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ПРЕДИСЛОВИЕ

Выпускаемая издательством «Мир» в русском пере
воде книга «Земля» представляет собой издание 
не совсем обычного и в некотором отношении нова
торского плана. С одной стороны, это вроде бы 
довольно элементарное введение в геологию, как это 
и обозначено в подзаголовке книги, введение, рас
считанное на читателя, в общ ем достаточно образо
ванного, но не специалиста в области геологии. 
Но, с другой стороны,— и в этом важнейшая особен
ность данной книги — строение Земли, слагающих 
ее минералов и пород и отдельные геологические 
процессы — магматизм, метаморфизм, деформация 
пород, осадконакопление — рассмотрены на основе 
достаточно глубокого, отнюдь не примитивного ана
лиза их физико-химической природы и сущности. 
Этот новый подход коренным образом отличает книгу 
«Земля» от обычных руководств по общей (физиче
ской) геологии, в которых до настоящего времени 
господствует описательная характеристика геологи
ческих тел, явлений и процессов и обилие примеров 
не оставляет места для проникновения в их физико
химический механизм. Исходя из задач, поставлен
ных перед собой авторами, вполне закономерным 
явилось включение в книгу специальной главы 
-«Вопросы термодинамики», предваряющей рассмотре
ние явлений магматизма и магматических пород.
Еще одной важной положительной чертой книги 
является включение в нее обзора новейших пред
ставлений о развитии континентов и океанов, осно
ванных на идеях так называемой новой глобальной 
тектоники (тектоника плит). Эти представления пока 
еще не получили отражения в нашей учебной лите
ратуре. Существенный интерес представляет и заклю
чительная глава «Некоторые аспекты химической 
эволюции Земли», также очень современная по своему 
содержанию.
Таким образом, книга «Земля» представляет удачную 
попытку «подтянуть» учебные руководства по общей 
геологии до уровня, достигнутого геологической 
наукой в последнее десятилетие, в ходе ее обнов
ления в потоке общей научно-технической револю
ции. Думается, что ознакомление с этой книгой, 
по крайней мере с отдельными ее главами, будет 
полезным и геологам старшего поколения, усваивав
шим «азы» своей науки в совершенно иной обста
новке и на совершенно другом уровне.
Особый вес придает книге тот факт, что ее авторы 
являются весьма авторитетными учеными, имена 
которых хорошо известны советским геологам.
Нам представляется, что издание книги «Земля»
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ПРЕДИСЛОВИЕ

в нашей стране будет иметь двоякое положительное 
значение — книга послужит ценным источником осно
вополагающих сведений по отдельным разделам гео
логии и, что, очевидно, не менее важно, явится 
стимулом для создания руководств подобного типа 
у нас. Такие руководства могут быть составлены 
по несколько иному плану, с широким использова
нием материалов и выводов отечественной науки, 
но ценный опыт Дж. Ферхугена и его коллег заслу
живает при этом полного учета и развития.
Гл. 2 книги отредактирована д-ром геол.-мин. наук
А. С. Марфуниным, гл. 8  — д-ром физ.-мат. наук 
М. П. Воларовичем.

В . Хайн



ПРЕДИСЛОВИЕ К АНГЛИЙСКОМУ ИЗДАНИЮ

Цель настоящей книги — краткое изложение современных представлений
о строении Земли и процессах, влиявших на ее формирование. В ней поме
щены также сведения о нерешенных проблемах и приведены различные способы 
подхода к некоторым аспектам геологической науки в надежде, что читателю 
будет интересно узнать о том, что еще геологии предстоит выяснить, а что 
уже считается несомненно решенным.
Книга, как это следует из заглавия, является попыткой ввести читателя в круг 
проблем общей геологии, и эта задача не относится к числу простых. В подоб
ных руководствах нельзя исчерпывающе осветить какой-либо один раздел 
геологической науки; в них можно лишь познакомить со всем тем, что пред
ставляется важным. Несколько большее внимание уделено тем разделам,, 
которые, хотя и не обязательны для понимания помещенного в книге мате
риала, тем не менее необходимы в качестве введения к дальнейшим более капи
тальным руководствам. Так, например, больше места уделено механизму 
деформации твердых тел (гл. 8 ), чем самим структурам горных пород, интер
претация которых требует знания этого предмета. В общем предпочтение* 
отдавалось недостаточно полно разработанным или слабо освещенным в других: 
руководствах разделам. Например, некоторые аспекты классической геологии, 
касающиеся процессов, происходящих на поверхности, и осадконакопления, 
достаточно полно изложены в ряде недавно опубликованных книг, поэтому 
в данном пособии им уделено меньше внимания, чем они того заслуживают 
по своему значению среди других геологических дисциплин. Материал других 
разделов либо менее доступен, либо ему не уделялось в общих руководствах 
должного внимания; на долю таких разделов приходится сравнительно боль
шой объем (см., например, гл. 2, 6 , 8  и др.). Ни в одной книге такого назна
чения не может быть достигнуто полное соответствие в изложении различных 
проблем. Если в некоторых публикациях уделяется, на наш взгляд, несораз
мерно много места процессам и явлениям, наблюдающимся на поверхности, 
то другим может показаться, что мы слишком переоцениваем значение про
исходивших и происходящих в настоящее время процессов в глубинах Земли. 
Любая новая книга того же названия, написанная другим авторским коллек
тивом, будет, конечно, характеризоваться иным подходом и содержанием. 
И, по-видимому, ее авторы будут удовлетворены избранным ими принципом 
изложения.
В общем, когда это было возможно, мы отдавали предпочтение аналитическому 
подходу, нежели чисто описательному. Это требует от студентов более глубо
ких знаний основ физических наук. Вез этого дальнейший прогресс в знаниях 
студентов будет сильно ограничен. Наиболее важные геологические открытия, 
сделанные за последние двадцать лет, и выдвижение новых теорий стали воз
можны лишь благодаря успехам в аналитических направлениях в геологии — 
геофизике и геохимии. Одна из задач данной книги — показать возможности 
этих геологических дисциплин и научить будущих геологов понимать суть 
изучаемых ими физических и химических явлений. Полевые наблюдения 
и исследования, такие, как геологическое картирование, океанографические 
измерения, сейсмометрия, продолжают оставаться важным источником геоло
гической информации. Но полноценная интерпретация этих данных геологом 
может быть дана лишь в том случае, если в его образе мышления будут присут
ствовать элементы, свойственные мышлению физиков и химиков.
Можно лишь сожалеть о том, что Земля образовалась и продолжает изменяться 
без учета того, как особенности ее эволюции будут обобщены и изложены 
в курсе лекций. Этот факт, да и сама природа предмета общей геологии опре
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деляют несоответствие этой книги некоторым устоявшимся программам обуче
ния. Мы считаем, что она может быть использована студентами вторых-третьих 
курсов американских университетов, и надеемся, что представленный в ней 
материал послужит основой для некоторых специальных курсов, читаемых 
в этот период обучения (например, по минералогии, основам геофизики, струк
турной геологии, петрологии и тектонике), и даст необходимый объем знаний 
для овладения более сложными программами сходного направления после 
окончания университета. Мы не утверждаем, что в книге содержится все, 
что необходимо знать студентам-выпускникам геологического профиля, но пола
гаем, что в ней изложено много нужных им сведений и лишь меньшая часть 
ее может оказаться ненужной для них. Несомненно, что все написанное нами 
должно быть расширено и использовано критически в тех программах, где 
эта книга будет положена в основу лекционного курса; обязательным допол
нением к ней в этих программах должны быть полевые и лабораторные работы. 
Нами не делалось никаких попыток дать описание каких-либо технических 
приемов или же привести в полном объеме перечень распространенных мине
ралов, пород, структур и геологических явлений, т. е. всего того, с чем сту
денты должны будут ознакомиться под руководством своих преподавателей. 
Поскольку геологические интересы различных групп студентов неодинаковы, 
мы пытались расположить материал таким образом, чтобы читатель мог найти 
наиболее интересующие его разделы без знакомства с содержанием всей книги. 
Т ак, студентам, увлекающимся химическими аспектами геологических про
цессов, можно рекомендовать прочитать гл. 1, 2, 5, 6 , 9 и 13, опустив главы 
с большим физическим уклоном (4, 8 , 10, 11). Глава 3 имеет в основном описа
тельный характер и рекомендуется к прочтению только потому, что в ней 
объясняется значение некоторых терминов, используемых в литературе. 
Заведомо трудно и рискованно браться за изложение быстро развивающихся 
дисциплин, а это относится ко многим наиболее интересным разделам геологии. 
Представления о раздвигании океанического дна в нашей интерпретации, 
по-видимому, уже устареют к моменту выхода в свет этой книги. В то же время 
если бы она была подготовлена к печати на три-четыре года раньше, то это 
направление, одно из самых перспективных в современной геологии, могло 
быть и не упомянуто в ней.
Конечно, большая часть помещенного в книге материала заимствована из других 
источников. Чтение книг такого типа, как эта, становится утомительным 
занятием, если они пересыщены многочисленными ссылками и выражениями 
признательности авторам заимствованного материала. В нашей общей благо
дарности многим предшественникам и ныне здравствующим коллегам мы 
особенно хотим отметить тех, чьи имена, хотя и не упомянуты в этой книге, 
но пользуются всеобщим уважением благодаря огромному значению их работ. 
Авторам таблиц и рисунков, использованных в нашей книге, мы выражаем 
нашу признательность особо. Мы приносим нашу благодарность также всем 
авторам и издателям за разрешение воспользоваться их материалами.
Беркли, Калифорния, ноябрь 1969 г.

Дж. Ферхуген 
Ф. Тернер 
Л . Вейс 
К. Вархафтиг 
У . Файф



1Глава ^  ОБЩИЕ 
ПРЕДСТАВЛЕНИЯ 
О ЗЕМЛЕ

Цель настоящей книги — дать совре
менные представления о Земле, ее 
строении, эволюции и тех процессах, 
которые являются причиной эволю
ции Земли. Эти вопросы обычно 
относят к так называемой общей 
геологии.
При описании деятельности любой 
сложной системы, будь то человече
ский организм или Земля, обычно 
возникает затруднение — с чего на
чать, так как нет ни одной части 
системы, которая бы не зависела 
от остальных частей, и нет ни одного 
природного процесса, который можно 
было бы понять вне связи с другими 
процессами. Задача вводной главы 
состоит в том, чтобы представить 
общую перспективу объекта исследо
вания и таким образом помочь чита
телю воспринять истинный смысл 
последующих глав.
В сравнении с обычными человече
скими стандартами объект нашего 
исследования очень велик 1 и очень 
стар. Дадим вначале его надлежащее 
описание. Итак, геология начинается 
в поле с наблюдения материала, 
образующего Землю (минералов и ми
неральных агрегатов, называемых 
горными породами), и его геометри
ческого или «структурного» располо
жения. Затем следует изучение вре
менных взаимосвязей, которые могут 
быть логически выведены из этих 
наблюдений. Такие взаимосвязи, ус
танавливающие последовательность

1 Средний радиус Земли равен 6371 км.

событий во времени и дающие схе
матическую модель процесса, дол
жны быть затем объяснены на основе 
экспериментально подтвержденных 
физических законов.
По поводу смысла термина «наблю
дение» целесообразно сделать предо
стерегающее замечание. Большая 
часть Земли скрыта от взгляда. Все, 
что мы можем увидеть на поверх
ности или в наиболее глубоких буро
вых скважинах (около 6  км глуби
ной),— только ничтожная доля ее 
общего объема. Многие наблюдаемые 
факты, так же как и процессы, пред
ставление о которых создается в ре
зультате размышлений над ними, 
относятся к очень далекому прош
лому, к событиям, происшедшим за
долго до появления людей-наблюда- 
телей.
Следовательно, значительная часть 
геологии является плодом воображе
ния. Когда мы говорим: «Наблюде
ния показывают, что Земля имеет 
плотное ядро радиусом около 3400 км», 
мы имеем в виду, что на основании 
большого числа наблюдений, и пре
имущественно данных о времени рас
пространения сейсмических волн, мы 
делаем вывод, что Земля имеет ядро, 
хотя еще никто не видел его, так же, 
как никто и никогда не видел элек
трон. Однако наблюдения очень убе
дительны, и мы считаем фактом, что 
Земля имеет плотное ядро. Мы чув
ствуем себя гораздо увереннее, делая 
такой вывод, чем в том случае, когда 
на основании разнообразных и более
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сложных наблюдений приходим к за
ключению, что возраст Земли оцени
вается в 4,5 млрд. лет (гл. 4), посколь
ку мы еще не можем датировать 
каждый кусочек Земли и к тому же 
не можем быть уверены, что не най
дется порода более древнего возраста. 
Геологические выводы, особенно от
носящиеся к явлениям большого мас
штаба, весьма различаются по сте
пени их надежности. Противополож
ные точки зрения, существующие 
по многим вопросам, могут быть 
в равной мере логически оправданы. 
Почти всегда существуют лишь кос
венные доказательства истинной при
роды явлений, причем многое еще 
предстоит открыть.
Частично из-за неполноты наших 
знаний, а частично вследствие самой 
природы объекта данного исследова
ния вполне строгие заключения могут 
быть сделаны только в очень немно
гих случаях. Препятствие состоит 
в том, что формы вещества и характер 
процессов, происходящих в этом ве
ществе, весьма разнообразны. Не су
ществует двух одинаковых континен
тов, как не существует двух вулканов, 
которые всегда извергались бы оди
наковым образом. Горные породы 
очень редко имеют настолько тожде
ственные состав и структуру, чтобы 
их можно было сравнить с близне
цами.
Своим прогрессом биология человека 
обязана тому, что она может исполь
зовать такие статистические понятия, 
как долговечность, средний рост и т. д. 
Земля же существует в единственном 
числе, и на ней всего лишь пять 
континентов и четыре океана. И суще
ствует только один путь геологиче
ской эволюции — тот, который имеет 
место в действительности. На таком 
скудном статистическом материале 
бывает трудно обнаружить различие 
между закономерными явлениями 
и теми, которые происходят под дей
ствием случайных или второстепен
ных причин. (Под закономерностью, 
или «законом», мы имеем в виду

причинный механизм, когда геологи
ческое событие типа А неизбежно 
связывается с геологическим собы
тием типа Б , подобно тому, как сила 
связывается с ускорением законом 
Ньютона.) Строгие физические зако
ны приводят к необычным послед
ствиям в геологических явлениях 
главным образом из-за сложности 
одновременного действия различных 
составляющих. Подобная ситуация 
характерна и для других естествен 
ных наук. Так, в метеорологии, 
несмотря на то что физические зако
ны, управляющие поведением атмо
сферы, хорошо известны, погода оста
ется в значительной мере необъясни
мой и непредсказуемой.
Когда мы имеем дело с явлениями 
меньшего масштаба на земной поверх
ности или вблизи нее и особенно 
когда используемая шкала времени 
также невелика, мы чувствуем более 
твердую почву под ногами. Материал, 
который слагает доступную часть 
земной коры, называется горной 
породой.
Горные породы представляют собой 
агрегаты минералов. Каждый мине
рал является химическим соединени
ем, состав которого может быть выра
жен химической формулой, например 
кварц (S i0 2), пирит (FeS2), каль
цит (СаС03) и многие другие. Мине
ралы имеют кристаллическое строе
ние, и поэтому изучение Земли в ма
лой шкале начинается с кристалло
графии, которая через минералогию 
приводит к науке о горных породах 
и способах их образования. Здесь мы 
приходим к области науки (петроло
гии), где шкалы размера, расстояния 
и времени более обширны, и эта 
наука, естественно, более умозри
тельна.
Но в отправном пункте, кристал
лографии, мы сталкиваемся с не
которыми наиболее упорядоченными 
явлениями природы: периодическим 
расположением атомов в простран
стве, регулируемым математически
ми принципами симметрии.
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Земля 
в Солнечной системе
Земля — одна из группы планет, 
вращающихся вокруг Солнца и одно
временно вокруг собственной оси. 
Отличительная черта Солнечной сис
темы состоит в том, что векторы угло
вого момента орбитального движения 
и собственного вращения в большин
стве случаев оказываются почти 
параллельными, поэтому планеты 
и большая часть их спутников дви
жутся одинаковым образом в одной 
плоскости и в то же время аналогичным 
образом происходит их вращение во
круг собственных осей. Расстояния 
планет от Солнца измеряются в астро
номических единицах (одна из астро
номических единиц равна среднему 
расстоянию между Землей и Солнцем), 
которые приближенно описываются 
правилом Титуса — Боде

г =  0,4 +  0 ,3 -2 П,
где п =  —оо для Меркурия, 0 — 
для Венеры, 1 — для Земли, 2 — 
для Марса, 3 — для пояса астерои
дов, 4 — для Юпитера и т. д. У ка
занные закономерности планетарной 
системы заставляют предполагать, 
что она образовалась в результате 
одного процесса, из одного и того же 
исходного материала и, возможно, 
почти в одно и то же время. Если мы 
до сих пор и не знаем, как возникла 
Солнечная система, то при изучении 
других планет оказывается возмож
ным получить некоторую информа
цию, имеющую отношение к Земле. 
Среди планет выделяются две само
стоятельные категории: планеты 
«земного» типа, или внутренние (от 
Меркурия до Марса), и «большие», 
или внешние, планеты (от Юпитера 
и далее). Внешние планеты имеют 
заметно большую массу, чем планеты 
земного типа г. Внутренние планеты

1 За исключением Плутона, который обычно 
считают не планетой, а скорее отделившим
ся  спутником, несмотря на то что для него 
приближенно выполняется правило Титу
са  — Боде при п =  7.

меньше по размерам, а их средние 
плотности приближаются к средней 
плотности Земли (например, плот
ность Земли равна 5,52 г/см3, Вене
ры — 5,1, Марса — 4,1, но Сатурна —
0,7). Н изкая плотность внешних пла
нет объясняется влиянием их массы 
и высокой поступательной скорости 
(гл. 1 0 ), вследствие чего в этих 
планетах сохраняется более высокое 
содержание легких элементов (водо
рода, гелия). Таким образом, можно, 
по-видимому, считать, что средний 
состав Земли подобен составу планет 
внутренней зоны.
На расстоянии п =  3 для закона 
Титуса — Боде определенной плане
ты не существует. В то же время 
приблизительно на указанном рас
стоянии наблюдается пояс малых 
тел, называемых астероидами, кото
рые могут быть обломками одного 
или нескольких разрушившихся пла
нетарных тел, или же фрагментами, 
агломерация которых не достигла 
стадии образования планеты. Метео
риты — твердые тела, двигающиеся 
по орбитам вокруг Солнца и падаю
щие время от времени на Землю, 
возможно, являются астероидами, 
которые были смещены со своих 
орбит под влиянием гравитационного 
возмущения со стороны других пла
нет или же в результате столкновений. 
Метеоритам уделяется особенное вни
мание ввиду того, что их состав 
может оказаться близким к земному. 
Поэтому многие из наших представ
лений о составе Земли обусловлены 
изучением метеоритов.

Метеориты

Метеориты подразделяются на две 
большие группы —«железные» и «ка
менные». Первые по существу состоят 
из металлического железа с приме
сями никеля и в меньшей степени 
некоторых других металлов. Камен
ные метеориты содержат главным 
образом силикаты магния и железа 
и примесь металла (известны также
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метеориты, состоящие из металла 
и силиката приблизительно в равных 
количествах). Каменные метеориты 
в свою очередь могут быть подразде
лены на хондриты и ахондриты в за
висимости от того, содержат они 
хондры или не содержат. Хондры — 
мелкие, округлые зерна силикатов 
магния, которые, по-видимому, обра
зовались при кристаллизации рас
плавленных капелек. Как хондриты, 
так и ахондриты бывают различного 
состава. Редко встречающиеся «угле
родистые» хондриты состоят преиму
щественно из гидросиликатов, оли
вина, карбонатов и сульфатов магния 
и кальция, окислов железа и несколь
ких процентов углеродистых соеди
нений. Содержат ли эти углеродистые 
соединения какой-либо биогенный 
материал — вопрос весьма дискус
сионный и до сих пор не решен.

Луна
Средняя плотность Луны (3,34 г/см3) 
не отличается от плотности каменных 
метеоритов. Сила тяжести на Луне 
вследствие ее малого размера также 
незначительна. Поэтому давление 
внутри Луны (гл. 10) не превышает 
~ 5 0  ООО бар и не может сильно 
влиять на ее плотность. Полагают, 
что Земля также частично состоит из 
материала плотностью (при обычном 
давлении) около 3,3 г/см3. (В гл. 10 
показано, что более высокая средняя 
плотность Земли, равная 5,52 г/см3, 
частично обусловлена гравитацион
ным самоуплотнением.)
Анализы лунных пород, выполнен
ные автоматическими установками 
прилунившегося космического кораб
ля «Сервейер», показывают, что иссле
дованные образцы состоят главным 
образом из силикатов, в том числе 
значительного количества алюмоси
ликатов. Эти образцы лунной поверх
ности не совсем похожи на обычные 
метеориты (железные и хондриты). 
Их состав может быть объяснен вул
каническим происхождением, но труд

но допустить, чтобы лунные поро
ды были одинаковы по составу или 
строго сопоставимы с какой бы то 
ни было обычной земной вулкани
ческой породой.

с/ Макроструктура Земли
Как будет показано в следующих 
главах, информация относительно 
внутренней структуры Земли черпа
ется из измерений плотности на ее 
поверхности, измерений вращения 
и движений, при помощи которых 
могут быть рассчитаны моменты инер
ции, из периода свободных колебаний 
Земли и главным образом из измере
ний скорости распространения сей
смических волн (или волн, вызывае
мых землетрясениями) при прохож
дении через Землю. Земля имеет 
плотное ядро радиусом около 3400 км 
и более легкую «мантию» толщиной 
приблизительно 2900 км. Много лет 
назад было высказано предположе
ние, что ядро соответствует по соста
ву железным метеоритам, а мантия 
сопоставима в общих чертах с камен
ными. Это предположение в значи
тельной степени согласуется с совре
менными данными.
Кора отделяется от мантии довольно 
четко выраженной границей, извест
ной под названием раздела Мохоро- 
вичича (или сокращенно Мохо), 
и представляет собой разнородную 
«корку», состоящую главным обра
зом из силикатов. Земная кора — 
это основа, на которой мы живем, 
которая нас кормит и откуда мы 
извлекаем все наши ресурсы: мине
ралы, металлы и топливо.
Анализы большого числа горных по
род показывают, что самый верхний 
слой земной коры (только ее доступ
ная часть) состоит всего лишь из 
восьми химических элементов, кото
рые составляют 98,5% ее веса. Этими 
элементами (в порядке уменьшения 
их содержания, в %) являются: 
кислород — 46,6, кремний — 27,7, 
алюминий — 8,1, железо — 5, каль
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ций — 3,6, натрий — 2,8, калий — 
2,6 и магний — 2,1 (табл. 13-2)1. 
Основная проблема геологии заклю
чается в том, чтобы определить, из 
чего именно состоят земная кора, 
мантия и ядро и каким образом 
и когда возникла эта тройственная 
структура.

Земная кора
Беглый взгляд на географическую 
карту мира показывает, что земная 
кора состоит из континентов и океа
нов. Континенты, составляющие око
ло одной трети земной поверхности, 
поднимаются выше уровня моря в 
среднем на 800 м. В прибрежной 
морской зоне континенты продол
жает континентальный шельф, кото
рый представляет собой платформу 
шириной, как правило, несколько 
десятков километров (фиг. 1 -1 ), рас
положенную на небольшой глубине 
ниже уровня моря (~ 200  м). От

1 Автор приводит лишь одну из моделей 
химического состава земной коры. По дан
ным другой модели (Беус А . А ., «Геохимия 
литосферы», «Недра», 1972), для континен
тальной коры рассчитаны несколько иные 
содержания (в %): железа 5,7, кальция 
4,3, натрия 2,3, калия 1,9 и магния 2 ,4 .— 
Прим. ред.

внешнего края шельфа континенталь
ная зона постепенно опускается вниз 
(континентальный склон) к океани
ческим глубинам.
Характерная черта континентов за
ключается в том, что они сложены 
породами невысокой плотности (сред
няя плотность континентов, вероят
но, приближается к 2 , 8  г/см3) по 
сравнению со средней плотностью 
Земли в целом или же с плотностью 
мантии. Как показывают гравимет
рические данные (гл. 1 0 ), континенты 
располагаются на более высокой от
метке именно вследствие своей более 
низкой плотности. Они, образно го
воря, плавают на более плотной 
мантии, подобно тому, как лед 
плавает на воде. Толщина континен
тальной земной коры с низкой плот
ностью составляет в большинстве 
случаев 30—50 км, и эта величина 
связана с высотой континента над 
уровнем моря: континентальная кора 
обычно (но не всегда) толще под 
высокими горными системами (изо- 
стазия).
Характерная порода континентов — 
гранит не встречается в океанических 
областях. Гранит — магматическая 
порода (образуется при кристаллиза
ции силикатного расплава), пред

Континентальный шельф

Континентальный сплон
Дно глубоководного моря 

Уровень моря 0

10 ZO 30  40 50 60 70 о 80 
Общая доля земной поверхности, /0

ф и г . 1-1. Высота над уровнем моря (или глубина ниже уровня моря) твердой поверхности 
Земли в зависимости от общей доли земной поверхности, в %.
Континенты, включая примыкающий континентальный шельф, занимают менее 30% поверхности 
Земли. Средняя глубина моря составляет около 4,0 км; дно океанов, исключая континентальный шельф 
и континентальный склон, расположено в среднем на глубине 4,8 км.
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ставленная в основном кварцем, 
полевыми шпатами и слюдой. В хи
мическом отношении он состоит глав
ным образом из S i0 2 (65—70 вес.%) 
и А120 3, который является вторым 
по содержанию компонентом. Имен
но поэтому для сокращенного обо
значения состава континентальной 
коры употребляется термин сиалъ 
-(кремний — алюминий) в отличие от 
термина сима (кремний — магний), 
который более характерен для океа
нических пород и особенно для ман
тии.
На континентах, кроме того, встре
чаются значительные количества 
других изверженных пород, бо
гатых кремнием и алюминием (анде
зиты, риолиты), повсеместно распро
странены вулканические базальты, 
а также осадочные породы, образую
щие тонкий и неравномерный чехол. 
Основная масса вещества континен
тов, по-видимому, состоит из мета
морфических пород, которые пред
ставляют собой перекристаллизован- 
ные в твердом состоянии осадочные 
или изверженные породы.
Средняя глубина океанов ниже уров
ня моря составляет около 4,8 км. 
Большая часть океанического дна 
напоминает однообразную равнину. 
Над ней поднимаются большие гор
ные цепи («хребты» или «поднятия»), 
образующие величественную миро
вую систему хребтов, которая в наше 
время является объектом присталь
ного изучения. Наибольшие океани
ческие глубины встречаются в «же
лобах» — узких протяженных дуго
образных впадинах, обычно окаймля
ющих континенты. Самая большая 
известная глубина (11  км) встре
чена в Марианском желобе, распо
ложенном восточнее Марианской 
островной дуги. Острова, которые 
поднимаются с океанического дна, 
имеют типично вулканическое про
исхождение и состоят преимуществен
но из базальта. Океаническая кора 
характеризуется небольшой толщи
ной (6 — 8  км), и поэтому в океаниче

ских областях граница Мохоровичича 
находится на глубинах всего 1 0 — 
1 2  км ниже уровня моря.
Главная цель геологических исследо
ваний заключается в том, чтобы 
выяснить, как возникли континенты, 
какой путь они прошли, прежде чем 
приняли современный вид, и какова 
история морского дна. В последние 
годы особенной популярностью поль
зуется старая гипотеза, заключаю
щаяся в том, что континенты сме
щаются относительно друг друга 
(континентальный дрейф) и что ложе 
океана само принимает участие 
в общем движении (раздвигание 
океанического дна). При этом вдоль 
гребней океанических хребтов за 
счет мантии образуется новая океа
ническая кора, смещающаяся от 
места своего возникновения в сто
роны и вновь опускающаяся в ман
тию. Типичные скорости движения 
составляют величину порядка не
скольких сантиметров в год. С боль
шой долей уверенности можно ду
мать, что это движение связано с 
крупными тепловыми «конвективны
ми» возмущениями в подстилающей 
мантии, верхние несколько сотен 
километров которой, очевидно, уча
ствуют в указанном движении. 
Установление такой связи между 
процессами в мантии и в земной 
коре — очень важное современное 
открытие. Отсутствие соответствую
щей исследовательской техники 
обусловило то обстоятельство, что 
в течение многих десятилетий внима
ние геологов было приковано исклю
чительно к изучению континенталь
ных масс, исследование которых ме
нее затруднительно. Предполага
лось, что континентальные массы, 
так же как и океанические бассейны, 
отражают неизменные, застывшие 
черты земной поверхности, поэтому 
объяснение причин и хода геологи
ческих процессов искали, хотя и не 
вполне успешно, в самой земной 
коре. Мантия, о которой всего 30 лет 
назад было известно чрезвычайно
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мало, долгое время представлялась 
по существу однообразной, гомоген
ной, инертной и совершенно не пред
ставляющей интереса в геологиче
ском отношении. Современный про
гресс измерительной техники (глав
ным образом геофизической и океано
графической) постепенно привел к 
противоположной точке зрения: ман
тия (или, по меньшей мере, верхняя 
мантия) гетерогенна; она постоянно 
взаимодействует с земной корой, и 
в то время как новое вещество коры 
(океанической и континентальной) 
образуется из мантии, «старое» веще
ство земной коры вновь опускается 
в нее.

Геологические процессы
Сложный ход событий, который при
вел к современному строению Земли, 
может быть проанализирован при 
рассмотрении небольшого числа от
дельных региональных процессов, 
каждый из которых в какой-то сте
пени зависит от других.

Эрозия
Химические реакции (гидратация, 
окисление, растворение) между во
дой, выпадающей из атмосферы, и 
горными породами, находящимися 
на поверхности, обусловливают про
текание разнообразных физических 
и биологических процессов, приводя
щих к разрушению горных пород 
(«выветриванию») и образованию поч
вы — рыхлого прерывистого слоя, 
на котором произрастает раститель
ность, и, следовательно, выращи
ваются продукты питания. Одним 
из важнейших продуктов процесса 
выветривания и главной составной 
частью почвы является группа мине
ралов, известных под названием гли
нистых (водные алюмосиликаты); она 
обладает интересными структурными 
и физическими особенностями. Про
дукты выветривания зависят от кли
матических условий, и потому изуче

ние древних продуктов выветривания 
позволяет судить о характере клима
тических условий в прошлом.
Под влиянием силы тяжести разру
шающийся материал, естественно, 
стремится осыпаться вниз. Поэтому 
возникающие при выветривании об
ломки пород обычно перемещаются 
от более высокого местоположения 
(горы) к более низкому (морское дно). 
Такие процессы переноса совер
шаются в основном под действием 
текущей воды и, в меньшей степени, 
ветра и льда. Выветривание и пере
нос материала приводят к его эффек
тивной механической и химической 
пересортировке. Мелкие частицы, 
например частицы глины, обычно 
перемещаются быстрее и дальше, чем 
более крупные, такие, как зерна 
песка, состоящие из кварца S i0 2. 
Растворимые соли, например угле
кислый натрий и двууглекислый 
кальций, выносятся реками в 
море.
Очевидно, что эрозия приводит к 
понижению поверхности суши — 
(процесс, называемый денудацией). 
Типичная скорость денудации, ве
роятно, равна нескольким санти
метрам в тысячу лет, хотя она сильно 
зависит от климатических условий 
и средней высоты над уровнем моря. 
Понятно, что при такой скорости 
денудации континенты, поверхность 
которых расположена в среднем на 
высоте 800 м над уровнем моря, 
были бы разрушены до нулевой от
метки приблизительно за 1 0 7 лет. 
В то же время они имеют гораздо 
более древний возраст, и поэтому 
должны существовать другие про
цессы, которые обусловливали 
подъем континентов или же над
страивали их рельеф. Вид топогра
фической поверхности в любой мо
мент истории Земли, характер воз
вышенностей и долин, а также мно
гие другие особенности ландшафта 
ясно показывают, что существует 
постоянное равновесие между эро
зией и процессами (такими, как вул
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канизм и складкообразование), фор
мирующими сушу.
Изучением эволюции ландшафта за
нимается геоморфология. Проводи
мые в этом направлении исследова
ния давно привели к важному выво
ду, что в последнее время (т. е. 
в последние несколько миллионов 
лет) наиболее коренные изменения 
климата достигали высшей точки в 
период «ледниковой» эрозии, когда 
большие массы льда накапливались 
в средних и высоких широтах. Ледя
ные шляпы Гренландии и Антарк
тиды являются пережившими свое 
время примерами таких некогда ши
роко распространенных ледяных 
покровов. Недавно существовавшие 
ледники оставили отчетливый след 
в ландшафте, а также привели к воз
никновению некоторых интересных 
геофизических явлений, например 
опускания поверхности под тяже
стью льда и ее медленного подня
тия после его таяния. Современные 
оценки вязкости верхней мантии — 
основного параметра, фигурирующе
го во всех дискуссиях о динамике 
Земли,— основаны на наблюдениях 
скорости постгляциального восста
новления уровня. Сказанное выше 
может служить примером того, как 
некоторые окольные пути исследова
ния могут привести к получению 
необходимой геологам информации 
и как некоторые области геологии 
тесно связаны между собой, хотя 
на первый взгляд представляются со
вершенно различными.

Осадконакопление

Размельченный материал перено
сится вниз и накапливается в низи
нах, в речных долинах, на конти
нентальном шельфе или на дне океа
на и т. д., где он отлагается в виде 
горизонтальных слоев осадков. Пе
риодические изменения в условиях 
отложения осадков, в природе и ско
рости поступления разрушенных гор
ных пород выражаются в типичном

свойстве осадков, отложившихся из: 
воды или воздуха,— их слоистости, 
или стратифицированности. С тече
нием времени давление, возникаю
щее из-за увеличения веса накапли
вающихся сверху осадков, вместе 
с химическими реакциями, в кото
рых участвует захваченная осадками 
вода, приводят к уплотнению и за
твердеванию исходных рыхлых осад
ков.
Осадочные породы составляют только- 
малую часть земной коры. На дне 
океана они образуют слой толщиной 
лишь в несколько сотен метров или 
до километра. Мощность этого слоя 
оказывается слишком малой при со
поставлении со скоростью отложения 
осадков, что свидетельствует об отно
сительной молодости отложения 
осадков и, следовательно, об относи
тельной молодости подстилающей 
океанической коры. Гораздо более 
толстый покров осадочные отложе
ния образуют в области континен
тального шельфа. Значительная 
часть континентов закрыта чехлом 
древних осадочных пород мощностью 
в несколько километров. Существуют 
отдельные впадины (геосинклинали) 
протяженностью в сотни километровг 
в которых напластования древней
ших осадочных пород достигают го
раздо большей мощности — от 1 0  

до 30 км. Многие из этих пород 
имеют мелководное происхождение, 
некоторые, несомненно, образова
лись в условиях суши. Очевидног 
отложение осадков в таких впадинах 
связано с синхронным опусканием 
поверхности и одинаковым с ним по* 
интенсивности накоплением осадков 
в сохраняющейся обстановке мелко
водья. Примечательно, что в боль
шинстве случаев такие области, 
в которых земная кора непрерывна 
прогибается вниз и происходит интен
сивное накопление осадков, развиты 
преимущественно в горных районах. 
Классическим примером является об
ласть, расположенная вдоль восточ
ного побережья США в Аппалачах.
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Вулканическая деятельность

Вулканизм. Вулканизм, с точки зре
ния человека,— одно из наиболее 
эффектных и разрушительных геоло
гических явлений, заключающееся 
в том, что вещество расплавленных 
горных пород и газы извергаются на 
поверхность. Магма — общее назва
ние для расплавленных пород. Воз
никновение, движение и извержение 
магмы — все эти процессы в сово
купности определяют то, что назы
вают вулканической деятельностью; 
вулканизм же — ее проявление на 
поверхности. Магма возникает при 
температурах 850—1200° С *, затем 
по естественным каналам самотеком 
изливается на поверхность (излив
шаяся магма известна под назва
нием лавы), и наконец, при затвер
девании лавы происходит образова
ние вулканических горных пород. 
Отделение газа может осуществлять
ся путем спорадических взрывов 
большой силы, называемых экспло- 
зиями. Вулканический газ (главным 
образом водяные пары и двуокись 
углерода) в случае такого интенсив
ного отделения обычно захватывает 
из вскипающей магмы фрагменты 
вулканического материала — застыв
шее стекло, спекшиеся кристаллы 
и, кроме того, обломки пород, ото
рванные от стенок вулканических 
каналов. Выпадая на поверхность 
суши или на морское дно, такой 
пирокластический материал обра
зует покровы, которые имеют те же 
характерные черты, что и обычные 
осадочные отложения — обломочную 
природу, грубую слоистость и сорти- 
рованность.
Большинство разновидностей магмы 
представлено силикатными распла
вами, содержащими 45—70 вес.% 
Si02. Обогащенные кремнеземом раз-
1 В условиях высоких общих давлений 
на глубине 10—30 км и при повышенном 
давлении паров Н 20  возникновение гра
нитной магмы возможно при значительно 
более низких температурах (650—700° С).— 
Прим. ред.

новидности магмы по традиции, осно
ванной на ныне устаревшем пред
ставлении о роли «кремневой кисло
ты», называются кислыми в противо
положность основным магмам, имею
щим меньшее содержание кремнезе
ма. Наиболее распространенные лавы 
(базальты) относятся к категории 
основных магм и содержат около 
50% S i0 2.
Состав лавы, извергаемой вулканом, 
со временем может изменяться; на
пример, существует заметное раз
личие между излившимися в разное 
время лавами Везувия. Изредка 
встречаются вулканы, которые могут 
попеременно или почти в одно и то же 
время извергать различные типы 
лавы (например, базальтовые и кис
лые породы в районе Ньюберри, в 
настоящее время, по-видимому, по
тухшего вулкана в Орегоне). Состав 
лав одного вулкана может заметно 
отличаться от состава лав другого, 
расположенного на расстоянии всего 
нескольких километров, как в случае 
вулканов центральной Экваториаль
ной Африки — Ньира-Гонга и 
Ньямурагира. Но чаще можно 
наблюдать, что все вулканы, при
надлежащие к одной «провинции», 
или области, обычно изливают лавы, 
которые, хотя заметно и различаются 
между собой, имеют одни и те же 
химические характеристики, указы
вающие на их общее происхождение. 
Вопрос о том, как образуются лавы 
и каковы причины, приводящие к 
появлению химических различий 
между ними, является наиболее важ
ным в петрологии изверженных по
род.
Вулканизм, будь это единичный или 
многократный акт, проявляется поч
ти всегда на земной поверхности, но 
при этом географическое распределе
ние вулканических областей очень 
локализовано. Вот какова картина, 
наблюдающаяся в настоящее время: 
большинство современных и недав
но потухших вулканов встречается 
вдоль побережья Тихого океана;
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остальные вулканы разбросаны по 
земной поверхности, но сгруппирова
ны в определенных областях — в 
Средиземноморье, на дуге Малых 
Антильских островов, в Индонезии, 
в средней части Атлантического океа
на и в нескольких других районах. 
Между вулканизмом, сейсмической 
активностью и горообразовательными 
движениями существует общая кор
реляция, но эти явления никогда не 
бывают одинаково продолжительны
ми и никогда не происходят строго 
одновременно.
На основании изучения сейсмической 
деятельности в районах извержений 
можно предположить, что магмати
ческие очаги — это локальные резер
вуары, залегающие на глубине около 
50 км. Вероятно, они представляют 
собой карманы жидкости, образо
вавшейся при частичном плавлении 
материала внешней мантии, являю
щегося в целом твердой породой. 
Выяснение детального механизма, 
при помощи которого таким образом 
могли бы образовываться и нака
пливаться в изолированных подко- 
ровых резервуарах большие массы 
магмы,— проблема, ждущая своего 
решения.
Плутонизм. Образование геологи
ческих тел, часто имеющих большую 
протяженность, вскрытых глубокой 
эрозией в древних горных хребтах 
и содержащих некогда глубинные 
кристаллические породы, происходи
ло в пределах земной коры при засты
вании магмы, поднимавшейся с боль
шой глубины. Это и есть плутониче
ские породы. Явления, связанные с 
их внедрением, остыванием и кри
сталлизацией, могут быть названы 
плутонизмом. Плутонические породы 
по составу относятся к тем же груп
пам, что и вулканические. В обоих 
классах пород наблюдаются одни 
и те же сочетания минералов: кварц 
со щелочными полевыми шпатами — 
в кислых породах, пироксены с каль
циевыми полевыми шпатами (плагио
клазом) и оливином — в основных.

Общим для обоих классов является 
совпадение определенного, отчетливо 
выраженного характера концентра
ции малых элементов, например Zr, 
Nb, Та, Ti, в породах, обогащенных 
натрием и калием по сравнению 
с кремнием. Существуют некоторые 
устойчивые, большей частью незна
чительные химические различия 
между вулканическими и плутониче
скими породами, а также отчетливые, 
различия в структуре пород, которые 
определяются различной скоростью 
охлаждения и степенью сохранения 
растворенной воды вблизи поверх
ности по сравнению с глубинными 
условиями.
Магматическое тело, внедрившееся 
на некотором уровне ниже поверх
ности Земли, называется магматиче
ской интрузией. Процессы образова
ния интрузий не вполне поняты, но 
формы некоторых интрузивных тел 
небольшого размера и их структур
ное взаимоотношение с окружающи
ми породами ясно указывают на 
интрузивную природу этих тел. 
Крутопадающие плоские интрузив
ные тела, известные под названием 
даек, пересекают слои окружающих 
осадочных пород и могут сохранять 
более или менее постоянный вид вне 
зависимости от структуры вмещаю
щих пород на протяжении многих 
километров. Известны также пласто
вые интрузии (силлы) плутонических 
пород, которые, по-видимому, 
являются инъекциями магмы, внед
рившимися параллельно напластова
нию вмещающих осадочных пород. 
Некоторые из пластовых интрузий, 
основные по составу, имеют мощ
ность несколько тысяч метров и про
стираются в горизонтальном напра
влении на сотни километров и более. 
В отдельных местах древние вулканы 
бывают вскрыты эрозией до основа
ния, и в этих случаях можно видеть 
кольцеобразные, более или менее 
округлые в обнажении интрузивные 
комплексы, обычно имеющие диаметр
1—30 км. Такой типичный комплекс
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состоит из нескольких концентри
ческих, почти вертикальных интру
зий, каждая из которых более или 
менее соответствует по форме полому 
цилиндру.
Любая магма имеет меньшую плот
ность, чем изверженные породы 
того же состава. Следовательно, 
вообще говоря, должна существовать 
общая тенденция, заставляющая об
разовавшиеся магматические рас
плавы передвигаться вверх и зани
мать более высокое положение в поле 
силы тяжести. Это особенно спра
ведливо для кислых магм, так как 
средняя плотность вещества извер
женных пород уменьшается с повы
шением содержания кремнезема. 
Однако по причинам, которые будут 
рассмотрены ниже, интрузивные мас
сы кислой магмы, интенсивно раз
двигая окружающие породы во время 
своего подъема, обычно кристалли
зуются и затвердевают, не доходя до 
поверхности. Характерной их чертой 
является то, что они образуют очень 
большие массивы сложного строения 
(батолиты), содержащие множество 
индивидуальных тел,— плутонов, 
каждый из которых представляет 
собой обособленное поднятие от ниж
ней части батолита. Так, батолит 
Сьерра-Невада в Калифорнии, зани
мающий площадь свыше 600 X 
X 1 0 0  км и имеющий рельеф с пере
падами высот в несколько километ
ров, вероятно, включает 1 0 0  или 
200 отдельных плутонов. Хотя плу- 
тоны заметно отличаются по составу 
пород, большинство их сложено 
кварцсодержащими кислыми плуто
ническими породами, известными под 
названием гранитов. Внедрение бато
лита Сьерра-Невада произошло не 
сразу. Радиометрические данные по
казывают, что плутоническая дея
тельность была сконцентрирована по 
меньшей мере в трех эпизодических 
процессах, происходивших с интер
валом около 1 0 0  млн. лет.
Внедрение батолита или даже плуто- 
на, имеющего меньшие размеры, ве

роятно, должно сопровождаться глу
бокими изменениями — структурны
ми, тепловыми и химическими, про
исходящими в интрудированных вме
щающих породах. Близлежащие по
роды могут быть смещены в сторону, 
деформированы пластической теку
честью в твердом состоянии или же 
раздроблены и пронизаны прожил
ками магмы в любом масштабе — от 
того, который можно заметить толь
ко в образце, до видимого на геоло
гической карте. Вблизи контакта с 
интрузией породы могут перекри- 
сталлизоваться, могут изменить хи
мический состав в результате при- 
вноса элементов извне водяными па
рами и растворами, отделявшимися 
от охлаждающего плутона, или даже 
могут быть частично переплавлены. 
Сама магма также участвует в ука
занных приконтактовых реакциях, 
и в результате такого взаимодействия 
она может оказаться загрязненной 
привнесенным из окружающих по
род материалом.
Плутонизм сопровождается побоч
ным явлением, представляющим 
большой интерес с точки зрения эко
номики,— образованием рудных тел 
в породах интрузии или вблизи нее. 
Рудное тело представляет собой гор
ную породу, в которой один или 
несколько химических элементов при
сутствует в концентрации, достаточно 
высокой для того, чтобы их про
мышленная разработка была выгод
ной. Процессы, при которых микро- 
компоненты земной коры, такие, как 
Си, Pb, Zn, Аи, Ag, Ni и многие 
другие, образуют экономически вы
годные концентрации, разнообразны 
и сложны. Они требуют подробного 
специального рассмотрения.

Метаморфизм

Обширные континентальные площа
ди подстилаются горными породами, 
которые, судя по их минералогии и 
структуре, не являются ни чисто 
осадочными, ни изверженными. Мож
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но показать, что эти метаморфические 
(или измененные) породы являются 
изверженными или осадочными по
родами, которые были перекристал- 
лизованы в твердом состоянии. Мета
морфизм может происходить под дей
ствием тепла или высокого давления 
или же при одновременном влиянии 
обоих факторов. Тепловые эффекты, 
например, отчетливо проявляются в 
«контактовом метаморфизме», разви
вающемся в приконтактовых зонах 
плутонических интрузий. Однако в 
общем смысле метаморфизм предста
вляет собой явление регионального 
масштаба, в котором участвуют очень 
большие объемы пород и которое не 
может быть связано только с внедре
нием магмы.
Метаморфические породы весьма раз
нообразны, так как из одного и того 
же исходного материала (например, 
базальта или глинистого сланца) мо
жет образоваться множество различ
ных минеральных ассоциаций. Это 
разнообразие частично обусловлено 
тем, что рост температуры и повы
шение давления приводят к сдвигу 
химического равновесия в про
тивоположные стороны. Таким об
разом, при высокой температуре и 
низком давлении образуются совер
шенно иные минеральные ассоциации, 
чел в условиях низкой температуры 
и высокого давления. В результате 
большой полевой и эксперименталь
ной работы в настоящее время стало 
возможным определять сильно изме
няющиеся индивидуальные условия, 
характеризующиеся определенными 
величинами давления, температуры 
и других физических переменных, 
при которых была перекристаллизо- 
вана данная метаморфическая по
рода.
Отличительная черта пород, под
вергшихся региональному метамор
физму,— наличие более или менее 
параллельной листоватой или слан
цеватой текстуры. Метаморфические 
породы, известные под названием 
гнейсов, минералогически очень по

хожи на магматические граниты, от 
которых они отличаются главным 
образом своей сланцеватостью, выра
женной более или менее правильным 
чередованием слоев. Глинистый сла
нец может быть превращен в породу, 
имеющую ярко выраженную слан
цеватость и называемую слюдяным 
сланцем. Сланцеватые породы обла
дают сильной анизотропностью 
свойств. Эта анизотропность может 
возникать при перекристаллизации 
исходных изотропных пород только 
в том случае, если сам фактор, вызы
вающий перекристаллизацию, также 
анизотропен. Один из таких факто
ров — одностороннее (негидростати
ческое) сжатие, называемое стрессом. 
Как будет показано ниже, испытав
шие региональный метаморфизм по
роды, по-видимому, претерпели 
основную перекристаллизацию имен
но в то время, когда они подвер
гались стрессу.

Деформация 
(диастрофизм и тектонизм)

То, что Земля является скорее дина
мической системой, чем статической, 
ясно видно также из наблюдений 
механической деформации, прояв
ляющейся во многих породах, и осо
бенно в осадочных. Следует напом
нить, что осадочные породы в про
цессе формирования образуют слои, 
или пласты, первоначально имевшие 
горизонтальное или близкое к гори
зонтальному залегание. Однако 
обычно пласты осадочных пород зале
гают наклонно или же образуют 
складки различного вида (фиг. 3-44), 
которые говорят о существовании 
постседиментационной деформации. 
Более того, осадочные породы мор
ского происхождения встречаются во 
многих горных массивах на высоте 
нескольких тысяч метров над уров
нем моря, что вновь указывает на 
существование постседиментацион- 
ного поднятия. Систематические мно
гократные наблюдения, проводимые
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в некоторых районах, ясно показы
вают, что поверхность суши в настоя
щее время движется и скорость этого 
движения составляет несколько сан
тиметров в год. При геологическом 
картировании иногда наблюдается 
смещение больших блоков горных 
пород в горизонтальном (или близком 
к нему) направлении на расстояние, 
превышающее десятки километров. 
Так, западная часть Швейцарских 
Альп сложена складчатыми осадоч
ными породами, которые первона
чально находились гораздо южнее 
их современного местоположения. 
Такие сместившиеся массивы должны 
быть ограничены, по меньшей мере 
с одной стороны, разломами или 
«сбросами», т. е. трещинами, по обе 
стороны которых противолежащие 
массы смещались во взаимно противо
положных направлениях относитель
но друг друга. Например, горизон
тальное смещение вдоль крупного 
разлома Сан-Андреас в Калифорнии 
составляет несколько сотен кило
метров, и амплитуда этого смещения 
все еще продолжает увеличиваться 
в настоящее время, причем скорость 
смещения также оценивается прибли
зительно в несколько сантиметров 
в год. Резкое перемещение вдоль 
разломов может сопровождаться 
землетрясениями, частота и сила ко
торых свидетельствуют об интенсив
ности современной тектонической 
деятельности Земли. Деформации 
в породах, которые обнаруживаются 
непосредственно или же из косвен
ных наблюдений, существуют на лю
бом уровне — от микроскопических 
нарушений правильного строения 
кристаллов до перемещения целых 
континентов.
Не все части Земли деформируются 
в равной степени: в любое время 
можно обнаружить большие участки, 
на которых, по-видимому, ничего 
особенного не происходит, тогда как 
другие участки подвергаются интен
сивной деформации, в результате ко
торой, например, образуются боль

шие горные хребты (как в случае 
гигантской горной системы, которая 
протягивается в широтном напра
влении от Альп до Гималаев, или 
в случае Кордильер, вытянувшихся 
вдоль западного побережья Север
ной и Южной Америки). Эти локали
зованные площади носят название 
орогенических поясов, а термин 
«орогенез» применяется для обозна
чения горообразовательных процес
сов. Орогенез непостоянен во време
ни, так как последовательность де
формационных процессов разделена 
временными интервалами относи
тельного покоя. Орогенез обычно 
связан с региональным метаморфиз
мом (причины этого будут рассмотре
ны ниже); кроме того, существует 
общая связь между орогенезом, вул
канической и плутонической дея
тельностью.
Геолог стоит перед тремя проблема
ми, касающимися изучения дефор
мации пород:
1. В первую очередь он должен точно 
установить, в основном на основании 
полевого картирования, какие имен
но деформации произошли, где и 
когда.
2. Изучить наблюдаемую картину де
формаций или деформационных на
пряжений (стрессов), чтобы выяс
нить причины их возникновения. Так 
как наблюдаемые напряжения 
являются остаточными (т. е. необра
тимыми и, следовательно, неупруги
ми), он сталкивается здесь с общей 
сложной картиной неупругих свойств 
окружающих твердых тел (гл. 8 ), 
которая сама по себе является труд
ным для исследования объектом и, 
кроме того, еще более усложняется 
вследствие продолжительности со
бытия в геологической шкале време
ни (гл. 4).
3. Выяснить, какой механизм мог 
обусловливать возникновение воз
можных напряжений. Некоторые ис
следователи выражают сомнения в 
том, что геологические напряжения 
имеют существенно термальное про-
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исхождение, т. е. возникают в основ
ном под влиянием температурных 
перепадов между различными участ
ками Земли и под влиянием различия 
скоростей изменения температуры. 
Каким образом поле высокой темпе
ратуры генерирует поле напряжений, 
вопрос сложный: все еще не вполне 
выяснена роль, которую играет в 
земных процессах конвективное дви
жение, возникающее под действием 
тепловых потоков (гл. 1 1 ), хотя 
обычно полагают, что деформации 
земной коры в большинстве случаев 
вызываются крупномасштабными 
конвективными потоками в подсти
лающей мантии.

Другие процессы, 
происходящие в глубинах Земли

Все пять процессов, кратко описан
ные в предыдущих параграфах, мож
но наблюдать непосредственно или 
же составить заключение о них на 
основе косвенных наблюдений, про
веденных на поверхности Земли. Кро
ме того, несомненно, существуют 
другие процессы, происходящие ни
же земной поверхности, как, напри
мер, процессы возникновения и пере
носа тепла, которые рассмотрены 
в гл. 11. То, что процесс теплопере- 
носа в Земле существует, ясно видно 
из исследований поверхностного 
теплового потока — количества теп
ла, которое достигает поверхности 
при распространении от источников 
тепла, расположенных внутри коры, 
мантии, а также, возможно, и внутри 
земного ядра. Фактически тепло- 
перенос является наиболее важным 
из всех геологических процессов, 
так как он доставляет энергию, необ
ходимую для протекания всех дру
гих процессов. Тепло возникает 
внутри Земли, главным образом при 
самопроизвольном распаде ядер ра
диоактивных элементов, но значи
тельный вклад могут вносить и дру
гие источники тепла, ^такие, как

приливо-отливное трение и грави
тационная энергия.
Массоперенос, или конвективное 
движение, происходит в большом 
масштабе также преимущественно в 
мантии и ядре Земли. Имеются толь
ко косвенные доказательства его су
ществования, так как никто и никог
да не видел потоков в мантии. Эти 
доказательства основаны, во-первых, 
на теоретических соображениях, ко
торые говорят о том, что конвекция 
может проявляться при указанных 
условиях, и, во-вторых, на наблю
даемой структуре поверхностных де
формаций и особенно на данных 
о процессах орогенеза, континенталь
ного дрейфа и раздвигания морского 
дна, которые трудно объяснить на 
основе других предположений. Ко
ротко говоря, конвекция заключает
ся во влиянии гравитационного воз
действия на плотностные различия, 
возникающие вследствие различий в 
температуре. Более нагретые и, сле
довательно, более легкие вещества 
обычно стремятся двигаться вверх, 
тогда как для веществ холодных и 
плотных преобладает тенденция к 
движению вниз. Кроме того, конвек
ция является эффективным меха
низмом процесса теплопереноса.
О крупномасштабной миграции эле
ментов внутри Земли известно срав
нительно немного. Мы уже могли 
видеть, что выветривание и осадко- 
накопление являются эффективными 
механизмами процессов переноса и 
разделения некоторых элементов. 
По-видимому, перенос других эле
ментов происходил в больших 
масштабах внутри Земли, и, воз
можно, он все еще продолжается в 
настоящее время. Примером такого 
процесса является вынос из мантии 
в атмосферу через вулканы паров 
воды, двуокиси углерода и других 
газов. Некоторые химические эле
менты, имеющие низкое среднее со
держание в земной коре (например, 
редкоземельные элементы и такие 
металлы, как Си, Аи, Hg), на срав
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ф и г . 1-2. Несогласное залегание пород близ Сиккар-Пойнта, Шотландия, ставшее 
классическим примером благодаря работам Хаттона.
Почти вертикально стоящие пласты силурийских пород несогласно перекрыты слабонаклонными пластам» 
древнего красного песчаника (девон).

нительно небольших участках коры 
могут встречаться в концентрациях, 
которые во много раз превышают 
средние содержания элементов 
в коре. Очевидно, процесс концен
трации должен сопровождаться пе
реносом таких элементов на значи
тельные расстояния. Еще один при
мер процессов крупного масштаба — 
образование земного ядра и его 
отделение от мантии, процесс, на
сколько нам известно, все еще про
должающийся в настоящее время. 
Существует также косвенное доказа
тельство того, что концентрация не
которых элементов в земных оболоч
ках, в частности U, Th и К, увели
чивается снизу вверх.

Стратиграфическая колонка 
и шкала геологического времени

Кристаллический фундамент конти
нентальной коры на громадных пло
щадях перекрыт чехлом осадочных 
пород. Во многих случаях можно 
изучить и провести измерения после
довательности осадочных отложений, 
мощность которых может достигать

сотен и даже нескольких тысяч мет
ров. Общеизвестно, что в любой вер
тикальной последовательности оса
дочных пород пласты, залегающие 
выше по разрезу, несомненно, 
являются более молодыми. Тем на 
менее впервые это стало ясно всего 
лишь 300 лет назад. Этот принцип, 
известный под названием закона на
пластования Стено, явился тем осно
вополагающим камнем, на котором 
позднее выросло здание науки стра
тиграфии — науки о напластованиях 
пород и той информации, которая 
в них записана происходившими со
бытиями. Стратиграфия в свою оче
редь лежит в основе геологической 
хронологии.
Некоторые осадочные слои, особенно 
морского происхождения, содержат 
ископаемые остатки древних живот
ных и растений. Это случайные следы 
вымершей фауны и флоры. Их после
довательная смена в стратиграфи
ческом разрезе дает хотя и не пол
ную, но все же отчетливую картину 
развития жизни и географических 
миграций фауны с течением времени. 
В одном отношении эта картина 
несомненна. Фауна из верхней части
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разреза развивалась и захоронялась 
в отложениях в некоторый более 
поздний период времени, чем фауна, 
сохранившаяся в нижней части раз
реза. Упрощенно предполагая, что 
идентичная фауна развивалась повсе
местно в одно и то же время, мож
но составить сводную стратиграфо- 
•фаунистическую стандартную колон
ку, пригодную для всех районов 
одного и того же континента. 
Несмотря на явные затруднения, эта 
работа все же была проделана в 
конце X V III в. английским исследо
вателем Уильямом Смитом. Он по
строил стандартную колонку мор
ских осадочных отложений юго-вос- 
точной Англии, а затем расширил 
и распространил ее на все отложения 
осадочного чехла Англии и Уэльса. 
В самом конце предыдущего столетия 
стандартная стратиграфическая ко
лонка, как известно, охватывала не 
только осадочные отложения Велико
британии и Европы, но так же 
успешно была распространена и на 
отложения Северной Америки. Раз-
т а б л и ц а  м
Геохронологическая таблица

Эра Период

делы колонки выделяются на основе 
комплексов пород — характерных 
индивидуальных стратиграфических 
разрезов, типичных для данной мест
ности. Наиболее крупные разделы 
(системы) ограничены сверху и снизу 
характерными маркирующими пере
рывами в последовательности отло
жений (несогласиями) для районов 
этого типа. Каждая система пород 
несет информацию о событиях, про
исходивших в отрезок времени, со
ответствующий осадкоцакоплению. 
Животные и растения по сравнению 
с осадочными породами обладают 
гораздо большим разнообразием. 
Каждый вид и каждая экологическая 
совокупность несут четкий отпечаток 
своеобразия. Каждый слой осадоч
ных пород также является единствен
ным в своем роде, но его индиви
дуальный характер в большинстве 
случаев неочевиден. Известняки раз
личного возраста из различных мест
ностей могут оказаться неотличи
мыми один от другого, например, по 
физическим (литологическим) свой-

Возраст по радио
метрическим данным 

(ориентировочно), 
млн. лет

Кайнозойская

Четвертичный

Третичный

( Голоцен 
I  Плейстоцен

г Плиоцен 
I Миоцен 
\ Олигоцен 

Эоцен 
ПалеоценI

Мезозойская

Палеозойская

Меловой
Юрский
Триасовый

Пермский
Каменноугольный
Девонский
Силурийский
Ордовикский
Кембрийский

( Пенсильванский 
\  Миссисипский

Докембрийское время

-70

- 225-230

-350

-500

-600
- 600—3500
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ствам. Таким образом, хотя каждый 
раздел геологического времени уста
навливается на основе местной стра
тиграфической последовательности, 
корреляция событий, соответствую
щих этому времени в других районах, 
производится геологами на осно
ве изучения ископаемых остатков. 
В табл. 1-1 приведен перечень основ
ных разделов геологического време
ни в соответствии со стандартной 
стратиграфической колонкой. Все 
геологические события обсуждаются 
на основе этой стандартной хроноло
гии. Условный возраст разделов, 
определенный по радиометрическим 
данным и приведенный в правой 
части колонки, установлен сравни
тельно недавно и, безусловно, подле
жит дальнейшему уточнению.

Некоторые замечания 
о Земле

Имеющиеся в нашем распоряжении 
теологические данные свидетель
ствуют, что многие геологические 
процессы невозможно было бы ни 
наблюдать, ни понять, если бы они 
не были очень длительными. Для 
того чтобы можно было заметить 
перемещение континентов относи
тельно друг друга при скорости 
движения 1 см/год, необходимо про
вести сложные измерения расстояния 
через разделяющий их океан с точ
ностью порядка 10_6. Тем не менее 
при такой скорости движения они 
переместятся на 1 0 0 0  км, достаточно 
большое расстояние, за 1 0 8 лет — 
промежуток времени, который в гео
логическом смысле относительно не
велик. Медленность многих земных 
процессов (которая, как мы увидим 
в гл. 4, в значительной степени 
определяется большими размерами 
Земли) компенсируется большой 
протяженностью времени. С точки 
зрения обычных человеческих стан
дартов Земля по своим размерам и 
возрасту — объект необычный.

Она необычна и в том отношении, что 
подавляющая ее часть находится в 
условиях температур (достигающих 
нескольких тысяч градусов; гл. 1 1 ) 
и давлений (вплоть до ~ 3  млн. бар; 
гл. 1 0 ), превышающих тот уровень, 
который достигнут эксперименталь
ной техникой. Химикам известно 
множество особенностей воды и вод
ных растворов; это знание можно 
было бы применить в изучении, ска
жем, химии океанов и седимента- 
ционных процессов. Однако некото
рые геологически важные природные 
флюиды имеют температуру порядка 
нескольких сотен градусов (гидро
термальные растворы; гл. 5), при 
которой свойства водных растворов 
изучены в гораздо меньшей степени. 
Физики могут многое рассказать нам 
об электрических свойствах вещества 
(например, об электропроводности) 
при обычных или близких к обычным 
условиях, но лишь очень немногие 
из этих сведений могут найти непо
средственное применение в условиях 
давления, преобладающего в земном 
ядре, где электрический поток вызы
вает образование магнитного поля 
Земли. Таким образом, геологи, гео
химики и геофизики вынуждены 
использовать в основном широкие 
обобщения и законы (например, 
законы термодинамики), чтобы уста
новить качественно, а не количест
венно природу явлений, которые мо
гут происходить. Наше невежество 
и сомнения в отношении земных про
цессов в значительной степени обу
словлены отсутствием необходимых 
экспериментальных данных.
Кроме того, довольно досадной для 
исследователя физического профиля 
особенностью Земли является ее 
«загрязненность» и отсутствие стро
гой упорядоченности. Горные поро
ды — отнюдь не чистые химические 
соединения с хорошо определяемыми 
свойствами, которые любят изучать 
химики и физики. Напротив, они 
представляют собой структурно раз
нородные агрегаты с различными
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соотношениями минералов, которые 
сами по себе обычно являются твер
дыми растворами, содержащими раз
ные количества различных примесей. 
Подобные породы редко имеют одни 
и те же физические свойства. Земная 
кора — это не однородная упругая 
плоскость, через которую распро
страняются сейсмические волны, как 
это выглядит в упрощенных и изящ
ных математических построениях. 
Напротив, сейсмические записи пока
зывают, что существуют непредви
денные сложности, обусловленные ге
терогенностью и нарушениями одно
родности всевозможного рода. Геоло
гические данные сами по себе во 
многих отношениях неясны и непол
ны. Во многих случаях невозможно 
выяснить, что происходило в данном 
месте в интересующее нас время, так 
как отсутствуют породы, по которым 
определяется геологический возраст. 
В других случаях необходимая ин
формация могла быть стерта более 
поздними процессами такого типа, 
как эрозия или метаморфизм. 
Сталкиваясь лицом к лицу с такой 
сложностью природных явлений, гео
лог общего профиля вынужден при
бегать к ряду предположений. При 
этом в качестве первого шага ему 
обычно приходится рассматривать

крайне упрощенную и идеализиро
ванную «модель», которая иссле
дуется теоретически или экспери
ментально. Например, изучая пере
нос осадков реками, исследователь 
в первую очередь поставит экспери
мент, в котором форма поперечного 
сечения речного русла является неиз
менной и принимаются постоянными’ 
размер и удельный вес зерен осадоч
ного материала. Затем он постепенно 
усложняет свою модель, вводя все 
больше переменных и наблюдая все 
более полную картину, приближаю
щуюся к тем событиям, которые 
происходят в речном русле в дей
ствительности. Петрограф начнет 
свое исследование с упрощенной си
стемы, имеющей ограниченное число 
компонентов. Когда будет изучено 
поведение этой системы, он посте
пенно будет усложнять ее, чтобы 
она все больше приближалась к есте
ственным породам. Не приходится 
говорить о том, что существует рас
хождение между теоретическими 
моделями или экспериментами и 
естественными условиями, с кото
рыми они сопоставляются. В послед
них главах этой книги мы увидим, 
что о Земле нам известно все еще 
слишком мало.



Глава МИНЕРАЛЫ

Твердое тело Земли сложено неорга
ническими соединениями, главным 
образом силикатами и окислами, а 
также несколькими элементами, пре
имущественно металлическим желе
зом. Эти соединения, образовав
шиеся в природных условиях, назы
ваются минералами; природные мине
ральные агрегаты представляют собой 
породы. При температурах и давле
ниях, типичных для поверхности 
земли, все минералы, за небольшим 
исключением (ртуть, вода), нахо
дятся в твердой фазе, характеризую
щейся наличием кристаллической 
структуры, которая часто отражается 
на внешней форме и симметрии кри
сталла. Все физические и химические 
свойства (плотность, упругость, элек
тропроводность, температура плавле
ния, устойчивость против выветри
вания и т. д.) любой части Земли 
существенно зависят от характер
ного для этого района сочетания 
минералов. Поэтому логично считать 
отправной точкой в геологии изуче
ние минералов (минералогию). 
Большинство минералов, известных 
геологам, образовалось на поверх
ности Земли или вблизи нее. Некото
рые из них были вынесены наверх 
из глубоких слоев коры или даже 
из верхней мантии в результате 
динамических процессов, таких, как 
вулканические или горообразующие. 
Поэтому минералы, распространен
ные на поверхности Земли, могли 
образоваться в довольно широкой 
области физических условий, при

температурах, по всей вероятности, 
0 —1500° С и давлениях до 20 кбар 
или выше. Каждый минерал и мине
ральная ассоциация несут в себе 
следы физических условий, при кото
рых они образовались. Минералы 
метеоритов могут дать сведения даже 
о физических условиях, существо
вавших на внеземных объектах. 
Поэтому одна из основных задач ми
нералогии — выявить роль физиче
ских условий в образовании наиболее 
распространенных минералов. Обра
зование минералов может наблю
даться непосредственно, например, 
при кристаллизации силиката 
Mg2S i0 4 (оливина) в базальтовой 
лаве и осаждении NaCl (галита) 
на дне соленых озер или лагун. 
Но во многих случаях изучение физи
ческих свойств отдельных минералов 
или минеральных ассоциаций не дает 
желаемых результатов, и получение 
необходимой информации оказы
вается далеко не простым делом. Эта 
задача может быть решена лишь 
с привлечением довольно сложных 
теорий структурной химии, химиче
ской кинетики и термодинамики. 
Только такой подход позволяет 
собрать достоверные сведения о зем
ных процессах, которые нельзя по
лучить никаким другим способом. 
Например, температура кристалли
зации полевого шпата может быть 
установлена по степени упорядочен
ности, характеризующейся распре
делением в его структуре ионов А13+ 
и Si4+. A l2S i0 5 кристаллизуется в
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форме кианита при высоких давле
ниях, существовавших в момент об
разования, и в форме андалузита при 
низких давлениях. Возникновение 
тех или иных окислов железа, напри
мер магнетита (Fe30 4) и гематита 
(Fe20 3), а также сульфидов позво
ляет судить о температурах и пар
циальных давлениях кислорода в 
момент образования соединений. 
Иногда по изотопическому составу 
кислорода в кальците или арагоните 
(оба СаС03) из окаменелых морских 
раковин можно судить о химическом 
составе и температуре воды в океане 
за сотни миллионов лет до наших 
дней. Таким образом, во всей сово
купности минералов и минеральных 
ассоциаций нашли свое отражение 
все возможные земные процессы и 
характер их изменения в простран
стве и времени. Но, чтобы извлечь 
эту информацию, мы должны ознако
миться с химией твердого тела, а 
также с силами, которые связывают 
атомы, и принципами, определяющи
ми их правильное расположение в 
кристаллической структуре. 
Минералогия имеет и другой, более 
практический аспект. На протяже
нии всей истории человечества люди 
учились использовать минеральные 
ресурсы природы, сначала просто 
собирая камни нужной формы для 
орудий, затем извлекая металлы из 
руд и используя другие минералы 
(глины) в керамическом производ
стве, а позднее все увеличивая про
изводство металлов, керамических 
материалов, цемента, бетона, мине
ральных удобрений и даже неорга
нического минерального топлива 
(урановых руд), играющих важную 
роль в современном производстве. За 
всей этой технологической эволюцией 
стоит прогресс в изучении минералов, 
связанный с поиском и возможно 
более полным использованием всех 
свойств минералов, представляющих 
интерес для экономики. Однако рас
смотрение подобных вопросов не вхо
дит в наши задачи, и мы не беремся

оценивать влияние прогресса в изу
чении минералов на историю чело
вечества.
Минералогия может быть подразде
лена на три части:
1 ) кристаллография — изучение вну
тренней и внешней геометрии кри
сталлов;
2 ) химическая минералогия — изуче
ние химической структуры и свойств 
минералов;
3) физическая минералогия — изу
чение физических свойств минера
лов.
В настоящее время трудно провести 
четкие границы между этими дис
циплинами. Современный кристалло
граф имеет дело с химической приро
дой атомов в данном кристалле,, 
а кристаллофизик не может быть 
удовлетворен своими результатами, 
если он не сумеет связать наблюдае
мые им физические свойства и с гео
метрией, и с химическими свой
ствами.
Ниже мы рассмотрим все три аспекта 
изучения минералов. В первом раз
деле мы исследуем вопросы симмет
рии кристаллов, во втором — хими
ческие принципы, оказывающие 
влияние на структуру и свойства 
минералов, а в третьем рассмотрим 
некоторые физические свойства мине
ралов, особенно важные для наук 
о Земле.

Геометрические свойства 
кристаллов
Твердое, или кристаллическое, со
стояние характеризуется упорядо
ченной внутренней структурой, в ко
торой идентичные группы атомов г 
ионов или молекул симметрично и 
периодически располагаются вдоль 
прямых линий. Естественные плоские 
грани и ровные ребра некоторых кри
сталлов являются отражением этой 
внутренней кристаллической струк
туры. Цель наша — рассмотреть не
которые основные геометрические ха
рактеристики и свойства симметрии
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кристаллов и кристаллических струк
тур, от понимания которых зависят 
детальные исследования.

Решетки 
и элементарные ячейки

Идеальная кристаллическая струк- 
тура — строго правильное периоди
ческое повторение единичного эле
мента (атома или группы атомов, 
входящих в химическую формулу 
вещества) в соответствии с характе
ром, определяемым химическими 
свойствами атомов и физическими 
условиями окружения. В реальных 
кристаллах, однако, этой строгой 
структурной регулярности не наблю
дается; поля и силы, действующие 
на кристалл, искажают структуру, 
а дефекты или нарушения (напри
мер, вакансии или дислокации) пре
рывают ее. В элементарной кристал
лографии возмущениями такого рода 
пренебрегают, и постулируется, что 
совершенный кристалл имеет форму 
правильного полиэдра со строго пе
риодической внутренней структу
рой.

ф и г . 1-2. Узлы (показаны точками) 
в двумерной решетке.
Возможное начало координат показано буквой О.

Можно считать, что периодические 
структуры совершенных кристаллов 
бесконечны и имеют следующие об
щие со всеми периодическими по
строениями (такими, как рисунки 
на бордюрах, обоях, строение пчели
ных сот и т. д.) характерные гео
метрические свойства:
1. Если в кристаллической структуре 
взять одну произвольную точку за 
начало отсчета, то может быть най
дена бесконечная совокупность ре
гулярно расположенных в простран
стве точек с таким же окружением 
при той же самой ориентации (фиг. 2 -1 , 
двумерное изображение). Эти точки 
называются узлами решетки, а вся 
совокупность точек — пространст
венной решеткой. Различный выбор 
начала отсчета приводит к беско
нечному числу конгруэнтных реше
ток для одной и той же структуры, 
сдвинутых относительно начала от
счета. Удобнее всего выбирать в ка
честве начала отсчета какие-либо 
точки, обладающие симметрией (на
пример, центры сферически симмет
ричных атомов в кристаллической 
структуре).

О

ф и г . 2-2. Различные способы выбора 
векторов примитивной решетки а и b 
(двумерный случай).
Получающиеся при этом примитивные ячейки 
заштрихованы.
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2. Положение любого узла в трех
мерном пространстве определяется 
вектором г, проведенным из начала 
отсчета:

г =  щ  а +  п2 b +  п 3 с, (2-1 )
тде а, Ь и с — векторы, проведенные из 
начальной точки до трех ближайших 
некомпланарных точек решетки, а 
п и п2 и п 3 — целые числа. Все 
узлы определяются бесконечной со
вокупностью векторов г, когда пи п 2 
и п 3 принимают все положительные 
и отрицательные целочисленные зна
чения. Векторы а, b и с или любая 
другая тройка линейно независимых 
векторов, с помощью которых из 
уравнения (2 -1 ) получаются все 
узлы, называются основными век
торами примитивной решетки 
^фиг. 2 -2 ).
3. Фрагмент структуры, предста
вляющий собой параллелепипед 
объемом V, определяемым любыми 
тремя векторами решетки а, Ь и с как

V =  а X b X с,

называется примитивной элемен
тарной ячейкой структуры. В случае 
двумерной периодической структу
ры примитивная элементарная ячей
ка представляет собой параллело

грамм площадью а X b (фиг. 2 -2 ). 
Любая периодическая структура мо
жет быть получена как совокупность 
всех примитивных элементарных 
ячеек, для которых начало отсчета 
определяется всеми векторами г в 
уравнении (2 -1 ).
В примитивной элементарной ячейке 
узлы находятся только в восьми ее 
углах (каждый узел является общим 
для восьми соседних ячеек), поэтому 
такая ячейка эквивалентна одному 
узлу, но обычно в ней содержится не
сколько единичных элементов струк
туры, связанных между собой опера
циями поворота или отражения.
4. Можно выбрать три вектора ре
шетки таким образом, чтобы они опи
сывали ячейку, в целое число раз 
большую примитивной. При таком 
выборе основных векторов решетки 
а, b и с векторы г в уравнении (2 -1 ) 
не описывают положения всех узлов, 
поскольку всегда имеются такие 
узлы, для которых некоторые или все 
коэффициенты пи п2 и п 3 дробные. 
Примером может служить фиг. 2-3. 
Векторы а и Ь здесь не являются 
векторами примитивной решетки и 
характеризуют непримитивную эле
ментарную ячейку, содержащую до
полнительный узел в центре, положе-

• • •
ф и г . 2-3. Примитивные элементарные ячейки (1Г 2 и 3) и прямоугольная двойная ячейка
в двумерной решетке.

32



М ИНЕРАЛЫ ГЛАВА 2

ф и г . 2-4 . Типы прямоугольных элементарных ячеек в трехмерных решетках.
Р — примитивная; I  — объемноцентрированная; С — базоцентрированная; F — гранецеытрированная.

яие которого определяется вектором 
г =  V2 а +  V2b.

Такой выбор центрированной (с) эле
ментарной ячейки позволяет нагляд
но представить ортогональность 
структуры, затушевывающуюся при 
любом выборе примитивной (р) эле
ментарной ячейки (например, в слу
чае ячеек 2, 2 или 3 на фиг. 2-3). 
Для некоторых трехмерных решеток 
принято выбирать следующие соот
ветствующим образом центрирован
ные ячейки, подчеркивающие свой
ства симметрии кристаллов: 1 ) узел 
в центре ячейки — объемноцентриро
ванная ячейка / ;  2 ) узлы в центрах 
одной из пар параллельных плоско
стей — базоцентрированная ячей
ка С; 3) узлы в центрах всех гра* 
ней — гранецентрированная ячей- 
ка F .
Например, ортогональные ячейки мо
гут быть описаны четырьмя различ
ными трехмерными решетками в ре
зультате соответствующего выбора 
одной примитивной и трех центри
рованных ячеек (фиг. 2-4). При 
выборе примитивных ячеек для описа
ния трех центрированных решеток 
будут затушевываться некоторые 
свойства симметрии этих решеток. 
Объемно- и базоцентрированные 
ячейки содержат по два узла (двой
ная ячейка), а гранецентрированная 
ячейка — четыре узла (четверная 
ячейка).

Кристаллографические оси

Тройки основных векторов прими
тивных или непримитивных решеток
а, Ь и с, выбранные для определения 
элементарной ячейки, могут играть 
также роль векторного базиса решет
ки. Через начало отсчета параллель
но этим единичным векторам мож
но провести правовинтовую тройку 
координатных осей, называемых 
кристаллографическими осями и 
обычно обозначаемых х, у и z. Углы 
между положительными направле
ниями осей обозначаются а , р и у 
в соответствии с фиг. 2-5.

Z

X

ф и г . 2-5. Кристаллографические оси х, у 
и z и углы между ними ос, Р и у.
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Кристаллографические оси необхо
димы для следующих определений:
1 ) координат узлов решетки и других 
точек внутри элементарных ячеек 
(например, центров отдельных ато
мов); 2 ) ориентаций узловых прямых, 
проходящих через начало отсчета, 
и ориентаций ребер кристалла; 
3) ориентаций и взаимных располо
жений узловых плоскостей и граней 
кристалла.
Координаты узлов являются коэффи
циентами при векторах а, Ь и с 
в уравнении (2 -1 ) для соответствую
щих векторов г. Если а, b и с — 
векторы примитивной решетки, то 
координаты имеют целочисленные 
значения; в непримитивной (центри
рованной) решетке некоторые узлы 
могут описываться полуцелыми зна
чениями координат.
Направление узловых прямых, про
ходящих через начало, может быть 
определено с помощью координат 
любого узла, через который проходит 
данная прямая. Например, узловая 
прямая LL  на фиг. 2-6 проходит

2

ф и г . 2-6 . Узловая прямая [021] и л и  
[021] в i/z-плоскости решетки.
Черта над цифрой означает, что соответствующая 
координата отрицательна.

через узлы с координатами, опреде
ляемыми формой п (0 2 1 ), где п отве
чает всем положительным и отрица
тельным целым числам, а 0 2 1  — 
координаты ближайшего к началу 
узла с целочисленными значениями 
координат. Символ [021] называется 
символом зоны узловых прямых. 
Заметим, что символ [021] равнозна
чен предыдущему.
Плоскости решетки образуют группу 
параллельных и эквидистантных 
плоскостей, пересекающих одну или 
более кристаллографических осей. 
Плоскости, пересекающие кристал
лографические оси только в узлах* 
называются узловыми плоскостями. 
Ближайшая к началу координат 
плоскость, удовлетворяющая этому 
условию, описывается уравнением

— + — + —  =  1 , (2 -2 )П1 1 п 2 п 3 V /

где п — значение координат, отве
чающих точкам пересечения плоско
сти с осями. Если т^ — любой общий 
множитель для п2 и п 3 (и подобное же 
утверждение справедливо для т 2 и 
т з), то уравнение (2 -2 ) можно запи
сать с целыми коэффициентами h f 
к и I в виде

hx +  k y +  Ы =  - ЩПгПз ■, (2-3)
1 * 1 т̂т2т3 ’ 4

где h =  п2п 31т^т2т 3, к =  п^п31т^т2тъ 
и I =  щ п21т<т2т 3. Целые числа й, 
к и I записываются в форме (hkl) и 
носят название индексов М иллера  уз
ловой плоскости.
Сопоставление уравнений (2-2) и 
(2-3) показывает, что индексы Милле
ра являются величинами, обратными 
по отношению к величинам отрезков 
на координатных осях, отсекаемых 
плоскостью, и могут быть определе
ны, скажем, для плоскости, пересе
кающей оси координат в точках 4, 3 
и 6 , следующим образом: 1 ) нужно 
найти обратные значения для вели
чин, характеризующих точки пересе
чения,—1/4, 1/3 и 1 /6 ; 2) освободиться 
от дробности (путем умножения на
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Z

ф и г . 2-7. Семейство узловых плоскостей 
(032).

наименьший общий множитель)— 3, 4 
и 2 ; 3) заключить эти значения 
в скобки — (342).
Плоскости, пересекающие оси коор
динат в отрицательном направле
нии, характеризуются отрицательны
ми индексами (черта над цифрой), 
а плоскости, не пересекающие ось, 
имеют индекс 0  в соответствующей 
позиции.
Индексы Миллера относятся не к од
ной определенной узловой плоскости, 
а ко всей совокупности параллель
ных плоскостей, поскольку всем 
плоскостям в этой группе соответ
ствует одинаковое отношение между 
индексами. Плоская грань кристалла 
также описывается индексами Милле
ра для совокупности узловых плоско
стей, параллельных данной грани. 
Если две грани кристалла параллель

ны друг другу, их индексы имеют 
противоположные знаки.
Индексы Миллера указывают также 
на число узловых плоскостей, пере
секающих кристаллографическую ось 
на участке между двумя узлами (фи
гура 2-7). Истинное расстояние меж
ду узловыми плоскостями в этой 
группе вдоль линии, перпендикуляр
ной плоскостям (расстояние d), может 
быть найдено из величины любого 
вектора решетки г, связывающего два 
узла в двух соседних плоскостях. 
Расстояние в группе ( h k l )  d hhl  оп
ределяется из соотношения

d h h i — Г CGS ф ,

где ф — угол между г и нормалью 
к плоскостям.

Морфология кристаллов

Для морфологического описания кри
сталлов широко используются сле
дующие термины (фиг. 2 -8 ):
1. Грань — более или менее гладкая 
плоская поверхность кристалла.
2. Ребро — линия пересечения двух 
плоскостей.
3. Вершина — точка пересечения 
трех или более граней.
4. Форма — совокупность граней, 
связанных операциями симметрии 
(стр. 36).
5. Зона — совокупность граней, ко
торые пересекаются или могли бы 
пересекаться по ребрам одного на
правления, называемого осью зоны. 
Любые две непараллельные грани 
определяют зону, но этот термин 
обычно используется только для на
бора трех или более граней. Грани 
зоны не обязательно связаны опера
циями симметрии.
6 . Полюс — направление, перпенди
кулярное грани. Полюса всех граней 
зоны лежат в одной плоскости, пер
пендикулярной оси зоны.
7. У гол между гранями — угол меж
ду двумя гранями, измеренный точ
но в плоскости, перпендикулярной
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Вершила

Полюс

хУгол между гранями Форма (куб)

ф и г . 2-8. Морфология кристаллов.

Ось зоны

Зона

их ребру. Он равен также углу 
между их полюсами.
На стереографической проекции (см. 
приложение) полюса граней и оси 
зон представляют собой точки. Полю
са всех граней зоны лежат на основ
ном круге проекции, называемом кру
гом зоны. На этом круге можно так
же непосредственно измерить угол 
между гранями.
Если кристалл рассматривать как 
совокупность элементарных ячеек, 
то легко заметить, что грани и ребра 
кристалла (а также оси зон) парал
лельны узловым плоскостям и узло
вым прямым решетки. В результате 
этого на морфологии кристалла отра
жается внутренняя структура кри
сталла, и эта зависимость выражается 
тремя «законами» морфологической 
кристаллографии, которые в наибо
лее простой форме можно сформули
ровать следующим образом:
1 . Закон постоянства углов. В кри
сталлах данного вещества углы меж
ду соответствующими гранями всегда 
одинаковы.
2. Закон рациональных отношений. 
Индексы Миллера естественных гра
ней кристалла и символы ребер или 
зон являются целыми числами (ра
циональными по отношению друг 
К д р у г у ) .
3. Закон Браве. У природных кри
сталлов развиваются те грани, кото
рым отвечает высокая или макси
мальная плотность узлов (а следо
вательно, и атомов). Наиболее часто

у кристаллов наблюдаются такие гра
ни, для которых индексы Миллера — 
небольшие целые числа (обычно мень 
ше 3), особенно такие, как (1 0 0 ), 
(0 1 0 ), (0 0 1 ), (1 0 1 ), (0 1 1 ) и (1 1 1 ). 
Углы между гранями кристаллов мо
гут быть измерены, и эти измерения 
можно использовать для вычисления 
констант решетки, как только будет 
установлена симметрия и выбраны 
кристаллографические оси. Кон
станты решетки кристаллов включа
ют отношение осей, вычисленное из 
векторов решетки, alb : ЫЬ : d b  
и углы между осями а , Р и у. Совре
менные рентгеновские методы позво
ляют непосредственно определять 
размеры ячеек и константы решетки. 
До развития этих методов обычно 
предполагалось, что часто встре
чающаяся грань с подходящей ориен
тировкой (называемая параметриче
ской плоскостью) описывается ин
дексами (111). Путем установления 
угловых взаимосвязей других граней 
с этой гранью можно определить их 
индексы и в первом приближении 
получить константы решетки. Эта 
процедура, естественно, может быть 
применена только к хорошо образо
ванным кристаллам подходящих раз
меров.

Габитус кристаллов
Углы между гранями для данного 
кристалла зависят целиком (и опре
деляются ими) от свойств решетки
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и внутренней структуры и являются 
инвариантными. Можно показать, что 
размер, форма и пространственное 
расположение граней (определяющие 
габитус кристалла) отличаются боль
шим разнообразием для разных кри
сталлов одного и того же вещества. 
Например, для ортоклазов наиболее 
типичны два габитуса, характери
зующиеся вытянутостью в направле
нии оси z (фиг. 2-9) и оси я (фиг. 2-10). 
В кристаллах этих двух типов обычно 
развиваются одни и те же грани 
с теми же значениями углов между 
ними.
Габитус некоторых кристаллов опре
деляется структурой. Для амфибо
лов, например, характерны кристал
лы, сильно вытянутые вдоль оси х  
(призматический габитус) и совпа
дающие с направлением цепочек 
[Si4On] в структуре. Для слюд типич
ны таблитчатые формы с плоскостями 
(0 0 1 ), отражающие слоистость струк
туры. Другие кристаллы могут иметь 
самый разнообразный габитус в зави
симости от различия физических и 
химических условий образования. 
Другой общей особенностью кристал

Z

лов является двойникование, часто 
классифицируемое как один из ас
пектов габитуса. Оно также частично 
определяется структурой, а частич
но — условиями роста, но может воз
никнуть в некоторых кристаллах и 
в результате пластической дефор
мации. Сдвойникованные кристаллы 
состоят из двух или более идентич
ных монокристаллов, связанных 
строгими геометрическими соотноше
ниями. В отдельных частях некото
рых двойников структуры геометри
чески связаны операцией поворота 
на 180° вокруг оси (называемой осью 
двойникования), зеркальным отра
жением в плоскости (называемой 
плоскостью двойникования) или 
комбинацией этих двух операций. 
Некоторые сдвойникованные кристал
лы (контактные двойники) в отдель
ных частях соединяются по плоской 
поверхности, называемой плоскостью 
срастания (фиг. 2-11). Другие (двой
ники прорастания) представляют со
бой сложные и частично взаимно 
проросшие образования из двух или 
более кристаллов, которые могут 
обладать характерной внешней фор

2

ф и г . 2 -ю . Кристалл ортоклаза в форме 
призмы, вытянутой вдоль [100].
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001

ф и г . 2-11. Контактные двойники.
Слева — кварц, сдвойникованный по плоскости 
(1122); справа — ортоклаз, сдвойникованный по 
плоскости (001) (Bishop А . С., An Outline of 
crystal Morphology, Hutchinson, 1967).

ф и г . 2-12. Двойники прорастания.
Слева — ставролит, двойникование по пдоскости 
(232); справа — флюорит, двойникование по оси 
[111] (Bischop А . С., An Outline of Crystal 
Morphology, Hutchinson, 1967).

мой, определяемой сходящими угла
ми (фиг. 2-12). Некоторые минералы 
образуют многократно чередующиеся 
пластинки или полисинтетические 
двойники, в которых каждая из мно
гочисленных пластинок сдвойникова- 
на по отношению к соседним. 
Возможность двойникования в кри
сталлах с геометрических позиций 
определяется тем, что плоскости ре
шетки и прямые могут выполнять 
в точности одинаковые функции в 
кристаллах двух ориентацийг.

Симметрия кристаллов

Известно, что определенные матема
тические или физические категории 
обладают такими геометрическими 
свойствами, что их можно называть 
симметричными или несимметричны
ми и что некоторые из них «более» 
симметричны, чем другие, или имеют 
симметрию другого типа. Распозна
вание и классификация различных 
типов симметрии очень важны в кри
сталлографии, поскольку кристаллы 
прежде всего классифицируются на 
основе симметрии: установлено, что 
степень сложности многих свойств 
в кристаллах зависит от симметрии.

Заметим, что плоскость симметрии в кри
сталле не может быть плоскостью двойни
кования, а ось симметрии четного порядка 
не может служить двойниковой осью.

Симметрия определяется совокуп
ностью некоторых изометрических 
преобразований, называемых опера
циями симметрии.
Изоме трические преобразования.
Во многих областях физики важную 
роль играют геометрические преоб
разования, называемые линеййыми 
преобразованиями, при которых 
координаты нового положения точки 
являются линейной функцией коор
динат первоначального положения. 
Особенно нужную для теории сим
метрии группу линейных преобразо
ваний составляют изометрические, 
или ортогональные, преобразования, 
характеризующиеся сохранением всех 
длин и углов. В механике изометри
ческие преобразования описывают 
движения жестких (недеформируе- 
мых) тел. Различают два типа таких 
преобразований г:

1 Любое изометрическое преобразование 
в трехмерном пространстве, оставляющее 
инвариантной хотя бы одну точку, может 
быть представлено квадратной матрицей 
третьего порядка. Например, для поворота 
вокруг оси z на угол 0 по часовой стрелке, 
если смотреть с положительного конца 
оси z, эта матрица принимает известную 
форму

/c o s 0  — sin 0 0 \
I sin 0 cos 0 0 ) = R ,
\  0 0  1 /

и преобразование координат в этом случае 
может быть записано в виде матричного
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Z

•ф и г . 2-13. Инверсия правовинтовой тройки векторов ri, г2 и г3 в начале координат. 
Тройка становится левовинтовой.

1. Вращение. Пространство повора
чивается вокруг фиксированной оси.
2. Трансляция. Пространство одно
родно смещается. Любая часть про
странства, остающаяся несдвинутой 
в результате изометрических преоб
разований, называется инвариант
ной; вращение оставляет инвариант
ной линию, ось вращения; при тран
сляции нет инвариантных точек. 
Вращение и трансляция — собствен
ные, или реальные, движения твер
дых тел. Существуют, однако, другие 
изометрические преобразования, на
зываемые несобственными движения
ми; к ним относится, например, отра
жение. В трехмерном пространстве

уравнения
х ' =  Rxt

где х ' — преобразованные, а х  — старые 
координаты. Матрицы поворота вокруг 
других осей можно получить подобным же 
образом.
Трансляция не может быть представлена 
такого рода матрицей, но, поскольку она 
является векторной величиной, ее можно 
записать в виде матрицы t с одним столб
цом в уравнении типа

х ' =  X +  t.
Как правило, движение жестких тел может 
быть описано комбинацией вращения 
и трансляции и в матричной форме иметь 
следующий вид:

х ' =  Их +  t.

