервые 
приобрели массовое распространение скелетные животные организмы 
и известьвыделяющие водоросли с прямостоящ ими слоевищами. 
Прокариотные безъядерные цианобактерии — основные каркасострои- 
тели в докембрии — уступили свою роль эукариотным ядерным мно
гоклеточным организмам более высокой биологической организа
ции.

Принципиальным эволюционным изменениям в развитии органи
ческого мира сопутствовал и качественно новый способ биогенного 
карбонатоосаждения, получивший название органического. При этом 
способе отложение извести происходит из клеточного сока в станках 
специализированных клеток непрерывно в течение всей жизни организма. 
Известковые выделения фиксируют не контуры общей колонки, 
как это происходит в строматолитах, а индивидуальные расти
тельные или животные формы определенных таксонов. Органический 
способ биогенного карбонатоосаждения обусловил и принципиально 
иной способ формирования твердого каркаса в органогенных пос
тройках. Известьвыделяющие водоросли с индивидуализированными 
слоевищами и колониальные скелетные организмы последовательным 
нарастанием вверх многих поколений создавали трехмерный жест
кий каркас, ячеи которого заполнялись детритовым и биохемогенным 
материалом. Независимо от состава рифостроителей механизм обра
зования трехмерного каркаса оставался неизменным в течение всего 
фанерозоя. Именно с этим связаны черты морфолого-литологиче- 
ского сходства фанерозойских органогенных построек.

Сообщества эукариотных рифостроителей обладали потенциальной 
возможностью  беспредельного вертикального роста органогенных 
структур, формирование которых лимитировалось факторами внешней 
среды. Устойчивые и прочные каркасные сооружения могли значи
тельно возвыш аться над дном бассейна, противостоять интенсивным 
волнениям, обеспечивая тем самым наиболее благоприятные эколо
гические условия для живых частей бентосных колоний. Адаптивные 
возможности эукариотных организмов способствовали расширению 
диапазона фациальных обстановок, благоприятных для распрост-
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ранения рифогенных образований. Начиная с раннего кембрия, они 
развивались в платформенных и геосинклинальных областях в зонах 
с различным тектоническим режимом и типом седиментации — 
карбонатным, терригенным, вулканогенным. В раннекембрийскую 
эпоху рифогенные постройки колонизировали обширные акватории. 
Согласно палеобиогеографическим реконструкциям пространственное 
сгущение археоциато-водорослевых органогенных построек в отложе
ниях нижнего кембрия приурочено к широкой субмеридиональной по
лосе, отвечающей кембрийскому экваториальному поясу. В преде
лах этого пояса располагались Сибирская платформа, Алтае-Саян- 
ская складчатая область, М онголия, Австралия, А нтарктида, что 
само по себе свидетельствует о грандиозных масш табах кембрийского 
рифообразования. Основными каркасостроителями были разнообраз
ные известковые водоросли, среди которых преобладали эпифитоны 
и подчиненные им археоциаты.

Имеющиеся в настоящее время сведения о строении рифогенных 
формаций Алтае-Саянской области и Сибирской платформы даю т 
основание утверждать, что в раннекембрийскую эпоху существо
вали все типы органогенных построек от элементарных и простых 
до сложных рифовых систем. На территории Сибирской платформы 
известна крупнейшая органогенная полоса протяженностью 2000 км 
при ширине до 100 км, которая в раннем и раннем—среднем 
кембрии служила седиментационным барьером, разделявш им области 
внутренней эвапоритовой и внешней морской седиментации. По 
мнению В.А. Асташ кина и В.Е. Савицкого, органогенная полоса 
в определенные стадии своего развития являлась типичным рифовым 
барьером, сопоставимым по разм ерам  и особенностям строения с 
рифовыми системами современности. Д оказательством  этому слу
жат такие признаки, как фациальная асимметрия профиля и наличие 
флексурообразного перегиба в сторону аккумулятивно-топографиче
ской впадины, отчетливо выраженная стадия некомпенсации и за
полнения, разнообразие морфолого-генетических типов органогенных 
построек, обилие органогенно-обломочных пород и структур опол
зания.

Другой пример интенсивного кембрийского рифообразования мы 
находим в Алтае-Саянской складчатой области. По современным пред
ставлениям, эта территория в раннекембрийскую эпоху составляла 
фрагмент Азиатского палеоокеана. М аксимальное рифообразование 
приурочено к андезит-базальтовой стадии развития складчатой обла
сти и сопряжено пространственно с островными дугами, архипелага
ми островов и подводных отмелей, микроконтинентами и их 
пассивными окраинами. Раэнофациальные нижнекембрийские отло
жения (карбонатные, терригенные и терригенно-вулканогенные) пов
семестно густо насыщены разнообразными по размеру и конфигу
рации телами белых массивных известняков, представляющ их собой 
органогенные постройки. Среди них установлены биогермы, биогерм- 
ные массивы и гряды, рифовые комплексы. Размеры построек варьиру
ют от первых метров до нескольких километров протяженности 
и сотни метров мощности.
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Для кембрийских построек характерны изометрично-выпуклая фор
ма тел, массивность органогенных известняков, лишенных седи- 
ментационной слоистости, резкие контакты , секущие плоскости напла
стования вмещающих отложений, диахронность литологических гра
ниц, эколого-фациальная неоднородность внутреннего строения. По 
комплексу этих признаков они полностью идентифицируются с 
постройками фанерозоя и существенно отличаются от докембрий- 
ских строматолитов. Интенсивное развитие органогенных построек, 
нач; чая с атдабанского века раннего кембрия, продолжалось непре
рывно до начала среднего кембрия. По насыщенности, разнообразию  
и масштабности проявления раннекембрийская эпоха рифообразования 
не уступает более молоды м эпохам максимального развития рифов.

Таким образом, граница нижнего кембрия оказалась наиболее 
резко выраженной в истории рифообразования. Начиная с раннего 
кембрия, сосуществуют две группы органогенных построек, принци
пиально различных по морфолого-литологическим признакам, способу 
образования биогенного каркаса и внутриклеточной организации: 
группа строматолитов, каркасостроителями которых были прокариоты, 
и группа построек, созданных сообщ ествами преимущественно эука- 
риотных организмов разнообразного таксономического состава. М ас
совое развитие известковых водорослей основных продуцентов 
рифовых экосистем — и животных организмов предопределило по
тенциальную возможность появления рифов в раннем кембрии, реали
зовавшуюся в конкретных условиях в сочетании с комплексом необ
ходимых абиатипических факторов.

Постройки нового типа,распространивш ись планетарно, практиче
ски вытеснили строматолиты , роль которых после пышного расцвета 
в докембрии заметно сократилась в фанерозое. Для этого типа по
строек по аналогии с термином строматолиты  (от греческих стро- 
ма — ковер, литое — камень) предложен термин герматолиты 
(герм — холм).

Очевидно, что эволюция данных групп органогенных построек 
не может рассматриваться как единый постепенный и непрерывный 
процесс развития. Эти группы создавались организмами с различ
ным уровнем биологической организации, существовали одновремен
но и принадлежали к обособленным филетическим стволам. Для 
каждой группы характерен свой путь, длительность и темпы эво
люции. В этой связи интересно отметить, что в настоящее время 
относительно изменчивости строматолитовы х построек имеется го
раздо больше фактов благодаря пристальному вниманию к ним 
палеонтологов, использующих строматолиты  для стратиграфического 
расчленения докембрийских толщ . Таксономический состав древних 
строматолитообразую щ их водорослей почти неизвестен из-за редкой 
сохранности их остатков. Вследствие этого при определении воз
раста осадочных толщ  учитываются морфология, структурные и тек
стурные особенности строматолитовы х построек. Усилиями многих 
исследователей установлена достаточно выраженная во времени зако
номерная смена морфологических типов строматолитов. Начиная с 
раннего рифея, выделено семь последовательно сменяющихся стро-
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матолитовых комплексов: четыре рифейских, нижнепалеозойский, 
верхнепалеозойский и мезозойско-кайнозойский. Предполагается, что 
существование неповторяющ ихся форм строматолитов в геологической 
летописи связано с эволюцией осадкообразования и водных растений.

Иначе обстоит дело с группой герматолитов. При хорош о извест
ных эволюционных изменениях таксономического состава каркасо
образующ их организмов отсутствуют достоверные сведения об эво
люционном изменении морфологии и типов построек. В этом заклю 
чается один из любопытнейш их феноменов, не имеющий в настоя
щее время убедительных объяснений: в процессе жизнедеятельности 
наиболее примитивных прокариотных цианей возникали строматолиты, 
формы которых настолько изменчивы во времени, что сами постройки 
оказались пригодными для стратиграфического расчленения и опре
деления возраста, в то время как сложные и разнообразные со
общества высокоразвитых эукариотных организмов, прогрессивно эво
люционирующих, создавали постройки, формы и типы которых оста
вались неизменными за все время их существования. Не исключено, 
что эти факты могут объясниться постоянством механизмов биоло
гических и литогенетических процессов в хорош о сбалансированных 
и адаптированных к определенным условиям рифогенных экосисте
мах. Вследствие этого на протяжении всего фанерозоя продуци
ровались сходные по литолого-морфологическим признакам биогенные 
карбонатные тела герматолитов. В этом случае эволюционные изме
нения следует искать, по-видимому, в изменении не столько от
дельных тел, сколько всего комплекса отложений, связанных с 
ними парагенетически, т.е. на структурном уровне рифогенных фор
маций. Современные знания об эволюции герматолитов, исключая 
эволюцию рифостроителей, недостаточны, чтобы достоверно оценить 
параметры и механизм эволюции фанерозойского рифогенеза.

Abstract

Traditionally the evolution of reef form ation is viewed as a con
tinuous process from Precambrian strom atolites to present reef systems. 
It has been considered that evolutionary changes may be found 
reflected in the variations within the systematic composition of reef- 
builders, in the stages of reef form ation, and in the appearance 
of more complex types of organic constructions which evolved from 
biostrom es to reef complexes. The entry of reefs has been a ttri
buted to various factors: a more complex composition of biocoenosis, 
appearance of Coelenterata, a higher rate of tectonic subsidence, and 
evolution of present oceans. The timing of the appearance of the 
reefs varies from Cam brian through Jurassic.

New interpretations of various aspects of reef genesis have be
come possible due to the definite progress in the studies of the
organic world evolution at the cellular level. The available data on
the biogenetic structure of frame-building organisms permit us to
outline two groups of organic constructions that exist parallelly and 
represent independent evolution lines. They are the group of stro

80



matolites consisting of Procaryotes, and the group of hermatolites 
(biostromes, bioherms and reefs) composed largely of eucaryotic or
ganisms.

Strom atolites have been known since the end of the Archean. 
Their origin is associated with the life activities of procaryotic cyano
bacteria. During strom atolite form ation, carbonates are deposited in 
the mucus of sheath algal colonies biochemically, physiologically, che
mically and clastogenically. Progressive overlayering of carbonate 
crusts produces a fine-layered rigid framework of strom atolites. As 
a result all strom atolites tend to have a fine-layer stratified tex
ture of organic constructions.

Herm atolites first emerged in the Early Cam brian in response 
to the appearance of new frame-builders represented by multicellular 
eucaryotic organism of a higher biologic organization. The then ap
pearing calcareous algae and skeletal anim al organisms organically 
generated the carbonate material. The three-dimensional biogenic fra
mework, which is the base of herm atolites, was formed as a re
sult of mutual encrusting of herm atypical organisms. Herm atolites 
are usually massive, with bulging shapes of geologic bodies, and 
ecologo-facies variability. The appearance of present reef analogues 
is linked with the spreading of hermatypical organisms in the Early 
Cambrian.

УДК 552.58:551.72

E.M. Хабаров

РИФОГЕННОЕ КАРБОНАТОНАКОПЛЕНИЕ  
ДОКЕМ БРИЙСКОГО ЭТАПА РАЗВИТИЯ ЗЕМЛИ

Д окембрий — время массового развития строматолитовы х органо
генных построек, которые совместно с сопутствующими породами 
образую т крупные своеобразные рифогенные (карбостромовые) фор
мации. Своеобразие рифогенных формаций и докембрийского карбо- 
натонакопления в целом заклю чается в том, что в формировании 
органогенных построек принимали участие только простейшие рифо- 
строители — синезеленые водоросли и бактериальные организмы, 
прямо или косвенно способствующие активному накоплению карбо
натов, а также в том, что на более поздних этапах геологиче
ской истории они не создавали столь крупных сооружений.

Эти особенности докембрийского рифогенного карбонатонакопле- 
ния, отражающ ие прежде всего эволю цию органического мира, 
хорош о известны и позволяю т большинству исследователй однознач
но выделять докембрийский этап рифогенного карбонатонакопления. 
При характеристике органогенных построек докембрия обычно отме
чаются их простая морфология, малые мощ ность и высота; подчерки
вается ш ирокое распространение строматолитовы х биогермов и био-
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стромов на площади; отрицаю тся линейность в размещении стро
матолитов и принципиальные различия между платформенными и гео- 
синклинальными органогенными постройками. Имеется и альтерна
тивная точка зрения, согласно которой докембрийские строматолиты  
при благоприятных условиях могли создавать крупные рифоподоб- 
ные сооружения. Это свидетельствует о том , что многие вопросы 
докембрийского рифогенного карбонатонакопления остаю тся нерешен
ными и нуждаются в дополнительном обсуждении. Основное вни
мание в статье уделено характеристике разнотипных формаций и 
обоснованию зависимости морфологии и структуры формационных 
тел от палеотектонического режима областей их развития.

Древнейшие строматолиты  неоднократно описывались в архее, 
но наиболее ш ироко распространены среди отложений афебия, ри
фея и венда, когда они стали формировать многочисленные и раз
нообразные органогенные постройки, составляющ ие каркас мощных 
(сотни метров и первые километры) карбонатных рифогенных форма
ций. В это же время наметилась дифференциация формаций по форме 
и структуре формационных тел, что позволило выделить среди них 
две группы. К первой относятся линзовидно-уплощенные, более 
или менее изометричные в плане (повторяющ ие контуры палео
бассейнов) формации, где практически не устанавливается лате
ральная ’’рифовая” зональность, а ко второй — линейно вытянутые, 
в которых ’’рифовая” зональность выражена достаточно отчетливо. 
Она проявляется в смене по латерали структурно-вещественных 
комплексов, отвечающих зарифовым образованиям, собственно рифу 
и предрифовым отложениям, которые сходны с фанерозойскими рифо
выми комплексами зон перехода от карбонатных плато к глубоко
водным бассейновым толщ ам.

Анализ палеотектонического и палеогеографического развития 
регионов распространения крупных рифогенных сооружений докембрия 
показал, что линейно вытянутые рифогенные формации характерны 
для областей с контрастным палеотектоническим режимом. Они 
приурочены к окраинным зонам  докембрийских кратонов, интра- 
геосинклинальным поднятиям (в том числе и вулканическим), а 
также к мобильным интрактонным прогибам с некомпенсированным 
осадконакоплением и наличием палеогеоморфологически хорош о 
выраженных уступов. Рифогенные формации первой группы образо
вались на огромных площ адях интракратонных широких докембрий
ских прогибов (синеклизные формы) с замедленным прогибанием, 
слабовыраженным рельефом и практически полной компенсацией 
погружения фундамента седиментацией терригенно-карбонатных 
осадков.

Остановимся на характеристике докембрийских рифогенных фор
маций и особенностях докембрийского рифогенного карбонатонакоп
ления в разных палеотектонических обстановках.

Окраинно-кратонные рифогенные формации известны уже в афебии 
и прослеживаются на более поздних этапах докембрия. В афебии 
они развивались вдоль архейских ’’малы х” кратонов, в обрамляю щ их 
их геосинклинально-складчатых системах. Среди этих формаций наибо
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лее детально изучена формация Рокнест северо-запада Канады. 
Она устанавливается в складчато-надвиговом поясе и автохтоне оро- 
гена Уопмей, обрамляю щ его с запада кратон Слэйв. Формация обна
жена на протяжении 250 км и интерпретируется совместно с ниже
лежащей формацией Оджи к как отложения седиментационной призмы 
Атлантического типа начала спрединга. Здесь в восточном направ
лении устанавливаются следующие комплексы: нижнесклоновый (рит- 
митовые брекчии, градационные доларениты, отдельные блоки осы
пей, мощ ность 100—200 м); верхнесклоновый (традиционные дола
рениты и долсилтиты, массивные и слоистые дололю титы  с лин
зами брекчий и складками оползания осадка и редкими биогерма
ми, мощ ность до 500 м); рифовый (холмовидные крупные удлинен
ные биогермы с интракластово-ооидны ми долом итам и каналов, 
мощность до 1000 м); тыльно-рифовый отмельный (мощные пачки 
грубослоистых интракластово-ооидных долом итов с удлиненными 
биогермами строматолитов и ш атровыми структурами); лагунно
шельфовый (ритмично построенная толщ а, где выделяюется последо
вательности пород мощ ностью  1 — 10 м, типа глинистый доло- 
лю тит—строматолитовы й доломит). Ширина развития рифового края 
и тыльно-рифового комплекса составляет 5— 10 км.

Близки по строению, хотя и не столь эффектны, и сходное 
палеотектоническое положение заним аю т крупные рифогенные соору
жения формации Денаулт и из группы Белчер складчатого пояса 
Циркум-Унгава, обрамляю щ его с востока и севера кратон Сьюпи- 
риор (Канада).

Позднее, в конце афебия, окраины кратона Слэйв вновь стали 
ареной развития рифогенных сооружений, когда сформировались 
формации Питей (авлакоген Атапускау) и Куувик (бассейн Кило- 
хигок). Однако в отличие от формации Рокнест они образовались 
на стадии остаточного (субдукционного) бассейна тектонического 
цикла Уилсона. В них также наблю даю тся приуроченность мощных 
биогермных комплексов к окраинным зонам шельфа и латеральная 
’’рифовая” зональность.

Окраинно-кратонные рифогенные формации ш ироко распространены 
и среди рифейско-вендских отложений. К ним относятся, в част
ности, ченчинская, улунтайская и джурская формации южного и 
западного обрамления Сибирской платформы, а также миньярско- 
укская и низьвенско-быстринская формации, протягивающиеся вдоль 
восток-северо-восточного края Восточно-Европейской платформы. 
Имеющиеся материалы свидетельствуют, что эти формации образо
вались скорее всего в окраинных бассейнах, ограниченных подня
тиями, в том числе и вулканического происхождения. Зоны интен
сивного биогермообразования развивались на окраинах шельфов, 
занимая пограничное положение между мелководными шельфовыми и 
более глубоководными бассейнами и нередко протягивались на рас
стояние в несколько сотен километров (ченчинская — 650 км, 
низьвенско-быстринская — более 1000 км). В формациях наблю
дается латеральный ряд, сходный с ’’рифовой” зональностью  фане- 
розойских рифовых комплексов, хотя проявляется не всегда отчет
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ливо. Так, в ченчинской формации (мощ ность 400—850 м) Жуинско- 
П атомского прогиба выделяются склоновые, биогермные (рифовые) 
и лагунно-шельфовые образования. Биогермный комплекс сложен 
разнообразными уплощенными биогермами нередко диаметром до 
100 м и мощ ностью до 20 м, которые разделены зернистыми 
и кристаллическими известняками каналов и "ванн”. Эти биогермные 
известняки сформировались в верхних частях склонов палеобас
сейна, в зоне ослабленного волнового воздействия. В сторону откры 
того моря уменьшается количество строматолитовы х пород при уве
личении зернистых и кристаллических, иногда со складками ополза
ния и тонкой градационной слоистостью. Они образовались из 
зернисто-илистого карбонатного материала, вынесенного из зоны актив
ного биогермообразования. Прослои грубозернистых интракластитов 
редки, что указывает на пологий "предрифовый” склон. По направ
лению к суше строматолитовы е комплексы расклиниваю тся косо
слоистыми зернистыми известняками, представляющ ими собой карбо
натные пески отмелей (баров) активной волновой зоны. Кроме того, 
здесь наблю даю тся межбаровые кристаллические известняки, которые 
совместно со строматолитовы ми и зернистыми участвуют 
в строении разноранговых последовательностей пород, например, 
известняк строматолитовы й—известняк зернистый—известняк кристал
лический. Ближе к береговой линии происходит замещение карбо
натных пород терригенными. В целом шельфовая ченчинская окраина 
имеет регрессивный характер, где наблю дается постепенное выдви
жение окраинно-ш ельфовых органогенных построек в сторону глубоко
водного бассейна.

Достаточно уверенно фиксируется краевая шельфовая зона в 
джурское время на ю го-востоке Енисейского кряжа, пространственно 
совпадающ ая с А нгарским глубинным разломом. Она представлена 
биогермными комплексами, сложенными уплощенными холмовидными 
биогермами и дифференцированными биостромами, разделенными 
каналами, заполненными зернистыми и кристаллическими карбонат
ными породами. В западном и северо-западном направлениях наблю
дается переход в более глубоководные бассейновые отложения. Осо
бенно хорош о прослеживается переходная зона от нижнего строма- 
толитового комплекса, где сначала фиксируются грубые интракла- 
ститы и турбидиты ш тормового происхождения с редкими строма
толитовыми постройками, а затем отложения обломочных потоков 
и турбидиты подножия склона. В отличие от эволюции ченчинской 
шельфовой окраины, которая имела регрессивный характер, для 
джурской наблюдается ее постепенное отступание, а затем погру
жение, сопровождающееся накоплением черных углеродистых гли
нистых осадков глубоководного бассейна.

Таким образом, на окраинах древних кратонов в докембрии при 
устойчивом погружении относительно приподнятых блоков в сочетании 
с быстрым ростом строматолитовы х органогенных построек и акку
муляцией сопутствующих осадков могли формироваться мощные 
биогермные массивы, изрезанные сетью каналов и подверженные 
воздействию волн и течений. М ористые склоны их в одних случаях
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были относительно пологими, в других — крутыми. Соответственно 
этому на склонах накапливались или карбонатные илы с редкими 
интракластитами, или же карбонатные турбидиты и грубые интра- 
кластиты. Карбонатный материал в обоих случаях поступал с окраин 
рифогенных сооружений.

Рифогенные формации интрагеосинклинальных поднятий изучены 
крайне слабо в связи со сложным тектоническим строением регионов 
их развития. В качестве примера, по-видимому, можно назвать 
бакырлинскую формацию Северо-Западного Каратау (Ю жный К азах
стан), изученную Ю .К. Советовым. Ф ормация (мощность до 1100 м) 
приурочена к вулканической гряде, северо-восточнее которой распо
лагались миогеосинклинальные флишевые прогибы М алого Каратау 
и Таласского хребта, а юго-западнее, в области глубокого моря, 
формировались глинисто-кремнистые отложения. Рифогенная форма
ция представляет собой узкое вытянутое тело с достаточно хорош о 
выраженными обломочным шлейфом, рифовым плато и зарифовыми 
образованиями.

Рифогенные формации интракратонных мобильных прогибов извест
ны уже в афебии. К этому типу можно отнести формацию  Кулпин 
итракратонной геосинклинали П айн-Крик Северной Австралии, в 
которой выделяются два прогиба: первичный и вторичный (восточ
ный). Рифогенные сооружения общей мощ ностью до 1,5 км протяги
ваются вдоль западной границы восточного трога. Выделяются две 
зоны седиментации: биогермная, где мощ ность индивидуальных био- 
гермов достигает 300 м, и склоновая, представленная ритмично 
слоистыми доломитами, с прослоями карбонатно-кремнистых угле
родистых сланцев и силицитов, в том числе брекчиевидных.

Сходное палеотектоническое положение занимаю т рифогенные об
разования из группы М ак-Артур одноименного бассейна верхней части 
Карпентария (нижний рифей) Австралии, калтасинской формации 
рифея Камской перикратонной впадины Восточно-Европейской плат
формы, а также некоторых формаций, установленных на территории 
Северо-Американской платформы. В частности, в рифее гор М ак
кензи (Канада) детально изучены рифогенные образования из группы 
Литл Дел. Они сформировались в крупном интракратонном бассей
не, который западнее, возможно, переходил в окраинно-кратонные 
шельфовые области. В бассейне седиментации выделяются две зоны: 
платформенная и бассейновая. Рифогенные образования маркирую т 
переход карбонатная платф орм а—бассейн и представлены строма- 
толитовым комплексом (мощ ность около 200 м), образовавш имся 
ниже волнового базиса. В сторону бассейна комплекс выклинивается, 
а по направлению к суше замещ ается мелководными отложениями 
(зернистые и кристаллические карбонатные породы с отдельными био
гермами и биогермными пластами). Кроме того, строматолиты  
образую т крупный риф (мощ ностью  более 300 м), который устанав
ливается в зоне развития относительно глубоководных бассейновых 
образований. Риф сложен тесно связанными между собой индивидуаль
ными биогермами и приурочен, вероятно, к палеоструктурному 
поднятию. Он развивался в зоне активной волновой деятельности,
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интенсивно разруш ался и мог возвыш аться над окружаю щ им его 
обломочным шлейфом во время роста более чем на 50 м.

Приведенные данные показы ваю т, что в пределах кратонов в 
докембрии могли существовать прогибы, ограниченные разломами, 
с интенсивным прогибанием фундамента и некомпенсированным осад- 
конакоплением в центральных зонах. Рифогенные сооружения разви
вались по окраинам этих прогибов на устойчиво погружающихся 
уступах, а также в их центральных частях на палеоструктурных 
поднятиях, погружение которы х практически полностью компенси
ровалось рифогенным карбонатонакоплением.

Рифогенные ф ормации интракратонных ш ироких прогибов (си- 
неклизные формы) характеризую тся ш ироким распространением на 
площади, отсутствием существенной латеральной ’’рифовой” зональ
ности, преобладанием относительно простых по строению органо
генных построек (биогермов, биостромов, биогермных пластов). 
В качестве примеров таких формаций можно назвать формацию 
Д ак-К рик нижнего протерозоя бассейна Н аллагайн (Австралия), ри- 
фейские образования серии Атар синеклизы Таудени (Северо-Западная 
Африка), а также некоторые формации рифея внутренних регионов 
Сибирской платформы (котуйканскую и юсмастахскую Анабарского 
поднятия, кютингдинскую Оленекского поднятия и др.). Многие 
из этих формаций детально описаны. Остановимся на краткой 
характеристике лахандинской формации. Она прослеживается на тер
ритории субмеридионального простирания Ю домо-М айского прогиба, 
ограниченного на востоке Кухтуйским выступом О хотского массива, 
и расположенной западнее М айской впадины. Формация (мощность 
до 1500 м) представляет собой линзовидно-уплощенное, более или 
менее совпадающее в плане с границами палеопрогиба тело, в ко
тором  практически не проявляется ’’рифовая” зональность, хотя 
и отмечаются внутриформационные латеральные изменения, обуслов
ленные тем, что пояс наиболее массового образования строматоли
товых построек приурочен в основном к бортовы м зонам про
гиба и оконтуривает в целом более глубоководные отложения его 
осевой зоны. В осевой зоне прогиба, фундамент которого, в об
щем, достаточно стабильно погружался, периодически возникали 
мелководные обстановки, позволяю щ ие строматолитовы м  постройкам 
мигрировать с окружаю щ их ее палеогеоморфологически слабовыражен- 
ных бортовых уступов и распространяться по всей территории про
гиба. Д ля лахандинской формации, как и для других формаций 
этой группы, характерно ритмичное строение — чередование стро
матолитовых биогермных пластов и биостромов с зернистыми и кри
сталлическими карбонатными, а также терригенными породами. При 
оптимальных условиях мощ ность органогенных построек достигала 
30—40 м. Среди основных причин, которые вызывали прерывистость 
в их развитии, можно назвать быстрый рост построек, которые 
достигали базиса действия волн и начинали интенсивно разруш аться, 
кратковременное, но быстрое повышение уровня моря и интенсив
ный привнос терригенного материала.
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Приведенные материалы  по до кембрийским рифогенным формациям 
позволяю т сделать следующие основные выводы.

1.В докембрии развиты разнообразные органогенные стромато- 
литовые постройки, как простые (биогермы, биостромы, биогермные 
пласты), так и крупные рифоподобные сооружения. Эти постройки 
образую т каркас докембрийских рифогенных формаций.

2. Выделяются две группы рифогенных формаций докембрия: 
линзовидно-уплощенные ш ирокого площ адного распространения, ’’ри
фовая” зональность в которых практически не проявляется, и ли
нейно вытянутые, сходные по своему строению с асимметричными 
рифовыми комплексами фанерозоя.

3. Устанавливается связь морфологии и структуры формаций с 
палеотектоническим режимом областей их развития. Если линзовидно- 
уплощенные характерны для интракратонных обширных прогибов 
со слабовыраженным палеорельефом, то формации второй группы 
образую тся в областях с контрастным палеотектоническим режимом 
(на окраинах кратонов, на интрагеосинклинальных поднятиях, в ин
тракратонны х прогибах с мобильным тектоническим режимом).

4. Наиболее оптимальны для развития мощных протяженных рифо
генных формаций докембрия окраинно-ш ельфовые зоны кратонов. 
Именно здесь наиболее интенсивно происходило рифогенное карбо- 
натонакопление и формировались органогенные сооружения со спе
цифической ’’рифовой” зональностью .

5. Выявленная зависимость морфологии и структуры докембрий
ских рифогенных формаций от палеотектонических обстановок их 
образования позволяет использовать разнотипные формации в ка
честве индикаторов для детализации палеотектонических и палео
географических особенностей развития осадочных бассейнов в до
кембрии.

Abstract

Considered are the specific features of Pre-Cam brian reefogenous 
carbonate accum ulation in different paleotectonic environments. It is estab
lished that in the areas with contrasting paleotectonic regime (craton 
margins, intrageosynclinal uplifts, in tracraton noncom pensated depressions) 
in Pre-Cam brian, thick linearly stretched reefogenous form ations similar 
in their structure with assymmetric reef Phanerozoic complexes, could 
be produced. In contrast to  this, the creation of the form ations 
in which the specific lateral ’’re e f’ zonation practically does not 
manifest itself, occurred in intracration broad depressions with the 
poorly expressed paleorelief. Such differentiation of the form ations 
is displaued in Early Proterozoic already and, as a m atter of fact, 
coincides with the beginning of mass development of strom atolithes. 
The craton margins are the most optim um  for the development 
of thick reefogenous linearly stretched Pre-Cam brian form ations. Here, 
on steadily submerging, geomorphologically well expressed scarps, bio- 
genous carbonate accum ulation occurred intensively, and reef-like structures, 
cut by a network of channels and subject to  waves and currents
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effect may form. Their slopes directed to the open basin in some 
cases were relatively gentle, in other cases —  steep. In agreement 
with this either carbonate silt with rare intraclastites or carbonate 
turbidites and coarse intraclastites we accum ulated on the slopes. 
In both cases the carbonate material came from the margins of 
reefogenous structures.

УДК 551.263.036:552.54

В. Г. Кузнецов

СТРУКТУРА КАРБОНАТНЫХ ФОРМАЦИЙ  
ПЛАТФОРМЕННЫХ ОБЛАСТЕЙ

Одним из важнейших направлений исследований в литологии было 
выяснение законов, определяющих пространственное развитие пород 
разного состава. Вместе с тем проблема строения комплексов отложе
ний, возникаю щих в тех или иных обстановках, при тех или иных 
процессах, их внутренней структуры оставалась, как правило, в 
стороне от главного направления исследований.

Ясно, что структура формации, равно как и осадочных комплексов 
более низкого иерархического уровня, обусловливается теми же 
основными причинами, которые определяю т и сам ход, и специфику 
литогенеза — тектоникой, климатом, жизнедеятельностью организмов 
и пр. Вопрос, по-видимому, состоит в выяснении конкретных меха
низмов воздействия этих общих причин на формирование осадочных тел 
того или иного строения. П рактическое же значение этой проблемы 
вполне ясно хотя бы потому, что строение толщ  определяет 
распределение коллекторских и экранирующих пачек, строение и 
соотношение в пространстве природных резервуаров нефти и газа, 
что в немалой степени определяет направления и стратегию поисково- 
разведочных и во многом и геолого-промысловых работ. Знание 
строения формаций важно также для прогноза и поисков других 
полезных ископаемых.

Структура, внутренняя композиция формаций, определяется двумя 
главными показателями — строением их вертикального разреза, 
т.е. набором пород и характером  их переслаивания, и их латераль
ными изменениями. Первый аспект — это, по сути дела, цикличность 
разреза разного масш таба, вопрос, который неоднократно изучался 
с различных позиций— литолого-генетических, системно-структурных, 
тектонических и т.д. Второй — это не только и не столько латераль
ные изменения пород, сколько изменение характера породно-слоевых 
ассоциаций, т.е. циклитов.

Эти аспекты рассматриваю тся на примере карбонатных платфор
менных формаций аридной и гумидной зон. Наиболее изучен
ными и, по-видимому, наиболее распространенными среди 
карбонатных комплексов являю тся платформенные карбонатные
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формации аридной климатической зоны, строение которых рассмотрим 
на примере венд-кембрийских отложений юга Сибирской платформы.

Распределение в разрезе вещественного состава пород, а также 
их структурно-генетических типов подчинено определенной циклич
ности.

В пределах Непско-Ботуобинской антеклизы циклиты по глав
ному классификационному показателю  — содержанию глинистого 
материала — однонаправленные с убыванием его количества от 
подошвы к кровле, т.е. являются циклитами. Основания циклитов 
сложены глинистыми долом итам и, мергелями, доломитовы ми аргил
литами. Карбонатные породы микрозернистые однородные, иногда 
с послойным обогащением глинистым материалом; встречаются также 
водорослевые образования в виде волнистых слойков. Центральные 
части циклитов образованы преимущественно известняками, сложен
ными форменными элементами водорослевой природы (онколиты, 
комки, сгустки) и вторично перекристаллизованными тонко- и разно
зернистой структуры, а также вторичными доломитами. В верхней 
части преобладаю т доломиты  хемогенные, микрозернистые, реже фито
генные, нередко сульфатизированные вплоть до появления прослоев 
ангидрита. В ряде случаев в кровле циклита по керчу устанавли
ваются следы размывов. М ощность подобных циклитов изменяется 
от 4 до 35 м, при наиболее частых значениях 10—25 м.

Закономерное изменение состава пород и их характера в раз
резе циклита отраж ает определенное изменение условий накопления 
осадков в течение одного цикла седиментации. Начало осадкообра
зования происходило, по-видимому, в обстановке мелководного во
доема при достаточно интенсивном привносе глинистого материала, 
т.е. при сравнительно недалеком расположении низменной суши. 
В этих условиях при господстве аридного или семиаридного кли
мата наряду с карбонатами кальция в существенных количествах 
осаждались и магниевые соли, что обусловило значительную доло- 
митность отложений. В средние этапы циклов вряд ли произошло 
заметное углубление водоема, так как здесь ш ироко развиты край
не мелководные онколитовые и строматолитовы е разности. Однако 
развитие трансгрессии привело к установлению широких и свобод
ных связей с М ировым океаном, что обусловило нормальную  близ
кую к среднеокеанической соленость и преимущественную садку 
карбонатов кальция. На заверш аю щ ем этапе вновь началось осоло- 
нение и осаждение хемогенных доломитовых, а иногда и галогенных 
осадков. Это могло быть связано с аридизацией климата, но скорее 
всего определялось обмелением, особенно восточнее расположенных 
районов, что вело к некоторой изоляции водоема, и как след
ствие этого — к его осолонению. Таким образом, генетически 
цикл является трансгрессивно-регрессивным. При этом начальная 
трансгрессивная часть цикла характеризовалась сравнительной бли
зостью суши и повышенным привносом глинистого материала, а 
регрессивная — осолонением, связанным с изоляцией водоема.

Л атеральная смена наборов пород и породно-слоевых ассоциа
ций — циклитов — с северо-востока на ю го-запад связана с палео
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географической обстановкой венда—кембрия. На северо-востоке плат
формы и прилегающей геосинклинали располагался открытый морской 
бассейн нормальной солености, где формировались глинисто-карбо
натные нередко битуминозные толщ и. Западнее, диагонально пере
секая платформу, находилась протяженная и ш ирокая отмель (Ана- 
баро-Синская зона), игравш ая роль ’’шельфа сатурации”, которая 
в определенной степени изолировала охватываю щ ую  громадную  по 
площади западную и юго-западную части платформы  (Турухано- 
Иркутско-Олекминская палеогеографическая провинция), где и форми
ровались рассматриваемые осадки водоемов повышенной солености. 
При этом по мере движения вод с северо-востока на ю го-запад 
в обстановке аридного климата соленость их прогрессирующе воз
растала, и известняки сменялись долом итам и, а в периоды регрес
сий, когда в восточных районах происходило резкое обмеление 
и даже осушение, фиксируемое ныне перерывами в кровле цикли
тов, в ю го-западных частях шла садка каменных, а местами даже 
калийных солей.

Подобное циклическое строение с эвапоритовыми образованиями 
в кровле циклитов и латеральная асимметрия (значительное коли
чество известняков и неполные разрезы циклитов в пироксимальных 
частях формаций, расположенных во время формирования вблизи 
откры того моря, существенная роль эвапоритов и развитие полных 
циклитов с соленосными отложениями в кровле в их дистальных 
частях) характерны для многих карбонатных и соленосно-карбо- 
натных платформенных формаций аридной зоны. Они отмечены в 
нижнепермских отложениях востока Русской платформы, верхнеюр
ских Восточной Туркмении, Западной Канады.

Карбонатные формации гумидной зоны известны значительно мень
ше; одной из них является турнейская толщ а Волго-Уральской 
области. Ее литология изучена подробно в пределах Оренбургской 
области, а характер цикличности в последние годы подробно описан.

На большей части Ю жно-Татарского и Оренбургского сводов в 
зоне мелководного шельфа циклиты имеют четырехчленное строение. 
В их основании залегаю т микрозернистые и пелитоморфные извест
няки с повышенной (до 10— 15%) относительно других разновид
ностей пород этих разрезов глинистостью. Форменные элементы в 
виде комков, сгустков, мелкого детрита и ш лама составляю т не 
более 20% от отъема породы. Текстура тонкослоистая, в основном 
горизонтально-слоистая, коэффициент пористости обычно не более 4%. 
Выше располагаю тся фораминиферово-сгустковые известняки, где 
содержание форменных элементов повыш ается до 30—50% породы. 
Представлены они главным образом  сгустками разм ером  около 
0,1 мм и менее с неясными контурами и раковинами фораминифер 
в различной степени гранулированных; в подчиненном количестве 
встречаются раковинки остракод, пелеципод, брахиопод. Текстура 
известняков прерывисто-микрослоистая за счет очень тонких глини
стых прослоек. К ак правило, эти породы низкопористые, хотя 
отдельные значения достигаю т 14%. Следую щ им элементом циклита 
являю тся сгустково-детритовые известняки, где форменные элементы 
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размером иногда до 1 — 1,5 мм составляю т уже 50—80% и представ
лены сгустками, ш ламом и детритом  водорослей и разнообраз
ных животных организмов. Глинистого материала в среднем не 
более 1%, текстура в основном комковато-пятнистая, редко отмеча
ется прерывистая микрослоистость. Завершается циклит комковато- 
детритовыми известняками. Форменные элементы размером 0,5— 1,5 мм 
составляю т около 80% породы, обычно слабо сцементированы порово- 
пленочным цементом и представлены комками предположительно 
водорослевой природы, остатками кораллов, фораминифер, иглоко
жих, брахиопод, пелеципод, синезелеными водорослями. Пористость 
пород третьего и четвертого элементов циклитов достигает 17— 
18%. В кровле циклитов нередко отмечаются следы размывов. 
М ощность циклитов изменяется от 3— 11 до 20—50 м.

Судя по характеру пород и содержащихся в них остатков орга
низмов, формирование осадков шло в обстановке мелководного м орско
го бассейна нормальной среднеокеанической солености, причем, 
что очень важно, циклическое строение разреза, смена структур
но-генетических типов известняков никак не связаны с изменениями 
солености, а отраж аю т лишь возрастание гидродинамического потен
циала водоема.

Строение и состав циклитов весьма постоянны и выдержаны на 
больш ой площади, практически на всей или большей части мелко
водной зоны. Латеральные изменения циклитов незначительны — 
в тех или иных пределах меняются мощ ности отдельных элементов, 
иногда в основании циклитов наряду с микрозернистыми известня
ками появляются известковые брекчии и конгломераты, сцементи
рованные темноокраш енным глинисто-карбонатным материалом , м о
гут отсутствовать, видимо, из-за размыва, комковато-детритовые 
известняки верхней части разреза, и тогда циклиты завершаю тся 
сгустково-детритовыми известняками. Существенные изменения проис
ходят лишь при переходе в принципиально иные тектонические 
зоны, т.е., по сути дела, при смене формаций (ибо, несколько 
упрощая, формация — это комплекс отложений, парагенезис гене
тических типов, формировавшийся в единой тектонической обста
новке). Так, в глубоководных депрессионных разрезах Камско- 
Кинельской впадины, по данны м В.Д. К азаковой, циклиты начинаются 
аргиллитами и мергелями с прослоями кремнистых пород, которые 
выше сменяются микрозернистыми глинистыми известняками, слагаю 
щими больш ую часть циклитов. Выделены и описаны и другие 
наборы, образующ ие микроциклиты, имеющие специфические усло
вия образования.

Приведенные материалы по составу и строению двух карбонатных 
формаций, отлагавш ихся в одинаковых тектонических условиях, но 
разных климатических обстановках, позволяю т сделать некоторые 
сравнения.

По своей структуре циклиты в обоих случаях однотипны и ха
рактеризую тся направленным уменьшением от основания к кровле 
количества глинистого вещества, наличием перерыва в кровле. 
Вместе с тем состав их, а во многом  и способы осадконакопления,
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существенно различны. В гумидных турнейских отложениях состав 
пород достаточно однороден — абсолю тно преобладаю т известняки, 
иногда глинистые, а механизм осаждения материала практически 
полностью биогенный. В аридных формациях набор пород значи
тельно больший — известняки и доломиты  (в том  числе глинистые, 
вплоть до известковых и доломитовы х мергелей), каменные, а ме
стами даже калийные соли; способы седиментации биогенные и 
хемогенные, причем последние превалируют. Другими словами, раз
личия состава отложений, а следовательно, и состава породно
слоевых ассоциаций, т.е. в конечном счете всего разреза форма
ций в целом, в громадной степени определяются климатом.

Что касается пространственных изменений разреза формаций и 
слагаю щих его циклитов, то строение гумидных толщ  весьма устой
чиво в пространстве и изменения связаны с переходом в другие 
формации, т.е. обусловлены тектоническими причинами. В аридной 
же зоне изменения в одной тектонической обстановке весьма сущест
венны и определяются палеогеографическими, т.е. опять-таки кли
матическими причинами. При этом латеральный ряд породно-слоевых 
ассоциаций как бы повторяет правую (аридную) часть схемы хими
ческой осадочной дифференциации Л.В. П устовалова: известняки— 
долом иты —соли. Этот набор, однако, не является точной копией 
схемы Л.В. Пустовалова, которая предполагала фациальное заме
щение одновозрастных отложений. В данном же случае синхрон
ность относительна, так как известняки действительно замещ аю тся 
доломитами, а соленосные пачки формируются во время перерывов 
в зоне карбонатной седиментации (в рассмотренном - примере это 
Анабаро-Синская зона).

Таким образом, при общности тектонического режима карбо
натные отложения аридной зоны построены существенно более 
сложно как в вертикальном разрезе, так и в пространстве.

Внутренняя структура формаций в значительной степени опре
деляет распределение в их объеме коллекторских и экранирующих 
пачек, т.е. в конечном счете характер их нефтегазоносности. Такое 
влияние устанавливается как на уровне формаций в целом, так 
и на уровне строения отдельных фаций (частей) единой формации.

В гумидных формациях коллекторами являются средние и особенно 
верхние части отдельных циклитов, а их относительно более гли
нистые основания обладаю т сравнительно невысокими коллектор
скими свойствами. Отсутствие в разрезе формаций непроницаемых 
пачек-флюидоупоров ведет к тому, что абсолю тное большинство 
залежей углеводородов формируется в кровле формаций непосред
ственно под покрывающ ей их региональной покрыш кой, т.е. обра
зуется один нефтегазоносный комплекс, а сама карбонатная фор
мация представляет собой единый, часто громадный по мощности, 
природный резервуар. В рассмотренных выше отложениях турне 
(и даже шире — всей карбонатной формации верхнего девона— 
турне) Волго-Уральской нефтегазоносной области практически все 
залежи приурочены к их кровле — кизеловскому горизонту.

Наличие в аридных формациях эвапоритовых образований (микро-
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зернистых доломитов, сульфатов, солей), являющихся надежными 
флюидоупорами, определяет формирование нескольких нефтегазо
носных комплексов и соответственно образование залежей нефти 
и газа на нескольких стратиграфических уровнях в разрезе одной 
формации. Д ля венда—кембрия юга Сибирской платформы, например, 
это усольский, бельский, булайский, ангарский и литвинцевский 
уровни. На характер нефтегазоносности больш ое влияние оказы 
вает и латеральная асимметрия аридных формаций. В их дисталь
ных частях, где развиты полные разрезы циклитов с солевыми 
элементами, образуется несколько нефтегазоносных комплексов, а 
стратиграфический диапазон нефтегазоносности достаточно ш ирок, 
и формируются многопластовые месторождения. В проксимальных 
частях, где соленосные пачки отсутствуют и нет в связи с этим 
промежуточных экранов, существует один нефтегазоносный комплекс, 
но со значительно более мощной резервуарной частью.

Н аглядным конкретным примером является среднекаменноугольно
нижнепермская формация юго-востока Русской платформы, где в прок
симальной ее части располагается Оренбургское газоконденсатное 
месторождение с единой залежью в среднекаменноугольно-артинских 
отложениях, а в дистальной на П илю гинском, Яблоневском, Лугов- 
ском, Кулешовском и других месторождениях известно 2—3 залежи 
в сакмарском  и артинском ярусах и 2—4 — в кунгурском.

Отличается строение природных резервуаров в пределах разных 
фаций одной формации. Так, циклическое строение разрезов аридных 
формаций определяет и цикличное распределение коллекторских 
свойств. Наилучшими значениями пористости и проницаемости харак
теризуются средние элементы циклитов, где наряду с достаточно 
высокой матричной пористостью  существуют и каверны. Нижние 
и верхние элементы циклитов, сложенные соответственно глини
стыми разностями карбонатных пород и микроэернистыми сульфа- 
тизированными доломитами, обладаю т низкими коллекторскими свой
ствами; значения последних обычно ниже кондиционных. Вместе 
с тем в проксимальных частях формации отсутствуют и настоящие 
флюидоупоры в виде солей, и здесь проницаемые прослои чередуются 
с полупроницаемыми, т.е.. формируется многослойный природный 
резервуар, где продуктивные пласты разделены слоями пород, не 
способных из-за низкой проницаемости отдавать флюиды в промыш лен
ных количествах. Последние, однако, не являю тся надежными флю идо
упорами, поэтому продуктивные пласты динамически связаны между 
собой, что ведет к формированию единого водонефтяного или 
газонефтяного контакта. Средняя эффективная мощ ность такого 
многопластового резервуара составляет 30—40%.

Распространенные в той же формации холмовидные органогенные 
постройки рифоидного типа имею т иное строение разреза и при
родного резервуара. Цикличность в них проявляется значительно 
менее четко из-за сокращения или полного отсутствия глинистых 
разностей основания и микрозернистых долом итов кровли циклитов. 
Дело в том , что в процессе роста органогенные постройки возвы
шались над дном окружающ его моря и при регрессии, когда откла
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дывались микрозернистые долом иты  верхних элементов циклитов, 
рифоидные массивы оказывались выше уровня моря. Здесь подобных 
плотных пород практически нет или мощ ность их весьма незна
чительна. В начале трансгрессий, когда шло накопление глинистых 
разностей, эти массивы находились еще над уровнем моря и 
здесь эти осадки не откладывались. В связи с этим разрез построек 
оказывается в целом массивным, неслоистым. Меняется поэтому и 
строение ПР, поскольку в результате слияния пластов чисто карбо
натных преимущественно органогенных пород, являющихся коллек
торами, многопластовый природный резервуар становится массив
ным. В целом при возрастании в пределах массива общей мощ 
ности по сравнению с окружающ ими фациями примерно в 1,5 раза 
эффективная мощ ность возрастает в 3—4 раза и составляет 70— 
75% от общей.

Приведенные примеры далеко не исчерпывают природного разно
образия строения карбонатных формаций. Больш ой интерес представ
ляет изучение с рассмотренных выше позиций формаций геосинкли
налей, срединных массивов. Их внутренняя структура представ
ляет, как становится все более очевидным, не только общенауч
ный, но и практический интерес.

Abstract

The structure of form ations is characterized by two main indices 
which are form ation's vertical com position, i.e. the set of rocks 
and the character of their interbedding, and their lateral changes. 
The example of carbonate platform  form ations of aridic and humidic 
zones is considered in these aspects.

The successions of aridic form ations are characterized by distinct 
cyclic recurrence. Clays, marls or clayey dolomites are situated at 
the base of a cyclitises. Limestones, often organogenous as well
as secondarily recrystallized and dolomitized ones are in middle part. 
Above them there are micrograin dolomites. The complete cyclitis 
is topped with sulphates and salts. Lateral changes of cyclitises
both in. composition and structure are considerable. Limestones pre
dom inate in those parts of form ations which are proximal to norm al 
salinity seas while the completing elements of cyclitises are mis
sing, hiatuses being m arked on tops of form ations. In distal parts 
more complete cyclitises predom inate, limestones being replaced by 
dolomites.

M icrograin limestones clayey to this or that degree are situated 
at the base of a humidic form ations cyclitis; organogenous and or-
ganogenous-detrital ones are in middle and upper parts. The stru
cture and composition of cyclitis are rather constant changes occu- 
ring in principally different tectonic zones, i.e. in other form ations.

Thus the structures of separate cyclitises being similar (decrease
of clay content at the top), their structure and composition in 
form ations of different climatic zones are different. In humidic deposits 
their composition is relatively hom ogenous, the mechanics of preci
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pitation is practically completely biogenic, the cyclic recurrency itself 
being connected with changes of hydrodynam ic regime. The com po
sition and structure of both cyclitises and form ations are generally 
relatively steady in space. In aridic form ations set of rocks is much 
more diverse. The mechanics of precipitation is predom inantly che- 
mogenic, rarely biogenic, cyclic recurrence being conditioned by chan
ging salinity and to a lesser degree by the hydrodynam ics of the 
pool. The composition and structure of cyclitises and of the for
mation in general are characterized by distinct lateral asymmetry.

The structure of natural oil and gas reservoirs depending on structure 
of carbonate form ations is considered. These dependences are of 
big practical im portance for oil and gas geology.

УДК 71.553.983(551.73)
С.Ф. Бахтуров, М.А. Жарков

ЭВОЛЮ ЦИЯ БАССЕЙНОВ 
ЧЕРНОСЛАНЦЕВОГО ОСАДКОНАКОПЛЕНИЯ  

В ФАНЕРОЗОЕ

Ф ормирование черных и темноцветных карбонатных, карбонатно
глинистых, кремнистых, кремнисто-карбонатных, глинистых и иного 
состава толщ  с повышенным и высоким содержанием органического 
вещества, объединяемых в группу черносланцевых формаций, проис
ходило на протяжении большей части геологической истории Земли. 
В последние годы появилось много работ, освещающих те или иные 
стороны эволюции черносланцевых формаций.

В предлагаемой статье обращ ается внимание на некоторые особен
ности эволюции бассейнов черносланцевой седиментации, которые мож
но установить при выяснении возрастного, палеогеографического и 
палеотектонического размещения карбонатных, карбонатно-глинис
тых, кремнисто-глинистых и карбонатно-кремнистых черносланцевых 
формаций.

Анализ имеющегося фактического материала более чем по 80 бас
сейнам черносланцевой седиментации фанерозойского времени позволя
ет выделить среди них три больш ие группы: океанические, морские и 
континентальные. М орские черносланцевые бассейны подразделяются на 
пять типов: заливообразные внутрикратонные; линейновытянутые 
внутрикратонные рифтовые; окраинно-кратонные промежуточные; глубо
ководные троговые окраины кратонов; шельфовые периферийных зон 
кратонов. В континентальной группе установлено два типа: озерные 
и аллювиально-дельтовые. Океаническая группа охватывает бассейны, 
расположенные в пределах откры того океана.

Ниже кратко рассматриваю тся особенности возрастного размеще
ния выделенных типов бассейнов черносланцевого осадконакопления 
в палеозое и мезокайноэое.

На протяжении палеозойской эры в связи с последовательным
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объединением разрозненных континентов в единый материк Пангею 
существенно изменялось размещение и количество различных типов 
морских черносланцевых бассейнов седиментации. В кембрийском пе
риоде преобладающ ее развитие получили бассейны окраинно-кратон- 
ного промежуточного типа, которые нередко занимали положение 
между эпиконтинентальными эвапоритовыми водоемами и ш ельфо
выми зонами откры того океана. Среди них выделяются громадный 
Куонамский бассейн, располагавшийся северо-восточнее Восточно-Си
бирского солеродного бассейна; Северо-Таримский, который находился 
к северу от Таримского эвапоритового бассейна; Цзяньсу, Восточно- 
Циньлиньский и Цзяннаньский в Китае, которые соседствовали с огром
ным эвапоритовым бассейном Янцзы; Джорджина в Австралии. Такое 
специфическое палеогеографическое положение нашло свое отражение 
в составе сформированных в бассейнах толщ . Они сложены преиму
щественно глинистыми и глинисто-кремнистыми сланцами, мергелями, 
известняками и кремнистыми породами. Формации имеют, как правило, 
небольшую мощ ность (десятки, редко первые сотни метров) и большую 
площ адь распространения. Так, для куонамской формации она составля
ет более 700 тыс. км2.

Очень ш ироко в кембрийское время были развиты шельфовые 
морские бассейны периферийных зон кратонов. К ним относятся 
Ш ашкунарский, Чингинский, Кивдинский, Кинтерепский, Бельсинский, 
Усинский и Унгутский бассейны Алтае-Саянской складчатой области, 
Прохоровский Х анкайского массива, Восточно- и Западно-Ю жно-Тянь- 
Шаньскиев пределах Ю жного Тянь-Ш аня. Ф ормации, накопившиеся в 
этих, как правило, небольших по площади бассейнах, представлены 
обычно черными битуминозными известняками с подчиненным содер
жанием глинистых и кремнистых сланцев. Отмечаются в их составе, 
кроме того, терригенные, кремнистые и вулканогенно-осадочные по
роды. М ощность сформированных толщ  достигает 1 и более км.

Весьма характерными для кембрийского периода были заливообраз
ные внутрикратонные черносланцевые бассейны. Типичные их предста
вители: бассейн Альм, охватываю щ ий территорию  южного обрамле
ния Фено-Скандинавского щита, где в условиях мелководного моря 
отлагались глинистые и известковые осадки, обогащенные органиче
ским веществом, а также бассейн Готланд, в котором за средне
кембрийское время сформировалась м аломощ ная (до 1000 м) толщ а, 
представленная квасцовыми сланцами и битуминозными известняками.

В кембрийском периоде выделяется своей огромной протяженностью 
Каратау-Сарыджаз-Бейшаньский черносланцевый бассейн, который 
располагался вдоль окраины континента и прослеживался более чем 
на 2,5 тыс. км от Байконурского синклинория через К аратау и Сре
динный Тянь-Ш ань до Бейшаньских гор в Северном Китае. Это был 
типичный глубоководный трог, в пределах которого на протяжении 
кембрия и раннего ордовика существовали благоприятные условия 
для накопления кремнистых, глинисто-кремнистых и карбонатно-гли
нистых осадков, обогащенных органическим веществом. Их мощность 
составляет несколько сотен метров.

В ордовике и силуре широким развитием начали пользоваться
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крупные заливообразные, изометричные по форме, внутрикратонные 
бассейны. Таковы м является Прибалтийский черносланцевый бассейн 
площ адью  около 100 тыс. км . В самом начале нижнего ордовика 
здесь происходила аккумуляция глинистых отложений пакерортского 
горизонта (диктионемовых сланцев), а в среднем ордовике — карбо
натно-глинистых битуминозных осадков кукерского.

В силурийском периоде бассейны этого типа установлены на тер
ритории Восточно-Европейской, Сибирской, Африканской и А мерикан
ской платформ. Самый крупный среди них — Среднесибирский бас
сейн, в котором в лландоверийское время на площади более 
400 тыс. км2 шло накопление известково-глинистых, обогащ енных орга
ническим веществом, отложений чамбинской формации.

В девоне впервые появляются линейновытянутые внутрикратонные 
рифтовые морские бассейны черносланцевой седиментации. Таков 
бассейн П рипятской впадины, в западной части которой в период 
опреснения вод существующего здесь солеродного водоема отла
гались глинистые и карбонатно-глинистые битуминозные осадки 
данково-лебядинского горизонта, подстилаемые и перекрываемые соле
носными отложениями. К рифтовым относится и бассейн, распо
лагавшийся в пределах Днепровско-Донецкой впадины.

Из других типов морских бассейнов черносланцевой седиментации, 
ш ироко развитых в девонском периоде, можно отметить окраинно- 
кратонные промежуточные. Они установлены к востоку от М орсовского 
солеродного бассейна Восточно-Европейской платформы в пределах 
Радаевской, Верхнекамской и Доно-М едведицкой впадин, а также 
территории северного борта Прикаспийской синеклизы. Следует упо
мянуть Д оманиковый черносланцевый бассейн Восточно-Европейской 
платформы позднего девона и Западно-Канадский Северо-Американ
ской платформы этого же возраста. Больш им распространением поль
зовались и заливообразные внутрикратонные бассейны. К ним отно
сятся обширный бассейн Чаттануга Северо-Американской платформы, 
охватываю щ ий территорию  ш татов Теннеси, Кентукки и Алабама, 
и несколько меньший по размерам бассейн Вудфорд этой же плат
формы.

