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Памяти
ЛЕОНИДА ВАСИЛЬЕВИЧА  

ПУСТОВАЛОВА — 

посвящается

П Р Е Д И С Л О В И Е

В течение последнего десятилетия изучение минералогического соста
ва осадочных пород претерпело глубокие изменения, что привело к 
оформлению и интенсивному развитию новой самостоятельной ветви ли
тологии: генетической минералогии осадочных образований. Как изве
стно, до недавнего времени изучение процессов формирования минераль
ного состава терригенных пород ограничивалось стадией седиментогенеза 
и диагенеза и заключалось в выяснении источников обломочного мате
риала, путей его транспортировки и фациальных условий отложения. За 
последние годы круг исследуемых явлений существенно расширился, и 
одной из важнейших проблем осадочной минералогии стало изучение 
процессов формирования и в и д о и з м е н е н и я  м и н е р а л ь н о г о  
с о с т а в а  осадочных пород не только в период диагенеза, но и в течение 
длительной стадии эпигенеза в условиях постепенно повышающихся тем
ператур и давлений, вплоть до перехода осадочных пород в метаморфи
ческие образования. Расширение сферы исследуемых явлений потребо
вало нового методического и методологического подхода, основные поло
жения которого заключаются в следующем.

Объектами исследования сделались главные компоненты, слагающие 
породу, способные охарактеризовать с наибольшей полнотой ее состав 
и генезис. Это, во-первых, обломочные породообразующие минералы — 
кварц и полевые шпаты, из которых первый представляет наиболее рас
пространенный и наименее изученный минерал песчаных пород; во-вто
рых, глинистые минералы, служащие как бы промежуточным звеном 
между обломочными минералами (по их наиболее распространенному 
первичному происхождению) и аутигенными образованиями (по их спо
собности глубоко трансформироваться и служить индикаторами физико
химических условий различных геологических обстановок); в-третьих, 
аутигенные минералы, которые наряду с тонкодисперсными слоистыми 
силикатами являются чуткими индикаторами обстановок формирования 
и изменения осадочных пород.

Изучение отдельных минералов, минеральных видов и даже минераль
ных групп не рассматривается как самоцель (что составляет недостаток 
многих работ так называемой классической минералогии), а представ
ляет средство раскрытия отдельных черт и этапов формирования поро
ды. Задача исследователя заключается в том, чтобы проследить и понять 
историю появления, существования и изменения определенного минера
ла или группы минералов в связи и на фоне других составляющих ком
понентов породы. Этот подход, получивший название м е т о д а  с тади-



а л ь н ы х  п а р а г е н е т и ч е с к и х  м и н е р а л ь н ы х  а с с о ц и а ц и й ,  
ставит себе целью установить г е н е т и ч е с к и е  с в я з и  обломочных, 
трансформированных и новообразованных компонентов, возникших на 
разных стадиях формирования пород, начиная от разрушения источни
ков сноса и кончая глубокими постседиментационными изменениями.

На базе данного метода появилась возможность подойти к проблеме 
основных типов минеральных парагенезов терригенных накоплений и 
связанных с ними полезных ископаемых. Цель проблемы — установить 
определенные закономерности в сочетаниях основных петрографических 
семейств песчаных пород (граувакк, аркоз, олигомиктовых песчаников 
и др.) с сопровождающими их характерными минералогическими ассо
циациями глин в главнейших типах терригенных формаций разных кли
матических и тектонических зон (например, угленосных и красноцветных 
формациях платформ и прогибов) или в формациях, содержащих раз
ные полезные ископаемые (формации меденосные, хромоносные, фосфа
тоносные и др.).

Выявление основных типов минеральных парагенезов терригенных 
пород и изучение их постепенного преобразования в метаморфические 
образования воплощаются в ф а ц и я х  р е г и о н а л ь н о г о  э п и г е н  е- 
з а, выявление и изучение которых позволяет проследить путь перера
ботки основных петрографических типов терригенных накоплений в род
ственные им по валовому химическому составу метаморфические ком
плексы.

По существу, исследование и установление главнейших минеральных 
семейств терригенных пород и особенностей их перехода в метаморфиче
ские породы составляют е д и н у ю  о б щ у ю  п р о б л е м у  о с а д о ч н о й  
м и н е р а л о г и и  — у с т а н о в л е н и е  з а к о н о м е р н о с т е й  ф о р 
м и р о в а н и я  м и н е р а л ь н о г о  с о с т а в а  в е р х н е й  о с а д о ч н о й  
о б о л о ч к и  л и т о с ф е р ы .

Помимо теоретической значимости, данная проблема имеет первосте
пенное практическое значение для понимания генезиса многих полезных 
ископаемых. Особенно большое значение приобрели работы по изучению 
эпигенетических преобразований осадочных пород в нефтяной геологии. 
Целый ряд задач, связанных с прогнозированием, поисками и разведкой 
нефтяных месторождений, особенно в последние годы на крупнейших 
нефтяных месторождениях Западно-Сибирской низменности, разрешают
ся непосредственным исследованием характера вещественного состава и 
уровней эпигенетической переработки пород нефтевмещающих отложе
ний.

Совершенно естественно, что широкий круг вопросов и задач осадоч
ной минералогии потребовал нового подхода к изучению минералов, слу
жащих «документами», фиксирующими различные стороны осадочного 
процесса. Оказалось чрезвычайно важным найти определенные м и н е 
р а л ь н ы е  и н д и к а т о р ы ,  способные отчетливо характеризовать как 
главнейшие типы физико-химических обстановок зоны осадкообразова
ния, так и разные термодинамические условия определенных ступеней 
эпигенеза. К собиранию материала по минералам, формирование или 
преобразование которых достаточно выразительно иллюстрирует тот или 
иной процесс, можно было подойти с разных позиций. В одном случае — 
простое количественное накопление эмпирических примеров, во втором — 
осмысливание на кристаллохимическом уровне сути происходящих явле
ний, основанное, правда, также на уже достаточно хорошо известных 
«региональных» фактах. Второй путь, по которому, в основном, авторы 
попытались построить работы, сконцентрированные в настоящем сбор
нике, хотя и более сложен, но, несомненно, и более рационален. Раскры
тие механизма явления позволяет оценить его универсальность, наметить 
вероятные пределы отклонений, а следовательно, объективно рассмотреть



возможность использования для уверенного идентифицирования опреде
ленных условий или стадий осадочных процессов.

Естественно, что изучение минералов под этим углом зрения потре
бовало широкого привлечения современных методов физических иссле
дований, в частности, детального кристаллохимического анализа, преце- 
зионного изучения физических констант минералов и экспериментального 
моделирования, которые позволяют в определенных количественных по
казателях охарактеризовать динамику преобразования различных ми
нералов при разных типах осадочных процессов. В свою очередь, при 
анализе полученных результатов большое значение приобрели методы 
математической машинной обработки моделирования.

В публикуемом сборнике сведены работы последних лет лаборатории 
осадочной минералогии ГИНа АН СССР, объединенные единством науч
ной тематики и методического подхода. Общей проблемой являются 
вопросы формирования и преобразования осадочных минералов на раз
ных стадиях осадочного процесса.

В первой статье (А. Г. Коссовская, В. Д. Шутов) подведены основные 
итоги исследований по проблеме эпигенеза и намечены пути дальнейшего 
развития этого направления. Подчеркнуто, что один из наиболее важных 
разделов проблемы эпигенеза — разработка вопроса о парагенетических 
минеральных ассоциациях обломочных компонентов песчаных пород и 
связанных с ними минералах глин в основных петрографических группах 
терригенных пород. В качестве иллюстрации работ такого плана приво
дятся материалы по особенностям состава ассоциаций глинистых мине
ралов, формирующихся в резко различных климатических условиях при 
первично однотипном петрографическом характере обломочного мате
риала (см. статью А. Г. Коссовской, В. А. Дрица, Г. Н. Соколовой в на
стоящем сборнике).

Очень большое внимание в сборнике уделено проблеме минеральных 
индикаторов различных стадий осадочного процесса. Ряд работ посвящен 
особенностям слоистых силикатов, способных, как известно, особенно 
чутко фиксировать характерные черты обстановок осадкообразования 
и уровней эпигенеза. Наиболее широко освещены гидрослюды.

В работе В. Д. Шутова, В. А. Дрица и Б. А. Сахарова детально изучен 
процесс преобразования монтмориллонита в гидрослюду. Для выяснения 
специфики перехода монтмориллонита в гидрослюду был применен ме
тод Фурье — преобразований,— позволивший установить динамику ста
дийных превращений минерала на кристаллохимическом уровне. Впер
вые такой сложный анализ проведен не для одного минерала, а для 
целой серии образцов, представляющих собой генетический ряд последо
вательного стадийного перехода одного минерала в другой. В. И. Му
равьеву удалось экспериментально промоделировать этот процесс в ла
бораторных условиях (см. статью В. И. Муравьева и Б. А. Сахарова).

В названных статьях широко применены методы математической 
статистики, позволившие вскрыть вероятностно-статистическую картину 
кристаллохимических преобразований монтмориллонита при гидрослю- 
дизации и предложить теоретическую модель этого явления, имеющего 
чрезвычайно широкое распространение при процессах эпигенетического 
преобразования пород.

В статьях В. А. Дрица с соавторами приводятся новые материалы по 
характеристике общих закономерностей кристаллохимического строения 
слюд, особенно их триоктаэдрических разностей. Установлены основные 
правила, которым подчиняются реальные структуры слюд, что позволяет 
строить структурные модели триоктаэдрических слюд только по данным 
параметров ячейки и их составу.

Серия работ по гидрослюдам заканчивается статьей, где на основе 
обобщения литературных и собственных материалов предлагается схема



генетической и кристаллохимической типизации гидрослюд осадочных 
пород (А. Г. Коссовская, В. А. Дриц).

Большое внимание уделено гидрослюдам отнюдь не случайно. Гид
рослюды являются самым распространенным высокодисперсным мине
ралом осадочных пород, возникающим различными путями на разных 
стадиях осадочного процесса. Знание их истории — важное звено в раз
работке общих вопросов теории осадочного минералообразования. По
мимо гидрослюд, «универсальным» минералом эпигенеза является хло
рит. Особенности кристаллохимического поведения этого минерала в 
условиях нарастающих температур и давлений рассмотрены в работе 
В. И. Муравьева и А. Л. Салынь.

Для характеристики поведения в осадочных процессах минералов 
с каркасными структурами были выбраны два наиболее распространен
ных породообразующих компонента: кварц— абсолютно преобладающий 
минерал обломочного материала осадочных пород и карбонаты — наи
более широко распространенные аутигенные образования. В публикуе
мых статьях приводятся первые результаты изучения истории этих ми
нералов.

При изучении обломочного кварца одним из первых этапов является 
его типизация и выяснение поведения на начальных стадиях осадочного 
процесса, т. е. при седиментогенезе. М. Я. Кацем проведено эксперимен
тальное и математическое моделирование процесса «вызревания» кварца 
в седиментогенезе, выявленное первоначально на природных объектах 
и выражающееся в изменении плотностных характеристик минерала с 
отчетливо выраженной тенденцией возрастания содержания оптически 
чистых зерен. Полученные данные представляют очень большие новые 
возможности для генетических реконструкций при изучении мономине- 
рально-кварцевых и олигомиктовых терригенных пород платформенных 
областей.

При изучении карбонатов, играющих роль цемента в терригенных 
породах, В. И. Муравьеву удалось дать ряд химико-минералогических 
и структурных параметров, позволяющих различать карбонатные цемен
ты стадии диагенеза — начального эпигенеза и глубинного эпигенеза. 
Таким образом, этот чрезвычайно широко распространенный минерал 
делается важным индикатором стадий минералообразования.

В статье, заключающей сборник, приводятся материалы, иллюстри
рующие возможности изучения эпигенетических преобразований для ре
шения задач нефтяной геологии, в частности, установления времени фор
мирования нефтяных залежей. При этом рассматриваются акцессорные 
минералы как наиболее доступные изучению компоненты и достаточно 
выразительные индикаторы процесса.

Материалы, помещенные в настоящем сборнике, далеко, конечно, не 
исчерпывают всех направлений исследований, связанных с проблемой 
эпигенеза. Тем не менее нам кажется, что они дают материал, который 
представляет не только новую информацию, но может рассматриваться 
и как некоторый «ключ» к постановке работ, создающих как частные, так 
и общие модели различных сторон процесса формирования и преобра
зования осадочных пород.

А. Г. Коссовская



ПРОБЛЕМА ЭПИГЕНЕЗА

А. Г. КОССОВСКАЯ, В. Д . ШУТОВ

Проблема стадий осадочного породообразования — одна из новых 
проблем литологии. В настоящей статье мы не будем останавливаться 
на рассмотрении стадии осадконакопления или литогенеза, а сконцент
рируем внимание на стадиях постседиментационного существования и 
изменения пород, охватывающих огромный период их бытия вплоть до 
перехода в метаморфические образования.

Проблема стадий эпигенетического преобразования осадочных пород 
получила широкое развитие за последние 10—15 лет главным образом 
в работах советских литологов. Хотя впервые на явление зональности в 
изменении вулканогенных пород Новой Зеландии обратил внимание 
Кумс (Coombs, 1954), в исследованиях зарубежных исследователей эта 
проблема развивалась сравнительно мало и только в последние годы ста
ла привлекать все большее и большее внимание (Coombs a. oth., 1959; 
Pecham, Crook, 1960; Taylor, 1964; Fairbridge, 1967 г.; Larsen, Chilingar,
1967). ^

Интерес к данной проблеме не удивителен. Если в классической пет
рографии взаимопереходы изверженных и метаморфических пород слу
жили объектами исследования в течение многих десятилетий, то особен
ности преобразования осадочных пород в метаморфические оставались, 
по существу, белым пятном.

Не менее значима проблема эпигенеза для решения многих практи
ческих задач, связанных с поисками и разведкой нефти и ряда рудных 
ископаемых.

К настоящему времени в исследовании эпигенеза накоплен огромный 
фактический материал, обобщить который в данной статье можно толь
ко в самой сжатой форме. Поэтому статья построена таким образом, 
чтобы: а) изложить основные полученные итоги, б) наметить области, 
которые наиболее важны и перспективны для дальнейших исследований. 
Несколько слов будет посвящено вопросу терминологии и номенклатуре, 
в которой царит сейчас порядочная путаница.

ОБЩИЕ ПРОБЛЕМЫ ЭПИГЕНЕЗА 

Эпигенетическая зональность

В изменении осадочных терригенных пород региональная зональность 
была впервые установлена в мощном разрезе мезозойских и палеозой
ских пород Верхоянской геосинклинали и Вилюйской впадины в 1955 г. 
(Коссовская, Шутов, 1955; Коссовская и др., 1960 г.; Коссовская, 1962). 
Выделенные зоны были охарактеризованы определенными структурно
минералогическими признаками, физико-механическими свойствами по-



род и степенью переработки углей. Каждая из последующих зон соот
ветствовала большему уровню погружений и интенсивности дислокаций, 
что позволило картировать зоны в пределах изучаемой территории. Са
мая нижняя зона, породы которой были отнесены к фации зеленых слан
цев — низшей фации регионального метаморфизма,— развита в области 
наиболее интенсивных дислокаций наиболее древних пород Верхоянско
го хребта.

Зональность направленного изменения осадочных пород мощных тер- 
ригенных толщ оказалась настолько отчетливой и выразительной, что в 
короткий промежуток времени зоны эпигенеза были установлены рядом 
исследователей среди отложений различного возраста в разных текто
нических областях: в Донбассе, Днепровско-Донецкой впадине, Западно- 
Сибирской низменности, Русской платформе, Таймыре, Памире и ряде 
других регионов (Головенок, 1957; Логвиненко, 1957; Копелиович, 1958; 
Величко, 1958; Перозио, 1961; Бабадаглы, 1962; Муравьев, 1962; Шутов,
1962).

Широкая геологическая распространенность этого явления позволила 
назвать его р е г и о н а л ь н ы м  э п и г е н е з о м ,  по аналогии с регио
нальным метаморфизмом, а зонам придать значение с т а д и й ,  отра
жающих определенные этапы процесса перехода осадочных пород в ме
таморфические. Отдельные работы по уточнению границ зон и детализа
ции свойственных им признаков, например большая интенсивность 
структурно-минералогических преобразований на контактах песчаных 
пластов по сравнению с их центральной частью, лучшая раскристалли- 
зация и некоторое опережение преобразования глинистых минералов в 
цементе песчаников по сравнению с глинами (Копорулин, 1962; Перозио, 
1967; Прозорович, 1968), не изменили общей картины и направленности 
процесса формирования эпигенетической зональности.

Наиболее актуальной задачей современных исследований в данном 
направлении должно считать изучение связей зон регионального эпиге
неза с подземными водами. Региональная гидрохимическая зональность 
подземных вод с последовательно нарастающей минерализацией и пере
ходом от гидрокарбонатных к сульфатным и, наконец, хлоридным рас
творам, широко известная по работам гидрогеологов (Афанасьев, 1956; 
Самойлов, Соколов, 1957; Щербаков, 1968 и др.), пока недостаточно увя
зана с направленностью минералогических преобразований. Здесь су
ществует еще широкое поле совместных исследований гидрохимиков и 
минералогов, которые помогут не только фиксировать определенные 
эмпирические закономерности установленных минеральных парагенезов, 
сменяющих друг друга на известных термодинамических уровнях, но и 
понять сущность или механизм идущих процессов минералообразования.

Механизм процессов
эпигенетической переработки пород

В этом направлении много было сделано А. В. Копелиовичем, отме
чавшим сложность и малоразработанность проблемы взаимодействия 
вода — минерал. В работах А. В. Копелиовича (1965) была подчеркнута 
огромная роль при эпигенетических процессах в зоне застойных вод 
явлений диффузии и показано, что с зоны глубинного эпигенеза и ниже 
процессы минералообразования протекают в системах, близких к за
крытым. Отсутствие вноса и выноса вещества в зоне глубинного эпиге
неза убедительно иллюстрируется близостью минеральных новообразо
ваний в породах и секущих микротрещинах.

Исключительный интерес представляет применение А. В. Копелиови
чем представлений (Самойлов, 1957) о структуре водных растворов к 
процессам преобразования кристаллических решеток минералов. К со-



жалению, эта интереснейшая область находит пока мало продолжателей, 
хотя совершенно очевидно, что особенно важное значение это направле
ние может приобрести для изучения эпигенетических процессов возник
новения рудных концентраций.

ИНДИКАТОРЫ ЭПИГЕНЕЗА И ЭВОЛЮЦИЯ МИНЕРАЛОВ

Возвращаясь к проблеме зональности, необходимо остановиться на 
важном и специальном разделе всей проблемы в целом — на исследова
нии поведения отдельных компонентов терригенных пород, в которых 
наиболее ярко проявляются основные черты преобразования вещества 
на разных стадиях процесса. Иными словами на э в о л ю ц и и  м и н е р а 
лов ,  которые могут служить в ряде случав надежными и н д и к а т о 
р а м и  стадий эпигенеза.

Глинистые минералы

В ряду индикаторов стадий эпигенеза глинистые минералы занимают 
совершенно особое место. Сходный мотив кристаллохимической струк
туры, широкая способность к изоморфным замещениям и легкость пере
стройки кристаллической решетки делают глинистые минералы и род
ственные им слоистые силикаты важнейшими и универсальными инди
каторами (поскольку глинистые минералы встречаются во всех терриген- 
яых толщах) стадий эпигенетического преобразования осадочных пород. 
К настоящему времени накоплен уже довольно большой материал по 
истории преобразований отдельных минеральных видов в условиях 
постепенно повышающихся температур и давлений.

Хорошо известен ряд и соответствующие термодинамические уровни 
преобразования каолинита в диккит и в зависимости от дальнейших 
условий эпигенеза в накрит в случае дислокационного эпигенеза или в 
пирофиллит в случае регионального эпигенеза с соответствующим воз
растанием температуры (Шутов, Долматова, 1961; Шутов и др., 1966).

Многое уяснено в ряду эпигенетического преобразования триоктаэд- 
рических слюд (Коссовская и др., 1963). Накоплено много фактических 
данных о переходе монтмориллонита в гидрослюду, а в последних рабо
тах установлен механизм этого перехода, осуществляющийся через гам
му смешанно-слойных минералов (см. статьи Шутова, Дрица, Сахарова 
и Муравьева, Сахарова в настоящем сборнике).

В несколько меньшей степени изучена эволюция в эпигенезе хлори
тов. Этот пробел в известной степени заполнен Г. В. Карповой (1967), 
установившей направленность изменения хлоритов от 7А и 14А желе
зистых хлоритов, свойственных зоне начального эпигенеза, к 14А суще
ственно магнезиальным хлоритам, среди которых также установлено 
два стадийно сменяющих друг друга политипа. Механизм кристаллохи
мического преобразования хлорита в эпигенезе излагается также в по
следней работе В. И. Муравьева и А. Л. Салынь в настоящем сборнике.

Вопрос, который делается наиболее актуальным на современном 
уровне изучения стадий эпигенетического преобразования глинистых ми
нералов, заключается в изучении м ех а н и з м а и з м е н е н и я  и п е р е 
х о д а  о д н о г о  м и н е р а л ь н о г о  в и д а  в д р у г о й  и в ы я с н е 
нии,  я в л я е т с я  ли он с т а д и й н ы м  и п о с т е п е н н ы м  или 
д и с к р е т н ы м ,  связанным с явлениями перекристаллизации.

Создается впечатление, что существуют оба вида трансформации, за
дача состоит в том, чтобы установить, для каких минералов и на каких 
стадиях преобладает тот или другой тип.

И



Органическое вещество

Важным индикатором этапов эпигенетической переработки пород 
является органическое вещество, которое, как правило, тесно коррели- 
руется с изменением слоистых силикатов, а в определенных типах по
род и с видоизменениями структуры и состава многоводных каркасных 
силикатов типа цеолитов.

Сопоставления степени метаморфизованности углей различных марок 
с ассоциациями глинистых минералов, характерными для различных зон 
регионального эпигенеза, проводили уже давно и во многих регионах. 
Обращалось внимание на то, что органическое вещество более чувстви
тельно и более тонко отмечает изменения термодинамических условий,, 
чем глинистые минералы, которые как бы более грубо фиксируют от
дельные уровни эпигенеза. Однако более прецезионное изучение гли
нистых минералов, и в частности смешанно-слойных образований, пока
зало, что изменения последних соизмеримы с этапами преобразования 
органики. Для иллюстрации этого обратимся к характеристике измене
ний наиболее чувствительных глинистых образований в разрезах угле
носных формаций Карагандинского и Печорского бассейнов (Коссов- 
ская, Шутов, 1961).

Петрографический состав пород обеих формаций близок, и те и дру
гие относятся к семейству типичных граувакк с обилием в верхних 
частях разреза монтмориллонита как в составе цемента песчаников, так 
и в глинах. В Карагандинском бассейне на Чурбай-Нуринском участке 
марки углей изменяются в пределах от газовых до коксующихся и ОС 
с выходом летучих от 38 до 18% (фиг. 1); в Печорском от газовых да 
«тощих» и «полуантрацитов» с выходом летучих от 35 до 6% (фиг. 2). 
Оба разреза имеют примерно одинаковую мощность около 4000 м, и бо
лее глубокая эпигенетическая измененность пород Печорского бассейна 
связана с непосредственным примыканием месторождения Сырь-Яга, по 
которому был изучен разрез, к складчатому Уралу. Как следствие этого 
породы оказались более интенсивно дислоцированными, особенно в низ
ших слоях угленосной формации.

Монтмориллонит в качестве самостоятельной фазы присутствует как 
в цементе песчаников, так и в составе глин обоих разрезов в зоне с га
зовыми углями с выходом летучих 30—35%. Мощной зоне с жирными: 
и коксующимися углями соответствует фаза смешанно-слойных минера
лов гидрослюда — монтмориллонит с содержанием разбухающих слоев- 
до 50—20%, наконец, тощим углям с выходом летучих 18—10% соответ
ствует зона собственно гидрослюд 1М; в самых низах разреза, где появ
ляются угли типа полуантрацитов с выходом летучих менее 6%, появ
ляются слюды 2Mj.

Очень подробно постепенное изменение полиморфных модификаций 
гидро'слюд с постепенно меняющимся соотношением содержания слюд 
типа 1М и 2М по мере нарастания метаморфизма углей прослежены 
Г. В. Карповой (1967) на примере угленосной формации Днепровско- 
Донецкой впадины и Донбасса.

Интересно обратить внимание еще на одно обстоятельство. П. П. Ти
мофеев и Л. И. Боголюбова (1966) показали, что степень метамо'рфи- 
зованности органического вещества тоже не является строго выраженной 
константой. Эта величина колеблется в определенных пределах и зави
сит от первичного состава углефицированного вещества и фациальных 
обстановок, в которых шло формирование угля. Этими авторами пред
ложен метод, позволяющий судить о степени метаморфизованности ор
ганики (даже в тех случаях, когда нет пластов угля) по растительным 
остаткам, заключенным в терригенных породах. Определение углерода 
в растительных остатках, заключенных в песчаниках, алевролитах и гли-



Фиг 1. Метаморфизм углей Карагандинского бассейна и его корреляция с изменением 
характера разбухающих глинистых минералов

Фиг. 2. Метаморфизм углей Печорского бассейна и его корреляция с изменением ха 
рактера разбухающих глинистых минералов

нах, показывает постепенное нарастание его содержания по мере уве
личения тонкозернистости пород. Этот метод открывает широкие воз
можности использования органических остатков как индикаторов степе
ней регионального эпигенеза не только в угленосных формациях, но и в 
более широком диапазоне терригенных формаций гумидного климата.

Цеолиты
Чуткими индикаторами степеней регионального эпигенеза могут слу

жить также многоводные каркасные силикаты типа цеолитов (правда, 
последние в осадочных породах встречаются не столь часто). В работе 
А. С. Запорожцевой и соавторов (1963) показана четкая зависимость 
между составом цеолитов в меловых и юрских отложениях северного 
Приверхоянья и составом углей: в платформенной зоне с бурыми и длин
нопламенными углями присутствуют гейландит и эпидесмин, в промежу
точной зоне с длиннопламенными углями — десмин, в пригеосинклиналь- 
ной с газовыми и жирными углями — ломонтит и, наконец, в верхнеюр
ских породах — сколецит. Таким образом, в цеолитах прослежен непре
рывный ряд изменений кристаллохимической структуры, выражающей
ся, в частности, в постепенном возрастании удельного веса, уменьшении 
содержания воды и кремнезема.



Аутигенные породообразующие минералы, такие как, например, по
левые шпаты и кварц, также могут служить индикаторами термодинами
ческих обстановок формирования минерального парагенеза пород. Одна
ко того непрерывного стадийного ряда преобразований, который дают 
глинистые минералы, органическое вещество и цеолиты, они не образуют. 
Поэтому три перечисленных выше компонента, и особенно глинистые 
минералы, могут рассматриваться как наиболее у н и в е р с а л ь н ы е  
и н д и к а т о р ы  стадий регионального эпигенеза.

Выявление специфики физических констант, кристаллохимической 
структуры и морфологии низкотемпературных минералов по сравнению 
с их высокотемпературными аналогами тем не менее представляет суще-
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ственный интерес в общем круге вопросов учения об эпигенезе. В част
ности, такие минералы могут иметь важное значение для расшифровки 
месторождений спорного генезиса.

Полученные в последние годы материалы М. Я. Каца и В. И. Муравь
ева (1966) показывают существенные отличия плотности, оптических 
констант, некоторых морфологических признаков новообразованных в 
осадочных породах кварца, альбита, ортоклаза, мусковита по сравнению 
с этими же минералами, образовавшимися в изверженных породах 
(фиг. 3). Постоянно фиксирующийся сдвиг в сторону более низких плот
ностей у осадочных минералов по сравнению с их высокотемпературными 
аналогами объясняется несовершенством их кристаллической решет
ки— обилием микротрещин, дислокаций и других дефектов.
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Сульфиды

Близко перекликаются с полученными данными результаты исследо
ваний физических свойств некоторых высоко- и низкотемпературных 
сульфидов, в частности пирита, галенита и молибденита, проведенные 
Е. В. Рожковой и Г. А. Горбатовым (1966). Установленные отличия в 
микротвердости, отражательной способности плотности и растворимости 
в кислотах, авторы связывают с тем, что при понижении температуры 
минералообразования дефектность структуры минералов возрастает. Это 
эффектно подтвердилось работами тех же авторов на примере изучения 
ДП (диэлектрической проницаемости) осадочных и жильных доломитов 
и магнезитов. Более высокие значения ДП у осадочных минералов свя
заны с мозаичностью их структуры. При наложении электрического поля 
заряды накапливаются на поверхностях разделов, перпендикулярных 
силовым линиям поля, что и приводит к увеличению ДП.

В области накопления материала по изучению физических констант 
минералов сделано еще немного. Однако нет сомнения, что продолже
ние накопления такого материала, причем не средних значений тех или 
иных констант, а распределения статистических характеристик, сможет 
сыграть не только вспомогательную роль для уточнения генезиса спор
ных месторождений, о которой мы уже говорили, но и служить для ха
рактеристики определенных стадий эпигенеза.

Изучение поведения отдельных компонентов осадочных пород и мине* 
ралов на разных стадиях осадочного породообразования создает опреде
ленное направление в литологии — осадочную эволюционную минерало
гию, которая теснейшим образом связана с современными методами фи
зики твердого тела. Изучение физических свойств минералов и их кри
сталлохимических структур, взаимосвязи этих двух качеств на примере 
определенных генетических рядов минералов требует не только приме
нения известных методов современной физики твердого тела, но и раз
работки новых приемов, новых методов и аппаратуры.

Количественные коэффициенты эпигенеза
Одним из самостоятельных разделов в учении об эпигенезе являются 

поиски определенных количественных характеристик или коэффициентов, 
которые служили бы индикаторами, отражающими степень эпигенетиче
ской преобразованности пород. После попытки Тейлора (Taylor, 1950), 
предложившего для учета интенсивности преобразования породы под
считывать число и характер контактов между зернами, аналогичные ра
боты были выполнены Фухтбауэром (Fuchtbauerm, 1961), Черниковым 
(1965), Перозио (1967), Прозровичем (1967, 1968) и др.

Помимо подсчета контактов зерен различного типа, в них учитыва
лось соотношение обломочного и новообразованного вещества опреде
ленных минералов (например, регенерационных каемок кварца и поле
вых шпатов) или соотношение обломочных и новообразованных титани
стых минералов, которые как бы количественно характеризовали степень 
или уровни эпигенетического преобразования породы.

Особенное значение эти работы приобрели для нефтяной геологии.
Следует, однако, подчеркнуть, что числовые коэффициенты не имеют 

универсального значения и не могут быть применены к характеристике 
стадий эпигенеза в целом. Использование их должно быть ограничено 
определенными формациями конкретного региона. Но и в этом случае 
целесообразнее использовать различные количественные показатели для 
отложений с заведомо однотипным первичным составом обломочного 
материала, а в ряде случаев и с близкими фациальными обстановками 
захоронения (фиг. 4).



фиг. 4. Изменение соотношения обломочных и аутигенных минералов титана в различ
ных фациальных обстановках пермско-триа-сового комплекса Западного Каратау 
(по В. И. Муравьеву)
/ — осадки нормально-морских фаций; 2 — осадки континентальных фаций; 3 — осадки прибрежно
морских фаций; 4 — соотношение обломочных и аутигенных титанистых минералов в красноцветных 
породах; 5 — соотношение обломочных и аутигенных титанистых минералов в красноцветных поро
дах. Не залитые кружки — прибрежно-континенгальные отложения, залитые — морские отложения

Фации регионального эпигенеза

По мере накопления нового фактического материала по характеру 
постседиментационных изменений терригенных отложений разного пет
рографического состава из различных регионов СССР стал особенно 
остро вопрос о том, как коррелировать зоны эпигенеза в петрографи
чески разнородных типах пород. Ответ на эту задачу дало введение но
вого понятия о ф а ц и я х  р е г и о н а л ь н о г о  э п и г е н е з а  (Pecham, 
Crook, 1960; Коссовская, Шутов, 1963).

Подобно фациям регионального метаморфизма, фации эпигенеза ха
рактеризуются ассоциациями новообразованных минералов, возникаю
щих при определенном химико-минералогическом составе исходных по
род на определенных уровнях эпигенеза, т. е. фации регионального эпи
генеза как бы смыкают главнейшие петрографические семейства неиз
мененных терригенных пород с химически родственными фациями регио
нального метаморфизма.

Для выявления фаций регионального эпигенеза было необходимо 
предварительно типизировать все терригенные породы на главнейшие 
семейства с широким гранулометрическим спектром пески — глины. 
Выделены следующие главнейшие семейства терригенных пород (фиг. 5).

1. Семейство мономинеральных кварцевых песчаников в ассоциации 
с каолинитовыми глинами.

2. Семейство кислых аркоз или кварц-полевошпатовых песчаников с 
плагиоклазами до № 20 и (или) калиевыми полевыми шпатами. Этот 
тип песчаников ассоциируется с глинами гидрослюдисто-монтмориллони- 
тового или гидрослюдистого состава.

3. Семейство средних аркоз с плагиоклазами до № 45, часто обиль
ным биотитом и роговой обманкой, реже с пироксенами; глины этого 
семейства характеризуются сложным составом с участием хлорита, вер
микулита, монтмориллонита и гидрослюд, представляющих собой часто 
продукты стадийного изменения нестойких триоктаэдрических слюд.
2 Эпигенез 17



4. Семейство полимиктовых литокластических песчаников, основными 
компонентами которых являются обломки различных сланцев низкой 
степени метаморфизма, кремнистые породы и т. д. Глины, сопровождаю
щие песчаники этого типа, имеют полиминеральный состав с постоянным 
присутствием гидрослюд, хлорита и монтмориллонита.

5. Семейство вулканогенных граувакк, состоящих главным образом 
из обломков стекловатого базиса различных эффузивных пород; калие
вые полевые шпаты отсутствуют, плагиоклазы и особенно кварц играют 
резко подчиненную роль. Ассоциирующиеся глины имеют преимущест
венно монтмориллонит-хлоритовый состав с подчиненным присутствием 
гидрослюд. Это семейство можно разделить на две группы кислых и ос
новных граувакк. Однако существующие в настоящее время материалы 
недостаточны для детальной характеристики этих групп и, в частности, 
свойственного каждой из них глинистого вещества.

Выделенные пять групп, или семейств, не охватывают полностью все
го многообразия терригенных и, тем более, вулканогенно-осадочных об
разований. Однако было важно выявить наиболее характерные «чистые» 
минеральные ассоциации, пользующиеся достаточно широким геологи
ческим распространением, чтобы на их примере проследить ход эпигене
тического превращения вещества пород различного состава в собственно 
метаморфические образования. Совокупность всех семейств рассматри
ваемых пород можно представить в виде единого ряда, на одном конце 
которого помещаются наиболее неустойчивые и реакционноспособные 
породы в поверхностной зоне, близкие к эндогенным образованиям (вул
каногенные граувакки), а на другом — наиболее устойчивые и инертные 
(семейство кварц-каолинитовых пород), максимально приспособившиеся 
к условиям зоны осадкообразования (фиг. 5).

Основные черты фаций регионального эпигенеза и метагенеза сле
дующие.

1. Широкое географическое распространение среди отложений раз
личного геологического возраста, позволяющее рассматривать их как 
региональные образования, неизбежно возникающие при переходе оса
дочных пород в метаморфические.

2. При переходе от низших фаций к высшим появление и характер 
новообразованных минералов все меньше будут зависеть от первичной 
минералогии исходных пород, определяясь в основном их валовым хи
мическим составом. Это приводит к последовательному стиранию инди
видуальных особенностей отдельных семейств пород и появлению фаций 
регионального эпигенеза, объединяющих породы семейств, имеющих 
близкий валовый состав, но иногда даже различное происхождение, как, 
например, в случае средних аркоз и вулканогенных граувакк.

Обе перечисленные черты — региональность распространения и ве
дущая роль в характеристике новообразований не минералогического, а 
валового состава исходных пород — свойственны как фациям эпигенеза, 
так и фациям метаморфизма и являются петрографическим критерием 
'равновесности или близости вновь возникающих минеральных ассо
циаций.

Следует подчеркнуть, однако, что фации регионального эпигенеза не 
могут рассматриваться как равновесные системы, что отличает их от 
фаций регионального метаморфизма. Минералогические ассоциации эпи
генеза являются сложными минеральными системами, в которых наряду 
с новообразованными минералами присутствуют еще многочисленные, 
в разной степени устойчивые обломочные компоненты, находящиеся в 
состоянии незавершенного приспособления к данным термодинамиче
ским условиям. Таким образом, фации регионального эпигенеза правиль
нее рассматривать как метастабильные образования, в большей или 
меньшей степени приближающиеся к равновесию. Причина этого —
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Фация кварц-диккитовая'
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Структуры мозаичные, 
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Фация мусковит-хлоритовая
Исчезновение собственно гли
нистых и смешанно-слойных 
образований. Новообразован
ные мусковит, хлорит, альбит, 
кварц.
Структуры мозаичные, бласто
вые, шиповидные дифферен
циального скольжения

Фация пренит-мусковит-хлоритовая
Новообразованные пренит и пумпеллит 
(замещение ломонтита), мусковит, хлорит, 
альбит, кварц.
Структуры мозаично-бластовые и шипо
видные
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Фация эпидот-мусковит-хлорит-стильпномелановая
Новообразованные минералы: зпидст, альбит, актинолит, стильпномелан, 
марганцевый гранат; развитие хлорита и мусковита; исчезновение пре- 
нита и замещение калиевых полевь.х шпатов мусковитом.
Структуры лепидсбластовые, очковые с сегрегационными текстурами
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g o  I ралы: кварц, кианит.
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ju |  бластовые

Фация биотитовая
Новообразованные минералы: биотит (за счет взаимодействия мусковита, 
хлорита и рутила), гранаты.
Структуры лепидобластовые с сегрегационными текстурами

Фиг. 5. Главнейшие семейства терригенных пород и фации регионального эпигенеза



относительно низкие температуры, при которых процессы минералообра- 
зования .идут очень медленно и, как правило, не достигают полного за
вершения. При анализе распределений фаций (см. фиг. 5) обращает на 
себя внимание, с одной стороны, обособленный ход эпигенетических из
менений, свойственных семейству кварц-каолинитовых пород, и, с другой, 
как бы общая судьба полимиктовых терригенных и вулканогенно-оса
дочных пород, преобразующихся в конечном итоге в метаморфические 
породы фаций зеленых сланцев.

Индивидуальный минералогический облик всех фаций эпигенеза и 
метагенеза семейства кварц-каолинитовых пород определяется малым 
числом химических компонентов (Si, А1), участвующих в составе пород 
данного семейства и обусловливающих появление в эпигенезе ограничен
ного числа аутогенных минералов. Из новообразованных индикаторных 
минералов это будет кварц, образующий регенерационные оболочки на 
обломочных зернах и заполняющий поры, из слоистых силикатов — дик- 
кит и на более поздних стадиях — пирофиллит. Отсутствие щелочных и 
щелочноземельных катионов в составе исходных обломочных минералов 
и в интерстиционных растворах определяет кислый характер последних, 
сохраняющийся на протяжении всего эпигенеза.

Иная картина наблюдается в полимиктовых породах различного пер
вичного минерального состава и происхождения. В породах, изобилую
щих нестойкими компонентами (вулканогенные граувакки и средние 
аркозы), еще в начальном эпигенезе в интерстиционных растворах по
явятся почти все породообразующие химические элементы: кремнезем, 
алюминий, железо, щелочные и щелочноземельные металлы и пр. На са
мых ранних стадиях изменения пород начинается интенсивное аутоген
ное минералообразование, сопровождающееся исчезновением нестойких 
компонентов и синтетическим и метасоматическим образованием новых 
минералов, устойчивых в данных термодинамических условиях.

В полимиктовых породах, сложенных более стойкими компонентами 
(кислые аркозы, литокласты), массовое растворение обломочных мине
ралов и, как следствие этого, появление интерстиционных растворов, 
богатых породообразующими химическими элементами, начинается с 
глубинного эпигенеза. Именно с этой стадии появляются характерные 
новообразованные минеральные ассоциации эпигенеза.

Чем более глубинные изменения претерпевают полимиктовые породы 
различных семейств, тем отчетливее в них появляются вновь приобретен
ные общие структурные и минералогические особенности, приводящие 
как бы к выравниванию их минерального состава и появлению единых 
фаций эпигенеза и метагенеза вплоть до фации зеленых сланцев низшей 
зоны регионального метаморфизма.

ПРАКТИЧЕСКИЕ АСПЕКТЫ ПРОБЛЕМЫ ЭПИГЕНЕЗА

Аспекты использования учения об эпигенезе в геологии очень разно
образны и продолжают все более расширяться по мере развития и со
вершенствования теории и методов этого учения. Не останавливаясь 
на всех возможных областях применения учения об эпигенезе, отметим, 
что в настоящее время наиболее широкое использование методы стади
ального анализа находят в следующих направлениях:

1. Поиски нефти, включающие как проблему разведки и прогнозиро
вания коллекторов, так и непосредственное прослеживание истории 
миграции и формирования залежей нефти.

2. Исследование процессов формирования рудных концентраций.
3. Уточнение деталей геологического строения отдельных регионов 

и выявление особенностей истории их развития в постседиментационный 
период.



Для каждой из последующих зон (или фаций) эпигенеза характерно , 
прогрессивное уменьшение пористости и проницаемости пород, т. е. 
ухудшение коллекторских свойств с точки зрения нефтеносности. Поэто
му для поисков нефти и, в частности, для обнаружения и прогнозирова
ния коллекторских свойств, знание эпигенетической зональности в дан
ном регионе имеет первостепенное значение. С этой целью составляются 
карты пространственной локализации зон эпигенеза или воспроизводят
ся специальные «стратиграфические срезы» по интересующим горизон
там, на которых указывается пространственное размещение зон или фа
ций регионального эпигенеза. Примеры таких карт и «срезов», прогно
зирующих коллекторские свойства пород с точки зрения их эпигенетиче
ской измененности, даны в работе О. А. Черникова (1959) по карбоно
вым отложениям восточного склона Урала, в исследованиях (В. Н. Ли- 
залека (1963) по девонским отложениям Минусинской котловины 
и Г. Э. Прозоровича (1968) по нижнемеловым отложениям Западно-Си
бирской низменности.

Общее прогнозирование коллекторских свойств пород не исчерпы
вает всех возможностей изучения эпигенеза при поисках нефти. Суще
ствуют другие приемы и методы более детальных поисков непосредст
венно нефтяных залежей, а также методы установления относительного 
времени заполнения пород-коллекторов нефтью.

По своей природе все процессы эпигенетического преобразования как 
в части изменения структур пород, так и минеральных новообразований 
являются процессами электролитическими, т. е. протекают в подавляю
щем числе случаев в ионной форме. Поэтому даже незначительное со
держание в породе нефтяных битумов резко тормозит, а иногда и пол
ностью останавливает все процессы эпигенетического преобразования 
пород. Это относится как к преобразованию глинистого вещества в це
менте песчаников, так и к растворению и регенерации каркасных мине
ралов— кварца и полевых шпатов.

В литературе имеются многочисленные примеры, показывающие, что 
присутствие нефтяного битума как бы «запечатывает» породу с точки 
зрения ее дальнейшего минерального преобразования, в то время как 
обводненные, законтурные породы обнаруживают более глубокие при
знаки структурно-минеральной переработки. На это впервые обратил 
внимание Лоури (Lowri, 1956), обнаруживший на примере изучения 
кварцевых песчаников Вирджинии, что регенерация кварца осущест
вляется значительно более интенсивно в водоносных песчаниках по срав
нению с нефтеносными. Несколько позднее эти явления стали предметом 
исследований К. Р. Чепикова и его сотрудников, изучавших ряд место
рождений II Баку (Чепиков и др., 1959, 1960, 1961), и Г. Фухтбауэра 
(Fiichtbauer, 1961), предложившего простой и изящный метод количест
венной оценки степени различного преобразования песчаных пород, со
держащих нефть и воду, путем количественного подсчета регенериро
ванных зерен кварца в песчаниках. Этим же автором (Fiichtbauer, Gold
schmidt, 1963) показана важная роль глинистых минералов, испытываю
щих существенные эпигенетические преобразования за контуром нефте
носности и сохраняющими свой неизмененно-диагенетический облик в 
нефтенасыщенных породах.

К настоящему времени накоплен уже значительный материал, кото
рый открывает широкие перспективы использования эпигенетического 
преобразования пород для решения ряда конкретных задач нефтяной 
геологии, .в частности: 1) время прихода нефти в пласт, 2) длитель
ность формирования залежи и время завершения этого процесса,



3) характер процесса заполнения нефтяной ловушки: Дискретный, преры
вистый или постепенный.

Фасции регионального эпигенеза, т. е. знание «эпигенетического лица» 
пород того или иного петрографического состава, прошедших опреде
ленный путь постседиментационного развития и находящихся на опре
деленном уровне эпигенеза, позволяет уже сейчас рекомендовать те или 
иные минералы-индикаторы, которые наиболее рационально использо
вать для анализа особенностей поступления и распределения нефти в 
ловушках. Причем, для месторождений разного типа, связанных с поро
дами, находящимися на разных стадиях эпигенеза, эти индикаторы, 
естественно, будут меняться. Так, например, для молодых месторожде
ний третичного возраста, породы которых чаще всего принадлежат ста
дии начального эпигенеза, такими индикаторами с успехом могут быть 
н е с т о й к и е  а к ц е с с о р н ы е  м и н е р а л ы .  Явление внутрислойного 
растворения, играющее важную роль при формировании состава пород, 
принадлежащих к зоне начального эпигенеза, в рассматриваемом случае 
дает интересные и эффективные результаты. Примером, наглядно иллю
стрирующими это, могут служить публикуемые в настоящем сборнике 
материалы Р. М. Юрковой, изучавшей особенности эпигенетических пре
образований в ряде миоценовых месторождений Северного Сахалина. 
Помимо сфена и эпидота, использованных в качестве количественных 
индикаторов ступеней измененности пород для характеристики эпигене
тических преобразований, были привлечены состав карбонатов в контур-' 
ной и законтурной зонах, степень и характер изменения пластинок био
тита и зерен полевых шпатов. Высокая сохранность всех перечисленных 
минералов в сводовых участках структур и присутствие зоны «промежу
точной сохранности» позволило автору сделать вывод о двухэтапном 
формировании залежей. Первый этап заполнения нефтью ловушки мог 
осуществиться в период конседиментационного роста антиклинали, имев
шей первоначально гораздо меньшую амплитуду, чем современная 
структура. Расширение залежи до современных границ произошло при 
последующих складчатых движениях, увеличивших амплитуду складки 
и соответственно емкость ловушки.

Для нефтяных месторождений, связанных с более измененными по
родами зоны глубинного эпигенеза, появляются новые минералы инди
каторы. Здесь в активную эпигенетическую переработку оказываются 
вовлеченными уже устойчивые минералы обломочного костяка терриген- 
ных пород: кварц, полевые шпаты, некоторые обломочные титанистые 
минералы и многие глинистые минералы. К зоне глубинного эпигенеза 
относятся уже упоминавшиеся объекты, исследованные К. Р. Чепико
вым и его сотрудниками и Фухтбауэром. Следует заметить, что Фухтба- 
уэр, помимо изучения кварца, очень наглядно проиллюстрировал воз
можности, которые дают глинистые минералы в качестве индикаторов 
эпигенеза в нефтеносных и водоносных слоях (Fiichtbauer, Goldschmidt,
1963).

Ряд очень интересных новых данных получили Г. Н. Перозио (1967) 
и Г. Э. Прозорович (1968) по мезозойским месторождениям Западной 
Сибири. Кратко остановимся на последних результатах, полученных 
Г. Э. Прозоровичем. Мы рассмотрим полученные им результаты 
только в нескольких словах. Изучались следующие особенности пород:
1) степень регенерированное™ кварца, 2) пелитизация полевых шпатов и 
3) отношение обломочных титанистых минералов к новообразованным. 
Все три показателя выражены в виде цифровых коэффициентов. Как и 
следовало ожидать, они зафиксировали существенно меньшую эпигене
тическую переработку пород в пределах и за пределами контура нефте
носности. Но здесь оказалось возможным сделать и ряд других выводов, 
в частности, определить время прихода нефти в пласт и длительность



формирования залежи. Изучение ряда разрезов показало, что та степень 
эпигенетической переработки пород, которая фиксируется в сводовой 
части нефтяной залежи, могла возникнуть тогда, когда породы залегали 
на глубинах порядка 1000—1500 м. Исходя из мощностей отложений вы
ше рассматриваемых нефтяных пластов (сейчас глубина их залегания по
рядка 2000—2500 ж), автор считает, что приход нефти в пласт мог иметь 
место в отрезок времени сеноман — палеоцен. Любопытным является 
также то, что при движении от свода залежи к периклиналям значение 
показателей эпигенетической переработки пород постепенно возрастает, 
и на границе контура вода — нефть существенная разница отсутствует. 
Г. Э. Прозорович очевидно прав, объясняя это явление тем, что запол
нение ловушки нефтью продолжается и сейчас или закончилось совсем 
недавно.

Выразительным примером использования глинистых минералов как 
индикаторов эпигенеза в глубоко измененных породах зоны метагенеза 
могут быть исследования Кульбицкого и Милло (1968) кембро-ордовик- 
ских песчаников одного из нефтяных месторождений Сахары. Показаны 
две стадии процесса: 1) преобразование обломочного мусковита в као
линит— это процесс, свойственный раннему этапу начального эпигенеза,
2) глубокая переработка вторичного каолинита и полный переход его в 
гидрослюду — этот процесс, свойственный глубинному эпигенезу,— ме
тагенезу. Нефть пришла в пласт после завершения каолинизации муско
вита.

В отличие от рассмотренных выше случаев, разрыв между заверше
нием первого процесса и течением второго охватывает огромный про
межуток геологического времени. Формирование нефтяной залежи за
вершилось до начала глубинного эпигенеза.

Эпигенез и процессы формирования 
рудных концентраций

В данном разделе рассмотрим вопрос стадийного преобразования 
терригенных пород, сопровождающегося формированием рудных кон
центраций некоторых элементов. Следует сказать, что детальным изу
чением минералогического состава терригенных пород, вмещающих 
рудные месторождения, занимались крайне мало. Основное внимание 
уделялось геохимическим аспектам этой проблемы, в частности, выяс
нению характера растворов, которые могли играть роль мобилизаторов 
и переносчиков рудного вещества, и установлению обстановок, в кото
рых могла осуществиться его фиксация. Возможный первичный источ
ник рудного вещества оставался как бы в тени.

Как показали пока еще немногочисленные исследования в этой об
ласти, изучение первичного минералогического и петрографического со
става вмещающих пород и процессов их эпигенетической переработки 
может дать ценную информацию об источнике рудного вещества, а 
в ряде случаев и о путях его концентрации.

В качестве примера можно привести осадочные месторождения ме
ди. Формационная приуроченность месторождений типа медистых пес
чаников к красноцветным толщам известна уже очень давно. Несмотря 
на это петрографический характер и типы обломочного вещества пес
чаных пород оставались практически неизученными, причем это и не 
казалось сколько-нибудь необходимым.

Проведенное в лаборатории осадочной минералогии ГИНа АН СССР 
изучение петрографического состава пород ряда месторождений меди
стых песчаников различного возраста и разных регионов показало, что 
все они относятся к семейству граувакк, где основным составляющим



Фиг. 6. Состав граувакковйх пород, содержащих оруденения типа «медистых песча
ников»
/ — Наукат (Тг); 2 — Таджикистан (Сг); 3 — Мангышлак (Р—J); 4— Донбасс (Р); 5— Пермское При- 
уралье (Р2); 6 — Оренбургское Приуралье (Р2); 7 —Джезказган (С2)

компонентом являются обломки пород (фиг. 6). Состав обломков ока
зался также достаточно специфичным — существенная роль принадле
жала фрагментам кислых и средних эффузивов. По-видимому, эта спе
цифика состава может -быть определена тем, что источником обломоч
ного материала для изученных отложений были эффузивные толщи, со
держащие колчеданные месторождения меди. Концентрация меди 
осуществлялась при сочетании двух благоприятных моментов, т. е. 
«подходящего» источника сноса и определенных фациальных обстано
вок.

Очень показательным примером могут служить граувакки пермских 
красноцветных отложений одного из районов Пермского Приуралья. 
В граувакках казанского возраста в составе обломочного материала 
широко распространены обломки различных эффузивов. Часто встре
чается медное оруденение, приуроченное главным образом к остаткам 
древесины. В вышележащей толще пород нижнетатарского возраста, 
формировавшихся в сходных фациальных обстановках, в составе об
ломочного материала граувакк доминируют обломки фтаиитов и яшм. 
Медное оруденение отсутствует; по обломкам древесины, которые при 
благоприятных условиях могли бы служить возможными концентрато
рами рудного вещества, образованы псевдоморфозы кальцита или 
халцедона. Наконец, граувакки верхнетатарского возраста того же 
•региона содержат уникальное хромовое оруденение — к ним приурочен 
хромовый монтмориллонит, волконскоит, образующий нередко вели
колепные псевдоморфозы по обломкам, сучьям и даже стволам древе
сины.

На этом последнем примере мы остановимся подробнее, так как в 
нем с большой наглядностью выступает процесс формирования рудных 
концентраций, связанный со стадией начального эпигенеза. Ниже мы по
следовательно рассмотрим возможности и особенности формирования 
рудных концентраций, связанные с более поздними стадиями преобра
зования осадочных пород,— глубинным эпигенезом и метагенезом.



Для стадии начального эпигенеза характерно внутрислойное рас
творение неустойчивых, главным образом фемических минералов, осуще
ствляемое под действием интерстиционных поровых вод щелочного 
характера. Такое растворение, как известно, приводит вначале к появле
нию специфических зубчатых форм («петушиных гребешков») на зер
нах неустойчивых компонентов — пироксенов, амфиболов, а впоследст
вии ведет к полному их уничтожению. Результатом раннеэпигенетиче
ского внутрислойного растворения нестойких обломочных компонентов 
является формирование зонального распределения «тяжелых минера
лов» в геологических разрезах как отдельных регионов, так и во всей 
осадочной оболочке земли в целом, установленное впервые Петтиджо- 
ном (Pettijohn, 1949), а затем нашедшее подтверждение во всех регио
нах земного шара. Освобожденные при этом элементы (Si, Al, Fe, Mg, 
Са и др.) используются либо на формирование эпигенетических карбо
натов, либо участвуют в преобразовании состава глинистых минералов. 
Однако в том случае, когда среди неустойчивых фемических компонен
тов присутствовали минералы, обогащенные каким-либо необычным' 
редким элементом, их внутрислойное растворение может обусловить об
разование ценных концентраций рудного значения.

С этой точки зрения, терригенная аллювиальная толща татарского^ 
возраста, содержащая хромовое оруденение, представляет объект ис
ключительного интереса. Песчаники описываемой толщи имеют очень 
специфический состав обломочного материала. В них почти нет кварца,, 
мало полевых шпатов и более 85—90% составляют обломки пород, сре
ди которых много диабазов, спилитов и трудноопределяемых ожелез- 
ненных и хлоритизированных обломков основных пород, иногда попа
даются фрагменты серпентинита. В шлифах встречаются часто рудные 
минералы, среди которых много магнетита, хромита, в изобилии попа
даются пикотит, эпидот, иногда растворенные «зубчатые» зерна амфи
болов и реже пироксенов.

Формирование этих отложений происходило за счет разрушения 
зеленокаменной полосы древнего Урала, содержащей на этом участке 
крупные месторождения магматогенных промитов, приуроченных к мас
сивам основных и ультраосновных пород. Как показало ознакомление 
с одним из разрабатываемых ныне месторождений хромита,© составе вме
щающих пород в изобилии присутствуют силикатные минералы (пиро- 
ксены, амфиболы, хлориты), резко обогащенные (до 20—30%) хромом.

Несомненно, что в первичном составе терригенного материала пород 
рассматриваемой толщи татарского возраста присутствовала вся гамма 
хромоносных пироксенов и амфиболов, редкие реликты которых, уце
левшие от полного внутрислойного растворения, встречаются среди ак
цессорных минералов и в настоящее время. За счет растворения этих 
минералов происходило освобождение хрома, алюминия, магния, крем
незема и других элементов, насыщавших интерстиционные растворы. 
Концентратором и осадителем возникших растворов служила разлагав
шаяся древесина, погребенная в составе терригенных осадков и заме
щенная в настоящее время халцедоном, Са—Mg—Fe карбонатами и 
хромовым минералом — волконскоитом.

Разведочные работы на волконскоитовое сырье показали, что мор
фология волконскоитовых «жил» целиком унаследовала форму круп
ных обломков древесины («бревен»), сгруженных по периферии пес
чаной линзы, представляющей собой ложе древней палеореки, стекав
шей с горного сооружения Урал-Тау (Александров и др., 1940; Енцов> 
и др., 1952). Интересно отметить, что в волконскоитовых телах Холо
дов В. Н. (1968) установил и повышенные содержания ванадия.



Фиг. 7. Специфика состава граувакковых пород волконскоитовой толщи пермского 
Приуралья (обломки)

конгломераты; 2 — косослоистые серии песчаников; 3 — глинистые сланцы и аргиллиты; 4 — тела 
волконскоитов. О б л о м к и :  5 — ожелезненные хлоритизированные обломки основных эффузивных 
лород, 6 серпентинитов, 7 — порфиритов, 8 — фельзитов, 9 — прочие; 10 — типичная конфигурация 
внутрислойно растворенного зерна фемического минерала (пироксена и амфибола). Черное на ко
лонке — ролконскоитовые тела

Показательные результаты были получены при изучении состава 
обломков пород песчаников, вмещающих волконскоитовые тела. Терри- 
генные компоненты 'были разделены на градиентной трубке по методу 
М. Я. Каца (1966) на ряд фракций разного удельного веса (фиг. 7). 
Оказалось, что вое «тяжелые» и «легкие» зерна обломков пород, состав
ляющие (как уже говорилось) до 80—90% общего состава песчаников, 
также обогащены хромом (до нескольких сотых долей процента). Ти
пичный процесс начального эпигенеза — внутрислойное растворение — 
не коснулось этих относительно устойчивых компонентов, в то время как 
оно почти полностью уничтожило все неустойчивые фемические мине
ралы, содержащие хром.

Интересно отметить, что, кроме хрома, в зернах обломков пород об
наружены повышенные концентрации ванадия и никеля.

Таким образом, обломки вулканического базиса эффузивов в из
ученных породах еще не включились в эпигенетический процесс перерас
пределения вещества, так как изученные породы, не испытавшие погру
жений, находятся на ранних стадиях начального эпигенеза. Их можно 
рассматривать как потенциальные источники хрома (а также ванадия, 
никеля и, возможно, других микроэлементов), которые могут быть реа
лизованы в рудные концентрации в подходящих геологических обста
новках. Следует напомнить, что еще В. И. Вернадский указывал на вул
канические .стекла как на источники возможной концентрации рассеян
ных и редких элементов.