можно различить три типа отраже
ний, представляющих собой преоб
разование исходной правовинтовой 
тройки векторов г1? г2 и г3 в другую 
тройку г[, г' и Г3. Оно происходит 
следующим образом:
1 . Отражение в точке {инверсия). 
После отражения (в точке, лежащей 
в начале координат, фиг. 2-13) тройка 
векторов становится левовинтовой. 
Применение инверсии дает энантио- 
морфное изображение.
2. Отраисение относительно прямой 
(обращение). После отражения (отно
сительно оси z, фиг. 2-14) тройка 
векторов остается правовинтовой.

z

ф и г .  2 -14. Обращение правовинтовой 
тройки векторов г4, г а и гэ относительно
оси Z.
Тройка остается правовивтовой.
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ф и г . 2-15. Отражение п р а в о в и н т о в о й  
тройки векторов г ь  г2 и  г 3 в п л о с к о с т и  ху.
Тройка становится левовинтовой.

Применение операции обращения эк
вивалентно повороту на угол я  во
круг оси обращения.
Т А Б Л И Ц А  2-1

Изометрические преобразования в трехмерном пространстве

3. Отражение в плоскости (зеркаль
ное отражение, или отражение). Пос
ле отражения (в плоскости х у , фи
гура 2-15) тройка векторов стано
вится левовинтовой. Изображения* 
полученные путем отражения, энан- 
тиоморфны исходным.
Каждому из этих преобразований 
отвечает матрица преобразования; 
формы матриц в случае различного* 
выбора инвариантных прямых и пло
скостей приведены в табл. 2-1. Д ля 
полноты в эту таблицу включено* 
преобразование идентичности, пере
водящее любую совокупность точек 
саму в себя. Поскольку при изо
метрических преобразованиях не 
происходит изменения объема, детер
минанты всех матриц равны + 1  для 
конгруэнтного и — 1 для энантио- 
морфного повторения.
Операции симметрии. Фундаменталь
ные «единицы» симметрии, или one-

Тип движения Инвариантные точки Тип повторения Матрица преобра
зования

Детерми
нант

Отождествление Все точки Конгруэнтный / 1 0 0 \
(собственное) 0 1 0 1

\ 0 0 1 /

Отражение (несоб- Одна плоскость Энаятчоморфный 
ственное) (плоскость отраже

ния)

Вращение (собст- Одна линия (ось Конгруэнтный 
венное) вращения)

Отражение в пло
скости ху

1 0 0 \
О 1 О 
О 0 - 1 /

Обращение отно
сительно z

/ - 1  0 0 \
'I 0 - 1  о
\ 0 0 1 /

Общее вращение 
на угол 0 относи
тельно z 

/cos 0 —sin 0 0\ 
sin 0 cos 0 0 

\ 0 0 1 /

- 1

Инверсия (несоб
ственное)

Одна точка (центр 
инверсии)

Энантиоморфн ый

С 5\ о

0
- 1

0

О 
О

1

- 1

Трансляция (соб
ственное)

Нет Конгруэнтный — —
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рации симметрии, могут быть опре
делены на основе изометрических 
преобразований следующим обра
зом.
Операция симметрии — такое изо
метрическое преобразование, вы
полненное над объектом, которое пе
ремещает его отдельные части одно
временно таким образом, что в новом 
положении объект полностью совпа
дает с исходным.
Термин «объект» использован здесь 
в общем смысле. Операции симмет
рии особенно наглядны, когда они 
совершаются над конкретными пред
метами или их абстрактными пред
ставлениями (такими, как правиль
ные полиэдры), но они могут приме
няться и к физическим величинам, 
свойствам, математическим величи
нам и многим другим «объектам». 
Поскольку в данном случае мы имеем 
дело с кристаллами, рассмотрим те 
операции симметрии, которые могут 
быть применены к геометрическим 
объектам, таким, как полиэдры и 
решетки, и к конкретным объектам, 
таким, как кристаллы и кристалли
ческие структуры. Реальные тела не 
имеют истинно идентичных частей; 
таким образом, в строгом определе
нии операций симметрии, данном вы
ше, выражение «идентичные части» 
следует заменить выражением «эф
фективно идентичные» (конгруэнтно 
или энантиоморфно связанные); тог
да левую и правую руки человека 
или подобные грани хорошо образо
ванных кристаллов можно будет счи
тать идентичными.
Ясно, что возможными операциями 
симметрии в трехмерном пространстве 
могут быть изометрические преобра
зования, входящие в табл. 2 -1 , плюс 
любые другие их комбинации. Кри
сталлические структуры ввиду их 
бесконечной периодической протя
женности могут включать в качестве 
операции симметрии трансляцию. 
Бесконечная совокупность векторов 
решетки г, получаемых из уравне
ния (2 -1 ), может рассматриваться

также как совокупность трансляций 
решетки, переводящих все узлы 
(определяемые как идентичные точки 
в структуре) одновременно в совпа
дающее с прежним положение. Но 
чтобы идентичные грани кристалли
ческого полиэдра после выполнения 
операции симметрии совпали с преж
ними, необходимо, чтобы по крайней 
мере одна точка (начало кристалло
графических осей) осталась инвари
антной; поэтому трансляция не мо
жет быть операцией симметрии для 
кристаллических полиэдров. В связи 
с этим здесь мы будем рассматривать 
только операции, оставляющие по 
крайней мере одну точку инвариант
ной. В табл. 2-2 представлены две

ТАБЛИЦА 2-2

Операции симметрии, оставляющие 
инвариантными некоторые точки

Операции симметрии
Между

народное
обозначе

ние

Обозна
чение

Шёнфлисэ

1св Отождествле 1 Е  или 7Q-,Ф ние (операция
Со идентичности)

Отражение тп о
ф Поворот на п Сп
Яи угол 0
и (0 =  2л/гс, п —
к а целое)о Я 

О  СГ Инверсия Г i

ф Поворот на п Snсо угол 0 и отра
жениеАф Поворот на п —

2 угол 0 и ин
% S версия
Ч СГ (0 =  2 я /п ,  п —

целое)

1 «Сложные» операции, описанные далее, пред
ставляют собой результат выполнения двух «ос
новных» операций.

наиболее часто используемые систе
мы символов для обозначений опера
ций симметрии. Большинство кри
сталлографов в настоящее время 
пользуются международными симво
лами (или символами Германа — Мо- 
гена); более старые символы Шён-
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<риг. 2-16. Дитетрагональная пирамида и связанные с ней оси координат.

флиса также все еще широко приме
няются химиками и физиками, изу
чающими молекулярную симметрию, 
теорию кристаллического поля и свя
занные с ними явления.
Симметрия полиэдра. Один из спосо
бов описания симметрии полиэдра — 
перечисление всех его операций сим
метрии. Например, пирамида, изо
браженная на фиг. 2-16, имеет сле
дующие операции симметрии (верх
ние значки использованы для обозна
чения ориентаций осей вращения и 
и полюсов плоскостей отражения в 
соответствии с фиг. 2-16):

1. Идентичность

2. Поворот*: положительный по- 42
ворот на 2л/4 во
круг оси z; 

положительный или 2Z 
отрицательный по
ворот на 2я/2 во
круг z;

отрицательный ново- — 4г 
рот на 2л/4 вокруг 
оси z или положи
тельный поворот 
на 6л/4 вокруг оси z

1 Поворот считается положительным, когда 
движение происходит против часовой стрел ни, 
если смотреть вдоль направления оси вращения 
в сторону начала координат.

3. Отражения: в плоскости xz\ тМ
в плоскости ух\ тх
в плоскости, разде- тхУ 

ляющей пополам 
угол между осями 
я и — г/; 

в плоскости, разде- тхУ 
ляющей пополам 
угол между осями 
х и у

4. Инверсия: отсутствует

Присутствие этих операций легче 
всего обнаружить на стереографи
ческой проекции полиэдра на плос
кость ху  (фиг. 2-17). Заметим, что 
каждая из указанных выше операций

х
ф и г . 2-17. Изображение операций 
симметрии дитетрагональной пирамиды на 
стереографической проекции.
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ф и г . 2-18. Элементы симметрии дитетрагона л ьной пирамиды.

симметрии переводит все полюса гра
ней одновременно в положение, сов
падающее с исходным. | 
Каждая операция и некоторые ком
бинации операций оставляют опре
деленный набор точек в пространстве 
инвариантным. Эти совокупности то
чек называются элементами сим
метрии полиэдра и могут быть трех 
типов:
1. Все повороты 4Z, 2Z, —4Z и опера
ция 1 (рассматриваемая как поворот 
на угол 2 я  вокруг оси z) оставляют 
ось z инвариантной. Эта ось (А на 
фиг. 2-18) называется осью симметрии, 
или поворотной осью, полиэдра, а 
число операций, связанных с ней,— 
ее порядком. В данном случае ось z 
является осью четвертого порядка, 
или тетрагональной осью.
2. Любое отражение оставляет инва
риантной одну из плоскостей, назы
ваемую плоскостью зеркального отра
жения, или плоскостью симметрии. 
Пирамида имеет четыре плоскости 
зеркального отражения (Р х, Р у, Р ху, 
Р - н а  фиг. 2-18), пересекающиесяху
по оси z и составляющие друг с дру
гом углы я/4.
3. Инверсия (отсутствующая в пира
миде) оставляет инвариантной лишь

одну точку, называемую центром 
симметрии. Если все операции сим
метрии полиэдра оставляют какие- 
либо точки инвариантными, то эти 
точки называются сингулярными 
(особыми). Для тетрагональной пира
миды ось z является сингулярной 
линией. Элементы симметрии тетра
гональной пирамиды показаны на 
стереографической проекции (фигу
ра 2-19).
Ввиду того что операции симметрии 
являются изометрическими преобра-

ф и г . 2-19. Изображение элементов 
симметрии дитетрагональной пирамиды на 
стереографической проекции.
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зованиями, их комбинации будут при
водить к другим операциям сим
метрии. Выполняя все возможные 
комбинации пар операций, получим 
«таблицу умножения» (табл. 2-3), из
ТАБЛИЦА 2-3
Таблица умножения для дитетрагональной 
пирамиды

Первая операция

1 4Z 2Z —4Z тхтУтхУтхУ

1 1 4Z 2Z — 4Z тх тУтхУт*У

tc 4z 4* 2Z - 4* 1 тхУтхУ' тУ тх
Б
СГев 2Z 2* _ 4Z 1 4Z тУ тпх тхУтхУ
ОнФ —4* —4Z 1 4Z 2Z т*У тхУ тх тУ
Со лгх m x m xV тУ mxV 1 22 — 4Z 4Z
«свft тУ тУ пгхУ m x тхУ2Z 1 4Z — 4Z
Он
СО т*У тхУ m x тхУ тУ 4Z —4Z 1 2Z

тхУ тхУ тУ пгхУ тх—4Z 4Z 2Z 1

которой может быть определена опе
рация, являющаяся результатом по
следовательного выполнения любых 
операций. Таблица обладает сле
дующими свойствами:
1 . Любая запись в таблице определя
ет операцию симметрии полиэдра; 
никаких других записей быть не 
может.
2 . Каждый ряд или колонка содер
жит каждую операцию по одному 
и только по одному разу.
3. Коммутативность не является обя
зательной, например (операция, осу
ществляемая первой, записывается 
справа)

m 4 z =  mxv,
4  zmx = mxy.

Совокупность операций симметрии 
полиэдра с такими свойствами согла
суется с математическим определени
ем группы.
Группа операций симметрии. Смысл 
термина «группа» лучше всего про
иллюстрировать на примере группы

G абстрактных объектов {А , В , С, 
/ ) . . . } ,  называемых элементами (не 
путать с элементами симметрии!). 
Свойства этих элементов (свойства 
группы) определяются некоторым за
коном комбинаций (двойных опера
ций), ставящим в соответствие любой 
паре элементов другой элемент из; 
этой группы (двойная операция обыч
но называется умножением, а их 
результат — произведением):
1. Произведение любых двух элемен
тов группы однозначно дает элемент,, 
также относящийся к этой группе. 
Следуя правилу записывать первый 
элемент справа, получим

А В  =  С, (С е G);
BA  = D ,  (D 6  G).

Это свойство иногда называется свой
ством замкнутости. Если все произ
ведения коммутативны (С =  D), 
группа называется абелевой.
2. Существует один элемент в группе 
(обычно обозначаемый символом E )v 
называемый элементом идентично
сти, умножение на который любого» 
элемента слева или справа оставляет 
этот элемент неизмененным:

А Е  = ЕА = А .
3. Справедлив ассоциативный закон 
умножения, т. е.

А (ВС) =  (А В )С .
4. Для каждого элемента группы су
ществует другой элемент группы, 
умножение на который данного эле
мента слева или справа дает элемент 
идентичности

А А -1 = А~1А =  Е.

Элемент Л -1 называется элементом, 
обратным А .
Эти четыре групповых свойства в 
применении к совокупности опера
ций симметрии дитетрагональной пи
рамиды можно выразить следующим 
образом:

1. Свойство замкнутости — сле
дует из табл. 2-3, поскольку 
каждый ряд и колонка содержат
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каждую операцию и притом 
только один раз. Группа не 
абелева.

2. Существование элемента иден
тичности — операция 1 .

3. Ассоциативное свойство — мо
жет быть установлено в резуль
тате анализа табл. 2-3.

4. Существование обратных опера
торов — для каждой операции 
существует в этой группе дру
гая, которая уничтожает пер
вую. Некоторые операции яв
ляются обратными и для самих 
себя, например все отражения 
и операция 2 2.

Группы операций симметрии назы
ваются группами симметрии. Если 
операции группы оставляют по край
ней мере одну точку инвариантной, 
они называются точечными группами 
и могут применяться к геометричес
ким объектам конечных размеров, 
например полиэдрам. Группы, вклю
чающие трансляции, называются про
странственными группами; они опи
сывают свойства симметрии беско
нечных периодических построений, 
таких, как решетки и кристалличес
кие структуры. Число элементов в 
труппе называется ее порядком. Как 
будет показано ниже, точечные груп
пы кристаллов имеют конечный по
рядок, а пространственные группы 
кристаллов — бесконечный. Каждая 
группа конечного порядка может 
быть в принципе представлена в виде 
таблицы умножения, подобной 
табл. 2-3, и полиэдром.
Группы симметрии могут содержать 
внутри себя подгруппы или совокуп
ности элементов, образующих группу 
более низкого порядка. Из табл. 2-3 
видно, что группа дитетрагональной 
пирамиды содержит среди прочих 
следующие подгруппы:

{1, 4% 22, —4г},
(1 , 2 % то*, mv },

(1 . т*},
{1 , то**}.

Одна из теорем теории групп заклю
чается в том, что порядок подгруппы 
является делителем порядка группы, 
поэтому в группе дитетрагональной 
пирамиды (порядок 8 ) могут быть 
подгруппы только порядков 2 и 4. 
Заметим, что все подгруппы содержат 
элемент идентичности, который сам 
по себе образует тривиальную, или 
несобственную, подгруппу первого 
порядка.
Напротив, добавляя новые элементы 
к группе или комбинируя элементы 
двух групп, получим новую расши
ренную группу, которая находится 
в таком же отношении к исходной, 
как та в свою очередь к подгруппе. 
Элементы расширенной подгруппы 
могут быть двух типов: 1 ) элементы, 
представляющие собой компоненты 
группы; 2 ) любые новые элементы, 
не являющиеся компонентами груп
пы. Например, группа дитетраго
нальной пирамиды может быть пре
образована в расширенную группу 
путем добавления операции mz, отра
жения в плоскости, перпендикуляр
ной оси z.
Представляющий эту группу полиэдр 
(дитетрагональная дипирамида) име
ет 16 граней и, совершенно очевидно, 
обладает еще следующими операция
ми симметрии (фиг. 2 -2 0 ):
1 ) обращения (поворот) относительно 
осей х и у (2х и 2У);
2 ) обращения относительно осей, де
лящих пополам углы между осями х  
и у и х и у (2ху и 2хи);
3) инверсия в начале координат, 1 . 
Полученная таким образом расши
ренная группа, следовательно, вклю
чает следующие операции:

{1, 4Г, 2Z, — 4Z, тх, ту, тху, тху, т1,

2 \  2у, 2ху, 2Гу, 1}

и, очевидно, является группой по
рядка 14. Но группа табл. 2-3 должна 
быть подгруппой, а ее порядок (8 ) 
должен быть делителем порядка но
вой группы. Новая группа, следова
тельно, должна иметь порядок 16
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ф и г . 2-20. Дитетрагональная дипирамида.
На стереографической проекции показаны присущие ей дополнительные операции симметрии*

и содержать еще две операции, пока 
не установленные нами. Этими до
полнительными операциями являют
ся комбинации операций из табл. 2 -2 , 
называемые несобственными враще
ниями. Они представляют собой или 
одновременные поворот и инверсию, 
или одновременные поворот и отра
жение в плоскости, перпендикуляр
ной оси вращения. Эти два типа 
вращений эквивалентны и дают поэ
тому лишь один элемент — комбина
цию вращения и инверсии (см. сте
реографическую проекцию на фигу-

У

ф и г . 2-21. Изображение операции 4* н а  
стереографической проекции.

ре 2-21). Но, для того чтобы группа 
дитетрагональной дипирамиды стала 
полной, необходимо добавить два эле
мента, поэтому введем еще поворот 
вокруг оси четвертого порядка с 
инверсией 4Z (обратным ему будет 
элемент —4Г).
Данную группу всегда можно полу
чить, если брать произведения или 
многократные повторения отдельных 
ее элементов, называемых генерато
рами группы. В группе табл. 2-3 
генераторами могут быть следующие 
совокупности:

(4г, т %
{4% т*У),
{тх, m*v).

Если группа может быть получена 
с помощью одного элемента, она 
называется циклической.
Символы группы обычно включают 
типичные для данной группы элемен
ты, или ее генераторы. Как правило* 
однако, такие символы содержат 
больше информации, чем одни гене
раторы. Например, общепринятым 
символом для дитетрагональной пи
рамиды является 4тт, составленный 
из символов одного поворота вокруг 
оси четвертого порядка и одного
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отражения в каждом из имеющихся 
классов. Символ для группы дитетра
гональной дипирамиды имеет вид 
А/ттт или 4/т 2/т 2!т. Первый, или 
краткий, символ означает, что имеет
ся отражение в плоскости, перпенди
кулярной оси четвертого порядка. 
Второй, или полный, символ вклю
чает также повороты (по одному из 
каждого класса) вокруг второстепен
ных осей, перпендикулярных другим 
плоскостям зеркального отражения. 
В дальнейшем мы будем использо
вать полные символы.
Повороты как операции точечной 
группы. Все операции точечной груп
пы можно разбить на два типа:
1. Собственные вращения: сюда отно
сится и операция идентичности 1 , 
представляющая собой особый слу
чай поворота на угол 0  =  2 я  вокруг 
любой из осей.
2. Несобственные вращения: сочета
ние поворотов с инверсией любой 
кратности. Особый случай представ
ляет собой однократная операция 
поворот—инверсия 1 , эквивалентная 
инверсии, и двукратная операция 
поворот — инверсия 2 , эквивалент
ная зеркальному отражению т в 
плоскости, перпендикулярной пово
ротно-инверсионной оси.
Все точечные группы кристаллов мо
гут рассматриваться как подходящие 
комбинации собственных и несоб
ственных вращений п и п для опре
деленных целочисленных значений /г, 
установленных ниже г.

1 Все операции точечной группы в трех
мерном пространстве могут быть представ
лены квадратными матрицами третьего 
порядка. Правила, установленные выше, 
утверждающие, что операции симметрии 
могут быть выражены в виде произведений 
и степеней некоторых операций, и касаю
щиеся свойств ассоциативности и комму
тативности этих операций, справедливы 
и для соответствующих матриц. Операции 
точечных групп симметрии, следовательно, 
могут быть представлены группой матриц. 
Такое групповое представление играет 
исключительную роль в теории кристалли
ческого поля, квантовой механике и других 
областях физики и химии твердого тела.

ф и г . 2-2 2 . Комбинация вращения 
и трансляции.

Точечные группы кристаллов. Точеч
ных групп трехмерного пространства 
бесконечное множество, поскольку 
числа п пробегают все значения от 1 
до бесконечности. Но лишь некото
рые из них могут быть применены! 
в кристаллах ввиду существования 
ограничений, накладываемых на по
рядок осей симметрии в решетках. 
Операции точечной группы кристал
лов должны одновременно совмещать 
грани и ребра полиэдров и идентич
ные векторы решетки. Оси симметрии 
должны быть перпендикулярны узло
вым плоскостям и совпадать с на
правлениями узловых прямых, & 
плоскости зеркального отражения 
должны быть параллельны узловым 
плоскостям и идти перпендикулярно 
узловым прямым.
Рассмотрим узловую плоскость с 
кратчайшим вектором примитивной 
решетки а (фиг. 2-22). Пусть опера
ция вращения п (собственного или 
несобственного) происходит относи
тельно точки О с периодом 0 =  2тс/п. 
Тогда эта операция поворачивает- 
вектор а, переводя его в а ' и а", 
так, что а =  а' =  а". Одновременно 
с этим узел А , ближайший к О, 
попадает в А ' и А". Вектор, соеди
няющий А ' и А ", представляет собой 
вектор г  величины г :

г = 2а sin 0. (2-4)

Должен также существовать другой 
узел на продолжении линии О А,
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положение которого определяется 
вектором г', проведенным из начала 
координат, где

г' =  а ' +  а".

Вектор г' направлен по а, и величина 
его г ' равна

г' =  та, (2-5)
тде т — целое число. Но г и г '  свя
заны соотношением

г =  г' tg 0 . (2 -6 )
Тогда, комбинируя уравнения (2-4), 
(2-5) и (2-6), получим

та =  2 a cos 0 ,
Т А  Б Л И Ц А 2-4

Возможные углы поворота 
и соответствующие им операции

COS 0 0 п

1 2 Я 1

1 я
62 У

0
я

т 4

1 2я о
2 ~з" О

- 1 я 2

или

cos 0  =  у  (т — целое число).

Допустимыми значениями 0  в решет
ке, следовательно, являются те, для 
которых cos 0  — целое (т — четное) 
или полуцелое (т — нечетное). До
пустимые значения собраны в табли
це 2-4 вместе с соответствующими 
значениями 0  и символами соответ
ствующих операций симметрии.
Все точечные группы кристалла, та
ким образом, могут быть построены 
из допустимых комбинаций пяти соб
ственных и пяти несобственных вра
щений:

Собственные вращения: 1 , 2 , 3 ,  4,_6 ; 
Несобственные вращения: 1, т  (2),
3, 4, 6 .

Элементы симметрии, соответствую
щие этим операциям, показаны на 
стереографической проекции обще
принятыми символами, приведенны
ми в табл. 2-5.
Точечные группы кристаллов, есте
ственно, разбиваются на две кате
гории:

1 ) группы с вращениями относи
тельно одной оси, или моноакси- 
алъньье точечные;

2 ) группы с более чем одной осью 
вращения, или полиаксиалъные 
точечные.

Моноаксиальные точечные группы 
включают две совокупности цикли
ческих групп, для которых десять 
допустимых вращений являются ге

Таблица 2 -5
Общепринятые символы для обозначения элементов симметрии

Порядок Поворотные оси Инверсионно-поворотные оси

1 л Центр симметрии 
°  (показы вает ся не всегда,)

2 •
I Плоскость симметрии показы- 
| вается толстой линией

3 А а Центр симметрии 
Л  показывает ся всегда,

4 ■ г^ | Совпадает с двойной 
\ г \  поворотной осью

6 Ф (^ ) Эквивалентна 3/т
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нераторами (табл. 2-6). Каждая из 
них обозначается символом своего 
генератора.

Т А Б Л И Ц А 2-6

Циклические моноаксиальные 
точечные группы

Генератор п Генератор п

1 1
2 т  (2)
3 3
4 4
6 6

Оставшиеся моноаксиальные точеч
ные группы нециклические и могут 
быть получены путем добавления опе
раций 1 к соответствующим группам 
вращения. Когда п — нечетное, эта 
комбинация дает п , и при этом не 
получается никаких новых групп; 
но когда п — четное, такая комбина
ция приводит к появлению отраже
ния в плоскости, перпендикулярной 
оси вращения. Таким способом могут 
быть получены только три новые 
группы, обозначаемые символами 
21т, 4!т и 6 !т, как в табл. 2-7.

Т А Б Л И Ц А  2-7

Нециклические моноаксиальные 
точечные группы

Генераторы пи 1 (п — четное)

2 /т 
4 f m  
6 /т

Всего моноаксиальных групп 13. 
Чтобы получить возможные полиак- 
сиальные точечные группы, нужно 
определить возможные комбинации 
более чем одного вращения. Это мож

но сделать различными способами 
(.Buerger М . Elementary Crystal
lography, W iley, 1956) и показать, 
что в кристаллах возможны только 
шесть полиаксиальных групп соб
ственных вращений. Они подразде
ляются на две категории:
1. Группы с одной главной поворот
ной осью порядка п (п =  2 , 3, 4  

или 6 ) и одной поворотной осью, 
перпендикулярной главной (группы 
222, 32, 422, 622).
2. Две группы более чем с одной 
поворотной осью порядка более вы
сокого, чем 2  (группы 23 и 432).
Из каждой из шести групп поли
аксиальных собственных вращений 
могут быть построены новые группы 
путем добавления несобственных вра
щений. Для этого существует много 
способов, но все группы могут быть 
разделены на_две категории:
1. Операция 1 согласуется со всеми 
другими вращениями, и она может 
быть скомбинирована с каждой из 
групп вращения, что приводит к 
образованию новых групп (колонка 2  
в табл. 2 -8 ).
2. Несобственные вращения могут 
быть заменены тремя генерирующи
ми собственными вращениями. По
скольку произведение этих трех вра
щений должно давать элемент иден
тичности, нужно сделать четное число 
(только 2) замещений. Если п(п2п г — 
группа вращений, то все возможные 
замещения представляют собой ком
бинации п(п2п ^  п{п2п г и п(п2п г. Эти 
замещения даны в колонках 3, 4 и 5  
табл. 2 -8 , в которой приведены 19 
различных групп и их общепринятые 
символы (без скобок). Группы, запи
санные в скобках, эквивалентны од
ной из групп в таблице. Всего в 
кристалле, следовательно, возмож
ны 32 группы (13 моноаксиальных 
и 19 полиаксиальных). Все кристал
лы обладают морфологическими эле
ментами симметрии, соответствующи
ми той или иной из этих групп, и 
принадлежат 32 классам кристал
лической симметрии.
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ТАБЛИЦА 2-8

Полиаксиальные точечные группы

Группы собствен
ных вращений

Добавление 
операции 1

Замещения
ппп

Замещения
ппп

Замещения
ппп

223 2 /т  2 /т  2/ т (2 т т ) тп тп 2 (т 2 т )
32 3 2 /т 3 т (3 2 /т ) (3 2 /т )

422 4 /т  2 /т  2 /т 4 т т (4 m2) 4 2 т
622 6 /т  2 /т  2 /т 6 т  т 6 m2 (6 2 т )
23 2 /т  3 (2 /т  3) (2 /т  3) (2 /т  3)

432 4 /т  3 2 /т (4 /т  3 2 /т ) (4 /т  3 2 /т ) 4 3 т

Группы трансляций 
и пространственные группы

Векторы положений узлов, опреде
ленные уравнением (2 -1 ), могут рас
сматриваться так же, как бесконеч
ная совокупность примитивных тран
сляций, т. е. операций симметрии, 
переносящих начало координат в лю
бой другой узел решетки. Такая 
совокупность трансляций образует 
группу — группу примитивных 
трансляций решетки, как это можно 
показать, проверяя для нее все четы
ре групповые свойства и полагая 
при этом, что операция умножения 
в группе сводится к сложению векто
ров:
1. Свойство замкнутости — сумма 
любых двух векторов дает другой 
вектор этой группы. Поскольку сло
жение векторов коммутативно, груп
па абелева.
2. Существование элемента иден
тичности — им может служить ну
левой вектор Го, У которого n t, п2 
и п 3 в уравнении (2 -1 ) равны нулю.
3. Ассоциативный закон — сложе
ние векторов ассоциативно.

4. Существование обратных эле
ментов — для любого вектора г в 
группе существует другой вектор —г, 
т. е. добавление его к исходному дает 
нулевой вектор го*
Любая решетка, возможная в кри
сталлах, соответствует группе тран
сляций такого рода. Симметрия внут

ренней структуры кристаллов описы
вается группами операций, вклю
чающими и трансляции, и операции 
точечных групп — ранее упоминав
шимися пространственными группа
ми. Пространственные группы могут 
быть получены путем добавления к 
группе примитивных трансляций опе
раций точечных групп *. 
Общепринятым обозначением для та
кого рода операций (трансляция t  
следует за поворотом R) или идущих 
в обратном порядке, поскольку обе 
части операции коммутативны, яв
ляется

{R /t}.
Чистые вращения и чистые трансля
ции могут рассматриваться как осо
бые случаи операций, для которых 
трансляции равны нулю и вращение 
является идентичным вращением.

1 Такие операции могут быть представлены 
матричными уравнениями формы (см. снос
ку на стр. 38)

х ' =  Rx +  t.
Вторая подобная трансляция может быть 
записана аналогичным образом:

х № =  R 'x ' +  t '.
Последовательное выполнение двух опера
ций дает

х* =  R 'R x +  R t +  t ',
где R 'R  — матрица нового вращения, 
a R 't  +  t ' — новая трансляция. Комбина
ция двух общих операций симметрии, таким 
образом, дает другую общую операцию 
симметрии.
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Операции симметрии пространствен
ных групп, таким образом, относятся 
к следующим трем типам:

1 ) чистые вращения *
(собственные или 
несобственные) {#/о};

2) чистые трансляции {E!t}\
3 ) комбинации вращений

и трансляций {R l t}.
Комбинированные операции {R l t} 
обычно соответствуют появлению опе
раций вращения относительно точек 
в решетке, к которым применяются 
трансляции, поэтому решетки содер
жат оси вращения, центры инверсии 
и плоскости зеркального отражения, 
распределенные закономерно и пе
риодически.
Но в определенных пространствен
ных группах возникают следующие 
типы новых операций:
1. Если трансляции или компоненты 
трансляций t направлены по оси 
собственного вращения и имеют пе
риод п, узел может повторяться в 
результате последовательного или 
одновременного выполнения этих 
операций, приводящих к винтообраз
ному движению, показанному на фи
гуре 2-23. Ось вращения порядка п 
такого типа называется тг-кратной 
винтовой осью; поскольку она яв
ляется также осью вращения, она 
может быть лишь' порядка 1, 2, 3, 4 
или 6 , и вращение вокруг винтовой 
оси, произведенное п раз, должно 
приводить к повороту на 2я. Но 
при этом сумма компонент трансля
ций должна равняться примитивно
му вектору решетки, т. е.

г =  rat,

где т — целое число. Например, вин
товая ось четвертого порядка имеет 
компоненту вращения я /2 , и допу
стимые в данном случае компоненты 
трансляций должны иметь форму 
(т/п) г. Поскольку п =  4, возможны 
следующие значения отношения т /п :

В и н т о в а я  ось

_2 

4 ’
_5
4

ф и г . 2-23. Винтовая ось четвертого 
порядка.

Только первые четыре из них пред
ставляют собой различные и допус
тимые компоненты трансляций для 
винтовой оси четвертого порядка и 
могут быть выражены в долях век
тора примитивной трансляции, осу
ществляемой по направлению, оси:

n 1 1 3 °г, т г, -2 г, т г.

Первая из этих записей соответствует 
чистому вращению вокруг оси поряд
ка л, другие — различным типам

4*  51



ФИГ. 2-24. Винтовые вращения, возможные в  кристаллах (Buerger М . E lem entary 
Crystallography, Wiley, 1956).

6  6j  6г 6 j  64 Of

винтового движения. Подобные рас
суждения позволяют обнаружить ряд 
других винтовых вращений в кри
сталлографических пространствен
ных группах, как это иллюстрирует
ся фиг. 2-24 и табл. 2-9.
2. Второй тип операций простран
ственной группы возникает при ком
бинации трансляций с несобственны
ми вращениями. Для несобственных 
вращений 1 (инверсия), 3, 4 и 6  все 
их комбинации с трансляциями в 
большинстве случаев приводят к но
вым несобственным вращениям в раз

личных местах. В случае вращения
2— отражения его комбинация с 
трансляцией, лежащей в плоскости 
отражения, дает новую операцию, 
называемую скользящим отражением. 
Операция скользящего отражения 
иллюстрируется фиг. 2-25. Д ля ком
поненты отражения т  и компоненты 
трансляции t двукратное примене
ние операции {m lt} должно соответ
ствовать преобразованию идентич
ности, поэтому единственным допу
стимым значением для t является 
(1 /2 ) г, где г — вектор примитивной
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Винтовые оси в пространственных группах Таблица 2-9

п 1 2 J 4 6

в 2л 7Г 2тг
J

2тг
4

2тг
6

t 0 О
t ' 0 i ' О i ' 0 f ' 5Г I '

Символы Г 2* 2* 3* J z 4* 6*

1 S ▲ А- А ■ * * * # # ► * * *

п*г*гп<г'

ф и г . 2-25. Операция скользящего отражения.

трансляции. Зеркальное отражение 
можно рассматривать как особый 
случай скользящего отражения, при 
котором компонента трансляции рав
на нулю. Скользящее отражение 
описывается символами, указываю
щими направление их компонент 
трансляций.

Кристаллические системы 
и классы

В результате комбинаций групп тран
сляций решетки с допустимыми опе
рациями точечной группы по всей 
решетке распределяются плоскости 
зеркального отражения, оси и центры 
симметрии. Вследствие этого опреде
ленные точки решетки (симметрич
ные точки) остаются инвариантными 
при операциях симметрии точечных

групп. Например (фиг. 2-26), узел р  
в примитивной кубической решетке 
остается инвариантным в группе 4 /т  
3 2 //п, в то время как точка р ' , 
находящаяся в центре грани ячейки, 
инвариантна для группы 4/т 2/т 2/т , 
а общие точки, например р", нахо
дятся в позициях, не имеющих сим
метрии (группа 1). Точечные группы 
всех точек симметрии в решетке 
являются подгруппами группы узлов 
решетки, которая совпадает с точеч
ной группой решетки. Эта группа 
операций, выполненная над началом 
координат решетки, приводит все 
другие узлы и трансляции, связы
вающие их, к самосогласованию. 
Возможные точечные группы решет
ки позволяют судить о том, какие 
геометрически различные решетки 
возможны в кристаллах. Один из



TJIABA 2 М И Н ЕРА Л Ы

ф и г . 2-26. Операция симметрии для точек р, р ' и р ш в примитивной кубической ячейке.

наиболее простых способов определе
ния различных типов решеток сво
дится к изучению трехмерных реше
ток, образованных в результате нало
жения параллельных идентичных 
двумерных решеток (сеток) с при
митивными решеточными векторами 
а и Ь, зависящих от различий в выбо
ре третьей примитивной трансляции 
с (фиг. 2-27); подобный подход позво
ляет получить геометрически и струк
турно различные решетки. Геометри
чески различные сетки могут быть 
отнесены к пяти различным типам 
(фиг. 2-28):

ф и г . 2-27. Трехмерная решетка, полученная 
наложением двумерных решеток 
(с примитивными векторами а и Ь) по 
закону, определяемому третьим вектором 

примитивной ячейки с.

1) косоугольная: а ф  Ь, у Ф  у  ; эле
ментарная ячейка — параллело
грамм;
2 ) прямоугольная* а ф  Ь, у =  -у ;
элементарная ячейка — прямоуголь
ник;
3) ромбическая: а =  Ь, у Ф  у  ; эле
ментарная ячейка — ромб. Если за 
основные векторы взять векторы а' 
и Ь' в непримитивной ячейке, то 
элементарной ячейкой будет центри
рованная прямоугольная;
4) квадратная: а =  Ъ, у =  у  ; эле
ментарная ячейка — квадрат;
5) гексагональная: а =  Ь, у =  2я/3; 
элементарная ячейка — ромб. Эта ре
шетка представляет собой сетку рав
носторонних треугольников, и каж
дая точка решетки находится в центре 
правильного шестиугольника, обра
зованного шестью ближайшими уз
лами.
Элементы симметрии в этих двумер
ных сетках — точки вращения, линии 
зеркального отражения, линии сколь
зящего отражения — распределены 
так, как это показано на фиг. 2-29. 
Точечные группы прямоугольной 
и ромбической решеток одинако
вы — 2тт , но их пространственные
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ф и г . 2-28. Пять двумерных решеток (сеток).

I V | 
/  • /  
» N ♦ $

/>2 2т т р2тт 2тт с 2тт

4тт р4тт бтт рбтт

ф л г . 2-29. Элементы симметрии в пяти типах сеток и соответствующие им символы точечных 
и пространственных групп.
Линии зеркального отражения — сплошные; линии скользящего отражения — пунктирные; центры сим
метрии не указаны.
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ф и г . 2-30. Общий случай наложения 
параллелограммов.

группы различны — р2тт  и с2тт. 
Заметим, что символы пространствен
ных групп содержат указание на тип 
решетки и, следовательно, на группу 
трансляции. В пространственных 
группах с2тт, рАтт и рбтт  в 
качестве элементов симметрии содер
жатся линии скольжения.
Чтобы проиллюстрировать процеду
ру «наложения» сеток для получения 
трехмерных решеток, рассмотрим сле
дующие примеры (получение осталь
ных решеток с помощью анало
гичных приемов оставим в качестве 
упражнения для желающих):
1. В общем случае косоугольные сет
ки накладываются таким образом,

ф и г . 2-31. Наложение параллелограммов 
таким образом, что с перпендикулярно 
плоскостям сеток.

что вектор наложения с составляет 
с плоскостью сеток некоторый угол 
(ф п/2), в результате чего примитив
ная элементарная ячейка имеет фор
му параллелепипеда (фиг. 2-30). 
Единственными элементами симмет
рии в этом случае являются центры 
симметрии в узлах, в центрах ячеек 
и в средних точках каждого из ребер 
ячейки. Точечная группа симметрии 
решетки будет 1 ,_а ее пространствен
ная группа — P i.
2. Те же самые сетки накладываются 
таким образом, что вектор наложе
ния с перпендикулярен плоскости 
сеток (фиг. 2-31); при этом примитив
ная ячейка имеет форму прямой

ф и г . 2-32. Наложение ромбов таким образом, что с перпендикулярно плоскостям сеток.
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I \ М  +

ф и г . 2-зз. Элементы симметрии в  трехмерной решетке, изображенной на фиг. 2-32.

призмы, в основании которой лежит 
параллелограмм. В этом случае появ
ляется ось второго порядка в направ
лении с и плоскости зеркального 
отражения, совпадающие с плоскостя
ми сеток, а также расположенные на 
полувысоте между этими сетками. То
чечная группа решетки будет 2!т, а 
пространственная группа — Р 2/т.
3. Ромбические сетки накладываются 
так, что с перпендикулярно плоско
стям сеток (фиг. 2-32); это приводит 
к примитивной элементарной ячейке, 
имеющей форму прямой призмы с 
ромбом в основании. При переходе 
к векторам непримитивной решетки 
а' и Ь' получается базоцентрирован
ная ’ячейка С , имеющая форму пря
мой прямоугольной призмы. В дан
ном случае в направлении с перпен
дикулярно плоскости сеток возника
ют оси второго порядка. В направле
ниях а' и Ь' появляются двойные 
поворотные и винтовые оси, перпен
дикулярные чередующимся плоско
стям зеркального отражения и сколь
жения, трансляционные компоненты 
для которых направлены вдоль Ь' 
и а' соответственно. Эти элементы 
симметрии показаны на фиг. 2-33 
для одной элементарной ячейки, а 
также в проекции на плоскость ху

и обозначены общепринятыми симво
лами. Точечная группа будет 2/т 
2/т 2/т , пространственная группа— 
С 2/т 2/т 2/т.
4. Шестиугольники, наложенные 
таким образом, что с перпендикуляр
но плоскостям сеток (фиг. 2-34), 
образуют примитивную элементар
ную ячейку, имеющую форму прямой 
призмы с ромбом в основании. Можно 
построить и непримитивную ячейку 
с центрированным гексагональным 
базисом. Элементы симметрии см. 
фиг. 2-34. Точечная группа симмет
рии в узлах 6 /т 2/т 2/т , а простран
ственная группа — Р  6 /т 2/т 2/т.
5. Гексагональные сетки наклады
ваются таким образом, что узлы (че
рез которые проходит ось шестого 
порядка) в одной из них оказываются 
над точками, через которые проходит 
ось третьего порядка, в результате 
чего в трехмерной решетке нару
шается гексагональная симметрия, 
присущая каждой отдельной сетке. 
В этом случае возникает примитив
ная ромбоэдрическая ячейка R , охва
тывающая четыре сетки (фиг. 2-35), 
причем ее выделенная диагональ пер
пендикулярна плоскостям сеток. То
чечная группа будет 3 2 //тг, а про
странственная группа — R  3 2/т.

57



ГЛАВА 2 М И Н ЕРА Л Ы

>чЧ1/ с ж т / е

-ф и г . 2-34. Наложение шестиугольников таким о б р а з о м , ч то  с  перпендикулярно плоскостям 
-сеток.
Возникающие при этом элементы симметрии показаны в проекции на плоскость осу.

•ф и г . 2-35. Ромбоэдрическая решетка, образующаяся при наложении шестиугольников.

ф и г .  2-36 . Гранецентриро- 
ванная кубическая решетка, 
образовавшаяся в резуль
тате наложения шестиуголь
ников.

ф и г . 2-37. Примитивная кубическая решетка, 
получившаяся при наложении шестиугольни
ков.
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Если изменять пространственное рас
положение сеток в примере 5, то 
будут меняться углы при вершинах 
ромбоэдров. Когда угол при вершине 
будет составлять 60°, в качестве 
элементарной ячейки можно взять 
кубическую гранецентрированную 
ячейку F , как на фиг. 2-36. В этом 
случае точечная группа будет 4/яг 
3 2/лтг, _а пространственная группа — 
F i/m  3 2/ттг. При углах, равных 90°, 
ромбоэдр переходит в элементарную 
ячейку примитивной кубической ре
шетки с точечной группой 4/т  3 2/т 
и пространственной группой Р  4/т
3 2/т (фиг. 2-37). Когда углы при 
вершинах равны 109°28', возникает 
объемноцентрированная кубическая 
решетка / ,  распространяющаяся на 
шесть сеток (фиг. 2-38). Точечная 
группа симметрии по-прежнему бу
дет 4/т  3 2/т , а пространственная 
группа — I  4/т  3 2/т .
Аналогичные процедуры наложения 
последующих слоев позволяют полу
чить полную совокупность семи раз
личных форм элементарных ячеек, 
соответствующих семи точечным 
группам. Векторы решеток а, b и с 
и углы между осями а , Р и у  для 
этих типов ячеек указаны на фигу

Т!А Б ЛИ Ц А 2-10 

Характеристика решеток Браве

ре 2-39, где изображены элементар
ные ячейки, по одной для каждого 
из возможных наборов параметров. 
Эти семь форм ячеек, однако, не 
охватывают всей совокупности воз
можных решеток с различными типа
ми симметрии пространственных 
групп, поскольку некоторые формы 
могут соответствовать примитивным 
ячейкам и некоторым центрирован
ным ячейкам, как указывалось ра
нее. Всего в кристаллах могут суще
ствовать 14 различных решеток (ре
шеток Браве), группирующихся по 
формам ячеек таким образом, как 
это показано на фиг. 2-40. Точечная 
группа, пространственная группа и 
форма единичной ячейки для каждой 
решетки даны в табл. 2-10. 
Кристаллические системы. Семь 
типов точечных групп симметрии, 
наблюдающейся в узлах решетки, 
соответствуют семи голоэдрическим 
классам из 32 классов симметрии 
кристаллов. Все кристаллы состоят 
из решеток, относящихся к той или 
иной группе точечной симметрии, и 
группируются в семь кристалличес
ких систем. Решетки относятся к 
различным совокупностям кристал
лографических осей в зависимости

Форма ячейки Символ Точечная группа Пространственная
группа

Параллелепипед р 1 P i
Призма с параллелограммом в основании р 2/т Р 2 /т

с С 2/т
Призма с прямоугольником в основании р 2 /т  2 /т  2 /т Р 2 /т  2/т 2/т

С С 2/т 2/т 2/т
I I  2/т 2/т 2/т
F F 2/т 2/т 2/т

Призма с квадратом в основании Р 4 /т  2 /т  2 /т Р 4/т  2/т 2/т
I I  4 /т  2/т 2/т

Ромбоэдр R 3 2 /т R  3 2/т
Прямая призма с ромбом в основании Р 6 /т  2 /т  2 /т Р 6 /т  2/т 2/т
(гексагональная)
Куб Р 4 /т  3 2 /т Р 4 /т  3 2 /т

I I  4 /т  3 2/т
F F 4 /т  3 2/т
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ф и г . 2-38. Объемноцентрированная кубическая решетка, образовавшаяся при наложении 
шестиугольников.
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ф и г . 2-39, Семь возможных форм элементарных ячеек.
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Тригональная 
и гексагональная

л -кI V I

N 4 T I

Прямая призма с ромбом (шестиугольником) в основании

ф и г . 2-40. 14 решеток Браве.

от геометрических свойств примитив
ных или непримитивных элементар
ных ячеек. 32 кристаллических клас
са возникают потому, что в реальных 
кристаллах симметрия комплекса 
атомов, ионов или молекул в элемен
тарной ячейке может не соответство-

Ф ИГ. 2-41. Подгруппы группы Aim 21т 2/т .

вать в точности симметрии решетки, 
и лишь элементы симметрии, общие 
для решетки и для внутренней струк
туры, могут быть операциями сим
метрии для всего кристалла. Таким 
образом, у кристаллической струк
туры симметрия ниже, чем симметрия 
связанной с ней решетки, и точечная 
группа кристалла включает лишь 
некоторые операции точечной группы 
решетки, т. е. является одной из ее 
подгрупп. Например, возможные то
чечные группы кристаллов, построен
ные из тетрагональных решеток Р 
и / ,  являются подгруппами решеток 
4!т 2!т 21т. Эти подгруппы указаны 
на фиг. 2-41. Существуют и другие 
подгруппы группы 4lm 2/т 2 /т  (2 /т  
2 /т  2 / т , 222, т т 2 ,  2 /т , т ,  2, 1 и 1), 
но они являются также подгруппами 
менее симметричных решеток (ромби
ческой, моноклинной и триклинной),
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Т А Б Л И Ц А  2-11

Распределение точечных групп по кристаллическим системам

Кристаллическая
система Тип решетки Точечная группа 

решетки Подгруппа

Триклинная
Моноклинная
Ромбическая
Тетрагональная

Тригональная

Гексагональная

Кубическая

Р
Р* с 

Р, С , / ,  F 
Р, I

Ромбоэдрическая R  
Гексагональная Р 

Р

Р . / ,  F

1
2/т 

2/т 2/т 2/т 
4 /т  2/т 2/т

3 2/т 
6/т 2/т 2/т 
6 /т  2/т 2/т

4 /т  3 2 /т

1, 1
2, т ,  2/т 

тт2, 222, 2/т 2/т 2/т
4, 4, 4 /т ,  4 2 т , 4 т т  

422, 4/т 2/т 2/т
3, 3, Зт 
32, 3 2/т

6, 6, 6 /т ,  6 т 2, 6т т ,  
622, 6 /т  2/т 2/т 
23, 2/т 3, 4 3 т ,

432, 4 /т  3 2/т

и в структурах с такими типами 
симметрии не всегда имеется тетра
гональная решетка.
Подобные же исследования других 
решеток позволяют распределить 32 
точечные группы в семи кристалли
ческих системах так, как это показа
но в табл._2-11. Одна_ совокупность 
классов 3, 3, З т , 32 и 3 2!т является 
подгруппами точечных групп двух 
решеток с различной симметрией — 
ромбической R  и гексагональной Р. 
Кристаллы с такими типами точечной 
симметрии могут быть связаны с лю
бой из этих решеток. Все другие типы 
решеток согласуются лишь с един
ственным набором точечных групп. 
Специфическое соотношение между 
тригональной и гексагональной систе
мами снова проявляется при выборе 
кристаллографических осей для этих 
систем. Кристаллы в обеих системах 
могут иметь одну и ту же гексаго
нальную решетку Р, и в обеих систе
мах могут быть взяты одни и те же 
кристаллографические оси (гексаго
нальные). Ось z выбирается парал
лельно вектору решетки с, а оси х  
и у — параллельно векторам а и Ь, 
идущим перпендикулярно с и состав
ляющим друг с другом угол 2л;/3. 
Для удобства обычно вводится чет
вертая ось, обозначаемая буквой и 
и расположенная в плоскости ху

симметрично по отношению к осям х  
и у (фиг. 2-42). Три вектора решетки, 
параллельные осям х, у и и, не 
являются линейно независимыми. 
Ввиду наличия четырех осей индексы 
граней в гексагональном и триго- 
нальном классах содержат четыре 
символа (индексы Миллера — Бра
ве), отвечающих четырем возможным 
пересечениям плоскостей с осями. 
Первые три значения (обратные вели
чинам отрезков, отсекаемых на осях 
х, у и и) не являются независимыми 
и их сумма всегда равна нулю (фигу
ра 2-43). Иногда третий индекс заме
няют точкой, например (hk.l) вместо 
(hkil).
Некоторые тригональные кристаллы 
имеют ромбоэдрические решетки, и 
в дальнейшем для них мы будем 
использовать ромбоэдрические оси. 
Поскольку нет морфологических раз
личий между тригональными кри
сталлами с ромбоэдрическими решет
ками и с гексагональными решетка
ми, большинство кристаллографов, 
уклоняясь от принятых обозначений, 
в обоих случаях используют гекса
гональные оси. Выделенная диаго
наль ромбоэдрической ячейки при
нимается за ось z, а оси х, у и и 
выбираются параллельно поворотным 
осям второго порядка. При этом 
возможны два способа выбора осей,
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ф и г . 2-42. Система четырех осей для 
гексагональных и тригональных 
кристаллов.

две установки (называемые прямой 
и обратной) (фиг. 2-44).
Для большей части классов сим
метрии кристаллов выбор кристалло
графических осей обусловливается 
морфологическими элементами сим
метрии. В табл. 2-12 приведены 
наиболее распространенные системы 
координат для различных систем. 
Для классов, в которых направления 
осей элементарных ячеек не могут 
совпадать с элементами симметрии,

ф и г . 2-43. Отрезки, отсекаемые на осях 
ху у и и.

за оси выбираются направления, сов
падающие с наиболее характерными 
ребрами.
Формы кристаллов. Совокупность 
граней кристалла, связанных опера
циями симметрии его точечной груп
пы, называется формой — закрытой, 
если она полностью замыкает про
странство (как, например, дитетра- 
гональная дипирамида), и открытой, 
если граней слишком мало или если 
их ориентация не позволяет замкнуть

ф и г . 2 -44 . Обратная (левая) и главная (правая) установки ромбоэдрической ячейки.
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Т А Б Л И Ц А  2-12

Морфологическая симметрия и кристаллографические оси

Система Класс Характерный элемент 
симметрии Кристаллографическая ось

Триклинная 1, ! Только идентичность или Параллельно выделяющимся 
инверсия ребрам кристалла

Моноклинная 2, т> 2/т Двойная ось вращения Первая установка: двойная ось
(собственного или несоб- совпадает с осью z; вторая 
ственного) установка: двойная ось совпа

дает с осью у

Ромбическая тт2, 222
2//71 2/т 2/т

Ортогональные двойные 
оси вращения (собствен
ного или несобственного)

Двойные поворотные оси сов
падают с осями х, у и z. 
В классе тт2 ось собственного 
вращения является осью z

Тетрагональ- 4, 4, 4/т , Четверная ось вращения Четверная поворотная ось
пая 4  2 тп, 4771771 (собственного или несоб- является осью z, оси х  и у

422, 4 /7712/т 2/т ственного) обычно совпадают с двойными
осями вращения (собственного 
или несобственного)

Тригональная 3, 3, 3тп, Тройная ось вращения Тройная ось вращения являет-
32 3  2/т  (собственного или не- ся  осью z ; оси х, у и и обычно

собственного) совпадают с двойными осями
вращения (собственного или 
несобственного)

Гексагональ- 6 , 6 , 6 /тп, Шестерная ось враще-
ная Ат  о fimm ния (собственного или

622, б/m 2 / т  2 / т  несобственного)

Шестерная ось вращения яв
ляется осью z; оси х, у и и 
обычно совпадают с двойными 
осями вращения (собственного 
или несобственного)

Кубическая 23, 2/т  3, 
43/71, 432, 
4/ттг 3 2/т

Четыре тройные оси 
в направлениях, совпа
дающих с диагоналями 
куба

Оси х, у п z симметричны по 
отношению к тройным осям

пространство (например, в случае 
дитетрагональной пирамиды). Мож
но , считать, что вся совокупность 
граней выводится из одной данной 
грани в результате применения опе
раций симметрии группы. Если ис
ходная грань не перпендикулярна 
оси симметрии или плоскости зер
кального отражения, с помощью 
каждой, из операций группы можно

получить полиэдр с числом граней, 
равным числу операций группы. Та
кие формы называются общими. Если 
же исходная грань связана с элемен
тами симметрии, то выводимая форма 
называется частной.
В кристаллах, относящихся к неко
торым точечным группам, могут су
ществовать несколько разных форм. 
Например, для группы 4/тг/тг в ре-
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100 ЛАО М О

Моноэдр |00i}  ТетРлрШ ш 1 ИаЯ О00} Дитетрагоналъная {jjjko}призм CL

Тет рагональная г л Дитетрагональная г i 
пирам ида (JiOlJ пирамида \k h l j

ф и г . 2-45. Стереографические проекции возможных форм в группе 4тт (см. табл. 2-13).

зультате различного выбора граней, 
находящихся в общем или частном 
положении, можно получить пять 
различных форм. Стереографические 
проекции форм даны на фиг. 2-45, 
а свойства форм представлены в 
табл. 2-13. Заметим, что число граней 
в частной форме всегда равно или 
кратно числу граней в общей форме. 
Символы форм вида {hkl} относятся 
ко всей совокупности граней, выво
димых из исходной с помощью опе
раций симметрии. Число их опреде
ляет кратность формы. Точно так же 
символы вида (uvw ) характеризуют 
совокупность узловых прямых (осей 
зон), выводимых из исходной оси 
зоны [uvw] с помощью операций то
чечной группы. Например, символ 
зоны [110] для кубических кристал
лов класса 4/т  3 2!т указывает, что 
прямая делит пополам угол между 
осями х  ж у. Символ (110) описывает 
совокупность шести прямых, иден
тичных [110] (направления осей сим
метрии второго порядка), связанных

Т А Б Л И Ц А  2-13
Простые формы в группе 4тт

Символ
формы

Число
граней
(крат
ность)

Название формы

Общая
форма

{hkl} 8 Дитетрагоналъная
пирамида

{hOl} 
{hhl}

4
4

Тетрагональные
пирамиды

Частные 
. формы

{hkO} 8 Дитетрагональная
призма

{100}
{110}

4
4

Тетрагональные
призмы

{001} 1 Моноэдр

друг с другом операциями симметрии 
кристалла.
Формы в 32 классах. Таблица, подоб
ная табл. 2-13, может быть составле
на для каждого из 32 классов. Воз
можное число форм в каждом классе
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зависит от свойств его точечной груп
пы, особенно от порядка. Например, 
в классах 1 и 1 грань не может 
находиться в частном положении, 
поэтому в каждом из этих классов 
возможна лишь одна форма (яв
ляющаяся также общей формой). Н а
против, класс 4 /т  3 2 /т  (группа куба 
и октаэдра — девять плоскостей зер
кального отражения и 13 поворотных 
осей) имеет шесть возможных частных 
форм и отдельную общую форму. 
Общие формы классов представляют 
собой типы форм, возможных в кри
сталлах, и могут быть в то же время 
частными формами для одного или 
более других классов. Кристаллогра
фическим формам дают общие назва
ния в зависимости от числа, формы 
и взаимного расположения граней, 
а частные названия указывают на 
системы, в которых они встречаются. 
Например, «призма»— общее назва
ние, а «дитетрагональная призма»— 
восьмигранная призма в некоторых 
классах тетрагональной системы. Ни
же перечислены наиболее распростра
ненные формы кристаллов:
1. Моноэдр — форма, состоящая из 
одной грани; является общей формой 
для класса 1 и частной формой для 
ряда других классов (например, т, 
тт2 и 4mm).
2. Пинакоид — две параллельные 
грани; общая форма для класса 1 
и частная форма для большинства 
других некубических классов (та
ких, как 222, 4 /т , 32 и 6 /т  2 /т  
2 /т).
3. Диэдр с осью — две непараллель
ные грани, связанные двойной осью; 
общая форма для класса 2.
4. Ромбический тетраэдр — четыре 
грани связаны ортогональными двой
ными осями. Ромбические тетраэдры 
являются общими формами для клас
сов 222 (ромбический тетраэдр) и 4 
(тетрагональный тетраэдр).
5. Диэдр с плоскостью — две непа
раллельные грани, связанные плос
костью отражения; общая форма для 
класса т .

6. Призма — три или более граней, 
пересекающихся по параллельным 
ребрам. Четырехгранная призма 
является общей формой для клас
са 2 /т . Призмы различных типов 
являются лишь частными формами 
во всех классах ромбической, тетра
гональной, тригональной и гексаго
нальной систем; при этом ось z обыч
но совпадает с осью зоны (за исклю
чением ромбических систем).
За исключением ромбического тетра
эдра, все указанные выше формы 
открытые.
7. Пирамида — три или более гра
ней, встречающихся в вершине. Пи
рамиды являются общими формами 
для классов типа п, пт  и птт . 
Они могут быть частными фор
мами для некоторых из этих клас
сов.
8. Дипирамида , ромбоэдр, скале- 
ноэдр, трапецоэдр — оставшиеся об
щие формы для некубических клас
сов, которые можно рассматривать 
как формы, выводимые из пирамиды 
с помощью комбинаций различных 
поворотов вокруг второстепенных 
осей, отражений и инверсии и пред
ставляющие собой замкнутые формы, 
соответствующие удвоенным пира
мидам. Различные названия, данные 
этим формам, указывают на соотно
шения между верхней и нижней пи
рамидальными формами. Они являют
ся общими и частными формами для 
классов, обладающих одной главной 
поворотной осью и другими поворот
ными двойными осями, расположен
ными в плоскости, перпендикуляр
ной главной оси, ^-плоскостями сим- 
метрии или и теми и другими эле
ментами симметрии.
9. Кубические формы — формы для 
пяти кубических классов, не встре
чающиеся ни в одном из других 
классов; при этом ни одна из выше
перечисленных форм не встречается 
в кубических классах. Многие из
вестные «эндосферические» полиэдры 
(такие, как куб, октаэдр, додекаэдр 
и тетраэдр) представляют собой про-
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ф и г . 2-46 . Общие формы в 13 моноаксиальных точечных группах.
Точки — на верхней полусфере; кружки — на нижней полусфере; жирная линия — плоскость зеркаль
ного отражения.

стые формы для большинства куби- Стереографические проекции 32 об- 
ческих классов; могут встречаться щих форм и их элементов симметрии 
и другие формы. даны на фиг. 2-46 и 2-47 для моно-
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ф и г . 2-48. Типичные фигуры травления на 
гранях кубов, относящихся к пяти 
кубическим классам (Buerger М . 
E lem entary Crystallography, W iley, 1956).

аксиальных и полиаксиальных точеч
ных групп. Названия общих форм 
принимаются за названия соответ
ствующих классов кристаллов; на
пример, класс 4/71/71 называется ди- 
тетрагонально-пирамидальным клас
сом.
Большая часть форм кристаллов при
надлежит кристаллам не одного клас
са. Например, куб {100} может быть 
частной формой во всех кубических 
классах, лишь один из которых (А/т 
3 2/т) имеет полную кубическую 
симметрию. Различия в расположе
нии атомов на гранях кубов для 
различных классов удается иногда 
продемонстрировать путем травле
ния кристаллов соответствующими

г

и

ф и г . 2-49. Кажущ аяся гексагональная 
дипирамида в классе 32.

растворителями. Вокруг примесей в 
кристаллических структурах вы
травливаются углубления, общая 
форма которых определяется сим
метрией в расположении атомов. В 
кубических кристаллах, относящих
ся к пяти кубическим классам, могут, 
например, появиться фигуры травле
ния, подобные схематически пока
занным на фиг. 2-48. Форма фигур 
отчетливо указывает на присутствие 
или отсутствие осей симметрии или 
плоскостей симметрии, перпендику
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ФИГ. 2-51. Кристаллы левого и правого кварца (Dana Е. S . y A Textbook of Mineralogy, 
revised by W . E. Ford, 4th ed., W iley, 1955).

лярных граням, и позволяет выявить 
операции симметрии, связывающие 
грани между собой.
Аналогичные проблемы возникают в 
кристаллах, когда они ограничены 
не одной простой формой, а комбина
цией двух форм, представляющейся 
более симметричной формой. Напри
мер, кристалл, относящийся к клас
су 32 (кварц), может иметь форму, 
показанную на фиг. 2-49, кажущуюся 
гексагональной дипирамидой {hOhl}. 
Но гексагональная дипирамида за
прещена для класса 32, и тщательное 
изучение показывает, что грани пира
миды относятся к двум различным 
формам, не связанным между собой 
операциями симметрии: «положитель
ному» ромбоэдру {hOhl} и «отрица
тельному» ромбоэдру {0hhl}, каждо
му из которых принадлежит по шесть 
граней (светлых и заштрихованных 
на фиг. 2-50).
В классах, содержащих в качестве 
элементов симметрии только поворо
ты (1, 2, 3, 4, 6, 222, 32, 422, 622, 23 и 
432), некоторые формы представ
ляют собой энантиоморфные пары, 
обусловленные энантиоморфизмом 
кристаллической структуры. Кварц 
{класс 32), например, может иметь 
правую и левую структуры, и это 
отражается на комбинации характе

ристических форм в природных кри
сталлах (фиг. 2-51).
Полное рассмотрение, включая и гра
фическое изображение, возможных 
форм полиэдров в кристаллах и их 
индексы можно найти в ссылках, 
приведенных в конце этой главы. 
Симметрия структуры. Некоторые 
аспекты атомной структуры кристал
ла определяются симметрией его то
чечной группы. Форма элементарной 
ячейки, например, однозначно фик
сируется точечной группой симмет
рии для всех кристаллов, кроме 
тригональных, но не во всех случаях 
ячейка примитивная. Полное описа
ние структурной симметрии кристал
ла дается лишь его пространственной 
группой, которая включает операции 
типа {R lt}, особенно винтовые оси 
и плоскости скользящего отражения. 
Трансляционные компоненты этих 
операций меньше по величине, чем 
элементарные трансляции; морфоло
гически указанные операции прояв
ляются так же, как чистые повороты 
и зеркальные отражения, поэтому 
каждая пространственная группа 
изогональна одной из 32 точечных 
групп. Например, в кристаллах клас
са 2 с примитивной решеткой воз
можны две пространственные груп
пы: Р2, содержащая только двойную
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ось, и Р2и содержащая только двой
ную винтовую ось. Аналогично это
му две пространственные группы изо
гональны в классе т  — Рт  и Р а , 
где а обозначает скользящее отраже
ние в плоскости (010) с трансляцией 
в направлении [100]. Винтовые оси 
и плоскости скользящего отражения 
в структуре, всегда параллельные 
поворотным осям и плоскостям зер
кального отражения, остаются инва
риантными при всех преобразовани
ях точечной группы. Трансляцион
ные компоненты винтовых поворотов 
всегда совпадают с направлением 
винтовых осей, но плоскости сколь
зящего отражения могут иметь транс
ляционные компоненты вдоль на
правления любого вектора примитив
ной решетки, лежащего в плоскости 
скольжения.
Всего имеется 230 пространственных 
групп, распределенных по семи кри
сталлическим системам, как показа
но в табл. 2-14. Для полного пони-
Т А Б Л И Ц А  2-14

Распределение пространственных групп 
но кристаллическим системам

Система Число пространственных 
групп

Триклинная 2
Моноклинная 13
Ромбическая 59
Тетрагональная 68
Тригональная 25
Гексагональная 27
Кубическая 36

Всего 230

мания атомной структуры кристалла 
необходимо с помощью рентгеновских 
методов установить пространствен
ную группу, поскольку именно она 
определяет характер расположения 
единичного мотива (атомов, ионов 
или молекул), являющегося «кирпи
чиком» кристаллической структуры. 
В энантиоморфных парах могут су
ществовать несколько пространствен

ных групп лишь с одними поворотами 
или винтовыми осями, например 
Р 4 432 и  Р 4 332. Такие пары пока что 
нельзя различить ни одним из изве
стных способов.
Эквивалентные позиции в структуре*
Мы видели ранее, что форма кристал
ла определяется совокупностью гра
ней, выводимых из исходной грани 
операциями симметрии точечной 
группы. Точно так же операции сим
метрии пространственной группы по
зволяют получить из любой точки 
структуры правильную систему то
чек. Пространственная группа со
держит бесконечное число элементов, 
и это же справедливо для правиль
ной системы точек, но в элементарной 
ячейке может быть лишь конечное 
целое число точек. Это число назы
вается кратностью правильной систе
мы точек.
Точки, находящиеся в разных частях 
элементарной ячейки, обычно имеют 
различную кратность по тем же при
чинам, с которыми связано присут
ствие в кристаллах форм с различны
ми индексами граней. Некоторые точ
ки находятся в частном положении, 
т. е. на элементах симметрии, и могут 
оставаться инвариантными при вы
полнении определенных операций 
симметрии. По аналогии с общими 
и частными формами вводится поня
тие общих и частных положений в 
элементарной ячейке. Кратность об
щего положения совпадает с числом 
операций пространственной группы 
в пределах ячейки.
В таблицах пространственных групп 
приводятся обычно типичные частные 
и общие положения и их координаты 
в системе координат, начало которой 
совпадает с одной из вершин эле
ментарной ячейки; кроме того, дают
ся точечные группы симметрии этих 
позиций и их кратность.
Фиг. 2-52, заимствованная из In ter
national Tables for X-ray Crystallo
graphy, I, Symmetry Groups, пред
ставляет собой описание простран
ственной группы Р 4 2с т  — одной из
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Кратность 
правильной 

системы точек
Точечная группа 

симметрии правильной 
системы точек.

Координаты правильной 
системы точек

8 1 x,y,z; xy,z; x,y,9z + z; х,у//г + г; 
y,x,z; ypc,z; y,x,'/z + z; y,V/2+z

Общее
положение

4 т xpc,z;xpc,z; X'X/Zz + z ; xjcji + z
4 2 0/ 2,2 ; fi ,z ; 0&,Уг + z ; '/4 0,fc + z 

/г,Уг,г-//2,'/г>Уг+ z
Частные

г тт положения
2 тт 0,0,z; 0,0//2 + z

ф и г . 2-52. Пространственная группа РА2ст (International Tables for X-ray Crystallography, 
I, Kynoch Press, 1965).

пространственных групп, изого
нальных точечной группе Атт в 
табл. 2-3.
Кратность положения важна для оп
ределения структуры кристалла. Чис
ло молекул или одиночных элементов 
в элементарной ячейке легко вычис
лить, если известны размеры ячейки, 
химический состав и плотность. Тог
да молекулы должны занимать пози
ции с кратностью, равной числу 
молекул в ячейке. Подобные рас
суждения позволяют ограничить чис
ло возможных расположений единич
ных элементов в кристаллической 
структуре.

Химическая минералогия 

Общая часть

Кристаллография, как мы только что 
убедились, может целиком основы
ваться на геометрических представ
лениях, поскольку возможные клас
сы кристаллической симметрии могут 
быть выведены из одной лишь кри
сталлической структуры. Многие 
свойства кристаллических минера
лов, такие, как геометрическая фор
ма и некоторые физические свойства, 
частично или полностью зависят от 
симметрии. Но индивидуальность и
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характерные особенности минералов 
определяются далеко не одной сим
метрией. Чтобы понять характер и 
свойства кристаллических минера
лов, нужно отвлечься от абстрактно
го мира кристаллической симметрии 
и перейти в более реалистическую 
и сложную область, имеющую дело 
с элементарными ячейками кристал
лической структуры, заполненными 
атомами. Атомы каждого элемента 
не только обладают специфическими, 
только им присущими свойствами, 
но в различных структурных пози
циях под влиянием соседних атомов 
этого же или других элементов рас
сматриваемый элемент приобретает 
новые характерные свойства. Он мо
жет, например, получить некоторый 
положительный или отрицательный 
заряд и превратиться, таким обра
зом, в ион, например N a+, Fe2+, 
Fe3+, С1“, О2". Специфические свой
ства всех таких модифицированных 
атомов резко ограничивают число 
возможных устойчивых симметрич
ных кристаллических структур, об
разующихся при комбинации опре
деленных атомов. Комбинация ато
мов Zn и S, например, дает соедине
ние ZnS, которое существует в при
роде лишь в двух формах (минераль
ных веществах): распространенного 
минерала сфалерита (кубический, 
класс 43tti) и  редкого минерала вюрт- 
цита (гексагональный, класс 6/т 2/т 
2/т).
Стандартные таблицы содержат око
ло 80 элементов, встречающихся в 
земной коре (исключая благородные 
газы и короткоживущие радиоактив
ные элементы). Лишь восемь из них 
составляют вместе около 99% коры 
(ввес.% ): О — 46,6; Si — 27,7; А1 — 
8,1; Fe -  5; Са -  3,6; Na — 2,8; 
К — 2,6; Mg — 2,1. Поэтому наибо
лее широко распространенными ми
нералами являются силикаты (вклю
чая S i0 2) и алюмосиликаты Fe, Са, 
Na, К и Mg и окислы Fe. На этих 
соединениях в различных кристал
лических формах мы и остановимся

более подробно. Все легкие элементы 
(с атомным весом < 5 6  и атомными 
номерами 8 —26) занимают в перио
дической таблице периоды со второго 
по четвертый. Очень важны в мине
ралогии также некоторые легкие, 
реактивные, второстепенные неметал
лические элементы — С, F, Р, S, С1— 
и элемент Н со своими уникальными 
свойствами. Они входят в разнооб
разные, широко распространенные 
минеральные соединения — карбо
наты, хлориды, сульфиды, фосфаты 
и т. д. Такие минералы, кристалли
зующиеся в широкой области тем
ператур и давлений, принимают в 
свою структуру большое число вто
ростепенных элементов в концентра
циях, достаточных для того, чтобы 
считать эти соединения промышлен
ными рудами; например, основным 
источником некоторых распростра
ненных металлов (таких, как РЬ, 
Zn, Си) являются сульфиды.

Химическая связь 
в кристаллических минералах

Определяющими характеристиками 
любого минерального вещества яв
ляются его химический состав и кри
сталлическая структура. Эти два 
свойства взаимно связаны и оказы
вают влияние на симметрию, отра
жающуюся на физических особенно
стях минеральных соединений. Но 
прежде чем рассматривать состав и 
структуру кристаллов, необходимо 
понять, что же представляют собой 
силы, удерживающие составные части 
атомов в их правильных симметрич
ных конфигурациях, т. е. какова 
природа химической связи в кри
сталлических минералах.
Связь в минералах может быть или 
ионной, или ковалентной, или частич
но и той и другой. Ионные кристаллы 
существуют как целое благодаря 
электрическому притяжению проти
воположно заряженных ионов (на
пример, N a+ и С1“ в галите NaCl). 
Электростатическая энергия взаи
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dx& ~ у*

ф и г . 2-53. «Формы» s- р -  и d-орби талей .

модействия зарядов и q2, нахо
дящихся на расстоянии г друг от 
друга, равна она отрицательна
(притяжение), если заряды имеют 
противоположные знаки, и положи
тельна (отталкивание), если знаки 
зарядов одинаковы. Ионная связь 
не обладает направленностью; для 
данного значения г энергия имеет 
одну и ту же величину независимо

от взаимного расположения атомов. 
Ковалентная связь, наоборот, строго 
направлена. Это свойство обусловле
но взаимодействиями между спинами, 
а не зарядами, и энергия взаимодей
ствия зависит от типа волновых функ
ций, или «орбиталей», описывающих 
некоторые физические характеристи
ки, и в частности распределение в 
пространстве электронов атомов, уча
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ствующих в связи. Каждая орбиталь 
представляет собой частное ре
шение волнового уравнения Шрё- 
дингера, которому соответствует оп
ределенное значение энергии и угло
вого момента. Эти орбитали облада
ют характерными свойствами сим
метрии: 5-орбитали, например, сфе
рически симметричны по отношению 
к ядрам, а три возможные /?-орбита- 
ли, имеющие одинаковую энергию, 
вытянуты в пространстве в трех 
взаимно перпендикулярных направ
лениях (фиг. 2-53). Ковалентная 
связь возникает в тех случаях, когда 
орбитали связанных атомов значи
тельно перекрывают друг друга. За
метим, что число ковалентных свя
зей, которые может образовывать 
атом, ограничивается числом элект
ронов с неспаренными спинами. 
Электроотрицательность атомов. О 
том, какова будет связь в кристаллах, 
состоящих по крайней мере из двух 
типов атомов, ионной или ковалент
ной, легко можно судить по величине 
разности электроотрицательности 
соединяющихся атомов. Электроотри
цательность может быть определена 
на основе двух измеряемых атомных 
свойств: энергии ионизации (I ) и 
сродства к электрону (Е ). Обе эти 
величины обычно выражаются в элек- 
тронвольтах (эВ) х. Энергия иони
зации представляет собой энергию 
реакции, при которой один электрон 
е с внешней оболочки атома удаляет
ся в бесконечность:

X  = Х+ +  е,

и атом X  превращается в положи
тельно заряженный ион Х +. В зна
чениях I  наблюдается заметная тен
денция к увеличению во всех гори-

1 Один электронвольт — энергия, необхо
димая для переноса единичного электрон
ного заряда из одной точки в другую 
с разностью потенциалов в один вольт:
1 эВ =  1,6 X 10-12 эрг =  23,060 кал/(г*атом). 
Энергия ионизации, поскольку она отно
сится к одному электрону, имеет то же 
численное значение, что и ионизационный 
потенциал, выраженный в вольтах.

зонтальных рядах (периодах) перио
дической таблицы; например, вели
чина I  равна 5,36 эВ для Li и 17,42 эВ 
для F. Энергия ионизации I  обычна 
определяется из спектроскопических 
данных.
Не столь легко измеряемым, но уста
новленным для некоторых элементов 
является сродство к электрону (Е )г 
определяемое как энергия реакции

X  +  е =  Х -,

в результате которой элемент X  пре
вращается в отрицательно заряжен
ный ион Х ~ . Е  также проявляет 
тенденцию к увеличению слева на
право во всех рядах периодической 
таблицы.
Полинг приписал каждому элементу 
такое эмпирическое значение элект
роотрицательности (тоже измеряе
мой в электронвольтах), что раз
ность в величинах электроотрица
тельностей двух элементов может 
быть связана с разностью между 
истинной энергией связи элементов 
и энергией этой связи, если бы она 
была чисто ковалентной; последняя 
величина берется просто как арифме
тическое среднее энергий связи для 
двух элементов. Малликен отметил, 
что средние значения /  и Е  также 
должны быть мерой электроотрица
тельности элемента

где а — числовой множитель, вы
бранный таким образом, чтобы полу
чилось значение электроотрицатель
ности, предложенное Полингом г. 
Величина х , как и / ,  увеличивается 
слева направо во всех рядах периоди
ческой таблицы, например от Li (1,0) 
к F (4,0). Типичные значения х и I  
представлены в табл. 2-15. Шкала 
электроотрицательности позволяет 
получить весьма полезную, хотя и 
довольно приближенную характери
стику степени ионности связи. По

1 а =  130, если /  и Е  выражены в ккал/моль.
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Значения электроотрицательностей (по шкале Полинга) и ионизационных потенциалов 
«(в скобках, в вольтах) минералогически важных элементов, 
расположенных в таком же порядке, как в периодической таблице

Т А Б Л И Ц А  2-15

Na Mg 
<5,1) (7,6) 

0 ,9  1,2

К Са Fe Со Ni
.(4,3) (6,1) (7,9) (7,9) (7,6) 

0 ,8  1 ,0  1,65 1,7 1,7

этому принципу Полинг построил 
кривую зависимости эмпирически оп
ределенного «процента ионности свя
зи» (нулю соответствует ковалентная 
«связь, 100 — ионная) от значения 
разности электроотрицательностей 
{фиг. 2-54). Полученную кривую 
можно интерпретировать следующим 
образом: если два элемента характе
ризуются сильно различающимися 
значениями электроот^ицательно- 
стей, т. е. тенденциями принимать 
или терять электроны, то происходит 
перенос электрона и связь образует
ся за счет электростатического притя
жения противоположно заряженных 
ионов. И наоборот, если электро- 
отрицательности двух элементов 
близки, то связь ковалентная и элек
трон оказывается поделенным между 
атомами. Согласно фиг. 2-54, связь 
S i—О, представляющая ИСКЛЮЧИ

ТЕ электроотрицате/гыЬостеи

ф и г . 2-54. Степень ионности связи как 
функция разности электроотрицательностей.

С N О F
(11,26) (14,5) (13,6) (17,4)

2 ,5 3,0 3,5 4,0

А1 Si Р S С1
(6,0) (8,1) (11,0) (10,4) (13,0)
1,5 1,8 2,1 2,5 3,0

тельный интерес для минералогии, 
должна быть примерно на 50% кова
лентной, связь Mg—О — на 70% ко
валентной.
В действительности же многие физи
ческие свойства минералов, такие, 
как, например, показатели прелом
ления, могут быть объяснены, если 
считать, что связи характеризуются 
большей степенью ионности. 
Размеры атомов, межатомные рас
стояния и связи. С общими пред
ставлениями о природе и силе связей 
в кристаллах тесно связаны такие 
понятия, как относительные «разме
ры» связанных атомов и расстояния 
между ними. Геометрические законы 
кристаллографии могут быть при
менены к реальным кристаллам лишь 
в том случае, если предположить, 
что атомы отделяются друг от друга 
регулярными интервалами. Именно 
средние значения этих межатомных 
расстояний и определяются методами 
рентгеновской дифракции. 
Изолированный атом не имеет опре
деленных размеров, поскольку ве
роятность нахождения одного из его 
электронов в элементе объема dv, 
пропорциональная г|)2 dv, может быть 
равна нулю только в бесконечности, 
где волновая функция г|э сама равна 
нулю. В кристаллах, однако, элек
троны любого атома как бы сжимают
ся электронами всех других атомов. 
В результате этого можно приписать
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а б
ФИГ. 2-55.
а — энергия решетки ионного кристалла как функция расстояния между ионами; б — влияние температуры 
на межионное расстояние. Тепловая энергия Е-р заставляет ион осциллировать между двумя положениями 
с одинаковой энергией; среднее межионное расстояние, таким образом, увеличивается с повышением тем
пературы.

каждому атому такой «радиус», что 
сумма радиусов двух соседних атомов 
оказывается равной наблюдаемому 
межатомному расстоянию. Эти ра
диусы зависят, конечно, от электрон
ной конфигурации каждого атома; 
следует ожидать, например, что ра
диус N a+ будет меньше, чем радиус 
Na, радиус О2" будет больше, чем 
радиус О, а ковалентные радиусы 
для тех же элементов будут заметно 
отличаться от ионных.
Межатомные расстояния в кристал
лах или молекулах должны быть 
такими, чтобы сумма всех энергети
ческих членов, зависящих от рас
стояния, была минимальной. В общем 
случае энергия описывается по край
ней мере двумя такими членами: 
один из них характеризует связь 
(например, электростатическое при
тяжение в ионных кристаллах), а 
другой отражает тот наблюдаемый 
факт, что большинство твердых тел 
не поддается сжатию. Это происхо
дит по той причине, что, как только 
межатомное расстояние становится 
меньше определенной величины, си
лы отталкивания заставляют атомы 
удаляться друг от друга. График 
зависимости энергии кристалла от 
межатомного расстояния г должен, 
таким образом, иметь форму, изобра
женную на фиг. 2-55, а, где за нуль

принята энергия, отвечающая беско
нечно удаленным друг от друга ато
мам. На такой кривой обнаруживает
ся «равновесное» межатомное рас
стояние г0, которому соответствует 
минимальное значение Е 0 («энергия 
решетки»). (Заметим, что энергия от
талкивания очень быстро возрастает 
по мере уменьшения г от г0; как гово
рят, она имеет «жесткий» характер, 
вполне согласующийся с относитель
ной несжимаемостью твердых тел по 
сравнению, скажем, с газами.)
С повышением температуры тепловая 
энергия, подводимая к кристаллу, 
переходит большей частью или пол
ностью в энергию колебаний; атомы 
начинают колебаться относительно 
своих средних положений, и средние 
межатомные расстояния увеличи
ваются, как это показано пунктирной 
линией на фиг. 2-55, б. При темпера
турах, близких к точке плавления, 
объем кристалла может оказаться на 
7—10% больше, чем приО °К; в этом 
случае межатомное расстояние на 2— 
3% больше, чем при абсолютном 
нуле.
Хотя межатомные расстояния и кри
сталлические структуры нелегко 
предсказать, весьма полезными мо
гут оказаться два общих правила. 
Первое из этих правил связано с 
зарядами атомов. Оно основано на
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электростатических представлениях 
и гласит, что структура ионного 
кристалла должна быть такой, что
бы ионы одного знака находились 
как можно дальше друг от друга, 
а ионы противоположных знаков — 
по возможности ближе. Второе пра
вило относится к спинам, и, согласно 
ему, каждый электрон стремится спа
риться или оказаться как можно 
ближе к другому электрону с про
тивоположным спином, тогда как 
электроны с одинаковыми спинами 
стараются избегать друг друга. Сле
дует помнить, что при зарядовой 
корреляции не принимаются во вни
мание никакие преимущества в на
правлениях и не налагаются никакие 
ограничения, помимо размеров, на 
число ближайших соседей, в то время 
как при спиновой корреляции (кова
лентная связь) определяющими фак
торами служат направления связей, 
а также предельное число связей, 
ограничиваемое числом неспаренных 
электронов.

Простые ионные структуры

Ионные радиусы. Мы уже установи
ли, что в ионных кристаллах, таких, 
как NaF, сумма ионных радиусов 
N a+ и F" должна быть равна изме
ренному межатомному в расстоянию 
2,31 А [один ангстрем (А) == 10-8 см]. 
Оба иона имеют одинаковую элек
тронную структуру (Is2 2s22p6) и одно 
и то же полное число электронов (10), 
но ядро Na имеет более высокий 
заряд (И ), чем ядро F (9). Полинг 
делает вывод, что радиус N a+ дол
жен быть меньше, чем радиус F ”, 
ввиду различий в электростатическом 
(или «кулоновском») притяжении 
двух ядер. Однако сила притяжения, 
действующая на внешние электроны, 
в значительной степени ослабляется 
благодаря экранирующему действию 
электронов внутренних заполненных 
оболочек, уменьшающих заряд ядер 
до «эффективного» значения Z ^ . Этот 
эффективный заряд может быть вы

числен с помощью квантовой меха
ники или получен эмпирически из 
атомных спектров. Полинг предпо
ложил, что отношение ионных ра
диусов N a+ и F" должно быть обрат
но пропорционально отношению эф
фективных зарядов; это приводит к 
значениям радиусов 0,95 А для Na + 
и 1,36 А для F" в структуре NaF. 
Подобные же вычисления для дру
гих ионных кристаллов дают, напри
мер, следующие величины: 1,33 А 
для К +, 1,48 А для R b+, 1,81 А для 
С1“ и т. д. Значения некоторых ион
ных радиусов для окислов, силика
тов и галоидов представлены в табли
це 2-16.

ТАБЛИЦА 2-16
Ионные свойства распространенных 
элементов в окислах, силикатах и галоидах

Элемент Атомный
номер

Электро- 
отрица

тельность 
(по шкале 
Полинга)

Ионный
заряд

Ионный
радиус

Н 1 2,1 i +
Li 3 1,0 i + 0,60
С 6 2,5 4 + 0,11
Na И 0,9 1 + 0,95
Mg 12 1,2 2 + 0,65
А1 13 1,5 3 + 0,50
Si 14 1,8 4 + 0,41
К 19 0,8 1 + 1,33
Са 20 1,0 2 + 0,99
Rb 37 0,8 1 + 1,48
Ва 56 0,85 2 + 1,35
О 8 3,5 2 - 1,40
F 9 4,0 1— 1,36
С1 17 3,0 1— 1,81

Поскольку в природных кристалли
ческих минералах связь, как прави
ло, не является чисто ионной, было 
бы не вполне целесообразно исполь
зовать приведенные выше значения 
для сложных кристаллических струк
тур, таких, как полевые шпаты 
(NaAlSi30 8 или KAlSi30 8) или ще
лочные пироксены (NaFeSi2Oe или
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NaAl2O0). Среди общих элементов 
в этих соединениях парам N a—О, 
К —О, Са—О и Mg—О соответствуют 
достаточно высокие значения раз
ностей электроотрицательностей 
(табл. 2-15), что, вообще говоря, 
служит достаточным основанием для 
использования в данном случае ион
ных радиусов. Подобный подход не 
может иметь практического значения 
для ионных радиусов Fe2+ (0,74), 
А13+ (0,51) и Si4+ (0,41), так как зна
чения электроотрицательностей этих 
элементов и О2- гораздо ближе друг 
к другу.
Энергия решетки. Как уже упомина
лось, энергия ионного кристалла мо
жет быть выражена в виде суммы 
электростатической энергии и «же
сткого» члена, описывающего оттал
кивание, быстро возрастающее по 
величине с уменьшением межионного 
расстояния г. Это отталкивание пред
ставляет собой главным образом 
электростатическое отталкивание 
между электронами соприкасающихся 
ионов. Строго говоря, для точного 
вычисления этого энергетического 
члена необходимо учитывать взаимо
действия большого числа электронов, 
то обычно его представляют в виде 
Ь/гп, где b и п — константы, опре
деляемые эмпирически. Таким обра
зом, энергию и пары ионов противо
положного знака можно записать сле
дующим образом:

тде z^e и z2e — заряды катиона и 
аниона, а Ъ и п — константы. В этом 
выражении не учитывалась тепловая 
энергия, т. е. предполагалось, что 
она соответствует температуре 0 °К. 
Энергию («энергию решетки») одного 
моля кристалла объемом F, содер
жащего N  молекул или пар ионов, 
можно записать в виде

E = - N*zr'z*2 + ± ,  (2-7)

где А  и В  — новые константы, а N  — 
"число Авогадро (6,02 X 1023). А

обычно называют константой Маде- 
лунга; это решеточная сумма, пред
ставляющая собой сумму электро
статических взаимодействий между 
всеми ионами кристалла. Вычисле
ние А  довольно сложно, поскольку 
приходится принимать во внимание 
расстояния между всеми парами ио
нов; если, например, расстояние rtj 
между ионами i и / в кристалле вы
разить как

n j  =  PijRf

где R  — расстояние между ближай
шими соседями, то А  можно записать 
в виде

л = 2 ( ± ) рг/ ,

где суммирование осуществляется 
по всем ионам в кристалле, за исклю
чением i-ro, а знак минус относится 
к ионам противоположного знака по 
отношению к иону i. Проиллюстри
руем вычисление этой суммы на при
мере одномерной цепочки, представ
ляющей собой чередование положи
тельных и отрицательных зарядов е, 
разделенных равными интервалами 
R:

Имея в виду, что электростатическая 
энергия положительна для одноимен
ных зарядов и отрицательна для 
противоположно заряженных ионов, 
запишем эту энергию для катиона, 
находящегося в середине цепочки:

_  е2 ( —-------— —--------— и ) =
\  R  2R 1 3R  4 I

2е2 / . 1 . 1  1 . \
- - т г И - т + з - 4  +  - - - ) -

=  - 2 - g - l n 2 ,

так что константа Маделунга в этом 
случае равна 2 In 2, или 1,384. Для 
структуры NaCl (фиг. 2-56) константа 
Маделунга равна 1,7475.
Поскольку энергия минимальна, ког
да межионное расстояние равно г0,

« 0
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константу В  в уравнении (2-7) можно 
определить из условия

дЕ
дг — О для Г — г0.

Это дает

В-

Е = NAz^z2e2

(2-8)
Минимум энергии решетки, соответ
ствующий равновесному расстоянию 
г0, легко получается из уравнения 
(2-8) в результате подстановки г0 
вместо г. На фиг. 2-55, а представлен 
график зависимости Е  от г. Чтобы 
определить константу п, вспомним, 
что при Т =  О °К давление Р  опре
деляется из уравнения

P ~ — W • <2' 9>

где объем V  связан с г соотношением 
V = cNr3 с соответствующей констан
той с, зависящей от структуры кри
сталла. Для структуры галита, на
пример, с — 2 (фиг. 2-56). Сжимае
мость р, определяемая из уравнения

о 1 &V 1
Р у т/F dV2

может быть легко вычислена из урав
нения (2-8). Тогда для структуры

галита (zt =  z2 =  1; с =  2) получаем 
1 _  (п — 1)е*А
Ро 18г40 (2-10)

где ро —«начальная» сжимаемость 
при г =  г0. Предполагая, что значе
ние Ро известно из эксперимента, 
можно вычислить величину п из 
уравнения (2-10). Обычно она колеб
лется между 8 и 10.
Снова напомним, что энергия ре
шетки — это энергия, необходимая 
для разделения кристалла на отдель
ные ионы и удаления их на большие 
расстояния друг от друга. В таком 
случае энергия может быть вычисле
на и из термодинамических данных 
по теплоте сублимации, энергии ио
низации, электронному сродству и 
теплоте образования. Полученные 
таким образом два значения величи
ны Е  согласуются с точностью до 
нескольких процентов для многих 
веществ, которые, следовательно, 
можно считать ионными. Более того, 
хорошее согласие получается и для 
ряда таких соединений (например, 
сульфидов Zn и РЬ), которые химики 
едва ли решились бы назвать ион
ными.
Как следует из уравнения (2-8), при 
прочих равных условиях наиболее 
стабильными структурами должны 
быть те, для которых значения А 
максимальны. Поэтому структура 
хлористого цезия, изображенная на 
фиг. 2-57 (А =  1,7627), должна быть

в —01317 81
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более устойчивой, чем структура 
NaCl для тех же значений г0 и п . 
Устойчивость структуры NaCl объяс
няется меныпим значением г0, рав
ным сумме ионных радиусов соот
ветствующих атомов. Это подводит 
нас к рассмотрению определяющего 
влияния размеров ионов на тип кри
сталлической структуры.
Отношение радиусов и координацион
ное число. Координационное число 
атома в кристалле — это число его 
ближайших соседей. В соответствии 
с требованиями зарядовой корреля
ции в ионных кристаллах у каждого 
иона (например, катиона А  с ион
ным радиусом гА) на кратчайшем из 
возможных расстояний должно на
ходиться максимальное число ионов 
противоположного знака (например, 
анионов В  с ионным радиусом гв ). 
Число ближайших соседей зависит 
от отношения гА/гв , поскольку впол
не очевидно, что вокруг большого 
катиона можно разместить гораздо

больше анионов, чем вокруг малень
кого, и, кроме того, число анионовг 
окружающих катион данного радиу
са, ограничивается размерами самих 
ионов. На фиг. 2-58 представлено* 
несколько возможных конфигураций, 
отвечающих различным значениям 
отношений радиусов гА/гв . 
Иллюстрацией сказанному может 
служить фиг. 2-59, а, на которой 
изображены четыре аниона В , окру
жающие катион А  и касающиеся 
друг друга. (Эти анионы могут пред
ставлять собой четыре из шести анио
нов в «октаэдрической координации»; 
при этом оставшиеся два аниона 
располагаются соответственно выше- 
и ниже катиона.) Как легко заметить 
из фиг. 2-59, а,

2 г в Sin 45° =  0,7071,2(га + гв)
и, таким образом, гА/гв  =  0,414. 
Если бы отношение гА/гв  было мень
ше, все четыре аниона не могли бы

Ra / R b
Координационноечисло К онф игурация Пример

О,/55 -  
0,225 3

0
Плоская I 
треугольная '

/ к  
0 0

C 03z"

0 ,225-
0,414 4

0
Тетраэдра- | чес ка я  '

0 ' /  ^ 0  
0

SLO^

0,414 -  
0,732 6

Октаэдри- С1 ческая Уу  х n
/ с ю  \  

V ' /CL

NaCl

0 ,732-
1,0 8

Кубическая

"“CL

CsC l

ф и г . 2-58 . Некоторые значения отношений 
ионных радиусов и соответствующие им 
координации.