В каменноугольном периоде впервые отмечаются озерные континен
тальные бассейны черносланцевого осадконакопления. В раннем кар
боне наиболее крупным из них был бассейн Фанди на юго-востоке 
Канады. Из более молодых можно упомянуть бассейн Сент-Ипполит 
во Франции. В обоих этих бассейнах накапливались углеродисто
глинистые сланцы с линзами песчаников и неравномерно распределен
ными тонкими пропластками угля.

Пермский период отличается ш ироким разнообразием бассейнов 
черносланцевой седиментации, представленных как морскими, так и 
континентальными водоемами. Особенно значительное развитие в это 
время получили заливообразные внутрикратонные бассейны. Наиболее 
крупным из них был бассейн Парана в Южной Бразилии. Он протя
гивается более чем на 1700 км от ш тата Сан-Паулу до южной 
границы Бразилии и далее уходит в Уругвай, охватывая также за
падные районы Парагвая. В нем накопились мощные глинистые,
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обогащенные органическим веществом, и карбонатные отложения, 
известные как формация Ирати. Несколько меньший по площади 
бассейн этого же типа — Калахари-Вармбед-Грейт-Кару расположен 
в Южной Африке. Глинистые и известковистые сланцы мощ ностью  
от 17 до 300 м, распространенные на громадной площади (300 тыс. км2), 
выделяются в формацию Вайт-Бенд.

На Северо-Американской платформе в пермском периоде существо
вал громадный окраинно-кратонный промежуточный черносланцевый 
бассейн Фосфория площ адью  примерно 340 тыс. км2, где нако
пилась мощ ная (до 210 м) толщ а фосфатных битуминозных гли
нистых и кремнистых сланцев. Аналогичный бассейн выделяется на 
территории Волго-Уральской области в пределах Бузулуцкой впади
ны для раннеказанского времени.

В пермском периоде устанавливается больш ое число разнообраз
ных бассейнов черносланцевого осадконакопления континентального 
озерного и аллю виально-дельтового типов. Озерные водоемы под
разделяю тся на эвапоритовые и угленосные. Среди первых можно 
отметить Чу-Сарысуйский в Казахстане. Из угленосных озерных 
бассейнов упомянем крупный Сиднейский бассейн на территории 
Нового Ю жного Уэльса в Астралии, где накопилась мощ ная (до 180 м) 
толщ а, вклю чаю щ ая как угольные пласты, так и торбаниты; бассейн 
Эрмело, расположенный в Ю жной Африке, и Кендерлыкский, при
уроченный к Зайсанской впадине. Пермские континентальные аллю 
виально-дельтовые бассейны, в которых отмечается черносланцевое 
осадконакопление, были, как правило, небольших размеров и рас
полагались в непосредственной близости к береговой линии. В них 
формировались отложения мелководных морских и низких заболо
ченных областей. Горючие сланцы, накопившиеся в таких бассей
нах, по простиранию связаны с континентальными углями. Из круп
ных бассейнов следует отметить Тасманский, занимавш ий северо- 
западную часть одноименного острова, и бассейн Брукса (Север
ная Аляска).

Анализ закономерностей размещения на континентах и в прилегаю
щих акваториях шельфовых зон океанов черносланцевых бассейнов 
седиментации в различные периоды палеозойской истории показы 
вает, что со временем происходило закономерное перемещение об
ластей черносланцевого осадкообразования все далее в глубь конти
нентов, связанное, по-видимому, с тем, что в период от кембрия 
до перми увеличивались размеры материков. Если в кембрии, ордо
вике, силуре и девоне основными областями черносланцевой седи
ментации были заливообразные внутрикратонные и окраинно-кратон- 
ные промежуточные бассейны, а в кембрии также шельфовые зоны 
и троговые прогибы периферии и окраин кратонов, то уже в де
воне появились рифтовые внутрикратонные водоемы, а в карбоне и 
перми — огромные континентальные озерные бассейны. Подобное 
смещение в глубь континентов отмечается и для отдельных типов 
бассейнов черносланцевого осадконакопления. Так, достаточно от
четливо фиксируется относительно удаленное расположение от океанов 
средне- и позднепалеозойских окраинно-кратонных и заливообразных
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внутрикратонных бассейнов по сравнению с раннепалеозойскими 
(ордовикскими и кембрийскими).

Обращ ает на себя внимание тот факт, что на протяжении всего 
палеозоя благоприятные условия для черносланцевой седиментации 
возникали в очень разнообразных палеогеографических обстановках: 
и в глубоких трогах вдоль окраин континентов, и в шельфовых 
зонах, и в заливообразных эпиконтинентальных морях, и в проме
жуточных бассейнах, и во внутрикратонных рифтовых прогибах, 
и в эвапоритовых бассейнах, и в озерных континентальных водоемах. 
Вместе с тем отмечается закономерное возрастание от кембрия до 
перми количества и размеров областей черносланцевого осадко
накопления в эвапоритовых эпиконтинентальных и озерных конти
нентальных водоемах. Появление таких бассейнов в карбоне и осо
бенно в перми было, видимо, также вызвано существованием огром
ного суперматерика Пангеи.

С мезозоя начался новый этап глобальной перестройки размеще
ния бассейнов черносланцевого осадконакопления, связанный с раско
лом  Пангеи, формированием Тетиса, Атлантического и Ледовитого 
океанов, а также с образованием Гондваны, Лавразии, а затем 
современных континентов. В первой половине триасового периода 
в связи с существованием огромного материка Пангеи сохранялись 
условия для возникновения крупных континентальных озерных бас
сейнов черносланцевой седиментации. Среди них можно назвать 
Стэнливильский бассейн в Центральной Африке (Заир). Здесь, в озер
ных условиях, накапливались горючие сланцы, переслаивающиеся с 
известняками и вулканогенными породами. Небольшие по площади 
озерные бассейны этого возраста известны также в восточных райо
нах США, на Аляске, в ряде стран Западной Европы.

В позднем триасе и ранней юре в центре Пангеи возникла 
огромная область эвапоритового осадконакопления, в ряде бассей
нов которой происходило накопление черносланцевых отложений. 
Эти бассейны были заливообразными внутриконтинентальными, а неко
торые рифтовыми. Из других заливообразны х бассейнов, расположен
ных в Евразии, можно упомянуть Омолонский, где в раннем и сред
нем триасе отлагались глинистые и известковые осадки, обогащ ен
ные органическим веществом.

В юрское и меловое время после образования океана Тетис 
вдоль южной периферии Л авразии и северного склона Гондваны 
сформировалось больш ое число ш ельфовых, окраинно-кратонных и 
заливообразных внутрикратонных бассейнов черносланцевого осадко
накопления. О тмечаются такие бассейны на территории Европы, 
Северного моря, на западе Северной Америки, в Альпийско-Среди
земноморской области, в Африке. Сформированные в них толщ и пред
ставлены черными сланцами, переслаивающимися с известняками и 
кремнистыми породами. В северных районах Лавразии в эти же пе
риоды существовали громадные заливообраэные бассейны, связанные 
с Ледовитым океаном. Среди них следует отметить Волжский бас
сейн Восточно-Европейской платформы площ адью  более 350 тыс. км2. 
Отложения в нем представлены сапропелевыми глинами, мергелями
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и горючими сланцами. Самым больш им бассейном этого типа был 
Баженовский бассейн Западно-Сибирской плиты. Относительно редко 
по сравнению с другими типами встречаются рифтовые внутрикра- 
тонные бассейны. Один из них был приурочен к трогу Бенин 
(Нигерия), где в туронском веке накопилась мощ ная (до 700 м) толщ а 
черных горючих сланцев, алевролитов и песчаников.

Ш ироким развитием в юрское и меловое время пользовались кон
тинентальные озерные угленосные бассейны. Они отмечаются в Се
верной и Восточной Азии, в западных районах США и Канады. К 
малораспространенным относятся континентальные аллю виально-дель
товые бассейны (Доуала и Альберта). И сточником органического 
вещества в них служила наземная растительность, привносимая вод
ными потоками.

В поздней юре—начале мела после раскрытия Северной Атлантики 
твердо устанавливаются океанические бассейны черносланцевой седи
ментации, получившие в раннем мелу широкое распространение, осо
бенно в баррем-среднеальбское время. Они зафиксированы на значи
тельной территории Северной Атлантики.

Во вторую половину раннего мела (аптский и альбский века) в 
связи с раскрытием Южной А тлантики южнее поднятия Рио-Гранди— 
Китовый хребет заложились крупные океанические бассейны черно
сланцевого осадконакопления: Капский и Аргентинский. Здесь за срав
нительно небольшой интервал времени (5 млн лет) сформировались 
очень мощные пласты черных сланцев, чередующихся с массивными 
песчаниками, обогащенными растительными остатками. Последующее 
раскрытие Ю жной Атлантики в альбском, коньякском и сантон- 
ском веках привело к смещению областей черносланцевой седимен
тации на север в Ангольскую и Бразильскую  котловины.

В кайнозойскую эпоху благоприятные обстановки для образования 
черносланцевых серий возникали во многих седиментационных бас
сейнах как в океанах и шельфовых зонах, так и в пределах 
эпиконтинентальных и окраинных морей, в озерных водоемах на кон
тинентах. Особенно разнообразные типы бассейнов черносланцевой 
седиментации стали формироваться начиная с неогена, когда прои
зош ло закрытие мезозойского и палеогенового Тетиса, образование 
Средиземного моря, морей Паратетиса и современных континентов. 
В палеогене широкое развитие имели заливообразные внутрикратон- 
ные и шельфовые бассейны, простиравшиеся вдоль окраин Тетиса, 
Атлантического, Тихого и Ледовитого океанов. В это же время 
отмечается больш ое число континентальных бассейнов, крупнейшими 
из которых были озерные водоемы, протягивающиеся полосой вдоль 
горных областей западной части Северной и Ю жной Америки. Наи
более известные среди них — озерные бассейны Уинта, Пайсинес- 
Крик, Грин-Ривер и другие в США, а. также развитые в пределах 
Ю жно-Американских Анд. Подобные же бассейны установлены на 
Ближнем Востоке в Турции и Иране, в ряде районов Северного 
Китая. Уникальными среди них были эвапоритовые континентальные 
озера Грин-Ривер, Пайсинес-Крик и другие в США. Они занимали 
площ адь свыше 65 тыс. км2, и в них накапливалась одна из самых
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крупных в мире черносланцевых толщ , достигаю щ ая мощности 600 м и 
представленная глинистыми мергелями и сланцами, обогащенными 
органическим веществом, переслаивающимися с вулканическими пеп- 
лами алевролитами и содержащими пласты галита, троны и нахколита.

В неогеновом и современном периодах впервые образовались круп
ные внутрикратонные морские бассейны черносланцевой седиментации, 
такие, как Средиземноморский, Черноморский и Балтийский. П родол
жали существовать также шельфовые бассейны вдоль Ю го-Западной 
Африки в Атлантике, в пределах Калифорнийского, Перуанского и 
Чилийского шельфов Тихого океана, вдоль западной окраины Австра
лии и восточного склона Индии в Индийском океане. Значитель
ное распространение в неогене имели также континентальные черно
сланцевые бассейны, установленные в Калифорнии, Восточной Афри
ке, Индонезии, в ряде областей Ю жной Европы, юга СССР, Восточ
ного Китая.

В целом мезозойско-кайнозойский этап, как выясняется, также ха
рактеризовался исключительно разнообразными палеогеографически
ми обстановками, благоприятными для формирования черносланцевых 
толщ . Для этого этапа отмечается даже появление принципиально 
новых типов бассейнов черносланцевой седиментации, таких, как 
Средиземноморский и ему подобные. Вместе с тем на протяжении 
от позднего триаса и до современности, если рассматривать конти
нентальные массы Земли, грубо фиксируется та же, что и для палео
зоя, общая направленность в перемещении областей черносланцевого 
осадконакопления в глубь континентов, выражаю щаяся в появлении 
в палеогене и неогене большего количества континентальных бассей
нов черносланцевой седиментации, нередко очень крупных. Несмотря 
на эту направленность, мезозойско-кайнозойский этап существенно 
отличается от палеозойского главным образом тем, что в это 
время фиксируется ш ирокое развитие океанических черносланцевых 
бассейнов. Можно, таким  образом, отметить, что основная зако
номерность черносланцевой седиментации мезозойско-кайнозойского 
этапа была связана со смещением бассейнов черносланцевого осад
конакопления как в пределы океанов, так и на территории кон
тинентов. Именно в этом, по-видимому, выразилась эволюция палео
географической и палеотектонической приуроченности черносланцевых 
бассейнов седиментации на протяжении фанерозоя.

Abstract

The analysis o f the available actual material for more than 80 black 
shale basins allows to single out 3 large groups am ong them: oceanic, 
marine, and continental lacustrine and alluvialdeltaic. Five types are 
established in the marine group: gulflice intracratonal; linearly stretched 
intracratonal rift; marginal cratonal interm ediate; deep water trough of 
craton margins; shelf of perypheral craton zones.

In the continental group two types are established: lake and alluvial
deltaic. The oceanic group includes the basins situated within the limits 
of the open ocean.
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In the Early and Middle Paleozoic the marine basins developed exclu
sively. In Upper Paleozoic time the continental basins appeared for the 
first time. Upon the whole, in Paleozoic a regular shift of the areas 
of black shale sedim entation occured further deep into the continents 
with the increase of the continents’ sizes.

The main regularity of the black shale sedim entation of Mesozoic- 
Cenozoic stage was connected with the shift of black shale sedimentation 
basins into the limits of the oceans just as on the continents’ territory.

In this the main trend of the evolution of paleogeographical and 
paleotectonic confinement of the basins of black shale sedimentation 
during Phanerozoic was likely to be expressed.

УДК 552.11:551.49.001

А.А. Махнач

КАТАГЕНЕЗ ОСАДОЧНЫ Х ОБРАЗОВАНИЙ  
(гидрогеологический аспект)

Исследование гидрогеохимических и гидрогеологических аспектов 
постседиментационных процессов — одна из важнейших задач совре
менной литологии. Нами предпринята попытка наметить контуры 
гидрогеологической концепции катагенеза.

М етодологической основой концепции служит рассмотрение арен 
катагенеза как водоносных систем в противовес традиционному под
ходу к этим аренам как литологическим единицам (формациям, тол
щам, горизонтам). Водоносная система по Е.В. Пиннекеру — это 
обособленное и содержащее воду геологическое тело, характеризую 
щееся общностью пространственного распределения, перемещения и 
формирования подземных вод. Существо гидрогеологической кон
цепции катагенеза состоит в установлении природы соотношений 
между преобразованиями пород и генетическим типом и составом 
гидрогеохимической среды. Ниже суммированы основные соотноше
ния такого рода без разбора (из-за ограниченного объема сообщ е
ния) их механизма. При этом наряду с результатами наших исследо
ваний использованы опубликованные данные многих специалистов 
(А.С. Анциферов, М.Н. Голубчина, Е.А. Басков, Л.М . Бирина, 
Т.Ф. Бойко, М.Г. Валяшко, Г.А. Каледа, А.А. Карцев, А.Г. Коссов- 
ская, Л.В. Мигунов, С.И. Парфенов, Г.Н. Перозио, З.Я. Сердюк,
Н.М. Страхов, А.Е. Ходьков, В.Н. Холодов, К.Р. Чепиков, В.М. Ши- 
манович, А.В. Щ ербаков, Я.Э. Ю дович, Дж. Адамс, Дж. Алан, 
X. Бадиозамани, Дж. Боле, У. Банди, Д. К ларк, У. Фишер, Р. Ф олк, 
А. Фосколос, С. Франкс, Г. Ф ридман, Л. Лэнд, М. Лонгман, 
Ф. Люсиа, Дж. М арш алл, Б. М аттес, Р. М эттью з, Т. М акхагью , 
П. Менч, Э. М аунтджой, Т. Пауэлл, М. Пауэрс, Р. Прайс, М. Родес, 
П. Родда, С. Сирс, Дж. Ш арман, Р. Сучецки, Р. Уоллс, Р. Вырвицки, 
А. Вевюра и др.).
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С учетом весьма значительной роли галогенеза в формировании 
подземной гидросферы водоносные системы как объекты и с сл ед о 
вания катагенеза целесообразно разделить на безэвапоритовые и эва- 
поритсодержащие. Среди первых существенно различны элизионные 
и инфильтрационные, среди вторых — с одной стороны, под- и меж- 
эвапоритовые, с другой — над- и околоэвапоритовые части водо
носных систем.

В беээвапоритовых э л и з и о н н ы х  системах, сложенных морскими 
образованиями, изучение катагенеза которых было начато В.Н. Холо
довым, процессы постдиагенетического минералообразования проте
каю т с участием соленых талассогенных, а при относительно высо
ких (свыше 100— 140°С) температурах, обеспечивающих гидрослю- 
дизацию монтмориллонита, — с добавкой петрогенных (возрожден
ных) подземных вод. В системах с талассогенными водами (девон 
Припятского прогиба и бассейна Альберта, мезозой Западной Сибири 
и Великобритании, палеозой М идконтинента и др.) катагенетиче- 
ские процессы приводят к образованию  кальцита, сидерита, доло
мита, карбонатов сложного катионного состава, кварца, полевого 
шпата, каолинита, хлорита, монтмориллонита, сульфидных и других 
минералов. Важными чертами генезиса, морфологии и локализации 
минералов являются неметасоматический характер и спорадичность 
выделений доломита, волокнистая и фунтиковая текстура кальци- 
товых прожилков, преимущественное развитие глинистых минералов 
по пирокластическому материалу.

Из типоморфно-геохимических особенностей минерализации следует 
отметить бедность кальцита примесными катионами в комплексах, 
сложенных глинами без вулканокластического вещества, и мономине- 
ральными кварцевыми песчаниками в условиях отсутствия глубинных 
инъекций в осадочный чехол; содержание Sr и Na в кальцитах 
большее, чем в кальцитах, образованных с участием пресных атмо- 
генных вод; близкие к единице отношения концентраций Sr и Мп 
в кальцитах к их содержаниям во вмещ аю щ их карбонатных по
родах.

В обстановках, где преобразования пород происходят под влия
нием талассогенных вод с добавкой петрогенного растворителя (мезо
зойские и кайнозойские отложения Северного Кавказа, Горного Крыма, 
Западной Сибири, Северной Калифорнии, бассейнов Свердруп и Мекси
канского залива, девонский комплекс провинции Альберта и др.), на
бор катагенетических минеральных продуктов в целом довольно близок 
к тому, который присущ системам с сугубо талассогенными водами. 
Это кальцит, сидерит, анкерит, долом ит, карбонаты сложного кати
онного состава, кварц, полевой шпат, хлорит, серицит, гидрослюда, 
каолинит, сульфиды. Д ля описываемых обстановок свойствен ме- 
тасоматический характер доломитности, приуроченной к зонам кон
такта карбонатных тел и глинистых комплексов (например, заль- 
бандно-кольцевая доломитизация рифов). Интересными проявлениями 
катагенеза в системах с петрогенно-талассогенными растворами слу
жат также ’’песчаный диапиризм” и сульфидно-карбонатная цемента
ция созданных им дислокаций, карбонатные и каолинитовые ’’столбы”,
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генетически связанные с переработкой ’’промежуточного” комплекса 
молодых платформ.

Из типоморфно-геохимических особенностей катагенетической ми
нерализации следует отметить, во-первых, возможную обогащенность 
кальцита примесными катионами (Fe, Mg) в комплексах, сложен
ных глинами без вулканокластического материала и мономинераль- 
ными кварцевыми песчаниками при отсутствии глубинных инъекций 
вещества в осадочный чехол, во-вторых — изотопно-кислородное 
утяжеление кальцита относительно значений, регламентированных стан
дартной температурой кривой, и, в-третьих, отмечаемое превышение 
концентраций Sr в кальцитах над таковы ми во вмещающей кар
бонатной матрице.

Катагенез морских отложений и н ф и л ь т р а ц и о н н ы х  систем обу
словлен постепенной сменой воздействующих на породы соленых талас- 
согенных подземных вод пресными атмогенными. При этом имеет 
место комплекс разнообразных постдиагенетических явлений, наиболее 
изучены из которых карстовые, а также окислительно-восстанови
тельные, приводящие к формированию редкометальных месторожде
ний. Здесь мы на примере карбонатных разрезов (верхний и сред
ний девон П рипятского прогиба, Белорусской антеклизы, Л атвий
ской и Ж лобинской седловин, Оршанской впадины, ордовик Вискон- 
синского свода, силур М ичигана, мел Техаса, плейстоцен о-ва Бар
бадос и др.) осветим другой аспект катагенеза в инфильтрацион
ных системах. Для тех из них, где преобразования пород идут в 
смешанной талассогенно-атмогенной гидрогеохимической среде, харак
терна метасоматическая доломитизация, приуроченная к положитель
ным структурам и/или их сводам, а также к зонам перерывов в 
осадконакоплении. Кальцит в таких системах преимущественно не- 
метасоматической, его кристаллам присущи относительно крупный раз
мер и морфологическое совершенство. Для этого минерала, сформи
ровавшегося с участием атмогенных вод, свойственна пониженная 
концентрация Sr, Na, в некоторых регионах и Мп по сравнению 
с разностями, кристаллизовавш имися в сугубо талассогенной среде. 
Отношения содержаний стронция и марганца в кальцитах к их кон
центрациям во вмещаю щих породах меньше единицы. Для новооб
разованных карбонатов рассматриваемых систем характерна прямая 
корреляция 8 |3С и 6180 .

В инфильтрационных водоносных системах с пресными атмоген
ными водами карбонатная минерализация развивается на фоне актив
ного карстообразования. Кальцит здесь бывает метасоматическим 
(в результате дедоломитизации), однако чаще агрегаты кальцитово- 
го цемента, крустификационного и порового, пассивно повторяю т 
форму пустотного пространства в отличие от кальцитов гиперген- 
ной (вадозной) зоны, где характерны менисковая и микросталакти- 
товая цементация. Д олом ит в рассматриваемом случае, по нашим 
данным, неметасоматический, возможны также ’’пассивная доломити
зация” и образование доломитовой муки.

Из типоморфных геохимических черт минерализации следует наз
вать большую дисперсию 8 |3С и малую — 5180  в новообразованных
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карбонатах. Заметим также, что 51JC в этих объектах выше, чем 
для карбонатов зоны аэрации.

Эвапоритсодержащие водоносные системы по гидродинамической 
характеристике весьма сложны: им часто присуще одновременное 
проявление и гравитационного (в том  числе инфильтрационного), 
и элизионного режимов движения вод и рассолов. Вместе с тем в 
этих системах характер катагенеза нормально-морских образований 
существенно зависит от их расположения относительно эвапорито
вых толщ .

Наиболее характерный режим катагенеза п о д э в а п о р и т о в ы х  и 
м е ж э в а п о р и т о в ы х  комплексов водоносных систем с выдержанны
ми сульфатными и хлоридными толщ ами обусловлен заменой первич
ных соленых вод морского происхождения талассогенными седимен- 
тогенными рассолами и возможной добавкой к последним в обста
новке высоких температур петрогенного растворителя. Этот режим 
установлен во многих регионах мира (девон Припятского прогиба, 
верхний протерозой— кембрий И ркутского амфитеатра, палеозой 
Урало-П оволжья, цехштейн Северо-Западной Европы, силур Мичига
на и др.). П родуктами такого рода катагенеза являются долом ит, ан
гидрит, гипс, галит, кварц, полевой шпат, гидрослю да, Mg-хлорит, 
турмалин, другие силикаты и прочие минералы. Важнейшие осо
бенности морфологии и локализации минерализации следующие. 
Выделениям доломита присущ как метасоматический характер, так и 
пассивно-цементационный. Нередко отмечается рост метасоматической 
доломитности по мере приближения к перекрывающей галогенной фор
мации. Интересна бимодальность распределения содержания доломита 
в породах. Важно подчеркнуть необязательность доломитизации от
ложений под влиянием рассолов. Отсутствие доломитизации извест
няков может быть зафиксировано в толщ ах, подстилающ их гипсо
ангидритовые комплексы хлоридного типа галогенеза. Катагенетиче- 
ские сульфатные минералы и галит встречаются в породах с остат
ками нормально-морской фауны и относительно глубоководных под
эвапоритовых отложениях. Галит здесь, как правило, не агрессивен 
по отношению к вмещающей матрице. Ангидрит — как пассивно 
выполняющий пустотное пространство, так и желваковый и метасо
матический (по карбонатам).

Для распознавания продуктов катагенеза и выяснения механизма 
их образования важно коснуться вопроса о геохимическом типо- 
морфизме описываемых минералов. Устанавливается превышение кон
центраций Na и Мп в цементационном доломите над таковы ми в каль
ците, образованном в нормально-соленой талассогенной среде. Гидро
геохимическим признаком доломитизации в седиментогенно-рассоль- 
ной обстановке служат большие значения отношения C a/(C a+M g) в 
современных подэвапоритовых рассолах, чем в первичной рапе (вклю 
чениях в седиментационном галите вышележащей соленосной толщи). 
Содержание Sr в катагенетических сульфатах кальция, кристаллизо
вавшихся в седиментогенно-рассольной среде, значимо выше, чем в тех 
же минералах, образованных с участием десцендентных рассолов. В 
отсутствие привноса магматогенной серы, а также свежих порций
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SO4 из солеродного водоема 6 34S в новообразованных сульфатных 
минералах превышает этот показатель для пластовых сульфатов того 
же бассейна. Отношение Вг/С1 в катагенетических галитах, исследо
ванных на примере П рипятского прогиба, идентично таковому в ка
менной соли галогенных формаций. Вместе с тем характерно ста
диальное несоответствие Вг/С1 во вторичных галитах и современных 
рассолах. Флуктуации значений Вг/С1 и C a/(C a+M g) в галитах боль
шие, чем в рассолах. Распределение отношения C a/(C a+M g) в ката
генетических галитах и современных рассолах П рипятского прогиба, 
имеющее важное значение для реконструкции истории доломитизации, 
характеризуется следующей структурой: C a/(C a+ M g) галитов карбо
натных и терригенных комплексов идентичны; C a/(C a+M g) рассолов 
из карбонатных отложений существенно выше, чем рассолов из тер
ригенных; в карбонатных толщ ах C a/(C a+ M g) галитов гораздо ниже, 
чем рассолов; в терригенных отложениях C a/(C a+M g) галитов и рас
солов тождественны.

При неглубоком и фрагментарном залегании эвапоритов катагенез 
нормально-морских подэвапоритовых отложений может идти в гидро
геохимической среде, представленной смесью атмогенных десцендент- 
ных и талассогенных седиментогенных рассолов. Э тот процесс изучен 
нами на примере перекрытых среднедевонской (наровской) эвапорито
вой толщей карбонатных и терригенных отложений среднего девона, 
ордовика, кембрия, венда и рифея в пределах Северной и Средней 
Белоруссии. Едва ли не единственным продуктом катагенеза здесь 
является гипс, которому присущ пассивно-цементационный реже желва- 
ковый характер выделений. Содержание тяжелой серы в нем оказалось 
больше, чем в выш езалегаю щ их пластовых сульфатах, концентрация 
Sr промежуточная между его содержанием в сульфатах кальция, 
кристаллизовавш ихся в седиментогенно- и десцендентно-рассольной 
обстановке.

Катагенез н а д -  и о к о л о э в а п о р и т о в ы х  комплексов водонос
ных систем с солевыми формациями состоит в перестройке пород при 
замещении седиментогенных талассогенных вод (и рассолов) дес- 
цендентными талассогенными и атмогенными рассолами. П реобразо
вания над- и околоэвапоритовы х толщ  систем с гипсо-ангидритовым 
составом эвапоритов протекаю т в ходе трансформации гидрогеохими
ческой среды из талассогенной соленой (и рассольной) в соленую 
атмогенную. П родуктами рассматриваемой группы катагенетических 
процессов, изученных в девонских отложениях Припятского бассейна, 
пермских — Соликамской впадины, Токмовского свода и юго-запада 
Индианы, неогеновых — П ольш и и др., являю тся гипс, редко — 
галит, целестин, барит, халцедон, гидрослю да и др. Гипс здесь 
пассивно-цементационный и метасоматический (по ангидриту). Его 
прожилки часто обладаю т поперечно-волокнистой текстурой. Разви
тие гидрослю ды по м онтмориллониту отмечается вблизи соляных 
куполов.

Содержание Sr в катагенетическом гипсе над- и околоэвапорито
вых комплексов меньшее, чем в сульфатах, сформировавш ихся с участи
ем седиментогенных талассогенных рассолов. Значение 534S в ново
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образованном гипсе в условиях отсутствия сильно обогащенных керо- 
геном вмещаю щих отложений такое же, как в пластовых ангидри

тах эвапоритовых формаций.
В пределах отдельно взятых бассейна, формации, комплекса опи

санные катагенетические преобразования могут весьма сложно сме
нять друг друга во времени и пространстве.

Теоретическое значение гидрогеологической концепции катагенеза 
заключается в том, что она является ареной синтеза литологии и 
гидрогеологии. Важнейшим научным следствием концепции выступает 
м е т о д  ретроспективных оценок, основанный на минералого-геохими- 
ческих критериях процессов и разреш аю щ ий палеогидрогеологические, 
палеогеографические, палеотектонические, палеогеохимические рекон
струкции, которые являю тся необходимой базой для поисково-раз
ведочных работ.

Abstract

Basing on the synthesis of a vast num ber of lithologic, hydrogeological 
and geochemical data on sedimentary rock basins of the USSR and 
foreigh countries, a problem of catagenetic transform ations of polyfa
cies sedimentary deposits under the influence of underground waters 
of different composition and genesis is examined. This problem forms 
the core of the hydrogeological concept o f catagenesis developed by the 
Author. Catagenetic mineralization formed in the environm ent of meteogenic 
and talassogenic fresh and salt solutions sedimentogenic and descendent 
brines and their mixtures including those with the addition of petro- 
genic waters is investigated. Elements of hydrogeochemical typom orphism  
of catagenetic minerals of nonevaporite and evaporite-containing water
bearing systems are revealed. This elements permit to  widen the possi
bilities of the method of palaeogeological and palaeohydrogeological 
reconstructions by discovering reliable and informative mineralogical 
and geochemical criteria of processes. Such indices are contents o f mic
rocom ponents, their ionic correlations, as well as concentrations of sulphur 
and carbon isotopes.

УДК 553.068.36

П.Т. Тажибаева, А.П. Слюсарев, И.Б. Саматов

ГИПЕРГЕННОЕ М ИНЕРАЛООБРАЗОВАНИЕ  
В КОРАХ ВЫВЕТРИВАНИЯ  

И СВЯЗАННЫЕ С НИМ ПОЛЕЗНЫЕ ИСКОПАЕМЫЕ

Коры выветривания, являющиеся особым типом геологических 
образований, пользую тся ш ироким распространением на территории 
Казахстана. Определенный интерес представляю т коры выветривания 
интрузивных пород, с которыми пространственно и генетически свя
заны гипергенные месторождения никеля, кобальта, железа, алю м и
ния и других ценных металлов.

В продуктах выветривания содержатся как гипогенные, так и ги-
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пергенные минералы. Количественные соотношения их в коре вывет
ривания определяются степенью устойчивости минералов, характером  
и интенсивностью процессов выветривания, положением минералов в 
профиле коры.

Минералы, возникаю щие в коре выветривания как промежуточные — 
стадийные, могут сохраняться длительное время или быстро раз
рушаться и исчезать. Сначала возникаю т глинистые минералы слож
ного химического состава, затем происходит распад и возникно
вение за их счет минералов простого химического состава.

Гипогенные минералы, являющиеся реликтами, встречаются в сред
них и особенно в нижних зонах кор выветривания. Они имеют под
чиненное значение. Гипергенные минералы по способу своего образо
вания делятся на 2 группы: минералы, возникшие в результате ме- 
тасоматического замещения гипогенных минералов гипергенными и 
стадийного преобразования; минералы, образовавш иеся при осажде
нии из нисходящих растворов, которые насыщ аются теми или иными 
компонентами при процессах выветривания, т.е. типичные инфильтра- 
ционные минералы.

Образования, возникшие в зоне гипергенеза, имею т сложный мине
ральный и химический состав, переменные свойства и различаются 
как по содержанию рудных компонентов, так  и по типоморфным 
особенностям. Изучению этих проблем посвящено большое число 
работ. Однако вопросы устойчивости и последовательности разруш е
ния минералов, связанных с различием их кристаллохимической струк
туры, освещены недостаточно. Эти проблемы не решены из-за огра
ниченных возможностей методов классической минералогии.

В наших исследованиях, кроме традиционных методов минерало
гии, использовался комплекс физических методов, вклю чая кристал
лохимический анализ. Проведенное нами исследование гипергенных 
минералов кор выветривания основных, ультраосновных и кислых по
род с помощ ью  современных физических методов представило новые 
данные по минералогической зональности, упорядоченности струк
туры гипергенных минералов, приуроченности концентрации никеля, 
кобальта, железа, алюминия и других компонентов к определенным 
зонам. Д ля отдельных минералов установлены взаимоотнош ения между 
особенностями кристаллической структуры и условиями образования. 
Такие исследования легли в основу использования кристаллохимии 
этих минералов при решении генетических вопросов.

Разнообразие тонких кристаллохимических особенностей структуры 
слоистых силикатов несет информацию о стадиях образования и из
менения этих минералов в коре выветривания. Эти стадии могут 
быть выявлены по вариации типа и состава минеральной ассоциации 
и по изменению структурных характеристик наиболее распространен
ных минералов.

Особое внимание было уделено наиболее распространенным мине
ралам  кор выветривания — серпентинам, слагаю щ им основную массу 
серпентинитов, образовавш ихся в результате серпентинизации исход
ных пород (дунитов, пироксенитов, перидотитов).

Кора выветривания по серпентинитам имеет сложное зональное
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строение. Особый интерес представляет рудная зона, возникш ая в ре
зультате нонтронитизации серпентинитов. Основная масса никеля кон
центрируется в выщелоченных нонтронитизированных серпентинитах и 
нонтронитовых глинах. В зоне выщелоченных (или керолитизирован- 
ных) серпентинитов происходит не только вынос — выщелачивание, 
но и привнос вещества и вторичная минерализация. В результате 
этих процессов возникаю т следующие разности: выщелоченные нон- 
тронитизированные серпентиниты; выщелоченные серпентиниты; серпен
тиниты, минерализованные кремнеземом; серпентиниты в ассоциации 
с карбонатами магния и кальция.

Между этими разностями существуют постепенные переходы. В сер
пентинитах этой зоны практически во всех массивах обнаруживается 
керолит, что указывает на больш ое значение процесса керолитиза- 
ции серпентинитов с образованием диспергированного и гидратиро
ванного хризотила по неизмененным серпентинитам. Наибольш им 
распространением в корах выветривания пользую тся хризотил-антиго- 
ритовые серпентиниты с колеблющимися количествами хризотила и 
антигорита, но с преобладанием первого.

Средняя зона коры выветривания сложена продуктами более глу
бокого разрушения серпентинитов — нонтронитовыми образованиями. 
Обохривание и распад нонтронитов заверш аю тся формированием зоны 
окремненных охр.

Процесс гипергенного превращения минералов сопровождается из
менением соотношений химических элементов в их структуре и замещ е
нием одних элементов другими. Однако на всех этапах превра
щения минерала в его элементарной ячейке сохраняется вода. Коли
чество воды и форма упаковки в кристаллической решетке контроли
руются развивающейся структурой. Этим обстоятельством объясня
ется больш ая информативность термоаналитических методов при изу
чении гипергенных преобразований серпентинитов.

На основе полученных данных можно дифференцировать серпен
тины, выделяя этапы начала изменения химического состава и соот
ношения минералов в ассоциации, по смене политипа, вариации 
совершенства структуры и размеров кристаллической ячейки.

Использование термоаналитических кривых серпентина, керолита 
и Ni-содержащего керолита и их рентгенометрических характеристик 
уточняет вертикальную  зональность распределения водных силикатов 
магния и никеля. Никеленосность кор выветривания определяется 
процессами гипергенного преобразования серпентинитов с формиро
ванием рудных зон. Количество никеля увеличивается в зоне вы
щелоченных серпентинитов и резко падает в зоне охр. Часто его 
наибольш ая концентрация отмечается в ассоциации керолита, облада
ющего разупорядоченной структурой, с нонтронитовыми образова
ниями.

Установлено, что в трещинно-линейной коре выветривания на боль
ших глубинах преобладаю т магнезиальные керолиты, а выше — никель* 
содержащие. В нижних зонах площ адной и смешанной кор выветри
вания встречаются преимущественно никельсодержащие керолиты, а 
также тонкие смеси гидросиликатов магния и никеля. Такая эональ-
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ность вызвана условиями выпадения минералов из растворов, прежде 
всего повышением pH среды по мере углубления. Геологические 
условия нахождения, агрегатное состояние, физические свойства ис
следованных гидросиликатов магния и никеля доказы ваю т, что они 
образовались из нисходящих, преимущественно коллоидных растворов.

Зона нонтронитовых образований сложена водными алю м осилика
там и—ферримонтмориллонитами и феррибейделитами. Образование 
их соответствует этапу превращения главной массы гипогенных ми
нералов ультраосновных пород в гипергенные. Н онтронитовые обра
зования формируются при замещении антигорита, хризотила или при 
замещении промежуточных минералов типа керолита. В верхней 
части нонтронитовой зоны развиты обохренные разности нонтрони- 
тов, указываю щ ие на начальные стадии его распада. По мере раз
вития этого процесса на чешуйках нонтронита появляю тся гидро
окислы железа в виде мельчайшей сыпи и хлопьев. Химический 
состав нонтронитов, очищенных от примеси других минералов, пока
зывает, что отношение содержаний окиси железа и глинозема у обохрен- 
ных разностей превыш ает 2, в то время как у нонтронитов без 
признаков распада — менее 2. При обохривании нонтронитов высво
бождались кремнезем, магний и никель, и происходила их инфиль
трация в нижние горизонты коры.

Исследование смектитов из кор выветривания ультраосновных по
род выявило сильную разупорядоченность упаковки слоев их струк
туры. Установлено, что смектиты, образующиеся на различных этапах 
развития коры Златогорского массива, отличаю тся степенью диокта- 
эдризации, содержанием и валентностью железа, дисперсностью и упо
рядоченностью структуры.

М инералы кремнезема. Никель накапливается не только в резуль
тате изоморфного вхождения в структуру минералов, но и в про
цессе сорбции рентгеноаморфной фазой. Заметные концентрации никеля 
связаны с различными формами кремнезема. В коре выветривания 
минералы кремнезема представлены опалом, халцедоном и кварцем. 
На стадии силицификации, отвечающей возникновению халцедонов и 
опалов, отмечается частичная рас кристаллизация кремнезема.

Последняя стадия силификации характеризуется опализацией всего 
разреза коры выветривания с дальнейш им образованием никеленосных 
празопалов при опализации никелевых минералов. Остатки реликто
вых минералов позволяю т различать опалы различных генераций.

Таким образом, степень совершенства кристаллической структуры 
опалов может служить одним из индикаторов их генезиса и в комп
лексе с данными других методов анализа способствовать решению 
вопроса о поведении никеля на последовательных стадиях силицифи
кации в процессе выветривания.

Каолиниты. Ценные полезные ископаемые связаны с корами вывет
ривания пород кислого состава. Из массивов кислых пород, по кото
рым развиты мощные каолиновые коры выветривания, наибольший 
интерес представляю т месторождения Союзное и Алексеевское. П ро
филь коры содержит зону дезинтегрированных трещ иноватых корен
ных пород (граниты, гранодиориты), промежуточную зону (зона

110



дресвы), сложенную глинистыми минералами, замещ аю щ ими минералы 
коренных пород (монтмориллониты, галлуазиты, каолиниты), и зону 
собственно каолинов, представленную подзонами отбеленных каоли
нов и пестроцветных ожелезненных каолинов. Главным компонентом 
этой зоны является первичный каолин, примеси — кварц, гидро
слюда, монтмориллонит, рудные минералы.

Интенсивная каолинизация полевых ш патов плагиогранитов начи
нается в зоне дресвы. Частицы их полностью политизированы, зачас
тую на зернах наблю даю тся регенерационные каемки. В зоне каоли
нов структура исходных пород исчезает. Основная масса верхних 
горизонтов коры слагается тонко- и мелкочеш уйчатым, реже волок
нистым каолинитом. Каолиновым корам  свойственна постепенная ак
кумуляция глинозема — от 14— 18 до 19—24%. Остальные элементы 
исходных алю мосиликатов подвергаю тся интенсивному выщелачива
нию. Вынос этих элементов определяется не только их химической 
активностью , но и устойчивостью тех или иных минералов. Осо
бенности химизма образования каолиновой коры оказы ваю т влияние 
на характеристики структурного мотива и степень упорядоченности 
каолинитов. По разрезу коры наблюдается переход от минералов 
с беспорядочным взаимным расположением слоев и псевдомоноклин- 
ной симметрией к триклинным структурно-упорядоченным минералам. 
Каолиниты зоны начального разложения и дезинтеграции имею т низ
кую степень совершенства структуры с псевдомоноклинной ячейкой.

Присутствие метагаллуазита в зоне начального разложения ука
зывает на то, что каолинизация полевых ш патов происходила через 
стадию образования гидратированных форм каолинита. В образцах 
этой зоны отмечается значительное количество аморфного вещества, 
проявляющ егося в виде сильного сплошного фона на электроно- 
граммах. Содержание аморфной фазы в образцах зоны частичной 
каолинизации уменьшается одновременно с улучшением окристалли- 
зованности каолинита.

Распределение полезных ископаемых в корах выветривания. Ин
терпретация данных химического анализа и результатов термических 
исследований показала, что рудные компоненты в корах выветри
вания распределяются по определенным законам. Так, на примере 
Кемпирсайского массива по всем изученным профилям прослеживается 
зависимость содержания никеля от степени выветривания исходных 
пород и характера стадийных изменений. Количество никеля в поро
дах тем больше, чем выше активность гипергенного изменения 
серпентина. Установленная закономерность позволяет определять в 
различных типах кор выветривания градиент концентрации этого 
элемента. Д ля площ адных кор (полный профиль), граничащих; с мине
ральными зонами серпентина и охр, количество никеля растет в 
направлении снизу вверх. В целом по профилю такое увеличение 
связано с глубиной нелинейно.

В неизмененных серпентинитах на изученных участках концентрация 
никеля не превышает 0,3%. По мере выщелачивания породы это 
значение увеличивается до 0,5%. Выше по разрезу в зоне кероли- 
тизированных серпентинитов количество никеля возрастает до 1,0%, а
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в зоне нонтронитизированных керолитов — до 1,5%. М аксимальная 
его концентрация отмечается на верхних уровнях зоны нонтронитов 
(около 2,2%). Выше по разрезу количество его падает до 1,2%, а 
в зоне конечного гидролиза оно не превышает 0,5%. Таким образом, 
уже на начальной стадии выветривания в процессе разупорядочи- 
вания структуры серпентина происходит накопление никеля. С раз
рушением кристаллической решетки серпентина образуются новые 
фазы: керолит, клинохризотил, начинает появляться нонтронит. С этой 
ассоциацией связано накопление никеля.

В период конечной нонтронитизации керолита аккумуляция нике
ля сопровождается частичным выносом его из породы. В зонах 
конечного гидролиза, где нонтронит разлагается до простых окислов, 
миграционные свойства никеля усиливаются, вследствие чего' концен
трация его в охрах падает до 0,2%.

Главными факторами, способствующими аккумуляции никеля и дру
гих рудных элементов в продуктах выветривания, являются коли
чество начальной массы субстрата (серпентинитов), подвергшегося 
гипергенным преобразованиям, и сорбционные свойства новообразо
ваний, Весьма вероятно, что не все количество рассматриваемого 
элемента, освобождаемое при выветривании серпентинитов, удержи
вается в кристаллической структуре вновь образованных минералов. 
Часть никеля вместе с циркулирую щими грунтовыми водами выносит
ся в другие, менее насыщенные им породы. Эти процессы цикли
ческие. Они протекаю т до тех пор, пока концентрация никеля в 
минеральных ассоциациях не достигнет уровня, отвечающего равно
весному состоянию системы при фиксированных гидрогеохимических 
условиях среды.

Распределение кобальта в продуктах гипергенеза в меньшей мере 
зависит от степени выветривания исходных пород. Количество его в 
породах из разных горизонтов профиля коры выветривания в основ
ном постоянно: 0,02—0,04%. Исключение составляю т некоторые уров
ни зон нонтронитов, где содержание кобальта варьирует в интерва
ле 0,05—0,12%. Геохимическим барьером, на котором  происходит 
осаждение кобальта, в данном случае является комплекс образо
ваний, сложенных минералами смектитовой группы. Здесь подвиж
ность данного микрокомпонента, так же как и никеля, падает. 
Выше по разрезу нонтронитов в приграничных с охрами горизон
тах проявляются различия в миграционных свойствах данных эле
ментов. Содержание никеля резко убывает, кобальт еще сохраняет 
прежнюю плотность рассеяния. И только в продуктах конечного 
гидролиза, где нонтронит полностью разлагается на простые окислы, 
концентрация кобальта также падает.

Среднее содержание магния в минеральных зонах кор выветри
вания ультраосновных пород подчинено степени гипергенного превра
щения серпентина в новые фазы. По мере выветривания серпенти
на количество Mg в его кристаллической структуре уменьшается. 
Это ведет к перераспределению зарядов между элементами струк
туры и изменению массового баланса конституционной и молеку
лярной воды.
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В пределах зоны нонтронитов вынос магния еще не компен
сируется привносом железа. Однако в зоне охр он прямо связан 
с накоплением РегОз до 70% и выше. Изменение количества Si02 по 
профилю коры в зависимости от содержания железа подчинено тем 
же закономерностям, что и для магния. Накопление трехвалентного 
железа сопровождается уменьшением содержания кремнезема.

В корах выветривания, развитых по ультрабазитам , концентра
ция алю миния составляет 2—6% АЬОз. Количество его возрастает 
от горизонтов серпентинитовых пород к зонам конечного гидролиза. 
Н аибольш ая концентрация его обнаруживается в верхних слоях нон- 
тронитовых толщ . Из анализа динамики изменения количества дан
ного компонента в породах выявлено, что он наиболее устойчив 
к растворению в грунтовых водах. На всех этапах трансформации 
минералов алюминий остается инертным, что является одной из глав
ных причин его накопления в продуктах конечного разложения.

На основе вышеизложенного можно сказать, что накопление Ni и 
Со в минералах тяготеет только к керолит-нонтронитовым ассоциа
циям, где содержание никеля достигает значений выше кларковых. 
Количество никеля в них зависит от упорядоченности кристалли
ческих структур. Никель и кобальт фиксируются в решетке как изо
морфная примесь, кремний и магний — как главные элементы струк
туры. Количество никеля особенно увеличивается в стадии разупо- 
рядочивания керолита и образования нонтронита. К обальт тяготеет 
к гидроокислам марганца и находится в средней и верхней зонах 
коры выветривания.

Количество железа по всем охристым горизонтам значительно 
выше, чем в наиболее богатых этим элементом зонах нонтронитов. 
По ряду разрезов это превышение достигает порядка 2—2,5 раза.

Отмеченные закономерности распределения элементов могут быть 
использованы как критерии при поисках гипергенных месторождений 
никеля, кобальта и других полезных компонентов.

Abstract

Mineral composition of weathering crusts zone and alteration in mineral 
complex, during the crusts form ation, was studied. On the basis of 
successive stages of mineral transform ational investigation connection 
between relationships of useful minerals distribution and accumulation 
with evacuation intensity of ore-forming com ponents and ore-com ponent 
migration is established. Separation of individual development stages and 
verification of marginal zone of weathering crusts was carried out in 
accordance with the results of the structural and thermochemical mineral 
peculiarities, such as polytype com position, cell param eters, energetic 
param eters of weathering products in therm al decay. The dependence of 
Ni, Co, Mg, A1 and Fe concentration alteration in crusts profile on 
weathering stages and structural mineral stage was determined.
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И. М. Варенцов

К Л И Т О Л О Г О -Г Е О Х И М И Ч Е С К О Й  М О Д ЕЛ И  
Ф О РМ И РО В А Н И Я  М А РГА Н Ц ЕВ Ы Х  РУ Д  

В ЗО Н Е ГИ П Е РГЕ Н Е ЗА

Среди разнообразных типов марганцевых руд крупнейшие накоп
ления весьма богатых разностей встречаются в гипергенных обстанов
ках, в частности в латеритных корах выветривания, зонах окисле
ния и карстообразования. Э тот твердо установленный эмпирический 
факт подчеркивает справедливость положения, высказанного В.И. Вер
надским в начале века о том, что наиболее высокие концентрации 
марганца наблю даю тся в зоне свободного кислорода [9]. Однако 
многие классификации месторождений недостаточно полно отраж аю т 
реальное многообразие генетических типов руд в зоне гипергенеза 
[2, 4, 7, 11, 12, 21, 26]. П одобных недостатков в значительной мере 
лишена общая схема Паттерсона [22], использованная П .К. Банерджи 
[1]для ряда полезных ископаемых, связанных с выветриванием. В на
шей работе эта классификация несколько модифицирована, для того 
чтобы с большей адекватностью  отразить специфику марганцевых 
руд, формирующихся в результате гипергенных процессов.

1. М есторождения Мп, ассоциирующиеся с латеритами и сапро- 
литами. Например, залежи марганцевых руд влажных тропи
ков.

2. М арганцевые руды зоны окисления или вторично обогащенные 
рудные залежи. К этому типу принадлежат окисленные марганцевые 
образования, ш ироко развитые по крупнейшим седиментационно-диа- 
генетическим, гидротермально-осадочным рудным накоплениям. Н а
пример, в Ю жно-Украинском и Грузинском олигоценовых бассейнах, 
по позднедевонским окисно-карбонатным рудам Ц ентрального К азах
стана и т.д.

3. М есторождения Мп, связанные с гипергенными явлениями выще
лачивания, инфильтрации, переотложения. М асш табы их рудоноснос- 
ти могут резко различаться. Например, крупнейшие накопления в 
карстовых полостях района Постмасбург, Ю жная Африка (запасы: 
сотни млн т) и относительно небольшие залежи в месторождениях: 
Порожинское (Енисейский кряж), Уркут (горы Бакони, Венгрия), 
Бурштынское (Западная Украина) и др. Если марганцевые место
рождения латеритных кор являю тся типичными образованиями влаж
ных тропических областей, то 2-й и 3-й типы могут формироваться 
в условиях умеренного или реже — семиаридного климата.

Контролирую щ ие ф акторы . Основой образования марганцевых 
руд в зоне выветривания являю тся процессы взаимодействия при
родных (метеорных) вод с горными породами при оптимальном 
соотношении ряда главных факторов: климатического, геоморфологи
ческого и структурного, литолого-геохимического и благоприятной 
геологической истории развития территории. Н еобходимо подчерк
нуть, что ни один из этих факторов не функционирует изолиро-
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ванно. Критическая роль принадлежит их сочетанию, отвечающему 
каждому определенному типу марганцевых руд.

Наиболее значительные месторождения Мп и других металлов 
кор выветривания связаны главным образом  с крупными относитель
но приподнятыми и обычно геоморфологически расчлененными, текто
нически стабильными участками земной коры.

Сочетание соответствующ их, в частности тропических, влажных 
обстановок с оптимальными структурно-геоморфологическими усло
виями обусловливает высокую дренируемость, промываемость по
род — интенсивность водообмена, что значительно повыш ает скорость 
растворения, накопления рудных компонентов и главных породоообра- 
зующих составляющ их. Установлено, что для активного развития 
латеритных кор выветривания благоприятны сезонное, или, по крайней 
мере, нерегулярное выпадение дождей в количестве более 2000 мм в год, 
среднегодовая температура около 30° С с незначительными перепада
ми в летний и зимний периоды, pH грунтовых вод в интервале 3—4, 
окислительные условия [1, 3, 25].

В подобных обстановках химический, минеральный состав марган
цевых руд в значительной мере определяется типом исходных пород, 
в особенности степенью их обогащенности аккумулируемым компо
нентом. Если формирование бокситовых залежей может развиваться 
по ш ирокому набору коренных пород, за исключением, вероятно, 
кварцитов, эвапоритов и других разностей, в которых содержание 
А1 существенно ниже кларка то для марганцевых руд рассматри
ваемого типа роль предварительно обогащ енного Мп и ассоциирующи
ми металлами субстрата (проторы) является доминирующей. Это поло
жение ярко проявляется во многих регионах Австралии, Индии, Аф
рики и Южной Америки, где латеритные марганцевые руды разви
ваются по проторам  различного состава (карбонатным, силикатным, 
окисным).

С некоторой условностью к категории протора могут быть отне
сены и ультрабазиты. В корах выветривания по этим породам накап
ливаю тся окисные минералы Мп, отличающиеся высокими концентра
циями Ni, Со и других тяжелых металлов [10, 15, 27]. Однако в 
отличие от Ni и Со рудные накопления Мп редко достигаю т круп
ных промыш ленных масштабов.

По сравнению с другими рудоносными корами выветривания гео
химия процессов минералообразования в марганцевоносных корах изу
чена до настоящего времени относительно слабо. Тем не менее для 
построения геохимической модели профиля выветривания этого типа 
существенны следующие положения.

1. Крупные латеритные марганцевые месторождения связаны с пло
щадными корами выветривания и в значительно меньшей мере с 
линейными корами.

2. Такие коры обычно отличаются зональным строением. Причем 
каждая зона характеризуется типоморфным минеральным парагене
зом  — определенным минеральным, химическим составом.

3. Изменение типоморфных минеральных парагенезов отражает 
наряду с особенностями пород субстрата и химизм просачивающихся,
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фильтрующихся грунтовых растворов с определенным режимом pH 
и Eh. Как правило, в вертикальном разрезе коры pH меняется от 
кислых до слабощ елочных (от ~ 3 —5 до 9), Eh от слабо восстано
вительных, умеренно окислительных до сильно окислительных (зона 
свободного Ог).

4. Как и в каждой рудообразующей системе, в коре выветри
вания могут быть выделены три главных звена-стадии, нередко про
странственно слабо разобщенных: источник, среда переноса, обста
новка рудоотложения. В результате воздействия растворов, содер
жащих углекислоту, гумусовые и другие кислоты и, вероятно, с уча
стием биохимических, бактериальных явлений происходит растворе
ние, гидролиз исходных минералов; миграция и автохтонное или с 
некоторым переносом новообразование соединений Mn, Fe и других 
рудных компонентов. Таким образом, процесс марганцевого рудо- 
образования в коре выветривания контролируется механизмами раство
рения—осаждения элементов.

5. В процессах аутигенного образования окисных минералов — руд 
Мп и ассоциирующих металлов существенная роль принадлежит 
сорбционным явлениям, нередко сопровождаю щимся автокаталити- 
ческим накоплением переходных металлов и некоторых редкоземель
ных элементов (РЗЭ).

6. Поскольку минерало- и рудообразование в современных корах 
выветривания характеризую тся крайне низкими скоростями, их можно 
отнести к ненаблюдаемым процессам. В подобных обстоятельствах 
особое значение приобретают данные экспериментальных исследова
ний, моделирующих природные процессы. В качестве естественной 
модели могут быть приняты марганцевые месторождения в латеритных 
корах Австралии и Западной Африки, автохтонная и переотложенная 
природа которых в большинстве случаев достаточно обоснованна. 
Существенно также, что минералогия и геохимия этих кор сравни
тельно хорош о изучены [5, 8, 14, 16— 18, 23, 24].

О геохимической модели. Данные по химии Мп и результаты 
экспериментов лишь схематично отраж аю т общую направленность 
процессов, протекаю щ их в природных корах выветривания. В них 
учтены сравнительно простые и очевидные особенности поведения 
Мп в различных режимах окисления на примерах несложных м о
дельных систем, в которых крайне слабо принимались во внима
ние сорбционные взаимодействия в разбавленных растворах. Тем не 
менее эти материалы позволяю т без противоречий объяснить наблю
даемые в природных объектах минеральные соотношения.

Общая последовательность окислительного преобразования сили
катной и карбонатной протор описывается рядами [6, 8, 14, 16—20, 
23, 24], изображенными на рисунке. В этих рядах с определенностью 
отражена геохимическая направленность изменений в развитии профи
ля латеритной коры выветривания от нейтральных слабоокисленных 
обстановок к кислым с нормальным режимом О 2 (Eh) среды и различ
ным участием таких компонентов, как А13\  К+, НэО+, Ва2+ и др. 
На примере образования манганита [S, 7, 19] показано, что хими
ческий состав этого минерала в автохтонном или без значитель-

116



—  л и т и о ф о р н т  »  к р н п т о м е л а н  — р а с м л е л л и т  »  н с у т и г :

\  /
(Мп -  к а р б о н а т )  — ►  м а н г а н и т  >  п и р о л ю з и т  »

( м е д л е н н о е  
о к и с л е н и е )  
б е р н е с с и т  
( б ы с т р о е  
о к и с л е н и е )

»  к р и п т о м е л а н  >  h cvt ht  р а м с л е л л и т

\  : /
Схема последовательности формирования марганцевых окисных минералов в зоне

гипергенеза

(Тефроит -  спессартнн) »  M n(II) -  см екти т— ►  манганит >

ного переноса нахождении заметно различается в зависимости от типа 
исходного вещества. Изначальные минералообразующ ие растворы 
(слабощелочные с мягким окислительным режимом) обогащены поми
мо Мп также Si, Са, Mg и рядом переходных металлов, которые 
сорбируются формирующейся твердой фазой. Равномерное, однород
ное распределение этих элементов в структуре манганита, по данным 
электронного микрозондового сканирования, свидетельствует о подоб
ном механизме. Более чистые, без примесей кристаллы у-М пООН 
встречаются в прожилках, выполнениях трещин, пустот, т.е. в обра
зованиях, связанных с переносом Мп.