Работы такого плана представляются весьма актуальными, особен
но если их ставить в тесной сотрудничестве петрографов, занимающих
ся детальным изучением обломочного вещества, и геохимиков, зани
мающихся проблемами эпигенетического оруденения. Минералого-пет
рографические исследования помогут установить источники рудного ве
щества, детальные геохимические исследования объяснят картину его 
перераспределения и концентрации в осадочных породах. Это тем бо
лее важно, что начальноэпигенетический «механизм» формирования 
рудных концентраций, разобранный на примере образования хромонос
ного сырья, имеет, по-видимому, и более универсальное значение. В ча
стности, генезис многих месторождений редких и рассеянных элементов, 
приуроченных к растительным остаткам в терригенных толщах пред
горных прогибов, может объясняться в соответствии с разобранной 
схемой.



Процессы формирования рудных концентраций в глубинном эпиге
незе были очень подробно исследованы А. В. Копелиовичем (1965). Его 
материалы мы приведем для характеристики явлений подобного типа.

Для стадии глубинного эпигенеза характерен новый и специфический 
ход процесса преобразования осадочного вещества пород. Неустойчи
вые фемические минералы уже отсутствуют, исчезнув из состава пород 
на предыдущем этапе. Основное значение приобретают процессы рас
творения под давлением устойчивых породообразующих компонентов, со
ставляющих костяк песчаных пород,— кварца, полевых шпатов и 
обломков пород, сопровождающиеся формированием мозаичных, кон
формных и конформно-регенерационных структур -пород. Как показал 
Копелиович (1965), такая структурная перестройка сопровождается 
сильным уплотнением пород и значительным сокращением их мощности, 
обусловленным растворением и удалением из породы большого коли
чества растворенного материала (по подсчетам в шлифах количество 
растворенного материала 1может достигать десятков процентов от обще
го объема исходной породы). Естественно, что с растворением .породо
образующих минералов в раствор переходят, наряду с основными ком
понентами (Si, Al, Са, Na, К), все элементы-примеси. Особый интерес 
с этой точки зрения представляют полевые шпаты. Как показали ис
следования Л. В. Тауеона и 3. В Студеникова (1959), полевые шпаты 
содержат всю основную массу некоторых тяжелых элементов и, в част
ности, почти весь .кларк свинца, характерный для гранитоидных пород.

На .примере аркозовых толщ юго-запада Русской платформы А. В. Ко- 
пелович (1965) показал, что глубинно-эпигенетическое растворение под 
давлением основных компонентов аркозовых пород — полевых шпа
тов1— приводит к высвобождению из кристаллической решетки боль
ших масс свинца, которые переходят в раствор, насыщая интерсти- 
ционные воды терригенных толщ.

В среде с хлоридным составом подземных вод свинец в форме хло
ридов приобретает способность мигрировать на заметные расстояния. 
Копелиович (1965) обратил внимание на широкое проявление галени- 
товой минерализации в платформенном чехле юго-западной части Рус
ской платформы, где галенит встречается в виде: а) ядер, выполняю
щих внутренние полости фосфоритовых конкреций в ушицкой свите;
б) прожилков, секущих или следующих по плоскости наслоения в 
песчаниках Могилевской свиты; в) рудопроявлений в форме редкой спо
радической вкрапленности в песчаниках и известняках ряда свит рифей- 
ского и палеозойского возраста. В отличие от других авторов (Лазарен
ко, 1947; Фурман, 1954 и др.), объясняющих каждое проявление гале- 
нитовой минерализации разными причинами, Копелиович справедливо 
подчеркнул генетическое единство всех рудопроявлений галенита, свя
зав их с пестрым распределением токов сероводорода, в присутствии 
которого мигрирующие хлориды свинца образовывали устойчивую суль
фидную минерализацию.

Приведенный пример не выходит за рамки формирования рудной 
концентрации минералогического значения, однако он наглядно де
монстрирует характер возможного рудообразования, проходящего в ста
дию глубокого эпигенеза. Очень вероятно, что в иных геологических 
условиях действие такого «механизма» может привести к образованию 
рудной концентрации не только минералогического значения. *

Специальные спектроскопические исследования свинца в обломочных полевых шпа
тах, отобранных А. В. Копелиовичем из аркозовых пород Приднестровья, показали, 

что его содержание колеблется в пределах (от 0,00/г до 0,0/г%).



Стадия метагенеза

Как неоднократно подчеркивалось выше, метагенетическое измене
ние пород протекает всегда в условиях действия сильного стресса, при
водящего, в свою очередь, к образованию -складчатых и разрывных 
структур. Среди последних особое место занимают всевозможные тре
щины макро- и микроотслаивания, образующиеся как вдоль, так и по
перек пластов и ведущие к возникновению в них замкнутых пустых про
странств. Последние становятся центрами, вокруг которых наблюдает
ся особо интенсивное метагенетическое перераспределение вещества, яв
ляющееся следствием явлений инфильтрации и диффузии поровых рас
творов из толщи в трещину, стремящихся выравнять образующуюся 
разницу в концентрации и давлениях и восстановить химический потен
циал подвижных компонентов. В обычных толщах формируются жилки 
«альпийского типа», состоящие из кварца, карбонатов, диккита и дру
гих компонентов в соответствии с общим минералого-петрографическим 
составом дислоцированных толщ. В рудоносных толщах образование 
жил «альпийского типа» сопровождается энергичным перераспределе
нием рудного вещества.

В качестве примера рассмотрим метагенетическое перераспредели 
ние рудной медной минерализации в рудоносной толще месторождения 
Джезказгана на участках развития в ней метагенетических жил «аль
пийского типа». Для этого воспользуемся интересными наблюдениями* 
которые были сделаны В. М. Поповым (1963), и подтверждены нашими 
исследованиями.

Как известно, джезказганская 1меденосная свита изобилует пласто
выми минерализованными трещинами, напоминающими жилы «аль
пийского типа». Протяженность их измеряется первыми десятками ме
тров, а ширина не превышает нескольких сантиметров; в отдельных раз
дувах она может увеличиваться до 25—35 см, а в уникальных случаях 
до 40—50 см. Такие минерализованные трещины располагаются внутри 
отдельных пластов и, как правило, не выходят за их пределы, слепо вы
клиниваясь с обоих концов. Трещины выполнены кальцитом, кварцем* 
баритом, реже — гипсом и целестином. В том случае, если трещины при
урочены к пластам серых песчаников с вкрапленным в них медным ору
денением, соответствующее оруденение отмечается и в жилах. Жилы, 
развитые внутри красноцветных песчаников, не несущих, как правило, 
оруденения, являются безрудными.

В. М. Попав показал, что в тех случаях, когда жилы пересекают 
пласты серых рудоносных песчаников, основная медная минерализация 
фиксируется не в жилах, а в призальбандовых участках вмещающих 
пород, где формируются самые богатые полосчатые руды с содержа
нием металла 20% и более. Богатые полосчатые руды локализуются в 
виде своеобразного ареала, окружая со всех сторон трещину с жиль
ным выполнением. Однако -самым интересным является тот факт, что 
ареал с богатой рудой сменяется еще одним более внешним ареалом, 
характеризующимся убогим оруденением, или даже отсутствием та
кового. И только за его пределами восстанавливается вкрапленное ору
денение, свойственное данному рудоносному пласту. Такое соотношение 
может -быть объяснено только с точки зрения инфильтрационного эф
фекта, согласно которому растворитель с более легко растворимым сое
динением — карбонатами и другими — быстрее достигал трещинного 
пространства, в то время как труднорастворимые сульфиды перемеща
лись медленнее и выпадали из раствора вследствие его пересыщения, 
еще не достигнув минерализованной трещины, образуя богатое оруде
нение в призальбандовых участках. Только небольшая часть рудонос
ных растворов попадала в трещину, формируя там редкие, но весьма



крупные и выразительные кристаллы рудных минералов. Внешний 
.ареал с убогой рудой или с полным ее отсутствием следует рассматри
вать как область метаморфогенного или метагенетическоговыщелачива
ния под действием общих факторов метагенеза и образования перепа
да в концентрации и давлении, возникшего в результате разрыва сплош
ности -слоев. Разобранный пример показывает, насколько -сильным мо
жет быть метагенетическое перераспределение рудного вещества и как 
легко допустить ошибку, приняв его за проявление собственно гидротер
мального процесса.

Завершая раздел о роли эпигенетических преобразований в фоцми- 
ровании рудных концентраций при постепенном переходе осадочных по
род в метаморфические, следует подчеркнуть, что области практическо
го использования -стадиального анализа несомненно гораздо шире, чем 
рассмотренные в настоящей статье примеры. Задача, которую ставили 
авторы,— это показать методические аспекты приложения учения об 
эпигенезе для решения некоторых практических вопросов, связанных 
с проблемой геологического формирования концентраций полезных ис
копаемых.

Эпигенез и реконструкция истории
геологического развития отдельных регионов

Постседиментационная геологическая история развития достаточно 
крупного региона обусловливается, как правило, действием двух фак
торов— дифференциальным погружением отдельных его участков на 
различную глубину и неравномерным наложением -стрессовых напряже
ний, вызывающих определенный план распределения общих дислока
ций. Как показано выше, оба эти фактора являются одновременно и ос
новными причинами, вызывающими появление эпигенетической зональ
ности и обособление в разрезе фаций регионального эпигенеза и мета
генеза. Поэтому изучение пространственного размещения зон и фаций 
эпигенеза в пределах региона помогает «прочитать» историю его геоло
гического развития. Такое изучение может быть осуществлено -с по
мощью составления соответствующих профилей и карт, в которых гео
логическая основа совмещена с данными по пространственной локали
зации зон и фаций эпигенеза. На таких совмещенных профилях и кар
тах отчетливо видно, что контуры свит и границ стратиграфических го
ризонтов не совпадают в общем -случае с границами зон регионального 
эпигенеза и метагенеза. Их пересечение и есть свидетельство тех диф
ференциальных прогибаний и неоднородного стресса, которые действо
вали в постседиментационном периоде развития данного региона. При
меры профилирования и картирования зон эпигенеза в областях сопря
жения структур разного порядка как в пределах платформы, так и на 
границе последней с предгорными прогибами и внешними зонами гео- 
синклинальных структур приведены во многих работах по исследованию 
эпигенеза (Коссовская, Шутов, 1955; Логвиненко, 1957, 1968).

Важно (подчеркнуть, что в ряде случаев современный эрозионный 
срез в кажм-либо регионе не позволяет реконструировать обычными 
геологическими методами ту максимальную глубину погружения от
дельных отложений, которая имела место в ходе геологической истории 
развития данного региона. Эта задача может быть решена только с 
помощью исследования характера эпигенетических преобразований по
род и восстановления соответствующей глубины погружения, характер
ной для формирования той или иной зоны или фации регионального 
эпигенеза.

Такая реконструкция мощности размытых комплексов имеет боль
шое значение не только для восстановления истории изменения тех или



иных отложений, но часто помогает правильному восстановлению па
леогеографии последующих геологических эпох.

Примеры восстановления мощности размытых комплексов можно 
найти в работах А. В. Копелиовича (1965) и И. М. Симановича (1964) 
по эпигенезу древних толщ Приднестровья и Карелии.

Работы последних лет показали, что исследования эпигенетическо
го преобразования пород могут обеспечить не только качественную сто
рону в восстановлении истории геологического развития какого-либо 
региона, но и «количественную» его характеристику, понимая под по
следней выяснение абсолютного возраста отдельных стадий эпигенеза 
и метагенеза и восстановление по ним абсолютного возраста основной 
складчатости в данном регионе.

Как показано выше, региональное появление в породах аутигенного 
мусковита (слюды «со структурой 2Mi) соответствует «качественному 
скачку в преобразовании пород — переходу от зоны глубинного эпиге
неза к зоне метагенеза. Определение абсолютного возраста аутигенного 
мусковита, проведенное В. И. Муравьевым в породах складчатого фун
дамента Туранской плиты (Гарецкий и др., 1964, 1965), подтвердило, 
что формирование этого минерала локализовано в сравнительно узких 
рампах геологического времени и соответствует начальному этапу об
разования зоны метагенеза, сформировавшейся под действием послед
ней интенсивной складчатости. Авторами указанной статьи выяснено, 
что абсолютный возраст основной складчатости фундамента Туранской. 
плиты неоднороден для различных его участков. Так, в районе Южного 
Приаралья он составляет 309 млн. лет, что соответствует границе ниж
него и «среднего карбона, в то время как складчатость фундамента Цент
рального Устюрта обнаруживает более молодой возраст— 187 млн. лет, 
соответствующий верхнетриасовой фазе складчатости. Такое определе
ние возраста складчатости слоев, относящихся в обоих случаях к древ
ним доверхнепалеозойским образованиям (ордовик-девон), позволило 
пересмотреть общую тектоническую схему региона и обосновать ранее 
высказанную т оч к у  зрения А. Л. Яншина (1951) о том, что фундамент 
Устюрта представляет собой молодое сооружение, так как он дислоци
рован одновременно с породами Мангышлакского прогиба в верхне
триасовую фазу складчатости. Это, в свою очередь, объясняет происхож
дение так называемой манг^шлакской системы дислокаций платформен
ного мезозой-кайнозойского чехла, наследующей зону верхнетриасовой 
складчатости.

Таким образом, исследование эпигенеза может способствовать ре
шению ряда проблем, относящихся «к смежным областям геологической 
науки, в частности, тектоники, стратиграфии и палеогеографии.

НЕКОТОРЫЕ ВОПРОСЫ НОМЕНКЛАТУРЫ

Вопрос номенклатуры не представлялся авторам до последнего вре
мени принципиальным. Нам казалось значительно важнее уточнить, 
насытить содержанием, дать более подробную характеристику опреде
ленным стадиям и этапам преобразования осадочных пород в метамор
фические, чем предлагать для них обозначения, те или иные термины. 
Поэтому, когда вместо широкого и всеобъемлющего термина эпигенез 
(примененного по отношению к осадочным породам впервые Л. В. Пу
стоваловым), обозначающего длительный этап «бытия» породы, сна
чала И. Б. Вассоевичем (1957), а потом Н. М. Страховым и Н. В. Лог
виненко (1959) был предложен термин «катагенез», нам не казалось 
необходимым вступать в дискуссию из-за терминологии, так как важнее 
было продолжить изучать сущность процесса.



Однако -сейчас положение изменилось, потому что с терминами ка
тагенез, а также и метагенез происходит большая путаница, и разные 
авторы объединяют под этим наименованием не только разные «стадии 
процесса, но даже и сущность происходящих явлений.

При введении термина катагенез ссылаются как на автора терми
на— А. Е. Ферсмана (1935). Греческий корень «ката» имеет двойное 
значение — «около» и «вниз», и Ферсман действительно описал под тер
мином катагенез два типа явлений: 1) процессы, происходящие на гра
нице двух петрографически разнородных слоев, например, изменения на 
границе глин и известняков и т. д. и 2) процессы, происходящие в оса
дочных породах с момента их отделения от контакта с морской водой, 
вплоть до выхода вновь на поверхность. Казалось бы, что второе значе
ние, приданное Ферсманом этому термину, действительно может быть 
использовано для замены термина эпигенез. Тем не менее, это не так, 
если взять из работы Ферсмана не только первую фазу — определение 
катагенеза,— а вчитаться в омысл, который он вкладывает в данное 
явление.

А. Е. Ферсман подразумевал под катагенезом не минеральные пре
образования, связанные с «саморазвитием» вещества под влиянием по
степенно повышающихся температур и давлений и составляющие ос
новную сущность регионального эпигенеза, а взаимодействие пород 
с водами «чуждой» геохимической характеристики. Ферсман пере
числяет эти частные явления катагенеза, относя к ним процессы окис
ления, выщелачивания, кальцитизации и др.

Л. В. Пустовалов (1940) совершенно справедливо подчеркнул, что 
эти процессы в осадочных породах имеют сугубо локальное значение, 
и сформулировал «закон физико-химической наследственности», сущест
венно забытый сейчас, но имеющий очень большое значение для пони
мания современной сущности процессов преобразования осадочных 
пород в метаморфические. Действительно, процессы минералообразо- 
вания, определяющие основной облик изменения пород на разных тер
модинамических уровнях, целиком зависят от первичного состава пород, 
что мы наглядно видим в фациях регионального эпигенеза. Правда, три 
десятилетия назад еще ни А. Е. Ферсман, ни Л. В. Пустовалов не могли 
говорить о направленности процесса преобразования осадочных пород 
при их погружении в более глубокие зоны осадочной оболочки, так как 
тогда не был еще накоплен соответствующий материал, а сейчас это 
составляет основную сущность совокупности язлений <постседи1мента- 
пчонного процесса, и это должно быть отражено в его наименовании 
■— р е г и о н а л ь н ы й  э п и г е н е з .

Однако вернемся к термину катагенез. Н. Б. Вассоевич (1957), 
Н. М. Страхов, Н. В. Логвиненко (1959), а -сейчас и многие другие лито- 
логи используют этот термин как равнозначный эпигенезу. В «Геоло
гическом словаре», вышедшем, кстати, на два года раньше, чем 
Н. Б. Вассоевич предложил заменить термин эпигенез катагенезом, ка
тагенез определен в первой трактовке А. Е. Форемана, т. е. реакции на 
границе двух разнородных слоев.

А. И. Перельман (1965) под термином катагенез понимает процес
сы, протекающие в зонах активного и затрудненного водообмена, т. е. 
нижняя зона эпигенеза, или глубинный эпигенез в понимании литоло- 
гов, соответствующая примерно зоне застойных вод гидрогеологов, 
из объема «катагенез» в понимании Перельмана выпадает.

Г. Н. Перозио (1967) предлагает назвать катагенезом уже только 
зону начального эпигенеза.

Не говоря уже о том, что возникли противоречия в понимании того 
объема явлений и процессов, которые объединяются разными авторами 
под термином катагенез и не говоря об искажении того привычного зна



чения, которое было придано этому термину А. Е. Ферсманом, при се
годняшнем состоянии вопроса данный термин попросту понемногу 
утрачивает свой смысл. «Ката» значит вниз, а в толковании Перельмана 
и Перозио зона катагенеза поднимается все выше вверх в общей номен
клатуре стадий постседиментационного породообразования. Это всту
пает в прямое противоречие с классическими наименованиями зон Гру- 
бенмана сверху вниз: эпизона, мезозона, катазона.

Мы считаем целесообразным сохранение для всего периода постсе- 
диментационных преобразований осадочных пород вплоть до их пере
хода в матаморфические термина р е г и о н а л ь н ы й  э п и г е н е з .

В понимании термина «метагенез» существуют также некоторые про
тиворечия. Под термином «метагенез» А. Г. Коссовская, Н. В. Логви
ненко и В. Д. Шутов (1957) предложили выделить стадию, промежуточ
ную между эпигенезом и собственно региональным метаморфизмом. 
Несколько позднее Н. М. Страхов (1960) предложил изменить объем 
понятий, вкладываемый в данный термин, и называть метагенезом ста
дии катагенеза и протометаморфизма (соответствующий прежнему мета
генезу) в противоположность литогенезу, объединяющему седименто- 
генез и диагенез.

Вероятно, под термином метагенез правильнее всего понимать, как 
это было предложенно вначале, последнюю стадию регионального эпи
генеза, предшествующую появлению метаморфических образований.

За термином к а т а г е н е з  следует сохранить первоначальное зна
чение, вложенное в него А. Е. Ферсманом. Под явлением катагенез сле
дует понимать целую гамму различных процессов минералообразования. 
протекающих на границах разнородных геохимических сред.

ЗАКЛЮЧЕНИЕ

Каковы же дальнейшие пути и перспективы развития проблемы эпи
генеза? Можно считать, что здесь существуют две главнейшие ветви. 
Одна—это практические а с п е к т ы  и с п о л ь з о в а н и я  э п и г е н е з а .  
Возможности применения эпигенеза к задачам нефтяной геологии дале
ко не исчерпаны. Сделаны первые и очень перспективные шаги. Несом
ненно в дальнейшем будут найдены тонкие индикаторы, которые позво
лят более глубоко и подробно проследить пути миграции нефти и осо
бенности формирования залежей. Нефть в современных работах рас
сматривается только как фактор, мешающий, задерживающий процес
сы аутогенного минералообразования. Дело будущего — рассмотреть 
вопросы ее активного минералого-геохимического влияния на осадочные 
минералы.

Большие перспективы и в изучении геохимии перераспределения 
рудных компонентов, освобождающихся из решеток обломочных мине
ралов в процессе их эпигенетической переработки. Нет сомнения, что 
круг этих явлений не ограничивается рассмотренными примерами, а 
может иметь гораздо более широкое значение.

Вторая ветвь исследований — это т е о р е т и ч е с к о е  осмысливание 
установленных эмпирических закономерностей, т. е. выяснение не толь
ко вопроса о том, какие ассоциации минералов возникают на разных 
термодинамических уровнях, но и понимание того, как и почему они воз
никают. Здесь учение об эпигенезе тесно связывается с физикой твердо
го тела. Первый этап этих совместных работ минералогов и физиков— 
выяснение и понимание динамики кристаллохимической перестройки 
структур минералов на разных уровнях эпигенеза. В публикуемых 
ниже статьях сборника осуществляется попытка сделать первые шаги 
в этом направлении.
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ГЛИНИСТЫЕ МИНЕРАЛЫ -  
ОСНОВНЫЕ ИНДИКАТОРЫ ФИЗИКО-ХИМИЧЕСКИХ 

И ТЕРМОДИНАМИЧЕСКИХ УСЛОВИИ 
ФОРМИРОВАНИЯ ТЕРРИГЕННЫХ ПОРОД

О СПЕЦИФИКЕ ФОРМИРОВАНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ 
В РАЗНЫХ ФАЦИАЛЬНО-КЛИМАТИЧЕСКИХ ОБСТАНОВКАХ

А. Г. КОССОВСКАЯ, В. А. ДРИ Ц , Т. Н. СОКОЛОВА

О НЕКОТОРЫХ ОБЩИХ ЗАДАЧАХ
ИЗУЧЕНИЯ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

Проблема генезиса глинистых минералов в осадочных породах про
должает оставаться актуальной, несмотря на многочисленные исследо
вания и дискуссии, посвященные данному вопросу на протяжении двух 
последних десятилетий.

К настоящему времени накоплен огромный фактический материал, 
позволивший охарактеризовать состав глинистых пород и соответствен
но осветить новые стороны процесса осадкообразования. Однако дан
ные только фазового состава как глинистых пород, так и современных 
осадков оказались сейчас уже недостаточными для того, чтобы можно 
было однозначно решать проблемы генезиса глинистых образований. 
Нередко один и тот же фактический материал допускает различную 
трактовку со стороны сторонников обломочного происхождения глинис
тых минералов и .представителей противоположной концепции. Так, на
пример, зональность в распределении глинистых минералов при движе
нии от периферийных к центральным участкам бассейнов, часто фик
сирующаяся как в древних, так и в современных осадках, одними ис
следователями (Ратеев, 1964; Weaver, 1958) рассматривается как ре
зультат дифференциального осаждения обломочных частиц, другими 
(Викулова, Звягин, 1965; Grim, Johns, 1954; Powers, 1959) — как следст
вие видоизменения структуры глинистых минералов и перехода одних 
модификаций в другие.

Сложность проблемы определяет необходимость применения новых 
аспектов изучения глинистых минералов осадочных пород, которые 
обеспечили бы более однозначную информацию об их генезисе. Одним 
из таких путей является изучение истории кристаллохимических преоб
разований главнейших высокодисперсных силикатов в различных гео
логических обстановках (Викулова, Звягин, 1965; Шутов, Долматова, 
1961; Коссовская и др., 1963; Шутов и др., 1966; Карпова, 1967). Одна
ко, несмотря на всю важность исследований этого типа, для создания 
генетической минералогии глинистых образований исчерпать всю про.- 
блему в целом они не могут, так как мономинеральные или близкие
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к ним глинистые образования, необходимые для подобных работ, в оса
дочных породах довольно редки.

Ввиду этого, серьезное значение приобретает вторая задача — уста
новление характерных п а р ' а г е н е т и ч е с к и х  а с с о ц и а ц и й  глини
стых минералов, связанных с определенными петрографическими типа
ми обломочного вещества и выяснения специфики состава этих ассоциа
ций в разных фациально-климатических обстановках и на разных уров
нях эпигенеза. Подобного типа исследования были выполнены для гли
нистого вещества аркоз на примере угленосных формаций Сибири (Кос- 
совская, 1962; Коссовская и др., 1963; Копорулин, 1966). В настоящей 
работе приводятся некоторые результаты изучения характера глинисто
го вещества другой крупной группы терригенных пород — граувакк.

АССОЦИАЦИИ ГЛИНИСТЫХ МИНЕРАЛОВ В ГРАУВАККАХ

Ц е л ь  р а б о т ы — 1) установить ассоциации глинистых минералов, 
свойственные разным петрографическим типам граувакк, 2) выявить 
специфику преобразований первично однотипного тонкодисперсного ве
щества граувакк в различных фациально-климатических обстановках и 
на разных уровнях эпигенеза. Объектом исследования были пермские 
граувакки Предуральского прогиба. Изучались породы угленосной фор
мации Печорского угольного бассейна и одновозрастные красноцветные

1 — диабаз-спилитовые граувакки Печорского бассейна; 2 — фельзитовые граувакки Печорского бас
сейна; 3 — диабаз-спилитовые граувакки Оренбурского Приуралья; 4 — фельзит-альбитофировые 
граувакки Оренбургского Приуралья; 5 — границы поля диабаз-спилитовых граувакк; 6 — границы 
поля фельзит-альбитофировых граувакк

Фиг. 2. Состав глинистых минералов цемента песчаников и аргиллитов в угленосной 
и красноцветной формациях
 ̂— 4 — угленосная формация Печорского бассейна: / — цемент диабаз-спилитовых граувакк, 2 — ар

гиллиты, ассоциирующие с диабаз-спилитовыми граувакками, 3 — цемент фельзитовых граувакк, 
4 — аргиллиты, ассоциирующие с фельзитовыми граувакками; 5—6 — красноцветные формации Орен
бургского Приуралья: 5 — цемент песчаников диабаз-спилитовых граувакк фации засолоненных ла
гун, 6 — аргиллиты диабаз-спилитовых (обр. 78) и фельзитовых (обр. 102) граувакк фации засолонен
ных лагун; 7 — поле глинистых минералов диабаз-спилитовых граувакк Печорского бассейна; 8 — 
поле глинистых минералов фельзитовых граувакк Печорского бассейна; 9 — поле глинистых минера
лов диабаз-спилитовых и фельзитовых граувакк в фациях засолоненных лагун Оренбургского При
уралья



отложения меденосной формации Оренбургского Приуралья. Петрогра
фический состав обломочного материала в породах обоих районов очень 
близок и представлен продуктами разрушения эффузивов и кремнистых 
образований зеленокаменных комплексов Уральского хребта (фиг. 1).

Отложения угленосной и красноцветной формаций принадлежат к 
типичным паралическим накоплениям различных климатических зон 
гумидной в первом случае и аридной во втором. В составе формаций 
присутствуют различные фациальные типы пород, начиная от прибреж
но-морских осадков, сменяющихся лагунно-заливными отложениями, и 
кончая типично континентальными аллювиально-дельтовыми накопле
ниями. Специфика климатического положения наиболее ярко проявля
ется в комплексе лагунно-озерных осадков, где в гумидном климате фор
мируются угли и накапливаются породы, богатые растительным детри- 
тусом, а в аридном образуется комплекс терригенно-хемогенных осад
ков часто с доломитом и гипсом, свойственный накоплениям засолоняю- 
щихся водоемов.

Таким образом, представилась возможность проследить судьбу п е р 
в и ч н о  о д н о р о д н о г о  терригенного материала в разных климати
ческих зонах, причем как в «нейтральных» прибрежно-морских и конти
нентальных аллювиально-дельтовых фациях, так и в резко «контраст
ных» обстановках интенсивного кислого разложения в богатых 
растительностью лагунах и болотах гумидного климата и обстановках 
высокоминерализованных растворов засолоняющихся водоемов аридной 
зоны.

В задачу исследования входило рассмотрение следующих вопросов:
1) состав ассоциаций глинистых минералов в цементе песчаников р а з 
н о г о  п е т р о г р а ф и ч е с к о г о  с о с т а в а  и их связь с ассоциация
ми глинистых минералов сопутствующих аргиллитов, 2) влияние фаций 
на состав глинистых минералов, 3) влияние эпигенеза.

УГЛЕНОСНАЯ ФОРМАЦИЯ ПЕЧОРСКОГО БАССЕЙНА

В угленосной формации по составу преобладающих обломков эффу
зивов выделяется три основных типа граувакк:

а) диабазо-спилитовые граувакки с преобладанием обломков основ
ных и средних эффузивов. Этот тип граувакк абсолютно преобладает в 
нижней части формации (нижняя половина воркутской серии Pjkg— 
P2uf) и слагает отдельные прослои песчаников в верхней половине фор
мации (верхи печорской серии — P2tat).

б) фельзитовые граувакки с преобладанием обломков кислых эффу
зивов, имеющие максимальное распространение в верхней половине вор
кутской серии и низах печорской (P2uf + P2kzi).

в) фтанитовые граувакки, состоящие из обломков кремнистых по
род, широко развиты в печорской серии (P2tat).

При дальнейшем описании мы остановимся на характеристике гли
нистых минералов, связанных с двумя первыми типами граувакк. Пара- 
генетическая связь тонкодисперсного вещества цемента песчаников и 
аргиллитов выступает в них особенно отчетливо.

Общая мощность формации достигает 5000 м. Вверху развиты газо
вые угли с выходом летучих около 30%, внизу — тощие спекающиеся 
угли с выходом летучих до 10—7%. Большой диапазон эпигенетических 
изменений пород формации позволяет определить характер изменений 
ассоциаций глинистых минералов, свойственных каждому типу грау
вакк.



В цементе песчаников верхних горизонтов разреза, относящиеся к 
зоне начального эпигенеза (табл. 1, обр. 125/61, 297/63), основными ми
нералами являются хлорит и монтмориллонит. Формы кристаллизации 
глинистых минералов в поровых участках не вызывают сомнения в их 
аутигенном происхождении. По периферии пор развит хлорит, иногда 
постепенно, иногда с четким контактом переходящий в слабополяризу- 
ющую тонкоагрегатную массу монтмориллонита со своеобразной «пе
тельчатой» структурой, в которой развиты кристаллики новообразован
ного альбита. Сопутствующие минералы — каолинит и гидрослюда.

Результаты рентгеновского изучения монтмориллонита (табл. 2), 
насыщенного Li, прокаленного при £ =  250° С и затем обработанного гли
церином, показали, что в этом минерале содержатся нерегулярно чере
дующиеся монтмориллонитовые и бейделитовые межслоевые промежут
ки, так как на его дифракционной картине имеется нецелочисленная 
серия базальных отражений с d= 14,7А, 7,1 А, 4,6 А и т. д.

Гидрослюды являются по существу смешанно-слойными образования
ми, содержащими около 20% разбухающих слоев. Об этом свидетель
ствует характер изменений межплоскостных расстояний базальных отра
жений различным образом обработанных глин. Природные гидрослюды 
характеризуются значениями d(0oi) в области 10,7—10,5 А, которые сме-, 
щаются к 9,8—9,7 А после насыщения образцов глицерином и к 9,9— 
10,0 А после их прокаливания при £ =  550°.
Т а б л и ц а  1

Химический и минералогический состав образцов цемента песчаников и аргиллитов 
диабаз-спилитовых граувакк (фракция < 0 ,0 0 1  мм) угленосной формации

Окисел

Порода верхней части разреза 
(зона начального эпигенеза)

Порода нижней части разреза 
(зона глубинного эпигенеза)

Цемент песчаников Аргиллиты Цемент песчаников Аргиллиты 

165/61 | 23/61125/61 297/63 104/61 91/63 152/61 157/61

S i0 2 45 ,90 47,51 53,04 51,03 47,70 46,50 51,30 47,82
т ю 2 0 ,87 0 ,67 0 ,25 1,62 1,74 1,46 1,18 1,46
А120 3 20,35 21,54 20,05 23,23 22,66 23,38 19,98 22,64
Fe20 3 2,56 4 ,73 6,25 2 ,66 2,49 2 ,34 2 ,20 3,15
FeO 7,16 3,80 1,85 2 ,14 6 ,19 4 ,94 5,23 5 ,78
CaO 0 ,8 3 0 ,10 0 ,82 0 ,46 0 ,62 1,98 0 ,56 0 ,41
MgO 5,81 4,76 2,43 2,23 5,20 3,72 4 ,39 4 ,2 4
Na20 0 ,39 0 ,36 0,28 0,42 1,24 0 ,8 0 1,04 0 ,89
K20 1,33 1,05 2 ,08 2 ,40 3,73 3,60 3 ,20 3,23
H20+ 8 ,87 6,84 6,09 7,14 5 ,83 6,43 6,16 6,73
h 2o - 5,31 7,65 6,83 5 ,40 1,83 2,19 1,98 2,18
C 0,48 0 ,48 0 ,35 0 ,48 0 ,47 2,46 2,32 1,85

Сумма 99,86 99,59 100,51 99,32 99,70 99,80 99,57 | 100,36

М и н е р а л о г и ч е с: к и й с <э с т а в (%)
Гидрослюда 18,6 28,4 32,6 41,30 , 40,40 37 ,0  ; 36,50
Хлорит 33 19,5 14,7 34,80 ; 27,50 28,50 32,90
Монтмориллонит 33,5 25,2 17,3 Нет j Нет j Нет ! Нет
Каолинит 5 ,4 3 ,6 16,8 » 1 » » ; »
Кварц 2 ,3 Не опр. 4 ,9 4 ,9 3 ,4  | 7 , 3 1  ; 11,20 6 ,50
Альбит 3 ,2 2 ,6 3 ,2 10,2 6,54 ; 8 ,6 ) 7,50
Прочие 7,5 2 ,5 8,15 7,96 5 ,14 8 ,23  I 6 ,10 6,16
Остаток S i02+ H 20 10,74 10,2 15,0 | 10,0 18,60 1 10,44



Т а б л и ц а  2 у
\

Межплоскостные расстояния и относительные интенсивности отражений 
на рентгенограммах образцов угленосной формации

Природный
ориентирован-

Ориентированный, 
насыщенный гли

церином*

Ориентированный, 
прокаленный 

/=550°С*
Насыщенный

Li*
Ориентивованный, 
насыщенный гли

церином**

Ориентированный,
прокаленный

*=550*С**

/ d / d / d / d '  11 - / d

10 17,6 10 17,8
10 14,6 4 13,8 10 13,8 10 14,7 — — 1 13,3
4 10,2 4 9 ,8 9 9 ,9 — 6 9 ,3 7 9 ,9

— — 5 8 ,9 — — — — — — —
10 7,2 10 7,2 1 7,1 5 7 ,0 3 7 ,3 — —
— — 5 5 ,9 — — — 1 5 ,9 — —

5 5 ,0 1 4,99 4 5 ,1 2 4 ,9 — — 2 4 ,9
5 4 ,7 6 4 ,7 5 4 ,8 2 4 ,7 — — 2 2
1 4,49 5 4 ,47 2 4 ,48 — 5 4 ,48 5 4 ,48
2 4 ,26 1 4,22 2 4 ,27 — 3 4,22 2 4 ,24
9 3,55 10 3,55 1 3 ,53 4 3,55 5 3,51 — —
7 3 ,34 7 3,34 10 3 ,36 2 3,33 8 3 ,34 10 3 ,34
2 3 ,19 3 3 ,18 9 3 ,18 — — 6 3,23
5 2 ,99 5 2,95 — — 2 2,97 1 2 ,99
4 2 ,8 4 4 2 ,84 — — — — 1 2 ,76
1 2 ,58 1 2,56 2 2 ,56 5 2 ,56 3 2 ,58
2 2,485 1 2,485 — — — — — —
2 2,388 2 2,409 1 2,446 1 2,441 2 2,441

— — 2 2,248 — — 1 2,248 1 2,285
1 2,128 3 2,128 1 2,128 1 2,108 2 2,120
5 2,004 — — _ — 2 1,990 2 1,976
2 1,895 2 1,895 2 1,901 1 1,892 — —
4 1,821 2 1,824 3 1,818 2 1,813 2 1,816
5 1,666 5 1,666 3 1,669 3 1,668 3 1,668

1 1,537 2 1,541
5 1,499 3 1,503

* Обр. 125/61 цемент. 
** Обр. 104/61 аргиллит.

В цементе песчаников нижних горизонтов происходят изменения ми
нералогического состава, т. е. исчезает монтмориллонит и каолинит, в 
-2,5—3 раза увеличивается количество гидрослюды и альбита; содержа
ние хлорита остается приблизительно тем же, что в верхних горизонтах 
(см. табл. 1, фиг. 2, обр. 152/61, 157/61 и др.).

Минералогические изменения цемента вполне понятны по хорошо из
вестным фактам эпигенетических преобразований обломочных компо
нентов песчаных пород в условиях постепенно повышающихся темпера
тур и давлений (Коссовская, Шутов, 1963; Andreatta, 1954). Формиро
вание хлорита происходит на первых этапах начального эпигенеза за 
счет раннего внутрислойного растворения фемических минералов — наи
более нестойких компонентов терригенных пород. Гидрослюды форми
ровались позднее, так как источником щелочей для них были плагио
клазы, растворение которых осуществлялось уже в глубинном эпигене
зе. Монтмориллонит с высоким зарядом в тетраэдрических слоях явля
ется потенциально идеальным «сырьем» для их образования.

О характере и динамике процесса гидрослюдизации судить трудно, 
так как диабаз-спилитовые граувакки встречаются в виде отдельных



Межплоскостные расстояния и относительные интенсивности отражений 
на рентгенограммах образцов диабазово-спилитовых граувакк

152/61 цемент 157/61 цемент 165/61 аргиллит

О риенти рованный 
насыщенный 
глицерином

Ориентированный,
прокаленный

г=550°С

Ориентированный, 
насыщенный 
глицерином

1 Ориентирован
ный, прокален
ный *=550°С

Ориентирован
ный, насыщен

ный глицерином

Ориентирован
ный, прокален
ный /=5£0°С

/ d / 1 d / d / d I d ! / d

5 14,3 8 13,8 6 14,2 8 13,8 4 14,2 8 13,7
9 9,99 7 10,1 10 9,99 10 10,0 4 10,0 8 10,2

10 7,1 — — 9 7,13 5 7,13 5 7,13 1 6 ,9
3 5 ,0 5 5 ,0 5 5,1 6 5 ,0 3 5 ,0 5 i 4 ,99
2 4 ,7 — — 5 4 ,8 1 4 ,8 3 4 ,7 — —
1 4 ,5 1 4 ,5 1 4,52 2 4 ,52 1 4 ,5 0 4 4 ,4 8
2 4 ,27 2 4 ,20 2 4,27 2 4 ,28 3 . 4 ,24 4 4 ,22
1 4 ,04 1 4 ,03 2 4 ,09 1 4 ,03 1 4,01 1 : 4 ,01

— — 1 3,73 — — 2 3,76 — — 3 3,72
5 3 ,54 2 3,49 8 3,59 3 3 ,53 5 3,51 2 3 ,49

10 3,35 10 3,34 9 3 ,34 10 3 ,35 10 3 ,34 10 3 ,34
4 3 ,20 4 3 ,20 5 3,21 3 3 ,18 3 3 ,18 4 3 ,16
0 ,5 3,09 — — 1 3,19 1 3 ,08 1 3,04 1 I 3 ,05
0 ,5 2 ,96 1 2,93 1 2,990 1 2 ,97 1 2 ,93 1 ! 2 ,92
1 2,83 1 2 ,77 2 2 ,85 2 2 ,84 3 2 ,83  ! 1 2,77
0 ,5 2 ,68 — — 2 2,70 1 2 ,70 1 : 2 ,67 — —
3 2,56 1 2,56 2 2 ,57 2 2 ,56 3 2 ,56 3 ! 2 ,57
2 2,457 — — 2 2,465 2 2,454 3 2,446 3 2,446
2 2,388 1 2,398 2 2,398 2 2,398 3 2,368 1 2,388
0 ,5 2,270 1 2,275 1 2,299 2 2,285 2 2,280 2 2,285
2 2,120 2 2,124 3 2,142 3 2,126 3 2,120 3 2 ,120
3 1,994 3 1,997 4 2,013 4 1,997 5 1,990 4 | 1 ,970
1 1,883 1 1,892 3 1,901 3 1,889 2 1,880 — 1 —
2 1,810 2 1,810 4 1,820 3 1,817 4 1,807 4 1 ,810
0 ,5 1,727
3 1,654 2 1,657 4 1,674 4 1,669 4 1,659 4 1,661
3 1,535 2 1,535 — — — — 4 1,533 4 i 1,537
2 1,497 1 1,508 — — — — 3 1,495 2 1 1,502

пластов только в верхах формации и слагают ее нижнюю часть. Однако 
резкое исчезновение монтмориллонита в цементе на глубинах около 
1200—1300 м (зона развития марки ПЖ углей) и появление на этом 
уровне гидрослюд с содержанием монтмориллонитовых слоев около 20% 
свидетельствуют о том, что этот процесс имеет скорее всего дискретный 
характер. Гидрослюды, содержащие около 20% разбухающих слоев с 
базальным рефлексом rf(ooi), в природном состоянии равным 10,7—10,5 А. 
в насыщенном дающие рефлексы с d = 9,8 A (d(ooi) гидрослюды + d(002Y 
монтмориллонита), являются, видимо, очень устойчивой фазой и встре
чаются в разрезе на протяжении почти 3000 м, начиная от зоны углей 
марок ПЖ и кончая зоной развития коксующихся и тощих спекающих 
углей. Широкая распространенность гидрослюд, содержащих до 20% 
разбухающих слоев в отложениях разного возраста и разных регионов, 
подтверждает исключительную стабильность данных образований в 
осадочных породах. Даже в самых нижних горизонтах с марками углей, 
близкими к полу антрацитам (выход летучих около 6—7%), некоторое 
количество разбухающих слоев в структуре гидрослюд сохраняется 
(табл. 3, обр. 152/61).



Основным минералом цемента является гидрослюда, образующая 
крустификационные каемки вокруг обломочных зерен или петельчато
пластинчатые агрегаты; ассоциирует с новообразованным кварцем, аль
битом, стопочковидными выделениями каолинита. Характерна незначи
тельная роль хлорита и отсутствие монтмориллонита в виде самостоя
тельной фазы (табл. 4, обр. 64/61, 71 а/61).

Т а б л и ц а  4

Химический и минералогический состав образцов цемента песчаников и аргиллитов 
фельзитовых граувакк угленосной формации

Окисел

Нейтральная фация Фация болот

Цемент 
песчани

ков, изме
ненных в 
эпигенезе

Цемент песчани
ков Аргиллиты Аргиллиты под

угольные

64/61 71а/63 66/61 72/61 62/63 75/63 71/63 80/63 247/63

S i0 2 55,17 52,93 53,96 52,67 53,18 52,72 52,57 51,94 51,97
T i02 1,12 0 ,98 0 ,94 1 ,39 0 ,85 1,06 1,01 0 ,90 0,91
А120 3 25,05 24,71 22,04 22,28 22,01 24,24 26,04 26,15 24,97
Fe20 3 0 ,8 6 0 ,70 1,75 1,00 2,13 0 ,64 1,36 1,33 2 ,22
FeO 1,90 1,96 3,03 3,35 2 ,94 2 ,10 1,80 1,32 0 ,9 8
CaO 0 ,3 4 0,52 0 ,55 0 ,25 0 ,43 0 ,46 0 ,34 0 ,50 0 ,0 7
MgO 1,79 1,63 2 ,07 2 ,45 2,05 1,93 1,71 1,52 2 ,25
Na20 0,53 0 ,23 0 ,3 4 0 ,61 0 ,16 0 ,19 0 ,1 9 0 ,19 0 ,54
K20 2,96 3,50 3,67 3 ,38 3 ,60 3 ,80 3 ,00 3,40 5,23
H20+ 6,75 7,93 6,02 6 ,06 8,17 6,30 9,16 5,93 5 ,66
H2CT 2,04 2,77 2 ,47 2 ,66 1,21 3,65 0 ,19 3,42 4 ,22
C 0 ,86 Нет 0,64 0 ,1 0 2,25 1,52 1,72 1,73 0 ,43
co2 0 ,03 1,45 2,67 3,00 Нет Нет 0 ,02 Нет 0 ,04

Сумма 99,41 99,36 100,15 99,23 98,0 98,63 99,10 98,38 99,52

М и н е р а л о г и ч е с к и й  с о с т а в  (в %)
Гидрослюда 33 40 ,3 41 37 ,3 41,2 43,7 35,2 27,3 50,5
Хлорит 10,5 10,3 16,7 15,9 12,7 10,8 10,7 8 ,7 11,7
Монтморил
лонит Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет Нет
Каолинит 26,8 17,4 10,2 11,9 10,9 15,4 28 ,6 36,2 4 ,1
Кварц 7,50 6,25 13,3 7,3 7,7 8 ,2 7,30 6,02 Не опр.
Альбит 4 ,6 1,5 2 ,6 5 ,2 1,5 1,6 1 ,6 1,6 4 ,2
Прочие 2 ,0 2,43 4 ,2 4 ,5 3,1 2 ,5 2 ,8 2 ,6 1,38
Остаток 15,6 21,8 11,9 27,9 21,7 17,7 13,9 4 ,6 28,1

Рентгеноструктурный анализ (табл. 5) показывает некоторое свое
образие гидрослюдистого минерала, выражающееся в том, что слюди
стые и монтмориллонитовые межслоевые промежутки, вероятно, имеют 
тенденцию к упорядоченному чередованию, так как на дифракционной 
картине насыщенных глицерином образцов постоянно имеются два' 
пика с d= 11,6 А и d = 9J  А, которые после прокаливания имеют d = 9,9 А. 
В природном состоянии на дифракционной картине образца имеется пик 
с d= 10,5—10,8 А.



Межплоскостные расстояния и относительные интенсивности отражений 
на рентгенограммах образцов фельзитовых граувакк

71/63 цемент 80/63 аргиллит 247/61 цемент

.Природный,
ориентирован

ный

Ориентирован
ный, насыщен

ный глицерином

Ориентирован
ный, насы

щенный 
глицерином

Ориентирован
ный, прока- I 

ленный 
*=550°С j

Природный,
ориентиро

ванный

ОриенТиро- i 
ванный, 

насыщенный 
глицерином

Ориентиро
ванный про

каленный 
/=550°С

/ - / d I d I d / d / d I d

5 14,4 6 14,6 1 14,0 2
1

13,8 ! 1 14,4 1 14,3 2 !13,9
6 11,9 4 11,9 2 11,6 — —  : — — 3 11,6

1

-  1 —

6 10,2 6 10,0 2 9 ,8 10 10,1 10 10,8 10 9 ,8 10 10,0
10 7 ,2 10 7 ,3 10 7,1 1 7,1 4 7,1 3 7,2 — —
5 5 ,0 5 5 ,0 2 4 ,99 5 5 ,0 6 4,99 1 5 ,4 5 5 ,1
4 4 ,7 5 4 ,7 1 4 ,7 —  1 — 1 4 ,7 3 4 ,8 — —

5 4 ,29 5 4 ,3 0 з 4,26 1 3
4,24 2 4,22 1 4 ,29 1 4 ,31

8 j  3 ,58 9 3 ,58 j  9 3,58 '  1 3,52
!  2

3,52 2 3,57 1 3,57
9 3,35 9 3 ,36 i 10 3,34 1  10 |i 3 ,34

8
3,34 9 3,36 10 3,35

1 3 ,08 11 — —
1  !|  2,99 !  1 3,18 2 3,19 1 3 ,07

1 2 ,82 !  1 2,86 1 2,84 —
I

'  1 2,83 — — —

2 2 ,57 I  1 2,59 1 2,56 1 2 ,59 1 2,55 1 2,54 2 2,55
.2 :  2,451 2 2,469 2 2,452 2 2,441 1 2,446 — — — —

3 ;  2,393 2 2,393 1 2,373 — j  — ! 1 2,373 — — — —
1 j 2,279 1 2,298 1 2,280 1 ! 2 ,280 1 2,271 . _ — 1 2,261
1 ! 2,225 1 2,252 — — 1 1 2,221 — — —
3 ! 2 ,124 3 2,128' 2 2,120 2 2,112 2 2,120, 1 2,140 1 2,161
5 ■ 1,990 4 1,990 3 1,980 2 1,976 4 1,997 ; ^ 1,994 3 2,008
1 | 1,892 2 j 1,901 1 1,892 1 1,880 1 1,892 1 1,895 1 1,908
4 1,815 3 1 1,820 3 1,813 3 1,813 2 1,807; 1 1,806 1 1,817
5 ! 1,664 4 1,668 ' 3 1,664 ! 3 1,664 4 1,650 3 1,659 2 1,668
4 ' 1,544 5 1,543 j  3 1,537 ! 3 1,535 1 1,535 ' 1 1,540 1 1,537
1 | 1,499 1

1
1,499 1 1

1
1,495

1 1
1,495 1 l,499j 1

l
1,501 1 1,509

Гидрослюдистый смешанно-слойный минерал встречен впервые в 
^фельзитовых граувакках в верхней части разреза примерно на том же 
уровне, что и монтмориллонит в диабаз-спилитовых граувакках. Данных 
о том, проходил ли минерал первоначальную монтмориллонитовую ста- " 
дию существования или возник как синтетическое новообразование, у нас 
нет. Можно только утверждать, что процесс формирования этого ми
нерального образования проходил довольно рано, в первые этапы на
чального эпигенеза, а возможно, начался даже в диагенезе. Необходи
мое количество калия в данном случае обеспечивалось процессом ран
ней раскристаллизации стекловатого базиса обломков кислых эффузи- 
вов, богатых щелочами.

Каолинит встречается в цементе песчаников примерно до глубины 
около 3500 м, ниже, в зоне тощих углей, он постепенно исчезает (обр. 

’247/61). Оценить долю новообразованного и обломочного каолинита 
трудно. Показателем присутствия обломочного каолинита может слу
жить его нахождение в глинах «нейтральных» фаций, составляющее не
большую, но постоянную величину около 10%. В цементе песчаников 
формы кристаллизации каолинита говорят скорее об его аутогенной 
природе, особенно в породах, тяготеющих к фациям заболачивающихся 
водоемов, богатых растительными остатками, где каолинит часто ассо
циирует с сидеритом.



Обращает внимание удивительное сходство состава аргиллитов с со
ставом цементов песчаников в соответствующих петрографических груп
пах пород (см. табл. 1, 4 и фиг. 1, 2).

Аргиллиты, ассоциирующие в верхней части комплекса с диабаз- 
спилитовыми граувакками, характеризуются набором тех же глинистых 
минералов, которые присутствуют в цементе песчаников; некоторые от
личия имеются только в количественных соотношениях компонентов 
(см. табл. 1, обр. 104/61). В нижних горизонтах разреза, в эпигенетиче
ски измененных породах (обр. 165/61) даже эта разница сглаживается, 
и аргиллиты практически имеют тот же минеральный состав, что цемент 
песчаников. То же мы наблюдаем в аргиллитах фельзитовых граувакк 
(см. табл. 4, обр. 62/63, 75/63).

Важно подчеркнуть, что не только набор минералов, но и характе
ристика главнейших минеральных видов оказывается очень близкой. 
Кристаллохимические особенности монтмориллонита в в песчанике (см. 
табл. 1, обр. 125/61) и аргиллите (обр. 104/61) очень близки; тоже отно
сится к хлориту. Гидрослюдистый минерал «с раздваивающимися реф
лексами» фельзитовых граувакк идентичен как в составе цемента пес
чаников (см. табл. 4, обр. 71 а/63), так и в аргиллитах (обр. 80/63, 62/63).

Влияние фациальных условий проявляется отчетливо только в «конт
растных фациях», © частности, в обстановках, богатых растительным 
материалом, где наблюдается резкое увеличение содержания каолини
та. Особенно наглядно это проявляется в подугольных глинах обр. 80/63, 
62/62, где содержание каолинита достигает 35—40%.

Влияние эпигенетической переработки выражается в исчезновении 
монтмориллонита как в цементе песчаников, так и в глинах в зоне га
зовых углей (выход летучих около 30%) на глубинах около 1300— 
1500 м и каолинита в зоне тощих углей (выход летучих 13—14%) на 
глубине около 3500 м. Оба минерала переходят, по-видимому, и глав
ным образом в гидрослюду, так как содержание последней (особенно в 
цементе песчаников) в нижних горизонтах существенно возрастает, хлот 
рита остается довольно постоянным.

КРАСНОЦВЕТКАЯ МЕДЕНОСНАЯ ФОРМАЦИЯ
ОРЕНБУРГСКОГО ПРИУРАЛЬЯ

В составе формации отчетливо снизу вверх выделяются четыре круп
ных литологических комплекса: 1) нижний красноцветный терригенно- 
хемогенный лагунный комплекс (P2uf), формировавшийся в условиях 
бассейнов с повышенной соленостью; в составе комплекса распростра
нены породы широкого гранулометрического спектра, начиная от песча
ников с доломитовым и гипсовым цементом, кончая доломитовыми мер
гелями и прослоями собственно хемогенных пород-доломитов и гипсов,
2) морской комплекс (P2kzi), сложенный терригенно-глинистыми поро
дами, чередующимися с известняками с нормальной морской фауной,
3) верхний лагунный комплекс (P2kz!—P2tat) по составу слагающих по
род и условиям формирования очень близкий к нижнему лагунному 
комплексу, 4) континентальный аллювиально-дельтовый комплекс 
(P2tat2) . ^

В этой статье мы рассмотрим состав глинистых минералов только 
трех первых комплексов, ограничившись примерно тем же стратиграфи
ческим объемом разреза, что был использован при описании угленосной 
формации.



По петрографическому составу выделяются две группы граувакк,, 
идентичные или очень близкие описанным выше породам угленосной 
формации: диабаз-спилитовые и фельзит-альбитофировые. Последние 
отличаются от фельзитовых граувакк угленосной формации большим 
содержанием плагиоклазов и обломков альбитофиров (см. фиг. 2). Со
храняется и общий план распределения двух петрографических типов 
граувакк в разрезе: в нижней половине доминируют граувакки более 
основного состава, в верхней — кислого. Точнее, нижний лагунный и 
морской комплексы характеризуются распространением диабаз-спили- 
товых граувакк, верхний лагунный комплекс в нижней половине сложен 
диабаз-спилитовыми граувакками (P2kz2), в верхней (P2tati)—фельзит- 
альбитофировыми. Переходя к характеристике глинистых минералов по
род красноцветной формации, необходимо сразу же подчеркнуть одну из- 
важнейших особенностей. Зависимость состава глинистых минералов от 
первичного характера обломочного вещества здесь практически не про
является, она полностью затушевывается и подчиняется контролю физи
ко-химических услрвий различных фациальных обстановок.

При идентичном первичном составе обломочного материала ассоциа
ции глинистых минералов в нижнем осолоненно-лагунном и морском 
комплексах совершенно различны. И, наоборот, несмотря на разный 
петрографический состав обломочного вещества в породах верхней и 
нижней частях верхнего осолоненно-лагунного комплекса ассоциации 
глинистых минералов как в диабаз-спилитовых, так и в фельзитовых 
граувакках сохраняются постоянными. Это обстоятельство делает це
лесообразным дать описание ассоциаций глинистых минералов по двум 
главнейшим типам фациально-литологических комплексов: осолоненно- 
лагунному и морскому.

Глинистые минералы нижнего (P2uf)
и верхнего (P2kz2 — P2tat) лагунных комплексов

В отложениях осолоняющихся водоемов в различных гранулометри
ческих типах пород, начиная от песчаников и кончая тонкоотмученными 
терригенно-хемогенными и хемогенными доломито-гипсовыми породами,, 
присутствует своеобразная ассоциация глинистых минералов, на харак
теристике которых следует остановиться подробнее. Главнейшими ком
понентами этой ассоциации являются различные структурные разновид
ности магнезиальных хлоритов, встречающиеся обычно в виде как не
упорядоченных, так и упорядоченных смешанно-слойных образований 
типа корренсита; своеобразные «зеленые» гидрослюды, объединенные 
под наименованием железистые иллиты, характеристика которых дана в- 
одной из статей настоящего сборника (А. Г. Коссовская, В. А. Дриц); 
минералы группы палыгорскита и триоктаэдрические монтмориллони
ты встречаются, как правило, только в хемогенных породах в виде 
примеси к названным выше основным компонентам. Доминирующая роль 
принадлежит группе магнезиальных хлоритов, а также минералам типа 
корренсита, на характеристике которых целесообразно остановиться не
сколько подробнее, так как в нашей литературе эта минеральная груп
па почти не описана.

О термине корренсит

Минералы группы магнезиальных хлоритов, содержащих «подвиж
ные» межслоевые промежутки и обычно объединяемые под наименова
нием корренситы, пользуются широким распространением среди терри- 
генно-эвапоритовых формаций различного возраста и различных регио
нов. Можно с полным основанием считать, что эта группа минералов.



имеет такое же и н д и к а т о р н о е  значение для эвапоритовых форма
ций, как каолинит для угленосных. Остановимся коротко на рамках, ко
торыми целесообразно ограничивать данное семейство минералов. 
В известной книге под редакцией Брауна (1965) отмечается, что термин 
к о р р е н с и т  применяется различными авторами к разным 28 А мине
ралам триоктаэдрического типа. В частности, автор термина корренсит 
Липпман (Lippman, 1954, 1956) по существу описал под этим наимено
ванием два несколько отличающихся минерала: в одном случае было 
упорядоченное чередование 1 : 1 слоев хлорита и разбухающего хлорита, 
в другом — хлорита-вермикулита.

Близкого типа упорядоченные минералы хлорит — монтмориллонит 
были описаны Бредли и Уивером (Bradley, Weaver, 1956) в пенсильван
ских отложениях Колорадо, Тукером (Tooker, 1962) — в пенсильванской 
терригенно-карбонатной формации Окир штата Юта, Мартином-Виваль
ди и Мак Юном (Martin-Vivaldi, Mac Ewan, 1957, 1960) — в цехштейне 
Испании, Петерсоном (Peterson, 1962)— в верхнемиссисипских ' карбо
натных отложениях штата Тенесси и Лука (Lucas, 1962) в терригенно- 
эвапоритовой формации триаса Франции и Марокко.