Гл/Г В •  0,414

гА/гв = 0,732 
в=35°1&"

ФИГ. 2-59.
а — предельное значение отношения ионных 
радиусов для октаэдрической (6) координации; 
б — для кубической (8) координации.
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а
ФИГ. 2-60.
а — структура флюорита CaF2; б — структура рутила ТЮ2.

касаться катиона и расстояние ани
он — катион не было бы минималь
ном. При любой координации вели
чина гА/гв  имеет наименьшее значе
ние, когда расстояние между центра
ми больших ионов составляет 2гв 
(как на фиг. 2-59, а).
По мере того как отношение гА/гв 
возрастает от значения 0,414, рас
стояние между анионами начинает 
превышать величину 2гв . При зна
чении r J r B , равном 0,732, становится 
возможной кубическая конфигура
ция с восьмерной координацией (фи
гура 2-58). Показанное на фигу
ре 2-59, б сечение куба диагональной 
вертикальной плоскостью позволяет 
геометрически определить гА/гв  для 
кубического восьмерного окружения:

2 гв
tg  0 2гв /0,7071 

0 =  35°16 ',
2 гв

0,7071,

2 (га +  Гв) 
следовательно, 

га  
гв

sin 35°16' =  0,5774,

=  0,732.

Координационные многогранники, 
изображенные на фиг. 2-58, пред
ставляют собой фрагменты структур 
кристаллических минералов и искус
ственных соединений. К таким ком

плексам применимы представления 
об ионной связи, и в некоторых слу
чаях, когда разность электроотрица
тельностей катиона и аниона доста
точно велика, связь в комплексе в 
хорошем приближении может счи
таться ионной. Проиллюстрируем 
сказанное более подробно на несколь
ких примерах, имея в виду, что на 
фиг. 2-57 и 2-60 относительные раз
меры ионов не выдержаны. Модели 
всех существующих структур пол
ностью определяются единственным 
параметром гА/гв с тем лишь огра
ничением, что кристалл должен быть 
электрически нейтральным.
Галит  NaCl: rA/rB =  0,525; оба ио
на, и N a+, и С1”, находятся в шес
терной координации (NaF с отно
шением гА/гв  =  0,70 имеет идентич
ную структуру).
CsCl: rA/rB =  0,93; ионы Cs+ и Cl- 
находятся в восьмерной координа
ции.
Рутил  ТЮ 2: гА/гв  =  0,486; T i4+ име
ет шестерную координацию, О2" — 
тройную.
Флюорит CaF2: r A l r B  =  0,728. Это 
отношение несколько ниже предель
ного значения, характеризующего об
разование восьмерной координации. 
Однако комбинация Са2+ в восьмер
ной координации и F" в четверной 
обеспечивает более плотную упаков
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ку ионов Са2+, чем другая возмож
ная комбинация координационных 
чисел 6 и 3; поэтому в реальном 
кристалле и наблюдаются координа
ционные числа 8 и 4.
Хотя в двух примерах на фиг. 2-58 
отношение радиусов и координацион
ные числа отвечают условиям, необ
ходимым для образования ионных 
соединений, известно, что кристал
лы, в состав которых входят эти 
группировки, лишь с большой на
тяжкой можно назвать ионными. Это 
прежде всего совокупность ионов 
Si4+—О2-, образующая тетраэдри
ческие комплексы в структурах си
ликатов. Другой пример — объеди
нение ионов С4+—0 2“ в группировки 
1С03]а- в карбонатах. На этих слу
чаях мы остановимся подробнее после 
выяснения условий образования ко
валентных связей.
Электроны, заряды и симметрия. В
чисто ионных кристаллах все свой
ства и особенности поведения ионов 
характеризуются сферической сим
метрией. При этом можно пренебречь 
дополнительными эффектами, свя
занными с движением индивидуаль
ных электронов, перекрыванием плот
ностей соседних электронов и мно
гообразием характеров распределе
ния электронов на внешних оболоч
ках. Жесткие сферы в координа
ционной модели могут рассматривать
ся просто как ядра, окруженные 
электронными оболочками и подобо- 
лочками конечных радиусов.
Заряд иона определяется способ
ностью электроположительного ато
ма терять свои внешние электроны, 
а электроотрицательного — присое
динять их на свою внешнюю оболоч
ку. Как это хорошо известно хими
кам, наиболее устойчивыми электрон
ными конфигурациями являются те, 
в которых внешние s- и р-подоболоч- 
ки полностью заполнены, т. е. имеют 
конфигурации s2, р 6. Так, в третьем 
периоде периодической таблицы ка
тионы N a+, Mg2+, А13+ и Si4+ имеют 
одинаковую конфигурацию is2 2s2 2р6,

а анионы Р 3_, S2- и С1" имеют конфи
гурацию 1 s2 2s2 2р 6 3s2 3р6. Нейтраль
ность структуры в целом обеспечи
вается с помощью атомных отноше
ний N a+/Cl“ =  1; А13+/Оа~ =  2/3, 
Si4+/0 2“ =  1/2. Заряд на ионе ней
трализуется в равной степени одина
ковыми вкладами ближайших соседей 
противоположного знака. Каждый 
катион одинаково связан со всеми 
окружающими анионами, и наоборот. 
В галите, например, нет молекул 
NaCl, а есть лишь непрерывная со
вокупность ионов N a+ и С1", каждый 
из которых окружен шестью ионами 
противоположного знака в октаэдри
ческой координации.

Простыв ковалентные 
структуры
Общие вопросы. Когда атомы с оди
наковыми или близкими значениями 
электроотрицательности оказывают
ся на небольшом расстоянии друг от 
друга, связь между ними образуется 
не за счет переноса внешних электро
нов, а скорее за счет одновременного 
присутствия электронов на двух ато
мах. В результате этого появляется 
одна или несколько ковалентных свя
зей, а образовавшиеся агрегаты при
обретают молекулярные свойства, 
совершенно чуждые чисто ионным 
кристаллам. Необходимыми условия
ми для образования ковалентных 
связей являются следующие:
1. Каждый атом должен иметь по 
крайней мере один неспаренный 
электрон. Число ковалентных связей, 
которые может образовывать атом, 
часто, но не всегда, равно числу 
неспаренных электронов в его основ
ном состоянии (это будет показано 
ниже).
2. Атомы, вступающие в связи, долж
ны находиться на небольшом рас
стоянии друг от друга, чтобы обеспе
чивалось заметное перекрывание их 
не полностью занятых орбиталей. 
Когда перекрывание достигает опре
деленного предела, два электрона

84



М И Н ЕРА ЛЫ ГЛАВА %

противоположного спина — по од
ному с частично заполненных орби
талей каждого атома — образуют па
ру и занимают отдельную орбиталь, 
имеющую молекулярный характер, 
поскольку в ней принимают участие 
оба ядра. Например, сера в основном 
состоянии имеет электронную конфи
гурацию 1 s2 2s2 2рв 3^  3р*. На двух 
Зр-орбиталях имеется лишь по одно
му электрону. В молекулярной сере 
каждая из этих орбиталей заполняет
ся целиком. Полученные таким обра
зом орбитали одинаково связаны с 
каждым из этомов — это чисто кова
лентная связь. Заметим, что моле
кула S8 ромбической серы пред
ставляет собой кольцо из восьми 
атомов, связанных ковалентными 
связями.
Гибридные орбитали. В основном 
состоянии углерод имеет конфигура
цию i s 2 2s2 2р2 лишь с двумя 2р- 
орбиталями, занятыми неспаренными 
электронами. Однако, как правило, 
валентность углерода равна четырем, 
и в некоторых соединениях или фор
мах, таких, как метан (СН4) или 
алмаз (С), каждый атом углерода 
образует четыре эквивалентные связи 
с четырьмя ближайшими атомами в 
тетраэдрической координации. Сим
метрия молекулы метана 4 3 т . Это 
может быть объяснено следующим 
образом. Во-первых, атом углерода 
переходит в возбужденное состояние 
Is2 2s1 2рг в результате переноса 
25-электрона на прежде незанятую 
2р-орбиталь. Один 25-электрон и три 
2р-электрона затем смешиваются или 
«гибридизируются» и создают новую 
совокупность четырех эквивалентных 
5р3-орбиталей г. Выигрыш в энергии 
от образования четырех ковалентных 
связей, которые могут теперь осуще
ствиться, оказывается больше вели
чины энергии, необходимой для пере

1ГОдно из свойств волнового уравнения 
Шрёдингера состоит в том, что если 1|эа 
и \j)b являются его решениями, то я|эа +  
также является решением этого уравнения 
(с — произвольная константа).

вода атома углерода из основного 
состояния в возбужденное. В мате
матической форме волновая функция 
гибридной 5р3-орбитали записывается 
следующим образом:

^гибрид =  “Фгз Т̂ З'фг;#-

В некоторых соединениях, таких, 
как наиболее распространенный кар
бонатный минерал СаС03, атом угле
рода связан тремя ковалентными (или 
частично ковалентными) связями с 
тремя окружающими атомами кисло
рода в плоской треугольной конфи
гурации. В этих связях 25-орбитали 
углерода гибридизируются с двумя 
2р-орбиталями и образуют три экви
валентные sp2 гибридные орбитали; 
при этом ось максимального распре
деления электронной плотности од
ной 2р-орбитали остается перпенди
кулярной плоскости треугольника 
и может образовывать ковалентную 
связь другого характера (я-связь) 
с аналогично направленными 2р-ор- 
биталями соседних атомов кисло
рода.
Другая возможная гибридизация, 
осуществляющаяся в молекуле С 02, 
заключается в образовании пары sp 
гибридных орбиталей.
Свойства ковалентных связей. В 
кристаллических неметаллических 
соединениях, таких, как ромби
ческая сера или алмаз, половина 
среднего расстояния между ядрами 
ближайших атомов дает ковалентный 
радиус. Величина эта зависит, ко
нечно, от конфигурации ковалентно 
связанных атомных групп. Ковалент
ный радиус С, например, имеет три 
различных значения в зависимости 
от характера гибридизации 2s- и 2р- 
орбиталей: 0,722 (sp3), 0,665 (sp2).
0,602 (sp). К настоящему времени 
не установлено очевидной связи меж
ду ковалентным радиусом, числом 
ближайших соседей или силой связи 
(т. е. энергией, необходимой для раз
рыва одной ковалентной связи, на
пример Cl—С1 или С—С). Некоторые
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данные, касающиеся ковалентных 
связей, приведены в табл. 2-17.

Т А Б Л И Ц А  2-17
Некоторые свойства ковалентных связей

Эле
мент

Атом
ный

номер

Кова
лентный
радиус,

А

Число
ближай

ших
соседей

Сила связи, 
ккал/(г - атом)

Н 1 0,30
В 5 0 ,8 8
С 6 0 ,6 6 3

0,77 4
О 8 0 ,6 6
F 9 0,64
Si 14 1,17 4 42,2
Р 15 1 ,0 0 3 51,3

1 ,10 4
S 16 1,04 4 50,9 .
С1 17 0,99 4 58,0

Металлическая связь. В металли
ческих кристаллах электроны поде
лены не между двумя, а между всеми 
атомами. Это модель коллективных 
электронов. В кристаллах, состоя
щих из атомов металлических эле
ментов, все атомы имеют одинаковые 
размеры; обычно наблюдаются три 
структурных типа, изображенные на 
фиг. 2-61. В ^гранецентрированной 
кубической (г. ц. к.) структуре все 
атомы одинаково окружены двенад
цатью другими и симметрия единич
ной ячейки будет 4!т 3 2 /т . В объем-

ноцентрированной кубической
(о. ц. к.) структуре форма ячейки 
и симметрия те же, но координацион
ное число равно восьми. В гексаго
нальной плотноупакованной (г. п. у.) 
структуре координационное число 
вновь равно 12, но упаковка менее 
симметрична, чем в г. ц. к.-решетке. 
Высокое координационное число 
и плотная упаковка, характерные 
для металлических структур, служат 
хорошим подтверждением делокали
зации связей.
Дополнительные эффекты в струк
турах минералов. Во всех предыду
щих обсуждениях типов связей мы 
имели дело лишь с простейшими ми
неральными структурами типа гали
та или алмаза. Это обусловлено тем, 
что состояние связи большинства ми
нералов и особенно основных состав
ляющих земной коры, таких, как 
силикаты, карбонаты и окислы, не 
описывается ни одной из простейших 
моделей связи. Иными словами, со
временное состояние атомной и мо
лекулярной теории не дает оснований 
для предсказания структуры и пове
дения кристаллических минералов. 
Структуры могут быть определены, 
а свойства и поведение минералов 
могут наблюдаться. В некоторой сте
пени минералоги могут объяснить 
эти особенности с помощью новейших 
теорий атомного строения и природы 
химической связи. Предсказать на 
основе этих теорий, каких изменений

1
1
1
х

/  1

L 1 ! 
- b f

1
1
1 А
X -У£----

ъ-

r 1 1 
| 1

::ir.

Х \  л--1—1
1 1

k t
1

1 1 
1 I

Гi i 
i i 
I

1 Т 
1 1

_

■ У -.-«гт 
*

(L О Ь
ф и г . 2-61 . Кристаллические структуры металлов.
а — гранецентрированная кубическая структура; б — объемноцентрированная кубическая структура; 
в — гексагональная плотноупакованная структура.
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следует ожидать для структуры и 
связи при условиях, характерных 
для глубоких слоев Земли, пока не 
представляется возможным, но мож
но попытаться установить степень 
влияния различных факторов на 
связь, а следовательно, и на струк
туру большинства минералов. Рас
смотрим некоторые из этих факто
ров.
Атомы кремния и углерода в кисло
родном окружении. Силикаты состав
ляют основную часть земной коры 
и мантии, и поэтому особое внимание 
уделяется изучению связи между Si 
и О. Поскольку электронные конфи
гурации атомов Si и С имеют много 
общего и так как карбонаты являют
ся важными минералами осадочных 
пород, весьма интересно сопоставить 
роль кислородного окружения этих 
двух элементов в распространенных 
минералах. Отношение радиусов 
С4+/0 2~ равно 0,11, a Si4+/0 2" — 0,30 
(табл. 2-16). Согласно фиг. 2-57, 
кремний должен иметь координаци
онное число 4. С другой стороны, 
углерод, для которого отношение со
гласуется лишь с координационным 
числом 2, в минеральных структурах 
встречается в тройной координации 
в плоском треугольном анионном 
комплексе [С 03]2“. Разности электро
отрицательностей (табл. 2-15), рав
ные 1,7 для О—Si и 1,01 для О—С, 
наводят на мысль, что связь в кар
бонатах не так уже далека от чисто 
ковалентной модели, тогда как в си
ликатах характер связи должен почти 
в равной мере быть и ионным, и ко
валентным.
Связь в анионном комплексе [С 03]2“ 
в карбонатах объясняется, как мы 
только что убедились, с помощью 
$р2-орбитальной гибридизации. Атом 
углерода соединяется с каждым из 
соседних атомов кислорода ковалент
ными связями, образующимися с уча
стием этих гибридных орбиталей; 
оставшаяся р-орбиталь распределяет
ся как двойная связь между всеми 
тремя атомами кислорода.

Группа [S i04]4“, являющаяся основ
ным элементом всех кристаллических 
силикатов (включая и полиморфные 
модификации S i0 2), укладывается в 
рамки модели с симметричными sp3 
гибридными орбиталями, такими же, 
как и для соединений углерода типа 
метана. Но возникает вопрос, не 
является ли связь в этом случае 
частично ионной, а частично кова
лентной и почему длина Si—О связи 
обычно около 1,6 А ввместо 1,81 А 
(табл. 2-16) или 1,83 А (табл. 2-17)? 
Можно предположить, что атом Si 
использует в какой-то мере свои 
незанятые Зй-орбитали, что может 
служить причиной образования двой
ных связей. Это заключение весьма 
неопределенно, но достоверно уста
новлено, что стишовит — полиморф
ная модификация S i0 2, образующая
ся при чрезвычайно высоких давле
ниях,— состоит из групп [SiOe], а 
атомы кремния находятся в окта
эдрической координации.
Таким образом, мы убедились, что 
предсказания, касающиеся связей и 
координации в кристаллических ми
нералах сложного состава, зависят 
от не слишком определенных и не 
вполне однозначных факторов, что, 
впрочем, относится и к стандартным 
моделям простой ионной или кова
лентной связи. Было бы вполне воз
можным предположить, что при вы
соких давлениях предпочтительнее 
образование комплексов с высоким 
координационным числом. В таком 
случае можно ожидать, что углерод 
будет образовывать группы [С04]4“, 
такие же, как комплексы [S i04]4- 
в силикатах, с координационным чис
лом 4. Этого нельзя, однако, сказать 
с уверенностью, и до тех пор, пока 
не удастся получить их эксперимен
тально, соединения, содержащие 
группировки [С04], останутся гипо
тетическими.
Водородная связь. В кристаллах 
льда атомы кислорода образуют пра
вильную тетраэдрическую структу
ру, и при этом атомы водорода рас-

87



ГЛАВА 2 М И Н ЕРА ЛЫ

ф и г . 2 -62 . Структура льда (по Полингу).

полагаются между двумя соседними 
атомами кислорода (фиг. 2-62). Из 
четырех водородных атомов, окру
жающих любой атом кислорода, два 
находятся близко к нему, а два — 
далеко. Тетраэдрическая конфигура
ция предполагает образование четы
рех sp3 гибридных орбиталей на ато
ме кислорода. Две из этих орбиталей 
используются для ковалентной связи 
с двумя ближайшими атомами водо
рода, а оставшиеся две орбитали 
создают две «поделенные пары», 
не участвующие в ковалентной свя
зи.
Таким образом, мы можем считать, 
что любой атом кислорода и два бли
жайших к нему атома водорода (т. е. 
молекула воды) в структуре льда 
представляют собой две положитель
ные единицы заряда на ядрах Н и две 
отрицательные единицы заряда, ло
кализованные вблизи атома кисло
рода. Электростатические взаимодей
ствия между зарядами молекулы и 
зарядами всех других молекул и яв
ляются основной силой, удерживаю
щей кристалл льда как целое. Для 
описания такого типа притяжения

используется термин водородная связь. 
Водород играет роль связующего зве
на, поскольку он обладает двумя 
исключительными свойствами: его 
атомный радиус очень мал (0,3 А) 
и он имеет только один электрон. 
В результате этого соседние молеку
лы могут очень близко подходить 
друг к другу, и при этом не проявит
ся обычное сильное отталкивание, 
обусловленное перекрыванием вну
тренних электронных оболочек. Во
дородная связь может образовывать
ся только в том случае, если элек
троотрицательность одного из ато
мов достаточно высока. Электроста
тическая связь довольно слаба 
( ~ 5  ккал/(г «атом)) по сравнению 
с ионной или ковалентной.
Многие минералы содержат водород 
либо в составе ионов [ОН]“, либо 
в молекулах Н 20 . В некоторых из 
них, например в глинистых силика
тах, важные физические свойства и 
химические особенности зависят от 
существования относительно слабых 
водородных связей в структуре. Вода 
играет исключительно важную роль 
в геологических и в биологических 
процессах. Ее уникальные свойства 
обусловлены существованием водо
родных связей и неплотной тетра
эдрической структурой в жидкой фа
зе.
Теория кристаллического поля и пе
реходные металлы. Среди металлов 
первой переходной группы (с 21 до 
30: Sc, Ti, V, Cr, Mn, Fe, Co, Ni, Cu, 
Zn) железо — не только один из са
мых распространенных элементов в 
земной коре и мантии, но также 
и основной компонент ядра. Другие 
элементы широко распространены в 
виде неосновных элементов или эле
ментов-примесей в большинстве кри
сталлических минералов и являются 
главными компонентами экономиче
ски важных окислов и сульфидных 
руд. Особенности их поведения в ми
нералах и влияние на свойства этих 
минералов в значительной степени 
определяются тем, что атомы всех
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этих металлов, за исключением цин
ка, имеют частично заполненные 3d 
или 45 электронные уровни.
В элементарной теории кристалли
ческого поля учитывается влияние 
совокупности точечных зарядов, пред
ставляющих собой ближайшие анио
ны, на пять d-орбиталей централь
ного катиона. В изолированном ме
таллическом ионе Зй-орбитали с 
идентичным пространственным рас
пределением электронной плотности 
имеют одинаковые или почти одина
ковые энергии (они вырождены). По
смотрим, что произойдет, когда такой 
ион, например Ti3+ (3d1), попадает 
в октаэдрическое кристаллическое 
поле. Из фиг. 2-63 видно, что две 
d-орбитали (а именно dX2_ y2 и dz2) 
направлены на окружающие лиган
ды, а три другие (dxy, dyz и d xz) зани
мают промежуточные области между 
анионами. Ясно, что электроны на 
этих двух типах орбиталей будут 
испытывать различное отталкивание 
от анионов и вырождение энергетиче
ских уровней, присущее свободному 
иону, будет частично снято. Из 
фиг. 2-63, на которой изображена 
д;г/-плоскость правильного октаэдра, 
видно, каким образом возникает эта

У

ф и г . 2-63. Схематическое представление 
орбиталей в ^-плоскости  для переходного 
элемента в октаэдрической (6) координации.
Пустые овалы соответствуют орбиталям 
окружающих анионов; заштрихованные овалы 
— а^г—^г-орбиталь (на осях х и у )  и. djcy-орбиталь 
(в промежутках между осями) катиона.

разность в энергиях. Фиг. 2-64 пред
ставляет собой диаграмму энергети
ческих уровней в октаэдрическом» 
поле. Пять d-орбиталей расщепляют
ся на две группы уровней с разно
стью энергий А, равной энергии воз
буждения электрона из низшей груп
пы уровней в верхнюю. В случае Ti3 + 
(и большинства соединений переход
ных металлов) эта энергия возбужде
ния отвечает видимой или близкой 
к ней области спектра, поэтому по
добное возбуждение и соответствую
щее ему поглощение света приводят 
к окрашиванию многих соединений 
переходных металлов.
На фиг. 2-64 изображена также схема 
расщепления энергетических уров
ней в тетраэдрическом поле. Любое 
последующее изменение геометрии 
ближайшего окружения вызовет 
дальнейшее расщепление уровней, 
что сразу же отразится на оптиче
ском спектре. Изменения в величине 
Д могут привести к коренным изме
нениям в электронной конфигура
ции. На фиг. 2-65 показаны соответ
ствующие конфигурации иона Fe2+ 
(3d6) в полях с большим и малым 
значением Д. Обычно электроны 
стремятся расположиться как можно 
дальше друг от друга и поэтому рас
пределяются по всем пяти d-орбита
лям. Но если разность энергии между 
расщепленными уровнями больше 
энергии электрон-электронного от
талкивания, электроны могут зани
мать только низшие энергетические 
уровни. Таким образом, у иона Fe2 + 
могут происходить вариации от пара
магнитного состояния (высокоспино
вая конфигурация) с четырьмя не
спаренными спинами до диамагнит
ного состояния (низкоспиновая кон
фигурация), когда все спины спа
рены.
Важная особенность этих изменений 
заключается в том, что помещенный 
в электрическое поле лигандов ион 
может оказаться уже не сферически 
симметричным. К этому явлению мы 
еще вернемся.
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Свободный
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октаэдр
Правильный
тетраэдр

ф и г . *2-64 . Диаграмма расщепления 
энергетических уровней в кристаллических 
полях.
а — пять вырожденных Зй-уровней свободного 
нона; б — расщепление этих уровней 
в октаэдрическом поле; в — расщепление 
в тетраэдрическом поле.

®®®Ф0
Свободный ион Fe 2 +

® 0 ®
Высокоспиновая
конфигурация

■ФХНХН)
Лизкоспинова я 
конфигурация

ф и г . 2-65. Высокоспиновая 
и низкоспиновая конфигурации.
Низкоспиновая конфигурация может возникнуть 
в тех случаях, когда расщепление А велико.

На фиг. 2-66 показаны значения 
длин связей для окислов с общей 
формулой МО, которые можно счи
тать состоящими из ионов М2+ и О2" 
с металлическим ионом М в шестер
ной октаэдрической координации. 
Легко видеть, что, по мере того, как 
мы будем продвигаться от СаО к VO, 
расстоянием—О будет быстро умень
шаться, как этого и следовало ожи
дать, если принять во внимание экра
нирование: ядерный заряд увеличи
вается быстрее, чем электронное 
экранирование, и поэтому ядерное 
притяжение сильнее. У элементов 
от Са до V электроны заполняют 
низшие электронные орбитали d ,

ф и г . 2-66. Длины связей в окислах 
переходных элементов.
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области максимальной плотности ко
торых находятся между лигандами. 
У Мп два электрона должны попасть 
на орбитали, направленные к лиган
дам, и расстояние М—О должно воз
расти. По мере продвижения от Мп 
к Zn картина повторится. Это до
вольно простое рассуждение о поряд
ке заполнения орбиталей позволяет 
объяснить сравнительно сложную за
висимость расстояний М—О от атом
ного номера М. Подобные же сообра
жения необходимо привлечь для 
расшифровки энергетических харак
теристик этих окислов.
У сульфидов MnS2 и FeS2 также об
наруживаются существенные изме
нения, обусловленные переходом от 
высокоспиновой к низкосциновой 
конфигурации (табл. 2-18). Если мы 
измерим межатомные расстояния в 
окислах МпО и FeO, то сможем 
приписать радиусы 0,80 А иону Мп2+ 
и 0,76 А иону Fe2+. Оба окисла обна
руживают магнитные свойства, ха
рактерные для высокоспиновых со
стояний металлического иона. Заме
тим, что вообще в соединениях Fe2+ 
расстояния примерно на 0,04 А мень
ше, чем в соединениях Мп2+. Но меж
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Т А Б Л И Ц А  2-18

Межатомные расстояния в дисульфидах переходных металлов

MnS2
(гауерит)

FeS2
(пирит)

CoS2
(натьерит)

NiS2 
(ваэсит) а

Ионный радиус, А 0 ,80 0 ,76 0,74 0,72 1,84
Расстояние М2* — S (вычисленное) 2,64 2 ,60 2,58 2,56
Расстояние М2+ — S (наблюдаемое) 2,59 2,26 2,32 2,40
Расхождение 0,05 0,34 0,26 0,16
Число неспаренных электронов 5 0 1 2

атомное расстояние в дисульфидах 
оказалось для Fe2+ меньше на 0,3 А, 
а это может быть вызвано только 
диамагнитным характером FeS2. Ана
лиз фиг. 2-53 позволяет легко объяс
нить такое поведение. В высокоспи
новом состоянии электроны занимают 
все пять З^-уровней, включая и те, 
у которых электронные плотности 
направлены на ближайшие анионы. 
И наоборот, в низкоспиновом состоя
нии электроны находятся в основном 
между анионами и дают тем самым 
анионам возможность подойти к ка
тиону, уменьшая его размер. Можно 
предположить, что, поскольку ион 
в низкоспиновом состоянии меньше, 
при высоком давлении должны преи
мущественно образовываться соеди
нения этих ионов, что может обусло
вить спин-переменный полиморфизм. 
Это явление наблюдалось в минера
ле джиллеспите BaFeSi4Oi0 при 
50 кбар, и вполне возможно, что все 
ионы Fe2+ в глубоких слоях Земли 
находятся в низкоспиновой конфи
гурации.
Межатомные расстояния для некото
рых дисульфидов даны в табл. 2-18. 
Из этой таблицы видно, что от Fe 
к Со и далее к Ni «кажущийся» ра
диус металлического иона возрастает, 
что противоречит тенденциям, харак
терным для таблиц ионных радиу
сов.
Сопоставление двух ионов Fe3+ (d5) 
и Mn3+ (d4) позволяет понять важные 
различия в особенностях поведения 
этих ионов в октаэдрическом кри
сталлическом поле. У иона Fe3+ все

пять электронов могут занимать раз
личные орбитали; в результате этого 
все пространство в координационном 
полиэдре — и вдоль осей, и в проме
жутках между ними — оказывается 
заполненным. Что же касается иона 
Мп3+, то один из его электронов 
может находиться или в ^ -плоско
сти, или вблизи оси, но отнюдь не 
в двух этих состояниях. Из-за низ
кой симметрии этих конфигураций 
происходит искажение (так называе
мое ян-теллеровское искажение) пра
вильного координационного окта
эдра, в результате чего лиганды 
перемещаются ближе к катиону или 
удаляются от него, превращая тем 
самым правильный октаэдр в тетра
гональную бипирамиду. Подобные 
искажения характерны для ионов 
с конфигурациями d4, d6 и d9 и на
блюдаются обычно в соединениях 
Мп3+ и Си2+, а иногда также в соеди
нениях Fe2+. Эти ионы, как правило, 
предпочитают искаженные пози
ции.
Причиной окраски минералов боль
шей частью служит поглощение ви
димого излучения d-электронами пе
реходных металлов. Изучение спек
тра поглощения может дать ценную 
информацию о геометрии кристалли
ческого поля, состоянии окисленно- 
сти металлического иона, распре
делении ионов по различным реше
точным позициям и т. д. Если 
кристаллическое поле не обладает са
мой высокой (кубической) симметрией, 
то поглощение поляризованного света 
может быть анизотропным и может
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наблюдаться плеохроизм, т. е. мине
рал может иметь различные окраски 
в проходящем свете в зависимости от 
направления плоскости поляризации 
падающих лучей (см. ниже). Суще
ствуют и другие причины окраски 
минералов, например дефекты ре
шетки (в щелочно-галоидных кри
сталлах), электроны проводимости (в 
графите и сульфидах), фотохимиче
ское окисление — восстановление 
или электронный обмен (например, 
между ионами Fe2+ и Fe3+ в биотите).

Полиморфизм

Некоторые комбинации элементов в 
определенных пропорциях, напри
мер СаС03 или A l2S i0 5, могут суще
ствовать в двух или более структур
но различных формах, каждая из 
которых имеет характерную симме
трию и свойства. Это явление назы
вается полиморфизмом. Тесно связа
ны с кристаллической структурой и 
термодинамические свойства — теп
лота образования, энтропия, плот
ность и т. д., определяющие устой
чивость полиморфных модификаций 
при данных температурах и давле
ниях. Плотные структуры, как мы 
увидим дальше, оказываются более 
предпочтительными при высоких дав
лениях, и устойчивость высокоэнтро
пийных форм увеличивается с повы
шением температуры. Любой поли
морфный тип, таким образом, имеет 
ограниченную область температур — 
давлений, в которой он является наи
более устойчивой формой данного 
соединения. Возьмем в качестве при
мера S i0 2. При атмосферном давле
нии существуют четыре хорошо из
вестные полиморфные модификации: 
а-кварц (тригональный, класс 32), 
до 573° С; Р-кварц (гексагональный, 
класс 622), 573—870° С; тридимит 
(гексагональный, 6/т 2/т 2/т), 
870—1470° С;__ кристобалит (кубиче
ский, 4/т 3 2/т), 1470-1713° С 
(температура плавления). В тех слу

чаях, когда два полиморфных типа 
лишь незначительно отличаются по 
структуре, превращение одной фор
мы в другую при соответствующем 
изменении физических условий про
исходит быстро. Вот почему р-кварц 
отсутствует в вулканических поро
дах, охлажденных ниже 573° С. 
Взаимное превращение полиморфных 
модификаций с резко различными 
структурами включает разрыв хими
ческих связей, образование новых 
связей и диффузию атомов в твердой 
среде. Процесс такого рода может 
быть настолько медленным, что его 
можно не заметить в сухих породах 
при температурах ниже 100—200° С. 
Этим можно объяснить тот факт, что 
силлиманит, высокотемпературная 
форма Al2S i0 5, продолжает существо
вать в породах, подвергшихся мета
морфическим преобразованиям при 
высоких температурах, не переходя 
в низкотемпературные формы — ан
далузит и кианит. Сохранение высо
котемпературных, высокобарных ми
нералов при охлаждении и разгрузке 
глубоко залегавших пород имеет 
большое значение для геологов. По
добные минералы представляют свое
го рода ключ к пониманию строения 
глубинных частей коры и мантии. 
Полиморфизм углерода. Существуют 
две природные полиморфные модифи
кации углерода — алмаз (кубиче
ский, 4/т  3 2/т) и графит (гекса
гональный, 6/т 2/т 2/т). Алмаз об
наружен только в породах (кимбер
литах), вынесенных, как предпола
гают, в результате взрыва из верхней 
мантии, т. е. из условий, характери
зующихся высоким давлением. Гра
фит кристаллизуется в природных 
условиях, главным образом в мета
морфических породах, при давлениях 
порядка 1—10 кбар.
Алмаз имеет тетраэдрическую струк
туру (фиг. 2-67, а). Каждый атом 
соединяется одинарными ковалент
ными связями со своими соседями 
так, что образуется гигантская моле
кула, охватывающая весь кристалл.

92



М И Н ЕРА ЛЫ ГЛАВА 2

ФИГ. 2-67.
а — структура алмаза; б — структура графита.

Структура полностью соответствует 
модели 5/>3-гибридизации, при кото
рой каждая из четырех орбиталей, 
занятая одним электроном, направ
лена в сторону соседнего атома, в ре
зультате чего возникает тетраэдри
ческая симметрия, подобная той, что 
наблюдается в молекуле метана 
СН4.
В структуре графита (фиг. 2-67, 6) 
единичным элементом является бес
конечный слой из атомов углерода, 
характеризующийся тригональной 
симметрией. Такая конфигурация со
гласуется с моделью ^ -ги б р и д и за 
ции, согласно которой каждый атом 
занимает одну из трех sp2 гибрид
ных орбиталей и образует ковалент
ную связь с каждым из ближайших 
соседей. Третья 2р-орбиталь распо
лагается перпендикулярно плоскости 
по обеим ее сторонам и перекрывает
ся с подобными же орбиталями со
седних атомов скорее боковыми, чем 
концевыми областями локализации 
электронов. В результате образуется 
молекулярная орбиталь, распростра
няющаяся на весь кристалл и состоя
щая из N  близких энергетических 
уровней, создающих «зону». Элек
троны не локализуются на атомах 
или между парами каких-либо ато
мов, а распределяются по всему кри
сталлу в этой зоне, обеспечивая тем

б

самым высокую электропроводность 
графита и поглощение им видимого 
света (алмаз является изолятором). 
Атомы углерода в алмазе имеют плот
ную упаковку; ковалентный радиус 
здесь составляет 0,77 А. Упаковка 
в отдельных слоях графита оказывает
ся даже еще более плотной (0,665 А), 
но слои отделены друг от друга зна
чительными расстояниями (3,37 А). 
Алмаз гораздо плотнее и тверже, чем 
графит. Графит имеет совершенную 
спайность, параллельную слоям его 
структуры, тогда как алмаз обладает 
спайностью по тетраэдру. 
Полиморфизм S i02. В табл. 2-19 при
ведены шесть геологически важных 
полиморфных модификаций S i0 2 и их 
свойства — плотность и энтропия, яв
ляющиеся важными характеристика
ми устойчивости модификации. Изве
стны также переходные метастабиль- 
ныефазы, которые не имеют истинных 
областей устойчивости. Приведенный 
пример иллюстрирует общую тенден
цию, наблюдающуюся в кристалли
ческих твердых телах,— обратную 
зависимость между плотностью и эн
тропией. Высокоэнтропийные моди
фикации, за небольшим исключе
нием, имеют высокую симметрию.
Все полиморфные модификации, кро
ме стишовита, имеют одну и ту же
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Т А Б Л И Ц А  2-19

Полиморфные модификации S i0 2 
(в порядке понижения температурного 
предела устойчивости) и их характерные 
свойства (при Т =  25° С и Р =  1 бар)

Модифи
кация

К Ая 5 К § ° £ 
& 4 JE Л СО к

овно1=;и

Симметрия

Кристоба- 10,38 2,334 Кубический 
лит _4_ -  2

/?i m
Тридимит 10,50 2,265 Гексагональный

6 2 2 
m пг тп 

(3-кварц1 Гексагональный
622

а-кварц 9,88 2,648 Тригональный 32 
Коэсит 9,30 2,911 Моноклинный
Стишовит 6,63 4,287 Тетрагональный

1 Физические свойства модификации идентич
ны свойствам а-кварца; эти модификации имеют 
лишь очень незначительные различия в структуре.

основную структурную единицу — 
тетраэдр [S i04], встречающийся в си
ликатах. Кремний в нем находится 
в четверной координации, кисло
род — в двойной, а связь является 
частично ионной, частично ковалент
ной. Длина связи во всех соедине
ниях, за исключением стишовита, 
составляет 1,61 ±  0,02 А, а разность 
в значениях плотности отражает глав
ным образом различия в плотности 
упаковки [SiO J-тетраэдров. Самой 
наглядной структурой из всех, при
веденных в табл. 2-19, обладает кри- 
стобалит (фиг. 2-68), в котором окру
жение атомов Si очень напоминает 
расположение атомов С в алмазе. 
Другие структуры можно предста
вить лишь с помощью трехмерных 
моделей. Аномально высокая плот
ность стишовита и его несвойствен
ный другим модификациям тип сим
метрии объясняются переходом от 
четверной координации к шестерной. 
Каждый атом Si в этом соединении 
помещается в центре октаэдрической 
группировки атомов О, образуя 
структурную единицу [S i06], Хотя

здесь S i—О-связь длиннее, чем при 
четверной координации кремния, 
октаэдрическая координация атомов 
О может обеспечить гораздо более 
плотную упаковку атомов, чем при 
тетраэдрической конфигурации.

Твердый раствор, 
смешивание, упорядочение

В любой системе, состоящей из двух 
твердых фаз, так же как и в системе 
твердая фаза — жидкость, наблю
дается тенденция к взаимному сме
шиванию в твердом растворе (гл. 5). 
Фаза А  содержит определенную до
лю В, а фаза В  — некоторую долю А  
в растворе на ионном или атомном 
уровне. Взаимная растворимость мо
жет быть почти нулевой или может 
иметь любое значение, вплоть до 
100%-ного смешивания. Поскольку 
растворение сопровождается увели
чением энтропии (добавляется энтро
пия смешивания), растворимость 
одной фазы в другой увеличивается 
с повышением температуры. Чтобы 
разработать модель раствора, кото
рая могла бы служить основой для 
предсказания поведения растворов 
минералов, нужно обратиться к тер
модинамике. Это будет сделано в 
гл. 5. Но для того чтобы понять 
пределы и изменчивость химического 
состава минеральных видов, мы долж
ны сначала рассмотреть твердый рас
твор эмпирически как общее явление
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в минералогии. Единственным общим 
правилом здесь является то, что «по
добное» растворяется в «подобном». 
В этом выражении «подобное» озна
чает сходство в отношении атомных 
размеров, межатомных сил и кри
сталлической структуры. 
Простейшим примером может слу
жить смешивание двух кристалличе
ских фаз с идентичными или очень 
близкими структурами, состоящих из 
атомов или ионов, близких по разме
рам и имеющих одинаковые заряды. 
Такие условия выполняются во мно
гих распространенных минералах. 
Возьмем, например, оливины — не
прерывную серию твердых растворов 
между предельными минералами фор
стеритом Mg2S i0 4 и фаялитом Fe2S i0 4, 
представленными общей формулой 
(Mg, Fe)2S i0 4. Конечные члены ряда 
имеют идентичные структуры; ион
ные радиусы Mg2+ (0,65 А ) и Fe2+ 
(0,76 А) близки между собой, и оба 
иона находятся в шестерной коорди
нации. Оба предельных минерала 
обладают ромбической симметрией 
(класс 21т 2!т 21т). Параметры еди
ничных ячеек следующие: а 4,76А, 
Ъ 10,20 А, с 5,98 А для Mg2S i0 4 
и а 4,82 А, Ъ 10,48 А,  
с 6,11 А для Fe2S i0 4. Существует 
и другой (довольно редкий) минерал 
с аналогичной структурой — тефроит 
Mn2S i0 4. Ионный радиус Мп2+ равен
0,80 А, параметры ячейки минерала 
составляют: а 4,86—4,9А, Ъ 10,60— 
10,62 А, с 6,22—6,25 А. Суще
ствует непрерывный твердый раствор 
железисто-марганцевых оливинов 
(Fe, Mn)2S i0 4, но в них может при
сутствовать лишь ограниченное ко
личество Mg2S i0 4.
Гораздо сложнее твердые растворы, 
в которых наблюдается взаимное за
мещение ионов с различными заря
дами. В этом случае, чтобы раствор 
оставался электрически нейтральным, 
одновременно должны происходить 
какие-либо другие взаимные замеще
ния различно заряженных ионов или

же некоторые из структурных пози
ций должны остаться вакантными. 
Приведем два примера из минерало
гии:

NaAlSi30 8-|-CaAl2Si20 8 —>
Альбит Анортит

—> (Са, NaJ^Al, Si)2Si20 8, 
Плагиоклаз

NaAlSi20 6.H 20  +  Ca1/2AlSi20 6*H20  —»
Анальцим Вайракит

^ (Na, Са2/2) 1 AlSi20 6. Н20 .

Во втором примере продукт реакции 
содержит больше катионных позиций, 
чем катионов, поэтому в таком веще
стве в водной среде может легко про
исходить ионный обмен:

NaAlSi20 6-H20  (твердый реагент) +
+  V2Ca2+ (в водной среде) —>

—> Ca1/2AlSi20 6-H20  (твердый реагент)-f  

+  Na+ (в водной среде).

Для минералов более характерны 
ограниченные твердые растворы. Вы
сокотемпературные минералы, такие, 
как минералы изверженных пород, 
проявляют общую тенденцию к умень
шению растворимости конечных чле
нов ряда с понижением температуры. 
Щелочные полевые шпаты, кристал
лизующиеся из магмы при темпера
турах, вероятно, около 700° С, обра
зуют твердые растворы, состоящие из 
KA lSi30 8 и NaAlSi3Os в любых про
порциях. При более низких темпе
ратурах кристаллизации смешивае
мость становится более ограничен
ной и появляется тенденция к обра
зованию двух несмешивающихся фаз: 
KA lSi30 8 с ограниченной примесью 
Na и NaAlSi30 8 с ограниченной при
месью К.
В идеальном твердом растворе взаи- 
мозамещающиеся атомы должны бес
порядочно распределяться по имею
щимся структурным позициям. Не
смешиваемость представляет собой 
процесс упорядочения. При этом воз
можно упорядочение различного ти
па; например, в структуре KAlSi3Oa 
имеется определенное число позиций,
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в равной мере подходящих для ато
мов А1 и Si. При низких температу
рах наблюдается заметная упорядо
ченность атомов Si и А1 по структур
ным позициям, а при высоких тем
пературах распределение становится 
неупорядоченным. Упорядочение яв
ляется процессом, очень чувствитель
ным к температурам, и обычно явно 
упорядоченную и неупорядоченную 
фазы разделяет лишь область в не
сколько десятков градусов. Такая 
зависимость — своего рода полимор
физм — называется переходом поря
док — беспорядок.
Показано, например, что в системе 
KAlSi30 8

образом силикаты, алюмосиликаты 
и окислы.
2. Минералы, которые могут иметь 
особое значение в породах мантии.
3. Минералы, образовавшиеся путем 
локальной концентрации второсте
пенных элементов при поверхност
ных или близповерхностных процес
сах: карбонаты, сульфаты, фосфаты, 
бораты.
4. Сульфиды, наиболее важные ком
поненты металлических руд.
Многие из этих минеральных соеди
нений намного сложнее простых ми
нералов, рассматривавшихся в каче
стве примеров в предыдущих разде
лах. Пожалуй, скорее правилом, чем

М икроклин: 
Упорядоченный — триклинный

: Санидин
Неупорядоченный — моноклинный

Предельные соединения в ряду твер
дых растворов изоморфны, если они 
имеют одинаковую кристаллическую 
структуру, симметрию и форму. 
В оливинах наблюдается изоморфное 
замещение ионов Fe2+ и Mg2+. Но 
существуют такие изоморфные пары, 
которые не обнаруживают тенденции 
к образованию твердых растворов, 
например N aN 03 и СаС03, имеющие 
близкие размеры единичных ячеек 
и относящиеся оба к классу 3 2!т. 
Этот пример говорит о том, что 
нельзя установить простых правил 
для предсказания степени взаимной 
растворимости изоморфных соедине
ний.

Распространенные минералы, 
их состав и структура

За систематической информацией о 
составе, свойствах и химическом мно
гообразии минералов мы отсылаем 
читателя к специальным изданиям. 
Здесь же, чтобы проиллюстрировать 
значение для геологии наиболее рас
пространенных минералов, мы огра
ничимся лишь несколькими приме
рами:
1. Распространенные породообразую
щие минералы земной коры, главным

исключением, является то, что в 
реальных кристаллах правильные 
тетраэдрические и октаэдрические 
группировки оказываются искажен
ными различным образом. Более то
го, координационные числа атомов 
не всегда согласуются со значениями, 
отвечающими ионной или ковалент
ной модели связи. Даже значения 
радиусов и длин связей металл — 
кислород в сложных структурах типа 
силикатов могут заметно отличаться 
от стандартных значений, измерен
ных для простых структур галоидов 
и окислов.
Структуры силикатов. Силикаты, 
включая алюмосиликаты, представля
ют собой наиболее важные компонен
ты земной коры и мантии. Несмотря 
на огромное структурное разнообра
зие, во всех соединениях этого класса 
отмечается явная корреляция между 
структурой, симметрией и физиче
скими свойствами. Почти все без 
исключения силикаты и полиморф
ные модификации S i0 2 строятся на 
основе тетраэдров [S i04] с централь
ным атомом Si в четверной коорди
нации. Интересное исключение из 
этой группы — полиморфная моди
фикация S i0 2, стишовит, чрезвычай
но редкий продукт ударного сжатия
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в метеорных кратерах. Его уникаль
ная структура, образованная окта
эдрами [SiOe], и обусловленная этим 
очень высокая плотность могут ока
заться вполне обычными для неизве
стных нам фаз силикатов в глубокой 
мантии.
Большое разнообразие природных си
ликатов вызвано главным образом 
двумя причинами: полимеризацией 
комплексов [SiO4] и замещением 
кремния алюминием. Это замещение 
ограничено. Доля тетраэдров [АЮ4]5“ 
обычно составляет 0,25 и гораздо 
реже 0,5. Соответствующая формула 
записывается в виде X(AlSi30 8) или 
X(Al2Si20 8), но таких «алюмосили- 
катных» анионов в структуре не су
ществует. Полимеризация заключает
ся в соединении тетраэдров через 
посредство общих атомов кислорода 
в линейные цепочки, плоские сетки 
и другие геометрические типы ги
гантских анионов. Эти структурные 
элементы соединяются друг с другом 
различным образом в основном с по
мощью ионных связей, образуемых 
атомами кислорода, входящими в те
траэдрические комплексы, а общая 
электростатическая нейтральность 
структуры достигается путем разме
щения в ней катионов Са2+, Mg2+, 
Fe2+ и других, попадающих в шестер
ную, восьмерную или даже более

высокую координацию атомов кис
лорода.
Степень полимеризации кремнекис
лородных тетраэдров определяет боль
шую часть важных свойств силика
тов и дает основу для их систематиче
ского исследования и классифика
ции.
1. Ортосиликаты (фиг. 2-69, а), 
X4+[S i04]4“, с неполимеризованными 
(изолированными) группами [S i0 4] г. 
Примеры:

Оливины (Mg, Fe)2S i0 4.
Гранаты (Са, Mg, Fe)3(AlFe)2(S i04)3. 

Циркон Z rS i04.

2. Диортосиликаты (фиг. 2-69, б), 
X 6+[Si20 7]6". В этих соединениях 
группы [S i04] объединяются в пары 
через общий атом кислорода. Соеди
нения этого класса относительно ма
лозначимы. В качестве примера мож
но указать серию непрерывных твер
дых растворов Ca2Mg[Si2O J — 
Ca2Al[AlSi07] в группе мелилита.

1 Здесь X используется для обозначения 
любой комбинации катионов, например 
2Mg2+, Ca2+Mg2+, полный электростатиче
ский заряд которой указывается верхним 
индексом. Чтобы подчеркнуть структуру 
силикатов, мы будем иногда заключать 
в скобки часть формулы, отвечающей Si 
и А1 в четверной координации.

•  S t

О Кислород

TtsioJ
(9 ^ о

ф и г . 2-69. Структуры силикатов.
а — ортосиликаты; б — диортосиликаты; в — силикаты, содержащие кольца Si3Oe; г —* силикаты, 
содержащие кольца SieOie (Брэгг У. Л., Нларингбулл Г. Ф., Кристаллическая структура минералов, 
«Мир», М., 1967).
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б

•  S i

О  Кислород

ф и г . 2-70. Структуры силикатов.
о — цепочечные силикаты; б — силикаты с двойными цепочками; в — слоистые силикаты; г — каркасные 
силикаты (Брэгг У. Л., Кларингбулл Г . Ф., Кристаллическая структура минералов, «Мир», М., 1967).

3. Кольцевые силикаты, X 2n+[S i0 3]27l~. 
Небольшое число (3, 4 или 6) кремне
кислородных тетраэдров, соединяясь 
общими атомами кислорода, образует 
замкнутое кольцо (фиг. 2-69, в, г). 
Одним из простейших примеров мо
жет служить берилл BeAl2(Si60 i 8), 
в гексагональной симметрии кристал
ла которого (6!т 2/т 21т) отражает
ся структура шестичленных колец.
4. Цепочечные силикаты (фиг. 2-70, а , 
б), цепочечные структуры X 2+[S i0 3l2_ 
и ленточные структуры X 6+[Si40 i 1]6_. 
В наиболее простом случае гигант

ские анионы образуются бесконечны
ми цепочками тетраэдров [S i04], сое
диняющихся друг с другом общими 
атомами кислорода. Более сложные 
ленточные структуры возникают в 
результате объединения двух таких 
бесконечных цепочек через посред
ство общих атомов кислорода. При
мерами подобных соединений могут 
служить

Пироксены: энстатит M gSi03,
диопсид CaMg(Si 20 6). 

Амфиболы: тремолит Ca2Mg5 • 
•(Si80 22)(0H )2.
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5. Слоистые силикаты (фиг. 2-70, в), 
X 6+(Si4O10)4-(OH)22-, X 7+(AlSi3O10)5“ • 
•(ОН)22-, X 12+(Si4O10)4-(OH)J-. В каж
дом тетраэдре три атома кислорода 
являются общими для трех сосед
них тетраэдров. В результате этого 
образуются бесконечные слои [SiO J- 
и [А10 J -групп, в каждой из которых 
остается по одному неподеленному 
между тетраэдрами атому кислорода. 
Большая часть слоистых силикатов 
содержит воду. К этой группе отно
сятся многие важные породообра
зующие минералы и среди них слю
ды, хлориты и глинистые алюмосили
каты. В качестве примеров можно 
привести:

Каолинит (глинистый минерал) 
A l4(Si4O10)(OH)8.

Тальк Mg3(Si4O10)(OH)2.
Мусковит (белая слюда) 

KAl2(AlSi3O10)(OH)2.
Ряд хлоритов от (Mg, Fe)6(Si4O10) • 

•(ОН)8 до (Mg, Fe)5Al(A]Si3O10) • 
•(OH)8.

6. Каркасные силикаты (фиг. 2-70, г), 
X 1+[AlSi30 8]1_, X 2+[Al2Si20 8]2_. Для 
этих соединений характерна макси
мально возможная связь между тет
раэдрами [S i04], когда каждый из 
четырех атомов кислорода тетраэдра 
принадлежит двум тетраэдрам. При
мерами таких соединений могут слу
жить кварц S i0 2 и его полиморфные 
модификации. Существуют также 
многочисленные алюмосиликаты, в 
которых в определенных пропорциях 
атомы А13+ замещают атомы Si4+, в 
результате чего на окружающих 
ионы А13+ атомах кислорода остается 
нескомпенсированный отрицательный 
заряд. Он может нейтрализоваться 
путем захвата соответствующего ко
личества катионов, главным образом 
К +, N a+ и Са2+. Примеры:

Полевые шпаты K (A lSi30 8), 
Na(AlSi3Og), Ca(Al2Si20 8).

Нефелин N a(A lSi04).
Лейцит K(AlSi2Oe).
Анальцим Na(AlSi20 6) *Н20 .

Для силикатов характерны разно
образные катионные замещения. 
Большей частью встречаются сле
дующие:

(Mg, Fe, Мп, Ni)2+.
(Са2+, N a+) с компенсаторами 

(Al3+, Si4+).
(Al, Fe, Сг)3+.

Существуют и многочисленные гидро
силикаты, содержащие анионы (ОН)- . 
Фтор, если он присутствует в мине
рале (например, в слюдах и амфибо
лах), находится в состоянии F “ и за
мещает (ОН)- . Некоторые силикаты 
содержат дополнительные атомы кис
лорода, например андалузит, киа
нит и силлиманит,— три полиморф
ные модификации Al20 (S i0 4). Несмо
тря на огромное химическое и струк
турное разнообразие, силикаты под
чиняются тем же общим правилам, 
касающимся зарядов и связей: заряд 
должен нейтрализоваться по возмож
ности между самыми ближайшими 
ионами; электронные пары с кова
лентными связями образуются только 
между ближайшими соседями; дви
жение электронов ограничивается не
большими расстояниями.
Каркасные силикаты. Полевые шпа
ты. Из всех силикатов полевые шпа
ты являются наиболее распростра
ненными в земной коре и по своему 
химическому составу представляют 
собой алюмосиликаты калия, натрия 
и кальция с конечными членами 
KA lSi30 8, NaAlSi30 8 и CaAl2Si20 8. 
Как и следует ожидать, имея в виду 
различия в значениях заряда и раз
меров ионов Са2+ и К +, изоморфизм 
соединений KAlSi30 8 и CaAl2Si20 8 
весьма незначителен. Однако при 
температурах, близких к температу
рам области плавления, существуют 
сложные твердые растворы двух изо
морфных рядов: плагиоклазов 
CaAl2Si20 8— NaAlSi 30 8 и щелочных по
левых шпатов KAlSi30 8—NaAlSi3Og. 
При низких температурах образова
ние твердых растворов более ограниг
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чено и наблюдается тенденция к рас
паду с возникновением микроскопиче
ских и субмикроскопических фаз. 
При комнатной температуре распре
деление атомов А1 и Si по имеющим
ся структурным позициям в полевых 
шпатах является высоко упорядочен
ным, даже если при этом отдельные 
упорядоченные области имеют микро
скопические или субмикроскопиче- 
ские размеры. При температурах 
несколько сотен градусов появляется 
заметное разупорядочение, достигаю
щее максимума при температурах, 
близких к температурам области 
плавления. Упорядоченный и неупо
рядоченный полевые шпаты иногда 
называются соответственно «низким» 
и «высоким», что относится к темпе
ратуре образования.
Подгруппа плагиоклазов (альбит 
NaAlSi30 8 — анортит CaAl2Si20 8). 
При кристаллизации из расплава 
плагиоклазы образуют непрерывную 
серию твердых растворов N aAlSi30 8— 
C aA l^^O s. Существует стандартная 
терминология для обозначения пла
гиоклазов в зависимости от процент
ного содержания в них анортита 
(Ап) и альбита (АЬ):

Альбит Ап0 — Апю-
Олигоклаз Апю — Ап30.
Андезин Ап30 — Ап50.
Лабрадор Ап50 — Апт0.
Битовнит Ап70 — Ап90.
Анортит Ап90 — Ап100.

Как и в других полевых шпатах, тет
раэдры [S i04] и [А104] образуют 
ажурную вязь трехмерного каркаса 
с крупными полостями, в которых 
располагаются ионы Са2+ и Na+ в ше
стерной координации. При высоких 
температурах в плагиоклазах ионы 
А1 и Si распределены по имеющимся 
структурным позициям беспорядоч
но. Симметрия в этом случае триклин- 
ная, класс 1. Структура низкотемпе
ратурного плагиоклаза усложняется 
за счет двух факторов. Во-первых, 
структура становится упорядочен
ной. В низком альбите с помощью 
рентгеновской дифракции удается

установить, что заселенность (Al, Si)- 
позиций атомами А1 составляет 0,8; 
0,0; 0,2 и 0,1. Во-вторых, при неко
торых составах образуется несколько 
структурных модификаций триклин- 
ной симметрии. На субмикроскопи
ческих объектах лишь с помощью 
рентгеновских измерений удается 
установить, что первоначально одно
родные плагиоклазы разделяются на 
две фазы. Например, олигоклаз Ап20 
разделяется на почти чистый альбит 
Ап0 и олигоклаз Ап22 — Ап30. Между 
Ап30 и Апюо существует несколько 
предельных серий твердых раство
ров. Второстепенным элементом, ча
сто замещающим Са2+ (радиус 0,99 А) 
в плагиоклазах, является Sr2+ (ра
диус 1,13 А); для подобного заме
щения Ва2+ (радиус 1,35 А) оказы
вается слишком велик.
Щелочные полевые шпаты (KAlSi30 8— 
NaAlSi 30 8). Высокотемпературная 
неупорядоченная форма калиевого 
полевого шпата санидин имеет моно
клинную симметрию. Ионы К + нахо
дятся в девятерной координации ато
мов кислорода, а расстояния К —О 
составляют 2,698—3,129 А (ср. со 
значением 2,73 А, полученным из 
данных табл. 2-16). Наиболее упоря
доченная низкотемпературная форма 
микроклин имеет триклинную симме
трию. Ионы К + здесь остаются в де
вятерной координации, а заселен
ность четырех (А1, Э^-позиций ато
мами А1 становится равной 0,56; 
0,25; 0,07 и 0,08. Термином ортоклаз 
широко пользуются для описания 
моноклинных KA lSi30 8 с частично 
упорядоченным распределением А1 и 
Si. При температурах кристаллиза
ции из расплавов щелочных полевых 
шпатов образуются непрерывные ряды 
твердых растворов (К, Na)AlSi30 8. 
Обычные калиевые полевые шпаты 
в этой серии имеют моноклинную 
симметрию. При увеличении содер
жания натрия до состава 63% альби- 
тового компонента структура резко 
изменяется, и симметрия становится

1 0 0
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триклинной. Эти триклинные натрие
вые полевые шпаты называются анор- 
токлазами. Твердые растворы при 
низких температурах ограничены. 
Щелочные полевые шпаты с более 
или менее равными количествами на
трия и калия будут кристаллизовать
ся из расплава в форме однородного 
моноклинного санидина. Медленно 
охлаждаясь в условиях глубокого 
залегания, наблюдающихся в плуто
нических породах типа гранита, эти 
кристаллы обычно претерпевают рас
пад твердого раствора с выделением 
микроскопических фаз. Продукты 
распада в то же время стремятся 
стать по возможности упорядочен
ными. Поэтому конечный продукт 
першит  представляет собой смесь 
двух фаз: триклинного «низкого» аль
бита с незначительным содержанием 
К +, замещающего Na+, и триклин
ного микроклина (или частично упо
рядоченного моноклинного ортокла
за) со значительным содержанием 
N a+, замещающего К +. Если при 
этом присутствуют в незначительных 
количествах другие катионы с боль
шим ионным радиусом (Ва2+, 1,35 А; 
R b +, 1,48 А), то они замещают в 
структуре К + (1,33 А). В некоторых 
калиевых полевых шпатах ионы Fe3+ 
(0,64 А) могут замещать до 10%, 
а иногда и более ионов А13+ (0,5 А). 
Фелъдшпатоиды. Большая часть ка
лия и натрия в земной коре входит 
в состав полевых шпатов и слюд. 
Некоторые изверженные породы с не
обычно высоким содержанием щелоч
ных элементов по отношению к крем
нию содержат другие алюмосилика
ты, в которых отношение (К +  Na)/Si 
превышает значение V3, характерное 
для щелочных полевых шпатов. Их 
несколько неточно называют фелъд- 
шпатоидами; они обычно содержат 
несколько структурно различных ми
неральных серий. [S i0 4]- и [АЮ4]- 
тетраэдры в этих соединениях обра
зуют еще более рыхлую структуру, 
чем в полевых шпатах. Это приводит

у

л

)----- ^ — в — t ( / ------о
п

ФИГ. 2-71.
а — структура тридимита, проекция на плоскость 
(0001); б — структура нефелина, проекция на 
плоскость (0001) (Дир У. А., Хауи Р. А ., Зусман 
Дж .у Породообразующие минералы, 4, «Мир», М.* 
1966).

к появлению значительного числа 
структурных полостей, способных 
вместить большое количество ионов 
К + и N a+. Существует даже одна 
группа фельдшпатоидов, включаю
щая содалит N a4(Al3S i30 i 2)Cl, кри
сталлические структуры которой на
столько неплотны, что могут захва
тывать крупные анионы, особенно 
С1“ и [S 04]2-, обычно не встречаю
щиеся в силикатах.
Нефелин N a3K(Al4Si40 ie) — самый 
распространенный фельдшпатоид. 
Структура его напоминает структуру 
тридимита (фиг. 2-71, а), в которой 
[S iO J-тетраэдры образуют бесконеч
ный слой шестичленных колец, пер
пендикулярный оси z, и при этом 
вершины чередующихся тетраэдров 
направлены в противоположные сто
роны вдоль оси z. Структура нефели
на (фиг. 2-71, б) искажена по срав-

10 1
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пению с тридимитом; в ней атомы А1 
и Si упорядочены, а вершины [A10J- 
и [SiO J-тетраэдров направлены в раз
ные стороны по отношению к оси z. 
Подобная конфигурация проявляется 
в понижении симметрии нефелина 
(гексагональный, класс 6) по сравне
нию с тридимитом (гексагональный, 
класс 6/т 2/т 2/т), а также в неко
тором увеличении молярного объема. 
В структуре нефелина имеются два 
типа катионных позиций: в двух 
относительно больших полиэдрах 
располагаются ионы К + в девятер
ной координации с расстояниями 
К —О 2,9 А, а в шести меньших по 
размерам позициях находятся атомы 
N a+ в восьмерной координации с рас
стояниями N a—О, равными 2,65 А- 
В структуре возможно ограниченное 
перераспределение К + и N a+ по по
зициям, и анализы обнаруживают не
которые вариации отношения Na/K. 
Возможность взаимного замещения 
этих атомов увеличивается с повы
шением температуры. Структура по
степенно становится менее упорядо
ченной, и при температурах выше 
900°С образуется новая устойчивая 
полиморфная модификация.

а
ф и г . 2-72. Структура лейцита, упрощенная.
а — плоскость сечения параллельна [100]; б —плоскость 
Зусман, Д ж Породообразующие минералы, 4, «Мир»,
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Лейцит  K(AlSi2Oe) — фельдшпатоид 
вулканических пород с высоким со
держанием калия. При температурах 
выше 600°С устойчива кубическая 
модификация (класс 4/т  3 21т); при 
более низких температурах — тетра
гональная. Тетраэдры [S i04] и [А104] 
упакованы настолько рыхло, что мо
лярный объем (88,4 см3) оказывается 
гораздо больше эквивалентного объе
ма нефелина (82,5 см3), тридимита 
(79,6 см3) или альбита (75,15 см3). 
В сечении, перпендикулярном оси 
четвертого порядка, т. е. параллель
ном {100}, в кубической структуре 
тетраэдры образуют четырехчленные 
кольца, окружающие вакантные по
зиции (фиг. 2-72, а). В сечении, пер
пендикулярном любой оси третьего 
порядка, т. е. параллельном {111}, 
получаются шестичленные кольца из 
тетраэдров, ограничивающие боль
шие полости, занятые ионами К + в 
двенадцатикратном окружении (фи
гура 2-72, б).
Цеолиты . Цеолиты включают боль
шое число алюмосиликатов с общими 
для них характерными особенностя
ми: основными катионами в этой 
группе минералов являются Са2+ и

сечения параллельна [111] (Дир У. А Х а у и  Р.  А  . 
М ., 1966).
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N a+, но известны также бариевые 
цеолиты, а в некоторых из них в зна
чительном количестве содержится 
калий. Чрезвычайно открытая струк
тура этих соединений приводит соот
ветственно к низкой плотности (мо
лярны й объем высок). Каркас из 
тетраэдров [S i04] и [АЮ4] в цеолитах 
пронизан бесконечными каналами, 
связывающими большие полости, по
добные наблюдающимся в структуре 
лейцита. Молекулы воды свободно 
перемещаются вдоль этих каналов и 
удерживаются лишь очень слабыми 
силами в больших полостях. Они мо
гут легко удаляться из некоторых 
цеолитов, а затем снова поглощать
ся до некоторой степени — и все это 
без разрушения кристаллической 
структуры в целом. Очевидно, энер
гия связи молекул воды в цеолитах 
очень низка; удаление воды из аналь- 
цима Na(AlSi20 6) *Н20  при комнат
ной температуре и нормальном давле
нии сопровождается увеличением эн
тропии лишь на 2,6 кал/моль -°С. 
Соответствующее значение для де
гидратации брусита Mg(OH)2, в ко
тором имеются сильные водородные 
связи, в три раза выше (8,1 кал/моль-
• °С). Различные катионы в водных 
растворах, продвигаясь вдоль струк
турных каналов, могут легко вытес
нить ионы N a+ из структуры цеолита. 
Так, анальцим Na(AlSi20 6) *Н20  с 
помощью раствора нитрата серебра мо
жет быть превращен в искусственный 
серебряный анальцим Ag(AlSi20 6)- 
•Н20 . Подобным же образом исполь
зуются натриевые цеолиты для смяг
чения жесткой воды и удаления 
Са2+. !
Цеолиты отличаются способностью 
образовывать твердые растворы. К а
тионные позиции в них настолько ве
лики, что могут принять ионы, зна
чительно отличающиеся по размерам 
9т иона-хозяина. Некоторые катион
ные позиции, вакантные в нормаль
ном состоянии, могут принять допол
нительные ионы N a+, если они 
потребуются для нейтрализации обще

го заряда. Ниже приведены некото
рые примеры типов изоморфных за
мещений:

Са2+А13+ ^  Na+Si4+,

2Na+ ^  Са2+,

К+ ^  Na+,

K+Si4+ ^  Ba2+Al3f.

Некоторыми из наиболее распро
страненных цеолитов, представляю
щих собой существенный компонент 
вулканических пород, а также пород, 
подвергшихся метаморфизму при низ
ких температурах и высоких давле
ниях, являются следующие: 

Анальцим Na(AlSi2Oe) «Н20. 
Ломонтит Ca(Al2Si40 12) «4Н20 . 
Гейландит (Са, Na2)(Al2Si70 i8) • 
•6Н20 .
Натролит N a2(Al2S i3Oio) в2Н 20 . 

Анальцим очень похож на лейцит 
и имеет ту же симметрию (кубиче
ский, 4/ттг *3 2/лтг). Но структура его 
более открыта и молярный объем 
(97,5 см3) соответственно выше, чем 
у лейцита (88,39 см3). Совокупность 
больших структурных полостей, за
нятых ионами К + в лейците, в аналь- 
циме содержит молекулы воды. Из 
меньших по размерам полостей, цели
ком незанятых в лейците, в анальци- 
ме две третьих содержат ионы N a+, 
а остальные вакантны. В структурно 
подобном кальциевом цеолите — вай- 
раките Cai/2(AlSi2Oe) -Н20  только 
одна треть этих позиций занята иона
ми Са2+.
Слоистые силикаты. В большинстве 
слоистых силикатов тетраэдры 
[SiO J и [А104], соединяясь между 
собой в шестичленные кольца, обра
зуют бесконечные слои (фиг. 2-70, в). 
Не участвующие в этой связи атомы 
кислорода во всех тетраэдрах на
правлены в одну сторону. В середине 
каждого кольца почти на том же 
уровне, что и атомы кислорода, рас
полагается ион (ОН)". Электриче
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ский заряд в значительной степени 
или полностью нейтрализуется ка
тионами Al3+, Mg2+, Fe2+ в шестерной 
координации. Эти ионы образуют 
октаэдрические слои, помещающиеся 
между тетраэдрическими слоями 
[(Si, А1)04], с которыми о н и  связаны 
общими атомами кислорода, не уча
ствующими в кольцевых связях. По
этому структурной единицей таких 
соединений является совокупность 
либо двух (октаэдрический плюс 
тетраэдрический), либо трех (тетра
эдрический — октаэдрический —

• тетраэдрический) слоев. Гексагональ
ная структура отдельных слоев про
является в псевдогексагональной 
симметрии кристаллических форм, а 
в некоторых минералах также и 
в оптических свойствах (некоторые 
слоистые силикаты оптически одно- 
осны). Однако истинная симметрия, 
как это подтверждается рентгеногра
фически, обычно снижается из-за то
го, что накладывающиеся друг на 
друга слои оказываются сдвинутыми 
или повернутыми один относительно 
другого. Различия в характере на
ложения отражаются на соответ
ствующем изменении симметрии, при
водя к образованию многочисленных 
полиморфных модификаций.
Слюды. Самыми распространенными 
слюдами являются мусковит (белая 
слюда) K A l2( A l S i3O io)(OH )2 и биотит 
(коричневая или черная слюда) 
К(Мg, Fe)3(AlSi3O10)(OH)2. Обе они 
часто встречаются в метаморфических 
породах. Биотит — существенный 
компонент плутонических пород се
мейства гранитов, мусковит в них 
распространен в меньшей степени. 
Мусковит и подобные ему слюды, в 
которых заполнены (ионами А13+) 
только две из трех имеющихся окта
эдрических катионных позиций, на
зываются диоктаэдрическими. Био
тит же триоктаэдрический, посколь
ку в нем заняты все три позиции 
(ионами Mg2+ или Fe2+). Структур
ной единицей в слюдах является трех
этажный слой (фиг. 2-73, а) с отри-

U O J O O J
Число ионов „ 
в единичное ячейке

0— 2К 
6(0)
4 (SI, А1)
4 (О) 2 (ОН) 

® 6Мд
4(0) 2(0Н) 
4(51,AU 
6 (0)

О О  2К 
6 (0)
4 (SI, А1>

[100]

в 1 
о 2 
О 3 
® 4

ФИГ. 2-73. Структура СЛЮДЫ.
а—вид вдоль оси у, параллелограмм ограничивает 
простейшую элементарную ячейку; б— наложение 
слоев Si20 6. 1 — октаэдрически координированные 
ионы, в основном Mg, А1, или Fe; 2 — 
дополнительные ионы гидроксила; 3 — Х-ионы, 
находящиеся под нижним слоем (К, Na, Са); 4 — 
X-ионы, находящиеся над верхним слоем (К, Na, 
Са). Жирные линии — нижний слой Si20 5; 
тонкие линии — верхний слой Si20 5 (Дир. У. А .у 
Хауи Р. А ., Зусман До*с., Породообразующие 
минералы, 3, «Мир», М., 1966).

цательным остаточным зарядом: 
[Al2(AlSi3O10)(OH)2] в мусковите, 
[(Mg, Fe)3(AlSi3O10)(OH)2] в био

тите.
Заряд нейтрализуется, а слои удер
живаются друг над другом с по
мощью ионов К + в двенадцатикрат
ном окружении. Связь эта слаба, что 
проявляется в физических свойствах 
минерала — совершенной спайности, 
параллельной {001}.
Мусковит и биотит изверженных и 
высокотемпературных метаморфиче
ских пород в хорошем приближений 
отвечают простому идеальному со
ставу, выраженному вышеприведен
ными формулами. Но в них обычны
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изоморфные замещения. Например, 
в метаморфических мусковитах отно
шение Si/Al в тетраэдрическом слое 
может быть больше чем 3, а заряд 
уравновешивается компенсирующими 
замещениями ионов А13+ ионами 
(Mg2+, Fe2+) в октаэдрических слоях. 
Кроме того, литий, сконцентриро
ванный в остаточной фракции гранит
ного расплава, может войти в каче
стве существенного компонента в со
став мусковита пегматитов. Ион Li + 
(радиус 0,60 А) замещает А13+ (ра
диус 0,50 А) в октаэдрических слоях, 
и это приводит к повышенному по 
сравнению с нормальным отношению 
Si/Al в тетраэдрических слоях. Суще
ствуют даже триоктаэдрические ли
тиевые слюды, например K(Li1(5Al1,5) 
( A l S i3Oio)(OH, F)2, представители 
подгруппы лепидолита. Мусковиты, 
кристаллизующиеся при низких тем
пературах в некоторых метаморфи
ческих породах, могут содержать за
метные количества N a+, замещаю
щего К +. Они могут даже сосуще
ствовать с натриевой слюдой 
NaAl2(AlSi3Oio)(OH)2 , содержащей 
примесь К + в позиции N a+, так как 
эти две слюды способны образовывать 
друг с другом только ограниченные 
ряды твердых растворов. И наконец, 
следует заметить, что во многих слю
дах, особенно в магнезиальных био
титах и лепидолите, наблюдается зна
чительное замещение F ~ -> (O H )“. 
Чисто магниевая триоктаэдрическая 
слюда — флогопит описывается фор
мулой KMg3(AlSi3O10)[(OH), F]2. 
Отдельный трехэтажный слюдяной 
слой имеет мойоклинную симметрию 
(класс 2/иг), так как верхний и ниж
ний тетраэдрические слои смещены 
один относительно другого в направ
лении [100] (фиг. 2-73, б). При этом 
возможно несколько различных спо
собов наложения слоев. Два или 
более трехэтажных слоя, составляю
щие вместе элементарную ячейку, 
могут быть смещены один относи
тельно другого на одно расстояние 
О—О вдоль одного или более гекса

гональных ребер в плоскости {001}г 
чем и определяется вектор наложе- 
ния. Таким образом возникают раз
личные полиморфные модификации, 
и каждая из них имеет свою собствен
ную симметрию. Наиболее распро
странены следующие три:

1М: единичная ячейка состоит из 
одного слоя. Симметрия моно
клинная, 21т;

2М: единичная ячейка состоит из: 
двух слоев, вектор наложения 
параллелен одному из ребер* 
расположенному под углом 
60 °к [100]. Симметрия моно
клинная, 21т;

3 Т: в единичной ячейке три слоя, 
вектор наложения паралле
лен трем гексагональным реб
рам, направленным под углом 
60° к [100]. Симметрия три- 
гональная, 32.

Глинистые минералы. Основными 
компонентами осадочных пород яв
ляются тонкозернистые слоистые си
ликаты, образовавшиеся в результа
те выветривания или гидротермаль
ных превращений полевых шпатов и 
других алюмосиликатов. Это и есть 
глинистые минералы. Они включают 
многие структурно и химически раз
личные группы минералов; кроме то
го, в них наблюдаются разнообраз
ные ионные замещения и возможно 
образование различных полиморф
ных модификаций в зависимости ог 
характера упаковки. Отдельные кри
сталлы чрезвычайно малы. Поэтому 
природа, химические и структурные* 
особенности глинистых минералов: 
изучаются в основном рентгеновски
ми методами, а также с помощью* 
электронной микроскопии, дифферен
циального термического анализа и 
микрозондирования. Не принижая 
исключительной важности минера
логии глин для геологии, почвоведе
ния, керамической промышленности, 
мы ограничимся здесь лишь кратким 
описанием нескольких наиболее про
стых представителей этой группы 
минералов.

1 0 5



ГЛАВА 2 М И Н ЕРА Л Ы

♦ 1 о 2 0  3 @ 4

«ф и г . 2-74. Структура каолинита 
в проекциях вдоль осей у и х, на которых 
видно наложение слоев.
1 — кремний; 2 — алюминий; з — кислород;
4 — гидроксил (Дир У. А ., Хауи Р. А ., Зусмап 
Д ж Породообразующие минералы, 3, «Мир», М., 
1966).

1. Каолинит  A l 4( S i4Oio)(OH)8. Еди
ничная ячейка представляет собой 
двухэтажный слой (фиг. 2-74). Тетра
эдрические позиции заняты ионами 
S i4+, а две трети имеющихся окта
эдрических позиций — ионами А13+. 
Из шести ионов О2-, окружающих 
каждый ион А13+, два связаны с крем
ниевыми тетраэдрами, а четыре вхо
дят в состав групп (ОН)". Каждый 
двухэтажный слой электрически ней
трален. Кристаллическая структура 
как^целое удерживается вандервааль- 
-совыми силами; возможно, к ним 
также добавляются водородные свя
зи. Этим объясняются небольшие раз
меры кристаллов и слабость связей 
в каолините, а также в его полиморф
ных модификациях и в других гли
нистых минералах со сходной струк
турой. Симметрия кристалла три- 
клинная, 1.
2. Монтмориллонит . Общее назва
ние для очень разнообразной группы 
минералов с составом в пределах от 
Al2(Si4O10)(OH)2 -пК20  до (Na, 1/ 2Са)0,4 
•(Ali,eMg0,4)(Si4Oi0)(OH)2 *тгН20 . Еди
ничной ячейкой является трехэтаж
ный слой. Монтмориллонит обладает 
«способностью захватывать большие

количества молекул воды и допол
нительных катионов между отдельны
ми слоями, что сопровождается замет
ным разбуханием кристалла в на
правлении оси z.
3. Глинистые минералы морских от
ложений со структурой слюды, но 
с дефицитом калия:

а. i f ^ a m K 0,5Al2(Al0,5Si3f5Oio)(OH)2, 
основной компонент морских 
сланцев.

б. Глауконит  K 0l75 (Mg, Fe)0i5« 
•( Al, Fe)lt5(Al0t25Si3,75Oio)(OHj2, 
главный компонент характерных 
морских отложений, называемых 
зеленым песком.

Хлориты . Хлориты представляют со
бой совокупность серии минералов 
с составом, изменяющимся от 
(Mg, Fe)e(Si4O10)(OH)8 до (Mg, Fe)4. 
•(Al2Si2O10)(OH)8. Часть ионов Al3+ 

может замещаться ионами Fe3+. Если 
ограничиться простейшими примера
ми хлоритов, не содержащих алюми
ния, то их структуры можно пред
ставить в виде чередующихся слоев 
двух типов:
1) трехэтажного слоя Mg3(Si4O10) • 
•(0Н )2. Его структура и состав та
кие же, как в тальке. Октаэдриче
ские позиции заняты ионами Mg2+, 
тетраэдрические — ионами Si4+;
2) одноэтажного слоя 3Mg(OH)2 со 
структурой и составом брусита. 
Связь между слоями, каждый из ко
торых в отдельности электрически 
нейтрален, осуществляется слабыми 
вандерваальсовыми силами и водо
родными связями. Характер связи 
проявляется в мягкости и совершен
ной спайности минералов.
Тальк имеет моноклинную симме
трию 2,!т, брусит тригональный, 
класс 3 2!т. Чередующиеся слои в 
структуре хлорита накладываются 
с образованием общей плоскости сим
метрии, в результате чего хлориты, 
подобно тальку, имеют моноклинную 
симметрию, класс 2/иг. В хлоритах, 
как и в слюдах, наблюдается поли
морфизм, обусловленный различия
ми в характере наложения слоев.
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Хлориты составляют заметную часть 
низкотемпературных метаморфиче
ских пород и глинистых фракций 
осадков.
Серпентины. Существует несколько 
различных серпентиновых минералов 
Mg6(Si4Oio)(OH)8, возможно поли
морфных модификаций, а возможно 
и различных минералов со своими ха
рактерными химическими свойствами 
(например, один может отличаться 
от другого по способности к замеще
нию Fe Mg). Чисто магнезиальные 
серпентины и не содержащие алюми
ния хлориты являются полиморфны
ми модификациями с резко различ
ными структурами. Единичная ячей
ка серпентина представляет собой 
двойной слой, в котором все имею
щиеся октаэдрические позиции заня
ты ионами Mg2+. Таким образом, эта 
структура должна быть похожа на 
структуру каолинита; если же исхо
дить из формулы Mg3(Si20 5)(OH)4 , 
серпентин должен быть триоктаэдри- 
ческим, а каолинит — диоктаэдриче- 
ским.
Пластинчатый кристаллический габи
тус, типичный для слоистых силика
тов, характерен и для некоторых сер
пентиновых минералов (антигори- 
тов). Зато другие, называемые хризо
тилами (асбестами), кристалли
зуются в виде длинных волокон, на 
первый взгляд представляющихся не
совместимыми со структурой. Элек
тронная микроскопия позволила 
объяснить это аномальное свойство. 
Показано, что волокна хризотила 
образуются в результате закручива
ния слоев структуры вдоль оси. По
добное же явление наблюдается для 
некоторых других волокнистых слои
стых силикатов, например для гли
нистых минералов, близких к као
линиту.
Цепочечные силикаты. Большинство 
железомагнезиальных силикатов из
верженных и метаморфических пород 
имеет цепочечную структуру; эти ми
нералы разделяются на две группы, 
каждая из которых объединяет не

сколько структурно и химически раз
личных изоморфных серий. Это пиро- 
ксены и амфиболы.
Пироксеньг. В этих соединениях оди
нарная анионная цепочка [(S i03)2_]a 
состоит из связанных между собой 
с помощью двух атомов тетраэдров 
[S i04] (фиг. 2-70, а). Для некоторых 
пироксенов характерно ограничен
ное замещение Al3+->- Si4+. Цепочки
[ S i0 3]n вытянуты вдоль оси z, а рас
стояния между ними определяются 
главным образом ионными радиусами 
связывающих катионов. В большей 
части пироксенов они занимают два 
типа позиций: меньшие по размерам 
катионы Mg2+ и Fe2+ находятся в 
шестерном окружении ионов кисло
рода, не участвующих в связи тетра
эдров [S i04], а большие катионы Са2 + 
и реже N a+ — в восьмерном окруже
нии атомов кислорода, два из кото
рых располагаются между соседними 
тетраэдрами [S i04]. В таких систе
мах возможны эффекты упорядоче
ния, и они действительно обнаруже
ны. Кристаллы имеют моноклинную 
симметрию, класс 2!т, за исключе
нием одной группы (серия энстатит— 
гиперстен), в которой ионы (Mg, Fe)2+ 
распределены по катионным пози
циям беспорядочно и симметрия кри
сталла ромбическая (класс 2!т 2!т 
2/т).
Пироксены, как правило, образуют 
твердые растворы, но существуют и 
природные пироксены с составами, 
очень близкими к конечным чле
нам:

CaMgSi2Oe, диопсид;
CaFeSi20 6, геденбергит;
Mg2Si2Oe, энстатит;
NaAlSi2Oe, жадеит;
NaFe3+Si20 6, акмит.

Чаще всего встречаются твердые рас
творы следующих серий:

Диопсид Ca(Mg, Fe)Si20 6.
Авгит  (Са, Mg, Fe)(Mg, Fe2+, Fe3+, 

Al, Ti)[(Si, А1)2Ов]. Замещения 
ионами (Mg, Fe)2+ ионов Ca, a 
также ионов Si4+ ионами Al3 + 
могут происходить в значитель
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ных количествах, но лишь до не
которого предела, поэтому об
щий состав авгита довольно бли
зок к составу минералов серии 
диопсид — геденбергит.

Эгирин NaFeSi20 6.
Эгирин-авгит: особенно твердые 

растворы серии эгирин — диоп
сид.

Пижонит (Mg, Fe)2Si20 6 с ограни
ченным замещением Mg2+HaCa2+, 
моноклинный.

Энстатит — гиперстен (Mg,  Fe)2- 
•Si2Oe, ромбический. Чистый ко
нечный член F eS i03 неустойчив, 
но гиперстены, богатые желе
зом, встречаются часто. 

Жадеит Na(Al, Fe3+)Si2Oe.
Омфацит (Са, Na)(Mg, Fe2+, Al, 

Fe3+)(Si20 6).
Амфиболы. Пироксены и амфиболы 
по химическим свойствам довольно 
близки. Однако амфиболы сложнее 
по составу и отличаются большим 
разнообразием. Основу структурного 
мотива составляют анионы [(Si40 12)6~]n, 
а группы [(ОН), F]" играют такую же 
важную роль, как и в слюдах. Сим
метрия моноклинная, класс 2/т, за 
исключением почти чисто магне
зиального амфибола — антофилли
та , который, как и его аналог в 
группе пироксенов энстатит, имеет 
ромбическую симметрию (класс 2im  
21т 2/т).
Хотя и в этой группе минералов за
мещения в катионной части весьма 
распространены, здесь, как и в груп
пе пироксенов, существуют природ
ные минералы с составом, близким 
к идеальным конечным членам:

Mg7(Si80 22)[(0H), F]2, антофиллит ;
Ca2Mg5(Si80 22)[(0H), F]2, тремо

лит ;
Na2Mg3Al2(Si80 22)(0H)2, глаукофан;
Na2Feg+Fe2+(Si80 22)(0 H )2, рибекит . 

Наиболее распространены следую
щие серии:

Тремолит — актинолит  
Ca2(Mg, Fe)5(Si80 22)[(0H), F]2.

Роговые обманки, особенно слож
ные амфиболы, содержащие алю

миний (Са, Na)2_3(Mg, Fe2+r 
Fe3+, A l)5[Si6(Si, Al)20 22][(0H )r 
F]2.

Глаукофан N a2(Mg, Fe)3(Al, Fe)2* 
•(Si80 22)(0H )2.

Антофиллит  (Mg, Fe)7(Si80 2o) • 
[(OH), F]2.

Куммингтонит  (Fe, Mg)7 (Si80 22) • 
•[(OH), F]2.

Структуру амфиболов можно понять 
на примере относительно простого 
минерала актинолита Ca2(Mg, Fe)5* 
•(Si80 22)(0H )2. Как и в структуре 
пироксенов, ионы Са2+ находятся 
в восьмерной координации, a Mg2+ — 
в шестерной. В этой структуре, одна
ко, имеется четыре типа катионных 
позиций, и в связи с этим возникает 
возможность упорядочения катионов 
и изменения геометрии анионных це
почек. Наличие большого числа по
зиций и подвижность цепочек приво
дят к исключительному химическому 
разнообразию этих минералов, боль
шему, чем во всех других структу
рах, кроме расплавов силикатов, в 
которых ионных позиций может быть 
даже больше.
Силикаты с кольцевыми анионными 
радикалами. В этих соединениях тет
раэдры [S i04] образуют замкнутые 
кольца, поэтому по два иона 0 2~ 
в каждом тетраэдре остаются несвя
занными. Анион, таким образом, 
представляет собой комплексный ра
дикал [(S i03)2"]n, где п равно 3, 4 
или 6. В качестве примеров можно 
указать следующие:

Берилл  Be3A l2(S i0 3)e, гексагональ
ный, класс 6/т 2/т 2/т  (фигу
ра 2-69, в).

Турмалин  Na(Mg, Fe, Li, А1)3А16*
• (Sie0 18)(B0 3 ) 3[(0 H), F]4, триго- 
нальный, класс 3т.

Кордиерит  A l3(Mg, Fe)2(Si5A1018)y 
ромбический, класс 2/т 2/т 
2/т.

Кристаллы берилла часто содержат 
молекулы воды и инертных газов, 
захваченные в большие полости вну
три колец. Кольца в последующих 
слоях повернуты одно относитель
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но другого, что в известной мере пре
пятствует их удалению. Жидкие 
включения, захваченные этими ка
налами и другими путями, могут да
вать сведения о химизме растворов, 
из которых образовывались эти кри
сталлы.
Ортосиликаты. В ортосиликатах свя
зи S i—О—Si совершенно отсутству
ют; анионы, таким образом, пред
ставляют собой изолированные тет
раэдры [S i04]4-, а атомы кислорода 
образуют плотную упаковку. Поэто
му плотность ортосиликатов доволь
но высока, и они, без сомнения, яв
ляются важным компонентом м ан
тии.
Оливин . В оливине (Mg, Fe)2S i0 4 ха
рактер распределения атомов кисло
рода близок к плотнейшей гексаго
нальной упаковке в плоскости {100}. 
Ионы Mg2+ и Fe2+ в шестерной коор
динации занимают два типа пози
ций. Расстояние Mg—О изменяется 
от 2,07 до 2,17 А (ср. с идеальным 
значением 2,05 А, полученным из 
табл. 2-16).
Гранаты. В гранатах имеются две 
серии твердых растворов, обе с ку
бической симметрией, класс 4 /т  
3 21т:

(Fe2+, Mg, Mn)3Al2(S i0 4) 3,
Са3(А1, Fe3+, Cr)2(S i0 4) 3.

Хорошо известны гранаты, близкие 
по составу к конечным членам:

F е 3 А12(SiO 4) 3, альмандин;
M n3Al2(S i0 4)3, спессартищ
Са з Al2(SiO 4) 3, гроссу ляр. 

Магнезиальные гранаты первой се
рии, иногда называемые пиропами, 
могут содержать заметные количе
ства кальция.
Трехвалентные ионы находятся в ше
стерной координации, двухвалентные 
Са2+, Mg2+ и Fe2+ — в необычно вы
сокой восьмерной координации ато
мов кислорода, что проявляется в 
высокой плотности всей серии гра
натов. В некоторых гранатах непри
вычную роль играет вода — она вхо
дит в структуру в результате обмена

(S i0 4)4--^  [(ОН)4]4“. Так образуется 
целая серия гроссуляр — гидрогрос- 
суляр с вариациями составов в пре
делах Ca3Al2(S i0 4)3 —Са3А12(ОН)12. 
Это наводит на мысль, что могут су
ществовать и «гидропиропы» 
Mg3Al2(OH)i2 как потенциальные 
источники воды в мантии. Более то
го, в условиях высоких давлений 
могут образовываться «гидрооливи
ны» Mg2(OH)4 с высокой плотно
стью.
Циркон . В цирконе Z rS i04 симме
трия тетрагональная, класс 4/т 2/т 
2/т, оба иона Si4+ и Zr4+ находятся 
в четверной координации. Отношение 
ионных радиусов Zr/O равно 0,57, 
что должно приводить к шестерной 
координации ионов Zr, которая и 
является типичной для цирконоси- 
ликатов. Этим частично объясняется 
наблюдающаяся тенденция к струк
турной дезинтеграции циркона с обра
зованием бесструктурного метамикт- 
ного состояния, несмотря на боль
шую химическую устойчивость цир
кона. Дополнительным фактором мо
жет являться самооб л учение, обу
словленное радиоактивным распадом 
тория и урана, часто замещающих 
в небольших количествах ионы цир
кония. Поскольку в гранитных и ме
таморфических породах обычно при
сутствуют незначительные примеси 
циркона, он имеет особое значение 
для радиометрического определения 
возраста.
Полиморфные модификации A l2S i0 5. 
Три полиморфные модификации 
A l2S i0 5, относящиеся к ортосилика
там, известны как важные компонен
ты алюмосодержащих метаморфиче
ских пород:

Андалузит : симметрия ромбиче
ская, класс 2/т 2/т 2/т.

Силлиманит : симметрия ромбиче
ская, класс 21т 2/т 2/т.

Кианит:_ симметрия триклинная, 
класс 1.

Кианит гораздо плотнее, чем две дру
гие модификации, и представляет 
собой форму, устойчивую при высо-
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них давлениях. Вопросы устойчиво
сти обсуждаются в гл. 9. 
Несиликатные минералы. Карбона
ты. Карбонаты магния, кальция и 
железа являются главными компо
нентами некоторых пород, образовав
шихся на поверхности Земли или 
вблизи нее: известняков и их мета
морфических эквивалентов (мрамо
ров), жильных пород, возникших в 
результате химического воздействия 
углекислых растворов при высоких 
температурах, и даже редких извер
женных пород— карбонатитов, вы
кристаллизовавшихся из богатых 
карбонатами расплавов. Основные 
катионы в карбонатах имеют сле
дующие ионные радиусы: Са2+— 
0,99 A, Mn2+ -  0,80оА, Fe2+ -
0,76 A, Mg2+ — 0,65 А. Различия 
между наиболее часто встречающи
мися из них Са2+ и Mg2+ обусловли
вают следующий характер ионных 
замещений в карбонатах:

(Са, Мп, Fe, Mg): полное замеще
ние ионов Са2+ другими ионами 
редко составляет более 20%; при 
этом Мп2+ может замещать Са2 + 
в гораздо больших количествах, 
чем Mg2+.

(Mg, Fe, Мп): почти полное взаим
ное замещение Mg2+ и Fe2+; заме
щения ионами Мп2+ более огра
ничены.