В более высоких горизонтах марганцевоносной коры выветрива
ния при продолжительной, интенсивной циркуляции кислых грунто
вых растворов с окислительными значениями Eh происходит накопле
ние ряда соединений Mn(IV). Д ля формирующихся в этой зоне 
минералов (литцофорит, бернессит, криптомелан, пиролю зит и др.) 
также характерно, что их состав отраж ает геохимические особен
ности исходных пород — протор [24]. Важно подчеркнуть, что сорб
ционные процессы являю тся главным механизмом их формирования.

В целом обсуждаемый процесс может быть описан следующими 
последовательно протекаю щ ими реакциями окисления Мп (II), в кото
рых существенная роль принадлежит сорбционным авто каталитиче
ским явлениям [28]:

Мпгидр + 02га, ^МпОзт. О)
МпГ„др +  Мп02тв = М п ( П ) М п 0 2тв (2)

Мп(П) М п 0 2тв +  0 2гвз ^ 2 М п 0 2тв (3)

Следует отметить, что в природных условиях, где весьма часто 
встречаются растворы, воды с относительно низкими до умеренных 
концентрациями Мп и других переходных м еталлов, с наибольшей 
вероятностью могут протекать реакции (1), (2), сорбционная, автоката-
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литическая природа которых очевидна при пульсационном, цикличе
ском их повторении. Причем в растворе наряду с ионами М п ^др (или 
[М п(Н 20б]г+) с близкими функциями в реакции (2) могут участво
вать ионы переходных, щелочных металлов, в меньшей мере щелоч
ных земель и РЗЭ. Это положение особенно справедливо для форми
рования Со (III)-, Ni (Н)-содержащих окисных минералов марганца 
— асболанов в корах выветривания по ультраосновным породам 
[10, 13]. Несмотря на то что для Мп в подобных корах выветри
вания характерен абсолю тный вынос, этот металл относительно на
капливается в верхних зонах: в нонтронитовых глинах — на один 
порядок, в охрах — на два порядка. Поведение Мп и ассоциирую
щих Со, Ni в рассматриваемом профиле коры выветривания может 
быть проиллю стрировано на примере латеритных кор выветривания 
по ультрабазитовы м комплексам Сибериа и Булонт, район Калгурли, 
Западная Австралия [15], где максимальные содержания этих эле
ментов (МпОг до 61,35; NiO до 14,77; СоО до 10,87%) отмечаются 
в зоне глин, располагающ ейся в основании лимонитовой (гетитовой) 
зоны. Наиболее распространенными формами накопления марганца 
являются различного рода стяжения, в составе которых преобладаю т 
относительно ранние продукты: Ni-, Со-асболаны, в меньшей мере 
8-МпОг и Р-МпОг. Более поздние генерации представлены Ni-, Со- 
асболанами, минералами группы криптомелана—голландита, романе- 
ш итом, коронадитом, раньсеитом, тодорокитом , № -литиофоритом[10]. 
Витовской и др. подчеркивается, что в процессе формирования про
филя коры выветривания по серпентинитам может происходить м но
гократное переотложение марганца. Состав образующ ихся минералов 
отраж ает химизм среды.

Таким образом, в рассматриваемых минеральных преобразованиях, 
сущность которых в целом сводится к механизму растворения—пе- 
реотложения, важная роль принадлежит явлениям сорбционного на
копления ряда металлов (Ni, Со, Ва, К и др.), которые отраж аю т 
химизм как циркулирующих растворов, так  и исходных пород. Су
щественной частью этого процесса является распределение Мп и Fe, 
которое контролируется режимом pH, Eh, общим химизмом раст
воров и кинетическими параметрами.

Экспериментальные данные, использованные в статье, даю т осно
вание для интерпретации главных, наблю даемы х в природных обста
новках фактов, хотя и не охваты ваю т явления во всей их реальной 
сложности.

Abstract

Geochemistry of mineral transform ations within the zone of hypergenesis 
is considered. Their essence coould be presented by the mechanisms of 
dissolution-redeposition. It is shown that the significant role in these 
interactions belong to sorption accum ulation of certain elements (Ni, Co, 
Ва, K, REE and others), which reflect the chemistry of circulating solu
tions and the parent rocks as well.
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УДК 551.35:552.323

Г.Ю. Бутузова

К ВО П РО СУ О ГЕН ЕЗИ С Е 
ГИ Д РО Т Е РМ А Л ЬН О -О С А Д О Ч Н Ы Х  О БРА ЗО В А Н И Й  

М И РО ВО ГО  О КЕАНА 
(об источнике рудообраэукнцих металлов)

Открытие многочисленных рудопроявлений в пределах глобальной 
системы рифтовых зон М ирового океана послужило стимулом для их 
разносторонних исследований, включая экспериментальные работы 
и создание генетических моделей, в которых важное место отво
дится проблеме источников рудного вещества.

Выявление этих источников имеет принципиальное значение для 
понимания генезиса как современных гидротермально-осадочных руд
ных накоплений, так и ряда колчеданных месторождений геологи
ческого прошлого.

Прежде чем обсуждать существующие представления об источниках 
конкретных элементов, участвующих в формировании океанских 
рудопроявлений, необходимо охарактеризовать основные особенности 
их геохимии, а также рассмотреть данные по содержанию рудных 
элементов в современных высокотемпературных гидротермах.

Геохимическая специфика океанской коры наиболее ярко прояв
ляется в характере сульфидной минерализации, где концентрируется 
больш ая часть металлов, поступающих в составе гидротерм, и 
наиболее слабо проявлено влияние экзогенных, в частности сорб
ционных процессов на химический состав отложений; минимальна 
также роль биогенно-терригенной седиментации.

При ш ироком разнообразии минерального состава сульфидных 
образований и различных их типах (массивные тела на дне океана, 
пластовые залежи в Красном море, прожилково-вкрапленная мине
рализация в базальтах) повсеместно преобладаю щ ими являются 
сульфиды Fe, Си и Zn, которые при значительно варьирующих 
соотношениях составляю т основную массу сульфидных накоплений. 
Это подтверждается данными целого ряда исследователей, приведен
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ными в табл. 1, из которой также следует, что наиболее харак
терные элементы-примеси, в разной степени обогащ аю щ ие сульфидные 
рудопроявления, представлены Pb, Cd, Ag, As и Au. Возможно, 
что при дальнейш их исследованиях комплекс гидротермальных эле
ментов будет расширен. Важная геохимическая особенность океан
ских сульфидов заклю чается в постоянно низких содержаниях в 
них Ni и Сг; Со также, как правило, не дает повышенных 
концентраций и лишь в единичных пробах возрастает до сотых 
долей % (см. табл. 1).

Прожилково-вкрапленная вторичная сульфидная минерализация, 
развитая в толщ е базальтов и образованная при разгрузке гидро
терм в ходе их миграции, представлена в основном сульфидами 
Fe и Си [1, 8, 11, 14, 18 и др.]. Существенно иной состав 
характерен для первично магматогенных сульфидов, рассеянных в 
основной массе базальтов. Типичная их особенность заключается 
в обогащенности Ni и практически полном отсутствии соединений 
РЬ и Zn [10,22 и др.].

Таким  образом, в составе гидротермальной составляющ ей суль
фидных отложений дна океана преобладаю т следующие металлы: 
Fe, Си Zn, наиболее типичные сопутствующие элементы — РЬ, 
Ag, Cd, As, Au, такие металлы, как Ni, Со, Сг и T i, содержатся 
в количествах, как правило, на 1—3 порядка ниже их средних 
концентраций в базальтах. Среди несульфидных фаз для металло
носных осадков характерно ш ирокое развитие окислов и гидроокис
лов Fe и Мп, обогащенных той же группой металлов (если исклю
чить элементы, сорбированные из морской воды).

Содержания и ассоциация металлов в современных гидротермах 
в целом соответствую т геохимическим особенностям гидротермальных 
и гидротермально-осадочных рудопроявлений океанской коры (табл. 2). 
Н аблю даемые вариации химического состава гидротерм связаны 
прежде всего с их температурой, дебитом и условиями разгрузки. 
Последовательность выпадения металлов из раствора, определяющая 
вертикальную и латеральную  минералого-геохимическую зональ
ность рудопроявлений в первую очередь определяется как раство
римостью  сульфидных фаз, так и устойчивостью тех комплексных 
соединений (в данном случае преимущественно хлоридных), в со
ставе которых происходит миграция металлов.

Рассмотренные выше фактические данные позволяю т достаточно 
определенно судить об основном комплексе металлов, поступающих 
в составе высокотемпературных гидротерм рифтовых зон М ирового 
океана, при разгрузке которых формируются разные типы металло
носных и рудных образований.

Очевидно, что обсуждая проблему источников рудного вещества, 
необходимо в первую очередь опираться на реальный характер 
распределения элементов в природных образованиях и, исходя из 
твердо установленных фактов, пытаться выявить возможные процессы, 
определяющие их геохимическую специфику.

В настоящее время наметилось два основных направления в ре
шении проблемы источников металлов в океанском рудогенезе.
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Таблица 1
Содержания элементов в сульфидных отложениях рифтовых дон*

Объект исследования Номер
пробы

Fe Zn Си Pb

21°с.ш., Восточно-Тихо I 14,7 34,9 0,23 0,61
океанское поднятие 2 26,2 20,3 1,3 0,07
(ВТП) [17, 27] 3 16,7 41,8 0,89 0,29
Хребет Хуан-де-Фука 1 2,19 61,0 0,08 0,20
[17, 27] 2 41,4 2,27 0,04 0,27

3 15,6 46,9 0,35 0,30
13°с.ш„ ВТП [23] 1 30,6 0,04 31,6 0,002

2 15,0 0,25 2,6 0,003
3 26,4 14,0 2,9 0,09
4 14,7 41,7 0,32 0,24

Галапагосская рифто- 1 44,1 0,14 4,98 0,07
вая зона [15, 17, 29] 2 38,0 1,0 6,50 0,02

3 -  45 0,05—50 0,3—11 0—0,1
Красное море (впадина 1 34,1 17,4 0,42 0,11
Атлантис-П) 2 12,6 15,0 0,9 0,21

3 25,9 1,58 1,3 0,03
Офиолиты Кипра [20] 1 32,1 11,8 5,3 0,22
Базальты спрединговых 1 6,5 0,0078 0,0081 0,0002
зон океана [19, 25]

• Содержания Fe, Zn, Си, Pb приведены в %, остальных элементов — в 10“4%.

Таблица/2
Концентрация металлов в термальных растворах рифтовых зон*

Объект исследования Номер Мп Fe
пробы

21°с.ш„ ВТП [33] 1 52,7 92,93
2 48,2 135,6
3 38,4 41,9
4 55,05 48,65

Калифорнийский залив, бассейн 1 7,6 3,1
Гуаймас [32] 2 12,2 2,7

3 12,9 10,0
4 7,6 4,3
5 7,0 1,8
6 8,1 0,95
7 7,6 2,1
8 7,2 4,6

Красное море [3] 1 90 94
2 86 87
3 87 90

Морская вода [21, 28] 1 210'3 МО"2

* Содержания Мп, Fe, Си, Zn приведены в миллиграммах на килограмм; Pb, Cd, Ag, Со —
в микрограммах на килограмм.
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Cd Ag Ли As Со Ni Сг

120 241 Не опр. 483 2 2 8
890 34 0,17 770 2,5 5 16
790 202 0,2 215 6 2 30
1060 230 0,1 235 6,4 8 8
8 15 0,1 430 1,2 8 12
490 290 0,13 411 24 Не опр. 8
4 Не обн. Не опр. Не обн. 160 40 Не опр.
12 6 45 500 10 ”
815 79 ” 1253 30 50 ”
557 186 " 184 50 90 "
32 10 0,05 125 482 3,1 55
Не опр. 21 0,2 45 250 Не опр. Не опр.
0—700 0—480 Не опр. Не опр. 0—500 " ”
Не опр. Не опр. ” ** 132 18 "
150 60 И Не опр. Не опр. "
Не опр. 20 ” 30 ”
500 75 Не опр. "
0,128 0,03 0,0012 2,0 65 144 317

Си Zn РЬ Cd Ag Со

2,3 6,9 63,8 17,4 4,1 12,5
2,8 6,8 74,4 20,2 4,0 13,3
0,6 5,8 40,2 16,2 2,8 3,9
0,001 2,6 37,9 1,9 0,1 1,3
0,001 0,3 54,9 1 24,8 0,3
0,001 0,1 63,0 1 0,1 0,3
0,001 2,6 135,1 1 2,6 0,3
0,06 1,2 47,6 5,2 0,2 0,3
0,006 0,14 4 3,0 0,1 0,3
0,001 0,06 4 1 0,1 0,3
0,001 0,14 4 1 0,1 0,3
0,001 1,4 4 1 0,1 0,3
0,23 7,84 230 Не опр. Не опр. 7,8
0,33 9,2 320 ” 4
0,14 5,36 190 3
(1—3)10’ (5—20)10 '3 (3—8)10 ' (3—7)10 5 (1—3)10“- МО'4
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Таблица 3
Средние содержание химических элементов 

в свежих и гидротермально измененных базальтах 
Срединно-Атлантического хребта, рр„ [26]

Базальты V Сг Со Ni Си

Свежие (среднее из 8 обр.) 270 349 44,7 124 77
Гидротермально измененные 260 283 44,5 125 91 (57*)
(среднее из 28 обр.)
* Исключая аномально высокие содержания (более 200), возможно связанные с 

вторичной сульфидной минерализацией в базальтах.

Одно из них развивает традиционные представления геологов-руд
ников о важной роли магматогенных процессов в переносе металлов 
флюидной фазой, другое отдает предпочтение процессам взаимодей
ствия термальных растворов с породами океанской коры. Последняя 
гипотеза широкую популярность приобрела в последние годы в 
связи с развитием океанических исследований, в том  числе глубоко
водного бурения, когда была получена возможность непосредствен
ного изучения гидротермально измененных пород дна океана. Эти 
работы послужили стимулом для постановки серии лабораторны х 
экспериментов, результатам которых придается больш ое значение 
при обосновании ведущей роли процессов гидротермального выще
лачивания базальтов в океаническом рудообразовании.

Действительно, многочисленные лабораторны е эксперименты по 
взаимодействию морской воды с базальтами показали принципиаль
ную возможность извлечения из базальтов целого ряда химиче
ских элементов, однако анализ конкретных результатов и выводов 
показывает их больш ую неопределенность и противоречивость, осо
бенно при оценке поведения в этом процессе тяжелых металлов.

Так, например, в работе Бишоффа и Диксона [16] показано, 
что при температуре 220° С, давлении 500 бар и соотношении во
д а —порода 10:1 из базальтов наряду с Fe и Мп активно извле
каются только Ni и Си, которые на 2—3 порядка обогащ аю т 
раствор по сравнению с исходной морской водой, тогда как Zn, 
Pb и А1 в этом процессе практически неподвижны. Согласно 
результатам экспериментов, проведенных в аналогичных условиях 
и опубликованных в работе Сейфрида и Бишоффа [30], те же 
Ni и Си во всех пробах раствора независимо от времени его 
взаимодействия с базальтам и остаю тся на уровне их содержаний 
в исходном растворе (0,0110~4%). Н екоторые исследователи обращ аю т 
внимание на важную роль лабораторной аппаратуры, детали кото
рой иногда существенно влияю т на результаты экспериментальных 
работ. Так, например, Сейфрид й М оттл [31] убедительно пока
зали, что обогащение растворов никелем происходит только при 
использовании в эксперименте тефлоновых лент, хотя причина этого 
явления осталась невыясненной, а отсутствие меди в эксперимен
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тах с использованием золоты х деталей может быть вызвано обра
зованием Си—Аи-сплавов.

Неоднозначность и противоречивость целого ряда выводов, сле
дующ их из анализа экспериментальных работ, свидетельствуют, на 
наш в згл я д ,о  том , что в настоящее время результаты лаборатор
ных опытов не проясняю т картины поведения конкретных металлов 
при гидротермальном выщелачивании базальтов и не могут служить 
основой для построения четкой концепции.

П омимо лабораторны х опытов, сторонники гипотезы выщелачи
вания базальтов ш ироко привлекаю т данные по вторичным гидро
термальны м изменениям пород океанической коры.

К сожалению, приходится признать, что если минералогическая 
сторона процесса изучена весьма основательно, то материалы по 
геохимии не выявляю т четко выраженных закономерностей пове
дения отдельных элементов и в первую очередь металлов при взаимо
действии растворов с базальтами. П роиллю стрируем это некото
рыми примерами. В табл. 3, составленной по данным, опублико
ванным в работе Немфриз и Томсон [26], приведены средние со
держания некоторых элементов в свежих и гидротермально изме
ненных базальтах, драгированных в рифтовой долине Срединно- 
Атлантического хребта. Из приведенных цифр следует, в част
ности, что Ni и Со малоподвижны при выщелачивании пород.

В работе В.Б. Курносова [6] на основании сопоставления све
жих и в разной степени измененных базальтов некоторых рифтовых 
зон был рассчитан вынос элементов из базальтов в процессе 
их взаимодействия с термальными растворами. Так, по его оценке, 
из максимально измененных базальтов Коста-Риканского рифта было 
вынесено (в г /м 3): Ni — 415 (60%); Со — 69 (32%); Си — 115 
(35%); Zn — 205 (43%); из базальтов со средним уровнем их 
изменений: Ni — 193 (30%); Со — 34 (16%); Си — 55 (17%);
Zn — 100 (21%). Представленные данные свидетельствуют о более 
интенсивном выносе Ni по сравнению с Си и Zn. Если учесть, 
что Ni, как было показано выше, в гидротермально-осадочных отло
жениях не накапливается, а Си и Zn — одни из основных рудо
образую щ их элементов, трудно понять, какую роль играю т базальты 
в гидротермальной поставке металлов.

Таким  образом, геохимический анализ базальтов не позволяет, 
на наш взгляд, однозначно оценивать миграционную подвижность 
элементов в ходе гидротермального выщелачивания пород и не дает 
основания рассматривать базальты  океанической коры как основной, а 
тем более единственный источник металлов в процессе океанского 
рудогенеза.

О тметим также, что при региональных петролого-геохимических 
исследованиях как гидротермально измененных базальтов современной 
океанической коры, так и рудовмещ ающ их пород в областях развития 
колчеданных месторождений геологического прош лого многие авторы 
отмечаю т отсутствие явных признаков выноса рудообразую щих 
элементов из магматических пород, пространственно связанных с 
гидротермально-осадочными рудами [12, 14].

Изложенные выше данные свидетельствуют о том, что идея о
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главенствующей роли процесса выщелачивания базальтов в океан
ском гидротермально-осадочном рудообразовании не подкреплена 
строгими геологическими, петрохимическими и экспериментальными 
доказательствами. С позиций этой гипотезы также трудно интер
претировать те особенности химического состава гидротерм и руд
ных накоплений океанической коры, о которы х было сказано выше. 
Так, например, остается неясной причина крайне низких концентра
ций Ni ((1—90)10~4%) и  п о с т о я н н о  повышенных содержаний Cd 
(до 0,05—0,1%) в сульфидах дна океана, если учесть, что в базаль
тах никеля на 3 порядка больше кадмия, при этом  ни в одном 
из экспериментально полученных растворов Cd обнаружен не был.

В целом важно отметить полное отсутствие связи между содержа
ниями металлов в базальтах рифтовых зон, с одной стороны, 
и в гидротермах и рудных накоплениях дна океана — с другой 
(см. табл. 1). Так, в массивных сульфидах рифтовых зон кон
центрация таких элементов, как Zn, Си, Pb, Ag, Аи на 1—3 по
рядка выше, a Ni и Сг на 1—2 порядка ниже, чем в океани
ческих базальтах.

И так, не отрицая участия в гидротермально-осадочном рудогенезе 
корового (базальтового) источника, приходится признать, что оценка 
его роли в этом процессе, конкретная геохимическая специфика 
и количественный вклад в образование металлоносных и рудных 
отложений остаю тся пока весьма неопределенными.

Обсуждая проблему источников рудных элементов, необходимо 
рассмотреть представления больш ой группы исследователей, разви
вающ их идею магматогенной поставки вещества в рудообразую щие 
гидротермальные системы, и попытаться оценить геохимическую роль 
этого источника.

Общеизвестно, что основная часть современных подводных гид
ротермально-осадочных металлоносных и рудоносных образований 
приурочена к областям тектономагматической активности, и прежде 
всего к рифтовым зонам, где отмечаю тся максимальные значения 
теплового потока и проявляются признаки интенсивной дегазации 
мантийного вещества, одним из доказательств чего служат много
численные данные по составу, количеству и изотопным характе
ристикам газовой фазы высокотемпературных гидротерм [4].

Известно также, что в пределах рифтовых зон существует слож
ная система циркуляции термальны х растворов, выделяются отдель
ные конвективные ячейки, где морская вода погружается в океани
ческую кору на больш ие (2—5 км) глубины, нагревается, метамор- 
физуется, обогащ ается рудными компонентами и, разгружаясь, при
водит к формированию ш ирокой гаммы  металлоносных отложений 
на дне океана и рудной минерализации в приповерхностных зонах 
океанической коры.

Важно отметить, что гидротермальные системы и связанные 
с ними рудопроявления распределены вдоль рифтовых зон локально 
и крайне неравномерно, а характерная особенность их деятельности 
заклю чается в пульсационности рудообразую щ его процесса, что от
четливо проявляется как в современную эпоху, так и при образо- 
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вании гидротермально-осадочных месторождений геологического 
прош лого [13]. В многочисленных работах показано, что м агм а
тический режим срединно-океанических хребтов также носит пуль- 
сационный характер.

Расчет теплового баланса некоторых гидротермальных систем 
показал, что для обеспечения их прогрева требуется приток глу
бинного тепла, возможно связанного с поступлением парогазового 
флюида [5].

Все приведенные выше факты (дискретность распределения гидро
термальных ячеек, пульсационный характер рудообразую щ его про
цесса и магматического режима, наличие локальны х тепломассо- 
потоков, обеспечивающих тепловую мощ ность геотермальных систем, 
газовый состав термальных растворов) свидетельствуют о существо
вании пространственно-временной связи современного гидротермально
осадочного рудогенеза с внутрикоровым базальтовы м магм атизмом .

В последние годы наличие такой связи было подтверждено кон
кретными данными по локализации магматических очагов, установ
ленных с помощ ью  геофизических методов в отдельных районах 
океанических рифтов на, как правило, небольших глубинах.

Связь гидротермальной деятельности с внутрикоровыми магм ати
ческими очагами, возникаю щ ими в результате локального плавления 
мантии, позволяет, на наш взгляд, рассмотреть вопрос об их роли 
в формировании состава и геохимической специфики как термаль
ных растворов, так и образующ ихся при их разгрузке гидротер
мально-осадочных рудопроявлений в рифтовых зонах М ирового 
океана.

В рам ках концепции магматогенных источников элементов наибо
лее ш ироко признана гипотеза отделения водно-хлоридных флюидов 
в ходе кристаллизации и остывания магматических расплавов и 
переноса металлов в составе этих флюидов. Изучение поведения 
и распределения элементов между расплавами и надкритическими 
флюидами сопровождается многочисленными лабораторны ми экспери
ментами, критический анализ и обобщение которых проведены 
С.Д. М алининым и Н .И . Х итаровым [7]. В работе подчеркива
ется важная роль хлора и хлоридных комплексов в процессе пе
рехода рудных компонентов во флюидную фазу и их дальнейшей 
миграции. Хлор, образуя со многими металлами комплексные соеди
нения различной устойчивости, обладает по отношению к расплаву 
сильным экстрагирую щ им действием. П редполагается, что основной 
формой нахождения металлов (Zn, Си, РЬ) в расплаве являются 
Ме2+, а во флюиде — гидроксохлоридные комплексы типа Ме(ОН)С1.

Перенос металлов в высокотемпературных условиях хлоридными 
комплексами подтверждается серией экспериментальных работ и 
термодинамическими расчетами [9, 24 и др.]. Об этом  же свиде
тельствуют многочисленные находки хлоридов и оксихлоридов метал
лов среди продуктов фумарольной деятельности современных вул
канов. Более того, известно, что в высокотемпературных возгонах 
хлориды являются основными минералами-носителями рудных эле
ментов. Изложенное выше показывает важную роль летучих компо
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нентов, и прежде всего хлора, в процессе извлечения из магмы 
и переноса рудного вещества.

Одним из наиболее сложных и слабо разработанных аспектов 
рудообразую щего процесса представляется оценка химического со
става и свойств постмагматических флюидов. С этой точки зрения 
трудно переоценить результаты детальных и всесторонних иссле
дований Больш ого трещинного Толбачинского извержения (БТТИ) 
(1975— 1976 гг.), проведенных больш им коллективом авторов [2].

П равомочность использования данных по наземному вулканизму 
для установления геохимических особенностей магматогенных раство
ров в рам ках проблемы источников вещества в океанском рудо- 
генезе основана на характере данного извержения, в ходе которого 
влияние ассимиляции корового материала практически исключено, 
что убедительно показано детальными исследованиями петрологи
ческих особенностей разных типов базальтов БТТИ  [2].

Особую ценность для разработки проблем источников рудных 
компонентов имеют уникальные данные по составу газов, выделяю
щихся при дегазации базальтового расплава и газовых конденсатов 
из слабо дегазированной магмы, которые можно рассматривать 
как магматогенные (мантийные) растворы, не измененные взаимодей
ствием с вмещающими породами и отражаю щ ие основные особен
ности первичного состава, температуры и кислотности газоводных 
магматических флюидов.

Они представляют собой ультракислые (pH 0,25— 1,76) перегретые 
(930— 1020°С) воды хлоридно-натриево-калиевого состава с очень 
высокими содержаниями целого ряда микроэлементов. Сравнение 
концентраций элементов в газовой фазе и в базальтах позволило 
авторам  ориентировочно оценить долю  их выноса из первичной магмы 
и тем самым выявить степень летучести или подвижность элементов 
при их переходе из расплава в газовую фазу.

Анализ опубликованных данных показывает, что среди металлов 
максимальной летучестью обладаю т Sb, Cd, As, Hg, Zn, Pb, Au, 
достаточно летучи также Cu, Sn и Ag; к числу малоподвижных 
элементов в магматическом процессе относятся Со, Ni, Cr, Ti.

Близость ассоциаций химических элементов, обогащ аю щ их газокон
денсаты базальтовых извержений, их вулканические возгоны, термаль
ные растворы и сульфидные накопления рифтовых зон, даю т основание 
предполагать важную роль магматогенного (флюидного) источника 
металлов в гидротермально-осадочном рудогенезе.

В рам ках этой гипотезы многие особенности геохимии рудных 
накоплений океанского дна находят достаточно удовлетворительное 
объяснение. Так, например, выше было отмечено, что никель при 
относительно высоких его содержаниях в базальтах, термальных 
растворах и гидротермально-осадочных сульфидах не накапливается, 
в магматогенных флю идах его концентрация также незначительна. 
В ходе извержения вулкана Больш ой Толбачик никеля было выне
сено почти на два порядка меньше цинка, примерно в 18 раз 
меньше меди, в 3 раза меньше кадмия.

В целом обогащение рудных осадков тяжелыми металлами и
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геохимическая зональность как в современных сульфидных рудо- 
проявлениях, так и в колчеданных месторождениях геологического 
прош лого контролируется соотношением летучести элементов и устой
чивостью их миграционных комплексов.

Важная роль магматогенного источника в формировании суль
фидного оруденения рифтовых зон М ирового океана ни в коей 
мере не отрицает возможности поставки химических элементов из 
базальтов при их взаимодействии с морской водой.

К сожалению, современный уровень наших знаний не позволяет 
на количественной основе оценить вклад разных источников в 
поставку конкретных элементов, образую щ их гидротермально-осадоч
ные металлоносные и рудные накопления, и расш ифровать все 
факторы, влияющие на рудообразую щ ий процесс. Однако приведен
ные данные позволяю т достаточно уверенно предполагать активное 
участие глубинного (мантийного, магматогенного) вещества в форми
ровании высокотемпературных гидротерм  и рудных накоплений в 
областях высокой тектономагматической активности земной коры.

Abstract

There are now two major approaches to a possible source of 
ore-forming metals. One develops traditional concepts of ore experts 
on the role o f magmatic processes for the fluid-transported me
tals; the other gives preference to interaction between thermal so
lutions and oceanic crust rocks. Apparently the solution to the source 
problem must be based on the existing patterns of the distribution 
of sources in natural objects.

The following metals predominate in the composition of the hydro- 
thermal component of ocean-floor sulphides: Fe, Cu, Zn; the most 
typical accessory elements are Pb, Ag, Cd, As and Au. Con
centrations of Ni, Co, Cr and Ti are usually one to three orders 
of magnitude less than their average concentrations in oceanic ba
salts. Non-sulphide phases are dominated by Fe and Mn oxides. 
In general, there is no relation between metal concentrations in the N 
basalts of rift zones, on the one hand, and hydrotherms and ore 
deposits on the ocean floor, on the other.

At the same time, there is a close affinity between chemical 
associations in gas condensates o f basalt eruptions, their volcanic 
sublimes, and in the rift zone hydrotherms and sulphide deposits, 
controlled generally by the volatility of the elements. This, together 
with the reliable space-time relations of hydrothermal sedimentary 
ore genesis and intra-crustal basaltic magmatism, suggests the importance 
of the magma phase for the metal content in thermal solutions, 
not excluding though a possible input of the elements in the course 
of basaltic leaching. Ore-forming metals in hydrotherms apparently 
have a polygenous origin. Unfortunately, our present knowledge is 
not sufficient for a quantitative assessment of the share of the 
genetically variable components that contribute to the hydrothermal 
sedimentary ore genesis.

9. З а к .1201
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УДК 552.577:551.7

Л.И. Боголюбова

О С О БЕН Н О С ТИ  П РЕ В РА Щ Е Н И Я  ТК А Н ЕЙ  
РА С ТЕН И Й -ТО РФ О О БРА ЗО В А ТЕЛ ЕЙ  

В П Р И М О РС К И Х  ГО Л О Ц ЕН О В Ы Х  О БЛА СТЯХ  
Т О РФ О Н А К О П Л Е Н И Я  

И М И К РО К О М П О Н Е Н Т Н Ы Й  СОСТАВ ТОРФОВ

В истории происхождения осадочных биогенных образований, 
к которы м относятся торф и уголь, по общему признанию четко 
выделяется два этапа, характеризую щ ихся действием комплекса раз
личных факторов [4,5,7,11,14,17]. К ак видно из предложенной нами 
схемы (табл. 1), первый этап связан с генезисом торфа, который 
вклю чает трц стадии: 1) рост растений-торфообразователей и накоп
ление за счет фотосинтеза живой биомассы в виде болотного расти
тельного покрова; 2) отмирание, мобилизация и накопление отмер
шего растительного и поступление извне минерального материала; 
3) оторфление1 отмерш их растений-торфообразователей, переработка

'Термин заимствован из работы Ю.А. Жемчужникова [5], и в нашем понимании 
предполагает разложение исходных торфообраэователей как в процессе гелефи- 
кации, так и гелефюэенизации, включая и синтез гумусовых веществ.
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Таблица 1
Схема процессов седиментогенеза н раннего литогенеза торфа

Превращение растительного 
материала Место и усло

вия течения 
процессов 
превращения

Характер основ
ных процессов 
и агенты превра
щения

Ср
ед

а 
1 

пр
ев

ра
щ

ен
ия

 
|

Глубина в 
осадочной 
толще, м

Ст
ад

ии
 

ос
ад

оч


но
го

 
пр

оц
ес

са

1 Б
ас

се
йн

ы 
|

Н
ак

оп
ле

ни
е

уг
ле

ро
да

Этап Стадия

>s
S
Xяаог>я
О .

*
X
2
X
X0)ь.о
Sю
X
2
Xsrо=1
оо
V
X
X

Ге
не

зи
с

Рост рас^ний- 
торфообразователей 
и развитие болотно
го покрова

Биосфера. На-, 
копление жи
вой биомассы

Фотосинтез

А
на

эр
об

на
я

Поверхность 
стратисферы. 
Контакт с 
атмосферой

С
ец

им
сн

то
гс

нс
з 

(т
ор

ф
ог

ен
еэ

)

| 
То

рф
оо

бр
аз

ов
ни

я 
|

О
бу

гл
ер

ож
ив

ан
ие

Отмирание и моби
лизация раститель
ного и поступление 
минерального мате
риала

Биосфера-стра
тисфера. Н акоп
ление отмершей 
биомассы

Биохимический. 
Аэробные бакте
рии, плесени, 
грибы, актино- 
мицеты

До 0 ,20 -0 ,25 . 
иногда -  0 ,6 0 - 
0.75 м) (зави
симость от 
уровня грун
товых в о д )

Оторфенение отмер
ш их торфообраэова- 
телей,переработка 
минерального мате
риала, формирова
ние м икроком по- 
нетов и генетичес - 
ки х  типов торфов

о.4>

Образование 
торфогенно
го слоя и на
копление 
торфа кя

юо
Cl

Д о 0 .20 -0 .25  
иногда — 0 ,6 0 - 
0.75 м (зави
симость от 
уровня 
грунтовых 
вод)

d
* Углефикация ве

няо. Начало пре Физико-химиче
я
X
< Ниже торфогсп-

Xо щества торфа без н
и вращения ский (уплотне ногослоя и

Xо о изменения его торфа в ние, дегидрата- о X

с Г) м икроком понент уголь. Угле- циядекарбокси- “ яо
X
4> ного состава и образование лирование), кол
О генетической лоидныи, частич я

о Cl
\С

< природы. но биохимиче р О
о

Диагнез ский (анаэроб
ные бактерии) п

минерального материала и формирование генетических типов торфов 
определенного микрокомпонентного состава. По аналогии с мине
ральными осадками этот этап может быть отнесен к стадии седи- 
ментогенеэа вообще [12] и торфогенеза в частности. Второй этап — 
апогенезис — связан с углефикацией возникш его торфяного веще
ства. Он начинается, как известно, с момента захоронения торфо
генного слоя под вновь образовавш иеся слои торфа или минераль
ных осадков. Э тот период рассматривается как постседиментацион- 
ный. По аналогии с осадочными породами он относится к стадии 
литогенеза [12] (углегенеза), вклю чаю щ его диагенез, катагенез и 
метаморфизм органического вещества, последовательная смена ко
торых обусловливает образование углей от землистых бурых до 
твердых бурых и каменных, а также антрацитов включительно.

Не останавливаясь в деталях на всех подразделениях предло
женной схемы общего хода развития процесса торфогенеза и угле
генеза в целом, здесь мы рассмотрим лиш ь наиболее ответствен-
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ную часть генезиса торфа, связанную с оторфлением отмершего 
растительного материала и формированием его микроскопического 
состава на примере приморских голоценовых областей торфонакоп- 
ления — Колхиды, Ю жной Прибалтики, Западной Кубы и Флориды.

Исследование микроструктуры торфов по стратиграфическому раз
резу залежей изученных нами областей торфонакопления [1], а также 
результаты  других исследователей торфа [2] согласуются с выво
дами Н.М . Курбатовой-Беликовой [8] о том , что образование тор
фа — кратковременный биохимический процесс, происходящий в 
торфогенном слое, насыщенном (в 1 грамме сотни тысяч, иногда 
миллионы) аэробными микроорганизмами (бактерии, плесени, грибы, 
актиномицеты), участвующими в разложении и превращении отм ер
ших исходных фитоценозов. Это подтверждается тем, что с глубиной 
торфяной залежи не наблю дается изменений в микрокомпонентном 
составе генетического типа торфа, сформированного в торфогенном 
слое этой залежи. По данным Н.М . К урбатовой-Беликовой, М .П. Вола 
ровича и В.П. Тропинина [3, 8], мощ ность торфогенного слоя 
меняется от 0,2,—0,25 до 0,60—0,75 м. Она регулируется уровнем 
грунтовых вод в торфяном болоте, ниже которого отмечаются зату
хание деятельности микроорганизмов и смена их состава на более 
анаэробных представителей (анаэробные бактерии, дрожжи), которых 
вообще м ало [8]. Стадию оторфенения отмерш его растительного 
материала, сопровож даю щ ую ся активной деятельностью  микроор
ганизмов, X. Я коб [18, 19] и М. Тайхмю ллер [11] называю т 
биохимической фазой углефикации, что следует считать неверным 
[5]. Известно, что термин "углефикация” употребляется для обозна
чения совокупности процессов постседиментационного этапа в проис
хождении осадочных биогенных образований, резко отличных от 
тех, которые присущи стадии оторфенения растительного материала 
в торфогенезе (см. табл. 1). В связи с этим результатом  первых 
процессов является уголь, а результатом  вторых — торф. Сле
довательно, под одним и тем же термином нецелесообразно по
нимать столь различные процессы. Также неверно термин ”угле- 
образование” распространять на стадию торфообраэования, как это 
принято в настоящее время и как мы считали ранее, вслед за 
Ю.А. Ж емчужниковым [5], так как уголь начинает образовываться 
только с момента углефикации торфа. Следовательно, торфообраэо- 
вание является не частью процесса углеобраэования, а самостоятель
ной стадией в происхождении биогенных образований. Поэтому хотя 
термины ”углефикация” и "углеобразование” равнозначны по объему, 
они не исклю чаю т друг друга, как неравноценные по сути. Термин 
"углефикация” скорее более химический, а термин "углеобразование” — 
более геологический.

Д етальное исследование микроструктуры торфов Колхиды, Запад
ной Кубы, Ф лориды и Ю жной П рибалтики показало, что оторфе- 
нение отмерш его растительного материала, характерное для стадии 
торфогенеэа, протекает как по линии определенной направленности 
процессов превращения лигнино-целлюлоэных тканей (гелефикация, 
гелефюзениэация, фюэенизация), обусловивших тип вещества воэник-
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Таблица 2
Классификация и номенклатура микрокомпонекгов торфов Колхиды, Южной Прибалтики,

Западной Кубы и Флориды
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Таблица 2  (окончание)
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ших классов микрокомпонентов (табл. 2), так  и по линии их 
разложения и измельчения с образованием типов и видов микро
компонентов с той или иной степенью сохранности клеточной 
структуры и размерности исходных тканей.

Исследования показываю т, что в веществе изученных нами тор
фов, так же как и в других областях торфонакопления, образо
вываются микрокомпоненты, аналогичные встречающимся в углях 
всей гаммы  углефикации [1,2,9,16], а поэтому для их обозначения 
и идентификации мы использовали углепетрографическую номенкла
туру и классификацию, разработанную  нами ранее для углей [13].

П од микрокомпонентами мы понимаем различимые индивидуаль
ные составляющ ие торфа (угля), обладаю щ ие комплексом характер
ных первичных морфологических и структурных признаков, воэник-

135



ших в процессе оторфенения тканей отмерш его растительного ма
териала.

В ходе исследования вещественного состава торфов, отмеченных 
выше регионов, выяснилось (см. табл. 2), что ткани отмерш их 
растений в них независимо от принадлежности к тем или иным 
ботаническим видам и группам растений, находясь в торфогенном 
слое, изменяю тся главным образом  в направлении процесса геле- 
фикации [1,2]. Процессы гелефюзенизации (гелефикации с последую
щей фюзенизацией) и фюзениэации заним аю т резко подчиненное 
положение в формировании вещества изученных торфов. В связи 
с этим только гелефицированные микрокомпоненты, относящиеся 
к классу гелинитов, оказываю тся торфообразую щ ими, в то- время 
как гелефюэениэированные, включаю щие в различной степени окислен
ные ми кро компоненты классов семигелифюзинитов, гелифюзинитов 
и фюзинитов, редко слагаю т торфы. Они, как правило, играю т 
акцессорную роль в их веществе или отсутствуют полностью. В 
этом  особенность не только торфов К олхиды, Западной Кубы, 
Флориды и Ю жной Прибалтики, но и торфов всего земного шара 
по сравнению со многими древними их аналогами различных эпох 
торфонакопления, преобразованными в ископаемые угли.

В зависимости от степени биохимического разложения и измель
чения лигнино-целлюлозных тканей в процессе гелефикации, фюзе
ниэации и гелефюзенизации встреченные в торфах м икроком по
ненты классов гелинитов, семигелифюзинитов или гелифюзинитов 
и фюзинитов (см. табл. 2) характеризую тся различной сохранностью 
формы и первоначального клеточного строения исходных остат
ков тканей в них. Это определило типы структуры вещества м икро
компонентов и их размерность. Выделено 4 типа структур: тели- 
нитовая, посттелинитовая, преколлинитовая и коллинитовая, являю
щиеся следующими друг за другом стадиями разложения и измель
чения исходных тканей растений при их оторфенении [1].

Телинитовая структура микрокомпонентов предполагает сохран
ность формы остатков тканей исходных растений, имеющих то 
более, то менее отчетливо выраженное клеточное строение и фраг
ментарную размерность.

Посттелинитовая структура микрокомпонентов выражает следую
щую за телинитовой структурой степень разложения лигнино-цел
лю лозных тканей. Ее характеризую т в целом обрывки тканей раз
мерности крупного аттрита и аттрита с неотчетливой клеточной 
структурой и то более, то менее расплывшимися контурами.

П реколлинитовая структура микрокомпонентов определяется со
четанием очень мелких (размерности мелкого аттрита) гранулирован
ных с нечеткими и неясными контурами частичек различных оттен
ков бурого цвета, возникш их при достаточно сильном разложении 
лигнино-целлюлозных тканей, с образованием вещества, имеющего 
в целом неясный мелкозернистый, а иногда и губчатый характер. 
П реколлинитовая структура отражает переходную ступень в степени 
разложения и измельчения лигнино-целлюлозных тканей от пост- 
телинитовой к коллинитовой.
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К оллинитовая структура микрокомпонентов является результатом 
сильного разложения лигнино-целлюлозных тканей, а также и коагу
ляции гуминовых кислот с образованием однородного или хлопьевид
ного вещества, соответствующ его пониманию однородной "основной 
массы” разной степени окисленности Ю .А. Ж емчужниковым и
А.И. Гинзбургом [6].

Все четыре описанных структуры проявляются почти в лю бом 
классе микрокомпонентов, подразделяя их на типы, виды и разно
видности (см. табл. 2). Таким  образом , типы микрокомпонентов 
определяются типом вещества и типом структуры, возникшими 
в процессе оторфенения растительного материала. Например, основой 
ми кро компонентов типа гелинито-телинит является гелефицирован- 
ное вещество, имеющее телинитовую структуру, а м икроком по
нентов типа гелифюэинито-посттелинит — гелифюэенизированное 
вещество с посттелинитовой структурой.

Типы микрокомпонентов объединяют или несколько видов микро
компонентов, таких, как гелинито-телинит, вклю чаю щ ий ксилен, 
ксиловитрен, витрен структурный и витрен бесструктурный, или как 
гелинито-коллинит или гелифюзинито-коллинит, представленные всего 
лишь одним видом микрокомпонентов соответственно прозрачной 
или непрозрачной основной массой. Это зависит от степени разло
жения исходных торфообразователей, и по мере ее увеличения ко
личество видов в типах микрокомпонентов уменьшается за счет 
постепенного прогрессирующего остудневания, а в ряде случаев 
последующего окисления лигнино-целлюлозных тканей при их отор- 
фенении. Мы не будем характеризовать виды микрокомпонентов, 
перечисленные в таблице, так как они в принципе описаны в ли
тературе и являются основой петрологии углей и торфов. Оста
новимся подробно на особенностях их генезиса, которые выявились 
при наш их детальных исследованиях торфов перечисленных выше 
областей голоценового торфонакопления.

Намечается закономерная связь генезиса типов и видов микро
компонентов с морфологическими и анатомическими частями расте- 
ний-торфообраэователей того или иного ботанического состава. 
О днако эта зависимость реализуется в действии различных фак
торов, регулирующих направленность процесса превращения тканей 
торфообразователей и степень их биохимического разложения в 
стадию  торфогенеза. Так, процессу гелефикации, как видно из табл. 2, 
подвергаются все ткани древесных, травяных и м оховы х торфо- 
обраэователей, в то время как гелефюзенизации и фюэенизации — 
только ткани древесных и травяных растений, поэтому среди вер
ховых м оховы х торфов до сих пор еще не встречены автохтонные 
микрокомпоненты классов "семигелифюзиниты”, "гелифюзиниты”. 
Очевидно, это связано с сильной обводненностью среды, характер
ной для верховых м оховы х болот, а также с влагоемкостью  самого 
исходного мохового материала, в связи с чем процессы окисления 
не могут иметь места. Отмеченные И.Э. Вальц [2] находки в торфах 
обугленных мхов, по ее представлению, обусловлены пожарным их 
происхождением. Также намечается более тесная связь гелефюэе-
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низированных телинитовых и посттелинитовых микрокомпонентов 
с тканями древесины, редко листьев, а с тканями травяных расте
ний, в частности тростника и рогоза, как правило, связаны геле- 
фюэенизированные микрокомпоненты  с преколлинитовой и колли- 
нитовой структурой, хотя отдельные фрагменты тканей тростника 
и рогоза редко, но встречаются в виде ксилено-фюзена. Об этом 
сказано и в работе С.А. Мусял [9].

Из анализа данных микроскопического изучения степени разло
жения тканей торфообразователей при оторфенении и продуктов 
их деструкции нетрудно убедиться в том , что возникновение струк
туры отдельных видов микрокомпонентов торфа и их морфологи
ческое выражение зависят от ботанического состава торфообраэо- 
вателей, связаны в достаточной мере с их частями, а также тка
нями различной анатомической и физиологической принадлежности 
в составе одного и того же растения. Так, из древесины стволов 
ольхи формируются все без исключения типы и виды м икроком по
нентов класса "гелиниты” (см. табл. 2). О днако характерны ми про
дуктами ее распада в процессе гелефикации являю тся гелинито- 
преколлинит или компоненты, переходные к гелинито-коллиниту.

Гелинито-преколлинит состоит из сочетания то более, то менее 
остудневших комков, имеющих часто реликтовую щелочную форму 
с неправильными очертаниями. В целом они образую т неясно 
мелкоаттритовое с точечной поляризацией вещество, обусловленное 
сохранившимися осколками клеточных стенок древесины, еще содержа
щих какое-то количество целлюлозы. Гелинито-коллинит представ
ляет собой однородное, очень тонко-, иногда неяснозернистое, а 
местами колломорфное вещество, не реагирующее на поляризован
ный свет, что подчеркивает почти полную гелефикацию исходного 
растительного материала и отсутствие целлю лозы  в нем. Интен
сивный распад древесины ольхи обусловлен больш им содержанием 
(45—55%) в ее химическом составе лабильной и незащищенной 
целлюлозы, которая при разложении разруш ается одна из первых 
и обычно полностью [10].

Х арактерным микрокомпонентом листовой паренхимы ольхи яв
ляется также гелинито-преколлинит, который четко диагностируется 
в торфах по изометрической форме сильно расплывчатых комочков 
размерности мелкого аттрита, которые в сочетании образую т не
редко в целом гелефицированное вещество губчатой структуры. В 
отличие от древесины и листовой паренхимы ольхи пробковые ткани 
ее в исследованных торфах хорош о сохраняются. Они принадле
жат к микрокомпонентам  типа суберинито-телинита, по прямоуголь
ной или серповидной форме сохранившихся клеток которого узна
ется его принадлежность к тканям  пробки не только в торфах, 
но даже в углях. Т акая устойчивость пробковых тканей объясня
ется защ ищ енностью целлю лозы в них, благодаря ее суберинизации. 
Еще устойчивее пробковых тканей по отношению к разло
жению являются некоторые механические ткани ольхи, такие, 
как склеренхима, которая превращ ается исключительно в форму 
ксилена. В нем унаследуются полностью  присущие этой ткани вы
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тянутые, веретенообразной формы клетки, с сильно утолщенными 
стенками, упакованными в биохимически устойчивое вещество — 
лигнин, защ ищ аю щ ее целлюлозу, полная сохранность которой под
тверждается ярким  эффектом анизотропии в скрещенных николях.

Несмотря на защищенность целлю лозы смолистыми и фенольными 
веществами, в древесине хвойных торфообразователей она может 
быть превращена при оторфенении в лю бой тип микрокомпонентов 
класса гелинитов, как показали исследования сосновых торфов 
Южной П рибалтики и кипарисовых во Флориде. Торфообразую щ им 
среди них является гелинито-преколлинит, так же как и у ольхо
вых торфов, однако имеющий другое выражение морфологической 
структуры. В отличие от возникшего из древесины ольхи он харак
теризуется ярко выраженной зернистостью, которая определяется 
сочетанием то более мелких, то более крупных гранул и зерен 
почти без признаков остудневания и поэтому с достаточно рез
кими очертаниями, погруженных в желтоватую однородную "основ
ную массу” — гелинито-коллинит. Зернистый характер распада 
древесины хвойных подметила И.Э. Вальц [2]. В.Е. Раковский 
и JI.B. Пигулевская [10], имея в виду высокую  степень разло
жения елового торфа (50%), подчеркнули, что закономерности изме
нения степени разложения еще не достаточно у него изучены. 
О днако исследования также показываю т, что несмотря на преобла
дающее превращение в торфогенеэе древесины лиственных и хвойных 
пород в гелинито-преколлинит, все-таки гелинито-телинитовые микро
компоненты из последних, хотя и не являются торфообразую щ ими, 
более значимы в сложении торфов, чем возникшие из древесины 
лиственных торфообразователей. Так, в кипарисовых торфяниках Фло
риды встречаются слои, обогащенные крупными фрагментами тканей 
кипарисов, превращенных в ксилен, ксиловитрен и витрен. Струк
турно-морфологическая характеристика их близка к соответствующ им 
микрокомпонентам  из лиственных пород, за исключением присут
ствия в первых смоляных тел и секреторных выделений. Инте
ресен факт разрушения сердцевинной паренхимы стеблей кипари
сов рою щ ими организмами и грибами, которые многочисленны в 
кипарисовых торфяниках Ф лориды. И м и выедается прежде всего 
легко усвояемая целлю лоза, а защ ищ енная суберином пробковая 
ткань чаще всего сохраняется совершенно нетронутой и редко 
обнаруживает следы разрушения. Свидетелем деятельности этих орга
низмов являются их ходы, а также масса копролитов, заполняющих 
пустоты от съеденной ткани. Различный размер, форма и структура 
копролитов говорят о видовых различиях этих организмов, жи
вущих в торфогенном слое формирующ егося кипарисового торфа.

Исследования мангровых торфов Ф лориды и Западной Кубы 
показали, что превращение древесины мангровых деревьев в отли
чие от древесины лиственных пород не тропического пояса и хвой
ных чаще заканчивается главным образом  стадией м икроком по
нентов гелинито-телинита и практически дальш е не идет. П оэтому 
гелинито-телинитовые микрокомпоненты в мангровых торфах явля
ются в основном и торфообраэующ ими. Они представлены различ
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ными видами от ксилена и ксиловитрена до бесструктурного ви- 
трена включительно, в которых проявляются особенности превра
щения тканей древесины мангров, выражающиеся в "волокнисто
перистом” характере их структуры, не встреченной пока еще у 
других растений. Возможно, что эти структуры связаны с дре
весиной многочисленных ходульных корней, образующ их ш атро
видную систему над поверхностью почвы, которым отводится основ
ная часть в исходном материале мангрового торфа. М икрокомпо
ненты типов "гелинито-посттелинит”, "гелинито-преколлинит” и "гели- 
нито-коллинит” не характерны для превращения древесины мангров. 
Устойчивости древесины мангров при оторфенении способствует 
обогащ ающ ий ее танин, который обладает сильными защитными 
свойствами. Вытяжки танина используются для пропитывания ры
бацких сетей, предохраняя их от гниения [15].

Листовая паренхима мангров обнаруживается с различной сте
пенью сохранности клеточной структуры, но чаще всего встречаются 
микрокомпоненты с телинитовой и преколлинитовой структурой, 
морфологическое выражение которой близко к наблю даемой при 
превращении листовой паренхимы ольхи.

Продукты распада тканей вегетативных органов травянистых торфо
образователей в отличие от древесных, описанных выше, имеют 
свои характерные признаки. Исследования показы ваю т, что ткани 
надземных частей различных видов осок, кортадеры, рогоза, трост
ника, камыш а, пушицы, шейхцерии, являющихся основными торфо- 
образователями изученных нами торфов указанных ранее областей 
торфонакопления, почти никогда не бываю т представлены микро
компонентами типа гелинито-телинита (см. табл. 2). Они быстро 
в процессе разложения превращ аю тся в гелинито-преколлинит и 
гелинито-коллинит, минуя даже стадию гелинито-посттелинита. Это 
обусловлено наличием в этих тканях значительного содержания 
(от 25% и более) не защищенной, а поэтому микробиологически 
неустойчивой и лабильной целлюлозы. Однако несмотря на общность 
формирующихся типов микрокомпонентов, таких, как гелинито- 
преколлинит и гелинито-коллинит, при разложении стеблей и листьев 
перечисленных выше торфообразователей, они все-таки имею т свои 
морфологические особенности, тесно связанные с ботаническим со
ставом растений, из тканей которых они произошли.

Ткани стеблей и листьев различных видов осок в процессе 
разложения распадаю тся на довольно крупные бесструктурные плот
ные комки чаще с отчетливыми, но неровными очертаниями. Комки 
имеют округлую, неправильную, иногда узловатую форму и темно- 
коричневый цвет. Они иногда обнаруживают зернистость за счет 
присутствия зерен различных оттенков коричневого цвета. По струк
турному признаку комки относятся к гелинито-коллиниту. В соче
тании они определяют его комковатую , реже слабокомковатую  
структуру.

П родукты распада стеблей и листьев кортадеры не обнаружи
вают серьезных морфологических отличий от тех, которые присущи 
осокам. Очевидно, это происходит, потому что кортадера является
140



одним из видов семейства осоковых, вегетативным органам которых 
в целом присущи свой собственный и не повторимый в других 
растениях, охарактеризованных выше, распад и морфология типов 
микрокомпонентов. Гелинито-коллинит как осокового, так и корта- 
дерового происхождения очень редко бывает торфообразую щ им микро
компонентом.

Ткани стеблей и листьев тростника, так  же как и растений 
семейства осоковых, не сохраняю т не только остатков своего кле
точного строения, но даже и фрагментарной формы, а поэтому 
телинитовые компоненты в ш ироком  понимании (вклю чая и пост- 
телинитовые) для них тоже являю тся почти исключением. Характерны 
для них микрокомпоненты типа гелинито-преколлинита и гелинито- 
коллинита, но особого морфологического выражения. Сильное разло
жение тканей вегетативных органов тростника обусловлено обога- 
щенностью их лабильной целлюлозой (до 37%), и, кроме того, 
в нем много ауксинов и азота, стимулирующ их рост и разм но
жение микроорганизмов [10].

Гелинито-преколлинит из тканей надземных частей тростника 
легко диагностируется по его очень тонкозернистому строению веще
ства и характерной равномерно рассеянной черной точечной вкрап
ленности. Его структура определяется сочетанием мельчайш их изо
тропных, коричнево-бурых, буровато-оливковатых гранул, комочков 
и хлопьев с расплывшимися контурами, погруженных в небольшое 
количество однородного лимонно-желтого гелинито-коллинита.

При более сильном разложении стеблей и листьев тростника 
образуется гелинито-коллинит, основной фон которого близок к 
гелинито-преколлиниту (это обнаруживается во Флориде и Западной 
Кубе). Хотя он отличается бесструктурностью и большой одно
родностью  вещества, черная точечная вкрапленность для него также 
характерна.

Х арактер распада тканей стеблей и листьев рогоза и камыш а 
напоминает наблюдаемый у тростника во Флориде. Такое сходство, 
очевидно, объясняется близкими экологическими условиями произ
растания этих растений, что обусловило единство особенностей струк
туры тканей и их химического состава. Описанные гелинито-прекол
линит и гелинито-коллинит, возникшие из тканей вегетативных 
органов перечисленных растений, являются основными торфообразую 
щими микрокомпонентами.

Особенно сильно в процессе оторфенения разлагаю тся вегетатив
ные органы пушицы с образованием однородного бесструктурного 
или слабоструктурного торфообраэую щ его микрокомпонента гелини
то-коллинита, имеющего присущий ему красно-оранжевый цвет. Д ру
гие микрокомпоненты класса гелинита для них не характерны, 
за исключением редких включений бесструктурного витрена.

Паренхимные ткани стеблей шейхцерии достаточно сильно остуд- 
невают. Они чаще всего превращ аются в однородный витрен и 
коллоидную основную массу, которые отчетливо выделяются по 
характерному оранжево-желтому цвету. О статки шейхцерии в изу
ченных областях торфонакопления не образую т самостоятельных
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торфов. Они встречаются в сфагновых торфах в качестве второ
степенной примеси.

Если ткани вегетативных органов травянистых торфообразовате
лей, как мы видели, подвергаются сильному распаду при оторфе- 
нении, то ткани их корневой системы обнаруживаю т несравнимую 
сохранность фрагментарной формы и деталей клеточной структуры, 
по признакам которы х они легко диагностируются как микро
компоненты типа гелИнито-телинита и значительно реже — гелинито- 
посттелинита. Консервация тканей корневой системы травянистых 
торфообразователей связана, очевидно, с их первичным прижизнен
ным местонахождением после отмирания ниже торфогенного слоя, 
где, как известно, процессы микробиологического разложения в 
достаточной мере затруднены. В связи с этим ткани корневой 
системы различных травянистых торфообразователей принадлежат 
в основном по степени разложения к ксиленам. В форме ксиловит- 
рена ткани корневых остатков очень редки, а в форме витрена 
являю тся почти исключением. Вследствие ксиленовой структуры, 
присущей тканям  кореш ков осок, они имею т резкие контуры, 
почти не измененный желтый цвет и волокнистое строение в про
дольных срезах. Они ярко поляризую т свет в скрещенных николях 
в связи с ненарушенной целлю лозой в них. Ткани корней корта
деры обнаруживаю т ту же сохранность, что и у различных видов 
осок. М икрокомпоненты типа гелинито-телинита, возникшие из тка
ней корневой системы осок и кортадеры, являю тся в основном 
торфообразующ ими.