Эти многочисленные находки в фациально близких отложениях по
зволяют сейчас довольно четко определить группу минералов, объеди
няемую термином к о р р е н с и т .  К этому семейству относятся генетиче
ски однотипные 28 А упорядоченные смешанно-слойные минералы, ха
рактерной особенностью которых является высокая магнезиальность хло
ритовой «основы», присутствие подвижных межслоевых промежутков 
типа монтмориллонита, подвижного хлорита или вермикулита и, нако
нец, их широкая распространенность в терригенно-карбонатных и эва
поритовых отложениях засолоняющихся водоемов различного харак
тера. 1

В табл. 6 сведены изменения значений базального рефлекса d(0oi) при 
разных обработках для представителей семейства корренситов. Обра
щает внимание, что собственно корренсит (хлорит — разбухающий хло
рит) встречается относительно редко, он был встречен только Липпма- 
ном (Lippmann, 1954) и Мартином-Вивальди (Martin-Vivaldi, Mac Ewan, 
1957) в триасовых глинах Каталонии (Испания). Значительно чаще 
встречаются смешанно-слойные образования типа хлорит-триоктаэдри- 
ческий монтмориллонит, обнаруженные Лука (Lucas, 1962) во многих 
породах, Бредли и Уивером (Bredley et Weaver, 1956), Петерсоном (Pe
terson, 1962) и авторами настоящей работы.

Т а б л и ц а  6

Изменения tf(001) корренситов, описанных в терригенно-карбонатных 
и эвапоритовых формациях

Характеристика (̂qoi) в ^

Автор При
родный

Насыщен
ный гли
церином

Прока
ленный Минерал

Возраст и характеристика 
отложений

Lippmann, 1954 
Martin-Vivaldi, Mac 
Ewan, 1957

28,3
30

3 2 -3 3
3 2 -3 2 ,7

1 28 1 
28,5  (

„ Хлорит—разбухаю
щий хлорит

1 Цехштейн, ФРГ 
Триасовые отложения Ка
талонии (Испания)

Bradley et Weaver, 
1956
Lucas, 1962

A . Г. Коссовская,
B . А. Дриц, T. H. Со
колова

29
28

28 ,4

31
32

32

23
24

22,3

X ло рит—монтмо
риллонит (вермику- 

" лит—монтморилло
нит)

Пенсильванские отложе
ния района Колорадо 
Т риасовые отложения 
Франции и Марокко 
Пермские отложения При- 
уралья



Другие типы триоктаэдричёскйх 28А — ЗОА минералов, описанные 
Ирли и Мильном (Earley, Miln, 1956) в миндалинах базальтов, В. А. Дри- 
цем и А. Г. Коссовской (1963) в цементе меловых песчаников Привер- 
хоянья и других мест, несмотря на некоторую структурную схожесть с 
корренситами, составляют самостоятельную генетическую группу (или 
скорее группы), формирующуюся за счет фемических компонентов,либа 
синтетическим путем, либо путем трансформации богатых железом и 
магнием минералов со слоистой структурой (биотитов).

Одним из авторов (Коссовская, 1966) все эти разнообразные упоря
доченные смешанно-слойные триоктаэдрические минералы были ошибоч
но отнесены в единую генетическую группу корренситов.

Глинистые минералы цемента диабаз-спилитовых 
и фельзит-альбитофировых граувакк 
нижнего и верхнего лагунных комплексов

Весь разрез описываемой формации относится к зоне начального 
эпигенеза. Структуры песчаных пород преобразованы очень слабо, ос
новные изменения — разъедание и метасоматическое замещение обло
мочных компонентов хемогенным цементом. Выделяются песчаники:
а) с поровым или пойкилитовым хемогенным цементом, последним чаще 
всего служит гипс в различных сочетаниях с ангидридом и доломитом 
(обр. 19/63) и б) с поровым или пленочно-поровым глинистым и глини- 
сто-хемогенным цементом (обр. 16/63). В обоих случаях основным ком
понентом глинистого вещества является корренсит. Песчаники, поровые 
участки которых бывают заполнены только корренситом, сравнительно 
редки. Почти всегда присутствует гипс, который либо заполняет цент
ральные участки пор, либо локализуется в виде отдельных крупных 
вкрапленников в породе.

Корренсит в шлифах имеет тонковолокнистое фиброподобное строе
ние, окрашен в светло-зеленоватый цвет, двупреломление очень низкое,, 
в отдельных участках утолщенные волокна слабо плеохроируют и дву- 
преломляют в темно-серых, иногда несколько аномальных цветах. Че
шуйки редко образуют «облекающие» каемки вокруг обломочных зерен, 
обычно они ориентированы перпендикулярно поверхности обломков. 
В центральных участках минерал приобретает иногда пластинчатое 
строение, иногда встречаются округлые выделения опала, но чаще всего 
центральные участки заполнены пластинчатым или тонковолокнистым 
гипсом. В последнем случае «фиброподобная» текстура глинистого ми
нерала как бы продолжается в гипсе. В песчаниках с пойкилитовым гип
совым цементом корренсит в шлифах не фиксируется и обнаруживается 
только в иммерсионных препаратах в виде тонких, довольно крупных 
пластин (до 0,05 мм) тетрагонального габитуса. Можно предположить, 
что эти тонкие пластины формируются и располагаются на границах 
раздела крупных кристаллов гипса и в шлифах не заметны. У чешуек, 
выделенных из песчаников с корренситовым цементом, показатель пре
ломления около 1,57, двупреломление очень низкое, в хороших пластин
ках удается получить псевдоодноосную фигуру с отрицательным знаком.

Минералы корренситовой группы встречаются как в сероцветных, 
так и в красноцветных песчаниках. В последнем случае все обломочные 
зерна оконтурены как бы оболочками тонкодисперсного железистого ве
щества, проникающего и разрушающего поверхностную часть зерен. 
Контакт большинства зерен с глинистым цементом четкий, но иногда не
которые обломки пород, разрушенные тонкодисперсными гидроокисла
ми железа, замещаются глинистым минералом.

Компонентом, постоянно сопровождающим группу хлорит-корренси- 
товых минералов, является гидрослюда типа железистого иллита, со-



Химический состав глинистого вещества пород красноцветной формации

Диабаз-спилитовые граувакки Фельзитовце граувакки

Прибрежно- Фация засоло
Фация засолоняющихся лагун Морские фации континенталь няющихся во

Окисел
ные фации доемов

Обр.
16/63

цемент

Обр.
19/63

цемент
Сбр.
37/63

Обр.
78/63

Обр.
46/63

цемент

Обр.
63/63

цемент
Обр.

37а/63
Обр.

120/63
Обр.

139/63

1
Обр.

104/63
Обр.

102/63
пеоча* песча- мергель глина песча песча глина глина глина глина мергель
ника ника ника ника

Si02 43,20 45,76 49,77 48,02 54,86 56,10 48,62 47,25 51,63 46,00 46,98
T i02 1,00 1,23 1,08 1,23 2 ,58 3,12 1,03 1,03 1,29 1,11 1,02
А120 3 14,07 16,72 15,44 14,97 18,11 14,17 18,85 16,89 15,22 14,43 15,65
Fe20 3 5 ,23 6 ,67 4,41 4 ,82 2 ,12 2,87 3,63 10,51 9,03 8,82 4 ,98
FeO 3,21 2,67 2,45 2 ,79 0 ,83 1,32 2,98 1,19 0 ,77 1,54 2 ,64
CaO 0 ,84 1,93 0 ,60 0 ,66 0 ,84 1,22 0 ,73 0 ,61 0,91 0 ,76 0 ,66
MgO 14,07 8 ,16 9,17 10,05 1,92 2 ,70 5 ,24 4 ,19 2 ,73 9,09 9 ,80
Na20 0 ,54 0 ,68 0 ,88 0 ,63 0 ,89 1,13 0,57 0 ,85 0 ,96 0 ,68 0 ,80
K20 1,73 2,82 2,93 2,62 3,07 3,26 3,55 2 ,98 2,88 2,78 3,13
H20+ 9,90 7,05 5,93 6 ,95 8 ,16 7,20 8 ,69 8,67 9,06 9,80 6,61
h 2o - 4 ,82 6,16 5,72 6 ,28 4 ,62 5,15 3,33 4 ,73 5 ,50 4,68 5 ,99
C02 0 ,03 Нет 0 ,02 нет 0,12 нет 0 ,30 нет 0,21 0,41 0 ,0 4
G 0 ,84 0 ,1 0 1,69 1,04 2 ,03 1,53 2 ,03 0 ,72 0,47 0,49 1 ,30
Сумма 99,48 99,95 100,06 99,95 99,85 99,56 99,62 100,66 100,57
Кварц 2 ,36 4,38 5,80 4,78 7,70 9 ,04 8,52 4,60 6,38 3 ,94 4 ,4 4

М и н е р а л о г и ч е с к и й  с о с т а в  (в %)
Гидрослюда 
Хлорит и

20 32 33 30 32 — 38 — — — 30

корренсит
Монтморил

60 40 30 43 7 — 20 — — 35

лонит Нет
Каолинит ^  
Альбит

20 — 10 Нет

(анальцим) 5 6 ,4 8 ,15 5 ,8 8 ,25 — 5 — — — 7 ,5
Кварц
Избыток

2 ,4 4 ,28 5 ,8 4 ,78 7,7 — 8 ,5 — — — 4 ,5

S i02 -f- Н20 3 4 3 3 4 ,7 — 4 ,6 — — — 15
Пробке 8 12 12 12 10 — 13 — — — 3

ставляющая, по данным расчета химических анализов, до 20—30% 
(табл. 7). В цементе песчаников гидрослюда встречается в виде зелено- 
ватых, удлиненных, хорошо окристаллизованных пластинок, длиною до 
0,05—0,07 мм, имеющих ту же крустификационную ориентировку в по- 
ровых участках, что и хлоритовый минерал, но резко выделяющихся на 
его фоне четкой конфигурацией пластинок с несколько большим свето
преломлением и более интенсивной окраской.

Формы кристаллизации корренсита и гидрослюды свидетельствуют 
о том, что формирование их происходило синтетическим путем в диаге
незе, в результате осаждения из высокоминерализованных растворов 
при возможном участии ассимилированного поровыми водами первич
ного тонкодисперсного обломочного вещества.

Рентгеноструктурный анализ показал присутствие упорядоченного 
смешанно-слойного минерала типа корренсита, состоящего из чередо
вания хлоритовых и монтмориллонитовых слоев (табл. 8). Корренсит 
индецируется по базальному отражению с?(001)равному 28,4 А в природ-



Межплоскостные расстояния и интенсивности отражений на рентгенограммах глинистого

120/63 104/63 46/63

Ориентирован
ный, насыщен
ный глицерином

Ориентирован
ный, прокален
ный f=550°C

Ориентирован
ный, насыщен
ный глицери

ном

Ориентирован
ный, прокален
ный /=550°С

Ориентиро
ванный, насы

щенный глице
рином

Ориентирован
ный, прокален

ный /=550°С
Прокипячен

ный в НС1

5 15,5
3 14,2 4 14,0 — — 3 13,5 1 14,4 1 13,7

8 9 ,8 10 10,1 5
л

10,0
8 ,1
7 ,0

5 10,1 4 10,0 9 9 ,9 3 10,8

5 7,1 1 7,1
1
3 1 7,2 10 7 ,2 10 7 ,3

1 6 ,4
1 4 ,9 4 4 ,9 1 4 ,9 2 4 ,9 1 4 ,9 3 4 ,9
2 4 ,7

2 4 ,50 4 4 ,50 3 4 ,48 1 4,48 3 4 ,48 1 4 ,52
4 4,22 2 4,26 1 4,16 1 4 ,24 3 4 ,22 3 4 ,22 4 4 ,26

1 3,80 2 3 ,78 1 3,81
1 3,72 1 3,72 — — 1 3,70 — —
3 3,54 2 3,54 4 3,54 — — 5 3,57 1 3,51 9 3 ,59

10 3,34 10 3,34 10 3,34 10 3,34 9 3,34 10 3 ,34 10 3,36 *
1 3,17 2 3,19 3 3,19 2 3,17 3 3,19 3 3,19 5 3,22

— — — — 2 2,96 1 2 ,99 1 2,96 2 2 ,96 2 2 ,99
1 2 ,84 1 2 ,84 1 2 ,85 1 2 ,87 — — — —
5 2,69 5 2,69 3 2 ,70 3 2 ,69 1 2,67 — —
1 2,55 3 2 ,52 4 2,57 3 2 ,55 3 2,55 2 2,57 2 2 ,59

— — — — — — — — 1 2,468 1 2,457 1 2,474
1 2,409 1 2,368 3 2,388 2 2,393 2 2,378 1 2,383 2 2,393
1 2,212 2 2,199 1 2,203 1 2,199 — — — —
1 2,120 1 2,136 1 2,120 1 2,112 2 2,120 2 2,120 2 2,136
1 1,987 2 1,994 3 1,987 2 1,987 3 1,987 2 1,987 2 1,997

1 1,886 1 1,886 1 1,898
1 1,827 2 1,830 3 1,836 2 1,824 2 1,816 2 1,810 3 1,827
3 1,692 4 1,687 3 1,696 2 1,659 3 1,661 2 1,616 4 1,675

— — — — 3 1,537 2 1,537 2 1,537 2 1,541 3 1,547
2 1,501 2 1,495 3 1,501 2 1,497 3 1,497 2 1,499 — —

2 1,499

ном состоянии, 32А в насыщенном и 22,ЗА в прокаленном. Во многих 
образцах фиксируется целочисленная серия отражений до 6—7 поряд
ков. В некоторых образцах помимо корренсита (обр. 19) присутствует 
самостоятельная фаза магнезиально-железистого хлорита, фиксирую
щаяся по присутствию базального рефлекса в 14А, почти не меняюще
го своего положения при обработках. Постоянно присутствующая гид
рослюда принадлежит к полиморфной модификации 1М и чаще всего 
содержит до 20% разбухающих слоев, что фиксируется в появлении 
пика 9,8А при насыщении образца глицерином. В большом количестве 
иногда присутствует примесь палыгорскита, лучше всего обнаруживаю
щегося под электронным микроскопом, но фиксирующегося и на ди- 
фрактограммах по интенсивному пику 10,4А, совпадающему с рефлек
сом гидрослюды, и легко обнаруживаемому по характерному «зубчато
му» раздвоению. Табл. 7 дает представление о химическом составе гли
нистого вещества цемента песчаников. Там же приведен химический



вещества образцов красноцветной формации Оренбургского Приуралья

16/63 19/63 78/63

Ориентирован- Ориентирован- Ориентирован- Ориентирован Ориентирован Ориентирован
ный, насыщен- ный, прокален- ный, насыщен- ный, прокален- ный, насыщенный ный прокален
ный глицерином ный *=550°С ный глицерином ный t=550°С глицерином ный /=550°С

10 32 ,0 2 22,3 7 32 ,0 2 22,3 8 30,6 2 21,6
10 15,7 — — 5 15,5 — — 9 15,5 — •'—
— — — — 7 14,0 5 14,2 8 14,4 5 14,4
— — 10 12,2 — — 3 12,0 — — 5 12,0

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

1 6 ,5
3 5 ,3 2 4 ,9 — — 5 5 ,0 1 5 ,3 3 5 ,0
4 4 ,6 — — 8 4 ,7 — — 2 4 ,8 — —

— — — — — — 1 4 ,48 3 4,52 4 4,52
2 4 ,28 2 4 ,29 — — 2 4,26 3 4 ,26 4 4,27
1 3 ,98 — — — — 1 40 ,3 — —

— — 1 3,80 — — 1 3,77 1 3,78 2 3,77
5 3 ,57 1 3,52 10 3 ,57 1 3 ,48 5 3,57 2 3,52
3 3 ,34 5 3,35 9 3 ,34 10 3 ,34 10 3 ,34 10 3 ,34
2 3,18 2 3,19 1 3 ,18 1 3 ,16 3 3,22 3 3,22
1 3,05 4 2,95 — — 1 2,98 2 2 ,99 3 2 ,98

. 4 2 ,90
2 2 ,68 1 2,69 — — 1 2,69 1 2,71 — —

1 2,55 — — — — 1 2,53 4 2 ,58 3 2 ,59
— — 1 2,436 — — — — 2 2,468 3 2,468

1 2,414 — — — — — — 1 2,382 1 2,388
1 2,285 1 2,248 — — — - Т - 2 2,289 2 2,285
2 2,120 — — — — — — 3 2,136 2 2,128
2 1,990 1 1,973 1 1,990 1 1,976 3 1,994 2 1,994
1 1,874
1 1,810 1 1,813 1 1,816 1 1,821 3 1,816 3 1,818
1 1,696 1 1,687 — — 1 1,692 1 1,706 — —

1 1,661 — — 1 1,657 — — 1 1,666 — —

2 1,535 2 1,535 — — — — 5 1,539 — —

1 1,495 2 1,500 — — — — 4 1,502 — —

состав глинистого вещества, выделенного из состава мергелей ,и глин.
Глинистые минералы тонкодисперсных пород представлены также 

группой магнезиальных хлоритов и железистыми иллитами (табл. 8). 
Однако необходимо подчеркнуть, что корренсит имеет массовое распро
странение в цементе песчаников. В тонкодисперсных терригенногхемо- 
генных и хемогенных породах он встречается редко (обр. 78/63). Зна
чительно большее распространение имеют смешанно-слойные образова
ния с нерегулярным чередованием хлоритовых и монтмориллонитовых 
слоев с преимущественным содержанием первых (обр. 120/63, 104/63, 
76/63 и др. до 80%). Гидрослюды чаще всего, так же, как в цементе пес
чаников, составляют 20—30%. Но в некоторых доломитовых мергелях и 
доломит-гипсовых породах основным минералом являются зеленые гид
рослюды или железистые иллиты, характеристика которых подробно 
дана в уже упоминавшейся статье А. Г. Коссовской и В. А. Дрица в 
данном сборнике.
4 Эпигенез 49



Состав глинистых минералов в диабаз-спилитовых граувакках мор
ских «нейтральных фаций» описываемой формации довольно близок к 
ассоциации глинистых образований аналогичной петрографической груп
пы пород угленосной формации. Основными минералами являются гид
рослюда и железисто-магнезиальный хлорит, присутствует некоторая 
примесь каолинита (табл. 7, обр. 46/63, 37а/63). Важно отметить, что као
линит встречен только в сероцветных морских породах нижнеказанского 
яруса, богатых органическим веществом. По-видимому, необходимо при
знать здесь его аутигенное происхождение. Если бы каолинит в породах 
описываемой формации имел обломочное происхождение, то прежде 
всего должен был бы присутствовать в богатых кварцем фельзитовых 
граувакках континентальных красноцветных дельтовых фациях посад
ках опресненных лагун, развитых в породах татарского яруса верхней 
части формации (см. фиг. 1, обр. 102/61 и др.). Можно ожидать, что, 
если в источниках сноса были коры выветривания с каолинитом, то 
именно фельзитовые граувакки с высоким содержанием кварца были 
продуктами разрушения этих кор. Однако каолинит ни в песчаниках, ни 
в глинах, связанных с данной группой пород, встречен не был. В то же 
время, вопреки существующим представлениям, к а о л и н и т ,  по- ви-  
д и мо му ,  м о ж е т  о б р а з о в а т ь с я  в м о р с к и х  о с а д к а х ,  в л о 
к а л ь н ы х  у ч а с т к а х ,  б о г а т ы х  о р г а н и ч е с к и м  в е щ е с т в о м ,  
обеспечивающим появление кислой среды. В частности, каолинит, обра
зующий псевдоморфозы по стенкам брахиопод и пелеципод, был встре
чен в морских горизонтах угленосной формации Печорского бассейна 
(Л. Л. Хайцер, устное сообщение). Одним из авторов настоящей рабо
ты в тонкодисперсных, богатых органикой граптолитовых сланцах ор
довика Литвы были встречены локальные «друзовидные» скопления не
сомненно аутигенных крупных вермикулитоподобных и лепестковых 
кристаллов каолинита, пронизанных россыпью кристалликов пирита.

Вероятно, это может рассматриваться как яркое проявление пестро
ты физико-химических обстановок диагенеза, в свое время подчеркну
той Н. М. Страховым. В локальных участках ила интенсивное разложе
ние какого-либо органического остатка может обусловить интенсивную 
генерацию С02 и создать условия среды, благоприятной для синтеза 
каолинита. Естественно, что подобные особенности формирования гли
нистых минералов удается наблюдать только в шлифах, так как при 
обычном исследовании только фракции меньше 0,001 мм, выделенной из 
породы, происхождение каолинита в морских осадках будет автомати
чески трактоваться как обломочное.

Обсуждение результатов

Полученные материалы позволяют сделать следующие заключения. 
В угленосной формации наблюдается тесная зависимость ассоциаций 
новообразованных глинистых минералов цемента песчаников и состава 
парагенетически связанных с ними аргиллитов от петрографического 
характера обломочного вещества пород. Влияние фациального контроля 
проявляется только в повышении содержании каолинита от 10%, состав
ляющих его «фоновое содержание» в глинах нейтральных фаций, до 
35% в подугольных аргиллитах и 25—30%! в цементе песчаников, бо
гатых растительными остатками. Причина этого заключается в следую
щем. Иловые и интерстиционные растворы в породах угленосной фор
мации первоначально имели кислый и нейтральный характер. Химиче
ский состав растворов при их постепенной минерализации в постседи-



ментационный период определялся только петрографическим типом об
ломочного вещества пород. Отсюда естественная тесная парагенетиче- 
ская взаимосвязь состава обломочных компонентов и ассоциаций ново
образованных глинистых минералов, фиксирующаяся на разных стадиях 
существования и эпигенетического преобразования пород угленосной 
формации.

Привлекает внимание исключительное сходство как фазового соста
ва глинистых минералов, так и кристаллохимических особенностей от
дельных минеральных видов в цементе песчаников и составе аргиллитов 
рассмотренных петрографических групп. Формы кристаллизации глини
стых минералов в поровых пространствах песчаных пород и их тесные 
текстурно-генетические взаимоотношения с новообразованными кварцем 
и альбитом не вызывают сомнений в аутигенном происхождении минера
лов, слагающих цемент песчаных пород. Образование минералов цемен
та происходило в одних случаях очень рано в диагенезе и определялось 
характером насыщенных растворов среды осадконакопления, в других 
осуществлялось на разных этапах эпигенеза, контролируясь постепен
ным обогащением интерстиционных растворов химическими элементами, 
поступающими в результате растворения нестойких обломочных компо
нентов пород.

Идентичность минерального состава аргиллитов и цемента песчани
ков во всех выше рассмотренных случаях ставит под сомнение универ
сальность господствующей сейчас точки зрения преимущественно обло
мочного происхождения глинистых минералов терригенных пород. По- 
видимому, процессы преобразования первичного тонкодисперсного веще
ства и явления синтеза глинистых минералов играют в минерало
гии глин существенно большую роль, чем им отводилась в последнее 
время.

В красноцветной формации особенности аутигенного формирования 
глинистых минералов выступают еще отчетливее. Здесь состав ассоциа
ций глинистых минералов определяется уже не первичным петрографи
ческим характером обломочного материала, а физико-химическими ус
ловиями среды осадконакопления.

Однако необходимо подчеркнуть, что связать определенные аутиген- 
ные минералы с разной степенью засолоненности бассейнов и режимом 
хемогенного осадконакопления пока не удается. В частности, аутигенные 
железистые иллиты, магнезиальные хлориты и минералы группы кор- 
ренсита в различных количественных соотношениях встречаются в ши
роком диапазоне, начиная от известково-доломитовых (Peterson, 1962; 
Tooker, 1962) пород и кончая солями (Lucas, 1962).

Имеются некоторые немногочисленные наблюдения, свидетельству
ющие о том, что корренситовая ассоциация появляется широко в загип
сованных породах, железистые иллиты больше тяготеют к доломитам,, 
однако имеющихся материалов слишком мало для того, чтобы связать 
различные типы силикатного минералообразования с определенными 
физико-химическими обстановками. Остается пока неясным взаимоотно
шение корренситов и железистых иллитов с минералами групп палыгор- 
скита и сепиолита. Во всех вышеперечисленных примерах палыгорскит 
и сепиолит встречались только ̂ спорадически и в виде небольшой при
меси. Единственное заключение, которое можно сделать сейчас, анали
зируя имеющийся фактический материал,— это то, что ассоциации кор- 
ренсита, магнезиального хлорита и железистых иллитов приурочены в 
основном к осадкам терригенно-хемогенной седиментации, а полыгор- 
скиты и сепиолиты в качестве породообразующих минералов связаны, 
по-видимому, с чисто хемогенными породами. М. А. Ратеев (1964) об
ратил внимание на то, что палыгорскит и сепиолит редко встречаются 
вместе, причем первый тяготеет к известково-доломит-глинистьщ поро-



дам, а второй встречается главным образом среди седиментационных 
доломитов. Он связал это с тем, что для формирования палыгорскита 
необходим А1, реализующийся из первичной глинистой мути, осаждав
шейся вместе с карбонатами.

Милло (Millot, 1964) на основании анализа обширного материала по 
третичным карбонатным отложениям Северной и Западной Африки вы
деляет седиментационный ряд глинистых минералов от берега к центру 
бассейна: монтмориллонит — палыгорскит — сепиолит, связывая по
следовательное формирование этих минералов с химической дифферен
циацией растворов, выносившихся в бассейн из кор выветривания и 
осаждением вначале алюмосиликатов, далее алюмо-магнезиальных си
ликатов и, наконец, чисто магнезиальных. Нам представляется более 
правдоподобной точка зрения М. А. Ратеева.

В этом случае намечается три естественных типа силикатного мине- 
ралообразования в хемогенных отложениях водоемов с повышенной со
леностью. Как это не кажется странным на первый взгляд, типы сили
катного мииералообразования определяются в основном присутствием 
обломочного материала (независимо от его петрографического состава), 
служащего первичным сырьем для процессов аутигенного силикатооб- 
разования, а не степенью засоленности водоема. Выделяются следующие 
типы: 1) гидрослюдисто-корренситовая ассоциация формируется в отло
жениях, богатых обломочным материалом, поставляющим в избытке Fe 
и А1, требующихся для образования этих минералов, 2) палыгорскит 
(сопровождающийся часто монтмориллонитом и кремнистыми образова

ниями)— образуется при хемогенной седиментации с ограниченным со
держанием первичного алюмо-силикатного материала; 3) сепиолит — 
связан с чисто хемогенным осаждением как карбонатов, так и магне
зиального силиката.

В этих трех типах ассоциаций глинистых минералов, связанных с хе
могенной седиментацией, остается много неясного. Вероятно, в будущем 
удастся определить условия, благоприятные для преимущественного об
разования в одних случаях магнезиальных хлоритовых минералов, в дру
гих Fe-иллитов и увязать генезис последних с условиями формирования 
глауконитов в нормально-морских условиях. Задачей дальнейших работ 
является установление положения и роли монтмориллонита в описанных 
выше парагенезах, так же как выяснение ступеней кристаллохимической 
истории формирования отдельных минеральных видов. Постоянное при
сутствие разбухающих слоев в разных минеральных видах оставляет 
открытым вопрос, шел ли синтез путем непосредственного формирова
ния различных минеральных фаз с определенным дефицитом катионов в 
межслоевых промежутках (определяющим частое присутствие около 
20% разбухающих слоев как в гидрослюдах, так и в хлоритах) или эти 
минералы формировались в результате трансформации первичных сло
истых фаз
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ДИНАМИКА ПРЕОБРАЗОВАНИЯ МОНТМОРИЛЛОНИТА 
В ГИДРОСЛЮДУ ПРИ РЕГИОНАЛЬНОМ ЭПИГЕНЕЗЕ

В. Д. ШУТОВ, В А. ДРИЦ, Б. А. САХАРОВ

Постановка задачи

Постседиментационное изменение монтмориллонита в общих чертах 
хорошо известно. Статистика распределения этого компонента по общей 
стратиграфической колонке осадочных образований, в равной мере как 
и его распространение по мощным разрезам частых формаций, свиде
тельствует о постепенном исчезновении монтмориллонигового минерала 
по мере перехода от более молодых и (или) менее погруженных отложе
ний к более древним образованиям и (или) к породам, погруженным на 
значительные глубины.

Как показали многие исследования, исчезновение монтмориллонита 
связано с его стадийным переходом в другие виды минералов и прежде 
всего в группу диоктаэдрических гидрослюдистых образований (Грим, 
1959; Шутов 1962;* Коссовская и др., 1963; Карпова, Лукин, 1967). Хотя 
этот процесс многократно прослежен и описан, его кристаллохимическая 
специфика и механизм преобразования оставались не разобранными. 
Решению этой задачи и посвящена настоящая статья.

Характеристика объекта исследования

Объектом исследования были монтмориллонитовые минералы, обра
зовавшиеся по основной массе кислых пирокластических пород, слагаю
щих серию обособленных прослоев (около 20 прослоев, мощностью от 
нескольких сантиметров до первых метров) в мощном (свыше 4000 м) 
разрезе угленосной формации (Q —С3) Карагандинского бассейна (Ка
захстан). Прослои пирокластического материала распределены по все
му разрезу более или менее равномерно (фиг. 1) и обладают одинако
вым или очень близким составом исходного вещества. Их породообразу
ющая часть сложена обломками кислого стекла (перешедшего в монт- 
мориллонитовый агрегат непосредственно вслед за отложением пирокла
стического материала), кристаллами плагиоклазов № 15—25 и крупны
ми, иногда идиоморфно-гексагональными пластами биотита. Среди ак- 
цессориев характерны прозрачный и особенно бурый апатит, перепол
ненный мельчайшими включениями гематита. Специфический комплекс 
породообразующих и акцессорных минералов в сочетании с характерной 
(светлой) окраской пирокластических прослоев позволяет легко узна
вать и выделять их на общем, более темном фоне вмещающих пород уг
леносной формации. По мере перехода от верхних прослоев к нижним 
наблюдаются признаки эпигенетической переработки структур пирокла
стических пород. Они выражаются в появлении вторичного текстуриро-



Фиг. 1. Распределение прослоев пирокластических пород 
в разрезе угленосной формации Караганды 
На колонке показаны только изученные прослои пирокластиче
ских пород. Содержание КгО дано для коллоидных фракций, вы
деленных из пирокластических пород

вания основной витрокластической массы, 
степень которого возрастает с глубиной зале
гания отдельных прослоев.

Сочетание исходно-однородного состава 
всех прослоев с их направленным вторичным 
изменением по мере перехода от верхних сло
ев к нижним позволяет рассматривать совре
менный состав всей серии пирокластических 
прослоев как совокупность отдельных стадий 
их постседиментационного преобразования в 
процессе погружения пород в более глубокие 
зоны земной коры. Естественно, что и все монт
мориллониты, возникшие непосредственно 
вслед за накоплением пирокластического ма
териала и претерпевшие вместе с ним глубин
ное преобразование, фиксируют отдельные 
стадии на пути постепенного изменения монт
мориллонита и перехода его в гидрослюдистый 
минерал.

Методика

Для выявления кристаллохимической специфики стадийного перехо
да монтмориллонита в гидрослюду был применен метод Фурье, преобра
зованный в варианте, предложенном Ю. С. Дьяконовым (1962).Этот ме
тод на основании измерения межплоскостных расстояний и интенсивно
стей базальных отражений позволяет получить вероятностно-статисти
ческую картину распределения в исследуемых образцах слоев различно
го типа. Для расчетов использовалась следующая формула:

оо

Ф (Z) =  — ? /  (р) cos pZdp, я *) 
о

где р = 4jt sin ** э v — уГол отражения, X — длина волны рентгенов-“К
ского излучения, ^  — расстояние между идентичными слоями вдоль 
нормали к (001).

Смысл функции ф (Z) состоит в том, что она дает полную информа
цию, во-первых, о. типах слоев, присутствующих в данном объекте, и о их 
количественных соотношениях и, во-вторых,— о частоте встречаемости 
различных сочетаний слоев.

Для исследования было выбрано шесть образцов, характеризующих 
все основные стадии постседиментационного преобразования монтмо
риллонита (см. фиг. 1). Из указанных образцов была выделена коллоид
ная фракция. Съемка ориентированных препаратов, насыщенных Na и 
глицерином, проводилась на Сика-излучении на аппарате ДРОН-1 (см. 
таблицу). Все последующие расчеты были выполнены па электронновы
числительной машине Урал-2.



Межплоскостные расстояния и относительные интенсивности базальных рефлексов 
насыщенных глицерином образцов стадийного рада монтмориллонит—ректорит^
— гидрослюда

168 | 198 105 246 367 342

d / d / d У d / d I d /

_ 35,0 27 ,8 27,93 53,2 30,14 31,2 _ _ _ —

17,68 55 ,4 18,52 14,7 — — — — — — — —
— — — — 13,72 32,8 13,31 18,9 13,51 44,8 — —

9,134 66,9 9,394 90,1 9,327 22,2 9,460 * 23 ,6 9,598 138,0 9,74 53
5,858 19,7 — — 6,970 2 ,0 — — — — — —
5,635 16,7 5,553 25 ,0 5,496 8 ,3 5,429 6 ,2 5,321 38,8 — —
4,537 55,1 4,530 71,0 4,663 17,4 4,704 19,3 4,721 75,8 4 ,69 24

— — — — 3,951 2 ,4 — — — — — —
3,4955 11,2 3,474 178,5 3,443 42,3 3,430 23 ,2 3,421 202,5 3 ,34 2 3 ,5
3,033 21,8 3,105 49,1 3,091 20,1 3,112 14,2 — — — —

— — — — 2,759 5 ,0 — — — — — —
— — 2,545 34,6 2,520 4 ,3 2,560 7 ,6 — — — —
— — — — 2,285 М — — — — — —
— — — — 2,119 5 ,6 — — — ' — — —

1,983 50,4 1,982 91,3 1,983 24,8 1,986 23,1 1,992 166,7 1,99 10,0

П р и м е ч а н и е  . Слабые рефлексы, принадлежащие каолиниту, либо каолиниту и хлориту, опущены.

Основные результаты

Полученные значения ф (Z) представлены графически на фиг. 2. На 
верхней кривой (фиг. 2, а) исходного обр. 168 видно, что он содержит 
монтмориллонитовые слои (пик при Z=18 А), которые мы будем обоз
начать через В, и слюдистые слои (пик при Z=10A), обозначаемые бук
вой А. Соотношение высот А и В пиков свидетельствует о резком преоб
ладании монтмориллонитовых слоев над слюдистыми. Анализ других 
основных пиков, имеющихся на кривой ф (Z), показывает, что в исход
ном образце имеются три основных пика сочетаний слоев, условно выра
жаемых как ВВВВ, ВАВАВВ, ВВАВВ. Следует обратить внимание на 
отсутствие сочетаний типа АА, так как пик при Z = 20A отсутствует.

В следующую стадию (обр. 198) происходят существенные измене
ния: 1) увеличивается содержание слюдистых слоев, так как возрастает 
высота 10 А пика; 2) появляются 14 А слои, обозначаемые через В\. Их 
существование связано с большим, по* сравнению с другими монтморилло- 
нитовыми слоями, содержанием К в межслоевых промежутках и погло
щением только одного слоя молекул глицерина; 3) повторяемость мон- 
мориллонитовых соседних слоев В резко сократилась и не превышает 
двух пакетов (ВВ); сокращение произошло за счет появления сочета
ний BBi ВВь 4) увеличилось содержание ректоритовых зон, т. е. со
четаний типа АВАВАВ (с двух пакетов в обр. 168 до трех, по меньшей 
мере).

Запрещающими сочетаниями являются пакеты АА и АВь
Наконец, завершающая стадия в ряду монтмориллонит — ректорит 

реализуется в обр. 105.На кривой ф (Z) для этого образца видно, что 
главными пиками являются пики при Z =  28, 56, 84 и т. д. А, т. е. ректо- 
ритовый закон чередования слоев типа АВАВАВ становится основным 
мотивом в строении образца.



Важно отметить, что ректоритовая последовательность иногда нару
шается за счет того, что 18А слои замещаются 14А слоями, и формируй 
ются сочетания типа ABABiAB.

Запрещенными на этой стадии являются сочетания АА, ВВ и АВь 
АВь *

Следующая стадия (фиг. 2, б, обр. 246) связана уже с частичным 
разрушением ректоритовых цепочек и формированием первых звеньев 
слюдистых пакетов. Это происходит за счет преобразования последова
тельности ABABiAB и формирования трех слоев типа ААА. Кроме того, 
для этой стадии характерно дальнейшее замещение В на Bi в последо
вательности АВАВАВ, в результате чего число сочетаний типа АВ резко 
сокращается и не превышает двукратного повторения. Указанный про
цесс дробления ректоритовых звеньев продолжает развиваться и в сле
дующую стадию, представленную обр. 367. Число сочетаний ректорито- 
вой последовательности ограничивается однократным повторением. Со
ответственно возрастает число повторений соседних слюдистых пакетов 
(до А 5) и отмечается появление сочетания ABiABj.

Наконец, в завершающую стадию преобразования монтмориллонита 
(обр. 342) формируется сочетание типа ААААА...., которое становится 
основным мотивом в строении образца. Все прочие слои и их сочетания: 
В, В|, АВ и другие сохраняются в виде единичных реликтовых пакетов.

Обсуждение результатов и выводы

Стадийный процесс преобразования монтмориллонита в гидрослюду 
осуществлялся на фоне постепенно повышающихся температур и давле
ния в условиях непрерывного взаимодействия однородной фазы монтмо
риллонита с катионами калия, более или менее постоянный поток кото
рых осуществлялся за счет постепенного разрушения пластин биотита, 
являющихся одним из породообразующих компонентов исходного пиро
кластического вещества. Стадийное изменение монтмориллонита осуще
ствлялось, в основном, за счет внутренних ресурсов породы и носило, та
ким образом, характер автоэпигенетического процесса. Его можно себе 
представить следующим образом.

В фазе монтмориллонита, состоящей из многократно повторяющихся 
слоев В, происходит заполнение межслоевых промежутков катионами К+ 
с получением слюдистоподобных межслоевых промежутков. Характер 
замещения таков, что калий не заполняет двух соседних монтмориллонит 
товых промежутков (см. ниже схему). Такое специфическое замещение 
связано со следующим обстоятельством. Катион калия, вошедший в 
межслоевой промежуток, поляризует прилегающие к нему слои как бы 
«наводя» положительный заряд на противоположные стороны контакти
рующих с ним слоев. Создание такого заряда должно препятствовать 
сорбции катионов соседними межслоевыми промежутками и тем самым 
предопределит важную тенденцию в последовательной сорбции катиона 
калия по меньшей мере через один межслоевой промежуток. Эффект 
поляризации слоев при вхождении в межслоевые промежутки монтмо
риллонита катионов К предложен В. И. Муравьевым (личное сообще
ние).

Интересно отметить, что такое заселение характерно не только для 
начальных этапов изменения монтморйллонитового минерала, но прохо
дит красной нитью через все стадии его преобразования.

Следующим существенным моментом в ходе стадийного преобразо
вания монтмориллонита является появление 14 А слоев, которые заме
щают 18 А слои последовательности BBiB. Они представляют собой про
межуточный этап формирования ректоритовой фазы, которая образует-



ся за счет последующего замещения Bi на А. Поскольку катионы калия 
первоначально могут заселять любые межслоевые промежутки монтмо
риллонита, за исключением двух смежных, то неизбежно появление со
четаний типов ABBA на ранних стадиях (обр. 168,198) и АВ1В1А на более 
поздних стадиях (обр. 105) преобразования монтмориллонита в ректо-



рит, которые можно рассматривать как «ошибки». Однако число таких 
«ошибок», как показывает статистический анализ, должно быть относи
тельно небольшим, что подтверждается также анализом кривых (p(Z) 
для этих образцов. Следует отметить, что изображенная схема стадийно
го изменения монтмориллонита иллюстрирует идеализированный про-
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цесс, приводящий к образованию ректоритовой фазы наиболее простым 
путем. Другими словами, в ней не учтена возможность вхождения К че
рез два, три, четыре и более межслоевых промежутков монтмориллони
та. Однако и в этих случаях на более поздних стадиях этот процесс при
ведет к ректоритовому заселению монтмориллонитовых промежутков с 
некоторым количеством упомянутых выше «ошибочных» сочетаний.

Ректоритовая фаза является промежуточной стадией на пути преоб
разования монтмориллонита в гидрослюду. И не случайно, что одновре
менно с ее формированием создаются предпосылки для дальнейшего 
преобразования этой фазы. Они выразились в замещении В на Bi в рек
торитовой цепочке, т. е. в появлении сочетаний типа ABABiAB (см. 
схему). Пакеты с повышенным содержанием калия служили «затравоч
ным материалом», из которого в дальнейшем образовывались сочетания 
ААА. Параллельно шел процесс замещения слоев В на Bi в других рек- 
торитовых пакетах. Причем, если в предыдущие стадии такие замеще
ния были единичны, то в более поздние этапы, по мере увеличения по
ступления К, он фиксировался уже каждым пакетом ректорита, образуя 
сочетание типа ABi ABj. Можно предполагать, что и в завершающие 
стадии преобразования ректорита формирование гидрослюды проходи
ло не непосредственно путем внедрения калия в 18 А слой В, а осущест
влялось всюду только через промежуточную стадию 14 А слоев.

Медленный ход развития- автоэпигенетического процесса изменения 
и перехода монтмориллонита в гидрослюду позволил уловить все стадии 
этого преобразования. Ведущим началом или «пусковым механизмом» 
стадийного формирования гидрослюды явилось закономерное вхождение 
катиона калия в структуру исходного монтмориллонита. В свою очередь 
присутствие калия наводило на более глубокие структурные изменения 
минералов, связанные с частичным замещением Si на А1 и созданием в 
тетраэдрических слоях отрицательного заряда. Этому способствовало, 
во-первых, присутствие в ионной форме значительных количеств А1, воз
никавших за счет эпигенетического растворения полевых шпатов. Во- 
вторых, замещение Si на А1 увеличивало размеры тетраэдрической сет
ки, создавало более благоприятные условия для создания октаэдриче
ского окружения К, обеспечивающего жесткое закрепление этого катио



на. Вероятно, этот процесс слюдизации межслоевых промежутков монт
мориллонита осуществлялся не в конечные стадии преобразования мине
рала, а проходил постепенно, непосредственно вслед за заселением меж
слоевых промежутков К.

Разобранную динамику стадийной гидрослюдизации монтмориллони
та можно, очевидно, рассматривать как универсальную схему. Однако 
различные скорости течения этого процесса в природе могут настолько 
сократить время прохождения отдельных стадий, что сам процесс поте
ряет видимость стадийного преобразования.
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ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ МОДЕЛИРОВАНИЕ 
ЭПИГЕНЕТИЧЕСКОЙ ГИДРОСЛЮДИЗАЦИИ 
МОНТМОРИЛЛОНИТА

В. И. МУРАВЬЕВ, Б. А. САХАРОВ

Среди большого количества смешанно-слойных глинистых образова
ний обращает на себя внимание существование так называемых упоря
доченных разностей с повторяющимся через слой распределением того 
или иного межслоевого промежутка. Многие из таких минеральных ви
дов, обладающих достаточно широким распространением, выделяются 
исследователями в качестве самостоятельных глинистых минералов под 
собственными названиями (корренсит, алевардит и т. д.).

Общая тенденция распределения различных фаз в смешанно-слой
ных глинистых минералах через слой и наиболее обычное соотношение 
их в упорядоченных разностях 1 : 1 подчеркивалась Дьяконовым 
(1962а), а энергетическая выгодность существования минеральных ви
дов именно такого характера была обоснована Ценом (Zen, 1967).

Исследования последних лет (Коссовская, 1966; см. статьи А. Г. Кос- 
совской, В. А. Дрица, Т. Н. Соколовой и В. Д. Шутова, В. А. Дрица, 
Б. А. Сахарова в настоящем сборнике) показывают, что область геоло
гического распространения смешанно-слойных глинистых минералов 
ограничивается определенными рамками, а сами смешанно-слойные гли
нистые минералы выступают в качестве некоторых промежуточных обра
зований, появляющихся при гипергенной или эпигенетической трансфор
мации одних минеральных видов в другие. Другими словами, стадийная 
перестройка слоистых силикатов начинается как бы с наиболее уязвимо
го звена в их структуре, изменение которого в данных новых условиях 
наиболее легко осуществимо и максимально соответствует изменяющим
ся новым параметрам среды (давление, температура, концентрация окру
жающих раствЬров).

Надо полагать, что нет принципиальной разницы в том, какой меха
низм определяет создание нового признака (удаление «непрочных» 
звеньев структуры или, напротив, формирование новых типов слоев или 
межслоевых промежутков). Во всяком случае, любой процесс такого 
рода можно рассматривать как процесс замещения одного слоя (меж
слоевого промежутка) другим. Так, например, рассмотренный Барша- 
дом (Barschad, 1948) случай замещения калия в биотитах на магний 
иллюстрирует создание структуры вермикулита по матрице биотита, хотя 
такое замещение и не воспроизводит еще во всех деталях длительного 
природного процесса вермикулитообразования. Далек от иммитации при
родного процесса формирования алевардита опыт Теттенхорста и Джон
са (Tettenhorst, Johns, 1966), осуществивших насыщение монтморилло
нита калием и получивших калий-замещенный монтмориллонит. В на
сыщенном калием образце обнаруживалось статистическое распределе
ние «слюдоподобного» 10 А слоя и монтмориллонитового 17 А слоя. За-



крепление калия и перевод его в необмен
ное состояние требует естественно более 
глубоких структурных превращений слоев 
исходного монтмориллонита. Сорбционная 
природа новых признаков, закрепление ко
торых приводит к созданию новой структу
ры, заслуживает серьезного внимания.

Межслоевая сорбция катионов монтмо
риллонитом осуществляется благодаря вы
сокому отрицательному потенциалу его 
структуры и достаточным по величине меж
слоевым расстоянием. В предельно водона
сыщенном состоянии между слоями монт
мориллонита могут располагаться до 
10 слоев воды, раздвигая их примерно до 
24—25 А. Выше этого предела теряется пе
риодичность и система монтмориллонит — 
вода приобретает свойства суспензии. Од
нако природные монтмориллониты практи
чески всегда являются частично (реже пол
ностью) насыщенными теми или иными ка
тионами. При этом, частично насыщенные 
катионами монтмориллониты обнаружива
ют в воздушно-сухом состоянии тенденцию к поглощению двух слоев 
воды и созданию системы с периодичностью около 14 А (эта величина 
может колебаться в зависимости от степени насыщения и природы ка
тионов).

Создание некоторой избыточной концентрации катионов в растворе 
влечет за собой последовательное насыщение монтмориллонита вплоть 
до его предельного насыщения действующим катионом. При этом пер
вичный поглощенный комплекс почти целиком удаляется.

Для анализа процесса насыщения представим себе некоторую мо
дель (фиг. 1), в которой носителями отрицательного заряда являются 
слои монтмориллонита, разобщенные промежутками, заполненными во
дой. При возрастании концентрации катиона в окружающем растворе 
наступает момент, при котором равновесность системы будет осущест
вляться лишь при необратимой фиксации части катионов. Проследим 
механизм сорбции с этого момента. Первый катион, вошедший между 
слоями монтмориллонита (фиг. 1), будет не только удержан в межслое
вом положении, но и создаст эффект поляризации прилегающих к нему 
слоев, как бы «наводя» положительный заряд на противоположную сто
рону контактирующего с ним слоя. Создание такого заряда должно пре
пятствовать сорбции следующего катиона следующим межслоевым про
межутком и предопределять тенденцию к сорбции катионов через слой 
с заселением только нечетных (1, 3, 5, 7...) межслоевых промежутков. 
Однако этот механизм может действовать лишь в непосредственной бли
зости от «первого» катиона.

Поскольку статистическая вероятность захвата «первых» катионов 
во всем объеме структуры одинакова для любого ее участка, следует до
пустить, что процесс сорбции зарождается сразу (или почти сразу) в 
различных участках пачки слоев как в нечетных, так и в четных меж
слоевых промежутках. Сорбция последующих катионов при этом будет 
развиваться как бы навстречу друг другу. Если «первые» катионы I и 1а 
(фиг. 1) были захвачены случайно близко расположенными нечетными 
межслоевыми промежутками, пространство между ними заселяется че
рез слой. Если же катионы I и 1а оказались сорбированными в нечетном 
и близком четном промежутках, сближение процесса приведет к появле
нию ошибки (фиг. 1).

Фиг. 1. Схема возникновения 
поляризации слоя и вероятной 
очередности заселения меж
слоевых промежутков калием



Фиг. 2. Изменение электропро
водности системы после введе
ния раствора электролита в 
анодную камеру электродиали
затора
/ — кривая изменения электропро

водности при заполнении цеиг
ральной камеры водой;

2 —  кривая изменения электропро
водности при заполнении цент
ральной камеры суспензией 
монтмориллонита

Таким образом, рассмотренный механизм заселения катионами меж
слоевых промежутков определяет лишь тенденцию к их упорядоченному 
распределению через слой, но не создает еще предпосылки для создания 
идеальной упорядоченной структуры. Замедление процесса, постепенное 
нарастание избыточной концентрации катионов должно создать наилуч
шую возможность для заселения промежутков через слой. Напротив, 
создание мгновенных избыточных концентраций неизбежно должно при
вести к появлению предельного количества зародышевых участков новой 
структуры и, следовательно, максимального количества ошибок в рас
пределении типов слоев. Наконец, резкое пересыщение раствора может ' 
повлечь за собой лишь избыточную сорбцию всем объемом вещества, а 
последующая отмывка должна как бы имитировать обратный процесс, 
т. е. процесс удаления нестойких звеньев структуры с сохранением наи
более выгодного мотива.

Изложенные общие предпосылки заставили нас расчленить экспери
мент на ряд параллельных опытов, в каждом из которых осуществлялся 
свой механизм насыщения (см. табл.). В качестве исходного монтмо
риллонита был взят гумбрин, имеющий следующий состав: S i02—57,08, 
в том числе аморфный кремнезем — 7,20, ТЮ2— 0,33, А120 3— 14,99, 
Fe20 3 — 2,98, FeO — 0,13, CaO — 2,48, MgO — 3,74, K2O — 0,10, Na20 — 
0,56, H20+ — 5,49, H20 - — 11,21.

Структурная формула этого монтмориллонита имеет вид: Nao,oa' 
Сао,о7 • Feo,io///(Mgo,45,Feo,o7,/*Feo,o7///*Ali,4i) • (Si3,g2• Ti0,os) • Ою(ОН)9- 
•3,41 -H20. Поглощенный комплекс составляет 104 мг-экв.

В качестве насыщающего катиона был выбран калий, вводимый в 
раствор в виде КгС03. Первый вариант опыта (обр. 2) предусматри
вал создание резко избыточных концентраций, для чего паста монтмо
риллонита разбавлялась однонормальным раствором ¥^СОг до создания 
суспензии с концентрацией в 1%. Суспензия выдерживалась сутки.

Во втором варианте опыта (обр. 3) аналогичная суспензия кипяти
лась в течение 1 часа.

В следующем опыте (обр. 4) насыщение 1-процентной суспензии 
монтмориллонита производилось в электродиализаторе. КгС03 вводился 
в анодную камеру и при включении тока происходило сравнительно бы
строе нарастание концентрации калия в центральной, а затем и в катод
ной камере. Окончание опыта определялось по графику изменения элек
тропроводности. Для этого предварительно ставился «холостой» опыт с 
чистой водой в центральной камере. Кривая возрастания электропро
водности (являющаяся функцией концентрации раствора во всей систе
ме) изменяет в процессе эксперимента угол наклона до некоторого вре
мени t\ (фиг. 2), после которого достаточно продолжительное время со
храняет этот угол. При заполнении центральной камеры суспензией 
монтмориллонита, угол наклона кривой (при тех же режимах опыта) 
резко выпрлаживается и достигает стабильного угла (параллельности с 
первой крйвой) лишь ко времени t2. Время установления параллельности



кривых было принято нами за время окончания насыщения. Разница во 
времени t\ и t2 определяется буферными свойствами поглотителя (монт
мориллонита), задерживающего часть проходящего через центральную 
камеру ионов калия. Лишь после того, как суспензия, находящаяся в 
центральной камере, оказывалась насыщенной, устанавливался стабиль
ный режим тока (параллельность кривых на фиг. 2).

В последнем опыте (обр. 5) производилось частичное медленное на
сыщение монтмориллонита в обычном диализаторе. Для этого предвари
тельно определялась максимальная емкость поглощения (по опыту 2) и 
за мембрану диализатора вводилось лишь то количество К2СО3, которое 
соответствует полной емкости загруженной порции монтмориллонита. 
Опыт заканчивался после выравнивания концентраций в камерах диа
лизатора. Контролировалось выравнивание концентраций по электро
проводности системы. После того, как электропроводность переставала 
возрастать и в течение одного часа сохранялась на одном уровне, опыт 
прекращался.

Каждая из полученных порций монтмориллонита, насыщенных кали
ем при различных режимах, отмывалась в простом диализаторе до уста
новления стабильной электропроводности и pH промывных вод=  ~ 6 .
Т а б л и ц а

Количество К в монтмориллоните и d(001)

d(00l)
№ обр. (опыт) К2о (%) к

(мг/экв) воздушно- 
сухой

с глице
рином

1. Исходный монтмориллонит 0 ,10 2 14,7 17,60
2 . Насыщенный в 1 норм, р-ре K2C03
3 . Насыщенный в 1 норм, р-ре К2С 03 с кипя

10,91 232 12,6 14,03

чением 9,24 187 12,2 13,98
4 . Насыщенный К в электродиализаторе
5 . Неполностью насыщенный в простом диали

4,25 90 12,9 17,49

заторе 1,39 30 13,3 17,67

Общее количество поглощенного калия определялось в каждой пробе 
методом пламенной фотометрии.

Как показано в таблице, с возрастанием «жесткости» обработки 
меняется и межплоскостное расстояние d(ooi) как в воздушно-сухих об
разцах, так и в образцах, насыщенных глицерином. В двух случаях при 
обработке монтмориллонита в растворе К2СО3 высокой концентрации 
насыщение его калием можно принимать за предельное. В таких образ
цах (обр. 2, 3) возникает однослойный комплекс с глицерином, но непол
ное насыщение (обр. 4 и 5) не препятствует главной массе слоев разбу
хать в глицерине до 17,6 А. Наиболее важным обстоятельством является, 
однако, то, что d и / базальных отражений в каждом случае меняются 
от образца к образцу. Используя метод преобразования Фурье и пред
ложенную Ю. С. Дьяконовым формулу (19626), мы можем найти стати
стическое распределение 10А, 14 А и 17 А слоев структуры, возникшей 
благодаря неравномерной межслоевой сорбции калия и определить тен
денцию к упорядоченности (или отсутствие ее) в распределении занятых 
и незанятых калием межслоевых промежутков. Анализ кривых (фиг. 3) 
показывает, что минимальное насыщение калием межслоевых промежут
ков (опыт 5) практически не влияет на структуру монтмориллонита. Это 
связано, по-видимому, с тем, что неполное насыщение приводит лишь к 
частичной замене катионов и принципиально не меняет плана их распре
деления, существовавшего в природном образце.
5 Эпигенез 65



В обр. 4 осуществлена «мягкая» замена природного поглощенного 
комплекса на калий. Количество поглощенного калия в этом образце со
ставляет 90 мг/экв, т. е. такой монтмориллонит может рассматриваться 
как существенно калиевый.

Вероятностная кривая этого образца (фиг. 3) показывает, что доми
нирующим типом наложения слоев в нем по-прежнему является сочета
ние типа ВВВ... (17 А слои). Однако на фоне этого главного мотива воз
никают слои с d(ooi)=14 А, содержащие однослойный комплекс глицери
на и даже некоторое количество «слюдоподобных» 10 А слоев. При этом 
тенденция упорядоченного чередования 17 А и 14 А слоев (ВВ') не про
является, а из-за недостатка калия еще отсутствует сочетание подряд 
трех слоев типа А, или двух А в сочетании с В'.

Фиг. 3. Вероятностные кривые 
А — слои 10 А ; В — слои 18 А



Отсутствие упорядоченности в рассмотренном образце может быть 
объяснено «зонным действием» калия и возникновением неравномерно 
насыщенных частиц монтмориллонита, в периферических участках кото
рого оказались избыточные количества поглощенного катиона, а во 
внутренних участках сохранились недонасыщенные пакеты. Это предпо
ложение тем более возможно, что на вероятностной кривой вырисовы
вается пик 20 А, отражающий присутствие двукратно чередующихся 
слоев пересыщенных калием, в то время как этот образец сорбировал 
только 90 мг/экв калия, т. е. такое количество, которое еще не должна 
создать пересыщение. Кроме того, относительное количество 10 А слоев, 
определенное по высоте соответствующего пика, столь незначительно, 
что при статистическом их распределении вероятность сочетаний ВА или 
сочетаний В'А во много раз выше, чем вероятность АА, и пик 20 А при 
полном беспорядке практически не должен фиксироваться. На реальной 
же вероятностной кривой высота пика АА (20 А) соизмерима с высотой 
10 А пика. Подобная картина может иметь место лишь при наличии па
кетов с сосредоточенными в них пересыщенными слоями. Другими сло
вами, при введении иона калия происходит захват этого катиона
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поверхностными участками монтмориллонитовых частиц вплоть до со
здания пересыщенных зон при сохранении внутренних областей в части
цах, резко недонасыщенных калием.

Зональное распределение различно измененных участков в кристал
лах слюд отмечено в работе Б. С. Боброва и др. (1967), обнаруживших 
в кристалле частично гидратированного флогопита зоны различной сте
пени гидратации, от чистого вермикулита в периферийной зоне кристал
ла до собственно флогопита во внутренних его участках. Непосредствен
но за зоной вермикулита была встречена зона смешанно-слойного мине
рала вермикулит-флогопит в соотношении 1:1. Аналогичную картину 
закономерного чередования слоев слюды и вермикулита наблюдал Бас
сет (Bassett, 1959). Он предположил, что потеря калия каким-либо сло
ем биотита приводит к упрочению связи калия в соседних слоях. Тем 
самым создается предпосылка к возникновению упорядоченной серии 
вермикулит — биотит. Однако природные процессы протекают столь дли
тельно, что реализация наиболее выгодной модели может быть осущест
влена полностью. В то же время любой эксперимент предполагает край
не быстрое, геологически — мгновенное, моделирование процесса и, сле
довательно, дает возможность рассчитывать на получение не тождест
венной, а лишь подобной картины.

Для осуществления более равномерного распределения калия, погло
щенного образцом монтмориллонита, нами было произведено длитель
ное кипячение суспензии этого образца (5 часов) без введения дополни
тельных порций калия и без дополнительной отмывки его, т. е. при 
условии сохранения количества сорбированного калия. Вероятностная 
кривая этого образца (фиг. 3, 4а) показывает заметное снижение высо
ты пика 17,6 А, т. е. уменьшение количества слоев собственно монтморил
лонита. Кроме того, на кривой ясно видно, что пик 20 А (два слоя А) 
практически полностью нивелирован, хотя пик 10 А относительно возрос. 
Аналогичная картина наблюдается и для пиков В' (14 А) и В'В'. 
В обр. 4а пик 28 А (В'В') отсутствует, хотя пик 14 А отчетливо фиксиру
ется на вероятностной кривой.