Большинство минералов из класса 
карбонатов, в том числе и редко 
встречающиеся, такие, как S rC 03 
(стронцианит) и РЬС 03 (церуссит), 
имеет структуру одной из двух поли
морфных модификаций СаС 03 — 
кальцита или арагонита. В этих 
структурах анионы [С 03]2“ пред
ставляют собой плоские треугольные 
группировки.
Структура кальцита (фиг. 2-75) на
поминает искаженную структуру га
лита. Большие размеры и несферич- 
ность аниона [С 03]2“ в кальците по 
сравнению с его аналогом С1“ в гали
те приводят к снижению симметрии 
до тригональной (класс 3 21т). Иден
тичную структуру и симметрию
110

имеют и другие карбонаты с катио
нами небольшого радиуса (< 1  А), 
такие, как сидерит FeC 03 и магне
зит  MgCO 3. Доломит  Ca(Mg, Fe)(C03)2 
изоструктурен им, но катионы Са 
и Mg в этом двойном карбонате упо
рядочены и располагаются в чередую
щихся слоях вдоль тройной оси. Это 
снижает^симметрию до тригональной 
(класс 3).
Арагонит имеет ромбическую симме
трию (класс 21т 2/т 2/т). Но упа
ковка катионов близка к гексаго
нальной плотнейшей в плоскости 
{001}, поэтому обычно отмечается 
микроскопическое двойникование по 
{110} и образование псевдогексаго- 
нальных ячеек. Упаковка атомов 
кислорода плотнее, чем в структуре 
кальцита, что сказывается на повы
шенной плотности арагонита, кото
рый при комнатной температуре абсо
лютно устойчив только при давле
ниях больше 5 кбар. Карбонаты с 
большими катионами (напримерг 
стронцианит) устойчивы в арагони- 
товой структуре даже при низких 
температурах.
В карбонатах и структурно подоб
ных им нитратах плоские анионные 
группировки находятся в непрерыв
ном движении, причем число степе
ней свободы и амплитуда колебаний 
увеличиваются с повышением темпе
ратуры. Сначала группировки

•  Са «С О О 

ф и г . 2-75. Структура кальцита СаС03.
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[СО3]2_ осциллируют в плоскости 
{0001}, отклоняясь на небольшие 
углы, затем амплитуда колебаний 
увеличивается, и, наконец, становит
ся возможным вращение комплекса. 
Дальнейшее повышение температуры 
приводит к разориентации осей вра
щения комплексов [С 03]2", т. е. к 
свободному движению и статистиче
ски сферической симметрии. Соответ
ствующие температурные изменения 
в симметрии и структуре находят 
свое выражение в появлении воз
можностей для образования поли
морфных модификаций СаС03. Конеч
но, при высоких температурах и дав
лениях в лабораторных условиях 
можно получить и некоторые другие 
полиморфные модификации СаС03. 
Окислы. Важными в геологическом 
отношении, кроме S i0 2, являются 
следующие окислы:

F e30 4, магнетит ;
F e T i0 3, ильменит ;
Fe20 3, гематит ;
А120 3, корунд;
ТЮ 2, рут ил .

Из других, интересных в структур
ном отношении и представляющих 
ценность как руды, нужно отметить 

Си20 , куприт ;
FeCr20 4, хромит .

Существует еще несколько гидроокис
лов, минералов со слоистой структу
рой, в которых важную роль играют

водородные связи:
Mg(OH)2, брусит ,
А1(ОН) з, гиббсит;
АЮ(ОН), диаспор.

С этими структурами мы уже сталки
вались при описании единичных 
ячеек глинистых силикатов и хлори
тов.
Окислы железа и железо-титановые 
окислы — наиболее распространен
ные магнитные минералы, на кото
рых основана вся важная область 
палеомагнетизма. Они имеют также; 
большое значение как индикаторы 
(буферы) окислительно-восстанови
тельных реакций во всей широкой 
области процессов магматической 
кристаллизации, метаморфизма и ру- 
дообразования.
Особый интерес представляет струк
тура шпинели X 2+Y2+0 4, где X мо
жет быть Mg, Fe или Ti, a Y — Fe, 
А1 или Сг.__ Симметрия кубическая, 
класс 41т 3 2 /т . Основу структуры 
(фиг. 2-76) составляет упаковка ато
мов кислорода. В такой упаковке для 
катионов остаются свободными пози
ции с тетраэдрическим и октаэдриче
ским окружением в количественном 
отношении 1 : 2 .  В «нормальной» 
шпинели двухвалентные ионы зани
мают тетраэдрические позиции, а 
трехвалентные ионы находятся в шее* 
терной координации. В этом есть 
нечто аномальное: из отношений ион
ных радиусов как раз должно полу

1 1 1
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чаться обратное — ион Mg2 + 
{Mg2+/0 2“—0,464) должен входить в 
•октаэдрическую позицию, а ион А13 + 
{А13+/0 2_—0,357) — в тетраэдриче
скую. Существуют также шпинели 
с «обращенной» структурой с двух
валентными ионами в октаэдрических 
позициях и с трехвалентными в обоих 
типах позиций. По всей видимости, 
решающую роль здесь играют эффек
ты кристаллического поля. При вы
соких температурах наблюдается тен
денция к неупорядоченному распре
делению катионов вне зависимости от 
валентности или координационного 
числа позиции. Твердые растворы 
образуются довольно часто и сравни
тельно не ограничены.
Другой характерной особенностью 
структуры шпинели является исклю
чительная распространенность ва
кансий. Маггемит, одна из форм 
Fe20 3, имеет структуру, в которой 
ионы Fe3+ занимают и тетраэдриче
ские, и октаэдрические позиции, 
оставляя шестую часть октаэдриче
ских позиций вакантными. Герма
ниевый аналог оливина Mg2G e04 
обладает структурой оливина. Но 
соответствующие никелевые и ко
бальтовые соединения имеют струк
туру шпинели. Это дает основание 
полагать, что при высоком давлении 
оливин может перейти в форму со 
структурой шпинели с соответствую
щим увеличением плотности пример
но на 10%. Сейчас уже эксперимен
тально установлено, что фаялит 
Fe2S i0 4 и твердый раствор фаялит — 
форстерит переходят в форму со 
структурой шпинели при достаточно 
высоких давлениях, и можно пред
положить, что именно такое превра
щение и осуществляется в мантии 
<гл. 10).
Сульфиды. Многие породы — извер
женные, осадочные и метаморфиче
ские — содержат небольшие примеси 
сульфидов, особенно FeS_2 в форме 
пирита (кубический, 21т 3) или мар
казита (ромбический, 2/т 2/т 2/т). 
Сульфиды являются главным источ
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ником многих важных металлов. Вот 
некоторые из них:

ZnS: сфалерит , кубический, 
43 т\

PbS: галенит , кубический, 4/т
3 2/т\

CuFeS2: халькопирит , тетраго
нальный, 42 т;

MoS2: молибденит , гексаго
нальный, 6/т 2/т  2 /т ;

HgS: киноварь, тригональная, 
32;

Sb2S 3: стибнит , ромбический 
2/т 2/т 2/т .

Разности электроотрицательностей 
элементов металлов и серы меньше 
единицы, и связь в сульфидных 
минералах близка к ковалентной, 
причем в некоторых случаях для объ
яснения образования гибридных орби
талей приходится привлекать d-орби- 
тали серы. У сульфидов также заметен 
переход к металлическому состоя
нию, характеризующемуся делокали
зацией электронов: свободное движе
ние электронов в сульфидах в неко
торой степени напоминает поведение 
электронов в металлических кристал
лах. Поэтому у сульфидов и металлов 
есть некоторые одинаковые физиче
ские свойства, такие, например, как 
металлический блеск.
Симметрия сульфидов, как и у метал
лов, довольно высока. Структуры 
многих сульфидов аналогичны струк
турам простых щелочно-галоидных 
соединений или алмаза. Так, пирит 
имеет структуру галита, в которой 
ионы С1“ замещены анионами S2-, 
в результате чего симметрия пирита 
снижается (фиг. 2-77). Молибденит 
(фиг. 2-78) структурно напоминает 
графит и имеет ту же симметрию; 
гексагональные слои молекулярного 
состава MoS2 слабо связаны между 
собой вандерваальсовыми силами. 
Поэтому молибденит, подобно графи
ту, обладает свойствами (легкая 
спайность, мягкость), которые опре
деляют его практическое использова
ние в качестве высокотемпературной 
смазки.
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ф и г . 2-77. Структура пирита. ф и г . 2-78. Структура молибденита.

Различные ионные соединения. Здесь 
мы лишь упомянем некоторые мине
ралы (галоиды, сульфаты, фосфаты 
и другие), идентичные по составу 
и структуре широко известным хими
ческим соединениям:

NaCl, галит;
КС1, сильвин;
CaF2, флюорит;
C aS 04, ангидрит;
B aS 0 4, барит ;
C aS04 *2Н20 , гипс,
Ca5( P 0 4) 3[F, Cl, (ОН)], апатит ; 
N a2B 40 5 (0 H )4 *8Н20 , бура;
N aN 0 3, нитронатрит;

Некоторые из них, например апатит, 
встречаются в незначительных коли
чествах в породах почти всех типов. 
Другие, например сильвин, бура, 
нитронатрит, приурочены к породам 
особого состава и происхождения, 
в данном случае к эвапоритам (соля
ной остаток после испарения воды). 
Многие из них имеют важное эко
номическое значение, другие же, как, 
например, апатит и монацит (Се, 
La, Y, T h )P 0 4, особенно интересны 
для геологов, поскольку они содер
жат в достаточно высоких концен
трациях радиоактивные элементы и

могут быть использованы для радио
метрических определений возраста 
(гл. 4).

Физические свойства 
минералов
Породы представляют собой поли- 
кристаллические агрегаты минера
лов, и понимание их физических 
свойств зависит от уровня наших 
знаний о физических свойствах со
ставляющих их отдельных кристал
лических минералов. Цель этого 
раздела — показать общие законо
мерности, которым подчиняются фи
зические свойства кристаллов, важ
ные для изучения пород.
Физические свойства могут быть опре
делены в результате соответствую
щих измерений и, как правило, вы
ражают соотношение между двумя 
физическими величинами. Так, на
пример, чтобы измерить теплопро
водность вещества, нужно, зная гра
диент температуры, определить плот
ность теплового потока в некотором 
направлении. Можно представить се
бе градиент температуры как «дей
ствие», оказываемое на вещество, а
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скорость теплового потока как «эф
фект», возникающий от взаимодей
ствия материала и «действия». Для 
некоторых типов «действий» данный 
«эффект» будет единственным, и тогда 
должно быть справедливо следующее 
соотношение:

эффект =  Р  X (действие), (2-11)

где физическое свойство Р  играет 
роль функции. Примером таких со
отношений для твердых тел может 
быть следующее:

q =  —К  grad Т , (2-12)

где q — плотность теплового пото
ка, grad Т  — градиент температуры, 
а скалярная константа К  — тепло
проводность материала.
Некоторые физические свойства ми
нералов, например оптические или 
упругие, относятся к рассмотренно
му типу и вполне могут быть описаны 
в простой математической форме. Дру
гие физические свойства, не менее 
важные с точки зрения геологии, 
принадлежат к иному типу и не 
являются единственной характери
стикой связи между физическими ве
личинами. Например, пластичность 
кристалла не может быть определена 
как, скажем, упругие свойства, с 
помощью соотношений между напря
жениями и деформациями (гл. 8); 
пластические свойства должны изме
ряться для конкретных образцов, по
скольку они зависят от предыстории 
кристалла, природы примесей и ряда 
других факторов.
Из предыдущего анализа геометриче
ских свойств кристаллов с полной 
очевидностью следует, что в преде
лах одной элементарной ячейки кри
сталл далеко не однороден. Боль
шинство физических свойств, од
нако, исследуется на образцах, 
размеры которых во много раз превос
ходят параметры элементарной ячей
ки; в этих случаях кристалл можно 
рассматривать как однородное тело, 
не обращая внимания на дискретную 
и гетерогенную природу кристалли

ческой структуры. Определенные та
ким образом свойства могут быть 
названы свойствами континуума, или 
свойствами сплошных сред; они охва
тывают большую часть оптическихг 
тепловых, электрических свойств и 
некоторые механические. Напротив, 
такие физические свойства, как пла
стичность или дифракция рентгенов
ских лучей, становятся понятными 
лишь с учетом тонких особенностей 
кристаллической структуры. Д ля 
полного понимания любых физичес
ких свойств должна быть создана 
теория, основанная на атомной струк
туре.
В первой части нашего обзора будут 
рассмотрены свойства сплошных сред 
на феноменологическом уровне; при 
этом мы не будем обращать внимания 
на распределение атомов в кристал
лической решетке и будем считать 
кристалл однородной сплошной сре
дой. Однако даже в этом случае 
следует учитывать точечную группу 
симметрии кристалла и при создании 
элементарной теории твердого тела 
рассматривать не изменения един
ственного однородного континуума, 
а исследовать 32 типа однородных 
сплошных сред, образующихся пу
тем соотнесения с каждой из точек 
континуума одной из 32 кристалло
графических точечных групп. Таким 
образом, можно утверждать, что 
32 пространственные группы «кри
сталлографически сплошной среды» 
получаются в результате комбинаций 
каждой из 32 кристаллографических 
точечных групп с группой произ
вольных трансляций, для которых 
пи п 2 и п 3 в уравнении (2-1) могут 
принимать значения всех реальных 
чисел. В этих группах периодиче
ские трансляции заменяются произ
вольными, и поэтому плоскости 
скользящего отражения и винтовые 
оси исчезают и остаются лишь транс
ляции и операции точечной груп
пы.
С позиций термодинамики свойства 
сплошных сред могут быть разделе
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ны на статические, или равновесные, 
и динамические, или стационарные. 
Равновесные свойства, такие, как 
упругость и тепловое расширение, 
термодинамически обратимы, и эф
фекты исчезают, как только прекра
щается действие. Динамические свой
ства (называемые также явлениями 
переноса) характерны для систем, 
в которых наблюдается постоянный 
перенос тепла, массы или электриче
ской энергии под влиянием градиен
та какого-либо физического параме
тра. Мы уже приводили в пример 
теплопроводность; сюда же можно 
отнести электропроводность и диф
фузию. Эти свойства термодинами
чески необратимы и обычно описы
ваются с помощью подходяще вы
бранных «потоков» и «сил», являю
щихся соответственно эффектами и 
действиями.
В идеальном случае все возможные 
действия на кристалл связаны через 
некоторые физические свойства со 
всеми возможными эффектами. При 
данном действии наиболее заметным 
или очевидным оказывается какой- 
либо один эффект; например, основ
ным эффектом от приложенных на
пряжений обычно является дефор
мация. Но в большинстве случаев 
имеют место и другие «сопутствую
щие эффекты», определяющие допол
нительные физические свойства. Так, 
под действием напряжений, прило
женных к кристаллу, происходит не 
только деформация, характеризуе
мая упругими свойствами, но может 
изменяться распределение электри
ческих зарядов из-за наличия у кри
сталла пьезоэлектрических свойств 
и температура кристалла в резуль
тате проявления пьезотермических 
свойств. Могут возникнуть и другие 
более сложные эффекты, например, 
могут изменяться оптические свой
ства, обусловленные фотоупругими 
характеристиками кристалла. Неко
торые из этих взаимосвязанных эф
фектов малы или вообще отсутствуют 
в определенных кристаллах, дру

гие же проявляются очень отчетливо 
и оказываются весьма важными. 
Ввиду того что различные «действия» 
и «эффекты» связаны между собой, 
необходимо указывать способ, с по
мощью которого определяется дан
ное свойство. Например, существо
вание пьезотермического эффекта 
приводит к выделению тепла в на
пряженном кристалле. Измерения де
формаций для определения упругих 
свойств могут быть тогда осуществле
ны либо в изотермических, либо в 
адиабатических условиях, и эти два 
результата будут существенно раз
личны.
Мы начнем рассмотрение физических 
свойств кристаллов с наиболее про
сто определяемых свойств, широко 
используемых геологами для бы
строй идентификации минералов.

Простейшие физические 
свойства минералов

Минералам присущи некоторые оче
видные физические свойства, кото
рые могут использоваться геологами 
как диагностические, особенно во 
время полевых работ. Квалифициро
ванный исследователь без каких-либо 
особых приспособлений, кроме лупы 
и перочинного ножа, может опре
делять многие наиболее распростра
ненные породообразующие минера
лы, даже если они присутствуют в 
породах в виде небольших зерен. 
Приведем некоторые примеры таких 
простых свойств, тем не менее являю
щихся диагностическими:
1. Форма и габитус. Ключом к об
щей структуре минерала часто может 
служить его морфология. В частно
сти, форма хорошо образованных 
кристаллов может давать информа
цию о точечной группе минералов. 
Габитус обычно указывает на струк
турный тип минерала; особенно это 
относится к силикатам. И даже ми
нералы, которые обычно не встре
чаются в ярко выраженной кристал
лической форме, образуют довольно
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ф и г . 2-79. Кристаллы кварца.
Черные и белые участки шкалы равны 1 см.

характерные агрегаты. Например, 
минерал гематит Fe20 3 может встре
чаться либо в виде светлых блестя
щих чешуек с зеркальным отраже
нием, либо в виде темно-красных 
землистых разновидностей, либо в 
виде сфероидальных красновато-се
рых образований с металлическим 
оттенком и концентрической струк
турой. Другие минералы, например 
кварц, часто встречаются в виде 
больших хорошо образованных кри
сталлов в пустотах пород (фиг. 2-79). 
Некоторые минералы, очень редко 
обнаруживаемые в виде хорошо об
разованных кристаллов, структурно 
аморфны, или, как, например, боль
шое семейство глинистых минералов, 
представляют собой агрегаты таких 
мельчайших кристаллов, что их кри
сталлическая природа может быть 
установлена только с помощью рент
геновских лучей или электронного 
микроскопа.
2. Спайность и излом. Способность 
кристаллов раскалываться или рас
щепляться определенным образом 
может служить характеристическим 
признаком отдельных минералов или 
групп минералов. В частности, у 
многих минералов при раскалыва

нии образуются ровные плоские по
верхности, называемые плоскостями 
спайности. Эти плоскости связаны 
со структурой и проходят параллель
но плоскостям решетки, характери
зующимся наиболее слабым атомным 
сцеплением. Число таких плоскостей 
и их ориентация определяются на 
основе тех же соображений относи
тельно симметрии, на которых бази
руется установление возможных форм 
кристаллов, поэтому любая совокуп
ность равнозначных плоскостей спай
ности всегда приводит к одной из 
возможных форм кристалла и обо
значается индексами Миллера одной 
из спайных плоскостей, входящих 
в символ этой простой формы. Так, 
кальцит СаС03, относящийся к клас
су 3 2 /т , имеет спайность по {1011}, 
параллельную грани единичного ром
боэдра (фиг. 2-80). Поскольку точеч
ная группа кальцита включает опе
рацию 1, грани шестигранного 
ромбоэдра попарно параллельны, и 
символ {1011} означает только три 
ориентации плоскостей спайности. 
Так как эти плоскости спайности свя
заны друг с другом операциями сим
метрии, они идентичны во всех отно
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ФИГ. 2-80. Спайность по ромбоэдру 
в кальците.
Черные и белые участки шкалы равны 1 см.

шениях. Напротив, три плоскости 
спайности у альбита NaAlSi30 8 не 
связаны между собой операциями 
симметрии и обозначаются тремя раз
личными символами: {001}, {010} 
и {110}. В кристаллах класса 1, 
к которому относится альбит, эти 
три формы представляют собой пина- 
коиды (пары параллельных граней), 
и каждый символ описывает только 
одну плоскость спайности. Различия 
между этими плоскостями спайности 
определяются тем, насколько легко 
можно получить в альбите каждую 
из них. Спайность по {001} считается 
очень хорошей, так как кристалл 
раскалывается по этому направле
нию легко; спайность по {010} — 
хорошей, а по {110} — плохой, по
скольку получить ее удается с боль
шим трудом. Практически степень 
совершенства спайности в минералах 
может меняться от очень плохой или 
несовершенной в минералах типа 
анальцима до очень хорошей или 
совершенной в минералах семейства 
слюд (фиг. 2-81).
Даже минералы с естественной по
верхностью спайности очень часто ра
скалываются по другим направлени
ям, а у некоторых минералов нет 
определяющих плоскостей спайности. 
Иногда диагностическим признаком

ГЛАВА 2

ф и г . 2-81. Спайная пластинка слюды 
(биотита).
Черные и белые участки шкалы равны 1 см.

минерала может служить и характер 
излома поверхности. Кварц, напри
мер, не имеет явно выраженных пло
скостей спайности и раскалывается 
по произвольно ориентированным 
изогнутым раковистым поверхностям, 
напоминающим поверхности излома 
в стекле (фиг. 2-82). В большинстве 
минералов наблюдаются другие типы 
излома, которым обычно дают особые 
названия.
3. Окраска и блеск. Для определения 
минерала важную роль играет его 
окраска и особенно цвет тонкого по
рошка минерала, называемый цветом 
«черты». Многие минералы могут

ф и г . 2 -82 . Раковистый излом в кварце. 
Черные и белые участки шкалы равны 1 см.
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иметь самую разнообразную окраску, 
и цвет минерала сам по себе обычно 
не может служить диагностическим 
признаком. Тесно связан с окраской 
блеск минерала, обусловленный отра
жением падающего света от его по
верхности. Блеск не может быть из
мерен количественно, и критерии, 
используемые для его описания, 
основываются в значительной мере 
на субъективных сравнениях с отра
жениями света от известных мине
ралов.
Общеприняты, например, следую
щие термины: стеклянный, воско
вой, смоляной, алмазный, метал
лический блеск и многие другие 
менее общие названия.
4. Другим полезным, но не точно 
определенным свойством минералов 
является твердость. Она определяет
ся эмпирически по появлению цара
пин на поверхности кристалла при 
царапании его острым предметом. 
В течение многих лет минералоги 
пользуются произвольной нелиней
ной шкалой твердости — шкалой 
Мооса.
С помощью датчиков твердости мож
но более точно определить твердость 
в других шкалах; при этом, как пра
вило, измеряется усилие, которое не
обходимо для нанесения царапины 
твердой (обычно алмазной) точкой. 
Установлено, что в некоторых ми
нералах твердость зависит от напра
вления.
5. Плотность минералов меняется 
в широких пределах. Значения плот
ностей для наиболее распространен
ных породообразующих силикатов за
нимают область от 2,65 для кварца 
до 4,37 для оливина. Плотность за
висит от температуры и давления. 
Поскольку «простое свойство» плот
ность в противоположность другим 
только что рассмотренным свойствам 
однозначно связывает между собой 
объем и массу и является одним из 
наиболее точно определяемых свойств 
сплошных сред, этот вопрос следует 
рассмотреть подробнее.

Анизотропия кристаллов

Для однородного тела уравнение (2-12) 
представляет собой запись уравне
ния Фурье для теплового потока. 
Скалярная величина К , теплопро
водность, связывает два вектора q 
и grad Т , которые должны, следова
тельно, иметь одинаковое направле
ние. Иными словами, в таком одно
родном теле тепловой поток направ
лен по отрицательному градиенту 
температуры.
Уравнение (2-12) можно расписать 
по компонентам в правосторонней 
ортогональной декартовой системе 
координат:

■гг дТ
К  д х  '

qy = - K (2-13)

v  дТ
qz~  К 1 Г -

В уравнениях (2-12) и (2-13) предпо
лагается, что однородный материал 
проводит тепло во всех направлениях 
одинаково, т. е. он изотропен в отно
шении распространения тепла. Это 
свойство описывается величиной К . 
Однако, как мы уже убедились ра
нее, кристаллы не являются струк
турно изотропными и не все направ
ления в них связаны операциями 
симметрии \  а расположение атомов 
по разным направлениям может 
существенно различаться. Нет осно
ваний предполагать a priori, что теп
лопроводность в однородных кристал
лах одинакова по всем направле
ниям. Наиболее очевидно анизотро
пия теплопроводности проявляется 
в том, что два вектора q и grad Т 
не всегда имеют одинаковое направ
ление и не обязательно связаны друг

1 Структурно изотропным веществом счи
тается такое, в котором все направления 
связаны операциями симметрии. Это веще
ство должно было бы иметь сферическую 
точечную группу симметрии, которая, как 
мы убедились ранее, в кристаллах запре
щена.
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с другом определенной константой, 
но каждая компонента q может быть 
линейной функцией всех компонент 
grad Г, и при этом коэффициенты 
теплопроводности, связывающие 
каждую пару компонент, вполне 
определенны. В первом приближе
нии именно такая зависимость имеет 
место в кристаллах. Тогда уравне
ние (2-13) принимает следующий 
вид:
п  ___ Iу" дТ тг дТ jt дТ

n  _ Iy дТ rr дТ jy- дТ
Я у  -  —  A2i л 22 Л 23 -^71 (2-14)

~ _ ту дТ7 тг дТ тт дТЯг -  —Л31 -qJ — А32 - ^ — А 33 —ду dz

Уравнение (2-14) — запись закона 
Фурье для теплового потока в мате
риале, у которого величина коэффи
циента теплопроводности зависит от 
направления, т. е. для материала, 
анизотропного в отношении теплопро
водности. Девять коэффициентов это
го уравнения могут быть записаны 
в виде квадратной матрицы

K n K i2K l3\
K 2iK 22K 23 I = К  или К и ,

> K 3iK 32K 33)

называемой матрицей теплопровод
ности. Можно показать, что эта ма
трица всегда симметрична (т. е. K tj =  
=  K ji), поэтому в общем случае 
нужно учитывать только шесть неза
висимых компонент. Д ля кристалла, 
у которого многие направления свя
заны операциями симметрии, число 
независимых компонент еще меньше; 
для сферически симметричных мате
риалов, например стекол или пород, 
состоящих из беспорядочно ориенти
рованных кристаллов, в которых все 
направления связаны операциями 
симметрии, все компоненты K tj рав
ны и уравнение (2-14) переходит 
в уравнение (2-13) для изотропной 
среды.
Кристаллы не могут быть сфериче
ски симметричными, и поэтому они

«потенциально анизотропны» в отно
шении свойств, связывающих зави
сящие от направления действия с за
висящими от направления эффекта
ми, а характер анизотропии зависит 
от сложности связываемых величин. 
Плотность, например, выражается 
скалярной величиной и не имеет на
правления, она отражает однознач
ное соответствие между двумя дру
гими скалярными величинами — мас
сой и объемом. Теплопроводность же, 
напротив, связывает два вектора 
(каждый из них имеет три компонен
ты) и, согласно уравнению (2-14), 
должна выражаться девятикомпо
нентной величиной, у которой только 
шесть компонент различны. Свой
ство упругости связывает между со
бой напряжения и бесконечно малые 
деформации. Все эти три величины 
имеют девять или более компонент 
и относятся к группе математических 
величин, называемых тензорами. 
Простейшими представителями этой 
группы являются скаляры и векто
ры. Тензоры имеют одно и то же зна
чение в любой системе координат, но 
величины их компонент зависят от 
выбора координатной системы. 
Сложность тензора зависит от числа 
компонент, определяющих его ранг, 
или порядок. Тензоры нулевого ран
га имеют одну компоненту и пред
ставляют собой скаляры; тензоры 
первого ранга определяются тремя 
компонентами — это векторы. Тен
зоры такого вида, как, например, тен
зор теплопроводности, относятся ко 
второму рангу и имеют девять ком
понент. И вообще число компонент 
тензора определяется величиной Зп, 
где п — ранг тензора. (Большин
ство тензоров имеет симметрию тако
го рода, что число независимых ком
понент, как правило, уменьшается 
из-за эквивалентности некоторых из 
них.)
В уравнении, связывающем тензор
ные величины, существует строгое 
соотношение между рангами тензо
ров. Например, плотность связывает
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объем и массу в соответствии с урав
нением

т =  ру,

где все три величины — тензоры ну
левого ранга (скаляры). Уравнение 
теплопроводности для анизотропного 
тела дается в матричной форме в сле
дующем виде:

Ч х  \

Яи

W

/  К п к  12 к \13

К 21 К-22 К-23

K 3i К 32 К 33

где два тензора первого ранга (век
торы) связываются тензором второго 
ранга. В общем уравнении, описы
вающем упругие свойства анизотроп
ного тела, два тензора второго ран
га (напряжения и бесконечно малые 
деформации) связываются между со
бой тензором четвертого ранга, тен
зором упругости с З4 =  81 компо
нентой.
Алгебраические действия над тензо
рами второго или более высокого 
ранга проводятся так же, как над 
скалярами и векторами. Например, 
сумма двух тензоров второго ранга 
(определяемая путем сложения соот
ветствующих компонент) представ
ляет собой другой тензор второго 
ранга. Более того, можно показать, 
что если действие, представленное 
тензором ранга ттг, линейно связано 
с эффектом, описываемым тензором 
ранга п , то соотношение между ними, 
выражающее физическое свойство, 
представляется тензором ранга т + п. 
Тензорный характер величины опре
деляется по способу преобразования 
ее компонент при переходе к новой 
системе координат г. На основе этого

1 Тензор любого ранга имеет свой закон 
преобразования. Скаляр s, например, имеет 
одно и то же значение во всех системах 
координат, и его трансформационный закон 
может быть записан в виде s' =  s.
Вектор v преобразуется по закону v ' =  Av, 
где А — матрица преобразования (пово
рота), аналогичная матрице R, введенной

тензоры могут классифицироваться 
как полярные, если компоненты не 
меняют своего знака при любом пре
образовании, и как аксиальные, если 
компоненты изменяют знак при 
несобственном вращении (см. стра
ницу 38) 2.
Любое преобразование координат, 
оставляющее компоненты тензора не
измененными, по определению яв
ляется операцией симметрии этого 
тензора. Если генераторы группы 
оставляют компоненты тензора инва
риантными, то тензор имеет по край
ней мере симметрию этой группы. 
Группы симметрии тензоров — точеч
ные группы, так как начало коорди
нат остается инвариантным при пре
образованиях координат. Это могут 
быть предельные точечные группы, 
специально не исследовавшиеся в пре
дыдущих описаниях точечных групп, 
поскольку они не могут быть груп
пами симметрии кристаллов. Боль

на стр. 38. Можно показать, что тензор 
второго ранга t подчиняется трансформа
ционному закону t ' =  A tA -1, где А-1 — 
обратная матрица перехода (поскольку 
матрицы поворота ортогональны, вместо 
А-1 можно использовать транспонирован
ную матрицу Ат ). Трансформационные 
законы для тензоров более высокого ранга 
соответственно более сложны.
2 Например, угловой момент точки пред
ставляет собой вектор J , определяемый 
соотношением J  =  г х  р, где г — вектор, 
проведенный в точку из начала координат, 
а р  — другой вектор, линейный момент. 
Таким образом, J  — векторное произведе
ние, и знак его определяется правилом 
правой руки. Совершенно очевидно, что 
несобственное вращение, при котором совер
шается переход от правой к левой системе 
координат, изменяет знак этого произве
дения, так что его трансформационный 
закон записывается в виде J =  ±  A J, где 
знак плюс относится к собственному, 
а минус — к несобственному вращению, 
представленному матрицей А. Вектор, пре
образующийся по этому закону, называется 
аксиальным вектором, или псевдовектором, 
в противоположность вектору, преобра
зующемуся по закону, описанному в пре
дыдущей сноске и называемому полярным, 
или истинным, вектором. Подобные же 
соотношения справедливы и для тензоров 
других рангов.
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Т А Б Л И Ц А  2-20

Предельные точечные группы

Предельные точечные группы
кристаллографические группы, Геометрическая

Полное междуна Обозначение для которых данные группы интерпретация
родное обозначение Шёнфлиса являются предельными

оо с „ п Скрученный конус
оо
т С оо h

-  п 
п ’ ш Вращающийся цилиндр

оо тт С OOV птппг Конус
оо22 Doо п22 Скрученный цилиндр

оо 2 2
Dooh

- 2  -  п 2 п —  , п2пг, ----  ---- 2 Цилиндрт т т ТТЬ 71Ъ ТТЬ тп
оо оо оо Коо 23,432 Скрученная сфера

оо оо оо
Kooh —  3, 4 З т ,  —  3 -

2 Сферат т т тп тп m

шая часть кристаллографических 
точечных групп содержит главную 
поворотную ось порядка п (где п = 1,
2, 3, 4 или 6) с осями второго поряд
ка, перпендикулярными ей, или без 
них. Если снять кристаллографиче
ские ограничения, накладываемые на 
порядок главной оси, то, по мере 
того как число п будет постепенно 
увеличиваться, принимая целочис
ленные значения, мы будем получать 
бесконечное число точечных групп, 
и в том числе предельные точечные 
группы, для которых п =  оо. Две 
другие точечные группы с осями бес
конечного порядка (сферические, или 
изотропные, точечные группы) обра
зуются как предельные группы куби
ческой и икосаэдрической точечных 
групп, а всего имеется семь предель
ных групп. В табл. 2-20 приведены 
полные международные обозначения 
и обозначения Шёнфлиса для этих 
групп; при этом указаны также кри
сталлографические точечные группы, 
для которых рассматриваемые груп
пы являются предельными при п =  
=  оо, а также соответствующие им 
формы фигур. Некоторые из этих 
групп могут быть группами симме
трии для структур пород. 
Простейшие действия, оказываемые 
на кристалл, такие, как приложен

ные электрические и магнитные поля, 
описываются векторами (полярными 
или аксиальными) с симметрией 
оо /т  или оо тт. Другие действия 
и эффекты, например напряжения и 
деформации, а также многие наибо
лее простые свойства описываются 
полярными тензорами второго ранга 
и имеют группы симметрии 1, 2/т, 
оо/т, Пт 2/т 2!т, оо/т 2/т 2/т или 
оо/т оо/т оо/т.
Полярные тензоры второго ранга, 
как правило, симметричны относи
тельно главной диагонали, и поэтому 
в результате соответствующего пре
образования координат они могут 
быть приведены к главным осям:

/  h 0 0 \  , 
о t 2 о 

V о о t j
где t i4 t2 и t 3 — главные значения. 
Симметричные тензоры такого типа 
могут иметь только три группы сим
метрии: 2/т 2/т 2/т , оо/т 2/т 2/т 
и оо/т оо/т оо/т в зависимости от 
возможной эквивалентности главных 
компонент.
Когда симметричный тензор второго 
ранга приведен к главным осям, 
можно легко получить его геоме
трическое представление, построив

1 2 1
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соответствующую поверхность

Эта поверхность представляет собой 
реальный эллипсоид (называемый эл
липсоидом величины), полуоси кото
рого равны главным значениям тен
зора. Тензорам с симметрией 2/т  
2/т 2/т отвечает трехосный эллип
соид, тензорам с симметрией оо/т 
2/т 2/т — эллипсоид вращения, изо
тропному тензору с симметрией оо/т 
оо/т оо/т — сфера.
Другим графическим представлением 
тензоров такого рода, особенно часто 
применяемым к тензорам напряже
ний и деформаций, служат диаграм
мы Мора (гл. 8), являющиеся очень 
полезным двумерным количествен
ным представлением.

Принцип Неймана

Многие физические свойства в первом 
приближении могут быть представ
лены тензорами, однозначно и ли
нейно связывающими два других тен
зора, описывающих действие и 
эффект. Эти физические свойства 
характеризуются присущей им сим
метрией, которая должна также отра
жаться и на представляющих их 
тензорах. В частности, симметрия 
тензора физического свойства зави
сит от точечной группы симметрии 
материала, к которому относится 
данное свойство, и связь эта выра
жается принципом Неймана, сводя
щимся к следующему утверждению: 

Точечная группа тензора свойства 
должна включать все операции сим
метрии точечной группы материала 
для тех же направлений.

Этот же принцип можно выразить 
и в другой форме: точечная группа 
симметрии кристалла является под
группой точечных групп всех его фи
зических свойств. Заметим, что этот 
принцип накладывает ограничения 
только на нижний предел порядка

точечной группы тензора физических 
свойств.
Практически принцип Неймана озна
чает, что если направления осей вра
щения выбраны правильно по отно
шению к системе координат, в кото
рой определен тензор, то компоненты 
тензора физических свойств останут
ся инвариантными при всех преобра
зованиях координат, отвечающих 
операциям симметрии кристалла. Та
ким образом, принцип может быть 
использован для установления фор
мы тензора свойств кристалла дан
ной точечной группы. Чтобы про
иллюстрировать этот метод, рассмо
трим форму полярного симметрич
ного тензора физических свойств 
второго ранга (описывающего, напри
мер, теплопроводность K ij) для кри
сталлов различной симметрии. Воз
можными группами симметрии тако
го тензора являются 2/т 2/т 2/т , 
2/т оо/т оо/т и оо/т оо/т оо/т. Со
вершенно очевидно, что тензор в 
кубических, гексагональных, триго- 
нальных и тетрагональных кристал
лах не может иметь симметрию 2/т 
2/т 2/т , поскольку точечные группы 
таких кристаллов не являются под
группами этой группы. Точно так же 
у кубического кристалла не может 
быть тензора свойств с точечной 
группой оо/т 2/т 2/т , так как ни 
одна из кубических групп не являет
ся подгруппой этой группы. Поэтому 
сразу же можно сказать, что в куби
ческих кристаллах тензор свойств, 
приведенный к главным осям, должен 
иметь форму

( К п  О 0 \
О К а  0 )

\0  О K J
и изотропные физические свойства, 
описываемые симметричными тензо
рами второго ранга.
Гексагональные, тригональные и те
трагональные кристаллы имеют бо
лее низкую симметрию, и их физиче
ские свойства, как это нетрудно по
казать на примере теплопроводно

122



М И Н ЕРА Л Ы ГЛАВА 2

сти, в таких системах принадлежат 
точечной группе оо/т 2/т 2/т  и опи
сываются следующим тензором, при
веденным к главным осям:

/Кп 0 0 \
О К п  0 1.

Vo о k J

Кристаллы всех остальных систем 
(ромбической, моноклинной, три- 
клинной) всегда имеют точечные 
группы, являющиеся подгруппами 
группы 2/т 2/т 2/т , поэтому соот
ветствующие тензоры свойств долж
ны иметь указанную симметрию, 
а для их описания необходимы лишь 
три компоненты, отвечающие глав

ным осям. Однако главные оси тен
зора жестко связаны с кристалло
графическими только в случае ром
бической симметрии, когда они 
совпадают со всеми тремя кристалло
графическими осями х, у и z (пово
ротными осями второго порядка). 
В моноклинных кристаллах лишь 
одна из главных осей тензора совпа
дает с осью второго порядка (осью у 
во второй установке), поэтому в фор
ме тензора должна появиться допол
нительная «компонента», связываю
щая главную ось тензора с одной из 
кристаллографических осей х  или z . 
В триклинных кристаллах ориента
ция главных осей тензора произволь-

Тригональныи и 
гекса зональный

Ромбичесний М оноклинный 7 риклинны и

ф и г . 2-83. Диаграммное представление эллипсоида «величины» тензора свойства (второго 
ранга) в каждой из семи кристаллических систем.
В кубических кристаллах эллипсоид величины — сфера; в тригональных, тетрагональных и гексагональных 
кристаллах — эллипсоид вращения, выделенная ось которого совпадает с кристаллографической осью z; 
в ромбических кристаллах — трехосный эллипсоид с главными осями, совпадающими с кристаллографиче
скими; в моноклинных кристаллах — трехосный эллипсоид, одна главная ось которого направлена по кри
сталлографической оси у  (вторая установка); в триклинных кристаллах — трехосный эллипсоид с произволь
ной ориентацией осей по отношению к кристаллографическим (главные оси эллипсоида показаны жирным 
пунктиром, а кристаллографические оси — тонким пунктиром).
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на по отношению к кристаллографи
ческим, и поэтому для обозначения 
ориентации главных осей нужны три 
дополнительные «компоненты» (типа 
трех эйлеровых углов).
Ряд физических свойств, наиболее 
интересных для геологов, в первом 
приближении можно представить тен
зорами именно такого типа. Сюда 
относятся, например, теплопровод
ность, сжимаемость, тепловое рас
ширение, диффузия, некоторые опти
ческие свойства и многие другие. 
Эти свойства в виде диаграмм могут 
быть представлены эллипсоидами, 
эллипсоидами вращения или сфера
ми, изображенными на фиг. 2-83 для 
кристаллов различных систем. 
Подобные же принципы справедливы 
и для форм тензоров свойств более 
высокого ранга, описывающих более 
сложные свойства, как, например, 
пьезоэлектрические или упругие. 
Вследствие принципа Неймана неко
торые свойства в кристаллах опре
деленных классов не должны иметь 
места. Так, у центросимметричных 
кристаллов не может быть свойств, 
характеризующихся нецентросимме- 
тричностью (например, оптическая 
активность или пьезоэлектричество), 
иначе оказался бы нарушенным прин
цип Неймана. Напротив, как мы уже 
убедились на примере теплопровод
ности, наличие свойств, характери
зующихся центросимметричностью, в 
нецентросимметричных кристаллах, 
например класса 222, не противоре
чит принципу Неймана, поскольку 
группа 222 является подгруппой 
группы 2/т 2/т 2/т .

Сжимаемость

Изотермическая сжимаемость рг оп
ределяется из уравнения

где знак минус вводится для того, 
чтобы сделать величину рт положи
тельной, поскольку для стабильной

фазы (dV/dP)T всегда отрицательно 
(гл. 5). Модуль объемного сжатия К Т 
представляет собой величину, обрат
ную рт :

K - = - v ( w - ) T = i ‘ ( w ) r '
где р — плотность.
Изотропные материалы, подвергаю
щиеся всестороннему сжатию, изме
няют свой объем (или плотность), не 
меняя при этом формы. В анизотроп
ных материалах действие приложен
ного давления вызывает различные 
изменения линейных размеров в раз
ных направлениях и форма тела 
искажается. Линейная сжимаемость 
характеризует относительное изме
нение длины в определенном направ
лении. Ее величина может быть вы
числена из соответствующих моду
лей упругости (см. ниже). Относи
тельные величины линейных сжимае
мостей в различных направлениях 
в кристаллах разных систем пред
ставлены на фиг. 2-83. Так, напри
мер, сфера, вырезанная из минерала 
с ромбической симметрией, под дей
ствием всестороннего сжатия превра
тится в трехосный эллипсоид, глав
ные оси которого будут направлены 
по кристаллографическим осям. Сфе
ра, вырезанная из минерала с ку
бической симметрией, останется 
сферой.
Процесс сжатия сопровождается вы
делением тепла, и температура изо
лированного тела, подвергнутого 
сжатию, повышается. Поскольку по
вышение температуры вызывает так
же изменение объема, адиабатическая 
сжимаемость, измеренная в термо
изолированном веществе, обычно 
меньше, чем изотермическая сжимае
мость. Модуль адиабатического объем
ного сжатия K s определяется урав
нением

где символ S  относится к энтро
пии.
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Скорость распространения упругих 
волн определяется величиной K s , но 
не К т, Разность между этими двумя 
значениями (обычно порядка не
скольких процентов) играет важную 
роль при интерпретации скорости 
распространения сейсмических волн 
в Земле (гл. 10).
Модули объемного сжатия большин
ства минералов и пород при обычных 
условиях, как правило, несколько 
меньше одного мегабара (1 мбар =  
=  1012 дин/см2). Если модуль сжа
тия не зависит от Р, то интегриро
вание уравнения (2-15) дает 

Р
Р — Ро exp g  ,

где р — плотность при давлении Р , 
<а ро — плотность при давлении 
Р  =  0 или Р  =  1 бар. Поскольку 
давление в ядре Земли составляет 
несколько мегабар, отношение р/р0 
должно быть большим. Замечено, 
однако, что К  растет с увеличением 
Р , так как вещества при усилении 
сжатия становятся более жесткими; 
dK /dP  обычно равно 3—4. С повы
шением температуры К  уменьшается, 
потому что вещества при нагревании 
становятся менее жесткими (почти 
всегда повышение давления или тем
пературы оказывает противополож
ный эффект на физические свойства). 
Точное определение изменений К Т 
и K s в зависимости от изменяющихся 
в широкой области давлений и темпе
ратур в условиях Земли все еще 
остается оснорной проблемой геофи
зики.
Модули объемного расширения яв
ляются по существу членом, описы
вающим отталкивание в уравне
нии (2-8) для энергии решетки кри
сталла. Ранее уже было показано 
(стр. 81), что постоянная тг, харак
теризующая потенциал сил отталки
вания, определяется с помощью зна
чений сжимаемости К . Изменения 
в величине К  в зависимости от дав
ления обусловлены тем, что атомы 
или ионы, ближе прижатые друг 
к другу, отталкиваются сильнее.

Тепловое расширение

Коэффициент теплового расширения 
а  определяется из соотношения

_  1 /  дУ \
а ~  v  \ дт ) р '

В анизотропных веществах эта вели
чина представляет собой тензор вто
рого ранга, связывающий деформа
ции (изменения объема и формы), 
описывающиеся тензором второго 
ранга, со скалярной величиной — 
изменением температуры АТ. Приве
денный к главным осям этот тензор 
принимает вид

/ОС! 0 0 \
0 а 2 0 ,

\0 0 а 3/

где o&i, а 2 и а 3 — главные коэффи
циенты линейного расширения. В ку
бических кристаллах =  a 2 =  a 3, 
и сфера, вырезанная из такого кри
сталла, при равномерном нагрева
нии остается сферой. Согласно прин
ципу Неймана, тензор коэффициента 
теплового расширения должен со
держать все операции симметрии кри
сталла, поэтому равномерное изме
нение температуры по всему объему 
не приводящее к полиморфным пре
вращениям, не изменяет симметрии 
кристалла.
Обычно тепловое расширение поло
жительно, хотя известны случаи, ко
гда оно может оказаться и отрица
тельным (например, для воды при 
температурах 0—4° С). Есть такие 
минералы (например, кальцит или 
берилл), у которых некоторые из 
коэффициентов линейного расшире
ния отрицательны, что указывает на 
сжатие этих кристаллов при нагре
вании по определенным направле
ниям.
Коэффициенты теплового расшире
ния большинства минералов при 
обычных условиях составляют 
(1—5) X 10~б °С”1; это значит, что из
менение температуры на 100° приве
дет к изменению объема менее чем
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на один процент. Коэффициент тепло
вого расширения сильно зависит от 
температуры и равен нулю при Т =  
=  0°К . Увеличение давления ведет 
к изменению а , аналогичному по 
характеру изменению рт в зависи
мости от температуры, поскольку 
связь эта вытекает из самих опреде
лений величин а  и рг :

Тепловое расширение возникает из- 
за «ангармоничности» колебаний ре
шетки (о чем будет кратко сказано 
в гл. 4), т. е. вследствие того, что 
силы, возвращающие смещенный 
атом назад в его равновесное положе
ние, не строго пропорциональны сме
щениям. В результате этого колеба
ния атома происходят относительно 
смещенной позиции, что влечет за 
собой изменение размеров решетки. 
Естественно, что эффект возрастает 
с увеличением амплитуды колеба
ний, т. е. с повышением температу
ры. По этой же причине тепловое 
расширение становится равным нулю 
при Т =  О °К.

Двупреломление

В изотропном материале (например, 
стекле) электрическое поле напря
женности Е индуцирует смещение D 
согласно уравнению

D =  еЕ,

где е — диэлектрическая постоян
ная. Величины D и Е являются век
торами, и, как обычно, в анизотроп
ном материале е представляет собой 
симметричный тензор второго ранга, 
который, будучи приведенным к глав
ным осям, имеет три главных значе
ния— ei, е2и е3. В области оптических 
частот показатель преломления п для 
изотропного материала определяется 
из соотношения

п = Г ё = ± ,

где с — скорость света в вакууме, 
а у — его скорость в веществе. Сле
дует ожидать, что в анизотропном 
материале должно быть три главных 
показателя преломления в соответ
ствии с тремя главными значениями 
диэлектрической постоянной. Изме
нение показателей преломления ани
зотропной среды нагляднее всего 
можно представить с помощью по
верхности второго порядка (опти
ческой индикатрисы) формы

г 2  т /2  7 2

— 4 -—  4- —  =  1к .2  “  r>2 I 112 1  » (2-17)

представляющей собой эллипсоид, 
значения главных полуосей которого 
равны главным значениям показате
ля преломления, отнесенным к глав
ным осям тензора диэлектрической 
постоянной. Показатели преломле
ния большинства силикатных мине
ралов находятся в области 1,45— 
1,80; разность п 3 — п {, называемая 
двупреломлением, редко превышает 
0,1.
Из принципа Неймана следует, что 
в триклинных, моноклинных и ром
бических системах индикатриса 
должна представлять собой трехос
ный эллипсоид (оси которого связа
ны с кристаллографическими осями 
так, как это показано на фиг. 2-83); 
в кристаллах гексагональной, триго
нальной и тетрагональной систем — 
эллипсоид вращения с выделенной 
главной осью, совпадающей с глав
ной осью вращения, и в кубических 
кристаллах — сферу.
Луч света, входящий в изотропное 
твердое тело из вакуума, прелом
ляется согласно закону Ш нелля 
(гл. 10):

п =  sin г/sin г,

где п — показатель преломления 
твердого тела, a i и г — соответ
ствующие углы между нормалями к 
поверхности раздела и падающим и 
преломленным лучами. В анизотроп
ных кристаллах ситуация сложнее.
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Из закона Максвелла следует, что 
в общем случае не одна, а две волны 
с разными скоростями могут рас
пространяться в кристалле для дан
ной волновой нормали (волновая 
нормаль — направление, нормаль
ное к «волновому фронту», или по
верхности равных фаз). Это явле
ние называется двойным преломле
нием. Эти две волны плоскополяри- 
зованы, и значения civ для каждой 
из них называются показателями пре
ломления этих волн. Показатели пре
ломления можно определить следую
щим образом. Рассмотрим направле
ние ОР (волновую нормаль) и сечение 
индикатрисы, нормальное к ОР. Это 
сечение представляет собой эллипс 
с меньшей полуосью ОА и большей 
полуосью, скажем ОБ. Эти полуоси 
определяют два показателя прелом
ления для двух волн с волновыми 
нормалями ОР. Вектор смещения D 
для плоскополяризованной волны с 
показателем преломления ОА колеб
лется вдоль ОА, а с показателем 
преломления ОБ — вдоль ОБ. Заме
тим, что в общем случае вектор D 
не обязательно параллелен вектору 
электрического поля Е, который ле
жит в плоскости, содержащей D и 
волновую нормаль. Направление луча, 
перпендикулярное Е и вектору маг
нитного поля Н в электромагнитной 
световой волне, в общем случае не 
параллельно волновой нормали. Н а
правление луча — это направление 
распространения энергии Е X Н. 
Угол между волновой нормалью и 
направлением распространения, рав
ный углу между D и Е, редко превы
шает несколько градусов. 
Поскольку две волны имеют разные 
показатели преломления, они неоди
наково преломляются различными 
веществами, когда входят в кристалл 
или выходят из него. Так, черная 
точка, рассматриваемая через пло
скопараллельную пластинку каль
цита, представляется в виде двух 
точек; отсюда и название двойное 
преломление.

В кристаллах триклинной, моно
клинной и ромбической систем три 
главные оси индикатрисы обозна
чаются буквами а , р, у или X , У, Z. 
Им соответствуют показатели пре
ломления па <  щ  <  пу. Индикатри
са имеет два круговых сечения, пе
ресекающиеся по оси р (У) и симме
трично расположенные по отноше
нию к а  (X) и у (Z). Нормали к этим 
круговым сечениям называются опти
ческими осями. Две волны, у которых 
общая волновая нормаль перпенди
кулярна круговому сечению, распро
страняются с одинаковой скоростью; 
вдоль оптических осей нет двойного 
преломления. Кристаллы указанных 
выше классов оптически двухосны. 
Острый угол 2V  между оптическими 
осями определяется величинами паг 
щ , Пу. Говорят, что кристаллы опти
чески положительны, когда у (Z) яв
ляется биссектрисой острого угла 
между оптическими осями, и отрица
тельны, когда эту роль играет а  (X) 
(фиг. 2-84). Ценное геометрическое 
свойство оптических осей заключает
ся в следующем: вообразим себе на 
плоскости, нормальной к направле
нию распространения, следы двух 
плоскостей, каждая из которых со
держит волновую нормаль и оптиче
скую ось. Тогда два направления 
колебаний для этих волновых норма
лей являются биссектрисами углов 
между этими двумя следами.
В кристаллах гексагональной, три- 
гональной и тетрагональной систем, 
где индикатриса представляет собой 
эллипсоид вращения, для любого на
правления распространения направ
ление колебаний одного луча («обык
новенного» луча) перпендикулярно 
главной оси кристалла. Направление 
колебаний второго, «необыкновенно
го», луча лежит в плоскости, содер
жащей направление распростране
ния и главную ось. Существуют два 
главных показателя преломления п0 
и пе, соответствующие колебаниям, 
нормальным (обыкновенный луч) и 
параллельным (необыкновенный луч)
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у Направление колебаний

положительный

фиг. 2-84. Сечение индикатрисы двухосного кристалла плоскостью ау в оптически 
положительном и оптически отрицательном кристаллах.

главной оси. Индикатриса имеет одно 
круговое сечение, перпендикулярное 
главной оси, отвечающее, таким об
разом, единственному направлению, 
для которого отсутствует двойное 
преломление, т. е. оптической оси. 
Кристаллы этих классов симметрии 
одноосны — положительны, когда 
пе >  п0, и отрицательны, когда 
п0> п е. У одноосных положительных 
кристаллов индикатриса — вытяну
тый эллипсоид вращения; у отрица
тельных — сплющенный.
У кубических кристаллов индикатри
са представляет собой сферу. Пока
затель преломления имеет одинаковое 
значение для всех направлений коле
баний. У таких кристаллов нет двой
ного преломления, и они оптически 
изотропны.
Показатели преломления зависят 
обычно от длины волны света; это 
явление называется дисперсией. По
глощение также зависит от длины 
волны (цвета) и направления коле
баний. Некоторые анизотропные 
окрашенные минералы имеют раз
личную окраску (плеохроизм) в зави
симости от ориентации плоскости по

ляризации света по отношению к 
кристаллографическим осям. В одном 
двухосном кристалле можно увидеть 
три разные окраски, но в одноос
ном — только две. Петрографиче
ский (поляризационный) микроскоп 
используется для определения пока
зателей преломления, окраски и плео
хроизма, двупреломления, угла опти
ческих осей и знака дисперсии, а так
же для привязки осей индикатрисы 
к наблюдаемым кристаллографиче
ским направлениям (следам плоско
стей спайности, осям двойникования 
и т. д.). Большинство породообразую
щих минералов легко определяется 
по этим свойствам.
Рассмотрим кратко, как связаны пре
ломление и двупреломление с атом
ной структурой и кристаллохимией. 
Электрическое поле световой волны, 
падающей на кристалл, действует на 
все имеющиеся в нем электрически 
заряженные частицы. Ионы оказы
ваются слишком тяжелыми для того, 
чтобы осциллировать с высокой час
тотой, отвечающей области видимого 
света, электроны же могут реагиро
вать на такое возбуждение. Таким
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образом, электрическое поле вызы
вает быстрые осцилляции электрон
ных облаков, окружающих все атом
ные ядра. Смещение заряда (-\-е) на 
расстояние х  эквивалентно добавле
нию заряда (—ё) в первоначальной 
позиции и появлению заряда (+ е) 
в смещенной позиции. Эффект от 
такого изменения зарядов эквива
лентен действию диполя ex. Если 
поляризацию определять как суммар
ный вектор всех диполей, индуцируе
мых в единице объема электрическим 
полем Е , то диэлектрическая по
стоянная будет определяться из урав
нения е =  1 +  4яр/2?. Значение ди
электрической постоянной для опре
деленного направления является, 
таким образом, мерой той относи
тельной легкости, с которой в этом 
направлении могут быть деформиро
ваны электронные облака. Деформи
руемость, или «поляризуемость», ато
ма или иона в кристалле зависит от 
того, насколько прочно связаны элек
троны со своими атомами, что в свою 
очередь зависит от зарядов на ядрах, 
числа электронов, окружающих их, и 
их пространственного распределения, 
отражающего тип связи (например, 
ионный или ковалентный). Поля
ризуемость зависит также от при
роды и характера расположения бли
жайших атомов или ионов, электри
ческие поля которых могут подавить 
или усилить деформацию. Например, 
сильное двупреломление кальцита 
СаС03 и вообще всех карбонатов воз
никает из-за того, что плоские три- 
гональные группировки [С03]2~ де
формируются гораздо легче, когда 
вектор электрического поля лежит 
в плоскости этой группировки, чем 
когда он перпендикулярен ей. Обыч
но для многих минералов получается 
довольно хорошее согласие между 
наблюдаемыми и вычисленными зна
чениями поляризуемости, что под
тверждает в общем ионный характер 
связи в них и обычно принимаемые 
значения ионных радиусов (табли
ца 2-17).

У пругость

До сих пор рассматривавшиеся нами 
свойства описывались симметричны
ми тензорами второго ранга. Боль
шая часть физических свойств кри
сталлов относится именно к такому 
типу. Теперь же мы кратко остано
вимся на более сложном свойстве 
(упругости), которое описывает одно
значную связь между двумя тензора
ми второго ранга (напряжениями и 
бесконечно малыми деформациями) 
и выражается, таким образом, тензо
ром четвертого ранга. Тензоры на
пряжений и деформаций определены 
в гл. 8.
Общая закономерность в описании 
упругих свойств — закон Гука, уста
навливающий, что напряжения про
порциональны обратимым деформа
циям,— может быть распространена 
на линейное соотношение между 
шестью независимыми компонентами 
напряжений и шестью компонентами 
деформации (гл. 8). Для кристаллов 
нельзя использовать никаких пред
положений относительно изотропии 
деформаций, поэтому каждую ком
поненту напряжений необходимо за
писывать как линейную функцию 
всех компонент чистых деформаций 
и наоборот; в результате получаются 
две группы из шести уравнений, ко
торые в матричной форме имеют вид 

а =  Се (2-18)
или

е =  Scr. (2-19)
Уравнение (2-19), записанное в пол
ной форме, выглядит следующим 
образом:

/ е *  \ / CiiCi2Ci3Ci^Ci6CiQ \ ( ° х \
ЕУ C2iC22C23C2kC2bC2Q
е 2 _ c zicz2c32>c3kc3b C3Q <*z
&ху ck 1С42С43С44С45С46 а ху
Ъуг СЫСЬ2СЬЪСМСЬЬ С5в ° y z

V  &XZ ' ^ ceic62c63c6ic6bc66 / ' GXz /
(2-20)

Точно так же можно записать и урав
нение (2-18). Каждая из матриц С и S
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содержит по 36 компонент (соответ
ственно Cij и Sij, i, j =  1, 2, 3, 4, 5 и 6) 
и преобразуется в другую так, что

CS -  I,

где I — единичная матрица. Компо
ненты Cij называются постоянными 
упругой жесткости, или модулями 
упругости, а компоненты Sij — по
стоянными упругой податливости 
(или упругими постоянными).
Строго говоря, тензор упругости 
имеет 81 компоненту, связывающую 
девять компонент напряжений с де
вятью компонентами деформаций; 
однако, если учесть симметрию ком
понент напряжений и тензора, ком
понент деформаций (гл. 8), это число 
можно сократить до 36. Далее можно 
показать, что матрицы С и в  симме
тричны относительно главной диа
гонали, поэтому число независимых 
компонент можно еще сократить с 36 
до 21.
В общем случае в анизотропном теле 
свойства упругости должны описы
ваться 21 независимой упругой по
стоянной. Триклинные кристаллы с 
симметрией 1 и 1 отвечают этим усло
виям. В других кристаллах операции 
симметрии снижают число независи
мых компонент в соответствии со схе
мой, представленной в табл. 2-21.

Т А Б Л И Ц А  2-21

Упругие компоненты кристаллов

Система и класс
Число 

независи
мых коэф
фициентов

Триклинная (все классы) 21
Моноклинная (все классы) 13
Ромбическая (все классы) 9
Тетрагональная (классы 4, 4, 4 /т ) 7
Тригональная {классы 3, 3) 7
Тетрагональная (классы 4mm, 6
42т ,  422, 4 /т  2/т 2/т) 
Тригональная (классы 3т ,  32, (1
3 2/т)
Гексагональная (все классы) 5
Кубическая (все классы) 3

Для упруго изотропного тела (группа 
оо/т оо/т оо/т) таких независимых 
коэффициентов всего два. 
Большинство породообразующих си
ликатов — низкосимметричные кри
сталлы (триклинные и моноклинные), 
и их упругие свойства настолько 
сложны, что их трудно или даже не
возможно определить. Позднее мьг 
увидим, что породы могут быть упру
го изотропными или анизотропными 
в зависимости от природы и харак
тера распределения слагающих их 
кристаллических минералов.
Как и сжимаемость, константы упру
гой жесткости и упругой податливо
сти могут быть измерены при изотер
мических и адиабатических условиях; 
разность между этими двумя измере
ниями оказывается обычно довольно 
значительной.
В изотропных телах имеются лишь 
две независимые константы си и с44; 
первая из них идентична модулю 
объемного расширения, а вторая 
обычно называется модулем сдвига 
(гл. 8).
Упругие константы играют такую же 
роль в распространении упругих волн, 
как и диэлектрические постоянные 
в распространении света. Можно по
казать, что через изотропную твер
дую среду могут пройти только два 
типа упругих волн, распространяю
щихся с различными скоростями и не 
зависящих от направления распро
странения. В анизотропных веще
ствах имеются обычно три типа вол
новых движений при данном направ
лении распространения в соответст
вии с тремя различными направле
ниями движения частиц; все три вол
ны имеют различные скорости, обычно 
изменяющиеся в зависимости от на
правления распространения. Интер
претация сейсмограмм (т. е. записей 
упругих колебаний, распространяю
щихся в Земле от центра землетрясе
ния) обычно проводится в предпо
ложении, что Земля упруго изотроп
на, что, возможно, и не всегда оправ
дано.
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Пластичность

Ряд наблюдений позволяет предпола
гать, что твердые породы коры и 
мантии способны к течению без раз
рыва. Первоначально горизонтально 
залегающие осадочные слои изги
баются в сложно смятые образования 
без видимых признаков разлома, а 
метаморфические породы земной ко
ры обычно обнаруживают структур
ные особенности, объясняемые толь
ко при наличии интенсивных и по
вторных деформаций в твердом со
стоянии (гл. 3).
Хотя эти течения, по всей видимости, 
могут иметь различный характер 
(гл. 8), некоторые наблюдающиеся 
структурные особенности указывают 
на то, что кристаллы породообразую
щих минералов могут искажаться 
или «растекаться» под действием на
пряжений, т. е. в этом случае дефор
мация в противоположность только 
что описанной упругой деформации 
уже не является обратимой и не опи
сывается законом Гука. Такие де
формации обычно называются пласти
ческими, если для их проявления не
обходимы напряжения более высо
кие, чем при упругих деформациях, и 
ползучими, если они зависят от вре
мени действия приложенных напря
жений той же величины, которые 
при кратковременном действии вы
зывает лишь упругие деформации 
(гл. 4, 8).
Очень многие технологические про
цессы при современном производстве 
определяются тем, что кристалличе
ские материалы (и особенно металлы) 
пластичны и могут принять нужную 
форму, не претерпевая при этом раз
рывов. Большинство твердых мате
риалов, используемых в промышлен
ности, как и большая часть пород, 
представляет собой поликристалли- 
ческие агрегаты, и их особенности 
определяются главным образом пла
стическими свойствами кристаллов, 
из которых они состоят. Хотя в обла
сти пластичности кристаллов экспе

риментаторы уделяли основное 
внимание деформации и текучести 
металлов, в последнее время начал 
проявляться интерес и к упругим 
свойствам кристаллов других типов 
(особенно ионных кристаллов) час
тично из-за развития керамической 
промышленности, а частично из-за 
стремления ученых понять условия 
и механизм течения минералов и 
пород в Земле.
Все экспериментальные исследова
ния «пластических» изменений твер
дых тел разделяются на две большие 
группы (гл. 8). Более ранним и более 
общим типом этих исследований яв
ляется феноменологический, харак
теризующийся тем, что эксперимен
тально устанавливается соотношение 
между напряжениями и дифферен
циальными деформациями и не при
нимаются во внимание истинные фи
зические процессы, происходящие 
при этом. Математическая теория 
пластичности — механика сплошных 
сред, используемая инженерами,— 
является теоретической основой этих 
исследований. Недавно возникла но
вая, физическая, теория пластично
сти твердых тел, в которой учиты
ваются атомная структура и обуслов
ленная этим микроскопическая ани
зотропия механических свойств кри
сталлов. Эти теории все еще далеки 
от завершения, особенно когда речь 
идет о сложных кристаллах; но уже 
сейчас можно получить достаточ
но большое количество информации
о пластических деформациях в мо
нокристаллах и об особенностях по
ведения наиболее простых поли- 
кристаллических объектов.
Ниже мы кратко рассмотрим не
сколько важных фактов, установ
ленных при изучении пластических 
деформаций кристаллов, и в первую 
очередь кристаллов минералов. По
скольку наша цель — изучить тече
ние пород в природных условиях, 
мы рассмотрим также пластичность 
при повышенных температурах и дав
лениях.
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Пластическое течение. Некоторые мо
нокристаллы, вырезанные в виде ку
ба или цилиндра, отполированные 
и нагруженные при атмосферном 
давлении и комнатной температуре 
в установке для инженерно-геоло
гических испытаний, могут необра
тимо удлиняться или укорачиваться 
на небольшую величину без раз
рыва.
Другие кристаллы, в том числе боль
шинство силикатов, должны некото
рое время выдерживаться при до
вольно высоких температурах и дав
лениях, прежде чем в них станут 
возможными подобные эффекты. В 
большинстве экспериментов такого 
рода обнаруживается, что после де
формации полированная поверхность 
перестает быть гладкой и на ней 
появляются группы полосок. Изуче
ние этих материалов под микроско
пом показывает, что полосками обыч
но кажутся ступеньки на поверхно
сти кристалла, представляющие со
бой проявления тонких ламинарных 
зон интенсивных деформаций, от
деленных практически недеформиро- 
ванными пластинками. Более того, 
ламинарные зоны, вдоль которых 
концентрируются деформации, как 
правило, параллельны рациональным 
плоскостям в кристалле, обычно с 
простыми индексами Миллера. С по
мощью этих экспериментов уже дав
но удалось установить, что пластиче
ская деформация кристалла вызы
вается скольжением слоев атомов 
друг по другу в определенных плос
костях (плоскостях скольжения) и 
в определенных направлениях (на
правлениях скольжения). Оба эти па
раметра определяются атомной струк
турой кристалла и, как правило, 
представляют собой кристаллогра
фические плоскости и линии, вдоль 
которых атомы плотно или наиболее 
плотно упакованы. Из закона Браве 
следует, что эти плоскости являются 
также наиболее часто встречающи
мися гранями кристаллов. В ре
зультате таких смещений (фиг. 2-85)

[132

ф и г . 2-85. Скольжение в кристалле.

кристаллическая структура не на
рушается, и единственным очевидным 
доказательством того, что смещение 
произошло, может служить появле
ние вышеупомянутых «ступенек» на 
поверхности кристалла. При неболь
ших деформациях обычно деформи
руется лишь часть кристалла, и на 
полированной поверхности его по
являются полоски (группы ступенек). 
Однако, если деформация относи
тельно однородна, помимо измене
ния формы, не обнаруживается ни
каких других очевидных эффектов. 
В некоторых кристаллах имеется 
только одна плоскость скольжения 
и одно направление (их комбинация 
называется системой скольжения); в 
других присутствует несколько таких 
групп, и скольжения по ним могут 
происходить в одно и то же время. 
К акая из систем скольжения ока
жется наиболее эффективной в дан
ном кристалле, зависит от двух фак
торов. Первый из них — распределе
ние напряжений. Для того чтобы 
произошла пластическая деформация 
в кристалле, вдоль возможной плос
кости скольжения в направлении 
скольжения должно подействовать 
напряжение сдвига вполне опреде
ленной величины. Если это напря
жение (называемое пределом теку
чести) не будет достигнуто, никакого
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сдвига не произойдет. В крйсуаллах 
с двумя возможными системами 
скольжения с различными предела
ми текучести скольжение может* даже 
начаться в системе с более высоким 
пределом текучести, если для нее 
ориентация по отношению к глав
ным осям напряжений окажется 
предпочтительнее. Второй фактор — 
симметрия кристалла^ Если суще
ствуют системы плоскостей и направ
лений скольжения, повторяющиеся 
операциями точечной группы кри
сталла, то должны присутствовать 
и другие системы скольжения; по
скольку все эти системы связаны 
операциями симметрии, пределы те
кучести для них равны. Таким обра
зом, если в высокосимметричном 
кристалле скольжение происходит 
по одной из подходяще ориентирован
ных систем, то все другие системы, 
связанные с данной операциями сим
метрии, также являются системами 
скольжения кристалла. Например, 
если в кристалле класса 4!т 3 21т 
(скажем, меди) наблюдается сколь
жение по плоскости (111) в направле
нии [110], то в этом кристалле при 
таких же напряжениях могут проис
ходить сдвиги по всем четырем плос
костям {111}, в каждой плоскости 
в трех направлениях, задаваемых 
формой (110), что приводит к нали
чию 12 физически различных систем 
скольжения г. В низкосимметрич
ных кристаллах (например, относя
щихся к группе 1) наблюдающаяся 
система скольжения будет единст
венной. Поэтому можно ожидать, что 
высокосимметричные кристаллы бу
дут более текучими, чем низкосимме-

1 Не все 12 из этих систем скольжения 
независимы. Комбинация некоторых из них 
приводит к взаимному гашению, т. е. 
к нулевой деформации; комбинация неко
торых других приводит к простому враще
нию тела. Можно показать, что только 
пять из этих систем скольжения действи
тельно независимы и что они могут быть 
выбраны из 12 с помощью 384 различных 
способов.

тричные. Большинство металлов от
носится к высокосимметричным кри
сталлам. Свойства ползучести таких 
агрегатов определяются тем, что 
каждое зерно обычно содержит боль
шое число систем скольжения; та
ким образом, почти при любом рас
пределении напряжений некоторые 
из зерен окажутся подходяще ориен
тированными. Кроме того, плоскости 
и направления с плотнейшей упаков
кой (наиболее предпочтительные для 
скольжения, поскольку в этом слу
чае расстояние между атомами, а сле
довательно, и вектор сдвига меньше) 
имеются в металлах с г. ц. к.- и 
г. п. у.-структурами и, как правило, 
отсутствуют в относительно откры
тых структурах некоторых наиболее 
распространенных низкосимметрич
ных силикатов, например кварца 
и полевых шпатов.
Большинство породообразующих си
ликатов кристаллизуется в моно
клинной или триклинной системах, 
в которых имеется только одна си
стема относительно легкого сколь
жения. По этой причине многие 
силикаты не проявляют заметной 
текучести, хотя некоторые из них 
могут пластически деформироваться 
при повышенных температурах и 
давлениях, когда действенными ока
зываются системы скольжения, не 
проявляющиеся при нормальных ус
ловиях. Некоторые несиликатные по
родообразующие минералы, особен
но кальцит, галит, лед и гипс, чрез
вычайно текучи при низких или 
умеренных температурах и давле
ниях.
Более доскональное исследование ла
минарных областей скольжения в 
природных и экспериментально де
формированных кристаллах показы
вает, что не во всех из них происхо
дят простые смещения, описанные 
выше, а в действительности имеют 
место и другие типы деформаций, 
а именно:
1. Механическое двойникование. Каж
дый отдельный решеточный слой
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фиг. 2-86. Механическое двойникование 
(показано схематически).

смещается в результате скольжения 
на определенную долю межатомного 
расстояния. Так образуются дефор
мированные пластинки со своей ре
шеткой, сдвойникованной по отно
шению к недеформированному кри
сталлу (в упрощенном варианте это 
показано в двумерном представле
нии на фиг. 2-86). Деформации 
в сдвойникованных пластинках стро
го ограничиваются геометрией двой
ников. Механическое двойникование

ф и г . 2-88. Образование полос изгиба 
(показано схематически).

наблюдается и в природных кристал
лах и может быть получено искус
ственно во многих кристаллах— каль
ците по {0112}, доломите по {0221} 
(фиг. 2-87), диопсиде по {001}.
2. Изгиб . Изгиб или полосы изгиба 
представляют собой пластинчатые об
ласти напряжений, в пределах кото
рых плоскости активного скольже
ния круто наклонены к границам 
этих областей (фиг. 2-88). В идеаль
ном случае изгиб ограничен плоской 
поверхностью, наклоненной симме
трично к соответствующей по высоте 
системе скольжения в изогнутом

фиг. 2-87. Пластически деформированные кристаллы доломита, обнаруживающие 
спайность по {0221} (в шлифе^.

№
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ф и г . 2-89. Полосы изгиба п кристаллах гиперстена, деформированных в природных 
условиях.
Ширина полос около 1 мм.

и недеформированном кристалле. Но 
и отклонения от этой идеальной 
ориентировки обычны. Полосы из
гиба, подобно двойниковым пластин
кам, оптически различимы благо
даря кристаллографической ориен
тировке. В них проявляются из
вестные следы напряжений в кри
сталлах слюды, кианита, брусита, 
энстатита (фиг. 2-89) и других ми
нералов.

3. Сдвиговые превращения. Структу
ры, подобные возникающим при из
гибе, получаются экспериментально 
в некоторых минералах, представ
ляющих полиморфную модификацию 
исходного кристалла. Сдвиговая де
формация в этой области происходит 
в результате превращения минера
ла в новую модификацию. Для 
того чтобы часть, претерпевшая пре
вращение, непрерывно переходила
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Т

ф и г . 2-90. Плотная упаковка атомов.

в неизмененную, граница между 
ними должна представлять эффектив
но инвариантную плоскость (т. е. 
плоскость с небольшим искажением 
или без искажения превращенной 
решетки), как это проявляется также 
при двойниковании и изгибе. По
добные превращения иногда назы
ваются когерентными в соответствии 
с этими их особенностями. В каче
стве наиболее детально описанного 
примера в породах земной коры мо
жет служить превращение в поло
сах изгиба энстатита (ромбического) 
в клиноэнстатит (моноклинный). Это 
превращение, наблюдавшееся сна
чала экспериментально при высо
ких скоростях деформации, недавно 
было обнаружено в интенсивно де
формированных ультраосновных по
родах в центральной части Австра
лии. Подобные превращения могут 
играть существенную роль в мантии. 
Эти три типа пластической дефор
мации в сочетании с простым или 
многократным скольжением в ог
ромной степени увеличивают воз
можности течения в кристаллах и 
поликристаллических агрегатах. 
Дислокации. Метод, использованный 
ранее для описания пластической 
деформации, пригоден для многих 
целей. Но простые расчеты, основан
ные на данных о кристаллической 
структуре, уже давно показали, что 
некоторые пластические свойства

кристаллов не всегда удаэтся полу
чить в этой модели; особенно это от
носится к значениям пределов теку
чести. Рассмотрим, например, часть 
простой структуры типа металличе
ского кристалла, состоящей из одно
родно упакованных одинаковых ато
мов (фиг. 2-90). Пусть напряжение 
сдвига т стремится заставить сколь
зить верхний слой атомов по нижне
му. В процессе такого смещения дей
ствующая сила будет меняться пе
риодически относительно нулевого 
значения, и характер изменения этой 
силы для простоты будем считать 
синусоидальным. Таким образом, 
напряжение сдвига, необходимое 
для смещения слоя на расстояние х у 
может быть записано в следующем 
виде (по Френкелю):

T =  P s i n - ^ - ,  (2-21)

где Ъ — величина вектора решетки 
Ь в направлении смещения, Р  — 
константа, зависящая от модуля 
сдвига |ы для материала. В случае 
упругой деформации т =  \ix/d, где 
d — межплоскостное расстояние; 
тогда из уравнения (2-21) получим

\хх _ п  2п х
~Т~

и
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ф и г . 2-91. Движение дислокации вдоль плоскости скольжения SS .

Подставив уравнение (2-22) в урав
нение (2-21), получим

Lib
Х =  ~ Ш * 1П

2пх

Напряжение сдвига т имеет макси
мальное значение, когда sin 2nxlb  =  
=  1, т. е.

_  Vb

Для модели, 
фиг. 2-90, 

ъ 2

2nd

изображенной на

У з И ш̂ах : ~[/Зл
л _
5 ,5

Этот результат (как и более точный, 
основанный на более реалистичной 
модели Тщах ^  Ц</30) явно расхо
дится с экспериментальными дан
ными по металлам, для которых 
Тшах — Ю“3 — 10-4. Пластичные 
кристаллы, таким образом, оказы
ваются на несколько порядков сла
бее, чем это следует из простой мо
дели скольжения.
Это противоречие было объяснено те
оретически Тейлором и другими ис
следователями. Они предположили,

что атомы в смещенном слое одно
временно перемещаются в следую
щую равновесную позицию не все 
вместе, а смещение их в зависимо
сти от времени осуществляется та
ким образом, что происходят нару
шения в кристаллической структуре, 
называемые дислокациями; послед
ние распространяются вдоль плос
кости скольжения в направлении 
скольжения (как показано на 
фиг. 2-91 для простой кубической 
решетки). Можно показать, что для 
перемещения такой дислокации не
обходимо гораздо меньшее напряже
ние сдвига, чем это требуется в моде
ли скольжения, а окончательный 
эффект, когда дислокация пройдет 
по всей длине плоскости скольже
ния, будет тем же самым. Хотя суще
ствование дислокаций было пред
сказано сначала теоретически, они 
позднее были обнаружены во мно
гих типах экспериментов, а при 
современном развитии техники их 
можно даже наблюдать непосредст
венно. По дислокациям в настоящее 
время имеется очень обширная и раз-
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Винтовая дислокация
Щъ

Смешанные дислокации 
1ДЪ

<1>ИГ. 2 -92 . Типы дислокаций.

посторонняя литература, касающаяся 
их геометрических и механических 
взаимодействий, а также влияния 
дислокаций на свойства и рост кри
сталлов.
Дислокация представляет собой ли
нейное нарушение, легче всего на
блюдаемое в тех случаях, когда оно 
отделяет сдвинутую часть кристал
ла от несдвинутой в плоскости сколь
жения. В действительности дисло
кация может двигаться так, что это 
разобщение совершенно произволь
но. Линия дислокации может кон
чаться на границах кристалла или 
может описывать замкнутую кривую 
в плоскости, целиком лежащую в кри
сталле, Поскольку направление и 
величина смещения определяются 
вектором решетки, дислокация свя
зывает с ним вектор b (называемый 
вектором Бюргерса), который опре
деляет величину и направление 
движения дислокации при трансля
ции атомов. Если локальное направ
ление линии самой дислокации оп
ределяется единичным вектором t, то

л о  дает возможность различать три 
типа дислокаций (фиг. 2-92):
1. Дислокации, для которых b пер
пендикулярно t, называются крае
выми и соответствуют обрыву кри
сталлографической плоскости.
2. Дислокации, у которых Ь парал
лельно t, называются винтовыми; 
они связывают параллельные слои 
атомов таким образом, что обра
зуется изогнутая поверхность, за
кручивающаяся вокруг линии дис
локации (являющейся осью винта).
3. Дислокации, у которых b обра
зует с t некоторый (^90°) угол, на
зываются смешанными и представ
ляют собой комбинации чисто крае
вых и чисто винтовых типов.
В замкнутой дислокационной кри
вой в кристалле в разных ее местах 
имеются дислокации всех трзх типов 
(фиг. 2-93).
Вектор Бюргерса для отдельной дис
локации может быть определен пу
тем построения контура из векторов 
трансляции решетки вокруг дисло
кации (контура Бюргерса). Вектор,
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Плоскость
скольж ения

ф и г . 2-93. Дислокационная кривая.

который нужно провести, чтобы 
замкнуть контур, и есть вектор Бюр- 
герса b (фиг. 2-94).
Дислокации термодинамически не
устойчивы, но все природные кри
сталлы содержат их; естественно, что 
они играют решающую роль в про
цессах роста кристаллов. Большин
ство дислокаций способно двигаться 
под действием приложенных к ним 
напряжений, когда и сами дислока
ции, и соответствующие им векторы 
Бюргерса лежат в плоскости сколь
жения. Но случается иногда (осо
бенно в процессах роста), что ни 
линия дислокации, ни вектор Бюр
герса не лежат в плоскости сколь
жения. Это неподвижные (сидячие) 
дислокации. Присутствие и плот
ность дислокаций оказывают исклю
чительное влияние на механические 
свойства кристалла. Мы уже отме

ф и г . 2-94. Контур Бюргерса и вектор b

чали, что дислокации обеспечивают 
скольжение при довольно незначи
тельных напряжениях; другой эф
фект, обусловленный дислокация
ми,— упрочнение некоторых кри
сталлов с помощью примесных или 
дисперсных атомов (пример этому — 
углерод в железе). Первый эффект 
возникает из-за постоянного накоп
ления взаимно отталкивающихся ди
слокаций одного знака на препят
ствиях в плоскости скольжения. Дис
локации не только движутся под 
действием напряжений, но они и не
прерывно создаются в «источниках» 
дислокаций, поэтому плотность дис
локаций в деформируемом кристалле 
может непрерывно расти. Второй 
эффект частично возникает из-за 
взаимного отталкивания концентри
ческих компактных дислокационных 
контуров, образующихся вокруг при
месных атомов мигрирующими дис
локациями. В таком случае для 
продвижения каждой отдельной дис
локации необходимы повышенные 
напряжения. Трещины в кристаллах, 
по всей видимости, зависят от ло
кальных образований больших отвер
стий на препятствиях в результате 
постепенного накопления дислока
ций, которые уже не могут распро
страняться дальше. Это может про
исходить на границах зерен или 
внутри кристаллов, а возникшие на
рушения могут действовать как ядра

краевой и винтовой дислокаций.
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при образовании больших трещин. 
Кристаллам с высокой плотностью 
дислокаций, например, подвергшим
ся сильной пластической деформа
ции, отвечают повышенные значения 
свободной энергии. Такие кристаллы 
гораздо легче отжигаются или пере- 
кристаллизовываются, чем кристал
лы с низкой плотностью дислокаций. 
Можно показать, что многие кри
сталлы в породах, испытавших пла
стическую деформацию, часто почти 
полностью отожжены или «полигони- 
зованы», т. е. дислокации на изги
бах кристалла располагаются на от
носительно стабильных плоскостях, 
разбивающих кристалл на сегменты 
с несколько различной ориентацией 
решетки. Эти процессы относятся к 
категории термически возбуждаемых 
и диффузионных по своей природе, 
поскольку наблюдается «переполза
ние» дислокаций, при котором дис
локация переходит с одной плоско
сти скольжения на другую; ве
роятно, эти процессы играют важную 
роль и в «переползании» минералов 
и пород (гл. 8). Дислокации оказы
вают существенное влияние на диф
фузионные процессы и процессы ро
ста вообще. Остаточное намагничи
вание кристаллов, исключительно 
важное для палеомагнитных иссле
дований, обусловлено главным обра
зом дислокациями.
Все рассмотренные выше типы пла
стических деформаций могут быть 
объяснены на основе движения дис
локаций, и все они наблюдаются 
в минералах. Но наиболее распро
страненные породообразующие ми
нералы сильно различаются по своей 
способности к пластическим дефор
мациям. Так, кальцит имеет шесть 
плоскостей скольжения при умерен
ных температурах и давлениях и ха
рактеризуется пластичностью, в то 
время как гранат остается хрупким 
вплоть до высоких температур. В 
этом интервале находятся такие ми
нералы, как слюда, пироксены, доло
мит, оказывающиеся пластическими

при соответствующих условиях, и 
во многих из них могут быть опре
делены системы скольжения, прояв
ляющиеся при естественных дефор
мациях. В настоящее время о свой
ствах дислокаций в кристаллах ми
нералов известно еще довольно 
мало ввиду сложности этих струк
тур по сравнению с металлами. Но 
с помощью электронной микроскопии 
удается сфотографировать дислока
ции в минералах типа кварца; уста
новлено, что плотность их растет под 
действием пластической деформации. 
Пластические свойства кварца очень 
сложны и в значительной мере опре
деляются присутствием в нем воды. 
Сухие кварцы остаются хрупкими 
вплоть до очень высоких температур 
и давлений.

Дифракция в кристаллах

Развитие современной минералогии
и, конечно, всех областей физики 
твердого тела тесно связано с раз
витием квантовой теории и призна
нием квантово-волнового дуализма. 
Дифракция света (определяемая как 
любое отклонение светового луча от 
пути, предписываемого ему законами 
геометрической оптики) узкими ще
лями изучается с начала X IX  в., 
и уже давно стало ясно, что для 
получения дифракционной картины 
от группы таких щелей или от ди
фракционной решетки расстояние 
между щелями должно быть близко 
к длине волны падающего света. 
В 1912 г. фон Лауэ предположил, 
что правильные трехмерные периоди
ческие структуры кристаллов могут 
играть роль дифракционной решетки 
для излучений с длиной волны, 
близкой к межатомным расстояниям 
в твердом теле, которые можно было 
приблизительно определить из числа 
Авогадро. Вскоре это предположе
ние было подтверждено с помощью 
рентгеновских лучей, но из соот
ношения де Бройля, связывающего 
волновые и квантовые свойства, сле
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дует, что в данном случае могут ока
заться подходящими и многие дру
гие типы излучений. Уравнение де 
Бройля

mv
связывает длину волны X с массой 
т  и скоростью v (h — постоянная 
Планка). Таким образом, для того 
чтобы получить излучение с длиной 
волны К порядка одного ангстрема, 
которое могло бы рассеиваться кри
сталлом, можно использовать любой 
поток частиц, таких, как электроны, 
протоны, нейтроны и т. д. 
Дифракционные свойства кристаллов 
напоминают пластические в том от
ношении, что они становятся понят
ными только в случае учета внут
ренней структуры кристалла; ника
кой дифракции не может быть в ис
тинно сплошном материале. Изуче
ние дифракционных эффектов по
зволило получить огромный поток 
информации о тонких особенностях 
структуры и состава кристаллов, 
и во многих исключительно удобных 
определительских и других экспери
ментальных установках используют
ся дифракционные устройства. Вы
бор используемого излучения зави
сит от постановки задачи. Рассеяние 
электронов и рентгеновских лучей, 
например, пропорционально элек
тронной плотности, поэтому тяже
лые атомы рассеивают сильнее, чем 
легкие. Далее, электроны можно 
легко фокусировать и получать лю
бую желаемую длину волны. В про
тивоположность этому нейтроны 
рассеиваются ядрами атомов, и в от
личие от всех других методов с помо
щью нейтронов можно установить 
положение протонов в структуре; 
ввиду наличия у них магнитных мо
ментов нейтроны могут взаимодейст
вовать с атомами, обладающими маг
нитными моментами, и могут быть 
использованы для определения ори
ентации магнитных моментов в кри
сталле. Это последнее свойство очень

важно для понимания магнитных 
свойств минералов, таких, как маг
нетит (Fe30 4), на которых отра
жается магнитное поле Земли. 
Минералоги чаще всего используют 
дифракционные эффекты, обуслов
ленные рентгеновскими лучами. Со
временная кристаллография в зна
чительной степени сводится к ана
лизу кристаллических структур 
(включая и определение простран
ственной группы), заключающемуся 
в интерпретации огромного коли
чества дифракционных данных, как 
правило, с помощью вычислительных 
машин. Рассмотрим кратко те ос
новные принципы, на которых осно
вываются дифракционные методы.

Дифракция рентгеновских лучей 
в кристаллах

Если параллельный пучок «белых» 
рентгеновских лучей (неотфильтро- 
ванное излучение, содержащее вол
ны различной длины) будет падать на 
тонкую пластинку кристалла, по
мещенную перед фотографической 
пленкой, то при прохождении через 
пластинку пучок разделяется на от
дельные пучки, которые, попав на 
фотопленку, дадут на ней ряд пятен 
(фиг. 2-95). Положения (но не ин
тенсивности) пятен на этой пленке 
(лауэграммы) зависят от характера 
расположения атомов в кристалле. 
Например, на фиг. 2-96 приведена 
лауэграмма, полученная от пла-

ф и г . 2-95. Получение лауэграммы.
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Г

ф и г . 2-9 6 . Лауэграмма дли направлении 
[100] в шпинели.

стинки шпинели (точечная группа 
4!т 3 2/иг), когда падающий луч идет 
в кристалле по направлению [100]. 
Тетрагональная симметрия струк
туры, рассматриваемой в этом на
правлении, ясно отражается на ди- 
фрактограмме. Точно так же пучок, 
направленный вдоль [111] (фиг. 2-97), 
явно будет указывать на наличие 
в кристалле в этом направлении оси 
третьего порядка. Таким образом, 
симметрия лауэграммы указывает на 
симметрию точечной группы кри
сталла, а сопоставление картин, по
лученных от пучков, падающих на 
кристалл под различными направ
лениями, дает возможность устано
вить все элементы симметрии кри
сталла г. Интенсивности пятен на 
лауэграммах, кроме того, указы
вают на распределение электронной

^ В действительности присутствие или отсут
ствие центра симметрии не может быть 
установлено по лауэграмме, и нецентро
симметричные группы и группы, получен
ные путем добавления к ним операции 
инверсии 1, нельзя различить. Таким 
образом, кристалл может быть отнесен 
только к одной из 11 групп (групп 
Лауэ), которые соответствуют возможным 
центросимметричным точечным группам.

ч

ф и г . 2-97. Лауэграмма для направления 
[111] в шпинели.

плотности в кристаллической струн 
туре.
Для того чтобы понять дифракцию 
в кристаллах, нужно принять во 
внимание, что кристаллы состоят 
из атомов, равномерно упакованных 
в равноотстоящих друг от друга 
параллельных плоскостях. В любом 
кристалле можно выбрать бесчис
ленное множество таких плоскостей, 
но лишь немногие из них (те, для 
которых индексы Миллера близки 
к нулю) характеризуются плотной 
упаковкой атомов. Для таких групп 
параллельных плоскостей межплос- 
костное расстояние d относительно 
велико. На фиг. 2-98 показано, что 
происходит, когда монохроматиче
ский пучок рентгеновских лучей 
с плоским волновым фронтом падает 
на атомную плоскость. Каждый 
атом ведет себя как электронный 
осциллятор и переизлучает волну, 
когерентную с падающей волной, 
но со сферическим волновым фрон
том. Поскольку атомы распределены 
равномерно и плотно, данный падаю
щий плоский волновой фронт пере- 
изл у чается в виде плоской волны, 
как если бы происходило отражение 
от атомной плоскости по законам
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ф и г . 2-98. Отражение пучка рентгеновских лучей от слоя атомов.