Ткани корневищ и корневищных листьев тростника, так же как 
и осок, чаще всего преобразуются в ксилен, значительно реже в 
структурный, а тем более бесструктурный витрен, т.е. в микро
компоненты в основном типа гелинито-телинита. Интересно отме
тить тот факт, что, несмотря на больш ую степень разложения 
вегетативных органов тростника во Ф лориде по сравнению с К ол
хидой и П рибалтикой, разложение тканей корневищ и корневищных 
листьев тростника при оторфенении также останавливается на ста
дии ксилена. Ксиленовые микрокомпоненты отчетливо выделяются 
среди других по характерному для них желтовато-зеленоватому, 
иногда оранжевому цвету и ясно выраженной тонкой полосчатости 
в продольных и отчетливой клетчатой структуре в поперечных 
срезах. Благодаря почти полному сохранению целлюлозы в тканях 
в форме ксилена они обладаю т ярким эффектом анизотропии. 
В разрушении тканей подземных органов тростника, очевидно, 
принимаю т активное участие роющие организмы, что особенно 
характерно для Ф лориды. Их остатками являю тся многочисленные 
копролиты в участках съеденных тканей и ходы, иногда также 
с копролитами.

Относительно характера и степени разложения тканей подземных 
органов камыша, рогоза, пушицы и других травянистых торфо
образователей у нас нет достаточного фактического материала.

Ткани вегетативных органов больш инства видов сфагновых мхов 
в отличие от аналогичных тканей травянистых и древесных торфо-
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обраэователей очень слабо разлагаю тся, а поэтому характерными 
для них являются различные виды микрокомпонентов типа гелинито- 
телинита и значительно реже — типа гелинито-посттелинита. Это 
объясняется, во-первых, тем, что ткани сфагновых мхов содержат 
в своем составе значительно больш е гемицеллюлозы (30,6—38,6%), 
более химически устойчивого компонента, чем целлюлоза (16,55— 
20,84%), считающейся наиболее лабильной [10]. Во-вторых, тканям 
сфагновых мхов присущи фенолы, являющиеся активными анти
септиками, тормозящ ими микробиологическую деятельность и пре
пятствующими течению ценных реакций окисления [10]. Однако 
исследования показываю т, что не все ткани сфагновых мхов в 
одинаковой степени изменяю тся при оторфенении, что также уви
дела И.Э. Вальц [2]. Так, паренхимные ткани сердцевины стебля 
очень легко разруш аю тся и почти никогда не сохраняются. Про- 
эенхимные ткани центрального цилиндра в достаточной степени ге- 
лефицируются и превращ аются в ксиловитреи. Они бурые, харак
теризуются чаще всего оранжево-красным цветом эффекта анизотро
пии, которая в случае ослабления становится еле заметной. Кора 
стебля — гиалодермис — обычно достигает лишь стадии ксилена, 
имеющего бесцветные или буроватые стенки клеток с сильным 
сероватым двупреломлением.

П аренхима листьев сфагнов обнаруживает предельную сохран
ность деталей клеточного строения и по этому признаку ее остат
ки безошибочно диагностируются ксиленом. Стенки клеток в ксиле- 
низированной паренхиме имею т желтую окраску и лиш ь там , где 
затронуты процессом гелефикации, они буроватые. Неожиданно они 
оказываю тся изотропны или обнаруживаю т характерную  для них 
мерцательную анизотропию. К ак низкая степень разложения, так 
и слабая анизотропия паренхимных тканей листа, очевидно, обуслов
лена тем, что в них мало лабильной целлю лозы (4,3— 10,0%) и зна
чительно больш е устойчивых к разложению  компонентов, которые 
не обладаю т достаточным эффектом двупреломления. Превращение 
паренхимы листьев в ксиловитреи и витрен является для больш ин
ства сфагновых мхов редким исключением. М икрокомпоненты типа 
гелинито-преколлинита и гелинито-коллинита практически не возни
каю т из тканей больш инства сфагновых мхов. Однако ткани веге
тативных органов сфагнума фускум, как показы ваю т исследования 
верховых торфов Ю жной Прибалтики, разлагаю тся значительно силь
нее с образованием из них микрокомпонентов типа гелинито- 
посттелинита и даже гелинито-преколлинита, что можно отчасти 
объяснить значительно меньшим содержанием в них более устойчи
вого компонента гемицеллю лозы (23,67 против 29,75—34,55%) при 
почти том  же содержании лабильной целлюлозы (17,08 против 
16,55—20,84%).

Вегетативные органы зеленых (гипновых) мхов при оторфенении 
превращ аются главным образом  в микрокомпоненты типа гелинито- 
посттелинита, состоящего из отдельных обрывков тканей размер
ности крупного аттрита.

По наблюдениям И.Э. Вальц [2], ткани гипновых мхов по мере
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разложения не подвергаются прогрессирующему остудновению, а лишь 
измельчаются, почти не теряя своего строения и первоначальной 
оливковатой окраски.

Из всего вышеизложенного можно сделать следующие выводы.
1. В областях приморского голоценового торфонакопления основ

ным процессом превращения лигнино-целлюлозных тканей незави
симо от их ботанической, морфологической и анатомической при
надлежности является гелефикация с образованием м икрокомпо
нентов торфа класса ”гелиниты”.

2. Лигнино-целлюлозные ткани стволов, стеблей, паренхимных 
тканей листьев большинства древесных растений, а также надзем
ных частей травянистых растений разлагаю тся, как правило, доста
точно сильно с образованием микрокомпонентов типа гелинито- 
преколлинита и гелинито-коллинита, морфологическое выражение 
структуры которых является индикатором ботанического состава 
исходных торфообразователей. Следовательно, по характеру продуктов 
деструкции тканей исходных торфообразователей можно безошибоч
но судить об их ботаническом составе, что особенно важно для 
сильнораэложенных, т.е. гелинито-преколлинитовых и гелинито-кол- 
линитовых торфов, в которых определимые остатки тканей сохра
няются лишь в очень малом количестве.

3. Лигнино-целлюлозные и целлюлозные ткани корней древесных 
и травяных растений, как правило, сохраняю тся в форме ксилена 
и ксиловитрена и относятся к микрокомпонентам типа гелинито- 
телинита. Х орош ая сохранность тканей корневой системы торфо- 
обраэователей связана с их разложением после отмирания, в усло
виях с дефицитом кислорода, в которых процессы микробиологи
ческого оторфенения резко заторможены. Случаи исчезновения сердце
винной паренхимы в корнях древесины и травяных растений свя
заны, скорее всего, с потреблением ее роющ ими организмами в 
качестве легкоусвояемого продукта питания.

4. Хорош ая сохранность клеточной структуры пробковых и скле- 
ренхимных тканей, по признакам которой они относятся к фраг
ментарным ксилену и ксиловитрену — микрокомпонентам типа ге- 
линито-телинита, обусловлена защ ищ енностью целлю лозы в них 
соответственно суберином и лигнином, веществами, достаточно устой
чивыми по отношению к разложению.

5. Ткани стеблей и листьев сфагновых мхов сохраняются в це
лом  в форме фрагментарных ксилена и ксиловитрена, относящихся к 
микрокомпонентам типа гелинито-телинита, благодаря консервирую
щему действию фенолов, находящихся в их составе.

6. Сохранение тканей древесины и паренхимы листьев мангров 
на стадии микрокомпонентов гелинито-телинита, состоящ их из фраг
ментарных ксиловитрена, витрена и ксилена, объясняется анти
септическим действием находящегося в них танина, который подобно 
фенолам в тканях сфагнов, является консервантом.

7. Процессы фюэенизации и гелефюзенизации не имею т широкого 
распространения при оторфенении исходных торфообразователей, 
но в случаях их проявления намечается закономерная связь форми
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рования микрокомпонентов типа гелифюзинито-преколлинита и гели- 
фюзинито-коллинита с тканями травяных тонатоценозов, а типа 
гелинито-телинита и гелинито-посттелинита с тканями древесных 
тонатоценозов. При этом первые являю тся торфообразующ ими, 
а вторые выступают в качестве примеси в гелинитовых торфах 
то в больш ем, то в меньшем количестве.

8. Формирование микрокомпонентного состава торфов не исчер
пывается зависимостью от особенностей самого исходного материала, 
рассмотренного нами, а регулируется и множеством других гео
логических факторов (палеогеографическим, структурно-тектониче
ским, климатическим, определение роли каждого из которых заслу
живает самостоятельной статьи).

Abstract

The proposed scheme of peat sedim entation and early lithogenesis 
processes is to show the products of peat genesis and apogenesis. 
Sites, environments and character of the processes going at various 
depths in peats are discussed. T ransform ation of plant tissues in 
peat has been shown to include both directional processes of lig- 
nin-cellulose tissues alteration (gelefication, gelefusenization and fuse- 
nization), responsible for the type of peat microcom position, and 
their decomposition and decay with resulting types and species of 
the m atter with varying degrees of preservation of cellular texture 
and original tissue size. A classification is proposed of peat micro
com ponents on the basis of the studied composition of coastal 
peat layers in Kolkhida, Southeastern Baltic region, Western Cuba 
and Florida. A relation is outlined between the genetic types of 
peat m icrocom ponents, and the morphology and anatom y of peat- 
forming plant parts, as well as their botanical composition.
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А.Б. Ронов, B.E. Хайн, A.H. Балуховский 

АТЛАС
ЛИТОЛОГО-ПАЛЕОГЕОГРАФИЧЕСКИХ КАРТ М ИРА  

Мезозой и кайнозой континентов и океанов

Атлас завершает издание многотомной серии атласов литолого
палеогеографических карт, в создании которых творческое участие 
принимали А.Б. Ронов и В.Е. Хайн. Первый из атласов был 
составлен для Русской платформы более 30 лет назад, второй — 
для Русской платформы и ее геосинклинального обрамления [11], 
третий, наиболее известный и крупный из всей серии, составлен 
больш им коллективом геологов Советского Сою за — это четырех
томный ”Атлас литолого-палеогеографических карт СССР” (гл. редак
тор А.П. Виноградов, зам. гл. редактора В.Н. Верещагин, В.Д. На- 
ливкин, А.Б. Ронов, А.В. Х абаков, В.Е. Ханн), опубликованный 
вместе с четырехтомной объяснительной запиской к нему ’’Палео
география СС С Р” и изданный в течение 1967— 1973 гг. [12]. В 
1984 г. был опубликован ’’Атлас литолого-палеогеографических карт 
мира. Поздний докембрий и палеозой континентов”, открывш ий но
вую серию обобщений, вклю чаю щ их все континенты планеты [7].

Настоящий атлас построен на еще более ш ирокой основе. Его 
отличительная особенность состоит в охвате всей площади пла
неты: континентов, их подводных окраин, окраинных и внутренних 
морей и ложа М ирового океана. Такой глобальный подход потре- 
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бовал разработки оригинальной легенды, учитывающей широкий 
спектр комплексов отложений от континентальных и наземно-вулка
ногенных до глубоководных океанских. Сочетание литологических, 
палеогеографических и палеотектонических цветовых и штриховых 
обозначений позволило показать смену палеогеографических обста
новок, изменений литологического состава отложений, время появ
ления новых палеогеографических элементов на континентальном и 
океанском блоках литосферы в течение последовательно сменяв
ших друг друга 13 эпох мезозоя и кайнозоя от раннего триаса 
до плиоцена включительно, т.е. от 245 до 2 млн лет радиометри
ческой шкалы. Цифровые обозначения и изопахи содержат инфор
мацию о мощности осадков в различных структурных зонах и 
о положении главных депоцентров.

М етодика составления карт. И сходными макетами при под
готовке к изданию основных карт атласа масш таба 1:48 000000 
послужили карты литологических формаций континентов и их окраин, 
составленные в масштабе 1:25000000, и карты литологических форма
ций океанов масш таба 1:35000000. П одготовка карт континентов 
была начата в 1970 г., а карт их окраин и ложа океанов в 
1978 г.

При составлении карт наносились контуры распределения раз
личных типов литологических формаций, комплексов отложений и 
осадков, их мощности, границы главных структурных зон континен
тального и океанского блоков, областей суши, континентального 
и морского, осадочного и вулканогенного типов накопления. Были 
использованы доступные опубликованные материалы по территориям 
СССР, зарубежных стран и акваторий океанов и морей, для которых 
приведены сведения по стратиграфии, литологии, вулканизму и 
магматизму мезозоя и кайнозоя. Ф актический материал обработан 
и обобщен нами при составлении карт-макетов.

Среди работ, использованных при составлении карт-макетов и 
подготовке объяснительного текста, следует особо отметить ’’Атлас 
литолого-палеогеографических карт СССР” (т. I ll, IV), палеогеогра
фические атласы, составленные для отдельных континентов и стран 
(Северной Америки, Западной Европы, США, Турции, Китая), и 
палеотектонические карты Гондванских континентов.

При подготовке литолого-палеогеографических карт океанов в 
первую очередь были учтены фактические материалы, полученные 
при глубоководном бурении дна океанов по проектам D SD P и 
IPO D , а также геологические карты дна океана серии Geologi- 
que du Monde.

Серия карт континентов, их окраин и океанов частично опубли
кована в весьма м елком  масш табе в наших статьях в журнале 
’’Советская геология” в качестве иллюстрации к сравнительному 
количественному анализу площадей и объемов главных групп осадоч
ных формаций [4,8]. В ходе работы по количественному анализу 
литологических формаций континентов и океанов авторами была 
разработана рабочая классификация литологических формаций океанов 
на основе обобщения литературных данных [4]. Она положена в
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основу при разработке легенды для океанских осадков настоящего 
атласа.

На картах атласа выделены области с платформенным, гео- 
синклинальным, орогенным и океанским режимами, каждая опре
деленной цветовой гаммой. К платформам отнесены области со 
стабильным тектоническим режимом, со слабыми деформациями оса
дочного чехла и отсутствием метаморфизма. Условно к ним отне
сены также некоторые области на океанской коре (М ексиканский 
залив, Канадская или Амеразийская котловина), ограниченные преиму
щественно континентальными платформами с пассивным тектони
ческим режимом.

Геосинклинальные области отличаю тся более сложной геологи
ческой историей, линейной или треугольной формой, мощ ным и 
неравномерно проявившимся на площади и во времени вулканизмом, 
рифтовым, островодужным или внутриплитным интрузивным м агм а
тизмом, региональным метаморфизмом, многофазными деформациями 
разного рода.

Орогенные области на основных картах атласа выделены без 
деления на эпигеосинклинальные и эпиплатформенные. Зоны рифто- 
генеэа типа Восточно-Африканской рифтовой системы или рифтовых 
окраин молодых океанов на ранних стадиях их формирования рас
сматривались как активные зоны платформ или как части ороген- 
ных областей без выделения их в самостоятельную  группу. Они 
отличаются наличием протяженных, сложных и узких систем гра
бенов, полуграбенов и осадочных клиньев (на рифтовых окраинах 
океанов). Выделение рифтовых орогенов для более древних, чем 
кайнозой, эпох сопряжено с определенными трудностями, поэтому 
они показаны условно на мелкомасш табных палинспастических схе
мах, серией которых дополнены основные карты атласа. Орогенам 
присущи известково-щелочной м агм атизм  и метаморфизм различной 
интенсивности от почти полного отсутствия их проявления до мощ 
ных вулк'ано-плутонических окраинно-континентальных поясов, про
стирающихся на тысячи километров. Наиболее сложным оказалось 
определение режима остаточных орогенных областей, сохранивших, 
судя по молассовым осадкам, в значительной степени свое гипсо
метрическое выражение, часто слабый вулканизм, но уже прошед
ших наиболее активный этап орогенеза и находящихся в стадии 
разрушения, т.е. областей с переходным к платформенному режи
мом (Урал, Ц ентральная Азия, Аппалачи и др. в раннем и сред
нем триасе). Наличие таких зон породило некоторую условность 
при проведении их границ с соседними платформами.

Океанский режим с образованием глубоководных впадин выде
ляется достаточно четко для этапа современного океанообраэования, 
на котором возникли молодые океаны — Атлантический, Индий
ский и Северный Ледовитый. Трудности возникаю т при трактовке 
режима начальных рифтовых стадий океанообраэования или стадии 
образования зачаточных или неразвившихся в более крупные океаны 
структур. Они отнесены нами в одних случаях к платформам 
(как было сказано выше по поводу М ексиканского залива), в дру- 
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гих — к геосинклиналям (окраинные моря запада Пацифики, Индий
ского океана, Карибского региона) или орогенам (структуры внутрен
них морей типа Средиземного, Черного или южной части Каспий
ского моря).

В конце атласа после основных карт, выполненных с фиксиро
ванным современным положением материков, помещены палинспа- 
стические схематические карты-реконструкции в масш табе 1:130000 000. 
Основа для них рассчитана и выполнена в 1986 г. по нашей просьбе 
JI. Гахагоном, Х.Р. С котизом  и Р.Л . Л арсоном по геологической 
карте ложа М ирового океана в Институте геофизики Техасского 
университета в Остине (США). Все палинспастические карты по
строены на конец соответствующ их эпох, начиная с позднего триаса 
и до плиоцена, и, таким  образом, практически полностью отвечают 
нагрузке основных карт.

О некоторых особенностях легенды. Границы континентальных 
блоков (с континентальной и промежуточной корой) и океанских 
блоков литосферы, а также границы глубоководных впадин окраин
ных и внутренних морей с установленной океанской корой (фик
сируемой по линейным магнитным аномалиям) или предполагаемой 
океанской корой обозначены синей линией. Она также является 
условной границей (особенно на основных картах раннего мезозоя) 
континентального блока, отделяющ ей его от областей, где до настоя
щего времени отложения данного возраста не установлены или 
сложены более молодой океанской корой в пределах океанов. Об
ласти суши и размыва или области с преобладанием процессов 
эрозии и денудации устанавливались по границам распространения 
морских, континентальных и вулканогенных отложений и корректи
ровались по данным анализа фациальной зональности. Д ля мезозоя 
и кайнозоя области размыва на платформ ах и в орогенах выде
ляю тся довольно надежно. В то же время можно полагать, что 
области накопления континентальных осадков в прош лом были 
более широкими.

Палеогеографические обстановки накопления разделены на картах 
на морские, континентальные и вулканогенные. Области с устой
чивым морским режимом дифференцированы на мелководные и более 
глубоководные зоны как в геосинклиналях и океанских бассейнах, 
так и на платформах и в орогенах. Кроме шельфовых мелко
водных (литоральных и неритовых) обстановок выделены глубоковод
ные области пассивных окраин континентов, обозначенные тем же 
цветом, что и глубоководные окраинные моря (М ексиканский за
лив, Амеразийская котловина). В орогенах к глубоководным зонам 
отнесены осевые части прогибов, глубоководные впадины внутрен
них морей и склоны этих структур. В геосинклиналях глубоковод
ные области разделены с некоторой условностью на две группы. 
Одна из них вклю чает глубоководные части склонов и прогибов 
активных окраин, развивавш ихся на коре континентального или 
промежуточного типов. Вторая охватывает наиболее глубоководные 
области — окраинные моря и бассейны островодужных систем, 
т.е. области с океанской и промежуточной корой.
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Рис. 1. Изменение средней величины эро
зии и поднятия континентального блока 
в течение позднего мезозоя и кайнозоя

-153 -1 3 2  —  100 —  00-58-37-24-6-2  
Абсолютное Время, млн лет

В океанах выделены глубоководные желоба, абиссальные котло
вины, склоны срединных хребтов и глубоководных котловин и осевые 
зоны срединных хребтов в пределах распространения синхронных 
океанских толеитовых базальтов.

Вулканогенные комплексы океанов дифференцированы на толеи- 
товые и щелочные базальты  океанского типа. Они покры ваю т океан
ское ложе, включая срединные и внутриплитные хребты и океан
ские плато. За площади развития древней океанской коры приняты 
площади распространения офиолитовых комплексов в структурах 
континентального блока. П оскольку офиолитовые комплексы аллох- 
тонны (аккреционные призмы и клинья и др.), границы распростра
нения предполагаемой древней океанской коры на картах весьма 
приблизительны. Если возраст превращения таких областей с океан
ской корой в области с корой промежуточного типа неизвестен, 
на следующей карте эти территории условно рассматриваю тся в 
составе континентального блока. Д ля областей континентального 
блока в атласе сделана попытка выделить толеитовые, щелочные 
и известково-щелочные вулканиты. Введен знак для обозначения 
относительно небольших по площ ади вулканических областей на 
континентах и подводных вулканов в океанах.

Палеогеографическая обстановка, изображенная на каждой из 
карт, в целом представляет суммарный эффект глобальных текто
нических и палеогеографических процессов, совершавш ихся на зем
ной поверхности в течение данной эпохи. Соответственно на кар
тах отражена палеогеографическая модель предполагаемых условий 
в данную эпоху на фоне тектонической обстановки.

Кроме того, карты-макеты  атласа использованы в качестве основы 
для подсчета объемов, площадей и масс отложений. Количественная 
сторона результатов наших исследований для позднего мезозоя 
и кайнозоя в сжатом виде изображена на рис. 1, 2 и 3. Полу
ченные данные позволили нам впервые, пользуясь методикой, разра
ботанной А.Б. Роновы м [1,2], оценить в первом приближении сред
нюю величину эрозионного среза (А) и средние скорости денудации 
( Vd) континентов. Расчет проводится по уравнению А =  Итер/5разм, 
где S'pajM — суммарная площ адь областей размыва в млн км2 
для данного стратиграфического интервала, а Ктер — общий объем 
снесенных с нее терригенных пород в млн км3, накопившихся за
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Рис. 2. Средняя распространенность важнейших типов формаций верхнего мезозоя и кай
нозоя и фациальных условий их накопления в пределах континентов, их окраин и океанов 
Континентальные: 1 — песчано-глинистые, 2 — ледниковые, 3 — угленосные, 4 — мо- 
лассовые. Морские мелководные: 5 — флишевые, 6 — песчаные, 7 — песчано-глинистые, 
8 — глинистые, 9 — карбонатные, 10 — карбонатно-обломочные, I I  — эвапориты, 
12 — кремнистые. Океанские: 13 — турбидиты, 14 — гемипелагические глины, 15 — глубо
ководные карбонатные илы, 16 — гляциально-морские, 17 — пелагические "серо-зеленые" 
глины, 18 — красные глубоководные глины, 19 — карбонатные глины, 20 — карбонатно
глинистые илы, 21 — кремнистые илы. 22 — подводно-вулканогенные, 23 — наземно-

вулканогенные

это время в областях седиментации континентов, шельфов и океанов. 
Оценки этих величин получены нами для каждой из эпох от 
J 3 по N 2. Зная абсолю тную длительность эпох в млн лет (t), 
нетрудно было подсчитать среднюю скорость эрозии (Vd) для  
каждого интервала времени по уравнению Vd =  h i t  м /106 лет. 
Полученная в результате подсчетов средняя величина эрозионного 
среза (см. рис. 1) дает минимальное значение, поскольку не могли 
быть учтены растворенные продукты разм ы ва континентов, выносив
шиеся в океаны и пополнявшие солевые ресурсы морской воды.

Суммарный денудационный срез континентов составил за 150 млн лет 
2,5 км, причем значительная денудация происходила в течение мела 
и миоцена (см. рис. 1).
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Рис. Э. Изменение во времени распространенности важнейших типов формаций на конти
нентах, шельфах и материковом склоне и в океанах за последние ISO млн лет истории

осадочной оболочки Земли 
Условные обозначения см. рис. 2

Интересны и следующие два графика (см. рис. 2 и 3), построен
ные в сравнимых друг с другом единицах — в процентах от общей 
массы отложений. На первом из них (см. рис. 2) в левой его 
половине рассмотрен общий баланс седиментации на континентах, 
их подводных окраинах и океанах с J 3 по N2, а в правой его 
половине оценивается средняя распространенность фациальных обста
новок седиментации в пределах тех же структур. График впервые 
количественно отражает ясно выраженную тенденцию к выклиниванию 
грубообломочных континентальных и мелководных морских формаций 
и к замещению их глубоководными, преимущественно глинистыми 
и карбонатными гемипелагическими и пелагическими осадками в 
направлении от континентов к океанам.

На следующем графике (см. рис. 3) количественно сопоставлена 
смена формаций в ходе времени в пределах трех главных струк
турных зон осадочной оболочки. Левая его колонка, построенная 
для континентов, демонстрирует нарастание терригенной, в част
ности молассовой, седиментации и усиление наземного вулканизма, 
которые сопровождались резким ослаблением карбонатонакопления 
и интенсивности подводного вулканизма к концу альпийского цикла. 
Средняя колонка, отвечающ ая ш ельфам и материковы м склонам, 
показывает, что поток терригенного материала с континентов 
также усиливался в ходе времени, но среди отлагавш ихся осад
ков преобладали морские, а не континентальные формации. Карбо- 
натонакопление оставалось здесь в течение всего периода времени 
практически неизменным, тогда как подводный вулканизм, более 
мощный, чем на континентах в начале этапа, заметно ослабел 
к концу цикла, а наземный вулканизм почти полностью прекра
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тился. Правая колонка графика, представляю щ ая историю седи
ментации в океанах, показывает, что на всех стадиях океанской 
седиментации роль грубых терригенных продуктов разрушения конти
нентов была ничтожна. Впервые на это обратил внимание в своих 
работах А.П. Лисицын [9,10]. Господствую щими типами осадков 
на всех стадиях развития были карбонатные и глинистые илы, 
причем вклад красных глубоководных глин по своей массе был 
сравнительно невелик. Следует отметить, что к концу этапа сущест
венную роль в океанской седиментации приобрели турбидиты, гля- 
циально-морские осадки и кремнистые илы, что, с одной стороны, 
указывает на усиление выноса продуктов разрушения континентов, 
а с другой — на изменение климатических условий и общее по
холодание.

Таким образом, составленные карты -макеты  послужили как основой 
для карт настоящего атласа, так и надежным фундаментом для 
количественной оценки изменений во времени основных параметров 
осадочной оболочки Земли — объемов, масс, скоростей накопления 
различных формаций раздельно для главных структурных зон: 
континентов, их подводных окраин и океанов. О днако нами не мог
ли быть учтены факторы, влияющие на последующую сохранность 
отложений, их размыв, метаморфизм  и гранитизацию, а также суб- 
дукцию, остающуюся, по мнению некоторых исследователей, в зна
чительной мере гипотетическим процессом [3,5,6].

Abstract

For 13 epochs of Mesozoic and Cenozoic (Early Triassic-Pliocene) 
there have been compiled litho-paleogeographical maps on a scale 
of 1:48 mln, and 11 palinspastic maps-schemes on a scale of 1:130 mln. 
The maps are based on the latest factual data on distribution and 
thickness of lithologic types of deposits within major structural zones 
of continents, their margins, oceanic floor, marginal and inner seas. 
The maps give a notion about the evolution of paleogeographical 
and paleotectonic environments on the Earth during the Mesozoic 
and Cenozoic. Areas with platform , geosynclinal and orogenic tecto
nic regimes are shown on continents. Sea and oceanic basins are 
graded according to the depth from shelf to abyssal basins and 
trenches. Complexes, form ations and series o f rocks are differentiated 
on composition as carbonate, terrigenous, flysch, coal-bearing, eva
porite, chert and volcanogenic. These groups are further subdivided 
in- accordance with actual conditions of sedim entation. To make the 
inform ation on the maps more complete com binations of symbols 
and colours have been used.

The general analysis of the constructed maps allows us to single 
out two main epochs in the Meso-Cenozoic history of the Earth. 
They differ in tectonic regime, paleogeographical environments, sedi
m entation rate, composition of sediments and intensity of volcanism.
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II. РЕГИОНАЛЬНАЯ ЛИТОЛОГИЯ

УДК 551.8:552.5:551.31/35 (571.6)

В.Т. Фролов

Э В О Л Ю Ц И Я  О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  
НА С ЕВ ЕРО -ЗА П А Д Н О Й  О К РА И Н Е  ТИ Х О ГО  О КЕАНА

Д ля решения вопроса о том, как возникали и развивались 
океаны, весьма информативны осадочные породы и их формации. 
Изучение эволюции осадконакопления на северо-западной окраине 
Тихого океана позволяет понять направление развития этого клю
чевого региона и приблизиться к решению вопроса о взаимо
действии океана и континента Азии. Действительно ли здесь за 
последние 200—230 млн лет происходило только последовательное 
приращение континента за счет океана посредством островных дуг 
и окраинных морей, как считаю т многие геологи, или совершался 
также или в основном и противоположный процесс — наступление 
океана на континент? Наиболее успешно этот важнейший для гео
логии всей западной половины Тихого океана вопрос мог решаться 
с помощ ью  комплексного литологического и историко-геологического 
изучения доступных наблюдению  геологических разрезов и интер
претации геофизических данных. Все литологические и геологиче
ские объекты, различающ иеся уровнем организации, — минералы 
или, точнее, компоненты пород, осадочные и вулканические породы, 
генетические типы отложений, фации и формации, тектонические 
и магматические структуры — вносят свой информационный вклад  
в решение поставленного вопроса, особенно если они изучаются 
в едином комплексе и на добротной историко-геологической базе.

Основное внимание, естественно, следует уделить наиболее выдви
нутым в океан островным дугам — Курильской и Алеутской, 
по составу и строению которых можно не только определить гео
тектонический тип этих структур, но и пролить свет на природу 
их фундамента и ответить на вопрос, на коре какого типа — 
океанической или континентальной — они закладывались.

Экспонированный над уровнем океана разрез начинается с верх
немеловых вулканических и осадочных формаций о-ва Ш икотан 
и других островов М алой Курильской дуги. Более древние породы 
добыты драгированием на подводном продолжении дуги — в хреб
те Витязь [1] — и обнажаю тся на ее простирании в метаморфи
ческих ядрах Японских островов и Камчатки. Хотя верхнемеловой
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комплекс обнажен небольшой своей верхней частью, формационно 
он неоднороден и разнообразен. Уже это свидетельствует о 
сложном фундаменте неокеанического типа. Наиболее древним чле
ном разреза, который можно видеть в бухте О традной на о-ве 
Шикотан, является типично островодужный, или, что то же самое, 
геосинклинальный отрадненский андезито-базальтовый и андеэитовый 
комплекс субвулканических тел, к отпрепарированным выходам ко
торых прислонены ш аровые толеитовые базальты  крабозаводской 
свиты вероятно сантонского возраста [7,8]. Свита несомненно отно
сится к глубоководной формации трещинных излияний недифферен
цированных мантийных выплавок и свидетельствует о глубоких раско
лах земной коры и режиме спрединга. П омимо гиалокластитов, 
образую щ их прослои до 1 0  м толщ иной, в межш аровом простран
стве встречаются только планктоногенные кремневые и известковые 
породы.

Оба комплекса — отрадненский и крабозаводский — трансгрес
сивно перекрыты цикличной грубообломочной толщей (500 м), вы
деленной автором  [7,8] в хромовскую  свиту, вероятно, кампанского 
возраста. Нижняя ее часть почти нацело сложена облом кам и по
род отрадненского комплекса, который, таким  образом, сильно эро
дировался, что указывает на довольно больш ой перерыв в осадко- 
накоплении. К онгломераты  согласно перекрываю тся песчано-глинисто- 
силицитовым флишем с олистостромами — это малокурильская свита 
(Маастрихт, не менее 1000 м). Ее разрез сверху не фиксирован, 
так как с угловым несогласием и с больш им перерывом (палеоген 
и нижний миоцен) свита перекрыта в основном среднемиоценовой 
зеленовской свитой (не менее 500—600 м), относящейся к остро- 
водужной, в основном субаэральной базальт-андезитовой формации. 
Ее разрез сверху также не фиксирован: более молодых коренных 
отложений, кроме прислоненных четвертичных террасовых, на остро
вах нет.

Отнесение мало курильской свиты к флишу не вызывает сомне
ний, так как она на 70—80% сложена типичными турбидитами, 
вклю чает 5—7 горизонтов олистостромов, наиболее мощный из ко
торых (до 50—70 м) в поселке М алокурильск свидетельствует о 
сносе материала со стороны Тихого океана. Олистолиты в основном 
состоят из местного материала, снесенного с шельфа и с прилегаю
щей суши. Среди них нередки блоки до 20 м массивных песча
ников явно нефлишевого типа, а также глыбы габброидов и дру
гих экзотических пород. Многие олистолиты смяты в складки — 
свидетельство нелитифицированности слоев, подвергавшихся фраг
ментированию в результате спазматических гравитационных процес
сов мобилизации и накопления. Нетурбидитовые фоновые отложения — 
планктоногенные диатомовы е и фораминиферо-нанопланктонные изве
стковые, а также нефелоидные глинистые — явно подчиненные, 
но весьма информативные в палеогеографическом отношении. Встре
чаются прослои ( 1 — 1 0  см) белых витрокластических туфов риоли- 
тов. Из макрофауны нередки иноцерамы. Обломочный материал 
граувакковый, в основном вулканитовый, состоящий из андезитов,
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базальтов и отчасти дацитов, во многом сходный с вулканокластами 
подстилающей хромовской свиты, т.е. происходящий из того же вул
канического хребта. Наличие метавулканитов, единичные обломки 
метаморфических сланцев, гнейсов, кварцитов, амфиболитов, кварца, 
метапесчаников, аргиллитов и глинистых сланцев указывает на при
сутствие в структуре хребта раннемезозойских и, вероятно, палео
зойских комплексов пород, перекрытых вулканитами. Обстановка на
копления восстанавливается довольно однозначно: глубоководное 
(не менее 1 км) подножье крутого склона, обильная поставка с 
суши терригенного материала, высокая сейсмичность, провоцировавшая 
формирование олистостромов. Снос материала, вероятно, был дву
сторонним: с запада и востока.

Менее ясно формационное лицо хромовской свиты — грубо- 
и среднециклитовой валунно-галечно-глыбово-песчаной толщ и плохо
сортированных пород, в основном относящихся к обвальным, осып- 
ным и оползневым накоплениям, а также к отложениям обломоч
ных и песчаных потоков. О бломки базальтов и андезитов достигаю т 
10 м. В верхах циклитов нередка градационная сортировка песча
ного материала, свидетельствующая о значительной (возможно бо
лее 1 км) глубине моря. Это подтверждается и отсутствием косой 
слоистости и других признаков шельфовой или прибрежной обста
новки. Поэтому свиту правильнее отнести к подводно-коллю виаль- 
ной формации или к дикому, грубому флишу [6 ].

Вулканические формации разнообразны и являются не океани
ческими, а типичными геосинклинальными, островодужными. Четыре 
верхнемеловые серии можно отнести к трем формационным типам: 
толеитово-базальтовому подводному (крабозаводская свита), базальт- 
андезито-базальтово-андезитовому дифференцированному (отраднен- 
ский комплекс и вулканиты, послужившие источником материала 
для хромовской свиты) и к формации калиевых субщелочных ба
зальтов (малокурильская свита, именно силлы, и лавы в ней на 
о-ве Хоккайдо). Не являю тся океаническими даже наиболее близкие 
к ним шаровые базальты  толеитовой серии, так как отличаются 
высокой глиноземистостью  (17—21%), низкой титанистостью  (0,4— 
0,8%), довольно высокой калиевостью (0,7— 1,95%) и другими петро- 
химическими особенностями [2 ,3,5 ,8  и др.], свидетельствующими о 
формировании при ином тектоническом и флюидном режиме и из 
мантии другого состава.

Ф ормационно вулканиты зеленовской свиты не отличаются от 
отрадненского и хромовского комплексов, но геологически они 
более разнообразны, может быть главным образом потому, что лучше 
сохранились. Основной их особенностью является дайковый комп
лекс, вместе с мелкими и крупными интрузиями габброидов, сви
детельствующ ий о значительном расширении территории вследствие 
региональных растягиваю щ их усилий или рассеянного спрединга 
[7]. Комплекс параллельных даек, включающий и серии ’’дайка 
в дайке”, распространен по всему Ш икотану, но наибольшей плот
ности он достигает в юго-восточной и северо-западной краевых 
зонах острова. Суммарное расширение по нему не менее 5 км
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перпендикулярно простиранию острова и достигает, вероятно, 2 /3  ши
рины этого участка суши (15 км). Состояние растяжения преоб
ладало в геологической истории острова и всей дуги, о чем сви
детельствую т не только вулканизм и интрузии, но и практически 
отсутствие складчатых деформаций.

Больш ая Курильская дуга, протягиваю щ аяся на 1250 км от мыса 
Л опатка на К амчатке до п-ова Сиретоко (о-в Хоккайдо), на поверх
ности сложена более молоды ми вулканическими и осадочными фор
мациями и представляет собой горное сооружение шириной 1 0 0 — 
200 км, возвышающееся над дном прилегающей с запада Ю жно- 
Охотской глубоководной впадины более чем на 5000 м отделяю 
щееся от М алой дуги мелководным проливом шириной 60—80 км.

Стратиграфия неоген-четвертичных образований, слагаю щ их гря
ду в верхней . выведенной над уровнем моря части, изучалась 
Г.М. Власовым, Ю.С. Ж елубовским, Г.П. Вергуновым, А.Ф. Прялу- 
хиной, К.Ф. Сергеевым [5], В.К. Гавриловым, Н.А. Соловьевой, 
Л.С. Ж идковой и др. В основании разреза залегает сложный комп
лекс основных, средних и кислых вулканитов и прослаивающих 
их обломочных, в основном коллю виальных подводных отложений 
нижнемиоценового, возможно, частично и олигоценового возраста: 
кунаширская свита (до 1200 м) на о-ве Кунашир, Васильевская 
свита (свыше 900 м) на о-ве П арамуш ир и др. Ф ормационно это 
контрастная базальт-риолитовая и дифференцированная базальт-анде- 
зит-дацит-риолитовая вулканогенно-осадочные островные, в основном 
подводные типы, свидетельствующие о разноглубинных магматиче
ских очагах, дифференциация в которых заш ла далеко, что, в 
свою очередь, указывает на неинициальный характер магм атизма, 
резко отличающегося от океанического. Хотя подстилающ ие отло
жения неизвестны, все же можно предположить, что новый цикл 
магм атизма и вулканизма, вероятно, начался после длительного 
перерыва, падающ его на палеоген, по аналогии с соседней зоной 
М алой гряды. Э тот новый цикл наиболее полно проявился в зоне 
Больш ой гряды, где он продолжается и ныне, а на М алой он 
отразился лишь кратко вр ем ен н ы м  отголоском  — вулканитами зе- 
леновской свиты (средний миоцен).

Преобладающ ий режим растяжения временами сменялся фазами 
сжатия, во время которых часто в авулканичных условиях накапли
вались флишевые формации, например, конгломерато-песчано-диато- 
митовый флиш среднего миоцена — ловцовская свита (1300 м) 
на о-ве Кунашир, шумновская свита (более 1000 м) на о-ве П ара
мушир и др., а также песчано-алеврито-глинисто-диатомитовый апи
кальный флиш округловской свиты (800 м) верхнего миоцена—ниж
него плиоцена о-ва П арамуш ир и др. В других секторах Большой 
гряды этот этап ознаменовался интенсивным кислым вулканизмом, 
например, на о-ве Кунашир сформировалась белая алехинская свита 
(до 1 2 0 0  м) — островная андезит-дацит-риолитовая формация с сущест
венным участием игнимбритов и пемз, а также продуктов их пере- 
мыва — тефроидных туффитов. Э тот материал заносился и во 
флишевую зону. Параллельно пышно развивался кремневый и известко
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вый планктон, из которого формировались фоновые отложения — 
диатомиты  с примесью радиолярий, силикофлагеллят и глобигерин 
(0,2—0,5 м, изредка до 1 м). П ланктонный биос указывает на 
довольно теплый умеренный климат и на нехолодные воды океана.

Новая фаза растяжений и более глубоких расколов земной коры 
в позднем плиоцене выразилась в накоплении существенно базаль
товой, то контрастной с риолитами и пемзами — головнинская 
свита (400—500 м) на о-ве Кунашир и др., — то более однородной 
и слабодифференцированной формации — океанская свита (600— 
700 м) на островах Парамуш ир, Шумшу и др. По осадочным членам 
эти формации могут быть отнесены к островным, наземным и 
подводным в целом прибрежным типам. В том  же режиме вулка
низм и осадконакопление продолжались и в плейстоцене и не прекра
тились в настоящее время. На островах и в прилегающей части 
акваторий, особенно с западной стороны дуги, формируется базальт- 
андезит-дацитовая дифференцированная вулканогенно-осадочная ос
тровная формация, мощ ность которой под наиболее высокими вулка
нами (А лаид на о-ве Атласова, Тятя на о-ве Кунашир и др.) 
достигает 2000 м. Между вулканами накапливаются коллювиальные 
и другие континентальные, а также флювиальные, прибойные, планкто
ногенные диатомовые и другие морские отложения значительно мень
ш ей,мощности.

Алеутская островная дуга в западной своей части — это К о
мандорские острова — Беринга и Медный, сложенные палеогено
выми и неогеновыми вулканическими и осадочными формациями, 
во многом аналогичными формациям Курильских гряд и лишь частич
но иного возраста: на К ом андорах  осадконакопление шло и в палео
гене, когда в зоне Курил отмечался перерыв. Разрез над уровнем 
океана начинается с Преображенской серии [6 ,8], расчленяющейся 
на две свиты: медновскую (более 600 м) — нижняя часть эоцена, 
возможно и верхи палеоцена [4,9] — и жирновскую (600 м) — 
эоцен. Они соответственно относятся к островной андезит-дацит- 
риолитовой и подводной'базальтово-флиш евой формациям. Их никак 
нельзя квалифицировать как инициальные, скорее они апикальные, 
т.е. завершающие тектоно-магматический цикл, в течение которого 
в земной коре вызрели камеры с кислой магмой. Осадочные члены 
разреза — преимущественно обломочные породы, от блоково
глыбовых до алевритовых, а также глины, туфы, лаво- и гиало- 
кластиты и единичные биокластовые (в том  числе и баляну- 
совые) известняки — четко циклитовые и генетически относятся 
к турбидитам, олистостромам и другим подводно-коллювиальным, 
планктоногенным (радиоляриты, диатомиты ) и единичным хемоген- 
ным (яшмы, кремни) отложениям. Обстановка накопления склоновая 
и присклоновая глубоководная, условия высокосейсмичные, воды 
умеренно теплые, исключающие соединение с Арктическим океаном.

В течение позднего эоцена, олигоцена и раннего миоцена вулка
низм практически прекратился и после некоторой тектонической 
перестройки (угловое несогласие) сформировалась мощ ная (свыше 
2 0 0 0  м) берингонская серия — олистостромово-конгломерато-песчано-
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диатомитовый флиш, практически неотличимый от среднемиоценового 
флиша Курильских островов. Состав обломочного материала также 
очень сходен — вулканитовый (базальты , андезиты, реже дациты 
и риолиты) в основном, но со значительным содержанием облом
ков аргиллитов, алевролитов, песчаников, кремней, глинистых слан
цев, известняков. Многие из них неизвестны в разрезе К омандор
ских островов. Единичными гальками и гравийно-песчаными зернами 
встречаются кварциты, слюдистые сланцы, амфиболиты, порфироиды, 
порфиритоиды, эпидозиты и другие метаморфические породы, арко- 
эовые песчаники и метапесчаники, биотитовые и мусковитовые 
граниты, плагиограниты, гранофиры, диориты, габбро, серпениты 
и другие интрузивные породы. Довольно обычны известковые ра
ковины пелеципод и биокласты, а также спикулы кремневых гу
бок. Конглобрекчии, конгломераты и глыбовые олистостромовые 
накопления составляю т 15—20% объема формации, дресвяники и граве
литы — 3—5%, песчаники — 30—40%, алевролиты — 5— 10%, 
глины — 1—3%, опоки и диатомиты  — 15—25%, кислые витрокла- 
стические туфы — 1—3%, известняки — 1—2%. П реобладаю т несорти
рованные или плохо сортированные породы, ш ироко распространена 
градационная слоистость, обычны блюдцеобразные текстуры, конво- 
лю тная, оползневая текстура, слабое развитие или отсутствие косой 
слоистости, подошвенные слепки борозд размыва и другие механо
глифы, а также биоглифы, знаки внедрения и глиняные диапиры, 
часты фрагменты слаболитифицированных осадков в неустойчивом, 
даже в вертикальном положении, однозначно указываю щ ие на спазма- 
тичность мобилизации, переноса и отложения в виде лавин.

Литотипы слоев, генетические типы отложений и их парагене- 
тические ассоциации типичны для флиша. Господствуют турбидиты 
(более 50—70%), гравитационные коллювиальные накопления (10— 
2 0 %), олистостромы (5— 1 0 %), планктоногенные диатомиты (20—30%), 
а контуриты (3-5%) и туфы (1-3%) — подчиненные. Во флише К о
мандор можно полно наблю дать интересные интракрустальные обра
зования — нептунические, или кластические песчаные и дресвяные 
дайки и силлы толщиной до 10 м. М естами на расстояниях в 
сотни метров, например на океанском побережье о-ва Беринга 
в бухте Непропусковой, общий объем их составляет 60—70% толщи, 
а вмещающий песчано-диатомитовый флиш остается разобщенными 
целиками размером в м етры —первые десятки метров. То, что та
кие дайки и силлы становятся формациеобразующ ими, свидетель
ствует о слабой литифицированности отложений глубоководных ко
нусов выноса, большой тиксотропности их зернистых слоев, способ
ных переходить в плывунное состояние под влиянием нагрузок 
или встряхивания конусов, что является обычным в условиях вы
сокой сейсмичности и при неустойчивом положении конуса на наклон
ной поверхности континентального склона. При этом легко обра
зуются секущие или послойные трещины, сходные с трещинами от- 
седания, и в них нагнетается плывунный материал. Он излива
ется и на поверхность конусов, образуя песчаные пласты без града- 
ционности, которые можно считать разновидностями флюксотурбидитов.

160



Флишу беринговской серии свойственна многоранговая циклич
ность — от элементарных дециметровых турбидитно-планктоногенных 
циклитов, наиболее полно развитых в средней части конусов, до 
макро- и мегациклитов. Наиболее крупные циклиты приняты за 
регионально-стратиграфические подразделения — свиты. Выделяются 
водораздельная (10S0— 1250 м) и выш езалегающ ая с базальными 
конгломератами подутесная (600—650 м) свиты. Подутесная свита, 
венчающая разрез, заклю чает массивные косослоистые песчаники 
довольно мелководного типа, указываю щ ие на наступавшее време
нами компенсирование прогибания. Поэтому флиш может считаться 
апикальным, заверш аю щ им прогибание. И действительно, разрез 
беринговской серии не фиксирован сверху, он был размы т при 
наступившем воздымании и осушении территории.

В базальных конгломератах подутесной свиты залегаю т заме
чательные мелкогалечные конгломераты по р. Буян названные буянов- 
скими, на 10—30% состоящие из идеально окатанных и отполи
рованных опалов, агатов, яшм и других полудрагоценных камней. 
Этот высокозрелый материал свидетельствует о залегании в фунда
менте Алеутской дуги мезозойско-палеозойских осадочно-магматиче
ских и метаморфических комплексов, из которых только и могли 
происходить эти гальки. Такой фундамент выходит на дневную 
поверхность на восточных островах дуги. Следовательно, и в ней 
обнаруживаются те же черты строения и геологической истории, 
что и у Курильской дуги [9,10]. Эти дуги, таким  образом, закла
дывались не на океаническом основании, как нередко считают 
[4,9], а на достаточно зрелом, претерпевшем полициклическое раз
витие фундаменте, вклю чающем осадочно-метаморфические комплексы 
по крайней мере мезозойского, а скорее и палеозойского возраста. 
Такое предположение подтверждается геофизическими данными [1,2, 
4,5,9,10], устанавливающ ими утолщенную (до 25—30 км) земную 
кору переходного (от континента к океану) типа и наличие ’’гра
нитного” слоя. К такому же выводу пришли Е.М. Рудич, С.Ю. Же- 
лубовский, К.Ф. Сергеев [5] и другие исследователи Курил.

Об умеренно теплых водах океана свидетельствует больш ая кар- 
бонатность отложений, которая выражается в обильной известковой 
макро- и микрофауне и высокой общей конкрециеносности (до 
5 — 1 0 %), представленной известковыми стяжениями как в глинах, 
так и в алевролитах и песчаниках, в известковом цементе и 
пластах известняков. Обогащенность растительным детритом сви
детельствует о гумидном климате.

Разрез коренных отложений заканчивается алеутской серией [6 ,8 ], 
представленной двумя мало распространенными на К омандорах и 
совместно не встречающимися свитами: юшинской (верхи среднего 
миоцена—верхний миоцен), развитой лишь на северо-западе о-ва Бе
ринга (до 600—650 м), и водопаде кой (плиоцен, 300—400 м), распро
страненной на юго-востоке о-ва Медного. Это типичные острово- 
дужные, в основном субаэральные осадочно-вулканические формации: 
базальт-андезито-базальтовая и трахибазальтовая с гипабиссальными 
долеритами и трахидолеритами (юшинская свита) и баэальт-анде-
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зит-дацитовая (водопадская свита). Субаэральные и мелководно
морские коллювиальные, прибойные и прибрежно-флювиальные отло
жения, четко косослоистые, с мелководными м оллю сками составляю т 
до 50—60% объема формаций. Обломочный материал на 95—98% 
автохтонный. Единичными гальками и валунами встречены граниты, 
диориты, амфиболиты, горнблендиты, анортозиты , порфироиды, крас
ные яшмы, зеленые кремни, фтаниты, кварцевые метапесчаники 
и слюдистые сланцы. Некоторые из этих пород поднимаю тся драги
рованием цоколя островов. Среднемиоценовый возраст юшинской 
свиты определяется не только по фауне и диатомовой флоре, 
но и К-Аг методом, даю щ им возраст синвулканичных гипабис
сальных интрузий в 20—25 млн лет [3,9]. Центры вулканизма 
сместились в тыловую часть дуги и располагались к северо- 
востоку от о-ва Беринга. На центральных и восточных островах 
Алеутской дуги вулканизм среднего и позднего миоцена был более 
активным [9,10]. Возраст водопадской свиты теми же методами 
определяется в 5—7 млн лет [3]. На о-вах Канага и Танага 
в аналогичной толщ е найдена морская м оллю сковая фауна плио
цена. Аналогичная фауна обнаружена О.А. Ш мидтом (9) в песча
никах северо-западной оконечности о-ва Беринга, что позволяет 
отнести небольшие выходы основных и средних вулканитов к водо
падской свите. Излияния базальтов, андезитов, дацитов и риолитов 
на островах Кыска, Крысьих, Андреяновских и Лисьих, а также 
на Аляске продолжались и в плейстоцене и голоцене и не прекра
тились в настоящее время [ 1 0 ].

Большое сходство геологических формаций, тектонической струк
туры и геологической истории Курильской и Алеутской островных 
дуг и близость их по тем же аспектам к Камчатке и Японским 
островам указы ваю т на единый стиль геологического развития всей 
переходной от континента к океану зоны. Понять его можно срав
нением с хорош о изученными аналогами, в которых известен полный 
формационный ряд, начиная от заложения, кончая замыканием. В 
качестве таких тектонотипов подвижных зон выступают геосинкли- 
нальные пояса, например, Уральский, Кавказский, Восточно-Австра
лийский, вулканические пояса, например, Центрально-Казахстанский 
девонский или М онголо-Охотский мезозойский, а важнейшим аспек
том сравнения — формационные ряды. Именно геоформации наиболее 
полно и глубоко отраж аю т тектонические типы, стиль развития 
и геологическую историю целостных геологических областей — регио
нов. Несмотря на вполне естественные различия, обусловленные, 
например, большей или меньшей магматичностью , преобладанием 
субаквальных или субаэральных условий, формации островных дуг 
полностью аналогичны формациям Уральской геосинклинали и других 
подвижных поясов и не имею т ничего общего с собственно океани
ческими. Следовательно, северо-западная часть Тихого океана разви
валась в течение мезо кайнозоя и, вероятно, в палеозое по гео- 
синклинальному типу.

Какова же направленность этого развития и что в прош лом 
представляла собой данная окраина — часть океана или часть конти
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нента? Есть ли отличия в развитии зоны от известных геосинкли
налей, и если есть, то чем они вызваны?

Развитие геосинклиналей направлено к их замыканию  и превра
щению в складчатые сооружения. Однако в таких геосинклиналях, 
как Альпийская, завершение одного геосинклинального цикла преры
валось новыми фазами растяжения, вулканизма и прогибания, и 
они становились полициклическими. Еще в большей мере это отно
сится к северной и западной (как впрочем и к восточной) окраинам 
Тихого океана, в которых на протяжении всего меэокайнозоя 
преобладали тенденции к расширению и опусканию. П оэто
му среди формаций практически отсутствуют молассы и шлир. 
Большие массы грубообломочного материала, возникающие на скло
нах вулканических хребтов, из-за узости шельфов сбрасывались на 
дно глубоководных котловин и входили в состав флиша (хромов- 
ская свита на о-ве Ш икотан, беринговская серия на Командорах). 
Флиш — самая характерная формация переходной зоны, и его 
роль в формировании осадочного чехла в процессе: ее эволюции 
возрастает одновременно с возрастанием доли пелагических эле
ментов формации. Это свидетельствует о наступании океана на 
континент и об образовании всей переходной зоны за счет конти
нента, длительное время, по крайней мере в течение мезозоя и 
кайнозоя, испытывающего деструкцию.

Эволюция осадконакопления и вулканизма, типы формаций и их 
вещественный состав указываю т, таким  образом, на сложную много
ярусную тектоническую структуру островных дуг, древние, по край
ней мере палеозойские, их ядра (они не моложе континентальных 
окраин континентальной части Азии), полициклическое геосинкли- 
нальное развитие, поддерживавшееся перманентно проявляющимися 
растяжением и опусканием континентальной окраины, и геологи
ческую молодость (плиоцен—антропоген) современного выражения 
островных дуг. Они возникли не на океанической коре, а в основ
ном как остаточные образования в результате спрединга, большею 
частью рассеянного, приведшего к образованию всего пояса окраин
ных морей: Берингова, О хотского, Японского, Ж елтого, Восточно- 
Китайского, Филиппинского и К ораллового. Эти растягивающие 
усилия характеризую т и современный режим, что подтверждается 
отсутствием надвигов и покровов, как и развитой складчатости, 
в дайковых поясах и образованием в тылу дуг глубоководных 
котловин с корой океанического типа, например Ю жно-Курильской. 
Весь восток Азии, как и Австралии, — зона долгоживущей тектоно- 
магматической активности, и определяющими процессами осадко
накопления в ней являю тся эндогенные. Однако и собственно экзо
генные осадочные процессы, например перемещение больш их масс 
обломочного материала и скопление его в узких зонах подножий 
склонов, становятся факторами тектонических движений, возможно 
даже ускоряющихся при нагрузках. Эволюция условий экзогенной 
среды проявилась в циклическом понижении температуры вод, 
снижении карбонатности и возрастании планктоногенного кремне
накопления, главным образом  диатомового.
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A b s tra c t

The sedimentary form ations of Kuril and Aleutian island arcs, 
as well as Kam chatka and Japan  Islands first of all consist of 
terrigenous and volcanic clastic rocks graywakes. The second main 
group are siliceous rocks. As genetic types of deposites they are 
turbidites, olistostromes, talus and collapse deposites also planctono- 
genic sediments. They indicate about deep-water environments of sedi
m entation but also about distribute or high amplitude relief.

The clastic components of rocks are not of great variety: the
fragments of basaltes, andesites and other volcanic rocks appear
as dominating. They are mostly autochthonous. None the less su
bordinate and accessory clastic fragments have a great importance 
as indicators of the sources of the terrigenous components. They
are argillites, arkoses, jaspers and other cherts, opals, agates, li
mestones, quartzites, m etasandstones, metamorphic slates, schists, amphi- 
bolites, gneisses, granites etc. This sand grains, pebbles and boul
ders suggest an ancient sialitic foundation of the islands and the 
community of structure and history with Kam chatka and Japan.

Developing of region as a geosynclinal zone (dispersal spreading, 
rifting and oceanisation) is a main substance of a tectonic evo
lution of this transitional zone.
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В. В. Еремеев

Ф А Ц И И  С О В РЕМ ЕН Н Ы Х  ОСАДКОВ 
И О СО БЕН Н О С ТИ  С Е Д И М Е Н Т А Ц И И  

У П О Д Н О Ж ЬЯ  К О Н Т И Н Е Н Т А Л ЬН О ГО  СКЛО Н А  
Ю Ж Н О -А М ЕРИ К А Н С К О ГО  К О Н ТИ Н ЕН ТА  

(Ц Е Н Т РА Л Ь Н А Я  А ТЛ А Н ТИ К А )

Исследования осадочного чехла в пределах пассивной окраины 
Центральной Атлантики у подножья континентального склона Ю жно- 
Американского континента на границе с абиссалью к востоку от М а
лой Антильской дуги и к северо-востоку от Гвианского побережья, 
в зоне дистальной части конусов выноса рек Ю жной Америки — Ори
ноко, Карантейн, Эйсенкибо — позволили всесторонне рассмотреть 
эволюцию указанной части океанического бассейна. В ходе рейса 
НИ С ’’Академик Николай Страхов” детально с помощ ью  геофизических 
методов и отбора пятиметровых трубок изучен участок океанской 
плиты площ адью ЗООХЗОО км, имеющий относительно простой рельеф, 
поверхность которого спокойно погружается в северо-восточном на
правлении. М атериалы батиметрической съемки показали, что по 
структурно-морфологическим признакам и тектонической приурочен
ности с юга на север выделяются три геоморфологических типа рель
ефа: крутой, относительно расчлененный рельеф основания континен
тального склона; глубоководный эрозионно-аккумулятивный рельеф 
подножья континентального склона (периферические части подводных 
конусов выноса); глубоководный аккумулятивный рельеф абиссальной 
равнины. Они формируют единый взаимосвязанный ряд от континен
тального склона к абиссальной равнине.