Таким образом, длительное кипячение образца привело в первую 
очередь к переработке еще неизмененных зон монтмориллонита и к бо
лее равномерному распределению калия по всему объему минеральных 
частиц. При этом относительное количество 10 А слоев несколько воз
росло. Сочетание АВ или ВВ', а также сочетания ABB', АВА свидетель
ствуют о том, что и насыщенный, и пересыщенный слои как бы взаи
мозаменяемы; слой В может разделять два слоя А, два слоя В' или слои 
А и В', но попарно слои, несущие высокий положительный заряд, не 
встречаются.

Рассмотрение более высоких порядков на вероятностной кривой поз
воляет отметить достаточно высокие пики АВАВ, АВВ'В, т. е. такие соче
тания, которые говорят о смешанно-слойном характере пакетов с зако
номерным чередованием катион-замещенных и незамещенных слоев. 
В процессе последовательного насыщения монтмориллонита калием оба 
эти слоя (А и В') выступают как антиподы слоя В, но, как будет показа
но ниже, при пересыщении суспензии катионом калия и при полной или 
почти полной ликвидации ненасыщенных слоев (В), последующая от
мывка приводит к появлению серий АВ'А. В таких сочетаниях антипо
дом слоя А (10 А) является уже слой В' (14 А). Во всяком случае, мы мо
жем рассматривать 14 А слой как слой промежуточный, возникающий 
либо при заполнении межслоевых промежутков калием и создании слю
доподобных слоев, либо при вымывании калия и восстановлении струк
туры монтмориллонита.

В обр. 2 вместо 134 мг/экв калия (емкость поглощения природного 
образца) сорбировано 232 мг/экв, т. е. имеет место резкое пересыщение



образца калием. Это определило положение главного максимума на ве
роятностной кривой уже не в области 17 А, а в области 14 А и появление 
10- и даже 20 А пика (АА). Наряду с этим появилось максимальное 
количество вариантов сочетаний слоев — АВ'А; В'В'В'; ААВ и т. д., 
слои типа В (17 А) в этом образце практически не повторяются (отсут
ствие пика ВВ). Аномально высокие пики в области 30, 44 и 58 А могут 
быть объяснены тем, что при оценке интенсивностей на дифракционных 
кривых не учитывались пики дальних порядков.

Опыт 3 предусматривал кипячение образца монтмориллонита в раст
воре К2СО3. Несколько меньшие количества сорбированного калия в нем 
(187 мг-экв) связаны, по-видимому, с естественным уменьшением сорб
ционной емкости вещества при высоких температурах. Наряду с этим 
«жесткость» обработки монтмориллонита привела к предельной реали
зации всех позиций, способных захватить и удержать калий. Анализ ве
роятностной кривой этого образца показывает четкое преобладание 14 А 
пика и наличие целочисленной серии от 14—28, 42, 56 А (сочетания В', 
В'В', В'В'В' и т. д.). На анализируемой кривой прослеживается и вторая 
особенность этого образца — появление упорядоченного чередования 10 
и 14 А слоев (тип АВ', АВ'АВ'...). Интересно отметить, что сочетание сло
ев АВ в двух последних образцах оказывается более вероятным, чем со
четание ВВ', т. е. сохранение реликтов слоев, недонасыщенных калием 
(17 А), оказывается более вероятным в сочетании с пересыщенными 
(10 А) слоями.

Последовательное сравнение серии вероятностных кривых позволяет 
видеть, что при возрастании действующих концентраций калия сорбция 
его происходит в 2 фазы с ясной тенденцией заселения промежутков 
через один слой. В первую фазу заселяющиеся промежутки захватыва
ют калий до насыщения и образуют с глицерином 14 А однослойный 
комплекс. Этот процесс протекает на фоне сохраняющегося главного со
четания недонасыщенных 17 А слоев. Во вторую фазу пересыщение 
монтмориллонита калием сопровождается как бы перегруппировкой ос
новных типов возможных сочетаний слоев. Теперь уже в упорядоченном 
чередовании участвуют насыщенные (14 А) и пересыщенные (10 А) 
слои, а основной мотив структуры определяется преимущественным раз
витием 14 А фазы. Но как в первом, так и во втором этапе появление 
нового признака (появление 14 А пакета и затем 10 А пакета) происхо
дит не хаотически, а с четкой тенденцией к образованию упорядоченной 
смешанно-слойной структуры.

Общая схема преобразования структуры может быть представлена 
следующим образом:

1. ввввввв ввввв вв

5. ВВ В'ВВВВВВВВВ ВВ 
I I  i I I .

4. В'В АВ ВВВАВ А ВВВ' В 
l l l l  1 i 1

2. В'В'АВ'АВААВАВ'В'В'А
I !

3. АВ'АВ'А В'ААВАВ'В'В'А

Создание нового типа структуры и проявление преимущественной 
тенденции к распределению заселенных калием промежутков через слой 
хорошо согласуется с наблюдаемыми природными типами и имеющими
ся данными по высокотемпературному синтезу смешанно-слойных гли
нистых минералов. Так, проведенные В. А. Франком-Каменецким (устное 
сообщение) экспериментальные работы показали, что при высоких дав
лениях и температурах 10 А структура слюды возникает не непосредст
венно из исходных компонентов, участвовавших в реакции, а через про



межуточную фазу упорядоченно-смешанно-слойного типа. Вполне веро
ятно, что широкое распространение упорядоченных смешанно-слойных 
глинистых образований типа монтмориллонит — слюда, возникших как 
промежуточная фаза между собственно монтмориллонитом и слюдой 
(см. статью В. Д. Шутова, В. А. Дрица, Б. А. Сахарова в настоящем 

сборнике), может быть объяснено рассмотренным механизмом межсло
евой сорбции калия. Однако для создания собственно слюдяного слоя, в 
котором калий находился бы в необменном положении, необходимо не 
только сблизить слои, но и закрепить этот эффект как упорядочением 
пространственного положения калия внутри слоя, так и созданием про
тивоположного по знаку заряда в прилегающих к нему тетраэдрических 
слоях (замещение Si на А1). Скорость процесса такого замещения мо
жет находиться в пропорциональной зависимости от подвижности Si и 
А1 и их концентраций в окружающей среде. Существование близко рас
положенного положительного заряда (К) может только способствовать 
этому процессу. Таким образом, мы можем сделать вывод о том, что 
тенденция к правильному чередованию монтмориллонитовых и слюдо
подобных межслоевых промежутков в минералах типа алевардита за
кладывается на ранних стадиях процесса, выражаясь в «упорядоченной» 
межслоевой сорбции катионов. Последовательное развитие этого процес
са во времени (в разрезе осадочной толщи) логически завершает его 
«упорядоченным» замещением Si на А1 в первую очередь в слоях, уже 
подготовленных к такому замещению близким преимущественным со
средоточением положительного заряда.
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ВОПРОСЫ КРИСТАЛЛОХИМИЧЕСКОИ 
И ГЕНЕТИЧЕСКОЙ КЛАССИФИКАЦИИ СЛЮДИСТЫХ 
МИНЕРАЛОВ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

А. Г. КОССОВСКАЯ, В. А. ДРИ Ц

Диоктаэдрические слюдистые минералы являются одними из важней
ших компонентов абсолютного большинства глин и играют существен
ную роль в составе многих других осадочных пород. Несмотря на чрез
вычайно широкое распространение, данная группа минералов изучена 
относительно слабо. Это связано со следующими причинами:

1. Слюдистые минералы встречаются в различных типах осадочных 
пород обычно как составные компоненты полиминеральных смесей. Ред
кость мономинеральных объектов и сложность выделения мономинераль- 
иых фракций затрудняют их кристаллохимическое изучение.

2. Кристаллохимические характеристики диоктаэдрических слюди
стых минералов колеблются в значительных пределах, что выражается:
а) в широком изоморфизме катионов в октаэдрических слоях, значитель
ных пределах замещения Si на А1 в тетраэдрах, различном содержании 
К в межслоевых промежутках и, как следствие этого, в большом диапа
зоне колебаний значений октаэдрического, тетраэдрического и суммар
ного зарядов; б) в многообразии полиморфных и политипных модифика
ций и различиях в степени упорядоченности связанных как с вариация
ми в наложении слоев, так и с существованием разбухающих межслое
вых промежутков.

3. Генезис диоктаэдрических слюдистых минералов может быть чрез
вычайно разнообразным и не всегда поддающимся однозначной интер
претации. Они могут присутствовать в качестве обломочных компонен
тов, формироваться в результате преобразования (трансформации) дру
гих минералов со слоистыми структурами или, наконец, образовываться 
синтетическим путем, как, например, глаукониты.

Широкая распространенность и разнообразие типов слюдистых ми
нералов создают благоприятную основу для поисков генетических свя
зей между структурой минералов, их химическим составом, парагенезом 
сопутствующих компонентов и геологическими обстановками распрост
ранения. Авторы попытались осуществить это в настоящей работе, ис
пользовав имеющийся в их распоряжении личный материал, накоплен
ный в течение многих лет работы с осадочными породами различного 
возраста разных районов СССР в лаборатории осадочной минералогии 
Геологического института АН СССР, и литературные данные.



СОВРЕМЕННЫЕ ПРЕДСТАВЛЕНИЯ О ГЕНЕЗИСЕ
СЛЮДИСТЫХ МИНЕРАЛОВ ОСАДОЧНЫХ ПОРОД

В последние годы появилось много работ, коренным образом изменив
ших прежние представления о генезисе слюдистых минералов осадоч
ных пород. На результатах важнейших из них мы коротко остановимся 
в настоящем разделе.

Важным этапом в изучении семейства гидрослюд (иллитов) 1 была 
работа Уивера (Weaver, 1956). Он установил, что в различных типах 
осадочных пород и в современных осадках абсолютно преобладают илли- 
ты модификации 2МЬ На основании широко известной эксперименталь
ной работы Йодера и Егстера (Yoder, Eugster, 1955), в которой было 
показано, что диоктаэдрические слюды типа 2Mi являются высокотем
пературными образованиями, Уивер сделал вывод о преимущественно 
обломочном генезисе гидрослюд в осадочных породах. Следует подчерк
нуть, что этот вывод, получивший широкий резонанс в геологической 
литературе, сыграл решающую роль в утверждении концепции обломоч
ного происхождения глинистых минералов в целом.

Последующие работы (на некоторых из них мы остановимся) показа
ли ошибочность позиций Уивера.

Вельде и Хауер (Velde, Hower, 1963), изучавшие сланцы палеозоя, 
показали, что абсолютным преобладанием в них пользуются иллигы 
политипной модификации lMd, примесь политипа 2М] оказалась крайне 
незначительной.

Такой же результат был получен авторами'настоящей работы, про
анализировавшими многие сотни образцов глинистых пород от кембрия 
до третичных отложений различных регионов СССР.

По-видимому, ошибочные данные Уивера могли быть связаны с двумя 
причинами. Во-первых, небольшая примесь гидрослюды 2Mi обусловли
вала появление характерных отражений типа (111) и (021); не учитывая 
соотношения интенсивностей всех отражений, Уивер, вероятно, «пропу
стил» преобладающее присутствие политйпа lMd, отнеся всю гидрослю
ду к одной модификации 2Мь Во-вторых, частое присутствие в тонких 
фракциях полевых шпатов также могло затруднить выявление модифи
кации lMd.

Авторы считали, что правильные представления о генезисе гидро
слюд в осадочных породах должны прежде всего базироваться на кон
кретных сведениях о специфике существования в течение осадочного 
цикла двух главнейших слюдистых минералов кристаллических пород: 
биотита и мусковита. С этой целью было предпринято специальное изу
чение поведения этих двух минералов при выветривании и гумидном 
типе диагенеза. Оказалось, что преобразование триоктаэдрических и 
диоктаэдрических слюд происходит совершенно различно (Коесовская, 
Дриц, 1970). Ряд трансформации биотит |^®^рн?улит Д  МОНТМОРИЛЛОНИТ> 
осуществляющийся через серию смешанно-слойных фаз, изучен доста
точно хорошо (Walker, 1950; Kossovskaya et al., 1963). Нами было пока
зано, что особенностью этого процесса является диоктаэдризация но
вообразованных компонентов. Монтмориллониты, возникающие в ре
зультате видоизменения биотита в осадочных породах, всегда принад
лежали к диоктаэдрическому типу1 2. Существенно, что помимо назван

1 Термины «иллит» и «гидрослюда» имеют до настоящего времени очень широкое и 
произвольное толкование как в нашей, так и в зарубежной литературе. В СССР обыч
но используется термин гидрослюда, за рубежом — иллит. На вопросах терминологии 
мы остановимся ниже, сохранив в настоящем разделе наименования, используемые 
авторами соответствующих работ.

2 Исключение представляют только осадки, формирующиеся в условиях засоленных 
водоемов с высокой концентрацией солей Mg в растворах.



ных минералов даже на ранних этапах процесса формируются в каче
стве самостоятельного компонента диоктаэдрические гидрослюды типа 
lMd. Появление диоктаэдрической гидрослюды удалось зафиксировать 
не только в тонких фракциях, но и при исследовании монокристаллов 
разложенного биотита (Коссовекая и др., 1963).

Таким образом, оказалось, что одним из и с т о ч н и к о в  ф о р м и р о 
в а н и я  д и о к т а э д р и ч е с к и х  г и д р о с л ю д  lMd в о с а д о ч н ы х  
п о р о д а х  м о ж е т  б ы т ь  б и о т и т  — минерал, гораздо шире распро
страненный в кристаллических породах, чем мусковит.

Изменение мусковита при гумидном процессе разложения происхо
дит совершенно иначе. Авторы попытались проследить этот процесс не 
только на материале тонких фракций, но и на примере изучения в раз
ной степени разложенных «монокристаллических» листочков мусковита. 
Объектом исследования послужили каолиновые глины и коры выветри
вания месторождения Новые Весы (Чехословакия) и каолиновые глины 
угленосной толщи Подмосковного бассейна, содержащие обильную при
месь обломочного мусковита; отдельные прослойки в глинах почти на
цело сложены крупными чешуйками мусковита. Исследованию были 
подвергнуты листочки мусковитов размером 1—2 мм различной степени 
разложенное™, разделенные по плотности на шесть фракций с интерва
лом плотностей от 2,85 до 2,50; изучение чешуек проводилось с исполь
зованием лауэграмм и рентгенограмм вращения. Кроме того, исследо
вались и различные размерные фракции от 100—10 до меньше 0,1 ji.

Изучение монокристаллов в фракциях с различными плотностями 
показало, что, вопреки существующим в литературе представлениям 
(Brown, 1953; Rolfe, Jefferis, 1953; Rich, 1958; Brown, Jackson, 1958; Ca- 
mez, 1962), при разложении мусковита не образуются промежуточные 
фазы, связанные с гидратацией минерала, т. е. ряд мусковит — иллит — 
диоктаэдрический вермикулит (смешанно-слойные фазы )— монтморил
лонит практически не существует при переработке крупнокристалличе
ского мусковита. Пластинки фракции с удельным весом 2,85—2,80 име
ют показатель преломления на базе Ncp. —1,588 и представлены неиз
мененным мусковитом, а с удельным весом меньше 2,50 (Ncp. 1,565) — 
эпитаксической псевдоморфозой кристалликов каолинита по мусковиту 
(табл. 1). Во всех промежуточных фракциях присутствует мусковит и 
каолинит с последовательным увеличением содержания последнего по 
мере снижения удельного веса фракции. Постепенное уменьшение сред
него показателя преломления Ncp. пластинок в интервале 1,588—1,565 
является результатом не гидратации минерала, а усреднения показате
лей преломления каолинита и мусковита пропорционально содержанию 
слоев каждого из них в пластине ( N cP. = N kCk +  N mCm , гдеМкСк h N mCm—  
показатели преломления и объемные концентрации каолинита и муско
вита), т. е. здесь мы имеем дело как бы с «оптически смешанно-слоисты
ми» образованиями (Дриц и др., 1966). Данный процесс естественно от
ражается в изменении химического состава исследованных минералов 
(табл. 1). Никаких следов 14 А минералов или каких-либо переходных 
фаз не обнаружено.

Интенсивность процесса каолинизации возрастает при диспергации 
материала. Во фракциях 0,10—0,01 и 0,01—0,001, а также меньше 
0,001 мм, выделенных из того же образца, что и крупные пластины, као
линит составляет основную часть. Содержание слюды уменьшается от 
более крупных фракций к тонким. В тонких фракциях было обнаружено^ 
до 10—15% переходных фаз, представленных чаще всего 14 А минера
лом типа диоктаэдрического вермикулита и в редких образцах — сме
шанно-слойным образованием слюда-монтмориллонит. Так как содержа
ние этих фаз ничтожно, то совершенно очевидно, что гидратация не яв
ляется о с н о в н о й  л и н и е й  р а з л о ж е н и я  м у с к о в и т а .  С на-



Т а б л и ц а  1

Изменение мусковита при гумидном выветривании

Размер фракции (в мм)
Характеристика 

изменения мусковита 1-2 0,1—0,001 <0,001

Плотность 2,80 2 ,8 0 - 2 ,7 0 2 ,7 0 - 2 ,5 5 2 ,8 5 - 2 ,5 0 2,50 !

Показатель пре- 1,593 1,588 1,585— 1,583 1,575 1,565 1,565 1,565
ломления Ncp

Химический состав
S i0 2 — 44,61 — 44,81 — 47,90 46,56
А120 3 — 34,92 — ?8,5 — 35,95 37,00
Fe20 3 — 1,30 — 0 ,88 — 1,03 1,38
FeO — 0,84 — 0 ,5 — 0,38 0 ,3 8
MgO — 0 ,08 — 0,03 — — —
CaO — 1,29 — 0,31 — — 0 ,4 4
Na20 — 0 ,73 — 0 ,32 — 0,11 0 ,0 8
K20 — 9,41 — 3,74 — 0,78 1,50
H20+ — 6,04 — 9,29 — 11,68 11,59
H2CT — — — 0,21 — 0,68 0 ,82

Фазовый состав, % 
Слюда 100 80 70 35 Следы 10—15 10
Каолинит — 20 30 65 100 7 5 -8 5 8 0 - 9 0
14 А минерал — — — — 1 0 -1 5 5 - 1 0

чальных этапов процесса гумидного разложения идет постепенное раз
рушение трехэтажных слоев слюды и образование двухэтажных слоев 
каолинита.

Полученные результаты позволяют сделать заключение о том, что 
слюды кристаллических пород, испытавшие выветривание, не могут слу
жить основным источником о б л о м о ч н ы х  д е г р а д и р о в а н н ы х  
г и д р о с л ю д  типа lMd в осадочных породах.

В последние годы интерес к изучению гидрослюд непрерывно возра
стает. Наряду с накоплением нового обширного геологического матери
ала, в изучении гидрослюд определяющее значение стали иметь экспе
риментальные работы по синтезу и выяснению пределов стабильности 
различных политопов, а также детальному кристаллохимическому ис
следованию структур данной группы минералов.

Группа американских исследователей (Gaudetta et al., 1966) дали 
подробную характеристику пяти образцам «классических» иллитов из 
карбонатных пород ордовика и силура и подугольных глин пенсильван
ской формации. Полученные результаты позволили названным авторам 
сформулировать, что следует понимать под наименованием иллит. К по
следним относятся диоктаэдрические алюминиевые 10 А глинистые ми
нералы слюдистого типа, состоящие из неразбухающих слоев и отлича
ющиеся от мусковита дефицитом калия, дефицитом алюминия в тетра
эдрических слоях, известным разнообразием катионов в октаэдрических 
слоях.

Бейли (Bailey, 1966) считает правильным рассматривать иллиты 
осадочных пород не как определенную минеральную сруппу, а как гете
рогенную смесь обломочного мусковита 2МЬ обломочных гидрослюд, 
видоизмененных различными процессами, и новообразованных слюд



типа 1М или lMd. Соотношение отдельных компонентов может широко 
варьировать в зависимости от конкретных геологических обстановок. 
Примесь обломочных слюд 2Mi может быть определена на основании 
данных калий-аргонового метода (Bailey et al., 1962).

Хауер и Моут (Hower, Mowat, 1966) изучили 21 образец чистых ил- 
литов и смешанно-слойных иллит-монтмориллонитовых минералов из 
различных осадочных пород. Авторы пришли к выводу, что иллиты мо
гут рассматриваться как конечный член ряда монтмориллонит— ^сме
шанно-слойные минералы— филлит. И ллиты характеризуются комплек
сом определенных кристаллохимических признаков, позволяющих счи
тать их самостоятельной минеральной группой, которая не могла воз
никнуть за счет деградации высокотемпературных слюд изверженных и 
метаморфических пород.

Весьма интересные материалы, в известной мере подтверждающие 
точку зрения Хауера и Моута, были экспериментально получены Риз- 
маном и Келлером (Reesman, Keller, 1967). Эти авторы использовали 
эталонные образцы иллитов, изученных ранее Годетто (Gaudetta et al.,
1966). Значения свободной энергии, рассчитанные по данным ионного 
растворения для этих образцов, оказались очень близкими между собой. 
Кроме того, было показано, что термодинамическая 'устойчивость ил
литов различного генезиса иногда даже превышает устойчивость муско
вита. На основании полученных данных Ризман и Келлер пришли к за
ключению, что при процессах осадкообразования, диагенеза и последую
щего эпигенеза происходит как бы гомогенизация состава иллитов, и не
зависимо от их первичного происхождения (обломочного или аутиген- 
ного) возникает устойчивая фаза, обладающая минимальной свободной 
энергией и относительно узкими рамками вариаций химического со
става.

Решающую роль в пересмотре взглядов на обломочный генезис гид
рослюд сыграла серия экспериментальных работ Вельде (Velde, 1965, 
1966). Прежде всего, Вельде установил, что диоктаэдрические слюды 
2 являются не только высокотемпературными образованиями. Ему 
удалось синтезировать эту модификацию слюды при температуре в 
125° и давлении 4500 атм. Было показано также, что при идеальном мус- 
ковитовом составе это единственная стабильная модификация. Слюды 
1М и lMd при подобном составе метастабильны. Широкая распростра
ненность политипов 1М и lMd в осадочных породах может быть связа
на, по мнению Вельде, либо с отклонениями их состава от идеального 
мусковитового (в частности, с постоянным присутствием железа и маг
ния), либо с ранней кристаллизацией метастабильных продуктов в со
ответствии с правилом Освальда.

Вельде также экспериментально показал легкость преобразования 
каолинита в слюду типа lMd в присутствии содержащих калий минера
лов и высказал предположение о возможном широком распространении 
данного процесса в природе.

Результаты Вельде согласуются с наблюдениями, полученными при 
изучении природных слюд. Хорошо известно, что гидрослюды осадочных 
пород модификации 1М и lMd никогда не имеют идеального мусковито
вого состава, отличаясь повышенным содержанием двухвалентного же
леза и магния, более низким зарядом в тетраэдрических сетках и соот
ветственно пониженным содержанием калия. В условиях повышающихся 
температур и давлений реализуется ряд преобразований lMd— >-1М— >- 
— ^2МЬ полученный экспериментально и установленный в мощных раз
резах осадочных толщ, подвергшихся процессам глубинного эпигенеза и 
начального метаморфизма. Этот ряд был установлен А. Г. Коссовской и 
В. Д. Шутовым (1963) и особенно подробно исследован Г. В. Карповой 
(1965, 1967, 1968) и Максвеллом и Хауером (Maxwell, Hower, 1967).



Карповой (1965—1968) удалось показать не только постепенную смену 
названных политштных модификаций, но и проследить процесс «очище
ния» иллитов от двухвалентных катионов при переходе от слюд lMd к. 
слюдам 2МЬ появляющимся в породах, находящихся на стадии глубин
ного эпигенеза и метагенеза.

Можно думать, что очищение иллитов в обстановке повышающихся 
температур и давлений является основным фактором, вызывающим пре
образование модификаций lMd, 1М, неустойчивых при муековитовом со
ставе в 2МЬ

Следует также упомянуть, что Вельде объяснял присущие иллитам 
повышенные содержания железа и магния тем, что иллит может рас
сматриваться .как твердый раствор мусковита и хлорита с содержанием 
последнего не выше 20% . Свои выводы он подтвердил экспериментально. 
При нагревании природных иллитов происходила следующая реакция: 
иллит— >-хлорит-(-мусковит— нбиотитЧ-мусковит. Существенным в опы
тах Вельде оказалось и то, что твердых растворов мусковит +  селадонит 
не существует, в то время как растворы хлорит +  мусковит— филлит син
тезируются довольно легко. Постоянная природная ассоциация мускови
та и хлорита в породах, принадлежащих к фации зеленых сланцев, де
лает данное заключение вполне вероятным. Однако еще требуются до
полнительные исследования.

Представления о генезисе гидрослюд пополнились недавно принци
пиально новыми и очень важными данными. Н. В. Ренгартен и 
В. А. Дрицем (1967) была описана несомненно аутогенная гидрослюда 
типа 2МЬ сформировавшаяся в поверхностных условиях. Почти моно- 
минеральные образования гидрослюды были обнаружены в пустотах 
сталактитовых известняков плиоценового возраста в районе Одессы. Лю
бопытно отметить, что иллиты модификации 2МЬ описанные Годеттой 
(Gaudetta et al., 1966; Мериленд, Рок-Айсленд и Биверс Бенд), все 
были приурочены к карбонатным породам. Это дает основание пред
положить, что в карбонатных породах в условиях низких температур и 
давлений, по неясным пока причинам, способны образовываться иллиты 
модификации 2МЬ

Несмотря на пристальное внимание исследователей к вопросам кри
сталлохимии и генезиса гидрослюд, проявившееся в многочисленных 
работах последних лет, проблема взаимоотношений иллитов и заведомо 
аутогенных гидрослюд типа глауконитов оказалась удивительно мало 
изученной.

Первыми, обратившими внимание на соотношение кристаллохимиче
ских особенностей иллитов и глауконитов, были Юнг (Jung, 1954) и 
Келлер (Keller, 1958). Они обнаружили гидрослюды, названные Юнгом 
железистыми иллитами, а Келлером— глауконитовыми слюдами, кото
рые по своему химическому составу и, прежде всего, по содержанию 
трехвалентного железа занимали промежуточное положение между алю
миниевыми иллитами и глауконитами.

Порренга (Porrenga, 1968) систематизировал материалы, характери
зующие минералы этой промежуточной группы, и назвал их глаукони
товыми иллитами. Важным является близкий генезис минералов дан
ной группы, приуроченных к осадкам засолоняющихся озер и лагун.

Глауконитам, как известно, посвящена обширнейшая литература. Не
смотря на это, до сих пор не установлены взаимосвязи кристаллохимиче
ских особенностей глауконитов с типами вмещающих пород и условиями 
образования. Как следствие этого, генетическая классификация глауко
нитов пока отсутствует. Это обстоятельство специально подчеркнуто 
Милло (Millot, 1964) в его известной монографии.

Сумма сведений о глауконитах сводится, в основном, к следующим 
наблюдениям. Милло (Millot, 1964), а вслед за ним Дуле и Один (Doul-



let, Odin, 1968) подчеркнули минералогическую неоднородность округ
лых зерен (пеллет), пластинчатых выделений и других образований, 
к которым применяется обычно термин глауконит. Они предложили при
менять для них наименование глаукония, сохранив термин глауконит 
только в минералогическом смысле.

Рядом авторов установлено, что глаукониты могут характеризовать
ся различной степенью упорядоченности, образуя ряд от 1М до lMd. 
В неупорядоченных разностях встречаются нередко разбухающие меж
слоевые промежутки, количество которых обычно не превышает 20— 
25%. Вопрос о присутствии большего количества разбухающих слоев 
пока остается открытым. Степень упорядоченности коррелируется с со
держанием калия, меняющегося по мере уменьшения окристаллизован- 
ности примерно от 9 до 6% (Doullet, Odin, 1968).

Бентор и Кастер (Bentor, Kaster, 1965) выделили те же самые струк
турные типы глауконитов, что и французские исследователи, но отмети
ли, что глаукониты типов 1М и lMd свойственны гранулам, распростра
ненным в песчаниках и известняках, а разбухающие разновидности 
приурочены к глинистым породам.

Другими исследователями эта закономерность не отмечалась.

ПРИНЦИПЫ КЛАССИФИКАЦИИ
ДИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД И ГИДРОСЛЮД

Обширный фактический материал, накопленный к настоящему вре
мени, делает возможным и целесообразным подойти к обобщению дан
ных по слюдам и гидрослюдам с определенных позиций, заключающихся 
в выявлении взаимосвязей между их химическим составом, структурны
ми особенностями и генезисом. Именно эти три параметра, с помощью 
которых можно наиболее полно охарактеризовать все разнообразие гид
рослюд, были положены авторами в основу генетической классификации 
семейства диоктаэдрических слюдистых минералов.

При рассмотрении химического состава анализировались следующие 
данные. 1. Характер заселения октаэдрических позиций структуры ка
тионами разного типа; особенно важным оказалась степень железисто-

Fe3+сти, выраженная коэффициентом--------------- .2. Величина заряда окта-
Fe3+  +  А13+

эдрического слоя, определяющаяся соотношением двухвалентных и трех
валентных катионов. 3. Величина заряда тетраэдрических сеток, опре
деляющаяся замещением кремния на алюминий. 4. Значение суммарно
го заряда и его связь с числом межслоевых катионов.

При анализе структурных особенностей внимание фиксировалось на 
политипии, степени упорядоченности в наложении слоев, количестве раз
бухающих межслоевых промежутков и характере их распределения в 
структуре.

При характеристике генетических групп гидрослюд учитывались кон
кретные физико-химические и термодинамические обстановки их форми
рования.

В работе использованы как личные материалы авторов, так и оказав
шиеся доступными литературные данные, достаточно представительно 
характеризующие мономинеральные образцы диоктаэдричееких гидро
слюд и слюд различного генезиса. Все химические анализы были пере
считаны на кристаллохимические формулы. Расчет проводился по обыч
ной схеме, основанной на предположении, что анионный каркас слюд 
имеет суммарную отрицательную валентность — 22 на половину содер
жания ячейки; избыточная НгО* связывалась, согласно последним дан
ным (Hower, Mowatt, 1967), не с оксонием, а с «островными линзами»,



л т
<#г

©33 © 3 4 ------ 35 -**-36 —*—37 -------38 ------ 39 ------ 40 '41 -43 —*— 43

Фиг. Л. Зависимость величины тетраэдрического заряда слоев А1г  от степени желези- 

СТ0СТИ F e 3++ A l 3+
Г руппа алюминиевых слюд. О б р а з ц ы  и л л и т о в  и г и д р о с л ю д  п о р о д ,  н е  и з м е 
н е н н ы х  э п и г е н е з о м :  1 — Карпова (1965, 1968); 2 — Hower, Mowatt (1966); 3 — Сидоренко 
(1964); 4 — Гурджий (1965); 5 — Gaudetta et al. (1966); 6 — Ренгартен, Дриц (1S67). О б р а з ц ы  ил-  
л и т . о в  п о р о д  з о н ы  г л у б и н н о г о  э п и г е н е з а :  7—8— Карпова (1968, 1966); 9 — Геренчук 
(1964); 10 — Triplehorn (1963); 11 — Deer et al. (1962). М у с к о в и т ы  м е т а м о р ф и ч е с к и х  
п о р о д :  12 — Deer et al. (1962); 13 — Судовникова (1963). Г и д р о т е р м а л ь н ы е  с л ю д ы :  14— 
Deer et al. (1962); 15 — Yamomota (1967); 16 — Мельников, Фашкин, 1967; 17 — Федорчук (1959). Группа 
железистых иллитов: 18—19 — данная работа; 20— Gabis (1963); 2 /— Jung (1954); 22— Porrenga (1967), 
23 — Parry, Reevs (1966); 24 — Keller (1958). Группа глауконитов: 25 — Osborn et al. (1941); 26 — 
Douillet, Odin, (1968); 27 — Насидзе (1966); 28 — Баранова (1961); 29 — Горбунова (1961); 3 0 — Феко- 
шина (1961); 31 — Кропачев и др. (1968); 32 — Лангер-Кузьнярова (1963); 33— Bentor, Kaster (1965);. 
34 — Deer et al. (1962). Границы полей: 35 — глауконитов; 36 — железистых иллитов; 37 — иллитов и 
алюминиевых гидрослюд пород, не измененных эпигенезом; 38 — иллитов пород зоны глубинного 
эпигенеза; 39 — мусковитов метаморфических пород; 40 — гидротермальных мусковитов, Гидромуско
витов и т. п.
Г раницы значений тетраэдрического заряда, разделяющие поле: 41 — слюд метаморфических пород, 
и иллитов осадочных пород, переработанных глубинным эпигенезом; 42 — слюдистых минералов, 
(алюминиевых иллитов и гидрослюд, железистых иллитов и глауконитов), сформировавшихся в 
основном в диагенезе от иллитов зоны глубинного эпигенеза; 43 —  условная граница, разделяю щ ая 
поле глауконитов на собственно глаукониты и глауконитовые иллиты



Фиг. 2. Зависимость величины октаэдрического заряда R 0kt от степени железистости 
Fe«+

F А18+ * ^ Р и Расчете веЛ11ЧИНЫ октаэдрического заряда принималось, что сумма

октаэдрических катионов равна двум (избыток двухвалентных катионов условно отно
сился к межслоевым)
Условные обозначения см. на фиг. 1

заполненными молекулами воды. Сумма октаэдрических катионов на 
половину ячейки принималась равной двум. Был построен ряд графиков 
(фиг. 1, 2, 3), позволивших рассмотреть кристаллохимические особенно
сти гидрослюд различных типов. Обратимся к анализу этих графиков. 
Одним из самых выразительных параметров, позволивших выделить, 
различные типы гидрослюд, оказалась «степень» их железистости, в ча
стности содержание Fe3+ в октаэдрических позициях структуры (Jung, 
1954). В зависимости от этой константы были проанализированы изме
нения зарядов тетраэдров, октаэдров и суммарного заряда слоев. Как 
это видно из графиков, очень четко выделяются группы глауконитов и 
промежуточных железистых иллитов, алюминиевые слюды и гидрослю
ды, в свою очередь разбивающиеся на ряд подгрупп, тесно связанных, 
как это будет видно из дальнейшего изложения, с их генезисом.

Группа алюминиевых слюд и гидрослюд

Эта группа объединяет слюдистые минералы, отличающиеся чрезвы
чайно большим разнообразием генезиса, структурных особенностей и 
вариацией химического состава. Общими особенностями этой группы



двухвалентных катионов. Радиус кружков пропорционален количеству двухвалентных 
катионов. Отношение черных и светлых сегментов кружков соответствует отношению 

Mg 
Fe2+

Звездочками обозначены образцы глауконита и Fe-иллитов, попадающие в границы «чужих полей»

Fe3+(Минералов являются низкие значения степени железистости----------------
Ре3+ + А 1 3+

изменяющиеся от 0 до 0,20, относительно высокий тетраэдрический за
ряд и низкий октаэдрический (табл. 2).

В пределах групп довольно четко выделяются отдельные генетичес
кие подгруппы: а) мусковиты, серициты и фенгиты гидротермальных и 
метаморфических пород, б) иллиты (гидрослюды) политипа 2Mi терри- 
генных пород (цемент песчаников и аргиллиты), принадлежащих к зоне 
глубинного эпигенеза — метагенеза, в) иллиты и гидрослюды политипа 
1М и lMd терригенных пород зоны начального эпигенеза.



Номенклатура и кристаллохимическая характеристика диоктаэдрических 
слюдистых минералов

Группы диоктаэдрических 
слюдистых минералов

Кристаллохимическая характеристика

Пределы 
желези- 
стости 
Fe3 +

Fe3+-(-Al3+

j Пределы заряда

Без разбу
хающих 

промежут
ков

С разбуха
ющими 

промежут
ками

Состав определя
ющих катионов 

в октаэдрах тетраэдри
ческого

октаэдри
ческого суммарного

Поли-
типия

Мусковиты Гидромуо-
ковит А1 0 - 0 ,1 0 0 ,50—1 0 —0,40 0 ,9 0 - 1 ,1 2М,

1М,ЗТ
Иллиты Алюминие

вая гидро
слюда

А1 (Mg, Fe2+) 0 ,0 5 —0,20 0 ,30—0,85 0 ,1 0 —0,55 0 ,6 0 - 1 ,1 lMd,
1М,
2МХ

Желези
стые илли
ты

Желези
стые гидро
слюды

AlFe3+ (Mg) 0 ,2 0 - 0 ,4 0 0 ,35—0,60 0 ,2 5 - 0 ,4 0 0 ,55—0,85 lMd,
1М

Г лаукониты Глаукони
товые гид
рослюды

Fe3+Al(Mg, Fe2+)
<3тнiоЮо

0 ,1 0 -0 ,5 5 0 ,3 0 - 0 ,7 5 0 ,75—0,90 lMd,
1М

Подгруппа мусковита отличается минимальной железистостью 
(  Fe3+  ^------------- ,сосредоточенностью заряда в основном в тетраэдрах
\  Fe3+ +  А1 /
и минимальным содержанием в октаэдрах двухвалентных катионов.

Необходимо отметить, что данная подгруппа была взята авторами 
только в качестве сравнительного материала. Однако даже на немногих 
использованных образцах наметились интересные тенденции, которые 
делают целесообразным .постановку специальных исследований кристал
лохимической специфики гидротермальных и метаморфических алюми
ниевых слюд. Оказалось, что гидротермальные слюды мусковитового со
става практически не содержат железа, характеризуются разнообразием 
политипных модификаций, в частности, присутствием политипов ЗТ, 
2МЬ 1М и lMd и довольно широкими вариациями заряда в тетраэдриче
ских и октаэдрических слоях (от 0,5 до 0,8 в тетраэдрах, 0,1—0,4 в окта
эдрах для слюд типа 1М и от 0,8 до 1 в тетраэдрах и 0—0,1 в окта
эдрах для политипа 2Mi).

Мусковитовые слюды метаморфических пород могут содержать по
вышенные количества железа, характеризуются единственной политип- 
ной модификацией 2М] и зарядом, сосредоточенным почти исключитель
но в тетраэдрах (фиг. 1, 2). Важно отметить, что пределы железистости 
метаморфических слюд практически совпадают с таковыми для иллитов 
глубинного эпигенеза, как бы подчеркивая возможную генетическую 
преемственность этих двух типов.

Подгруппа иллитов (гидрослюд) 2М\ и 1М пород, измененных глу
бинным эпигенезом — метагенезом, занимает как бы промежуточное 
положение между метаморфическими мусковитовыми слюдами и гид
рослюдами типа 1М и lMd пород, не измененных процессами эпигенеза. 
Особенно наглядно эта особенность выявилась при анализе очень де
тально изученных материалов Г. В. Карповой (1965—1968).

Данная подгруппа иллитов занимает вполне определенное поле на 
графике зависимости величины тетраэдрического заряда от степени же
лезистости (см. фиг. 1). Степень железистости колеблется в пределах 
от 0,05 до 0,20, величина тетраэдрического заряда — от 0,6 до 0,85, окта
эдрического— от 0,1 до 0,4. Таким образом, данное поле отличается от 
поля метаморфических слюд по величине тетраэдрического заряда (при 6
6 Элигенез 81



той же степени железисгости;, а иг ноля гидритермальныл слюд — пи 
степени железистости (при близких пределах колебаний тетраэдрическо
го заряда; см. фиг. 1, 2).

Характерной особенностью данной подгруппы, отличающей ее от 
подгруппы мусковитов в целом, является повышенное содержание двух
валентных катионов в октаэдрических слоях, колеблющееся, в основном, 
в пределах от 0,25 до 0,4, примерно с равным соотношением Fe2+ и Mg. 
Два образца, выходящие по степени железистости за пределы поля дан
ной подгруппы, относятся к числу иллитов, описанных Годетта (Gaudet- 
ta et al., 1966). Хотя их геологическое положение авторами указано (они 
относятся к терригенным породам пенсильванской формации Иллиной
са), однако отсутствие сведений о степени эпигенетической переработки 
пород, из которых были взяты данные образцы, делает отнесение их к 
описанной подгруппе в известной степени условным.

Судя по наиболее достоверным материалам Г. В. Карповой, иллиты 
пород зоны глубинного эпигенеза-метагенеза относятся главным обра
зом к политипной модификации 2Mi или смеси 2Mi и 1М. Однако моно- 
минеральный иллит из цемента глубоко эпигенетически измененных пес
чаников кембро-ордовика Алжира, описанный детально Триплехорном 
(Triplehorn, 1963), имеет модификацию 1М.

Подгруппа гидрослюд (иллитов) пород, не измененных эпигенезом, 
довольно четко обособляется на графиках, совпадая по степени желези
стости со слюдами глубинного эпигенеза и метаморфизма, но отличаясь 
от последних пределами значений зарядов тетраэдрических (от 0,28 до 
0,6) и октаэдрических (от 0,35 до 0,55) слоев (см. фиг. 1, 2). Количество 
двухвалентных катионов в октаэдрических слоях структуры увеличива
ется по сравнению с вышеописанными группами и колеблется для боль
шинства образцов в пределах от 0,35 до 0,6. Все гидрослюды этой груп
пы относятся чаще всего к политипной модификации lMd. Модификация 
1М встречается реже и главным образом в цементе песчаных пород.

В это же поле, по существу, попадают своеобразные гидрослюды, ас
социирующие с карбонатными породами и относящиеся к политипу 2МЬ 
В одном случае их аутигенное происхождение несомненно (Ренгартен, 
Дриц, 1967), в других (Gaudetta et al., 1966), как мы уже говорили, 
очень вероятно, судя по геологической характеристике образцов, хотя 
авторы на вопросах их генезиса не останавливаются.

Близкий состав элементарных ячеек несомненно аутигенной гидро
слюды, возникшей в карбонатных породах в условиях диагенеза — на
чального эпигенеза, и гидрослюд, выделенных из неизмененных терри- 
генных пород, представляет весьма интересный факт, заслуживающий 
дальнейшего исследования.

Группа железистых иллитов (гидрослюд)

Данная группа минералов привлекла внимание исследователей срав
нительно недавно. В связи с этим в литературе имеется немного сведе
ний о характере и генезисе этих образований, что делает необходимым 
в данной работе рассмотреть их более подробно.

До 1968 г. были известны только единичные находки гидрослюд про
межуточного состава между глауконитами и иллитами, названные раз
личными исследователями железными, или железистыми, иллитами 
(Jung, 1954; Gabis, 1963), глауконитовой слюдой (Keller, 1958; Parry, 
Reeves, 1966) и глауконитовым иллитом (Porrenga, 1968).

Решительно во всех работах внимание авторов концентрировалось на 
двух обстоятельствах: 1) описании кристаллохимической индивидуаль
ности гидрослюд данного типа, 2) специфике генезиса, связанного, в от



личие от глауконитов, с неморскими обстановками. Все «зеленые слю
ды», как их часто называют, были обнаружены в осадках континенталь
ных водоемов озерного или лагунного типов. Особенно интересно то, 
что Перри и Ривс (Parry, Reeves, 1966) обнаружили «глауконитовые 
слюды» в современных доломитовых осадках одного из озер Моунд Лин 
(США). В тех же осадках ими был обнаружен позднее сепиолит.

Считая самым важным результатом своих исследований выявление 
н е м о р с к о г о  г е н е з и с а  специфических железистых иллитов, мор
фологически и микроскопически близких к глаукониту, все авторы не 
сосредоточили внимания на особенностях их генезиса, оказавшегося во 
всех случаях связанным с водоемами эвалоритовых обстановок. Не сде
лал этого и Порренга (Porrenga, 196~8), первый обобщивший все имею
щиеся материалы по железистым слюдам и давший сводную таблицу их 
встречаемости и условий образования.

Нами железистые иллиты были встречены в кунгурских и верхне- 
казанских отложениях Приуралья и в верхнем девоне северо-западных 
районов Русской платформы. В обоих случаях они были связаны с осад
ками засолоняющихся водоемов, представленных доломитовыми мерге
лями, доломитами и гипсами.

Мономинеральные образования железистых иллитов были встречены 
в двух морфологически отличных формах. Первая представляла отдель
ные корочки, пленки и вкрапленники интенсивно зеленого цвета на пло
скостях напластования доломитовых мергелей и гипсово-ангидритовых 
пород. Под микроскопом эти образования с ярко-зеленой окраской и ха
рактерной агрегатной поляризацией чрезвычайно напоминали глауконит; 
показатель преломления— 1,607±0,005. Второй тип — это прослои глин 
мощностью до 2—3 м, переслаивающиеся с загипсованными доломитами 
и доломитовыми мергелями. Под микроскопом в шлифах глинистое веще
ство имеет однородную структуру, связанную со строгой ориентировкой 
отдельных глинистых частиц, что приводит к одновременному погасанию 
и просветлению поля зрения при поворотах столика. Поляризационная 
окраска довольно высокая, в желто-белых тонах, показатель преломле
ния природно-ориентированных агрегатов ~  1,600-f-1,605. Вся масса гли
нистого вещества равномерно пронизана ромбоэдрическими кристалли
ками доломита, размером 0,05—0,08 мм.

Рентгеновская характеристика железистых иллитов обоих морфоло
гических типов очень сходна. Дифрактограммы минералов содержат се
рию базальных отражений с d(oon, равной 10—10,1 А, не изменяющуюся 
при насыщении глицерином и при прокаливании. Политипная модифика
ция железистых иллитов как в наших образцах, так и в образцах, изу
ченных Перри и Ривсом (Parry, Reevs, 1966) и Порренга (Porrenga*
1968),— 1М—lMd.

Очень важное обстоятельство — практическая однотипность химиче
ского состава и структуры железистых иллитов, образующих как зеле
ные корочки, вкрапленники и примазки несомненно аутогенного проис
хождения, так и вещества довольно мощных прослев глин. Характери
стика изученных образцов и их сравнение с литературными материала
ми приведены в табл. 3. На вопросах генезиса этой группы минералов 
мы специально остановимся ниже.

Все железистые иллиты, связанные с эвапоритовыми бассейнами, за
нимают на составленных графиках (см. фиг. 1, 2) четко ограниченное 
поле, расположенное между полями алюминиевых гидрослюд и глауко
нитов, определяемое пределами железистости от 0,20 до 0,40. Обращает 
внимание то, что значение колебаний тетраэдрического и октаэдрическо
го зарядов, а также количество двухвалентных катионов находятся в 
тех же пределах, что и для алюминиевых гидрослюд «низкотемператур
ной» подгруппы (т. е. пород, не измененных процессами эпигенеза).



Характеристика железистых иллитов терригенно-эвапоритовых формаций

Автор Jung (1954) Gabis (1963) Parry, Reevs (1966) Porrenga (1967) Коссовская, Дриц (данная статья)

Местонахождение 
и возраст

Франция, Кантал, 
олигоцен

Франция, Веле, 
олигоцен

США, Техас, совре
менные

Бельгия, Ардербург, 
нижний олигоцен

СССР. Оренбургское При- 
уралье, пермские отложения

СССР, Прибалтика, верхний 
девон

Наименование Железистый иллит Железистый иллит Глауконитовая слюда Глауконитовый иллит Железистый иллит
1

Форма нахожде
ния и литологи
ческая характери
стика вмещающих
пород____________

Толща зеленых глин, 
ассоциирующих с кар
бонатно-гипсовыми по
родами

Прослои зеленых глик 
и мергелей в карбо
натно-гипсовой толще

Желваки и линзочки 
в доломитовых илах

Тонкие прослои зеле
ных глин среди песча
ных пород

Примазки и корочки зеленого 
цвета на поверхностях доло
митовых мергелей и гипсов

Прослои зеленых глин в до
ломитовых мергелях, доломи
тах и гипсах

Фациальные обста
новки

Химический состав

Si02
тю,
А12о 3
Fe203
FeO
MgO
CaO
NaoO
K20
C02
H20+
н 2о -
С

Политипия

I Лагуны и озера с по- 
I вышенной соленостью 

воды

Водоемы с терригенно- 
хемогенной седимента
цией

Современные озера с 
доломитовой седимен
тацией

Глины Глина j Глина
Зеле
ный Зеленые прослои

А 11 _ л _ L c ._.
зеленая мер

гель
на глубине 3—5 футов

4 7 ,3 5 4 8 ,4 4 6 ,2 3 4 5 ,8 0 4 5 ,2 2 5 0 ,8 0 4 1 ,6
0 ,8 0 _ 1 ,4 2 0 ,8 0 0 ,8 0 0 ,7 5 Не опр.

1 7 ,8 5 1 5 ,4 1 1 ,3 4 2 2 ,8 0 1 9 ,3 5 2 0 ,5 5 1 1 ,0
7 ,8 3 1 2 ,7 1 6 ,0 5 6 ,6 5 5 ,9 5 6 ,8 5 1 6 ,1
0 ,7 8 0 ,8 0 ,3 0 0 ,2 0 0 ,2 0 0 ,1 5 0 ,7
2 ,8 3 3 ,3 2 3 ,4 0 3 ,6 0 2 ,9 5 3 ,8 5 4 ,8
1 ,0 9 _ 0 42 2 ,9 0 8 ,4 0 0 ,9 5 0 ,9
0 ,1 0 1 ,6 1 ,4 2 0 ,1 5 0 ,2 0 0 ,2 5 3 ,3
5 ,0 5 3 ,3 3 ,3 0 5 ,8 0 5 ,1 0 6 ,7 0 3 ,8

2 ,2 0 6 ,1 5 0 ,1 0 Не опр.

1 5 ,7 5 1 5 ,4 1 6 ,3 3 9 ,3 5 7 ,8 5 9 ,3 5
1 2 ,7

3 ,8

lM d

Лагуны и озера с по
вышенной соленостью

Прослой зеленой 
глины

5 4 ,1 8
0,22

1 4 ,2 0
12,11

2 ,0 3
4 ,0 1
0,68
0 ,0 4
6 ,0 7

6 ,5 6

1М (?) — lM d

Лагуны и замкнутые водоемы с доломитово
сульфатной седиментацией

7 1 7 /6 6 7 2 0 /6 6 7 2 4 /6 6 7 2 6 /6 6 7 0 /6 6 6 7 /6 6 6 2 /6 6 6 1 /6 6

5 0 ,2 1 5 2 ,2 4 5 3 ,1 4 4 8 ,8 5 4 9 ,1 0 5 0 ,8 7 4 9 ,5 4 4 8 ,4 5
1 ,1 8 0 ,6 8 0 ,7 3 0 ,7 1 0 ,9 9 0 ,9 0 1 ,0 7 0 ,9 8

1 7 ,5 2 1 7 ,8 0 1 9 ,2 9 1 9 ,4 3 2 0 ,9 5 2 1 ,2 1 2 2 ,4 1 2 2 ,4 6
6 ,1 4 7 ,2 2 6 ,4 0 8 ,9 1 8 ,8 9 6 ,4 6 6 ,7 4 7 ,6 5
1 ,1 9 1 ,0 2 0 ,7 9 0 ,7 9 0 ,6 2 0 ,9 9 1 ,1 8 1 ,1 2
6 ,3 0 3 ,9 3 3 ,6 3 4 ,3 7 3 ,5 4 3 ,9 3 3 ,0 4 3 ,0 4
0 ,4 7 0 ,5 0 0 ,2 0 0 ,2 8 0 ,4 7 0 ,4 7 0 ,5 3 0 ,8 8
0 ,3 0 0 ,3 0 0 ,2 6 0 ,2 6 0 ,1 8 0 ,2 3 0 ,1 8 0 ,2 3
5 ,4 5 5 ,2 6 5 ,8 2 5 ,8 2 6 ,7 2 6 ,8 6 6 ,5 8 6 ,5 8
нет нет нет нет нет нет нет нет

8 ,0 7 5 ,2 8 5 ,1 8 7 ,3 2 5 ,3 1 5 ,3 8 5 ,9 7 5 ,5 5
2 ,6 8 3 ,2 4 3 ,0 9 2 ,7 7 3 ,5 6 2 ,8 5 2 ,9 7 2 ,9 4

1 .6 9 0 ,7 0 0 ,1 2 0 ,1 7 0 ,0 8 0 ,3 5
lM d lM d

Генезис Химическое осаждение 
в лагунных обстанов

ках

Преобразование монтмориллонита, иллита 
и смешанно-олойных минералов в лагунных обстановках

Синтетические образования, возникающие в лагунных 
обстановках за счет преобразования первичного алюмо

силикатного «сырья»



Отличием от последних является очень низкое содержание, а иногда и от
сутствие двухвалентного железа. Причина этого — вероятно, отсутствие 
органического вещества в составе осадков эвапоритовых водоемов, необ
ходимого для восстановления Fe3+ в Fe2+. Исключение составляет толь
ко образец Перри и Ривса (Parry, Reeves, 1966) из современных осадков, 
попавший по степени железистости в глауконитовое поле, но имеющий 
по сравнению с глауконитами более высокий тетраэдрический заряд. 
Спецификой этого минерала является также высокое содержание Na20„ 
приближающее его к парагонитовым гидрослюдам.

Группа глауконитов

Детальному кристаллохимическому изучению глауконитов посвяще
ны многочисленные работы, и основные их особенности известны доста
точно хорошо. Важнейшей чертой их структуры, помимо высокого со
держания трехвалентного железа, является иное, чем в алюминиевых 
слюдах, распределение зарядов — большое содержание двухвалентных 
октаэдрических катионов приводит к локализации заряда преимущест
венно в октаэдрах структуры.

Fe3+По значениям ------------------  поле глауконитов резко отчленяется от
F e3+ +  А13+

поля железистых слюд. Пределы колебаний коэффициента железистости 
колеблются от 0,5 до 1, хотя наибольшее число образцов глауконитов 
разного возраста и разных регионов попадают в область значений

Fe3+------------------- от 0,65 до 0,85. Тетраэдрический заряд меняется от 0,1 до
F e3+  +  A l3+

0,55, а октаэдрический — от 0,3 до 0,75.
В границах обширного «глауконитового поля» наблюдаются широ

кие вариации состава элементарных ячеек, выражающиеся в целом ряде 
характеристик: 1. При данной степени железистости наблю дается боль
шой разброс значений тетраэдрического и октаэдрического зарядов и, 
напротив, при определенных октаэдрических и тетраэдрических зарядах 
возможны широкие изменения степени железистости. 2. Значения сум
марного заряда ограничены довольно узким спектром, укладываю щ им
ся, в основном, в пределах 0,75—0,92. Близкие значения суммарного з а 
ряда, при широких вариациях октаэдрического и тетраэдрического за 
рядов, объясняются тем, что при увеличении первого уменьшается вели
чина второго, и наоборот. 3. При общем высоком содержании двухва
лентных катионов состав их (т. е. соотношение двухвалентного ж елеза 
и магния) отличается большой пестротой. 4. Наконец, нельзя не отме
тить, что все глаукониты по характеру распределения зарядов в октаэд
рических и тетраэдрических сетках структуры можно разделить (пока 
условно) на две подгруппы.

П ервая подгруппа , для которой октаэдрический заряд  больше тетра
эдрического, может быть отнесена к собственно глауконитам.

Вторая группа , для которой тетраэдрический заряд больше или ра
вен октаэдрическому, близка, по данной характеристике, к железистым 
иллитам и алюминиевым гидрослюдам, не измененным процессом глу
бинного эпигенеза. Глаукониты этой подгруппы можно условно назвать 
иллитовыми глауконитами. Примерная граница, разделяю щ ая эти под
группы, показана на графиках (см. фиг. 1, 2).

Все перечисленные характеристики не удается пока связать ни с ли
тологическим составом пород, вмещающих глаукониты, ни с особеннос
тями их генезиса. Объясняется это, вероятно, отсутствием работ по изу
чению глауконитов под таким углом зрения. Без постановки специальных



исследований глауконитов из пород различных возрастов и регионов 
сложная проблема их классификации и установление механизма форми
рования вряд ли может быть решена.

Все глаукониты относятся к модификации 1М или lMd.

Некоторые вопросы номенклатуры

В наименованиях, используемых для обозначения групп, подгрупп и 
отдельных разновидностей семейства диоктаэдрических слюдистых мине
ралов, применяются, как уже упоминалось, термины широкого пользова
ния, часто не являющиеся однозначными. В работах советских ученых 
обычно применяется термин гидрослюда, зарубежные исследователи 
пользуются термином иллит. Для группы слюдистых минералов, проме
жуточных между алюминиевыми слюдами и глауконитами, используются 
самые разнообразные термины, которые мы перечисляли выше (табл.З).

При попытке упорядочить номенклатуру данного семейства минера
лов необходимо учесть широкое распространение среди них смешанно
слойных образований, содержащих наряду со слюдистыми межслоевы
ми промежутками до 20% промежутков монтмориллонитового или вер- 
микулитового типов. Разбухающие межслоевые промежутки приводят к 
нарушению закономерного пространственного наложения слоев, и тако
го рода образования имеют минимальный период повторяемости, равный 
толщине отдельных слюдистых слоев, т. е. относятся к модификации 
lMd. Из этого не следует, конечно, что всякий lMd слюдистый минерал 
должен быть смешанно-слойным образованием, но все смешанно-слойные 
образования, как правило, относятся к политипу lMd.

Важно подчеркнуть, что смешанно-слойные образования с с о д е р ж а 
ние м м е ж с л о е в ы х  п р о м е ж у т к о в  до 20% очень широко распро
странены с р е д и в с е х трех групп слюдистых минералов, т. е. алюмини
евых, железистых иллитов и глауконитов и могут формироваться разным 
генетическим путем. В одних случаях это может быть синтез — случай, 
наиболее широко распространенный для глауконитов, но также возмож
ный и для алюминиевых разновидностей. В других случаях это могут 
быть широко известные процессы трансформации (аградации) при пре
образовании монтмориллонита в гидрослюду при начальном эпигенезе 
(диагенезе?) и, наконец, не исключено, что появление до 20% подвижных 
межслоевых промежутков может происходить также в результате транс
формации (деградации) обломочных слюд в процессе их выветривания, 
транспортировки и т. д.

Существенным является то, что эти образования отличаются очень 
в ы с о к о й  с т а б и л ь н о с т ь ю  в т е р м о д и н а м и ч е с к и х  у с л о в и 
ях,  с в о й с т в е н н ы х  в е р х н е й  з о н е  о с а д о ч н ы х  п о р о д ,  что оп
ределяет их широкое распространение и различные способы возникнове
ния. Все перечисленные обстоятельства делают целесообразным выделе
ние данных образований в самостоятельное «подразделение», свойствен
ное всем кристаллохимическим группам слюдистых минералов. Удобнее 
всего называть их г и д р о с л ю д а м и ,  сохранив данный термин только 
для структур, содержащих в межслоевых промежутках молекулы воды.

Авторы считают, что на основании всего имеющегося материала по 
слюдистым минералам осадочных пород, рационально сейчас предложить 
для них следующую номенклатуру (ем. табл. 2).