оптического отражения при угле па
дения и отражения, равном 0. По
добное же отражение происходит от 
всех плоскостей в группе параллель
ных равноотстоящих друг от друга 
плоскостей, и обычно «отраженные» 
волны имеют разные фазы и могут 
интерферировать.
Чтобы сильный отраженный или ди
фрагированный пучок мог выйти из 
кристалла и запечатлеться на плен
ке, необходимо, чтобы волны, отра
женные от группы параллельных

плоскостей, имели одну фазу. Для 
каждой пары плоскостей длина пути 
волны, отраженной от более уда
ленной от источника плоскости, 
больше, чем при отражении от более 
близкой плоскости, на величину 
2d sin 0, где 0 — угол между падаю
щим лучом и атомной плоскостью 
(угол скольжения), a d — межплос- 
коотное расстояние (фиг. 2-99). Для 
того чтобы две отраженные волны 
усиливались, т. е. чтобы они имели 
одинаковые фазы, необходимо, чтобы

ф и г . 2-99. Закон Брэгга.
Путь 2 -> 2' длиннее пути 1 -♦ 1' на величину 2d sin 0, где d — расстояние между атомными слоями, а 6 — 
\ю л  скольжения.
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это увеличение длины пути было 
равно целому числу длин волн па
дающего излучения. Таким обра
зом, соотношение между межплос- 
костным расстоянием, углом сколь
жения и длиной волны излучения 
имеет вид

п% = 2d sin 0,

где п — целое число. Это и есть 
закон Брэгга, на котором основы
вается большинство исследований 
кристаллов рентгеновскими мето
дами.
Из этого соотношения видно, почему 
лауэграмма, полученная с помощью 
«белых» рентгеновских лучей, содер
жит много пятен. В этом случае 
должно существовать много комби
наций А, и 0, дающих сильные отра
жения от различных групп подходя
ще расположенных атомных плоско
стей. Отсюда с очевидностью сле
дует, что возможен и другой метод, 
заключающийся в использовании 
рентгеновских лучей с единственной 
длиной волны (монохроматических 
рентгеновских лучей) и изменении 
ориентации кристалла, помещенного 
перед пучком, до тех пор, пока не 
получится сильное отражение. На 
практике обычно кристалл вра
щается последовательно относитель
но зон его главных осей, и опреде
ляются сильные отражения. Эти 
данные, увязанные с данными по ин
тенсивностям отражений, могут в 
конечном счете дать ясную картину 
атомной структуры. 
Кристаллографами разработаны так
же многие другие методы рентгенов
ских исследований. Даже присутст
вие или отсутствие операций про
странственной группы, таких, как 
винтовые оси и плоскости скользя
щего отражения, может быть непо
средственно установлено при наблю
дении исчезновения рефлексов. На
пример, при наличии плоскости 
скользящего отражения требуется 
присутствие идентичного, но мни
мого атомного слоя между двумя

подобными слоями. Волна, отра
женная от этого мнимого слоя, пол
ностью гасится волной, отраженной 
от подобных слоев (согласно закону 
Брэгга), и никакого дифрагированно
го луча не наблюдается.
Любая статья, посвященная резуль
татам структурных исследований, 
может дать представление о слож
ности изучаемых в настоящее время 
структур и методов, применяемых 
для этого.
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3 СТРУКТУРА И ФОРМА 
ГЕОЛОГИЧЕСКИХ ТЕЛ

Геологу, как и инженеру, приходится 
иметь дело со сложными объектами, 
свойства и поведение которых опре
деляются не только химическим со
ставом и обусловленными им особен
ностями, но также внутренней струк
турой, внешней геометрией форм, 
размерами и взаимными простран
ственными соотношениями таких 
объектов. Эти характеристики гео
логических объектов, или геологиче
ских тел, являются предметом изу
чения структурной геологии. В этой 
области геологии были выработаны 
своеобразные представления и ме
тоды, определяющиеся особенностя
ми геологических объектов (природа 
геологических материалов, длитель
ность геологических временных ин
тервалов формирования, широкое 
разнообразие размеров геологиче
ских тел. В понятие «геологические 
тела» включаются разномасштаб

ные объекты — от кристаллов до 
континентов.
Структурная геология дает геоме
трическое описание форм и внутрен
них структур геологических тея 
любых размеров и использует эти 
данные для реконструкции способа 
их образования и последующего пре
образования, основываясь на про
исходящих на Земле физических 
процессах. В этой главе основное- 
внимание будет сосредоточено на 
описании геологических структур 
и изложении некоторых методов их 
изучения. Их роль в выяснении 
генетических аспектов проблемы 
разобрана более подробно в после
дующих главах, а методы графиче
ского изображения приведены в 
приложении. Микроструктуры, харак
терные для кристаллов, уже рассма
тривались. Изучение прямо противо
положных им по масштабам струк

Известняки Кай баб
Песчаники Коконино 
Сланцы Гермит
Формация Су п а й
Известняки Редуолл 
Известняки М уав 
Сланцы Брайт Анджел 
Песчаники Тепитс

плато
Нононино

Хопи-Пойнт

' ■ м и / v\''/ у --\\\ 1' IV  * »'' 7' v ' \ '''- -Ч -Археискйе V  " , сланцы

ф и г . 3-1. Геологический разрез участка Большого каньона реки Колорадо в Аризоне;
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ния — все это относится к числу 
основных структурных элементов 
рассматриваемого осадочного комп
лекса.
Более сложная картина, чем та, 
которая изображена на крупно
масштабном разрезе, представлена 
на вертикальном разрезе фиг. 3-2. 
Осадочный комплекс, примерно сопо
ставимый по составу исходных пород 
с комплексом фиг. 3-1, был вовле
чен в складкообразование, подвергся 
разрывным деформациям и был про
низан телами изверженных пород 
(инъекция магмы, поступавшей сни
зу). Структурными признаками всего 
разреза служат пространственные 
соотношения и формы складчатых 
осадочных и интрузивных магмати
ческих пород, положение разломов 
и характер смещений по ним и мно
жество других особенностей, отобра
зить которые на этом разрезе невоз
можно из-за его мелкомасштабности. 
Каждая самостоятельная складка 
может сама по себе рассматриваться 
в качестве структурной единицы 
в соответствии с приведенным выше 
вторым определением структур.
В каком бы масштабе ни проводились 
исследования, в любом случае гео
лог выделяет геологические тела, 
замеряет их параметры и фиксирует 
их положение, основываясь на той 
или иной степени однородности этих

плато
Кайбаб

на разрезе изображены границы между главными формациями.
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тур — структур Земли в целом — 
является задачей сейсмологов и гео
физиков. Здесь мы рассмотрим струк
туры и формы тел в пределах доступ
ной для наблюдения части земной 
коры.
В геологии термин «структура» 
(structure) употребляется в двояком 
смысле: 1) для обозначения особен
ностей взаимосвязи отдельных ча
стей единого целого и 2) для общей 
характеристики сложных структур
ных построек. Так, пространствен
ное распределение кристаллов мине
ралов в породе определяет ее внут
реннюю структуру, которая в свою 
очередь влияет на свойства породы 
как таковой. В крупном плане ком
плекс осадочных пород, обнажаю
щихся близ дна Большого каньона 
реки Колорадо и перекрывающих 
метаморфические породы основания 
(фиг. 3-1), может считаться главной 
стратиграфической единицей, состав
ными частями которой являются пла
сты отдельных типов пород. Каждый 
пласт достаточно однороден по своему 
облику и может быть выделен на 
геологическом разрезе (фиг. 3-1). От 
соседних пластов он отделяется до
статочно четкими поверхностями не
согласия. Пласты пород, их поверх
ности раздела и отчетливый кон
такт комплекса осадочных пород 
с подстилающими породами основа



Гл а в а  з СТРУКТУРА И ФОРМА ГЕО Л О ГИ ЧЕС КИ Х  Т Е Л

тел и характере поверхностей несо
гласия, или «контактов», отделяю
щих их друг от друга. Однород
ность — понятие относительное и за
висит от масштаба исследований. 
Мощный горизонт осадочных пород 
на фиг. 3-1 можно считать одно
родным в том смысле, что он сложен 
в основном песчаниками, почти не 
содержащими глинистых сланцев. Он 
имеет форму полого лежащего пла
ста и может быть выделен, как это 
и сделано на фиг. 3-1, в качестве 
крупного тела, обладающего вполне 
конкретной формой, размерами, со
ставом и некоторыми другими свой
ствами (цвет, пористость и т. д.). 
Однако при более тщательном изу
чении этого тела оно уже не будет 
выглядеть однородным. В его пре
делах выделяются более мелкие эле
менты, характер расположения и 
конфигурация которых определяют 
внутреннюю структуру (internal 
structure) тела. При рассмотрении 
особенностей внутреннего строения 
тела различаются тонкие прослои 
более глинистого состава; в них 
местами фиксируется мелкая трещи
новатость и складчатость, являющие

ся следствием неоднородной дефор
мации во время образования осад
ков и вскоре после него и в то же 
время существенно не влиявшие на 
пологое залегание всего горизонта 
в целом. Внутренняя структура мо
жет быть детализирована в еще 
большей степени. При микроскопи
ческом изучении образцов песчани
ков из разных слоев одного и того же 
горизонта выявляется их гетероген
ность. Внутренняя структура их 
определяется составом, формой и 
характером распределения зерен сла
гающих минералов (например, квар
ца, полевых шпатов, глинистых мине
ралов). Обычно внешние конту
ры тел мелкого масштаба являются 
элементами внутренней структуры 
более крупных тел.

Г еологическое 
картирование
Геологическое исследование начи
нается в поле. И в настоящее время 
любое полноценное геологическое 
исследование начинается с полевых 
наблюдений; во время этих наблю
дений внимание сосредоточивается

'T<ipv I Tm

ф и г . 3-2. Вертикальный разрез
Показаны складчатость, разрывные нарушения и интрузивные породы (Taliaferro N. Cretaceous and Paleo- 
ки кварцевых порфиров среднего и верхнего миоцена; 2 — сланцы среднего миоцена; 3 — формация Ваке- 
б — нижнемеловая формация Мармолехо, отделяющаяся от вышележащей толщи несогласием; 7 — верхне-

зии сняты), отделяется от выше-
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на выяснении состава, форм, струк
тур и пространственных соотноше
ний геологических тел. Общее пред
ставление о составе пород можно 
получить с помощью простейшего 
снаряжения — молотка и увеличи
тельной лупы. Положение структур
ных элементов, таких, как плоско
сти напластования, определяется 
с помощью горного компаса, в кото
рый вмонтирован клинометр. Этим 
же инструментом пользуются для 
фиксации места наблюдения и отбора 
образцов. Эти сведения вместе с дру
гой имеющей к этому отношение ин
формацией заносятся в полевой днев
ник и наносятся прямо на топогра
фическую карту или аэрофотосни
мок; они необходимы для составле
ния геологической карты. Наиболее 
важным моментом, лежащим в ос
нове приемов геологического карти
рования, является выделение удоб
ных для картирования «маркирую
щих» горизонтов, или формаций 
(formation). Наиболее точное опре
деление формации может быть сфор
мулировано следующим образом: 
формация — это тело пород, доста
точно однородных по составу и струк
туре, отделяющееся от окружающих 
пород достаточно четкими поверх

ностями контакта, которые могут 
быть выделены и прослежены в поле 
и изображены на картах соответст
вующего масштаба в виде линии 
(линия контакта формации), окон- 
туривающей распространение этих 
пород на местности. В общем слу
чае формация — это самостоятель
ная в генетическом отношении 
единица, образовавшаяся в опреде
ленных геологических условиях. Не
редко все породы единой формации 
имеют один и тот же возраст, или 
же их образование относится к опре
деленному отрезку времени. Однако 
эта особенность не является обяза
тельным свойством формаций; неко
торые из них отчетливо пересекают 
временные границы, как это видно 
по изменениям характера окамене
лостей или данным определения аб
солютного возраста в различных ча
стях формации (гл. 4).
Геолог определяет границы форма
ции при картировании конкретных 
регионов на основании ряда факто
ров, среди которых наиболее важ
ными являются характер пород 
и масштаб геологической карты. На
пример, при съемке масштаба
1 : 100 ООО на картах удается изобра
зить только незначительное количе

5 6 r ĵfKл:-

хребта Санта-Лусия в Калифорнии.
cene of Santa Lucia Range, California, Am. Assoc. Petrol. Geol. Bull., 1944). Миоцен (1— 3): 1 — штоки и дай- 
рос. Верхний мел (4—5): 4 — группа Асунсьон; 5 — толща, отделяющаяся от вышележащей несогласием, 
юрская Францисканско-Ноксвиллская группа (недифференцированная, структуры генерализованы, интру- 
лежащей формации несогласием.
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ство контактов более крупных фор
мационных подразделений по срав
нению с картами той же территории 
в масштабе 1 : 10 ООО. Окончатель
ный вариант карты обычно дается 
в меньшем масштабе по сравнению 
с масштабом полевых исследований; 
многие выделенные в полевых усло
виях формации объединяются, что 
упрощает публикуемый вариант кар
ты. Некоторые тела при детальном 
изучении оказываются настолько 
неоднородными по составу и струк
турным признакам, что эти их осо
бенности не могут быть отражены на 
мелкомасштабных картах; такие те
ла выделяют в виде единой «недиффе
ренцированной» формации, несмотря 
на то что в действительности они 
сложены различными типами пород. 
Главная задача геолога-съемщика 
заключается в том, чтобы как можно 
точнее нанести на карту контакты 
формаций. Но без соответствующей 
информации о составе, внутренней 
структуре и относительном возрасте 
формаций немыслима ни одна геоло
гическая карта. Эта информация 
должна собираться геологом и нано
ситься на окончательный вариант 
карты. На основании такой карты, 
а также дополнительных сведений, 
полученных при лабораторных иссле
дованиях отобранных образцов, вы
ясняют особенности геологического 
строения определенного участка зем
ной коры. Путем картирования и 
корреляции формаций на все боль
шей и большей площади геолог вы
являет структурные особенности 
картируемого района в целом, кото
рые невозможно наблюдать непо
средственно. Становится возможным 
выделить структурные подразделе
ния намного большего масштаба, 
чем формации, и изобразить на карте 
все более генерализованные струк
туры. Подобные тектонические эле
менты могут иметь различный мас
штаб— от сравнительно небольших, 
протяженностью всего несколько ки
лометров, до крупнейших тектониче

ских единиц земной коры — конти
нентов и океанических бассейнов. 
Мы уже знаем, что геолог начинает 
исследования с изучения объектов 
ограниченного размера: образцов 
и обнажений, которые можно изу
чать непосредственно на местности. 
Непрерывные обнажения коренных 
пород характерны лишь для ограни
ченного числа районов земного шара; 
гораздо большая его часть несет по
верхностный покров рыхлых обло
жений и выветрелых пород, скрыта 
зарослями растительности, толщами 
воды или льда; некоторые районы 
просто недоступны для наблюдений. 
Поэтому при составлении геологи
ческой карты геолог вынужден при
бегать к интерполяции между точ
ками прямых наблюдений. Непосред
ственно на обнажениях структурные 
особенности обычно прослеживаются 
в трех измерениях. По мере увели
чения масштаба изображаемых на 
карте структур расширяются пред
ставления геолога о форме и струк
турах на глубине; но при отсутствии 
данных по буровым скважинам 
и шахтам и материалов геофизиче
ских исследований точность таких 
построений зависит от степени рас
члененности рельефа. Снова возни
кает необходимость в экстраполя
ции — на этот раз в геометрическом 
проецировании поверхностных струк
тур на глубину. В результате этих 
построений в истинную картину гео
логических структур привносится 
элемент субъективной интерпрета
ции, сказывающийся и на конечных 
выводах. В самом деле, даже если 
два опытнейших геолога составят 
почти одинаковые карты одного и 
того же района, выводы их относи
тельно особенностей изученных трех
мерных структур будут значительно 
отличаться, хотя они могут быть 
в равной степени обоснованными. 
Столкнувшись с несколькими воз
можными интерпретациями, геолог 
обычно останавливается на простей
шей, причем он всегда готов отка
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заться от своего выбора, если новые 
данные будут свидетельствовать 
в пользу альтернативной гипо
тезы.
Упрощенная начальная классифика
ция структур определяется их раз
мером или масштабом. Геолог обыч
но исследует структуры в трех 
разных масштабах. Его детальное 
знакомство с породой начинается с об
разца и продолжается под микроско
пом. Наиболее важ ная характери
стика пород в этом масштабе — их 
поликристаллическое строение, и 
многие структурные особенности по
род в образцах определяются взаим
ной ориентировкой зерен слагающих 
их минералов.
В более крупном масштабе структуры 
ограниченных размеров исследуются 
непосредственно в обнажениях, 
обычно в трех измерениях. Эти мел
кие структуры типа плоскостей на
пластования, небольших складок, 
разрывных нарушений и т. д. имеют 
большое значение для изучения 
структур более крупного плана или 
главных структур земной коры, ко
торые могут быть выявлены лишь 
косвенным образом путем картиро
вания.
Приведенное подразделение струк
турных признаков земной коры яв
ляется условным и отражает сред
ний уровень знаний и опыта геоло
гов. На самом же деле четких границ 
между микроскопическими, мелкими 
и главными структурами земной ко
ры провести невозможно, и в прин
ципе сходные структуры (например, 
складки) могут встречаться во всех 
трех масштабах. Однако некоторые 
крупнейшие структуры земной коры, 
например континенты, относятся 
к числу уникальных.

Породы 
как поликристаллические 
агрегаты
Большинство пород образовано тес
но примыкающими друг к другу

(с порами или без них) агрегатами 
кристаллов (зерен) одного или не
скольких минералов, характеризую
щихся определенными структурными 
взаимоотношениями. Лишь некото
рые достаточно редкие породы не 
соответствуют этому определению. 
Например, обсидианы сложены ча
стично или полностью стеклом, обра
зующимся при быстром охлаждении 
силикатных расплавов на поверхно
сти Земли во время вулканических 
извержений, а конгломераты, брек
чии и подобные им породы содержат 
в тех или иных количествах обломки 
более древних пород.
Колебания средних размеров индиви
дуализированных кристаллических 
зерен минералов, слагающих поро
ду, очень значительны. Наиболее тон
козернистые осадочные породы — 
глины и аргиллиты — состоят из 
глинистых частиц диаметром менее 
0,005 мм. Обычные среднезернистые 
изверженные породы сложены зер
нами размером от 1 до 5 мм, а в не
которых крупнозернистых извержен
ных и метаморфических породах 
присутствуют кристаллы длиной в не
сколько сантиметров и более. В об
разце «обычной» среднезернистой 
породы (примерный объем 500 см3) 
содержится около полумиллиона зе
рен размером около 1 мм.
Геолог, рассматривающий образец та
кой породы невооруженным глазом, 
обращает внимание на усредненную 
совокупность свойств очень боль
шого числа сравнительно мелких 
кристаллов; такие «усредненные» 
свойства могут значительно отли
чаться от свойств самих кристаллов. 
Например, в большинстве образцов 
среднезернистые граниты обычно ок
рашены в розовый или красный цвет. 
При рассмотрении их под лупой вы
ясняется, что слагающие их минера
лы имеют самую разнообразную ок
раску и блеск; они представлены 
стекловидным темным кварцем и ро
зовым калиевым полевым шпатом, 
слагающими основной объем поро
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ды, обычно белым или стекловатым 
плагиоклазом и характерными для 
таких гранитов черными выделения
ми биотита или роговой обманки. 
Аналогично суммарные физические 
свойства породы (такие, как плот
ность или теплопроводность) пред
ставляют собой среднюю * величину 
свойств множества кристаллов, при
чем соответствующие свойства са
мих кристаллов могут не совпадать 
со свойствами породы в целом. Не
которые («мономинеральные») породы 
иногда сложены минералами только 
одного вида. Но свойства даже та
ких пород слегка отличаются от 
свойств составляющих их минера
лов, поскольку агрегаты последних 
не образуют единую в кристалло
графическом отношении совокуп
ность. В таких породах вдоль гра
ничных поверхностей разноориенти
рованных кристаллов (иначе бы вся 
«порода» представляла собой один 
гигантский кристалл) встречаются 
пустоты и другие дефекты; и физиче
ские свойства кристаллов, которые 
определяются кристаллографически
ми направлениями, не являются од
нородными (в микроскопическом мас
штабе) по всей массе породы. 
Структура породы в масштабе об
разца оценивается поэтому в двух 
аспектах. В первом случае во вни
мание принимается природа и взаи
моотношения зерен минералов; для 
обозначения этой группы признаков 
используется термин структура 
(texture). Во втором случае при 
более детальном рассмотрении струк
турно однородных блоков пород 
в качестве ведущего признака рас
сматривается текстурный рисунок 
(fabric), определяемый геометриче
ски правильным повторением эле
ментов ориентировки кристалличе
ских решеток минералов, располо
жения агрегатов зерен минералов, 
особенностей слоистости пород и 
кливажа. Особенности этих двух 
групп признаков определяются в пер
вую очередь физическими процес

сами, действовавшими в начальные 
моменты формирования пород и в хо
де их последующего преобразования. 
Структуры изверженных, осадочных 
и метаморфических пород, напри
мер, являются настолько характер
ными, что геологу достаточно посмо
треть породы под микроскопом, что
бы безошибочно отнести их к одной 
из названных групп.

Связь структур
с процессами образования пород

Выяснение роли в формировании по
род любого из четырех генетических 
процессов (осадконакопление взве
шенных частиц из текучих сред, осаж
дение кристаллов из водных раство
ров, кристаллизация из силикатных 
расплавов — магм, метаморфизм ра
нее существовавших пород) легко 
осуществимо на основании структур
ных признаков.
Осадконакопление. Главными частя
ми большинства осадочных пород 
являются зерна минералов или об
ломки пород, которые находились 
во взвешенном состоянии в воде, 
в воздухе и (в особых условиях) 
во льду и были осаждены из этих 
сред. Под влиянием силы тяжести 
зерна при осаждении ориентируются 
своими длинными осями субпарал
лельно поверхности осадконакопле- 
ния. Влияние гравитационных сил 
проявляется также в сортировке 
зерен по скорости осаждения в теку
щих средах, зависящей от их раз
меров, формы и плотности. Особенно 
важную роль это играет при обра
зовании слоистости пород, осаждаю
щихся из водной и воздушной 
сред. Структуры, характерные для 
осадочных пород, присущи также 
пирокластическим породам — скоп
лениям осевших из атмосферы об
ломков пород вулканического проис
хождения. Некоторые структуры 
изверженных пород обязаны своим 
происхождением также процессам
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ф и г . з-з. Характерный структурный облик кластических, |или обломочных, осадочных 
пород (песчаников).
Диаметр самых крупных зерен равен примерно 2,0 мм.

осаждения. Так, например, в рас
слоенных интрузиях, образовавших
ся путем гравитационного осажде
ния минералов в неподвйжных или 
испытывавших слабое конвекцион
ное перемещение магмах, фиксируют
ся структурные признаки, аналогич
ные признакам типичных осадочных 
пород.
Характерным структурным призна
ком большинства осадочных пород 
служит несоответствие границ зерен, 
или, иначе, отсутствие хорошо «при
гнанных» контактовых поверхностей 
у соприкасающихся между собой зе
рен, что часто обусловливает появ
ление полостей и пор между агрега
тами зерен минералов (фиг. 3-3). Зер
на минералов или привносятся, или 
возникают непосредственно в бас
сейнах осадконакопления, и их форма 
характеризует условия их генезиса 
(обычно это обломочные угловатые 
зерна и окатанные фрагменты кри
сталлов и пород); их накопление 
с образованием новых пород опреде
ляется процессами механического

осаждения и сортировки под влия
нием сравнительно слабых гравита
ционных сил, дополнительным воз
действием течений в среде осажде
ния и углом наклона дна бассейна. 
Если все зерна осадочной породы 
имеют близкие размеры и форму, то 
такие породы называют хорошо от
сортированными; если же их размеры 
и формы сильно разнятся, то такие 
породы считаются плохо отсортиро
ванными. Некоторые зерна минера
лов представлены раздробленными 
или хорошо окатанными обломками 
кристаллов и пород, другие имеют 
характерные очертания кристаллов, 
что может быть. следствием либо их 
незначительного перемещения от об
ласти сноса, либо образования путем 
хемогенного или органогенного осаж
дения в бассейне осадконакопле
ния.
Большинство рыхлых осадочных по- 
род после своего образования в про
цессе диагенеза преобразуется в проч
но сцементированные породы. В ходе 
диагенеза после захоронения пород
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происходит их уплотнение за счет 
уменьшения количества пор под 
влиянием нагрузки перекрывающих 
■осадков и цементации зерен (в местах 
их соприкосновения) веществами, 
осаждающимися из циркулирующих 
в породах по системам взаимосвя
занных пор растворов. В некоторых 
осадочных породах выпадающие та
ким образом в осадок вещества пол
ностью заполняют поры между зер
нами и способствуют превращению 
исходных пород в очень прочные 
и практически непроницаемые поро
ды. Обычно цементом служат каль
цит, гидроокислы железа и кремне
зем.
Кристаллизация из расплавов. Струк
туры изверженных пород опреде
ляются отчасти характером и поряд
ком кристаллизации слагающих ми
нералов, но главными факторами 
структурного контроля являются 
кинетические — скорости зарожде
ния и роста кристаллов; эти факторы 

б  свою очередь сильно зависят от

скорости охлаждения и соответ
ственно от степени переохлаждения 
расплава ниже температуры равнове
сия кристаллов с расплавом. Мед
ленное охлаждение способствует за
рождению небольшого числа центров 
кристаллизации и росту крупных 
кристаллов. Быстрое охлаждение 
лав на поверхности Земли приводит 
к их сильному переохлаждению, воз
никновению большого количества 
центров кристаллизации и образова
нию тонкозернистых структур. Очень 
быстрое охлаждение расплава может 
настолько повысить его вязкость, что 
кристаллизация фактически не нач
нется и конечным продуктом засты
вания расплава будет стекло. В яз
кость расплава зависит от его хими
ческого состава; она является наи
высшей в богатых кремнеземом без
водных расплавах. Структуры из
верженных пород чрезвычайно раз
нообразны, и для их обозначения и 
определения было введено в употреб
ление неоправданно большое коли

-ф и г . 3-4. Вкрапленники минерала из группы фельдшпатоидов в мелкозернистой 
вулканической щело шой породе.
Хорошо заметны грана кристаллов. Диаметр вкрапленников составляет около 0,2 мм.
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ф и г . 3-5. У линенные кристаллы долевых шпатов в вулканической породе (трахите) 
с отчетливо выраженной взаимной ориентировкой; длина призм составляет около 0,2 мм.

чество названий х. Здесь мы объяс
ним значение лишь некоторых наи
более часто используемых названий. 
Гранитная структура присуща ти
пичным гранитам и многим другим 
наиболее богатым кремнеземом плу
тоническим породам. При медлен
ном охлаждении и полной кристалли
зации возникает агрегат крупных 
и примерно равных по размеру зерен, 
часть которых (биотит, роговая об
манка, полевые шпаты) может иметь 
в той или иной степени проявленную 
свойственную им кристаллографи
ческую форму.
Порфировая структура образована 
крупными кристаллами (фенокри- 
стами) ранних, медленно росших 
минералов, заключенных в тонко
зернистую или частично стекло-

1 В современном кратком справочнике по 
петрографии (по данным микроскопиче
ского изучения пород) содержится 87 назва
ний структур, но широко применяются 
лишь немногие из них.

ватую основную массу. Ограниче
ния фенокристов — вкрапленников 
(фиг. 3-4) могут быть правильными 
(идиоморфными), однако грани их 
бывают корродированы за счет после
дующей реакции между кристаллами 
и расплавом.
Пузырчатая структура определяется 
большим количеством сфероидальных 
пустот, образовавшихся при выделе
нии газовых пузырьков из вскипав
шей магмы при спаде давления вбли
зи поверхности Земли.
Структурами течения называют та
кие структуры, в которых удлинен
ные кристаллы (роговая обманка, 
полевые шпаты) приобретают суб- 
параллельную ориентировку за счет 
течения включающей их вязкой маг
мы (фиг. 3-5).
Кристаллизация из растворов. Не
которые осадочные породы содер
жат в своем составе минералы, обра
зовавшиеся путем выпадения в оса
док из раствора в движущейся среде.
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Одна из разновидностей осадочных 
пород — эвапориты — образуется 
при прямом осаждении кристаллов, 
обычно на дне бассейнов, и пред
ставляет собой растворимые компо
ненты замкнутых объемов под (как 
правило, озер и внутренних морей), 
выпадающие в осадок при полном 
испарении растворителя. Эвапориты 
сложены легко растворимыми солями 
типа хлоридов, нитратов, сульфатов, 
боратов и некоторых карбонатов; 
обычно в них преобладают галит, 
ангидрит и гипс. В этих породах, 
как правило, хорошо выражена рит
мическая слоистость, являющаяся 
следствием периодически повторяю
щихся процессов испарения. 
Большинство пород на некоторых 
стадиях своего формирования под
вергается воздействию просачиваю
щихся флюидов. За счет переноси
мых ими веществ в порах и трещинах 
пород (как и при цементации) могут 
образовываться новые минералы или 
же ранее образованные минералы 
начинают реагировать с находящи
мися во флюидах растворенными ио
нами и замещаются, частично или 
полностью, новыми минералами. 
Иногда кристаллы вновь образован
ных минералов наследуют не свой
ственную им кристаллографическую 
форму замещенных минералов. Та
кие кристаллы называют псевдомор- 
фозами\ они наиболее распростра
нены в изверженных породах, 
подвергшихся воздействию сравни
тельно высокотемпературных водных 
флюидов, представляющих собой ос
таточную фазу кристаллизующейся 
магмы.
Во многих изверженных и метамор
фических породах встречаются тела 
пород самой разнообразной формы 
(жилы, дайки и т. д.), почти полно
стью кристаллизовавшихся из высо
котемпературных растворов, а не 
из расплавов. Многие из них обога
щены специфическими элементами, 
с трудом входящими в структуры 
большинства обычных породообра

зующих минералов, что благоприят
ствует образованию в этих телах 
редких и иногда весьма ценных для 
промышленности рудных минералов. 
Среди этих пород особенно выде
ляются пегматиты, ассоциирующиеся 
с гранитными интрузиями Х арак
терной чертой пегматитов служит 
гигантский размер кристаллов сла
гающих их минералов; в некоторых 
пегматитах отдельные кристаллы до
стигают в длину 1 м и более. 
Метаморфизм. Структуры метамор
фических пород возникают при пре
образовании осадочных и извержен
ных пород в твердом состоянии. Их 
особенности определяются тремя 
факторами: 1) составом и структурой 
исходной породы; 2) физическими 
условиями метаморфизма (темпера
тура, давление, напряжения скалы
вания); 3) соотношением процессов 
деформации кристаллов и роста но
вых кристаллов. Многие (если не 
все) метаморфические породы обна
руживают структурные признаки де
формации в состоянии пластического 
течения. Отдельные зерна вытяги
ваются или изгибаются при пласти
ческой деформации, внутренней фор
мой проявления которой (фиг. 3-6) 
могут служить двойникование (каль
цит), смятие слоистых минералов 
(слюды) или же пластинчатая де
формация сложного происхождения 
(кварц). Зерна более хрупких ми
нералов, таких, ( как гранат или 
полевые шпаты, становятся трещино
ватыми и в конце концов гранули
руются без потери сцепления внут
ри зерен; этот процесс называют 
катакластическимтечением (фиг. 3-7). 
Крайним продуктом быстрого ката- 
клаза является образование проч
ных кремнеподобных, чрезвычайно 
мелкозернистых пород, называемых 
милонитами. Вязкое течение не

1 Вопрос об относительной роли остаточ
ных магматических расплавов и водных 
растворов в формировании пегматитов 
до настоящего времени является дискус
сионным.— Прим. ред.
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ф и г . з-б. Сечениэ искусственно деформированного цилиндрического образца юлского 
мрамора.
Верхняя часть образца осталась недеформированной; степень деформации увеличивается книзу, что выража
ется в удлинении зерен, появлении механических двойников и других структур, образующихся в процессе 
пластической деформации. Ширина верхней части образца равна 1 см.

ограничивается только чисто ме
ханическими проявлениями. Закал
ка сильно напряженных материа
лов, перекристаллизация старых 
и кристаллизация новых минералов 
под влиянием стресса — процесс, 
аналогичный процессу горячей об
работки металлов,— очень часто при
водят к воагникновению конечных 
продуктов, в которых зерна минера
лов по своему размеру намного пре
вышают зерна исходных пород. Более 
того, перекристаллизация часто про
должается дольше пластического те
чения, в связи с чем в конечных

продуктах метаморфизма встре
чаются отдельные не затронутые воз
действием тектонического напряже
ния зерна, хотя порода в целом может 
быть сильно деформирована в те
чение одной или многих стадий ме
таморфического изменения.
Наиболее характерным структурным 
признаком большинства метаморфи
ческих пород служит упорядочен
ная ориентировка удлиненных неизо- 
метричных зерен минералов (обычно 
в таких случаях говорят об их 
предпочтительной ориентировке). 
Многие характерные текстуры мета
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морфических пород, наблюдаемые 
в образцах (такие, как пластинчатый 
кливаж аспидных сланцев или слан
цеватость кристаллических слан
цев), являются проявлением именно 
этой их особенности, которая будет 
рассмотрена ниже в связи с обсуж
дением элементов текстуры. В боль
шинстве слюдистых сланцев, напри
мер, отчетливо выражена предпочти
тельная ориентировка пластинчатых 
кристаллов слюд в плоскости 
{001}. Благодаря такой ориенти
ровке слюдистых минералов сланцы 
обладают присущей им пластинчатой 
текстурой, видимой в образцах. 
Однако не во всех метаморфиче
ских породах неизометричные ми
нералы обнаруживают предпочти
тельную ориентировку. Некоторые 
бесспорно недеформированные мета
морфические породы, а именно рого
вики , образующиеся в условиях 
статической перекристаллизации

под влиянием гидростатического дав
ления и высокой температуры, харак
теризуются беспорядочной ориенти
ровкой таблитчатых или изометрич- 
ных кристаллов слюд и по своим 
структурным особенностям более 
сходны с изверженными поро
дами.
Распространенным и важным струк
турным признаком метаморфических 
пород является наличие в них пор-  
фиробластов — кристаллов минера
лов, значительно более крупных по 
размерам, чем окружающие их зер
на, выросших в твердых породах 
(фиг. 3-8). В качестве порфиробла- 
стов могут встречаться самые разно
образные минералы, в том числе и та
кие (в породах определенного соста
ва при соответствующих условиях 
метаморфизма), как полевые шпаты, 
амфиболы, слюды и гранаты. Неко
торые минералы неизометричной 
формы в процессе роста иногда при

ф и г . 3-7. Катакластическая структура в перемятых гнейсах; диаметр самых крупных 
обломков равен примерно 0,3 мм.
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ф и г . 3-8. П о р ф и р о б л а с т ы  м е т а м о р ф и ч е с к и х  м и н е р а л о в  (о т т р е л и т а )  в  м е л к о з е р н и с т ы х  
с л а н ц а х ;  д и а м е т р  п о р ф и р о б л а с т о в  о к о л о  1 ,0  м м .

обретают предпочтительную ориен
тировку, другие имеют изометрич- 
ную форму; очень многие порфиро
бласты обладают идиоморфными очер
таниями.
Порфиробласты растут в твердых 
породах путем замещения или вытес
нения ранее существовавших зерен 
минералов; последние иногда заклю
чены в порфиробласты в виде релик
товых включений. Подобные струк
туры помогают при установлении 
последовательности этапов деформа
ции и перекристаллизации или роста 
минералов в ходе формирования ме
таморфических пород. В некоторых 
порфиробластах, возникших до пе
риода деформации (докинематичес- 
кая кристаллизация), сохраняются 
структуры, уничтоженные во всех 
остальных участках пород. Часто 
порфиробласты граната содержат це
почки спирально расположенных 
включений окружающих минералов; 
природу таких порфиробластов мож
но объяснить, лишь допуская, что 
в момент роста они вращались в те
кущей основной массе (синкинемати- 
ческая кристаллизация). Исключи
тельное сходство некоторых струк

турных особенностей включений 
в порфиробластах с особенностями 
вмещающих пород позволяет допус
кать, что рост крупных кристаллов 
осуществлялся после прекращения 
всех деформаций (посткинемагиче- 
ская кристаллизация). Путем изу
чения подобных порфиробластов 
можно восстановить картину форми
рования таких метаморфических по
род, как тектониты, структуры ко
торых в основном обусловлены де
формацией.
Сходные принципы анализа приме
нимы к интерпретации структур всех 
метаморфических пород; тщательное 
изучение взаимоотношений минера
лов позволяет иногда восстановить 
продолжительную и сложную исто
рию формирования пород, в ходе 
которой периоды роста новых мине
ралов и частичной перекристалли
зации старых минералов чередовались 
с периодами деформаций. Знание 
восстановленной таким образом ис
тории формирования пород в ряде 
случаев может помочь специалистам- 
геологам в расшифровке более круп
ных структур метаморфических 
тел.
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Текстура пород и предпочтительная 
ориентировка кристаллов. Породы 
могут иметь внутреннюю упорядо
ченность, не лишенную сходства 
с упорядоченностью в кристаллах. 
Д ля обозначения этого свойства по
род используют термин «текстура» 
(fabric); иногда применяют термины 
«микротекстура» (microfabrig) или 
«текстурный рисунок зерен» (grain 
fabric). Наиболее важной особенно
стью пород, определяющей их тек
стурный рисунок, является пред
почтительная ориентировка зерен 
слагающих минералов, проявленная 
либо морфологически (как это уже 
отмечалось выше), либо кристалло
графически. Морфологический об
лик некоторых минералов в значи
тельной мере определяется их кри
сталлической структурой; например, 
слюды обычно встречаются в виде 
кристаллов, сильно уплощенных 
в плоскости {001} (плоскости спайно
сти), и их предпочтительная ориенти
ровка совпадает с этой плоскостью. 
Породы с подобным расположением 
минералов обычно обнаруживают 
сланцеватость, зависящую как от 
содержания слюды в образце, так 
и от степени ее ориентировки. Д ру
гие минералы встречаются обычно 
в виде изометричных зерен, и пред
почтительная ориентировка их в со
ответствии с определенными кристал
лографическими направлениями (на
пример, ориентировка кварца по 
направлению [0001]) макроскопически 
в ряде случаев неразличима.
Наличие предпочтительной ориенти
ровки кристаллических решеток ми
нералов может быть установлено из
мерением положения определенных 
кристаллографических направлений 
в представительных образцах путем 
микроскопического изучения ориен
тировки большого числа зерен. Заме
ры кристаллографической ориенти
ровки минералов наносятся затем 
на круговую диаграмму (см. при
ложение) для установления особен
ностей их распределения путем вы-

ф и г . 3-9. Текстурная диаграмма 
(равноплощадная проекция), 
отображающая предпочтительную 
ориентировку осей [0001] кварца 
в кварците.
Линии оконтуривают соответственно плотности 
точек в 1, 2, 4, 6 и 8% на 1%-ной площади 
проекции (см. приложение).

деления на диаграмме участков с рав
ной плотностью нанесенных точек 
(фиг. 3-9). Предпочтительная ориен
тировка минералов может также 
быть выявлена специальными рент
геновскими методами. 
Предпочтительная ориентировка зе
рен минералов не является единст
венной причиной, определяющей 
текстурный облик породы; важное 
значение имеет также пространствен
ное распределение в породах зереп 
минералов и их ассоциаций. Во мно
гих породах зерна определенных ми
нералов в микроскопическом мас
штабе распределяются неравномер
но, концентрируясь в виде мелких 
скоплений, ориентированных своей 
длинной осью примерно в одном на
правлении. Эти скопления могут 
иметь форму пропластков, линзовид
ных, столбчатых или веретенообраз
ных выделений. По сравнению с раз
мерами образцов размеры этих вы
делений очень незначительны, но их 
преимущественная ориентировка спо
собствует появлению линейных тек
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стур, или линейности. Аналогичным 
образом близко расположенные тре
щины или плоскости скалывания 
и многие другие подобные особенно
сти влияют на текстурный облик 
пород, обусловливая их единооб
разный рисунок в более мелком мас
штабе.
Текстурный облик породы, сложен
ной различными минералами, опре
деляется многими структурными при
знаками, полное изучение которых 
не всегда может быть выполнено. 
Геолога обычно интересуют лишь 
те элементы текстуры породы, кото
рые имеют отношение к решаемой 
им конкретной проблеме. Так, на
пример, в песчаниках или граувак- 
ках геолог может заинтересоваться 
только предпочтительной ориенти
ровкой длинной оси призматических 
минералов, позволяющей установить 
направления течений в бассейне 
осадконакопления; в сильно дефор
мированных мраморах он может изу
чать предпочтительную ориенти
ровку осей 10001] зерен кальцита 
с целью сопоставить эти замеры 
с результатами экспериментальных 
исследований деформации аналогич
ной породы в условиях, сходных 
с природными. В некоторых породах 
различные текстурные свойства яв
ляются источником информации о со
ответствующих особенностях про
цесса их формирования или о раз
личных этапах истории их эволю
ции.

Симметрия 
текстурных элементов

Из вышеизложенного со всей оче
видностью следует, что на основании 
микроскопического изучения струк
турных и текстурных особенностей 
пород геолог может воссоздать в зна
чительной мере картину условий их 
формирования и последующего пре
образования. От этих же особенно
стей пород в некоторой степени мо
гут зависеть и их физические свой

ства. Но, как ни странно, дать коли
чественную интерпретацию связи 
природных текстур и физических 
свойств пород оказалось трудно, и на
иболее полезной особенностью тек
стур в этом отношении оказалась 
их симметрия. Эта симметрия свя
зана некоторым образом как с сим
метрией процессов, влиявших на об
разование текстур, так и с симметри
ей физических свойств пород.
В гл. 2 мы определили принцип Ней
мана как отношение между точечной 
группой симметрии кристаллов и 
симметрией их физических свойств. 
Мы можем рассматривать формиро
вание текстур пород как результат 
влияния некоторых процессов, дей
ствовавших или на материал, из 
которого образовывалась порода, или 
на ранее существовавшие тек
стуры.
Таким образом, существует функ
циональная взаимосвязь между тек
стурой и комплексными процессами 
ее формирования, и причины, обу
словливающие эту связь, очень 
сходны с причинами, определяющи
ми физические свойства кристаллов. 
Общий принцип симметрии гласит, 
что симметрия следствия не может 
быть меньшей, чем комплексная сим
метрия обусловливающих ее явле
ний г. Этот принцип лучше всего 
иллюстрируется примерами из гео
логии. Рассмотрим удлиненные зер
на минералов, осаждающиеся под 
влиянием силы тяжести в стоячей 
воде в бассейне с горизонтальным 
дном. Причинами, формирующими 
окончательный текстурный облик 
породы, являются сила тяжести, 
изотропность свойств стоячих вод 
и осевая симметрия минеральных

1 Этот принцип, известный как принцип 
Кюри, в наиболее кратком изложении 
определяет соотношение «причины» и «след
ствия» следующим образом: симметрия 
причины является производной симметрии 
следствия. Поэтому группа симметрии след
ствия может содержать те же элементы, 
что и группа симметрии причины, или быть 
выше; но она не может быть ниже.

1 1 -0 1 3 1 7 l e i
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зерен. Мы можем интуитивно пред
положить, что осаждающиеся зерна 
будут ориентироваться своими длин
ными осями параллельно горизон
тальной плоскости напластования, 
но в пределах этой плоскости какой- 
либо линейной ориентировки в их 
расположении наблюдаться не будет. 
Конечная текстура, определяющаяся 
формой ориентировки зерен, стати
стически будет соответствовать осе
вой симметрии (точечная группа 
оо/т 2/т 21т) и будет более симме
трична, чем способствующее ее воз
никновению явление более низкой 
симметрии (полярная сила тяготе
ния с оо тт , подгруппа оо/т 2/т  
2/т). Результирующая текстура ни 
при каких обстоятельствах не будет 
менее симметричной по сравнению 
с наложенной симметрией воздейст
вующего явления, и это все нахо
дится в соответствии с положениями 
принципа симметрии. В гл. 8 мы 
рассмотрим применение этого прин
ципа симметрии к интерпретации 
структур деформированных по
род.
Любая данная порода поэтому имеет 
определенную текстурную симмет
рию, которая может быть установ
лена путем изучения предпочтитель
ной ориентировки одного или двух 
минералов и других внутренних 
структур и статистического опреде
ления их симметрии. На основании 
принципа Неймана, видоизмененно
го применительно к поликристалли- 
ческим агрегатам, мы допускаем, что 
симметрия физических свойств по
роды может быть связана с симме
трией ее текстуры. Например, исхо
дя из принципа Неймана, мы знаем, 
что кварц анизотропен по отноше
нию к теплопроводности и что коэф
фициент теплопроводности в направ
лении [0001] отличен от остальных. 
Порода (такая, как кварцит), сло
женная полностью кварцем с от
четливо выраженной предпочтитель
ной линейной ориентировкой по оси 
[0001], может рассматриваться как

однородное физическое тело (в мас
штабе, когда размером отдельных 
слагающих ее зерен можно прене
бречь), которое в избранном мас
штабе характеризуется анизотропии 
ей теплопроводности. Мы можем 
считать, что вдоль направления пред
почтительной ориентировки по оси 
[0001 ] коэффициент теплопровод
ности будет одинаков и симметрия 
этого свойства в породе в целом (но 
не отдельных величин коэффициента) 
в соответствии с принципом Ней
мана будет отражать симметрию 
предпочтительной ориентировки зе
рен кварца. Однако крайние вели
чины значений тензора обычно сбли
жены теснее для породы, чем для 
слагающих ее минералов, поскольку 
наблюдается тенденция к уменьше
нию анизотропии минералов за счет 
того, что в породах зерна не имеют 
полностью одинаковой ориентиров
ки. В самом деле, многие породы сло
жены беспорядочно ориентирован
ными анизотропными кристаллами

Т А Б Л И Ц А  3-1

Группы симметрии естественных текстур 
пород

Группы „  Возможные условия
симметрии название образования

Сферическая Метаморфизм изо
тропных пород в 
условиях гидро
статического дав
ления

Осевая Седиментация в
неподвижной сре
де на горизонталь
ной поверхности 

Ромбическая Деформация вслед
ствие чистого рас
тяжения 

Моноклин- Деформация вслед- 
ная ствие направлен

ного скалывания 
Триклинная Наложение одной 

текстуры на дру
гую под углом 
(обычно в текто
нике)

ос оо сю 
т т т

оо _2_ 
т т т

2_ 2_ 2_
т т т

2_
т

Г
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и в текстурном отношении являются 
изотропными. Поэтому породы в об
щем менее анизотропны, чем сла
гающие их минералы.
Текстуры пород детально исследова
лись геологами в течение многих 
лет, и среди них было выделено 
в качестве распространенных срав
нительно небольшое число точечных 
групп симметрии. Эти группы сведе
ны в табл. 3-1, где также указаны 
процессы, которые могут вызвать 
появление текстур соответствующей 
симметрии. Можно привести много 
других примеров.

Проникающие текстуры

Многие структурные особенности по
род, определяющие их внутреннюю 
структуру и текстуру, проявляются 
в масштабе образца или в большем 
объеме. Такие особенности, как 
предпочтительная ориентировка зе
рен, упорядоченная ориентировка 
неизометричных агрегатов зерен, 
присутствие тесно сближенных тре
щин или поверхностей скалывания 
и т. д., обусловливают появление 
в образцах пород хорошо выра
женных плоскостных и линейных 
текстур, проникающих через всю 
породу.
Такие текстуры могут быть названы 
проникающими, и практически мож
но считать, что они встречаются 
в каждой точке породы, подобно тому 
как спайность кристаллов, контро
лируемая характером упаковки сло
ев атомов, присутствует в каждой 
точке кристалла. Примерами по
добных текстур являются листова
тость и линейность деформированных 
пород.
Осадочные породы. Наиболее важ
ные проникающие текстуры в осадоч
ных породах образуются во время 
осадконакопления или вскоре после 
него, во время уплотнения осадков. 
К ним относятся широко распро
страненная слоистость пород и ли
нейность течения. Слоистая страти

фикация типа той, что схематически 
изображена на фиг. 3-1 и 3-2, яв
ляется следствием изменения состава 
поступающего материала, скорости 
осадконакопления и т. д.; она обыч
но сопровождается микрослоистостью 
в пределах отдельных пластов и плос
костной предпочтительной ориенти
ровкой зерен неравного размера, что 
обусловливает внутреннюю анизо
тропию большинства пластов осадоч
ных пород. Аналогично благодаря 
течениям в среде осаждения зерна 
минералов имеют тенденцию приоб
ретать линейную ориентировку 
(обычно совпадающую с направле
нием течения водотока, но иногда 
и перпендикулярную ему, если зер
на слегка перекатываются по дну 
бассейна) и образуют линейные про
никающие текстуры, обычно при
уроченные к плоскостям наплас
тования.
Магматические породы. Многим вул
каническим и плутоническим магма
тическим породам свойственны плос
костные и линейные проникающие 
текстуры, обусловленные течением 
частично закристаллизованных рас
плавов во время извержений и интру
зий. Неизометричные зерна могут 
приобретать упорядоченное располо
жение, как плоскостное, так и ли
нейное, в перемещающемся распла
ве, что приводит к появлению в неко
торых породах микрослоистости 
и микрополосчатости. При описа
нии этих структур используются та
кие термины, как «слоистость тече
ния», «полосчатость течения», «ли
стоватость течения» и «линейность». 
Метаморфические породы и текто- 
ниты. Наиболее сложные и широко 
распространенные проникающие тек
стуры характерны для пород, обра
зовавшихся в процессе деформации 
и метаморфизма. Некоторым тектони- 
там свойственно несколько генераций 
проникающих текстур, возникших 
в ходе последовательно сменявших
ся событий. Относительный воз
раст этих структур может быть уста
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новлен непосредственно в образцах 
пород или при их микроскопическом 
изучении. Проникающим текстурам 
метаморфических пород давали мно
гочисленные названия. Наиболее 
употребительным термином для обо
значения всех плоскостных структур 
является «листоватость», а для всех 
линейно-ориентированных струк
тур — «линейность». Описание неко
торых наиболее распространенных 
типов приводится ниже.
Кливаж сланцеватости (slaty clea
vage). В слабо метаморфизованных 
и деформированных тонко- и мелко
зернистых породах типа аргиллитов, 
глинистых сланцев и алевролитов 
обычно хорошо выражена опре
деленным образом ориентированная 
тонкопластинчатая отдельность 
(фиг. 3-11). Микроскопически она

ф и г . з - ю . Кливаж сланцеватости (круто 
падающий), ориентированный под углом 
к слоистости (полого падающей) в 
аргиллите.

проявляется в упорядоченной ориен
тировке чрезвычайно мелких зерен 
пластинчатых минералов обычно под 
углом к слоистости. Породы с про
явленным в них кливажом сланце
ватости (глинистые сланцы) легко 
раскалываются на ровные и большие 
по площади таблитчатые плитки. 
Сланцеватость (schistosity) — плос
костная текстура, напоминающая 
кливаж сланцеватости и обусловлен
ная в основном плоскостной упоря
доченной ориентировкой пластинча
тых или призматических кристаллов 
(соответственно таких, как слюды 
и амфиболы); она свойственна, од
нако, более грубозернистым поро
дам, например кристаллическим 
сланцам и амфиболитам, в которых 
слагающие их минералы видны не
вооруженным глазом или с помо
щью слабой увеличительной лупы. 
Сланцеватость обычно подчеркивает
ся тенденцией зерен определенного 
состава концентрироваться в ре
зультате метаморфизма в виде очень 
тонких прослоев или уплощенных 
линзовидных агрегатов (фиг. 3-11). 
Сланцеватость, по-видимому, связа
на постепенным переходом с клива
жом сланцеватости через листова
тость филлитов. Это сильно расслоен
ные породы, промежуточные по ве
личине слагающих зерен и степени 
метаморфизма между глинистыми 
и кристаллическими сланцами. С уве
личением размера зерен и степени 
метаморфизма сланцеватость сме
няется листоватостью крупнозерни
стых метаморфических пород — 
гнейсов. В этих породах обычно пре
обладают изометричные выделения 
таких минералов, как кварц и поле
вой шпат, и листоватость в виде 
плоскостной упорядоченной ориен
тировки минералов выражена менее 
отчетливо и не всегда является 
поверхностью легкого отслаивания. 
Но послойное разделение темно- 
и светлоокрашенных минералов, как 
правило, проявлено более ярко, 
и в большинстве случаев листоватость
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ф и г . з -ll. Листоватость метаморфических пород, подчеркиваемая ориентировкой 
слоистости и линзовидных обособлений, сечется зарождающейся вторичной 
листоватостью (ориентированной параллельно карандашу).

в гнейсах сопровождается хорошо 
видимой «полосчатостью». 
Листоватость напластования (bed
ding foliation). Рост неизометричных 
минералов, образование сегрегацион
ных прослоев и возникновение ско- 
ловых поверхностей на плоскостях 
напластования приводят к появле
нию листоватости напластования. 
В сильно деформированных поро
дах трудно отличить листоватость 
напластования от листоватости чисто 
метаморфического происх ождения 
(часто ориентированной наклонно 
к напластованию). Признаками, по
могающими идентифицировать листо
ватость напластования, являются 
значительная протяженность слоев, 
присутствие выдержанных согласных 
пластов осадочных пород характер
ного состава (например, пластов 
мраморов в кристаллических слан
цах) и геометрическое соответствие 
листоватости с выявленными в про
цессе картирования формационными 
особенностями несомненно осадочно
го происхождения. Обычно листова

тость напластования сохраняется 
в метаморфических породах, подверг
шихся лишь сравнительно слабой 
деформации. Мелкомасштабная
складчатость и скалывание (наибо
лее обычная реакция слоистых по
род на деформацию) быстро уничто
жают признаки слоистости и могут 
затушевать стратиграфическую по
следовательность в крупном масшта
бе. Геологам, работающим в области 
развития метаморфических пород, 
следует обращать особенно большое 
внимание на разделение листовато
сти, связанной с деформацией пород, 
и листоватости напластования. Ошиб
ка в интерпретации может привести 
к неправильному истолкованию стра
тиграфических соотношений и невер
ным выводам о структурах и геоло
гической истории исследуемого 
района.
Вторичная листоватость (secondary 
foliation). Мы употребляем термин 
«вторичная листоватость» для обо
значения целой группы расслоенных 
текстур, отчетливо секущих и нару

165



ГЛАВА 3 СТРУКТУРА И ФОРМА ГЕО ЛОГИЧЕСКИХ Т ЕЛ

шающих первичную листоватость 
или расслоенность. Для обозначе
ния некоторых разновидностей этих 
структур использовались различные 
термины: «листоватость скольжения» 
(strain-slip foliation), «кливаж раз
лома» (fracture cleavage), «волнистый 
кливаж» (crenulation cleavage), «пе
реориентированная листоватость» 
(transposition foliation) и т. д. Глав
ное различие между этими структу
рами и ранее описанными заклю
чается в том, что первые относятся 
к числу менее проникающих и пред
ставлены тесно сближенными систе
мами относительно прерывистых по
верхностей, между которыми разме
щаются тонкие прослои с сохранив
шимися следами более раннего рас
слоения. Они обычно ассоциируются 
со складчатостью и поперечным из
гибанием более ранних расслоенных

ф и г . з-12. Слоистость (косо 
ориентированная вниз справа налево) 
испытывает переориентировку под влиянием 
вертикально ориентированной 
листоватости.

текстур. Прогрессивное развитие 
вторичной листоватости ведет к пол
ному уничтожению первичной листо
ватости или слоистости и разрыву 
некоторых первоначально непрерыв
ных пластов на отдельные линзо
видные блоки (будины), обычно со 
свойственной им собственной внутрен
ней складчатостью. Новая листова
тость может усиливаться метамор
физмом; сегрегация новых минера
лов вдоль некоторых поверхностей 
может даже придать породе слои
стый облик. Пример такой переориен
тированной листоватости, развиваю
щейся параллельно с исчезновением 
слоистости, приведен на фиг. 3-12. 
При завершении этого процесса 
возникают однообразно листоватые 
породы, в которых единственным 
доказательством существования ран
ней листоватости (или слоистости) 
является локальное присутствие бу- 
дин и прерывистых, уплощенных 
и собранных в складки блоков пере
ориентированных слоев. Многие ли
стоватые метаморфические породы, 
очевидно, образовались таким обра
зом, и можно показать, что некото
рые из них претерпели несколько 
периодов деформации, причем в каж
дом последующем периоде листова
тость предшествующего периода под
вергалась складкообразованию и пе
реориентировке.
Линейность. Линейные проникаю
щие текстуры метаморфических и де
формированных пород объединяются 
под общим названием «линейность». 
Как и в случае листоватости, по 
особенностям проявления они варьи
руют в широких пределах, и для 
их характеристики было введено 
большое количество терминов. Мик
роскопически они различаются по 
таким признакам, как упорядочен
ная линейная ориентировка неизо- 
метричных зерен и их группировок, 
пересекающая плоскостные прони
кающие текстуры (обычно слоистость 
и листоватость), и микроплойча- 
тость.
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ф и г . 3-13. Ярко выраженная линейность, 
совпадающая с листоватостью гнейсов.

Ярко выраженные линейные струк
туры метаморфических пород приве
дены на фиг. 3-13.

Полярные текстуры 
е осадочных породах

Наиболее характерной структурной 
особенностью осадочных пород в ши
роком плане является их послойная 
стратификация, уже описанная 
выше. В толщах осадочных пород со
держится частичная или полная ин
формация об условиях, существо
вавших в бассейнах осадконакопле
ния, а иногда и об условиях в рас
положенных вокруг областях сноса, 
являющихся поставщиками осадоч
ного материала. Изменения струк
тур и состава слоев осадочных пород 
фиксируют колебания условий осад
конакопления во времени. Некоторые

осадочные породы сохраняют свою 
однородность в разрезах мощностью 
в тысячи метров, свидетельствуя 
тем самым об однообразии физиче
ских условий в бассейнах осадко
накопления и питающих областей 
в течение длительных периодов. 
В других разрезах осадочных пород 
наблюдается ритмическое или неси
стематическое чередование различ
ных слоев, указывающее на соответ
ствующее изменение во времени усло
вий осадконакопления. Во многих 
пластах пород наблюдается измене
ние состава в горизонтальном на
правлении, что говорит о различии 
условий в бассейне осадконакопле
ния в одном и том же интервале вре
мени.
Хотя большинство геологических 
тел осадочного происхождения яв
ляется пластовыми, форма и размеры 
их заметно варьируют. Многие из 
них имеют плитообразную форму 
и характеризуются значительной 
протяженностью в горизонтальном 
направлении при относительно не
большой мощности. Форма других 
приближается к линейной или приз
матической и отражает условия ин
тенсивного и продолжительного осад
конакопления в погружающихся 
впадинах или же является клиновид
ной вследствие отложения осадков 
вдоль склонов. Тела рифовых извест
няков, сложенные кораллами и дру
гими организмами, имеют непра
вильную форму, и их вертикальные 
размеры могут превышать горизон
тальные.
Д ля любой данной серии осадочных 
пород нет априорного способа опре
деления истинного интервала вре
мени от начала до конца ее форми
рования. Однако для некоторых мо
нотонных толщ пород, накопление 
которых, по-видимому, происходило 
без заметных признаков перерыва 
и в единообразных условиях, ско
рость осадконакопления может быть 
подсчитана довольно просто, если 
известны мощность осадков и время
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их осаждения. Но большинство тел 
осадочных пород имеет четко выра
женную слоистость и представлено 
переслаиванием пород различного 
состава и структуры, разделяющих
ся резкими контактными поверхно
стями (плоскостями напластования). 
Не может быть никаких сомпеиий 
в том, что некоторые из этих поверх
ностей соответствуют перерывам в 
осадконакоплении, что устанавли
вается по заметным на их поверхности 
признакам продолжительной актив
ности живых организмов, эрозии, 
перераспределения обломочного ма
териала придонными течениями, а 
в ряде случаев и по смене водных 
условий на наземные, что фикси
руется по трещинам усыхания, отпе
чаткам дождевых капель, следам 
наземных животных и т. д. Эти по
верхности напластования обычно соот
ветствуют промежуткам времени, в 
течение которых не происходило осад
конакопления, а часть осадков мог
ла быть даже удалена. Обилие таких 
поверхностей в некоторых разрезах 
осадочных пород позволяет полагать, 
что суммарное время этих переры
вов может быть намного больше сум
марного времени, необходимого для 
аккумуляции самих осадков. В неко
торых осадочных сериях отдельные 
поверхности свидетельствуют о зна
чительных перерывах в осадкона- 
коплении, что устанавливается по 
различиям в ископаемых остатках 
в выше- и нижележащих пластах 
пород; такие поверхности называ
ются поверхностями несогласия. 
Вполне возможно, что большинство 
поверхностей напластования в поро
дах является в той или иной степени 
поверхностями несогласия.
Отчетливо выраженная особенность 
процессов, ведущих к возникновению 
осадочных пород, заключается в том, 
что многие из них обладают поляр
ной осевой симметрией, отражающей 
симметрию силы тяготения. Рост 
большинства осадочных тел действи
тельно осуществляется в условиях

полярности — в направлении вверх, 
и многие из образующихся при этом 
структур также обладают полярной 
симметрией, что позволяет отличать 
вертикальные восходящие направ
ления в момент осадконакопления 
от нисходящих. Эволюция органиче
ской жизни сама по себе относится 
к числу полярных процессов, и это 
свойство позволяет путем изучения 
ископаемых остатков определить по
следовательность процессов осадко
накопления. Но во многих осадоч
ных породах окаменелости совершен
но отсутствуют или же содержатся 
в настолько ничтожных количествах, 
что геологи-съемщики во время кар
тирования имеют крайне ограничен
ную возможность собрать их пред
ставительную коллекцию.
Некоторые серии осадочных пород 
в земной коре со времени своего 
образования подвергались сравни
тельно слабым деформациям и сохра
нились в виде субгоризонтально 
лежащих пластов с присущим им пер
воначальным порядком напластова
ния. Гораздо чаще пласты пород за 
счет движений земной коры бывают 
наклонены, разорваны и собраны 
в складки, а иногда и опрокинуты. 
Некоторые из них подвергались за
калке или метаморфизму под влия
нием интрузивных пород; в этом 
случае большая часть содержащихся 
в них органических остатков оказы
вается уничтоженной. В таких усло
виях полярные текстуры являются 
единственным средством, помогаю
щим восстановить первичную после
довательность осадочных напласто
ваний и их относительный возраст. 
В разнообразных осадочных поро
дах было описано большое число 
таких текстур, одним из примеров 
которых является ритмичная слои
стость.
Ритмичная слоистость. Если в ста
бильный бассейн с постоянными фи
зическими условиями осадки посту
пают с одинаковой скоростью, то ха
рактерным признаком возникающих-
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ф и г . 3 -14. Ритмичная слоистость в туфовых осадках (мощность каждого слоя черного 
и белого цвета равна 1 см).

осадочных пород будет однородность 
их свойств. Во многих бассейнах 
при поступлении осадков меняется 
их объем и состав в зависимости от 
годовых или каких-либо других кли
матических циклов, периодов орга
нической активности, локальных 
деформаций, этапов магматической 
деятельности и других подобных из
менений в области сноса осадков. 
В этих условиях временами может 
происходить внезапное поступление 
в бассейны огромных масс осадков 
(обычно в виде мутьевых потоков — 
tu rb id ity  current). Происходит быст
рое отложение пластов пород, в пре
делах которых грубозернистые осад
ки основания сменяются кверху более 
тонкозернистыми осадками за счет 
различной скорости осаждения зерен 
разного размера (закон Стокса) из вне
запно вливающихся и обычно бур
ных потоков обломочного или гря
зевого материала. Слои таких пород 
называют обычно ритмично отсор
тированными (graded beds; фиг. 3-14); 
размеры их могут колебаться от мик
роскопических прослоев до пластов

мощностью в несколько метров. Рит
мичная слоистость особенно "харак
терна для осадков, быстро накапли
вавшихся вдоль окраин континентов 
в условиях движений земной коры 
и вулканической активности. Неко
торые из них могли образоваться за 
счет неустойчивых слоев увлажнен
ных осадков, смещавшихся с поло
гих склонов под влиянием земле
трясений или же гравитационных 
сил.
Пласты ритмично отсортированных 
пород представляют собой полярные 
текстуры, так как в них можно уста
новить кровлю и подошву пласта. 
Поскольку они обычно приурочены 
к толщам, в которых редко встреча
ются окаменелости и которые к тому 
же смяты в интенсивные складки, 
они имеют огромное значение для 
геологов-съемщиков. В осадочных по
родах было описано много других 
текстур подобного типа (гл. 7). 
Признаки подошвы пласта (sole mar
kings). Некоторые полярные тексту
ры осадочных пород возникают при 
дислокациях на поверхности отложе
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ний под влиянием течений, организ
мов и локальных смещений осадков 
после их осаждения. Эти структуры 
наиболее характерны для особого 
типа осадочных пород, называемых 
флишем. Под этим термином пони
мают мощные разрезы морских отло
жений, сложенных слоями тонкозер
нистых осадков, таких, как глини
стые сланцы, аргиллиты или алев
риты, чередующихся с пластами 
грубозернистых осадков, обычно пес
чаников. Слоистость пород обычно 
ритмичная, и основание слоев пес
чаников, как правило, располагает
ся на четко выраженной поверхности 
кровли слоев глинистых сланцев; и 
именно на нижней поверхности или 
подошве пластов песчаников лучше 
всего сохраняются полярные тексту
ры. Они обычно называются призна
ками подошвы пласта.
Движения земной коры в бассейнах 
осадконакопления. В тех случаях, 
когда в ходе осадконакопления толь
ко что образовавшиеся осадки оказы
ваются наклоненными или же испы
тывают сотрясение, какая-то их часть 
может прийти в движение и течь 
в виде полусцементированной массы. 
Возникающие при этом оползневые 
текстуры могут быть представлены 
волнообразными складками, напоми
нающими складчатость течения в твер
дых породах, или же пластами брек- 
чированного и нарушенного мате
риала в среде нормально слоистых 
пород. Эти текстуры возникают в ре
зультате незначительных движений 
земной коры. Некоторые текстуры 
крупных осадочных тел свидетель
ствуют о серьезных смещениях зем
ной коры во время осадконакопления. 
Подтверждениясуществования подоб
ных смещений могут быть лишь кос
венными; например, мощные толщи 
тонкозернистых или хемогенных 
(таких, как известняки) осадков сме
няются грубозернистым угловатым об
ломочным материалом, источник кото
рого, несомненно, находился в рас
полагавшихся по соседству гористых

районах. Подобные разрезы осадоч
ных пород могут указывать на срав
нительно быстрый подъем соседних 
участков земной коры, сопровождав
шийся усилением эрозии и сменой 
состава осадков, поставляемых в бас
сейны осадконакопления.
Более впечатляющим свидетельством 
диастрофизма является присутствие 
во многих разрезах осадочных пород 
угловых несогласий. В окаменелых 
органических остатках может и не 
быть зафиксирован длительный вре
менной перерыв в образовании двух 
соседних пластов, но тщательные по
левые наблюдения могут помочь уста
новить, что вышележащие слои транс
грессивно налегают на ранее обра
зовавшиеся формации с небольшим 
угловым несогласием. Наклон и эро
зия более ранних слоев могли иметь 
место в течение сравнительно корот
кого периода времени, предшество
вавшего отложению последующих 
слоев. Отчетливо выраженные угло
вые несогласия между сильно розня
щимися по возрасту породами (типа 
упоминавшегося в гл. 1 несогласия 
в Сиккар-Пойнт) являются вполне 
определенным указанием на крупные 
смещения земной коры и периоды 
интенсивной деформации, разделяю
щие две серии осадочных пород (при
мером этому может служить несогла
сие в основании стратиграфического 
разреза на фиг. 3-1).
Осадочные породы земной коры не 
образуют непрерывных слоев, а пред
ставлены сравнительно ограниченны
ми по площади пластами, отлагав
шимися в сравнительно кратковре
менно существовавших бассейнах. 
В некоторых участках земной коры — 
мобильных, или геосинклинальных, 
поясах — происходила аккумуляция 
мощных толщ осадков в относитель
но короткие периоды времени. В дру
гих участках земной коры — ста
бильных областях, или щ итах,— в 
течение длительных периодов исто
рии их существования не происходи
ло накопления осадков. Д ля того
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чтобы начались процессы осадко- 
накопления, в земной коре долж
ны существовать бассейны или участ
ки с пониженным рельефом, куда 
мог бы сноситься осадочный мате
риал, и приподнятые районы, отку
да бы поступал этот материал за 
счет процессов эрозии. Следователь
но, существует тесная взаимосвязь 
между теми процессами, которые ве
дут к изменению рельефа земной 
коры (деформация, воздымание и опу
скание, вулканическая активность), 
и осадконакоплением — процессом, 
который в конечном счете направлен 
на восстановление равновесия. По
этому изучение осадочных пород и 
деформаций земной коры тесно свя
зано между собой и должно осуще
ствляться во взаимосвязи; ниже мы 
увидим, что складки и разломы мо
гут зарождаться и продолжать раз
виваться во время формирования 
осадочных пород.

Форма и структура тел 
магматических пород

Геометрические особенности магма
тических пород находятся в тесной 
связи с их составом и способом обра

зования. Силикатные расплавы могут 
затвердевать с образованием магма
тических пород в любом месте земной 
коры (и, вероятно, ниже ее) и на ее 
поверхности. Нам уже известно, что 
плутонические породы, закристалли
зовавшиеся ниже поверхности Земли 
в виде интрузий, обычно представ
лены средне- и крупнозернистыми 
породами, тогда как вулканические 
продукты, излившиеся на поверх
ность Земли, обнаруживают тенден
цию к образованию мелкозернистых 
и стекловатых пород. Кроме этих 
структурных отличий, происхожде
ние магматических пород — вул
каническое или плутоническое — 
четко определяется по форме их 
тел.
Тела вулканических пород. Потоки 
базальтовых лав с небольшой вяз
костью, изливавшиеся из жерл и 
трещин, обычно растекаются в виде 
уплощенных пластов (фиг. 3-15), по
дошва которых, как правило, мелко
зернистая или стекловатая, тогда 
как прикровельная часть пузырча
тая или неровная. Более вязкие лавы 
(андезиты, риолиты, обсидианы) име
ют тенденцию к образованию более 
мощных и менее обширных по пло
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щади потоков; они образуют даже 
купола с незначительным горизон
тальным перемещением потоков. По
токи, излившиеся под водой, обладают 
своеобразной подушечной структу
рой, характеризующейся нагромо
ждением друг на друга блоков лав 
сфероидальной формы. Д ля пиро- 
кластических вулканических пород 
свойственно образование полярных 
текстур, присущих осадочным поро
дам.
Интрузии. Значительная часть зем
ной коры сложена интрузиями плуто
нических пород. Размер их меняет
ся от гранитных батолитов протя
женностью (по максимальному изме
рению) несколько тысяч километров 
и более до диабазовых даек мощ
ность которых не превышает несколь
ких сантиметров.
Для характеристики их формы были 
введены в употребление различные 
термины. В некоторых из них содер
жится указание на форму и разме
ры, в других отмечаются структур
ные соотношения плутонических тел 
с прорываемыми (вмещающими) по
родами. В геометрическом плане ин
трузии могут быть наиболее просто 
расклассифицированы на пластовые 
тела и плутоны.
Пластовые интрузии  (intrusive she
ets). Как правило, уплощенные тела 
среднезернистых пород мощностью 
от первых сантиметров до несколь
ких тысяч метров относятся к ка
тегории пластовых интрузий. Их 
пластообразная форма является след
ствием согласного внедрения магма
тических масс в толщи расслоенных 
пород или же их несогласного внед
рения по плоскостным или кольце
вым разломам. Интрузии первого 
типа известны как силлы и представ
лены полого залегающими телами. 
Интрузии второго типа называются 
дайками; они обычно внедряются 
вдоль крутопадающих трещин растя
жения в земной коре. Как правило, 
они образуют обширные дайковые 
поля, протягивающиеся на большие

расстояния или концентрирующиеся 
радиально вокруг древних центров 
вулканической активности. Некото
рые из этих линейных интрузий 
могут выполнять подводящие тре
щины, через которые происходило 
излияние больших объемов основ
ной магмы.
Плутоны. Все интрузии извержен
ных пород менее правильной геомет
рической формы могут быть объеди
нены в одну группу — группу плу
тонов. Форма и размеры плутонов 
могут изменяться в весьма широких 
пределах, но крупнейшие из них 
попадают в две главные категории: 
гранитные батолиты мобильных уча
стков земной коры и расслоенные 
интрузии основных пород более ста
бильных областей. Батолиты (или 
штоки, если площадь их составляет 
менее 100 км2) представлены обычно 
очень крупными телами, и их истин
ную форму удается наблюдать очень 
редко. Они большей частью изобра
жаются в виде тел с круто падающи
ми контактами, уходящими вниз на 
значительную глубину. Некоторые 
гранитные плутоны меньших разме
ров были изучены с большой деталь
ностью, и форма их, устанавливаемая 
обычно по характеру внутренних 
структур течения (расслоенности и ли
нейности), оказалась очень сложной. 
На фиг. 3-16 в качестве примера 
приведена структурная реконструк
ция плутона гор Ратлснейк в Юж
ной Калифорнии. Площадь обнажен
ной части плутона составляет около 
60 км2; он внедрен в основном не
согласно в изверженные и метамор
фические породы. Плутон имеет су
жающуюся к основанию воронкооб
разную форму, тогда как в его верх
ней части породы расходятся в виде 
языков. Один из таких языков просле
живается в горизонтальном направ
лении на расстояние 8 км от 
некка.
Внутренние структуры течения и рас- 
слоенность соответствуют в общих 
чертах воронкообразной форме тела.
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<1>иг. 3 -16. Ортографическая блок-диаграмма плутона гор Ратлснейк в Южной 
Калифорнии.
Показана форма плутона (отстроенная выше уровня современного рельефа). Штрихи указывают ориентиров- 
«у  структур течения в различных участках плутона (MacColl R . S ., Structural geology of Rattlesnake 
Mountain p lu ton, Geol. See. Am. Bull., 1964).

Другие плутоны сходных размеров, 
видимо, имеют намного более про
стую форму, хотя для некоторых из 
них также характерна воронкообраз
ная или грушевидная форма с узким 
некком в основании тел.
Крупные расслоенные интрузии ос
новного состава в древних стабиль
ных областях, по-видимому, харак
теризуются значительным превыше
нием горизонтальных (латеральных) 
параметров над мощностью по вер
тикали и могут иметь блюдцеобраз
ную, воронкообразную или клино
видную форму, в поперечном сече
нии сужающуюся книзу. Форма их 
на глубине неизвестна. Предполагае
мый вертикальный разрез через одну 
из таких интрузий изображен на 
фиг. 3-17.
Некоторые плутоны отчетливо секут 
структуры вмещающих пород, обыч

но метаморфических или извержен
ных, и, по-видимому, либо замести
ли существовавшие на их месте по
роды, либо внедрились вдоль не
правильной системы нарушений с по
следующим расширением их по мере 
увеличения объема интрузий. Дру
гие плутоны являются, несомненно, 
согласными (как по форме, так и по 
внутренним структурам) со структу
рами вмещающих пород и, вероят
но, внедрялись, с силой раздви
гая вмещающие породы в стороны. 
Ограничения многих гранитных плу
тонов выражены плохо; наблюда
ются постепенные переходы между 
плутоническими и вмещающими ме
таморфическими породами. Это позво
ляет допускать существование хими
ческих реакций вдоль контактов. Воз
можно, с глубиной характер краевых 
зон некоторых крупных гранитных
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IZZZI* ШШб Ш в
ИЕЗз ШЗ'о Ш« ШЗ*

ф и г . 3-17. Реконструированный поперечный разрез обнаженной части расслоенной
ультраосновной интрузии Маскокс, Северо-Западные территории, Канада
(Irvine Т. N .y Smith С. in: U ltram afic and related rocks, ed. P. J.Wyl lie , W iley, 1967).
1 — базальты; 2 — доломиты; з — кварциты; 4 — граниты; 5 — метаморфические породы; 6 — гранофиры; 
7— 8 — габбро; 9 — пироксениты. Богатые оливином породы (10—12): Ю — дуниты; 11 — перидотиты; 
12 — пикриты.

плутонов меняется. На нижних уров
нях, где генерируется гранитная маг
ма, возможно путем частичного плав
ления древних пород, контакты мо
гут быть диффузными и постепенными. 
Расплавленный материал является 
более легким, чем вмещающие поро
ды, что вызывает его подъем в выше
лежащие породы. На этом промежу
точном уровне поднимающиеся гра
ниты в основном приспосабливаются 
к вмещающим породам, обусловливая 
в момент подъема их деформацию 
и пластичное течение. На самых 
верхних уровнях по мере приближе
ния гранитных масс к поверхности 
и охлаждения они перемещаются 
вдоль нарушений в менее пластич
ных породах и могут внедряться 
в них в виде сложных по морфологии 
(языкообразных, воронкообразных) 
и т. п.) несогласных плутонов. 
Механизм внедрения и извержения 
магматических масс в действитель
ности понят еще не до конца; уста
новлено лишь, что, по-видимому, на
иболее важными факторами в этом

процессе являются гравитационная 
неустойчивость легких текучих масс 
на глубине и внутреннее давление 
растворенных летучих в магмах. 
Картирование интрузий извержен
ных пород — сравнительно простая 
задача благодаря резким, как пра
вило, контактам их с другими поро
дами. Но пространственная интерпре
тация их структур затруднена, по
скольку простая геометрическая про
екция структурных особенностей по
верхностных обнажений на глубину 
не всегда возможна. Простые пла
стообразные интрузии не вызывают 
затруднений в этом плане; то же 
самое относится к целому ряду от
четливо цилиндрических интрузий, 
в особенности к таким, как «некки» 
и «штоки», заполняющим жерла эро
дированных вулканов и, вероятно, 
сохраняющим постоянный диаметр на 
значительную глубину. Но структу
ры крупных плутонов на глубине 
невозможно установить без подзем
ных выработок или геофизических 
исследований.
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Природные разломы и разрывы

Поверхность Земли рассечена раз
нообразными плоскостями разломов 
и разрывов. Наиболее распростра
нены среди них близко расположен
ные друг к другу системы взаимно 
параллельных трещин (joints), вдоль 
которых не происходит видимого сме
щения пород. Для остальных раз
ломов свойственно перемещение по
род относительно друг друга по пло
скости разлома. Они отчетливо раз
личаются между собой по положению 
и особенностям проявления, но обыч
но называются одним общим терми
ном — сбросы (faults).
Нарушения обоих типов возникают 
под влиянием приложенных к твер
дым породам сил (стресс). Проявле
ние стресса (напряжения) может быть 
вызвано подвижками в земной коре 
или тектоническими напряжениями 
иного рода; могут существовать так
же термальные стрессы, связанные 
с процессом охлаждения извержен
ных пород, или же остаточные стрес
сы, свойственные породам, образо

вавшимся на глубине и выведенным 
на поверхность эрозией. В гл. 8 
будут исследованы возможные при
чины возникновения трещин и сбро- 
сов; в данном разделе будут рассмот
рены только особенности их геомет
рических форм.
Трещины. Лишь немногие обнажения 
горных пород на поверхности Земли 
не имеют никаких трещин; и если 
поверхность обнажения не подверга
лась постоянному воздействию эро
зионной деятельности льда, волн или 
ветра, то на ней отчетливо просту
пает характерный для нее рисунок 
трещиноватости. В тех случаях, ког
да в породах развиты системы тре
щин нескольких направлений, поро
ды приобретают способность раска
лываться на блоки, по форме грубо 
напоминающие параллелепипед
(фиг. 3-18); величина блоков опреде
ляется расстояниями между трещина
ми и может колебаться от нескольких 
миллиметров до многих метров. Ряд 
пород раскалывается по трещинам так 
же, как и по некоторым плоскостям 
проникающих текстур, таким, как

ф и г . 3-18. Пересекающиеся системы трещин в  метаморфических породах (линейность 
параллельна рукоятке молотка).
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слоистость или листоватость; но на 
этом их сходство с проникающими 
текстурами заканчивается. Хотя тре
щиноватость пород может и совпа
дать с некоторыми плоскостями, на
пример с поверхностью напластова
ния в осадочных породах или слои
стостью течения в магматических 
породах, она всегда будет характери
зоваться ограниченными по площади 
дискретными поверхностями и не мо
жет в этом отношении сравниваться 
с проникающими текстурами. 
Трещиноватость пород играет важ
ную роль в определении морфологии 
рельефа, и в тех случаях, когда одна 
из систем трещин наиболее четко вы
ражена (особенно, если эта система 
трещин является главной), могут 
возникнуть заметные на аэрофото
снимках «линейные» элементы релье- 
фа.
В ряде массивных пород (в особен
ности в гранитах, гнейсах и песчани
ках) обычно развита система трещин, 
субпараллельная поверхности релье
фа. Эти трещины образуют более 
густую сеть вблизи поверхности, обу
словливая скорлуповатое отслаива
ние пород и появление куполовидных 
форм обнажений. С глубиной, по-ви- 
димому, такие трещины исчезают; их 
образование связывают с влиянием 
остаточного напряжения, возникаю
щего в результате снятия нагрузки 
при эрозии.
Иногда в полого лежащих слоистых 
осадочных породах развита сеть пло
скостных (систематических) трещин 
с удивительно хорошо выдержанной 
ориентировкой на большой площади. 
Эти трещины обычно имеют крутое 
или вертикальное падение, и для 
них достаточно фиксировать лишь 
направление их простирания. Они 
субперпендикулярны слоистости по
род, и обычно им сопутствует сеть бо
лее мелких (несистематических) тре
щин невыдержанного простирания. 
Например, в сланцах района Хоутс- 
дейл, Аппалачское плато, Пенсиль
вания, основное направление про

стирания этих систематических тре
щин (показано жирными линиями 
на фиг. 3-19) ориентировано, как 
правило, поперек регионального про
стирания слоистости (главное про
стирание несистематических трещин 
показано на фиг. 3-19 тонкими ли
ниями).
Трещины свойственны также сильно 
складчатым и метаморфизованным по
родам; в них они обычно контроли
руются проникающими текстурами 
более строго. Например, в сильно 
складчатых породах с хорошо выра
женной линейностью четко прояв
ленные трещины ориентированы 
в основном субперпендикулярно к ли-
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ф и г . 3-19. Среднее простирание трещин 
в некоторых участках листа Хоутсдейл, 
Пенсильвания.
I — упорядоченная система трещин; 2 — 
неупорядоченная система трещин; 3 — след 
антиклинальной оси; 4 — след синклинальной 
оси (Nickelsen R. S., Hough V. D., Jointing in the 
Appalachian Plateau of Pennsylvania, Geol. Soc. 
Am. Bull., 1967).
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ф и г . з-20. Столбчатая трещиноватость (отдельность) в горизонтальных лавовых потоках, 
восточный Орегон

нейыым структурам (поперечные тре
щины). Вдоль поверхностей этих тре
щин наглядно можно видеть истин
ную форму складок. В большинстве 
деформированных пород региональ
ный рисунок трещин достаточно сло
жен. Они возникают, по-видимому, 
с относительной легкостью, и во мно
гих телах имеются системы трещин 
различной ориентировки, образовав
шиеся в разное время. Ранние тре
щины превращаются иногда в ходе 
более поздних деформаций в разло
мы и даже вовлекаются в складча
тость и изгибаются. По трещинам не
редко развиваются тонкие жилы, 
в частности при выполнении их более 
поздними минералами, такими, как 
кварц и кальцит. В ряде случаев 
трещины служат путями проникно
вения интрузий.
В потоках лав, силлах, дайках и 
других мелких интрузиях иногда 
развита уникальная трещиноватость, 
разбивающая породы на гексагональ
ные или пятиугольные призмы, ори
ентированные обычно перпендику
лярно поверхности изверженных 
пород (фиг. 3-20). Эта столбчатая 
отдельность обусловлена напряже
нием при растяжении, возникающим

в результате охлаждения, когда тре
щины ориентируются перпендикуляр
но изотермической поверхности. В 
большинстве плутонов трещины раз
виты весьма широко и обладают опре
деленной ориентировкой по отноше
нию к поверхности интрузий. В ряде 
случаев они выполнены поздними 
пегматитовыми дайками и, по-види
мому, образовались под влиянием 
напряжения, возникшего при внед
рении или охлаждении магматиче
ских масс.
Описано много других типов трещи
новатости, характерных для разнооб
разных пород и, вероятно, имеющих 
различное происхождение. Несмотря 
на то что трещины относятся к числу 
самых распространенных геологиче
ских структур, они все еще слабо 
изучены.
Сбросы. Нарушения на поверхности 
Земли, по которым происходит диф
ференцированное смещение пород, 
объединяются в группу так называе
мых сбросов. Сбросы сильно разли
чаются по своим особенностям. Неко
торые из них представлены прерыви
стыми поверхностями, видимыми в не
больших обнажениях; другие обра
зованы столь же четкими поверхно
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стями, но их положение и протяжен
ность могут быть выявлены лишь 
в процессе картирования. Многие 
сбросы проявляются в виде зон рас- 
сланцевания мощностью до 1 км 
и более, состоящих из огромного 
числа разрывных нарушений, сопро
вождающихся участками деформиро
ванных, раздробленных или милони- 
тизированных пород. Фиксируемые 
смещения вдоль сбросов изменяются 
от нескольких сантиметров до сотен 
километров, как это наблюдается 
в крупной зоне разлома Сан-Андреас 
в Калифорнии.
Сбросы могут образоваться под влия
нием разнообразных механических 
процессов. Некоторым из них свой
ственны четкие поверхности при срав
нительно небольшом смещении вдоль 
них; по-видимому, они возникают за 
счет хрупких деформаций. Другие 
сбросы образованы по поверхностям 
скольжения, вдоль которых не про
исходит полной потери связи пород 
и которые обладают более «пластич
ными» свойствами. Часть сбросов от
четливо сопутствует землетрясениям; 
вдоль некоторых известных разломов 
во время землетрясений происходят 
линейные нарушения почвы. Однако, 
являются ли такие нарушения след
ствием или причиной землетрясений, 
не установлено. Известны также сбро
сы, вдоль которых происходит мед
ленное непрерывное «скольжение» по
род со скоростями, которые могут 
быть измерены с помощью очень 
чувствительных приборов.
Сбросы нередко обнаруживают гео
метрическую взаимосвязь с другими 
структурами в пересекаемых ими 
породах, и в ряде случаев эта связь, 
по-видимому, является также и гене
тической. Имеется, например, тес
ная сопряженность между складко
образованием горизонтально залегаю
щих слоистых пород и разломами: 
рисунки региональных нарушений, 
обусловленные ассоциирующимися 
складками и разломами, обычно очень 
сходны. В некоторых случаях склад

кообразование предшествует сбросо- 
образованию, в других отмечается 
обратное соотношение; иногда оба 
эти процесса проявляются одновре
менно. По некоторым сбросам сме
щения происходили лишь один раз, 
после чего наступила их «смерть». 
Активность других сбросов возоб
новлялась неоднократно на протя
жении их длительной геологической 
истории, и конечное их проявление 
является суммарным эффектом мно
гих смещений.
Многие разломы развиваются по ра
нее существовавшим трещинам. Гео
логические границы между породами 
различного состава часто сопровож
даются сбросами. Такие поверхности 
являются плоскостями концентрации 
напряжений, и вдоль них легче всего 
достигаются условия, необходимые 
для возникновения сбросов. Поэтому 
плоскости напластования осадочных 
формаций, границы метаморфических 
комплексов, поверхности несогласий 
и краевые зоны крупных интрузий 
служат обычными местами проявле
ния сбросовых нарушений.
Смещения по сбросам. Истинное на
правление и характер перемещения 
вдоль конкретного сброса относитель
но зафиксированной системы коор
динат обычно выяснить невозможно. 
Даже для установления относитель
ного направления смещения необ
ходимо знать положение ранее сопри
касавшихся точек на разных сторо
нах сброса. При картировании, как 
правило, устанавливается кажущее
ся смещение обычно в горизонталь
ной плоскости. Рассмотрим приве
денный на фиг. 3-21 сброс F , вдоль 
которого происходит видимое пере
мещение в горизонтальной плоскости 
слоя L  на расстояние h. Вектор h 
соответствовал бы действительному 
смещению, если бы оно происходило 
в горизонтальной плоскости; но на
блюдаемый разрыв между пластами 
мог быть следствием их смещения d 
в направлении падения сброса или же 
бесчисленного количества наклонных

178



СТРУКТУРА И ФОРМА ГЕО ЛОГИЧЕСКИХ ТЕЛ ГЛАВА 3

ф и г .  3-21. Изображение на горизонтальной 
поверхности смещения слоя L сбросом F.
Направления возможных векторов перемещения: 
вдоль простирания — h, по падению — d, косо 
ориентированное — о.

смещений, таких, как о. Переме
щением разобщенных частей пласта L  
в обратном направлении вдоль любой 
из этих линий можно вернуть их в ис
ходное положение. Однако если пласт 
L  является крылом складки, как 
это показано на фиг. 3-22, то при 
смещениях h, d и о характер рисунка 
в горизонтальном сечении будет раз
личным, и лишь определение поло
жения шарнирной линии складки по 
обе стороны сброса позволит пра
вильно установить относительное пе
ремещение вдоль сброса (t на фиг. 
3-22).
Даже в наиболее благоприятной об
становке может быть выявлен только 
вектор относительного смещения по 
сбросу. Этот вектор связывает конеч
ное положение ранее соприкасавших
ся точек на разных сторонах сброса, 
но не фиксирует истинный путь, по 
которому они перемещались после 
отрыва друг от друга. Из приведен
ного на фиг. 3-23 примера видно, 
что при известном векторе смещения 
путь, проделанный перемещавшейся 
точкой, может быть различным. Иног
да указанием на направление истин
ного перемещения могут служить 
линейные структуры (зеркала сколь
жения и борозды), возникающие на 
поверхности сброса при дифферен-

ф и г .  3-22. Смещение шарнирной линии 
складки сбросом F определяется вектором t.

циальных подвижках (фиг. 3-24). 
Ориентировка линейных структур мо
жет быть подчинена одному направ
лению, совпадающему с направлени
ем вектора перемещения, установ
ленного по другим признакам. Но для 
многих сбросов характерно присут
ствие нескольких различно ориенти
рованных систем линейных структур, 
причем в этих случаях поздние линей
ные структуры накладываются на 
более ранние и затушевывают их. 
Образование таких сбросов происхо
дило сложным путем в результате 
неоднократно повторявшихся разно
направленных подвижек.

Пунктирные линии — некоторые пути возможного 
перемещения из бесчисленного их множества.
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ф и г . 3-24. Зеркала скольжения на обнаженной поверхности сброса (трещины располагаются 
примерно на расстоянии 1 м).

Векторы смещения в пределах круп
ных разломов для различных участ
ков структуры сильно меняются по 
направлению и величине, а иногда 
даже и по знаку. Некоторые разломы 
полностью затухают или сменяются 
складками. Перемещения по таким 
разломам не могут быть всецело ли
нейными, и им может сопутствовать 
компонент вращения. Эти компонен
ты вращения (вокруг оси, перпен
дикулярной плоскости сброса), если 
они не проявлены достаточно ярко, 
очень легко пропустить.
Многие сбросы выходят на дневную 
поверхность, и если их активность 
совпадала по времени с формирова
нием рельефа, то смещения по ним 
могли привести к возникновению 
сбросовых уступов. Высота последних 
может измеряться метрами, как это 
часто наблюдается в сбросах, возни
кающих при землетрясениях, но они 
могут также быть представлены обры
вистыми горными склонами высотой 
в тысячи метров, подобно восточному 
флангу Сьерра-Невады в Калифор
нии. Такие уступы обычно сильно

изменяются под влиянием эрозии. 
Некоторые древние уступы часто име
ют эрозионное происхождение за 
счет различной устойчивости к вы
ветриванию разнотипных пород, при
веденных в соприкосновение по сбро
су.
Некоторые сбросы во время осадко
накопления или вулканической дея
тельности были постоянно или перио
дически активными. Стратиграфиче
ские разрезы осадочных формаций 
на противоположных крыльях таких 
сбросов будут заметно отличаться. 
Сбросы, совпадающие с естественны
ми границами осадочных пород, в 
частности с границами между пла
стами, могут не иметь ясно видимых 
свидетельств смещения или перерыва 
в стратиграфическом разрезе и по
этому могут остаться неопознан
ными.
Геометрическая классификация сбро
сов. Наиболее широко используемая 
классификация сбросов основывается 
на ориентировке плоскости наруше
ния и вектора смещения. Большинст
во сбросов имеет более или менее
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ф и г .  3-25. Висячее и лежачее крылья 
косо ориентированного сброса.

плоскую поверхность довольно выдер
жанной ориентировки и падение, от
личное от вертикального или гори
зонтального. Противоположным сто
ронам сбросов присвоены специаль
ные названия, перенятые из термино
логии горнорудной промышленности: 
висячим крылом называют ту часть, 
которая расположена выше наклон
ной поверхности сброса, лежачим 
крылом — часть, расположенную 
ниже (фиг. 3-25). Основываясь на 
этих терминах, применяется следую
щая классификация:
1. Сбросы со смещением по падению 
сбрасывателя (dip-slip faults) — сбро
сы, вектор смещения которых совпа
дает с падением плоскости наруше
ния; в случае нормального сброса

ф и г .  3 -26 . Сбросы (нормальный 
и обратный) со смещением по падению 
сбрасывателя.