Наибольший интерес для понимания особенностей седиментации 
представляют собой эрозионно-аккумулятивный рельеф подножья кон
тинентального склона, который возник в области сочленения конти
нентального склона и абиссальной равнины и формировался при ак
тивном привносе осадочного материала реками. Сносимый осадочный 
материал создавал относительное геоморфологическое равновесие 
рельефа между верхней бровкой континентального склона и абиссаль
ной равниной. Он характеризуется наличием двух хорош о выраженных 
смежных подводных конусов выноса и их периферических частей.

Ю го-восточный конус имеет ббльш ую площадь и более сложное 
строение чем восточный и, в свою очередь, состоит из двух срос
шихся более мелких конусов. Поверхность конуса рассечена систе
мой субпараллельных каньонов, русел и протоков, преимущественно 
северо-западного простирания. Наблю дается веерообразное расхож
дение от наиболее приподнятой части конуса выноса к дистальной. 
Форма и глубина каньонов и протоков от вершинной части конуса 
к дистальной меняется. В вершинной части конуса это долины 
V-образной формы, ближе к дистальной части глубина долин умень
шается, они приобретают U-обраэную форму, что свидетельствует

У Д К  551.462:552.143:550.4
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об окончании эрозионной деятельности глубоководных потоков. В 
дистальной части конуса поверхность изрезана в очень малой сте
пени, долины и протоки более мелкие. Резкой границы между кону
сом выноса с его всхолмленным эрозионно-аккумулятивным типом 
рельефа и абиссальной равниной не устанавливается.

Рельеф западного конуса выноса характеризуется теми же чер
тами строения, что и юго-восточного. Веерообразная структура сис
темы эрозионных врезов выражена нечетко, хотя оба конуса выноса 
формировались из одной каньонно-веерной системы. В западном кону
се отсутствуют хорош о выраженные V-образные долины, преоблада
ют U-образные, а по самой периферии — корытообразные с плоским 
дном и прирусловыми валами. Это указывает на принадлежность 
западного конуса наиболее удаленным частям конуса выноса рек 
Гвианского побережья.

Северная, северо-восточная и восточная части полигона являются 
областью  абиссальной равнины — Гвианской котловины с аккумулятив
ным рельефом.

Установлено, что поверхность, на которой отлагались осадки па
леоконусов выноса рек Ориноко, Эйссекибо и Карантейн, является 
эрозионно-тектонической и могла сформироваться в условиях отно
сительно высокого стояния дна океана, формирование конусов выноса 
рек в разные отрезки времени было различным и зависело от коли
чества поступаемого материала и структуры поверхности, на кото
рой он отлагался.

На основании изучения морфологии склона выделены: южный конус 
выноса между 54—56° з.д.; западный конус выноса между 56—57° з.д.; 
абиссальная равнина между 12— 13°30' с.ш. Изучение генетических 
признаков осадков верхнего интервала осадочного чехла позволило 
выявить основные генетические типы, фации и макрофации, просле
дить их в пределах всех разрезов, построить профили, увязав все 
разрезы, и восстановить особенности седиментации.

Отложения макрофации постоянно действующих сильных и быстрых 
мутьевых потоков, связанных с системами каньонов (каналов) — 
пески и алевриты, несущие все признаки турбидитов (эпизодичность 
появления, градационная сортировка материала, резкая контраст
ность гранулометрии на фоне окружающ их осадков, связь с систе
мами каньонов, приуроченность к зонам от верхней части континен
тального склона до абиссальной равнины). Наблю дается латераль
ное замещение песчаных турбидитов песчано-алевритово-глинистыми, 
что указывает на переход от центральной части потоков к фланго
вым и хвостовым.

Турбидиты изучаемого региона относятся в основной своей массе 
к типу А, реже В, по классификации А. Боума, редко встре
чаются циклы С. Турбидиты типа С характеризую тся тем. что 
элемент С подразделяется на нижнюю часть с косой слоистостью 
и верхнюю с косоволнистой выполаживающейся слоистостью . Грануло
метрическая градация совпадает со сменой текстур в связи с ослаб
лением потока. При этом песчаные осадки с косой однонаправленной 
слоистостью, переходящей в линзовидную, отвечают фации осадков
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центральных частей мутьевых потоков; песчано-алеврито-глинистые 
с тонкой линзовидной слоистостью — фации осадков фланговой или 
хвостовой части мутьевых потоков. Песчано-алевритовые осадки без 
видимой слоистости, участками с косой однонаправленной слоис
тостью  и градационной сортировкой, формировались в зоне вдоль 
края каньона в условиях приканьонных валов и отвечают фации 
песчано-алевритовых осадков приканьонных валов. Глинисто-алеври
товые осадки накапливались в зоне, наиболее удаленной от стерж
невой части каньона, в условиях со слабой динамикой водной среды 
и отвечают фации глинисто-алевритовых осадков дистальных частей 
каньонов (приканьонных зон выноса). В целом указанные отложения 
характеризую т обстановки осадконакопления, приуроченные к интер
валу от верхней части континентального склона до абиссали.

Отложения макрофации эпизодических слабых и сильно разжижен
ных мутьевых потоков, не связанные с каньонами (каналами), а так
же контурных и склоновых течений располагаются в межканьонных 
участках краевых частей конусов выноса. Они возникали время от 
времени, располагаясь вдоль континентального склона, являясь от
ложениями склоновых течений, со слабой динамикой водной среды и 
представлены чередующимися алевролитами и алевритистыми гли
нами. Осадки образовывались в том случае, когда непосредственно 
с бровки шельфа происходило оползание, смыв и разнос материала 
мутьевыми потоками; при этом, однако, не происходило врезания 
каналов. Фация алеврито-глинистых осадков краевой части конуса 
выноса характеризует осадконакопление в условиях плоскостного 
сноса терригенного материала; осадки представлены ритмически 
чередующимися мелкоалевритовыми и алеврито-глинистыми породами 
с четко выраженной горизонтальной слоистостью , при этом нижняя 
граница алевритовых прослоев резкая, вверх переход постепенный.

Фация глинистых осадков с незначительной примесью алеврито
вого материала краевой части конуса выноса характеризует осадко
накопление с наиболее слабой динамикой потока и представлена 
глинами с редкими тончайшими прослоями мелко- и тонкоалеврито
вого материала и отчетливо выраженной тонкой горизонтальной слоис
тостью.

В целом отложения данной макрофации характеризую т собой се
диментацию в краевых частях конусов выноса, где непрерывный 
поток глинистого, довольно тонкого материала время от времени 
пополняется более крупным материалом слабых контурных и плос
костных разжиженных мутьевых потоков и склоновых течений, воз
никающих вдоль континентального склона.

Отложения макрофации глубоководной седиментации формирова
лись за счет оседания взвешенного материала, поступавшего с кон
тинента, и за счет осаждения планктонного биогенного материала. 
Характерна медленная устойчивая вертикальная седиментация без 
следов динамики водной среды. Выделены фации глинистых осадков 
и глинистых осадков с примесью органогенно-карбонатного материала 
глубоководной седиментации.

Выявленная и описанная выше сеть каньонов указывает на прош
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лую активную деятельность мутьевых потоков. Вскрытые трубками 
отложения приурочены к каньонам-долинам и характеризую тся соот
ветствующим набором фаций и генетических типов. При этом наиболь
ший интерес представляют отложения фаций центральных частей 
мутьевых потоков — турбидитов, составляющ их около 1 2 % отложений.

Отложения, характеризующие межканьонные возвышенные участки 
континентального склона, охватываю т юго-восточную, севернуй и от
дельные полосы центральной части полигона и ориентированы в юго- 
западном и северо-восточном направлениях. Это тонкое ритмичное 
чередование алевритов и алевритистых глин, алевритистые глины с 
примесью алевритов, редкие прослои алевритов. Фланговые разновид
ности турбидитов представлены алеврито-глинистыми образованиями, 
характеризую щ ими обстановку периферии конуса выноса за пределами 
артерий, питающих конус. В отдельных участках центральных частей 
полигона присутствуют однородные тонкогоризонтальнослоистые алев
ролиты, характеризующие обстановки прибортовых частей каньонов 
и межканьонных участков — латеральные переходы каньонных образо
ваний. Осадки, развитые в северной части полигона, характери
зуют обстановку осадконакопления на границе конуса выноса и 
абиссальной равнины.

В пределах области восточного конуса выноса р. Карантейн 
отчетливо проявляется микроциклическое строение. Верхний микро
цикл сложен глинистым илом с фораминиферами (до 15%), мощ ность — 
50—65 см. Ниже отложения второго микроцикла мощ ностью 50—60 см 
представлены тонким чередованием алевролитов и алевритистых глин; 
глин и алевритистых глин; алевролитов; чередованием песков, алев
ритов и глин (дистальная часть турбидита); тонкими прослоями пес
чаных турбидитов. Турбидиты встречаются в пределах всего интерва
ла. М ощность отложений третьего микроцикла 30—45 см. В основа- 
вании — песчано-алевритовый турбидит центральной части, перехо
дящий в дистальную разновидность глина—алеврит—песок. Выше 
развиты глины и глины с алевритами. В основании отложений чет
вертого микроцикла песчано-алевритовый турбидит, по простиранию 
переходящий в турбидит дистальной части. Выше глина с прослоями 
алевритов. М ощность микроцикла 20—30 см. Отложения пятого микро
цикла имеют мощность 20—30 см, в основании — песчано-алеврито
вый турбидит, переходящий в турбидит дистальной части. Выше глина 
с прослоями алевритов. Отложения шестого микроцикла имеют мощ 
ность 40—50 см, в основании турбидиты, выше толщ а глин с алев
ритовыми прослоями, при этом  частое чередование прослоев турби
дитов (4-5). Их изменчивость определяется изменением мощности 
мутьевых потоков и различной локализацией их разгрузки. Отложения 
седьмого микроцикла также характеризую тся наличием в основании 
песчаного турбидита, переходящего в дистальные турбидиты. Выше 
развиты глинистые осадки, чередование глин, алевритистых глин. 
Они также содержат включения турбидитов. М ощность микроцикла 
40—50 см. М ощность отложений восьмого микроцикла 50—70 см, 
в основании — песчаные турбидиты с резкой нижней границей, 
по простиранию переходящие в образования дистальной части. Выше
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отложения алевритов и глин с тонкими включениями турбидитов. 
Отложения девятого микроцикла имеют мощ ность 60 см, в основа
нии — турбидиты. Выше развиты глинистые осадки, переходящие 
в глины с прослоями алевролитов.

Присутствие турбидитов показывает, что по указанному профи
лю  разрезы можно отнести к ложбинам и пологим погребенным 
каньонам. Станциями 18, 19 и 24 вскрыты фланговые перифери
ческие части конуса; здесь циклы сопоставлены по положению в 
разрезах песчаных и алевритовых турбидитов и алевритовых кон- 
туритов. Станции 7 и 8 вскрыли межканьонные и каньонные при
русловые валы, являющиеся связующими с разрезами западного 
конуса выноса. Разрез станции 22 коррелируются с разрезами не 
только восточного, но и западного конуса.

Западный конус выноса также имеет микроциклическое строение. 
Станции 14, 16, 17, 9, 12, 13 расположены в пределах каньона или 
на его бортах, станции 7, 8 , 15 вне каньонов, в пределах прикань- 
онных валов и возвышенностей.

Верхний микроцикл мощ ностью  50—60 см от поверхности до м ар
кирующего окисленного слоя сложен глиной с фораминиферами и хода
ми илоедов. Основанием является слой оливково-зеленого лимонити- 
зированного алеврита (маркирующ ий уровень). Второй микроцикл 
(35—65 см) в основании повсеместно представлен песчаными турбиди- 
тами, которые устанавливаются в этом же интервале разреза южно
го конуса, турбидиты образую т несколько пачек. Верхняя часть пред
ставлена хорош о отмученной, тонкой глиной, реже алевритистой с 
тонкими прослоями алевритов. Третий микроцикл характеризуется 
наличием в нижней части прослоев песчаных турбидитов, переходя
щих по простиранию в алевриты, отсутствуют они лишь в районе 
станции 12. Верхняя часть интервала сложена хорош о отмученной 
или с примесью алеврита глиной или глиной с прослоями алеври
тов. М ощ ность четвертого микроцикла 45—50 см, в нижней части 
располагаются песчано-алевритовые турбидиты. По латерали и вниз 
по склону они выклиниваются. Верхи сложены тонкоотмученной гли
ной с тонкими прослоями алевритов. М ощность пятого микроцикла 
30—65 см, в основании расположены прослои песчано-алевритовых 
турбидитов, переходящих во фланговую фацию. В верхней части 
интервала преобладает глина, содержащая тонкие алевритовые про
слои. Шестой микроцикл четко выделяется по срезам станций 9 и 
15; основание интервала выделяется по подошве алеврито-песчаного 
турбидита. Аналоги слоя на станциях 8 , 15 и 16 — крупные про
слои алеврита, являющиеся фланговой фацией турбидитов. Седьмой, 
восьмой и девятый интервалы выделены в осадочной толщ е по по
дошве турбидита. В нижнем интервале отмечается несколько про
слоев турбидита. Верхняя часть — глинистые породы с алевритом.

В целом для западного конуса характерна отчетливая циклич
ность и больш ая мощ ность, при этом ш ироко распространены песча
ные турбидиты, прослои которых прослеживаются вниз по континен
тальному склону более чем на 160 км.

Зона северной части полигона — стык равнины и северного ко
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нуса выноса. В этой зоне алеврит-песчаные турбидиты выклиниваю т
ся. На абиссальной равнине наибольш им распространением пользую т
ся светлоокрашенные глины окислительной обстановки с включениями 
биогенного карбонатного материала или без них. М аркирующ ими уров
нями являются пакеты тонко чередующихся глин и алевритистых глин, 
которые служат границами стратиграфических срезов и являю тся 
отложениями потоков, не связанных с системами каналов.

Первый микроцикл занимает интервал мощ ностью  70—90 см от по
верхности дна до подошвы первого пакета тонко чередующихся глин 
и алевритистых глин. Верхняя часть интервала сложена однородными 
глинами с фораминиферами. М ощ ность второго микроцикла 35—45 см. 
В нижней части интервала — чередование глин и алевритистых глин, 
выше — тонкоотмученная глина или с алевритовой примесью. 
Граница третьего микроцикла мощ ностью  45—50 см проводится по ос
нованию песчаного турбидита, переходящего в алевритовый; далее 
турбидит выклинивается к абиссальной равнине и переходит в пере
слаивающиеся тонкоотмученные глины с илоедами. В верхней части — 
глины и алевритистые глины, часто с ходами илоедов. Четвертый 
микроцикл мощ ностью  1 0 0 — 1 1 0  см характеризуется наличием в осно
вании его прослоя песчаного турбидита, переходящего по прости
ранию в алевритовый и к абиссальной равнине — в глины с фора
миниферами и чередование глин с алевритистыми глинами. МЬщность 
пятого микроцикла — 80— 1 0 0  см; в основании — тонкое чередование 
алевритов и глин либо лимонитизированная зона. Верхняя часть 
интервала — глина с ходами илоедов и фауной. В нижней части 
шестого микроцикла мощ ностью  80— 1 0 0  см слой песчаного турби
дита. Выше повсеместно глины с фораминиферами либо редкими 
прослоями глинистого вещества.

Таким образом, повсеместно нижняя граница первого микроцикла 
маркируется пакетом твердых алевролитов с лимонитом, что соот
ветствует определенной батиметрической зоне на профиле океанского 
дна, где геохимическая граница параллельна дну. Нижняя граница второго 
микроцикла повсеместно начинается песчано-алевритовым 
турбидитом либо его аналогом  — алевритом с линзочками песка, 
на западном конусе в осадках указанная граница невыразительна, 
но выше располагается пачка сближенных песчаных турбидитов. 
Граница третьего микроцикла выделяется на западном конусе в 
основании пачки турбидитов и по одиночным слоям на юге и севере. 
На абиссальной равнине, фланговых и межканьонных участках конусов 
эта граница проблематична. Граница четвертого микроцикла на за
падном конусе прослеживается по прослою турбидитов среди глин, 
на южном — в основании интервала, насыщенного турбидитами, 
на северном — в основании единичного слоя турбидита. Граница 
пятого и шестого микроциклов также прослеживается по основанию 
слоя песчаных турбидитов. Граница седьмого и восьмого микроцик
лов также отчетливо выражена по песчано-алевритовым слоям тур
бидитов и установлена четко только на станции 9. Границей станции 
9 служит слой песчаного турбидита, переходящего вверх в глинис
тые образования.
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Песчаные слои турбидитов прослеживаются на десятки километ
ров, а затем выклиниваются, корреляция на больш их расстояниях 
зависит от протяженности слоев (плоских линз), вытянутых цепоч
кой. Вкрест простирания континентального склона турбидитовые слои 
песка распространены на десятки и первые сотни километров, при 
этом происходит замещение турбидитов песчано-алеврито-глинистой 
ассоциацией и затем выклинивание, что соответствует переходу от 
центральных частей мутьевых потоков. М ощ ность турбидитов менялась 
в зависимости от массы и скорости мутьевых потоков. Наиболее 
интенсивная разгрузка мутьевых потоков происходила в зоне пере
хода склона на абиссальную равнину. Турбидитовые слои алевритов 
обладаю т такой же протяженностью, как и турбидитовые слои песча
ников, при этом ареал алевритов вдоль континентального склона 
шире ареала песков. Слои глины — наиболее стабильный компонент 
разреза, их изменение определяется положением по отношению к кону
су выноса. Во фланговых частях конуса наблюдается замещение 
глины тонким чередованием глины с алевролитами. В зоне каньонов 
слои глины выдержанные, сложены тонкоотмученным материалом, 
иногда происходит замещение на алевритистую глину. В каньонах 
отмечается уменьшение слоев глины в каньонах при размыве их 
мутьевыми потоками. Песчаные турбидиты каньонов постепенно 
замещ аю тся пакетами чередования алевритов и глин, а затем  чис
тыми глинами или глинами с воздействием контуритов. Алевриты 
в пакетах тонкого переслаивания по простиранию переходят в глину.

Ф ормирование первого цикла происходило в спокойной обстанов
ке седиментации, в условиях спокойной динамики водной среды, при 
этом образовывались однородные глины без признаков слоистости. 
Привносились они с континента в виде взвешенного материала; в 
осадок поступали также раковины фораминифер.

Ф ормирование второго цикла характеризовалось периодическим 
врезанием песчаных мутьевых потоков, которые во фланговых частях 
сменялись песчано-алевритово-глинистыми образованиями, и в меж- 
каньонных участках выклинивались.

В южном конусе выноса центральная часть песчаного мутьевого 
потока располагалась только в пограничной зоне, в остальных зо
нах — песчаные и песчано-алевритовые, а также алевритовые потоки 
фланговых частей. Действие потоков прерывало седиментацию в усло
виях спокойной динамики водной среды, при этом  еще накладывалось 
действие сильно разжиженных потоков, не связанных с каньонами.

Ф ормирование третьего цикла происходило в условиях спокойной 
седиментации, прерываемой действием контурных течений. В началь
ный этап в пределах южного и западного конусов действовали 
мутьевые потоки, накапливались осадки их центральных частей. 
В пределах северного конуса выноса действие потока проявилось 
лиш ь в одном месте.

В период формирования четвертого цикла в начальную фазу дей
ствие потоков проявилось на севере. На юге действовали контурные 
течения. В дальнейш ем повсеместно происходило отложение тонко- 
отмученных глин с примесью алевритового материала.
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В период формирования пятого цикла в начальную стадию накап
ливались осадки мутьевых потоков лишь в районе станции 8 южного 
конуса. В дальнейшем происходило накопление глин в условиях 
спокойной седиментации при слабом  воздействии контурных течений.

Таким образом, осадконакопление в пределах указанной зоны 
осуществлялось в условиях центральной части каньонов (долин), 
флангов, межканьонных участков и обстановок абиссальной равнины. 
При этом во времени чередовались периоды придонной садки наиболее 
тонкого глинистого материала, приносимого мутьевыми потоками и 
течениями. Осадки терригенного происхождения, преобладаю т алев
риты и реже пески, в виде включений в тонкоотмученной глине при
сутствует карбонатный материал, поступавший из верхнего слоя. 
Наиболее характерными фациальными замещениями являю тся фа- 
циальные переходы глин, формировавшихся в условиях медленной 
вертикальной седиментации, в чередовании алевритов и алевритис- 
тых глин, формировавшихся за счет наложения контурных течений. 
Песчаные отложения центральных частей мутьевых потоков приурочены 
к зоне нижней части конусов выноса, песчано-алеврито-глинистые 
образования — к фланговым или хвостовым частям мутьевых потоков.

Выявленная батиметрическими промерами эрозионная сеть на 
конусах выноса является древней и в настоящее время происходит 
ее захоронение.

Осадконакопление происходило в полосе у подножья континен
тального склона шириной около 100 км с перепадом глубин 3600— 
4500 м, полигон расположен в области нижнего веера-каналов, за
тухающ их на абиссальной равнине. Накапливались пелагические осад
ки в условиях слабой динамики водной среды, а также в условиях 
активной динамики. П роисходила главным образом  пассивная аккуму
ляция осадков и погребение ранее возникшего эрозионного рельефа.

Детальное изучение минерального состава всех генетических типов 
осадков' показало наличие в составе их обломков кварца, полевых 
шпатов, обломков пород темноцветных минералов, вулканических 
стекол и акцессорных минералов. О бломки кварца составляю т 40— 
80% среди терригенной части, отчетливо выделяются три генетиче
ских разновидности. Кварц вулканогенных пород — зерна дипирами- 
дального габитуса либо их остроугольные обломки с включениями 
зерен апатита. Кварц гранитов — изометричные зерна с неровным 
мозаичным погасанием с включениями зерен полевых шпатов, слюд, 
рутила, турмалина и циркона. Кварц метаморфизованных пород пред
ставлен удлиненными зернами мозаичного погасания с включениями 
слюды и хлорита. Обломки пэлевых шпатов (5— 10%) представлены 
кристаллами микроклина таблитчатой формы, слабоизмененные с мик- 
роклиновой решеткой, а также ортоклаза таблитчатой формы, поли
тизированные. Темноцветные минералы составляю т 1—3% и представ
лены обломками кристаллов пироксена и амфибола. Присутствуют 
также зерна слюд, агрегаты  хлорита и рудные минералы — лейкоксен 
и магнетит. О бломки пород представлены облом кам и гранитов, квар
цево-слюдистых сланцев, гнейсов и кварцитов. Обломки вулканитов 
основного состава с различимой пилотакситовой, трахитовой и ин-
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терсертальной структурой основной массы, обломки вулканитов кис
лого состава состоят из слабо раскристаллизованной основной массы 
и вкрапленников кварца.

Анализ распределения терригенных компонентов в разрезе и на 
площади позволил выделить различные терригенно-минеральные ассо- 
ции, генетически связанные с разными областями сноса. Это ассо
циация песков и алевритов с гранитно-гнейсовым обломочным мате
риалом , приуроченная к отложениям восточного конуса выноса. 
Источником ее явились граниты, гранито-гнейсы, гнейсы, сланцы, 
кварциты, железистые и железисто-марганцевые кварциты архейско- 
раннепротерозойского комплекса Гвианского щита, который с конца 
нижнего протерозоя и до настоящего времени является областью  
поднятий и на протяжении всей эволюции Атлантики являлся источником 
терригенного материала, поставлявш егося реками Эйсекибо и Каран- 
тейн. Ассоциация песков и алевритов с вулканогенным материалом при
урочена к отложениям западного конуса выноса. Источником ее 
явился вулканогенно-осадочный комплекс покровно-складчатого соо
ружения Карибских цепей, размывавш ийся рекой Ориноко.

Связь двух ассоциаций с различными питаю щ ими провинциями 
и отсутствие их смешения в пределах полигона указывает на то, 
что терригенный материал поступал с континента по двум совер
шенно различным каналам — двум системам каньонов. При этом 
четкое разграничение, приуроченность к различным конусам выноса 
и почти полное отсутствие смешения двух ассоциаций и, сле
довательно, двух потоков указывает на то, что верхние части кань
онов находились далеко на шельфе. Привнос материала осуществлялся 
в условиях активной динамики водной среды. Одновременно с обло
мочными минералами из областей сноса поступали глинистые мине
ралы.

Для гранитно-гнейсовой ассоциации конуса выноса реки Ориноко 
характерен каолинит-гидрослю дистый комплекс с хлоритом. Это раз
лично деградированные аллотигенные минералы ближнего и дальнего 
разноса. В зону седиментации с суши поступали продукты субаэраль- 
ного разложения биотита типа биотит—вермикулит. В осадках проис
ходило расщепление крупных пластинок биотита на мелкие чешуйки, 
обесцвечивающиеся с выносом железа и переходом в аутигенную 
гидрослюду. Каолинит является типично аллотигенным образованием 
и поступал из источников сноса в зону седиментации. Х лорит также 
является аллотигенным образованием, генетически связанным с раз
мывом гранито-гнейсового комплекса. В целом распределение гли
нистых минералов указывает на стабильность их соотношений, од
нако по направлению к абиссали роль каолинита уменьшается.

Д ля вулканогенной ассоциации конуса выноса реки Карантейн 
характерен гидрослю дисто-монтмориллонитовый комплекс с повы
шенным содержанием диоктаэдрической гидрослю ды, содержащей 
около 5% разбухаю щ их пакетов. М онтмориллонита содержится мень
ше, его количество увеличивается по направлению к абиссали, при
чем отмечается появление примеси витрокластического аморфного 
вещества и филлипсита.
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Т аким  образом , формирование осадочного чехла участка дна у 
подножья континентального склона Ю жной Америки в дистальных 
частях конусов выноса рек Ориноко, К арантейн и Эссекибо осущест
влялось при поступлении терригенного материала по каньонам через 
дельту, шельф и континентальный склон к его подножью. Осадки 
накапливались в условиях центральной части каньонов, приканьон- 
ных валов, краевых частях каньонов, при плоскостном сносе м ате
риала с бровки шельфа в пределах абиссальной равнины. Поступ
ление обломочного материала происходило по нескольким каньонам 
из различных питаю щих провинций через дельты разных рек. В целом 
седиментация у основания континентального склона происходила 
за счет подачи материала потоками с активной динамикой водной 
среды, ослабевающей к подножью. Наряду с этим происходило 
оползание материала по склону, его смыв и вынос в виде мутьевых 
потоков без врезания каналов. Крупные геоморфологические элементы 
склона возникли в результате длительного накопления обломочного 
материала, поступавшего с континента Ю жной Америки.

Сброс материала по континентальному склону был периодическим. 
Последний этап осадконакопления и современная эпоха характеризу
ются наиболее пассивным режимом сброса, когда не происходило 
внедрения постоянно действующих сильных мутьевых потоков и об
разования турбидитов.

Abstract

The sedimentary strata on the bottom  a t the South American continen
tal rise in the distal parts of the O rinoco, Courantyne and Essequibo fans 
were deposited by the terrigenous flow from  canyons via deltas, shelf 
and continental slope to its rise. The sediments accumulated in the environ
ments of the central part of canyons, canyon ram parts, marginal parts of 
canyons, and as a result of sheet erosion when the m aterial was removed 
from the shelf edge into the abyssal plain. Sediments were supllied to  the 
continental rise with high-enegry flows tha t lost some of their intensity 
closer to  the rise. At the same time th m aterial slided downslope and was 
removed by turbiditi flows so tha t no canyons were cut in. The last stage 
in sedim entation and the present epoch have the most passive sedimentary 
output regime when there were no perm am ent strong turbidity flows and 
hence no turbidites.
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О ЗЕРН О -А Л Л Ю В И А Л ЬН Ы Й  Н ЕО ГЕН О В Ы Й  Л И Т О ГЕ Н Е З 
Б Е Л О РУ С С И И  И П О ЛЬШ И  

И П О И С К И  П О Л ЕЗН Ы Х  И С К О П А ЕМ Ы Х

В течение ряда лет авторы  занимаю тся изучением кайнозойских 
отложений Белоруссии и смежных территорий, прежде всего террито
рии П Н Р. Этот вопрос рассматривается в монографиях и статьях. 
Основное внимание уделяется таким  важным и сложным научным проб
лемам как межрегиональные корреляции с помощ ью  литолого-минера- 
логических и геохимических критериев, границы неогена с палеоге
ном и антропогеном. В данной статье рассматриваю тся особенности 
озерно-аллю виального неогенового литогенеза в связи с анализом 
особенностей распространения полезных ископаемых и их поисками

Осадконакопление в позднем олигоцене—неогене на западе Восточно- 
Европейской платформы происходило в континентальных условиях. 
М ощная толщ а относительно однородных белых и светлоокраш ен
ных кварцевых песков с подчиненными ей линзами огнеупорных глин, 
кремнистых песчаников и бурого угля подстилается большей частью 
кварцево-глауконитовыми песками и другими породами палеогена, 
реже более древними образованиями вплоть до пород докембрия и 
перекрывается сарматскими глинами или антропогеновыми отложе
ниями. Ф ациальная обстановка характеризует континентальный тип 
осадконакопления. Ф ациальная приуроченность отложений различна: 
от фаций русел рек с различной динамикой водной среды до фаций 
застойных пресноводных водоемов. Формирование нижней части тол
щи происходило в неглубоких старинных и озерных водоемах по
гребенных речных долин, где накапливались гумусированные пески 
и органогенный материал, позднее метаморфизованный до бурых 
углей. Пестроцветные глины отлагались в мелких пресноводных 
бассейнах озерно-старичного и озерного типов.

Рассматриваемый регион охватывает территорию  Белоруссии и 
ПНР. По современным природным и, вероятно, палеогеографическим 
условиям неогена эти территории были весьма близкими. К ак уже 
указывалось, в осадочном литогенезе неогена ведущее место принад
лежит озерно-аллювиальным отложениям. На облик и состав отложений 
наиболее сильное влияние оказали такие факторы литогенеза, как 
климат, характер источников сноса и тектонические процессы. В 
раннем миоцене климат оставался теплым, влажным, субтропического 
типа. К лим ат среднего и позднего миоцена — умеренно теплый, 
гумидный, с сезонными изменениями влажности и температуры. В 
течение плиоценового времени неуклонно нарастало похолодание 
климата и уменьш алась влажность.

Территории Белоруссии и Польш и находились под влиянием раз
личных источников сноса, существовавших на западе Восточно-Евро
пейской платформы, что и обусловило различия в вещественном сос
таве осадков.

У ДК [552.5+551.312]:551.782 (476+438)
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На своеобразие седиментации и развитие полезных ископаемых 
активно влияли структурно-неотектонические особенности территории. 
При общем восходящем характере тектонических движений на отдель
ных участках происходили эпейрогенические движения, которые приве
ли к формированию угольных пластов и сохранению их от размыва. 
Наиболее крупные формы неогеновой поверхности унаследованы от 
донеогеновых и даже допалеогеновых форм, которые также отражены 
в современном рельефе.

Анализ имеющихся материалов по изменению климата, раститель
ности, характера осадконакопления и тектонических особенностей 
свидетельствует об их тесной взаимосвязи и отраж ает общую направ
ленность изменений условий седиментации во времени.

В последнее время в связи с выявлением неогеновых отложений 
на большой территории Белоруссии, уточнением их состава и строе
ния, возникла необходимость более детального формационного рас
членения континентальных отложений неогена этого района. Анализ 
парагенезиса возникш их в существовавших условиях пород позволил 
выделить формации, образующ ие вертикальный ряд и отражаю щ ие спе
цифику палеогеографических, литологических, геохимических и тек
тонических условий седиментации. В этот формационный ряд входят 
буроугольная формация, формация монтмориллонитовых глин и фор
мация алевритов и диатомовы х глин. Предложенные названия форма
ций отраж аю т основные виды полезных ископаемых, на которые 
можно ориентировать поиски. С отложениями буроугольной формации 
(поздний олигоцен—средний миоцен) Белорусии на территории Польши 
коррелируют пески разнозернистые, алевриты и глины с прослоями 
бурого угля. Глины формации монтмориллонитовых глин сопостав
ляются с неогеновыми пестрыми (познанскими) глинами Польши. 
Отложениям формации алевритов и диатомовы х глин на территории 
Польш и соответствуют ритмичные наслоения глинистых и песчаных 
отложений, характеризую щ их изменения седиментационных циклов 
в разрезе толщи плиоцена. К западу фация осадков меняется на 
более глинистую. Следует сказать, что если на территории Бе
лоруссии большую часть разреза буроугольной формации охватывает 
среднемиоценовый этап угленакопления, то на территории Польш и 
локальные проявления бурого угля с остатками водной и болот
ной растительности отмечены в плиоцене (средние и верхние поз- 
нанские слои).

Сходство неогеновых отложений Белоруссии и Польш и обнаружи
вается и в вещественном составе отложений. Глинистое вещество 
осадков буроугольной формации преимущественно каолинитового сос
тава, монтмориллонит присутствует в виде примеси. М инеральный 
состав тяжелой фракции характеризуется в основном устойчивыми к 
выветриванию и транспортировке минералами, среди которы х домини
руют рудные, рутил. В этих отложениях на территории П Н Р  зна
чительна роль гранатов, на территории юга Белоруссии существенно 
преобладание циркона. Доминирующ ий аутигенный минерал — пирит.

В составе глинистого вещества формации монтмориллонитовых 
глин преобладает монтмориллонит; каолинит и гидрослю да при
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сутствуют как примесь. Тяжелые минералы в осадках указанной 
формации идентичны приведенным выше. Самыми распространенными 
аутигенными минералами являю тся пирит и бурые окислы железа.

Формация алевритов и диатомовы х глин характеризуется широким 
участием в составе глинистого вещества монтмориллонита и гидро
слюды (до 40%), встречается каолинит, появляются смешанослойные 
минералы гидрослю дисто-монтмориллонитового состава. Х арактер
ными аутигенными минералами являются сидерит и бурые окислы 
железа (преобладаю т), гидрогематит, гематит, анатаэ, брукит, пирит.

Из приведенных выше минералогических характеристик следует, 
что территории Белоруссии и Польш и, прежде всего Ю жной и Ц ентраль
ной, находились под влиянием Украинского кристаллического щита, 
который и определил основные направления сноса и набор руководя
щих минералов. Н екоторое влияние на территорию  Центральной 
Белоруссии и Центральной Польш и оказы вал Белорусско-Литовский 
массив (рутил, эпидот и некоторое количество гранатов). Кроме 
того, в течение неогена Северная и частично Ц ентральная Польш а 
находились под влиянием Балтийского щ ита (циркон, метаморфиче
ские минералы, эпидот, гранаты). Соседство территорий, общность 
источников сноса, схожесть тектонической и палеогеографической 
обстановок определяю т возможность межрегиональных корреляций.

Вследствие неглубокого залегания и благоприятных горно-геоло
гических условий отложеня неогена доступны для экономической 
добычи бурых углей, огнеупорных и тугоплавких глин, строитель
ных, формовочных и стекольных песков. Разведанные запасы этих 
полезных ископаемых в неогеновой толщ е велики и есть предпосылки 
для выявления новых месторождений, среди которых не исключается 
возможность обнаружения россыпных минералов титана и циркония, 
редких и рассеянных элементов. Для целенаправленных и научно 
обоснованных поисков минерального сырья особую важность приобре
тает детальное изучение минерального состава, закономерностей 
стратиграфического и регионального размещения полезных ископа
емых.

Особый интерес представляет оценка перспектив угленосности 
территории, расположенной вблизи известных месторождений, либо в 
сходных геологических (литолого-фациальных, геоморфологических, 
неотектонических) условиях. Таким районом в настоящее время, 
по-прежнему, является ю го-западная часть П рипятского прогиба. 
К настоящему времени в западной части П рипятского прогиба выяв
лено два месторождения (Ж итковичское и Бриневское), ряд угле- 
проявлений. Угленосные отложения здесь имею т ш ирокое распрост
ранение, их отсутствие наблюдается лиш ь отдельными участками у 
южного борта М икашевичско-Ж итковичского выступа, к северо-западу 
от Бринева и в центральной части Туровской депрессии. М ощность 
угленосных отложений изменяется от 4 до 84 м. В стратиграфиче
ском отношении, по данным С.С. М аныкина и А.Ф. Бурлак, больш ая 
часть разрезов принадлежит отложениям раннего и среднего миоце
на, однако в разрезах низов буроугольной формации на Ж иткович- 
ском месторождении и на отдельных участках (М алишев, Глушкевичи,
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Погост-Хвоенск) угленосные отложения датирую тся как позднеолиго- 
ценовые. В позднем олигоцене (ш атский ярус — верхние мосинские 
слои) Северо-Восточная П ольш а была занята обширными озерами и 
болотами, в которых накапливались отложения с остатками обуглен
ных растений и бурый уголь. Ф ациальная приуроченность отложений, 
слагаю щ их буроугольную формацию , различна: от фаций русел рек 
с различной динамикой водной среды до фаций застойных пресно
водных водоемов, перекрываю щих угольную залежь. Ф ациальная 
обстановка в регионе характеризует континентальный цикл угле- 
накопления.

Преобладаю щ ая часть месторождений и углепроявлений связана 
с зонами неотектонических поднятий, либо с периферическими частя
ми бортовых зон опусканий, сопряженных с неотектоническими подня
тиями.

Незначительные м асш табы  угленакопления в зоне развития соля
ных куполов объясняю тся здесь как неблагоприятными тектониче
скими условиями развития соляных куполов, так и неблагоприят
ным обстановками осадконакопления: преобладаю щ им развитием фа
ций застойных водоемов позднего миоцена, бесперспективных для 
поисков углей.

М инералогическое изучение углей позволило обнаружить в них 
практически все минералы, которые были зафиксированы во вмещ а
ющих породах. П реобладаю т минералы, для формирования которых 
важны процессы диагенеза (каолинит, сульфиды железа, желеэокаль- 
циевые карбонаты, частично кварц). П ородообразую щ ие и акцес
сорные минералы встречаются здесь значительно реже, причем их 
количество, равно как и соотношение глинистых минералов и квар
ца, тесно связано с зольностью  углей. Д ля высокозольных углей, 
какими являю тся поэднеолигоценовые и миоценовые угли, харак
терно повышенное количество акцессорных минералов, а также кварца, 
как обломочного, так  и аутигенного. В пласте, как правило, ко
личество терригенной примеси нарастает снизу вверх, что объяс
няется различной скоростью  торфонакопления, переходом от более 
застойных условий к условиям проточного болота (кровля пластов). 
Образование прослоев углистых пород в нижней и верхней частях 
пласта на Бриневском месторождении обусловлено эпейрогеническими 
колебаниями лож а торфяника. Присутствие их в этом месторождении 
подчеркивает колебательный характер тектонических движений при 
их общей нисходящей направленности в пределах месторождения. 
Однотипность аутигенных минералов в углях — пирит, каолинит, 
сидерит, кремнезем, кальцит — определяется сходством условий 
образования углей различных месторождений и углепроявлений, а 
обилие тех или иных аутигенных минералов тесно связано с ф орма
ционной принадлежностью бассейна. Этот аспект изучения углей и угле
вмещаю щих пород особенно важен для выяснения условий форми
рования залежей и закономерностей их распространения, а также 
для разработки технологических приемов эффективного использо
вания угля.

Во время формирования доледниковых континентальных кайно- 
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зойских отложений на территории запада Восточно-Европейской 
платформы существовала слаборасчлененная равнина, в пределах 
которой водоемы и реки дренировали район глинистого осадкона
копления на ш ирокой площади. Это обусловило однообразие минераль
ного состава глинистого вещества: в низах — преимущественно 
каолинитового, в верхней части — м онтмориллонитового с незна
чительной примесью других глинистых компонентов.

Среди неогеновых отложений Белоруссии и Польш и выделяется 
несколько типов глинистых пород, использующихся в промышленности 
или обладаю щ их потенциальными потребительскими качествами. 
Лучшими огнеупорными и тугоплавкими глинами являю тся глины 
существенно каолинитового состава, стратиграфическое положение 
которых определяется их принадлежностью к буроугольной форма
ции (поздний олигоцен—средний миоцен). Они находятся в благо
приятных горно-геологических условиях и в настоящее время ш ироко 
используются для производства строительного и тугоплавкого кир
пича и грубой керамики. Основные площади таких глин находятся 
на склонах Полесской и Брагинско-Лоевской седловин. И з-за зам ет
ного неотектонического воэдымания территории слои глинистых пород, 
в том числе огнеупорных и тугоплавких глин, оказались на срав
нительно высоких абсолю тных уровнях. М алая мощ ность антропо- 
геновых отложений сделала эти породы доступными для разработки, 
как это имеет место в С толинском и Л оевском районах Белоруссии.

Среди вскрышных неогеновых глинистых пород Бриневского буро
угольного месторождения обнаружены каолиновые глины с примесью 
минералов свободного глинозема. М ощ ность их достигает 4 м, 
а распространены они повсеместно в пределах контура угольной 
залежи. По своему генезису, минералогическому и химическому 
составу, структурно-морфологическим характеристикам  каолиновых 
минералов эти глины очень сходны с высокоогнеупорными "сухар
ными” глинами. Наличие огнеупорных и других разновидностей глин 
в пределах буроугольных месторождений значительно повышает перс
пективы их освоения с учетом комплексного использования вскрыш
ных пород.

В пределах распространения верхнемиоценовых и нижнеплей
стоценовых отложений, особенно в синклинальных зонах, заслужи
вает внимания толщ а существенно м онтмориллонитовы х озерных глин. 
Наиболее ш ироко эти глины распространены в Н аровлянском, Ель- 
ском, М озырском, П етриковском, Лельчицком и других районах 
ю го-востока Белоруссии. В связи со значительным количеством 
в составе глин м онтмориллонита они не могут быть рекомендованы 
в качестве огнеупорного и тугоплавкого сырья. Требуются дальней
шие фациальные и литолого-минералогические исследования для выяв
ления наиболее мономинеральных тонкодисперсных разностей, среди 
которых могут быть бентонитовые глины, пригодные для литейного 
производства, приготовления буровых глинистых растворов и других 
целей. Использование м онтмориллонитовы х глин для производства 
строительного кирпича ограничено из-за высокой чувствительности 
к сушке и нуждается в разработке новых технологий.
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Анализ рассматриваемых месторождений позволяет сделать вывод 
об их непосредственной связи с неотектоническими процессами, по
влиявшими, прежде всего, на формирование водоемов, в которых 
накапливались глины, глубину залегания и мощ ность глинистых 
слоев.

Терригенные грубозернистые осадки неогенового возраста пред
ставлены в основном песками различного гранулометрического сос
тава и степени сортировки. А ллювиальные песчаные толщ и приуро
чены к нижней части разреза и часто подстилаю т угольные пласты. 
Состав песков преимущественно кварцевый, содержание кварцевых 
зерен достигает 90—95% вплоть до чистых мономинеральных раз
ностей. Тяжелые минералы песков представлены в основном устой
чивыми акцессориями — ильменитом, цирконом, рутилом, лейкоксе- 
ном и другими. М аксимальные их концентрации наблю даю тся во фрак
ции 0,075—0,01 мм, достигая иногда 4%. Общая закономерность — 
увеличение содержания акцессориев вниз по разрезу, максимальные 
же концентрации связаны с базальными горизонтами континенталь
ных циклотем, как правило, представленными русловыми фациями. 
В связи с этим континентальные песчаные отложения, особенно 
крупнозернистые и среднезернистые пески, залегаю щ ие в основании 
пестрых каолиновых глин, могут рассматриваться как источник по
исков россыпных концентраций минералов титана, циркона и других 
элементов.

Пески аллю виальных равнин, как и пески прибрежно-морского 
генезиса, имеют важное народнохозяйственное значение .как стро
ительное, формовочное и стекольное сырье. Больш инство месторож
дений формовочных песков связано с аллю виальными фациями неогена. 
Пески преимущественно мелкозернистые, однородные по минеральному 
составу (содержание кварцевых зерен 90—95%). Стекольные пески 
залегаю т в виде крупных неправильной формы тел среди песков 
формовочных. Это мелко- и разнозернистые пески, мономинераль- 
ные, содержание кварца в них достигает 99— 100%. Химический состав 
их удовлетворяет технологическим требованиям производства окон
ного, реже зеркального стекла, так как содержание SiCh равно 97—99%, 
РегОэ — 0,1 —0,25% (месторождение Соловьев Хутор) и SiCh равно 87,5— 
99,6, Fe2Ch — 0,02—0,15% (Ленино). Так как в большинстве случаев 
песчаные горизонты подстилают угольные пласты, перспективы поис
ков новых месторождений песков непосредствено связаны с комплекс
ной разработкой угольных месторождений.

К ак указывалось выше, значительный интерес для поисков рос
сыпей могут представлять песчаные отложения неогеновых аллю виаль
ных равнин региона. Следует иметь в виду, что при переотложении 
осадков прибрежных фаций в континентальных условиях речными 
потоками наследуется минеральный состав продуктов отложений 
киевской и харьковской свит. А в ассоциации тяжелых минералов 
неогеновых отложений доминирую т Титановые минералы и циркон 
при высоком коэффициенте устойчивости песков (+2,5 и выше). Такая 
особенность дифференциации тяжелых минералов, как избирательная 
способность накапливаться в различных фациях, предопределила
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наибольшие концентрации ильменита и циркона не только в зонах 
прибрежно-морского перемыва, но и в русловых и дельтовых обста
новках. Ильменит всех размерностей накапливается в русловой фа
ции (иногда до 55%)‘, более крупные зерна (0,25—0,075 мм) концент
рируются в дельтовых песках. Накопление циркона, как правило, 
происходит в мелкоалевритовой фракции, наибольшие концентрации 
его характерны для дельтовой (31,8%), русловой (14,9%) и пойменной 
(13,8%) фаций. Закономерное уменьшение концентраций ильменита 
и циркона в песках в древних речных долинах в ряду фаций 
русло—проточное болото—пойма отмечено различными исследовате
лями.

Горизонты нижнемиоценовых песков, обогащ енных минералами ти
тана и циркония, приурочены, как правило, к зонам наиболее ак
тивных тектонических палеоподнятий и устьям палеорек и палео
притоков (Луковско-Ратновской и М икашевичско-Ж итковичский выс
тупы, Украинский щит, локальные поднятия в П рипятском прогибе). 
Указанные структуры на позднеолигоцен-плиоценовом этапе развития 
характеризую тся унаследованным подъемом, а продукты разрушения 
пород и кор выветривания этих структур явились источником рудных 
минералов. Приведенное выше означает, что литолого-фациальный 
и тектонический контроль имеет определяющее значение при поисках 
титано-циркониевых россыпей на Восточно-Европейской платформе.

Abstract

The peculiarities of the Ncogene alluvial-lacustrine lithogenesis in Byelo
russia and Poland are considered in connection with the problems of mineral 
prospecting and forecasting. The influence of the main lithogenesis factors 
on the distribution of some minerals in the Neogene strata is analysed.

УДК 553.31+553.32(477)

E. Ф. Шнюков, Г. H. Орловский

Э В О Л Ю Ц И Я  Ж Е Л Е ЗО РУ Д Н Ы Х  
И М А РГА Н Ц Е В О РУ Д Н Ы Х  Ф А Ц И Й  

В Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Й  И С Т О РИ И  
Т Е Р Р И Т О Р И И  У К РА И Н С К О Й  ССР

Обширная и геологически неоднородная территория УССР пере
жила достаточно сложную геологическую историю, в результате ко
торой возникли разнообразные осадочные и осадочно-метаморфизован- 
ные железорудные и марганцеворудные месторождения. Их изучению 
посвящена больш ая геологическая литература, позволяю щ ая дать 
достаточно полный стратиграфический обзор месторождений и рудо
проявлений, краткую  геологическую и вещественную характеристику,

1 Средневзвешенное содержание во фракции 0,25—0.01 мм.
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рассмотреть вопросы их генезиса. Систематизация данных о место
рождениях и рудопроявленияХ железа и марганца на Украине позво
ляет проследить закономерности рудообразую щ его процесса и его 
специфические особенности, рассмотреть эволю цию  марганцево- и 
железорудных фаций в геологической истории Украины в сопоставле
нии с глобальными мировыми эпохами и провинциями рудообраэо- 
вания.

В целом на территории У С С Р устанавливаю тся те же эпохи желе
зо- и марганцеворудного накопления или их следы, которые отмечены 
Н.М . С траховым в истории Земли. Д окембрий — это эпоха глобального 
железонакопления, проявивш аяся на Украине в накоплении желе
зисто-кремнистых формаций (джеспилиты, железистые роговики и 
кварциты) в архее и наиболее полно в протерозое. М инералогически 
железные руды представлены сидеритом, гематитом , магнетитом, 
силикатами и сульфидами, а также м артитом , гетитом, гидрогетитом 
и другими минералами. Ж елезорудные месторождения расположены в 
пределах Украинского щита и тяготею т к вытянутым в меридио
нальном направлении зонам (с запада на восток): Одесско-Белоцер- 
ковской, Криворожско-Кременчугской, Приднепровской, Белозерско- 
Ореховской и П риазовской. М арганцеворудным эквивалентом огром
ного докембрийского железонакопления на Украине является Хощеват- 
ское месторождение железомарганцевых руд (магнетит, гематит, 
браунит, родонит, спессартин, пиролю зит, псиломеланы, гидроксиды 
железа и марганца), приуроченное к архейским кристаллическим 
известнякам с прослоями аркозовы х кварцитов и линзами железистых 
кварцитов и их корок выветривания, развитых по левому берегу 
р. Ю жный Буг. Незначительная по своим масш табам  марганцевая 
минерализация среди архейских пород отмечается М.А. Корниловым 
в Северном П риазовье (участок Корсак-М огила), где в коре выветри
вания железистых кварцитов определены вернадит, криптомелан, 
романеш ит, а на Д емьяновском участке среди мрам оров и кальци- 
фиров гнейсовой толщ и определены родонит, спессартин и верна
дит. На Побужье и в среднем Приднепровье в коре выветривания 
основных и ультраосновных пород встречена марганцевая минерали
зация, представленная псиломеланами, асболаном, манганокальци
том и родохрозитом .

Основная масса осадочно-метаморфизованных железных руд Украин
ского щита относится к протерозою . С породами этого же возраста 
связан и ряд марганцеворудных проявлений К арпат (Раховский 
массив), где встречены гнезда псиломелана с прож илками пиролю 
зита в коре выветривания, развитой на контакте кристаллических 
сланцев с м раморизованны ми известняками. Повышенные концентра
ции железа и марганца наблю даю тся в вендских песчаниках При
днестровья, где, кроме гидроксидов железа и марганца, встречен 
мангано кальцит.

В палеозое наиболее крупным проявлением марганцеворудного 
процесса явилось образование в К арпатах Чивчинского осадочно- 
метаморфизованного месторождения, линзовидные тела которого при
урочены к кровле графитоподобных черных кварцитов и по возрасту
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относятся к низам верхнеделовецкой подсвиты. М арганцевые руды 
подразделяю тся на окисленные и карбонатные. М инералогически 
окисленные руды представлены пиролю зитом, псиломеланами, вернади- 
том, рансьеитом и манганитом. Эти образования, по данным О.И. М ат- 
ковского, составляю т обычно тонкую механическую смесь с релик
товыми минералами — родохрозитом , родонитом, пироксмангитом, 
кварцем и др. М асштабы месторождения до сих пор окончательно 
не установлены, однако в Чивчинских горах такого типа руды 
распространены и в других местах, а на территории Румынии в 
пределах Ю жной Буковины известны эксплуатируемые месторождения, 
аналогичные Чивчинскому. В Чивчинских горах (левый борт р. Перка- 
лаб, с. Рударня Глимея Раховского р-на) распространены гондито- 
вые, кварц-спессартиновые руды, залегаю щ ие линзовидными телами 
среди окварцованных сланцев и кварцитовых порфироидов.

В девоне небольшое марганцеворудное проявление известно в 
Донбассе, на левом борту р. М окрая Волноваха, на окраине с. Н ико
лаев ка. Рудное тело линзовидной формы приурочено к известнякам и 
представлено брекчиеподобной кремнистой породой, пустоты и тре
щины которой заполнены псиломеланами.

Каменноугольный период — эпоха преобладаю щ его образования 
карбонатов железа. Это сидеритообразование в угленосных толщ ах 
карбона Донбасса, а также нижнекарбоновые рудопроявления сиде
рита Днепровско-Донецкой впадины и Львовско-Волынского бассейна. 
Содержание марганца в этих отложениях не превышает 3,60%. 
Непосредственно марганцевая минерализация, представленная ман- 
ганокальцитом, встречена среди карбоновых глин Донбасса (с. Крас
ный Оскол).

В перми железомарганцевое оруденение отмечается лишь в красно
цветных медистых песчаниках картамы ш ской свиты Донбасса в районе 
с. Ямы. Причем количество марганца возрастает пропорционально 
концентрации железа. Палеозой, таким  образом, за исключением 
Чивчинского месторождения и ряда рудопроявлений К арпат беден 
марганцевыми и железомарганцевыми фациями.

М езозой — это время преимущественного, хотя в целом и м ало
значительного по масш табам  железонакопления на фоне нескольких 
рудопроявлений марганцевых руд. Сидериты и другие карбонаты 
железа довольно многочисленны в таврической (триас—юра) серии 
горного Крыма. В юго-восточной части Днепровско-Донецкой впадины 
в юре происходило образование оолитовых и конгломератовидных 
ш амозитовых песчаников, глинистых сидеритов. Оолиты сложены 
лимонит-хлоритовы м м атериалом , цемент ш амозитовый. Карбонаты  
представлены сидеритом и манганосидеритом. Многочисленные 
конкреции сидерита встречены в средне- и верхнеюрских, а также 
меловых песчано-глинистых отложениях К ры ма. М елководноморские 
фации с ш амозитовыми и гетит-гидрогетитовыми оолитами приурочены 
к средне- и верхнею рским и нижнемеловым морским мелководным 
отложениям в П редкарпатском  и П реддобрудж ском прогибах. М ар
ганцеворудный процесс в юре был развит слабо. С.П. Поповым, 
П.А. Двойченко, Е.Ф. Ш нюковым и Г .Н . Орловским отмечены мар
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ганцеворудные проявления, связанные с корой выветривания юрских 
мраморизованных известняков горного Крыма. Это сравнительно 
мелкие жильные гнездо- и линзообразные образования, представленные 
псиломеланами и пиролю зитом. Причем определение абсолю тного 
возраста марганцевых минералов К-Аг методом свидетельствует о ю р
ском возрасте псиломеланов. М арганцевая минерализация отмечена 
Е.К. Л азаренко и В.И. С ребродольским среди меловых пород Подолии 
(села Григорьево, М онастырское, Буднов, р. Золотая Липа). М асштабы 
рудопроявлений в мезозойских отложениях Украины не позволяю т 
говорить о юрской или мезозойской эпохах марганценакопления. 
В то же время юрские лептохлоритовые руды Днепровско-Донецкой 
впадины и Добруджи, П редкарпатского и Преддобруджского прогибов 
могут быть отнесены к юрской лептохлоритовой эпохе.

Начало палеогена на Украине выразилось в накоплении палеоцен- 
среднеэоценовых осадочных железных руд, сравнительно недавно 
обнаруженных восточнее г. Ж данова на правом берегу р. Грузский 
Еланчик. Рудный пласт мощ ностью 0,5—20 м залегает среди нижне
палеогеновых сидеритсодержащих отложений и прослеживается ши
рокой полосой вдоль восточного склона П риазовского кристалличе
ского массива. По составу руды сидеритовые, гетит-гидрогетитовые. 
Многочисленные скопления сидеритов отмечаются во флишевых 
отложениях Восточных К арпат. Глобальная палеогеновая эпоха на
копления марганца на Украине проявилась в грандиозных масш табах 
в олигоцене и менее заметно в эоцене; Е.К. Лазаренко и др. от
мечают эоценовые железомарганцевые осадочные руды в Л ьвов
ской области на околицах с. Ямна-Дольня, где среди толщ и глинис
тых сланцев залегаю т в серии пиритоносных пропластков конкрецион
ные образования, представленные родохрозитом , псиломеланами, 
сидеритом и гидрогетитом.

В Покутских К арпатах многочисленные рудопроявления марганца 
описаны Д.П. Бобровником, М.Д. Петруняном и В.А. Хмелевским. 
В средней и верхней частях быстрицкой свиты — чередование про
слоев серовато-зеленых глин с карбонатными обогащ енными марган
цем прослоями. Основными минералами марганца являются родо
хрозит, манганокальцит, кальциевый родохрозит, манганит, пси- 
ломеланы, а в конкрециеподобных стяжениях В.А. Хмелевским и
Э.А. Янчуком определены рансьеит, бернессит, вернадит, манганит 
и гидроксиды железа. Рудоносные отложения ш ирокой полосой про
тягиваются через Покутские Карпаты  далее в Буковинские. Пер
спективы рудоносности эоценовых отложений Карпат пока еще до 
конца не выяснены.