Среди 10 А минералов, не содержащих разбухающих слоев, можно 
выделить следующие группы: мусковита, иллита, железистого иллита, 
глауконита. Каждая из групп характеризуется определенными полями 
химического состава, значениями и характером распределения зарядов 
в октаэдрических и тетраэдрических слоях. В случае присутствия в



структурах разбухающих промежутков (до 20%) выделяются соответ
ствующие гидратированные разновидности: для мусковита — гидромус
ковит, для иллита — А1-гидрослюда, для железистых иллитов_
Fe3+ — или железистые гидрослюды, для глауконитов — глауконитовые 
гидрослюды.

Обсуждение результатов

Попробуем обсудить основные черты кристаллохимического состава и 
строения некоторых групп слюдистых минералов с точки зрения сравне
ния их друг с другом и с особенностями геологических обстановок их 
распространения.

Удобнее всего начать рассмотрение с г р у п п ы г л а у к о н и т а ,  гене
зис которых не вызывает сомнений, хотя механизм формирования еще да
леко не ясен. Хорошо известно, что глаукониты связаны только с морски
ми осадками и встречаются как в карбонатных, так и в терригенных 
породах в чрезвычайно разнообразных формах, начиная от обычных ок
руглых зерен (пеллет) до псевдоморфоз по биогиту, замещений органи
ческих остатков, пигментирующих примазок и т. д. Существенной для 
понимания особенностей генезиса глауконитов явилась работа Таппераи 
Феннинга (Tapper, Fanning, 1968), показавших кристаллохимическую 
идентичность глауконитов разных морфологических форм, в частности, 
пеллет и псевдоморфоз по биотиту. Из этого следует, что в определенных 
пределах физико-химических параметров глауконит образуется как ста
бильная фаза, совершенно не зависящая от того первичного материала, 
который служил исходным сырьем для ее формирования. Это заключение 
имеет принципиальное значение, помогающее разобраться в генезисе и 
многих других глинистых минералов.

Несмотря на многочисленные работы, посвященные генезису глауко
нитов, механизм их кристаллизации остается до сих пор неустановлен
ным. После того как старые представления о формировании глауконита 
за счет раскристаллизации коллоидальных гелей оказались несостоя
тельными и их образование стало рассматриваться с позиции роста крис
таллов, возникли новые трудности (Millot, 1964). В частности, особенно 
трудным был вопрос о вхождении ионов Fe34* в столь большом количест
ве в структуру минерала.

Анализ этого вопроса является предметом будущих исследований, 
впрочем, так же, как и генетическая интерпретация широкого разнообра
зия состава глауконитов. Существование двух кристаллохимических под
групп глауконитов с разными отношениями октаэдрического и тетраэдри
ческого зарядов (собственно глаукониты с высоким октаэдрическим за
рядом и «иллитовые глаукониты» с относительно высоким тетраэдричес
ким зарядом), вариации в степени железистости, количестве и составе 
двухвалентных катионов, степени окристализованности требуют увязки 
как с особенностями состава вмещающих пород (известняков, песчани
ков, глин, фосфоритов), так и с конкретными условиями осадкообразо
вания.

Ж е л е з и с т ы е  и л л и т ы  и л и  « з е л е н ые  с л ю д  ы», как их часто 
называют, представляют новую и очень важную группу, образующую 
как бы «мостик» между глауконитами и иллитами, столь широко разви
тыми в самых разнообразных осадочных породах. Большинство назван
ных выше авторов, обнаруживших железистые иллиты, объясняли их 
образование диагенетической трансформацией обычных иллитов или 
монтмориллонитов (см. табл. 3). Нельзя не отметить, что в большинстве 
работ состав возможного первичного вещества не анализировался, и ге
нетические выводы, таким образом, имели в большей или меньшей степе
ни гипотетический характер.



Нам представляется, что железистые иллиты могут образоваться как 
в результате глубокой трансформации первичных слоистых силикатов, 
так и синтетическим путем. Определяющим фактором их формирования 
является среда осадконакопления, представляющая в данном случае вы
сокоминерализованные растворы заполоняющихся водоемов. Так же, как 
в случае глауконитов, первичное обломочное глинистое вещество явля
ется здесь лишь сырьем, поставляющим необходимый алюмосиликатный 
материал.

Доказательством синтетического пути формирования железистых ил- 
литов может служить близость их состава в заведомо аутигенных прояв
лениях в виде ярко-зеленых корочек и пленок на поверхностях напласто
вания пород и в довольно мощных пластах доломитовых глин и мерге
лей. Следует также подчеркнуть, что первичный состав обломочной мути, 
давшей необходимые алюмосиликатные компоненты для образования 
изученных нами железистых иллитов, был совершенно различен в перм
ских породах Приуралья и девонских отложениях северо-запада Русской 
платформы. В первом случае это было тонко раздробленное вещество ди- 
абаз-спилитовых граувакк, слагающих песчаники, ассоциирующие в 
приуральском разрезе с глинистыми и хемогенными породами. Во вто
ром случае песчаники представлены чисто кварцевым материалом, а в 
составе тонкодисперсной первичной мути основная роль принадлежала 
каолиниту ч различным тонко перетертым обломочным слюдам. Интерес
но отметить, что присутствие реликтов этих обломочных слюд иногда 
фиксируется на рентгенограммах девонских пород в виде очень неболь
шой примеси елюды модификации 2Mi при абсолютном преобладании 
модификации lMd, свойственной железистым иллитам.

Интересно отметить еще одно обстоятельство. В обоих изученных на
ми разрезах «спутником» железистых иллитов являлись минералы типа 
корренсита или магнезиальные хлориты. Установить нюансы отличий об
становок, в которых образовывались в одних случаях иногда близкие к 
мономинеральным корренситы, а в других — железистые иллиты, нам не 
удалось. И те и другие ассоциируют с доломит-глинистыми породами, хо
тя почти чистые корренситы чаще встречаются в цементе загипсованных 
песчаников, а железистые иллиты более тесно связаны с доломитовыми 
мергелями. Очень часто эти два минерала встречаются вместе, образуя 
постоянную ассоциацию во многих глинисто-мергелистых породах терри- 
генно-эвапоритовых комплексах нижней и верхней перми (Р ^ , Р^> 
p£z) Приуралья.

Г р у п п а  а л ю м и н и е в ы х  с л ю д и с т ы х  м и н е р а л о в ,  наиболее 
широко распространенная среди осадочных отложений, генетически труд
нее всего диагностируется, особенно в породах, не переработанных про
цессами глубинного эпигенеза. Редкость мономинеральных образований 
усугубляет сложность их расшифровки.

Гидрослюды и иллиты терригенных пород нередко могут представлять 
гетерогенные смеси, оценивать в которых долю обломочной, трансформи
рованной и новообразованной составляющих крайне затруднительно. Не 
менее сложно учесть степень «гомогенизации» первичного иллитового ве
щества под влиянием окружающих условий. Исключение составляют це
менты песчаных пород, микроскопическое и электронномикроскопическое 
изучение которых часто позволяет выявлять новообразованный характер 
слюдистых минералов.

Несмотря на это, рассмотрение кристаллохимических особенностей от
дельных подгрупп алюминиевых слюдистых минералов дает основание к 
некоторым генетическим заключениям.

Иллиты и Al-гидрослюды пород, не измененных эпигенезом, обнару
живают ряд «родственных» черт с другими группами слюдистых минера



лов, формирующихся в условиях поверхностной зоны в качестве заведомо 
новообразованных фаз. Прежде всего поля распространения иллитов и 
гидрослюд пород, не измененных эпигенезом, ограничиваются теми зна
чениями тетраэдрического и октаэдрического зарядов, что и поля желе
зистых иллитов и глауконитов (см. фиг. 1, 2). При переходе к иллитам 
пород зоны глубинного эпигенеза наблюдается отчетливое смещение к 
большим значениям тетраэдрического заряда и соответственно к мень
шим октаэдрического. Далее, как правило, в породах, не измененных 
эпигенезом, иллиты и А1-гидрослюды, так же как глаукониты и желези
стые иллиты, имеют политипную модификацию lMd или 1М. Наконец, 
общая черта всех слюдистых минералов, связанных с поверхностной зо
ной,— высокое содержание в октаэдрах двухвалентных катионов (см. 
фиг. 3).

Указанные черты сходства, несомненно, свидетельствуют о большой 
значимости явлений новообразования или «гомогенизации» первичного 
слюдистого вещества с приспособлением его к низкотемпературным усло
виям, чем это предполагалось ранее. Любопытно отметить, что описан
ный Н. В. Ренгартен и В. А. Дрицем (1967) аутигенный иллит, хотя и 
относится к модификации 2МЬ но по соотношению тетраэдрического и ок
таэдрического зарядов не выпадает за пределы поля других низкотемпе
ратурных слюдистых минералов.

По-видимому, тетраэдрический заряд, т. е. степень замещения крем
ния на алюминий, в тетраэдрах является очень важной константой, функ
ционально связанной с термодинамическими условиями. На графиках 
(см. фиг. 1) отчетливо видно, как в группе алюминиевых слюд тетраэд
рический заряд последовательно возрастает по мере возрастания темпе
ратур и давлений среды образования. Так, иллиты 2М* зоны глубинного 
эпигенеза-метагенеза занимают промежуточное положение между «низ
котемпературными» иллитами и мусковитами метаморфических и гидро
термальных образований.

Параллельно происходит очищение октаэдров от двухвалентных ка
тионов, при этом прежде всего уходит магний. Это убедительно проиллю
стрировали в своих работах Г. В. Карпова (1965) и В. И. Муравьев и 
А. Л. Салынь (Muraview, Salyn, 1969), проследивших не только процесс 
«очищения» иллитов, но и показавших, что освободившийся магний 
идет на изменение состава железистых хлоритов, ассоциировавших с ил
литами в сторону увеличения их магнезиальное™. Содержание трехва
лентного железа практически не изменяется в эпигенетически измененных 
иллитах по сравнению с «низкотемпературными» иллитами.

Таким образом, по мере увеличения температуры и давления проис
ходит постепенное приближение состава иллитов к мусковиту. Особенно 
отчетливо это видно при переходе к слюдам метаморфизованных пород 
(см. фиг. 1). Очевидно, что приближение алюминиевых гидрослюд и ил
литов к мусковитовому составу является одним из основных факторов, 
обусловливающих переход модификаций 1М или (Md) к 2МЬ Постепен
ное преобразование такого рода наблюдала Г. В. Карпова (1965), и осо
бенно детально изучили Максвелл и Хауер (Maxwell, Hower, 1968).

ПАРАГЕНЕЗЫ СЛЮД И ГИДРОСЛЮД С ДРУГИМИ ГЛИНИСТЫМИ
МИНЕРАЛАМИ В РАЗЛИЧНЫХ ГЕОЛОГИЧЕСКИХ ОБСТАНОВКАХ

Полученные результаты показали достаточно четкую связь определен
ных кристаллохимических групп слюд и гидрослюд с различными геоло
гическими обстановками. Однако для установления принадлежности слю
дистого минерала к той или другой кристаллохимической группе необхо
димо иметь его в мономинеральном виде. Как известно, мономинераль- 
ные образования гидрослюд достаточно редки (не считая глауконитов).



В наиболее общем случае (присутствие слюдистых минералов в поли- 
компонентных смесях) к решению вопросов генезиса можно 1подойти по- 
другому. Этот путь заключается в выявлении парагенетических связей 
слюдистых минералов с другими глинистыми минералами на фоне ана
лиза общей геологической обстановки формирования пород, типа обло
мочного материала, фациальных условий, степени эпигенетической пере
работки и др. Подобный анализ должен помочь объяснить парагенетичес- 
кие ассоциации рассматриваемых глинистых минералов в целом, уяснить 
место, которое в этой «цепи» занимают гидрослюды, и таким образом, 
подойти к генетической интерпретации последних.

В настоящее время еще мало материала, проанализированного под 
таким углом зрения. Однако на некоторых конкретных примерах мы по
пытаемся проиллюстрировать возможности интерпретации генезиса ас
социаций глинистых минералов, одним из составляющих компонентов 
которых являются слюды (фиг. 4).

Ассоциации диоктаэдрическая слюда (гидрослюда), хлорит распрост
ранены чрезвычайно широко в самых разнообразных типах осадочных 
пород. Сам факт обнаружения этих фаз как основных компонентов, сос
тавляющих глинистую фракцию породы, не дает возможности однознач
но решать вопросы их происхождения. Рассмотрим три примера.

1. Хемогенно-терригенно-эвапоритовые формации. Железистый иллит в 
сочетании с хлоритом и смешанно-слойными хлорит-монтмориллонитовы-' 
ми и хлорит-вермикулитовыми образованиями, часто упорядоченными 
(группа корренеита), представляет типичную ассоциацию терригенно- 
эвапоритовых толщ, изученных нами в пермских породах Приуралья и 
девонских отложениях Прибалтики. Отличительные особенности минера
лов: высокая магнезиальность хлоритовых компонентов и высокая желе- 
зистость слюдистых компонентов. Качественные характеристики состава 
названных компонентов могут быть получены из анализа интенсивностей 
базальных отражений, значений параметров элементарной ячейки и об
щего химического анализа глинистой фракции. О п р е д е л я ю щ и м  ф а к 
т о р о м ф о р м и р о в а н и я  д а н н о й  а с с о ц и а ц и и  я в л я л и с ь  фи
з и к о х и м и ч е с к и е  у с л о в и я  с р е д ы о с а д  «к © н а к о п л е н и я .  Пер
вичный состав обломочного материала, как было отмечено выше, имел 
второстепенное значение, играя роль «поставщика» алюмосиликатного 
вещества.

Идентичная по составу ассоциация глинистых минералов описана 
Лука (Lucas, 1962) в триасовых отложениях Франции, Липпманом и Са- 
васкиным (Lippmann, Savackin, 1969)— в цехштейне ФРГ. В обеих наз
ванных работах предполагается, что формирование группы магнезиаль
ных хлоритовых минералов осуществлялось в бассейнах в результате ви
доизменения первичного обломочного иллита. Лука, правда, отмечает 
преобразование иллита (по характеру дифракционной картины) от дег
радированного обломочного с широким «открытым» 10 А пиком, приуро
ченного к песчаникам и глинам периферийных участков бассейна, до хо
рошо ©кристаллизованного «с мусковитовым типом дифрактог-раммы», 
ассоциирующего с хорошо ©кристаллизованным хлоритом типа пеннина 
в отложениях центральных участков бассейна. Можно думать, что спе
циальные исследования позволили бы авторам установить и высокую же- 
лезистость иллитов, свойственную этим минералам в эвапоритовых об
становках, а соответственно и аутигенное происхождение особенно в ас
социации с Mg-хлоритами.

Пока мы не располагаем необходимым фактическим материалом, ко
торый позволил бы судить, при каких физикохимических условиях, в ча
стности концентрации катионов в растворах, идет образование либо поч
ти мономинеральных магнезиальных силикатов, либо почти мономине- 
ральных железистых иллитов, либо, наконец, совместное формирование
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Фиг. 4. Приуроченность различных групп слюдистых минералов к определенным геологическим обстановкам



этих двух компонентов. Для решения этого вопроса, прежде всего, необ
ходимо подробное количественное изучение глинистого вещества различ
ных типов хемогенных и хемогенно-терригенных пород, сменяющих одна 
другую в определенных «эвапоритовых ритмах», отражающих отдельные 
этапы развития засолоняющихся водоемов. Казалось бы логичным ожи
дать преимущественного развития магнезиальных силикатов в сульфа
тах, т. е. там, где ион магния не оказывался «занятым» для осаждения 
доломитов, и, наоборот, преимущественного присутствия железистых 
слюд в доломитовых осадках. Однако как наши данные, так и литератур
ный материал пока не позволяют сделать однозначных выводов.

2. Терригенные континентальные отложения (часто угленосных фор
маций), формировавшиеся в результате разрушения кристаллических по
род, богатых биотитом. Если пользоваться результатами только обыч
ного фазового анализа, то в угленосных толщах мы можем встретить 
ассоциацию 10 и 14 А минералов, на первый взгляд идентичную выше
описанной— диоктаэдрическая гидрослюда (обычно lMd) и комплекс 
смешанно-слойных или самостоятельных фаз хлорита, вермикулита, раз
бухающего хлорита и монтмориллонита. В угленосных толщах, помимо* 
того, встречается большая или меньшая примесь каолинита. Данная ас
социация минералов присутствует как в цементе песчаников, так и в гли
нах. Интересно, что в песчаниках встречаются иногда и 28 А минералы 
с упорядоченной структурой типа хлорит-вермикулита, своеобразные 
аналоги корренсита, описанные авторами под наименованием сангарита 
(Дриц, Коссовская, 1963).

Несмотря на внешнюю схожесть данной ассоциации с вышеописанной» 
происхождение глинистых минералов и их крметаллохимические особен
ности существенно различны. Хлоритовые минералы относятся к магне
зиально-железистому ряду и близки к афросидериту; специального крис- 
таллохимического изучения гидрослюд не проводилось. Фа к т о р о м»  
о п р е д е л я ю щ и м  ф о р м и р о в а н и е  д а н н о й  а с с о ц и а ц и и ,  я в 
л я е т с я  п е р в и ч н ы й  х а р а к т е р  о б л о м о ч н о г о  м а т е р и а л а ,  в  
частности, обилие нестойких триоктаэдрических слюд, дававших в раз
личных обстановках гумидных континентальных бассейнов разнообраз
ные сочетания перечисленных выше минералов. Ассоциации глинистых, 
минералов, связанные с трансформацией триоктаэдрических слюд, поль
зуются широким развитием в мезозойских континентальных формациях 
Восточной и Западной Сибири и описаны в меловых угленосных отложе
ниях Вилюйской впадины А. Г. Косоовской и В. А. Дрицем (1963).

3. Т е р р и г е н н ы е  п о р о д ы р а з н о о б р а з н о г о  с о с т а в а ,  из 
м е н е н н ы е  п р о ц е с с а м и  г л у б и н н о г о  э п и г е н е з а  — н а ч а л ь 
ног о  м е т а м о р ф и з м а .  Классическая ассоциация слоистых силикатов: 
зоны начального метаморфизма (фация зеленых сланцев) хлорит + диок
таэдрическая слюда появляется в осадочных породах, измененных про
цессами эпигенеза задолго до их перехода в собственно метаморфические 
образования. Эта устойчивая ассоциация 10 и 14 А минералов возникает 
в условиях повышенных температур и давлений зоны глубинного эпиге
неза в результате преобразования всех глинистых минералов, присутст
вовавших ранее в породах. Этот процесс известен по литературным дан
ным достаточно подробно и останавливаться на нем здесь нет необходи
мости. Подчеркнем только, что о п р е д е л я ю щ и м  ф а к т о р о м  появле
ния данной ассоциации являются т е р м  о д и н а м  и ч е с к и е  у с л о в и я .  
Первичный состав обломочного материала имеет меньшую значимость 
и определяет количественное соотношение слоистых силикатов. В поро
дах более лейкократового состава растворение под давлением полевых 
шпатов обусловливает более широкое развитие слюдистых минералов; в 
породах, богатых фемическими компонентами, более интенсивно форми
руется хлорит.



В приведенных выше примерах наглядно показано, что ассоциация 10 
и 14 А минералов легко возникает в самых различных условиях. Только, 
анализ этих условий и парагенетических связей слюдистых минералов с 
другими компонентами позволяет понять их происхождение.

Интересно разобрать, сколь различный генезис могут иметь слюды 
модификации 2МЬ присутствие которых совсем недавно считалось бес
спорным доказательством обломочного происхождения всей ассоциации 
глинистых минералов в целом.

A. Вероятно, можно считать н е с о м н е н н о  о б л о м о ч н о й  с л ю д у  
:2Мь присутствующую в виде примеси в каолинитовых глинах, связанных 
с мономинерально-кварцевыми песчаными породами. Здесь она является 
реликтом наиболее устойчивых мусковитовых слюд, сохраняющихся при 
переотложении продуктов каолинитовых кор выветривания.

Б. В глубоко эпигенетически измененных породах, как мы уже гово
рили, с л ю д а  2Mi я в л я е т с я  п р о д у к т о м  д л и т е л ь н о й  т р а н с 
ф о р м а ц и и  от монтмориллонита (или смешанно-слойных слюдисто- 
монтмориллонитовых образований) к слюде 1М и далее к 2МЬ Ту же пе
реработку испытывает каолинит, хотя история его кристаллохимического 
преобразования пока еще никем не изучена.

B. Наконец, в известняках, после находки Н. В. Ренгартен и 
В. А. Дрицем (1967) слюд 2МЬ можно ожидать их присутствия в каче
стве низкотемпературных н о в о о б р а з о в а н н ы х  ми н е р а л о в .

Заключение

Рассмотренные выше материалы показывают, что для получения наи
более полной информации о генезисе гидрослюд необходимо базировать
ся как на детальном кристаллохимическом изучении самого слюдистого 
минерала, так и на нахождении его парагенетических связей с сопутст
вующими компонентами с учетом конкретных геологических обстановок.
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ЗАКОНОМЕРНОСТИ КРИСТАЛЛОХИМИЧЕСКОГО СТРОЕНИЯ 
ТРИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД

В. А. ДРИЦ

Характерная особенность биотитов — очень высокая изменчивость 
химического состава. Чаще всего в их структурах встречаются изо- 
валентные замещения типа Mg2+^ F e 2+, что обусловливает существо
вание ряда от магнезиального флогопита до железистого лепидомелана 
и аннита. Кроме того, в биотитах возможны замещения двухвалентного 
катиона (R2+) на трехвалентный (R3+). Если такое замещение происхо
дит в соотношении 1 : 1, то в октаэдрической сетке возникает избыточный 
положительный заряд, который может компенсироваться либо за счет 
увеличения содержания А1ТетР., либо за счет превращения групп (ОН)-1 
в атомы кислорода О-2. Наконец, в биотитах существуют замещения 
3R2+ на 2R3+ с сохранением заряда октаэдрической сетки.

Естественно, что столь широкие пределы изменения химического со
става биотитов приводят к изменчивости их свойств вообще и, в част
ности, структуры и физических характеристик. Поскольку детальный 
структурный анализ каждого образца — весьма трудоемкая операция, 
то большое значение представляет исследование возможности определе
ния структуры минерала по данным химического состава и параметрам 
элементарной ячейки. Решение этой задачи непосредственно связано с 
выявлением тех общих закономерностей, которым подчиняется строение 
слоистых силикатов.

Н. В. Белов (1949) впервые подчеркнул определяющую роль октаэд
ров в формировании структур слоистых силикатов, а также указал на 
возможность разворота тетраэдров при сочленении сеток в слои. Вели
чина разворота тетраэдров в зависимости от относительных размеров по
лиэдров была выражена простыми формулами Б. Б. Звягиным (1957).

В результате сопоставления ряда опубликованных структурных дан
ных Радослович (Radoslovich, 1962, 1963а, б; Radoslovich, Norrish, 
1962) пришел к следующим выводам:

1) помимо октаэдров на размеры ячейки и угол разворота тетра
эдров влияют и межслоевые катионы; размеры тетраэдрической сетки 
при этом несущественны.

2) наиболее устойчивой характеристикой структур являются рас
стояния катион — анион, а расстояния анион — анион и углы связей 
анион — катион могут быть переменными.

3) в триоктаэдрических слюдах слои должны быть сближены до 
высоты межслоевого промежутка г|~2,5—2,9 А при расстоянии К—0  = 
= 2,85 А, а октаэдры вытягиваются вдоль С* при замещении меньшего 
катиона на больший сильнее, чем в а, Ь-плоскости.

М. Францини и Л. Чиаффино (Fransini, Schiaffino, 1963) провели 
одномерные синтезы Фурье нескольких образцов биотитов переменного 
состава и показали, что базальные' поверхности кислородов смежных



слоев не находятся в соприкосновении, так как для анализированных 
ими биотитов г] оказалось равно 3,37 А.

Г. Донней с соавторами (Donnay et al., 1964 а, b) сформулировали 
принципы построения геометрической модели структуры триоктаэдриче- 
ских слюд. Для ее определения требуется знание состава, параметров 
элементарной ячейки и расстояний тетраэдрический катион — кислород 
(с?тетР. ) и октаэдрический катион — кислород (d0). В модели этих авто
ров октаэдрические сетки при замещении в них меньшего катиона на 
больший увеличиваются в а, fe-плоскости значительно сильнее, чем по 
толщине. Эти авторы показали также, что К — О — величина перемен
ная и размеры тетраэдрической сетки должны влиять на величину 6.

Бейли (Bailey, 1966) рассмотрел характер искажений октаэдрических 
и тетраэдрических сеток в структурах слоистых силикатов и проанализи
ровал основные факторы, контролирующие стабильность различных 
политипов. Бейли (Bailey, 1966) и Францини (Franzini, 1969) показали 
возможность двух противоположных направлений вращения тетраэдров 
при переходе от гексагональной к дитригональной симметрии тетраэдри
ческих сеток. Францини (Franzini, 1969) подчеркнул, что слюды моди
фикации 2М2 представляют собой упорядоченно чередующиеся слои, 
упаковка анионов в которых близка то к кубической, то к гексагональ
ной. Он пришел также к выводу, что основная роль в формировании 
реальных структур слюд принадлежит, в первую очередь, межслоевому 
катиону, затем тетраэдрической сетке и в последнюю очередь зависит 
от размеров октаэдрической сетки.

Все эти работы содействовали более глубокому пониманию фактов, 
контролирующих строение слоистых силикатов. Вместе с тем, приведен
ные выше общие представления отдельных авторов не всегда согласу
ются между собой и в ряде случаев противоречат экспериментальным 
данным. В частности, при изучении структуры высокожелезистого био
тита (см. статью В. А. Дрица, В. Е. Тепикина и В. А. Александровой в 
настоящем сборнике) также были обнаружены подобные факты. Было 
найдено, что для этого минерала а= 1 ° , К — 0  =  3,14А, 6тетР. =9,311А, 
тогда как соответствующие величины, рассчитанные по методу Г. Донней 
(G. Donnay et al., 1964 b) равны oc =  9°6', Rk- o = 2,98A, 6тетР. =9,430A. 
Координаты атомов очень сильно отличались от расчетных. Выяснилось, 
что в данном минерале роль катиона калия в создании октаэдрического 
окружения весьма ограниченна.

Эти и другие фактические данные можно объяснить, если допустить 
справедливость следующих положений и соотношений.

А. Размеры тетраэдрической сетки влияют на параметры 6 слюд. 
Г. Донней с соавторами (Donnay et al., 1964b) утверждали, что вели
чина параметра 6 зависит от размеров тетраэдрических сеток. Однако их 
анализ был ограничен чисто геометрическими построениями, не сопро
вождался физическим обоснованием, а также рассмотрением конкрет
ных примеров. Напротив, Радослович (Radoslovich, 1962), используя 
регрессионный анализ, показал, что вклад в величину 6 слюд от члена, 
учитывающего содержание А 1 ТетР. , равен нулю. Поэтому целесообразно 
еще раз проанализировать вопрос о влиянии размеров тетраэдрической 
сетки на величину параметра 6 и на всю структуру в целом.

Рассмотрим сначала соотношения размеров элементарных ячеек и в 
частности параметра 6 для таких минералов, как флогопит (6 = 9,210 А) 
и Fe-флбгопит (9,28А), аннит (9,347А) и Fe-аннит (9,404А). Каждая 
пара этих минералов имеет одинаковый состав октаэдров и в пределах 
пары минералы отличаются только составом и размерами тетраэдриче
ских сеток.

Применение регрессионного уравнения Радословича и Нсрриша 
(Radoslovich, Norrish, 1962) для определения 6 минералов приводит к



одинаковым значениям b для каждой упомянутой выше пары минера
лов, в то время как их экспериментальные значения существенно отли
чаются. Это указывает на несправедливость этого уравнения. Анало
гично, как отмечали Радословйч и Норриш (Radoslovich, Norrish, 1962), 
регрессионное уравнение противоречит экспериментальным значениям b 
селадонитов, которые имеют низкое значение А 1Тетр. » а следовательно* 
относительно небольшие размеры тетраэдрических сеток. Таким обра
зом, регрессионное уравнение Радословича дает удовлетворительное 
соответствие рассчитанных и экспериментальных значений Ь лишь для 
образцов К-слюд, которые имеют состав тетраэдров, незначительно от
личающийся от Si3Ali, т. е. для слюд с примерно одинаковыми разме
рами тетраэдрической сетки. В этих условиях очевидно, что член, ответ
ственный за вклад А 1 тетр. в размеры параметра Ь, оказался равен нулю 
потому, что он вошел в постоянное слагаемое регрессионного уравнения.

Основным результатом определения структуры высокожелезистого 
биотита (см. статью Дрица и др. в настоящем сборнике) является тот 
факт, что катионы калия в условиях сильного взаимного отталкивания 
октаэдрических катионов не в состоянии приблизить к себе базальные 
кислороды до непосредственного контакта, и для структуры этого мине
рала R k- o =3,14 А. Таким образом, роль межслоевого катиона в созда
нии октаэдрического окружения, а следовательно, и в развороте тетра
эдров, ограниченна. В этих условиях наблюдаемые вариации «могут быть 
связаны с размерами тетраэдрических сеток.

Для выяснения влияния тетраэдрической сетки на величину b при 
заданном составе октаэдрической сетки нужно рассмотреть два случая.

а) 6о > Ь Тетр. . При сочленении сеток в слой неизбежно происходит 
сжатие октаэдрической сетки, причем в отсутствие межслоевых катионов 
гексагональный мотив тетраэдрической сетки измениться не может. 
Межслоевые катионы, равномерно окруженные 12 кислородами, каза
лось бы, не могут изменить симметрии тетраэдрических сеток. Однако 
подобная координация катионов калия не является устойчивой и любое 
случайное смещение какого-либо аниона нарушит равновесие сил 
взаимодействия катион — анион и приведет к развороту тетраэдров, 
образованию дитригонального мотива и соответственно дополнитель
ному уменьшению параметра Ъ слоев. (Отметим, что обсуждается слу
чай, когда Ьо не слишком отличается от Ьтетр..) В этом конечном состоя
нии октаэдрическая сетка, первоначально имевшая период Ь0, оказыва
ется сжатой частично за счет тетраэдрической сетки, частично под 
действием К.

Рассмотрим две гипотетические слюды с одинаковым составом, а следова
тельно, и размером Ь0 октаэдров, но отличающихся размерами тетраэдричес
ких сеток бтетр.. При большем значении Ьтетр. катионы К должны затратить 
некоторую дополнительную работу по сокращению слоев, которую при 
меньшем Ьтетр берет на себя гексагональная тетраэдрическая сетка. Другими 
словами, сжатие в слюде с меньшими размерами тетраэдрических сеток 
(при отсутствии межслоевых катионов) более сильное, чем в слюде с боль
шим значением Ьтетр. этих сеток. Поэтому катионы К в этой последней слюде, 
только для того чтобы достигнуть размеров слоев у слюды с меньшим 
значением ЬтеТр., должны затратить некоторую работу, которую в первой 
слюде (с меньшим Ьтетр.) совершила тетраэдрическая сетка. Естественно, 
поэтому, что конечный эффект сжатия октаэдрической сетки в слюде с боль
шим значением &тетр. будет меньше, а результирующее b слоев — больше. 
Справедливость этих соображений подтверждается данными табл. 1.

б) А> Ьтетр.. Если межслоевые катионы отсутствуют, то при сочленении 
сеток в слои тетраэдры будут разворачиваться до тех пор, пока их размеры 
не достигнут 60. При постоянном значении b слоев, чем больше Ьтетр., тем 
больше угол разворота тетраэдров а и меньше расстояние от центра дитри-



Сравнительная характеристика некоторых структурных параметров (А) 
ряда триоктаэдрических слюд

Минерал Ьэ ^тетр. а л ^К—О v n

Флогопит (Звягин, Мищенко, 1962) 
К (Si3Alj) Mg3O10 (ОН)2 9,16 9,20 5°30' 3 ,64 3,11 173
Fe-флогопит (Steinfink, 1962) 
К (Si3Fe^+)Mg3O10 (ОН)2 9,29 9,462 11° 3 ,49 2 ,94 172,8
Fe-аннит (Donney et. al., 1964) 
K(Si3Fe3+)Fe*+O,0 (OH)2 9,404 9,462 6°24' 3,39 3,05 172,6
Железистый биотит (см. статью Дрица и др. 
в настоящем сборнике)

^0 ,88 ^2,71^^1,20) (^2^31^^0,28^^0,18^ О̂.ю)
О10 (0Н)2 9,311 9,311 1° 3,36 3,14 167,6
Флогопит (см. статью Дрица и др. в настоя
щем сборнике)
K (S \3A\1)M g3O10 (ОН)2 9,210 9,347 10°12' 3,527 2,97 173
Аннит (см. статью Дрица и др. в настоящем 
сборнике)
К (Si3Alj) Fe°-+O10 (ОН)2 9,347 9,347 0° 3,427 3,18 173

гона до ближайших к нему атомов О, см: формулу (10); соответственно при 
постоянной высоте межслоевых промежутков будет меньше и расстояние 
К — О, если поместигь катионы калия в межслоевые области слюд.

Возможны два предельных случая: 1) в слюдев с большим Ьтетр. расстоя
ние К — О достигает предельного значения 2,85А. Тогда в слюде с мень
шим ЬтеТр. (но с таким же Ь0) для достижения расстояния К — О =  2,85А 
тетраэдры должны дополнительно развернуться, что приведет к уменьшению 
Ъ слоев; 2) расстояние К — 0 ~ 2 ,8 5 А  реализуется в слюде с меньшим бтетр.. 
Тогда в слюде с большим fr^p. для достижения такого же расстояния 
с кислородами К должен растянуть тетраэдрические сетки, а следовательно, 
увеличить параметр Ь. Следовательно, и при Ь0 <  &тетр. слюде с большим Ьтетр< 
соответствуют большие значения параметра & слоев.

Францини (Franzini, 1969) отметил, что тетраэдрическая сетка не вполне 
свободна уменьшать свои размеры за счет разворота тетраэдров относительно 
нормали к их основаниям, поскольку с увеличением угла разворота а 
увеличивается отталкивание сближающихся анионов Обаз. • Это обстоятельство 
также будет приводить к большим значением Ьэ для больших ЬТетр. при 
b0 = const.

Таким образом, простые физические соображения и результаты 
изучения структур слюд разного состава (табл. 1) свидетельствуют о 
том, что размеры тетраэдров влияют на их параметры.

В связи с этим, на основании того же материала, который использо
вали Радослович и Норриш (Radoslovich, 1962; Radoslovich, Norrish, 
1962), но с учетом дополнительных данных (Григорьева, Архипенко, 
1964; Franzini, Schiaffino, 1963; Wise, Eugster, 1964), было выведено 
новое уравнение, связывающее параметр b с составом К-слюд.

Ъ =8,845+0,099 К +0,062 Mg +0,107Fe2+ +  0,077 Fe3+ +0,166Ti +  
+0,08A1+0,036 Li. (1)

По сравнению с уравнением Радословича данное уравнение имеет* 
следующие отличительные особенности.



1) уравнение (1) содержит член, учитывающий замещение кремния 
алюминием. В тех случаях, когда в тетраэдрах содержится Fe3+, его 
вклад в b можно оценить, если воспользоваться следующей формулой 
перехода от содержания Fe^TpK некоторому эквивалентному содержа
нию А 1тетр., Al®*.p = 1 , 6  Fe3+xeTp. Эта формула основана на предполо
жении об аддитивном законе изменения межатомных расстояний dt и с 
учетом того, что для тетраэдров состава S\z Fei dT = 1 ,6 8 0 А  (Donnay et 
al., 1964), Si—0  = 1,62 A, Al—0  = 1,77 A.

2. Значения коэффициентов при Fe2+ и Fe3+, равные 0,107 и 0,077, 
меньше коэффициентов в уравнении Радословича (0,117 и 0,098). Отча
сти это связано с тем, что при выводе регрессионного уравнения Радо- 
слович использовал данные о размерах ячеек прокаленных образцов био
титов с учетом перехода Fe2+ в Fe3+ в результате окисления. Такая опе
рация была бы оправданной, если бы происходящая при прокаливании 
структурная перестройка биотитов ограничивалась только сокращением 
Fe—О расстояний в соответствии с меньшим радиусом катионов Fe3+. 
В этом случае, как это следует из уравнения (1), относительное уменьше
ние параметра Ъ прокаленного биотита было бы пропорционально содер
жанию Fe2+ в исходном образце. Однако подобная схема не отвечает дей
ствительности, так как при прокаливании биотитов наряду с переходом 
Fe2+ в Fe3+ происходит превращение (ОН)-1 групп в О-2. При статисти
ческом распределении октаэдрических катионов Fe2+ в исходном биотите 
невозможна локальная компенсация заряда в прокаленной структуре, 
что должно приводить к искажению зависимости параметра Ь от содер
жания Fe3+. По этой причине при выводе уравнения (1) анализирова
лись только природные образцы слюд.

3. В уравнении (1) появился член, учитывающий присутствие Li.
Уравнение (1), очевидно, следует применять только для К-слюд при

незначительной упорядоченности распределения октаэдрических катио
нов, так как его вывод основывался на анализе именно таких образцов.

Из данных табл. 2 видно, что экспериментальные значения Ьэв целом 
находятся в лучшем соответствии с параметрами, рассчитанными с 
помощью уравнения (1), чем по уравнению Радословича. В особенности 
это относится к слюдам с относительно большими (Fe-аннит, Fe-флого- 
пит) и относительно малыми (селадонит, глауконит) размерами тетра
эдрических сеток.

Б. Положение тетраэдрического катиона зависит не только от сте
пени замещения кремния на алюминий в тетраэдрах (Brown, Bailey, 
1963), но и от положения и распределения компенсирующего положи
тельного заряда. Г. Донней с соавторами (Donnay et al., 1964) исходили 
из представлений, что тетраэдры в структурах триоктаэдрических слюд 
являются правильными и тетраэдрический катион находится в их гео
метрическом центре^ Браун и Бейли (Brown, Bailey, 1963), анализируя 
результаты структурных определений ряда слоистых силикатов, пришли 
к выводу, что положение усредненного катиона в тетраэдрах зависит от 
количества А 1тетр.. В частности, при небольшой степени замещения 
кремния на алюминий тетраэдрические катионы из геометрического 
центра смещены к их основанию, а при значительном содержании 
А1 тетр.— к вершинам тетраэдров. Однако, как отметили эти авторы, 
указанная закономерность не всегда наблюдается. Не наблюдается она 
и в случае высокожелезистого биотита, в котором расстояние Si — Ов 
в среднем на 0,06А превышает расстояние Si — Об, несмотря на значи
тельное содержание А 1 тетр. (Si0,68Al0,32) (см. статью Дрица и др. в на
стоящем сборнике). Смещение катионов к основаниям тетраэдров при 
значительном содержании А 1тетр. подтверждается также данными одно
мерных синтезов Фурье для биотитов (Franzini, Schiaffino, 1963). 
Однако противоречивость отмеченных выше структурных данных ока-



Сравнение экспериментальных значений параметра Ьэ различных К-слюд 
со значениями b t рассчитанными с помощью уравнения (1), Ьг и уравнения 
Радословича Ьр . Значение 6тетр биотитов, полученные с помощью 
формулы (7)

№
обр.1 Минерал к

1
h ЬР. ^тетр.

1 Биотит (R)2 9,265 9,262 9,261 9,324
3 » 9,268 9,249 9,249 9,326
4 9,251 9,232 9,220 9,340
5 » 9,261 9,261 9,257 9,322
6 » 9,251 9,253 9,266 9,347
9 » 9,254 9 259 9,249 9,307

11 » 9,267 9,275 9,274 9,321
12 » 9,328 9,301 9,298 9,305
14 » 9,246 9,258 9,253 9,317
16 » 9,253 9,268 9,258 9,316
18 » 9,328 9,296 9,284 9,321
19 » 9,266 9,257 9,258 9,325
20 » 9,300 9,311 9,330 9,346
22 » 9,260 9,257 9,262 9,335
23 » 9,271 9,242 9,234 9,335
24 » 9,265 9,265 9,271 9,347
25 Флогопит (R) 9,241 9,265 9,185 9,347
26 » 9,220 9,200 9,195 9,347
27 » 9,204 9,210 9,210 9,347
28 Фторфлогопит (R) 9,195 9,210 9,210 9,347
29 » 9,188 9,208 9,208 9,347
30 Мусковит (R) 8,945 9,020 9,034
31 Fe-мусковит (R) 9,06 9,058 9,077 __
33 Лепидолит (R) 9,006 9,011 9,008 _
34 Лепидолит (R) 8,97 9,049 9,024 _
36 Селадонит (R) 9 ,05 9,082 9,188 _
37 » 9,06 9,030 9,106 _
38 » 9,08 9,086 9,192 _
39 Цинвальдит (R) 9,12 9,104 9,094 _
40 » 9,06 9,067 9,063 _
41 Li-биотит (R) 9,21 9,170 9,155 _
42 » 9,09 9,102 9,088 _
44 Лепидомелан 9,29 9,302 9,288 _

1 Биотит (Г. А.)3 9,204 9,202 9,193 9,339
2 » 9,216 9,234 9,229 9,311
3 » 9,234 9,246 9,242 9,318
4 » 9,250 9,253 9,265 9,318
5 » 9,306 9,311 9,319 9,315
1 Биотит (Ф. Ч.)4 9 ,26 9,263 9,257 9,315
2 » 9,26 9,250 9,237 9,311
3 » 9 ,26  ~ 9,240 9,229 9 311

14
Селадонит (В. Е.)Б 9,072 9,076 9,184

» 9,054 9,059 9,147 _
— Аннит (W)6 9,347 9,345 9,372 9,347
— Fe-флогопит (Ш)7 9,28 9,266 9,210

—
Fe-аннит (D)8 
Железистый биотит (Д .)9

9,404
9,311

9,405
9,315

9,372
9,312 9,311

1 Сохранены номера образцов, использованные изучавшими их авторами. Прокаленные 
биотиты Радословича не учитывались при выводе уравнения (1).

Использованы сокращения:
2 R — Radoslovich, Norrish (1962)
» Г. А. — Т. Н. Григорьева, Д. К.Архипенко (1964)
4 Ф. Ч. — Franzini, Schiaffino (1963)
6 В. Е. — Wise, Eugster (1964)
• W. — Wones (1963)
7 Ш. — Steinfink (1962)
• D — Donnay et al. (1964)
9 Д — Дриц и др. (см. статью в настоящем сборнике).



зывае'Гся мнимой, если учесть, что положение тетраэдрического катиона 
зависит не только от степени замещения Si на А1, но и от положения и 
распределения компенсирующего положительного заряда. По этой при
чине при одном и том же составе тетраэдров Si3-xAli+a: (х>0) положе
ние тетраэдрического катиона может быть разным в случае слюд и 
хлоритов. Если в хлоритах весь отрицательный заряд тетраэдров может 
компенсироваться зарядом одноэтажных слоев, то в слюдах заряд, ней
трализуемый катионами калия, имеет предел, равный единице, а избы
точный заряд х должен компенсироваться за счет заряда октаэдров. 
В этих условиях у хлоритов базальные кислороды Al-тетраэдров 
стремятся приблизиться к бруситовому слою, а тетраэдрические катионы 
отталкиваются катионами одноэтажных слоев к вершинам тетраэдров. 
В слюдах вершинные кислороды тетраэдров с увеличением х все в боль
шей степени нейтрализуют свою валентность за счет октаэдрических 
катионов. В результате тетраэдрические катионы приближаются к ос
нованиям тетраэдров. Этому будет способствовать также отталкивание 
катионов октаэдров и тетраэдров.

Естественно, что, когда речь идет о положении тетраэдрического 
катиона в условиях изоморфных замещений кремния на алюминий, то 
имеется в виду его среднестатическое положение, которое удается опре
делить с помощью обычных методов структурного анализа, основанных 
на использовании интенсивностей брегговских отражений. В действи
тельности картина распределения катионов кремния и алюминия в 
тетраэдрах много сложнее. Тонкие детали этого распределения удается 
выявить лишь при анализе диффузного рассеяния рентгеновских лучей 
(Gatineau, Mering, 1966). Поэтому, когда говорится о среднестатическом 
положении тетраэдрического катиона, то это не значит, что в каждом 
тетраэдре катион занимает это или близкое к нему положение. В дей
ствительности, в каждом отдельном тетраэдре в зависимости от того, 
заселен ли он кремнием или алюминием, а также в зависимости от кон
кретного размещения катионов алюминия, положение катиона будет 
разным. В настоящее время нет методов, позволяющих локализовать в 
тетраэдрах положение катионов разной природы. И только при упорядо
ченном замещении кремния на алюминий в тетраэдрах можно выявить 
разницу в положении катиона в кремний- и алюминийсодержащих тетра
эдрах.

Экспериментально различное положение катионов в алюминий- и 
кремний-тетраэдрах обнаружено Гувеном и Бюрнхемом (Guven, Burn
ham, 1965, 1966) в структуре ЗТ мусковита. Высказанные выше сообра
жения подтверждаются также данными, содержащимися в работах 
(см. статью Дрица и др. в настоящем сборнике) Брауна и Бейли 
(Brown, Bailey, 1963) и др.

В. Смещение катионов из центров тетраэдров сопровождается изме
нением индивидуальных межатомных расстояний катион — кислород dt, 
тогда как среднее расстояние определяется только составом тетра
эдров.

Радослович и Норриш (Radoslovich, Norrish, 1962) предполагали, 
что межатомное расстояние тетраэдрический катион — кислород dt 
является величиной постоянной для тетраэдров данного состава, и иска
жения формы тетраэдров определяются изменением угла О — Si — О. 
При этом смещение катионов к основанию тетраэдров должно сопрово
ждаться их сплющиванием вдоль оси С* и увеличением угла О — Si — 
О — и, соответственно, длин оснований тетраэдров при постоянном dt. 
Наоборот, при смещении катионов к вершинам тетраэдров угол О — Si — 
—О и длины оснований тетраэдров уменьшатся, а их высота увеличит
ся. Однако результаты структурного изучения многих слоистых силика
тов свидетельствуют о том, что индивидуальные межатомные расстоя



ния тетраэдрический катион — кислород могут изменяться в довольно 
широких пределах.

В триоктаэдрических слюдах, в частности, по мере увеличения х 
вершинные кислороды все большую часть своих валентностей компенсируют 
за счет октаэдрических катионов, и силы связи тетраэдрических катионов 
с вершинными кислородами уменьшаются, а с базальными увеличиваются. 
Соответственно изменяются расстояния катионов д& атомов кислорода 
вершин (dt) и оснований (cff) тетраэдров, так что d* >  d?. Наоборот, при 
смещении тетраэдрических катионов к вершинам тетраэдров их расстояние 
до базальных кислородов становится больше, чем до вершин. Несмотря 
на изменения индивидуальных межатомных расстояний тетраэдрический 
катион—кислород (dreTP.)> среднее расстояние (d^jp)  зависят только от 
состава тетраэдров SU—*А1* согласно формуле:

dSip. =  1,62(1 — х) +  1,77*. (2)

Справедливость этих соображений подтверждается и экспериментальными 
данными (Smith, Bailey, 1963; см. статью Дрица и др. в настоящем сборнике).

Г. Ребра оснований тетраэдров U обычно меньше, чем для правильного 
тетраэдра данного состава. Смещение катиона к основаниям тетраэдров 
сопровождается дополнительным сокращением этих ребер и удлинением 
боковых ребер 1в. Во всех случаях средняя длина ребер тетраэдров (/ср.) 
удовлетворяет соотношению

/ср. =  1,633- d £ p.. (3)

Смещение катионов тетраэдров от их геометрического центра и изме
нение межатомных расстояний d?eтр. и d?erP. приводит к искажению формы 
тетраэдров. По сравнению с правильным искаженные тетраэдры могут 
быть вытянутыми или сплющенными. Например, в случае биотитов с боль
шим содержанием А1тетр. тетраэдры вытянуты вдоль оси С* за счет ослаб
ления сил связи между их катионами и вершинными кислородами. Поэтому 
значения высот тетраэдров, вычисленных для биотитов по формуле /1тетР. =
=  ■l— dfeTj). (Donnay a. oth., 1964), на 0, 05—0,06А меньше соответствующихз
высот, найденных экспериментально (Franzini, Schiaffino, 1963; см. статью 
Дрица и др. в настоящем сборнике). Естественно, что вытягивание или 
сплющивание тетраэдров по высоте приводит к соответствующему измене
нию длин ребер в вытянутых тетраэдрах, как правило, 1б<С1в (табл. 3).

Однако для всех определенных в настоящее время структур слоистых 
силикатов наблюдается одна и та же закономерность, которая состоит 
в том, что несмотря на изменение индивидуальных длин ребер тетраэдров 
их средняя длина (/ор.) зависит только от состава тетраэдров, так как 
/ср.= 1,633 т̂етр.-

В этом легко убедиться из сравнения экспериментальных и рассчитан
ных с помощью формулы (3) значений /ср. (табл. 3).

Таким образом, на основании экспериментальных результатов можно 
сделать вывод, что о б ъ е м т е т р а э д р о в  д а н н о г о  с о с т а в а  есть 
величина практически постоянная для всех структур слоистых силикатов. 
В этих условиях безразлично, будем ли мы говорить о смещении тетраэд
рического катиона в сторону Обаз., или Ов в зависимости от усиления или 
ослабления соответствующих сил связи, или о смещении анионов тетраэд
ров под действием каких-либо внешних сил. Например, в случае слюд
с составом тетраэдров Si3_^AIi+a; (*>»0) искажение формы тетраэдров
можно отнести либо за счет ослабления сил связи тетраэдрического ка
тиона с Ов и усилением его связи с Обаз.» либо за счет усиления связи Ов



Характеристика длин ребер (А ) тетраэдров различных структур слоистых силикатов. 
Сопоставление экспериментальных значений / ср с вычисленными по формуле (3) 1расч

Минерал ^ср. *баз. с̂р. р̂асч.

Вермикулит (Shirozu, Bailey, 1966) 1,673
1,641

2,709
2,664

2,754
2,695

2,732
2,680

2,732
2,680

Fe-аннит (Donnay et al., 1964a) 1,685 2,731 2,770 2,750 2,751
Fe-флогопит (Steinfink, 1962) 1,680

1,685
2,732
2,741

2,759
2,758

2.749
2.750

2,744
2,750

Сг-хлорит (Brown, Bailey, 1963) 1,636 2,629 2,711 2,670 2,671
Fe-хлорит (Shirozu, Bailey, 1965) 1,670 2,706 2,745 2,726 2,727
Мусковит (Burnham, Radoslovich, 1964) 1,645 • 2,663 2,707 2,685 2,686
Парагонит (Burnham, Radoslovich, 1964) 1,652 2,683 2,712 2,697 2,697
ЗТ-мусковит (Guven, Burnham, 1966) 1,657

1,620
2,713
2,607

2,692
2,681

2,703
2,644

2,705
2,646

Ксантофиллит (Takeuchi, 1966) 1,730 
1,693

2,823
2,721

2,813
2,804

2,818
2,763

2,825
2,762

Маргарит (Takeuchi, 1966) 1,702 2,765 2,776 2,777 2,779
Биотит (см. статью Дрица и др. в на
стоящем сборнике) 1,665 2,687 I 2,753 2,720 2,719

с октаэдрическим катионом и соответствующим смещением Ов в сторону 
этого катиона.

Таким образом, можно считать, что наиболее близкой к реальному 
строению тетраэдров является следующая модель — тетраэдры могут быть 
сплющены или растянуты по высоте, но основания тетраэдров остаются 
равносторонними треугольниками с длиной стороны /б; тетраэдрический 
катион может смещаться вдоль нормали, проведенной от вершины тетраэд
ров к их основанию. В этих условиях искажения тетраэдров можно заранее
учесть с помощью соотношений:

4с(тетр. 1=3 З^хетр. ~i~ т̂етр. (4)

2/Ср. = 1б let (5)

W  =  2 / З  1б. (6)

Фигурирующие здесь величины d ^ p. и /ср. вычисляются по данным 
химического анализа с помощью формул (2) и (3). Для оценки остальных 
величин требуется только значение &тетР.-

Д. Величину Ьтетр. триоктаэдрических слюд можно определить с по
мощью формулы: ЬтеТр. =  9,347 — 0,177л: (7), где х определяется составом 
тетраэдров Si3̂ xA\1+x (х >  0).

Радослович (Radoslovich, Norrish, 1962), затем Г. Донней (Donnay a. oth., 
1964b) предложили оценивать Ьтетр. для тетраэдров состава Sii^Al* 
по формуле:

Ьтетр. =  4 У 2 (1,62 (1 — х) +  1,77*). (8)

Определенный с помощью этой формулы параметр Ьтетр. для описанного 
в статье этого сборника (см. статью Дрица и др. в настоящем сборнике) 
железистого биотита оказался равен 9,430 А° и а =  9°6'. Эти значения



очень сильно отличаются от определенных экспериментально &тетр. =  9,311 А 
и и =  1°. Аналогичное несоответствие значений Ьтетр., определенных экспе
риментально и рассчитанных с помощью формулы (8), как отметили Браун 
и Бейли (Brown, Bailey, 1963), наблюдается практически для всех опреде
ленных структур слоистых силикатов. Оно обусловлено упоминавшимися 
выше искажениями тетраэдров, в частности тем, что ребра оснований 
тетраэдров обычно меньше, чем для правильного тетраэдра данного состава.

Браун и Бейли на основании результатов определений структур ряда 
слоистых силикатов нашли следующую эмпирическую зависимость 6тетр. 
от содержания А1тетр. % (до 50% Al):

Ьтетр. =  9,040 +  0,92 AUerp.. (9)

Мы попытались рассчитать по формуле (9) &тетр. для анализированных 
выше биотитов. Для высокожелезистого биотита (см. табл. 2, данные из рабо
ты Tepikin et al., 1969) рассчитанное значение Ьтетр. =  9,337 А несколько 
выше определенной экспериментально величины Ьтетр., равной 9,311 А. 
Наоборот, для большинства биотитов, у которых состав тетраэдров близок 
к SlgAlj, рассчитанные значения Ьтетр. оказались меньше, равны или очейь 
близки к Ьэ (табл. 2, обр. 6, 20, 21, 24, 25, данные Радословича). Таким 
образом, выражение (9) непригодно для расчета ЬТетР. биотитов.

Формула (7) была установлена на оснований следующих соображений. 
Fe-флогопит и Fe-аннит, у которых одинаковый состав тетраэдров Si3Fe?+ 
и разный состав октаэдров, имеют одинаковые значения Ьтетр.. Отсюда 
можно сделать вывод, что и слюды состава К513А1^з+О10 (ОН)2 также 
будут иметь равные 6тетр. независимо от типа катионов R2+. Согласно 
данным Тепикина (Tepikin et al., 1969), аннит и флогопит имеют Ьтетр. =  
-=9,347А. При увеличении замещения катионов R2+ на трехвалентные 
катионы растет содержание А1тетр., что естественно приводит к увеличе
нию d£eTp., /ср. и ЬТетР., если бы тетраэдры оставались правильными. 
Однако, как показывает анализ структуры высокожелезистого биотига. 
тетраэдры оказываются сильно вытянутыми, что приводит к уменьше
нию Ьтетр. от 9,430 А для правильных тетраэдров состава Si2,71Ali,21> 
к 9,311 А, определенным экспериментально. Если предположить, что с 
увеличением х содержания А1тетр. (Sig^Al^) происходит линейное умень
шение Ьтетр. от 9,347 А при л; =  0 до 9,311 А при х = 0,29, то нетрудно 
вывести формулу (7). Естественно, что эту формулу нельзя считать окон
чательно установленной до получения большего числа экспериментальных 
данных. С геометрической точки зрения уменьшение Ьтетр. с ростом х 
содержания А1тетр. вызывает очевидные возражения, ибо получается, что 
при этом больший по размерам катион смещается во все более уменьшаю
щееся пространство. Однако следует иметь в виду, что мы оперируем 
с усредненными значениями координат атомов, и для структуры с различ
ными тетраэдрическими катионами не можем применять такие же сообра
жения, как в случае структуры с одним определенным типом катиона. 
Поэтому надо учитывать не только геометрические факторы (кстати, во 
всех случаях вариации межатомных расстояний dt лежат в допустимых 
пределах), но также и изменение характера распределения зарядов и типа 
межатомных связей по мере увеличения А1тетР. при х >  0. Рассчитанные 
с помощью формулы (7) значения Ьтетр. для триоктаэдрических слюд раз
ного состава приведены в табл. 2.

Е. В структуре 2М2, как показал Францини (Franzini, 1969), череду
ются упорядоченные слои с различным направлением вращения тетра
эдров. Он предположил, что слои с упаковкой анионов, близкой к гек
сагональной, стабильны только для триоктаэдрических слюд. Существо



вание диоктаэдрических слюд модификации 2М2 (Дриц и др., 1967) не 
подтверждает этот вывод.

Ж. Роль межслоевого катиона. Зависимость величины межслоевого 
промежутка от Ьэ, ЬТетР . , типа межслоевого катиона и характера его 
взаимодействия с поляризованными группами (ОН). Радослович (Rado- 
slovitch, 1962) впервые отметил важную роль межслоевого катиона как 
фактора, контролирующего размеры ячеек слюд. Выше уже упомина
лось, что как в случае &0>&тетр., так и особенно в случае b < Ь тетр. меж
слоевые катионы и в частности катионы калия активно влияют на струк
турные особенности слюд. Францини (Franzini, 1969) проанализировал 
окружение межслоевых катионов в структурах различных слюд и уста
новил, что они располагаются в почти правильных октаэдрах. На этом 
основании, а также проведя некоторые расчеты, Францини пришел к 
выводу, что в формировании слюд о с н о в н а я  р о л ь  принадлежит меж
слоевым катионам. Однако этот вывод нельзя считать обоснованным, 
так как имеются экспериментальные данные, не согласующиеся с пред
ставлениями Францини. В частности, ограниченная роль межслоевых 
катионов в создании октаэдрического окружения следует из экспери
ментальных'данных по анализу биотитов (Franzini, Schiaffino, 1963), 
пересчитанных в работе Тепикина и других, и особенно отчетливо из 
анализа структуры высокожелезистого биотита и аннита (Tepikin et al.,
1969). В этих структурах сочетание относительно больших значений Ь0 
и малых Ътетр. привело к практически двенадцатирной координации 
катионов К, которые не смогли преодолеть отталкивания октаэдрических 
катионов и создать себе октаэдрическое окружение.