(normal fault) висячее крыло опуще
но по отношению к лежачему; при 
обратном сбросе (reverse fault), назы
ваемом также взбросом (thrust fault), 
висячее крыло приподнято по отно
шению к лежачему (фиг. 3-26). Если 
сброс ориентирован вертикально, раз
личия между этими двумя типами 
сбросов отсутствуют.
2. Сбросы со смещением по простира
нию сбрасывателя (strike-slip faults) 
— сбросы, вектор смещения которых 
параллелен простиранию плоскости 
сброса. Они также называются попе
речными и горизонтальными сброса
ми, или сдвигами. Падение их обычно 
крутое или вертикальное, и в зави
симости от направления смещения 
пород крыла, против которого стоит 
наблюдатель, различают правосто
ронние и левосторонние сбросы (фиг. 
3-27).
3. Сбросы с косым смещением (oblique- 
slip faults) относятся к числу наибо
лее распространенных. Вектор сме
щения в них ориентирован косо отно
сительно простирания и падения пло
скости нарушения и может быть 
разложен на составляющие компо
ненты по простиранию и падению 
(фиг. 3-28).
Внутри этой общей геометрической 
классификации было выделено зна
чительное число специфических раз
новидностей сбросов. Специального 
упоминания заслуживают пологие на
двиги (low-angle thrust), которые по 
способу образования, по-видимому, 
отличаются от разломов с крутым

ФИГ. 3-27. Левосторонний сброс со 
смещением по простиранию сбрасывателя 
(ориентирован вертикально).
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ф и г .  3 -28 . Сброс с косым смещением; 
вектор смещения t разложен на 
компоненты по простиранию (h) и 
падению (d).

или умеренно крутым падением. За
легают они с пологим падением или 
горизонтально, и плоскость наруше
ния в них представлена отчетливо 
выраженной поверхностью, вдоль ко
торой смещение сравнительно тонких 
плит пород может достигать 100 км 
и более. Пологие надвиги свойствен
ны горизонтально лежащим или сла

бо складчатым сериям осадочных по
род и, как правило, хорошо согла
суются с плоскостями напластования 
(фиг. 3-29). Их существование уста
навливается по повторению в разре
зах одновозрастных пластов осадоч
ных пород, залеганию в стратигра
фических разрезах заведомо более 
древних формаций поверх молодых 
или по наложению формаций одной 
фации (например, карбонатных отло
жений) на другую (кремнистых гео- 
синклинальных осадков), имеющую 
тот же возраст.
Происхождение этих надвигов до 
конца не выяснено; ясно лишь, что 
образование их за счет сокращения 
земной коры, как это вначале пред
полагалось, маловероятно. Более ве
роятным кажется их образование 
путем скольжения тонких пластов 
пород под влиянием силы тяжести 
по полого наклоненным плоскостям

J

ф и г .  3-29. Разрез через газоносные отложения Саванна-Крик, Альберта, с изображенными 
Выделены осадочные формации различного типа и возраста (Fox F. G., Am. Assoc. Petr. Geol. Bull., 1959).
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со слабым сцеплением, что приводит 
к перекрыванию надвигом сходных 
слоев в другом районе. В альпийских 
сериях пород (фиг. 3-30) можно обна
ружить много таких поверхностей 
надвигов, по которым пластины по
род (покровы) нагромождались одна 
на другую или сминались вместе с 
подстилающими породами. Некото
рые пласты надвигались на древние 
эрозионные поверхности и во время 
своего перемещения сами подверг
лись эрозии с образованием грубых 
осадков типа конгломератов, пере
крывавшихся затем этим же продол
жавшим движение надвигом. Почти 
полная эрозия таких приповерхност
ных взброшенных пластов может при
вести к сохранению лишь небольших 
пятен (останцов) экзотических пород, 
явно выпадающих из стратиграфи
ческой последовательности пород. Об
разование пологих надвигов тесно 
связано со складкообразованием.

Деформационные структуры

Структуры, возникающие в породах 
земной коры в процессе течения твер
дых тел под влиянием механических 
напряжений, могут быть представ
лены как микроскопическими пласти
ческими деформациями в кристаллах 
типа дислокаций или двойникова- 
ния, так и гигантскими складчатыми 
покровами типа шарьяжей, установ
ленных в Альпийских горных цепях 
Европы. Геометрические свойства 
и механические условия образо
вания этих структур, так же как 
и их размеры, сильно разнятся меж
ду собой и в целом о них известно 
гораздо меньше, чем о любой из рас
сматривавшихся ранее простых струк
тур.
Имеются две основные причины для 
того, чтобы геологи обратили внима
ние на такие деформационные струк
туры. Во-первых, они являются

Уровеньморя

К-мел\ J-юра; М-миссисипий; Ъ-девон и древнее,

на нем пологими надвигами.
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ф и г .  з-зо. Разрез через Гланер-Альп в Швейцарии с изображенными на нем шарьяжам1 
1933).

источником информации о механизме 
течения в твердых породах и о физи
ческих условиях, благоприятствую
щих этим процессам. Во-вторых, зна
ние характера смещений и напряже
ний, обусловливающих их образова
ние, помогает выяснению круп
номасштабных процессов деформа
ции и течения в земной коре, вслед
ствие которых и возникают эти струк
туры.
В этом разделе основное внимание 
будет сосредоточено на рассмотре
нии геометрических свойств дефор
мационных структур. Сведения об 
их генезисе рассматриваются в 
гл. 8.
Геометрические свойства складок.
Многие породы земной коры облада
ют слоистостью и листоватостью. В 
большинстве осадочных и в некото
рых изверженных породах эти пло
скостные текстуры в момент своего 
образования обладали субгоризон- 
тальной ориентировкой и поэтому 
могут играть роль универсального 
«индикатора», позволяющего опре
делять последующие дислокации в 
земной коре. В метаморфических по
родах листоватость в момент обра
зования редко имеет горизонтальную

ориентировку, но представляет собой 
обычно плоскостную текстуру, что 
позволяет восстановить все поздней
шие деформации. Лишь в немногих 
участках земной коры сохранились 
совершенно ненарушенные подобные 
плоскостные текстуры. В процессе 
прогрессирующей деформации меня
ется их первоначальная ориентиров
ка, и они во все большей степени 
вовлекаются в складкообразование; 
местами происходит разрыв и раста
скивание их, в результате чего ранее 
непрерывные пласты могут сохра
ниться в виде изолированных фраг
ментов, или будин, а первичные по
верхности слоистости и листоватости 
могут быть частично или полностью 
переориентированы в новую систему 
поверхностей.
Ш ирокая распространенность раз
номасштабных складок, будин и дру
гих деформационных структур силь
но затрудняет работу геологов-съем- 
щиков. Многие межформационные 
контакты представлены не сравни
тельно ровными плоскими поверхно
стями, которые могут быть путем 
проецирования отстроены в трехмер
ном масштабе, а сильно искривлены 
и разорваны. Породы с такими про
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и покровами (Oberholzer Geologie der Glaneralpen, Beitrage zur Geol* К arte der Schweiz.,

икаю щ им и текстурами, как слои
стость, листоватость и линейность, 
собраны в разномасштабные складки 
и сложно изогнуты с образованием 
чрезвычайно разнообразных текстур
ных рисунков, кажущихся на первый 
взгляд совершенно бессистемными. 
Н а сложность этих структур геологи 
вынуждены обращать особое внима
ние как по причине технических 
трудностей, возникающих при кар
тировании и трехмерной геометриче
ской интерпретации геологических 
тел, так и по той причине, что они 
позволяют понять некоторые особен
ности деформаций в земной коре. 
Механизм деформаций, вызывающих 
образование складок в твердых рас
слоенных и рассланцованных поро
дах, еще слабо изучен; но большое 
разнообразие типов пород, подвер
гающихся складкообразованию, и ши
рокий набор геометрических форм 
складок ясно указывают на то, что 
образование складок не может быть 
обусловлено какой-то одной причи
ной. Очевидно, все слоистые и листо
ватые породы — от осадочных серий 
с массивными однородными пластами 
мощностью в несколько сотен метров 
до пород с отчетливой листоватостью

(типа филлитов и глинистых слан
цев) — могут образовывать складки 
при определенных благоприятных фи
зических условиях. Однако складки, 
возникающие в породах с резко раз
личными механическими свойствами, 
заметно отличаются по своей геомет
рии, и бесполезно искать какой-то 
универсальный механизм, с помощью* 
которого можно было бы объяснить 
их образование. Ясно одно, что склад
ки почти одинаковых геометрических 
форм образуются вновь и вновь на 
протяжении длительной геологиче
ской истории Земли в породах сход
ного состава и что геометрические 
формы складок являются ключом 
к познанию не только кинематики их 
образования, но и механизма этого* 
процесса. Поэтому предпосылкой для 
понимания процесса складкообразо
вания является точное описание гео
метрической формы, ориентировки и 
симметрии распространенных типов, 
складок.
К счастью для геологов, складки 
самых разных размеров могут обла
дать одинаковыми геометрическими 
свойствами, в связи с чем непосред
ственное детальное изучение мелких 
складок обеспечивает исследователей
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ф и г . 3 -31 . Схематическое изображение 
волнообразной складчатой поверхности.

ф и г. 3 -32 . Складки, состоящие из 
«соединяющихся между собой крыльев, с 
небольшими шарнирными зонами.

-ф и г . з-зз. Складки, образованные 
соединяющимися между собой шарнирными 
зонами с небольшими крыльями.

информацией, помогающей при карти
ровании очень крупных складок. По 
этой причине в нижеприведенном опи
сании абсолютный размер складок не 
принимается во внимание. 
Геометрические элементы складча
той поверхности. В складчатых се
риях пород структурные поверхно
сти, ранее бывшие плоскими, искрив
лены. Среди этих поверхностей на 
основании чисто качественных при
знаков можно выделить две группы. 
Примером поверхностей первой груп
пы может служить любая частная 
поверхность пород с хорошо выра
женными структурами проницания 
типа листоватости, которая не выде
ляется какими-либо специфическими

свойствами и по разные стороны 
которой листоватость пород одно
типна. К поверхностям второй груп
пы относятся поверхности раздела 
в слоистых сериях, отделяющие за
метно различающиеся типы пород, 
например границы кровли пластов. 
Поверхности этого типа не относятся 
к числу проникающих текстур и мо
гут быть уникальными для данного 
геологического тела. В любом слу
чае выбранные поверхности имеют 
примерно периодическую волнооб
разную форму; по разные стороны 
этих поверхностей изгибы пород в 
общих чертах согласуются между 
собой (фиг. 3-31). В общем случае 
эти волнообразные формы являются 
чем-то средним между двумя идеаль
но правильными формами. Пример 
одной из них приведен на фиг. 3-32; 
изображенная здесь волнообразная 
поверхность образована правильны
ми плоскостными сегментами, назы
ваемыми крыльями складок; они свя
заны друг с другом резкими углова
тыми перегибами, называемыми шар
нирами. В идеальном случае шар
нирные зоны не имеют площадного 
измерения и такие складки состоят из 
сочленяющихся между собой крыль
ев. Вторая форма складок изобра
жена на фиг. 3-33; в этом примере 
видна серия параллельных аркооб
разных складок без каких-либо при
знаков плоскостных структур. Такие 
складки можно рассматривать как 
серию шарнирных зон, связанных 
крыльями, не имеющими площадного 
измерения. Большинство складчатых 
поверхностей относится к числу про
межуточных между этими двумя край
ними формами. Например, складки, 
изображенные на фиг. 3-34, имеют 
хорошо выраженные шарнирные зо
ны, сочленяющиеся друг с другом 
посредством заметно более ровных 
сегментов, соответствующих крыль
ям складок. Разделение складчатой 
поверхности на шарнирную зону 
и крылья осуществляется довольно 
произвольно.
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ф и г . 3-34. Небольшие складки в слоистых метаморфизованных кремнистых сланцах 
{предгорья Сьерра-Невады, Калифорния).

В складчатых поверхностях в трех
мерном измерении могут быть выде
лены следующие геометрические эле
менты:
1. Где-то между парой противолежа
щих шарнирных зон должна рас
полагаться линия, отделяющая из
гибы одного направления от изгибов 
другого.
Эта линия, называемая линией пе
региба (inflection line), может 
быть принята за границу раздела 
двух складок. В некоторых склад
ках, имеющих «куполовидную» или 
«ладьевидную» форму, линия пере
гиба почти полностью замыкается;

в других складках, имеющих более 
правильную волнообразную форму, 
перегибы складки могут быть пред
ставлены двумя субпараллельными 
линиями, не соединяющимися в пре
делах обнаженной части складки 
(фиг. 3-35).
2. Между двумя линиями перегибов 
обычно имеется еще одна линия, сое
диняющая на поверхности складки 
точки наибольшего изгиба (фиг. 3-36). 
Она называется шарнирной линией  
складки (hinge line). В некоторых 
складках за шарнирную линию при
нимается линия в центральной части 
пологой шарнирной зоны.

ф и г . 3-35. Линии перегиба на складчатой поверхности.
Слева — замкнутая линия перегиба в складке «ладьевидной» формы; справа— открытые (не соединяющиеся) 
линии перегиба простой складки.
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ф и г . з-зб. Шарнирные линии (пунктирные) 
на складчатой поверхности.

Серии складчатых поверхностей. 
Складка не ограничивается лишь од
ной поверхностью, а представляет 
собой трехмерную структуру, в кото
рую вовлечены мощные серии рас- 
сланцованных или слоистых пород. 
Складчатые поверхности в хорошо 
рассланцованных породах распреде
ляются более или менее единообраз
но, и для выяснения ориентировки 
и морфологии складки всегда может 
быть выделено несколько удобных, 
отстоящих друг от друга на некото
рое расстояние поверхностей. В рас
слоенных же сериях пород наиболее 
заметными складчатыми поверхно
стями являются границы определен
ных пластов, которые обычно и выби
раются при анализе геометрических 
форм складок. Для наших задач нет 
нужды делать различия между этими 
двумя крайними примерами, посколь
ку нас интересует только геометрия 
форм тесно сближенных серий поверх
ностей или их пар.
В складках, образованных сериями 
поверхностей, можно выделить сле
дующие геометрические элементы 
(фиг. 3-37):

1. Плавная поверхность, проходящая 
через линии перегиба ряда после
довательных складчатых поверхно
стей, называется поверхностью пере
гиба (inflection surface). Она огра
ничивает контуры складки в серии 
этих складчатых поверхностей.
2. Плавная поверхность, проходящая 
через шарнирные линии ряда после
довательно расположенных плоско
стей, называется осевой поверхностью 
(axial surface), или осевой плоскостью 
(axial plane), складки, если, как 
это обычно бывает, она оказывает
ся плоской.
Некоторые складки имеют более слож
ную форму, чем в приведенных выше 
примерах, и в них может быть уста
новлено более одной осевой поверх
ности без разделяющих их поверх
ностей перегиба. Обычно складки 
этого типа, называемые сопряжен
ными, или сундучными, имеют две 
противоположно наклоненные осе
вые поверхности (фиг. 3-38). ~ 
Цилиндрические складки. Обнажен
ные участки многих складок пред
ставляют собой набор поверхностей 
цилиндрической формы, имеющих 
одинаково ориентированные продоль
ные оси. Эта продольная ось, назы
ваемая осью складки (fold axis), па
раллельна шарнирным линиям и ли
ниям перегиба всех складчатых по
верхностей (фиг. 3-39). Такие склад
ки называются цилиндрическими. 
Все остальные складки относятся к 
числу нецилиндрических; но если 
изгиб шарнирной линии не слишком

Поверхности перегиба\
Осевая поверхность

ф и г . 3-37. Осевая поверхность и поверхности перегиба в серии складчатых поверхностей. 
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Осевые поверхности

«ф и г . з-зs Сопряженная, или сундучная, 
«кладка о двумя осевыми поверхностями.

заметен, то можно допустить, что 
нецилиндрические складки состоят из 
целого ряда ориентированных по- 
разному цилиндрических сегментов. 
Если, кроме того, цилиндрическая 
«складка или ее сегмент имеют осевую 
плоскость, то в этом случае ее назы
вают плоскостной цилиндрической 
складкой (plane cylindrical fold) 
(фиг. 3-39). Такие складки или их 
сегменты играют важную роль, по
скольку ориентировка их осей и осе
вых плоскостей может быть замерена 
и вынесена на карту в виде соответ
ствующих условных знаков. 
Поперечные разрезы цилиндрических 
складок. Поперечное сечение цилинд
рической складки или ее сегмента 
в направлении, перпендикулярном 
оси складки, называют нормальным 
профилем, или поперечным разрезом, 
складки. На таких разрезах отчет
ливо проявляется истинная форма 
складчатых поверхностей; в плоских 
сечениях во всех других направле
ниях их форма в той или иной сте
пени искажается. Складки, как это 
можно видеть в поперечных сечениях, 
обнаруживают большое разнообразие 
геометрических свойств как общего, 
так и частного характера. 
Большинство геологов среди пло
скостных цилиндрических складок 
различают две обширные группы в

ф и г . 3-39. Цилиндрическая складка 
с осевой плоскостью (плоскостная 
цилиндрическая складка).

зависимости от их сходства с одним 
из двух геометрически идеальных 
крайних типов. В первом типе, на
зываемом подобными складками (simi
lar fold), соседние складчатые поверх
ности имеют в точности совпадающие 
формы и могут быть совмещены про
стым перемещением в осевой пло
скости, перпендикулярной оси склад
ки. В таких складках, следовательно, 
расстояние между двумя складча
тыми поверхностями, замеренное в 
осевой плоскости (Т  на фиг. 3-40), 
сохраняется постоянным по всей 
складке. Во втором типе складок, 
называемых параллельными, или кон
центрическими, складками (parallel, 
concentric folds), соседние складча
тые поверхности располагаются кон
центрически и расстояние между ни
ми в направлении, перпендикуляр
ном складчатым поверхностям (t на 
фиг. 3-41), является постоянным. 
Встречающиеся в природе складки 
не совпадают точно ни с одним из 
названных типов, хотя в листоватых 
породах складки по своей форме 
приближаются к идеальным, а в ме
ханически прочных пластах, заклю
ченных в болез податливых, складки 
по форме приближаются к складкам 
концентрического типа. Одну груп
пу складок, обычно характерную для 
сильно рассланцованных и расслоен-
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ф и г . 3 -40 . Подобные складки.
Слева — симметричная, справа — асимметричная; 
расстояние Г постоянно по всей складке.

ф и г . 3 -41 . Параллельная, или 
концентрическая, складка; расстояние t  
постоянно по всей складке.

ных пород, нелегко вместить в рам
ки вышеприведенной классификации. 
Их крылья имеют хорошо выражен
ную плоскостную форму, а шарнир
ная зона чрезвычайно узка. Им 
свойственна, как правило, двусто
ронняя симметрия относительно осе
вых плоскостей. Называют их обычно 
V-образными (chevron), коленообраз
ными (kink), или зигзагообразными 
(zig-zag), складками. Как правило, 
они ассоциируются и, по-видимому, 
генетически связаны с уже упоминав
шимися сундучными, или сопряжен
ными, складками, которые обычно 
образованы парами коленообразных 
складок с противоположно наклонен
ными осевыми плоскостями. 
Коленообразные складки, как оди
ночные, так и сопряженные, хотя 
и встречаются главным образом в 
виде мелких складок в листоватых 
породах, свойственны также сериям 
массивных и слоистых пород, и мас
штаб их тем мельче, чем тоньше пла
сты. Пример такой крупной складки 
в слоистых осадочных породах из 
района Фирвальдштетского озера в

Швейцарии приведен на фиг. 3-42. 
Известны намного более крупные 
складки подобного типа. 
Ориентировка складок. Одним из са
мых старых способов описания при
мерной ориентировки складок слу
жит характеристика направления их 
«замыкания», т. е. положения шарни
ра складки (его ориентировки вверх 
или вниз). Термин по своему проис
хождению является стратиграфиче
ским и может успешно использовать
ся лишь применительно к неперевер- 
нутым сериям осадочных пород, в 
которых оси складок располагаются 
горизонтально или полого наклоне
ны, а осевые плоскости падают под 
умеренными или крутыми углами. 
Складка, которая замыкается кверху 
и в ядре которой располагаются более 
древние породы, называется анти
клиналью, а складка, замыкающаяся 
книзу, с более молодыми породами 
в ядре, получила название синклина
ли  (фиг. 3-43). Для складок с круто 
погружающимися осями или же с поло
го падающими осевыми плоскостями, 
когда закрытие складок происходит
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ф иг. 3-42. Крупная коленообразная складка в известняках (Фирвальдштетское озеро, 
Ш вейцария).

в основном в боковом направлении; 
этот способ определения их ориента
ции может быть использован лишь 
в том случае, если известна страти
графическая последовательность на
пластования пород. Этим методом 
нельзя пользоваться для складок в 
осадочных породах с невыясненной 
стратиграфической последователь
ностью и для складок в листоватых 
и расслоенных породах неосадочного 
происхождения. Более приемлемыми

терминами для обозначения этих скла
док являются такие, как антикли
налеобразные (antiform) и синкли
налеобразные (synform) складки. Эти 
два термина могут даже использо
ваться одновременно, и в опрокину
тых стратиграфических разрезах 
складка может называться син- 
формной антиклиналью (фиг. 3-44). 
Заметим, что складки с полого падаю
щими осевыми плоскостями (лежа
чие складки), с круто погружающи-

А н т и к л и н а ль  С инклиналь

ф иг. 3-43. Антиклинали и синклинали.
Складки погружаются полого в противоположных направлениях. Обратите внимание на то, что на карте 
(на горизонтальной поверхности) рисунок выходов пород однотипен.
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ф и г . 3-44. Синклиналеобразная 
антиклиналь.

мися осями (вертикальные складки) 
или же с осями, ориентирован
ными перпендикулярно простиранию 
осевых плоскостей (опрокинутые 
складки — reclined folds), нельзя 
называть антиклинальными или син
клинальными, хотя стратиграфи
чески они могут представлять собой 
антиклинали или синклинали. 
Симметрия складок. Мы уже отме
чали, что по характеру поперечного 
сечения складки могут быть дву
сторонние симметричными или асим
метричными в зависимости от того, 
является или не является их осевая 
поверхность плоскостью зеркальной 
симметрии. В любой складке может 
быть проведена плоскость, делящая 
угол между крыльями складки попо
лам. Если эта плоскость параллельна 
осевой плоскости, то складка являет
ся двусторонне симметричной. 
Большинство складок является лишь 
частью волнообразных складчатых 
серий или систем. Для этих серий 
складок по касательной к противопо
ложно расположенным шарнирам мо-

ф и г .  3 -4 6 . Обрамляющая поверхность 
мелких второстепенных складок на крупной 
складке (двумерное изображение).

гут быть проведены две плавные 
окаймляющие поверхности (фиг. 3-45). 
Третья плавная поверхность — ме
дианная — может быть проведена 
через линии перегиба складок. Меж
ду этими поверхностями наблюдают
ся разные соотношения. Они могут 
быть параллельны и находиться на 
равном расстоянии друг от друга, 
если складки имеют одинаковую ам
плитуду; могут сходиться и рас
ходиться, если складки изменяют 
свои размеры; наконец, эти поверх
ности сами могут образовывать склад
ки, если они окаймляют второсте
пенные складки на крыльях более 
крупной складки (фиг. 3-46).
Лишь в небольшом числе складок 
окаймляющая поверхность бывает 
ровной; ее соотношение с осевыми пло
скостями служит еще одним показате
лем симметрии процесса складкообра
зования. Например, если окаймляю
щая поверхность перпендикулярна 
осевым плоскостям, то вся группа

О к а имляю щ ая  
поверхность

М едианная  поверхность

Ока ймляю щ ая  поверхность

ф и г . з-45. Окаймляющие и медианные поверхности серий складок (двумерное изображение).
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ф и г . 3-47. Симметричная (слева) и асимметричная (справа) системы складок. 
Окаймляющая поверхность показана пунктирной линией; осевые плоскости проведены жирными сплошны
ми линиями.

складок может быть названа симмет
ричной; если же эти элементы ориен
тированы под углом, то вся группа 
складок относится к асимметричной 
(фиг. 3-47). Эти соотношения крайне 
важны для геологов-съемщиков при 
изучении мелких форм складчатости 
крупных складчатых сооружений, в 
особенности в тех районах, где раз
виты тонкорасслоенные породы без 
хорошо видимых удобных для кар
тирования граничных поверхностей. 
Присутствие крупных складок может 
быть не выявлено в процессе картиро
вания, но примерное положение их 
шарнирных зон иногда может быть 
установлено при тщательном изуче
нии симметричных свойств мелких 
второстепенных складок. Так, на

фиг. 3-48 положение шарнирной зоны 
может быть установлено по характе
ру симметричной мелкой складчато
сти (М-складки), находящейся между 
двумя участками асимметричных 
складок с левосторонними и право
сторонними формами, как это видно 
по выдержанной ориентировке осей 
складок (5-складок и Z-складок соот
ветственно). Изучение симметричных 
свойств мелкой складчатости прино
сит особенно большую пользу при 
изучении тел, подвергшихся неодно
кратной деформации.
Будинаж. В общем случае ̂ складки 
являются следствием сокращения 
длины тел в плоскости слоистости или 
листоватости. Структуры, называе
мые будинами, тесно связаны со склад-

Форма крупной складки
I

I
J Область ZcnnadoxS Д. — J
. р̂бластJ I

'М-скла- U/S'/T„^mA I I док Область\ | ] /  ----- '~\§-скла-
Ловерхно'сть у  /  I I I

рельефа, S

Ш т Ш т

Шарнир крупной складки

ф и г . з-48. Использование симметрии второстепенных складок для опрэделения формы 
крупной складки.
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ф и г . 3-49. Угловатые будины амфиболитов в гнейсах (Шотландия).

ф и г . 3-59. «Пластичный» будниаж кварц-полсиошпатовых слоен в слюдистых гнейсах 
(Кения).

ф и г . з-51. «Дискообразный» будинаж кремнистых слоев в слюдистых породах, обусловленный 
растяжением слоев во всех направлениях.
ПуПлинуется с разрешения А. Г. Силвестера и Дж. М. Христи. Длина образца около 40 см.
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нами и образуются при растяжении 
пород. Они чаще всего характерны 
для пластов пород одного типа, нахо
дящихся среди пород с иными свой
ствами, и выражают, по-видимому, 
присущую протяженным телам приз
матической формы или слоям пластич
ных пород неустойчивость, которая 
обусловливает явления «обволакива
ния» и «пластичного разрыва», хоро
шо известные из применяемых в ин
женерной практике испытаний на 
разрыв.
В самом деле, наблюдаемая форма 
будин позволяет допускать, что их 
образование связано с разнообраз
ными разрывными явлениями, начи
ная от хрупких деформаций до типич
ных пластичных разрывов. Некото
рые будины имеют четкие угловатые 
очертания, и их разрозненные фраг
менты могут быть мысленно состав
лены вместе для восстановления пер
воначальной формы пласта (фиг. 3-49). 
Другие будины интенсивно деформи
рованы, удлинены и, несомненно, 
испытали влияние процессов течения 
и в твердом состоянии в момент буди- 
нирования (фиг. 3-50). В некоторых 
будинах наблюдаются внутренние 
«бескорневые» складки; по-видимому, 
такие будины представляют собой 
разорванные фрагменты одного ранее 
непрерывного складчатого слоя. Во 
многих случаях деформация протека
ла в две стадии — сокращение и ра
стяжение (особенно тогда, когда на 
слоистые породы была наложена вто
ричная листоватость).
В трехмерном измерении будины 
обычно имеют удлиненную боченко- 
образную форму, сопряженную с од
ной системой поверхностей раздела. 
Но при равномерном растяжении пла
стов во всех направлениях могут 
возникнуть структуры типа «шоко
ладных долек» за счет разделения 
пласта на ромбоидальные будины 
(фиг. 3-51). При противоположно 
направленном процессе (сокращение 
во всех направлениях) происходит об
разование нецилиндрических складок

(структуры типа впадин и куполов). 
Детальное картирование местополо
жения, характера и симметрии струк
тур будинажа и их соотношений со 
складчатостью может дать информа
цию о крупномасштабных напряже
ниях в деформируемом теле. 
Пространственные реперы. Течение 
и деформация, обусловливающие по
явление складок и будин, очевидно, 
относятся к категории первичных 
явлений вследствие своей гетероген
ности. Эти структуры возникают 
в результате процессов дифференци
рованной деформации. В некоторых 
нарушенных породах (особенно в тек- 
тонитах, в которых дифференциро
ванные напряжения и смещения про
являются как в зернах, так и в меж- 
зерновом пространстве) деформация 
однородна в любом объеме, и внеш
ний облик ряда небольших обнаже
ний и образцов настолько единооб
разен, что не наблюдается никаких 
складок, будин и тому подобных 
структур. Плоскостные и линейные 
структуры сохраняются неизменен
ными. К счастью, во многих породах 
сохраняются первичные структуры 
характерного облика, которые в слу
чае гомогенных деформаций служат 
пространственными реперами, фикси
рующими величину и ориентировку 
составляющих напряжений. Напри
мер, в осадочных породах микроско
пические образования примерно сфе
рической формы, называемые оолита- 
ми (конкреционное происхождение, 
встречаются обычно в известняках), 
в результате деформаций могут при
обрести отчетливо эллипсоидальную 
форму (фиг. 3-52), которая наглядно 
указывает на направление составля
ющих напряжений чистой деформа
ции. Аналогичным образом ископае
мые остатки, галька, волноприбой
ные знаки и другие элементы извест
ной исходной формы, подвергшиеся 
деформации, служат источником ин
формации о характере напряжений 
(примеры деформированных ископае
мых остатков и галечного материала
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ф и г . 3 -52. Деформированные оолиты (эллипсоидальной формы) в известняках (восточная 
Калифорния).
Длина наиболее крупных эллипсоидальных образований равна ~ 1,5 мм.

приведены на фиг. 3-53). В вулкани
ческих породах подобную роль игра
ют деформированные шарообразные 
и пузырчатые образования. Такие 
структуры пытаются использовать 
для определения ориентировки и ве
личины локальных главных напря
жений в породах (гл. 8); но этот под

ход требует осторожности, посколь
ку состояние напряженности в поро
де в целом может не совпадать точно 
с состоянием напряжений включен
ных тел указанного типа. 
Соотношения между деформационны
ми структурами. Для большинства 
тел деформированных пород харак

ф и г . 3-53. Деформированные маркирующие реперы в породах.
Слева — деформированная галька в конгломератах (долина Панаминт, Калифорния); справа —деформиро
ванная окаменелость (трилобит Ollenus, горы Инио, Калифорния).
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ф и г . 3-54. Листоватость по осевой плоскости 
(параллельно рукоятке молотка) в 
складчатых сланцах (Саттер-Крик, 
Калифорния).

терно присутствие множества раз
личных типов деформационных струк
тур с присущими им определенными 
взаимоотношениями.
Листоватость осевой плоскости (axi- 
alplane foliation). Это наиболее моло
дая плоскость листоватости, ориен
тированная примерно параллельно 
осевой плоскости складок в среде 
более ранних систем поверхностей; 
примером может служить кливаж 
сланцеватости, секущий складча
тость слоистых пород, или же новая 
плоская сланцеватость, секущая со
бранные в складки плоскости более 
ранней сланцеватости. Листоватость 
осевой плоскости может быть ориен
тирована точно параллельно осевым 
плоскостям складок или же распо
лагаться «веерообразно» в попереч
ном сечении со сходящейся или рас
ходящейся ориентировкой пучков 
по направлению к внутренним изги
бам.

Ф иг. 3-55. Изменение ориентировки 
(«преломление») кливажа сланцеватости на 
границах более грубозернистых слоев 
(Кер-д'Ален, Айдахо).

Причины этих различий не установ
лены; но сходящаяся веерообразная 
ориентировка, по-видимому, харак
терна для сланцеватости типа клива
жа сланцеватости, развивающегося 
поперек слоистости осадочных пород, 
тогда как расходящаяся веерообраз
ная ориентировка чаще наблюдается 
на начальных стадиях образования 
вторичной листоватости типа «де
формационного сдвига» (strain-slip) 
или плойчатости (crenulation) (в осо
бенности в слюдистых сланцах). 
Истинный кливаж осевой плоскости 
(фиг. 3-54) с параллельными поверх
ностями можно наблюдать во многих 
типах пород, но больше всего он 
характерен для однородных сильно 
деформированных метаморфических 
пород, в которых интенсивно прояв
лена переориентировка более ранних 
поверхностей.
В случае ассоциации с деформиро
ванными пространственными репера
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ми листоватость осевой плоскости 
(включая и веерообразную) имеет 
тенденцию располагаться в главных 
плоскостях локальных напряжений
и, по-видимому, соответствует «упло
щению», перпендикулярному листо
ватости. В породах, состоящих из 
слоев с заметно отличными механи
ческими свойствами, в некоторых 
пластах листоватость может отсутст
вовать, тогда как в других она может 
быть проявлена очень четко; кроме 
того, ее ориентировка на границах 
слоев может резко меняться (фиг. 
3-55). Такое «преломление» листова
тости может, вероятно, коррелиро- 
ваться с изменениями ориентировки 
главных осей напряжений от слоя 
к слою.
Хотя листоватость редко точно па
раллельна осевым плоскостям сопут
ствующей складчатости, она все же 
помогает геологам установить в про
цессе картирования положение шар
ниров крупных и плохо обнаженных 
складок. Например, относительная 
ориентировка слоистости и листова
тости в изолированных обнажениях 
простой складчатой структуры дает 
возможность изобразить соотношение 
антиклинале- и синклиналеподобных 
форм в том виде, в каком они приведе
ны на фиг. 3-56. Кроме того, направле
ние осевой линии складок определя-

/
/

ф и г . 3 -50. Определение положения 
шарниров крупных складок с помощью 
относительной ориентировки листоватости 
осевой плоскости (мелкий пунктир) и 
слоистости (сплошные линии).

ется по линии пересечения слоисто
сти и листоватости, которая обычно 
легко обнаруживается на обеих пло
скостях в виде линейности. 
Линейность складчатых пород. Мно
гим складчатым породам, в особен
ности метаморфическим, свойствен
ны проникающие линейные структу
ры. Если они являются более ранни
ми, чем складки, то могут оказаться 
либо первичными структурами типа 
линейных структур течения в оса
дочных породах, либо ранними де
формационными структурами. Они 
обычно не связаны каким-либо гео
метрическим соотношением с осями 
складок и подвергаются изгибу во 
время складкообразования поверх
ностей, в пределах которых они рас
полагаются. Характер деформаций, 
которые испытывают линейные струк
туры в этом случае, служит, как это 
было показано, важным указателем 
природы складчатого механизма, и 
в последние годы геологами были про
ведены широкие исследования осо
бенностей этих деформаций изги
ба.
В большинстве случаев линейность 
складчатых пород является прямым 
следствием деформаций, обусловлен
ных складкообразованием. Наиболее 
распространена линейность за счет 
пересечения листоватости осевой пло
скости со складчатой поверхностью, 
параллельной оси складки. Линей
ность, определяемая удлинением зе
рен или других элементов типа ооли- 
тов и обломков пород, может иметь 
разные углы наклона с ассоциирую
щими осями складок. Там, где раз
вита листоватость осевой плоскости, 
эти линейные структуры совпадают 
с листоватостью, определяя, по-ви- 
димому, в этом случае направление 
наибольшего растяжения в момент 
деформации. Это направление может 
совпадать с осью складки или же 
может быть ориентировано к ней под 
углом вплоть до прямого. 
Складчатость и течение. Тесная 
связь складчатости и листоватости
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Первоначальная
слоистость

i

Z

ф и г . 3-57. Деформация слоистости при формировании листоватости осевой плоскости.
1 — недеформированные породы, три пропластка заключены в податливый материал; 2 — исходная порода 
сокращена на 30% в указанном на рисунке направлении (общая деформация принимается, как для 
гомогенной породы), слои собраны в складки, и проявлены начальные признаки будинажа, хорошо выражена 
листоватость осевой плоскости; з — будинаж проявлен отчетливо, и направление простирания пластов 
затушевывается (пунктирная линия). Слоистость преобразована в зонах листоватости осевой плоскости в 
разобщенные уплощенные складки и будины.

уже отмечалась. Конечная форма 
проявления многих мелких складча
тых форм, ассоциирующихся с листо
ватостью осевой плоскости, является 
обычно следствием уничтожения 
складчатой поверхности за счет тече
ния при формировании листоватости

осевой плоскости. Важную роль в 
этом процессе играет будинаж перво
начально непрерывных слоев; нару
шение их целостности происходит за 
счет серии изменений, подобных тем, 
что схематически изображены на 
фиг. 3-57. Основные контакты, цело
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стность которых нарушена в резуль
тате такого процесса, могут быть 
откартированы при исследованиях 
в широком плане, но в отдельных раз
розненных обнажениях, когда они 
обычно ориентированы наклонно к 
слоистости, они могут и не быть 
обнаружены. Направление переме
щенных контактов может быть выяв
лено в отдельных участках с мини
мальной деформацией путем построе
ния результирующих поверхностей 
по присутствующим в некоторых сло
ях группам складок.
Повторная деформация. Многие неци
линдрические складки образовались 
в процессе единой прогрессивной 
деформации сложного гетерогенного 
характера; другие являются резуль
татом повторявшихся деформаций, 
в ходе которых последовательно 
возникавшие совокупности складок, 
листоватости и линейности образо
вывали сложный узор наложенных 
структур. Рассмотрим исходную си
стему простых цилиндрических скла
док в слоистых породах с листова
тостью осевой плоскости и заметной 
линейностью в направлении оси склад
ки (фиг. 3-58). Характерным приме
ром таких структур служат складки 
в аргиллитах с ярко выраженным 
кливажом сланцеватости. Последую

щая деформация иного структурного 
плана приводит к появлению второй 
генерации структур примерно такого 
вида, какой изображен на фиг. 3-59. 
Для результирующей структуры мо
гут быть отмечены следующие харак
терные особенности:
1. Цилиндрическая форма исходных 
складок нарушается, сохраняясь 
лишь в пределах небольших сегмен
тов (участок ^4).
2. Появляются новые складки по 
плоскостям напластования с субпа- 
раллельными осевыми плоскостями. 
В тех случаях, когда они образуются 
на крыльях исходных складок, они 
имеют цилиндрическую форму (уча
сток В)', но в целом вторая генера
ция складок имеет плоскую неци
линдрическую форму.
3. Листоватость осевой плоскости 
исходных складок становится цилин
дрически складчатой с такой же си
стемой осевых плоскостей, что и в 
поздних складках по напластова
нию.
4. Листоватость осевой плоскости 
вторичных складок имеет одинако
вую ориентировку и принадлежит к 
«вторичной» листоватости, поскольку 
она пересекает кливаж или сланцева
тость первого этапа деформации.
5. Линейность в осевом направлении

/

ф и г . з-58. Первая генерация складок в с л о и с т ы х  породах с листоватостью осевой плоскости 
и осевой линейностью.
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Линейность первой 
генерации складок<

Осевая плоскость 
второй генерации  
складок  
(листоватость 
осевой плоскости 
второй генерации 

складок)

Линеипостьвторой
генерациискладок

ф и г . з-59. Наложение складок второй генерации на складки, приведенные на фиг. 3-58 
(схематическое изображение).
Складки второй генерации имеют постоянную ориентировку осевых плоскостей. В этом направлении 
проявлены листоватость и линейность, сопряженные с наложенными складками. В точке А  сохранилась 
цилиндрическая форма ранней складчатости, в точке В присутствует цилиндрическая складка второй 
генерации.

исходных складок изгибается в соот
ветствии с последующей складча
тостью под влиянием причин, конт
ролирующих механизм повторного 
складкообразования (участок В).
6. Линейность осевого направления 
в наложенных складках по напласто
ванию изгибается соответственно ис
ходным складкам, но всегда лежит 
в пределах плоскости (осевая пло
скость складок второго этапа — уча
сток ^4).
7. По линии пересечения листовато
стей осевой плоскости исходных и на
ложенных складок образуется третья 
группа единообразно ориентирован
ных линейных структур. В зависи
мости от механизма складкообразо
вания могут возникать и другие ли
нейные структуры.
Этот простой пример иллюстрирует 
усложнение структурных особенно
стей при наложении структур второй 
генерации на структуры первой ге
нерации. В некоторых деформиро
ванных регионах было установлено 
до четырех и даже пяти отчетливых

генераций структур, что приводит 
к их крайнему усложнению. Но тща
тельное изучение геологами таких 
регионов с использованием приемов 
геометрического анализа, в том чис
ле и равноплощадных проекций (см. 
приложение), обычно завершается 
расшифровкой структуры и выясне
нием последовательности событий,, 
определяющих их возникновение. 
Однако если более поздняя деформа
ция была интенсивной, то листова
тость всех предшествующих этапов 
может быть заменена на одну-един- 
ственную и все ранние складки могут 
оказаться будинированными. Интен
сивная метаморфическая перестрой
ка таких пород может завершиться 
образованием; однообразно листова
тых и расслоенных гнейсов со сравни
тельно простой, поддающейся опи
санию структурой. Такой ряд после
довательных событий мог иметь места 
в некоторых древних метаморфиче
ских областях континентов. 
Присутствие наложенных мелких 
складок в образцах и обнажениях
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обычно служит указанием на суще
ствование сходных явлений в более 
крупном масштабе. При картирова
нии областей, где развиты подобные 
структуры, геолог должен обращать 
особое внимание на ориентировку и 
симметрию мелких складок и попы
таться разобраться в последователь
ности их генерации на основании изу
чения их взаимоотношений с ассоции
рующими деформационными струк
турами типа листоватости и линейно
сти и парагенезисами метаморфиче
ских минералов. Совершенствование 
техники определения возраста радио
активными методами дало возмож
ность устанавливать в благоприят
ной обстановке абсолютный возраст 
структур различных генераций. Но 
структурный анализ неоднократно 
деформированных геологических тел 
никогда не является простым де
лом.
Дальнейшее усложнение вышеприве
денной простой картины может быть 
связано с различиями «амплитуд» 
двух последовательных генераций 
складок. В тех случаях, когда склад
ки первого типа имеют крупный раз
мер, а второго — небольшой (по-ви
димому, наиболее часто встречаю
щаяся ситуация), симметрия мелких 
складок (наложенных) не может слу
жить указанием на местоположение 
шарниров главных складок (исход
ных). В других районах их соотно
шение может быть обратным, но про
стое правило определения положе
ния шарниров крупных складок по 
симметрии мелких (фиг. 3-48) в рав
ной степени может быть неприме
нимо. Во многих районах соотноше
ние масштабов складок первой и вто
рой генераций меняется, поэтому 
в одних участках крупные складки от
носятся к первой генерации, а в дру
гих — ко второй.
Диапировые структуры. В регионах, 
тде глубоко захороненные тела лег
ких податливых пород перекрыва
ются породами гораздо более высокой 
плотности, может наблюдаться грави

тационная неустойчивость, в резуль
тате чего будет происходить течение 
вверх более легкого материала с об
разованием серий выступов, проты
кающих (интрудирующих) перекры
вающие породы. Ранее уже отмеча
лось, что многие плутоны, возможно, 
образовались путем аналогичного пе
ремещения горячей жидкой магмы. 
Но имеющиеся данные позволяют до
пускать, что в благоприятных усло
виях подобным образом могут под
ниматься и твердые породы с образо
ванием диапиров или диапировых 
складок. Наиболее распространен
ным и лучше всего изученным приме
ром таких структур служат соляные 
купола — тела куполообразной или 
трубкообразной формы, сложенные 
обычно галитом или ангидритом и 
прорывающие вышележащие породы.

>5
а»см
1
Т

ф иг. з-бо. Схематическая диаграмма, 
иллюстрирующая вероятное сечение 
и структурные особенности соляного купола 
Гранд-Салин, Техас.
Верхний рисунок — разрез через соляной купол, 
возвышающийся над гипотетическим исходным 
слоем примерно на 5 км (заштрихованная часть 
рисунка). Пунктирная линия фиксирует 
предполагаемую верхнюю границу исходного 
слоя до начала его течения с образованием 
соляного купола. В верхней части купола 
располагаются породы «шляпы» (нерастворимый 
остаток, образовавшийся при растворении 
поднимавшейся соли). Купол окружен 
эоценовыми и бо^ее ранними осадками. Нижний 
рисунок — структура соленосных слоев вблизи 
основания соляного купола (Balk R ., Structure 
of Grand Saline Salt Dome, van Zandt County, 
Texas, Am. Assoc. Petrol. Geol. Bull., 1949).
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ф и г .  з-61 . Куполовидные гнейсо-гранитные батолиты в Родезии, разделенные плотно 
сжатыми синклиналеобразными останцами сланцев.
1 — молодые породы; 2 — граниты; 3 — сланцы (Macgregor А.  М ., Some milestones in the Pre-Cambrian of 
Southern California, Geol. Soc. South Africa Trans, and Proc., 1951).

Структуры вмещающих пород сви
детельствуют об активном внедрении 
этих тел, в ходе которого захоронен
ные пласты соли или других эвапо- 
ритов пронизывали в большинстве 
случаев согласно залегающие пласты 
перекрывающих осадков, поднимаясь 
в виде штокоподобных или силлопо- 
добных тел даже к поверхности, где 
могли растекаться наподобие ледни
ков. Структуры соляных куполов и 
вмещающих их пород изучены особен
но детально по двум причинам. Во- 
первых, соляные купола являются 
источником промышленной добычи 
соли; во-вторых, соль принадлежит 
к числу сравнительно слабо водо
проницаемых пород, и слои вмещаю
щих пород в непосредственной бли
зости от куполов обычно изогнуты 
кверху (фиг. 3-60) и играют роль при

родных нефтяных «ловушек». Внут
ренняя (первичная) слоистость соля
ных куполов собрана в сложные пе
режатые волнообразные складки. Так 
как первичная горизонтальная слои
стость значительно сокращена во 
всех направлениях в результате внед
рения (которое напоминает «выдав
ливание», применяемое в промыш
ленности), оси складок приобретают 
тенденцию к крутому погружению, 
особенно в центральной части. Склад
чатость обычно нецилиндрическая, 
характеризующаяся образованием 
резко заостренных куполов и впадин 
и очень напоминающая складчатость 
некоторых интенсивно метаморфизо- 
ванных пород, которые также могли 
подвергаться складкообразованию в 
процессе направленного вверх тече
ния и растяжения.
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Диапировое внедрение твердых или 
по л у консолидированных тел, по-ви
димому, связано с некоторыми ви
дами интенсивного метаморфизма. 
Породы комплекса основания преи
мущественно гранитного состава под 
влиянием высоких температур, раство
ренных флюидов и других факторов 
приобретают пластичность или склон
ность к ползучести и в виде куполо
подобных тел «интрудируют» пере
крывающие их покровы обычно менее 
склонных к деформации и более 
плотных метаморфических пород. 
Такие «гнейсовые купола» наиболее 
часто встречаются в глубоко эроди
рованных древних метаморфических 
субструктурах континентов, напри
мер в некоторых участках Балтийско
го или Африканского щитов. На кар
тах таких регионов отчетливо видна 
характерная форма округлых гней
совых тел, окруженных согласными 
пластами сильно рассланцованных 
и складчатых метаморфических по
род (фиг. 3-61). Сходный кольцеоб
разный или грибообразный струк
турный рисунок свойствен также ре
гионам, подвергавшимся неоднократ
ной складчатой деформации.

Крупнейшие структуры 
земной коры
В основе современных представле
ний о крупномасштабных структу
рах верхних слоев земной коры лежат 
главным образом более чем столет
ние кропотливые исследования гео
логов-пол евиков, подкрепленные от
крытиями последних лет геофизиков 
и океанологов, применяющих в своих 
работах косвенные методы изучения 
строения земной коры. Из огромно
го объема полученных таким образом 
данных в последние годы выкри
сталлизовалась новая картина строе
ния и эволюции земной коры, кото
рая, по-видимому, в состоянии объяс
нить многие кажущиеся противоре
чивыми наблюдения. Более того, впер
вые с момента отказа от теории конт

ракции ученые оказались вооружены 
теорией глобальной тектоники, кото
рая хорошо согласуется с большин
ством наблюдаемых фактов, а также 
является основой поддающихся про
верке предположений. Решающие 
данные, на основании которых воз
никла эта теория, были получены, 
как это ни удивительно, не на конти
нентах, где геологи настойчивым тру
дом пытались воссоздать подробную 
картину структурного формирования 
Земли, а в океанических впадинах, 
которые — по критериям геологов- 
съемщиков — все еще труднодоступ
ны и слабо изучены. Ниже и в гл. 12 
мы попытаемся разобраться в этом 
парадоксальном явлении, показав 
основные различия между этими дву
мя главнейшими структурными эле
ментами земной коры с точки зрения 
поставляемой ими информации о со
временном состоянии и истории верх
них частей Земли и коры в частно
сти.
При изучении проблем, связанных 
с крупнейшими структурными эле
ментами Земли, мы сталкиваемся с 
тем, что можем выделить лишь срав
нительно ограниченный круг общих 
вопросов, подлежащих рассмотре
нию. Это объясняется отчасти тем, 
что наши наблюдения становятся все 
более косвенными и соответственно 
могут по-разному интерпретировать
ся, а отчасти и тем, что становится 
более очевидным существенное свое
образие каждой из геологических 
структур и сопутствующих им про
цессов. Можно, например, с опреде
ленной долей уверенности говорить 
о «типичности» складки или разло
ма. Но бессмысленно говорить о «ти
пичном» континенте или океаниче
ском бассейне, так как каждый такой 
элемент земной поверхности является 
уникальным как по своим структур
ным особенностям, так и по условиям 
развития, и самое большее, что мож
но сделать на пути генерализации их 
признаков,— это указать черты их 
сходства.
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З а  нижнюю границу земной коры 
принята условно поверхность разде
ла  Мохоровичича (или М ), повсе
местно устанавливаемая по измене
нию скорости распространения сей
смических P -волн (гл. 10). В верхней 
части коры VP составляет примерно 
6,1 км/с и увеличивается книзу до 
6 ,8—7,0 км/с у границы М \ ниже 
этой границы скорость резко возра
стает до 8,0 км/с. На этом основании 
мощность коры на континентах счи
тается равной 35 км, а под океана
ми — около 6 км. Многие сейсмологи 
на отдельных участках континентов 
выделяют вторую поверхность раз
дела (поверхность Конрада) на глуби
нах 20—25 км, полагая, что она отде
ляет верхнюю часть земной коры су
щественно гранитного состава (плот
ность 2,7) от ее нижней части, имею
щей в основном базальтовый состав 
(плотность ~ 3 ,0 ). Эта нижняя часть 
коры по краям континентов может 
переходить в кору океанического 
типа, имеющую, по-видимому, до не
которой степени сходные свойства. 
Кора в целом покрыта прерывистым 
чехлом сравнительно молодых оса
дочных пород, представленных про
дуктами заполнения «бассейнов», или 
депрессий, на континентах, осадка
ми в клиновидных зонах вдоль окра
ин многих материков и тонким слоем 
осадков (мощность около 1 км), по
крывающим большую часть ложа оке
ана. Отдельные участки континентов 
перекрыты покровами пород базаль
тового состава, излившихся из вул
канических центров и трещин в коре 
океанического типа.
Структуру земной коры, как мы уви
дим, нельзя понять, не рассмотрев 
некоторых свойств верхней мантии. 
Они будут описаны более подробно 
в гл. 10 и 11, но здесь должна быть 
отмечена одна важная особенность. 
Мантия непосредственно ниже гра
ницы Мохоровичича характеризует
ся сравнительно высокими скоростя
ми 5-волн — около 4 ,7—4,8 км/с. 
Начиная с некоторой глубины (сейс

мологи обычно помещают границу 
между 50 и 100 км), на протяжении 
примерно 200 км располагается слой, 
в пределах которого V s заметно сни
жена (вплоть до 4,3 км/с). Этот слой 
«пониженных скоростей», или «вол
новод», по-видимому, соответствует 
области распространения пород с по
ниженной твердостью, отличающихся 
от остальной части мантии г. В преде
лах этого слоя также более четко про
явлено затухание сейсмических волн. 
Присутствие этого сравнительно ос
лабленного слоя, очевидно, оказывает 
определенное контролирующее влия
ние на характер и скорость крупно
масштабных структурных преобра
зований в земной коре.
По структурным и морфологическим 
признакам в земной коре может быть 
выделено три группы структурных 
элементов. К первой из них относятся 
крупные континентальные массы, 
среднее превышение которых над 
уровнем моря составляет примерно
0,8 км. Слагающие их породы имеют 
низкую плотность и образуют обшир
ные сравнительно полого лежащие 
древние ядра, обрамляющиеся и рас
секающиеся горными хребтами, сло
женными сильно деформированными 
и локально метаморфизованными по
родами от кембрийского до совре
менного возраста. Во вторую группу 
включены обширные океанические 
области, состоящие из крупных со 
сравнительно ровным и плоским дном 
депрессий поразительно выдержан
ной глубины (около 5 км), пересе
ченных в отдельных участках под
водными хребтами, уступами, глубо
кими желобами (глубина до 11 км 
и более) и усложненных островами 
и подводными постройками вулка
нического происхождения. К третьей 
группе образований принадлежат 
окраины континентов, где стыкуются 
участки суши и океанические бас-

1 Одним из вероятных объяснений свойств 
слоя пониженных скоростей является при
сутствие в нем некоторых количеств рас
плавленного материала.— П рим . ред.
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сейньг. Они существенно различаются 
по своим морфологическим особен
ностям и представлены, с одной сто
роны, окраинами западнотихоокеан
ского типа с их сейсмически и вулка
нически активными прибрежными 
островными дугами, а с другой — 
сейсмически и вулканически неак
тивными зонами типа южных крае
вых частей Атлантического океана, 
где древние континентальные ядра 
резко обрываются в океан без проме
жуточных горных хребтов или остров
ных дуг.
Рассмотрим главные особенности этих 
важнейших структурных элемен
тов.

Континенты

Наиболее заметными крупномасштаб
ными структурными единицами кон
тинентов являются, во-первых, про
тяженные пояса осадочных и вулка
нических пород, подвергавшихся, 
начиная с докембрия, складкообра
зованию, локальному метаморфизму 
и внедрению в них плутонических 
пород, и, во-вторых, более или менее 
изометричные «ядра» континентов, 
сложенные в основном докембрий- 
скими изверженными и метаморфиче
скими породами. Следовательно, в 
настоящее время мы можем разли
чать в пределах континентов сравни
тельно «стабильные» регионы, назы
ваемые щитами, или кратонами, 
структура которых изменилась незна
чительно с позднедокембрийского вре
мени, и «подвижные» зоны, называе
мые складчатыми горными цепями, 
или орогенными поясами, в которых 
образовавшиеся в основном после 
позднедокембрийского времени по
роды подверглись значительным 
структурным преобразованиям под 
влиянием] неоднократно повторяв
шихся этапов диастрофизма, мета
морфизма и интрузивной активности. 
Различия этих структурных единиц 
в настоящее время подчеркиваются 
тем, что для щитов обычно характер

ны выровненные формы рельефа со 
сравнительно небольшими превыше
ниями, а подвижные пояса представ
лены отчетливо выраженными линей
ными или дугообразными высокими 
и сильно расчлененными горными 
хребтами. Главные докембрийские 
щиты и складчатые горные пояса пре
имущественно нижне- и верхнепалео
зойского, мезозойского и третичного 
возраста изображены схематически 
на фиг. 3-62.
Складчатые горные сооружения.
Складчатые горные хребты образуют 
обычно узкие, линейно или дугооб
разно вытянутые пояса, расположен
ные, как правило, по периферии 
стабильных щитов; они сложены в 
основном собранными в складки, де
формированными разрывными нару
шениями и локально метаморфизо- 
ванными телами осадочных пород, 
ранее имевших плитообразную фор
му и, несомненно, отложенных в бас
сейнах осадконакопления в виде суб- 
горизонтальных пластов. Американ
ский геолог Джеймс Холл, исследуя 
в 1859 г. палеозойский складчатый 
пояс в штате Нью-Йорк, первым 
обратил внимание на то, что осадоч
ные формации одного и того же воз
раста за пределами складчатых соору
жений, в сравнительно слабо дефор
мированных или стабильных регио
нах, всегда имеют меньшую мощ
ность. Для объяснения этого явления 
и однообразия состава осадков мощ
ных толщ в складчатых регионах 
Холл выдвинул предположение, что 
бассейны осадконакопления должны 
были равномерно опускаться со ско
ростью, соизмеримой со скоростью 
осадконакопления, в связи с чем 
в этих бассейнах в течение сравни
тельно длительных периодов времени 
поддерживались более или менее по
стоянные условия. Это привело к за
рождению понятия о геосинклиналях у 
или крупных бассейнах мощного осад
конакопления, подвергавшихся в 
дальнейшем деформации, метаморфиз
му, внедрению магматических пород,
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а затем воздыманию и эрозии с обра
зованием складчатых горных цепей. 
Крупнейшие горные сооружения на 
современной поверхности Земли пред
ставляют собой конечный продукт 
этого процесса, происходившего на 
протяжении ее истории неоднократно
и, несомненно, продолжающегося и 
ныне.
Процесс горообразования, по-види
мому, осуществляется в три главные 
фазы, а именно:
1. Зарождение отчетливо выражен
ной и, очевидно, линейной депрессии 
в земной коре, в которой накаплива
ются осадки, поступающие из окру
жающих обнаженных участков коры. 
Эта первая геосинклинальная фаза 
обычно сопровождается экструзиями 
и интрузиями основных вулканиче
ских пород в бассейнах, как правило, 
в виде подушечных базальтов г. Ши
рокое площадное распространение од
нообразных мощных толщ осадков 
указывает, что их накопление про
исходит в постоянных условиях в те
чение очень длительных периодов 
времени, продолжительность кото
рых иногда выходит за рамки одной 
геологической эры. Обычно состав 
и мощность осадков в пределах бас
сейна изменяются в зависимости от 
таких факторов, как глубина бас
сейна, удаленность от области сноса 
и др. В мелководных участках бас
сейнов наблюдается тенденция к пре
обладанию таких пород, как извест
няки и песчаники, а более глубоко
водные участки в большинстве слу
чаев характеризуются наличием мощ
ных разрезов осадков «флишевого» 
типа. Именно в этих более глубоких 
и предположительно более активно 
погружавшихся участках геосинкли
налей и сосредоточиваются обычно 
продукты вулканизма основного со
става. Эти различия вещественного 
состава в разных участках, или их

1 Лавы, изливающиеся в подводных усло
виях, обычно представлены скоплениями 
шаровидных (эллипсоидальных) блоков 
диаметром около метра.

«фациальная» изменчивость, являют
ся важным признаком, помогающим 
геологу при реконструкции формы 
древнего бассейна или же, наоборот 
(как это стало возможным для 
Альпийских горных цепей), при уста
новлении направления и величины 
сравнительных смещений в момент 
складкообразования инадвиговых де
формаций. Мелководные «шельфовые» 
участки геосинклиналей с типичными 
для них маломощными эпиконтинен- 
тальными отложениями выделяются 
иногда под названием миогеосин- 
к лип алей, а более глубоководные 
зоны с их мощными сланцевыми 
и граувакковыми сериями и ассо
циирующимися с ними вулканиче
скими породами — под названием 
эвгеосинклиналей.
2. Вторая (тектоническая, или диаст- 
рофическая) фаза сопровождается 
сильной деформацией заполняющих 
бассейны осадков. На основании боль
шинства имеющихся данных можно 
предположить, что длительность этой 
фазы сравнительно невелика. Но про
текает она, по-видимому, не плавно,, 
и может иметь место несколько «фаль
стартов», за которыми следуют перио
ды интенсивной активности. Струк
туры, образующиеся в эти периоды, 
по своим конкретным признакам 
уникальны в пределах каждой гео
синклинали; но к числу общераспрост
раненных особенностей принадлежат 
такие, как, во-первых, повсеместно 
развитые складки от мельчайшей 
плойчатости до огромных лежачих 
складок с амплитудой во многие 
километры и, во-вторых, разномас
штабные надвиговые разрывы, вдоль 
крупнейших из которых полого дви
гавшиеся пластины многокилометро
вой протяженности перемещены на 
весьма значительные расстояния. 
Складкообразование и пологие взбро
сы тесно связаны между собой и, по- 
видимому, происходят одновремен
но.
Характер структур, возникающих 
в фазу диастрофизма, в значительной
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ф и г .  3-62. Тектонические единицы континентов: 
-Области складчатости: 1 — третичной; 2 — мезозойской; 3 — верхнепалеозойской; 4 — нижнепалеозой-

мере определяется особенностью вов
лекаемых в тектогенез участков бас
сейна. Более глубокие уровни, обыч

но включающие участки ранее суще
ствовавшей коры, на которой закла
дывался бассейн, становятся ареной

208



СТРУКТУРА И ФОРМА ГЕО ЛОГИЧЕСКИХ ТЕЛ ГЛАВА 3

60® 805 ЮО5 120°  ЙО5 1605 180°

щиты и орогенные пояса.
ской; 5 — докембрийской ( Umbgrove J . Н. F ., The Pulse of the E arth , M artinus NIJhoff, 1947).

проявления интенсивного метамор- ями. На верхних горизонтах и в крае- 
физма и, как правило, оказываются вых частях бассейнов метаморфизм 
пронизанными гранитными интрузи- проявлен менее интенсивно или не
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ф и г . з-бз. Мобильная инфраструктура 
мигматитов с покрывающими их 
рассланцованными метаморфическими 
породами, выведенная на уровень 
вышележащих менее мобильных осадочных 
пород (уровень суперструктуры) (H a ller  

Bauformen in Migmatit-Stockwerke der 
Ostgronlandischen Kalidoniden, Geol. 
Rundschau, 1956).

выражен совершенно и породы харак
теризуются менее четко проявленны
ми структурами «течения», но дооро- 
генное основание тем не менее может 
быть вовлечено в деформацию и при
сутствовать в виде блоков или пла
стин в ядрах крупных складок* пе
рекрывающих осадков. На самых 
нижних уровнях возникают крупные 
очаги гранитной магмы, имеющей тен
денцию к подъему в вышележащий 
складчатый покров. На поздних ста
диях фазы диастрофизма эта магма 
может проникать вверх даже в почти 
неметаморфизованные складчатые 
толщи осадочных Пород с образова
нием секущих плутонических тел. 
Осадки нижних частей геосинкли-

нальных бассейнов в ходе метамор
физма становятся механически ослаб
ленными или мобильными и могут 
перемещаться вместе со сходным об
разом мобилизованной древней кри
сталлической корой вверх с образо
ванием диапировых куполоподобных 
складок, выдавливающихся в верх
ние, менее метаморфизованные го
ризонты. Такие структуры хороша 
вскрыты в нижнепалеозойском склад
чатом поясе восточной Гренландии, 
где очень мобильные метаморфизо
ванные породы нижнего комплекса 
(инфраструктуры) были выведены 
в предположительно менее мобиль
ные породы верхних уровней (супер
структуры) в виде крупных грибооб
разных складок (фиг. 3-63). Во время 
этих преобразований происходит об
щее утоныпение и воздымание дефор
мированных призматических тел раз
личных пород и некоторые из верхних 
складчатых слоев могут, вероятно, 
отрываться и соскальзывать под дей
ствием силы тяжести вниз по крутым 
склонам, нагромождаясь у основа
ния в виде серий волнистых скла
док; возможно также образование 
надвиговых чешуй и наложение их 
на менее деформированные краевые 
участки геосинклиналей и даже 
на недеформированный «форланд» 1 
(фиг. 3-64).
1 Стабильная часть континента, гранича
щая с орогеническим поясом.— П р и м . 
перев.

Флюберг
В а и н е н ш т о к

1980
s 1\о*£0~ -п7Г Оксенкопф

Сантис

ф и г .  3 -64 . Гравитационные оползневые покровы в 
Складчатые покровы двигались с района выступа пород основания на юге (Oberholzer J . ,  Geolo&ie der
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3. Заключительная стадия является, 
в полном смысле слова, «горообра
зующей» фазой, в ходе которой осу
ществляется подъем деформирован
ных геосинклинальных осадков, а 
также обычно примыкающих более 
стабильных участков коры. Непо
средственно предшествует и сопут
ствует этой фазе частичное возоб
новление вулканической активности, 
представленной, как правило, экст
рузиями андезитовых лав, и возник
новение ряда крутопадающих над- 
виговых разрывных нарушений, рас
секающих складки и пологие надви
ги, свойственные фазе диастрофизма. 
Иногда на заключительных стадиях 
диастрофических и орогенных фаз 
в краевых и внутренних зонах склад
чатых областей образуются депрес
сии, быстро заполняющиеся грубооб
ломочными осадками (молассами) за 
счет эрозии воздымающихся горных 
цепей. Некоторые из пологих склад
чатых покровов и надвиговых чешуй, 
соскальзывающих под влиянием си
лы тяжести, иногда могут перекры
вать образовавшиеся на ранних ста
диях моласоовые отложения. 
Приведенные выше данные являются 
упрощенным, но отнюдь не обще
признанным представлением об эво
люции горных хребтов. При изучении 
ныне существующих горных соору
жений геолог-структурщик встреча

ет в разных местах участки деформи
рованных геосинклинальных поясов, 
находящихся на различных стадиях 
развития. В молодых горных соору
жениях типа Альп сохраняются все 
уровни и стадии. В Швейцарии эти 
сооружения представлены асиммет
ричным горным хребтом, в котором 
преобладающим направлением пере
мещения складчатых покровов и на
двиговых чешуй было северо-запад
ное. В его пределах выделяется, 
во-первых, осевая зона (Пеннинские 
покровы) интенсивно деформирован
ных и метаморфизованных пород, со
ответствующих самым нижним уров
ням; во-вторых, краевая зона менее 
деформированных осадочных пород 
(Гельветские покровы) в форме про
тяженных непрерывных лежачих 
складок и нагромождений гравита
ционных складок и, в-третьих, мо- 
лассовая впадина (Швейцарская рав
нина), в пределы которой были пере
мещены в результате надвигов и 
скольжения некоторые более сильно 
деформированные породы (фиг. 3-65). 
В древних горных хребтах, таких, 
как каледонские (нижнепалеозой
ские) нагорья Шотландии и Сканди
навии, сохранились лишь глубоко 
эродированные и в основном мета- 
морфизованные корневые зоны, отде
ленные краевыми системами надви
гов (типа надвига Мойн на северо-

Рюхиграт

районе Глэрниш в Швейцарии. 
Glaneralpen, Beitr. Geol. Karte Schweiz., 1933).
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ф и г . 3 -65 . Разрез вкрест
На разрезе видны Пеннинские Альпы — крупные покровы метаморфических пород; Высокие Известняковые 
на северо-запад; предгорья Альп, сложенные материалом,

западе Шотландских нагорий) от ста
бильных регионов более древних по
род. Как мы увидим далее, на древ
них щитах континентов сохранились 
следы давно исчезнувших многочис
ленных разновозрастных докембрий- 
ских горных систем, фиксирующих 
сложный узор многократно повто
рявшихся на протяжении истории 
Земли орогенных эпизодов.
Не все ныне существующие горные 
хребты имеют геосинклинальное про
исхождение, так же как не все бас
сейны осадконакопления внутри или 
на окраинах континентов становятся 
геосинклиналями. Хребты, подобные 
горам Юра в Швейцарии и Франции, 
сложены сравнительно маломощным 
чехлом хорошо слоистых осадочных 
пород со слабо проявленной складча
той и надвиговой тектоникой, без 
покровов и признаков магматизма 
и метаморфизма. Аналогичным обра
зом приподнятые области типа плато 
Колорадо характеризуются осадка
ми значительной мощности, отложен
ными в весьма широком интервале 
времени и не несущими признаков 
складчатости или горообразователь
ных процессов, сходных с охаракте
ризованными выше явлениями. Неко
торые горные хребты возникли в ос
новном за счет сбросовых деформа

ций, тогда как другие имеют преиму
щественно вулканическое происхож
дение.
1Циты. При первом взгляде на текто
ническую карту земной поверхности 
(фиг. 3-62) создается впечатление, 
что щиты и в самом деле устойчивы, 
неизменны и коренным образом отли
чаются от орогенных поясов, окру
жающих и пересекающих их. Эти 
пояса, по-видимому, были присоеди
нены к краям щитов или зажаты меж
ду ними. Подобная картина позво
лила некоторым геологам выдвинуть 
теорию наращивания континентов 
(continental accretion), согласно кото
рой в ходе геологической истории 
Земли происходит разрастание кон
тинентов за счет прогрессивного при
ращения краевых орогенных поясов 
к их стабильным ядрам. Но деталь
ное изучение щитов показывает, что 
они ничем не отличаются по проис
хождению от орогенных поясов и что 
нет никаких причин полагать, что 
они значительно увеличились в раз
мерах.
Изучение континентов затруднено по 
двум главным причинам. Во-первых, 
они сложены в основном метаморфи
ческими и изверженными породами, 
обладающими исключительно слож
ной структурой за счет неоднократно
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Швейцарских Альп.
Альпы — преимущественно неметаморфизованные складчатые осадочные породы, ниспадающие уступами 
надвинутым на северо-запад на недеформированный форланд.

повторявшихся процессов деформа
ции и метаморфизма. Наиболее про
стые осадочные структуры, являю
щиеся главным критерием природы 
и характера деформаций, в значи
тельной степени модифицированы 
или затушеваны. Широко распрост
ранена гнейсовая расслоенность 
обычно чисто деформационного про
исхождения, и многие регионы насы
щены гранитами. Во-вторых, даже в 
наименее деформированных участках 
не сохраняется никаких окаменело
стей, пригодных для возрастных 
определений или корреляций, и при
менительно ко всем докембрийским 
породам для выяснения особенностей 
структурного развития и относитель
ного возраста различных участков 
щитов приходится пользоваться дру
гими методами. По этим причинам 
история докембрийского фундамен
та щитов длительное время остава
лась невыясненной и служила время 
от времени предметом горячих дис
куссий и споров. Лишь применение 
в последние несколько десятилетий 
радиометрических методов определе
ния возраста и структурный анализ 
позволили геологам приступить к ре
шению грандиозных задач по выяс
нению докембрийской истории кон
тинентальных щитов.

В настоящее время ясно, что щиты 
являются сложными постройками, 
состоящими из перекрывающихся и 
пересекающихся поясов деформиро
ванных и метаморфизованных пород, 
соответствующих, по-видимому, на
ходящимся на разных стадиях преоб
разования и сглаживания корням или 
реликтам последовательно сменяв
шихся орогенных поясов. В дейст
вительности они, очевидно, мало чем 
отличаются от кембрийских и более 
молодых структур: разве тем, что 
молодые структуры лучше сохране
ны и обнажены, чем их древние пред
шественники, и что присутствующие 
в них породы с окаменелостями поз
воляют восстановить детали струк
турного развития и провести их кор
реляцию. Постепенно в реликтах до- 
кембрийских орогенных структур с 
помощью радиоактивного датирова
ния выявляют возрастные соотноше
ния, а детальное картирование поз
воляет восстановить их особенно
сти.
В качестве примера сложного «ста
бильного щита» рассмотрим Афри
канский континент южнее экватора, 
упрощенная карта которого приве
дена на фиг. 3-66. За исключением 
верхнепалеозойского складчатого по
яса мыса Доброй Надежды, весь
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ф и г . 3 -66 . Обзорная структурная карта части Африки южнее экватора с изображенными 
на ней главными орогенными поясами и сопряженными выровненными стабильными 
регионами.
Обнаружено четыре главных периода орогенной активности (их, по-вядимому, было намного больше): 
1 — регионы, подвергшиеся складкообразованию и метаморфизму 2500 млн. лет назад и древнее; 2А  — 
складчатые пояса, подвергшиеся складкообразованию и метаморфизму в интервале 2100—1950 млн. лет 
назад; 2В  — горизонтально лежащие отложения, соответствующие по возрасту породам группы 2А\ ЗА  — 
складчатые пояса, подвергшиеся складкообразованию и метаморфизму в интервале 1300—1100 млн. лет назад; 
SB — складчатые или горизонтальные отложения, соответствующие по возрасту породам ЗА; 4А  — пояса, 
подвергшиеся складкообразованию и метаморфизму в интервале 730—600 млн. лет назад (более поздние собы
тия — вплоть до 450 млн. лет — также происходили в этих поясах); 4В — более или менее горизонтальные 
пласты пород, соответствующие по возрасту породам 4А  (Cahen L ., Snelling N. J . ,  Geochronology of Equato
rial Africa, Nortn-Holland, 1966).
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рассматриваемый регион является 
частью щита, но в его пределах выде
ляется по меньшей мере четыре ос
новных периода складчатости и мета
морфизма. Породы, образовавшиеся 
в эти периоды, располагаются как 
в виде определенным образом линей
но ориентированных структурных 
зон, соответствующих, по-видимому, 
корневым частям орогенных поясов, 
так и в виде плитообразных или сла
бо складчатых тел, отлагавшихся 
одновременно с породами первых 
зон, но в участках, остававшихся 
относительно стабильными в ходе 
каждого орогенического эпизода.
Н а территории большинства других 
щитов геологи также начинают рас
познавать подобные особенности; по- 
видимому, древнейшие щиты сложе
ны эродированными реликтами и про
дуктами разрушения орогенных поя
сов прошлого, возраст которых равен
3,5 млрд. лет, а возможно, и более. 
Таким образом, на континентах, ве
роятно, зафиксированы все стадии 
эволюции земной коры, причем более 
ранние события поддаются расшиф
ровке с гораздо большим трудом. 
Ниже мы увидим, что эта особенность 
может служить наиболее характер
ным отличием континентов от океа
нических бассейнов.
Н а континентах представлено много 
других важных крупномасштабных 
структур. Вероятно, наиболее впе
чатляющей и, несомненно, крупней
шей из них является Великая риф- 
товая система — система сбросовых 
впадин, или грабенов, прослеживаю
щихся от Мозамбика через большую 
часть Африки до гор Анти-Тавр в 
Малой Азии (фиг. 3-67). Эта величай
шая линейная депрессия, протяги
вающаяся более чем на одну шестую 
часть окружности Земли, значительно 
меняется по ширине, характеру про
явления и возрасту. Наибольшая ее 
ширина установлена в Красном море 
{250—500 км), промежуточная — в 
континентальной Африке (30—65 км), 
минимальная — в Леванте. Сектор

ф и г . 3-67. Система Великих Африканских 
рифтов.
Крупнейшие разломы — сплошные линии; 
троговые депрессии — между пунктирными 
линиями.

Красного моря образован широкой 
впадиной, частично заполненной осад
ками и ограниченной рядом краевых 
разломов; в осевой части этой впа
дины размещается трог шириной 
20—70 км, в котором присутствуют 
магматические интрузивные породы. 
Ветвь Аденского залива, по-видимо
му, представляет собой подводный 
вулканический хребет, смещенный 
по системе правосторонних сбросов 
с горизонтальным смещением и сло-
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женный корой океанического типа. 
Рифтовая система на Африканском 
континенте представлена широкой 
ограниченной разломами и имеющей 
вид треугольника депрессией Афар 
в месте сочленения рифтов Красного 
моря, Аденского залива и африкан
ского сектора; далее к югу идут риф- 
товые системы Эфиопии, Кении, Уган
ды и Танзании, которые представля
ют собой цепочки сложно нарушен
ных трогов, сменяющихся местами 
широкими зонами ступенчатых сбро
сов. В восточной части Африки риф
товая система расщепляется на во
сточную и западную ветви, огибаю
щие озеро Виктория и соединяющие
ся вновь в южной части Танзании. 
Западная ветвь рифтовой системы 
является более глубокой и более от
четливо выраженной, но она услож
няется присутствием огромных раз
дробленных блоков докембрийского 
основания, подобных хребту Рувен
зори. Во многих местах рифты имеют 
асимметричную форму, не соответст
вующую простому провалу (грабену) 
с выположенным дном, ограниченно
му парой нормальных сбросов. В 
южной Кении, например, дно рифта 
рассечено во всевозможных направ
лениях множеством небольших кру
тых нормальных разломов. Рифтовые 
системы пересекают нагорья, обра
зовавшиеся в процессе неоднократно 
возобновлявшегося подъема. Ампли
туда смещения дна рифтовых долин 
по отношению к краям бортов может 
достигать 5 км. Через Аденский за
лив рифтовая система соединяется 
со срединным хребтом Индийского 
океана, с которым она может быть 
связана и генетически. Рифтам свой
ствен вулканизм третичного и чет
вертичного возраста; они являются 
также и зонами сейсмической актив
ности.
В пределах щитов локально возни
кали разнообразные бассейны осадко
накопления. Иногда они выполня
лись осадками за счет морских транс
грессий, но в ряде случаев осадки

имели озе,рное или субаэральное про
исхождение. Некоторые бассейны под
вергались небольшому складкообра
зованию или разрывным деформаци
ям; другие оставались недеформиро- 
ванными в течение длительных перио
дов времени. Часть осадков была ч а
стично удалена эрозией, и возможно, 
что за долгую историю различных 
континентов существовало множе
ство таких отложений, только они 
были полностью удалены эрозией 
в ходе непрерывных циклов подъема* 
опускания и сводообразования, в ко
торые, по-видимому, вовлекались 
даже наиболее стабильные участки 
континентальной коры.

Океанические впадины
Океанические впадины могут быть 
подразделены на две главные груп
пы: глубоководные впадины и конти
нентальные окраины. Далее мы уви
дим, что свойства этих областей вза
имосвязаны.
Глубоководные впадины. На удале
нии от континентальных окраин и це
почек островных дуг западной части 
Тихого океана наиболее характерной 
чертой рельефа дна океана является 
присутствие глубокой впадины с вы
положенным дном, называемой абис
сальной равниной. Эта равнина за
нимает большую часть дна океана 
и характеризуется удивительно вы
держанной глубиной (около 5 км) 
и сравнительно плоской поверхно
стью, покрытой тонким (менее 1 км) 
слоем молодых осадков, состоящих, 
по-видимому, частично из рыхлых от
ложений, вынесенных в эти удален
ные от суши области мутьевыми по
токами (tu rb id ity  currents) с конти
нентальных склонов. Над этой рав
ниной воздымаются изолированные 
одиночные или групповые «холмы», 
представленные подводными горамиг 
гийотами 1 и другими вулканически-
1 Подводные горы обладают конической 
формой и, несомненно, имеют вулканиче
ское происхождение. Гийоты сходны с ними,
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90° 90° 180°

фиг. 3-68. Океанические хребты или поднятия (между пунктирными линиями).
Медианные линии хребтов, иногда трассируемые сбросовым трогом! или'грабеном, показаны полужирной 
линией. Зоны разломов, смещающие хребты, изображены тонкими линиями (по разным источникам).

ми сооружениями типа океанических 
островов, окруженных оторочками 
коралловых рифов, или атоллов, со
стоящих целиком из рифов, распо
лагающихся на погрузившихся океа
нических островах и воздымающих
ся над уровнем моря. Некоторые вул
канические постройки, поднимаю
щиеся со дна абиссальной равнины, 
имеют колоссальные размеры. Гавай
ские острова, например, возвышают
ся над абиссальной равниной при
мерно на 10 км и являются одной из 
самых выдающихся на Земле форм

но отличаются от них наличием плоской 
поверхности, возникшей за счет усечения 
верхушечной части вулкана в результате 
эрозионной деятельности волн. После своего 
образования некоторые гийоты были опу
щены ниже уровня современного моря 
на глубины до 3 км.

рельефа. Множество вулканических 
построек, число которых превышает 
несколько тысяч лишь в одном Ти
хом океане, представлено сравни
тельно небольшими подводными го
рами.
При |всем однообразии абиссальных 
равнин в их пределах все же выде
ляются две отчетливо выраженные в 
рельефе системы характерных струк
турных форм (фиг. 3-68).
Хребты или поднятия. Наиболее 
ярко выраженная и протяженная 
структура океанов (и коры в целом) 
представлена широкими хребтами или 
поднятиями, объединяющимися во 
взаимосвязанную планетарную систе
му срединно-океанических хребтов об
щей протяженностью свыше 40 ООО км. 
Самым характерным и лучше все
го изученным из них является Сре-
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динно-Атлантический хребет, кото
рый проходит примерно посередине 
между двумя побережьями Атлан
тического океана. Более детальное 
изучение показало, что хребет не из
гибается, а состоит из множества 
отрезков меридионального прости
рания, по-видимому, ступенчато 
смещенных в ту и другую стороны 
системой сбросов с горизонтальным 
смещением. Другие хребты располага
ются в восточной части Тихого океа
на, в Индийском и Северном Ледови
том океанах, образуя почти непрерыв
ную линию. Через Аденский залив 
срединный хребет Индийского океа
на соединяется с Великой Африкан
ской рифтовой системой, которая, 
по-видимому, является частью той 
же самой системы глобальных тек
тонических структур (фиг. 3-68). Это 
предположение подтверждается при 
детальном изучении топографии океа
нических хребтов. Они представляют 
собой обширные поднятия, на гребне 
которых местами развиты хорошо 
выраженные грабены, или рифтовые 
долины. Их поперечное сечение в об

щих чертах напоминает сечение Во- 
сточно-Африканской ветви Великих 
рифтов (фиг. 3-69). Другими при
мерами продолжения океанических 
хребтов в пределы суши могут слу
жить, во-первых, Восточно-Тихооке
анское поднятие, вклинивающееся в 
Северную Америку через Калифор
нийский залив, где также наблюда
ются ступенчатые смещения хребта,
и, во-вторых, Исландия, представ
ляющая, по-видимому, огромную 
плиту океанических вулканических 
пород, перекрывающих северную 
часть Срединно-Атлантического хреб
та.
Д ля океанических хребтов харак
терна значительная сейсмическая и 
вулканическая активность, и в их 
пределах были зафиксированы ано
мально высокие скорости теплового 
потока (гл. И ).
Разломи или сбросы. Местами абис
сальные равнины рассекаются протя
женными прямолинейными ступенча
тыми хребтами, которые, по-видимо
му, представляют собой не затрону
тые эрозией обрывы, параллельные

Сейсмический пояс  
Срединно-

ф и г . 3-69. Сравнение профиля через Tj Срединно-Атлантический хребет в северной части 
Атлантики с профилями через Восточно-Африканский рифт по линиям 1 и 2 на фиг. 3-67 
(Heezen В. С in: Continental Drift, Runcorn S. К ., ed., Acad. Press, 1962. См. русский 
перевод: в сб. «Дрейф континентов», ред. Ранкорн С. К ., «Мир», М., 1966).
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ф иг. 3-70. Тихоокеанская кольцевая зона с крупнейшими зонами разломов (точечные 
линии), глубоководными желобами (черное), расположенными вдоль островных дуг 
в западной части Тихого океана и побережья Центральной Америки и Чили (Менард Г 
Геология дна Тихого океана, «Мир», М., 1966).

крупным разломам или сбросам 
в коре океанического типа. К их 
числу, очевидно, относятся разломы, 
смещающие океанические хребты, а 
также необычайно протяженные ши
ротные крутые обрывы в северо-во
сточной части Тихого океана (фиг. 
3-70). Имеющиеся данные подтверж
дают, что эти разломы представляют 
собой локальные сдвиговые наруше
ния. Выше мы уже отмечали смеще
ния океанических хребтов; другими 
доказательствами могут служить сме
щение параллельных линейных маг
нитных аномалий в коре (гл. 12) 
и данные о латеральном растяжении, 
полученные при изучении первых ко
лебаний при землетрясениях, центры 
которых размещаются вдоль разло
мов (гл. 8).
Окраины континентов. Вокруг боль
шинства материков континентальная 
кора прослеживается под водами

прибрежных морей ,в виде полого 
наклоненных «шельфов». Ширина 
континентальных шельфов варьирует 
в широких пределах — от нуля до 
1000 км, составляя в среднем около 
50 км. В пределах шельфов распро
странены мелководные осадки раз
личной мощности.
За континентальным шельфом с глу
бинами от 150 до 700 м наблю
дается резкий изгиб склона и зна
чительное увеличение глубины; этот 
сравнительно узкий и более кру
той так называемый континенталь
ный склон прослеживается в на
правлении ложа океана до глубин 
около 3 км, где сменяется широким 
и более пологим континентальным 
подножием, переходящим в абис
сальную равнину. Собственно конти
нентальная кора заканчивается у 
края континентального шельфа, где 
сравнительно маломощные мелко вод
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фиг. 3-71. Крупнейшие сбросы со смещением по простиранию сбрасывателя в четырех 
районах Тихоокеанского кольца (Allen С . R.,  Circum-Pacific faulting in the Philippines- 
Taiwan region, Journ. Geophys. Res., 1962).

ные осадки постепенно сменяются 
мощными толщами глубоководных 
осадков клиновидной формы, слагаю
щими нижнюю часть континентально
го склона и подножие. За счет этих

мощных клиньев осадков могут воз
никать мутьевые потоки, выносящие 
материал на абиссальные равнины, 
обычно вдоль подводных каньо
нов.
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Многие континентальные окраины, 
например большинство окраин, 
окаймляющих Атлантический океан, 
представлены резко обрывающимися 
щитами или сравнительно древними 
складчатыми горными системами. Эти 
окраины асейсмичны, в их пределах 
отсутствуют проявления вулканиче
ской активности, и они очень хорошо 
соответствуют современным контурам 
континентов. Окраины Тихоокеан
ского кольцевого пояса по своим 
структурным особенностям значи
тельно отличаются от них. Они окайм
лены молодыми горными хребтами, 
которым свойственна сейсмическая 
и вулканическая активность и при
сущ ряд структурных особенностей, 
отличающих их от других континен
тальных окраин. Среди них осо
бенно важны три структурных приз
нака.
Островные дуги . Западная окраина 
Тихого океана образована серией 
дугообразных островных цепей (ост
ровных дуг), которые, по-видимому, 
являются частью молодого складча
того горного пояса. Начиная от 
Алеутских островов, прослеживается 
целая серия более или менее непре
рывных дуг через Курильские, Япон
ские и Филиппинские острова, кото
рые соединяются с Зондской дугой 
Индонезии и протягиваются к северу 
Австралии, огибая ее по Соломоно
вым островам и островам Новые 
Гебриды по направлению к Новой 
Зеландии. Эти дуги являются ме
стом проявления современной интен
сивной вулканической и сейсмиче
ской активности, и на некоторых из 
них имеются свидетельства сущест
вования в прошлом складчатости и 
надвигов, типичных для складчатых 
горных сооружений.
Океанические желоба. В большинстве 
случаев параллельно цепочкам остров
ных дуг со стороны океана распола
гаются системы впадин или глубоких 
желобов на дне океана, глубина ко
торых может достигать 11 км и более 
от уровня моря. Некоторые желоба,

расположенные поблизости от суши, 
частично выполнены осадками. Же
лоба обнаружены также вдоль побе
режья Чили и вдоль дуг Больших 
и Малых Антильских островов, окру
жающих Карибское море (фиг. 3-70). 
Поперечные сбросы (transcurrent fa
ults). В некоторых местах вдоль окра
ины Тихого океана на континентах 
отмечаются грандиозные сбросы со 
значительным смещением по прости
ранию (обычно до 100 км и более). 
Наиболее крупные из них — разло
мы Сан-Андреас вдоль побережья 
Калифорнии, Атакамский в Чили, 
Филиппинский, Альпийский в Новой 
Зеландии (фиг. 3-71). Смещение по 
Филиппинскому разлому левосторон
нее; другие, разломы характеризуют
ся правосторонним смещением.

Глобальная тектоника

Главнейшие структуры континентов 
и океанических впадин различаются 
между собой и, несомненно, разви
ваются разными путями. Длительное 
время предполагали, что океаниче
ские впадины постоянны и неизмен
ны, если не считать отдельных раз
бросанных центров вулканической 
активности и локально встречающих
ся поднятий и депрессий; считалось, 
что основные структурные преобра
зования происходят только на кон
тинентах и вдоль их окраин, где 
периодически возникающие геосин
клинали приращивают к ним новые 
горные сооружения. Некоторые гео
логи полагали, что континенты мед
ленно дрейфуют по поверхности более 
или менее пассивной океанической 
коры в связи с перемещением мантий
ного материала или под влиянием 
каких-то других сил.
Детальные структурные, геофизиче
ские и морфологические исследова
ния океанических впадин оказали 
революционизирующее влияние на 
постулаты глобальной тектоники и 
послужили основой для создания 
новой динамической и кинематиче
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ской модели земной коры. Некото
рые подтверждения новой теории 
приводятся в заключительных гла
вах (в частности, в гл. 8 и 12), но 
часть вытекающих из нее выводов 
будет вкратце изложена ниже. 
Теория раздвигания дна океанов 
утверждает, что океаническая кора 
не является неизменной, а находится 
в состоянии непрерывного и сравни
тельно быстрого перемещения (допу
скается смещение до нескольких сан
тиметров в год), в ходе которого 
вдоль океанических хребтов (питаю
щие каналы) за счет вулканической 
деятельности происходит формирова
ние новой коры. От этих хребтов 
океаническая кора раздвигается в бо
ковом направлении и погружается 
под некоторые континентальные 
окраины; следствием погружения ко
ры могут быть глубоководные мор
ские желоба и островные дуги. Необ
ходимое условие осуществления этого 
процесса — наличие 5-километровой 
океанической коры исключительно 
высокой прочности. Поэтому многие 
геофизики полагают, что сравнитель
но жесткие плиты, составляющие, 
по-видимому, верхний слой мантии 
мощностью 100 км (этот слой вместе 
с корой называется литосферой), 
вовлекаются в это движение над 
относительно более слабым слоем 
пониженных скоростей верхней ман

тии, называемым астеносферой. По- 
видимому, определяющим тектони
ческим фактором на Земле является 
перемещение относительно друг дру
га ограниченного количества (воз
можно, шести) сравнительно жестких 
крупных плит литосферы, в число 
которых входят и континентальные 
участки коры (фиг. 12-14). Плиты 
перемещаются как единое целое; эта 
целостность нарушается у океани
ческих хребтов, где происходит их 
зарождение, и у желобов и остров
ных дуг, где они поглощаются при 
погружении их в мантию, надвигают
ся на окраины континентов или под- 
двигаются под них (как, напримерг 
восточная окраина Азиатского мате
рика).
Некоторые континентальные окраи
ны, такие, как обрамляющие Юж
ную Атлантику, могут являться 
соприкасающимися участками коры 
разного типа в пределах одной и той 
же двигающейся плиты.
К числу других мест, где происходит 
перемещение плит относительно друг 
друга, относятся зоны разломов в 
океанах и огромной протяженности 
сбросо-сдвиги на континентальных 
окраинах. Здесь части плит, переме
щающихся в противоположных на
правлениях, проскальзывают одна 
мимо другой в горизонтальной 
плоскости.

ф и г . 3-72. Предполагаемые структурные особенности для модели плит литосферы, 
двигающихся по более слабому слою — астеносфере.
Стрелки в литосфере указывают направление относительного перемещения соседних плит; стрелки в асте
носфере указывают возможное направление компенсационного потока (Isachs В ., Oliver J . ,  Sykes L. R . 
1968).
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Предполагаемые структурные особен
ности такой модели перемещающих
ся плит схематически изображены 
на фиг. 3-72. Из этой модели следует, 
что разломы, смещающие океаниче
ские хребты и связывающие взбро
сами цепочки островных дуг, не 
являются простыми сбросо-сдвигами; 
скорее всего смещение по ним в на
стоящий момент проявлено только 
в сегментах, лежащих между двумя 
хребтами, где происходит новообра
зование коры, или между соседст
вующими участками систем островная 
дуга — желоб, где кора втягивается 
в мантию. Часть разлома, продол
жающаяся за пределами этого сег
мента, является следом ранее актив
ного участка разлома, вдоль которого 
в настоящее время не наблюдается 
смещений. Разломы, которые возни
кают таким образом, как это пока
зано схематически на фиг. 3-73, 
называются трансформными разло
мами. Следует отметить, что хребты 
или желоба не смещены в действи
тельности трансформными разлома
ми. Направление скольжения по 
разломлм в их активном секторе 
противоположно тому, которое сле
дует из видимого смещения хреб
тов.
При относительном перемещении 
плит литосферы площадь поверхно
сти Земли должна оставаться неиз
менной. Поэтому скорость формиро
вания коры путем внедрения и из
лияния основных изверженных пород 
в хребтах должна компенсироваться 
скоростью ее поглощения под кон
тинентальными окраинами. В на
стоящее время питающая область, 
по-видимому, располагается по всей 
длине океанических хребтов, но глав
ные места поглощения расширяю
щейся коры располагаются, вероят
но, вдоль восточной окраины Азии, 
в цепи желобов и островных дуг, 
которые размещаются вокруг север
ной и восточной Австралии (районы 
Тонга и Кермадек), вдоль части 
западного побережья Южной Аме-

А
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ф и г . 3-73. Схематическое изображение 
особенностей формирования трансформного 
разлома, соединяющего хребет с хребтом.
Двойная линия соответствует хребту, вдоль 
которого поступает вновь образующийся коровыЛ 
материал, а одинарные линии представляют 
трансформные разломы. Изображены три стадии!
1 — исходный разлом; 2 — добавление материала 
между линиями А  — А  и сдвиг по сбросу; 
3 — добавление материала между линиями В  — В. 
Следы разломов, бывших ранее активными, 
прослеживаются латерально в окружающей коре. 
Обратите внимание на то, что направление сдвиг» 
по трансформному разлому противоположно тому, 
которое следует из смещения хребтов при обычном- 
сбросе с горизонтальным смещением.