Наиболее значительное по масш табам накопление марганцевых руд 
произошло в олигоцене и выразилось в образовании огромного рудного 
пояса, включаю щего месторождения и рудопроявления Рейнских 
сланцевых гор, Словакии, Болгарии, Украины, Кавказа, М ангыш лака, 
Урала. Признаки палеогеновых рудопроявлений известны в районе 
Тургайского прогиба и на Алтае. А.Г. Бетехтин объединяет олигоце- 
новые месторождения и рудопроявления на территории УС СР в единую 
Украино-Кавказо-Уральскую  провинцию.
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М есторождением первого ранга по праву является Никопольский 
марганцеворудный бассейн, который тянется вдоль южного склона 
Украинского щита узкой дугой на протяжении 250 км от реки 
Ингулец на западе до ю го-западной оконечности Приазовского 
массива. Рудная площ адь разделяется на ряд отдельных залежей, 
объединяющихся в месторождениях (с запада на восток): Зелено
дольское, Орджоникидзевское, М арганецкое и Токмакское, как прави
ло, приуроченных к впадинам в рельефе докембрийского фундамента — 
Базавлукской, Томаковской и более мелким. Впадины к началу 
рудообразования были отчасти заполнены эоценовыми континенталь
ными каолинами, углистыми песками, глинами с пропластками бурых 
углей и морскими песчано-глинистыми отложениями. В основании 
пласта обычно залегаю т глауконитовые грубозернистые пески, глины, 
кора выветривания кристаллических пород. Рудный пласт обрывается 
за счет позднейших размывов и фациального выклинивания. Рудные 
залежи неоднородны. Выделяются руды окисные (сложенные гидро
ксидами и оксидами марганца), карбонатные (сложены манганокаль- 
цитом и кальциевым родохрозитом), смешанные (окисно-карбонатные). 
Окисные руды приурочены к мелководным участкам харьковского 
моря и по мере погружения пласта сменяются карбонатными. Пере
ходная зона двухслойная: верхняя пачка — окисная, нижняя — кар
бонатная. Окисные руды характеризую тся чаще всего желваковыми, 
пизолитовыми и оолитовыми, конкреционными, землистыми, цемен
тационными текстурами, карбонатные — желваковыми, землистыми, 
цементационными, сплошными текстурами. М инералогически руды 
достаточно разнообразны. В окисных рудах установлены пиролизит, 
манганит, псиломеланы, вернадит, гидрогетит, глауконит, кальцит, 
хлорит, опал, халцедон, гидрослю ды, монтмориллонит, цеолиты, 
коллофан, барит; в карбонатных — манганокальцит, кальциевый 
родохрозит, манганосидерит, хлорит, кальцит, барит, пирит, 
марказит, апатит, коллофан, гидрослю ды, монтмориллонит, цеолит; 
многочисленны терригенные минералы.

Генетически марганцевые руды Ю жно-Украинского бассейна при
урочены к началу харьковской трансгрессии олигоцена, последовав
шей за киевской регрессией. В палеогене на территории Украины 
был теплый климат, в киевское время — тропический, который 
в харьковское время сменился субтропическим. Обширные, подверг
шиеся тропическому выветриванию прилегающие к марганцеворуд
ному бассейну районы Украинского щита послужили, по-видимому, 
основным источником рудогенных и терригенных компонентов. М ар
ганцеворудные осадки накапливались в мелководной зоне шельфа, 
чаще всего в подвижной среде, на фоне накопления песчано-гли
нистых и карбонатных осадков, в углубляющ емся бассейне. Осадки 
были переработаны в процессе диагенеза и эпигенеза. Кроме того, 
признаки олигоценового карбонатного марганцевого оруденения 
устанавливаются в нескольких пунктах Днепровско-Донецкой и Конс- 
ко-Ялынской впадин. В нижнемайкопских отложениях Крыма, сопо
ставляющихся с олигоценовыми породами Никопольского бассейна, 
наряду с железорудными сидеритовыми фациями отмечается повышен

185



ное содержание марганца, а в ряде мест (с. М алиновка, г. Кизил- 
Джар) Е.Ф. Ш нюковым обнаружена собственно марганцевая минерали
зация. Слабое проявление железорудного процесса в это же время 
(нижний и средний олигоцен) отмечено М .П. Габинетом в черных 
аргиллитах менилитовой серии К арпат — это линзы и пропластки 
железистых доломитов и сидеритов. В этих же породах зафиксиро
вано и повышенное содержание марганца. Ж елезорудная минерали
зация описана Г.Ф. Быховцем в районе с. Загребельная Слобода 
Щ орского района Черниговской области. Ж елезные руды развиты 
среди песков полтавского яруса олигоцена и представлены ноздре
ватыми черно-бурыми гетит-гидрогетитовыми разностями.

Неогеновый период характеризуется накоплением железных, м ар
ганцевых и в особо крупных масш табах — марганцево-железных руд.
В.И. Грязнов и Д .П . Хорош ева описали в Приднепровье, южнее 
г. Запорожье, около с. Васильевка среднемиоценовые оолитовые 
железные руды, представленные гидрогетитовыми и гидрогетит- 
хлоритовыми разностями. Цемент — хлорит-сидерит-гидрогетитовый. 
Марганцеворудный процесс в миоцене (тортоне) выразился в образо
вании м анганокальцит-родохрозитовы х (в зоне окисления — верна- 
дитовых) руд Бурш тынского месторождения в Ивано-Ф ранковской 
области. Месторождение приурочено к известково-глинисто-мергели
стой ритмолитовой толще. Основными минералами марганца являю тся 
вернадит, м анганодоломит, родохрозит, манганокальцит, сидерит, 
Е.К. Л азаренко и В.И. Сребродольский отмечаю т марганцевую мине
рализацию (гауэрит, родохрозит) в Раздольском  месторождении са
мородной серы, приуроченном к ратинским слоям тортона. Незна
чительное рудопроявление марганца встречено около г. Кременчуга. 
Это прослой сарматских оруденелых оолитовых известняков. Мине
ралы марганца, представленные псиломеланами, вернадитом и родо
хрозитом, развиты в цементе и по трещ инам в оолитах. В.Г. Плав- 
шудиным на Керченском п-ове (мыс Казантип) описан прослой м ар
ганцевых оолитов среди мэотических килоподобных глин. Оолиты 
представлены вернадитом с примесью криптомелана и рансьеита.

Киммерийские железные руды возникли в условиях субтропиче
ского и тепловодного киммерийского моря за счет сноса рудного 
материала с окружающ ей суши. М ожно предполагать синхронность 
киммерийской рудной эпохи с моментом значительного осушения 
Средиземного моря и возникновения на его месте ряда мелких 
солеродных бассейнов. Это время резкого потепления климата в 
Средиземноморье. Распределение терригенного и хемогенного мате
риала обусловлено волновой деятельностью  киммерийского моря. М и
неральный состав руд разнообразный. Насчитывается свыше 80 мине
ралов, более половины из которых — терригенные. Рудные минералы 
представлены гидроксидами железа и марганца, глауконитом, гидро- 
феррихлоритом, ферримонтмориллонитом, которые частично могли 
образовываться еще на стадии седиментогенеза. Диагенетическое 
минералообразование в киммерийских рудах характеризуется замещ е
нием гидроферрихлоритов карбонатами железа и марганца, а послед
них — фосфатами и сульфидами железа. Процессы диагенеза и
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частично последующего выветривания привели к оформлению совре
менного минералогического и литофациального состава руд. П ро
дукты хемогенного рудо накопления были исходным материалом всех 
последующих преобразований рудного вещества в ходе гидродинами
ческого воздействия водоемов, последующих изменений концентра
ций и минералообраэования в процессе диагенеза, перемывов руд 
и гипергенных преобразований.

Одной из крупнейших вспышек осадочного железорудного процесса 
была плиоценовая железорудная эпоха, которая проявилась на тер
ритории А зово-Черноморской марганцево-железорудной провинции, 
приуроченной к толщ е киммерийских отложений и включаю щей Кер
ченский и Таманский п-ова, Присивашье, Приазовье, левобережье 
нижнего Днепра, северо-западное П редкавказье, обширные участки 
акваторий А зовского и Черного морей. Наиболее богаты руды 
Керченского п-ова, где Камыш-Бурунский комбинат разрабатывает 
Камыш-Бурунское и Эльтиген-Ортельское месторождения.

В пределах А зово-Черноморской провинции выделяются несколько 
типов рудных залежей. Это типично керченские мульды, залежи на 
склонах антиклинальных структур, грязевулканические структуры — 
вдавленные синклинали, залежи на склонах Украинского щита и др. 
Типичные мульды Керченского п-ова (Камыш -Бурунское, Эльтиген-Ор
тельское, Яныш -Такыльское, Катерлезское, Чегелен-Салынское и дру
гие месторождения) хорош о изучены и освоены; в них сосредоточены 
основные запасы Керченского марганцево-железорудного бассейна. 
Перспективные поиски железных руд в грязевулканических структу
рах, где были найдены Новоселовское, Узунларское, Репьевское 
месторождения и рудопроявления, разведано Баксинское месторож
дение; заслуживает внимания Ачинское рудопроявление. Наиболее 
перспективно собственно Азовское море — районы акватории, при
легающие к Керченскому п-ову, и особенно М олочанский грабен 
на северо-западе Азовского моря. Ю жная граница грабена и граница 
киммерийских рудных отложенй пока еще не уточнены. В случае 
отражения глубинной положительной структуры — Азовского вала — 
в неогеновом структурном этаже по северному и южному склонам 
вала можно ожидать залежи богаты х железных руд больш ого масш 
таба. В составе железных руд преобладаю т хлоритово-сидеритовые 
табачные разновидности; по периферии месторождений развиты окис
ленные — гидрогетитоферримонтмориллонитовые коричневые разно
видности. В разрезе рудных пластов типичных керченских мульд 
заметным развитием пользую тся марганцево-железные ’’икряные” руды. 
Во многих районах руды высокопесчанистые или просто железистые 
песчаники.

В антропогене происходило ш ирокое площ адное накопление болот
ных железных и железомарганцевых руд на северо-западе республики 
(бассейны рек Припять, Западный Буг, Сан, Черниговщина, Полесье), 
где В.Ф. Лесняк выделяет бобовые дерновые железомарганцевые 
руды, железные руды торфяников, инкрустационные болотные желез
ные руды. М.Ф. Стащ ук и др. отмечаю т наряду с марганцевыми 
минералами ш ирокое развитие гетита и гидрогетита в суглинках
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Присивашья, где железомарганцевые новообразования наблюдаются 
в виде пленок, дендритов и конкреций. Ж елезомарганцевые конкреции 
развиты и в акватории Черного моря, основное поле которых 
находится в пределах Каламитского залива. Конкрециеносным явля
ется верхний полутораметровый слой модиоловых илов. Рудное 
вещество илов полиминерально: гидроксиды железа и марганца 
взаимно прорастаю т и характеризую тся микроагрегатным строением.

Краткий обзор в стратиграфической последовательности железо- 
и марганцеворудных фаций в геологической истории УССР позволяет 
сделать следующие выводы. Д окембрийская рудная эпоха выразилась 
на Украине максимально ярко в образовании архейских и в еще 
большей степени протерозойских железорудных месторождений; масш 
табы докембрийского марганцеворудного процесса незначительны. 
Палеозойская эпоха характеризуется небольшими масш табами марган
цеворудного накопления — Чивчинское месторождение и ряд рудо
проявлений Карпат. Высокая степень метаморфизма в значительной 
степени скрывает первичную фациальную природу отложений, а в соче
тании с гипергенными процессами способствует увеличению седимен- 
тационно-диагенетических концентраций. Значительная карбоновая 
железорудная эпоха выражена на Украине интенсивным сидеритооб- 
разованием в угленосном карбоне Донбасса, а также в нижнекар
боновых отложениях Днепрово-Донецкой впадины и Львовско-Волын- 
ского бассейна. Ю рская лентохлоритовая эпоха на Украине прояви
лась в образовании оолитовых ш амозитовых железных руд: юго-восточ
ной части Днепрово-Донецкой впадины и Добруджи и среднеюрских— 
нижнемеловых ш амозитовых и гетит-гидрогетитовых оолитовых желез
ных руд П редкарпатского и Предцобруджского прогибов. Эти место
рождения и рудопроявления можно рассматривать как связующее 
звено между Североевропейской и Средиземноморской юрскими 
железорудными провинциями. Процесс сидеритообразования фиксиру
ется практически во всем мезозойском разрезе Крыма. М ощная 
датско-эоценово-олигоценовая железорудная эпоха на Украине отме
чена палеоцен-среднеэоценовыми железными рудами в районе г. Ж да
нова. К этой же эпохе могут быть отнесены сидериты майкопской 
толщ и Крыма и железистые доломиты  и сидериты менилитовой серии 
советских Карпат. М арганцеворудным эквивалентом этой эпохи явля
ются довольно ш ироко развитые рудопроявления Покутских Карпат.

Колоссальная по своим запасам олигоценовая марганцеворудная 
эпоха на Украине отразилась в формировании Никопольского марган
цеворудного бассейна. Рудному процессу здесь предшествовало на
копление глинистых и песчано-глинистых отложений в среднем эоце
не, затем карбонатных пород (киевские мергели и мергелистые 
глины, детритусовые известняки), которые сменялись местами пес
ками или опоковидными песчаниками, а выше — марганцеворудным 
пластом — хемогенно-песчано-глинистыми отложениями. Таким обра
зом, процессу рудообразования предшествовал этап механического 
выветривания (образование песчано-глинистых отложений), сменив
шийся химическим выветриванием (накопление карбонатных осадков), 
а затем уже накоплением рудных хемогенных осадков.
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Миоцен на Украине характерен образованием как железных 
(железистые песчаники Запорожской области), так и марганцевых 
руд (Бурштынское месторождение), что предшествовало интенсивной 
плиоценовой фазе железонакопления. Глобальная плиоценовая железо
рудная эпоха на Украине выразилась в образоваии киммерийской 
Азово-Черноморской провинции, для рудных осадков которой ха
рактерно совместное накопление железа, марганца, мышьяка, 
фосфора, ванадия и других элементов. Так же как и для Н икополь
ского бассейна, рудному процессу предшествовало образование гли
нистой (верхний сармат) и известняковой фаций (мэотис—понт).

Х арактерным для керченских месторождений является не только 
значительное накопление марганца на фоне колоссальных масс железа, 
но и преобладание кларков концентрации марганца под таковыми 
для железа. И наконец, в антропогене, на обширных площадях 
УССР накопились и продолж аю т образовываться железные и железо
марганцевые болотные руды, а также железомарганцевые конкреции 
на шельфе Черного моря. Причем при одновременном накоплении 
железа и марганца кларк концентрации последнего, как правило, 
выше. В целом на Украине, за исключением докембрийских железных 
руд, накопление железа сопровождалось накоплением марганца, со
держание которого в железорудных отложениях увеличивалось в про
цессе геологического развития.

Abstract

The process of concentration of iron and manganese took place in 
various areas of the Ukraine during all its geological history. The systematic 
review of data on iron and manganese ore occurences has got a possibi
lity to determine the main characteristics of ore form ation processes 
and evolution of iron and manganese ore facies in geolodical history 
of Ukraine in com parison with global ore epochs and provinces.

Pre-C am brian ore epoch is characterized by immense iron sedimentary- 
metamorphised ore occurences while the scale of manganese ore process 
was very little.

In Paleozoic, Mesozoic, Paleocene and Eocene sediments there have 
been found a num ber of iron and manganese ore occurences but their 
scale is inconsiderable.

The main reserves of the Ukraine manganese ores have been concentrated 
in South U krainian basin the formation of which took place in Oligocene 
manganese ore epoch.

Neogene epoch is characterized by accum ulation of iron as well as mangane
se ore deposits. On the large areas of Ukraine there are formed Quarternary 
bog iron-manganese ores. Besides on the Black Sea shelf iron-manganese 
nodules are forming.

On the whole the accum ulation of iron at Ukraine was accompanied 
by accum ulation of manganese (except Pre-Cam brian iron ores) and the 
content of manganese in iron ores increased during the geological history 
of Ukraine.
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Д. П. Хрущов

Э П О Х И  А РИ Д Н О ГО  О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  
В Г Е О Л О Г И Ч Е С К О Й  И С ТО РИ И  

Т Е Р Р И Т О Р И И  УССР

Наиболее характерны м комплексом образований аридного осадко
накопления является парагенез галогенных и красноцветно-терригенных 
формаций. Практический интерес к отложениям аридного осадко
накопления обусловливается ш ироким рядом  полезных ископаемых 
(в галогенных образованиях — каменная и калийно-магниевые соли, 
строительные материалы, самородная сера, покрыш ки и рефлекторы 
нефтяных и газовых месторождений; в красноцветно-терригенных 
толщ ах — стратиформное медное и сопровождающее оруденение, 
коллекторы нефти и газа и т.д.); парагенетически связаны с аридными 
формациями залежи углеводородов и наложенное оруденение.

На примере осадочных бассейнов УС СР изучены особенности па
рагенеза в условиях различных тектонических структур и режимов осад
конакопления — передового и внутреннего прогибов, рифтогенной 
платформенной впадины и перикратонного прогиба.

В геологической истории территории УС СР (и некоторых смежных 
регионов) установлено семь крупных эпох аридного осадконакопле
ния, проявлявшегося в различных регионах: ранне-среднедевонская 
(Приднестровский прогиб), позднедевонские — франская и фаменская 
(Днепровско-Донецкая впадина (ДДВ), Северо-Западный Донбасс), 
пермская (ДДВ, Северо-Западный Донбасс), позднеюрская (П редкар- 
патье, Преддобруджинская зона, Крым, ДДВ), неогеновые — ранне- 
молассовая (П редкарпатский, Закарпатский прогибы) и позднемо- 
лассовая, баденская (П редкарпатский и Закарпатский прогибы, 
Крым, часть Восточно-Европейской платформы).

Возникновение тектонических структур, благоприятных для обра
зования галогенных и сопряженных с ними аридных и семиаридных 
терригенных, чаще всего красноцветных толщ , эволю ционировало по 
схеме, связанной с развитием Восточно-Европейской платформы в 
фанерозое: перикратонный прогиб (ранний и средний девон)—
рифтогенный внутриплатформенный прогиб (поздний девон)—внутри- 
платформенный прогиб (ранняя и средняя пермь)—перикратонные и 
предгорные прогибы (поздняя ю ра)—внутренний, внешний прогибы 
альпийской складчатости и перикратонные прогибы (миоцен).

Ранне-среднедевонская эпоха представлена в Приднестровье па
рагенезом мощной и обширной красноцветно-терригенной толщи, 
сопряженной с галогенной толщ ей неполного развития (гипсо
ангидритового состава), выделены две формации: субконтинентальная 
сероцветно-красноцветно-терригенная (тиверская серия) и континен
тальная красноцветная меденосная (днестровская серия). Днестровская 
серия сопряжена с галогенно-доломитово-терригенной субформацией
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(нижнелопушанской подсвитой) среднедевонского возраста и представ
лена толщей песчаников, алевролитов и аргиллитов.

На основании набора пород, характера изменения литофаций, 
присутствия пресноводной фауны (рыб) и геохимических признаков 
отложения днестровской серии отнесены к континентальным. В их 
толщ е выделена фация аллювия, вклю чаю щ ая русловые, пойменные 
и старинные образования. М едепроявления относятся к русловым 
образованиям.

В днестровское время здесь на базе перикратонного прогиба 
существовал аккумулятивный бассейн с системой рек и озер. Источ
никами сноса служили галицийские и складчатые сооружения на западе 
и отложения нижнего палеозоя (силура, девона) на северо-востоке. 
В среднем девоне сюда трансгрессировало море с запада. В эйфель- 
ское время первоначально установился режим солеродного бассейна 
зачаточной стадии развития.

В верхнем девоне имели место две эпохи аридного осадконакопле
ния, проявившиеся в Днепровско-Донецкой впадине.

Первая из них — позднефранская (воронежско-евланско-ливен- 
ская) — ознаменовалась отложением мощной галогенной толщи на 
всем протяжении рифтогена. О тлагались массы каменной соли с 
прослоями соленосных глин, мергелей, аргиллитов, известняков, до
ломитов и ангидритов. Солеродный бассейн был сравнительно глубо
ководным (до первых сотен метров), что связано с рифтогенным 
характером  тектонической структуры, на которой он развивался. 
По крайней мере в двух участках происходила садка калийных солей 
(районы Ромнов в северной краевой зоне и Новых Сенжар — в южной), 
с галогенными отложениями сопряжены темноцветные терригенные 
толщи.

Позднефаменский солеродный бассейн имел ограниченное развитие; 
в краевых зонах рифтогена (грабена) в двух локализованных вытянутых 
западинах отлагались толщ и каменной соли с подчиненными просло
ями соленосных и засолоненных пород, по составу аналогичных 
породам верхнефранской галогенной формации. М ощность верхне- 
франской галогенной формации до 800 м, верхнефаменской — до 
389 м. С галогенной толщей сопряжены красноцветно-терригенные 
образования западномихайловской свиты, предположительно формиро
вавшейся в аридной обстановке. В красноцветно-терригенной толще 
субконтинентального характера установлены фации дельт, конусов 
выноса, прибрежного мелководья и др.; на ряде площадей установлены 
повышенные содержания меди и других рудных элементов осадочного 
генезиса.

Длительный этап аридного осадконакопления начался в конце 
карбона и продолжался с краткими перерывами до конца перми и 
даже в триасе (ДДВ, Северо-Западный Донбасс). Здесь хорош о выражен 
парагенез галогенных и красноцветных субформаций и формаций. 
В традиционной литостратиграфической ш кале этот парагенез пред
ставлен картамыш ской, никитовской, славянской и краматорской 
свитами нижней перми, дроновской свитой верхней перми, сереб
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рянской и протопивской свитами триаса. Парагенез характери
зует изменение типа осадконакопления от гумидного к семиаридному 
красноцветно-терригенному в конце карбона и в начале перми 
(ассельский век), аридному и экстрааридному галогенному (бахмут- 
ская серия — ассельский и сакмарский века, время отложения гало
генной формации полного профиля) и затем вновь постгалогенному 
красноцветно-терригенному (поздняя пермь и далее). Парагенез отла
гался в условиях единой тектонической структуры в синеклиэную 
стадию рифтогена, что определило морфологические типы седимента- 
ционных бассейнов и особенности вещественного состава формаций 
парагенеза.

Картамы ш ская свита в целом сложена преимущественно терриген- 
ными образованиями песчано-глинистого состава — аргиллитами, 
аргиллитоподобными глинами, песчаниками и алевролитами с подчи
ненными горизонтами органогенно-хемогенных и хемогенных пород 
(известняков, доломитов, в верхней части свиты — ангидритов). 
Породы свиты имеют преимущественно красноцветную окраску. 
М аркирующ ая основа свиты представлена горизонтами известняков 
и доломитов. Д ля верхней части характерно наличие так называемых 
’’серых зон”, которые отраж аю т периоды максимальной трансгрессии.

В юго-восточной и средней частях Днепровско-Донецкой впадины 
отложения картамыш ской свиты близки по составу, исключая умень
шение роли карбонатных пород. В разрезе свиты различается от 
четырех до пяти ритмопачек.

Формирование картамыш ской свиты, т.е. красноцветно-терригенной 
формации и нижней части галогенной формации (точнее галогенно- 
карбонатно-терригенной субформации) происходило в условиях бас
сейна с континентальным осадконакоплением, периодически вос
станавливавшем связь с морем с образованием водоема заливного типа 
на всем протяжении этой части Доно-Днепровского прогиба — от 
Бахмутской и Кальмиус-Торецкой котловин до средней части Днеп
ровско-Донецкой впадины, а в отдельные моменты — и в  северо- 
западной ее части.

Отсюда вытекаю т особенности фациального состава картамыш с
кой свиты. В целом свита имеет форму усложненно-линзовидного 
тела, сложенного образованиями континентальных, переходных и 
морских фаций. В разрезе установлены отложения аллю виальных 
(русловых, пойменных), озерных и озерно-болотных, а также элю 
виальных (горизонты почвообразования) континентальных фаций; 
по-видимому, часть красноцветных образований должна относиться 
к пролю виальному типу, распространенному в Днепровско-Донецкой 
впадине. Среди фаций переходной группы выявлены породы лагун, 
застойных заливов и прибрежных озер, баров и дельт.

Стратиформное медное оруденение Северо-Западного Донбасса 
приурочено к ’’серым зонам”, представляющ им отложения морских и 
переходных фаций в красноцветной толщ е картамыш ской свиты.

К числу рудоносных фаций в Бахмутской котловине относятся 
две группы: морские (прибрежно- и мелководно-морские) и переход
ные (дельтовые, заливные и лагунно-озерные). Минералогические 
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медепроявления установлены в< средней части картамыш ской свиты. 
М ощность картамыш ской свиты до 1200 м.

Галогенная формация подразделяется на три субформации (сни
зу вверх): красноцветную галогенно-терригенную (верхняя часть 
картамыш ской свиты), соленосную (никитовская и славянская свиты).

Соленосная субформация сложена галогенными и нормально мор
скими породами с горизонтами терригенных отложений. Выдержанные 
по площ ади пласты карбонатных пород и ангидритов образую т марки
рующ ую основу свит. Строение субформации характеризуется циклич
ностью. Выделены пять типов осадконакопления. Циклы венчаются 
мощ ными соляными пластами.

В составе калиеносной субформации выделены красносельская 
и картамы ш ская свиты, представляющ ие единый цикл осадконакопле
ния (по некоторым авторам  — два-три цикла). В литологическом 
составе субформации в целом преобладает каменная соль (в полных 
разрезах 80—90%), второстепенную играю т ангидриты, доломиты, 
глинисто-алевритовые образования. Калиеносные горизонты состав
ляю т в Днепровско-Донецкой впадине до 2,5%, в Бахмутской котло
вине — до 5%. Разработана маркирую щ ая основа свиты по пластам 
алевролитов и ангидритов. В Днепровско-Донецкой впадине в раз
резе субформации установлены два калиеносных горизонта: сульфат
ный (нижний) и хлоридный (образован главны м образом  сильвин
содержащими породами). В Бахмутской котловине Донбасса выделены 
два калиеносных горизонта: сильвинитовый (нижний) и сильвинит- 
карналлитовый.

Нижнепермская галогенная формация отлагалась в условиях меш
кообразного ответвления внутри континентального солеродного водо
ема. Во время образования соленосной субформации уже на самых 
начальных этапах ее развития сформировались контуры зон отно
сительных погружений, в которых отлагались соляные толщи; в даль
нейшем эти зоны мигрировали в северо-западном направлении, в ос
тальном  сохраняя унаследованный характер. Во время образования 
калиеносной субформации в зонах относительных погружений, также 
носивших в значительной степени унаследованный характер, образо
вывались калиеносные отложения. В калиеносной субформации наблю 
даю тся элементы концентрического и асимметричного строения. В наи
более удаленной северо-западной части впадины отлагались залежи 
бишофита.

М орфологические типы солеродных бассейнов и распределение 
литофаций, а также особенности вещественного состава соляных 
осадков отражали специфику синеклизного этапа развития ДДВ 
(сравнительно с вириллским типом распределения осадков в поздне
девонских солеродных бассейнах и сравнительно простым веществен
ным составом соленосных отложений, характерны х для рифтового 
этапа). М ощ ность нижнепермской галогенной формации до 1650 м.

В составе верхнепермского отдела выделяются отложения аллю 
виальных, озерных, дельтовых, делю виальных и элю виальных фаций. 
Сходный фациальный состав характерен и для образований триасовой 
системы.
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Верхнеюрская эпоха аридного осадконакопления выразилась в 
развитии разветвленных солеродных бассейнов, образовавш ихся на 
базе системы акваторий северной части Тетиса. В целом эта систе
ма вклю чала отложения континентального склона шельфа, а также 
заливов, часть из которы х действовала как солеродные бассейны. 
В северной ее части прослеживаются три зоны солеродных бассейнов: 
Пред карпатская, Придунайская и К ры мская (протяженность двух пос
ледних зон во встречном направлении не прослежена, не исклю чает
ся их связь). Отдельно располагался незначительный солеродный 
бассейн Днепровско-Донецкого ответвления. Во всех перечисленных 
бассейнах галогенез носил незавершенный характер, заканчиваясь 
на стадии сульфатов кальция. Исключение составлял участок Приду- 
найской зоны, прилегавшей к П реддобруджинскому прогибу. Здесь 
образовалась соленосная толщ а локального развития (И змаильское 
месторождение). Соленосная толщ а входит в состав выделенной 
Л.Ф. Романовы м конгаэской свиты, которая в целом представлена 
песчаниками, алевролитами, конгломератами, долом итам и, ангид
ритами и гипсами. С галогенной толщ ей локально сопряжены красно- 
цветно-терригенные образования. В районе И змаильского месторож
дения в красноцветной субформации (чадыр-лунгской свиты) нами 
установлено преобладание фаций переходной группы (лагунных с 
локальны м развитием дельтовы х комплексов). Стратиформное ору
денение не обнаружено. П редкарпатский бассейн, вклю чавш ий две 
зоны галогенной седиментации, представлял собой две тупиковые 
части залива, что и обеспечило их существование как солеродных. 
Незавершенность галогенеза обусловливалась недостаточной изолиро
ванностью от питающей морской провинции.

Крымский солеродный бассейн, по-видимому, имел концентри
ческий тип строения; современное строение галогенной формации 
характеризуется наличием узкой полосы развития сульфатно-каль
циевых пород, окруженной комплексами карбонатно-глинистых и нор
мально морских карбонатных отложений.

В П редкарпатском  прогибе в раннемолассовый этап выделялись 
три стадии, которы м соответствовало образование субформаций: 
поляницко-воротыщ енская (терригенно-соленосная), раннестебникская 
(морская красноцветно-терригенная меденосная), поэднестебникская 
(соленосно-галогенно-терригенная). В целом в этом  этапе намечаю тся 
три полных цикла развития бассейнов: от нормально морской или 
слабозасолоненной стадии до солеродного бассейна с садкой 
калийных солей, с изменением климатической обстановки соответст
венно от семигумидной до аридной и экстрааридной. В литостра
тиграфическом отношении эти циклы представлены следующими сви
тами (снизу вверх): поляницкая (глинисто-песчаниковая толщ а, в 
верхней части загипсованная и засолоненная); нижневоротыщенская 
(соленосные глины и брекчии, каменная соль, калийные соли), 
загорская (толщ а песчано-глинистых засолоненных пород с локаль
ным развитием грубообломочных образований); верхневоротыщенская 
(соленосные терригенные породы с горизонтами каменных и калийных 
солей); нижнестебникская или стебникская (красноцветно-терриген- 
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ная толщ а песчано-глинистого состава) и верхнестебникская, или 
баличская, которая по породному составу сходна с нижне- и верх- 
неворотыщенской.

Красноцветно-терригенная толщ а (субформация) представлена га
литом, песчаниками, породами смешанного состава, реже — грубооб
ломочными образованиями и туфами. Выделены следующие фациаль- 
ные типы: дельтовый, прибрежно-морской, мелководно-морской с 
локальны м развитием отложений зоны подводных течений, а также 
конусов выноса. М едепроявления приурочены преимущественно к пес
чаникам, дельтовым глинам прибрежно-морских и мелководно-мор
ских фаций. На основании количественного соотношения фациальных 
типов по корреляции разрезов в субформации выделено три горизон
та. Почти все наиболее крупные медепроявления приурочены к сред
нему горизонту, мощ ность которого в среднем составляет около 300 м.

В поэднемолассовый этап наметилось три стадии: богородчан- 
ская (время отложения морской песчано-глинисто-мергельной суб
формации), тирасская (галогенно-соленосной субформации), косовская 
(морской сероцветной песчано-глинистой субформации) и даш авская 
(континентально-морской сероцветной песчано-глинистой субформа
ции). В поэднемолассовый этап имела место только одна эпоха 
аридного осадконакопления — в тирасское время. В это время в 
П редкарпатском  прогибе и на смежной части Восточно-Европейской 
платформы на больш их пространствах происходила садка каменной 
соли и сульфатов кальция; существенных проявлений калийных солей 
не возникало. В соляной толщ е установлены турбидиты.

В пределах Закарпатского прогиба эпохи соленакопления, син
хронные с пред карпатскими, имели место в карпатском  и баденском 
веках. Карпатская эпоха галогенеэа проявилась в Восточно-Словац
кой впадине и выражалась в отложении соленосной формации, пред
ставленной соленосными глинами с прослоями гипса, ангидритов, 
песчаников, загрязненной каменной соли; мощ ность толщ и около 
200 м. Соленосная толщ а образовалась в условиях локального огра
ниченного по площади солеродного бассейна, возникшего в тупико
вой северной части внутреннего прогиба Карпат. Баденская эпоха 
галогенеза проявилась в развитии обш ирного солеродного бассейна, 
захвативш его Мукачевскую, Солотвинскую и М арамурешскую  впадины 
Закарпатского прогиба. В составе баденской галогенной формации 
выделяются две субформации. Галогенно-терригенная (нижняя) пред
ставлена аргиллитоподобными глинами с прослоями алевролитов, 
песчаников, гипсов, ангидритов, известняков, туфов и туффитов 
мощ ностью  до 280 м. Верхняя субформация — соленосная — образована 
каменной солью, галопелитами, ангидритами, эасолоненными глинами 
и песчаниками. М ощ ность субформации 500-600 м, местами увеличена 
соляной тектоникой. Галогенные отложения ассоциируют с морскими 
сероцветными терригенными и вулканогенными образованиями.

Галогенные и красноцветные отложения (формации и субформации) 
характеризую тся принципиальным отличием вещественного состава. 
Э тот факт определяет и различие комплексов генетически связанных 
с ними полезных ископаемых. Д ля галогенных толщ  последний опре
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деляется, прежде всего, их м акрокомпонентами (каменная и калийные 
соли). Д ля красноцветно-терригенйых отложений ведущий комплекс 
полезных ископаемых — медное и сопровождаю щее оруденение — выс
тупает в качестве микрокомпонента. Состав рудных микрокомпонентов 
принципиально различен. Стратиформное медное и сопровожда
ющее оруденение в краносцветно-терригенных отложениях 
не имеет прямой связи с процессами галогенеэа, однако благо
приятствующие его образованию  факторы обусловливаются сопряже
нием вмещающей толщ и с галогенными формациями.

При отмеченных различиях проявляются некоторые черты сход
ства галогенных и красноцветно-терригенных формаций в их параге
незе: общность бассейнов осадконакопления, которая наиболее полно 
присуща рифтогенным внутриплатформенным структурам, наименее — 
перикратонным прогибам; общность источников сноса обломочного 
материала, которая определяет сходство минеральных и геохимиче
ских ассоциаций, зональности и рудно-геохимической специализации 
геохимического материала; общность основных черт палеотектоники, 
определяющая гомологичность распределения фациальных и литофа- 
циальных комплексов, а также минерально-геохимическую зональ
ность. Пространственное соотношение элементов парагенеза связано 
общими контурами структурно-тектонической зоны осадконакопления 
и управляется процессами трансгрессий—регрессий и континентальной 
седиментации (пример Доно-Днепровского прогиба). Э тот фактор 
таким  образом, обусловливает палеогеографические и литофациаль- 
ные особенности образования парагенеза, анализ которых является 
основой прогнозирования комплексов полезных ископаемых как 
галогенных, так и красноцветно-терригенных отложений.

Развитие наложенной минерализации рассольного характера яв
ляется производным галогенных, точнее соленосных отложений, кра- 
сноцветно-терригенные толщ и могут служить одним из источников 
рудного материала.

На основе анализа рассмотренных особенностей парагенеза кра
сноцветно-терригенных и галогенных формаций разработан комплекс 
поисковых критериев и дан прогноз ряда рудных и нерудных 
полезных ископаемых для рассмотренных регионов.

Abstract

The most characteristic form ation of the arid sedim entation is the parage- 
nesis of evaporites and red terrigenous compleses. On the example of 
sedimentary regions of the U krainian SSR and adjasent geological regions 
the peculiarities of com positions and conditions of form ing of this parage- 
nesis nave been investigated regarding the conditions of the different 
tectonic elements — foredeep, in tram ountain  and pericratonic depressions 
as so as intracratonic rift one in paleozoic, mesozoic and cenozoic. The 
lythological and paleogeografical maps have been made for the main epochs 
of evaporites and red beds sedimentations. The principle of lythological 
and geochemical models of subform ations have been elaborated on the base 
of system analyses.
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У Д К  552.14:551.762(479.22)

Г.А. Чихрадзе

Э ВО Л Ю Ц И Я О С А Д К О Н А К О П Л Е Н И Я  
И П О РО Д О О БРА ЗО В А Н И Е 

В Ю РС К О М  БА С С ЕЙ Н Е ГРУ ЗИ И

Ю рский бассейн Грузии — составная часть обширного К авказ
ского осадочного бассейна, сообщ аю щ егося на северо-западе с К ры м 
ским и на юго-востоке с Прикаспийским бассейнами, развивавш и
мися в пределах А льпийско-Гималайского подвижного пояса.

Особенности осадконакопления в юрском бассейне Грузии в оди
наковых гумидных условиях обусловливались палеотектонической 
структурой — депрессиями и поднятиями отдельных зон бассейна 
и характером  последовательного их развития в процессе седимен- 
тогенеэа. М орфоструктура бассейна и гравитация являлись основны
ми факторами, определяющими различный механизм осаждения тер- 
ригенного обломочного и аквагенного материала.

К началу ранней юры на территории Грузии различались три 
главные геотектонические единицы: П алеокавказский хребет, гео
синклиналь Ю жного склона Больш ого К авказа (бассейн Ю СБК) и 
Грузинская глыба — часть Закавказского массива (ЗМ) [7, рис. 20].

В ранней юре (до синемюра) на периферии приподнятой части 
Грузинской глыбы Дэирульского массива происходило континенталь
ное осадконакопление, в процессе которого образовались псефито- 
вые и песчаные осадки прибрежной фации, песчаные и глинистые — 
болотной фации, углистые песчаники, огнеупорные глины — про
дукты коры выветривания пород гранитоидного комплекса, отло
жившихся в восстановительных условиях среды. В то же время 
проявился риолитовый вулканизм, пирокластика которого, так же как 
и терригенный материал, не имеет четкой стратификации. Такой 
тип седиментогенеза в ранней юре в других областях Грузии не 
наблюдается.

В геттангском веке Дзирульский массив, как и почти вся тер
ритория Грузии, представлял собой сушу. В синемюре море транс
грессировало на перифериях выступов Закавказского массива в зону 
Ю СБК и по всему Кавказу.

На Дзирульском массиве море перекрыло континентальную гли- 
нисто-песчаниково-конгломератовую  толщ у и накопились галечно
песчаные фации подвижного прибрежного мелководного моря. В позд
ней л инсбах-раннеаа лене кое время осаждались песчано-известковые от
ложения откры того мелководного шельфа, образовались красные 
органогенные известняки (80 м) (шрошинский тип) и латерально 
замещ аю щ ие их мергели мелководной фации. Эти отложения по сво
ему фациальному составу, настолько своеобразны, что их выделяют 
как платформенноидные образования. Они переполнены скелетами 
морских организмов, мощ ность их не превышает 400 м, т.е. почти 
на порядок меньше, чем мощ ность отложений Ю СБК.
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На южном выступе ЗМ — Л окском  массиве — в раннею рском 
трансгрессивном море на размы той поверхности палеозойского гра- 
нито-метаморфического комплекса накопились галечники (40 м), сло
женные из гальки кислых эффузивов, кварцевые и слюдистые пес
чано-алевритовые мелководные осадки (до 600 м), в конце аалена в 
бассейне стал выделяться карбонат кальция в рассеянном виде и 
проявился слабый кислый вулканизм.

В отличие от указанных массивов в зону Ю СБК синемюрское 
море трансгрессировало на гетерогенном ложе, состоящ ем из палео
зойских гранитоидов и кристаллических сланцев и морских осадоч
ных формаций палеозоя—триаса (дизская серия). Следует отметить, 
что конседиментационный тектонический план осадочного бассейна 
после синемюрской трансгрессии м ало чем отличался от такового 
позднего палеозоя—триаса. П оэтому нижне-среднеюрские мощные 
песчано-глинистые толщ и сохранили фациальный состав морских 
осадков предыдущего периода. О бразовались галечники и песчаные 
осадки прибрежной мелководно-морской и местами болотной фаций 
(базальный горизонт нижней юры; до 80 м). И зредка наблю даю тся 
гравийные осадки приустьевой фации мелких речек, обогащенные 
углистым веществом и диагенетическими конкрециями сидерита. Ба
зальный конгломерат состоит из материала подстилающ их пород 
(залегая на гранитоидах, состоит из гальки гранитоидов, на кристал
лических сланцах — из гальки кристаллических сланцев, на осадоч
ных породах — из обломков последних и т.п.). Аналогичная картина 
наблюдается на Северном К авказе [6]. После затопления внутри- 
бассейновых островов (один из них давал шлейф конгломератов даже 
в домере), базальная формация стала наращ иваться глинистыми 
осадками расширяющ егося и углубляющ егося моря и в плинсбах- 
раннетоарское время образовалась глинистая, впоследствии глинисто
сланцевая формация мощ ностью  около 2 км, связанная со спокой
ной стадией развития бассейна.

В конце плинсбахского века вследствие растяжения и деструк
ции произошел разрыв земной коры и излияние толеитово-базаль- 
товой магмы в осевой зоне осадочного бассейна от Абхазии до Во
сточного Азербайджана. Седиментация пелитового материала, проис
ходившая до разрыва, продолжалась в процессе пульсации базаль
тового расплава и после прекращения излияния более 1 млн лет 
[10, рис. 10]. В процессе накопления глинистых (фоновых) осадков 
в бассейн крайне редко проникали незначительные порции алеврита 
и мелкого псаммита. С середины тоара объем этого материала посте
пенно увеличивался и в результате образовались пачки песчаников 
мощ ностью  десятки метров. М аксимальное количество песчаников 
приходится на поздний тоар—ранний аален. Опесчанивание разреза 
увязывается с активизацией источников сноса, вызванной движения
ми донецкой орофазы [4].

В тоаре—аалене образовалась граувакково-алевритово-аргиллито- 
вая формация в К азбегско-Лагодехской зоне, состоящ ая из двух 
подформаций: нижняя аргиллитово-песчаниковая верхнего тоара—аале
на (казбегская свита, хахматская свита); верхняя — алевритисто-
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аргиллитовая верхнего аалена—нижнего байоса (гудушаурская сви
та, гуданская свита). Эти подформации отличаю тся друг от друга 
набором пород, количественным соотношением песчано-алевритовых 
и пелитовых пород, а также текстурными их особенностями.

Пачки песчаников нижней подформации начинаются слоями сред
незернистых плагиоклазово-кварцевых песчаников, часто с примесью 
псефитового материала (0,3—7 м), подстилающ их глинистых пород и 
линзами конгломератов из обломков глинистых сланцев переотло- 
женных сидеритовых конкреций и реже — обломков известняков, 
не встречающихся в разрезе, но, вероятно, захваченных потоками 
из шельфа. Некоторые массивные слои песчаников по простиранию 
замещ аю тся глинистыми породами. Пачки песчаников имею т "рит
мичное” строение; мощ ность слоев уменьшается в верхней части. 
Песчаники часто микрополосчатые, они чередуются с пачками гли
нистых сланцев. Тонкие слои песчаников имею т однонаправленную 
мелкую косую слойчатость, образованную  придонными течениями. 
На подош вах слоев часто наблю даю тся знаки волочения, эрозионных 
каналов, гиероглифы и др. Песчаники и алевролиты этой толщ и 
являю тся осадками зерновых и меньше суспензионных потоков раз
личных подводных конусов выноса континентального склона и под
ножья. М ощность до 1200 м.

Верхняя подформация представлена глинистыми сланцами с не
значительным количеством (до 10%) алевролитов и мелкозернистых 
песчаников и сидеритовых конкреций. Начиная со среднего аалена, 
в непрерывном разрезе постепенно уменьшается количество и мощ 
ность пачек песчаников и алевролитов, и отложения становятся 
существенно глинистыми.В бассейне Хевсуретской Арагви они пред
ставлены чередованием глинистых сланцев и пачек тонкого двуком
понентного флиша, в котором  гемициклиты состоят из градацион
ных интервалов Тае. М ощ ность а — 3—6 см, е — 3—20 см. Нижний кон
такт двуединных слоев обычно резкий, верхний — постепенный. Од
нако постепенный переход от фанеромерного к пелитовому осад
ку осуществляется в больш инстве случаев через микрополосчатую 
зону 2—4 см, в которой светло-серые полоски мелкого псаммита 
и алеврита исчезают, уступая место темно-серой пелитовой массе. 
Характерный для этого комплекса сидерит служит цементом всех 
песчаников, а в глинистых сланцах присутствует в виде хонкреций. 
М ощность подформации 1600 м.

Несколько отличные седиментационные текстуры наблю даю тся 
в породах байос-батской глинисто-сланцево-песчаниковой формации, 
относимой к образованию  регрессивной стадии развития бассейна. 
Эта формация постепенно продолжает подстилаю щ ую и состоит 
из глинистых сланцев, алевролитов и песчаников. Количество и мощ 
ность слоев песчаников увеличивается в восходящ ем разрезе. Зна
чительная часть пород представлена двуединными слоями мощ ностью  
от сантиметра до нескольких метров. Среди них преобладаю т слои 
с градационными интервалами Тас, Тае, редко встречаются Tabcd и еще 
реже Tabcde. Циклиты часто неполные сверху, но есть неполные как 
сверху, так и снизу. Такие интервалы представлены в основном кон-
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волютной частью слоя. Среди песчаников имеются и флюксотур- 
бидиты, но проксимальные, связанные непосредственно с источни
ком сноса, не наблюдались. Текстурные знаки на подошве песча
ников указы ваю т на транспортировку кластического материала, в 
общем, вдоль прогиба — с ю го-востока на северотзапад.

Отдельные слои песчаников не отличаю тся от ш тормовы х цикли
тов (темпеститов [11]), и все двуединые слои этой формации обра
зовались в результате процессов событийного характера, в чем, вероят
но, свою роль сыграли движения батской орофазы, обусловленной 
геокинематикой данного участка Альпийского пояса. М ощность от
ложений около 1100 м. Ф ормация развита в бассейне Хевсуретской 
Арагви и в северо-западном направлении замещ ается регрессивной 
глинисто-сланцево-песчаниковой толщей.

Наличие толщ , сложенных отсортированными слоями терриген- 
ных пород в среднеюрских, и отсутствие их в нижнеюрских отло
жениях Ю жного Дагестана [1] является седиментационной особен
ностью ю рского бассейна Восточного Кавказа.

В байосском веке в северной полосе (Казбегско-Л агодехская 
зона, [3]) происходило накопление терригенных песчано-пелитовых 
осадков, а в южной части бассейна (в Гагрско-Джавской зоне) раз
вился интенсивный вулканизм и образовалась мощ ная (до 3000 м) 
вулканогенно-осадочная андезито-баэальтовая формация островодуж- 
ного типа. Юна перекрыла ааленские отложения также в районах 
выступов ЗМ [10, рис. 12].

В конце байоса прекратился вулканизм и возобновилась седи
ментация терригенного материала. Она происходила в условиях уси
ливающейся регрессии моря и в батское время образовались пес
чано-глинистые осадки прибрежно-морской, лагунной, озерно-болот
ной и речной фаций, составивших угленосную формацию  Грузии.

В келловей-титонское время (среднеальпийском этапе развития 
осадочного бассейна) в зоне Ю СБК в наложенных трогах накопи
лись отложения кластическо-иэвестняково-мергельно-иэвестнякового 
флиша (1000 м). В южной части (в Гагрско-Джавской зоне) бассейна 
образовалась лагунно-континентальная пестроцветная глинисто-пес
чаниковая свита (400—900 м) [10, рис. 15]. Главные составляющ ие 
породы — песчаники, алевролиты и глины, второстепенные — ба- 
эальтоиды и их пирокластика, специфические — доломиты и гипс, 
изредка галит. Свита перекрывает батскую  угленосную формацию, 
распространена от Окрибы до Абхазии, в юго-восточном и северо- 
западном направлениях замещ ается известняками и доломитами, а в 
северном — карбонатными флишевыми образованиями; перекрыва
ется трансгрессивными отложениями нижнего мела [8, 10].

В течение синемю р-батското (раннеальпийского) этапа развития в 
бассейне Ю СБК накопилось более 5000 м песчано-алевритово-гли- 
нистых осадков. Естественно, что по мере погружения осадки прошли 
стадии диагенеза, катагенеза и местами протометаморфизма.

Диагенетические процессы протекали в условиях дефицита кис
лорода. Судя по отсутствию биотурбаций в продах синемю р-тоар- 
ского возраста, можно заклю чить, что жизнь на дне бассейна разви
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валась крайне редко. В восстановительной среде, обусловленой на
личием реакционноспособного органического вещества в осадке, об
разовались диагенетические рассеянные или лиэнообраэные скоп
ления сульфида железа. С середины тоарского века среда диагенеза 
изменялась в сторону процесса сидеритообразования, особенно в вос
точной части бассейна (ущелье р. Арагви и др.), что продолжа
лось до раннего байоса. Затем в байос-батских отложениях сиде
рит уступил место кальциту. Самое интенсивное изменение физико
механических свойств и минерального состава претерпели глини
стые (пелитовые) осадки, превратившись в аргиллиты  в тектони
чески пассивных зонах и в глинистые и аспидные сланцы в зонах 
интенсивной складчатости. Аргиллиты состоят из гидрослю д, сме- 
шанослойных образований и местами минералов глин. Глинистые 
сланцы и тем более аспидные сланцы не содержат минералов глин 
и смешанослойных образований, а состоят из аутигенных кварцита, 
кислого плагиоклаза, 10 А гидрослю ды (серицит), 14 А магнезиально
железистого хлорита [9]. Аналогичные данные получены в резуль
тате изучения глинистых минералов нижне-среднеюрских сланцевых 
толщ  Северного Кавказа [5] и Дагестана [2].

Таким образом, в юрских бассейнах Грузии от синемюра до ти- 
тона включительно осадконакопление имело сложный характер. В 
бассейне Ю СБК терригенная седиментация синемю р-батского периода 
сменилась карбонатной на келловей-титонском этапе. Накопление 
известкового ила имело место и на некоторых подводных возвы 
шенностях в ранней юре, а также на конседиментационных анти
клиналях в аалене. Но это не изменяло общий характер терриген- 
ного осадконакопления в северной миогеосинклинальной части бас
сейна Ю СБК. В позднем байосе—бате усиливалось выпадение кар
боната кальция, который в процессе диагенеза вначале сосредо
точился в цементе песчаников или в аргиллитах в виде конкреций, 
позже обособлялся в прослоях мергелей и глинистых известняков. 
В южной же части бассейна (в Гагрско-Джавской зоне), где безраз
дельно господствовала седиментация вулканогенного материала, в 
позднем байосе в период ослабления привнося пирокластики местами 
образовались прослои карбонатных пелитовых туфов или мергелей.

С конца байосского века процесс седиментации эволю циониро
вал в бассейне регрессивного моря в условиях гумидного климата 
последовательно в мелководно-морской, лагунно-озерной, аллю ви
ально-болотной обстановках в батское время, в условиях аридиза- 
ции климата — в лагунно-континентальной обстановке в поздней юре.

На Дзирульском массиве накопление известкового осадка вслед 
за терригенным началось уже в лейасе, продолжалось до аалена и 
прекратилось в период образования байосской вулканогенно-оса
дочной формации.

Геотектоническая позиция осадочно-породных бассейнов и исход
ный минеральный состав осадка обусловили интенсивность про
цессов литогенеза. В результате сжатия мобильного пояса, склад
чатости и других факторов интенсивнее преобразовались глубоко
водные и глубоко погруженные в земную кору отложения.
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Abstract

On the territory of Georgia during the Jurassic within the united 
marine basin two structural areas with different environm ents of sedi
m entation are distinguished: Southern slope of. the G reater Caucasus 
and Transcaucasian massif. W ithin the limits of the Southern slope in 
the Sinem urian-Bathonian thick psam m itopelitic deposits accumulated. 
Carbonaceous sedim entation started from  the end of Bathonian and dom i
nated during the Late Jurassic.

W ithin the limits of the Transcaucasian massif in the Early Juras- 
sic-Aalenian the terrigene-carbonaceous sedim entation took place; in the 
Bajocian volcano-sedimentary form ations occupied the N orthern periphery 
of the indicated massif. From  the Bajocian sedim entation renewed in the 
regressive sea; continental coal-bearing deposits were formed in Batho
nian, whereas continental-lagoonal (gypsiferous) deposits formed in the 
Late Jurassic.
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У Д К  552.143:551.762+551.781(479)

М.А. Беридзе

В У Л К А Н О ГЕ Н Н О -О БЛ О М О Ч Н Ы Й  
Т У Р БИ Д И Т О В Ы Й  С ЕД И М ЕН ТО ГЕН ЕЗ 

В Ю РС К И Х  И П А Л ЕО ГЕН О В Ы Х  БА СС ЕЙ Н А Х  
КАВКАЗА

В настоящее время можно с достаточной уверенностью конста
тировать, что турбидный механизм седиментации успешно исполь
зуется больш инством исследователей при анализе многих осадочных, 
преимущественно флишевых бассейнов геологического прош лого. Д о
казательством реальности такого механизма могут служить непосред
ственные наблюдения процессов турбидной седиментации во многих 
современных окраинных морях, а также ее удачное воспроизведе
ние в многочисленных экспериментах. Относительно менее изучены 
те модификации турбидной седиментации, в которых ведущая роль 
отводится не терригенной кластике, привносимой с шельфа, а вул
каногенно-обломочному материалу, генерируемому из высокоэкспло
зивных островодужных вулканов.

В этом отношении наибольш ий интерес вы зы ваю т вулканогенные, 
так называемые ’’порфиритовые” формации, в составе которых, 
как выясняется в результате их детального палеофациального анали
за, превалирующую роль играет вулканокластический материал. В ка
честве одного из первых объектов можно назвать ирендыкскую 
вулканогенную свиту девона на Ю жном Урале, наиболее древнюю по 
возрасту и детально изученную. Другим, не менее ярким примером 
может служить байосская вулканогенная ’’порфиритовая” свита Грузии, 
детально охарактеризованная в свое время Г.С. Дзоценидзе. И, на
конец, для обсуждения поставленного в настоящей статье вопроса не 
менее важным объектом представляется нижне-среднеэоценовый вул
каногенный флиш М алого Кавказа; турбидный механизм в форми
ровании слагаю щ их его стратифицированных толщ  был обоснован 
также недавно.

Цель автора — на основе фациального анализа двух разновоз
растных, но сходных по составу вулканогенных формаций из Кав
казского региона показать особенности турбидного осадконакоп
ления в различных типах вулканических бассейнов, сочленяющихся 
как латерально, так и вертикально с флишевыми трогами с терри
генной и терригенно-карбонатной седиментацией.

Байосский Закавказский островодужный бассейн. Выходы байос- 
ской вулканогенной (’’порфиритовой”) формации приурочены к трем 
геотектоническим единицам Кавказа: Гагрско-Джавской зоне южного 
склона Больш ого К авказа, Грузинской глыбе и С омхето-К арабах- 
ской зоне (в последней эта формация охватывает и низы батского 
яруса). В палеогеографическом отношении названные зоны марки
руют обширный бассейн в пределах П онтийско-Закавказской остров
ной дуги. Все три бассейна сообщ ались через проливы между остров-
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ной сушей. С севера Закавказский островодужный бассейн углублял
ся и по конседиментационному разлому граничил с относительно 
глубоководным окраинноморским (тыловым) бассейном, развитым в 
осевой зоне Больш ого Кавказа. Таков же характер южной границы 
Сомхето-К арабахской части Закавказского островодужного бассейна 
с Севано-Акеринским прогибом. К югу от последнего байосская 
вулканогенная формация развита в пределах Кафанского блока.

В результате проведенного фациального анализа Закавказского 
седиментационного бассейна установлено два типа вулканических 
извержений. Первый, трещинный тип (пиллоу-лавы и их производные) 
характеризуется линейным распространением вдоль северного бор
та бассейна и полным отсутствием эксплозивного, пирокластиче- 
ского материала. Южнее этой пограничной полосы, в пределах 
всей территории развития вулканогенной формации, реконструиру
ются небольшие вулканические постройки центрального типа, от
деленные друг от друга субширотно протяженными депрессиями с 
развитием ритмичных стратифицированных пирокластических толщ  
и тефроидных турбидитовых образований. По перифериям бассей
на образованы широкие шлейфы стратифицированных вулканокла- 
стических толщ , как, например, в бассейне р. М зымта, в районе 
северо-западного окончания Гагрско-Джавской зоны. Аналогичный 
шлейф вулканогенно-обломочных образований развит на ю го-запад
ной периферии Дэирульского массива. В некоторых случаях (на
пример, О крибская подзона Грузинской глыбы) на основе фациаль- 
ных реконструкций ясно вырисовываются небольшие изометрической 
формы морские котлованы, в которых вулканокластические рит
мично стратифицированные отложения проявляю т симметричную фа- 
циальную зональность по отношению к вулканической постройке, 
развитой в центре котловины. Во всех рассмотренных случаях ла
теральные сочленения собственно эффузивных фаций со стратифи
цированными вулканокластическими фациями выступают наглядно 
и вполне естественно. Поэтому интерпретацию стратиграфической 
последовательности и мощностей отдельных подразделений в по
добных вулканогенных формациях следует проводить на основе 
именно такого — фациального — подхода, что, к сожалению, во 
многих работах не учитывается.