Важным фактором, определяющим конфигурацию межслоевого про
межутка в слюдах, является расстояние г от центра дитригональной 
петли оснований тетраэдров до «ближайших» атомов кислорода. Легко 
доказать, что:

Очевидно, что величина г зависит от соотношения Ьт и Ъэ. При данном Ьэ 
значение г уменьшается с увеличением Ьг . Например, в случае Fe-флогопита 
и железистого биотита Ъэ очень близки, а Ьт у Fe-флогопита больше, чем 
у биотита (см. табл. 1). В результате межатомное расстояние К — О 
в Fe-флогопите значительно меньше чем в биотите, несмотря на то, 
что т] Fe-флогопита больше, чем у рассматриваемого биотита (см. табл. 1). 
Наоборот, при данном значении Ьт величина г уменьшается с уменьше
нием Ьэ. Например, Fe-аннит и Fe-флогопит имеют одинаковые значения Ьг , 
но Ъэ Fe-аннита больше, чем Fe-флогопита. В результате К — О в структу 
ре Fe-аннита больше, чем К — О у Fe-флогопита (см. табл. 1), несмотря- 
на большее значение г\ у Fe-флогопита. Таким образом, величина г дает 
основной вклад в значение межатомного расстояния К — О.

Специфической особенностью триоктаэдрических слюд является то 
обстоятельство, что из-за равномерного заселения всех октаэдрических 
положений двухвалентными катионами Н...0 связь в (ОН)-группах 
ориентирована вдоль оси С*, в то время как в диоктаэдрических слюдах 
(Basset, 1960) эта связь значительно наклонена к (001). В этих условиях 
высота межслоевого промежутка ц триоктаэдрических слюд определя
ется природой межслоевого катиона, силами притяжения между этими 
катионами и окружающими его анионами кислорода с некомпенсиро
ванными валентностями и силами отталкивания между межслоевыми 
катионами и водородами гидроксильных групп. О важной роли этого

г  =  ± [ У 5 1 ъ * - { Я - й У и],о (10)

(И )



последнего фактора в формировании высоты межслоевого промежутка 
в триоктаэдрических слюдах свидетельствует факт заметного уменьше
ния d (001) во фтор-флогопитах (Yoder, Eugster, 1954), оксианнитах 
(Wones, 1963), прокаленных при t=800° биотитах (Григорьева, Архи
пенко, 1964), т. е. во всех тех слюдах, в которых отсутствуют гид
роксильные группы (ОН).

В диоктаэдрических слюдах взаимодействие межслоевого катиона с 
(ОН) группами сильно ослаблено в связи с другой ориентацией О...Н 
связей, и значение ц в них определяется главным образом только при
родой межслоевого катиона. Например, в парагоните слои существенно 
более сближены по сравнению с мусковитами из-за малого ионного 
радиуса катионов Na (Burnham, Radoslovich, 1964).

Высказанные выше соображения позволяют объяснить тот, на первый 
взгляд, неожиданный результат, что во всех триоктаэдрических слюдах 
трехэтажные слои разделены на довольно значительные расстояния. 
Дело в том, что в триоктаэдрических слюдах по сравнению с диокта- 
эдрическими угол разворота тетраэдров относительно мал и соответ
ственно величина г относительно велика. Поэтому казалось более есте
ственным, что для достижения обычных для октаэдрического окружения 
калия межатомных расстояний Rk- o =2,85А слои должны быть сбли
жены до ц =  2,5—2,9А (Radoslovich, 1963 а). Однако такому сближению 
препятствует взаимодействие катионов К с (ОН) группами, и, как пока
зывают данные табл. 1* трехэтажные слои в биотитах не только не 
сближены, но в некоторых образцах даже превышают значения ц для 
диоктаэдрических слюд, хотя и имеют при этом R k—о большие, чем у 
мусковитов. Так, например, для 2Mi и ЗТ мусковитов т] =  3,43 А и /?к—о — 
^2,85 А, а для Fe-флогопита и флогопита ц = 3,49 и 3,53 А и Rk__o —2,95 
и 2,97А соответственно (см. табл. 1). Как это следует из сравнения меж
слоевых промежутков Fe-флогопита и Fe-аннита (см. табл. 1), состав и 
ближайшее окружение которых полностью идентичны, увеличение раз
мера крышек октаэдров сопровождается уменьшением их высоты по
добно тому, как увеличение размеров октаэдрических сеток сопровожда
ется их сплющиванием. При этом объем межслоевон области (V4=  
=  ab ц) оказывается одинаковым и равным 173А3. Имеются основания 
предполагать, что эта величина постоянна для всех слюд состава 
KiSi3R?+R32+Oio(OH)2.

Присутствие в октаэдрах биотитов трехвалентных катионов и вакант
ные позиции создают асимметричное распределение заряда относительно 
групп (ОН), что приводит к изменению их ориентировки (Jorgensen, 
1966) и уменьшению г\ по сравнению со слюдами, содержащими в окта
эдрах только R+ (см. табл. 1; Franzini, Schia'ffino, 1963).

3. Среднее расстояние октаэдрический катион-кислород d0 определя
ется катионным составом октаэдров (Donnay et al., 1964; см. статью Дри- 
ца и др. в настоящем сборнике). Анализ межатомных расстояний окта
эдрический катион-кислород для высокожелезистого биотита и биотитов 
Францини и Чиаффино (см. статью Дрица и др. в настоящем сборнике), 
подтвердил вывод Г. Донней (Donnay et al., 1964) о том, что среднее 
межатомное расстояние dcp* октаэдров можно найти из данных химиче
ского состава по формуле dlp = 2  CLd0i , где Сг- — процентное содержа
ние i катиона в октаэдрах, d0i — обычное для данного катиона межатом
ное расстояние катион-кислород.

И. Роль октаэдрической сетки. Выше было показано, что как размеры 
тетраэдрической сетки, так и природа межслоевого катиона влияют на 
структурные особенности слюд. Однако основным фактором, контролиру
ющим строение слоистых силикатов, и в частности слюд, являются раз
меры октаэдрической сетки. Естественно, что при сочленении сеток в



слои происходит деформация не только тетраэдрических, но и октаэдри
ческих сеток, которые могут сжиматься или расширяться под действием 
ънешних сил, но такая деформация имеет ограниченные пределы. Осо
бенно отчетливо факт приспособляемости именно тетраэдрической сетки 
к размерам октаэдрической сетки выявляется при сравнении структур 
флогопита, аннита, зусманита и пиросмалита. Октаэдрические сетки этих 
структур заселены катионами магния (флогопит), двухвалентного желе
за (аннит, зусманит) и марганца (пиросмалит). По мере увеличения 
несоответствия в размерах сеток (от флогопита к пиросмалиту) проис
ходят изменения в строении тетраэдрических сеток, в то время как окта
эдрические сетки во всех этих структурах сохраняют непрерывную дву
мерную периодичность и являются идентичными с точки зрения общего 
структурного мотива. Во флогопите «кольчуги» из тетраэдрических се
ток, так же как и октаэдрические сетки, имеют непрерывную двумерную 
периодичность, но уже в анните угол разворота тетраэдров равен нулю 
и катион калия находится в двенадцатирной координации. В зусманитс 
тетраэдры заселены в основном катионами кремния, и разница в Ь0 л 
Ьтетр. становится столь велика, что образуется островная, а не непре
рывная сетка тетраэдров, состоящая из шестерных колец тетраэдров. 
Соответствие в размерах достигается за счет наклона тетраэдров, кото
рый из-за отсутствия непрерывности сеток легко реализуется (Lopes-Vie- 
ira, Zussman, 1969). В пиросмалите происходит инверсия каждой второй' 
шестерки тетраэдров, что также создает благоприятные возможности для 
приспособления тетраэдрической сетки к октаэдрической.

Из приведенных примеров хорошо видно, что тетраэдрическая сетка 
обладает наибольшей «свободой» для изменения своего структурного 
мотива и легко приспосабливается к размерам основного структурного 
элемента — октаэдрической сетки. Поэтому вывод Францини (Franzini, 
1969) о том, что размеры октаэдрической сетки играют второстепенную 
роль при формировании слюд, является неправильным. Расчеты, кото
рые провел Францини (Franzini, 1969), не являются обоснованными экс
периментально, так как в настоящее время размеры «свободных» октаэд
рических сеток с разными катионами неизвестны, а использование для 
количественных оценок параметров таких минералов как А1(ОН)3, 
Mg (ОН) 2, Fe(OH)2 заведомо должно привести к несоответствию с экспе
риментальными данными. Из сопоставления параметров гидроокисей 
различных металлов можно делать лишь грубые количественные оценки 
тех Ь0у которые имели бы октаэдрические сетки слоистых силикатов в 
«свободном состоянии». Что касается определяющей роли межслоевого

Т а б л и ц а  4

Сравнение экспериментальных и расчетных значений длин ребер октаэдров 
для различных силикатов

р а с ч .
* c p .

.ЭКСП.
rcp.

.р а с ч .  
rn ‘

ЭКСП. .р а с ч .
гн

ЭКСП. | 
r H

2,082 2,944 [ 2 ,9 4 1 '3 ,091 3,087
1
j 2 ,7 9 7 2,795

2,106 2,978 j2,975 3,137 3,136 2,817 2,814
2,103 2,973 2,975 ;3 ,10 0 3,100 2,847 2,850
2,079 2,939 2,939 j 3 ,088 , 3,088 2,791 2,701
2,102 2,972 2 ,970 3,116 | 3,112 2,828 2,827
1,923 2,719 2,726 2,820 2,828 !2,417 2,422
1,913 2,705 2,709 2,804 2,807 2,413 2,417
2,044 2,890 2,890 3,004 3,000 2,776 2,779
1,912 2,703 2,706 2,797; 2,802 ]2 ,425 2,421
2,075 2,934 ! 2,928 3 ,113 , 3,100 ,2 ,754 2,756

Минерал

Mg-вермикулит (Shirozu and Bailey, 1966) 
Fe-аннит (Donnay et al., 1964a) 
Fe-флогопит (Steinfink, 1962)
Сг-хлорит (Brown and Bailey, 1963) 
Fe-хлорит (Shirozu and Bailey, 1965) 
Мусковит (Burnham and Radoslovich, 1964)* 
Парагонит (Burnham and Radoslovich, 1964). 
Ксантофиллит (Takeuchi, 1966)
Маргарит (Takeuchi, 1966)
Биотит (Tepikin et al., 1969)



катиона, о которой говорит Францини (Franzini, 1969), то выше уже отме
чалось, что чем больше разница в Ь0 и 6 Тетр., тем катионы калия все бо
лее ограничены в возможности создавать себе октаэдрическое окруже
ние. В частности, в зусманите катион калия, так же как в анните и вы
сокожелезистом биотите, имеют двенадцатирную координацию.

К. В структурах триоктаэдрических и диоктаэдрических слоистых 
силикатов длины оснований октаэдров и их неподеленные ребра tH всег
да больше длин поделенных ребер t п. Во всех случаях средняя длина ре
бер октаэдров ^Ср.. удовлетворяет соотношению:

tcp.=  1,414 d f \

Это утверждение является экспериментальным фактом и подтверж
дается данными табл. 4.

Таким образом, при построении структурных моделей искажения ок
таэдров могут быть заранее учтены при использовании следующих соот
ношений:

4/ср =  3*н +  tn—диоктаэдрическая сетка,
2/ср =  tn 4-  tn — триоктаэдрическая сетка,

4 4  =  ({) +  t l

hi = 4 d l - ^ - t l

Как видно по табл. 4, эти соотношения приводят к хорошему соответ
ствию наблюдаемых и рассчитанных значений межатомных расстояний 
октаэдров для различных минералов.
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ПОСТРОЕНИЕ СТРУКТУРНЫХ МОДЕЛЕЙ 
ТРИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД 
И СТРУКТУРЫ ЖЕЛЕЗИСТОГО БИОТИТА

В. А. ДРИ Ц , В. Е. ТЕПИКИН, В. А. АЛЕКСАНДРОВА

В последние годы опубликован ряд работ (Звягин, Мищенко, 1962; 
Steinfink, 1962; Donnay a. oth., 1964), в которых изложено детальное 
структурное исследование триоктаэдрических слюд модификации 1М. 
В результате этих исследований определены структуры с различным со
ставом октаэдрических и тетраэдрических катионов, а именно: флогопи
та с Mg-октаэдрами и БцАЬтетраэдрами (Звягин, Мищенко, 1962), фер- 
рифлогопита с Mg-октаэдрами и Si, Ре3+-тетраэдрами (Steinfink, 1962), 
феррианнита с Ре2+-октаэдрами и Si, Ре3+-тетраэдрами (Donnay a. oth.,
1964).

Нами проведено изучение структуры высокожелезистого биотита, ок
таэдрическими катионами которого являются преимущественно Fe2+, 
а тетраэдрическими — Si, А1. Кроме того, на основании результатов, по
лученных одним из авторов данной работы (см. статью Дрица в насто
ящем сборнике), проведен расчет моделей структур некоторых природ
ных и синтетических биотитов с разным химическим составом.

Структура высокожелезистого биотита. Минералогическая характе
ристика образца приведена в работе В. И. Павлишина и В. Е. Тепикина 
(1965). Кристаллохимическая формула минерала имеет вид:

Ko,88Cao,o2Nao,o2(H30)o,o4[Fe2.3iMgo,28Mno,o2Alo,i8Feoju Tio,ioLio,o4] •
• (Si2,7lAli,29) 0 10( O H i,86F o,14) •

Съемка пластинки минерала размером 0,1X0,1X0,03 мм3 проводи
лась в камере Вайсенберга на Mo-излучении. Параметры ячейки равны: 
а=5,366, 6 =  9,311, с =  10,16 А, р =  100°10±10. Точность определения па
раметров ±0,005 А. Были измерены интенсивности 400 отражений до

= 0,9 .Интенсивности рефлексов оценивались визуально по маркам л
почернения. Поправка на поглощение не вводилась, так как использовал
ся очень маленький кристалл и ~  =12. Статистический анализ интен-

Р
сивностей показал, что структура исследуемого минерала обладает цен
тром симметрии. Поэтому из трех возможных была выбрана простран
ственная группа С-—. Первоначально использовалась модель структу
ры с гексагональной тетраэдрической и правильной октаэдрической сет
ками, координаты которой предварительно уточнялись по проекциям 
электронной плотности на плоскости ас и Ъс. Затем координаты атомов 
уточнялись методом наименьших квадратов на электронновычислитель
ной машине БЭСМ-3. Окончательные значения полученных координат 
приведены в табл. 1. Фактор недостоверности оказался равен 13,5%. 
В табл. 2 приведены экспериментальные и теоретические значения струк-

1Н



Атомные координаты железистого биотита

Атом X а(х) У <У (У) 2 а  (г) v i

к 0 0 0 ,5 0 0 0 0 ,07
Fex 0 0 0 0 0 ,5 0 0 ,06
Fej 0 0 0,333 0,002 0 ,5 0 0 ,0 3
ОН 0,6164 0,004 0 0 0 ,3947 0,002 0 ,1 0
Oi 0 ,0453 0,004 0 0 0,1637 0,002 0 ,4 3
0 2 0,8077 0,003 0,2536 0,002 0 ,1 69в 0,001 0 ,0 9
О, 0,6114 0,003 (0,332) 0 ,002 (0,332) 0 ,002 0 ,4 3
(Si, А1) 0,573 0,001 0,332в 0 0 ,2252 0,0005 0 ,240

турных факторов. В табл. 3 даны соответствующие межатомные рас
стояния и углы, образуемые связями атомов.

Анализ полученных данных показывает, что структура изученного 
железистого биотита обладает рядом своеобразных особенностей, кото
рые не были установлены при исследовании других триоктаэдрических 
слюд модификации 1М.

Наиболее существенная особенность данной слюды состоит в том, что 
в ее структуре тетраэдрические сетки имеют почти гексагональный мо
тив, так как угол разворота а тетраэдров относительно предельного гек
сагонального мотива в среднем равен (1°; 1°24'; 1°24' и 21').

Из-за отсутствия значительного разворота тетраэдров относительно 
нормали к их основаниям межслоевой катион калия находится не в ше
стерной, как это наблюдалось для всех ранее изученных слюд, а прак
тически в 12-ой координации. Межатомное расстояние катиона калия с 
ближайшими тремя базальными кислородами тетраэдрической петли, 
равное 3,135 А, лишь немного превышает расстояние с остальными тремя 
кислородами (3,188 А). К тому же следует отметить, что эта разница в 
межатомных расстояниях обусловлена не столько дитригональным мо
тивом петли тетраэдров, сколько тем обстоятельством, что базальные 
атомы кислорода, лежащие в плоскости симметрии слоя, более прибли
жены к катионам К по сравнению с остальными (см. табл. 1). Соответ
ственно имеется лишь незначительная разница в расстояниях между 
парами атомов кислорода, ближайших к катиону калия (4,587 А) и бо
лее удаленных от него (4,686 А).

Высота межслоевого промежутка г\ в структуре биотита равна 3,36 А. 
Очевидно, что при такой его высоте базальные кислороды смежных сло
ев не соприкасаются. Если пренебречь незначительным разворотом тет
раэдров, то для 12-ой координации катиона калия длину его связи с ато
мами кислорода можно найти из выражения:

К — о  (а- + ^ ^ - = з ,1 б А ,

где а — параметр элементарной ячейки.
Полученное усредненное значение К—О лишь на величину стандар

тной ошибки отличается от найденного экспериментально. Таким обра
зом, межслоевой катион калия как бы свободно «висит» в промежутке 
между двумя не соприкасающимися петлями тетраэдрических сеток 
смежных слоев и не в состоянии ни сблизить эти слои, ни развернуть 
тетраэдры на такой угол, чтобы достигалось октаэдрическое, т. е. более 
компактное окружение этого катиона ионами кислорода.
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hkl Fтетр. | hkl F1 тетр. hkl Рэ Fтетр.

424 5 0 ,3 4 7 ,8 262 4 4 ,6 4 5 ,7 1312

)

7 2 ,5 9 1 ,5

130 1 4 ,2 - 7 , 1 263 9 6 ,0 8 5 ,0 1313 9 7 ,2 8 9 ,3

131 3 0 .9 3 4 ,9 263 1 2 4 ,1 1 1 3 ,7 1313 8 6 ,0 9 8 ,7

131 1 4 6 ,5 1 5 5 ,8 264 1 9 2 ,8 1 5 8 ,3 330 1 4 5 ,0 9 3 ,3

132 1 0 6 ,7 8 4 ,4 264 4 6 ,6 4 9 ,5 331 6 7 ,1 5 7 ,5

Т32 1 6 0 ,7 1 6 0 ,4 265 4 0 ,0 3 2 ,6 331 2 2 8 ,0 1 9 7 ,7

133 1 2 9 ,2 1 1 7 ,3 265 2 1 ,2 1 1 ,4 332 7 7 ,3 6 3 ,7

133 1 6 9 ,5 1 4 4 ,5 266 1 2 2 ,1 1 4 1 ,6 332 1 4 3 ,9 1 0 0 ,4

134 2 8 ,9 9 ,1 267 4 5 ,3 3 6 ,7 333 1 2 5 ,8 1 1 6 ,7

134 1 0 7 ,1 8 1 ,3 267 1 1 3 ,9 9 8 ,8 333 6 7 ,2 5 9 ,5

135 1 5 0 ,8 1 5 0 ,1 268 6 1 ,3 7 2 ,7 334 2 0 ,6 - 9 , 8

135 1 9 8 ,8 1 9 3 ,2 268 6 9 ,2 7 1 ,3 334 6 8 ,9 6 2 ,5

243 5 6 ,6 - 6 1 , 8 269 2 8 ,6 3 0 ,2 335 3 1 ,0 2 7 ,1

244 2 4 ,3 - 1 6 , 4 269 3 2 ,7 3 7 ,9 335 1 3 5 ,9 1 2 1 ,0

244 3 0 ,2 3 1 ,5 2610 3 6 ,8 4 1 ,3 336 1 2 0 ,0 1 0 1 ,8

246 3 7 ,7 3 7 ,7 2610 7 0 ,2 7 4 ,8 337 1 0 0 ,1 1 0 7 ,1

247 2 9 ,9 — 3 0 ,4 2611 6 1 ,1 5 9 ,7 337 1 2 ,2 2 1 ,7

150 2 3 ,5 2 5 ,0 2611 3 6 ,0 4 3 ,4 338 9 3 ,8 9 8 ,6  '

151 3 1 ,8 3 2 ,1 2612 8 1 ,9 1 0 4 ,9 339 7 9 ,0 9 3 ,8

151 1 8 ,3 — 1 4 ,5 2612 3 1 ,0 2 4 ,4 339 1 0 0 ,8 1 0 8 ,7

152 4 9 ,5 — 6 5 ,9 170 2 8 ,4 2 0 ,7 3310 8 3 ,3 8 9 ,6

152 3 7 ,7 — 4 4 ,1 172 4 6 ,0 — 4 7 ,8 3311 2 4 ,8 4 2 ,3

153 3 2 ,0 3 0 ,7 172 3 5 ,2 - 4 1 , 0 3311 7 8 ,2 9 2 ,1

153 4 9 ,6 5 7 ,5 173 2 7 ,1 2 7 ,7 3312 8 1 .0 9 1 ,7

154 2 0 ,9 1 2 ,8 173 4 7 ,2 5 0 ,4 3313 3 8 ,5 5 6 ,9

156 3 0 ,3 - 3 3 , 9 371 3 6 ,9 4 4 ,1 530 1 1 6 ,7 1 0 0 ,5

157 2 8 ,9 2 9 ,4 372 2 9 ,1 — 3 2 ,8 531 6 3 ,8 6 6 ,1

157 1 9 ,7 3 ,7 373 3 6 ,8 4 0 ,0 531 1 1 5 ,8 1 0 1 ,3

351 4 4 ,7 4 5 ,1 374 i 2 8 ,8 — 3 2 ,8 532 5 6 ,2 4 2 ,5

351 8 ,3 - 2 6 , 2 081 2 1 ,6 - 2 6 , 8 533 1 3 4 ,8 1 3 1 ,6

352 3 5 ,8 — 3 9 ,7 082 4 2 ,1 2 7 ,3 533 2 7 ,6 3 8 ,8

353 4 8 ,8 5 2 ,9 084 2 8 ,7 — 1 9 ,7 534 5 9 ,7 5 1 ,9

354 3 4 ,8 - 3 9 , 1 0 8 6 5 3 ,2 5 1 ,9 534 7 7 ,7 6 6 ,6

356 1 9 ,1 1 1 ,5 087 3 9 ,9 - 4 4 , 8 535 7 2 ,5 7 4 ,1

357 2 0 ,0 2 2 ,7 089 3 0 ,8 2 6 ,6 536 4 0 ,3 3 1 ,7

358 2 5 ,2 - 3 3 , 1 281 3 5 ,5 — 3 8 ,4 , 537 8 6 ,0 8 5 ,1

060 2 0 0 ,2 1 9 8 ,1 281 2 5 ,3 1 7 ,6 537 8 6 ,0 9 2 ,4

061 1 0 3 ,8 9 5 ,8 282 4 4 ,5 4 3 ,1 538 ' 1 7 ,6 7 ,4

0 62 5 9 ,4 6 0 ,2 282 2 9 ,2 2 1 ,9 538 1 1 1 ,6 1 0 9 ,8

063 6 8 ,4 6 3 ,2 283 3 6 ,0 - 4 6 , 4 539 4 5 ,8 4 0 ,2

0 6 4 1 1 5 ,8 1 1 5 ,9 191 4 1 ,5 4 1 ,7 539 3 9 ,8 6 3 ,6

067 1 1 1 ,9 9 6 ,3 191 1 0 2 ,1 9 6 ,3 5310 7 3 ,6 6 6 ,0

0 68 9 8 ,5 1 1 2 ,0 192 9 3 ,5 6 8 ,1 5311 6 2 ,8 7 8 ,7

0610 7 6 ,7 8 8 ,5 136 1 6 0 ,0 1 6 5 ,5 5311 6 7 ,8 8 7 ,4

0611 8 5 ,0 9 5 ,2 136 1 0 6 ,1 8 6 ,6 5312 3 6 ,4 3 9 ,4

0612 3 7 ,9 4 3 ,7 137 6 6 ,7 7 5 ,3 730 8 4 ,7 5 4 ,7

0613 6 ,8 - 5 , 7 138 4 4 ,2 3 1 ,9 731 5 6 ,1 5 7 ,5

0 6 1 4 5 7 ,4 6 1 ,5 139 1 0 8 ,7 1 1 6 ,7 733 9 1 ,8 8 2 ,2

0 6 1 5 5 4 ,5 3 0 ,9 139 1 5 0 ,0 1 1 5 ,6 733 8 7 ,4 7 3 ,3

260 1 9 5 ,8 1 5 7 ,0 1310 3 9 ,9 4 2 ,5 734 9 4 ,1 8 3 ,9

261 1 6 5 ,0 1 2 6 ,7 1310 2 0 ,7 1 2 ,3 734 1 0 3 ,7 7 1 ,0

261 4 9 ,3 - 4 7 , 9 1311 3 9 ,1 3 8 ,9 735 6 3 ,7 4 5 ,6

262 5 7 ,2 4 5 ,5 1312 4 1 ,2 2 6 ,9 735 5 0 ,0 5 4 ,8



hkl F
1 тетр. hkl Г» ^тетр . || hkl F, F тетр.

736 5 0 ,5 3 2 ,3 193 7 4 ,3 6 7 ,8 396 9 7 ,4 7 8 ,3
737 6 3 ,7 7 1 ,6 194 5 8 ,8 3 9 ,8 397 8 8 ,0 7 9 ,4
737 1 0 7 ,1 9 8 ,8 195 1 1 2 ,8 9 6 ,6 388 8 4 ,4 6 7 ,7
738 5 8 ,1 4 9 ,0 195 1 3 1 ,7 1 3 2 ,5 389 7 6 ,7 8 0 ,2
040 6 2 ,9 5 3 ,5 196 1 2 6 ,6 1 0 8 ,3 389 7 0 ,6 8 7 ,1
041 4 8 ,4 — 4 7 ,3 196 7 1 ,6 5 7 ,3 3810 7 9 ,7 6 9 ,0
042 3 1 ,8 2 6 ,6 197 7 2 ,9 6 0 ,6 3811 5 8 ,8 7 1 ,3
043 3 7 ,1 1 6 ,3 198 4 1 ,8 2 9 ,5 3812 8 6 ,2 7 6 ,9
044 4 8 ,4 - 2 8 , 4 199 9 9 ,4 8 6 ,8 0102 4 2 ,8 3 8 ,4
045 1 3 ,4 - 1 9 , 1 199 8 9 ,0 8 6 ,0 0103 2 9 ,7 - 2 8 , 9
046 7 9 ,5 7 0 ,9 1910 3 2 ,6 3 6 ,9 0120 1 3 9 ,2  . 1 3 8 ,9
047 5 5 ,5 - 5 4 , 0 1911 2 7 ,3 3 7 ,5 0121 4 2 ,0 3 9 ,2
048 1 0 ,4 - 7 , 2 1912 8 8 ,7 7 2 ,2 0122 2 5 ,7 2 2 ,6
049 3 9 ,0 3 4 ,6 1913 8 0 ,2 7 9 ,3 0123 7 1 ,8 6 5 ,2

0411 3 9 ,0 - 4 4 , 0 390 8 5 ,3 6 2 ,9 0124 6 3 ,6 6 5 ,9
0412 3 2 ,0 3 6 ,7 391 7 0 ,6 3 4 ,1 0126 4 0 ,0 4 3 ,8

240 1 3 ,8 - 9 , 5 391 1 3 5 ,0 1 3 1 ,5 0127 6 0 ,5 5 4 ,3
241 4 5 ,7 - 4 8 , 1 392 6 8 ,1 4 8 ,2 0128 6 4 ,6 6 5 ,7
241 2 6 ,3 2 3 ,2 392 7 4 ,7 5 7 ,8 0129 3 6 ,9 3 6 ,4
242 5 8 ,2 6 1 ,4 393 1 0 0 ,7 9 1 ,4 01210 5 2 ,3 6 0 ,3
242 3 1 ,8 2 6 ,7 394 6 2 ,0 4 7 ,6 01211 7 0 ,8 5 6 ,5
792
193

1 2 2 ,1
8 2 ,7

1 0 1 ,3
7 2 ,6

395 8 9 ,2 8 5 ,0 01212 6 0 ,5 5 4 ,6

Форма тетраэдров в структуре исследуемого биотита искажена по 
сравнению с идеальной; они вытянуты вдоль оси С*. Межатомные рас
стояния, образующие основания тетраэдров h  (2,687А), короче их боко
вых ребер /в (2,753А). Наклон тетраэдров не наблюдается, хотя поверх
ность их оснований и не является вполне плоской, так как Z-координата 
атома Oi на 0,06 А превышает уровень двух остальных базальных атомов 
кислорода, образующих основания тетраэдра.

Тетраэдрический катион не находится в центре тетраэдра, а заметно 
смещен к его основанию. В результате межатомное расстояние Si-ба
зальные кислороды (^етр. ) в среднем на 0,05 А короче расстояния Si- 
вершинные кислороды (d*). Такое положение тетраэдрического катио
на связано, по-видимому, с повышенным содержанием А1 в тетраэдрах. 
Отрицательный заряд, обусловленный замещением Si на А1, лишь ча 
стично нейтрализуется меж слоевым катионом; остальная часть заряда 
(0,29 на половину ячейки) компенсируется положительным зарядом ок
таэдрической сетки. Другими словами, вершинные кислороды тетраэд
ров удовлетворяют большую часть своих валентностей за счет октаэд
рических катионов; связь этих кислородов с тетраэдрическим катионом 
естественно ослабляется, в результате чего увеличивается межатомное 
расстояние d%eтр , и тетраэдрический катион оказывается приближен к 
основанию тетраэдров.

Однако, несмотря на отклонение тетраэдрического катиона от гео
метрического центра тетраэдров, среднее значение расстояния 
Si, А1—О = =1,655 А, практически совпадает с рассчитанным сред
ним расстоянием (Si, А1)—О для данного состава тетраэдров: Si2,7iAli,29 
и Si—0=1,62 А, А1—0  = 1,77 А. Среднее значение угла О—Si—О в тет
раэдрах равно 119°30'. Наличие заметных отклонений углов от среднего 
значения связано с положением кислорода Оь который оказался приподг



Межатомные расстояния и углы связей атомов в структуре
железистого биотита: а = 0,015 A

S i- О х 1.674A Fei -  o 3a 2,074 A
S i - 0 2a 1,642 Fex -  OHd 2,075
Si -  o 2f 1,645 —

Si — 0 3 1,700
Cp. 2,075

Cp. 1,665 ^3a ^зв 3,119 A
0 3a - O H c 3,088

Cp. 3,098

Oi - 0 2a 2,688 A ^зв ^3d 2,733 Acf1о

2 ,688 0 3 a - O H d 2,769

Q>a ^2f 2,684 Cp. 2,757
Oi — 6)3 2,794

° 2a — ° s 2,737 Fe2 -  Oaa 2,063 A

0 2f “  0 3 2,729 Fej — 0 3f 2,088
— Fe, -  OH, 2,078

Cp. 2,720
Cp. 2,076

O, - S i  — o 2a 108°18' ®3a ° 3f 3,096
Oj — Si — 0 2f 108°8' 0 3a ~ O H a 3,119

o 2a- S i - 0 2f 109°29' o 3 f- O H a 3,092

o 2a- S i - o 3 109°56' Cp. 3,102
°2f -  S' - o 3 109°24'

______ ° 3a -  °зс 2,2733 A
Cp. 109°30'

®3a ®3h 2,760
o 3h- O H a 2,769
OHa- O H B 2,764

Cp. 2 ,7 5 4

K - o lc 3,100 A
K - o 2a 3,153

Cp. 3,135

K - o 2t 3,206 A '

K - o lc 3,186

Cp. 3,192

П р и м е  ч а н и е .  Индексы a, f, с и т .  д. определяют после
довательность, в которой эквивалентные точки приведены в Interna
tional Tables for *-гау Crystallography (1952 г.).

пятым над остальными двумя, образующими крышки тетраэдров. Такого 
рода искажения тетраэдров наблюдались также в структурах флогопи
та (Звягин, Мищенко, 1962) и ксантофиллита (Takenchi, 1966), хотя 
причина гофрированной поверхности оснований тетраэдров пока неясна.

Анализ октаэдрической сетки показывает, что она сильно сплющена. 
Ее высота А0=2,Ю А даже меньше высоты Mg-октаэдров (Ао=2,12А), 
несмотря на то, что ионный радиус катионов Fe2+ больше, чем у катио
нов Mg. В результате указанной деформации октаэдры фактически пре
вращаются в антипризмы, у которых расстояния и между атомами, об
разующими крышки этих антипризм (иср. =3,10 А), существенно боль-



ше расстояний S между атомами, образующими их боковые зигзагооб' 
разные ребра (S = 2 ,76А). Среднее межатомное расстояние октаэдриче
ский катион-кислород d ^ T для двух независимых октаэдров равно 2,075 
и 2,076А соответственно, что свидетельствует о статическом характере 
заселения октаэдрических положений катионами разного типа. Анало
гичный результат был получен в процессе уточнения методом наимень
ших квадратов при вариации катионного состава для каждого из двух 
независимых октаэдрических положений.

Следует отметить, что рассчитанное межатомное расстояние d0:iт для 
данного состава октаэдров (см. кристаллохимическую формулу иссле
дуемого биотита) оказалось равно 2,08 А, что в пределах ошибки совпа
дает со значением dок, найденным экспериментально. Расчет d0к про
водился на том основании, что каждый данный t-катион характеризуется 
постоянным значением межатомного расстояния катион-кислород и его 
вклад в среднее межатомное расстояние d0к пропорционален содержа
нию этого катиона в октаэдрах.

На основании полученных экспериментальных данных о структуре 
высокожелезистого биотита можно сделать вывод, что основные струк
турные особенности этого минерала определяются составом октаэдриче
ских катионов. Действительно, заселение октаэдров крупными катиона
ми Fe2+ приводит к значительному увеличению размеров октаэдрической 
сетки. Из-за сравнительно небольших разменов тетраэдрической сетки 
при образовании слоев происходит сильное сжатие октаэдров и увели
чение взаимного отталкивания октаэдрических катионов. В этих услови
ях К+ не в состоянии преодолеть отталкивание октаэдрических катионов 
и создать октаэдрическое окружение за счет приближения к себе базаль
ных кислородрв. Следовательно, влияние межслоевых катионов на раз
меры ячеек слюд и на всю структуру в целом в определенных условиях 
может быть гораздо более ограниченным, чем предполагалось Радосло- 
вичем (Radoslovich, Norrish, 1962).

СПОСОБЫ ПОСТРОЕНИЯ СТРУКТУРНЫХ МОДЕЛЕЙ
ТРИОКТАЭДРИЧЕСКИХ СЛЮД И НЕКОТОРЫЕ ПРИМЕРЫ

Поскольку полный структурный анализ минералов является весьма 
трудоемкой операцией, то большое значение приобретает исследование 
возможности определения структурной модели минерала, близкой к ре
альной структуре, по данным химического анализа и параметрам ячей
ки. Изложенные в работе одного из авторов (см. статью Дрица в настоя
щем сборнике) соображения о закономерностях строения триоктаэдри- 
ческих слюд позволяют обсудить вопрос о способах расчета моделей 
структур биотитов.

Для получения более объективной и в достаточной степени точной 
информации о реальном строении биотитов наиболее целесообразно, 
по-видимому, строить одномерные синтезы Фурье. Примером успешного 
применения таких синтезов для определения 2-координат атомов биоти
тов является работа Францини и Чиаффино (Franzini, Schiaffino, 1963). 
Схема расчета межатомных расстояний в структурах триоктаэдрических 
слюд может быть следующей:

1) из данных химического анализа и 2-координат атомов опреде
ляются значения d<*-, /ср., hTj d\> hOKT , rj;

2) на основании этих величин вычисляются:

«в
а Тетр.

л и *  Р _  и в
*а тетр. a t i. =  / 3 V 6>тетр. (Л-тетр. _ Ав \2\12^тетр. / J



lb — 2 /Cp /б» &тетр — 2  1 ^ 3  Iq\ r  =  ± [ У Т Ь э- ( Ь 2гетр. - Ы ) ' и ),D

В табл. 4 приведены полученные таким образом межатомные рас- 
гояния железистого биотита, которые практически совпадают с найден- 
ыми экспериментально (см. табл. 3). Аналогично были рассчитаны 
ежатомные расстояния для двух образцов Францини и Чиаффино 
Franzini, Schiaffino, 1963). Общий характер искажения структур этих 
иотитов находится в полном соответствии с искажениями, установлен- 
ыми для высокожелезистого биотита (тетраэдры вытянуты и тетра- 
црические катионы приближены к их основаниям, угол а  относительно 
ал, а расстояние К—О относительно велико и т. п.). Однако получен- 
ые данные и, в частности, значение Rk- о» Ьтетр. весьма заметно отли- 
аются от аналогичных величин, определенных для этих образцов Фран- 
ини и Чиаффино (Franzini, Schiaffino, 1963), которые не учитывали 
скажения формы тетраэдров и полагали, что расстояние К—О для био- 
итов постоянно и равно 2,95 А.

При отсутствии данных о z-координатах атомов для расчета моделей 
риоктаэдрических слюд можно использовать выражение Ьтетр. =9,347— 
-0,117 у (1), где у определяется составом тетраэдров Si^-yA\i+y (см. 
гатью Дрица в настоящем сборнике). Последовательность вычислений в 
том случае следующая.

1) на основании данных химического анализа и формулы (1) опре
деляются! d , /<ф. > d0i Ь тетр. t

2) вычисляются 1б= — т - ; 1в =  2/ср — U\ hTeTp =
2 Уз

3) решается система уравнений
/2/U   А6)2 6

V *тетр.—  a t ) — ь*Гетр. Т~О
4 W c p - —  - 4 -  Нв^ы-хетр. — ’-И*тетр. ч м-тетр.

[ находятся d6TeTp и с ^ тр ;
4) ВЫЧИСЛЯЮТСЯ Йок, и, S, г\ и R к —о.
Применение данного способа расчета к определению перечисленных 

5ыше структур также дало хорошие результаты (табл. 4). Для сравне- 
шя в табл. 4 приведены данные, полученные по методу Г. Донней и др. 
(Donnay et al., 1964), которые приводят к значительно худшему соот- 
*етствию с экспериментально найденными значениями z-координат и 
межатомных расстояний.

Наконец, в случае синтетических слюд, у которых в октаэдрах нахо- 
1ятся только двухвалентные катионы, для определения высоты межсло- 
шого промежутка можно воспользоваться величиной V=abr\ = 173 А3 
(см. статью Дрица в настоящем сборнике). При известном химическом 
оставе нетрудно далее вычислить ЛТетР. =  ̂ (001)—г\—h0кт. Решение си
стемы уравнений

2/ср = 1в 1бу 
/2

Г. 2 __  /2 ___ 1бт̂етр — ~~
позволяет найти величины /б и 1Ь, знание которых достаточно для 
118



Основные характеристики моделей структур некоторых природных и синтетических триоктаэдрических слюд, полученные разными методами

Образец Способ
расчета ®T (I A A ‘ в и ĉp d o и s л

i
о

Железистый биотит I 9,314 Г 1,668 1,657 1,700 2,689
1

2,757 2,723 2,077 3,104
1

2,761 3,36 3,14
и 9,313 i ° 1,668 1,658 1,698 2,689 2,759 2,724 2,080 3,104 2,762 3,35 i 3 ,13

i n 9,430 ! 9° 6' 1,668 1,668 1,668 2,723 1 2,723 2,723 2,080 3,104 2,76 11 3,44 i 2 ,98

Биотит №  3 I 9,304 5°36' 1,669 1,661 1,693 2,686 2,764 : 2,725 2,078 3,087 I 2,783 : 3,37 3 ,03
(Franzini, Schiaffino, ! 
1963) j

i

11 j 9,311 6° 1,669 1,662 1,690 2,688 2,762 1 2,725 2 ,08  I1 3,087 !! 2,796 !! 3,36 3,02
HI 9,439 1Г 6' 1,669 1,669 1,669 2,725 2,725 j 2,725 2,088 3,087 1 2,796 3,48 2,95

Биотит №  2 I 9,294 5° 1,668 1,659 1,695 2,683 2,765 2,724
I
: 2,078 3,087 2,784 3,36 3,04

(Franzini, Schiaffino,
1963)
Аннит IV 9,347 0° 1,658 1,653 1,671 2,698 2,718 2,707 2,12 3,134 2,885 3,427 3,18
(Wones, 1963)
Биотит IV 9,347 6°36' 1,658 1,653 1,671 2,698 2,718 2,707 2,10 3,095 2,842 3,477 3,05

Fe *

Fe +  Mg - ° ’55
(Wones, 1963) 1 i 1

Флогопит IV 9,347 10° 12' 1,658 1,653 1,671 2,698 2,718 2,707 2,08 3,07 2,807 3,527 2,97
Wones, 1963)

П р и м е ч а н и е :  Обозначения способов расчета следующие: I — по известным Z-коэрдинатам атомов, II — на основании определения, III — по методу О. Donnay, J. Donnay, 
Takeda (1964), \ V  — на основании значения V ^ для слюд, имеющих в октаэдрах только R*+.



вычисления всех других межатомных расстояний по приведенным выше 
формулам.

Таким методом были рассчитаны координаты атомов и межатомные 
расстояния ряда синтетических слюд от аннита до флогопита, получен
ных в лабораторных условиях Уонсом (Wones, 1963). При этом оказа
лось, что для аннита а = 0  и Ьтетр. = ЬЭ . Этот результат не является не
ожиданным, поскольку уже в железистом биотите, в октаэдрах которого 
только около 75% позиций занято Fe2+, катионы К не в состоянии по
вернуть тетраэдры на сколько-нибудь значительный угол. В структуре 
аннита все октаэдрические позиции заняты катионами Fe2+ и естественно 
ожидать, что в этих условиях катионы К тем более не могут приблизить 
к себе базальные кислороды и тем самым исказить гексагональный мо
тив строения тетраэдрических сеток. Длина связи К—О в структуре 
аннита оказалась равной 3,18 А.

Второй важный вывод, который следует из анализа результатов рас
чета межатомных расстояний упомянутой выше серии образцов, состоит 
в том, что характер искажений тетраэдров остается практически посто
янным при изменении состава октаэдров и параметров ячейки. Другими 
словами, форма тетраэдров в первую очередь определяется степенью 
замещения в них S i  на А1 и характером распределения этого замещения. 
Отсюда следует, что величина Ьтетр. зависит главным образом от содер
жания А 1Тетр , и является постоянной при данном составе тетраэдров.

Значения b тетР. , ос и межатомные расстояния, рассчитанные для син
тетических аннита, биотита и флогопита, приведены в табл. 4.
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ДИНАМИКА КРИСТАЛЛОХИМИЧЕСКОГО ПРЕОБРАЗОВАНИЯ 
ХЛОРИТА В ЭПИГЕНЕЗЕ

В. И. МУРАВЬЕВ, А. Л. САЛЫНЬ

Постановка вопроса
Общая направленность изменения слоистых силикатов в разрезе 

осадочных толщ при их эпигенетическом преобразовании рассмотрена в 
большом количестве работ. Различными авторами установлена транс
формация слюд с образованием большой гаммы различных глинистых 
минералов, показано влияние условий образования и переработки на 
характер новообразованной ассоциации глин и изменение структуры 
глинистых минералов (Коссовская и др., 1963а; Викулова, Звягин, 1965). 
Большое внимание, уделяемое истории слоистых силикатов, определяет
ся их высокой лабильностью, способностью весьма чутко реагировать 
на проявление внешних факторов и отражать в деталях своей структур
ной характеристики не только особенности исходного состава, но и ди
намику изменения среды их существования в толще осадочных пород 
(Коссовская и др., 19636).

Однако, если пестрота фациальных обстановок осадконакопления и 
энергичное внутрислойное растворение минерального вещества на ран
них стадиях эпигенеза приводят к появлению широкого спектра новых 
минералов со слоистой структурой, то прогрессивное погружение, уве
личение температуры и давления как бы последовательно выводят из 
баланса минерального вещества нестойкие глинистые минералы, упро
щает ассоциацию, сводя ее к двум-трем минеральным видам. В пределе, 
в конце стадии глубинного эпигенеза и в метагенезе собственно глини
стые минералы практически исчезают (за исключением каолинита) и 
заменяются хлорит-мусковитовой ассоциацией, развитой как в поровом 
пространстве песчано-алевритовых пород, так и в основной массе аргил
литов.

Оптические исследования различных типов глубоко измененных (но 
не метаморфических) пород показывают, что в тех нижних зонах раз
резов, где хлорит-мусковитовая ассоциация минералов получила уже 
самое широкое распространение, типы хлоритов в различных участках 
разреза неидентичны. Конечно, -различная природа хлоритов может 
быть обусловлена большим количеством факторов и в первую очередь 
химизмом и петрографическим составом исходного минерального ве
щества, и для выявления зональной специфики хлоритов, связанной с из
менением температур и давлений, был естественно необходим достаточно 
мощный и вместе с этим однородный по петрографическому составу раз
рез. Этим требованиям отвечает изученный нами каратауский комплекс 
Мангышлака, охватывающий интервал разреза от перми до верхнего 
триаса включительно.

Пермо-триасовые отложения горного Мангышлака представляют до
вольно мощную (до 6000 м) толщу преимущественно обломочных пород.



ОбЯомки
пород

Фиг. 1. Диаграмма состава пород

кварц Состав обломочного материала в преде
лах всего разреза пермо-триаса соответ
ствует литокластическим кварцевым гра- 
уваккам (фиг. 1), формирование кото
рых происходило в прибрежно-морских и 
лагунных обстановках в условиях арид
ного климата. Вся толща интенсивно ди
слоцирована и претерпела довольно зна
чительные эпигенетические изменения от 
глубинного эпигенеза в верхах разреза 
до метагенеза в низах его.

В настоящей работе мы не останавли
ваемся на стратиграфии и тектонической 
характеристике горного Мангышлака, 
поскольку эти вопросы достаточно де
тально рассмотрены в работах А. Е. Шле

зингера (1965) и М. М. Мстиславского (1966).
Мы рассмотрим основные результаты исследований тонких фракций 

пород, выделенных из искусственно измельченных образцов и исследо
ванных как обычными петрографическими, так и химическими и рентге
новскими методами. Постоянство состава исходного минерального ве
щества определило и идентичность новообразованных минералов цемен
та песчано-алевритовых пород и основной массы аргиллитов. Качествен
ный анализ позволяет установить в группе слоистых силикатов всех 
пород диоктаэдрическую гидрослюду и хлорит.

Во всех образцах хлориты характеризуются полуупорядоченной 
структурой с одинаковым типом пакетов — ст* или II Ь. Соотношения хло
рита и слюды подвержены некоторым изменениям, что затрудняет рас
чет их структурных формул.

Методика расчетов

Нами была сделана попытка совместного использования данных хи
мического и рентгеноструктурного анализов проб для расшифровки со
става цементов песчаников и основной массы аргиллитов.

Первая фаза расчетов предусматривала исключение из баланса хи
мического состава простых минеральных примесей — таких как кварц 
и альбит. Количество свободного кварца определялось непосредственно 
при выполнении химического анализа, а альбит исключался по Na.

Определение типа мусковита и степени его гидратированности про
изводилось по оптическим константам, замеренным на относительно 
крупных, доступных для исследования чешуйках. Характер мусковитов 
в пределах разреза остается достаточно постоянным. Колебания Ng 
находятся в пределах 1,588—1,596, —2V = 42—45°. Такая оптическая 
характеристика свойственна алюминиевым разностям мусковитов 2Mi 
с незначительным недостатком калия (0,7—0,9 на структурную форму
лу). Эти данные были положены в основу расчета количеств мусковита. 
Однако оставшиеся компоненты содержали избыток ЭЮг, не позволяв
ший производить прямой пересчет на формулу хлорита.

Для определения количеств Si02 в хлоритах было проведено пре
цизионное измерение в них dm) по нескольким порядкам отражений, 
связанное строгим отношением с количеством А1 в тетраэдрическом 
слое К Прецизионное измерение rf(0oo проводилось на дифрактометре 1

1 См. методику в книге «Рентгеновские методы исследования и структура глинистых 
минералов», 1965.



Фиг. 2. График корреляционной зависимости между отношением количеств слюды 
и хло;рита и отношением интенсивностей их базальных рефлексов

Фиг.. 3. Изменение магнезиальности хлоритов с глубиной

ДРОН-1. Интенсивность каждого базального рефлекса определяли по 
числу импульсов за единицу времени через интервал в 0,01° 20 с реги
страцией на цифропечатающем устройстве. Наибольшему значению 
интенсивности соответствовало положение максимума отраженного ре
флекса. С целью автоматизации этого процесса в приборе проведены 
некоторые изменения. В блоке дискриминатора устанавливался началь
ный порог дискриминации и ширина окна в соответствии с исследуемыми 
образцами (в нашем случае начальный порог дискриминации составлял 
20в при ширине окна 10в). Делитель дискриминатора на данный ра
бочий режим отсоединялся и заменялся эквивалентным. Это позволило 
использовать коммутатор делителя (на 100 положений) совместно с 
блоками сканирования и печати для одновременной регистрации как 
интенсивности, так и величины угла. Точность определения максимума 
интенсивности составляла ±0,01°20. На основании полученных данных 
рассчитывалась кристаллохимическая формула хлоритов. Параллельно 
измерялись интенсивности базальных рефлексов разных порядков, отно
шения которых позволили определить содержание Fe в октаэдрических 
слоях хлоритов К

Кроме того, проверка правильности полученных результатов произ
водилась по корреляции соотношений мусковита и хлорита. Относитель
ные содержания этих минералов были получены как непосредственным 
расчетом баланса химических компонентов, так и на основании соотно
шения интенсивности базальных рефлексов хлорита и мусковита (фиг. 2).

Результаты исследований

Анализ химического состава тонких фракций (табл. 1) и рентгено
структурных данных позволил рассчитать структурные формулы хлори
тов и соотношения хлорита и мусковита в исследованных образцах. Ряд 
образцов, выбранных по возрастанию глубины их залегания, приводится 
в табл. 2. Расчетные данные позволили составить отношение F e x F e  + M g  
и показать закономерное увеличение магнезиальности хлорита с глуби
ной (фиг. 3). Однако эта закономерность прослеживается лишь для об
разцов, находящихся в «обычном» для всей каратауской толщи положе- 1

1 См. сноску на предыдущей странице.



Химический состав (в %) фракций меньше 0,001 мм

Компоненты 223 ill 97 87 84 78 62
.1

54 i 32 , 147 166

S i02 39,60 40,66 26,40 41,67 42,26 41,53 41,93 35,35 42,17 43,23 47,15
т ю 2 0 ,84 1,25 0 ,52 0 ,58 0 ,81 0 ,74 0 ,85 0,61 0 ,65 0 ,95 0 ,84
А120 3 25,14 24,86 20,59 23,56 24,00 23,64 23,69 26,94 24,34 22,04 27,34
Fe20 3 3,06 2 ,86 3 ,03 5,03 3,03 2,02 0 ,44 2 ,44 1 ,00 2,46 2,11
FeO 4,10 3,60 11,20 6,02 4 ,84 5,08 6 ,80 5 ,2 0 3,50 6 ,36 0 ,20
MgO 2,61 5 ,40 11,85 4 ,56 3,71 3,46 3 ,99 4,35 5,15 6,27 0 ,9 9
МпО 0 ,04 0,01 0 ,36 0,07 1 0 ,06 0 ,06 0 ,06 0 ,05 0 ,08 0 ,05 —
Na20 0 ,85 0,35 1,04 0 ,86 0,59 0 ,56 0,92 1,43 0 ,92 1,23 0 ,93
CaO 0,38 0,47 0 ,4 9 0 ,38 0 ,32 0 ,38 0 ,35 0 ,44 0 ,38 0 ,38 0 ,3 8
K20 3,55 5,12 0 ,83 3,92 5,20 5,00 4 ,38 3,65 3,22 4,15 7,12
н 2о+ 8,71 6,53 9,50 7,08 6,08 5,31 5 ,76 5,35 6 ,49 6,22 4 ,45
н 2о - 1,43 1,95 0 ,2 0 2 ,36 1,64 1,70 1,54 1,21 3,19 1,61 0 ,7 9
со2 — — — — — 0,08 0 ,24 — 0,02 — —
Р2О, 0,11 0 ,09 — — I  _ — — 0,11 0 ,0 9 — 0 ,05
С 1,43 1,95 0 ,14 0 ,29 0,43 0,01 0 ,14 0,58 0 ,08 0,31 0 ,3 0
Кварц 7,63 5,25 14,83 3,65 6,85 9,85 9,22 11,82 8,28 4 ,58 7,37

С у м м а 99,48 100,35 99,95 |

со<ооо
99,82 99,43 100,4 l|9 9 ,53 99,56 99,84 100,02

Т а б л и ц а  2

Структурные формулы хлоритов

№
о б о .

Г л у б и н а  
о т  кр овл и  
т р и а са  (ж)

Структурная ф о р м у л а  х л о р и т а
Fe

Fe+M g

223 1000 (Mg],45FeI,27Feo!e4All,84) <S i 2 .5 4 A 1 l ,4 e )  °Ю (ОН)8 0 ,59

111 2300 (^2з,52Ре1,31Рео,90А'о,2б) ^'2,78A'l,22) (ОН)8 0 ,39

97 2800 ( ^ 8 2 ,6 8 F e i . 4 8 F e 0 , 3 0 ^ 1 ,3 2 )  ^ ' 2 , 48^ ^ 1 , 62) (ОН)7 9в 0,41

87 3000 ( М б 2 ,0 » Р е 1 .5 в Р е ( л 5 А 1 0 .8 8) (Si2,63Atl,37) 0 Ю ( 0 Н )в 0,56

84 3100 (MS2,14Fei,56Feo.3$A^ ,ll)  (Si2 e4A l i ,3e) О10 (ОН). 0 ,54

78 3400 (М§2,54Ре2,10Ре0Л7А10,55) (Si2 ,72А11,28) 0 Ю (0Н )« 0 ,53

62 3900 ( М б 2 ,5 2 Р е 2 ,4 2 Р е 0 Л 5 А 1 1 .0 1 )  ( S i 2 .87 А11. 33> ° Ю  (ОН). 0 ,50

54 4)00 ( М 8 2 .1 7 Р е | , 4 4 Р е 0 Л 0 А 1 1 ,5 з )  ( S i 2 ,8 1 A 1 l ,3 » )  ° 1 1 ,1 2  (О Н )8 ,8 8 0 ,48

32 4500 (Mg3,05Febl7FV 2»A,l,3S) (Si2 84А11,Зб) °Ю (0H )s 0 ,32

147 5400 (М б 2 ,8 8 Р е 1 ,8 3 Р е ^ М А 1 0 ,3 7 )  ( S i 2 .7 4 A l 1 .2 j )  0 М ( 0 Н )в 0 ,44

166 6000 (М8з,27Ре0,3.Ре2,,м) (Si2,.2A1l,35) 0 Ю (0Н )з 0 ,42

нии. Те же образцы, которые были взяты из специфических участков 
(ядра нагнетания, жилки, окисленные зоны и т. п.) не укладываются на 
кривую графика. Так, обр. 32 представляет собой меденосный песчаник 
с обильными выделениями малахита. Если учесть, что первичная при
рода медного оруденения, характерная для каратауского комплекса,— 
сульфидная, а формирование малахита отражает приповерхностный про
цесс окисления и карбонатизации медных руд, становится понятной и 
повышенная магнезиальность содержащегося в этом образце хлорита. 
В зоне окисления сульфидных руд возникает серная кислота, способст-



Соотношения хлорита и мусковита

Тип
пород №  обр. ;

Количеств э 
химического

Мусковит

по расчетам 
состава (% )

Хлорит

Мусковит
Хлорит

о
(-
К 223 41 27,4 1,5
о.
0Q
а» 87 40,8 34 1,05
^  £  
03 J3 62 44 26,4 1,74
6  ш 
X 54 38,3 34,3 1,12
сз
3* 32 35 26,6 1,35
О)

с
147 36 ,7 33 ,8 1,11

2 111 | 56,2 1 23,6 2 ,4
н
S 97 1 Ю , 8 64 0,17
1 84 ! 54 21 2 ,6
(-
CL 78 , 52 20,6 2 ,52<■«

166 67 5 13,4

вующая разрушению и переработке менее стойких минералов. В первую 
очередь это относится к железистым формам хлорита. В этом же образ
це обнаружено и высокое содержание каолинита (до 10—15%) при фо
новом его содержании 3—5%. Обр. 97 представляет карбонатно-хлори
товую бобовину в аргиллитах, сложенную исключительно новообразо
ванными чешуйками хлорита в раскристаллизованной карбонатной мас
се. Обр. 111 взят из ядра килевидной складки и представляет плитчатые 
развальцованные сланцы с широко развитыми явлениями катаклаза 
обломочных зерен. В последних двух случаях степень эпигенетических 
изменений каждого конкретного участка выше, чем изменение пород 
данного стратиграфического уровня в целом. В соответствии с этим выше 
и магнезиальность принадлежащих им хлоритов.

Количественные соотношения мусковита и хлорита приведены в 
табл. 3. В таблице образцы сгруппированы по двум основным типам 
пород: аргиллиты и цементы песчаников и алевролитов. Обращает на 
себя внимание повсеместное, значительно более резкое преобладание 
мусковита в аргиллитах.

Обсуждение результатов

Общая тенденция возрастания доли хлорита в более грубообломоч
ных породах согласуется с первичным химическим составом исходного 
минерального вещества пород. В общем случае практически единствен
ным калий-содержащим новообразованным минералом во всем изучен
ном разрезе является мусковит, а носителем калия в исходном мате
риале— группа обломочных гидрослюд. Преобладание гидрослюд в тон
ких осадках целиком обусловило и более высокое содержание в них 
новообразованного мусковита.

Обратимся теперь к рассмотрению баланса железа и магния в про
цессе глубинной переработки обломочных компонентов пород. Развитие 
эпигенетического процесса во времени должно знаменоваться в первую 
очередь необратимым расходом резерва С 0рг, необратимым уменьше
нием количеств С 02, поступающих в сферу аутогенного минералообра- 
зования. Количество же Са, Mg, Fe продолжает пополняться за счет 
продолжающегося разрушения слюд, некоторых нестойких хлоритов,



возможно, сохранившихся реликтов амфиболов и средних плагиокла
зов. Во всяком случае, реликты этих минералов описаны также и в зонах 
глубинного эпигенеза (Коссовская, 1962; Копелиович, 1961). Конформа
ция значительно форсирует этот процесс, но именно начинающаяся кон
формация приводит к скачкообразному возрастанию поступления новых 
компонентов — Si и А1. Итак, на фоне затухающего поступления в сферу 
аутигенного минералообразования С 02 и уменьшающейся роли карбо- 
натообразования, изменения относительных долей катионов Fe—Са—Mg 
происходит возрастание доли новых активных компонентов аутигенного 
минералообразования Si и А1, и лишь после их появления и активного 
участия в балансе аутигенного минералообразования становится воз
можным процесс массового формирования алюмосиликатов. Покуда 
доля Fe в балансе аутигенного минералообразования еще высока (раз
ложение темноцветных слюд, отчасти амфиболов, обломочного эпидота), 
происходит формирование относительно богатых железом хлоритов, ко
торые являются как бы промежуточными, метастабильными аккумуля
торами этого элемента, участвующими в дальнейшем его перераспре
делении. Быстрый расход резерва Fe из обломочных минералов и значи
тельно более растянутое во времени растворение Mg-содержащих обло
мочных минералов обусловливают нарастание во времени относительных 
количеств Mg в балансе аутигенного минералообразования и последова
тельную трансформацию (перекристаллизацию). аутогенных хлоритов с 
включением все. больших относительных количеств Mg.