рики и вдоль южного побережья 
Аляски. В соответствии с этой схе
мой разлом Сан-Андреас представ
ляет собой трансформный разлом, 
соединяющий хребет с хребтом 
(правда, сторонники этой точки зре
ния встречаются с определенными 
геологическими затруднениями), а
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Альпийский разлом Новой Зеландии 
может интерпретироваться как транс
формный разлом, соединяющий одну 
островную дугу с другой. Зоны 
разломов близ западного побережья 
Северной Америки,^ очевидно, 
являются следами древних, ныне 
неактивных трансформных разломов, 
оставшихся от ранних периодов рас
ширения.
До сих пор мы рассматривали только 
структуры океанических впадин и 
окраин континентов. Насколько при
годна теория раздвигания дна океа
нов и плит литосферы для объясне
ния геологических структур конти
нентов? В настоящее время трудно 
сказать что-нибудь определенное в 
этом отношении; но теория допускает 
возможность существования одного 
•фундаментального различия между 
континентами и океаническими впа
динами. обусловливающего наблю
даемую сложность и разнообразие 
континентальных структур. Если 
развитие океанической коры прохо
дит через циклы зарождения, лате
рального перемещения и поглощения 
в мантии, как это следует из теории, 
тогда в связи с вытекающей из 
теологических данных значительной 
скоростью процессов существующие 
ныне океаны могут содержать лето
пись событий, происходивших на 
Земле только в последние 100 млн. 
лет или что-то около этого. С геоло
гической точки зрения океанические 
впадины представляют собой моло
дые структуры, существующие в тече
ние сравнительно небольших отрез
ков времени и не содержащие следов 
многих последовательно сменявших 
друг друга этапов диастрофизма. 
Континенты, наоборот, явно не уни
чтожаются полностью и не регене
рируются под влиянием процессов, 
которые, по-видимому, воздействуют 
на океаническую кору, и их история, 
вероятно, представляет собой при
мер продолжительных локальных 
преобразований во времени. Если 
мы рассмотрим молодые структуры

континентов, в особенности третич
ные горные хребты, то обнаружим 
хорошее соответствие их с особен
ностями современных глобальных де
формаций, о чем говорит анализ 
строения океанических впадин. Они 
образуют Тихоокеанский кольцевой 
пояс и могут представлять собой 
аккумулированные деформированные 
осадки следующих друг за другом 
впадин и желобов, образующихся 
на краях континентов, вероятно, за 
счет поддвига или погружения океа
нической коры. Пояс третичных гор
ных сооружений, пересекающих Евра
зию, может быть связан аналогичным 
образом со сжатием геосинклиналь- 
ного трога во время направленного 
к северу расширения дна Индий
ского океана, начиная с раннетре
тичного времени.
Отсутствие ярко выраженных склад
чатых поясов на континентальных 
окраинах Атлантического океана 
позволяет считать, что в этом регионе 
океаническая кора прочно спаяна 
с континентальной, причем восточная 
и западная окраины перемещаются 
в противоположные стороны, начиная 
с момента заложения и роста Атлан
тического океана от центрального 
рифта, хорошо фиксируемого со
временным Срединно-Атлантическим 
хребтом.
С другой стороны, громадные клинья 
осадков, присутствующих местами 
вдоль окраин, например вдоль побе
режий США и Восточной Африки, 
могут представлять заполненные впа
дины, возможно типа желобов, ана
логичных незаполненным осадками 
желобам вдоль некоторых участков 
тихоокеанского побережья Америки. 
С этой точки зрения окраины Атлан
тического и Тихого океанов могут 
соответствовать различным стадиям 
эволюции во многом сходных текто
нических элементов.
Складчатые горные пояса, пересе
кающие континенты, могут пред
ставлять собой складчатые реликты 
выполненных осадками желобов и
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платформ, развивавшихся локально 
на краях перемещавшихся плит раз
ного размера и формы, возникавших 
последовательно на поверхности Зем
ли начиная с раннего докембрия. 
Вероятно, континенты находятся в 
непрерывном движении; при расхож
дении их обнажается океаническая 
кора, как это, видимо, происходит 
в Аденском заливе и в Красном море, 
а также, возможно, вдоль всей риф- 
товой системы Африки. При их 
последующем схождении происходит 
деформация клиновидных геосинкли
нальных осадков, которые накапли
вались вдоль их окраин, как это 
могло происходить при образовании 
Альпийской и Гималайской горных 
систем. В других местах деформация 
призм осадочных пород могла мар
кировать регионы проседавшей океа
нической коры, что, по-видимому, 
происходит вдоль западной окраины 
Тихоокеанской впадины.
Явная простота океанов и отчетливо 
выраженная сложность континентов 
могут быть следствием различий в 
продолжительности формирования 
этих двух регионов. Для океаниче
ской коры характерен небольшой 
срок существования и непрерывное 
обновление; континентальная кора 
подвержена влиянию мантийных пре
образований в значительно меньшей 
степени и сохраняет запись большей 
части своей истории. Какой бы ни 
была окончательная судьба изло
женной здесь гипотезы, она дала 
геологам новый толчок к изучению 
континентов с точки зрения единой 
теории глобальной тектоники. Мно
гие из известных структурных осо
бенностей континентов, рассмотрен
ные в первой части этой главы, 
должны быть пересмотрены теперь 
с той точки зрения, согласуются

ли они с данной гипотезой и способ
ствуют ее утверждению или же опро
вергают ее.
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ВРЕМЯ И ГЕОЛОГИЯ

В гл. 1 уже указывалось, что время 
играет очень важную роль в геологии. 
Другие естественные науки, напри
мер химия или физика, изучают мир 
главным образом в современном его 
состоянии. В отличие от них геоло
гия имеет дело преимущественно 
с прошлым. Наши познания о геоло
гических процессах обычно основы
ваются на наблюдениях последова
тельности различных событий во вре
мени, а значит, почти полностью 
определяются хронологией. В боль
шинстве случаев геолог, пытаясь 
реконструировать некоторые события, 
осуществившиеся в прошлом, задает
ся вопросами: «Что случилось внача
ле? Что произошло потом? Были 
ли эти события одновременными?» 
Как мы увидим далее, огромная 
продолжительность геологического 
времени помогает понять процессы, 
которые были бы совершенно не 
объяснимыми в рамках очень крат
ких промежутков времени лаборатор
ных экспериментов или даже с точки 
зрения продолжительности челове
ческой жизни.
В соответствии с современной кон
цепцией, предложенной Эйнштейном, 
время вместе с расстоянием пред
ставляет существенную составную 
часть четырехмерного пространства. 
«Когда» неотделимо от «где», и одно
временность не имеет абсолютного 
значения. Момент отражения свиде
тельствует о том, что это положение 
должно быть справедливым в случае 
конечной величины скорости рас
пространения света. Допустим, что

астроном на Земле Е  (фиг. 4-1) 
определяет расстояние до Галактики 
G, составляющее 1 млрд. световых 
лет (1 световой год =  9 ,46-Ю15 м). 
Он должен основывать свои подсчеты 
на каком-либо сигнале, например 
световом, поступившем из Галактики. 
Но свет, улавливаемый на Земле 
в настоящий момент, излучен Галак
тикой 1 млрд. лет назад, когда 
Земля находилась совсем в другой 
позиции £", тогда как сама Галак
тика сейчас расположилась в неко
тором неизвестном положении G'. 
Таким образом, измеряется расстоя
ние не между одновременными пози
циями Земли и Галактики, а между 
современным положением Земли и 
положением Галактики 1 млрд. лет 
назад, т. е. здесь мы и сталкиваемся 
со сложением пространства и вре
мени.
Теория относительности основана на 
принципе независимости скорости

ф и г . 4-1. Измерение расстояния между 
Землей (Е ) и Галактикой (G).
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света от самостоятельных движений 
источника и приемника света. Уста
новлены многочисленные экспери
ментальные доказательства этого 
принципа, который следует рассмат
ривать как фундаментальный закон 
природы. Из этого закона, однако, 
вытекает, что длина некоторого объек
та должна зависеть от скорости пере
мещения по отношению к этому 
объекту системы координат, в кото
рых производится рассматриваемое 
измерение. Аналогичным образом ин
тервал времени, измеренный движу
щимися часами, больше того же 
интервала времени, измеренного ча
сами, находящимися в покое («рас
тягивание времени»). Движущиеся 
часы отсчитывают время медленнее, 
чем часы, находящиеся в покое. Это 
положение применимо к любым ча
сам, в том числе и радиоактивным. 
Таким образом, период полураспада 
радиоактивного элемента зависит от 
скорости его перемещения в прост
ранстве. К счастью, скорости, при 
которых осуществляются геологиче
ские процессы, настолько малы по 
сравнению со скоростью света, что 
изменения, вносимые ею, оказы
ваются совершенно ничтожными (при 
скорости 1 км/с период полураспада 
изменится менее чем на 1 / 1 0 “10). 
Как будет показано ниже, плеохроич- 
ные ореолы вокруг включений радио
активных минералов свидетель
ствуют, что скорость радиоактивного 
распада не зависит от геологического 
возраста и что в течение одного или 
даже двух последних миллиардов 
лет радиоактивные элементы разла
гались с той же скоростью, что 
и в настоящее время. Таким обра
зом, имеется основание допускать, 
что все физические законы проявля
лись в прошлом так же. как они 
проявляются и в настоящее время 
(например, соотношение F =  та бы
ло столь же справедливо 5 млрд. лет 
назад, как и сейчас), хотя не ясно, 
остались ли численные значения кон
стант, входящих в эти законы, неиз

менными. Высказано, например, 
предположение о зависимости от вре
мени гравитационной постоянной G 
уравнения (10-1). Однако в настоя
щее время существует единодушное 
мнение ученых, основанное преиму
щественно на астрономических дан
ных, что в последние несколько мил
лиардов лет величина G не могла 
измениться больше чем на несколько 
процентов. К этому вопросу при
дется вернуться в гл. 1 2  в связи 
с теорией расширения Земли.

Физическая единица 
времени

Численная величина многих физи
ческих констант зависит от выбора 
единицы времени. Для определения 
такой единицы прежде всего необхо
димо регулярное повторение явле
ния, поддающееся подсчету. До не
давнего времени казалось, что этим 
целям может служить вращение 
Земли. Исходя из него, была выве
дена в качестве единицы времени 
секунда. В 24-часовых сутках со
держится 24 х  60 X  60 = 8 6  400 с. Поэто
му секунда определялась как 1 /86  400 
интервала времени (солнечных суток) 
между двумя моментами прохожде
ния Солнца в меридиане обсервато
рии. Отметим, однако, что в действи
тельности Земля совершает один обо
рот вокруг своей оси (360° или 
2 я радиан) лишь за 8 6  166 с (звезд
ный день); различие с приведенной 
выше цифрой обусловлено движе
нием нашей планеты вокруг Солнца 
(фиг. 4-2). Действительно, в процессе 
поворота Земли на 360° ее центр 
переместится в результате движения 
планеты по орбите на угловое рас
стояние в а  градусов, и, чтобы 
наблюдатель, находившийся в точке 
А , увидел Солнце в той же позиции 
по отношению к местному меридиану, 
будучи уже в точке А ', необходим 
дополнительный поворот Земли во
круг оси на угол а .
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ф и г . 4-2. Различие между солнечными 
и звездными сутками.

Теперь хорошо известно, что вели
чина солнечных суток не строго 
постоянна. Эти изменения, состав
ляющие несколько миллисекунд, но
сят сезонный характер и обусловлены 
циркуляцией атмосферы. Давле
ние господствующих ветров на зем
ную поверхность создает момент 
вращения, приводящий то к ус
корению, то к замедлению вращения 
Земли1. Наблюдались также не
правильные изменения продол
жительности суток2. Так, в 1870 г. 
продолжительность суток была на
4 мс короче, чем в среднем, а в 
1910 г., наоборот, на 3 мс длиннее. 
Причина этих отклонений недоста
точно ясна. Предполагается, что, по 
крайней мере отчасти, они связаны 
с изменениями интенсивности кон
вективных движений в земном ядре.

1 Предполагаются также с>тэчные колеба
ния скорости движения Земли, вызванные 
изменениями ее момента инерции, обуслов
ленными приливной деформацией.
2 Такие наблюдения основаны на выявле
нии кажущихся неправильностей движения 
планет, Солнца и Луны. Если ритм вра
щения Земли будет изменяться, то планеты, 
двигающиеся равномерно, будут появ
ляться в точках наблюдения раньше или 
позже, чем им положено. Такие отклонения 
возможны и в результате нарушения 
правильности движения планет, но если 
для многих светил установлены одинаковые 
отклонения от правильности движения, 
как это и имеет место в действительности, 
то, очевидно, причина таких нарушений 
кроется пе в их движении, а в движении 
Земли.

Таким образом, вращение Земли 
нельзя отнести к разряду строго 
повторяющихся явлений и, следо
вательно, нельзя использовать для 
точного определения единицы време
ни. В связи с этим секунда до настоя
щего времени определялась исходя 
из орбитального движения Земли 
вокруг Солнца, которое хорошо из
вестно и, как считалось, не подвер
жено неправильным колебаниям. 
Сейчас она определяется по периоду 
испускания излучения в процессе 
специфического превращения ато
ма 133Cs.

Время и энтропия. 
Необратимые процессы
Протекание времени только в одном 
направлении, из прошлого в буду
щее,— особенность, связывающая 
время с энтропией или, точнее, с 
увеличением энтропии, свойственным 
необратимым процессам.
Как известно, любая изолированная 
система (т. е. предоставленная сама 
себе и не взаимодействующая 
с остальным миром) должна самопро
извольно, вероятно, с очень неболь
шой скоростью, развиваться в сто
рону состояния «равновесия», при 
котором с ней уже не должно более 
ничего случаться. В этом состоянии 
энтропия достигает максимума, вели
чина которого определяется объемом 
системы и постоянством внутренней 
энергии, что вытекает из первого 
и второго законов термодинамики. 
В соответствии с первым законом 
dU  =  TdS — PdV  (где U -  внут
ренняя энергия, Т — температура,
S  — энтропия, Р  — давление и V — 
объем). Следовательно, если U и V 
постоянны, то dU =  dV =  0, т. е. 
и dS  =  0; это означает, что S  дости
гает минимума или максимума. В рас
сматриваемом случае реализуется 
последний вариант, поскольку в соот
ветствии со вторым законом термо
динамики тепло не поступает в изо
лированную систему и не теряется
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из нее, т. е. dS  >  0. Знак равенства 
в последнем выражении относится 
к обратимым процессам, а знак нера
венства — к необратимым, но само
произвольно изменяющимся систе
мам. Если система уже находится 
в равновесии, то в ней не должны 
более проявляться самопроизволь
ные изменения, сопровождающиеся 
увеличением энтропии, которая стала 
максимальной к моменту достижения 
системой равновесия. При проявле
нии обратимых процессов происхо
дят лишь бесконечно малые отклоне
ния от равновесных условий. Так, 
вода замерзает и превращается в лед 
при понижении температуры от точки 
замерзания на бесконечно малую 
величину. Обратимый характер эта 
реакция может иметь лишь при очень 
замедленной ее скорости. Все реак
ции, проявляющиеся с конечной ско
ростью при условиях (например, по 
различию в количестве свободной 
энергии), отличающихся от равно
весных больше, чем на бесконечно 
малые величины, относятся к кате
гории необратимых. В процессе та
ких реакций энтропия накапливается 
в количествах, которые превышают 
ее величину, определяющуюся тепло
обменом системы с окружающей сре
дой. Скорость прироста энтропии 
dS/dT  всегда имеет положительный 
знак, поскольку количество энтро
пии в необратимых процессах должно 
возрастать. Этим по существу опре
деляется и положительный знак те
чения времени. Во временном изме
рении необратимый процесс может 
проявляться лишь с одним знаком, 
а именно с тем, при котором происхо
дит увеличение энтропии.
Итак, течение времени сопровождает
ся и фактически определяется необ
ратимым увеличением энтропии. Ина
че говоря, ни один предмет не остает
ся в действительности таким, каким 
мы его привыкли считать. Земля, 
в частности, никогда не будет такой 
же, как в настоящей момент, как 
она никогда не была точно такой

же и в прошлом. Земля совершенно 
неизбежно должна изменяться и эво
люционировать. Это обстоятельство 
кардинальным образом ставит геоло
гию в разряд исторических наук. 
Геология изучает преимущественно 
специфические случаи и уникальные 
проявления эволюции, отделенные 
друг от друга во времени. Этим геоло
гия отличается от физики и химии, 
изучающих воспроизводимые явле
ния в системах, существующих в на
стоящее время.

Геологическое время 

Геология
как историческая наука

Традиционно существует довольно 
произвольное разграничение на исто
рическую и общую геологию. Первая 
изучает последовательность событий, 
а вторая — их природу, причины, 
способы проявления (геологические 
процессы) и в конечном счете резуль
таты и продукты (горные породы, 
особенности земной поверхности, кон
тиненты и океанические бассейны 
и т. д.). Польза такого разграниче
ния сомнительна. Действительно, о 
природе и скорости процессов, эво
люции их вещественных продуктов 
приходится судить преимущественно 
по данным исторического характера. 
Приведем один пример. Полагают, 
что некоторые континенты, в настоя
щее время далеко отстоящие друг 
от друга (например, Южная Аме
рика и Африка), некогда были слит
ными частями единого континента. 
Физический процесс последователь
ного разделения материков во време
ни называется дрейфом континентов. 
Однако доказательства самого про
явления этого процесса основываются 
почти исключительно на данных 
исторической геологии, т. е. на 
наблюдениях последовательного 
перемещения геомагнитных полюсов 
(регистрации изменения во времени 
их позиций), сопоставлении геоло
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гической и палеонтологической исто
рической эволюции континентов, выяв
лении одновременных событий и усло
вий, реализовавшихся в прошлом 
на разделенных в настоящее время 
материках.
Функциональная связь времени и 
Земли пронизывает все аспекты 
геологии. Развитие геологических 
теорий обусловлено выявлением 
уникальных событий прошлого, уста
новлением хронологической последо
вательности явлений в отдельных 
районах и одновременности неко
торых событий, осуществлявшихся 
в прошлом в точках, расположен
ных на значительном расстоянии од
на от другой.
Геологам приходится иметь дело 
с весьма разнородными объектами. 
Нет двух океанов, нет пары конти
нентов или даже вулканов, вполне 
похожих один на другой. Эта разно
родность объектов обусловлена уни
кальным характером и невоспроиз- 
водимостыо геологических событий. 
Обоснования любого геологического 
события, таким образом, основываются 
на привходящих обстоятельствах и, 
как правило, могут интерпретиро
ваться неоднозначно. Более того, 
выбор какой-либо определенной ин
терпретации на основании экспери
ментальной проверки альтернатив
ных моделей во многих случаях ока
зывается невозможным вследствие 
резкой несопоставимости временных 
масштабов эксперимента и геологи
ческих процессов. Геологии в зна
чительной мере приходится иметь 
дело с процессами и последователь
ностями событий эволюционного ха
рактера, поскольку Земля никогда 
не была и никогда не будет точно 
такой, как в настоящее время. Одна
ко в связи с только что изложен
ным следует заметить, что, как это 
ни парадоксально, многие вопросы 
направления и определения скорости 
эволюции продолжают оставаться 
неясными и заслуживают дальней
шего обсуждения.

Проблема соотношения времени 
и места (на примере вулканизма 
Гавайских островов)

Распознавание, сопоставление и 
корреляция геологических событий 
осложняются неизменным возникно
вением вопроса: какова же относи
тельная роль времени и роль места, 
которые придали наблюдающимся 
объектам их конкретные черты? Про
иллюстрируем эту дилемму и воз
можности ее решения на одном 
довольно простом примере истории 
вулканизма Гавайских островов.
В центральной части Тихого океана 
от Мидуэя на восток-юго-восток до 
Гавайи протягивается на 1500 км 
цепь вулканических вершин, на во
сточном окончании которой распола
гаются Гавайские острова (фиг. 4-3). 
В настоящее время вулканическая 
деятельность проявляется главным 
образом на самом крупном юго-во
сточном острове — Гавайи. Здесь рас
положены вулканы Мауна-Лоа и Ки- 
лауэа, из которых через короткие 
промежутки времени в течение исто
рического периода многократно из
ливались однородные лавы вполне 
определенного типа (базальты килау- 
эйского типа). По существу обе вулка
нические вершины (Мауна-Лоа воз
вышается над уровнем моря на 4500 м) 
сложены почти исключительно этими 
лавами. На ближайшем острове Оаху 
при последних извержениях погас
ших в настоящее время вулканов 
изливались резко отличающиеся по 
составу лавы с гораздо меньшим 
содержанием кремнезема, большим 
содержанием щелочей и обычно с при
месью нефелина. Из других ныне 
погасших вулканов, в том числе и на 
самом острове Гавайи, изливались 
лавы третьего типа — также щелоч
ные, но с несколько большим содер
жанием кремнезема.
На Гавайских островах отдельные 
извержения и их продукты, а также 
в значительной мере и общая после
довательность вулканических явле*
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ф и г . 4-з. Схематическая карта Гавайских островов.
Приведены цифры абсолютного возраста вулканических пород, установленные радиометрическими 
методами. Нанесены изобаты 1000, 2000 и 4000 м (McDougall I .,  Geol. Soc. Am. Bull., 75, 1964).

ний достаточно расчленены во 
времени. Однако остается неясным, от
ражают ли явные различия в деятель
ности отдельных вулканов специфику 
участков их локализации (например, 
резкие отличия фундамента под раз
ными вулканами) или различные ста
дии общей эволюции вулканизма, 
т. е. контроль места или времени. 
Если принять вторую концепцию, 
то какие лавы следует считать позд
нейшими?
Более древние гавайские вулканы 
в значительной степени отпрепари
рованы эрозией. Их эволюцию на 
поздних стадиях жизни можно вос
становить стандартными методами 
геологического картирования и лабо
раторных исследований лав в после
довательности наложившихся один 
на другой лавовых потоков. Большое 
количество полученной таким обра
зом различной информации свиде
тельствует в пользу единого харак
тера эволюции вулканизма в преде

лах всех Гавайских островов. 
Вариации состава лав обусловле
ны преимущественно фактором вре
мени, которое играло двойственную 
роль.
1. Ранние и главные стадии развития 
всех вулканов проявились в после
довательных излияниях потоков лав 
килауэйского типа. На более поздних 
этапах жизни в тех же местах извер
гались более щелочные лавы. После 
длительного периода покоя и эрозии 
произошла еще одна вспышка вулка
нической деятельности (особенно 
вблизи Гонолулу), сопровождавшая
ся излиянием сильно щелочных нефе
линсодержащих лав.
2. Радиометрические определения 
абсолютного возраста гавайских лав 
свидетельствуют, что в последние 
несколько миллионов лет вулкани
ческая деятельность перемещалась 
вдоль цепи островов в направлении 
с запада-северо-запада на восток- 
юго-восток. Таким образом, как это
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ни кажется на первый взгляд пара
доксальным, наиболее поздние извер
жения вулкана Килауэа в юго-во
сточной оконечности архипелага отно
сятся к сравнительно ранним стадиям 
вулканического цикла.
В гавайском вулканизме, вероятно, 
проявилось и некоторое влияние ло
кальных условий места. Многие 
гавайские лавы классифицируются 
как базальты килауэйского типа, од
нако не встречено двух потоков, впол
не идентичных по химическому и мине
ральному составу, даже среди излия
ний различных участков, уровней 
и периодов на самом вулкане Ки
лауэа. Остается пока без ответа воп
рос: в какой мере уникальный харак
тер каждого потока и каждого извер
жения определяется фактором места, 
независимым от времени?

Г еологическая 
хронология

Основные требования
Поскольку геология — наука суще
ственно историческая, усилия уче
ных непрерывно направлены на раз
работку проблем геохронологии. 
Отдельные хронологические вопросы 
могут иметь лишь местное значение. 
К числу таких вопросов относятся, 
скажем, последовательность рудоот- 
ложения в какой-нибудь металлоге- 
нической провинции, структурная 
эволюция нефтеносного бассейна или 
история вулканизма Йеллоустонского 
национального парка. С другой сто
роны, существуют и хронологические 
проблемы гораздо более широкого 
плана: история развития структуры 
и вулканизма Анд, рост Северо-Аме
риканского континента, эволюция 
рептилий Африки. Однако основные 
требования к хронологическим проб
лемам независимо от их масштаб
ности остаются одинаковыми:
1. Необходимы вещественные дока
зательства последовательности собы
тий, например стратифицированная

серия осадочных пород или кольца 
роста в окаменелом стволе дерева.
2. Необходимы доказательства одно
значной направленности событий во 
времени. Например того, что верхняя 
часть толщи осадков моложе нижней, 
а кольца роста в стволе дерева после
довательно моложе изнутри нару
жу.
3. В изучаемом явлении должны 
быть разграничимы роль времени 
и других факторов, особенно про
странственных. В этом отношении наб
людения в одном месте, несмотря 
на их неизбежную ограниченность, 
обычно легче интерпретируются, чем 
более полные данные, полученные 
в результате обобщенных наблюде
ний в нескольких разобщенных уча
стках.
4. При корреляции независимых ло
кальных наблюдений с целью разра
ботки региональной хронологии во 
всех частных наблюдениях необхо
димо иметь проявление какого-либо 
общего события, например характер
ный слой вулканического туфа или 
руководящую окаменелость. При этом 
возникают трудности двоякого ро
да — в достоверности идентификации 
маркирующего признака во всех точ
ках наблюдения и в возможном суще
ствовании временного интервала 
между проявлениями этого признака 
в далеко отстоящих друг от друга 
участках. Вторая из отмеченных 
сложностей сходна с рассмотренной 
выше проблемой пространственно- 
временных соотношений.
5. Для того чтобы выразить интервал 
времени, соответствующий некоторой 
последовательности геологических 
событий, или датировать время про
явления одного из них в каких-либо 
стандартных физических единицах 
(например, миллионах лет) необхо
димо знать скорость (в годах) какого- 
нибудь процесса, оставившего след 
в изучаемом объекте. Примерами 
таких процессов могут служить рост 
деревьев, сопровождающийся появ
лением годовых колец на стволе,
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и радиоактивный распад ядер неко
торых элементов, сопровождающийся 
накоплением дочерних ядер в крис
таллах минералов.

Стратиграфическая хронология

Связь стратиграфии с гравитацией 
и временем. Внешняя оболочка боль
шей части вскрытой эрозией земной 
коры сложена стратифицированными 
породами — песчаниками, глинисты
ми сланцами, известняками, осадоч
ное происхождение которых не вызы
вает сомнений. Присутствующие 
в них окаменелые организмы сви
детельствуют, что эти осадки отла
гались преимущественно в морях. 
Закономерность осадочного процесса 
(стр. 161) отражает полярную приро
ду силы тяжести, действующей вер
тикально вниз. В вертикальном раз
резе любой толщи осадков суще
ствуют реально различимые верх и 
низ. Вряд ли можно считать неожидан
ным, что соотношения однонаправлен
ности гравитационной силы и вре
мени впервые привлекли внимание 
ученых, занимающихся кристалло
графией. На них обратил внимание 
в XV II в. врач Николас Стено. Он 
считал, что положение границы во
да — осадок в момент отложения 
последнего близко к горизонтальному1 

и что возраст осадков последователь
но уменьшается вверх по вертикаль
ному разрезу слоистой толщи. Это 
стало основным принципом страти
графии — раздела геологии, изучаю
щего последовательность событий, 
а также физические и биологические 
(экологические) условия, запечатлен
ные в осадочных толщах. В осадках, 
обнаруживающих сортировку мате
риала по крупности зерен или косую 
слоистость даже в случае смятия 
пластов в складки или при опро

1 Из этого правила существуют некоторые 
исключения, особенно на продвигающемся 
фронте осадков речных дельт. Однако 
отклонения больше чем на несколько 
градусов редки.

кинутом залегании, можно различить 
верх и низ по отношению к поверх
ности напластования.
Стратиграфия играет очень важную 
роль в геологии. Большая часть 
всех наших познаний о природе и пос
ледовательности событий, происхо
дивших на поверхности Земли во все 
геологические времена, основана на 
стратиграфических интерпретациях 
данных геологического картирования 
и бурения. В этой главе мы затронем 
лишь хронологические аспекты стра
тиграфии. Стратиграфическая хроно
логия призвана дать ответ на воп
росы следующего характера: какие 
события могут быть объяснены стра
тиграфическими данными? Какова их 
последовательность во времени? 
Каковы относительные скорости про
цессов, по которым определяется 
устанавливаемая последовательность 
событий, например эрозии, транспор
тировки вещества и накопления осад
ков, относительных изменений 
в подъеме блоков земной коры, дрей
фа континентов, эволюции млекопи
тающих и т. д.? Конечная практи
чески недостижимая цель класси
ческой стратиграфии — построение 
полной геохронологии, обнимающей 
историю Земли для всего геологи
ческого времени.
Природа геологических событий.
Большинство событий, изучаемых 
стратиграфическими методами, интер 
претируется по признакам более или 
менее статистического характера. 
Так, генетическое значение пласта 
песчаника выясняется в результате 
анализа состава, размеров, формы 
и расположения в пространстве сла
гающих его зерен. Эти физические 
свойства совместно с другими, осо
бенно с окраской и структурой, опре
деляют литологическую характерис
тику  пласта. Возможна также ста
тистическая оценка относительной 
распространенности различных видов 
окаменелой фауны, хотя обычно та
кие оценки производятся приближен
но. В таких соотношениях находят
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конкретное выражение события, со
провождавшиеся эволюцией и мигра
цией животных и растений. За лю
бым зафиксированным стратиграфи
ческими методами событием кроется 
менее ясная последовательность пред
шествующих или осуществлявшихся 
в других районах, но связанных 
с наблюдаемым объектом событий. 
Так, выход песчаника фиксирует 
местное проявление осадконакопле
ния. Однако вместе с тем он озна
чает, что в некотором отдаленном 
источнике в результате эрозии воз
никли песчаные зерна, которые затем 
транспортировались и претерпели 
некоторую сортировку в водной или 
воздушной среде. В геохронологи
ческих целях обычно изучают сле
дующие стратиграфические пара
метры:
1. Вариации литологических харак
теристик в вертикальном разрезе, 
свидетельствующие об изменении (во 
времени) условий седиментации в изу
чаемой точке. Так, последователь
ность снизу вверх конгломератов, 
песчаников и аргиллитов позволяет 
предполагать прогрессивное увели
чение глубины водного бассейна 
и соответствующее увеличение рас
стояния данной точки от береговой 
линии.
2. Другие изменения литологических 
характеристик в изучаемом разрезе 
отражают отдельные события в обла
сти сноса, откуда поступал материал 
осадков. Так, переход вверх от пес
чаников к аргиллитам может отчасти 
отражать изменения климата (а так
же условий выветривания) и рельефа 
поверхности в области сноса. Появле
ние вулканических обломков в каком- 
либо характерном горизонте толщи 
песчаников фиксирует вулканичес
кую деятельность, возможно, проя
вившуюся на достаточно большом 
расстоянии от места седимента
ции.
3. Распознаваемые перерывы в стра
тиграфической последовательности 
свидетельствуют о соответствующих

разрывах в хронологии. Подъем, 
складчатость, эрозия и повторное 
опускание, предполагаемые по круп
ным несогласиям, могут соответство
вать временному интервалу (который 
не фиксируется никакими иными при
знаками), значительно превышающе
му период отложения всей вскрытой 
последовательности осадков, зале
гающих как выше, так и ниже пере
рыва. Даже внезапное изменение 
литологии без признаков перерыва 
может отражать отрезок времени, 
сопоставимый с интервалом седимен
тации какого-либо пласта. Непони
мание роли перерывов и близких 
к ним явлений привело к длительной 
резкой недооценке абсолютного ин
тервала времени, соответствующего 
всему стратиграфическому разрезу, 
на формирование которого разные 
исследователи в начале нашего сто
летия отводили от 2 0  до 2 0 0  млн. 
лет.
4. В большинстве мощных стратигра
фических серий присутствуют пласты 
с окаменелыми остатками организ
мов. Резкая смена фауны вверх по 
разрезу обычно отражает соответ
ствующие экологические изменения, 
которые в свою очередь фиксируют 
вариации физических условий в бас
сейнах седиментации (температуры, 
глубины, количества взвешенных в 
воде частиц и т. д.). При изучении 
разрезов осадочных толщ палеозой
ского возраста такого рода интерпре
тации обычно строятся на взаимно 
сменяющих друг друга фаунистичес- 
ких комплексах — граптолитовом 
(глубоководные условия) и ассоциа
ции кораллов, трилобитов и бра- 
хиопод (мелководные условия). Сме
на фаунистических комплексов со
провождается изменениями литологи
ческих характеристик осадков — 
граптолиты встречаются в глинистых 
сланцах, а кораллово-трилобитовая 
ассоциация приурочена к песчаным 
осадкам.
5. Внезапное появление новой формы 
в однородном в остальных отноше

234



ВРЕМ Я И ГЕО ЛОГИЯ ГЛАВА 4

ниях фаунистическом комплексе поз
воляет предполагать возникновение 
новых путей миграции, возможно, 
задолго до появления этой формы 
в данном разрезе и в отдаленном 
ют данной точки месте. Так, внезап
ное появление в плейстоценовой фау
не млекопитающих Северной Аме
рики гигантского ленивца, остатки 
которого широко распространены в 
среднетретичных толщах Южной Аме
рики, позволило предположить появ
ление возможности сухопутной миг
рации между двумя континентами. 
Этот «мост» между материками сохра
нился и до наших дней в виде Панам
ского перешейка.
6 . Исчезновение определенных родов 
из ископаемой фауны, вероятно, име
ет более локальное значение, чем 
их появление. Опыт палеонтологии 
свидетельствует, что, после того как 
некоторые роды и виды животных 
начали вымирать в одном регионе, 
в других местах они еще могут про
существовать многие миллионы лет. 
Т ак , моллюски группы Trigonia, в 
изобилии присутствующие в юрских 
и меловых осадочных породах Евро
пы, вымерли здесь к концу мезозой
ской эры.
Однако в Австралии они сохранились 
в третичных и современной морских 
-фаунах. Недавно в глубоководных 
участках близ африканского побе
режья были обнаружены архаич
ные рыбы, остатки которых во всех 
остальных регионах встречались в 
осадках, отложившихся не позднее 
среднепалеозойского времени.
7. Считается, что более постепенные 
прогрессивные изменения фауны еди
ного экологического типа вверх по 
разрезу отражают эволюцию орга
низмов во времени. Хорошо извест
ными примерами такого рода могут 
служить морфологические изменения 
некоторых морских ежей (например, 
Micraster), установленные в верхах 
меловых осадков юго-восточной Анг
лии, а также аналогичная эволюция 
аммонитов Baculites в отложениях

того же возраста в Северной Амери
ке. Эволюционная природа таких 
изменений вряд ли может подвер
гаться сомнению, когда они уста
новлены в столь удаленных разре
зах.
Литология, окаменелые остатки 
организмов и время в страти
графии. В стратиграфических иссле
дованиях имеются два независимых 
параметра хронологического значе
ния. Наиболее очевидный из них — 
литологические изменения вверх по 
разрезу, которые обычно заметно 
варьируют от одного конкретного 
разреза к другому в боковом на
правлении. Более устойчивы в гори
зонтальном направлении, но менее 
полны изменения фауны, наблюдаю
щиеся в стратиграфической последо
вательности снизу вверх. Таким об
разом, стратиграфическую хроноло
гию можно выражать во временных 
единицах двоякого рода — основан
ных на типах осадков и основанных 
на окаменелых остатках организ
мов.
В некотором конкретном участке мы 
одновременно наблюдаем последова
тельности изменений литологии и 
фауны во времени. В обособленных 
точках в пределах геологически еди
ного района площадью в несколько 
сотен квадратных километров обычно 
удается установить общие соотноше
ния между литологическими харак
теристиками, фауной и стратиграфи
ческим положением присутствующих 
здесь осадочных толщ.
Например, в определенной формации 
известняков могут повсеместно при
сутствовать окаменелые остатки од
ного и того же вида фауны. Именно 
с такого наблюдения и ведет начало 
стратиграфическая практика. В по
следнем десятилетии X V III в. Уиль
ям Смит впервые провел подобную 
корреляцию в южной Англии. Одна
ко литолого-фаунистические соотно
шения в обособленных участках на
блюдений редко вполне идентичны, 
а в некоторых случаях они могут
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радикально различаться в точках, 
отстоящих одна от другой на рас
стояние не более 10 км. В связи с 
этим в современной практике приня
то проводить резкое разграничение 
между шкалами времени, основан
ными соответственно на литологиче
ских и фаунистических данных. Не
которая путаница возникает в связи 
с использованием одинаковых терми
нов для обозначения отдельных еди
ниц в обеих шкалах. Так, говоря
о юрских породах, мы можем под
разумевать, с одной стороны, осадки, 
отложившиеся в юрское время, а 
с другой — лишь присутствие в них 
окаменелых остатков юрской жизни. 
Подобная путаница в терминологии 
пока неизбежна, поскольку раздель
ное использование двух стратигра
фических временных шкал начало 
входить в практику лишь в послед
ние 30 лет, тогда как бытующие наз
вания стратиграфических единиц вре
мени определились еще в прошлом 
веке.
Основная единица осадочных толщ, 
используемая при составлении гео
логических карт или описании коло
нок буровых скважии, — это форма
ция. Формация представляет собой 
серию слоев осадочных пород обычно 
мощностью от 1 0  до 1 0 0  м, хорошо 
прослеживающуюся в боковом на
правлении и поддающуюся картиро
ванию. В колонках близлежащих 
скважин или в пределах отдельных 
секторов карты удается различать 
менее выдержанные единицы, полу
чившие название пачек (member). Та
ким образом, наблюдения в некотором 
разрезе можно свести к его опи
санию в литостратиграфических тер
минах с расчленением осадочной тол
щи в вертикальном направлении на 
формации и их подразделения — 
пачки.
Для того чтобы ввести признак вре
мени, необходимо обратиться к хоро
шо изученному разрезу толщи в не
котором специально для этой цели 
исследованном участке. В таком ти-

поморфом разрезе толща расчленена 
на хроностратиграфические (time- 
stratigraphic) подразделения, в част
ности на серии и системы. В южной 
Англии юрская система, по совре
менным данным, представлена мощ
ным разрезом морских осадков с 
остатками фауны. В этом типе юр
ского разреза выделяют последова
тельность литостратиграфически раз
личимых подразделений — формаций 
и групп формаций, которые опреде
ляют конкретные серии юрской си
стемы. Первоначально эти стратигра
фические единицы были выделены 
довольно произвольно, но теперь их 
можно использовать как стандарт
ные члены мировой геохронологиче
ской шкалы времени. Юрский период 
такой шкалы охватывает интервал 
времени от начала до окончания от
ложения толщи, составляющей юр
скую систему южной Англии. В верх
ней части отложений юрской систе
мы южной Англии выделяется весь
ма характерная серия, получившая 
название «большой оолит». Соответ
ственно интервал времени, в течение 
которого отложились эти осадки* 
получил название эпохи большого 
оолита.
Стратиграфическую колонку можно 
построить независимо на основе ис
пользования только фаунистических 
признаков. Подразделения в такой 
колонке называются биостратигра- 
фическими. Наиболее широко ис
пользуются относительно короткие 
биостратиграфические вертикальные 
интервалы, называемые зонами. Зона 
может состоять из одного слоя или 
из группы слоев, в которых неиз
менно присутствуют характерные фау- 
нистические остатки. Название зоне 
дают по избранной наиболее типич
ной окаменелости, входящей в фау- 
нистический комплекс. Временная 
единица, соответствующая зоне (и 
также определяющаяся по характер
ной фауне), называется секулой (se- 
cule). Так, в средней части серии 
большого оолита в Англии выделяют

2 3 6



ВРЕМ Я И ГЕО ЛО ГИ Я ГЛАВА 4

зону и секулу Epithyris oxonica, 
названную по виду брахиопод, отсут
ствующему как в ниже-, так и в вы- 
шезалегающих осадках.
В табл. 4-1 приведены (в порядке 
уменьшения величины) подразделе-
Т А Б Л И Ц А  4-1

Подразделения в стратиграфической 
хронологии

Хроностратигра-
фическис

Геохронологи
ческие

Биостра-
тиграфи-
ческие

Система
Эра
Период

Серия Эпоха
Ярус Век

Секула Зона

ния, широко используемые в страти
графической хронологии.
В свете вышеизложенного возникает 
возможность объективно определять 
подразделения мировой шкалы вре
мени (геохронологической). В част
ности, нам уже понятно, что под
разделения геохронологической шка
лы привязаны к типичным разрезам 
и ограниченным площадям. Для того 
чтобы использовать такие единицы 
измерения времени в других районах 
и применительно к другим событиям, 
необходимо создать определенную 
систему корреляции. А в этих кор
реляциях неизбежно приходится 
прибегать к допущениям, правиль
ность которых нельзя доказать. За
дача всемирной корреляции подраз
делений геохронологической шкалы 
грандиозна. Однако ее в значитель
ной мере удалось успешно решить, 
поскольку оказалось, что при всем 
бесконечном разнообразии и огром
ном количестве стратиграфических и 
палеонтологических данных они не
ожиданно хорошо согласуются с еди
ной стандартной хронологической мо
делью. Эта модель, кроме того, как 
мы увидим далее, выдержала суро
вую проверку радиометрической ка
либровкой с определениями абсолют

ного возраста геохронологических 
подразделений.
Литологическая корреляция. Под
этой операцией понимается просле
живание некоторой формации от вы
хода к выходу или в разрезах близко 
расположенных скважин по литоло
гическим признакам и стратиграфи
ческому положению. Легенда геоло
гической карты приводится как 
вертикальная последовательность 
формаций. Эта легенда представляет 
основу местной временной шкалы, 
хроностратиграфические подразделе
ния которой определяются преимуще
ственно по литологическим харак
теристикам. Интервал времени в 
абсолютных единицах, соответствую
щий отдельным формациям, колеб
лется от 103 до 106 лет. Такие изме
нения свойственны не только форма
циям, но и биостратиграфическим 
зонам как по вертикали, так и в бо
ковом направлении. Эта изменчи
вость обусловлена следующим:
1. Скорость седиментации может 
очень сильно колебаться. В общем 
более тонкий алевритовый материал 
накапливается медленнее песчаного, 
однако очень часты исключения из 
этого правила. В пределах расстоя
ния в несколько километров мощ
ность формации может иногда умень
шаться с 1000 до 100 м. Никогда 
нельзя быть уверенным, что литоло
гически сходные толщи одинаковой 
мощности соответствуют близким ин
тервалам времени.
2. Для стратиграфических корреля
ций наиболее интересны осадочные 
формации, развитые в пределах 
крупных регионов. Однако пред
ставляется маловероятным, что да
же одна и та же формация в точках, 
отстоящих друг от друга на 50— 
1 0 0  км, соответствовала одному от
резку времени. Меловые осадки юж
ной Англии и северной Франции 
(фиг. 4-4) фиксируют событие, имею
щее важное геологическое значение, 
а именно максимум опускания части 
континента площадью в несколько
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ф и г . 4-4. Распределение меловых отложений в районах их первоначального выделения 
(Англия и Франция), как это было показано на ранней геологической карте (Phillips, 
1821).

1 — более молодая толща; 2 — меловые отложения; 3 — более древняя толща.

тысяч квадратных километров ниже 
наступающего мелового моря. Эти 
меловые осадки слагают лишенную 
слоистости однородную толщу мощ
ностью в несколько сотен метров, 
накопившуюся, судя по фаунистиче- 
ским остаткам и радиометрическим 
определениям абсолютного возраста, 
в течение длительного периода вре
мени, порядка 30 млн. лет. Выявле
ние меловых осадков в характер
ном разрезе, допустим Северной 
Ирландии/ конечно, имело бы некото
рую хронологическую ценность, од
нако при этом возможны лишь гру
бые корреляции. В качестве более 
узкого показателя времени можно 
принять основание меловой толщи. 
Но в этом случае мы столкнемся 
с другой неясностью, связанной с не
известной скоростью геологического 
процесса. Погружение континента 
в позднемеловое время, вероятно,

происходило довольно постепенно. 
Отложение мела должно было начи
наться вдоль некоторого медленно 
продвигавшегося фронта, обуслов
ленного углублением моря и увели
чением расстояния от отступающей 
береговой линии. Нам мало что из
вестно о скорости процессов такого 
рода. Не лишено оснований предпо
ложение, что подошва меловой тол
щи в разрезах, удаленных один от 
другого на 2 0 0  км, может отвечать 
существенно отличающимся, возмож
но, на несколько миллионов лет, мо
ментам времени.
Идеальными литологическими репе
рами времени могут, видимо, слу
жить тонкие, быстро отложившиеся 
и широко распространенные слои 
некоторых специфических и хорошо 
различимых осадков. Такие осадки 
действительно изредка встречаются, 
например характерные прослои вул-

2 3 8



ВРЕМ Я И ГЕОЛОГИЯ ГЛАВА 4

панических туфов в континенталь
ных толщах.
Корреляция по окаменелостям.
Наибольшую помощь стратиграфу 
оказывает палеонтология. Со време
ни Уильяма Смита литологические 
способы идентификеции формаций и 
пачек были подтверждены и дополне
ны уточненными детальными харак
теристиками фаунистических остат
ков. Эти окаменелости устойчиво 
сохраняют свои специфические особен
ности даже в маломощных биострати- 
графических подразделениях на рас- 
стояниях1в сотни и тысячи километров. 
Так, зоны, определяющиеся по
следовательными стадиями эволюции 
позднемеловых аммонитов, сохраня
ют один и тот же порядок появления 
в регионе Скалистых гор от Мекси
канского залива до Северного Ледо
витого океана. В пределах этого 
пространства формации увеличива
ются и уменьшаются по мощности и 
даже сменяются другими в боковом 
направлении.
Полевой геолог должен иметь пред
ставление о главных группах ока
менелых остатков организмов, их 
значении в качестве индикаторов вре
мени и условий формирования осад
ков. Нужно, например, уметь разли
чать граптолиты и аммониты и знать, 
что эти организмы существовали

в раннем палеозое и в мезозое соот
ветственно. Детальные же определе
ния фауны, конечно,— дело специа- 
листа-палеонтолога. Однако каждый 
геолог должен понимать некоторые 
общие положения специального па
леонтологического подхода к суще
ству корреляций:
1. Виды и роды организмов опреде
ляются по морфологическим призна
кам. Эти признаки в известной мере 
выбираются субъективно. Не может 
существовать даже двух индивидов 
из бесчисленного множества их пред
ставителей, относящихся к одному 
виду, которые были бы совершенно 
идентичны. В палеонтологии есть 
еще и другие трудности. Большин
ство окаменелых остатков — ракови
ны, кости, отпечатки более или менее 
крепких тканей — дает лишь очень 
неполную информацию о всем орга
низме. Таким образом, количество 
морфологических признаков, кото
рые можно использовать при опреде
лении вида и рода вымерших орга
низмов, оказывается ограниченным. 
Вправе ли мы, в частности, отно
сить граптолиты с четырьмя ветвями 
из Австралии, Нью-Йорка и Уэльса 
к одному роду Tetragraptus (фиг 4-5)? 
В биологическом смысле все упомя
нутые выше, а также остальные ви
ды (фиг. 4-5) рода Tetragraptus про-

ф и г . 4-5. Различные виды нижнеордовикских граптолитов, отнесенных к роду Tetragraptus.
1 — Гиктория, Австралия; 2 , 3 , 5, 6, 10 — Нью-Йорк и Квебек; 4, 8 — юго-западная часть 
Новой Зеландии; 7 , 9  — Озерная область, западная Англия.
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изошли, вероятно, от общего предка. 
Аммониты вида Oxynoticeras oxynotum, 
характеризующие одну зону нижней 
юры Англии, установлены также во 
Франции и Мексике. Это означает 
всего навсего, что раковины аммони
тов из этих трех районов были изу
чены специалистами и признаны 
идентичными. Нет ничего неожидан
ного в том, что как конкретная 
идентификация отдельных фаунисти- 
ческих находок, так и их номенкла
тура подвергаются непрерывному 
пересмотру. Тем не менее среди ис
следователей существует общее согла
сие в том, что палеонтологические 
данные вполне могут быть оценены 
с точки зрения биологической систе
матики (виды, роды, отряды и т. д.) 
и в целом пригодны для стратигра
фической корреляции.
2. При использовании палеонтологи
ческих данных в хронологических 
целях необходимо установить соот
ветствие определенных особенностей 
каждой окаменелости некоторым со
бытиям во времени. Наибольшее при
менение в корреляциях находят та
кие фаунистические характеристики, 
которые определяют относительно не
большие по вертикали, но широко 
распространенные в боковом на
правлении биостратиграфические 
подразделения, такие, как зоны. 
Фауна некоторой зоны фиксирует су
ществование сообщества видов в одном 
или нескольких участках. Этот факт 
и используется при корреляциях. 
Можно также прибегать к иным соот
ношениям: к первоначальному появ
лению в разрезе, наибольшему рас
цвету (кульминации) или общему ин
тервалу существования руководящих 
видов или родов организмов, а так
же к новому внезапному появлению 
группы видов. В участках с особенно 
полными палеонтологическими дан
ными могут быть прослежены вверх 
по разрезу особенности эволюции 
отдельных видов. Каждая стадия та
кой эволюции также имеет хроноло
гическое значение.

3. После изучения необходимой па
леонтологической информации для 
стратиграфических корреляций не
обходимо принять некоторые допу
щения о синхронности явно идентич
ных событий, зафиксированных в 
нескольких участках. Такие допуще
ния — весьма уязвимое место в деле 
стратиграфической корреляции. Пра
вомерность этих допущений опреде
ленно зависит от природы рассматри
ваемых событий и расстояния между 
точками, в которых они зафиксиро
ваны. Палеонтологические факты 
обусловлены процессами, скорости 
проявления которых взаимно влияют 
один на другой и сами по себе под
вержены значительным изменениям. 
К числу таких процессов относятся 
морфологическая эволюция и геогра
фическая миграция организмов, а 
также локальные изменения условий 
их обитания. Рассмотрим в качестве 
примеров, иллюстрирующих соотно
шения этих факторов, два резко 
различных случая:
а. В толще, включающей отложения 
ордовикской системы и распростра
ненной в Уэльсе (где впервые был 
выделен ордовик) и в прилегающей 
Озерной области Англии, по грапто- 
литовым фаунистическим комплек
сам выделена серия зон. Граптоли
ты, очень похожие, за немногими 
исключениями, на формы нижних 
зон ордовика Уэльса (фиг. 4-6), 
встречены также в штате Нью-Йорк 
и провинции Квебек и даже на 
противоположной стороне земного 
шара — в Австралии и Новой Зе
ландии. Во всех трех регионах стра
тиграфическая последовательность 
зон одинакова. Кроме того, и осад
ки, содержащие граптолитовую фау
ну, во всех случаях литологически 
однотипны и представлены алевро
литами; следовательно, седимента
ция происходила, видимо, в откры
том море, вдали от береговой линии. 
Последнее обстоятельство и тонкие 
ветвящиеся формы окаменелых остат
ков привели к установившемуся
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ф и г .  4-6 . Нижнеордовикские граптолиты.
Окаменелости представлены отпечатками тонких ветвистых скелетов в аспидных сланцах.
A. Бухта'Презервейшен, юго-запад Новой Зеландии (Benson W . N., КеЫе R . А .9 1936): 1 *— Dictyonema mac- 
giUivrayi (х 1/6); 2 — Tetragraptus approximatus (X2); 3 — Tetragraptus fruticosus (X 2); 4 — Tetragraptus 
fruticosus трехветочный (X 2); 5, 6 — Phyllograptus ilicifolius (X 2); 7, 8 — Isograptus caduceus (X 2); 
9 — Didymograptus artus (X 2); 10—Didymograptus n itidus-patulus (X 2); 11 — Didymograptus barlrumi 
(X 2); 12 — Teiragraptus quadribrachiatus (X 2).
Б. Нью-Йорк и Квебек (Ruedemann Д., 1947); 1 — Dictyonema m urrayi (X 1); 2 — Tetragraptus lavalensis 
(X 4); 3 — Tetragraptus pendens (X 1); 4 — Tetragraptus fruticosus трехветочный (X 1); 5 — Phyllograptm  
anna (x 2); 6 — Phyllograptus ilicifolius (x 2); 7 — Isograptus caduceus (молодая особь) (X 4); 8 — Iso
graptus caduceus (X 1); 9 — D idymograptus identus (X 1); 10 — Didymograptus serratulus (X 5); 11 — Didy
mograptus serratulus var. juvenalis (X 5); 12 — Tetragraptus sim ilis (X 1).
B. Озерная область, восточная часть Англии (Elies G. L ., Wood E .M .R . , 1901—1918): 1—Tetragraptus 
quadribrach ia tus (X 1) ( la  — полный вид, 16 — фрагмент одной ветви); 2 — Tetragraptus am ii (X 1); 
3 — Didymograptus simulans (X 1); 4, 5, 6 — D idymograptus gibberulus (X 1) (то же, что и Isograptus 
caduceus); 7 — Didymograptus murchisoni (x 1); 8 — D idymograptus hirundo (X 1).
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мнению о том, что граптолиты плава
ли в открытом море. Вероятно, их 
миграция и географическое рассеи
вание осуществлялись быстрее, чем 
морфологическая эволюция. В связи 
с этим геологи уверенно относят 
граптолитовые зоны южного полу
шария к ранним подразделениям 
ордовика. Граптолиты Австралии 
и Новой Зеландии практически со
вершенно идентичны. Вряд ли можно 
сомневаться в том, что они суще
ствовали синхронно в пределах ошиб
ки определений времени по наиболее 
совершенной шкале геологического 
времени, несмотря на их обнаруже
ние в районах, отстоящих один от 
другого в настоящий момент на 
2000 км. Между уэльской и австра
лийской фаунами удается установить 
различия, причем в некоторых дета
лях последовательность изменения 
граптолитов в разрезах оказывается 
даже обратной. Несомненно, здесь 
можно говорить лишь о значительно 
более грубой корреляции. Таким об
разом, очень большие расстояния 
ариводят к тому, что скорость мигра
ции фауны становится значимым фак
тором.
б. Наиболее известные и широко 
распространенные окаменелости тре
тичных толщ, установленные повсе
местно на Земле,— раковины мор
ских моллюсков. Даже неспециалист 
может видеть явное сходство форм 
этих моллюсков, собранных в столь 
отдаленных точках, как Парижский 
и Венский бассейны Европы, с одной 
стороны, и таких тихоокеанских рай
онах, как Калифорния и Новая 
Зеландия — с другой. И тем не менее 
всемирную корреляцию по фаунам 
третичных моллюсков можно про
водить лишь весьма приблизительно. 
Большая часть третичных осадков 
отлагалась в относительно мелковод
ных морских бассейнах на окраинах 
континентов. Большинство съедоб
ных моллюсков и улиток относятся 
к числу придонных, а не плавающих 
организмов. В связи с этим их гео

графическое рассеяние могло быть 
лишь ограниченным и замедленным. 
Главная ценность фаун третичных 
моллюсков в стратиграфии заклю
чается в их использовании для целей 
корреляции в пределах отдельных 
провинций и на небольших расстоя
ниях. Даже в рамках таких огра
ниченных задач могут возникать за
труднения при разграничении от
носительной роли факторов времени 
и условий обитания, определяющих 
сходства и различия форм. 
Противоречия в корреляциях. Па 
литологическим признакам формацию 
удается идентифицировать и непре
рывно проследить на расстоянии в не
сколько сотен километров, однако 
оценка времени ее формирования при 
этом может быть лишь очень при
ближенной. Обычно более точной 
оказывается оценка по зональной 
фауне, распространяющейся на та
кие же расстояния в литологически 
однотипных породах (одинаковые ус
ловия отложения). Подобные отли
чия лито- и биостратиграфических 
способов корреляции объясняют при
чину обычных усиленно разыскивае
мых пересечений границ формаций 
и временных поверхностей, опреде
ленных фаунистически. В кембрий
ской толще Большого каньона на 
базальную песчаниковую формацию 
(песчаники Тепитс) налегает форма
ция глинистых сланцев Брайт-Аид- 
жел мощностью около 200 м. На 
западе этого разреза (фиг. 4-7) в 
глинистых сланцах по характер
ным родам трилобитов выявлены 
две фаунистические зоны. Базальная 
зона Olenellus относится к раннему 
кембрию, а верхняя зона Glossople- 
ига — к среднему кембрию. В 200— 
300 км восточнее развита лишь зона 
Glossopleura, которая в этом случае 
слагает базальную часть толщи гли
нистых сланцев Брайт-Анджел. Про
должительность кембрийского пери
ода по современным данным оценивает
ся в 100 млн. лет. Таким образом, 
вполне определенное конкретное со
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ф и г . 4-7. Вертикальный широтный разрез нижней части кембрийской толщи Большого 
каньона, Аризона (McKee Е. D ., Geol. Soc. Am. Mem. 39, 1939).

бытие — смена песчаных осадков 
глинистыми — осуществлялось в за
падной части разреза на 20—40 млн. 
лет раньше, чем в точках, располо
женных в 300 км восточнее. 
Хронологическое значение несогла
сий и орогении. Несогласие отражает 
некоторый интервал времени, в те
чение которого в данном регионе не 
происходило отложения осадков. 
Продолжительность такого переры
ва в осадконакоплении, которая мо
жет достигать десятков и даже сотен 
миллионов лет, оценивается по фау- 
нистическим остаткам, присутству
ющим в породах, залегающих ниже 
и выше поверхности несогласия. 
Некоторое представление о природе 
и последовательности геологических 
событий, происшедших в течение 
периода перерыва осадконакопления, 
можно составить по литслогическим 
и структурным особенностям двух 
толщ, разделенных несогласием. Од
нако такие наблюдения совершенно 
не позволяют судить о продолжитель- 

ости процессов, проявлявшихся во 
время перерыва. Обычно в период 
перерыва осуществляется следующая 
последовательность событий: 1 ) де
формация осадков, завершающаяся 
их подъемом; 2 ) эрозия древней тол
щи, сменяющаяся опусканием и по
гребением эрозионной поверхности 
(поверхности несогласия) под более

молодыми осадками. Первое из этих 
событий в ряде случаев удается рас
членить на несколько эпизодов склад
чатости и увязать последние с про
явлениями метаморфизма и станов
лением гранитоидных плутонов. Для 
выделения таких эпизодов прибега
ют к доказательствам геометриче
ского (структурного) и минералоги
ческого характера. Каждый эпизод 
соответствует определенному момен
ту времени. Таким образом, в этом 
случае возникает принципиальная 
возможность хронологических рас
членений и корреляций. Главная 
сложность заключается в том, на
сколько достоверно удается оценить 
синхронность сходных событий, 
проявившихся в удаленных уча
стках.
В ранний период становления страти
графии, когда господствовала док
трина катастрофизма, несогласия рас
сматривали как признак относитель
но кратковременных региональных 
катаклизмов. Вместе с тем крупные 
стратиграфические подразделения, 
например системы, считались очень 
продолжительными периодами по
коя и устойчивого осадконакопления 
между краткими эпизодами диастро- 
физма. Так полагали ученые, кото
рым мы обязаны созданием стан
дартной стратиграфической колонки 
и соответствующей ей хронологиче
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ской шкалы. Поэтому нет ничего 
удивительного в том, что в геоло
гической мысли удерживаются до 
сих пор некоторые следы доктрины 
катастрофизма. Однако в настоящее 
время стратиграфы уже мало склон
ны использовать несогласия в каче
стве корреляционного признака, 
а вместо этого пытаются параллели- 
зовать эпизоды деформации и эро
зии. Между тем, как мы увидим да
лее, появился дополнительный ис
точник информации о плутониче
ских событиях в виде изотопного 
анализа, который, однако, иногда 
не столько разрешает, сколько еще 
более усложняет спорные вопро
сы.
Региональная складчатость и подъем 
древней толщи составляют совместно 
геологическое явление, получившее 
название орогении. Сама поверхность 
несогласия непосредственно фикси
рует более позднюю эрозию. Ороге- 
нию и следующую за ней эрозию 
удается обычно проследить, хотя ред
ко без перерывов, на расстоянии от 
100 до’1000 км и более. Обычно счита
ют, что максимум орогении и даже 
отдельные различимые внутри нее 
эпизоды (например, первый этап 
складчатости) повсеместно проявля
ются синхронно. Орогениям дают 
названия, которые, подобно хроно- 
стратиграфическим подразделениям, 
имеют некоторый временной смысл. 
Так, под невадской орогенией в за
падной части Северной Америки по
нимают складчатость и метаморфизм 
юрских и более ранних толщ, кото
рые в Сьерра-Неваде несогласно пе
рекрыты неизмененными нижнеме
ловыми и более молодыми поро
дами.
В некоторых случаях допускают пов
семестную синхронность ^более позд
него процесса эрозии дислоцирован
ных толщ. О такой синхронности 
нельзя говорить с определенностью, 
судя по конечному процессу пов
торного погружения под уровень 
моря. Возраст толщи, непосредствен

но налегающей на поверхность не
согласия, может колебаться в пре
делах нескольких отделов или пе- 
риодов'геологического времени. Дал- 
редская метаморфическая серия Шот
ландии и Ирландии во многих точках 
перекрывается девонской толщей, но 
местами на нее налегают породы 
раннеордовикского возраста. Но ес
ли погружение под уровень моря 
имело фрагментарный характер мест
ного хронологического значения, то 
каким образом мы найдем аргументы 
в пользу региональной синхронности 
орогении? ^Современный опыт изуче
ния подвижных секторов земной ко
ры, например западной окраины кон
тинентов Северной и Южной Амери
ки, позволяет предполагать, что, по 
крайней мере в некоторых случаях, 
орогения представляет интегральный 
результат мелких разобщенных эпи
зодов диастрофизма, проявившихся 
в течение длительного периода вре
мени.
Помня wo только что упомянутом, 
обратимся к интерпретации несо
гласий и орогении в Новой Зелан
дии. В этой стране повсеместно об
наружено несогласие, проявления 
которого укладываются в некоторую 
единую общую схему. Относительно 
древние породы, залегающие ниже 
несогласия, представлены морскими 
осадками и вулканическими форма
циями, возраст которых, судя по 
фаунистическим остаткам, колеблет
ся от карбона до поздней юры. Эти 
породы имеют «древний облик». 
Повсеместно они смяты в складки 
и сильно уплотнены, в них широко, 
но неравномерно проявились при
знаки метаморфизма разной интенсив
ности. Толща, перекрывающая по
верхность несогласия, имеет «моло
дой облик». Эти породы залегают 
спокойно и слабо консолидированы. 
Они представлены морскими осадка
ми с обильной фауной, возраст ко
торой колеблется от среднемелового 
до среднетретичного. Местами по
верхность несогласия, с которой час
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тично удалены перекрывающие ее 
осадки, непрерывно обнажается в 
виде эрозионной поверхности на вер
шинах крупных тектонически 
поднятых блоков горных хребтов. Но
возеландские геологи называют рас
сматриваемый период деформации 
рангитатской орогенией, а поверх
ность несогласия — пострангитат- 
ской. Возраст пород, непосредствен
но ниже и выше несогласия, в раз
ных районах страны резко разли
чен. Ниже приводятся типичные 
комбинации возрастов этих пород 
(горизонтальной линией обозна
чено несогласие, а цифры соответ
ствуют точкам, приведенным £на 
фиг. 4-8):

 ̂ Ранний мел 
Ордовик 1

2  Р аниетретичный 
Пермь 2

2  Поздний мел 
?Палеозой 3 

4  Среднетретичный 
?Палеозой з 

^ Раннетретичный 
Средний триас 3 

^ Среднетретичный 
Средний триас 2 
Начало среднего мела 
РТриас — юра 

g Среднетретичный 
Верхняя юра

1 Сильный метаморфизм, породы секутся гра
нитными плутонами.

2 Начальный метаморфизм осадков.
3 Сильный метаморфизм, повторная складча

тость.

Модель единой рангитатской ороге- 
нии привлекательна своей относи
тельной простотой и в общем сов
местима с определениями абсолют
ного возраста метаморфизма и 
магматических пород (140—100 млн. 
лет). Предполагается, однако, что 
орогения была несинхронной во вре
мени и различной по плану в разных 
участках. В триасовое и юрское вре
мя местами, возможно, проявились

ф иг. 4-8. Участки проявления несогласия 
между домеловой и более молодыми 
толщами в Новой Зеландии.

повторные деформация и метамор
физм (комбинации 3 и верхняя 4 ), 
тогда как в других районах в это 
время происходила седиментация 
(комбинации 7 и 8 ). В некоторых 
районах могли осуществляться де
формация и метаморфизм погруже
ния нижних горизонтов осадочной 
толщи пермского и триасового воз
раста, тогда как в юрское время 
продолжалось отложение осадков 
верхних уровней общего разреза (ком
бинации 6  и 8 ). В таком случае 
орогения, возможно, продолжалась 
даже до конца мела. Эти противоре
чия были приведены здесь не для 
того, чтобы поставить под сомнение 
принятые представления о геохро
нологии Новой Зеландии, а в каче
стве иллюстрации неопределенно
стей, затрудняющих использование 
несогласий и орогении в хронологи
ческих целях.
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Стратиграфическая колонка

Исторический обзор. Стратиграфия 
зародилась в Англии. Применяющие
ся ныне методы и принципы этой науки 
первоначально были разработаны ан
глийскими геологами (первые три 
десятилетия X IX  в). Это они впер
вые построили обобщенную страти
графическую колонку по отложени
ям, которые частично перекрываются 
в пределах отдельных регионов и ог
раничены в своем вертикальном рас
пространении. Подразделения стра
тиграфической колонки Англии в 
конечном счете и стали основой повсе
местно используемой геохронологи
ческой шкалы. Поэтому современный 
геолог должен, хотя бы в общих 
чертах, знать стратиграфию Анг
лии. Следует также помнить, что 
стратиграфическая хронология еще 
несет некоторый отпечаток представ
лений английских геологов додар- 
виновского времени. Более точные 
представления о стратиграфическом 
значении ископаемой фауны были 
развиты независимо от английских 
геологов французскими палеонтоло
гами, современниками Хаттона и Сми
та. В то время как в Англии перешли 
к геологическому картированию и 
уточнению стратиграфии, усилия 
французских ученых в первые десяти
летия X IX  в. были направлены на 
изучение непосредственно последо
вательности самих фаун в относи
тельно молодых породах северной 
части Франции. В это время и за

родилась современная палеонтоло
гия, с развитием которой особенно 
тесно связаны имена Кювье и Ламар
ка. Возникли революционные идеи
об изменении живого мира в резуль
тате эволюции организмов, но в 
Англии эти представления оставались 
неизвестными или воспринимались 
там скептически до последних десяти
летий X IX  в.
Развитие стратиграфической колон
ки. Возникновение стратиграфии как 
науки стало возможным лишь после 
того, как Смит установил, что наибо
лее надежно различать формации по 
характерным окаменелым остаткам 
организмов. Первые региональные 
геологические карты (Sm ith, 1815; 
P hillips, 1821) были составлены для 
всей территории собственно Англии 
и Уэльса (фиг. 4-9). В своих глав
ных чертах эти карты похожи на 
приводимые в современных руковод
ствах. Основные принципы страти
графии ясно и просто сформулировал 
Ч арлзТЛайель (Elem ents of Geolo
gy, 1839): последовательность напла
стования толщи осадков по умень
шению возраста; корреляция и 
идентификация стратиграфических 
подразделений по особенностям лито
логии и окаменелых фаунистических 
остатков; значение несогласий. Его 
обобщающая колонка «толщи с ока
менелостями», принятая затем в 
Англии, Франции и Германии, уже 
содержит некоторые хорошо знакомые 
нам названия, сохранившиеся в сов
ременной геохронологии:

Третичный (Tertiary)jr

Меловой (Cretaceous)

Оолитовый (Oolitic)[

Новый плиоцен (Newer Plio
cene)
Древний плиоцен (Older Plio
cene)
Миоцен (Miocene)

 ̂ Эоцен (Eocene)
г Мел (Chalk)
I Зеленый песок (Greensand) 
[Вельд (Wealden)

' Верхний оолит (Upper Oolite) 
Средний оолит (Middle Oolite) 
Нижний оолит (Lower Oolite)

> Лейас (Lias)
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Немеикие эквиваленты

Верхний новый красный 
(Upper New Red)

Нижний новый красный 
< Lower New Red) 
и каменноугольный 
(Carbon if erous)

Первофаунистический 
(Prim ary fossiliferous)

Верхний новый красный пес
чаник (Upper New Red Sand
stone)
Раковинный известняк (Mu- 
chelkalk)

Нижний новый красный пес
чаник (Lower New Red Sand- 
sstone)
Магнезиальный известняк 
(Magnesian Limestone) 
Угленосная толща (Coal strata) 
Древний красный песчаник 
(Old Red Sandstone)
Верхний силур (Upper Silurian) 
Нижний силур (Lower Silurian) 
Кембрий (Cambrian) и более 
древняя толща с фауной

Кейпер (Кеирег)

Раковинный известняк 
(Muschelkalk)
Пестрый песчаник

Для того чтобы разобраться во вза
имоотношениях структурно сложных 
древних подразделений общего раз
реза осадков Уэльса и юго-западной 
Англии, потребовалось время. Эти 
вопросы были решены к 1880 г., 
когда удалось окончательно выде
лить три древнейшие системы, полу
чившие соответственно наименования 
от поэтического названия Уэльса (Ca
m bria) и древних кланов валлий
цев — кембрийская, ордовикская и 
силурийская. К этому времени также 
установили, что древний красный 
песчаник в Девоншире следует рас
сматривать, как одну из формаций 
более крупной системы, получившей 
название девонской. Дальнейшие пре
образования и дополнения общей 
стратиграфической колонки отража
ли увеличивающееся понимание то
го, что некоторые системы развиты 
за пределами Англии полнее. В Аме
рике вместо относительно ограни
ченной каменноугольной системы бы
ли выделены два эквивалентных ей 
подразделения — миссисипий и пен- 
сильваний. Пермская (Урал) и трех
членная триасовая (Германия) систе
мы выделены как эквиваленты нового 
красного песчаника и связанной с 
ним толщи Англии. Поскольку в го
рах Юра очень много фаунистиче- 
ских остатков, эквивалентных встре
чающимся в оолите Англии, перво

начальное название соответствующей 
системы в общей колонке было за
менено на юрскую. Подразделения 
третичной системы, выделенные Лай- 
елем по признаку увеличения количе
ства видов, продолжающих суще
ствовать до наших дней, были пере
смотрены и приобрели современное 
содержание. Так появилась страти
графическая колонка, повсеместно 
принятая ныне в качестве основы 
соответствующей геохронологической 
шкалы времени (табл. 4-2).
Мировое единство стратиграфичес
кой колонки. Первые стратиграфы 
нашли удобной концепцию о ката
строфических переворотах, сопрово
ждающихся исчезновением суще
ствовавшей жизни; такая концепция 
позволяла проводить региональные 
корреляции. Лайель придерживался 
иной точки зрения. Он понимал, что 
даже крупные несогласия, исполь
зуемые для разграничения страти
графических систем, имеют все-таки 
местное, а не межконтинентальное 
значение. Лайель считал, что изме
нения фауны во времени происходят 
очень медленно и самопроизвольно, 
хотя он и не признавал механизма 
эволюции, который долгое время 
пропагандировался во Франции. Час
то наблюдающиеся внезапные изме
нения фауны вверх по разрезу он 
связывал с миграцией организмов.
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ф и г . 4-эГ Ранняя геологическая карта части Англии (Phillips W ., 1821).
Возраст в современной временнбй шкале приводится в квадратных скобках.
1 — делювиальные отложения, верхние морские осадки, пресноводные отложения, лондонские глины (LG), 
пластичные глины [третичный (лондонские глины, эоцен)]; 2 — писчий мел (С), мелистый мергель и зеленый 
песчаник, вельдские глины, железистый песок [мел]; 3 — пурбек и портланд или известняк Эйлсбери и ким- 
мериджские глины, коралловый известняк и известковистый гравелит, оксфордские глины, Корнбраш, 
мрамор Форест и большой оолит, средний оолит и песчаные пласты, лейас (L) [юра]; 4 — новый красный пес
чаник, магнезиальный известняк [юра и пермь]; 5 — угли, жерновый песчаник и известковистый глинистый 
сланец, каменноугольный, или горный, известняк [каменноугольный период]; 6 — древний красный песча-J 
ник [девон]; 7 — переходный известняк, аспидные сланцы (граувакки, глинистые сланцы) [более древние 
формации, метаморфические и плутонические породы].
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Т А Б Л И Ц А  4-2
Сводная стратиграфическая’ колонка

Главные стратиграфи
ческие подразделения Временнйе подразделения

Система Эпоха Период Эра

Четвертичная j
г Голоцен (современ

ная)
, Плейстоцен

1 1
j  Четвертичный

Третичная

Меловая
Юрская
Триасовая
Пермская
Пенсильванская
Миссисипская
Девонская
Силурийская
Ордовикская
Кембрийская

Плиоцен
Миоцен
Олигоцен
Эоцен
Палеоцен

Третичный

Меловой 
Юрский 
Триасовый 
Пермский 
Пенсильванский 
Миссисипский 
Девонский 
Силурийский 
Ордовикский 
Кембрийский

Местные системы из стратиграфических отделов и временных 1 
подразделений, не коррелируемые в общемировом масштабе J

Кайнозойская

Мезозойская

Палеозойская

Докембрийская

Лайель учил, что создание всемирной 
стратиграфической шкалы времени 
станет возможным лишь в результате 
кропотливого сопоставления и объе
динения взаимно перекрывающихся 
данных по многим регионам. Этот 
принцип признают большинство ге
ологов и в наши дни. Действительно, 
слишком малообоснованной выгля
дит концепция, согласно которой че
редующиеся периоды воздымания 
континентов и затопления их морем 
осуществлялись в глобальном масш
табе и могут служить основой для 
общеконтинентальных и всемирных 
корреляций по орогениям и несо
гласиям.
Всемирное применение стратиграфи
ческой шкалы времени, построенной 
в основном в результате изучения 
разрезов Западной Европы, опре
деляется ответом на следующий воп
рос: можем ли мы установить иден
тичность и синхронность событий, 
выявленных как в Европе, так и на

удаленных от нее континентах? Опыт 
исследований нескольких столетий 
позволяет нам дать оптимистический 
ответ на этот вопрос. Некоторые не
обычайно наглядные события —обно
вление фауны, главные направления 
ее эволюции, вымирание опре
деленных форм,— знаменующие про
гресс жизни с кембрийского времени 
до наших дней в Европе, четко выяв
ляются и в отдаленных регионах. 
И х относительный порядок повсе
местно одинаков. Таким образом, 
несметное количество наблюдений 
при внутренней их логичности сви
детельствует о всемирных проявле
ниях определенных событий эволю
ции организмов, которые представ
ляют ценность в качестве индикато
ров времени.
В наши дни общепринятая прак
тика стратиграфических исследова
ний сводится к разработке детальной 
местной стратиграфической колонки 
для каких-либо значительных уча
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стков континентов с выявлением ло
кальной фаунистической последова
тельности. Затем такая колонка по 
руководящим формам общемирового 
значения в широком плане сопоста
вляется с общим стандартом и кали
бруется в единицах геохронологи
ческой шкалы. Точность корреляции 
снижается по мере увеличения рас- 

тояния между исследуемым регио
ном и типичным разрезом, в котором 
было выделено стандартное подраз
деление. Так, юрские разрезы 
Северной Америки и центральной 
Франции поддаются корреляции со 
стандартной колонкой Англии с точ
ностью до яруса (т. е. на уровне века 
во временной шкале). Однако ново
зеландские геологи выделяют в юре 
по фаунистическим комплексам пять 
ярусов, группируемых в две серии — 
Херанги (раннеюрская эпоха времен
ной шкалы) и Кавиа (средне- и позд
неюрские эпохи).
Хронология докембрия. Когда 
в 1859 г. Дарвин убедительно дока
зал происхождение видов в резуль
тате медленной эволюции, он нанес 
•очень чувствительный удар геологи
ческим концепциям, основанным на 
сочинениях Лайеля. Заметные изме
нения фауны вверх по разрезу еди
ной согласной толщи как будто дол
жны осуществляться за значительно 
^больший отрезок времени, чем пе
риод, необходимый для отложения 
всей этой толщи. Границы между 
формациями, видимо, отражают круп
ные интервалы времени, в течение 
которых седиментации не происхо
дило. Однако из всех перерывов 
в каменной летописи осадконакоп
ления, как принято считать в настоя
щее время, наиболее длительным 
л полным был перерыв в основании 
кембрия. В состав наиболее ранней 
кембрийской фауны входят многие 
весьма различные формы жизни. Не
которые из них, особенно трилобиты, 
•имеют уже высокую организацию 
га фиксируют далеко продвинувшую
ся эволюцию живого мира. Таким

образом, протяженность докембрий- 
ского времени должна быть огром
ной. Сто лет спустя после выступле
ния Дарвина удалось показать, что 
на докембрий приходится более 80% 
всего геологического времени. 
Несмотря на большую продолжи
тельность докембрия и очень широ
кое распространение докембрийских 
пород на континентальных щитах, 
стратиграфическими методами не уда
лось разработать всемирную времен
ную шкалу докембрия. В докембрий
ских породах почти отсутствуют 
фаунистические остатки. Редкие их 
находки представлены примитивны
ми формами, почти не имеющими 
пока значения в качестве индикато
ров времени. Кроме того, изучение 
разрезов докембрия осложняется не
однократными эпизодами орогении, 
метаморфизма, становления грани- 
то идных плутонов и продолжительной 
эрозии. Тем не менее в рамках от
дельных регионов общую последова
тельность событий удается рекон
струировать обычными средствами. 
Такие реконструкции выполнены, на
пример, в регионе озера Верхнего 
в пределах Канадского щита, в севе
ро-западной части Шотландии, на 
Балтийском щите и в отдельных 
районах Австралии.
Детальный стратиграфический раз
рез докембрия впервые был разрабо
тан в результате картирования горно
рудного района озера Верхнего. 
В основании этого разреза развиты 
породы архейской системы ранних 
исследователей. Эти породы в основ
ном представлены сильно метамор- 
физованными и смятыми в складки 
осадками, а также интрузивными 
гранитами и другими магматически
ми телами. На них с резким ре
гиональным несогласием залегают 
менее метаморфизованные складчато- 
дислоцированные осадки альгонк- 
ской системы. В обеих системах 
выделены стратиграфически распоз
наваемые отделы. В течение дли
тельного периода времени докембрий-
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ские породы других частей Канад
ского щита н даже таких отдаленных 
регионов, как Большой каньон Ари
зоны, коррелировали с археем или 
альгонком района Великих озер. 
Возникла даже общая практика на
зывать предположительно соответ
ствующие временное интервалы ар
хеозойской и протерозойской эра
ми. Однако полная необоснованность 
любых общих корреляций такого рода 
становится все более очевидной. Сте
пень метаморфизма не может служить 
критерием относительного возраста 
пород в различных провинциях. 
В настоящее время устанавливается 
общая практика обозначения мест
ных стратиграфических подразделе
ний докембрия просто как верхней, 
средней и нижней его единиц. При 
этом существует полная возможность 
соответствия среднего докембрия од
ной провинции верхнему или нижне
му докембрию других регионов.

Радиометрическая хронология

Исторический обзор. В 1900 г. мно
гие геологи были убеждены, что вся 
геологическая история соответствует 
периоду в 20—100 млн. лет. Предпо
лагалось, что именно за такой интер
вал времени могли отложиться все 
осадки общей геологической колонки 
и накопиться в изначально пресном 
океане современное количество раст
воренных в морской воде солей. 
Н ижняя граница определялась исхо
дя из предполагаемой термической 
истории Земли. (Вскоре эта гипотеза 
подверглась коренному пересмотру 
в связи с открытием радиоактивно
сти.) Каково-то было душам Дарвина 
и Лайеля при подобной всеобщей 
оценке? Ведь и тот, и другой полага
ли, что сложность и разнообразие 
жизни можно объяснить, лишь допу
стив, что ее эволюция осуществлялась 
не менее чем в течение 2 0 0  млн. лет. 
Однако геологическим представле
ниям о времени вновь был нанесен 
сильнейший удар, на этот раз руками

физиков. В 1905 г. Резерфорд уста
новил соотношения между радио
активностью и атомным распадом. 
Этот ученый отлично понимал, что 
открытые им соотношения представ
ляют механизм потенциального гео
логического хронометра. Он прямо 
указывал, что, судя по содержаниям 
гелия и урана в проанализированном 
им кристалле минерала, возраст по
следнего составляет не менее 500 млн. 
лет. Так появился метод радиометри
ческого определения абсолютного 
возраста в геологии. Болтвуд (Йель
ский университет) установил роль 
свинца как дочернего элемента, об
разующегося в процессе радиоактив
ного распада урана. Он использовал 
величины отношения Pb/U в анали
зированных минералах для опреде
ления абсолютного возраста камен
ноугольных (340 млн. лет) и девон
ских (370 млн. лет) пород, а также 
привел вызвавшие всеобщее изумле
ние данные об абсолютном возрасте 
монокристаллов минералов из до- 
кембрийских пород трех континен
тов, колеблющемся от 1025 до 
1640 млн. лет. Все эти события про
изошли до 1910 г.
В общей оценке радиометрических 
определений абсолютного возраста 
мнения геологов резко разделились. 
Большинство, и среди них некото
рые геохимики, отвергали новые дан
ные, не доверяя правильности ана
лизов. Но появились и подлинные 
поборники новой концепции. Наибо
лее выдающимся из них был Артур 
Холмс, человек, которому было суж
дено стать самым знаменитым геоло
гом своего времени. В возрасте 
двадцати одного года (в 1911 г.) он 
написал классическую статью «Ассо
циация свинца с ураном в породо
образующих минералах и ее исполь
зование в измерении геологического 
времени». Холмса поддержали неко
торые ученые старшего поколения, 
в том числе и стратиграфы. Так, 
в 1917 г. Баррел (Йельский универ
ситет) привлек внимание к страти-
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графическим перерывам и убедитель
но доказал, что они соответствуют 
не кратким, а неожиданно продол
жительным периодам времени, не 
зафиксированным процессами осад
конакопления.
Между тем усилия химиков скон
центрировались на усовершенствова
нии методов анализа и сравнительной 
оценке отношений He/U и Pb/U в ка
честве показателей абсолютного воз
раста. Период с 1935 по 1950 г. 
ознаменовался большими достиже
ниями в различных областях радио
метрической хронологии, особенно 
в изотопной химии, масс-спектромет- 
рии и изучении радиоактивного по
ведения малораспространенных изо
топов некоторых обычных элементов, 
прежде всего 14С, 40К и 87Sr. В потоке 
новых данных большинство опреде
лений свидетельствовало о хорошей 
сходимости возрастов. К 1950 г. 
радиометрические определения абсо
лютного возраста уже обычно при
нимались как наиболее важные при 
разработке шкалы геологического 
времени. Конечно, предлагавшиеся 
радиометрические шкалы в дальней
шем подвергались изменениям и усо
вершенствованиям. Возникали про
тиворечия в вопросах интерпрета
ции природы датируемых событий, 
а также явные разногласия между 
радиометрическими и стратиграфи

ческими данными. Однако сейчас уже 
не осталось геологов, сомневающих
ся в том, что история нашей планеты 
уходит в глубь времен на несколько 
тысяч миллионов лет. И это поло
жение прочно покоится на данных 
радиометрических определений абсо
лютного возраста.
Главный принцип радиометрической 
хронологии. Радиоактивность заклю
чается в различного рода самопро
извольных изменениях числа прото
нов и нейтронов в ядрах атомов 
врожденно неустойчивых изотопов 
некоторых элементов. Количество не
устойчивых изотопов со временем 
уменьшается и соответственно воз
растает число более стабильных 
дочерних изотопов. В различных про
цессах радиоактивного распада в ка
честве подобных продуктов образу
ются а-частицы (ядра гелия), |3- 
частицы (электроны) и выделяется 
энергия (7 -излучение) в разных ком
бинациях. На уровне индивидуаль
ного атома радиоактивный распад 
имеет характер случайного процесса. 
Таким образом, скорость распада 
зависит от числа атомов 7V, при
сутствующих в данном случае 
(фиг. 4-10). Этот процесс можно 
охарактеризовать константой распа
да 51, которая представляет уникаль
ное свойство каждого изотопа и от
вечает числу атомов, претерпеваю
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щих распад в каждый малый интер
вал времени:

^ = - Т Г -  < ^ >
Из этого выражения следует, что 

N t =  N 0e-M, (4-2)
или

где N 0 — исходное количество ма
теринских атомов, a N t — количе
ство тех же атомов, сохранившихся 
за  период времени t. 
Радиометрическое определение аб
солютного возраста и заключается 
в определении времени t , исходя из 
посылки, что радиоактивный изотоп 
в некоторый момент зафиксировался 
в такой системе как кристалл мине
рала или образец горной породы. 
В связи с такой задачей более удоб
ной формой уравнения (4-3) будет 
следующая:

*=  Г  1п ~Щ  ' (4-4)
Скорость распада легко представить 
с точки зрения относительных коли
честв распадающегося изотопа в виде 
периода его полураспада Т. Эта вели
чина соответствует времени, которое 
необходимо для того, чтобы количе
ство материнских атомов уменьши
лось наполовину:

r  =  l l n 2 =  ° ’6^325 . (4-5)

Для изотопов, используемых в радио
метрических определениях абсолют
ного возраста, экспериментально 
установлены константы распада. 
Масс-спектрометрия позволяет про
изводить оценку соотношения коли
честв материнских (Р) и дочерних 
{D ) изотопов в минерале или образце 
горной породы. В связи с этим 
уравнению (4-4) можно придать вид

где t —"абсолютный возраст в годах 
события, зафиксированного в иссле

дуемом образце (например, кристал
лизация роговой обманки в андези
те).
В радиометрических определениях 
абсолютного возраста используются 
дочерние изотопы реакций распада, 
представленные обычными элемента
ми, в том числе свинцом, стронцием 
и аргоном. Таким образом, неизмен
но возникает вопрос о возможном 
присутствии в исследуемом образце 
в момент tQ, который мы и хотим 
определить, каких-то количеств тех 
же изотопов чужеродного происхо
ждения. Существует также возмож
ность, что в течение того или иного 
интервала времени после t0 опробуе
мая система могла быть частично 
открытой для материнского или до
чернего изотопа. Такие предположе
ния проверяются по соответствию 
или несоответствию цифр абсолютно
го возраста, определенных для одно
го и того же исследуемого образца 
разными методами. Наконец, и кон
станты распада по мере накопления 
новых более точных данных периоди
чески незначительно уточняются. Та
ким образом, радиометрические оп
ределения будут в какой-то степени 
пересматриваться по мере уменьше
ния ошибок с усовершенствованием 
методик и появлением новых дан- 
ных.
Схемы распада. Ниже кратко харак
теризуются изотопы и ряды распада, 
наиболее часто используемые в радио
метрических определениях абсолют
ного возраста:
1. 238U. Этот наиболее распростра
ненный в природе изотоп урана рас
падается с образованием в конечном 
счете 20вРЬ, но со сложной серией 
промежуточных ядерных превраще
ний, в которой последовательно воз
никают 14 короткоживущих изотопов 
и испускается восемь а-частиц. Та
ким образом, конечный результат 
реакции распада можно записать в 
виде 238U -> 20вРЬ +  8  4Не. (Кон
троль: 238=206 +  8 x 4 ) . Константа 
распада =  1,537-10 ~10/лет соот
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ветствует периоду полураспада Т  =  
=  4 ,53-109 лет.
2. 23бС7. Этот изотоп присутствует 
в настоящее время в природе в виде 
примеси к 238U в количестве одного 
атома на 137,8 атомов 238U. Он пре
терпевает (также многоступенчато) 
следующую реакцию распада:

235U^ 207Pb + 74He,
Х2з5 =  9,72 • 10_10/лет,
Г =  0.713-109 лет.

3  232f h .  Ступенчатый распад 232Th 
приводит к образованию стабильного 
изотопа 208РЬ:

232Th-^20spb + 64He,

А/232 =  4,99 • 10_11/лет,
Т =  13,89-109 лет.

4. 87i?6 . Этот изотоп рубидия, состав
ляющий 27,85% в общем количестве 
атомов элемента в природе, распа
дается с испусканием р-частицы и 
превращением в 87Sr. Константа 
эаспада пока установлена неточно; 
обычно используется ее значение 
X =  1,39- 1 0 -11/лет. Соответствующая 
величина периода полураспада сос
тавляет Т =  4 ,99-1010 лет.
5. *°К. Радиоактивный изотоп калия 
(0,119% этого элемента от общего 
количества калия в природе) распа
дается двумя способами. Испускают 
Р-частицу и превращаются в 40Са 
89% его ядер, а захватывают элек
трон и превращаются в 40Аг осталь
ные 11%. Константа распадаТвсего 
комбинированного процесса в целом 
составляет 5,305* 10_10/лет.
6 . 14С. В верхних слоях атмосферы 
нейтроны, возникающие в результате 
воздействия космических лучей, реа
гируют с 14N, в результате чего 
возникает изотоп углерода 14С. Он 
вновь превращается в 14N, испуская 
Р-частицу. Эта реакция имеет пе
риод полураспада 5750 лет (до 1961 г. 
использовалась ее величина 5568 лет). 
Постоянство скорости реакций радио
активного распада. В основе радио
метрических определений абсолютно
го возраста лежит допущение, что

в течение всей истории Земли ско
рость радиоактивного распада (фик
сируемая величинами X) была посто
янной. Можно ли полностью быть 
уверенным в справедливости этого 
положения? Действительно ли все 
радиоактивные изотопы распадаются 
по неизменно одинаковой схеме 
и с одной и той же скоростью? Энер
гия высвобождающаяся при само
произвольном распаде радиоактив
ного изотопа, настолько велика (по 
сравнению, скажем, с термической 
энергией кТ), что трудно предпола
гать даже слабую зависимость скоро
сти, распада от любых изменений 
температуры и давления, которые 
могли проявляться в истории Земли. 
Но, может быть, фундаментальные 
физические законы или численные 
значения основных физических кон
стант (например, постоянной Планка 
или скорости света) изменялись та
ким образом, что это приводило 
к изменению также констант распа
да? Эти вопросы имеют серьезное 
значение в равной мере для физиков 
и геологов. Давно известные «пле- 
охроичные дворики» вокруг зерен ра
диоактивных минералов позволяют 
предполагать, что константы распада 
действительно все время оставались 
одинаковыми.
В кристаллах биотита и других ми
нералов гранитов и метаморфичес
ких пород обычно присутствуют 
мельчайшие включения минералов г 
в состав которых входят уран 
или торий,— сфена, монацита, ксе- 
нотима, циркона и т. д. По
скольку а-частицы, испускаемые 
с высокой скоростью распадающими
ся изотопами, заряжены, они взаи
модействуют с электронами окружа
ющих атомов. В результате этого 
взаимодействия скорость движения 
а-частиц постепенно^замедляется, и 
они в конечном счете приходят в со
стояние покоя. Расстояние точки г 
в которой останавливаются а-части
цы, от источника зависит от их 
начальной ^ кинетической энергии,
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ф и г . 4 -н . Согласующаяся кривая отношений изотопов урана и свинца.
Вычислена для значений констант распада, приведенных в тексте. PQ  — гипотетические экспериментально 
определенные точки, по которым устанавливается первичный возраст (R,  2500 млн. лет) изучаемого объекта 
и момент возможного позднего нарушения радиоактивного равновесия (S , 500 млн. лет).