В стратифицированных толщ ах байоса наблюдается асимметрич
но-ритмичная отсортированность вулканокластического материала 
андезито-базальтового состава. Нередко в градированных много- 
слоях (пакетах, ритмах, циклотемах) отмечаются текстуры, обус
ловленные потоками (косая слоистость) и седиментационными де
формациями (конволютная слоистость) в закономерном сочетании 
с горизонтальнослоистыми (ламинитовыми) интервалами. В отдель
ных случаях на нижних поверхностях подош вы пакета наблю да
ются характерные текстуры типа слепков нагрузки. М ногослои обыч
но заканчиваю тся содержащими остатки микрофауны пелитовыми 
(пелагическими) осадками (глины, изредка мергели и известняки). 
Изредка отмечаются интервалы с включениями и текстуры седи
ментационного будинажа.
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Перечисленные структурно-текстурные особенности вулканокласти- 
ческих отложений байоса позволяю т заклю чить, что они образова
лись в результате деятельности подводных суспензионных потоков. 
При этом грубозернистые толстослоистые пакеты, построенные по 
типу abe или ае, вероятно, формировались из незрелых турбидит- 
ных потоков. В образовании же средне- и тонкостратифицирован- 
ных пакетов, построенных из сочетания интервалов abce и abcde, 
принимали участие обычные (зрелые) турбидные потоки. Тефротур- 
бидные потоки производили переотложение (реседиментацию) све- 
жевыброшенного материала со склонов подводных вулканов к их под
ножью и разносили вулканокластический материал по дну депрессии. 
При этом в зависимости от интенсивности эксплозивной деятель
ности вулканов в депрессиях формировались флю ксотурбидиты или 
зрелые турбидиты. Роль этих двух типов суспензионных потоков в 
разных частях бассейна различна. Так, в переходной полосе остро- 
водужного бассейна к осевому бассейну Больш ого Кавказа (напри
мер, Горная Рача) среди глинисто-сланцевых отложений наблю да
ются лишь отдельные пачки и пакеты тефротурбидитов. В зависи
мости от установленной общей тенденции ослабления вулканической 
активности от раннего байоса к позднему отмечается ослабление 
роли тефрогенного материала и увеличение вулканотерригенной (грау- 
вакковой) кластики. М естами к последней присоединяется и обыч
ный терригенный (кварц-аркозовый) материал, привносимый с при
поднятых частей кристаллических пород фундамента. Важно под
черкнуть и то, что при наличии подводного (временами островного) 
вулканического рельефа с отсутствием или же при незначительном 
развитии шельфовых обстановок, переработка исходного материала 
выражена слабо. Низка также роль продольных придонных течений, 
столь характерная для флишевых трогов и выраженная в образо
вании экстра- и интраконтуритов.

Нижне-среднеэоценовый рифтогенный бассейн Аджаро-Триалетской 
зоны. Аджаро-Триалетская складчатая зона в палеоцене—раннем эо
цене представляла собой флишевый трог с мощ ными накоплениями рит
мично стратифицированных терригенных и терригенно-карбонатных толщ. 
К концу раннего эоцена эта зона превращ ается в рифтогенный 
бассейн с мощ ными извержениями продуктов субщелочных базальтов 
в ассоциации с известково-щ елочными плагиобазальтами и андези
тами. При этом  в зависимости от ослабления интенсивности рифто- 
генеэа и вулканизма с запада на восток собственно эффузивные фации 
в этом  же направлении постепенно замещ аю тся вулканокластиче- 
скими. Таким  образом, с учетом соотношения эффузивных, экспло
зивных, вулканогенно-обломочных и вулканотерригенных фаций в 
ранне-среднеэоценовом прогибе Аджаро-Триалетии различается три 
сегмента: Западный, Аджарский, сегмент с преимущественным раз
витием массивных (лавовых) и грубообломочных вулканитов (перанг- 
ская и чидильская свиты) и подчиненным количеством слоистых 
вулканокластитов (нагваревская свита); Центральный, Месхети- 
Имеретинский, сегмент с возрастанием роли слоистых мелкообло
мочных вулканокластитов (ликанская свита), но все еще больш им
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развитием собственно эффузивных (лавовых и лавокластических) и 
грубообломочных вулканокластических фаций (квабисхевская и двир- 
ская свиты), и Восточный, Триалетский, сегмент с явным преоб
ладанием вулканокластических и вулканотерригенных фаций.

Ряд исследователей (С.С. Кузнецов, П.Д. Гамкрелидзе, Г.С. Дзо- 
ценидзе) давно обратили внимание на сходство нижне-среднеэоце- 
новых слоистых образований Борж омского района (Центральный сег
мент) с флишем, назвав их ’’вулканогенным” или ’’туфогенным” фли- 
шем. Впоследствии эти образования, представленные слоистыми вул- 
канокластолитами мощ ностью  1300— 1500 м, были выделены в 
качестве самостоятельной ликанской свиты и определены, как об
разования определенного стратиграфического интервала (самые верхи 
нижнего эоцена и нижняя часть среднего эоцена). При таком  под
ходе в верхней части среднего эоцена были помещены массивные 
и грубослоистые вулканогенные образования квабисхевской и двир- 
ской свит.

Изучение структурно-текстурных особенностей ритмично страти
фицированных вулканокластических образований ликанской свиты 
выявило ряд характерны х признаков: наличие всех трубидитовых ин
тервалов (abed), пелагического интервала с, подошвенных флише- 
вых фигур, разнообразных биоглифов, подводных деформаций и ополз
ней. Вместе в тем фациальный анализ среднеэоценовых образо
ваний в пределах Ц ентрального сегмента Аджаро-Триалетской зоны 
показал интересные латеральные изменения. Так, были подтвержде
ны наблюдения И .П . Гамкрелидзе и Г.П . Лобжанидзе, согласно 
которым слоистые образования ликанской свиты в северном на
правлении в сторону южной периферии Дзирульского массива за
мещаю тся массивными и грубообломочными, которые следует от
нести к прижерловым образованиям. Такая же фациальная измен
чивость ликанской слоистой свиты была подмечена Ш.А. Адамия, 
М.Б. Лордкипанидзе и нами в северном направлении: в окрестно
стях поселков Бакуриани и Цихисджвари ликанские слоистые вул- 
канокластолиты полностью  замещены массивными и грубообломоч
ными фациями. Тенденция возрастания роли грубообломочных фаций 
в восходящем разрезе усиливается также в направлении с востока 
на запад. И, наконец, наблюдения фациальных изменений квабисхе- 
ви-двирской массивной свиты на запад показывает их значительное 
замещение стратифицированными толщ ами, т.е. получается, что, 
начиная с Хашурского района, весь средний эоцен почти полностью 
сложен вулканокластолитами, в текстурно-структурном отношении 
схожими с ликанской свитой.

Таким образом, в пределах Ц ентрального сегмента Аджаро-Три- 
алетской зоны наглядно реконструируется вытянутый на восток 
морской трог, окаймленный с севера, юга и запада подводными, 
местами надводными вулканическими постройками. Именно с послед
них и доставлялся свежевыброшенный эксплозивный материал в этот 
бассейн, формируя мощные толщ и туфов и тефротурбидитов. При этом 
с запада на восток, по мере удаления от вулканических центров, 
роль тефрогенного материала, разносимого турбидными потоками,
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резко возрастала. Такой механизм седиментации становится гос
подствующим в пределах восточного сегмента Аджаро-Триалетской 
зоны — во флишевом прогибе Триалетии, вдоль южной периферии 
которого реконструируются отдельные вулканические центры, про
дуцирующие пирокластику. Мощный олистостромовый комплекс вер
хов среднего эоцена окрестностей Тбилиси, возможно, маркирует 
юго-восточный борт этого трога.

Седиментационные бассейны Еревано-Ордубадской и Ширак-Се- 
вано-Зангеэурской зон. Среднеэоценовый вулканизм армянской части 
М алого Кавказа имеет в основном андезитовый и андезито-базаль- 
товый состав с редкими локальны ми отклонениями в сторону ан- 
дезито-дацитового и риолитового. Вулканизм характеризовался вы
сокой эксплозивной деятельностью  (коэффициент эксплозивности 80— 
85%), в результате чего в составе ее продуктов превалирующую 
роль играю т вулканогенно-осадочные породы. П родукты собственно 
эффузивных фаций дислоцированы преимущественно вдоль Анкава- 
но-Сюникского и Севано-Амасинского глубинных разломов консе- 
диментационного заложения.

В П риараксинской зоне среднеэоценовые шельфовые отложения 
узкой прерывистой полосой притягивались вдоль северных склонов 
невулканических островных поднятий, сложенных преимущественно 
палеозойскими и докембрийскими породами. Здесь маломощ ные 
(до 300 м) шельфовые фации были представлены карбонатно-тер- 
ригенными отложениями с примесью тефрогенного материала. К се
веру от указанной полосы, в сторону относительно глубоководно
го пелагического морского бассейна, были развиты турбидитовые, 
преимущественно тефрогенные образования, которые с ю го-востока 
на северо-запад ш ироким поясом протягиваются по линии г. Багацсар— 
с. Парага—с. Ехегис—с. Байбурд—с. Лерпаван—с. Лю сахбюр—с. Амасия.

В Еревано-Ордубадском прогибе среднеэоценовые турбидитовые 
вулканокластические толщ и согласно продолж аю т вверх разрез тер- 
ригенно-карбонатного флиша дания—нижнего эоцена и, как уже 
отмечалось, латерально сменяются к югу шельфовыми терригенно- 
карбонатными отложениями. М ощность собственно тефрогенных тур- 
бидитовых образований среднего эоцена здесь изменяется в ш иро
ких пределах — от 300—400 м на юге до 1500— 1800 м в северном Ши- 
рак-Севано-Зангезурском вулканическом бассейне.

Расположение вулканических центров (подводных и эпизодиче
ски надводных) на севере (вдоль А нкаван-Сюникского и, возможно, 
Севано-Анаскийского конседиментационных разломов) наруш ало свой
ственную для терригенно-карбонатного флиша закономерность умень
шения размеров зерен и мощ ности первого элемента циклотемы 
по латерали — от окраины шельфовой зоны в сторону откры 
того моря или осевой части трога. Поступление с вулканиче
ских центров больш ой массы пирокластического и вулканотерри- 
генного м атериала в общем балансе осадков резко превосходило 
количество терригенно-карбонатного материала, поступившего с 
южных невулканических островов.

С удалением от вулканических центров на юг и на север наблю
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дается уменьшение мощности циклотем. Х арактерно, что тенденция 
сохраняется и для морских участков, близко расположенных к не
вулканическим островам. Следовательно, невулканические острова и 
в этих последних случаях не являю тся определяющими мощности 
первого элемента циклотемы. В разрезах среднеэоценовых рит
мично стратифицированных вулканокластических толщ  представлены 
следующие типы турбидных текстурных последовательностей: ТЬа, 
Таье. Tabcde, Tde, Т „  ТаЬ, и ТаЬе. Эти типы обычно наблюдаются 
в нижней и средней частях разрезов, располагаясь далеко от вул
канических источников сноса. В направлении на ю г и на север эти 
мощные проксимальные типы сменяются сравнительно маломощны^ 
ми типами дистальных турбидитов Tbcde, Tcde, Tde и реже — Tabcde с 
постепенным увеличением мощ ности алевро-пелитовых и пелитовых 
интервалов.

Сравнительный анализ вулканокластических турбидитовых фор
маций. Рассмотренные примеры юрских и палеогеновых бассейнов 
Кавказа показываю т, что турбидный вулканокластический седимен- 
тогенез, как латерально, так и вертикально, тесно сочленяется с 
терригенным и терригенно-карбонатным осадконакоплением во фли- 
шевых трогах. Так, байосские турбидитовые вулканические толщ и 
согласно продолж аю т вверх седиментацию песчаниково-алевритово- 
аргиллитового флиша тоара-аалена во флишевом троге южного скло
на Больш ого Кавказа, а среднеэоценовые вулканогенно-обломочные 
турбидиты формируются вслед за терригенно-карбонатным флишем 
палеоцена—нижнего эоцена. Закономерностью  латерального распре
деления типов ритмов и их мощ ностей управляет расположение в 
пределах бассейна высокоэксплозивных вулканов. С ослаблением вул
канической эксплозивной деятельности уменьшается роль тефроген- 
ной и увеличивается количество вулканотерригенной, местами тер- 
ригенной кластики. Такая тенденция фациальной изменчивости особо 
четко проявляется в вертикальном разрезе отложений как средне
юрского, так и палеогенового типов. В первом из них байосские 
вулканокластические турбидиты сменяются вверх позднебайосско- 
батскими вулканотерригенными граувакковыми и кварц-граувакко- 
выми турбидитами, а во втором  — карбонатно-терригенным (по- 
левош патово-кварц-граувакковым) флишем верхов среднего эоцена 
и низов верхнего эоцена.

Рассмотренные примеры показы ваю т, что при вулканокластиче- 
ском турбидитовом седиментогенезе конфигурация бассейнов не
сколько меняется и дает отклонения от предшествовавших вытя
нутых типично троговых форм. С пятнистым характером  наложения 
собственно эффузивных фаций флишевые троги укорачиваю тся и пе
регораживаю тся, трансформируясь в слабовытянутые морские се- 
диментационные депрессии котловинного типа.
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Abstract

In the Jurassic and Paleogene basins of the Caucasus volcaniclas- 
tic sedimentogenesis laterally and vertically linked with the terrigene 
and terrigene-carbonaceous flysch sedim entation. Regularities of inter
nal structure and spatial distribution of rhythmically stratified hyalo- 
clastic, tephrogene and volcanoterrigene turbiditic deposits are stated 
with the disposition of divercetype volcanos in flysch troughs. The lat
ter, basing on the motted or linear heaps of affusive products transfor
med into the slightly extent marine sedimentary kettle-type depressions, 
where the im portance of longitudinal benthic currents and correspon
dingly form ation of tephrocontourites, was considerably limited.

УДК 551.214(479.25)

P.А. Мандалян

К А Р Б О Н А Т О Н А К О П Л Е Н И Е  И В У Л К А Н И ЗМ  
В Э В Г Е О С И Н К Л И Н А Л ЬН Ы Х  П РО ГИ Б А Х  

ВЕРХ Н ЕЙ  Ю Р Ы —Н ЕО К О М А  М А Л О ГО  КАВКАЗА

Сочетание процессов карбонатонакопления и интенсивного вул
канизма, проявленное в верхней ю ре—неокоме ряда регионов М а
лого К авказа, наиболее отчетливо выражено в С ом хето-К арабах- 
ской зоне и Кафанском блоке. Длительное совмещение этих качествен
но разных явлений в условиях морского мелководья привело к об
разованию  двух пространственно выдержанных формаций: вулкано
генно-карбонатной (С омхето-К арабахская зона мощ ностью  до 1650 м) 
и карбонатно-вулканогенно-обломочной (Кафанский антиклинорий 
мощ ностью  до 2600 м). Обе формации характеризую тся сложными 
пространственными взаимоотнош ениями карбонатного и вулкани
ческого компонента.

Вулканогенно-карбонатной ф ормации присуща сильная изменчи
вость состава, проявленная в пространственном чередовании и смене 
главных типов пород: вулканических и карбонатных (известняков 
и доломитов). По этому признаку выделены следующие типы раз
резов формации:

— разрезы, где преобладает вулканический материал, а карбо
натные накопления представлены отдельными пачками и прослоя
ми, залегаю щ ими среди вулканитов (Ш амшадинский антиклинорий);

— разрезы, где карбонатные и вулканические породы развиты 
в близких или соизмеримых соотношениях (Иджеванский синкли- 
норий и отчасти восточное крыло Алавердского антиклинория);

— разрезы, где преобладают карбонатные породы, а вулкани
ческий и вулканокластический материал находится в подчиненном 
количестве (Иджеванской синклинорий и сопредельная часть Ш амша- 
динского антиклинория).

Среди эффузивов максимально развиты подушечные лавы и их

й 14.  З а к .  1201
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производные (пиллоу-брекчии, гиалокластиты) — продуктов субак- 
вального типа трещинных извержений. Роль собственно пирокла- 
стических накоплений, связанных с локальны ми проявлениями ино
го типа вулканической деятельности, невелика. Эффузивы представ
лены преимущественно базальт-андезитовой ассоциацией, в составе 
которой преобладаю т субщелочные и высокоглиноземистые серии.

Известняки представлены многими исклю чительно мелководными 
разновидностями: оолитовыми, органогенно-обломочными, органо- 
генно-детритовыми, а также небольшими по мощности, но протяжен
ными биогермами, часто залегаю щ ими на вулканическом цоколе. 
Сложены они кораллами и водорослями. Постоянно накапливались 
сгустковые и сгустково-детритовые известняки, в которых детрит 
перерабатывался сверлящими и обволакиваю щ ими водорослями. Веду
щая роль в карбонатном породообразовании пренадлежала крино- 
идеям, кораллам , водорослям, фораминиферам, а также морским 
ежам.

Д оломитовы е породы разнообразны. Наряду с пластовыми диаге- 
нетическими доломитами, преобладаю щ ими в составе формации (Ид- 
жеванский синклинорий), развиты также кавернозные тела ш токооб
разной формы.

К арбонатные накопления, образованные вблизи очагов вулканизма, 
обычно содержат вулканическую примесь. Это преимущественно 
гиалокластитовый материал, с которы м связано появление типично 
вулканической (пироксены—хлорит—вулканическое стекло) обломоч
ной ассоциации в карбонатных осадках. При обогащении карбо
натных накоплений этим м атериалам  формируются смешанные кар- 
бонатно-лавокластические образования. В обнажении они имею т 
неоднородную окраску со множеством оттенков: серо-зеленую, 
зеленовато-бурую, коричневую, лиловую. М естами в них наблюдается 
пятнистость, обусловленная наличием серых или желтовато-серых 
участков слабопреобразованного известняка или доломита.

Морфология смешанных пород сложна, она определяется взаимодейст
вием двух главных факторов: масш табами обогащ ения карбонатных 
накоплений вулканическим материалом  и степенью нарушения их 
первичного залегания. Это линзы и тела прихотливых контуров, 
перемежающиеся с потоками подушечных лав и их брекчий, а также 
отдельные блоки и мелкие включения, залегаю щ ие в тех же вулканитах. 
Наряду с горизонтально залегаю щ ими телами развиты также на
клоненные и крутопадающ ие растасканные линзы и пропластки, 
рассеянные в вулканическом материале. О бразование их связано со 
смещением донных осадков по фронту надвигания потока, с их 
выжиманием или сползанием в растекаю щ ую ся лаву.

Наиболее характерны м типом пространственных взаимопереходов 
является следующий латеральны й ряд: подушечная лава с включения
ми карбонатных осадков—известковистый (доломитистый) гиалокла- 
стит—смешанные карбонатно-лавокластические накопления—извест
няк (доломит).

• В составе смешанных образований максимально развиты породы, 
состоящие из смеси карбонатных илов с гиалокластитовы м мате-

210



риалом, образованным в процессе растрескивания и дробления стек
ловатых корок подушечных лав. Он представлен апогиалиновыми 
обломками и осколками монтмориллонитизированного и интенсив
но хлоритиэированного вулканического стекла, очень редко цель
ными глобулами. В соизмеримом количестве в составе вулканиче
ской примеси имеется иной материал — мелкие фрагменты с диа
базовой, интерсертальной и пилотакситовой структурой, а также бо
лее крупные обломки шаров и подушек, в составе которых име
ются спилиты. К ром е обогащения вулканической примесью и мине
ральными новообразованиями (халцедон, лейкоксен, хлориты, цеолиты, 
смектиты), карбонатный материал испытал перекристаллизацию, про
явленную неодиноково. П омимо главных факторов — скорости охлаж
дения вулканического расплава и масш табов теплоотдачи в кар
бонатные илы, — в этом процессе определенную роль играет состав 
скелетных обломков. При прочих равных условиях в первую оче
редь перекристаллизации подвергались кораллы, гидроиды, гастро- 
поды. Несколько лучше сохраняю тся водоросли, остракоды , игло
кожие. Наиболее устойчивыми оказы ваю тся фораминиферовые илы и 
их примесь с тонкодетритовым материалом.

Химические анализы смешанных пород хорош о отраж аю т разно
образие состава исходного карбонатного материала (известняки, 
доломиты) и его количественное соотношение с вулканической при
месью.

Карбонатно-вулканогенно-обломочная формация, развитая в Кафан- 
ском антиклинории, имеет больш ую  мощ ность (1500—2600 м) и пло
щадное развитие. Она характеризуется значительной изменчивостью 
состава, проявленной в смене по разрезу и латерали ее главных 
компонентов: вулканического (лавы, пирокласты , гиалокластиты), 
обломочного вулканоидного (конгломераты , песчаники) и карбо
натного. По петрографическому составу вулканические породы в ос
новном представлены базальт-андезитовой ассоциацией, принадлежа
щей известково-щелочной высокоглиноэемистой серии.

Изучение и систематизация вулканических образований, а также 
продуктов их перемыва и смешения позволили выявить три типа 
имевшей место вулканической деятельности:

— вулканические проявления, давшие наряду с эффуэивами со
измеримое количество пирокластики (с ними связано формирование 
в бассейне седиментации слоистых туфов, тефроидов, а в зонах кар
бонатных накоплений — туфоизвестняков);

— вулканические проявления с преобладанием эффузивной дея
тельности над эксплозивной (с ними связано формирование в мел
ководном бассейне вулканических построек, возвыш аю щ ихся по мере 
наращивания мощностей над уровнем моря и образую щ их разоб
щенные вулканические островки; по мере абразии последних проис
ходило накопление вулканоидных конгломератов, гравелитов и пес
чаников с известковым цементом);

— субаквальные трещинные излияния, с которы ми связано фор
мирование подушечных лав и разнообразны х по гранулометрии гиа- 
локластитовых накоплений. Э тот тип вулканической деятельности
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максимально проявлен в северо-восточном крыле Кафанского анти
клинория.

Известняки карбонатно-вулканогенно-обломочной формации по 
площади развиты неравномерно, хотя и присутствуют почти на всех 
стратиграфических уровнях. В нижней и средней частях формации 
они слагаю т преимущественно маломощ ные и сравнительно неболь
шие (от 8 до 12— 15 м) пачки и быстро выклинивающиеся линзы, 
залегаю щ ие среди вулканитов. Реже развиты крупные (80— 125 м) 
пачки.

В верхней части формации в пределах северо-восточного крыла 
Кафанского антиклинория известняки распространены ш ироко и до
стигаю т мощности 400 м. По составу это мелководные накопле
ния, аналогичные известнякам вулканогенно-карбонатной формации. 
Н екоторые их специфические черты, отражаю щ ие местные условия 
седиментации и вулканизма, заклю чаю тся в большей обогащенности 
известняков пирокластическим материалом  и в несколько ограни
ченных масш табах доломитизации. В этой формации вулканогенно
карбонатный парагенеэ чаще выражен следующим породным рядом: 
известковистый (реже доломитистый) туф—туфоизвестняк (редко 
туфодоломит)—известняк (редко доломит).

Туфоиэвестняки представляю т собой смесь карбонатных осадков 
(преобладаю т) с пирокластическим материалом . В обнажении это 
зеленовато-серые или зеленовато-бурые породы с отдельными се
рыми участками чистого известняка. В шлифах видно, что порода 
состоит из смеси разнообразны х карбонатных пород с пирокласти
ческим материалом  (15—38%), в составе которого максимально раз
виты опацитизированные фрагменты с преобладаю щ ими размера
ми 0,15— 15 мм. Поры в них, как правило, выполнены известковым 
илом, а также хлорит-карбонатны м и хлорит-цеолитовым материалом. 
В составе кристаллекластики преобладаю т плагиоклазы , а в мень
шей мере развиты пироксены и роговая обманка. Витрокласти- 
ческий компонент представлен крупными (до 16 мм) обрывками 
ш лаков и мелкими (0,3—2,8 мм) фрагментами преобразованного вул
канического стекла. В составе смешанных образований присутству
ют также песчано-гравелитовая примесь и редкие гальки эффузив
ных пород. Содержание этого материала обычно повышается в ооли
товых и органогенно-обломочных известняках, т.е. карбонатных 
накоплениях, для формирования которы х требуется повышенная 
динамика водной среды. П ласты  туфоизвестняков имею т мощность 
от 0,3 до 10 м. В небольших прослоях они выдержаны на расстоянии, 
тогда как в крупных пачках наблю даю тся неоднократные переходы 
к иэвестковистым туфам или же к известнякам с небольшим со
держанием пирокластики. Химические анализы туфоизвестняков отра
жаю т специфику их формирования и количественные соотношения 
карбонатного и пирокластического компонентов.

Образование туфоизвестняков является сложным процессом, свя
занным с извержениями вулканов центрального типа, значительная 
часть которых возвыш алась над уровнем моря. При этом большие 
порции пирокластического материала разбавляли карбонатные осад
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ки, препятствуя образованию  чистых разновидностей известняков. 
Взамен последних формировались туфоизвестняки и их переходные 
разности.

Подытоживая изложенное, особо отметим, что при интенсивном 
подводном вулканизме в малокавказском бассейне сохранилась ли
тологическая специализация верхнею рской эпохи — обильное карбо- 
натонакопление (вклю чая образование доломитов), присущее обшир
ным зонам Тетиса и его периферий. Вместе с этим заметна некото
рая специфика этого процесса, связанная с вулканическим факто
ром. Его воздействие косвенно и проявлено, во-первых, во временном 
сокращении площади морской карбонатной седиментации по мере 
роста вулканических островов. С этим явлением связаны первич
ные выклинивания карбонатных накоплений и переходы от вулкано
генно-карбонатного парагенеза к чисто вулканическому. Воздействие 
этого фактора ослабевает по мере разм ы ва вулканических остро
вов и возобновляется при новых проявлениях вулканизма и наращ и
вании мощностей вулканитов.

Во-вторых, воздействие вулканического ф актора проявляется в 
разубоживании карбонатных накоплений вулканокластическим м ате
риалом и формировании смешанных пород. Это явление отчетливо 
контролируется типом вулканических проявлений. При интенсивной 
эксплозивной деятельности в примы каю щ их зонах карбонатных на
коплений формируются туфоизвестняки или туфодоломиты. С тре
щинными излияниями базальтов и андезитов связано сильное обо
гащение карбонатных осадков гиалокластитовы м м атериалом  — про
дуктом  дробления внешних частей лавовых сфероидов. Это наглядно 
проявлено в вулканогенно-карбонатной формации С ом хето-К арабах- 
ской зоны, в которой максимально развит другой тип вулканоген
но-карбонатного парагенеза: подушечная лава (с включениями кар
бонатного осадка)—известковистый (доломитистый) гиалокластит— 
смешанная карбонатно-лавокластическая порода—известняк (доломит).

В-третьих, вулканический расплав оказы вает на донные карбо
натные осадки механическое и одновременно термально-гидрохими
ческое воздействие. В той или иной мере это приводит к смешению 
и растаскиванию карбонатных осадков, а в конечном итоге — к 
нарушению их линейности и стратифицированности. Одновременно 
имеет место ожелезнение, окремнение, ускоренное обезвоживание 
и перекристаллизация карбонатного материала, а также его обога
щение лавокластическими фрагментами в связи с брекчированием 
быстро остываю щего вулканического тела в карбонатных осадках. 
Отметим также отсутствие фактов, свидетельстующ их о существен
ном воздействии вулканических эксгаляций на органогенно-хемоген- 
ную садку карбонатов. Это, по-видимому, связано с быстрой нейтра
лизацией кислых вулканических терм карбонатами морской воды и 
ранее отложенными известковыми или долом итовы м и осадками. П о
следние по существу являю тся природным фильтром, нейтрализую
щим воздействие серно- и солянокислых растворов, связанных с 
вулканической деятельностью. При анализе сложного взаимодействия 
этих двух качественно разных явлений важно учитывать временной
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фактор и несоизмеримость в скоростях накопления продуктов. В 
данном случае в отличие от интенсивности непрерывного карбо- 
натонакопления вулканическая деятельность была прерывистой и 
неравномерно проявленной по масш табам  поступления в бассейнах 
твердых, жидких и газовы х продуктов.

Abstract

The shallow-water carbonate accum ulation and the intensive volca- 
nism processes com bination during late Jurassic-Neocom ian is maximally 
manifested in the limits of the M inor Caucasus Som khet-K arabakh 
zone and K aphan block. Such a paragenesis leaves an imprint on the 
forming carbonate accum ulations. The volcanic factor influence is indi
rect and manifests itself in followings:

— the tem porary reduction of the carbonate sedim entation area con
nected with the intrabasin volcanic uplifts growth;

— the carbonate sediments enrichm ent in volcanoclastic m aterial and 
form ation of mixed carbonaceous-pyroclastic and carbonaceous-hyalo- 
clastic accumulations;

— the im poverishment and the secondary thinning out of carbona
te sediments connected with the outpouring and the intrusion of volca
nic melt in these sediments.

УДК 553.241.7 + 552.58 + 551.35

M.A. Сатиан

МЕТАЛЛОНОСНЫЕ ОТЛОЖЕНИЯ ОФИОЛИТОВОЙ СЕРИИ  
ЦЕНТРАЛЬНОГО СЕКТОРА МЕЗОТЕТИСА

М еталлоносные отложения известны во многих разрезах офиоли- 
товой серии Передней Азии. Исследования таких отложений, так же 
как и ассоциирующих с ними вулканитов, показали, что обстанов
ка их возникновения оказывается весьма разнообразной: от сходной 
со срединно-океаническим хребтом  до рифтов типа Красного моря. 
Офиолитовые разрезы области М езотетис объединяются в протя
женные зоны. В одних зонах, как выясняется, преобладаю т высоко- 
марганцевистые и высокожелезистые отложения — умбры и охры, 
в других — металлоносные силициты.

Умбры и охры имею т значительное развитие в офиолитовых раз
резах Кипра, Хатаи, Бассита и Омана. Размещение в этих разре
зах металлоносных отложений довольно разнообразно. В одних раз
резах умбры и охры залегаю т на неровной поверхности вулкани
ческого палеорельефа — верхних пиллоу-лав — и перекрыты радиоля
ритами, выше сменяющ имися микритовыми известняками (Кипр, 
Бассит), в других умбры и охры чередуются с верхними лавами 
(Хатаи, Киэылдаг), либо развиты на нескольких уровнях, как, на
пример, в Омане: под нижними лавами в ассоциации с кремнистыми
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отложениям, в разрезе верхних пиллоу-лав и над ними, в ассоциации 
с радиоляритами и пелагическими кальцилю титами. Возраст умбр 
и охр, так же как и вмещ аю щ их вулканитов, варьирует от среднего 
до верхнего мела.

М ощность пачек и линз умбр и охр обычно не превышает первых 
нескольких метров, а суммарная их мощ ность, видимо, не превышает 
первой сотни метров. Такие офиолитовые разрезы отчетливо объе
диняются в протяженную от Кипра до Омана зону, прерывистую 
лишь в центральной части Загроса и в целом относящуюся к Кипр- 
Оманской или южной краевой офиолитовой шовной зоне М езоте- 
тиса.

Офиолитовые разрезы Кипра, Бассита и Омана объединяет ряд 
особенностей состава и строения. К числу их относится наличие 
шитед-комплекса, выделение в разрезе нижних и верхних пиллоу- 
лав, вариации состава продуктов вулканизма от толеитовых до ще
лочных базальтов, а местами до андезитов, бонинитов и более кис
лых разностей. П римечательно присутствие пикритов в виде лав и 
даек. Индекс эксплозивности в целом очень низкий. В толщ е базаль
тов нередки концентрации сульфидов железа и меди. У льтрабази- 
товая часть разреза примечательна значительным развитием полос
чатого и ультрабазитового комплекса, наличием больш ого объема 
дунитов и хромитов, отождествляемых с петрологической грани
цей Мохо.

Проявления охр и умбр в более северных офиолитовых сутурах — 
в Центральной Анатолии, на М алом Кавказе и в Ц ентральном И ра
не не известны. П римечательно развитие на разных уровнях крем
нисто-вулканогенной формации металлоносных силицитов — пород 
с меньшими (хотя и значительно выше, чем кларковые) концентра
циями железа и марганца и существенно кремнистой матрицей. П о
роды эти подробно изучены в разрезах Севанской офиолитовой 
зоны Малого Кавказа. Как выяснилось, металлоносные силициты входят 
в состав пачек и линз силицитов ритмичного строения. Эти пачки 
чередуются с потоками эффузивов, преимущественно базальтов. М ощ
ность пачек металлоносных силицитов до 10— 15 м. По простиранию 
они прослеживаются на несколько метров, либо до нескольких де
сятков метров, реже более сотни метров, быстро выклиниваю тся 
или смещаю тся поперечными простиранию разломами. Суммарная 
мощ ность металлоносных силицитов в наиболее мощ ном разрезе 
кремнисто-эффузивной формации Севанского хребта, в ущелье р. Сари- 
нар составляет не менее 100— 150 м. Основание таких ритмопачек 
слагаю т обычно микритовые известняки; выше они сменяются чере
дующимися светло-серыми и бурыми радиоляритами и кремнистыми 
глинами, местами с пропластками бурых кремнистых пелитовых 
туффитов. Разрез ритмопачки силицитов затем  наращ ивается сургуч
ными радиоляритами и ярко-красными микрозернистыми силицитами. 
Венчают же его темно-коричневые средне- и тонкослоистые метал
лоносные силициты: микрозернистые, микрозернисто-радиоляритовые 
и нередко радиоляритовые, основная масса которых пигментирована 
окислами марганца и железа. М еталлоносные отложения вверх по
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разрезу перекрываются потоком  базальтов, нередко же базальты от
сутствуют и металлоносные силициты, венчающие ритмопачку, стра
тиграфически соотносятся с известняками или радиоляритами осно
вания следующей по разрезу ритмопачки силицитов.

К ак отмечалось, в разрезах Севанской офиолитовой зоны метал
лоносные силициты размещены довольно закономерно в ритмопач- 
ках силицитов, и их возникновение обусловлено неким процессом 
резкого усиления привнося металлов в зону седиментации и их осаж
дения. Пространственная связь мощ ных металлоносных силицитов 
с наиболее глубоководными парагенезами вулканических и кремни
стых пород достаточно надежно позволяет определить место накоп
ления марганца и железа — наиболее глубоководную часть офиоли- 
тового бассейна. Резкие латеральны е изменения состава пород той' 
же формации вкрест простирания офиолитовой зоны неоднократно 
обсуждались; хотелось бы подчеркнуть выклинивание металлоносных 
силицитов, либо резкое сокращение их мощностей наряду с возрастани
ем роли карбонатных отложений в таких разрезах, видимо харак
теризующ их краевую часть офиолитового трога.

Ч то дает изучение геохимии вулканитов и металлоносных силици
тов для решения проблемы гидротермального выноса металлов в 
зоне спрединга? Выясняется, что вариации микрокомпонентного 
состава металлоносных силицитов, а также переслаивающихся с сили- 
цитами вулканитов имею т общую тенденцию наращивания концентра
ций больш инства микроэлементов в верхней секции разреза, т.е. 
в секции, где наряду со щ елочными и субщелочными базальтами 
появляются трахиандезиты, трахиты  — вероятные продукты дифферен
циации оливин-баэальтовой магмы. Обстановка седиментации при 
накоплении этой части разреза была, конечно, менее глубоководной: 
об этом  свидетельствуют парагенеэы пород, в частности, появление 
более мощ ных пачек известняков в ритмопачках силицитов, более 
высокая миндалекаменность лав и, наконец, несогласное перекрывание 
этой формации мелководной граувакковой формацией позднеконьяк- 
ского возраста. В краевых разрезах офиолитового трога эти признаки 
обмеления выражены еще более отчетливо в виде наличия в разрезе 
мощных лав, вулканических брекчий трахитов, линз апоорганогенно- 
детритовых песчанистых известняков, местами конгломератов.

Каковы причины вариаций микроэлементного состава металло
носных силицитов этой верхней части разреза кремнисто-эффузив
ной формации офиолитовой серии? Особенности размещения в соста
ве ритмопачек силицитов м арганца и железа по разрезу формации 
говорят о резком усилении подтока металлов. М есто их осаждения — 
осевой трог офиолитового трога. Вариации микрокомпонентного 
состава не только Мп и Fe, но и больш инства микроэлементов 
группы железа могут быть связаны с эволюционированием глу
бинного источника возникновения металлоносного гидротермально
магматического очага или нескольких магматических очагов; 
именно процессом дифференциации базальтовой магмы можно 
объяснить данные вариации. Гидротермальная система, циркули
рующ ая в погребенных магматических массах, не могла бы привести
к такому результату.
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Д ля большей достоверности такого вывода необходимо также 
показать, что вариации имею т не какую -то иную причину, напри
мер усиление литогенного вклада в металлоносные силициты. Этот 
вклад весьма скромен хотя бы потому, что металлоносные силици
ты низкоглиноземисты, не содержат более 10% пелитовой примеси, 
туффитовые пелитовые прослойки (микрослои) в них крайне редки. 
Кроме того, очень важно еще то обстоятельство, что даже в краевых 
разрезах, где пелитовая примесь, так же как глиноземистость, в 
ряде образцов явно повышена, отмечено меньшее содержание кобаль
та, никеля, меди, стронция, бария, цезия. Д ля доказательства ма
лой роли литогенного вклада немаловажно, что в металлоносных 
силицитах обычно выше оказы ваю тся содержания никеля, меди, ба
рия, рубидия. И лиш ь содержание хрома, стронция, це:*ия, таллия, 
титана в базальтах выше, чем в металлоносных силицитах. Л ито
генный вклад с учетом фоновых содержаний для глинистых неметал
лоносных силицитов составляет до 30% никеля, до 50% кобальта и не 
более 9% меди.

В вопросе о генезисе металлоносных отложений недостаточно 
ясным остается способ накопления микроэлементов путем сорбции 
на гидроокислах марганца и железоведущих компонентах этих осад
ков. Гидрогенный вклад несомненно повышается по мере длительных 
контактов с наддонной водой и в связи с этим вывод о значительной 
доле гидрогенных микроэлементов в умбрах Кипр-О манской зоны 
кажется убедительным. О днако высокие скорости накопления осадков 
в офиолитовых трогах М алого К авказа (15—20 мм  за 1000 лет), а 
также тот факт, что металлоносные силициты этих зон перекрыва
ются часто лавовыми потоками, как бы заверш аю щ ими всплеск гид
ротермальной активности, могут быть признаками резкого разоб
щения металлоносных кремнистых илов с наддонной водой бассейна 
и сравнительной кратковременности такого контакта. Вообще, по- 
видимому, нельзя объяснить главной ролью  гидрогенного вклада 
те вариации микрокомпонентного состава умбр разных районов и 
металлоносных силицитов, которые были выявлены лиш ь на неболь
шом числе изученных объектов. Эти вариации, надо думать, гораздо 
более значительны. Так, например, в умбрах Х атаи и Кипра опре
делены весьма низкие концентрации хрома, а в Х атаи — также цир
кония, бария и т.д.

Первичные седиментогенные соотношения микроэлементов, а также 
их и главных профилирующих металлов м арганца и железа, по- 
видимому, искажаются при постседиментационных преобразованиях 
вещества осадков. Напомним, что уровень преобразования в Кипр- 
Оманской зоне менее значительный — на стадии преимущественно 
начального эпигенеза, тогда как в м алокавказских разрезах по 
минералам-индикаторам преобразование большей части кремнисто
вулканогенной формации соответствует стадии глубинного эпигене
за. Об этом, в частности, свидетельствуют распространенность гид
рослюды, наличие кварцевых прожилков с окислами марганца и желе
за, секущих слоистость, отсутствие цеолитизации и ряд других приз
наков. В этой же связи отметим, что уровень преобразования вул
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канитов и силицитов резко повышается в Ц ентральном Средизем
номорье, в Альпах, где развиты  марганцевистые кремнистые сланцы. 
Постседиментационные преобразования металлоносных кремнистых 
илов м алокавкаэских бассейнов, вероятно, и являю тся причиной 
весьма низких корреляционных связей между марганцем и железом 
относительно больш инства микроэлементов.

Итак, вернемся к вопросу о повышенных содержаниях микроэле
ментов в металлоносных силицитах реконструируемой осевой части 
офиолитового бассейна. С позиций преобладающ его гидрогенного 
вклада необходимо допустить разные концентрации м икроком по
нентного состава наддонной воды в различных частях бассейна. 
Эти допущения могуть быть подкреплены, с одной стороны, факти
ческим размещением крупных массивов ультрабаэитов именно в осе
вой части палеотрога, сосредоточением магматических очагов, более 
приподнятых и более активно воздействующих на фреатические во
ды в осевой части бассейна, с другой стороны, признаками более 
континентальной коры в краевых частях бассейна. О днако именно 
на примере микроэлементов редкоземельной группы мы убеждаем
ся, что их содержание в осадках осевого трога оказалось более 
высоким, чем в краевых разрезах. В краевых разрезах устанавли
вается лишь более высокое отношение цезий—лантан, что связано 
с особенностями осаждения цезия. Вместе с тем высокое отношение 
лантан—ниобий в осадках осевого трога, по-видимому, обусловлено 
не столько фракционированием, сколько высоким подтоком  ланта
на с гидротермами. С гидротермальны м подтоком , вероятно, свя
зано также накопление большей доли р металлоносных силицитах 
осевого трога никеля, кобальта, меди, бария, цезия, гафния. К вы
воду о значительной роли привноса гидротермами никеля, меди, цин
ка, свинца в металлоносные осадки Х атаи приводят последние иссле
дования; изучение металлоносных осадков О мана приводит к заклю 
чению о ведущей роли поглощения их из морской воды гидроокис
лами марганца и железа. О днако явные признаки обогащенности 
редкими землями также железистых осадков, которые ассоциируют 
с гидротермальными сульфидами меди и железа, развитыми среди 
’’нижних” лав разрезов Омана, не укладываю тся в эти представления.

П опы тка искать источники редких земель в выщелачивании их 
морской водой из толеитовых магматических продуктов представ
ляется недостаточно обоснованной. Именно на такие исключительные 
примеры обогащ енности гидротермальны х продуктов редкими зем
лями следует обратить особое внимание. Явное обогащ ение умбр 
Кипр-Оманской зоны редкими землями сравнительно с м алокав
казскими металлоносными силицитами все же не достаточно для 
суждения о преобладании гидрогенного или гидротермального способа 
их накопления. Очевидно, что в умбрах этому благоприятствую т 
и высокие концентрации профилирующих металлов — марганца и 
железа, так же как умбры представляю т собой осадки более дли
тельного соприкосновения с наддонной водой, во всяком случае 
умбры, залегаю щ ие над верхними пиллоу-лавами, которые по содер
жанию микрокомпонентов, в том  числе и редких земель, не сущест
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венно отличаются от умбр, залегаю щ их в разрезе вулканитов и 
переслаивающихся с.ними.

В заключение отметим разнообразие тектонических и фациаль- 
но-палеогеографических обстановок накопления металлоносных си
лицитов в офиолитовых разрезах различных частей области Мезоте- 
тис. Также разнообразна их современная тектоническая позиция: 
в составе крупных покровов на юге Передней Азии и в виде параавтох- 
тонных масс в центральной части.

Abstract

In ophiolite sequences of M esotethys umbers are spread in southern 
belt (Cyprous, Bassit, Hatay and Oman) meanwhile less enriched by 
metalls silicites are com m on in lesser Caucasus and adjacent regions 
of Fore Asia.

Some characterestics of sequences and paragenesis of sedimentary 
and volcanic rocks their petrography and chemistry are considered. Getero- 
genesis of metalliferous sediments and essential hydrotherm al contri
bution are observed. Geodinam ic conditions of form ation of umbers 
and metalliferous silicites are mainly conected with sea-floor spreading 
scale in different parts of M esotethys.

УДК 552.14:551.781 (479.25)

А.А . Садоян

ОСОБЕННОСТИ СЕДИМЕНТО- И ЛИТОГЕНЕЗА  
ПАЛЕОГЕНОВОГО ФЛИША 

М АЛОКАВКАЗСКОЙ ЧАСТИ  
АКТИВНОЙ КОНТИНЕНТАЛЬНОЙ ОКРАИНЫ  

ЕВРАЗИИ

М алый К авказ с юры является частью активной континенталь
ной окраины Евразии. В палеогене, особенно в среднем эоцене, чет
ко проявился островодужный характер этой части Евразиатской кон
тинентальной окраины. Она входила в состав субш иротно протягива
ющейся магматической островодужной системы П онтиды —Малый 
К авказ—Северный Иран. Интенсивно раскрывавш аяся в палеогене 
северная Черноморско-Куринско-Каспийская морская акватория счи
тается тыловым бассейном этой системы. Некоторые исследователи 
предполагаю т существование направленной к югу зоны Беньофа 
перед указанной дугой.

В палеогеновом разрезе осадочного чехла Малого К авказа и се
верной части Армянского нагорья выделяются три главные формации: 
флишевая (палеоцен—верхний эоцен) мощ ностью  до 5000 м; ниж- 
немолассовая (верхний эоцен—нижний олигоцен) мощ ностью  до 2000 м, 
часто до 900 м; молассовая (верхний олигоцен—нижний миоцен)
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мощ ностью до 900 м. Сравнительно маломощ ные (до 300 м) отло
жения мелководной карбонатно-терригенной формации эоцена имеют 
локальное распространение. Они формировались в узких шельфах 
моря, преимущественно у южных невулканических островных подня
тий Араксинской зоны. Отложения флишевой формации палеогена име
ют больш ое распространение в исследованном регионе. Вместе с верх
немеловыми флишевыми образованиями они были ш ироко развиты 
в окраинных м орях Евразии от Гибралтара до Индонезии и далее 
на север, до Корякин.

Характерной особенностью флишевой формации палеогена М алого 
К авказа и северной части А рмянского нагорья, а также всей Понти- 
до-М алокавказско-Североиранской дуги является то, что в сравни
тельно коротком  промежутке геологического времени, на разных 
этапах тектонического развития региона формировались разные по 
составу флишевые образования. Отметим, что во многих бассей
нах Тетиса в палеогене вулканогенно-осадочные турбидиты отсут
ствуют.

Флишевая формация палеогена М алого К авказа и северной части 
Армянского нагорья состоит из трех субформаций: терригенно-кар
бонатной флишевой (палеоцен—нижний эоцен) мощ ностью  до 1500 м; 
вулканогенно-осадочной флишоидной (средний эоцен) мощ ностью  до 
2000 м и карбонатно-терригенной флишевой (верхи среднего и верхний 
эоцен) мощ ностью  до 1500 м.

Терригенно-карбонатные и карбонатно-терригенные флишевые об
разования палеоцена—нижнего эоцена наблю даю тся во многих разре
зах Альпийско-Гималайского складчатого пояса. В исследованном 
регионе они имею т большое распространение, причем наиболее мощ 
ные их разрезы отмечаются в Араксинской зоне и в Аджаро-Три- 
алетии.

С севера на юг, почти вкрест простирания Базум-Зангезурской 
и Араксинской зон исследованного региона, ближе к невулкани
ческим островным поднятиям (до южного желоба), наблюдается огру
бение фаций, переход от нижних вееров (конусов выноса) турбиди
тов к средним и верхним. Ближе к источниками сноса развит, как 
правило, грубый флиш, многослои (циклотемы) которого сложены кон
гломератами, гравелитами, песчаниками, алевролитами или гравий- 
но-алевролитовыми известняками (первый элемент циклотемы — 1э ц) и 
мергелями (Ыэ ц) В разрезах этих многослоев преобладаю т гравий
но-псаммитовые породы. Типичной областью  развития грубого флиша 
является полоса длиною  в 30 км, протягивающ аяся от с. Масис до 
горы Котуц. Здесь наблюдается также участок зерновых, преиму
щественно песчаных потоков.

С удалением от областей сноса (четко наблюдается в северном 
направлении) происходит уменьшение медианного размера зерен и 
мощ ности псефо-псаммитовых пород. В районе с. Агнджадзор в раз
резе субформации конгломераты и гравелиты уже отсутствуют и 
1ЭЦ часто представлен алевролитовыми известняками. В циклотемах 
резко преобладаю т мергели. И зредка разрезы циклотем заверш а
ются гемипелагическими глинами (Ш э ц). На севере, в восточной части
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Среднекуринской депрессии, особенно в Евлах-Агджабединской зоне 
палеоцен—нижний эоцен представлен маломощ ны ми терригенно-кар- 
бонатными алевропелитовыми отложениями без явных признаков 
флиша.

Основными типами пород терригенно-карбонатной флишевой суб
формации являются полимиктовые, известковые гравелиты, песча
ники, алевролиты, органогенно-обломочные гравийные, псаммитовые, 
алевритовые известняки и мергели. Во многих разрезах преоблада
ют мергели. Резко подчиненное распространение имею т конгломе
раты и слабоизвестковые или почти неизвестковистые гемипела- 
гические глины. Ч астота встречаемости конгломератов к югу, особен
но в среднем отрезке некоторых разрезов субформации, увеличи
вается. Содержание карбонатного вещества в отложениях субфор
мации — 18—92%, в среднем — 51,6%. Основными породообра
зую щими компонентами (кроме кальцита) являются: в мергелях и 
глинах — гидрослю да, монтмориллонит с примесью каолинита и хло
рита; в крупно- и мелкообломочных терригенно-карбонатных по
родах (в убываю щ ем порядке) — кварц, полевые шпаты, обломки 
известняков (палеозойских, часто полуокатанных, и даний-нижнеэо- 
ценовых — органогенно-детритовых, часто водорослевых интракластов 
разнообразной формы), обломки кварцитов и преимущественно ме
зозойские офиолитокласты. Х арактерными минералами тяжелой фрак
ции формации являю тся пирит, магнетит, ильмениг, лимонит, хром- 
шпинелиды, эпидот, гранаты, циркон, барит, целестин, турмалин.

Вулканические и вулканогенно-осадочные породы эоцена, в том 
числе и флишоидной субформации среднего эоцена, развиты в ос
новном в средней части А льпийско-Гималайского пояса, между 
35 и 65° в.д. В виде осложненных дуг они протягиваю тся с за
пада — Понтиды — на юго-восток — пояс У рмия-Д охтар. На М а
лом  К авказе и в северной части А рмянского нагорья разрезы вул
каногенно-осадочной флишоидной субформации распространены в 
Базум-Зангезурской и Араксинской зонах. С юга (Араксинская зона) 
на север, к осевой части Базум-Зангезурской зоны, к эоценовым 
вулканическим поднятиям наблюдается огрубение фаций, возрастание 
пирокластического материала и общей мощ ности субформации от 247 
до 2000 м. В этом же направлении отмечается переход от нижних 
вееров туфогенных турбидитов к верхним и появление морских пи- 
рокластических потоков. К югу увеличивается доля карбонатных 
и терригенных компонентов пород. В составе вулканогенно-осадоч
ной флишоидной субформации участвуют вулканогенно-осадочные 
(преобладаю т), осадочно-вулканокластические, пирокластические (в 
том числе туфы морских пирокластических потоков) и осадочные 
(небольшое распространение) породы. Туфы, ортотуффиты преиму
щественно развиты в Базум-Зангезурской зоне, а паратуффиты и 
собственно осадочные породы — в Араксинской зоне. В разрезах 
вулканогенно-осадочной флишоидной субформации вулканотерриген- 
ные породы по степени распространения резко уступают туффи- 
там , поскольку в исследованном регионе, особенно на М алом Кав
казе, в среднем эоцене преобладал эксплозивный вулканизм. По

221



сравнению с Зангезурской подзоной, в северо-западной Базумской 
подзоне увеличивается доля более кислого, андезито-дацитового, 
эксплозивного материала с появлением туфов морских пирокласти- 
ческих потоков и игниотурбидитов.

К северу от цепи вулканических поднятий Базум-Зангезурской 
зоны, в сторону азербайдж анской части Среднекуринской депрессии 
на коротком  расстоянии (30 км) происходит резкое изменение фа
ций, типов пород (от островодужных вулканических и пирокласти- 
ческих до пелагических, известково-глинистых) и мощ ностей разре
зов (от 2800 до 20 м). К югу, в сторону Среднеараксинской депрес
сии латеральная смена преобладаю щ их типов пород (пирокласти- 
ческие, осадочно-вулканокластические, вулканогенно-осадочные и оса
дочные) и мощностей разрезов на сравнительно больш ом расстоянии 
постепенная. В этих же направлениях наблю дается увеличение кар
бонатного и глинистого материала. Ю жные поднятия со слаборасчле- 
ненным рельефом в среднеэоценовое время не сыграли существен
ной роли в качестве источника средне- и грубозернистого обло
мочного материала. М ощные разрезы туфогенных турбидитов отме
чаются в Северном и Северо-Западном Иране (формация ’’Карадж ” и 
ее аналоги), в Талыш е и в Аджаро-Триалетии. В Центральной и Во
сточной Анатолии среднеэоценовый флиш в основном представлен 
набором терригенных и карбонатно-терригенных пород с незначи
тельной примесью пирокластики. В вулканогенно-осадочной флишо- 
идной субформации отмечаю тся циклотемы первого (очень редко), 
второго, третьего и четвертого типов. М ощ ность циклотем колеб
лется от 4 до 400 см. С удалением от источников сноса на юг и на 
север происходит уменьшение мощ ности циклотем. Х арактерна низкая 
по сравнению с терригенно-карбонатной флишевой субформацией 
частота встречаемости механоглифов и биоглифов. Последние нередко 
представлены зеленым хлоритизированным материалом. Вероятно, 
поглощая из вулканогенно-осадочного ила необходимые для существо
вания органические и минеральные вещества, илоеды обогащ аю т 
свои фекалии тонкой пирокластикой, которая в дальнейш ем под
вергается интенсивный хлоритизации, и биоглифы получают зеленый, 
зеленовато-серый цвет.

Х арактерными минералами вулканогенно-осадочной флишоидной 
субформации являю тся плагиоклазы , монтмориллонит, гидрослю ды, 
хлорит, моноклинные пироксены, магнетит, обыкновенная роговая 
обманка, эпидот. В вулканокластических породах Базум-Зангезурской 
зоны часто встречаются также цеолиты.

Отложения карбонатно-терригенной флишевой субформации сред
него (верхняя часть)—верхнего (нижняя часть) эоцена развиты пре
имущественно в бассейне левобережья р. Араке (Араксинская зона) 
и почти полностью отсутствуют в северной и восточной частях 
Армянской ССР (Базум-Зангезурская зона). Это обстоятельство яв
ляется одним из основных отличий между указанными зонами. Наи
более мощные полные разрезы отложений карбонатно-терригенной 
флишевой субформации отмечены в Ереван-Ф онтанском прогибе. 
К северу, югу и к востоку от указанного прогиба мощности суб
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формации резко сокращ аю тся. Сравнительно маломощ ные разрезы 
карбонатно-терригенных флишевых отложений среднего—верхнего эо
цена отмечаются и в Аджаро-Триалетии. Отложения этой субфор
мации имели заметное распространение во флишевых бассейнах 
М алой Азии. К востоку от Ю жно-Армянского блока, в северо- 
западной части И рана разрезы  субформации резко сокращ аю тся или 
отсутствуют.

К онтакт между отложениями карбонатно-терригенной флишевой 
и вулканогенно-осадочной флишоидной субформаций в Араксинской 
зоне, особенно в осевой полосе флишевого бассейна, выражен сог
ласным залеганием слоев. Здесь такой же согласный, постепенный 
переход отмечается также между отложениями карбонатно-терри
генной флишевой субформации и выш езалегаю щ ими отложениями 
нижнемолассовой формации.

Основными типами пород карбонатно-терригенной флишевой суб
формации исследованного региона являю тся вулкано-терригенные и 
терригенные породы с редкими прослоями карбонатных. В разре
зах больш инства циклотем участвуют известковые песчаники, алев
ролиты и глины (преобладаю т). К онгломераты  (единичные слои) и 
гравелиты отмечаю тся в разрезах циклотем северной и южной ча
стей Еревано-Ордубадской подзоны. П ородообразую щ ими компонен
тами псефо-алевритовых пород являю тся обломки пород (пре
имущественно вулканических), полевые ш паты (преимущественно пла
гиоклазы), кварц. Цемент карбонатно-глинистый. В глинах и гли
нистом цементе обломочных пород установлены монтмориллонит, 
гидрослю ды, хлорит и смешанослойные образовния. Х арактерными 
минералами тяжелой фракции являю тся пирит, магнетит, биотит, 
барит, целестин, обыкновенная роговая обманка, циркон, эпидот. 
Карбонатность пород субформации изменяется в широких преде
лах — от 3,2 до 90,1% в отдельных разрезах, в среднем — от 11,5 
до 25,2%. Содержание карбонатного вещества с юга на север и 
северо-запад уменьшается.

П редполагается, что палеогеновые отложения М алого К авказа и 
северной части А рмянского нагорья накопились в бассейнах актив
ной континентальной окраины Евразии с магматической островной 
дугой. Хотя породы флишевой терригенно-карбонатной субформации 
палеоцена—нижнего эоцена по некоторым показателям  относятся к 
активным континентальным окраинам  (особенно в Базум-Зангезур
ской зоне), в них также есть признаки, не характерные для послед
них. Это в первую очередь относится к незначительной примеси 
(особенно в Араксинской зоне) продуктов островодужного известко
во-щелочного вулканизма, заметному содержанию кварца и преоб
ладанию  карбонатного вещества.

Отложения вулканогенно-осадочной флишоидной и карбонатно- 
терригенной флишевой субформаций накопились в бассейнах остро- 
водужной (магматической) геодинамической обстановки. Последние 
относятся не к океаническим (М арианского типа), а к континен
тальны м (Японского или, скорее, Эллинского типа) магматическим 
островным дугам.
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Следует отметить, что набор вулканокластических и вулканоген
но-осадочных пород среднего эоцена Базум-Зангезурской зоны М а
лого К авказа с преобладанием продуктов эксплозивного вулканиз
ма дацит-андезитового состава, близкие к единице величины от
ношений плагиоклазов ко всем полевым ш патам и вулканических 
обломков ко всем облом кам  пород, высокие содержания суммы окис
лов железа и магния и низкие кварца характерны для бассейнов 
фронтальной части магматической островной дуги. В позднем эоцене 
темпы поглощения в зонах субдукции, вероятно, заметно снизи
лись. Об этом косвенно свидетельствует уменьшение (по сравнению 
со средним эоценом) содержания продуктов вулканизма и увели
чение доли карбонатно-терригенного материала в осадках.