Кроме того, малая подвижность Fe в слабокислых и нейтральных сре
дах может приводить не только к перераспределению этого элемента и 
разубоживанию его относительной массы в общем балансе аутогенных 
минералов, но и к постоянному выводу его из сферы аутигенного мине
ралообразования в форме гематита (или в частных случаях — пирита).

Возрастание магнезиальности хлоритов в относительно более погру
женных зонах разреза было отмечено также Г. В. Карповой (Карпова, 
Лукин, 1967). Однако при ^рассмотрении собственно метаморфических 
пород некоторыми исследователями отмечается связь состава слоистых 
силикатов (темноцветных слюд, хлоритов) не с зоной метаморфизма, не 
с интенсивностью метаморфической переработки вещества, а с общим 
химизмом пород в целом. К такому выводу пришли Батлер (1967) и 
К. Б. Кепежинскас (1965). По-видимому, это связано с тем обстоятель
ством, что собственно метаморфические породы представляют собой 
равновесные системы, в то время как эпигенетически измененные осадоч
ные толщи даже на весьма поздних стадиях преобразования еще не мо
гут рассматриваться как равновесные системы в строгом смысле.

Для эпигенетически преобразованных пород можно говорить лишь о 
равновесности компонентов, поступивших в баланс аутигенного мине
ралообразования. Но как было показано выше, в сферу аутигенеза по
ступают непрерывно меняющиеся порции различных компонентов. Кро
ме того, нарастающее с глубиной уплотнение и цементация пород после
довательно снижают их проницаемость, затрудняют активный водообмен 
и как бы закрепляют первичную пестроту в распределении различных 
типов и разностей соседних слоев осадочной толщи и даже соседних, но 
различных фрагментов пород в пределах одного пласта. Такая неодно
родность отражена в резко различном соотношении мусковита и хлорита 
даже в близко расположенных, но различных по исходному составу пла
стах, вариациях в количестве аутигенного альбита, кварца и даже в 
некоторых различиях состава и свойств различных чешуек хлорита в раз
ных участках одного образца пород. Нивелировка свойств каждой из 
минеральных групп в разрезе происходит постепенно. Так, если в верх
них зонах рассматриваемого разреза (до 2,5—3 тыс. м) в каждом об
разце можно наблюдать набор хлоритовых чешуек, значительно отли



чающихся по показателю преломления (1,630—1,670),то в низах разреза 
(5,5—6 тыс. м) такие различия соизмеримы с погрешностью измерений 
(1,604—1,610). Размер чешуек, их форма и характер окристаллизован- 
ности также меняются с глубиной. В верхних зонах разреза наблюдают
ся искривленные чешуйки хлоритов, представляющие собой либо псев
доморфозы по темноцветным слюдам, либо аллотигенные хлоритовые 
зерна. Хорошо ограненные пластинки новообразованного хлорита рас
сеяны в порах и имеют минимальные размеры (до 0,01 мм). По мере 
продвижения вниз по разрезу отмечается последовательное возрастание 
размера и улучшение огранки аутигенных хлоритовых зерен. В низах 
изученной толщи прихотливо изогнутые обломочные зерна хлорита 
(и псевдоморфозы по биотитам) заменяются четко ограненными пакета
ми крупночешуйчатого хлорита, появляются сегрегационные бобовины 
хлорит-кальцитового состава.

На фоне укрупнения размера частиц происходит последовательное 
снижение показателя преломления хлоритов, также иллюстрирующее 
возрастание их магнезиальное™.
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ЭВОЛЮЦИЯ МИНЕРАЛОВ 
С КАРКАСНЫМИ СТРУКТУРАМИ 

В РАЗЛИЧНЫЕ СТАДИИ 
ОСАДОЧНОГО ПОРОДООБРАЗОВАНИЯ

ДИНАМИКА ИЗМЕНЕНИЯ ПЛОТНОСТНЫХ СВОЙСТВ КВАРЦА 
В ПРОЦЕССЕ МИНЕРАЛОГИЧЕСКОГО «ВЫЗРЕВАНИЯ» ПОРОД. .
МАТЕМАТИЧЕСКОЕ И ЭКСПЕРИМЕНТАЛЬНОЕ
МОДЕЛИРОВАНИЕ ПРОЦЕССА

М. я. КАЦ, М. М. КАЦ, А. А. РАССКАЗОВ

Кристаллические структуры природных минералов, как правило, да
леки от идеальных. Поэтому физико-химические процессы, обусловлива
ющие минералогическое вызревание обломочного материала в зоне се
диментации, могут изменять физические свойства минералов, слагаю
щих терригенные породы. Это явление удалось изучить при детальном 
исследовании плотностей обломочных зерен кварца в песчаных поро
дах.

За последние годы новыми методами (в гравитационном градиент
ном поле) исследовались плотности кварцев различного генезиса — из 
песчаных пород различного возраста и разных регионов, аутигенный 
кварц из карбонатных пород, а также различных жеод, трещин, жил 
альпийского типа, кварц различных кристаллических пород — гранитов, 
гнейсов и др. (Кац, 1966; Кац, Шутов, 1963; Кац, Муравьев, 1966; Кац, 
Каждан, 1967; неопубликованные результаты измерений М. Я. Каца и 
А. Г. Коссовской).

Минералогический анализ зерен кварца различной плотности из раз
ных типов пород показал, что оптически чистые кристаллы имеют плот
ность 2,647 г/см3. Зерна кварца преимущественно с газово-жидкими 
включениями, а также с включениями органического вещества и более 
легких минералов (калиевых полевых шпатов, альбита и др.) имеют 
плотности меньшие на величины до нескольких сотых, а с дефектами 
структуры (мозаичность, каемки регенерации, микропоры и т. п.) имеют 
плотности меньшие на величины лишь до — 0,01 г/см 3. Аналогично 
зерна кварца с включениями более тяжелых минералов (роговой обман
ки, биотита, циркона и др.) имеют большие плотности на величины 
до нескольких сотых по сравнению с плотностью оптически чистого 
кварца.

Причем указанные отличия плотности естественно должны быть тем 
больше, чем больше концентрация дефектов структуры или включений



(более легких, либо более тяжелых), чем больше размер этих включе
ний относительно размера зерна и чем больше отличаются плотности 
включений от плотности кварца.

Практически каждый из образцов кварца из пород разного генезиса 
имеет разные типы зерен (и оптически чистые, и с дефектами структуры, 
и преимущественно с одним типом включений, и с комбинациями вклю
чений и т. п.), имеющих различные плотности, что и обусловливает не
обходимость характеризовать плотностные свойства кварца гистограм
мой распределения его зерен по плотности. С точки зрения плотности 
отличие кварцев от пород разного генезиса в основном состоит в том, 
что они содержат неодинаковый процент данного типа зерен, что опре
деляет специфику гистограммы и соответствующих статистических ха
рактеристик плотности *.

Указанные различия плотностных свойств природного кварца в зер
нах удалось установить лишь при использовании методики измерения 
плотности минералов в зернах с погрешностью^ 0,001 г/см3. Если же 
использовать старые методы измерения с погрешностью ^  0,01 г/см3у то 
практически большинство зерен данного образца кварца будут иметь 
одинаковые плотности, а большинство природных образцов — одинако
вые средние плотности.

Изложенное находится в полном соответствии с результатами иссле
дования обломочных зерен кварца осадочных пород Г. Г. Леммлейном 
и В. С. Князевым (1951), которые подчеркивали, что особенности внут 
реннего строения кристаллических зерен обломочного кварца, и в част
ности характер содержащихся в них включений, отличаются исключи
тельным разнообразием.

Ранее было показано, что современные методы анализа минералов 
в гравитационных градиентных полях перспективно использовать для 
исследования терригенных существенно-кварцевых отложений с целью 
палеогеографических реконструкций (Кац, Шутов, 1963; Кац, Каждан,
1967). Цель настоящей работы — разработать метод анализа динамики 
изменения статистических характеристик плотности кварца при седимен
тации и в первом приближении математически и экспериментально про
моделировать процесс «вызревания» кварца. Анализ процесса в природ
ных условиях осуществлен путем детального исследования плотностных 
свойств кварца песчаников нижнемеловых отложений Южной Прибал
тики, а также Люберецкого кварцевого песка. Лабораторное модели
рование процесса проводилось на кварце песчаников района Актю
бинска.

ИЗМЕНЕНИЕ ПЛОТНОСТНЫХ СВОЙСТВ КВАРЦА 
ПРИ РАЗРУШЕНИИ В ПРИРОДНЫХ УСЛОВИЯХ 
В ПРОЦЕССЕ СЕДИМЕНТАЦИИ

Анализ литературных данных

Хорошо известно, что процесс седиментации и вызревания песчаных 
пород характеризуется изменением ряда их структурно-минералогических 
признаков: удаляется глинистое вещество; изменяется гранулометрия 
зерен, улучшается их сортировка и окатанность; преимущественно раз
рушаются менее стойкие минералы, что приводит к увеличению процен
та кварца (Folk, 1954; Шутов, 1965, 1967). Эти параметры, отражающие 
динамику седиментации, широко используют для решения различных 1

1 Сравнительная характеристика плотностных свойств кварца различных типов пород 
составляет тему специальной работы.
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Фиг. 1. Разброс статистических характери
стик плотности кварца из осадочных (1) и 
неосадочных (2) пород (по работам Кац, 
1966; Кац, Шутов, 1963; Кац, Муравьев, 
1966; Кац, Каждан, 1967; по неопубликован
ным результатам измерений М. Я. Кац, 
А. Г. Коссовской)

задач. Однако при этом всегда 
считалось, что в процессе седи
ментации физические свойства 
самого минерала и в частности 
кварца не меняются. Это оказа
лось неверным. Имеются прямые 
доказательства, что в процессе 
седиментации изменяется плот
ность кварца. Разберем два при
мера.

1. Анализ вышеуказанных 
опубликованных результатов из-' 
мерений статистических харак
теристик плотности природных 
кварцев различного генезиса из 
разных регионов (около 80 об
разцов) показал, что разброс зна
чений средней плотности рСр> мо
ды распределения М0, стандарт
ного отклонения а и коэффициен
та ассиметрии А для кристалли
ческих пород больше, чем для, 
осадочных (фиг. 1). Это значит, 
что в процессе седиментации эти 
статиетические характеристики 
плотности кварца изменяются, но 
не в одном направлении, а либо 
уменьшаются, либо увеличивают
ся, переходя в более узкую об
ласть. Область изменения коэф
фициента эксцесса К при перехо
де от неосадочных к осадочным 
породам увеличивается в сторону 
больших значений.

2. Анализ статистических ха
рактеристик плотности кварца 
нижнемеловых отложений Юж
ной Прибалтики показывает, что 
в процессе седиментации в этом 
регионе они действительно изме
няются: к центру бассейна рср., 
M0l А (по абсолютной величине) 
и К увеличиваются, а о умень
шается (Кац, Каждан, 1967). От
метим, что знак этого процесса 
противоположен знаку общеиз
вестного явления дифференциа
ции минералов по плотности в се- 
диментационном потоке (за счет 
только дифференциации в потоке 
плотность кварца к центру бас
сейна должна уменьшаться). Сле
довательно, в явлении изменения 
плотности кварца к центру бас
сейна эффект дифференциации 
по плотности в потоке играет под
чиненную роль.



На основе вышеизложенного выдвигается гипотеза, что изменение 
статистических характеристик плотности данного кварцевого песка в 
процессе седиментации обусловлено тем, что и механическая и химиче
ская разрушаемость зерен с разной плотностью будет различной — мень
ше всего для зерен с плотностью вблизи плотности оптически чистого 
кварца, а с уменьшением и увеличением плотности разрушаемость увели
чивается, так как при этом увеличивается концентрация либо дефектов 
структуры, микротрещин, газово-жидких включений и включений орга
нического вещества и более легких минералов, либо включений более 
тяжелых минералов.

Мы предполагаем, что можно говорить отдельно о в ы з р е в а н и и  
к в а р ц а  песчаных пород на фоне вызревания общего состава песчано
го материала в целом. Причем степень вызревания кварца в процессе 
седиментации можно определять путем анализа статистических харак
теристик плотности кварца. Они могут дать как дополнительную инфор
мацию о динамике седиментации, так и информацию о физических свой
ствах исходного кварца разрушаемой породы.

Проведен расчет динамики изменения статистических характеристик 
плотности кварца в процессе седиментации с помощью вычислительной 
машины (М. Я. Кац, М. М. Кац, 1969). В качестве первого приближе
ния была рассмотрена модель со следующими ограничениями:

а) анализируется изменение статистических характеристик плотно
сти кварца только в самой крупной фракции с тем, чтобы не учитывать 
влияние на процессы в рассматриваемой фракции разрушения более 
крупных зерен,

б) предполагается, что разрушение зерен кварца в процессе седимен
тации выводит их из исследуемой фракции в более мелкие, не рассмат
риваемые в данной модели. Те разрушения, которые не переводят зерна 
в более мелкие размерные фракции, не изменяют плотность зерен на
столько, чтобы переводить их в другие плотностные фракции,

в) не учитывается влияние поступления новых порций обломочного 
кварца, добавляющегося к рассматриваемой фракции в процессе седи
ментации,

г) предполагается, что в течение всего процесса условия седимента
ции, а следовательно, и закономерность разрушаемости зерен не меня
ется и что за любые одинаковые отрезки времени седиментации масса 
кварца в заданном интервале плотности уменьшается в одинаковое чис
ло раз.

В соответствии с этими предположениями была разработана про
грамма для ЭВЦМ М-20 для расчета динамики изменения статистиче
ских характеристик плотности кварца. С ее помощью промоделирована 
динамика изменения рср, М 0у о для кварца из песчаников нижнем ело-, 
вых отложений Южной Прибалтики 1 и для кварца меловых отложений 
района Актюбинска, подвергшегося в лабораторных условиях механиче
скому и химическому разрушению. Кроме того, проанализированы неко
торые общие черты изменения статистических характеристик плотности 
кварца в процессе седиментации.

1 Моделирование по параметрам А и К  требует использования более сложной модели 
седиментации и будет выполняться в дальнейшем.



Плотностные свойства кварца нижнемеловых отложений
Южной Прибалтики и люберецкого кварцевого песка

Вызревание кварца при разрушении в природных условиях седимен
тации анализировалось на кварцах песчаников нижнемеловых отложе
ний Южной Прибалтики. Выбор был обусловлен тем, что это бассейн 
с хорошо известной палеогеографией и установленными направлениями 
привноса терригенного материала. Все исследованные образцы отбира
лись из определенного стратиграфического горизонта, характеризующе
го определенный момент седиментации.

Поступление терригенного материала в нижнемеловой бассейн Юж
ной Прибалтики осуществлялось с трех направлений: северо-запада, се
вера и юго-востока (Каждан, 1968; Кац, Каждан, 1967). Для целей мо
делирования исследованные ранее образцы кварца были вновь проана
лизированы описанным методом деления на гравитационной градиент
ной трубке, но с несколько большей точностью (использовалась пример
но вдвое меньшая ширина интервала плотности, более точно устанавли
вались границы между фракциями и не учитывались строго неограни
ченные по шкале плотности малые крайние фракции, в которых часто 
бывает много зерен-сростков и относительная погрешность определения 
веса которых по условиям эксперимента больше, чем во всех остальных 
фракциях). Результаты этих измерений (табл. 1, 2) подтвердили уста
новленные ранее общий характер изменений статистических характери
стик плотности кварца рср., М0 и о для этого региона и общий контур 
бассейна (Кац, Каждан, 1967). Однако абсолютные значения этих ха
рактеристик несколько изменились в связи с использованием более точ
ного метода анализа. В табл. 1 и 2 приведены также данные и для любе
рецкого кварцевого песка, который может рассматриваться как эталон 
зрелого многократно переотложенного песка. Этот кварц исследовался 
таким же методом. Случайные ошибки экспериментальных данных с на
дежностью 90%: Дрср. ^  0,0005 г/см3; Д М 0̂  0,0005 г/см3; Да/сг^5%. 
Из табл. 1 и 2 следует:

а) для кварцев песчаников периферии бассейна значения рср. и М 0 
меньше, а а — больше, чем соответствующие величины для кварцев из 
центральной части бассейна.

!
Т а б л и ц а  1

Распределения (%) кварца (измерены методом деление)

Интервалы 
плотности Ар, 

г/см*

Кварцы из нижнемеловых отложений Южной Прибалтики
Люберец 
кий квар

цевый песок46 7—2 121 219 76 31 88 503 164

2,6020—2,6065 1,91
1

2 ,6 0 6 5 -2 ,6 1 1 0 2 ,18
2,6110—2,6155 3,32 0 ,71 0,41 0 ,45 0 ,2 4 0 ,17 0 ,7 0 0 ,52 0 ,79 0 ,40
2,6155—2,6200 5,52 0 ,87 0 ,63 0 ,88 0 ,23 0 ,69 0 ,18 0 ,50 0 ,96 0 ,43
2,6200—2,6245 7,46 1,94 1 ,21 1,45 0,71 0 ,87 0 ,52 1,17 1,71 1,07
2,6245—2,6290 10,71 2 ,7 4 2 ,36 3,18 1,63 1,21 1,93 2,37 3,05 1 ,6 6

2,6290—2,6335 16,17 6 ,33 5 ,99 7,45 4 ,40 4 ,17 5,25 5 ,20 6 ,0 2 2 ,82
2,6335—2,6380 23,97 13,05 14,80 16,47 11,25 9,55 10,51 11,74 12,21 6 ,36
2,6380—2,6425 18,79 30,94 37,49 37,59 30,25 36,28 32,75 34,43 26,67 18,82
2,6425—2,6470 9,19 39,97 35,98 31,82 49,89 44,62 43,08 42,79 45,63 61,70
2,6470—2,6515 0 ,78 2 ,26 0,82 0 ,49 1,12 1,04 4,56 0 ,88 2,41 4 ,09
2,6515—2,6560 — 0 ,8 3 0 ,23 — 0,26 1,39 0,35 0 ,25 0 ,40 2 ,1 1
2,6560—2,6605 — 0 ,3 6 0 ,06 — — — 0,18 0,14 0 ,13 0 ,53



Статистические характеристики плотности кварца

Источник кварца
Средняя 

плотность 
Рс р , г / с м *

Мода рас
пределения 
М 0 , г / с м '

Среднее 
■ квадратич

ное откло- 
I нзнне о,
| г / с м 3

Кварцы с периферии бассейна (по скважинам)
Янтарное, 46 2,6319 2,6362 0,0096
Нида, 219 2,6393 2,6415 0,0059
Жальгирей, 121 2,6400 2,6422 0,0056

Обн. р. Меркис, 7—2 2,6401 2,6434 0,0064
Кварцы с промежуточной части бассейна

Переславское, 31 2,6412 2,6432 0,0052
Поддубное, 88 2,6405 2,6427 0,0055
Каунас, 503 2,6405 2,6432 0,0059
Илгай, 164 2,6404 2,6439 0,0062

Кварцы из центральной части бассейна
Апрелевка, 76 2,641.3 2,6438 0,0050
Гарлява, 135* 2,6414 2,6449 0,0055
Калвария, 122* 2,6411 2,6434 0,0061

Люберецкий кварцевый песок 2,6437 2,6455 0,0056

* Эти образцы за недостаточностью материала измерялись методом подсчета (Кац, Каждан, 1967).

б) для кварцев песчаников промежуточной части бассейна значения 
Рср., М 0 и с практически не выходят за пределы соответствующих вели
чин для кварцев с периферии и из центральной части бассейна.

в) в люберецком кварцевом песке, по сравнению со всеми другими 
исследованными образцами кварца, наибольшая часть зерен имеет 
плотности, близкие к плотности оптически чистого кварца. Лишь на 
две — три тьгсячных отличаются от этой цифры значения рСр. и М0 для 
люберецкого песка.

г) для кварцев из песчаников центральной части бассейна нижнеме
ловых отложений Южной Прибалтики рср . на две — три тысячных, а 
М0 на одну — две тысячных меньше, чем для люберецкого песка. Со
ответствующие значения а практически совпадают в пределах погреш
ности измерений.

Поэтому в первом приближении мы можем считать, что 
кварц песков центральной части бассейна нижнемеловых отложений 
Южной Прибалтики несколько менее зрелый, чем люберецкий кварце
вый песок, и что з р е л ы е  м н о г о к р а т н о  п е р е м ы т ы е  пе с ки  в 
д р у г и х  р е г и о н а х  д о л ж н ы  о б л а д а т ь  с т а т и с т и ч е с к и м и  
х а р а к т е р и с т и к а м и  п л о т н о с т и  рср? М0 и а, б л и з к и м и  к 
ч и с л е н н ы м  з н а ч е н и я м  их д л я  л ю б е р е ц к о г о  к в а р ц е в о 
го п е с к а .  Иными словами, эти статистические характеристики плотно- 
с т и в первом приближении можно рассматривать к а к  к о л и ч е с т в е н 
ные  п а р а м е т р ы  з р е л о с т и  и ч и с т о т ы  м е с т о р о ж д е н и й  
к в а р ц е в ы х  п е с к о в .

Метод анализа динамики вызревания кварца
Любые зрелые, многократно перемытые кварцевые пески получают

ся, очевидно, за счет исходного кварца разрушаемых пород разного ге
незиса, привносимых в бассейны из разных источников сноса. Мы рас
смотрим процесс вызревания при седиментации данного исходного или 
«начального» кварца. Рассматривая это вызревание с помощью опреде
ленной модели, можно восстановить динамику процесса.
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В принятой модели динамика вызревания кварца при седиментации 
непосредственно зависит от относительного положения гистограмм «на
чального» и зрелого кварца1 (фиг. 2): а) начальные кварцы с гисто
граммами типа 2 и 3, перекрывающими гистограмму зрелого кварца 1, 
могут стать зрелыми в процессе седиментации; б) начальные кварцы 
с гистрограммами типа 4 и 5, практически не перекрывающими гисто
грамму зрелого кварца, не могут стать зрелыми в процессе седимента
ции1 2; ,в) начальные кварцы с гистограммами типа 6, лежащими в об
ласти гистограммы зрелого кварца, являются зрелыми с самого начала 
до их разрушения в процессе седиментации. Большой опыт работы с 
кварцами показал, что природные кварцы в зернах неосадочного про
исхождения действительно могут иметь такие типы гистограмм в зави
симости от своего генезиса.

Разберем метод анализа в принятой модели динамики изменения ста
тистических характеристик плотности кварца в процессе седиментации. 
Он применим в тех случаях, когда известны гистограммы для начального 
и конечного кварцев, и задача заключается в том, чтобы определить 
динамику изменения статистических характеристик плотности кварца в 
процессе седиментации от их значений для гистограммы начального кварца 
до их значений для гистограммы конечного кварца, получающегося в конце 
седиментаций. Примем весь интервал времени (или пути) седиментации 
за единицу. Обозначим массу всего кварца в данном i-ом интервале шкалы 
плотности у начального кварца через mi0, а у кварца в конце седиментации — 
через niik. Так как согласно принятой модели новый кварц не добавляется, 
плотность зерен не изменяется, закономерность разрушаемое™ кварца 
в течение всего процесса седиментации не меняется и за любые одинаковые 
отрезки времени седиментации At масса кварца в определенном *-ом ин
тервале плотности уменьшается в одинаковое количество раз, то (t +  
+  At) = trii (t) Ai, где Ai = const 1. Следовательно:

1 Употребляя термин «кварц», мы имеем в виду кварцевые зерна как песков и песча
ников, так и кварц-кристаллических пород, используемый в качестве «начального» 

кварца.
2 В действительности, часть из этих кварцев будет вызревать, так как в процессе раз

рушения плотность зерен может изменяться, но в принятой модели это не учиты
вается.

m , (af +  d t)  =  nti  (0 (1  — <*г); [пц (01 =  — а,-т,- (0
at

т с (0 =  e ~ a‘ i+ c \ m i (t =  0) =  /n,0 =  ec



Таким образом, за любую долю t от всего интервала седиментации 
масса кварца в i-ом интервале плотности уменьшается за счет разруше
ния в pt-/ раз, где

Зная значения коэффициентов р,-/ для данного этапа седиментации и зна
чения /П/о Для гистограммы начального кварца, можно определить гисто
грамму для кварца рассматриваемого этапа седиментации.

Предполагается, что гистограммы для начального кварца и кварца, 
получающегося в конце седиментации, измерены при одних и тех же 
условиях. Составленная программа расчета предусматривает, что в машину 
вводят значения mi0 и rriik для начальной и конечной гистограмм, число 
интервалов, ширину интервала и значение плотности в опорной точке. Для 
различных этапов седиментации (для различных значений величины t =  0, 
1/256, 1/128, 1/64, 1/32, 1/16, 1/8, 1/4, 3/8, 1/2, 5/8, 3/4, 7/8, и 1) маши
на рассчитывает и выдает в печагь: а) набор значений коэффициентов &/, 
б) гистограмму распределения, в) статистические характеристики оср>, Л40, 
а, А и К гистограммы, г) долю кварца 2 (%), которая осталась к данному 
этапу седиментации. Очезидн), что при t 0 указанные величины будут 
относиться к кварцу с начальной гистограммой, при t = l —к кварцу 
с конечной гистограммой, а при 0 <  / <  1— к кварцам с гистограммами 
на промежуточных этапах седиментации.

В действительности на опыте при определении гистограмм для началь
ного и конечного кварцев мы измеряем значения mi0 и rriik не в единицах 
массы, а в процентах. Чтобы использовать для расчетов эти эксперимен
тальные данные, достаточно взодить в машину значения mi0 непосредственно 
в процентах, а значения в процентах умножить предварительно на 
постоянный множитель, который определяется из начальной и конечной 
гистограмм и физический смысл которого заключается в следующем. 
Пусть мы измерили гистограммы для начального кварца 1 и для кварца 2, 
получающегося из него в результате некоторого процесса седиментации (фиг. 3). 
В одинаковом масштабе их площади одинаковы. Однако, если бы мы 
измеряли /72/о и rriik не в процентах, а в единицах массы, то поскольку 
в процессе седиментации разрушение испытывают зерна любой плотности, 
все значения rriik (для гистограммы конечного кварца) должны бы быть 
меньше соответствующих значений mi0 (для гистограмм начального кварца). 
Это значит, что в принятой модели в единицах массы гистограмма для 
конечного кварца должна вписываться внутрь гистограммы для начального 
кварца. Дл* этого необходимо все значения rriik умножить на постоянную 
величину х 1, численное значение которой должно быть менее или равно 
максимальному значению отношения величины т1к к величине /72/0

Фиг. 3. К методике расчета ди
намики изменения статистиче
ских характеристик плотности 
кварца
Измеренные гистограммы:
1 — начальный кварц;
2 — конечный кварц.
Рассчитанные гистограммы для ко
нечного кварца в единицах массы:
о аЬ3 — для случая — ;ас

аЬ4 — для случая х<  —
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(измеренных в процентах) для какого-то i-го интервала среди всех интерва
лов на гистограммах, т. е.

по всем значениям i. Если из максимума гистограммы 2 (фиг. 3) опустить 
перпендикуляр на ось абсцисс, то условию (1) будет удовлетворять от
ношение отрезков ab и асу т. е.

ас (2)

Гистограмма 3 получена путем умножения на значение х = — всех
ординат на гистограмме 2. В этом предельном случае конечная гисто
грамма 3 будет касаться начальной 1 изнутри. Поскольку в процессе се
диментации разрушаются зерна любой плотности, то в действительно
сти в формулах (1) и (2) должен выполняться знак неравенства: в еди
ницах массы гистограмма конечного кварца 4 не будет касаться гисто
граммы исходного кварца 1.

Таким образом, в машину вводят экспериментально полученные зна
чения mio для начальной гистограммы и значения K-mih для конечной 
гистограммы, имея в виду, что статистические характеристики распре
деления не изменяются, если все ординаты умножить на постоянную ве
личину.

Легко видеть также, что из соотношения площадей под гистограмма
ми 1 и 3 (фиг. 3) можно оценить максимальную долю кварца, которая 
должна остаться, если исходный кварц с гистограммой 1 в процессе 
разрушения при седиментации превратился в кварц с .гистограммой 2: 
доля оставшегося кварца будет меньше отношения площадей под ги
стограммами 3 и 1.

Динамика вызревания кварца
песчаников мелового бассейна Южной Прибалтики

Описанным методом была рассчитана динамика изменения статисти
ческих характеристик плотности кварца нижнемеловых отложений Юж
ной Прибалтики — на основе принятой модели определены изменения 
статистических характеристик плотности от их значений для кварца пе
счаников определенного стратиграфического уровня из четырех скважин 
на периферии исследованной части бассейна до их значений для кварца 
из песчаников того же горизонта из скважины в центральной части бас-

Фиг. 4. Динамика изменения статистических характеристик плотности кварца в пес
чаниках из нижнемеловых отложений Южной Прибалтики
Промоделированы изменения плотностных свойств кварца в процессе седиментации при переходе от 
четырех пунктов на периферии бассейна до одного и того же пункта в центральной части бассейна: 
скв. Янтарное (46) — скв. Апрелевка (76); скв. Нида (219) — скв. Апрелевка (76); скв. Жальгирей 
(121) — скв. Апрелевка (76); обнажение р. Меркис (7—2)—скв. Апрелевка (76)
Для каждого из четырех случаев перехода приводится: А — измеренные гистограммы распределения 
зерен от плотности для начального и конечного кварцев (при t=0  и t=  1: заштрихованы) и рас
считанные гистограммы для разных моментов седиментации (при 0<£<1); Б — зависимость коэф
фициента при малых разрушениях ( ~ 1 %)  от плотности кварца (чем меньше значение коэффи
циента, тем больше разрушаемость кварца); В — динамика изменения доли кварца 2, остающегося 
к данному моменту седиментации, и статистических характеристик плотности Р ор> М 0ia, А, К от их 
начального (при *=0) до конечного (при /=1) значения в процессе седиментации.
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сейна (фиг. 4). Эти расчеты выполнены для предельного случая равен
ствам формуле (2). В качестве отрезков ab и ас использовались значе
ния процентов зерен в интервале шкалы плотности 2,6425—2,6470 г/см 3 
на измеренных гистограммах соответственно «начального» и «конечно
го» кварцев, так как именно в этом интервале сосредоточены оптически 
наиболее чистые зерна и именно этот интервал соответствует соотноше
нию (1).

Из анализа приведенных результатов измерений и расчетов можно 
сделать ряд выводов о динамике изменения по принятой модели стати
стических характеристик плотности кварца в процессе седиментации:

а) средняя плотность рСр. монотонно растет;
б) мода «распределения М0 также монотонно растет, но у нее возмож

ны скачки и ее значение обычно несколько выше, чем значения рср. Воз
можные скачки значений М0 связаны с относительным расположени
ем гистограмм начального и конечного кварцев и условиями седимента
ции;

в) стандартное отклонение о монотонно уменьшается, однако в нача
ле процесса может иметь место небольшой максимум в случаях, когда 
максимумы на гистограммах начального и конечного кварцев располо
жены в разных интервалах;

г) коэффициенты асимметрии А и эксцесса К изменяются монотон
но, и соответствующие кривые могут иметь эсктремальные точки. Од
нако, по-видимому, изменения этих параметров, зависящих от третьего 
и четвертого моментов распределения, следует анализировать с по
мощью более сложной модели с учетом еще ряда процессов, имеющих 
место в природе (привнос нового кварца, разрушение более крупных 
зерен, изменение плотности зерен и т. п.) ;

д) кривые 2 показывают, что вследствие разрушения общее количе
ство кварца в процессе седиментации от исходного значения монотон
но уменьшается до предельного значения 2-конечное, которое определя
ется начальной и конечной гистограммами и значением коэффициента х. 
Мы приняли знак равенства в формуле (2) и поэтому 2-конечное полу
чили максимальным.

Отметим еще, что приближенно удалось установить, на каких этапах 
седиментации (при каких значениях /) каждый из образцов четырех «на
чальных кварцев» с периферии бассейна приобретает плотностные свой
ства, близкие к свойствам исследованных кварцев в промежуточной ча
сти бассейна (обр. 31, 164, 88 и 503): их гистограммы достаточно близки 
к рассчитанными при указанных значениях I (фиг. 5).

Изложенный метод обработки результатов измерений позволяет по
лучить в пределах рассматриваемой модели экспериментальное обосно
вание высказанной выше гипотезы о зависимости разрушаемости зерен 
кварца в процессе седиментации от их плотности. Для каждого из четы-



Фиг. 5. Гистограммы распреде
ления зерен по плотности 

В нижнем ряду — для об
разцов кварца в исследованной 
промежуточной части бассейна 
нижнемеловых отложений Юж
ной Прибалтики (31, 164, 88 и 
603). В верхнем ряду — гисто
граммы, рассчитанные для оп
ределенных этапов седимента
ции (определенных значений t ) 
з каждом из четырех разобран
ных случаев переходов от пери
ферии к центральной части бас
сейна (см. фиг. 4)

рех разобранных случаев перехода с периферии к центральной части 
бассейна на машине были рассчитаны значения коэффициентов рг* для 
такого момента седиментации, когда исходный кварц с периферии бас
сейна разрушился примерно на 1%, т. е. когда во всех случаях произош
ло малое, но одинаковое в процентном отношении, разрушение. При этом 
оказалось (см. фиг. 4), что коэффициенты р** имеют наибольшие значе
ния для интервала, где сосредоточены оптически наиболее чистые зерна. 
Это косвенное экспериментальное доказательство того, что вероятность 
разрушения в процессе седиментации оптически чистых зерен меньше, 
чем зерен с меньшей или большей плотностью. Отметим также, что в ин
тервале плотности 2,620—2,647 г/см3 в первом приближении можно счи
тать, что коэффициенты ри уменьшаются линейно с уменьшением плот
ности. Только дальнейшие эксперименты могут показать, каковы количе
ственные соотношения между разрушаемостью и плотностью кварца 
различного генезиса. По-видимому, эта закономерность должна быть бо
лее сложной, чем линейная.
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ИЗМЕНЕНИЕ ПЛОТНОСТНЫХ СВОЙСТВ КВАРЦА 
ПРИ РАЗРУШЕНИИ В ЛАБОРАТОРНЫХ УСЛОВИЯХ

Перейдем к изложению результатов моделирования в лабораторных 
условиях процесса изменения плотностных свойств кварца при седимен
тации путем механического и химического разрушения кварцевого пес
ка и анализа изменения при этом его плотностных свойств. Все экспери
менты проводились параллельно на двух образцах кварцевого песка 
меловых отложений района Актюбинска (обр. 1224 и 1213). Этот выбор 
был обусловлен тем, что их гистограммы распределения зерен по плот
ности были типа 2 на фиг. 2, т. е. они существенно отличались от гисто
граммы зрелого кварца, но перекрывали ее. На таких исходных «на
чальных» кварцах можно наиболее наглядно показать процесс вызрева
ния при разрушении. Механическое разрушение осуществлялось путем 
встряхивания исследуемого песка вместе с кусочками нержавеющей 
стали, а химическое разрушение — путем растворения в плавиковой ки
слоте.

В исследуемом кварцевом песке определялись гранулометрия (табл.
3) и плотностные свойства (табл. 4, фиг. 6, 7) до и после разрушения. 
Мы отдаем себе отчет, что такие энергичные методы разрушения далеки 
от реальных природных процессов. Однако, они должны дать правиль
ное представление о направлении изменения плотностных свойств квар
ца при седиментации. Интенсификация процесса позволила осуществить 
его в доступные для эксперимента сроки. В дальнейшем планируется



Т а б л и ц а  3

Разрушение кварцевого песка

Образец

Вес образца 
до опыта 
(фракция 

0.2—0,31 мм) 
Р гр

Тип раз
рушения

Процент от исходного веса образца после разрушения 
(по фракциям, мм)

>0,20 ! 0,16—0,20 0,1—0,16
1

0,01-0,1
<0,01 и 

растворимый 
(рассчитано)

1224 3,076 I 18,22 10,83 ! 5,31 i 27,08 38,54
1213 ! 3,080 26,46 ! 12,06 ! 5 ,95 24,65 30,87
1224 3,003 II 59,52 | 18,06 ! 3,95 4 ,88 13,57
1213 3,033 53,59 1 15,25 ! 4 ,88 9,31 16,95
1224 3,094 III 70,07 | 8 ,20 ; 0 ,60 0 ,89 j 20,23
1213 3,124 71,73 7,71 ! 0 ,6 9 0 ,55 19,32
1224 3,023 IV 75,11 6 ,65 : 0,55 0 ,55 17,14
1213

i
3,051 77,07 6 ,58 0 ,53 0 ,46 15,34

1

П р и м е ч а н и е .  Типы разрушения: I — механический; исследуемый кварц помещался в стеклянную 
колбочку объемом 100 см* вместе с 25 см* воды и 40 кусочками (кубики) нержавеющей стали, каждый 
объемом ~  120 мм*. Колбочка встряхивалась в течение 28,5 часа. II — механический; условия те же, но с 
60 кусочками стали объемом — 60 мм*. III — химический; исследуемый кварц помещался в полиэтиленовую 
колбочку вместе с 40 см* 3-процентного раствора плавиковой кислоты. Колбочка встряхивалась в течение 
34 часов и находилась в спокойном состоянии 134 часаЛ IV — химический; условия те же, но колбочка 
встряхивалась 8 часов и находилась в спокойном состоянии 39 часов.

Т а б л и ц а  4

Распределение (%) кварца (измерены методом деления)

Интервалы плотности 
Ар, г / см*

Исходные
кварцы

После механического 
разрушения*

! После химического 
| разрушения*

1224 1213 1224,
I

1224,
11

1213,
I

1213,
! и

1224,
III

1224,
IV

1213,
III

1213,
IV

< 2 ,6 2 0 0 5,35 6 ,47 3,57 2,43 2,07 3 ,05 0 ,06 0 ,18 0 ,08 • 0,12
2,6200—2,6245 2 ,58 2 ,45 2,68 2,49 2 ,19 1,39 0 ,13 0 ,08 0 ,04 0 ,12
2 ,6 2 4 5 -2 ,6 2 9 0 4 ,39 4 ,51 3,90 3,56 3,44 3 ,13 0 ,24 0 ,32 0 ,20 0 ,25
2,6290— 2,6335 7,57 7,43 6,43 6,79 7,10 6,45 0 ,67 1,17 0 ,64 0 ,88
2,6335—2,6380 15,82 17,20 14,43 15,01 15,19 13,10 4 ,07 4 ,96 4,11 6 ,08
2,6380—2,6425 25,66 26 ,90 28,86 30,60 31,45 30,62 23,40 29,96 28,97 27,49
2 ,6 4 2 5 -2 ,6 4 7 0 24,64 25,83 37,10 36,78 36,25 37,33 68,50 60,83 63.38 62,06
2,6470—2,6515 11,20 4 ,78 1,68 1,17 1,57 3,29 2,38 1,93 М 2 1,77

> 2 ,6 5 1 5 2,78 3,87 1,34 1,15 0 ,74 1,65 0 ,46 0,57 0,26 1,24

* Условия эксперимента см. в табл. 3.

такого типа исследования провести и с помощью других, менее сильных 
методов разрушения.

Плотностные свойства определялись в исходном кварце (фракция 
0,2—0,31) и в фракции>0,2 после разрушения. Все детали измерения 
гистограмм распределения кварца по плотности и последующего анали
за динамики изменения статистических характеристик плотности в про
цессе разрушения, а также расчета коэффициентов рг< (для моментов ~  
~1%  разрушения), характеризующих относительную разрушаемость
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Фиг. 6. Динамика изменения статистических характеристик плотности кварца при 
механическом разрушении в лабораторных условиях
Промоделированы изменения плотностных свойств двух образцов кварца при разных механических 
разрушениях (см. табл. 3). Пояснения к кривым в подписи к фиг. 4
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Фиг. 7. Динамика изменения статистических характеристик плотности кварца при 
химическом разрушении в лабораторных условиях
Промоделированы изменения плотностных свойств Д Е у х  образцов кварца (см. табл. 3). Пояснения к 
кривым см. в подписи к фиг. 4



кварца разной плотности, выполнялись точно так же, как и при выше
описанных исследованиях природных кварцев нижнемеловых отложений 
Южной Прибалтики. Более того, совершенно очевидно, что пункты а и! 
б, ограничивающие вышеописанную модель природного процесса, для* 
лабораторного моделирования необязательны. В этом случае достаточ
но модель процесса ограничить лишь пунктами в и г ,  требующими 
неизменности плотности отдельных зерен кварца в процессе разрушения 
и постоянства закономерности разрушения со временем. Иными словами, 
принятая модель процесса и основанные на ней расчетные формулы для 
лабораторного моделирования более приемлемы, чем для природного 
процесса седиментации.

Из результатов лабораторного моделирования изменения плотност
ных свойств кварца при седиментации следует (фиг. 6, 7):

а) как при механическом, так и при химическом разрушении наи
меньшей разрушаемостью обладают зерна кварца с плотностью вблизи 
плотности оптически чистого кварца (2,647 г/см3). С увеличением и 
уменьшением плотности разрушаемость кварца увеличивается (ибо 
коэффициент Рг< уменьшается). Это экспериментально подтверждает 
высказанную ранее гипотезу о зависимости разрушаемости кварцевых 
зерен от их плотности и приведенного физического обоснования этого 
явления.

б) как при механическом, так и при химическом разрушении плот
ностные свойства кварца изменяются: средняя плотность, мода распре
деления, коэффициенты асимметрии (по абсолютной величине) и эксцес
са увеличиваются, а стандартное отклонение уменьшается. Таким обра
зом, как при разрушении кварца в процессе седиментации нижнемеловых 
отложений Южной Прибалтики, так и при механическом и химическом 
разрушении кварца песчаников района Актюбинска в лабораторных ус
ловиях статистические характеристики плотности кварца изменяются в 
одном и том же направлении.

в) коэффциенты Рг* при 1% разрушения кварца в лабораторных ус
ловиях в интервале ~  2,620—2,647 г/см3 уменьшаются так же примерно 
линейно с уменьшением плотности, как и в случае разрушения кварца 
при седиментации нижнемеловых отложений Южной Прибалтики.

Заключение

Установлено, что как при седиментации в природных условиях, так 
и при механическом и химическом разрушении в лабораторных усло
виях плотностные свойства кварца изменяются. Сам процесс обуслов
лен тем, что разрушаемость различных типов зерен кварца разная. За
кономерности изменения при этом статистических характеристик плот
ности определяются гистограммой распределения по плотности зерен 
исходного кварца и зависимостью разрушаемости зерен кварца от их плот
ности (или отличием разрушаемости разных типов зерен кварца). Ре
зультаты экспериментального моделирования подтверждают высказан
ную ранее идею о том, что кварцевые пески в процессе разрушения при 
седиментации «вызревают». С точки зрения плотности зрелые пески 
после многократного переотложения и только за счет их разрушения при 
седиментации должны состоять в основном из зерен, физические свой
ства которых близки к свойствам оптически чистого кварца.

Авторы выражают благодарность В. Д: Шутову за ценные советы 
в процессе выполнения работы.
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КАРБОНАТЫ ТЕРРИГЕННЫХ ПОРОД — ИНДИКАТОРЫ 
СТАДИИ ПОСТСЕДИМЕНТАЦИОННОГО ПРЕОБРАЗОВАНИЯ

В. И. МУРАВЬЕВ

Карбонатный цемент обломочных пород широко развит в самых раз
нообразных отложениях и является одним из наиболее распространен
ных видов цемента. Абсолютные количества карбонатов в обломочных 
породах часто настолько высоки, что выдвигают эту группу минералов 
в ряд породообразующих компонентов наряду с обломочными кварцем, 
полевыми шпатами, обломками пород и т. д.

Карбонатные минералы весьма чувствительны к режиму циркули
рующих в породе растворов (температуре, концентрации и давлению) и 
поэтому могут играть не только роль цементирующего вещества, но и 
служить индикаторами обстановок породообразования. Наряду с этим, 
карбонаты выступают в роли активного компонента, корродирующего 
обломочные минералы или экранирующего их от активных растворов. 
На различных этапах формирования и жизни обломочных пород прояв
ляются разные стороны активной роли карбонатного вещества и в каж
дом случае эта роль оказывается зафиксированной в структуре карбо
натного цемента и его составе.

Классификация типов цемента производится на основании всесторон
него изучения его структуры, состава, количества, соотношения с обло
мочными зернами и т. д. Нам представляется наиболее удачной схема, 
предложенная Л. Б. Рухиным (1953), в которой предусматривается вы
деление типов цемента с учетом двух основных групп признаков.

Первая группа объединяет все признаки внутреннего строения це
мента или его собственной структуры — это разнородность или однород
ность по минеральному составу (различные карбонаты), различия в ха
рактере кристаллов (комбинации пелитоморфных, сноповидных, зерни
стых форм выделения кристаллов) и т. п.

Вторая группа признаков учитывает соотношение цементирующей 
массы и обломочных зерен, т. е. показывает участие карбонатного це
мента в формировании структуры породы в целом. К этой группе при
знаков относятся такие показатели, как количество цемента и в соответ
ствии с этим — появление базального, порового или контактного типов 
цемента; соотношение структурных признаков цемента со структурны
ми признаками обломков (пойкиллитовый тип цемента); агрессивность 
или инертность цементирующей массы (коррозионные цементы) и т. д.

Перечисленные подразделения охватывают подавляющее большинст
во встречающихся в природе структурных модификаций карбонатов в 
цементе обломочных пород. Присутствующие в породах обломки рако
винного детрита, оолиты, кальцитизированные фрагменты растительных 
остатков и тому подобное могут рассматриваться как самостоятельные 
элементы, участвующие в структурообразовании породы в целом и 
лишь отчасти могут принадлежать к структурным признакам цемента.
1Q Эпигенез 145



В настоящей работе мы попытаемся рассмотреть лишь те виды кар
бонатных выделений и лишь те их признаки, которые определяют тип 
собственно цемента обломочных пород.

Первым обстоятельством, обращающим на себя внимание, является 
то, что все виды кристаллического кальцита, от микрозернистых до круп
нозернистых разностей, встречаются в не претерпевших метаморфиза- 
ции породах. Глубоко измененные, метаморфизованные породы прак
тически лишены пелитоморфных или крустификационных разностей кар
бонатных выделений; им свойственны зернистые структуры цемента. 
Другими словами, сингенетическая, диагенетическая или ранняя эпиге
нетическая поровая кристаллизация карбонатного вещества дает -самые 
разнообразные типы структурных модификаций карбонатов; при пере
кристаллизации же карбонатов под давлением (поздний эпигенез) воз
никают структуры с совершенными видами кристаллизации.

СВОБОДНАЯ КРИСТАЛЛИЗАЦИЯ КАРБОНАТОВ

Этап свободной кристаллизации карбонатов охватывает время су
ществования осадка и породы, в течение которого в отложениях сохра
няются поровые участки, трещины и пустоты, доступные для циркуля
ции растворов и диффузии ионов. Выпадение карбонатов в этих случаях 
происходит в свободно существующих порах. Такой тип кристаллиза
ции можно назвать свободной поровой кристаллизацией.

Рассмотрение пород, не измененных глубинным эпигенезом, т. е. той 
группы пород, для которой характерна поровая кристаллизация карбо
натов, показывает отчетливую зависимость характера карбонатного це
мента от присутствия примесей коллоидного вещества (глинистые части
цы, органические коллоиды, гидроокислы железа и т. д.). Во всех слу
чаях большие количества таких примесей приводят к образованию ми
крокристаллических или пелитоморфных разностей карбонатного цемен
та. Это легко объясняется тем, что коллоидные частицы могут служить 
как бы многочисленными центрами кристаллизации, позволяющими об
разовываться сразу неограниченному числу кристаллов. Дальнейшее 
развитие кристаллических зародышей ограничивается все той же тонко
дисперсной фазой коллоидного вещества. В результате в порах не разви
вается крупнокристаллических разностей цемента. Точно так же затвер
дение карбонатного ила, первично обогащенного большим количеством 
дисперсного глинистого вещества, происходит во всем объеме пор, и кар
бонаты в этом случае играют роль лишь связующей массы для доми
нирующих в цементе глинистых частиц, или сами оказываются запеча
танными в пленки тонкодисперсного вещества цемента.

Ограниченное присутствие тонкодисперсной фазы, при которой по- 
ровое пространство остается отчасти свободным, приводит уже к новому 
типу кристаллизации с образованием сферолитовых или сноповидных 
агрегатов кальцита. Подобный тип кристаллизации возникает при усло
вии недостаточного количества коллоидного вещества в растворе для 
полной экранизации возникших кристаллов. Вследствие этого, возника
ющие в частично свободном поровом пространстве зародыши кристал
лов или агрегаты зародышей получают возможность лишь ограниченно
го роста вследствие избирательной сорбции коллоидных частиц на уг
лах, ребрах и гранях кристаллов, обладающих наибольшей плотностью 
атомов. Преимущественная сорбция происходит в направлениях, пер
пендикулярных С, т. е. в направлениях Nm, поскольку в направлениях 
Nm плотность атомов решетки кальцита значительно выше, чем в на
правлениях Np (С).

Таким образом, сорбированные коллоидные частицы в первую оче



редь экранируют поверхность растущих кристаллов во всей зоне, па
раллельной оси С, оставляя относительно свободной зону, перпендику
лярную к единичному направлению. Возникающие при этом лучистые 
кристаллы и сростки бывают собраны в сноповидные агрегаты, сферо- 
литы и т. п.

Удлинение каждого луча сноповидных агрегатов наблюдается со
ответственно в направлении C(Np). Образование таких структур кар
боната часто сопровождается крустификационными каемками на обло
мочных зернах (фиг. 1). Каемки развиваются по тому же принципу, что 
и сферолиты или сноповидные сростки с закономерной ориентировкой 
Nm кристаллов по касательной к периметру крустификационной кай
мы.

Крустификационные каемки могут возникать на зернах и в сочета
нии с другими типами карбонатного цемента. Так, глинистая или желе
зистая оторочка на зернах иногда сопровождается второй внешней кру
стификационной каймой кальцита, в то время как поровое пространство 
песчаных пород выполняется кристаллическим кальцитом мозаичной 
структуры. В цементах такого характера как бы сочетаются два типа 
структурообразования кальцита.

Крустификационные структуры не имеют широкого распространения, 
поскольку образование их лимитируется довольно узкими рамками со
отношения массы кристаллизирующегося кальцита и массы и диспер
сности примесей. Обычно отношение количеств карбоната к глинистой 
фракции в таких образцах колеблется около пяти для монтмориллонита 
и трех-четырех для гидрослюд. Уменьшение доли карбонатного вещества 
затрудняет образование сноповидных агрегатов кальцита. При одно
временном присутствии соизмеримых количеств карбонатов и глинистой 
примеси (с отношением около 2: 1 — 1 : 1), а тем более, при превалирова- 
нии глинистой фазы наблюдаются исключительно скрытокристалличе
ские, пелитоморфные разности структур. Отсутствие или, правильнее, 
несущественное количество коллоидной примеси не препятствует свобод
ной поровой кристаллизации карбонатов с образованием кристалличе
ских структур. Анализ многочисленных образцов, обладающих хорошо 
раскристаллизованным кальцитом в цементе, показал ничтожные коли
чества глинистого материала в них. Соотношение карбонатов к глини
стой фракции возрастает в таких образцах до 1 : 7—1 : 14.

Кристаллические структуры кальцита часто сопровождаются корро
зией обломочных зерен с образованием цементов коррозионного типа. 
Коррозия наблюдается также и в породах со сферолитовым или снопо
видным карбонатным цементом и не отмечена в разностях песчаных по
род с пелитоморфным неперекристаллизованным цементом. Таким обра
зом, механическое заполнение пор полужидким карбонатным илом и 
дальнейшее затвердение его не приводят к коррозии обломочного мате
риала и лишь кристаллизация кальцита в порах из растворов сопро
вождается интенсивной коррозией обломков. Объяснение этому явлению, 
видимо, следует искать в интенсивности циркуляции растворов и, следо
вательно, в общем количестве активных вод, прошедших через породы. 
Поскольку свободная поровая кристаллизация может осуществляться 
лишь при весьма длительном подтоке новых порций растворов, суммар
ный эффект их воздействия на обломочные зерна проявится в наиболь
шей мере. Интенсивность корродированности обломочных минералов ча
сто удается коррелировать со степенью раскристаллизованности карбо
натного цемента (фиг. 2), особенно при описании однородных и одно
возрастных толщ карбонатных песчаников. Интенсивность и характер 
различных обломочных зерен во многом зависят также и от минеральной 
природы обломков. В первую очередь и в максимальной мере корроди
руются зерна основных и средних плагиоклазов и амфиболов (фиг. 3,4),
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Фиг. 1. Крустификационные оболочки на зернах, развитые вместе со 
сноповидным карбонатным цементом. Ув. 90

Фиг. 2. Тип песчаника с коррозионным пойхиллитозым карбонатным 
цементом. Ув. 50

но зерна альбита при этом оказываются значительно более устойчивыми, 
чем даже кварц. В плагиоклазах иногда обнаруживается селективное 
разъедание лишь одинаково ориентированных неделимых, в то время 
как параллельная система неделимых, имеющих иную оптическую ори
ентировку, оказывается затронутой коррозией в минимальной степени. 
При рассмотрении селективного разъедания сдвойникованных плагио-



Фиг. 3. Коррозия плагиоклаза кальцитом. У в. 50

Фиг. 4. Коррозия амфибола кальцитом. Ув. 50

клазов необходимо учитывать возможное присутствие альбитизирован- 
ных двойников, в которых альбитизацией охвачена лишь одна система 
неделимых. В таких случаях Са-содержащие зоны по своему составу 
могут значительно более энергично корродироваться кальцитом. Корро
зии подвержены не только перечисленные породообразующие минералы, 
но и подавляющая масса других минеральных компонентов, приходящих 
в контакт с кристаллизующимся кальцитом. Среди слюд в наибольшей 
степени корродируются темноцветные разности серии биотита. При 
этом происходит расщепление пластинок слюд, по спайности и проникно
вение в трещины кальцита с частичным или даже полным замещением 
зерен слюд кальцитом. Мусковит, как правило, сохраняется значительно 
лучше.



Коррозии подвержены зерна эпидота, гранатов, дистена, ставролита. 
Лишь зерна циркона, рутила и турмалина не несут следов разъедания 
кальцитом.

•Присутствующие в карбонатных породах обломки фосфатов и зерна 
глауконитов корродируются и замещаются кальцитом по всему пери
метру зерен; коррозии подвержены также аутигенные кристаллы цеоли
тов и даже пирита. Но, важно отметить, что при поровой кристаллизации 
кальцита более ранние выделения кристалликов сидерита сохраняют 
идиоморфную огранку и не подвергаются коррозии. Частично корроди
руются лишь сгустковые выделения и агрегаты весьма тонкокристалли
ческих карбонатов железа. Продукты растворения минеральных зерен 
при коррозии их в условиях поровой кристаллизации не фиксируются 
в породах, а выносятся растворами, поставляющими карбонат кальция.

Рассмотрим источники вещества, участвующего в карбонатообразо- 
вании на начальных стадиях жизни осадочных пород, и факторы, опре
деляющие прирост массы карбонатов в породах. Резервом компонентов, 
участвующих в карбонатообразовании, могут служить обломки карбона
тов различного состава, хемогенные седиментационные карбонаты и ор
ганогенный раковинный материал. Наряду с этим, на первых этапах 
эпигенетической переработки материала баланс катионов непрерывно по
полняется за счет разрушения наименее стойких обломочных силикатных 
минералов. Параллельно идущий процесс окисления органического ма
териала пополняет и объем СО2, создавая предпосылки для общего воз
растания доли карбонатов в породах. По-видимому, отрезок времени, 
отвечающий возрастанию общей массы карбонатов, генерации новых 
порций карбонатных минералов, является вместе с тем и временем наи
более активного замещения карбонатами других (нестойких) минералов.

ПЕРЕКРИСТАЛЛИЗАЦИЯ ПОД ДАВЛЕНИЕМ

Существенно иными признаками обладает карбонатное вещество це
мента песчаников, испытавших сильные сдавливающие нагрузки. При 
достижении критических величин такие нагрузки приводят к конформа
ции обломочных зерен (глубинный эпигенез); кварцевополевошпатовый 
скелет песчаников как бы «теряет жесткость» и начинает уплотняться. 
При ломке обломочного скелета песчаных пород меняется форма пор, а 
поровое вещество воспринимает на себя часть сдавливающей породы на
грузки. Карбонаты цемента очень быстро реагируют на эти изменения. 
Начинается перекристаллизация карбонатов, при которой происходит 
заполнение оставшегося порового пространства (ультра- и микропор). 
Описываемый процесс свойствен уже весьма сильно уплотненным поро
дам, не сохранившим резерва пустот между крупными (песчаными) 
зернами. Такой резерв пор сохраняется лишь в глинистой части пород, 
в линзах или гнездах, выполненных глинистым веществом;, и, частично, 
в самих обломочных зернах (в трещинках спайности, пустотах и т. д.). 
Перекристаллизовывающийся карбонат (наряду с другими компонен
тами, участвующими в перекристаллизации) стремится занять эти «не
использованные» до сих пор пространства. Начинается коррозия кар
бонатами глинистых линз и глинистого вещества пор (фиг. 5). Наряду 
с этим поликристаллические агрегаты карбонатов объединяются в моно
кристаллы, что, естественно, соответствует стремлению вещества занять 
наименьший объем. Таким образом, в эту стадию, стадию формирова
ния мозаичных структур пород, наряду с завершением поровой кристал
лизации начинается п е р е к р и с т а л л и з а ц и я  к а р б о н а т о в  п о д  
д а в л е н и е м ,  вызванная стремлением вещества занять наименьший 
объем. Этому процессу мешают чешуйки глинистых минералов, гидро-



Фиг. 5. Захват карбонатом порового пространства и коррозия первич
ного глинистого цемента. Ув. 50

окислов железа и другие сорбированные на гранях зародышевых кри
сталликов, разобщающих отдельные кристаллики кальцита и т. д. При
менительно к каждой отдельной поре возникают условия, приводящие 
к сегрегации минеральных индивидов, ибо лишь сегрегация может обес
печить наиболее рациональное распределение объема.

Немаловажным фактором наиболее энергетически выгодного состоя
ния минеральных смесей является и перераспределение компонентов. 
Часть компонентов глинистых минералов при растворении уже не уда
ляется из пород, а фиксируется здесь же, усложняя состав карбонатов. 
Таким образом, перекристаллизация не только стирает первичные конту
ры зерен карбонатов, но и усредняет состав карбонатной массы цемента. 
Подавляющее большинство просмотренных образцов карбонатных 
песчаников и алевролитов содержат не чистые кальциты, а кальциты 
с аномально высоким показателем преломления (Nm= 1,663—1,667). 
В химическом составе таких кальцитов всегда присутствуют небольшие 
примеси MgC03, МпС03 и FeC03, составляющих в сумме до 5—6% от 
общей массы карбоната. Близкие пределы возможного изоморфного 
вхождения железа и магния в кальциты показаны П. В. Зарицким 
(1966).

Однако при сравнительно высоких содержаниях Mg и Fe (Мп не пре
вышает 0,/г%) усреднения состава- не происходит, а наблюдается кри
сталлизация двух карбонатных фаз — обычно это параанкерит с Nm = 
=  1,703—1,708 и кальцит. При этом* вмещающая масса кальцита как бы 
очищается, приближаясь к химически чистому кальциту с N m =  1,658= 
1,660; примесь MgC03 +  FeC03 в суммарном составе карбонатов таких 
пород превышает 5—6% и целиком входит в состав параанкерита, либо 
при наличии только MgC03— доломита. Подобное «самоочищение» 
карбонатов и расщепление их на чистый кальцит и параанкерит осущест
вляется лишь при полной перекристаллизации карбонатного вещества и 
естественно не может быть прослежено в породах с непереработанными 
обломками карбонатов, как например, при блокировке обломочных зе
рен пленками гематита или в случае повышенных содержаний тонкоди



сперсных фракций, задерживающих полную перекристаллизацию карбо
натов.

На фиг. 6 приведен ряд пород, расположенный в порядке возрастания 
дели FeC03 + MgC03. Как видно из графика, фоновые содержания при
месей практически не влияют на состав кальцита; умеренные количества 
их, не п р е в ы ш а ю щ и е  5—6%, с о п р о в о ж д а ю т с я  л и ш ь п о в ы -  
ш е н и е м Nm к а л ь ц и т а ,  но п р е в ы ш е н и е  п р е д е л а  в о з м о ж 
н о г о  и з о м о р ф н о г о  в х о ж д е н и я  Fe и Mg в р е ш е т к у  к а л ь ц и 
та  н е м е д л е н н о  п р и в о д и т  к п о я в л е н и ю  н о в о й  ф а з ы  — 
а н к е р и т а  (либо доломита),— поглощающей весь запас Mg-Fe. Каль
цит при этом кристаллизуется в чистом виде как остаток, и если количе
ства примесей оказываются чрезмерно большими, то весь СаС03 расхо
дуется на создание новой фазы — анкерита.

Экспериментальными работами Розенберга (Rosenberg, 1967) уста
новлена зависимость состава анкеритов от температуры их образования. 
Розенберг даже предложил использовать состав анкеритов в качестве 
геологического термометра.

Экстраполируя приводимые Розенбергом данные в область более низ
ких температур, можно предположить и температуры глубинной перекри
сталлизации карбонатов с выделением маложелезистых параанкеритов. 
Эти температуры не должны превышать 150—200° С, учитывая, что в со
ставе анкеритов цемента с Nm = jxo 1,703—1,708 количество CaFe(C03)2 
не превышает 20%.

При перекристаллизации карбонатов под давлением возникают 
исключительно зернистые кристаллические структуры цемента. Корро

зионная деятельность растворов про
является достаточно энергично и на 
стадии формирования мозаичных 
структур, поскольку имеет место пере
распределение вещества. Наряду с 
этим, минералы, которые обычно рас
сматриваются как весьма нестойкие и 
легко корродирующиеся карбонатами 
(гидрослюды, плагиоклазы), при глу
бинной перекристаллизации часто со
храняются или даже регенерируются. 
При этом возникают четкие контакты 
перекристаллизованных карбонатных 
кристаллов с обломочными или регене: 
рированными зернами без следов кор
розии (фиг. 7).

Регенерация кварца, альбита, но
вообразования хлоритов, гидрослюд 
представляет вторую сторону одного и 
того же процесса перераспределения 
вещества. Как показано Н. А. Мин
ским (1967), на глубинах, превышаю
щих 1,5—2 км, S i02 становится более 
активным, чем С02, и, следовательно, 
формирование силикатов и кварца мо
жет осуществляться с большей вероят-

Фиг. 6. Схема присутствия и распределения 
карбонатных минералов в цементе песчано
алевритовых пород в зависимости от вало
вого состава карбонатов



Фиг. 7. Появление идиоморфной огранки аутигенного кварца в песчанике 
с перекристаллизованным карбонатным цементом. Ув. 30

ностью, чем формирование карбонатов. Присутствие в одном штуфе по
роды резко корродированных и новообразованных идиоморфных зерен 
одного и того же минерала, включенных в перекристаллизованную кар
бонатную массу, свидетельствует о глубинных эпигенетических измене
ниях, при которых не происходит удаления растворенных компонентов 
из пород, а наблюдается лишь перераспределение их с образованием 
сегрегационных структур.

Локальное перераспределение вещества без удаления перешедших в 
раствор компонентов обусловлено крайне затрудненным водообменом. 
При прогрессивном уплотнении пород,'залечивании трещин и пор прони
цаемость пород снижается до столь малых величин, что скорости мигра
ции жидкости в породах оказываются меньшими, чем скорости диффу
зии ионов, а конкретные минимальные объемы пород, в пределах кото
рых можно говорить о их петрографической однородности, могут рас
сматриваться как замкнутые системы.
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ИСПОЛЬЗОВАНИЕ ЯВЛЕНИЯ
ЭПИГЕНЕТИЧЕСКОГО ВНУТРИСЛОИНОГО РАСТВОРЕНИЯ 
НЕКОТОРЫХ АКЦЕССОРНЫХ МИНЕРАЛОВ 
ДЛЯ УСТАНОВЛЕНИЯ ВРЕМЕНИ 
ФОРМИРОВАНИЯ НЕФТЯНЫХ МЕСТОРОЖДЕНИИ

Р. М. ЮРКОВА

Приход нефти, вытесняющей воду из порового пространства коллек
торов, ведет к резкому изменению условий постседиментадионного су
ществования пород, что несомненно отражается на течении процессов 
вторичного минералообразования. Как известно, процессы минералооб- 
разования в осадочной породе протекают в присутствии поровой воды. 
Следует ожидать, что вытеснение поровой воды с приходом нефти при
ведет к торможению вторичных процессов в породе. Концепция «тормо
жения» процессов аутигенного минералообразования из-за присутствия 
в породах нефти получила развитие в работах К. Р. Чепикова, Е. П. Ер
моловой и Н. А. Орловой (1959, 1960, 1967), Г. Фухтбауера (Fuchtbauer, 
1961), Г. Милло (Millot, 1964), Г. Н. Перозио (1964, 1965), Т. Т. Клу- 
бовой (1966), Г. Э. Прозоровича (1967) и нашла применение в нефтяной 
геологии при оценке времени аккумуляции нефти в коллекторах. Мето
дики, применявшиеся для оценки времени аккумуляции нефти по эпиге
нетическим изменениям пород, разбираются в работах Г. Э. Прозоровича 
(1967, 1968).

В данном сообщении обсуждаются результаты сравнительного изуче
ния постседиментационных изменений пород-коллекторов XVII продук
тивного горизонта Северного Сахалина в плане его распространения по 
нескольким нефтеносным и газоносным структурам.

Выбор и характеристика объекта исследований

Изучению постседиментационных изменений песчаников XVII гори
зонта предшествовали исследования, связанные с выяснением состава и 
характера вторичных изменений пород продуктивной толщи в целом. При 
этих исследованиях было установлено, что песчано-алевритовые породы 
продуктивной толщи представлены кварцево-полевошпатовыми граувак- 
ками с полиминеральным (хлорит, каолинит, гидрослюда, монтморилло
нит) глинистым веществом, реже с карбонатом в цементе (Юркова,
1968). Минеральный состав этих пород как обломочной части, так и вто
ричных образований закономерно изменяется по разрезу. При этом от
четливо выявляется постепенное обеднение вниз по разрезу состава алло- 
тигенных компонентов за счет исчезновения и замещения нестойких ми
нералов (сфен, ильменит, гранаты, эпидот, полевые шпаты) и расшире-



Фиг. 1. Распределение эпидота в разрезах продуктивных отложений Северного Сахалина
/ — подонась'щенкые горизонты; 2 — нефтенасыщенные горизонты; 3 — линии сопоставления страти
графических горизонтов; 4 — горизонты пород с малоизученным минеральным составом

'ние комплекса аутигенных образований. В пределах нефтяных залежей 
эта закономерность резко нарушается. Исчезновение нестойких компо
нентов и формирование аутигенных образований здесь сказывается очень 
замедленным по сравнению с обводненными участками нефтеносной 
толщи. Особенно отчетливо это замедление выявляется в глубоких про
дуктивных горизонтах, где некоторые из нестойких компонентов (сфен, 
эпидот) почти полностью исчезают по всей площади нефтеносного райо
на (фиг. 1). Один из таких горизонтов (XVII) был выбран для исследо
ваний. Выбор XVII горизонта в качестве объекта исследований основы
вался также на том, что его отложения, сформированные в период об
ширной верхнемиоценовой трансгрессии, распространены на исследуемой 
площади повсеместно, довольно уверенно выделяются на разрезах неогена 
и содержат, по сравнению с остальными горизонтами продуктивной



Сведения (средние значения) о глубинах залегания, свойствах подземных вод 
нефтей горизонта (по неопубликованным материалам ВНИГРИ)

Антиклинальные структуры
Пласты
местной

номенкла
туры

Глубина зале
гания кровли 
пластов (м)

Удельный вес 
нефти (среднее 
минимальное 

значение, 
г/см3)

Минерали
зация под
земных вод 

(г/л)

Темпера
тура

Одопту XX 2000—2300 0,848 24 Нет данных
Колендо XVII 1360—1560 0,878 23 55
Восточное Эхаби (поднадвиг) 
Восточное Эхаби (надвиг):

25 1300— 1600 0,858 25 50

северная часть XVII 700— 1400 0,848 16 45
центральная часть XVII 400—800 0,864 19 20

Эхаби XVII 750—900 0,865 21 28
Кыды ланьи X 1900—2150 Газ 10 65
Тунгор XVII 1840— 1960 » 24 60
Сабо XVII 1800—1950 » 10 55
Малое Сабо XVIII 1600—1960 » 10 58

» » XVI 1400— 1680 Вода 9 50

П р и м е ч а н и е .  Тип подземных вод — гидрокарбонатно-натриевый, по Сулину.

толщи, наибольшее количество нефтяных и газовых залежей (Клещев, 
1966).

Изучаемый горизонт обычно состоит из трех-четырех песчаных пла
стов, разделенных тонкими глинистыми прослоями. Песчаные пласты 
сложены средне-мелкозернистыми песчаниками, которые часто содержат 
значительную (до 30%) примесь алевритовых фракций. Мощность гори
зонта изменяется в широких пределах от 20 до 160 ж и уменьшается к сво
ду. Антиклинальные структуры, в пределах которых изучались породы 
исследуемого горизонта, а также сведения о глубинах его погружения, 
температурных условиях, составу и минерализации подземных вод и дан
ные по удельному весу нефти перечислены в табл. 1. По данным ряда 
исследователей Северного Сахалина рассматриваемые антиклинальные 
структуры формировались одновременно с накоплением осадков (Алек
сейчик и др. 1963; Евдокимова, 1963; Саломатина, 1963; Клещев, 1966). 
Большинство из них были, в основном, сформированы к концу верхнего 
миоцена. Несколько отставала от них в своем росте Колендинская склад
ка (Клещев, 1966).

Особенности постседиментационного преобразования 
песчаников XVII горизон!а

Рассмотрение вторичных преобразований песчаников XVII горизонта 
дается дифференцированно по группам минеральных компонентов оса
дочной породы; обломочным породообразующим и акцессорным мине
ралам, минералам глин и аутигенным образованиям. В плане распро
странения горизонта сравниваются различные участки: в пределах и за 
пределами нефтяных и газовых залежей, в сводовых частях и на крыльях 
структур с непродуктивным XVII горизонтом.

Обломочные породообразующие компоненты. Кварц и обломки пород 
не претерпевают заметных постседиментационных изменений. Полевые 
шпаты в песчаниках за контуром нефтяных залежей, а также на площа
ди газоносных структур и структуры с непродуктивным XVII горизонтом 
замещаются либо кальцитом, либо каолинитом, реже хлоритом и не за-



тронуты процессами замещения или растворения в пределах нефтяных 
залежей. Разница в содержании полевых шпатов в породах в пределах 
и за пределами нефтяных залежей составляет от 7 до 22%.

Различно измененными в пределах и за пределами нефтяных залежей 
оказываются чешуйки биотита. В образцах из зоны нефтяных залежей 
можно наблюдать все стадии постепенного перехода биотита от интен
сивно плеохроирующего и высоко двупреломляющего минерала с пока
зателем преломления по N m =  1,638—1,650 в светло-зеленоватый слабо 
двупреломляющий почти изотопный хлоритоподобный минерал с Nm =  
=  1,590—1,610. Около трети всех чешуек биотита сохраняют интенсивный 
плеохроизм и высокое двупреломление. В песчаниках, расположенных 
за контуром нефтяных залежей и в пределах 2-ой (краевой) зоны неф
тяной залежи Колендинского месторождения, по биотиту развиваются 
монтмориллонит и каолинит. Мало измененные разности биотита здесь 
встречаются сравнительно редко.

Акцессорные минералы. Почти во всех изучаемых образцах наблюда
ются зубчатые и ступенчатые формы внутрислойного эпигенетического 
растворения эпидота, гранатов, сфена, а также переход сфена и ильме
нита в лейкоксен. Крупные зерна сфена чаще всего бывают раздроблены 
на мелкие обломки, которые постепенно покрываются пленкой лейко- 
ксена. Содержание этих акцессорных минералов, неустойчивых в процес
се внутрислойного эпигенетического растворения, оказывается резко по
вышенным в песчаниках в пределах залежей (табл. 2). Границей резко
го увеличения количества сфена, эпидота, ильменита и низкопреломляю- 
щих гранатов в песчаниках на площади большинства рассматриваемых 
нефтеносных структур (Эхаби, Верхнее Эхаби, Одопту) служит контур 
нефтеносности залежей. На площади же Колендинской нефтеносной 
структуры в направлении от крыльев к своду содержание этих минера
лов в песчаниках резко меняется дважды: на границе и в средней части 
залежи (табл. 2, фиг. 2). Наиболее высокие содержания сфена, эцидота, 
ильменита и низкопреломляющих гранатов здесь характерны для песча
ников 1-ой (центральной) зоны. В пределах второй (краевой) зоны коли
чество этих минералов в песчаных породах снижается в 2—4 раза, оста
ваясь, однако, больше тех значений, которые наблюдаются за контуром

Т а б л и ц а  2

Содержание минералов тяжелой фракции в песчаниках XVII горизонта

Местоположение образцов
Коли
чество

Аллотигенные минералы в порядке 
устойчивости (Коссовская, 1962) Тонкозер

нистые
образ

цов сфен эпидот ильме
нит

грана
ты с 

N=1,737 
—1,770

лейко
ксен

агрегаты
анатаза

В пределах большинства рассматри
ваемых нефтяных залежей и 1-ой 
зоны Колендинской залежи 62 1 5 -4 0

I

3—35 24—54 15— 18 8—18 1—4
Во 2-ой зоне Колендинской залежи 29 3—9 2 - 8 i 7— 16 1 0 -1 5 1 5 -3 5 1—7
За контуром нефтяной залежи 32 1—3 0 - 1 ■ 5— 12 5 - 1 2  2 5 -4 5 1—6
В пределах газовых залежей 17 1—2 0 - 1 ; 3— 12 4 - 1 2  2 5 -3 8  1 - 7
За контуром газовых залежей 16 1—1 0— 1 5—10 7— 12 20—40! 1—7
В сводовых частях структуры с не
продуктивным XVII горизонтом 7 1—3 0 - 1 5— 10 , ^ 25—38
На крыльях структуры с непро
дуктивным XVII горизонтом 7 1 - 4 0 - 1 5 - 1 2  6

1
2 3 -3 8 2 - 4

П р и м е ч а н и е .  Содержание эпидота, сфена и низкопреломляющих гранатов рассчитано в процен
тах от суммы прозрачных минералов; ильменита, лейкоксена и анатаза — в процентах от оЗщгго кол 
чесгва тяжелых минералов без пирита. Размерность фракций — 0,25—0,01 мм.



Фиг. 2. Схематическая струк
турная карта по кровле про
дуктивного горизонта место
рождения Колендо (вариант 
объединения «Сахалиннефть», 
1966 г.)
/ — изогипсы кровли XVII горизон

та;
2 — внутренний контур нефтенос

ности;
3 — внешний контур нефтеносности;
4 — контур газоносности;
5 — тектонические нарушения;
6 — границы 1-ой зоны (предпола

гаемый контур залежи 1-ой фа
зы аккумуляции нефти);

7 — 10 — местоположение образцов с
содержанием сфеца (цифры у 
кружков — номера скважин);

7 — с высоким (15—40%)
8 — с содержанием от 3 до 9%,
9 — с низким (1—3%);

10 — скважины, в разрезах которых
песчаники XVII горизонта не 
изучались;

11 — зона песчаников с высоким со
держанием сфена;

12 — зона песчаников с содержанием
сфена от 3 до 9%

нефтяных залежей (табл. 2, фиг. 2). На площади газоносных структур 
и структуры с непродуктивным XVII горизонтом содержания рассматри
ваемых минералов в песчаниках варьируют в довольно узких пределах 
(О—1, 1—3, 3—12%), разных по величине тем значениям, которые фикси
руются за контуром нефтяных залежей (табл. 2).

Резкое повышение содержания сфена, эпидота, ильменита и низко- 
преломляющих гранатов в песчаниках в пределах нефтяных залежей вы
является при изучении тяжелых фракций различной размерности: 0,25— 
0,01; 0,025—0,1; 0,1—0,01 мм. Во фракции 0,1—0,01 мм это повышение 
фиксируется наиболее отчетливо и, судя по результатам графической 
корреляции, не зависит от гранулометрии песчаников. Содержание тя
желых фракций в песчаниках в пределах нефтяных залежей изменяется 
от 0,17 до 1,0%, за контуром нефтяных залежей — от 0,16 до 0,86. Сред
нее (арифметическое) содержание в первом случае равно 0,68% (по 22 
образцам), во втором — 0,56% (по 20 образцам). Фракции, обогащенные 
микроконкрециями пирита, при расчете средних величин не учитывались. 
Можно, по-видимому, предполагать, что какая-то часть зерен неустойчи-



Т а б л и ц а  3

Рентгеноструктурная характеристика глинистого вещества песчаников XVII горизонта

Газонсаный разрез (обр. 1220, наиболее Нефтеносный разрез (обр. 1108, наиболее
типичный из девяти образцов) типичный из одиннадцати образцов)

Насыщенный
глицерином

Прокаленный 
при /=550°

1 Столбик после 
1 обработки 
! НС1

Насыщенный
глицерином

Прокаленный при 
t  =  550°

Насыщенный после 
обработки LiCl

/ d
п 1

d
п

i

I '

d
п

/ d
п

/ d
п

/ d
п

3 1 4 ,6 5 14 ,2 10 1 7 ,6

t

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

1 4 , 9 7 2 4 , 9 9 — — 3 8 , 9 — — — —
0 , 5 4 , 7 4 — — — — 2 7 , 1 — — 2 7 ,1
— — 1 4 , 4 9 10 4 , 4 9 2 5 , 9 — —
1 4 , 2 7 1 4 , 2 6 5 ± ,14 1 4 , 9 6 3 4 , 9 9 — —
0 , 5 4 , 0 1 1 4 , 0 4 — — 1 4 , 7 4 — — 2 4 , 7
— — 0 , 5 3 , 8 0 1 3 , 8 4 3 4 , 4 6 1 4 , 4 9 3 4 , 4
9 3 , 5 6 0 , 5 3 , 5 0 4 3 , 5 4 1 4 , 2 6 2 4 , 2 4 3 4 , 2
4 3 , 3 4 9 3 ,3 4 8 3 , 3 6 — — 1 3 , 7 8 —
1 3 , 2 3 о 3 ,2 1 4 3 , 2 0 4 3 , 5 9 1 3 , 4 7 1 3 , 4 9
1 3 , 0 4 0 , 5 Г 3 , 0 5  

1 2 ,8 2
2 2 , 9 8 5 3 , 3 4 10 3 , 3 4 8 3 , 3 4

1 2 , 8 2 1 2 , 7 5 0 , 5 3 , 2 5 3 3 , 2 0 4 3 , 1 7
1 2 , 5 6 1

0 , 5
J 2 , 5 8  
1 2 ,4 3 0

9 2 , 5 7 2 2 , 9 7 — — 3 3,12 .

0 , 5 2 , 4 8 5 3 2 , 4 8 0 1 2 , 5 5 ' 1 j 2 , 5 9  
1 2 , 4 3 0

1 2,56-

2 2 , 3 8 8 — — 4 2 ,3 3 7 1 2 ,4 5 1 — 1 2 , 4 3
1 2 ,2 9 4 — — 2 2 ,2 9 4 1 2 ,2 2 9 1 1 2 , 2 7 0 1 2 ,3 S
1 2 , 1 4 0 1 2 , 1 3 2 1 2 , 1 9 9 1 2 ,1 4 4 1 2 ,1 2 0 1 2 , 1 1
— — — — 2 2 , 1 2 4 2 1 ,9 8 0 1 1 ,9 9 0 2 1 ,9 7 1
3 2 , 0 0 1 2 1 ,9 9 4 1 1 ,9 9 0 1 1 ,8 1 8 1 1 ,8 1 8 2 1 ,7 9 6
— — • 1 1 ,8 8 6 1 1 ,8 8 9 1 1 ,6 6 3 1 1 ,6 7 2 2 1 ,6 8 4  ^

1 1 ,7 9 6 1 1 ,7 9 9 2 1 ,8 1 8 1 1 ,5 4 9 1 1 ,5 4 5 2 1 ,6 4 2  I
3 1 ,6 6 3 2 1 ,6 6 3 4 1 ,6 6 3 1 1 ,5 0 1 0 , 5 1 ,5 0 8 2 1 ,5 4 0
1 1 ,5 4 2 0 , 5 1 ,5 3 3 2 1 ,5 3 5 2 1 ,3 7 8 1 1 ,3 7 8 4 1 , 4 9 3
1 1 ,4 9 4 1 1 ,4 9 7 (> 1 ,4 8 8 — — — — — —
— — — — 1 1 ,4 5 3 — — ■ — — — . —
1 1 ,3 7 2 1 1 ,3 8 0
1 1 ,3 3 9
1 1 ,3 0 4 j

вых аллотигенных минералов, растворенных и замещенных в песчани
ках за контуром нефтяных залежей, в тяжелых фракциях этих пород 
по весу восполняются титаносодержащими аутигенными образованиями; 
лейкоксеном и агрегатами тонкозернистого анатаза. Такое предположе
ние возникает при анализе данных табл. 2, из которой видно, что содер
жание лейкоксена и агрегатов тонкозернистого анатаза за контуром неф
тяных залежей увеличивается в 2—3 раза (табл. 2).

Глинистые минералы. В песчаниках- XVII горизонта повсеместно; 
присутствует каолинит, близкий к упорядоченному (табл. 3). Он запол
няет преимущественно центральные участки базально-порового прост- 
ранства и имеет чешуйчатое розетковидное или вермикулитоподобное 
строение. В песчаниках газоносных участков, где каолинит преобладает,



Химический состав (%) и показатели преломления карбонатов из песчаников XVII 
горизонта

Химический состав
B 1 зоне не

фтяной залежи 
Колендинского

Во 2 зоне нефтяной 
залежи Колендин- 
cRoro месторож-

За контуром не
фтяной залежи 
Колендинского

В пределах 
газовой 
залежи 

Тунгорско-

Непродуктив
ный пласт 

Мало-Сабин
ской структуры

и преломление 
по номеру

месторождения дения месторождения го место
рождения 1в

своде ,
1 на 
крыль

ях

1207/1 1207/2* 1232/2 1232/3* 1201 1160/2 1250 184 11272

Нерастворимый
остаток 38,20 41,02 75,76 35,43 81,15 67,66;I 73,02 74,60 64,88

А 1,0 , 1,31 1,48 1,83 1,65 0 ,77 — ; 0,61 — —
Fe20 3 0 ,72 1,47 2,01 0,44 0 ,29 0 ,57 1,92 0 ,3 6 0,41
FeO 20,88 20,03 6,08 24,66 2,16 1,92 2,52 0 ,89 1,45
CaO 3,18 2 ,97 1,48 3,66 4 ,95 13,03 5,03 10,66 16,28
MgO 3,73 4 ,20 1,06 3,97 0 ,53 1,49 2,55 — —
МпО 0,43 0 ,37 0 ,16 0 ,45 0 ,0 4 0,11 0 ,08 0 ,14 0 ,07
c o 2 17,35 18,25 6,17 21,65 5 ,20 12,90 8 ,85 9 ,0 14,0
P 2O3 — — 0,11 — 0,01 0,01 0 ,02 0 ,01 0 ,01

С у м м а 85,88 90,04 94,66 91,91 95,87 97,69 94,60 95,66 97,10
CaC03 13,2 11,8 16,5 12,2 76,1 80 ,6 48,5 92 ,0 92 ,3
MnC03 1,6 1 ,3 1,8 1,3 0 ,5 0 ,6 0 ,7 1 ,0 0 ,3
MgC03 7,8 14,7 15,2 12,1 4 ,5 10,4 28,8 — —
FeC03 77,4 72,2 66,5 74,4 18,6 8 ,4 22 ,0 7 ,0 7 ,4

No > 1 ,7 8 > 1 ,7 8
1) > 1 .7 8
2 ) 1 ,6 5 9 ±  
± 0 ,0 0 2

> 1 ,7 8
1) > 1 ,7 8  

2)1,659 ± 0 ,0 0 2 ± 0 ,0 0 2  1

* Приводится химический оостав карбонатов тяжелой фракции размерностью 0.25—0.01 мм\ удельный 
вес фракции более 2.89.

наблюдаются самые крупные его чешуйки и агрегаты. Монтмориллонит 
и гидрослюда в пределах нефтяных залежей присутствуют в базально- 
поровом цементе песчаников в виде тонкочешуйчатой массы с беспоря
дочной ориентировкой глинистых частиц. В песчаниках, за пределами за
лежей, они часто окружают тонкими, ярко поляризующими каемками об
ломочные зерна, а в базальном цементе отличаются одинаковой 
■оптической ориентировкой чешуек. В породах газоносных структур 
монтмориллонит отсутствует. За пределами нефтяных залежей на площа
ди газоносных и непродуктивных структур в порах песчаников присут
ствуют аутигенные образования светло-зеленого хлорита, беспорядочно 
агрегатного, розетковидного или сферолитового строения с Nm=  1,616.

Карбонаты. Судя по показателю преломления и данным термографи
ческого и химического анализов в составе карбонатов песчано-алевроли- 
товых пород XVII горизонта присутствуют железистый карбонат типа 
кальциево-сидероплезита, кальцит и анкерит (табл. 4). Диагенетический 
пелитоморфный кальциево-сидероплезит встречается в песчаниках пов
семестно. Он развивается по биотиту, рассеян или образует скопления в 
поровом пространстве пород. Особенно много кальциево-сидероплезита 
наблюдается в породах на площади нефтяных залежей — до 15%. Ба
зально-зернистый кальцит развит в цементе пород за контуром нефтяных 
залежей и на площади структуры с непродуктивным XVII горизонтом. 
Редкие выделения мелкозернистого кальцита наблюдаются также в по
рах песчаников 2-ой зоны Колендинской нефтяной залежи. Ясно кри-



сталлический анкерит встречается только в песчаниках газоносных струк
тур.

Пирит. Пирит в песчаниках XVII горизонта присутствует в виде мик
роконкреций, развитых по растительным остаткам и фемическим мине
ралам или рассеянных в глинистом веществе цемента. Обилие пирита 
(до 50—90% тяжелой фракции) наблюдается в породах по периферии 
нефтяных залежей и вдоль контура 2-ой зоны Колендинской залежи.

Ангидрит. Сферолитовые агрегаты ангидрита, наблюдаемые в единич
ных порах песчано-алевролитовых пород, встречаются на площади как 
нефтеносных, так и газоносных структур и независимо от положения по
род относительно контура залежи. Нефти залежей, где в породах 
присутствует ангидрит, отличаются повышенным содержанием серы, а 
законтурные подземные воды — повышенным содержанием сульфатов 
(табл. 5).

Т а б л и ц а  5

Содержание серы и сульфидов в XVII горизонте

Структура ^макс
Сульфаты,

мг/л
I
| Ангидрит

Колендо 0,45 20—30 Отсутствует
Эхаби 0 ,30 20—30 »
Верхнее Эхаби (надвиг) 0 ,60 5 0 -8 0 Присутствует
Верхнее Эхаби (поднадвиг) 1,6  ,Нет данных »
Тунгур Газ 50—80 »

Обсуждение результатов

Приведенные выше данные показывают, что песчаники XVII горизон
та на различных участках в плане его распространения имеют неодина- 
ковую  ̂ степень постседиментационного преобразования (табл. 6, см. 
табл. 2). Менее всего изменены вторичными процессами песчаники в пре
делах нефтяных залежей. Постседиментационное изменение этих пород 
выражается, во-первых, в постепенном переходе биотита в хлоритоподоб
ный минерал и в начальном развитии процессов внутрислойного эпиге
нетического растворения неустойчивых акцессорных минералов (эпидот, 
сфен, низкопреломляющие гранаты, ильменит); во-вторых, в раскристал- 
лизации тонкодисперсного седиментационного каолинита в чешуйчатый; 
в-третьих, в образовании диагенетических сидероплезита, пирита и не
большого количества лейкоксена и тонкозернистого анатаза.

На площади нефтяной залежи Колендинского месторождения такое 
вторичное изменение песчаников наблюдается только в пределах 1 зоны. 
В песчаниках 2 зоны этой залежи, кроме перечисленных выше новообра
зований, присутствуют монтмориллонит и каолинит, развитые по биоти
ту, в порах — агрегаты бледно-зеленого хлорита, тонкие, ориентирован
ные вокруг обломков, яркополяризующие пленки гидрослюды и монтмо
риллонита и редкие выделения мелкозернистого кальцита. Содержание 
аллотигенных минералов, неустойчивых в процессе внутрислойного эпи
генетического растворения и замещения (сфен, эпидот, ильменит, низко
преломляющие гранаты), здесь уменьшается в 2—3 раза.

Примерно во столько же раз возрастает количество лейкоксена и тон
козернистого анатаза (см. табл. 2). Более всего изменены вторичными 
процессами песчаники за пределами нефтяных залежей, а также на пло
щади газоносных структур и структуры с непродуктивным XVII горизон
том. Здесь, кроме перечисленных выше новообразований, наблюдаются

Ш



Состав и последовательность образования аути генных минералов в песчаниках 
XVII горизонта

Стадии ау- 
тигенного 
минерало- 
образова- 

ния

В пределах боль
шинства рассмат

риваемых нефтяных 
залежей и в 1 зоне 

нефтяной залежи 
Колендинского 
месторождения

Во 2 зоне нефтяной 
залежи Колендин
ского месторож

дения

За пределами 
нефтяных залежей 

и на площади 
структуры с не
продуктивным 

горизонтом

В пределах 
газовых 
залежей

За преде
лами 

газовых 
залежей

Содержа
ние алло- 
тигенного 

сфена 
- (в %)

Поздний 
диагенез— 
начальный 
эпигенез

Пирит, пелитоморфный кальциево-сидероплезит, чешуйчатый каолинит в порах, 
лейкокоен, тонкозернистые агрегатны- образования анатаза, хлорит по биотиту 15—40

1 фаза аккуму
ляции нефти

Аккумуляции нефти не было |

1

Пирит по пери
ферии 1 зоны не
фтяной залежи 
Колендинского 
месторождения

Нет

Начальный
эпигенез

Лейкоксен

Тонкозернистые агрегатные образования анатаза 1
1

Монтмориллонит и каолинит, развитые по биотиту 2 -3

Бледно-зеленый хлорит в порах

Редкие выделения 
кальцита

мелкозернистого Нет

j

2 фаза аккумуля
ции нефти

Аккумуляции нефти не было

1
!
1
i Пирит по перифе

рии всех нефтя
ных залежей

Нет

|

« Базальный зер
нистый кальцит

Базальный
анкерит

зернистый

Каолинит по полевым шпатам 1—3

базальный зернистый кальцит и анкерит, а также каолинит, развиваю
щийся по полевым шпатам. Содержание ильменита и низкопреломляю- 
щих гранатов в песчаниках этих участков заметно уменьшается, а эпи- 
дота и сфена падает до 3%. Увеличивается содержание аутигенных 
титанистых образований (см. табл. 2). Если судить по составу и строе
нию аутигенных образований, а также по степени сохранности неустойчи
вых к процессам внутрисловного эпигенетического растворения и заме
щения аллотигенных минералов [для оценки стадии эпигенетического 
изменения песчаников использовались петрографо-минералогические 
критерии, предложенные А. Г. Коссовской (1962) и Г. Н. Перозио (1965, 
1966)], то можно сказать, что постседиментационное преобразование пес
чаников, расположенных в пределах большинства нефтяных залежей и в 
1 зоне Колендинской залежи, находится на стадии позднего диагенеза — 
ранних этапах начального эпигенеза, за контуром нефтяных залежей на 
площади газоносных структур и структур с непродуктивным горизонтом 
— на более поздних этапах стадии начального эпигенеза.

Таким образом, в результате проведенных исследований выявилась 
отчетливая приуроченность менее всего преобразованных постседимен-



тационными процессами песчаников при сходных геологических и гидро
геологических условиях их нахождения на исследуемой площади только 
к участкам в пределах нефтяных залежей. Это обстоятельство заставляет 
связывать отставание вторичного изменения пород с присутствием в них 
нефти, которая по представлению исследователей, выдвигающих концеп
цию «торможения», является крайне неблагоприятной средой для тече
ния процессов эпигенетического растворения и замещения неустойчивых 
компонентов и аутигенного минералообразования (см. введение). За
медление хода постседиментационных процессов в породах, расположен
ных в пределах газовых залежей, исследованиями не выявляется. Воз
можно, это связано с недавней аккумуляцией газа в рассматриваемых 
ловушках. Отставание в степени вторичного изменения нефтеносных по
род фиксируют различные компоненты обломочной и цементирующей 
массы пород, но нагляднее всего — аллотигенные минералы тяжелой 
фракции, что, возможно, объясняется меньшей растянутостью и длитель
ностью процессов внутрислойного эпигенетического растворения и заме
щения этих минералов по сравнению с преобразованиями биотита или 
глинистого вещества цемента. Лучше всего, по-видимому, в нефтегазоно
сных песчаниках сохраняются от внутрислойного растворения и исчезно
вения титанистые минералы: сфен и ильменит. Эти минералы для рас
сматриваемых продуктивных отложений предстают как индикаторы не
фтенасыщенных песчаников. Наиболее чутким и удобным для исследова
ний индикатором можно, по-видимому, считать сфен. Обсуждаемые ре
зультаты исследований позволяют говорить, что содержание его в песча
никах не зависит от их гранулометрического состава и положения в раз
резе продуктивного горизонта, а в пределах большинства рассматривае
мых нефтяных и газовых залежей (кроме Колендо), также от положения 
образцов на структуре. По содержанию сфена в тяжелых фракциях 
песчаников представляется возможным количественно выразить отста
вание в степени вторичного изменения песчаников, которое наблюдается 
в пределах нефтяных залежей, и, следовательно, более объективно по
дойти к оценке времени аккумуляции нефти в ловушках.

Возможная геологическая интерпретация 
результатов исследования

При рассмотрении полученных данных в свете концепции торможения 
вторичных процессов в породах-коллекторах из-за присутствия в них 
нефти сделана попытка наметить фазы и время аккумуляции нефти в 
ловушках XVII горизонта. Результаты оценки времени и фаз аккумуля
ции нефти показаны в табл. 6. При этой оценке одинаковая степень пост- 
седиментационного преобразования песчаников на площади большинства 
рассматриваемых нефтяных залежей расценивалась как результат фор
мирования залежей в одну (не очень длительную) фазу аккумуляции 
нефти. При этом предполагалось, что те постседиментационные измене
ния, которые наблюдаются в нефтенасыщенных песчаниках, возникли 
до прихода в них нефти. Две, различно измененные вторичными процес
сами зоны песчаников в пределах залежи Колендинского месторождения 
трактовались как следствие двухфазной аккумуляции нефти в ловушке. 
Учитывая одинаковый характер постседиментационного преобразования, 
принималось, что аккумуляция нефти в 1 зоне залежи Колендинской 
складки (1 фаза) совпадала по времени с аккумуляцией нефти в ловуш
ках большинства рассматриваемых структур (Эхаби, Восточное Эхаби, 
Од опту).

Контур нефтеносности залежи 1 фазы аккумуляции нефти в ловушке 
Колендинской антиклинальной структуры находился примерно на уровне



Фиг. 3. Содержание сфена в 
нефтенасыщенных породах и 
физико-химические особенности 
нефтей (газоносная залежь 
XVII горизонта месторождений 
Колендо)
1 — 3 — положение изученных образ

цов: / — в 1-й зоне современ
ной залежи,

2 — во 2-ой зоне залежи,
3 — за контуром залежи (циф

р ы — содержание сфена, %);
4 — контур нефтеносности совре

менной залежи;
5 — изолинии удельного веса

нефти;
6 — то же, содержания в нефтях

силикагелевых смол;
7 — предполагаемый контур зале

жи 1-ой фазы аккумуляции 
нефти;

8 — площадь залежи 1-ой фазы

изогипсы—1450 м. Сравнительно с современным планом залежь 1 фазы 
несколько смещалась к северо-востоку (см. фиг. 2). В узкой зоне пород 
вдоль предполагаемого контура этой залежи (скв. 13, 15, 16, 17, 51, 53, 
59) наблюдается повышенное содержание аутигенного пирита, характер
ное для краевых частей современных нефтяных залежей.

В северо-восточной части Колендинской структуры, гДе контур зале
жи 1 фазы совпадал или несколько выходил за пределы современной 
залежи, гипергенное изменение нефтей было, по-видимому, более продол
жительным, чем на остальных участках структуры. Следовательно, в 
этой части современной залежи можно ожидать некоторого увеличения 
удельного веса нефти, что, судя по данным Б. К. Остистого (1967 г.), на 
самом деле и происходит (фиг. 3).

Аномально высокие содержания сфена в породах на участках сква
жин 32 и 33, более характерные для 2 зоны залежи, чем для структурных 
частей нефтяного месторождения, можно, очевидно, связать с недавней 
(или незавершенной) стабилизацией здесь водо-нефтяного контакта.

Время пребывания нефти в залежах оценивалось исходя из того, что 
с аккумуляцией нефти процессы вторичного изменения песчаников пре
кратились полностью. В непрерывном разрезе продуктивной толщи оты



скивался такой горизонт или уровень, степень постседиментационного 
преобразования песчаников которого близка или равна степени вторич
ного изменения нефтенасыщенных песчаников XVII горизонта. Если при
нять, что вся сумма постседиментационных изменений песчаников до при
хода в них нефти накапливалась равномерно за какой-то определенный 
геологический отрезок времени, то возраст песчаников выбранного уров
ня и, следовательно, время их вторичных изменений можно приравнять 
ко времени, которое прошло с момента отложения нефтесодержащих по
род до аккумуляции в них нефти. Постседиментационное преобразование 
песчаников в пределах нефтяных залежей XVII горизонта соответствует 
характеру вторичного изменения этих пород в вышележащих (I—IV по 
эхабинской номенклатуре) непродуктивных горизонтах. Длительность 
пребывания нефти в ловушках большинства рассматриваемых структур 
и в 1-й зоне залежи Колендинской складки оценивалось как разница во 
времени формирования отложений XVII и I—IV горизонтов, взятых на 
одной и той же структуре с относительно спокойным строением (напри
мер, на Эхабинской). Эта разница со второй половины миоцена и до кон
ца миоцена — начала плиоцена может трактоваться в пределах от 1 до 
3 млн. лет. Таким образом, 1-ая фаза аккумуляции нефти по времени 
приходится на верхний плиоцен. Время же 2-й (более поздней фазы 
аккумуляции нефти) в этом случае можно, по-видимому, оценивать как 
постплиоценовое. Следует заметить, что оценка времени аккумуляции 
нефти, показанная в настоящем сообщении, построена на ряде допуще
ний (полное прекращение процессов вторичного минералообразования в 
породах в присутствии нефти, равномерное во времени течение процессов 
постседиментационного изменения пород и др.), носит опытный и в до
статочной мере предположительный характер. Тем не менее она вполне 
согласуется с оценкой времени аккумуляции нефти в ловушках XVII гори
зонта, которую дали В. С. Ковальчук и Т. И. Евдокимова (1967), рас
сматривая историю формирования нефтяных залежей с тектонических, 
литологических, гидрогеологических и геохимических позиций. Эти иссле
дователи связывают основную миграцию углеводородов со временем 
усиления тектонических движений в Сахалинскую фазу складкообразо
вания в конце плиоцена — начале постплиоцена.

Л И Т Е Р А Т У Р А

Алексейчик С. Н., Гальцев-Безюк С. Д.  и др. 1963. Тектоника, история геологического 
развития и перспективы нефтегазоносности Сахалина.— Труды Всес. нефт. н.-и. 
геологоразвед. ин-та, вып. 217.

Евдокимова Т. И. 1963. Тектоника Восточно-Эхабинского месторождения и ее влияние 
на образование и разрушение нефтяных залежей.— Там же, вып. 224.

Клещев В. А. 1966. Формирование и закономерности размещения месторождений нефти 
и газа в верхнемиоценовых отложениях северо-восточной части о-ва Сахалина.— 
Автореф. канд. дисс. М.

Клубова Т. Т. 1966. Роль глинистых минералов в преобразовании органического веще
ства и формировании порового пространства коллекторов. М., изд-во «Наука».

Ковальчук В. С., Евдокимова Т. И. 1967. Некоторые закономерности формирования 
и размещения газонефтяных залежей северо-восточного Сахалина.— В кн.: Гене
зис нефти и газа. М., изд-во «Недра».

Коссовская А. Г. 1962. Минералогия терригенного мезозойского комплекса Вилюйской 
впадины и Западного Верхоянья.— Труды ГИН АН СССР, вып. 63.

Орлова Н. А. 1968. Структурные особенности и петрографический состав нефтеносных 
и водоносных пластов в отложениях девона и карбона Татарии, Башкирии и Куй
бышевского Заволжья.— В кн.: Аннотации работ по геологии нефти и газа за 
1967 год. М., изд-во «Наука».

Перозио Г. Н. 1964. Эпигенез терригенных осадочных пород юры и мела центральной 
и юго-восточной части Западно-Сибирской низменности.— Автореф. канд. дисс. М.

Перозио Г. Н. 1965. Рентгеновское изучение аутигенных минералов индикаторов раз
личных стадий преобразования гранулярных коллекторов на примере изучения 
ряда месторождений Западно-Сибирской низменности.— В кн.: Вопросы ^лассифи-



кадии и методика изучения коллекторов нефти и газа. Доклады к II Всесоюзному 
совещанию по трещинным коллекторам нефти и газа. М., изд-во «Недра».

Перозио Г. Н., Мандрикова Н. Т. 1966. Изоморфизм в карбонатах и его значение для 
решения некоторых генетических вопросов.— В кн.: Физические методы исследо
вания минералов осадочных пород. М., изд-во «Наука».

Прозорович Г. Э. 1967. К методике определения времени формирования месторожде
ний нефти по эпигенетическим изменениям пород продуктивных пластов.— Бюлл. 
Науч.-техн. информ., серия геол. м-ний полезных ископаемых, региональная геол. 
вып. 2.

Прозорович Г. Э. 1968. Литология нефтегазоносных меловых отложений центральных 
и северных районов Западно-Сибирской плиты.— Автореф. докт. дисс. Томск.

Саломатина Л. Н. 1963. Условия формирования локальных структур Эрри и Сабо 
и приуроченных к ним газоносных залежей.— Труды Всес. нефт. н.-и. геологораз- 
вед. ин-та, вып. 224.

Чепиков К. Р., Ермолова Е. П., Орлова Н . А. 1959. Эпигенные минералы, как показа
тели времени прихода нефти в песчаные промышленные коллекторы.— Докл. АН 
СССР, 125, № 5.

Чепиков К. Р., Ермолова Е. П., Орлова Н. А. 1960. Эпигенные минералы в песчаных 
породах продуктивных горизонтов и их влияние на коллекторские свойства (рай
оны Второго Баку).— Труды ИГ и РГИ, 1.

Чепиков К. Р., Ермолова Е. П., Орлова Н. А. 1967. Некоторые результаты изучения 
аутигенных минералов с целью определения относительного времени прихода неф
ти в породы-коллекторы.— В кн.: Генезис нефти и газа. М., изд-во «Недра».

Юркова Р. М. 1968. Терригенные минералы ассоциации неогена Северного Сахалина.— 
Литол. и полезные ископ., № 5.

Fuchtbauer Н. V. 19611. Zur Quarznuebildung in Erdollagerstation.— Erdol und Kohle, 14.

Mil lot G. 1964. Geologie des argiles. Paris.



П р ед и сл о в и е ...................................................................................  5
А. Г. Коссовская, В. Д. Шутов. Проблема эпигенеза 9

Глинистые минералы — основные индикаторы физико-химических и термодина
мических условий формирования терригенных пород

A. Г. Коссовская, В. А. Дриц, Т. Н. Соколова. О специфике формирования гли
нистых минералов в разных фациально-климатических обстановках . . . .  35
B. Д. Шутов, В. А. Дриц, Б. А. Сахаров. Динамика преобразования монтморил

лонита в гидрослюду при региональном э п и г е н е з е .............................................................54
В. И. Муравьев, Б. А. Сахаров. Экспериментальное моделирование эпигенетиче
ской гидрослюдизации м о н т м о р и л л о н и т а ....................................................................................62
A. Г. Коссовская, В. А. Дриц. Вопросы кристаллохимической и генетической клас
сификации слюдистых минералов осадочных п о р о д ............................................................. 71
B. А. Дриц. Закономерности кристаллохимического строения триоктаэдрических
с л ю д .............................................    96
В. А. Дриц, В. Е. Тепикин, В. А. Александрова. Построение структурных моде
лей триоктаэдрических слюд и структуры железистого б и о т и т а ....................................... 111
В. И. Муравьев, А. Л. Салынь. Динамика кристаллохимического преобразования 
хлорита в э п и г е н е з е ............................................................................................................................. 121

Эволюция минералов с каркасными структурами в различные стадии осадочного 
тюродообразования

М. Я. Кац, М. М. Кац, А. А. Рассказов. Динамика изменения плотностных свойств 
кварца в процессе минералогического «вызревания» пород. Математическое и 

экспериментальное моделирование п р о ц е с с а .........................................  128
В. И. Муравьев. Карбонаты терригенных пород — индикаторы стадий постседг- 
ментационного преобразования .................................................................................................  145
Р. М. Юркова. Использование явления эпигенетического внутрислойного раство

рения некоторых акцессорных минералов для установления времени формирова
ния нефтяных м е с т о р о ж д е н и й ........................................................................................................ 154



F o r e w o r d ..................................................................................................  . 5
A t G. Kossovskaya, V. D. Shutov< Epigenesis problem . 9»

Clay minerals as the main indicators of physico-chemical and thermodynamical 
conditions of formation of terrigenous rocks
A, G. Kossovskaya, V. A. Dritz , T. N. Sokolova. On specific of formation of clay 
minerals in different facial-climatic e n v ir o n m e n t s .......................................................................35
V. D. Shutov, V. A. Dritz, B. A. Sakharov. Dynamics of transformation of montmo- 
rillonite into hydromica in regional epigenesis ................................................................... 54
V< I. Muraviev, В. Л, Sakharov, Experimental modelling of epigenetic hydromicati- 
zation of m o n t m o r i l lo n i t e ..................................................................................................................62:
A. *G. Kossovskaya, V. A. Dritz t Types of hydromicas of sedimentary rocks and 
their genetic im p o r ta n c e .........................................................................................................................71
V. A. Dritz. Regularities of crystallochemical structure of trioctahedral micas . 96
V. A. Dritz, V. £ . Tepikin, V. A. Alexandrova. Construction of structural models of 
trioctahedral micas and the structures of ferruginous b i o t i t e ...............................................И1
V. L Muraviev, A. L< Salyn. Dynamics of crystallochemical transformation of chlo 
rite in e p ig e n e s is ......................................................................................................................................121

Evolution of minerals with framework structures at various stages of sedimentary 
rock formation
M, Ya. Katz, M. M. Katz, A. A. Rasskazov. Dynamics of changing density proper
ties of quartz in the process of mineralogical «ripening» of rocks. Mathematical 
and experimental m o d e l l i n g ................................................................................................. 12&
V. L Muraviev. Carbonates of terrigenous rocks as indicators of postsedimentary 
transformation s t a g e s ........................................................................................................................145
R. M. Yurkova. The use of epigenetic interlayer solution of some accessory minerals 
for establishing the time of formation of oil d e p o s i t s ....................................................154



Проблема эпигенеза. К о с с о в с к а я  А. Г., Ш у т о в  В. Д. «Эпигенез и его минеральные 
индикаторы», вып. 221, 1970 г., 9—34.

Рассматриваются основные направления, по которым развиваются в последнее десятилетие 
исследования по проблеме эпигенеза в СССР. 1. Изучение эпигенетической зональности в 
строении мощных толщ осадочных пород различного возраста и различных тектонических ре
гионов. 2. Принципы стадиального анализа и минеральные индикаторы различных стадий 
эпигенеза. 3. Фации регионального эпигенеза, связывающие основные петрографические свой
ства неизмененных терригенных пород с «родственными» фациями регионального метаморфиз
ма. Рассматривается история преобразования в эпигенезе минерального состава пяти главней
ших семейств терригенных пород: кварцевых песчаников с каолинитовыми глинами, кислых 
аркоз с пидрослюдистыми глинами, средних аркоз с хлорит-вермикулит-гидрослюдистыми гли
нами, литокластических песчаников с полимиктовыми глинами и вулканогенных граувакк. 
4. Некоторое практические аспекты использования исследований по эпигенезу для решения 
ряда проблем рудной и нефтяной геологии.

Иллюстраций 7, библ. 69 назв.

УДК 552.14—549.905.3

О специфике формирования глинистых минералов в разных фациально-климатических об
становках. К о с с о в с к а я  А. Г., Д р и ц  В. А., С о к о л о в а  Т. Н. «Эпигенез и его мине
ральные индикаторы», вып. 221, 1970 г., 35—53.

Приводятся материалы, характеризующие состав глинистых минералов цемента песчани
ков и ассоциирующих с ними глин в различных петрографических типах граувакк пермской 
угленосной формации Печорского бассейна и одновозрастных красноцветных отложений ме
деносной формации Оренбургского Приуралья. Рассматриваются ассоциации глинистых мине
ралов диабаз-спиллитовых и фельзнтовых граувакк в различных фациальных обстановках и 
обсуждаются общие закономерности, обусловливающие специфику состава глинистых обра
зований в гумидной и аридной областях.

Табл. 8, иллюстраций 2, библ. 23 назв.

УДК 552.14—549.905.1

Динамика преобразования монтмориллонита в гидрослюду при региональном эпигенезе. Ш у-
т о в В. Д., Д р и ц В. А., С а х а р о в  Б. А. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 
221, 1970 г. 54—61.

Проведено изучение однородных туфогенных прослоев, распределенных в мощном разрезе 
угленосной формации Караганды с целью выяснения закономерностей изменения первичного 
материала с глубиной погружения (давление, температура). Туфогенные прослои/в верхних 
частях разреза представлены монтмориллонитом. С увеличением глубины происходит после
довательное увеличение слюдистого компонента. Слюдизация монтмориллонита проходит через 
стадию упорядоченного смешанно-слойного минерала ректоритового типа.

Таблиц 1, иллюстраций 2, библ. 5 назв.

УДК 550.41+551.25

Экспериментальное моделирование эпигенетической гидрослюдизации монтмориллонита. М у-
р а в ь е в  В. И., С а х а р о в  Б. А. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 
1970 г., 62—70.

Проведенные экспериментальные исследования по насыщению монтмориллонита калием 
показали, что сорбция калия происходит с тенденцией к упорядоченному, через слой, внедре
нию калия в межслоевые промежутки монтмориллонита.

По-видимому, сорбционная природа захвата калия монтмориллонитом лежит в основе эпи
генетического формирования ректорита.

Таблиц 1, иллюстраций 3, библ. 8 назв.

УДК 552.14 + 549.905.1

Вопросы кристаллохимической и генетической классификации слюдистых минералов осадоч
ных пород. К о с с о в с к а я  А. Г., Д р и ц  В. А. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», 
вып. 221, 1970 г., 7il—95.

Предлагается классификация гидрослюд, встречающихся в осадочных породах, основанная 
на их структурных особенностях и химизме. Рассматриваются процессы образования гидро
слюд на различных стадиях диагенеза и эпигенеза, связанные с отрицательной трансформа
цией обломочных триоктаэдрических и диоктаэдрических слюд, положительной трансформ а- 
цией монтмориллонитов и явлениями синтеза. Приводятся основные типы парагенетических 
ассоциаций глинистых минералов с участием гидрослюд, позволяющие судить об их генезисе 
в различных типах осадочных образований.

Таблиц 1, библ. 35 назв.

УДК 549.623.5+548.31
Закономерности кристаллохимического строения триоктаэдрических слюд. Д р и ц  В. А. 
«Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 1970 г., 96—110.

На основании результатов изучения структуры высокожелезистого биотита и обобщения 
литературных данных рассмотрены общие закономерности строения триоктаэдрических слюд, 
позволившие по данным химического состава и параметрам ячейки строить структурные мо
дели триоктаэдрических слюд, близкие к реально существующим.

Таблиц 4, библ. 28 назв.



Построение структурных моделей триоктаэдрических слюд и структуры железистого биотита.
Д р и ц В .  А., Т е п и к и н  В. Е., А л е к с а н д р о в а  В. А. «Эпигенез и его минеральные ин
дикаторы», вып. 221, 1970 г., 1111—120.

Проведено детальное изучение структуры высокожелезистого биотита, октаэдрическими 
катионами которого являются преимущественно Fe^, а тетраэдрическими — Si, А1. Приво
дятся соображения о способах расчета моделей структур биотита.

Таблиц 4, библ. 9 назв.

УДК 551.25 + 549.905.1
Динамика кристаллохимического преобразования хлорита в эпигенезе. М у р а в ь е в  В. И., 
С а л ы н ь  А. Л. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 1970 г., 121—127.

В разрезе пермо-триаса горного Мангышлака, мощностью более 6000 м, исследовались 
аутигенные хлориты. Состав исходного обломочного материала во всем разрезе достаточно 
близок и отвечает кварцевым грауваккам. Тождество исходного материала в разрезе опреде
лило относительное постоянство состава аутигенных образований в том числе и хлоритов.

Расчет структурных формул хлоритов из различных участков разреза позволил установить, 
что относительные количества магния в них возрастают с глубиной. Это объясняется изменяю
щимся во времени соотношением компонентов, участвующих в аутигенном минералообразова- 
нии.

Изменение магнезиальности хлоритов в зависимости от глубины залегания свидетельствует 
о их метастабильности в разрезе осадочных пород.

Табл. 3, иллюстраций 3, библ. 11 назв.

УДК 549.901.1+552.143

Динамика изменения плотностных свойств кварца в процессе минералогического «вызрева
ния пород. Математическое и экспериментальное моделирование процесса. К а ц М. Я.,
К а ц М. М., Р а с с к а з о в  А. А. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 1970, 
128-144.

На основе изучения природных кварцев и лабораторных экспериментов при механическом 
и химическом разрушении кварца установлено, что плотностные свойства обломочного квар
ца при разрушении в процессе седиментации изменяются. Зерна с дефектами структуры, га
зово-жидкими включениями, включениями органики и других более легких минералов имеют 
платности меньшие, а зерна с включениями более тяжелых минералов большие, чем плот
ность оптически чистых зерен. Разрушаемость оптически чистых зерен меньше, чем зерен как 
с меньшей, так и с большей плотностью, что обусловливает процесс вызревания обломочного 
кварца при разрушении в период седиментации; процент оптически чистых зерен при этом 
увеличивается. Проведено математическое моделирование этого процесса.

Таблиц 4, иллюстраций 7, библ. 10 назв.

УДК 551.25+549.905.1+548.4

Карбонаты терригенных пород — индикаторы стадий постседиментационного преобразования. 
М у р а в ь е в  В. И. «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 1970 г., 145—153.

Характер структуры карбонатного цемента обломочных пород отражает условия кристал
лизации карбоната или перекристаллизации его при повышенных температурах и давлениях. 
Можно выделить две группы структур карбонатного цемента: 1) структуры свободной поровой 
кристализации и 2) структуры перекристаллизации. Первая группа включает в себя все мно
гообразие структурных типов карбонатного цемента. Степень раскристаллизованности и ха
рактер кристалликов в этой группе определяются дисперсной или ионной примесью в маточ
ных растворах.

При повышенных температурах и давлениях возникают структуры перекристаллизации. 
На этой стадии формирование крупнозернистых структур не сопровождается коррозией обло
мочных зерен, а количества изоморфных примесей могут быть использованы для палеотемпе- 
ратурных построений.

Иллюстраций 7, библ. 4 назв.

УДК 551.25

Использование явления эпигенетического внутрислойного растворения некоторых акцессорных 
минералов для установления времени формирования нефтяных месторождений. Ю р к о 
в а  Р. М.: «Эпигенез и его минеральные индикаторы», вып. 221, 1970 г., 154—166.

Изучались отложения одного из продуктивных горизонтов (XVII) Северного Сахалина. 
В плане распространения горизонта по 10 конседиментационно сформированным антиклиналь
ным структурам сравнивались участки в пределах и за пределами нефтяных и газовых зале
жей, в своде и на крыльях структур с непродуктивным XVII горизонтом. Выявлена отчетли
вая приуроченность менее всего преобразованных вторичными процессами пород к участкам 
в пределах нефтяных залежей. Здесь резко возрастает содержание полевых шпатов и акцес
сорных минералов, сохранившихся от внутрислойного растворения и замещения, намного 
сокращается комплекс аутигенных образований. Результаты исследований использованы для 
оценки фаз и времени аккумуляции нефти.

Таблиц 6, иллюстраций 3, библ. 19 назв.