Палеогеновый тыловой бассейн находился севернее вулканических 
поднятий Базум-Зангезурской зоны, например, в Среднекуринской 
депрессии (Азербайджанская ССР), где отмечаю тся сравнительно 
маломощ ные (д 300 м) среднеэоценовые разрезы  преимущественно 
тонкообломочных карбонатно-терригенных отложений нефлишевого 
характера.

В заключение можно отметить следующее: седиментогенез палео
геновых отложений исследованного региона происходил на активной 
континентальной окраине Евразии с магматической островной дугой; 
литогенез палеоцен-нижнеэоценовых терригенно-карбонатных и сред- 
не-верхнеэоценовых карбонатно-терригенных образований имел преи
мущественно гумидный характер со слабо выраженной тенденцией 
аридизации; вулканогенно-осадочный литогенез характерен для сред- 
неэоценовых образований островодужной системы П онтиды —М алый 
К авказ—Северный Иран, в том  числе и для Базум-Зангезурской зоны.

Abstract

The Lesser Caucasus and adjacent regions Paleogene flysch form a
tion brief lithological characteristic is brought. On the basis o f sandy 
turbidites several petrochemical param eters analysis, taking into consi
deration other geological data, it is supposed the Eurasia active conti
nental margin Lesser Caucasian part sedimento- and lithogenesis to  have 
taken place during strike-slip, dorm ant (Paleocene—Early Eocene) 
and intensive subduction (M iddle Eocene) stages fo development of 
the magmatic island arc.
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А к.А . Али-Заде, С.А. Алиев, Р.Н. Мамедзаде
ИЗОТОПНЫЕ ПАЛЕОТЕМПЕРАТУРЫ  

МЕЛОВЫХ БАССЕЙНОВ КАВКАЗА

Одной из практических задач палеобиогеохимии является изу
чение палеогеографических и палеоклиматических условий геологи
ческого прош лого на основе количественных соотношений изотопов 
кислорода 180 / 160  в органогенных и хемогенных карбонатах. Интерес 
к глобальным реконструкциям климата и моделированию особен
ностей циркуляции водных масс в далеком  геологическом прош лом 
неизмеримо вырос в связи с развитием идей новой глобальной тек
тоники, а также исходя из возможности использования палеотем- 
пературных данных для прогнозирования месторождений полезных 
ископаемых. О бъектом исследований являю тся ростры белемнитов, 
собранных из меловых отложений различных районов Кавказа 
(Азербайджан, Грузия, Дагестан, Ставропольский и Краснодарский 
края). При этом за основу палеотемпературных определений сре
ды обитания белемнитов приняты соотношения изотопов кислоро
да 180 / 160  карбоната кальция ростров. Использованная методика 
определений освещена в ряде предыдущих работ. Для масс-спектро
метрического анализа карбонат кальция ростров отбирался обычным 
путем так, чтобы в навеску попал материал из всех слоев ростра, 
кроме осевой линии, альвеолярной части и поверхности. Следо
вательно, полученные результаты температур являются, с большой 
вероятностью, среднегодовыми. Всего проведено 220 изотопных опреде
лений по 198 рострам белемнитов.

К ак показывает анализ полученных данных, на Кавказе четко 
прослеживается постепенное понижение среднегодовой температуры 
от валанжина к альбу. Так, по рострам из валанжинских и готе- 
ривских отложений Азербайджана установлено, что в начале ран
немеловой эпохи здесь существовали сравнительно более теплые 
климатические условия соответственно 19,4—22,6° и 24,9°. К концу 
готеривского века наблюдается заметное понижение температуры, 
соответственно до 14,5° в Азербайджане и 18° в Грузии. Устойчи
вые температурные условия (12— 17°) сохраняются в течение баррем- 
ского и аптского веков. Небезынтересно отметить, что подобный 
температурный режим баррема (14,2— 17,0°) и апта (15,2— 16,9°) За
падной Грузии приводится в работе Н.А. Ясаманова. Барремские и 
аптские среднегодовые температуры Северного К авказа и Дагеста
на, по материалам наших исследований, колеблются соответственно 
в пределах 17,2° и 13,4— 12,5°. При этом для дагестанской части бас
сейна отмечается пик температуры равный 17,5°.

Температуры раннего и среднего альба (15,3 — 17,0°) на территории 
Азербайджана по результатам изучения соотношения изотопов 180 / |60  
оказались близкими к температурам аптского века. Рубеж среднего 
и позднего альба для территории А зербайджана характеризуется тем-

У Д К  551.583.7

225



пературой, равной 21,9°. Наиболее высокая температура получена 
нами для позднего альба — 23,4°. Резкое изменение температурного 
режима в альбе в сторону потепления хорош о подтверждается мате
риалами многих предыдущих исследований палеотемператур по изо
топным данным. Так, высокая температура альбских бассейнов от
мечалась для Англии и Франции (21,8—24,5°), Ю жной А встралии(20,3— 
27,9°), ю го-востока Франции (27,7—28,1°), К ры м а (19,8; 21,6; 22,8°).

Таким образом, данные изотопной палеотермометрии хорош о 
отображ аю т характер изменения абсолю тных значений температур 
раннемеловых бассейнов Кавказа. Более того, полученные нами ре
зультаты подтверж даю т общую тенденцию понижения температур от 
берриаса и валанжина и альбу. И зотопные палеотемпературы поздне
меловых бассейнов определены нами лишь по рострам сеноманских, 
кампанских и маастрихтских белемнитов Азербайджана. Ч то же ка
сается температур туронских, коньякских и сантонских бассейнов 
Азербайджана и всего позднего мела Грузии, то они в настоящей 
работе представляются, по данным Н.А. Ясаманова (кальций-маг- 
ниевое отношение), полученными по раковинам брахиопод и дву
створчатых молюсков. Так, значения палеотемператур туронского 
века оказались равными 19,8—20,1° для территории А зербайджа
на, 22,5—27,0° — для Грузии. Среднегодовые палеотемпературы в 
коньякском веке близки к таковы м  в туроне. В начале сантонско- 
го времени на территории Грузии температура заметно понижа
ется до 9— 10°. Однако уже во второй половине этого века темпера
тура вновь повысилась, достигнув 18—20°. В Азербайджане сантон- 
ский век был умеренно теплым, температуры здесь колебались в 
пределах 17,4—21,0°. Кальциево-магниевые температуры кампан
ских бассейнов Грузии, определенные по раковинам иноцерамов, 
устриц и рострам белемнитов, оказались близкими — 18,0—20,3°. Та
кие же почти температуры характеризую т бассейны Маастрихта.

Изменения температурного режима среды обитания белемнитов 
в кампанских бассейнах Азербайджана, установленные нами м ето
дом изотопной палеотеомометрии, были неравномерными и варьи
ровали в пределах 13,2—18,2°. Правда, в раннем кампане и Азер
байджане существенных колебаний палеотемнератур не наблюдает
ся (15,1 — 16,2°). Д ля позднекампанского времени установлены два цикла 
изменения изотопных температур. Первый характеризует изменения 
температур от 15,4 до 18,2° в первой половине позднего кампана. 
Ко второму циклу относятся температуры, характеризую щ ие вторую 
половину позднекампанского времени, колеблющиеся от 13,2 до 
14,5°. Таким образом, как показывает анализ данных изотопной 
палеотермометрии по рострам  кампанских белемнитов Азербайджана, 
во второй половине намечается общ ая тенденция понижения палеотем
ператур, которая продолжается и в раннем Маастрихте. Эти данные 
подтверж даю т известные уже в литературе мнения о снижении темпе
ратур с начала раннего Маастрихта и ее постепенном повышении 
в позднем Маастрихте. Отличием является лиш ь то, что, по мате
риалам наших исследований, понижение температур началось не 
с начала Маастрихта, а со второй половины позднего кампана.
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Abstract

The investigation is concerned with the belemnite rostra collected 
from  the Cretaceous deposits in the Caucasus -Azerbaijan, Georgia, Daghes
tan, Stavropol and K rasnodar regions. In this case oxygen 180 / 160  iso
topic rations in rostra calcium carbonate were taken as the basis of 
paleotem perature determ ination of the belemnite environment. In all 220 
isotopic analyses were performed from  198 belemnite rostra.

Isotopic paleotherm om etry data properly portray  the change of 
tem perature absolute values in the Caucasus Early Cretaceous Basins. 
The results obtained confirm  the tendency tow ards tem perature decre
ase from the Valanginian and Hauterivian stages (19,4—22,6°) and 
(24,9°), respectively to the Albian (15,3— 17°) ones. Sharp changes of 
tem perature conditions in the A lbian stage to  warming ones are well 
confirmed by the results of previous studies of isotopic paleotem peratu- 
res in the Crimea, England, France, Southern Australia, etc.

Changes of tem perature conditions in the Late Cretaceous period 
observed in the C am panian belemnite rostra of Azerbaijan indicate 
tha t a general trend to paleotem perature decrease is observed in the Late 
Cam panian stage followed by the Early M aastrichtian period.

УДК 551.72.022(470.55/57)

А. В. Маслов

РИ Ф Е Й С К И Е  БА С С Е Й Н Ы  С Е Д И М Е Н Т А Ц И И  
ЗА П А Д Н О ГО  С К Л О Н А  

Ю Ж Н О ГО  УРА ЛА  
(основные черты развития)

Одной из актуальны х задач литологии на современном этапе яв
ляется построение общей схемы эволюции седиментационных бассей
нов в истории Земли [15 и др.]. Расш ифровка закономерностей раз
вития как современных, так и древних бассейнов осадконакопления 
возможна при этом  только путем детального изучения генезиса оса
дочных образований, соотношения их друг с другом и тектони
ческими структурами, учета влияния климата, рельефа, палеогеогра
фических обстановок, состава пород питаю щ их провинций и т.д.

Стратотипические разрезы рифея западного склона Ю жного Урала, 
где наблюдается отчетливая смена во времени и пространстве раз
личных по составу и генезису комплексов отложений, являю тся сво
еобразной моделью  для реконструкции основных черт эволюции про
цессов седиментогенеза в течение почти 1 м лрд лет и сравнитель
ного анализа разнотипных бассейнов седиментации верхнего докем 
брия. Это хорош о видно на примере углеродистых толщ  [9], пестро
цветных терригенных и карбонатных комплексов, экстра кварцевых 
псаммитовых отложений и др.
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Рифейские отложения Баш кирского мегантиклинория обнаруживают 
отчетливую цикличность строения, характерную  как в целом для 
всего разреза, так и для каждой из входящ их в него серий. 
Бурэянская серия нижнего рифея объединяет в северной части Баш кир
ского мегантиклинория айскую, саткинскую и бакальскую  свиты [3, 14]. 
Айская свита, имею щая мощ ность от 1700 до 2200 м, слагается вулка
ногенными, вулканогенно-осадочными и осадочными породами. Сат- 
кинская свита представлена хемогенными и в подчиненном коли
честве строматолитовы ми доломитами. Общая мощ ность свиты состав
ляет 3000—3200 м, из которых на долю  тонкозернистых терригенных 
пород в ее средней части приходится не более 10%. Бакальская свита 
характеризуется присутствием в нижней части толщ и углисто-гли
нистых сланцев (до 450 м), а в верхней — чередованием карбо
натных и терригенных пачек (900—950 м). В центральной части 
мегантиклинория нижний рифей представлен терригенно-карбонатными 
отложениями большеинзерской, суранской и юшинской свит [14].

Рассматривая условия образования бурзянской серии большинство 
исследователей традиционно относили весь комплекс отложений ниж
него рифея, как и всего рифея, к мелководно-морским осадкам [2, 10, 
12 и др.] и только сравнительно недавно было показано [1, 5, 6, 11], 
что нижние горизонты айской свиты представлены в основном конти
нентальными фациями, а более высокие уровни объединяют лагунные, 
прибрежно- и мелководно-морские образования.

Детальный литолого-фациальный анализ нижнерифейских отложений 
позволил выделить пять крупных комплексов различного генезиса, 
понимаемых как совокупность близких фаций и макрофаций, связанных 
местом и условиями накопления и соответствующ их определенным ста
диям развития бассейна. К ним относятся терригенные и карбонат
ные отложения мелководно-морского и морского генезиса и терриген
ные континентальные (в том числе вулканогенные и вулканогенно
осадочные) образования.

Комплекс отложений континентального генезиса характерен для 
трех нижних подсвит айской свиты. Это конгломераты , гравелиты и 
песчаники с различными типами косой, преимущественно однонаправ
ленной слоистости, находящиеся в весьма сложных взаимоотнош ениях 
друг с другом, пачки переслаивания сланцев, песчаников и але
вролитов с трещинами усыхания, текстурами мелких промоин и кар
манов, знаками ряби и т.п., формировавшиеся в пределах аллю виаль
но-дельтовых и прибрежно-континентальных равнин, подгорно-веерных 
систем и откры того побережья.

М елководно-морские терригенные отложения объединяют в разре
зах нижнего рифея различные по гранулометрии песчаники с разно
масштабной одно- и разнонаправленной слоистостью, пачки чередо
вания алевролитов и сланцев с линзовидно-косой слоистостью , толщи 
неравномерного чередования песчаников, алевролитов и глинистых 
сланцев и т.п. Рассматриваемые отложения формировались в прибреж
ных и откры ты х, в различной степени подвижных зонах мелководья 
и характерны для больш инства терригенных подразделений бурзян
ской серии.
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К омплекс терригенных отложений удаленных зон бассейна объеди
няет тонко-, горизонтальнослоистые или массивные глинистые и уг
листо-глинистые сланцы, мелкозернистые алевролиты. В разрезах боль- 
шеинзерской свиты к нему, вероятно, можно отнести и пачки мас
сивных бестекстурных мелкозернистых песчаников с бимодальной струк
турой, формировавшиеся из гравитационных (массовых) потоков.

Карбонатные отложения прибрежного и откры того мелководья, 
характерные в основном для больш еинэерско-суранского и саткинско- 
байкальского уровней, объединяю т косо- и волнистослоистые долом и
ты и известняки, глинисто-карбонатные разности и строматолитовые 
карбонаты.

Последний, пятый, комплекс отложений представлен массивными 
или тонко-, горизонтальнослоистыми известняками или доломитами, 
а также толщ ами чередования известняков (доломитов) и глинистых 
сланцев. Он характерен, так же как и предыдущий, для середины и 
конца раннего рифея.

Анализ пространственно-временных соотношений описанных выше 
комплексов показывает, что в раннем рифее различные зоны бассей
на характеризовались различным стилем развития. На севере меган- 
тиклинория отчетливо выражены рифтогенная, трансгрессивная и ин- 
ундационная стадии и период постепенного замы кания бассейна. Ф ор
мирование грубообломочных терригенных и вулканогенно-осадочных 
ассоциаций нижней части айской свиты было связано, по-видимому, 
с заложением на гранитно-метаморфическом фундаменте Русской плат
формы (Тараташ ский выступ) ряда грабенов или рифтов, сочленяв
шихся с зарождавшимися в это же время авлакогенами восточной 
окраины платформы [1]. Неравномерные блоковые подвижки фунда
мента способствовали появлению контрастных обстановок седимента
ции и совмещению в пространстве различных фациальных зон. 
Трахибазальты  навыш ского комплекса непосредственно отмечаю т м о
мент заложения грабенообразных прогибов (или прогиба) [4, 11]. К ак 
показывает изучение текстурно-структурных особенностей вулканитов 
и ассоциирующих с ними осадочных пород, формирование их происхо
дило в континентальных и прибрежно-морских обстановках [11].

Начало айского времени, таким  образом, характеризовалось край
не неравномерным прогибанием дна бассейна и быстрым компенси
рованным и перекомпенсированным (?) осадконакоплением. С этой эпо
хой совпадаю т и локальные перестройки структурного плана [3]. Ве
роятно, быстрое накопление огромной массы осадков в начале ай 
ского времени в какой-то мере обусловило последующее переуглуб- 
ление басейна и формирование тонкозернистых терригенных осадков, 
заметно обогащ енных органическим веществом.

В центральных районах мегантиклинория накопление отложений 
раннего рифея происходило в целом в относительно спокойной тек
тонической обстановке и только наличие в разрезе большеинзерской 
свиты гравитационных образований позволяет предполагать, что они 
формировались за счет разрушения, перемешивания и оползания в 
более глубоководные зоны бассейна призм метастабильных шельфовых
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и прибрежно-морских осадков начала айского времени, располагав
шихся в северо-восточной части рассматриваемой территории.

В последующем бассейн приобрел мелководный эпиконтинентальный 
характер и являлся пологим прогибом с системой конседиментацион- 
ных депрессий и поднятий. Саткинско-суранское время характеризо
валось почти повсеместным накоплением мелководно-морских терри- 
генных и карбонатных осадков. Конец раннего рифея также ознаме
нован преимущественным образованием мелководно-морских осадков — 
терригенных в центральных районах и терригенно-карбонатных в се
веро-восточных. Среди последних присутствуют лагунные фации [6].

Терригенно-карбонатные комплексы ю рматинской серии среднего 
рифея имею т более широкое распространение по площади. Ю рматин- 
ская серия объединяет маш акскую , зигальгинскую, зигазино-комаров- 
скую и авзянскую свиту суммарной мощ ностью  более 5500 м. М аш ак- 
ская свита слагается основными и кислыми эффуэивами, вулканогенно
осадочными породами, песчаниками с крупными линзами конгломе
ратов и углисто-глинистыми сланцами. М ощ ность ее более 2000 м. 
Вышележащая зигальгинСкая свита (мощность от 80— 100 до более 500 м) 
объединяет различные по зернистости песчаники, алевролиты, квар
циты. И зредка в ее разрезах присутствуют линзы конгломератов. 
Зигазино-комаровская свита представлена толщ ами неравномерного 
чередования алевролитов, мелкозернистых песчаников, глинистых и уг
листо-глинистых сланцев. М ощ ность ее составляет 750— 1500 м. Завер
ш аю щ ая разрез среднего рифея авзянская свита представлена чере
дованием терригенных и карбонатных толщ .

Несогласное, с разм ы вом  залегание отложений маш акской свиты 
на подстилающ их темноцветных сланцах юшинской свиты предполагает 
существенную перестройку бассейнов седиментации на границе ранне
го и среднего рифея. Развитие среднерифейского бассейна, так же 
как и раннерифейского, началось с формирования мощ ной вулкано
генно-осадочной ассоциации. Выполненные в последние годы исследо
вания показываю т, что вулканогенные породы м аш акской свиты обра
зую т липарит-базальтовую  ассоциацию повышенной щелочности, близ
кую по своим особенностям к континентальным рифтовым ассоциа
циям [11]. М ногократное чередование в разрезах потоков базальтов 
и пестроцветных тонкослоистых осадочно-вулканогенных пород, частая 
встречаемость в песчаниках и алевролитах знаков ряби, трещин усы
хания, текстур реактивации, однонаправленной слоистости позво
ляю т предполагать, что накопление отложений в первой половине 
маш акского времени происходило в ш ироком спектре континентальных 
и прибрежных сверхмелководных обстановок. Ф ормирование грабенов 
и грабенообразных депрессий сопровож далось и интенсивным сносом 
грубообломочного материала с их флангов, что привело к появлению 
больш ого количества континентальных и прибрежно-морских конгло
мератов [13]. Начало м аш акского времени отвечало, таким  образом, 
собственно рифтогенному этапу развития среднерифейского бассейна, 
однако в отличие от раннего рифея заложение грабенов происходи
ло здесь не на фундаменте платформы, а на осадочных комплек
сах нижнего рифея.
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Вверх по разрезу вулканогенно-осадочные и терригенные отложе
ния маш акской свиты сменяются в центральных районах мегантикли
нория комплексом моно- и олигомиктовы х кварцевых песчаников и 
алевролитов зигальгинской свиты. На северо-востоке, в Бакало-С ат- 
кинском районе, зигальгинские песчаники срезаю т различные го
ризонты бакальской свиты нижнего рифея. Л окально развитые в их 
подошве конгломераты позволяю т предполагать неравномерный харак
тер трансгрессии и, возможно, наличие раннего ингрессивного эта
па. Текстурно-структурные особенности песчаников и кварцитов зи
гальгинской свиты свидетельствуют о преобладании в рассматривае
мый период в бассейне песчаных и алеврито-песчаных осадков зон 
течений и волнений, барово-косовых отложений и других мелко- 
водно-морских образований. На этом фоне спорадически создавались 
условия для накопления в сверхмелководных, возможно лагунных, 
обстановках глинисто-алевритовых осадков, обогащенных органичес
ким веществом. В целом формирование отложений рассматриваемого 
уровня происходило в относительно стабильных палеогеографичес
ких и палеотектонических обстановках и было связано с размы вом 
продуктов интенсивного химического выветривания на континенте. 
В дальнейш ем имело место существенное расширение акватории и об
разование сероцветных, преимущественно мелководно-морских терри
генных и терригенно-карбонатных комплексов (зигазино-комаровская 
и авзянская свиты). Особый интерес представляю т разрезы эигази- 
но-комаровской свиты, к которой приурочены многочисленные место
рождения и проявления бурых железняков и основная часть углеро
дистых осадков среднего рифея. Здесь мы имеем дело со сложно по
строенными терригенными толщ ами, в составе которых присутствуют 
как мелководно-морские, так и лагунные комплексы отложений. Рас
пределение их по площ ади весьма прихотливо, что позволяет пред
ставить бассейн осадконакопления как сложную мозаику периоди
чески пересыхавших и, наоборот, не осушавшихся зон.

Граница среднего и верхнего рифея проявлена в Баш кирском мег- 
антиклинории менее резко, чем рубеж между бурзянием и ю рмати- 
нием [14]. Каратауская серия верхнего рифея объединяет зильмердак- 
скую, катавскую , инзерскую и миньярскую свиты. Зильмердакская 
свита представлена аркоэовыми, полевош пато-кварцевыми и кварце
выми песчаниками с прослоями конгломератов, алевролитами и гли
нистыми сланцами. М ощность ее достигает 2500—3000 м. Катавская 
свита слагается пестроцветными хемогенными и фитогенными извест
няками, глинистыми известняками и мергелями. М ощ ность ее от 200 до 
300—350 м. Вышележащая инэерская свита объединяет песчаники, 
алевролиты, глинистые сланцы, хемогенные и фитогенные известняки 
общей мощ ностью  до 700—800 м. Разрез серии заверш ает миньярская 
свита, вклю чаю щ ая хемогенные и строматолитовы е известняки и до
ломиты  мощ ностью  от 400 д 800 м.

Верхнерифейские терригенно-карбонатные комплексы Баш кирского 
мегантиклинория также представляю т сложное полифациальное геоло
гическое тело, в состав которого входят континентальные, прибреж- 
но-, мелководно- и собственно морские отложения [7]. Д ля позднего
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рифея весьма характерны пестроцветные терригенные и карбонат
ные отложения. Значительно шире, чем в среднем рифее, развиты 
глауконит-кварцевые мелководно-морские образования. Х арактерно 
массовое распространение сублиторальных строматолитов в карбо
натных толщ ах. В то же время практически исчезают осадки, обога
щенные органическим веществом, существенно снижается доля эк- 
стракварцевых песчаных образований шельфового типа. Отсутствуют 
вулканогенные и вулканогенно-осадочные породы. В развитии позд- 
нерифейского бассейна седиментации отчетливо намечается транс
грессивная тенденция. М аксимум формирования мелководно-морских 
терригенных и морских карбонатных отложений пришелся здесь на 
вторую половину позднего рифея, а рифтогенный этап проявлен 
неотчетливо.

Начальные этапы развития бассейна характеризовались образо
ванием на его западном фланге аллю виальных и аллю виально-дель
товых комплексов. Восточнее они сменялись прибрежно- и мелко- 
водно-морскими отложениями. Значительное изменение мощ ности в 
этом же направлении (от более 2000 до 400—500 м) при сохранении 
на западе основных текстурно-структурных особенностей пород ука
зывает, что накопление осадков на западном фланге бассейна со
провождалось наравномерным прогибанием отдельных участков дна. 
Позднее наблюдается постепенное увеличение роли прибрежно-конти
нентальных и мелководно-морских терригенных отложений. Катав- 
ское время ознаменовалось формированием мелководно-морских фито
генных и хемогенных карбонатных осадков со значительной терри- 
генной примесью. В середине и конце катавского времени в бассейне 
существовали две зоны — на востоке накапливались карбонатные 
осадки удаленных фаций, а в центральных и западных районах пре
обладали мелководно-морские хемогенные и ”водорослево”-слоистые 
образования. М аксимальное развитие мелководно-морских терриген
ных осадков пришлось на инэерское время [8]. К его началу па
леогеография бассейна претерпела ряд изменений по сравнению с эиль- 
мердакским временем. На западе рассматриваемой территории появи
лась область морской карбонатной седиментации. С востока она 
окаймлялась мелководно- и прибрежно-морскими терригенными обра
зованиями. На северо-востоке располагалась обширная область на
копления терригенных илов. П о-видимому, к этому времени вслед
ствие постепенно нараставшей на запад трансгрессии бассейн осадко
накопления приобрел значительные размеры и характеризовался слож
ными взаимоотнош ениями прибрежных, мелководных и удаленных 
участков акватории и их конфигурацией. С миньярским временем 
связано дальнейшее расширение трансгрессии и накопление фитоген
ных и хемогенных карбонатных осадков мелководно-морского и мор
ского генезиса.

Расш ифровка основных закономерностей эволюции осадочных ком
плексов рифея западного склона Ю жного У рала позволяет, таким  об
разом , в определенной мере судить о типах бассейнов седимента
ции, существовавших на рассматриваемой территории, и наметить 
тенденции развития земной коры данного региона.
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Ранне- и среднерифейский бассейны осадконакопления сочетали 
черты грабеновых и "нормальны х” прогибов. Начальные этапы их раз
вития характеризовались повышенной проницаемостью земной коры и 
преобладанием обстановок растяжения. В дальнейш ем грабеновые и 
рифтовые бассейны трансформировались в более или менее обширные 
пологие прогибы, в пределах которы х накапливались преимуществен
но мелководно-морские терригенные, фитогенные и хемогенные осадки. 
К началу позднего рифея кора характеризовалась уже, по-видимому, 
заметно большей консолидацией, что обусловило снижение ее про
ницаемости. Собственно рифтогенный этап в развитии позднерифей- 
ского бассейна отсутствует, а области максимального прогибания 
смещены на запад. В отличие от ранее существовавших бассейнов 
позднерифейский бассейн обладал наибольш ими размерами и харак
теризовался преобладанием на заклю чительных стадиях развития 
типично морских и мелководно-морских комплексов отложений. Рас
пространялся он как на территорию  Среднего и Северного Урала, так 
и на восточные фланги Русской платформы.

Abstract

The detailed lithofacial analysis allows to consider some regular 
evolutional features of the early, middle and late Riphean sedimentary 
basins in the west slope of the South Urals. The Riphean complexes present 
the whole range of terrigenous and carbonate deposits — continental, 
supershoal marine-nearshore, m arine-shoal, and marine proper. The 
ascending section of the Riphean shows a distinct change of these complexes, 
that being connected with some peculiarities in the evolution of the 
sedimentary basins. The process of development of the early Riphean 
basin is characteristic for two stages — riftogenic and depressional 
(caldron and Shelf). The same is true for the middle Riphean: both 
riftogenic and depressional (shelf) stages are present here. However, 
the shelf deposits proper correspond to the very end of the middle Riphean 
only. The late Riphean basin lacks any riftogenic stage. At the dawn of its 
existence alluvial-deltaic deposits accumulated at the west flange being 
substituted for marine-shoal complexes eastward. By the end of the late 
Riphean in the region under question there formed a large marine basin 
embracing also the east flanges of the East-European platform  and 
the adjoining areas of the Urals.
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УДК 552.51+552.541

Ю. К. Советов

Д О К Е М Б Р И Й С К И Е  Ф ЛИШ ЕВЫ Е Ф О РМ А Ц И И : 
О БСТА Н О В К И  Н А К О П Л Е Н И Я  

И П А Л Е О Т Е К Т О Н И Ч Е С К О Е  ЗН А Ч Е Н И Е

Понятие ”флиш”, появившееся при изучении морских отложений 
альпийских складчатых областей Европы, стало распространяться на 
все более древние осадки с начала фанерозоя, а затем  и докембрия.

Достижения современной седиментологии в изучении флиша, совре
менного и древнего окраинноконтинентального накопления осадков, не 
только важны в выявлении роли мутьевых, зерновых и крупнообло
мочных потоков, но также в детализации обстановок накопления на 
современных и древних континентальных склонах, их подножиях и на 
абиссальных равнинах океанов. Структурное сходство современных и 
древних зернистых осадков монопластов с экспериментальными дан
ными неопровержимо доказали, что главные обломочные породы флиша 
накапливались в динамических условиях мутьевых течений, квазиперио
дически возникавш их в области геоморфологической ступени, какой 
обычно является склон континентов. П одводные конусы выноса со 
сложной долинно-веерной системой распределительных каналов и гео
морфологических форм осадочного шлейфа, обвальные конусы, ополз
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невые явления и вынос олистолитов адекватно описываются осадочной 
структурой, морфологией тел и цикличностями разрезов, телекорре
ляцией и петроассоциациями переотложенных обломков во флишевых 
толщах.

Переотложение вне зависимости от состава обломочного материала 
на большие глубины конечного водоема, частичное перераспределение 
материала контурными и другими течениями, гемипелагическое и 
пелагенное медленное осаждение тонких частиц являю тся атрибутами 
лю бого флиша. Действительно, все известные признаки флиша всегда 
исклю чаю т большой комплекс характерны х седиментологических 
структур, свойственных осадкам карбонатных плато, прибрежных и 
шельфовых участков моря, дельтовы х и континентальных обстановок, и 
вклю чаю т, кроме главных течениевых, разнообразные черты глубо
ководных осадков. В крупной осадочной системе, какой является 
флишевая формация (бассейн), нет смысла искать единый структурный 
признак, свойственный только флишу: между частями формации 
различия столь велики (например, осадки прирусловых валов и оли- 
стостромы), что объединение может быть достигнуто только в модели 
и концепции. М елкоритмичные слоистые структуры, характерные для 
фанерозойского флиша, являю тся только частью структурной модели, 
они получили истолкование в терминах и понятиях теории турби- 
дитовых потоков и не могут быть эталоном флиша в ш ироком смысле. 
М ногосторонняя характеристика флиша вклю чает упорядоченные тек
стуры слоев и их зернистую структуру (среднюю сортированность, гре- 
дид беддинг); морфологию  и протяженность слоев; статистическое 
распределение мощ ности слоев и связь их с зернистостью осадков; 
состав зернистых осадков; ассоциации и ряды отложений; подчи
ненные радиальные и преобладающ ие продольные направления течений; 
подчиненные изометричные и преобладающ ие удлиненные бассейны; 
связь с питающими шельфами и дельтами, роль которых часто не 
ясна из-за надвигов, разруш аю щ их краевые градации формации; 
тесная связь с глубоководными отложениями; складчатые, разрывные 
и метаморфические преобразования; ассоциации в складчатых областях 
и поясах с рифовыми массивами, вулканическими толщ ами, пред
шествующим рифтогенезом.

Возникновение и развитие подводного склона, эпизодическое или 
длительное, является главной причиной возникновения флиша в ши
роком  смысле, тогда как местом его отложения может быть любое от
носительное понижение подводного рельефа, доступное для действия 
мутьевых потоков и других течений (склон, подножие склона, абис
сальная равнина, рифтовая долина, трог). С труктура осадочной тол
щи, образованной с участием мутьевых потоков, латерально и стра
тиграфически изменяется в зависимости от обстановки осадкона
копления, динамического режима, тектонических движений в сопре
дельной области, эвстатических колебаний уровня океана. П оэтому 
априори флиш — структурно неоднородная формация, а ритмичные 
пачки пальцеобразных вееров при устьях распределительных каналов 
являю тся только ее премечательным элементом, т.е. флишем в узком 
смысле. Со структурной неоднородностью флиша (дикий флиш, суб-

235



флиш) геологи столкнулись сразу, как только начали его изучать, 
но это не служило раньше и не является теперь причиной отвержения 
термина. Флиш — это глубоководноморские (глубоководнооэерные, 
внутриконтинентальные значительно реже) отложения одного или 
нескольких слившихся подводных конусов выноса и их шлейфов на 
ровном или слабонаклоненном дне морей и океанов; диагностической 
структурой толщ и и слоев является турбидитовая, псаммитов — вакко- 
вая, т.е. слабо- и среднесортированный и слабообработанный зерно
вой осадок.

По главному свойству флиш можно подразделить на терригенный, 
таласогенный и вулканогенный в зависимости от источника матери
ала. В терригенном флише можно выделить крайние классы: кварц- 
вакковый (мономиктовый); кварц-полевошпат-вакковый (олигомикто- 
вый, аркозовый); граувакковый (полимиктовый). Таласогенный флиш 
всегда карбонатный за счет карбонатных шельфов, рифовых массивов, 
карбонатных плато. Смешанные виды флиша обычны и особенно рас
пространен силикластито-карбонатный класс. По второстепенному 
свойству — составу выполняющей осадочной среды — флиш можно 
подразделить на амальгамированный (без наполнителя); глинистый; 
карбонатистый; кремнистый; туфистый; железистый. Возможно смеше
ние признаков.

В современной тектонической структуре верхнерифейский кара- 
тау-талаский флишевый комплекс в Северном Тянь-Ш ане (Таласский 
хребет и Каратау) протягивается более чем на 500 км к северо- 
востоку и вдоль крупнейшего разлом а — Главной структурной линии 
Тянь-Ш аня (линии Николаева). Полоса выходов имеет вид клина ши
риной от 5 до 30 км, сужающегося к северо-западу и скрывающегося 
в Больш ом Каратау под надвинутыми на него докембрийскими и па
леозойскими толщ ами. Тектонические чешуи палеозойских отложений 
также перекрывают каратау-таласский флиш на юго-востоке, где 
его отложения интенсивно переработаны каледонскими и герцинскими 
гранитоидами. Вдоль Главной структурной линии Тянь-Ш аня протяги
вается полоса наиболее метаморфиэованного в зеленосланцевой фации 
флиша, к северо-востоку региональный метаморфизм ослабевает че
рез ряд переходных зон, здесь хорош о сохранились осадочные тек
стуры. В зависимости от степени м етаморфизма и граничных разло
мов — надвигов выделяются продольные структурно-тектонические 
блоки, корреляция их разрезов является предметом стратиграфи
ческой дискуссии. Каратау-таласский флиш является единым по воз
расту сложно построенным осадочным комплексом, видимое его осно
вание в Таласском хребте (сарыджонская и тагыртауская свиты) соот
ветствует по возрасту видимому основанию в хребте К аратау (кокдж от- 
ская серия).

Флишевый комплекс слагает мегасинклинорий, погруженный на юго- 
восток. В краевой проксимальной его части в Больш ом К аратау под 
флишем находится тонкозернистая туфо-аргиллитовая толщ а (балды- 
суйская свита), на остальной территории основание флишевого комп
лекса не вскрыто. Н есмотря на надвиго-чешуйчатое строение района 
установлены ясные взаимоотнош ения с перекрываю щими отложения
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ми — переход флиша латерально и вверх в аллю виально-дельто
вые отложения (местами залегаю т с угловым несогласием на флише), 
затем — туфовые и алевролито-песчаниковые прибрежно-морские от
ложения с пачкой строматолитовы х кремней и выше — мелководно
морские отложения кембрия—среднего ордовика. По геологическому 
положению каратау-таласский флишевый комплекс отнесен к верхне
му рифею, что также подтверждается возрастом синхронных рифовых 
массивов, поставлявших обломочный материал. Каратау-таласский 
флишевый комплекс включает литостратиграфические серии — кара- 
гоинскую, кокджотскую  и больш екаройскую, подразделенные на 4—8 
свит. Флиш относится к терригенному, карбонатному и терригенно- 
карбонатному типам.

Два источника материала питали флишевый бассейн: поднятая 
островная дуга с сопутствующими осадочными комплексами на юго- 
западе и континентальная суша на северо-востоке — погруженный в на
стоящее время под палеозойские и мезозойские отложения докембрий- 
ский М уюнкумский массив. М ногочисленные замеры вектора течений 
на большей части площади бассейна показы ваю т широкий сектор 
направлений северо-восток—юг. Результирующ ие восточное и юго- 
восточное направления однозначно фиксируют региональный наклон 
дна бассейна, совпадающ ий с погружением оси мегасинклинория. Н а
правление подводных каналов с граувакками либо совпадает с удли
нением бассейна, либо поперечно-косое с вектором движения на се
веро-восток, т.е. от островной дуги.

В целом углубление и раскрытие бассейна происходило в юго- 
восточном направлении, что приблизительно параллельно Главной 
структурной линии Тянь-Ш аня, наследующей древнюю тектоническую 
линию. Время образования окраинного моря, где накапливался кара
тау-таласский флиш,предположительно верхнерифейское. Последова
тельность и обстановки накопления предшествующих и перекрывающих 
толщ  позволяю т построить модель тектонического развития окраин
ного моря.

На первом этапе столкновения островной дуги с М уюнкумской 
плитой за счет деформации осадочно-вулканогенного комплекса и 
подъема дуги возникаю т подводные конусы выноса; пепловый, туфо
вый материал играл второстепенную роль. На втором этапе созда
ется складчато-чеш уйчатая структура дугового комплекса, в основа
нии его на поверхность выходят пластины офиолитов, фтанитов и 
филлитизированных глинисто-алевролитовых пород. На северо-восточ
ной приконтинентальной стороне бассейна возникаю т рифовые масси
вы — джанытасский и курганкарагоинский. По распространению и 
характеру флиша, наклону дна бассейна можно судить о том, что 
конвергенция дуги и плиты была косой, в то время как на се
веро-западе региона формировались верхние части конусов выноса, 
на юго-востоке — наиболее глубокая котловина. Бассейн флише- 
накопления выклинивается в северо-западном направлении в большой 
мере конседиментационно.

Существовали начальный и финальный момент интенсивной конвер
генции и надвигания дуги и относительно спокойный и даже дивер
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гентный период, когда наибольшее влияние приобрели рифовые 
массивы. Финальный этап конвергенции фиксирует максимальное сбли
жение дуги и плиты и максимальное обмеление бассейна, а затем 
превращение значительной его площ ади в аллю виальную  равнину. При 
этом аллювиальные конусы выноса и аллю вий равнины сопряжены во 
времени с накоплением финальных (красноцветных) частей подвод
ных конусов выноса. Финальный момент косой конвергенции островной 
дуги и М ую нкумской плиты привел к тому, что в этой области 
вновь возникаю т растягиваю щие напряжения. В краевой восточной 
части бывшей островной дуги сначала возникаю т продольные расколы, 
давшие выход магматическим эксплозиям (их центры в настоящее 
время смещены по сдвигу на север и находятся в хребте Улутау), 
в более позднее время вдоль осевой части дуги образовалась рифтовая 
долина, сначала надводная, затем затопленная морем. Флишенакопле- 
ние в задуговом тыловом бассейне заканчивается, по-видимому, 
в раннем венде, тогда как отмеченная дивергенция имела место в 
позднем венде. В это время отложения аллю виальной равнины сме
няются мелководно- и прибрежно-морскими терригенными отложения
ми с больш им участием туфов трахилипаритов.

О бразование интрадугового рифа и бассейна в венде фиксирует 
начало нового цикла глубоководного осадконакопления к ю го-за
паду от рифейского бассейна. С этим циклом связан своеобразный 
граувакковый флиш мощ ностью  300—600 (?) м на склоне и у подножия 
склона рифта. Своеобразие его, прежде всего, проявляется в быстром 
переходе отложений аллю виальных конусов выноса в обломочные 
потоки и флю ксотурбидиты склона, а затем в веерную систему на 
склоне.

Блоковое строение фундамента, которы м является раздробленная 
вулканическая дуга, обусловило неравномерную мощ ность континен
тальных отложений, резкое их выклинивание и местами непосредствен
ный контакт флиша с породами фундамента. Различаю тся следующие 
обстановки осадконакопления: дельты и русловые конгломераты: 
подводные плоские каналы с флю ксотурбидитами; олистостромы (диа- 
миктиты); ритмичное чередование граувакковых турбидитов; гемипела- 
гические глинисто-алевритовые отложения. В граувакках преобладаю т 
обломки всего набора пород из вулканической дуги, а также ме
таморфические породы из субдукционного комплекса. Турбидиты с 
классическими последовательностями текстур Боума и сокращенные 
слои ”ас”, ”а” содержат многочисленные следы течений. Отчетливое 
логнормальное распределение мощ ности турбидитов сопровождается 
смещением моды в зависимости от зернистости. Направления тече
ний на склоне рифта были широковеерные северо-восток—юго-восток 
и промежуточные, вероятно определенные недоразвитостью конуса выноса 
и Джильберт-дельтовой. Весьма примечательна небольшая мощность 
флиша, обусловленная быстрым погружением дна и бортов рифта. 
П роксимальные турбидиты вверх по разрезу сменяются дистальными 
ленточными алевролитовыми турбидитами и гемипелагическими але- 
вролито-аргиллитами. М аксимальному расширению рифта надокем б- 
рийском отрезке его существования соответствую т, кроме тонкоэер-
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нистых глинисто-алевритовых осадков, небольшие пачки калькалевро- 
литового флиша, прослеживаемого на больш ое расстояние. Дальней
шее развитие рифта привело к накоплению глыбовых (тиллитопо- 
добных) олистостромов (байконурская свита), а затем наиболее глу
боководных кремневых отложений нижнего кембрия. К началу кемб
рия бывшая островная дуга и прилегаю щая часть М уюнкумской пли
ты погрузились под уровень моря, и в зоне коллизии образова
лась подводная карбонатная платформа багамского типа.

На примере Каратау-Таласской зоны можно видеть эволю цию ак
тивной окраины древнего континента, частью которого являлась Муюн- 
кумская плита. Закономерность флишенакопления заключается не 
только в указанной цикличности, но и в зональности, если рассматривать 
эволюцию всего региона. Область флишенакопления сместилась с те
чением времени из задугового бассейна во внутридуговой; при даль1 
нейшем расширении рифта верхневендский граувакковый флиш сме
няется тонким карбонатным в верхнем венде и среднепластовым 
карбонатным у края карбонатной платформы в нижнем кембрии. 
После периода глубоководного бассейна в среднем—верхнем ордо
вике накопился кварц-вакковый и граувакковый флиш в результате 
сближения Сырдарьинской и М ую нкумской плит.

Abstract

Flysch is a com pound sedimentary deep water form ation and inclu
des subm arine fan deposits, apron cone deposits, sliding masses,deposits 
of the contour and other currents. Environments of the flysch are generally 
continental margins (slopes, continental rises), trenches and abissal 
planes, its attributary features are the turbidites and wackes, abundant 
current marks, periodic bedding often as the rhythmic alternation 
of psammites and pelites.

The Precambrian flysch was located at the different tectonic positions: 
greenstone belts, aulacogens, pericratonic subsidence zonec, peripheral 
belts and rifts. For instance, the Late Precam brian flysch form ations 
at the K aratau-Talas and neihbouring zones of the Northern Tien- 
Shan are examined for the variety of the composition and structure and 
for their role due to evolution of the fold belt.

The Upper Riphean (?) K aratau-Talas flysch of about 5,5—6 km thick 
have appeared in the back-arc and retroarc basins in course of the arc 
collision with Muyunkum continental plate. The convergence was oblique 
so the basin once underwent extension in middle period and the 
calcarenite sedimentation followed the graywacke one and later the 
graywackes have to prevail again. The main sources of clast material 
were the arc and strom atolite reef complexes on the continental 
and arc’s sides. The course-grained graywacke with subordinate gravels 
and conglomerates filled the channels combined with the levee deposits. 
Rythmic alternation of the sandstones and aleurolite-argillite followed.the 
am algam ated channel complexes. The slope and interchannels represented the 
space for deposition of the fine-grained calcaleurolites contour current 
deposits carried along the basin from NW  to SE. The currents 
across, from SW, and along the basin were established in the channels.
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The K aratau-Talas flysch is followed upward and laterally by the 
Vendian molasse. In Vendian due to the later convergence the intraarc 
rift appeared and graywacke flysch of small thickness was formed there. 
This flysch was overlied by deep marine argiliceous and calcareous 
deposits. By morphological features both Riphean and Vendian flysch 
form ations are like the Phanerozoic homologes.

УДК 551.217.2+553.061.16+551.061.6

В.И. Копорулин

П РО Ц ЕС С Ы  Л И ТО ГЕН ЕЗА  П Е П Л О Г Е Н Н Ы Х  ОСАДКОВ 
И П О РО Д  В М ЕЗО ЗО Й С К О -К А Й Н О ЗО Й С К И Х  

У Г Л ЕН О С Н Ы Х  Ф О РМ А Ц И Я Х  
СЕВЕРО-ВОСТОКА СССР

Районы Северо-Востока СССР (М агаданская область, К амчатка 
и Чукотка) известны проявлениями интенсивной вулканической дея
тельности, происходившей с неодинаковой интенсивностью в этих 
регионах в мезозойское и кайнозойское время. П родукты такой дея
тельности в виде прослоев туфогенных пород установлены в со
ставе мощных комплексов терригенных отложений мезозоя и кайно
зоя, имеющих здесь широкое распространение.

Процессы литогенеза в пеплогенных осадках и соответствующ их 
им туфогенных породах в настоящее время изучены значительно 
слабее, чем в других типах осадочных образований. Существующие 
данные показываю т, что эти процессы сопровож даю тся интенсивным 
аутигенным минералообразованием. Последнее обусловлено нестой
костью вулканического стекла и его способностью легко превращ аться 
в глинистые минералы (монтмориллонит, хлорит, смешаннослойные 
минералы), цеолиты и др. Описание таких преобразований приво
дится во многих работах [1, 3, 4, 6, 8— 10]. Однако конкретные при
чины формирования по пепловому материалу тех или иных минералов, 
а также общая последовательность процессов минералообразования 
в литогенезе еще требую т выяснения.

Наблюдения, выявляю щие некоторые особенности литогенеза пеп
логенных осадков, были сделаны автором  при изучении угленосных 
формаций нескольких районов Северо-Востока СССР: западного и вос
точного (Кг) побережий Пенжинской губы, Авековского и А ркагалин- 
ского (К 2) месторождений бурых углей. Угленосные толщ и в этих 
районах сложены в основном терригенными породами: конгломера
тами, гравелитами, песчаниками, алевролитами, аргиллитами (гли
нами); в них заключены отдельные пласты угля и горизонты туфов или 
смешанных вулканогенно-осадочных пород.

Угленосные формации этих районов представляют собой сложные 
полифациальные образования. Неогеновые отложения западного побе
режья Пенжинской губы, палеогеновые — Авековского и верхнемело- 
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вые А ркагалинского месторождений представлены лишь континенталь
ными фациями: аллю виальны ми (русловыми и пойменными), озерными 
(откры ты х и заболачиваю щ ихся озер), болотными. Верхнемеловые 
отложения восточного побержья Пенжинской губы наряду с пере
численными фациальными типами, содержат также морские фации: при
брежного мелководья и наиболее удаленных от побережья участков мел
кого моря.

В каждом из районов пепловый материал установлен практически 
во всех названных фациальных типах осадков. Он представлен части
цами кислого, среднего и основного вулканического стекла, соответ
ствующего эффузивным породам  типа риолиты —дациты, андезиты— 
базальты . М ощности горизонтов туфогенных пород варьирую т от не
скольких десятков сантиметров до 5—7 м. М ощ ности отложений, содер
жащих туфы, составляют: на западном побережье Пенжинской губы, 
Авековском и А ркагалинском месторождениях несколько сот метров, 
а на восточном побережье Пенжинской губы 1,5 тыс. м. М ощность 
покрова более молоды х осадочных образований в трех первых районах 
не превышает 1 тыс. м, а в последнем достигает 3—3,5 тыс. м.

Изучение туфогенных пород осуществлялось микроскопическим, хи- 
сическим, рентгеноструктурным и электронно-микроскопическим м ето
дами. Установлено развитие в этих породах двух типов преобразо
вания вулканического стекла; замещение его глинистыми минерала
ми (м онтмориллонит, смеш анослойны е. фазы типа чередования пакетов 
м онтмориллонита и гидрослю ды) и цеолитами.

Замещение частиц вулканического стекла глинистыми минералами 
является универсальным процессом, проявляю щ имся во всех изученных 
районах. В осадочных толщ ах неогена западного побережья Пенжин
ской губы, палеогеновых — А вековского и верхнемеловых — А ркага
линского месторождений, не испытавших глубокого погружения в стра
тисфере, глинистые минералы представлены м онтмориллонитом , а в 
осадочной толщ е верхнего мела восточного побережья Пенжинской 
губы, где глубина погружения достигает несколько тысяч метров, 
присутствуют смешанослойные минералы типа гидрослю да—м онтм о
риллонит с содержанием гидрослю дистого компонента 20—60%.

Интенсивность замещения вулканического стекла глинистыми ми
нералами последовательно возрастает в ряду фаций: морские отло
жения—русла рек—открытые пресноводные озера—поймы рек—застой
ные и заболачиваю щиеся озера. При слабом  развитии этого процесса 
частичному или полному замещению подвергаются лиш ь самые мелкие 
частицы пепла, а крупные приобретаю т слабокорродированную  поверх
ность. При интенсивном проявлении процесса весь или почти весь 
пепловый материал оказывается замещенным глинистым материалом, 
а оставшиеся незамещенными пепловые частицы имеют сложнокорро- 
дированную поверхность.

Преобразование вулканического стекла в цеолиты установлено в 
верхнемеловых отложениях Аркагалинского месторождения и восточ
ного побережья Пенжинской губы. В неогеновых осадках западного 
побережья Пенжинской губы и палеогеновых — Авековского место
рождения весь пепловый материал, не затронутый преобразованием
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в монтмориллонитовые минералы, сохраняет свою стекловатую  при
роду. В двух первых районах новообразованные цеолиты представле
ны минералами группы клиноптилолит—гейландит при небольш ом со
держании филлипсита.

Аутигенные цеолиты образую т в частицах пепла мелкие (от несколь
ких до 10) беспорядочно ориентированные таблитчатые кристаллы. 
По периферии пепловых частиц цеолитовый м атериал имеет нередко 
крустификационное строение благодаря ориентировке удлиненных 
кристалликов перпендикулярно их внешнему контуру. Последний, как 
правило, не соответствует первичным очертаниям пепловой части
цы, а образовался в результате коррозии со стороны аутигенного 
глинистого материала.

В континентальных фациях обоих районов часть пеплового м ате
риала нередко остается незамещенной цеолитами и сохраняет свою 
исходную природу, в то время как в морских фациях верхнемеловых 
отложений восточного побережья Пенжинской губы подобные реликты 
неизмененного вулканического стекла совершенно отсутствуют.

Все изложенное показывает, что замещение стекла глинистыми 
минералами являлось более ранним процессом. Тесная связь интен
сивности этого процесса с фациальной природой осадков, отсут
ствие зависимости от возраста отложений и глубины погружения в 
стратисфере позволяю т отнести его к стадии диагенеза. При этом 
собственно диагенетическим глинистым минералом был м онтм орилло
нит, в то время как смешанослойные фазы формировались в ре
зультате преобразования монтмориллонитовы х минералов из стадии 
катагенеза при погружении осадков на значительные глубины. В верхне
меловых отложениях восточного побережья Пенжинской губы возник
новение по монтмориллониту подобных смешанослойных фаз установ
лено не только в горизонтах туфов, но также и в заклю чаю щ их их 
терригенных породах, и, таким  образом , этот процесс отражает 
общую тенденцию катагенетического преобразования м онтмориллони
та в данном разрезе.

Ф ормирование цеолитов по вулканическому стеклу происходило 
уже в катагенезе. На это указы ваю т не только более позднее 
развитие процесса по сравнению с замещ ением стекла м онтм орилло
нитом, но и случаи образования цеолита по микротрещ инам и в мелких 
пустотах, возникш их после литификации осадка. Полное отсутствие 
цеолитизации пеплового материала в неогеновых осадках западного 
побережья Пенжинской губы и палеогеновых — А вековского место
рождения, имеющих сравнительно молодой возраст и не испытавших 
захоронения под мощ ным покровом более молоды х осадочных обра
зований, указывает на то, что этот процесс не следует непосред
ственно за формированием монтм ориллонитовы х минералов, а раз
вивается на сравнительно поздних этапах катагенеза.

Ш ирокое развитие монтмориллонитизации вулканического стекла 
в диагенезе и замещение его цеолитами в катагенезе связано с раз
личием физико-химических и термодинамических условий образова
ния этих групп минералов. Результаты  экспериментальных работ 
и изучение природных процессов показы ваю т, что при низких темпе
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ратурах и давлениях монтм ориллонит формируется в слабокислых, 
нейтральных или слабощ елочных условиях среды (pH  немногим 
менее 7—9). Д ля образования цеолитов при низких значениях Р и Т тре
буются значительно более щелочные условия среды (pH 9— 11). С воз
растанием температур образование цеолитов происходит при зна
чительно более низких значениях pH  [2, 4, 9, 10].

Наиболее вероятно, что именно существование сравнительно низ
ких значений щелочно-кислотных условий в иловых водах в пеплоген
ных осадках всех перечисленных фаций и привело к развитию по 
вулканическому стеклу в диагенезе глинистых минералов монтморил- 
лонитового ряда. Резкие различия в интенсивности монториллонити- 
зации, проявляющиеся в различных фациальных типах осадков, были 
обусловлены, по-видимому, первично неодинаковым содержанием в 
них органического материала. Присутствие повышенных количеств орга
нического вещества через усиление микробиологической деятельности, 
выделение больш их количеств СОг и органических кислот способство
вали возникновению и устойчивому сохранению более кислых значений 
pH иловых растворов [5, 7] и тем самым приводили к более полному 
преобразованию  стекла в монтмориллонит. Именно в связи с этим 
возник ряд фаций, характеризую щ ихся последовательным возрастанием 
интенсивности этого процесса.

В катагенезе вследствие стабилизации органического вещества, 
снижения активности или полного исчезновения микробиологической 
деятельности прекращается действие факторов, определявших снижение 
щелочно-кислотного потенциала поровых растворов. Повышение тем
пературы, связанное с возрастанием глубины захоронения осадков, 
определило возможность превращения стекла в цеолиты и при более 
низких значениях pH поровых растворов.

Процесс цеолитизации начинался только при некоторых опреде
ленных значениях температур и глубины погружения осадков в лито
сфере. Важную роль играло, по-видимому, также и геологическое 
время. Именно с этими причинами связано интенсивное проявление 
катагенетической цеолитизации в верхнемеловых отложениях А ркага
линского месторождения и восточного побережья Пенжинской губы, 
где глубины погружения в литосфере соответственно равны 1 и 4,5—5 
тыс. м. В то же время в неогеновых отложениях западного побе
режья Пенжинской губы и палеогеновых — Авековского месторожде
ния, где глубина погружения осадков была соответственно равна 
нескольким сотням и 1 тыс. м, стекло, оставшееся незамещенным 
монтмориллонитом в диагенезе, сохраняет свою стекловатую  природу.

Первичная среда накопления способствовала или, наоборот, пре
пятствовала развитию процесса цеолитизации в катагенезе. Морс
кие осадки, иловые растворы которы х имели первоначально более 
щелочную реакцию среды, обладали более благоприятными условиями 
для перехода стекла в цеолит на стадии катагенеза. В конти
нентальных осадках, где изначально поровые растворы имели нейтраль
ную или слабокислую  реакцию, условия для развития процесса цеоли
тизации были менее благоприятными. Н аблю давш иеся случаи полного 
замещения вулканического стекла цеолитами в отложениях морского

243



генезиса и сохранение части стекла неизмененным в континентальных 
подтверждаю т правильность этих предположений.

Изложенные данные раскры ваю т важные особенности минеральных 
преобразований вулканокластического материала туфогенных пород 
в диагенезе и катагенезе. Д ля первой стадии характерно преобра
зование вулканического стекла в монтмориллонит, для второй — пре
вращение его в цеолиты. Существует определенная зависимость ин
тенсивности процессов преобразования стекла от фациальных усло
вий. Особенно резко этот контроль проявляется на стадии диаге
неза. Изложенное показывает важность изучения фациальной природы 
осадков для понимания процессов аутигенного минералообразования 
в пеплогенных осадках и выявления последовательности таких про
цессов. Данные, полученные в ходе настоящего исследования, могут 
быть использованы при определении путей формирования полезных 
ископаемых, образующ ихся при изменении вулканического стекла.

Abstract

Stages in the alteration of ashes in the course o f lithogenesis and 
their dependence on sedimentary facies have been established in Late 
Mesozoic and Cenozoic coal-bearing form ations of the N ortheastern 
USSR. Diagenesis and early katagenesis in ash horizons transform  volcanic 
glass in smectite with the intensity growing in the following order of facies: 
marine facies— river channels— fresh-water lakes— flood plains— overgro
wing lakes. In late katagenesis (with deep submergence in stratisphere), vol
canic glass would typically alter in zeolites (clynoptilolite— heulandite). 
The intensity of the process was at its highest in sediments of marine 
facies, and much less in continental ones. The above features of volcanic glass 
alteration reflect variations in tem perature and pressure with depth on 
the one hand, and differences in hydrochemical conditions in the sedimentary 
environments on the other.
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