а также от плотности и состава 
вмещающего минерала (среды, в ко
торой двигались а-частицы). Пере
ставшие двигаться а-частицы обус
ловливают дефекты и искажения 
кристаллической решетки, что в свою 
очередь приводит либо к обесцвечи
ванию, либо к потемнению минерала 
в таких участках. В частности, при 
разложении 238U до 206РЬ испускается 
восемь а-частиц, каждая из которых 
обладает присущей ей скоростью 
движения и останавливается соот
ветственно на определенном расстоя
нии от источника. Частицы с различ
ной скоростью движения создают 
обособленные темные каемки радиу
сом порядка нескольких микрон во
круг включения радиоактивного 
минерала. Радиус каемки — мера ки
нетической энергии частицы, а сле
довательно, вероятности ее эмиссии 
и соответственно периода полураспа
да материнского изотопа (закон Гей
гера — Нетто л а г). В результате
1 Этот закон отражает эмпирически уста
новленное соотношение между периодом 
полураспада а-излучателя и расстоянием 
пробега в воздухе испускаемых им а-ча
стиц. Теоретическое обоснование закона 
возможно в понятиях квантовой меха
ники.

многочисленных наблюдений1 было 
установлено, что радиусы «плеохро- 
ичных ореолов» в биотитах любого 
возраста одинаковы. Это позволило 
сделать вывод о постоянстве скоро
сти радиоактивного распада во вре
мени.
Определение абсолютного возраста 
уран-свинцовым методом. При пол
ном анализе на U, Th и РЬ получают 
ряд величин, подстановка которых 
в уравнение (4-6) позволяет оценить 
возраст исследуемого объекта не
сколькими независимыми способами. 
Наиболее чувствительные показате
ли времени (после поправки на за
грязнение обычным нерадиогенным 
свинцом) — это отношение 206Pb/238U 
и 207Pb/235U. Значительно менее 
чувствительно отношение 208Pb/232Th, 
что связано с очень большим 
периодом полураспада тория. В за
крытой системе цифры абсолют
ного возраста по двум отноше
ниям Pb/U должны быть соглас
ными, т. е. величины двух изотопных 
отношений должны ложиться на гра
фике на теоретическую «согласую
щуюся кривую» (X Y  на фиг. 4-11). 
Однако обычно эти цифры не попада
ют на такую линию. Так, при анали
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зе многочисленных образцов цирко
на из докембрийских пород установ
лены значительно не согласующиеся 
величины отношений 20eP b /238U и 
207P b/235U. Этот результат был 
объяснен выносом части радиоген
ного свинца. В подобных случаях 
несогласующиеся величины, получен
ные по различным образцам из одно
го района, обычно попадают на пря
мую линию, подобную PQ на 
фиг. 4-11. Полагают, что такая несо- 
гласующаяся прямая отражает спе
цифический и определенный характер 
отклонения изотопных отношений от 
истинного их значения, отвечающего 
точке Л, лежащей на верхнем пере
сечении линий PQ и X Y .  Эта величи
на и принимается за истинный абсо
лютный возраст датируемого собы
тия. В некоторых, но далеко не во 
всех случаях нарушения системы 
удается проследить до более поздне
го независимо фиксируемого события, 
возраст которого определяется точ
кой S , расположенной на кривой 
X Y  в месте нижнего ее пересечения 
с линией PQ.
Определение абсолютного возраста 
рубидий-стронциевым методом. Гео
химические свойства рубидия и строн
ция довольно близки. Поэтому 
в любом минерале, в состав которого 
входит Rb, могут присутствовать 
также небольшие количества изна
чального стронция (86Sr и 87Sr), поми
мо изотопа 87S r? возникшего в ре
зультате радиоактивного распада 
87Rb. Таким образом, для получения 
правильного возраста минерала не
обходимо вычесть количество изна
чально присутствовавшего радиоген
ного стронция 87Sr0 из общего уста
новленного при анализе содержания 
этого изотопа. Для этого случая урав
нение (4-6) соответственно приобре
тает вид

<«>
Поскольку 86Sr имеет нерадиогенное 
происхождение и стабилен, в закры

той системе 86Sr* =  86Sr0. Таким об
разом, получаем

1011 1-  Г (87Sr/8eSr), — (87Sr/8eSr)0 , Л
1 ,39 L (87Rb/86Sr)t 1"1J *

(4-8)

Скорость распада 87Rb настолько ма
ла, что первый член этого выражения 
внутри скобки обычно очень невелик. 
В связи с этим мы вносим лишь не
большую ошибку, преобразовав урав
нение (4-8) следующим образом:

t -  ЮН Г (87Sr/86Sr)f (87Sr/86Sr)0-|
L l,39 (87Rb/86Sr)* J ’

В этом уравнении неизвестна величи
на (87Sr/86Sr)0. Д ля определения ве
личины этого отношения анализиру
ется несколько проб материала с оди
наковой предполагаемой историей 
(например, несколько отдельных 
фракций биотита, микроклина и ро
говой обманки из одной и той же 
породы или две различные породы 
из одного плутона). Если отношение 
(87Sr/86Sr)0 во всех образцах было 
одинаковым и они все имели харак
тер закрытых систем по отношению 
к диффузии рубидия и стронция, на
чиная с одного и того же момента t0, 
то зависимость (87Sr/86Sr)* от 
(87R b/86Sr)£ для всех изученных об
разцов на графике (фиг. 4-12) будет 
прямолинейной. Эта линия, назы
ваемая изохроной, имеет наклон 
М ,3 9 -1 0 "п , а ее пересечение с осью 
(87Sr/86Sr) определяет величину 
(87Sr/86Sr)0.
Определение абсолютного возраста 
калий-аргоновым методом. Уравне
ние (4-6), по которому определяется 
абсолютный возраст, для калий-ар- 
гонового соотношения приобретает 
вид

1010 , / - . 4оАг \
5,305 ( 0,11« к  ) •

Распад калия с образованием 40Са 
не используется в радиометрических 
определениях абсолютного возраста, 
поскольку в калийсодержащих мине
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ф и г . 4-12. Рубидий-стронциевая изохрона, построенная по семи анализам образцов пород 
в целом из гранитного массива Нортбридж, Массачусетс (Moorbath S ., M .I.T . Report 
NYO, 3943, 1962).

ралах обычно изначально присут
ствует нерадиогенный 40Са. Посколь
ку, наоборот, аргон относится к чис
лу необычных примесей в минералах, 
ошибка, обусловленная изначаль
ным содержанием этого элемента, 
обычно (но не всегда) невелика. 
Аргон, возникающий при распаде 
40К , имеет тенденцию диффундиро
вать из минералов. Для большинства 
минералов при температуре более 
300 °С скорость такой диффузии зна
чительна. Наиболее ощутимые поте
ри аргона происходят у микроклина, 
тогда как у слюд и санидина они 
меньше. Еще лучше сохраняется ар
гон в пироксенах и роговых обман
ках, но обычно у этих минералов 
очень мало содержание 40К . Удовлет
ворительные цифры абсолютного воз
раста при анализе горных пород 
(а не отдельных минералов), напри
мер базальтов, получаются лишь 
в тех случаях, когда породы не 
претерпевали никаких наложенных 
изменений. Калий-аргоновым ме
тодом фиксируется абсолютный воз
раст конечных этапов событий,

когда температура не превышала 
300° С \
Определение абсолютного возраста 
радиоуглеродным методом. Изотоп 
14С, образующийся в верхних слоях 
атмосферы, быстро смешивается с 
обычным атмосферным и океаниче
ским углеродом (изотопы 12С и 13С), 
а затем усваивается растениями 
и другими организмами. После от
мирания организмов обычно прекра
щается и обмен их с атмосферой. За
тем происходит распад 14С с харак
терной для него скоростью. По ко
личеству 14С, присутствующего в на
стоящее время в остатках организмов 
или растений (например, в древеси
не), можно определить момент пре
кращения обмена с атмосферой.
В основе радиоуглеродного метода 
лежит допущение, что содержание
1 При определении абсолютного возраста 
при помощи калий-аргонового метода сле
дует также иметь в виду, что в метаморфи
ческих породах, а также в гранитоидах 
калий мог привноситься в уже сформиро
ванную породу на различных стадиях ее 
метасоматического преобразования. —П рим . 
ред.

1 7 -0 1 3 1 7 257



ГЛАВА 4 ВРЕМЯ И ГЕОЛОГИЯ

14С в воздухе или морской воде в мо
мент прекращения обмена с ними 
организма было таким же, как в на
стоящее время. Это допущение не 
вполне строгое. Прежде всего за 
последние 2 0 0  лет в результате сжи
гания ископаемого топлива челове
ком в атмосферу поступили значи
тельные дополнительные количества 
12С и 13С, поскольку в древних горю
чих ископаемых совершенно отсут
ствовал изотоп 14С. Кроме того, кон
центрация 14С в атмосфере несколько 
изменяется в зависимости от интен
сивности космического излучения. 
Космические лучи состоят из заря
женных частиц (протонов), в связи 
с чем они отклоняются магнитным 
полем Земли, действующим подобно 
щиту.
Поскольку интенсивность магнит
ного поля Земли, судя по палеомаг- 
нитным данным, за последние 
1 0  тыс. лет по величине изменилась 
в 4 раза, этот фактор также может 
вносить небольшую ошибку в опре
деления абсолютного возраста радио
углеродным методом.
В связи с небольшим периодом полу
распада изотопа 14С радиоуглеродный 
метод явно не пригоден для опреде
ления возраста событий, сколько- 
нибудь превышающего 40 тыс. лет. 
Ранние события истории Земли.
«Возраст» Земли и метеоритов. Ми
нимальный возраст земной коры оп
ределяется наибольшими цифрами 
абсолютного возраста, установлен
ными для древнейших горных пород.
В настоящее время этот возраст 
оценивается примерно в 3,5 млрд. лет 
(1 млрд. лет =  1 0 9 лет). 
Максимальный возраст Земли можно 
приближенно определить нескольки
ми способами. Как отмечено на 
стр. 253, 235U распадается быстрее, 
чем уран 238U, и отношение 235U/238U, 
составляющее в настоящее время 
1/137,8, должно со временем умень
шаться. Физики полагают, что пер
воначально количества этих двух 
изотопов были приблизительно оди

наковы. Момент времени, в который 
отношение двух изотопов должно быть 
равным единице, легко находится по 
уравнению (4-2):

In 137,8
6 • 1 0 9 лет.° 2̂35 — ̂ 238

Более точные определения основаны 
на изотопных отношениях свинца* 
Помимо радиогенных изотопов 206РЬ, 
2°7р ь , говрь (изначальные количества 
которых неизвестны), в небольшом 
количестве существует нерадиоген
ный стабильный изотоп 204РЬ, рас
пространенность которого предполо
жительно была постоянной. Таким 
образом, распространенность отдель
ных изотопов удобно выражать в ве
личинах отношений 206РЬ/204РЬ и т. д. 
Представим себе резервуар, в кото
ром распадается уран, начиная с мо
мента t0. Позднее, в момент t , радио
генный свинец извлекается из систе
мы и входит в состав, допустим, га
ленита, совершенно не содержащего 
урана. При отсутствии селективной 
миграции изотопный состав свинца 
в таком галените сохранится неиз
менным с момента t до наших дней. 
Изотопное отношение 207РЬ/206РЬ в га
лените, следовательно, можно оха
рактеризовать выражением

207pb 235U0 1_е“ ^238(<0-О
206pb ^  238Uq 1 _ е-Ь235(*0-<)

|  е̂ 238*0_е 2̂3&
137,8 £^2:5*0_£>-235*

Величина этого отношения для дан
ного t будет постоянной независимо 
от исходного количества урана. Одна
ко количество радиогенного 206РЬ 
соответствует его содержанию а в га
лените в настоящее время за вычетом 
исходного его количества х\ анало
гичные соотношения имеют место 
и для 207РЬ (соответственно Ъ и у). 
Таким образом, левая сторона 
приведенного выше уравнения 
может быть заменена выражением 
(Ъ — у)/(а — х), где х  и у — неизве
стные. Эту задачу, однако, можно
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&г У \ в = з ( I 
°

0,2 0,4 
*7КЬ/№$ г

0,6 0,8 ifl

ф и г . 4-13. Рубидий-стронциевая изохрона, построенная по семи валовым анализам образцов 
каменных метеоритов (Shields R . М ., Pinson W. Н Hurley Р ., М.I .Т. Report 138-13, 1965).

решить способом, упомянутым при 
обсуждении определения абсолютно
го возраста рубидий-стронциевым ме
тодом. При нанесении на график 
величин а и Ъ ряда образцов одного 
и того же возраста они лягут на 
прямую линию (изохрону), которая 
проходит через исходную точку (х, у) 
и наклон которой представляет функ
цию t0. Результаты, получаемые 
этим методом, имеют значительный 
разброс, что, по-видимому, объясня
ется более сложной, чем предположе
но здесь, историей земных галенитов. 
Д ля каменных метеоритов опреде
лена величина t0l близкая к 4,5 млрд. 
лет, что находится в соответствии 
с аналогичной величиной (4,45 млрд. 
лет), полученной по рубидий-строн
циевым изохронам (фиг. 4-13). 
Современный изотопный состав свин
ца в минералах сильно варьирует, 
отражая различия их возраста, со
держаний урана и тория и их преды
дущей истории. Однако можно полу
чить средний современный изотоп
ный состав свинца, извлекая крайне 
незначительные осажденные количе
ства свинца из отложений на морском 
дне. Такой свинец должен отражать 
изотопный состав этого элемента всех

возрастов, выщелоченного на всех 
континентах в результате выветрива
ния и сноса реками. Можно также 
грубо оценить современную величину 
отношения урана к 204РЬ в горных 
породах. Наконец, получив эти дан
ные, можно вычислить максималь
ный возраст земной коры, исходя из 
допущения, что весь 207РЬ в современ^ 
ном свинце имеет радиогенное про
исхождение. Подобные расчеты уже 
проводились и дали цифру около 
5,5 млрд. лет.
В том случае, если бы были известны 
первоначальные отношения х  и у, 
расчеты могли бы оказаться более 
точными. В железных метеоритах, 
возраст которых, по данным других 
методов, составляет около 4,5 млрд. 
лет, уран практически отсутствует, 
а свинец содержится в небольших 
количествах. Можно предположить, 
что это первичный свинец. И дей
ствительно, величины изотопных от
ношений 207РЬ/204РЬ и 206РЬ/204РЬ 
в метеоритном свинце очень низкие. 
Сопоставление^ этого первичного и со
временного свинцов дает возраст Зе
мли около 4,5 млрд. лет. Та же 
величина получается по изохроне, 
построенной по изотопным составам
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следующих проб свинца: современ
ного океанического, из современных 
базальтов и из нескольких третич
ных рудных месторождений. Возраст 
этих рудных месторождений настоль
ко мал (25—30 млн. лет), что для 
данного определения их можно рас
сматривать как современные.
Таким образом, в настоящий момент 
представляется наиболее вероятным, 
что метеориты и Земля стали сущест
вовать как обособленные тела при
мерно 4,5 млрд. лет назад. В резуль
тате изучения метеоритов Рейнольдс 
предположил, что это событие про
изошло спустя не очень продолжи
тельное время после синтеза ядер. 
В некоторых метеоритах присутству
ет в избытке 129Хе, образовавшийся, 
вероятно, при распаде 1291 , который 
мог также входить в состав этих 
тел. Полупериод распада 1291 состав
ляет лишь 17 млн. лет. Если бы мете
ориты образовались через длительное 
время после синтеза ядер 1291 , то 
в них присутствовало бы меньшее 
количество этого элемента, чем это 
можно предполагать исходя из со
держания 129Хе. Выявленные соот
ношения побудили Рейнольдса пред
положить, что максимальный интер
вал времени между кристаллизацией 
метеоритов и образованием иода 
(и предположительно всех других 
тяжелых элементов в Солнечной сис
теме) составляет около 300 млн. лет. 
Очень древними оказались также 
поверхностные слои Луны.
«Возраст» континентов. В закрытом 
резервуаре, содержащем 87Rb, отно
шение $7Sr/86Sr должно по мере тече
ния времени возрастать со скоростью, 
которая будет зависеть от величины 
исходного отношения Rb/Sr. Пред
положим, что в некоторый момент 
проявилась дифференциация и зна
чительная часть рубидия удалилась, 
войдя в состав новой системы с боль
шей величиной отношения Rb/Sr. 
В такой новой системе отношение 
87Sr/MSr будет возрастать со време
нем быстрее, чем в исходной. По

средством измерения величины 
87Sr/8eSr в новой системе в различные 
моменты времени можно определить 
возраст (момент отделения) этой сис
темы.
Если составы мантии и метеоритов 
близки, как это часто полагают, то 
величина отношения Rb/Sr в вещест
ве мантии, вероятно, составляет око
ло 0,04. В современных океаниче
ских базальтах, поступающих из ман
тии, отношение 87Sr/8eSr обычно ко
леблется в пределах 0,702—0,705. 
Исходя из этих цифр, изначальная 
величина отношения 87Sr/8eSr, су
ществовавшая 4,5 млрд. лет назад, 
должна составлять 0,698. Отношение 
Rb/Sr в коровых породах (гранитах 
и гнейсах) значительно выше, чем 
в мантии, что и следовало ожидать, 
судя по геохимическим свойствам 
этого элемента. Рубидий, подобно 
калию, должен концентрироваться 
в легкоплавких силикатных фрак
циях. Соответственно величина отно
шения 87Sr/86Sr в континентальных 
породах обычно выше, чем в совре
менных базальтах. Данные измере
ний величины этого отношения в кон
тинентальных породах разного воз
раста в принципе должны позволить 
установить момент изначального от
деления их вещества из мантии. Так, 
если средняя величина отношения 
Rb/Sr в континентальной коре соста
вляет, допустим, 0,25 и материал 
коры отделился от мантии 3 млрд. 
лет назад, то в настоящее время от
ношение 87Sr/86Sr в коровых породах 
должно быть около 0,735.
Харли и его сотрудники тщательно 
рассмотрели большое количество ана
лизов и пришли к выводу, что коро- 
вый материал непрерывно генери
руется из вещества мантии, обусло
вливая рост континентов. Д ля Се
верной Америки эти авторы оценили 
скорость прироста площади пример
но в 7000 км2/млн. лет. Видимо, 
подобная скорость роста этого кон
тинента проявлялась в течение 
большей части геологического време
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ни. Если положение Харли и его 
сотрудников о непрерывном образо
вании континентальной земной коры 
правильно, то теряет смысл само по 
себе понятие о возрасте континентов. 
Однако вразрез с этой концепцией 
интерпретация данных определений 
изотопных отношений свинца позво
ляет считать, что в последние не
сколько миллиардов лет вообще не 
происходило сколько-нибудь сущест
венного роста континентов. С целью 
разрешения этой дилеммы Армстронг 
предложил модель, в соответствии 
с которой объем земной коры остает
ся почти постоянным, но коровый 
материал вовлечен в круговорот ве
щества мантии и циклически по
ступает в нее обратно. Этот вопрос 
рассматривается ниже, в гл. 1 1 . 
Хронология докембрия. Радиомет
рическими методами можно опре
делять абсолютный возраст ряда 
геологических событий, осуществляв
шихся в докембрии. К их числу отно
сятся кристаллизация и охлаждение 
магматических тел, общая метамор
фическая перекристаллизация и эпи
зоды деформации горных пород. 
В тех случаях, когда радиометриче
ские данные фиксируют интенсивную 
деформацию, обычно сопровождаю
щуюся региональным метаморфизмом 
и последующим поднятием, которое 
предполагается по несогласию, мож
но говорить об абсолютном возрасте 
орогении. В пределах большинства 
крупных докембрийских массивов, 
например на Канадском и Бразиль
ском щитах, а также в северо-запад
ной части Шотландии, отчетливо вы
деляются обособленные тектониче
ские провинции. Д ля каждой такой 
провинции характерны свой страти
графический разрез, своеобразные 
структурные направления и специ
фический тип проявления в простран
стве метаморфизма. Радиометриче
ские определения абсолютного воз
раста позволяют установить хроно
логическую последовательность собы
тий в отдельных провинциях и про

вести их корреляцию в пределах 
щитов. Однако существует одно ос
ложняющее обстоятельство, которое, 
хотя и присуще не только докембрию, 
играет особенно важную роль для 
этого периода. Наиболее древние 
докембрийские породы, вероятно, не
однократно претерпевали деформа
цию, метаморфизм и инъецировались 
магмой. Каким же образом разгадать 
запутанную последовательность раз
личных событий, зафиксированных 
в первичных радиогенных и дочер
них изотопах, присутствующих в 
этих древних породах? 
Проиллюстрируем эту проблему на 
одном хорошо изученном примере. 
Канадский щит (фиг. 4-14) имеет 
площадь 4 млн. км2 и состоит из 
семи тектонических провинций, каж
дая из которых имеет собственную 
стратиграфическую и структурную 
историю. Наиболее восточная про
винция Гренвилл отделена от двух 
смежных провинций (озера Верхнего 
и Черчилл) четкой линией, извест
ной под названием гренвиллского 
фронта. Эта линия протягивается на 
северо-восток от озера Гурон на 
расстояние 2  тыс. км до побережья 
Лабрадора. Местами она представ
ляет собой единый разлом, местами— 
сколовую зону. Повсеместно грен- 
виллский фронт четко разделяет пло
щади с резко различными стилем 
и степенью метаморфизма и деформа
ции. Уже давно эффектные измене
ния на границе области распростра
нения пород гуронской системы 
в пределах провинции озера Верхне
го на участке их примыкания к грен- 
виллскому фронту севернее озера 
Гурон были описаны следующим об
разом:
«Гуронские формации... в целом рас
пространены в широтном направле
нии на расстояние 800 км. На восточ
ном окончании этой полосы их мощ
ность достигаетнаибольших значений. 
Здесь они представлены толща
ми кварцитов, конгломератов, грау- 
вакк и известняков суммарной мощ-
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]]у ' {Ньюфаундленд

ф и г . 4-14. Тектонические провинции Канадского щита (Stockwell С> H .t Geol. Surv. Canada, 
Dept. Mines and Technical Surveys, Paper 63-17, 1963).

ностыо 6900 м. Затем они внезапно 
исчезают. Удается'проследитьчеткую 
и строго прямую линию (гренвилл- 
ский фронт), ... по одну сторону от 
которой развиты гуронские осадки, 
тогда как с другой стороны огром
ные пространства заняты гранитами 
и гнейсами (внутри провинции Грен
вилл)» г.
Несмотря на явные различия в ха
рактере метаморфизма и, как мы
1 Quirke Т . 7 \, Collins W. Я ., The disappea
rance of the Huronian, Geol. Surv. Canada 
Mem., 160, 1, 1930.

увидим далее, в цифрах абсолютного 
возраста пород, развитых по обе сто
роны от гренвиллского фронта, неко
торые стратиграфические подразде
ления удается тем не менее просле
дить в восточном направлении за 
линию этого фронта далеко в пределы 
провинции Гренвилл. Прежде всего 
это относится к сравнительно моло
дым формациям железистых кварци
тов Лабрадорской котловины (про
винция Черчилл), которые в связи 
с их характерной литологией удает
ся распознать и в виде смятых
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в интенсивные складки, разорванных 
масс в прилегающем метаморфиче
ском комплексе провинции Грен
вилл.
По всем трем провинциям имеются 
многочисленные определения абсо
лютного возраста калий-аргоновым 
методом, полученные преимуществен
но по слюдам и полевым шпатам. Не
зависимые определения возраста 
уран-свинцовым и рубидий-стронци- 
евым методами, полученные для раз
ных минералов, в основном согласу
ются с данными калий-аргоновых оп
ределений. Региональное распреде
ление цифр калий-аргонового отно
шения необычайно выдержанное 
(фиг. 4-15). Несомненно, каждой про
винции свойствен уникальный харак
тер радиометрических данных. К аж 
дая группа величин отношения К/Аг 
фиксирует завершение крупных гео
логических событий, которые в на
стоящее время канадские геологи 
определяют как орогении. Отметим, 
что точность оценки завершения оро

гении в основном составляет 
± 100  млн. лет. Всякое региональное 
«событие» в действительности, воз
можно, состоит из более узко про
явившихся событий, совместно груп
пирующихся во времени:
1. Кеноранская орогения (2500 млн. 
лет назад) установлена для пород 
фундамента («архейских») провинции 
озера Верхнего. Вероятно, знаменует 
конец тектонического цикла, который 
должен был осуществляться в тече
ние очень продолжительного време
ни. Для мусковита из пегматитовой 
дайки, секущей смятые в складки 
метаосадочные породы фундамента 
провинции озера Верхнего, уста
новлен абсолютный возраст 2735 млн. 
лет.
2. Гудзонская орогения (1750 млн. 
лет назад) определяется многочис
ленными радиометрическими данны
ми возраста гранитов и метаосадоч- 
ных пород провинции Черчилл. Это 
событие зафиксировано также в про
винции озера Верхнего, например

81 
§§/0 
§9 . 5

Провинция Гренвилл

1000 1500 2000  млн. лет

Провинция Черчилл

и __ш _
1500 2000 мдн. лет

■ ■

fe to 
I t

10
Провинция озера Верхнего

J L i _ajii
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III
1500 2000 2500 3 0 0 0  млн. лет

ф и г . 4-15. Гистрограммы данных определения абсолютного возраста слюд калий-аргоновым 
методом в трех тектонических провинциях Канадского щита (Lowdon J . А Geol. Surv. 
Canada, Dept. Mines and Technical Surveys, Paper 63-17, 1963).
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определениями возраста гранитоидов, 
интрудирующих гуронские осадки 
вблизи гренвиллского фронта непос
редственно севернее озера Гурон.
3. Гренвиллская орогения (950 млн. 
лет назад) — единственное крупное 
геологическое событие, зарегистри
рованное калий-аргоновыми опреде
лениями повсеместно в провинции 
Гренвилл, но никак не проявившееся 
в породах двух других прилегающих 
провинций.
Распределение цифр калий-аргоно- 
вого возраста в рассмотренном слу
чае настолько четкое и они столь 
плотно в целом перекрывают шкалу 
времени, что можно сделать опреде
ленные далеко идущие выводы по 
поводу эволюции континентальных 
щитов и расчленения докембрийско- 
го времени. Кратко эти выводы мож
но изложить следующим образом. 
Каждая провинция формировалась 
в результате проявления одного тек
тонического цикла, в течение кото
рого последовательно происходили: 
седиментация и вулканическая дея
тельность; складкообразование, вне
дрение интрузий и метаморфизм; 
подъем и эрозия. Щит вырисовывает
ся как блок земной коры, растущий 
во внешних направлениях в резуль
тате причленения к нему по перифе
рии новых провинций (таких, как 
Гренвилл), после того как в его ядре 
(провинция озера Верхнего) полно
стью завершился жизненный цикл. 
Такую схему принимают не все гео
логи. Некоторые из них рассматри
вают провинцию Гренвилл как древ
нее основание, частично перекрытое 
позднедокембрийскими осадками, 
а затем в целом метаморфизованное 
и переработанное в процессе ороге- 
нии, возраст которой 950 млн. лет. 
Эта вторая модель в последнее время 
в значительной мере подкрепилась 
определениями отношений Rb/Sr 
в валовых пробах пород. Были про
анализированы метаосадочные гней
сы и интрузивные граниты, образцы 
которых отбирались на расстояниях

до 300 км на юго-восток от южного 
окончания гренвиллского фронта. 
Установленные вариации величины 
отношения Rb/Sr в гранитах позво
лили построить изохроны. Н а 
фиг. 4-16 приведен пример изохрон, 
построенных для массива, располо
женного внутри провинции Гренвилл, 
в 60 км от ее границы. Изохрона 
валовых анализов образцов пород 
определяет возраст их кристаллиза
ции в 1725 млн. лет при начальной 
величине отношения 87Sr/86Sr, рав
ной 0,704. Но изохрона, полученная 
по валовому анализу одного образца 
породы и входящих в его состав 
биотита и апатита, дала возраст 
950 ±  50 млн. лет при начальной 
величине отношения 87Sr/86Sr, состав
ляющей 0,738. Эта цифра соответ
ствует возрасту гренвиллской ороге- 
нии, в течение которой породы 
плутона’в конечном счете были гомоге
низированы в отношении распреде
ления изотопов Sr и Rb. Так как 
граниты должны быть моложе инъе
цируемых ими пород, возраст мета
морфического фундамента провин
ции Гренвилл, очевидно, превышает 
1750 млн. лет. Изохроны, построен
ные по валовым анализам мелано- 
кратовых (обогащенных роговой об
манкой и биотитом) и лейкократовых 
(обогащенных полевым шпатом) про
слоев метаосадочных гнейсов, показа
ли, что сама полосчатость гнейсов 
полностью сформировалась в период 
между 1750 и 1900 млн. лет назад. 
В этом случае, вероятно, мы имеем 
дело с проявлением гудзонской оро- 
гении.
Таким образом, в любом случае 
нельзя оспаривать, что канадские 
геологи установили три крупнейших 
события в истории Канадского щита. 
Выявлены также стратиграфические 
разрезы, отвечающие интервалам вре
мени, предшествующим, соответству
ющим и следующим за каждым из 
этих событий в той или иной текто
нической провинции или подпровин- 
ции. Достаточны ли теперь наши
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R b /S r

ф и г . 4 -16. Рубидий-стронциевые изохроны образцов из гранитного массива Френч-Ривер,, 
провинция Гренвилл, Онтарио (с изменениями по работе Krogh Т. Е. et al., Carnegie Inst. 
W ashington Year Book, 66, 1966—1967, 1968).
Шкала ®7Sr/eeSr пересчитывалась с целью увязки с изохронным возрастом, приведенным Крогом и др.

знания для того, чтобы разработать 
условную стратиграфо-радиометри- 
ческую шкалу времени для Канад
ского щита? И можно ли распростра
нить такую ш калу на остальную 
часть Северной Америки, а также 
на другие континенты? Попытки 
в этом направлении, видимо, следует 
предпринимать с очень большой осто
рожностью. При этом, вероятно, не 
следует обязательно совмещать гра
ницы временных подразделений с раз
личными крупными несогласиями. 
Мы уже не можем допустить, что 
любое несогласие представляет все
мирное или даже общеконтиненталь
ное явление. Однако расчленение ге

ологического времени на основе чет
ко установленных локальных собы
тий и последующая хронологическая 
увязка с ними событий, проявив
шихся в других районах,— это нор
мальная стратиграфическая про
цедура. Соответственно нам следует 
предварительно принять крупные 
хронологические подразделения — 
эоны, установленные радиометриче
скими методами в Канаде (табл. 4-3). 
Н ельзя ожидать, что на других^кон- 
тинентах будут установлены ороге- 
нии, точно соответствующие проявив
шимся на Канадском щите. Однако 
при их идентификации такие докем- 
брийские циклы можно приблизи-
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Т А Б Л И Ц А  4-3

Главнейшие подразделения геологического времени

Зон Основные подразделе
ния эона

Орогении Канад
ского щита

Абсолютный возраст, 
млн. лет

Фанерозойский
Кайнозойская эра 
Мезозойская эра 
Палеозойская эра

-6 0 0 —

-  950—  

1750—

- 2500—

П ротер оз о йски й

Поздний - 

Средний 

Ранний -

■ Гренвиллская- 

- Гудзонская -  

Кенопанская -

Археозойский

тельно параллелизовать с тем или 
иным из эонов канадской геохроно
логии (табл. 4-3).
Прибегнув к подобной системе хроно
логии, можно сформулировать, в ча
стности, следующие положения. Ис
тория провинции Черчилл уходит 
далеко в глубь археозойского вре
мени. Значительная часть определе
ний абсолютного возраста Rb — Sr- 
и U — Pb-методами в этой провин
ции свидетельствует о проявлении 
событий, синхронных с кеноранской 
орогенией. Изохроны, построенные 
по данным определения Rb — Sr-от
ношений в породах северо-восточной 
Бразилии, фиксируют региональную 
раннепротерозойскую орогению, осу
ществившуюся примерно 2 0 0 0  млн. 
лет назад. Местами близ устья Ама
зонки на эти же породы наложились 
эффекты орогении, проявившейся в 
самом конце или непосредственно по
сле окончания протерозоя. 
Хронология фанерозоя. Особый ин
терес радиометрического определе
ния абсолютного возраста событий, 
совершавшихся в кембрии и позднее, 
заключается в возможности взаимно
го совмещения радиологической и 
классической стратиграфической хро
нологии. Каждая из этих двух систем 
датирования предоставляет возмож

>  3200

ность строгой проверки правильно
сти другой системы. В результате 
многолетних исследований выясни
лась прекрасная сходимость радио
метрических и стратиграфических 
данных. Серьезные противоречия их 
единичны. К настоящему времени по
лучено несколько общих фундамен
тальных выводов, которые, разуме
ется, в будущем могут быть несколько 
видоизменены и уточнены. Продол
жительность фанерозойского эона 
составляет около 600 млн. лет, т. е. 
несколько меньше одной пятой уста
новленной истории земной коры. Не
которые точки в фанерозойской шка
ле времени откалиброваны с точно
стью до нескольких миллионов лет 
(хотя необходимо гораздо большее 
количество таких точек). Продол
жительность некоторых периодов 
оказалась почти одинаковой 
(фиг. 4-17). История человека (около 
3 млн. лет), как выяснилось, гораз
до более длительна, чем полагали 
ранее.
В настоящий момент уже существует 
возможность производить общекон
тинентальные и всемирные корреля
ции орогений, вулканических и инт
рузивных циклов, что ранее на чисто 
стратиграфической основе было не
возможным.
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600

ф и г . 4-17. Четыре фанерозойские шкалы 
времени, откалиброванные разными 
авторами по радиометрическим 
определениям абсолютного возраста. 
Четвертичный период (3 млн. лет по современным 

оценкам) показан жирной полосой ниже нулевой 
линии.

Такие корреляции следует все-таки 
проводить с осторожностью. Любому 
радиометрическому методу присуща 
вероятность ошибок, связанных с не
которой неопределенностью констант 
распада и неточностями при опробо
вании, обогащении и анализе образ
ца. Кроме того, любая природная 
система в той или иной мере отклоня
ется от идеальной датируемой моде
ли: аргон частично диффундирует 
из биотита, в слюдах присутствует 
некоторое количество первичного 
86Sr и т. д. Таким образом, во всех 
случаях следует отдавать предпочте
ние цифрам абсолютного возраста, 
полученным несколькими независи
мыми методами. Мы не будем рас
сматривать здесь все возможности та
кого взаимного контроля. Отметим 
лишь, что К — Аг- и Rb — Sr-мето
ды используются для определения 
времени практически во всем интер
вале фанерозоя. Rb — Sr-метод, пра

вда, становится недостаточно точным 
для времени 1 0  млн. лет и менее, од
нако К — Ar-методом успешно опре
деляется абсолютный возраст вулка
нических пород и свежих кристаллов 
калиевого полевого шпата даже 
в плейстоцене, так что эти цифры 
в конечном счете смыкаются с верх
ним пределом возможностей радио
углеродного метода (40 тыс. лет). 
Для иллюстрации возможностей и ог
раничений радиометрической оценки 
фанерозойского времени обратимся 
к нескольким характерным приме
рам:
1. Фанерозойское время начинается 
кембрийским периодом. Таким обра
зом, основание кембрийской системы 
имеет особое значение в стратигра
фии. В Уэльсе, в пределах которого 
впервые были выделены кембрийские 
отложения, они представлены мощ
ной, но неполной в своей последо
вательности и плохо охарактеризо
ванной фауной толщей. В связи 
с этим большинство европейских ге
ологов в качестве эталонных исполь
зуют разрезы кембрия Балтийского 
региона, в которых установлена чет
кая последовательность зон, оха
рактеризованных различными фау- 
нистическими комплексами трилоби
тов. В нижней зоне присутствуют 
Olenellus и близкие к нему формы. 
Здесь, как и во многих других ча
стях мира, кембрийские осадки несо
гласно залегают на смятых в склад
ки и метаморфизованных породах 
докембрия. Однако в некоторых 
районах, например в Южной Авст
ралии и горах юго-восточной Кали
форнии, нижнекембрийская толща 
с Olenellus и Archeocyathus подстила
ется без сколько-нибудь крупного 
перерыва неметаморфизованными 
осадочными породами большой мощ
ности, лишенными фаунистических 
остатков. Где в этом случае следует 
проводить основание кембрия? В це
лом его можно увязать с основанием 
какого-либо хорошо фаунистически 
охарактеризованного разреза Бал
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тийского региона или принять не
которую цифру абсолютного возра
ста, вытекающую из радиометриче
ского определения различных кем
брийских событий. Оба эти способа 
произвольны. Радиометрические дан
ные, имеющие отношение к рассмат
риваемому вопросу, заключаются 
в следующем.
Абсолютный возраст синих кембрий
ских глин балтийского разреза, ус
ловно принимаемых некоторыми гео
логами в качестве основания этой 
системы, составляет 517 млн. лет. 
Эта цифра определена К  — Аг-мето- 
дом по глаукониту. Ее следует счи
тать минимальной в связи с возмож
ной утечкой аргона.
Возраст глинистых сланцев Марри 
в Теннесси, США, приуроченных 
к подошве нижнего кембрия, состав
ляет 584 ±  30 млн. лет. Эта цифра 
определена Rb — Sr-методом по гла
укониту.
Возраст гранита Вир-Каролл в Н ор
мандии, Франция, внедрившегося в 
период между поздним докембрием 
и серединой нижнего кембрия, сос
тавляет 553 млн. лет (установлен 
К — Ar-методом по биотиту). 
Опираясь на совпадающие приведен
ные выше и другие радиометрические 
данные, мы можем вслед за Камбом, 
предложившим в 1961 г. временную 
шкалу, отнести начало кембрия 
к 600 млн. лет назад. Однако этим 
решением мы еще никак не определя
ем основание кембрия в разрезах 
с мощными немыми толщами ниже 
кембрийских пластов с остатками 
Olenellus.
2. Граница девона и карбона четко 
определяется фаунистическими остат
ками в двух удаленных друг от 
друга районах — в Теннесси, США, 
и Виктории, Австралия. Оба эти 
района вместе с тем очень удалены 
и от прототипного разреза девона 
в Англии. Руководящие окаменело
сти, используемые для корреляций 
в этих двух случаях, очень различ
ны — микрофауна конодонтов в Тен

несси и пресноводные рыбы в Авст
ралии. Маркирующая формация 
в Теннесси — глинистые сланцы 
Чаттануга — состоит из двух пачек 
(обе с верхнедевонской фауной), для 
которых радиометрическим способом 
определен абсолютный возраст. Верх
няя из них представляет пласт чер
ных урансодержащих глинистых 
сланцев, а нижняя — тонкий слой 
кремнеземистого туфа. В Австралии 
радиометрически определен возраст 
кремнеземистых лав, залегающих ме
жду верхнедевонскими и нижнека
менноугольными пресноводными оса
дками, содержащими остатки ха
рактерных форм рыб. Радиометри
ческие определения дали следующие 
цифры:
Глинистые сланцы Чаттануга, верх
ний черный пласт, по 238и /206РЬ (ана
лиз глинистых сланцев) — 350 ±  
±  10 млн. лет. Эта цифра рассматри
вается как надежная минимальная 
величина.
Глинистые сланцы Чаттануга, ниж
ний туфовый пласт (К — Аг-возраст 
биотита),— 340 ±  6  млн. лет. Отме
тим, что у более древнего пласта 
оказался несколько меньший воз
раст.
Рио литы Снобс-Крик, Австралия 
(шесть анализов биотитов из разных 
образцов), — 350 ±  2 млн. лет.
Как можно видеть, сходимость опре
делений в столь удаленных разрезах 
оказалась просто замечательной. 
Границу между девоном и карбоном 
относят примерно к 350 млн. лет 
назад.
3. Различные отделы третичного вре
мени охарактеризованы более чем 
50 удовлетворительными радиомет
рическими определениями абсолют
ного возраста. Больш ая их часть 
основана на К  —Аг-анализах глау
конита из осадков и биотита из вул
канических лав и туфов. Имеются 
также калий-аргоновые определения 
возраста по санидину, плагиоклазу 
и образцам изверженных пород в це
лом. Определения по глаукониту
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и другие данные находятся в хорошем 
соответствии. Это свидетельствует
о том, что пробы глауконита были 
отобраны из пород, не погружавших
ся  настолько, что в них в результате 
повышения температуры происходи
ла потеря аргона. Следует заметить, 
что цифры абсолютного возраста тре
тичных пород во всем мире находятся 
в наилучшем соответствии по сравне
нию с данными по другим периодам. 
Приведем лишь один характерный 
пример. Калий-аргоновым методом 
во многих странах были датированы 
«садочные породы, классифицируе
мые по фаунистическим остаткам как 
нижнемиоценовые. Эти определения 
производились в Новой Зеландии по 
глаукониту, в Патагонии по плагио
клазу из туфа, в Небраске по биоти
ту  из туфа, в Калифорнии по глауко
ниту, в Австрии также по глаукониту, 
в Орегоне по стеклу и альбиту из 
туфа. Цифры, полученные в резуль
тате всех этих определений, колеб
лются от 19,4 до 25,6 млн. лет. С дру
гой, нижней стороны выявленной по 
фаунистическим остаткам границы 
олигоцена и миоцена были установ
лены точки с абсолютным возрастом, 
колеблющимся от 21,5 до 25,7 млн. 
лет. Все определения абсолютного 
возраста позволили отнести начало 
миоцена к 26 млн. лет назад.
Более 30 лет назад Холмс смело пред
ложил первую радиометрическую 
ш калу всех периодов фанерозойско- 
го времени. На фиг. 4-17 мы имеем 
возможность сопоставить его первую 
и последующую схемы со шкалой 
Калпа и современной шкалой, при
нятой на специальном симпозиуме 
в Англии и рекомендованной к обще
му пользованию. Главные изменения 
в шкале абсолютного геологического 
летосчисления, происшедшие за 

три десятилетия радиохронологиче- 
ских исследований, в течение кото
рых, в частности, зародились и бур
но развились К — Аг- и Rb — Sr- 
методы, заключаются в сдвиге осно
вания кембрия с 470 до 600 млн. лет.

Произошло также соответствующее 
увеличение (частично на 25—30%) 
продолжительности большинства пе
риодов, за исключением силурийско
го и третичного.

Изменения 
продолжительности суток

Рассмотрим некоторые палеонтоло
гические наблюдения (обсуждающие
ся детальнее в гл. 1 2 ), которые сви
детельствуют об изменении продол
жительности обычных единиц време
ни — дня или месяца.
На конических скелетах (эпитеках) 
кораллов обычно обнаруживаются 
поперечные борозды двух размерно
стей (фиг. 4-18). Полагают, что более 
грубые борозды соответствуют годо
вому росту и отражают влияние се
зонных колебаний интенсивности сол
нечного света и температуры на 
скорость обмена веществ организма. 
Наблюдаются также тонкие борозд
ки толщиной около 50 мкм. Уэлс 
насчитал в годовом кольце нараста
ния современных кораллов около 
360 тонких бороздок и предположил, 
что они представляют суточные ли
нии нарастания. Таким образом, под
счет тонких бороздок в годовых 
кольцах древних кораллов может 
дать число солнечных дней в древ
нем году. По некоторым средне
девонским кораллам Уэлс установил,

Дневные линии

а, б

ф и г . 4-18. Кольца нарастания девонских 
кораллов ( Wells J . W., 1963).
а —• общий внешний вид скелета в целом (х  0,25); 
б —- линии дневного нарастания в участке скелета 
(X 12).
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что тогда в году было 400 ±  7 дней. 
У других среднедевонских кораллов 
Скраттон подметил месячные кольца, 
отражающие влияние лунного света 
или высоты приливов на скорость 
роста кораллов. Он подсчитал, что 
в девонском лунном месяце в сред
нем было 30,6 солнечных дней. 
Продолжительность года могла варь
ировать лишь под влиянием одного 
фактора — изменения гравитацион
ной постоянной G (гл. 10). Допустим, 
что эта константа не изменялась 
с девонского времени. Тогда из рас
смотренных выше наблюдений следу
ет, что продолжительность девон
ского дня составляла (24*365)/400, 
т. е. несколько меньше 22 ч. Это 
означает, что Земля в то время вра
щалась быстрее, чем сейчас. Ско
рость вращения Земли должна 
уменьшаться в результате воздей
ствия лунных приливных сил, кото
рые рассеивают в виде тепла часть 
кинетической энергии вращения Зем
ли. Такое рассеивание проявляется, 
например, в приливных течениях 
и их трении о морское дно. Из закона 
сохранения углового механического 
момента следует, что расстояние меж
ду Землей и Луной должно возра
стать, а угловая скорость Луны по 
отношению к Земле должна одно
временно уменьшаться наряду с уве
личением продолжительности лунно
го месяца. Современное замедление 
вращения Земли приближенно из
вестно из данных наблюдений преж
них затмений. Оно соответствует уве
личению продолжительности дня при
мерно на 20 с за 1 млн. лет. Если 
принять эту цифру для всего перио
да до среднедевонского времени, т. е. 
примерно для интервала времени 
в 365 млн. лет, то мы как раз и уста
новим, что сутки в девоне были на 
два часа короче, чем сейчас, в полном 
соответствии с наблюдениями над ко
раллами. Аналогичные соотношения 
выявляются и при наблюдениях над 
кораллами пенсильванского возраста 
(385—390 тонких бороздок в годо

вых кольцах), а также над раковина
ми других морских беспозвоноч
ных.
Однако явное соответствие между вы
численной и «наблюдающейся» про
должительностью девонских суток 
отчасти может быть случайным, по
скольку представляется маловероят
ным, чтобы за все это время замедле
ние вращения Земли происходило со 
строго постоянной скоростью. Дей
ствительно, приливное расссеяние 
энергии изменяется со временем, по
скольку по мере увеличения расстоя
ния между Луной и Землей умень
шалась амплитуда приливов, вызы
ваемых спутником на нашей планете. 
Кроме того, часть приливного рас
сеяния проявляется в мелких морях, 
площадь которых значительно из
менялась в течение геологического 
времени. Скорость вращения Земли 
зависит также от изменений момента 
ее инерции С, которые могли быть 
обусловлены в свою очередь измене
ниями величины радиуса или формы 
планеты, а также внутреннего рас
пределения в ней массы. Наконец, 
со временем могла также изменяться 
и гравитационная постоянная G 
(гл. 12). Таким образом, совсем не 
просто определить, как все эти факто
ры могли влиять на продолжитель
ность суток в прошлом.

Время и физические аспекты 
геологических процессов

Анализ размерностей

Многие физические величины можно 
выразить в основных единицах мас
сы (М ), длины (L ) и времени (Т ). 
Скорость, например,— это длина, де
ленная на время, и, следовательно, 
она имеет «размерность» LiT .  Уско
рение (изменение скорости со време
нем) имеет размерность Ы Т 2. Сила, 
представляющая произведение массы 
на ускорение, имеет размерность 
М Ь Т~2. Размерность вязкости, опре
деляющейся как отношение напря
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жения к скорости деформации или 
градиенту скорости, будет M L ' 1! ' 1 
и т. д.
Для проверки математического выра
жения физических законов часто 
предпринимают анализ размерностей 
физических величин, поскольку все 
члены уравнений должны иметь 
одинаковые размерности. Анализ раз
мерностей используется также для 
предсказания математической формы 
уравнения. Рассмотрим, например, 
процесс равномерного падения сфе
рического тела радиусом г с плотно
стью p i, погружающегося со скоро
стью и в флюид плотностью р2 и вяз
костью т). Скорость падения будет 
равномерной в том случае, если сила 
тяжести Fg станет равной силе вяз
кости F v и будет направлена в про
тивоположном направлении. Сила 
вязкости зависит преимущественно 
от г, т] и и. Это соотношение можно 
записать в виде

F v ос rar\bvc.

Поскольку размерности в обеих ча
стях этого соотношения должны быть 
одинаковыми, а =  b =  с =  1. С дру
гой стороны, Fg равно g , помножен
ному на разность масс падающего 
сферического тела и равного ему 
объема жидкости; следовательно,

Pg o c g (p i~  р2) г3,
где g — ускорение силы тяжести. 
Уравнивание двух сил можно отра
зить следующим образом:

i>a r2(Pi~P2>g .

Л
Это выражение известно под назва
нием закона Стокса. Константа про
порциональности, которую можно оп
ределить простым опытом, состав
ляет 2/9.
Безразмерные величины, например 
отношение двух сил или отношение 
силы к произведению массы на уско
рение, явно независимы от реального 
количества единиц длины, массы 
и т. д ., характеризующих рассматри

ваемую систему, и, следовательно, 
очень полезны для выражения общих 
свойств. Д ля иллюстрации этого при
ведем пример из гидродинамики. 
Произведение скорости на длину, 
деленное на кинематическую вяз
кость1,— безразмерная величина, на
зываемая числом Рейнольдса. Ока
зывается, что независимо от реаль
ных значений всех трех упомянутых 
величин в любом частном опыте 
течение будет ламинарным при ма
лом числе Рейнольдса и турбулент
ным при большом. Такие безразмер
ные числа обычно получают из от
ношения двух действующих в данном 
случае сил или, в более общем виде, 
из отношения всех факторов, благо
приятствующих определенному по
ведению, ко всем факторам, противо
действующим ему. Например, число 
Рейнольдса представляет по сущест
ву отношение инерционных сил (ко
торые благоприятствуют турбулент
ности) к вязким силам (препятствую
щим ей). Число Релея, упоминаемое 
при обсуждении конвекции в гл. 1 1 , 
также представляет отношение меж
ду факторами, способствующими и 
препятствующими конвекции. Длина 
и скорость, входящие в число Рей
нольдса, представляют «характери
стические» параметры рассматривае
мой системы. Например, длина — это 
диаметр трубы, в которой течет 
флюид, а скорость — средняя для 
всего потока.
Принцип подобия. Анализ размер
ностей необходим при любых попыт
ках изучения поведения крупной 
системы посредством эксперименти
рования с меньшей системой и наобо
рот. Предположим, например, что 
перед нами встала задача изучить 
течение воды в речном русле шириной 
1 0 0  м, моделируя его в лабораторном 
желобе шириной 100 см. Линейный 
масштаб нашей модели 1 : 100. Если

1 Кинематической называется вязкость, 
деленная на плотность; ее размерность
ь2т-х.
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как в реке, так и в опытах течет 
вода, то вязкость в обоих случаях 
одинакова. Для того чтобы поток 
в модели проявлял себя по отно
шению к турбуленции так же, как 
река, в опытах необходимо обеспе
чить в 1 0 0  раз большую скорость 
течения, чем в реке. Если же, наобо
рот, опыты производятся с той же 
скоростью течения, как и в реке, то 
необходимо прибегнуть к жидкости, 
вязкость которой в 1 0 0  раз меньше, 
чем у воды.
В общем при экспериментальном вос
произведении природного явления на 
уменьшенных в некотором масштабе 
моделях следует уменьшать и все 
свойства модели в соответствующем 
отношении, определяющемся анали
зом размерностей. Допустим, напри
мер, что мы занимаемся моделирова
нием, приняв некоторые масштабные 
факторы: для длины к (т. е. отноше
ние длины в модели к соответствую
щей длине в природной системе), 
для массы [х, а для времени т. Все 
свойства модели мы должны масштаб
но уменьшить в отношении, соот
ветствующем их размерностям. Так, 
скорость уменьшается в Хх~г раз, 
а кинематическая вязкость должна 
уменьшиться в раз. Размер
ность напряжения определяется еди
ницами силы в единице площади, 
т . е. будет М Ь~хТ~г. Таким образом, 
прочность модели, или ее упругие 
константы (все они имеют размер
ность напряжения), следует умень
шить в раз и т. д.
Требование «подобия», как называет
ся такое должное соблюдение мас
штабности, создает значительные за
труднения при проведении строгих 
геологических экспериментов. Пред
положим, например, что мы собира
емся изучить природный процесс 
с участием силы тяжести. Размер
ность ускорения силы тяжести ЬТ~2. 
Однако силу тяжести нельзя изме
нить произвольно. Сила тяжести
з  лаборатории будет такой же, как 
и в природе. Следовательно, в соот

ветствии с принципом подобия 
Ят~ 2 =  1 , или X =  т2.

Допустим далее, что мы хотим вос
произвести в одни сутки ( ~ 1 0 б с) 
природное явление, для осуществле
ния которого необходимо, скажем, 
3- 1 0 е лет, или приблизительно 1 0 14с. 
Тогда т =  10б/1014 =  10“9. Соответ
ственно X =  т2 =  10”18. Земля в на
шей модели должна быть представле
на сферой радиусом 6 • 1 0 8• 1 0 “18 =  
=  6  • 1 0 “10 см, что значительно мень
ше любого атома. Таким образом, 
этот эксперимент осуществить явно 
невозможно. Очень большая продол
жительность геологического времени, 
видимо, делает невозможными любые 
эксперименты, в которых придется 
учитывать ускорения.
Эти трудности, однако, частично мож
но обойти. Мы, например, можем 
производить эксперимент в центри
фуге, в которой создается ускорение, 
во много раз превышающее ускоре
ние силы тяжести, так что Алг2 1 . 
Правда, в таком случае возникнут 
дополнительные технические труд
ности. С другой стороны, известно, 
что скорости во многих геологиче
ских системах очень малы (порядка
1 см/год или меньше, см. ниже), 
а следовательно, ускорения еще 
меньше, так что при рассмотрении 
многих вопросов ими можно прене
бречь. В геологии приходится учи
тывать только ускорение силы тяж е
сти, однако по существу мы имеем 
дело скорее с самой силой тяжести, 
чем с ее ускорением. А поскольку 
сила тяжести пропорциональна мас
се системы, ее моделирование в экс
периментах необходимо производить, 
используя отношение масс \i. При 
таком подходе между силами, дей
ствующими в природной и экспери
ментальной системах, будет установ
лено динамическое подобие. При изу
чении вязкого флюида такое подобие 
обеспечивается одинаковым числом 
Рейнольдса природного объекта и его 
модели. Д ля обеспечения динамичес
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кого подобия в этом случае наряду 
с уменьшением силы тяжести на 
фактор \i в том же отношении следует 
уменьшить и остальные действующие 
силы.
Таким образом, если мы пренебрежем 
ускорениями и соответствующими си
лами инерции и примем для модели
рования сил (в том числе и гравита
ционной) фактор ф, равный jx, то 
масштабность напряжения, которое 
выражается силой на единицу пло
щади, определится фактором цА"2, 
а вязкость — коэффициентом мас
штабности |jA“2T.
Дальнейшие упрощения можно про
извести в связи с тем, что плотности 
всех обычных твердых веществ и жид
костей в общем довольно близки. 
Это позволяет в общем принять для 
плотности коэффициент моделирова
ния б порядка единицы, т. е. если
б  =  JlA ,'3 , ТО jLt =  к 3.
Допустим, что мы приняли X =  10 ~6 
(1 см модели соответствует 1 0  км 
природного объекта) и т =  1 0 “12 

(1 мин эксперимента соответствует 
приблизительно 2* 106 лет). Тогда мас
са модели должна быть в 1 0 " 18 раз 
меньше, чем у прототипа; прочность, 
имеющую размерность напряжения, 
следует уменьшить в 1 0 "в, а вяз
кость уменьшить в 1 0 “18 раз по срав
нению с тем же прототипом. В такой 
модели скорости должны быть в мил
лион раз больше, чем в исходном 
объекте1. Очень высокая вязкость 
Земли претворится в нашей модели 
во вполне обычные величины, а про
чность должна быть довольно не
большой.
Полученный в результате всех при
веденных рассуждений вывод имеет 
важное значение. Поскольку Земля 
очень велика, а геологическое время 
имеет огромную протяженность, экс
периментальное изучение поведения 
Земли следует проводить на моделях

1 Однако течение должно ’оставаться лами
нарным, поскольку мы пренебрегли силами 
инерции. Число Рейнольдса в этом случае 
по существу равно нулю.

(и материалах) со свойствами, резко 
отличающимися от земных. И обрат
но, хотя Земля обладает большой 
вязкостью и прочностью, ее поведе
ние в геологическом времени таково 
же, как и у весьма невязкого тела 
с небольшой прочностью в лабора
торном эксперименте. Поведение 
крупного тела в течение длительного 
времени невозможно упрощенно сопо
ставлять с поведением небольших тел 
при кратковременных эксперимен
тах.
Эту мысль можно пояснить простым 
примером. Представим себе блок гра
нита в форме куба со стороной а. 
Примем плотность гранита р. Блок 
покоится на столе. Вес блока будет 
gpa3. Нормальное давление составит 
gpa3/a2 =  gpa. Ясно, что это напря
жение можно сделать очень большим, 
увеличивая размеры куба. Так, на
пример, при а ж 1 0 е см его величи
на будет равна примерно прочности 
гранита на сжатие. Любой крупный 
блок начнет разрушаться под дейст
вием собственного веса. Вероятно, 
именно этим обстоятельством объяс
няется тот факт, что максимальная 
амплитуда рельефа земной поверх
ности не превышает 10 км. Рас
смотренный пример отражает соот
ношения между весом, связанным 
с массой и увеличивающимся про
порционально кубу линейного изме
рения, и вызываемым этим весом 
давлением, которое возрастает про
порционально первой степени того 
же линейного измерения. Таким об
разом, даже относительно неболь
шие различия температуры и соответ
ственно очень малые отличия плот
ности вещества Земли могут обу
словить его конвекцию (гл. 1 1 ).

Характеристический масштаб 
времени 
геологических процессов

Любой физический процесс обычно 
можно связать с величинами, в раз
мерность которых входит время. Та
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кие величины играют роль мерила 
скорости рассматриваемых процессов. 
Тем же целям могут служить и вели
чины, обратные времени, такие, как 
частота. Например, электромагнит
ное излучение можно характеризо
вать его периодом Т (продолжитель
ность колебания) и его частотой v =  
=  1 IT  (количеством колебаний в еди
ницу времени). Продолжительность 
человеческой жизни можно охарак
теризовать средним возрастом. Этот 
возраст может служить в качестве 
характеристического масштаба вре
мени человеческой жизни. Время, не
обходимое для уменьшения вдвое 
числа атомов радиоактивных элемен
тов (период полураспада), представ
ляет характеристический масштаб 
времени процессов радиоактивно
го распада. Период колебания мас
сы, прикрепленной к пружине, зави
сящий от ее величины и физических 
свойств материала, из которого из
готовлена пружина, представляет 
характеристическое время системы 
масса — пружина. И наоборот, мас
штаб времени некоторого процесса 
можно выявить исходя из сути 
рассматриваемого физического меха
низма.
Геологам приходится иметь дело 
с чрезвычайно широкими пределами 
временных масштабов, грубо — от 
10~18 до 10+18 с. Самый короткий 
масштаб времени (1 0 “18 с) соответ
ствует излучению с длиной волны 
X =  сТ — 3• 10~8 см (с — скорость 
света), приходящемуся на рентгенов
скую часть спектра. Такую длину 
волны имеют лучи, используемые в 
рентгенометрическом анализе (гл. 2 ). 
Само собой очевидно, что получение 
информации о позициях атомов в кри
сталлической решетке посредством 
дифракции рентгеновских лучей воз
можно лишь в связи с тем, что длина 
волны этих лучей соизмерима с вели
чиной атомов. Самый длинный мас
штаб времени (1 0 +18 с) грубо соот
ветствует возрасту Солнечной системы 
или периоду полураспада некоторых

долгоживущих радиоактивных изо
топов.
Характеристическое время играет 
настолько существенную роль в гео
логии, что нередко геологу или гео
физику приходится затрачивать мно
го специальных усилий на выясне
ние, с каким же временном масшта
бом он имеет дело в данном случае. 
Это положение можно проиллюстри
ровать несколькими примерами. Н а
чнем с кратковременного конца спе
ктра масштабов, в котором принято 
прибегать к частотам, а не к перио
дам.
v «  10+18 с"1. Рентгеновские лучи; 
кристаллические решетки (гл. 2 ). 
v «  1014 с -1. Эти частоты соответ
ствуют видимой части спектра. Види
мый свет используется для диагно
стики минералов посредством изуче
ния их оптических свойств. Спектры 
абсорбции минералов в свете теории 
кристаллического поля позволяют 
оценить характер химических связей 
(гл. 2 ) и скорость теплопередачи по
средством излучения (гл. 1 1 ). 
v «  1 0 12—1 0 13 с -1. Инфракрасные 
лучи, частоты которых соответствуют 
колебаниям кристаллической решет
ки. Они позволяют определять массы 
атомов, входящих в кристаллические 
решетки, а также силу межатомных 
связей, оцениваемую, скажем, по 
модулю сжатия. Такие колебания 
решетки играют важную роль в оцен
ке термических свойств вещества 
в теории твердого состояния (удель
ная теплоемкость, энтропия, свобод
ная энергия, термическое расшире
ние и т. д.). Близкие частоты прояв
ляются и в теории проводящих свойств 
твердого вещества (тепло- и элек
тропроводность, диффузия, пласти
ческое течение), а также в химической 
кинетике (скорости реакций), 
v «  1 0 "2—1 0 1 с -1 (Т  =  0,1  — 1 0 0  с). 
Такие величины частот и периодов 
типичны для сейсмических волн 
(гл. 10). В среднем скорость их 
распространения составляет5 км -с-1, 
а это соответствует волне длиной
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5 км и частотой 1 с -1. Можно пола
гать, что длины сейсмических волн 
соизмеримы с линейными размерами 
их источника (например, величинами 
смещения по разломам).
Отметим, что существующие пред
ставления о распространении сей
смических волн основаны на теории 
упругости (закон Гука: упругая де
формация пропорциональна напря
жению). В совершенно упругой сре
де не может происходить рассеяния 
энергии; упругие волны в такой среде 
распространяются без затухания. 
В действительности в большей части 
земной коры и мантии наблюдается 
некоторое затухание сейсмических 
волн, но в присущем им интервале 
частот оно невелико, так что исполь
зование в этом случае теории упруго
сти вполне оправданно. Как мы уви
дим далее, большая разница наблю
дается при меньших частотах, 
v «  10~3 с -1 (Т  «  103 с, т. е. до 
16 мин). Такие частоты и периоды 
свойственны свободным колебаниям 
Земли (гл. 10).
Т  «  1 сутки. Периоды порядка 12 
и 24 ч характерны для приливов. 
Деформация твердой Земли под дей
ствием приливных сил поддается из
мерению. Установлено, что факти
ческая величина такой деформации 
соответствует ее значению, вычис
ленному исходя из допущения упру
гого поведения Земли. Слабые откло
нения от идеального упругого 
поведения приводят, однако, к некото
рому рассеянию энергии и замедле
нию вращения Земли. Пока неясно, 
проявляется это рассеяние энергии 
преимущественно в океанах и мел
ких морях или также и в собственно 
твердой Земле. С этим вопросом свя
заны теории прошлой истории систе
мы Земля — Луна.
Т  «  1 год. Установлено интересное 
явление, получившее название вари
ации широт и обусловленное неко
торым покачиванием Земли по от
ношению к оси ее вращения; земной 
полюс при этом совершает круговые

движения с радиусом порядка не
скольких метров1. Это смещение по
люса (чандлеровское колебание) в об
щем синхронно с годовым движением 
Земли и совершается в течение перио
да в 430 суток.
Установлено, что причины ча леров- 
ского колебания имеют метеорологи
ческую природу. Зимой над континен
тами северного полушария скаплива
ются крупные массы холодного 
плотного воздуха, которые оттекают 
отсюда летом, когда прогревается Зем
ля. Эти движения масс вызывают сме
щение оси максимальной инерции, 
относительно которой тело вращается 
стабильно (т. е. с минимальной затра
той кинетической энергии). Посколь
ку при рассмотренном явлении не 
возникает момента кручения, ось 
вращения Земли остается фиксиро
ванной в пространстве, по уже не 
совпадает со сместившейся осью ине
рции, которая начинает обращаться 
вокруг оси вращения. Перемещения 
оси инерции, похожие на покачива
ния неуравновешенного колеса, со
вершаются с годовой периодичностью, 
поскольку такова же цикличность 
движения воздушных масс. С дру
гой стороны, предполагают, что чан
длеровское колебание имеет харак
тер свободного колебания, поскольку 
его период определяется механиче
скими свойствами Земли. Для со
вершенно жесткой и не поддающейся 
деформации Земли период такого 
свободного колебания (эйлеровский 
период) должен был бы соответство
вать периоду ее йращения (одни 
сутки), умноженному на выражение 
С/(С — А). Отношение (С — А)1С =  
=  1/305 выводится в теории фигуры

1 Поскольку величина, дополнительная 
к широте (90° минус широта) некоторой 
точки на земной поверхности, измеряется 
угловым расстоянием от этой точки до полю
са вращения, любое смещение последнего 
повлечет за собой ее изменение (а также 
и изменение широты). При этом угловому 
расстоянию в 0,1" в центре Земли будет 
соответствовать 3 м на ее поверхности.
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Земли (гл. 10)1. С и А  здесь соот
ветственно означают наибольший (от
носительно полярной оси) и наи
меньший (относительно экваториаль
ной оси) моменты инерции Земли. 
Удлинение рассматриваемого перио
да с теоретической величины 305 до 
фактически наблюдаемой 430 обус
ловлено деформацией Земли в резуль
тате воздействия центробежных сил, 
которое должно быть непрерывно 
перпендикулярным к оси вращения, 
находящейся в движении. Таким об
разом, отношение 430/305 служит 
мерой податливости Земли, причем 
величина этого отношения соответ
ствует упругому поведению нашей 
планеты. Однако амплитуда чанд- 
леровского колебания оказывается 
меньшей, чем следовало бы ожидать 
при совершенно упругом поведении. 
Вопрос этот рассмотрен здесь отно
сительно детально в связи с тем, что 
он имеет важное значение для пони
мания крупных смещений полюсов 
Земли в прошлом (гл. 12).
Т  «  10— 100 лет. Установлены два 
явления, для которых характери
стическое время колеблется в преде
лах от десяти до нескольких сотен 
лет. Одно из них — неправильные 
изменения скорости вращения Зем
ли, другое — вековые изменения ее 
магнитного поля (гл. 10). Временной 
масштаб последних настолько отли
чается от характеристического вре
мени любых процессов, протекаю
щих в земной коре и мантии, так что 
можно уверенно связывать такие ва
риации магнитности с процессами, 
осуществляющимися в ядре Земли. 
В связи с близостью временных 
масштабов вековых колебаний ско
рости вращения и магнитного поля 
Земли для обоих этих явлений, веро
ятно, следует искать общую причину. 
Можно предположить, в частности, 
что она заключается в изменении

1 Полный вывод этого положения см., 
надример, в книге Berkeley, Physics course, 
1, N.Y., McGraw-Hill, 1962.

направления и интенсивности кон
векции в ядре. Такие изменения, 
обусловливая вариации момента ко
личества движения и соответственно 
скорости вращения Земли,1 могут 
также влиять и на скорость смеще
ния в западном направлении неди- 
польного компонента магнитного по
ля (гл. 10). В настоящее время эти 
корреляции еще не достоверны, но 
они представляются вероятными. 
Характеристическое время нараста
ния упругой деформации перед круп
ными землетрясениями составляет 
несколько десятилетий.
Т  ~  103—104 лет. К этому интервалу 
времени относятся период полурас
пада 14С, наиболее длиннопериодные 
компоненты вековых вариаций маг
нитного поля, а также изостатиче- 
ский подъем континентов после ис
чезновения ледника. Так, в резуль
тате таяния последнего плейстоцено
вого ледникового покрова в прошлые 
несколько тысяч лет происходил 
подъем Скандинавии. Весьма ин
тересно, что события этого типа сле
дует рассматривать, скорее исхо
дя из теории течения (гидро
динамики), чем из теории упругости. 
Ниже этот вопрос будет рассмотрен 
детальнее.
Тот же интервал времени (103— 
1 0 4 лет) необходим для накопления 
слоя глубоководных осадков толщи
ной 1 см и представляет характери
стическое время затухания электри
ческих токов и магнитных полей 
в ядре Земли (гл. 10). Следовательно, 
это же время определяет и среднюю 
скорость возникновения магнитно
го поля и восстановления его поляр
ности.
Т  «  10б лет. Приблизительно за не
сколько сотен тысяч лет происходит 
охлаждение небольшого интрузива, 
осуществляется весь цикл деятельно
сти вулкана или оледенения.
Т  «  106—107 лет. Видимо, такого 
порядка должны быть периоды дея
тельности крупных вулканических 
центров (например, Гавайских остро

276



ВРЕМ Я И ГЕОЛОГИЯ ГЛАВА 4

вов) и л и  накопления мощных толщ 
плато-базальтов. В горах Сьерра-Не
вады в Калифорнии внедрение гра
нитных плутонов также осуществля
лось с интервалом около 1 0 6 лет. 
Крупные эпизоды складчатости, воз
можно, охватывают периоды не менее 
107 лет. За период времени порядка 
1 0 е лет произошла столь значитель
ная эволюция юрских аммонитов, 
что это позволило выделить четкие 
биостратиграфические зоны (62 зоны, 
выделенные Оппелем в юре, в целом 
обнимают период около 50 млн. 
лет).
Геологическая картина при таком 
значительном временном масштабе 
становится довольно неясной, так 
что возникают затруднения в точном 
определении начала и конца наиболее 
продолжительных событий.
Т  «  Ю8 лет. Для переноса тепла 
посредством теплопроводности гор
ных пород на расстояние 1 0 0  км при 
относительно низких температурах 
необходимо около 1 0 8 лет (гл. 1 1 ). 
Примерно такой же интервал време
ни занимает развитие и заполнение 
геосинклинали; несколько меньше 
период вулканической деятельности 
в этой провинции. Хотя эпизоды 
интенсивной складчатости обычно не 
столь продолжительны, орогенная 
деформация в целом, включая подъ
ем, глыбообразование и т. д., может 
продолжаться в течение 1 0 8 лет или 
около этого. За период 108 лет 
горизонтальные движения со скоро
стью 1 см/ год приводят к смещениям 
на расстояния до 1 0 0 0  км.
Т  «  109 лет. Эта цифра представляет 
уже характеристический временной 
масштаб эволюции Земли в целом, 
например общего ее охлаждения. 
Такой же порядок имеют периоды 
полураспада наиболее важных радио
активных элементов. Поскольку ра
диогенное тепло вносит существен
ный вклад в энергию, движущую 
геологическими процессами, можно 
высказать несколько самоуверенную 
догадку, что через 1 0 10 лет от наших

дней Земля начнех превращаться 
в мертвое тело и большинство гео
логических процессов прекратится. 
Может оказаться, что такое же вре
мя понадобится геологам, чтобы они, 
наконец, по-настоящему разобрались 
в этих процессах.

Характеристическое время 
(и скорость), обусловленное 
физическими размерами системы
Какую информацию дает характери
стическое время или скорость о при
роде самого процесса? Несомненно, 
между ними должна существовать 
взаимозависимость. Очевидно, суще
ствуют определенные причины, обу
словливающие тот факт, что характе
ристические частоты колебаний кри
сталлической решетки составляют 
1 0 12—1 0 13 с -1, тогда как колебания 
Земли в целом осуществляются с пе
риодичностью порядка 10~3 с"1. Как 
мы увидим далее, эти соотношения 
зависят от физических размеров сис
тем и физических законов, определя
ющих сам процесс.
Начнем с колебаний решетки. Пред
ставим для упрощения проблемы од
номерную решетку, состоящую из 
атомов равной массы тп, удаленных 
друг от друга на равные расстояния а . 
Если некоторый атом сместится на 
расстояние х  (фиг. 4-19) из своего 
равновесного положения, то силы 
взаимного отталкивания электронов 
этого и прилегающего атома будут 
стремиться возвратить его в преж
нюю позицию, вправо. Допустим, что 
эта сила F  пропорциональна смеще
нию х , тогда

F =  — Ъх,
где Ъ — «постоянная силы»; знак ми
нус в данном случае означает, что

ч  х  К-
a  I а I а  \ а  \ а/ \

ф и г . 4-19. Частица, с м е щ е н н а я  и з  своего 
равновесного п о л о ж е н и я  в л и н е й н о й  
решетке.
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сила направлена в сторону, противо
положную той, в которую произошло 
смещение атома. Движение смещен
ного атома характеризуется уравне
нием

при решении которого получаем 
х  =  A  sin со£,

где
<* = ± .  (4-10)

Это решение означает, что рассмат
риваемая частица будет колебаться 
с круговой частотой со =  (Ь/т)112 или 
частотой v =  со/2я и периодом Т =  
=  1 /v =  2 л/со.
Для того чтобы найти величину со, 
рассмотрим вначале 6 , постоянную 
силы, видимо, связанную каким-то 
образом с несжимаемостью К  твер
дого вещества, которая также слу
жит мерой взаимного отталкивания 
атомов. Размерность Ъ — сила/дли
на, т. е. М Т~2, размерность 
К  — сила/площадь, т. е. M L -1 Т~2. 
Следовательно, Ъ равна К , помно
женной на длину, которая должна 
отражать некоторое свойство данного 
кристалла. Естественно в этом слу
чае избрать в качестве меры длины 
межатомное расстояние кристалли
ческой решегки а. Итак, примем 
Ъ =  Ка. Для алмаза имеем: а =  
=0,8• 10-8 см, /£ = 5 ,5 -1012 г/см "1 с '2, 
Ъ =  4,4» 104 г/с-2, m (масса атома 
углерода) составляет 2 -10~23 г. Ис
пользуя эти величины, получаем 
со =  (him)112 =  4,4• 1013 с"1. Порядок 
величины такого ответа достоверен. 
Излишне говорить, что подобного ро
да вычисления для реальных трех
мерных кристаллических решеток, 
состоящих из N  взаимодействующих 
атомов, будут гораздо сложнее. 
В этом случае в трех измерениях 
возможны вариации совокупности ^  
атомов, которые могут быть охарак
теризованы наложением 3 N  нор
мальных колебаний различных час
тот, изменяющихся от нуля до не
которого максимума v m, определяю

щегося упругими константами (на
пример, модулем сжатия) кристалла 
и кристаллической решетки. Эти 
нормальные колебания по существу 
представляют упругие волны различ
ной длины, проходящие в разных на
правлениях сквозь кристалл.Энергия 
таких волн, которая при синусоидаль
ных колебаниях пропорциональна 
квадрату амплитуды волны, соот
ветствует теплосодержанию кристал
ла, а следовательно, их амплитуда 
становится равной нулю лишь при 
Т = 0 °К . Как уже отмечалось, мож
но вывести все термодинамические 
свойства твердого вещества, зная, 
каким образом 3N  нормальных коле
баний распределяются по частотам, 
т. е. какое их количество приходится 
на каждый интервал от v до v +  dv 
в пределах всех значений v от нуля 
до vmax. Такие расчеты для реальных 
кристаллов со сложной структурой 
весьма затруднительны, однако не
которые приближенные вычисления, 
например в теории удельной тепло
емкости Дебая, обычно хорошо согла
суются с прямыми эксперименталь
ными определениями.
Расчеты должны производиться, как 
и для всех атомных систем, с ис
пользованием квантовой механики. 
Приведенное выше уравнение (4-10), 
основанное на классической динами
ке, не имеет строгого характера. Тем 
не менее оно все-таки подводит нас 
к другому пути оценки характери
стических частот в рамках теории 
твердого состояния. Если же прибе
гать к квантовой механике, то при
дется использовать постоянную Пла
нка h =  6,62* 10~27 эрг-с. С другой 
стороны, произведение постоянной 
Больцмана к =  1 ,38-10"16 эрг/град 
на абсолютную температуру Т  имеет 
размерность энергии и по существу 
может служить превосходной едини
цей измерения кинетической или 
потенциальной энергии теплового 
движения. Так, в моноатомном иде
альном газе каждый атом обладает кТ  
единицами трансляционной кинема
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тической энергии на степень свободы. 
Размерность отношения kTIh, равно
го при комнатной температуре 
6 • 1 0 12, такая же, как и у частоты 
(с -1). Поэтому нет ничего неожидан
ного в том, что такая характеристи
ческая частота фигурирует в описа
нии всех атомных процессов, в кото
рых термическая энергия атомов 
играет ту или иную роль,— при 
оценке скоростей химических реак
ций, скоростей диффузии и т. д. 
Рассмотрим теперь колебания Земли 
в целом как относительно частный 
случай крутильных колебаний, ана
логичных показанным на фиг. 10-26. 
Путем простого расчета получаем 
круговую частоту, используя для 
этого уравнение (4-10) и считая, что 
b связано в нем с упругой константой, 
в данном случае с модулем сдвига [л. 
В качестве параметра длины выбира
ем величину порядка периметра Зе
мли, скажем 4-109 см, а для т 
принимаем массу земной коры и ма
нтии приблизительно 4 ,5 -1027 г (яд
ро, не обладающее жесткостью, в дан
ном случае не играет никакой роли). 
Приняв среднюю величину модуля 
сдвига мантии порядка 1 ,5 -1012 дин/ 
/см 2находима) =  1,15- 10~3и Т = 2 л/со =  
=  5,5* 103 с =  90 мин, что пример
но вдвое превышает период наиболь
шего наблюдаемого колебания ос
новного крутильного фона (43 мин). 
Такое расхождение не следует счи
тать неожиданным, поскольку наша 
модель не была вполне строгой 
с геометрической точки зрения и за
коны теории упругости использова
лись в ней приближенно (напряжение 
пропорционально упругой деформа
ции), поскольку мы допустили, что 
сила пропорциональна смещению. 
Тем не менее этот расчет совместно 
с предыдущим рассмотренным случа
ем иллюстрирует зависимость харак
теристического времени от физиче
ских размеров системы. Аналогич
ный пример приводится в связи 
с обсуждением магнитного поля Зем
ли в гл. 1 0 .

Характеристическое время, 
обусловленное 
физическими законами

Совершенно очевидно, что характе
ристическое время должно также 
отражать природу действующих 
сил.
Рассмотрим, например, свободное па
дение (из состояния покоя) в пустоте 
сферического тела радиусом г, име
ющего плотность р!. Через время t 
этот шар опустится на расстояние 
h =  gt2l2 , гак что средняя скорость 
его падения составит и =  hit =  gt!2; 
она, как можно видеть, не зависит 
от массы или размеров тела. И обрат
но, время падения t на расстояние h 
будет th — (2 h/g)1"2.
Рассмотрим падение того же шара 
в жидкости плотностью р2 и вязко
стью г|. В этом случае движение тела 
контролируется гравитационными 
и вязкими силами. Скорость v опре
деляется законом Стокса:

2 ~2 (P1- P 2U
9 т] ’

а время th, необходимое для падения 
на расстояние /г, будет th =  h/v. 
Несомненно, величины времени 
в двух рассмотренных случаях будут 
совершенно различны. Определение 
th позволит нам судить, насколько 
важную роль играли вязкие силы 
во втором случае; даже точнее, это 
время предоставит нам информацию 
о вязкости флюида.
Выводы, вытекающие из скорости 
деформации. Как уже упоминалось, 
геофизические наблюдения большин
ства проявлений деформации с харак
теристическим временем примерно не 
более года (распространение сейс
мических волн, земные приливы, 
чандлеровское колебание) поддаются 
приближенной интерпретации при 
допущении упругого поведения Зем
ли, тогда как к явлениям с больши
ми временными масштабами такое 
допущение уже неприложимо. Так, 
скорости подъема Скандинавии и рай
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она озера Бонвиль, рассматриваемые 
как следствие снятия нагрузки (со
ответственно таяния ледникового по
крова и осушения озера), можно 
использовать для определения вяз
кости мантии, расположенной ниже. 
Рассмотрим этот вопрос глубже и об
ратим особое внимание на значе
ние характеристического времени 
( ~ 1 0 3 лет), при котором упругое по
ведение явно сменяется вязким.
В общем виде вязкость г\ можно оп
ределить как отношение напряже
ния а к соответствующей ему скоро
сти деформации, а именно

Упругие константы (например, жест
кость или модуль сдвига |х) опреде
ляются как отношение напряжения 
к соответствующей ему деформации: 

а =  (не.
Таким образом, можно видеть, что 
размерность вязкости — это жест
кость на время:

г\ «  [itо,
где t0 называется временем релакса
ции по следующим соображениям. 
Представим тело, сочетающее упру
гое и вязкое поведение, так что его 
деформация будет суммарным эффек
том упругого и вязкого компонентов:

^ == ^упр ^внзк-
В любом эксперименте, в котором 
поддерживается постоянная дефор
мация, deldt =  0  и

de _  0 — 1 4- 0 
dt |л dt Г)

В результате интегрирования этого 
выражения получаем

а =  Ooe~t/iQ, (4-11)
где t0 =  VM” Уравнение (4-11) по
казывает, что начальное напряжение 
а 0 в течение характеристического 
времени t0 будет затухать, т. е. 
уменьшится до 1/е от своей исходной 
величины за время t = t0. Материа
лы, проявляющие это свойство, на
зываются твердым телом Максвелла. 
В таких материалах вязкая дефор

мация начинает преобладать над 
упругой спустя время t , так что

или
t Jo-

Таким образом, t0 может служить 
мерой характеристического времени, 
при котором вязкое поведение начи
нает преобладать над упругим. 
Примем t 0 «  Ю3 лет =  3*101 0с, 
а |и =  4*10u  дин/см2, что предполо
жительно соответствует жесткости 
верхней мантии. Тогда соответ
ственно вязкость верхней мантии 
будет

л =  4 -1011 -3 -1010 =
=  1,2  *1 0 22 г(с-см).

Эта величина имеет такой же поря
док, как и величина вязкости, вычи
сленная по наблюдающейся скорости 
подъема, хотя верхняя мантия, воз
можно, ведет себя не совсем так, 
как тело Максвелла.
Продвинемся теперь на следующую 
ступеньку и зададимся вопросом: 
можно ли с только что выявленной 
величиной вязкости связывать на
блюдающиеся и предполагаемые ско
рости горизонтального смещения 
в несколько сантиметров в год, упо
мянутые в гл. 1 ?
Вязкость, которую мы определили 
ранее как отношение напряжения 
к скорости соответствующей ему де
формации, можно также определить 
и как отношение напряжения к гра
диенту скорости1, например

1 Эквивалентность скорости деформации 
градиенту скорости легко показать на ее 
компоненте ех , определяемой выражением 
ех =  ди!дх,  где и представляет смещение 
по х :

дех _ д / ди \  __ д /  ди \  __ ди
dt dt \  дх ) дх \  dt ) дх

Доказательство существования сколовых 
компонентов деформации более длинное 
и поэтому здесь не приводится.
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Скорость

Г луб ина

ф и г . 4-20 . Гипотетическое распределение 
скоростей в конвекционной ячейке.

Представим теперь конвекционную 
ячейку (фиг. 4-20), поверхность ко
торой движется с горизонтальной 
скоростью их =  10“7 см/с. Предпо
ложим, что скорость линейно умень
шается с глубиной, падая до нуля, 
скажем, на глубине 400 км, а ниже 
приобретает противоположный знак. 
Тогда

—25*10_1в с"1.dz

Для г] =  1022 г/(с-см)
о =  2 5 ‘106 г/(с2 *см) =  25 бар.

Полученная величина не кажется 
невероятной. Величина 25 бар соот
ветствует нагрузке (gph) слоя пород 
плотностью р =  3 г/см3, мощностью 
h =  85 м. Гравитационное притяже
ние этого слоя (2nGph) составляет 
лишь 10 мгал. Из этого мы заклю
чаем, что неравномерность распреде
ления масс или плотностей, вызыва
ющая лишь слабые возмущения 
в гравитационном поле, может тем 
не менее привести к появлению на
пряжений, способных обусловить те
чение среды вязкостью т] =  1 0 22 со

скоростью нескольких сантиметров 
в год. Таким образом, наблюдающие
ся скорость вязкого течения и его 
характеристическое время вполне со
ответствуют друг другу по порядку 
величин. Гидродинамическая пробле
ма точного определения распределе
ния скоростей при неравномерности 
плотностей, конечно, значительно 
сложнее и рассматриваться здесь не 
будет.
Скорости подъема и эрозии. Мы уже
отмечали, что в ряде мест наблюдал
ся вертикальный подъем со скоро
стью около 1 см/год. С другой сторо
ны, скорость эрозии значительно 
меньше, обычно порядка нескольких 
сантиметров в тысячу лет. Эти соот
ношения означают, что эрозия не 
может прекратить подъем суши, и по
следний должен останавливаться сам 
по себе. В какие же сроки это про
исходит? Поскольку превышения бо
лее 1 0  км не проявляются, можно 
предположить, что подъем с равно
мерной скоростью не должен был 
продолжаться более 106 лет. Таким 
образом, с геологической точки зре
ния подъем имеет короткий времен
ной масштаб, значительно меньший, 
чем геосинклинальное прогибание, 
продолжительность которого могла 
достигать 108 лет. В связи с такими 
различиями временных масштабов 
можно предположить, что эти два 
феномена имеют существенно разную 
природу, во всяком случае по скоро
сти их проявления.
Если принять, что величина средних 
превышений суши не изменялась 
в течение геологического времени 
больше, чем в два или три раза, то 
из сопоставления скоростей процес
сов можно прийти к выводу, что 
площадь блоков, претерпевавших 
подъем, в среднем была гораздо 
меньше, не менее чем в 1 0 0  раз, по 
сравнению с площадью регионов, 
одновременно подвергавшихся дену
дации. Таким образом, в любое дан
ное время подъем был ограничен 
пределами относительно небольшой

281



ГЛАВА 4 ВРЕМ Я И ГЕО ЛО ГИ Я

части земной поверхности, в значи
тельной мере так же, как и вулкани
ческая деятельность.

Периодичность 
геологических явлений

Допустим, что мы имеем некоторый 
«исторический» кадастр, т. е. сводку 
событий во времени. Такая сводка 
может, например, представлять собой 
перечень землетрясений или вулка
нических извержений с указанием 
времени их проявления, или серию 
наблюдений над положением полю
сов вращения в различное время, или 
описание чередующихся во времени 
тепло- и холодноводных фаунисти- 
ческих комплексов в глубоководных 
осадках, или, наконец, регистрацию 
последовательности эпизодов диаст- 
рофизма. Любая подобная последо
вательность событий, называемая ге
офизической временной серией, мо
жет анализироваться несколькими 
способами. Можно стремиться выя
вить некоторый средний показатель 
{например, количество землетрясений 
в год), или стараться установить 
накие-либо тенденции (например, 
уменьшение или увеличение числа 
землетрясений во времени), или, на
конец, выяснять периодичность со
бытий (с постоянными ли интервалами 
происходят землетрясения в од
ном месте?) и случайность их прояв
ления. Целью такого анализа может 
быть предсказание будущего (когда 
произойдет следующее землетрясе
ние?), но чаще средние показатели, 
тенденции и периодичность исполь
зуются для получения информации
о природе самого процесса. Если, 
например, в результате такого «гар
монического» анализа мы установили, 
что фактическая периодичность не
которых особенностей приливов со
ответствует вычисленной, исходя из 
гравитационной теории, на основании 
относительных движений Земли, 
•Солнца и Луны, вряд ли останется 
место для сомнений в том, что прили

вы обусловлены гравитационным 
притяжением Солнца и Луны. Ана
логичным образом было установлено 
два одновременно осуществляющих
ся движения земных полюсов, одно 
из которых имеет периодичность 
в один год (и, следовательно, пред
положительно связано с метеороло
гическими явлениями), тогда как 
период другого составляет 430 су
ток, причем увеличение интервала 
времени в последнем случае увязы
вается с вязкой податливостью Зем
ли.
Ряд Фурье. Рассмотрим функцию 
у =  f  (t) в пределах интервала от 
t =  0 до t =  2я. (Если эту функцию 
определять в интервале от 0 до Г, 
получим новую переменную t' =  
=  2nt/T,  изменяющуюся по величи
не от 0 до 2 я, в то время как t меня
ется от 0 до Г; этой переменной мож
но заменять t в приводимых ниже 
выкладках.) Если функция /  (t) удо
влетворяет нескольким не очень стро
гим условиям \  то в соответствии 
с теоремой Фурье ее можно раскрыть 
в бесконечный ряд вида

У =  f(t) =  aQ +  at cos t +
+  fe* sin t +  . . . -f an cos nt  +

-f bn sin nt -j- . . .,
где

2я

a° =  2л i f  № ^
о

представляет среднюю величину /  (t) 
в рассмотренном интервале, а

2 я

«71 =  4 -  j  / ( 0  c o s n tdt,
о
2 я

Ъп =  —- j  /  (t) sin nt dt.
о

1 Она должна иметь непрерывную первую 
производную и, самое главное, конечное 
число максимумов и минимумов в интер
вале от 0 до 2л .
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Эту функцию можно раскрыть и ина
че:

оо
y = f (t )  =  a0+  2  cn sin(n* +  en),

71=1
где сп и гп — соответственно ампли
туда и фаза «гармонической» состав
ляющей /  (t) в момент nt.
Легко показать, что

сп =  (о» +  Ьп)1/2 и гп =  tg"1 (an/bn).
В деталях функция /  (t) неизвестна. 
Вместо непрерывной регистрации у 
мы можем определить лишь конеч
ное число значений у через правиль
ные интервалы времени. Предполо
жим, что осуществлялась некоторая 
нециклическая последовательность 
событий, так что у 0 =  у т. Можно 
показать, что

г

а0 =  ~  2  У i ’
1
г

О'П =  — 2  Уь C0S nti’
1

Ьп =  Т  S  Vi sin nt”
1

где t t =  2ni/r (i =  0 , 1 , . . .  r). 
Таким образом, по наблюдаемым 
значениям y t можно вычислить ам
плитуды сп и фазы еп. Можно пока
зать, что если время серии y t в ин
тервале около nt имеет скрытую пе
риодичность, то сп будет близка 
к другим амплитудам.
Случайные события. Распределение 
Пуассона. У совершенно случайных 
событий полностью отсутствует пе
риодичность. Нет, например, ника
кой правильности в падении на лице
вую и оборотную сторону монеты 
при неоднократном ее метании. Удо
бный способ проверки случайного 
характера геологических событий за
ключается в сопоставлении количе
ства их проявлений в единицу вре
мени (например, числа землетрясе
ний в год) с тем же количеством,

предсказанным по функции распре
деления Пуассона. Распределение 
Пуассона, которое в особенности 
приложимо к редким событиям, т. е. 
проявляющимся с малой вероятно
стью, гласит, что если вероятность 
проявления одного события в интер
вале времени бt составляет mbt, то 
вероятность п событий во время fit 
будет

Так, если среднее количество извер
жений одного конкретного вулкана 
в год равно 1 (пг =  1), то вероятность 
трех извержений в течение одного 
года будет

Р (  3, 1) =  ^  =  0,0613,

а вероятность полного отсутствия из
вержений в течение того же года 
составит

Р(0 ,  1) = 1  =  0,3679.

Таким образом, 0! =  1. Вероятность 
отсутствия извержений в два по
следующих года будет

Р (0, 2) = - 1  =  0,135.

При ином подходе вероятность F  (t) 
того, что интервал между двумя со
бытиями будет продолжительностью t 
или короче, составляет

F(t)  =  l - e ~ nt.
Распределение Пуассона приложимо 
лишь к совершенно независимым со
бытиям в том смысле, что проявление 
одного из них не должно никоим об
разом влиять на вероятность следу
ющего события. Как показал Вик- 
ман при рассмотрении деятельности 
нескольких вулканов, последователь
ность вулканических извержений яв
но подчиняется распределению Пу
ассона, так что их вероятность в дан
ном году или месяце оказывается 
независимой от извержений, проис
шедших в прошлые годы или меся
цы.
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Все попытки установить периодич
ность проявления землетрясений по
терпели неудачу. Вероятно, они от
носятся к числу некоррелируемых 
событий, более или менее следую
щих распределению Пуассона. Труд
ности интерпретации землетрясений 
обусловлены двумя причинами. Пер
вая из них заключается в проявлении 
вслед за главным толчком целого 
ряда относительно слабых толчков. 
Вторая причина заключается в не
определенности географического рас
пределения землетрясений. Посколь
ку землетрясение не обязательно 
повторяется точно в одном и том же 
месте, то случайность их проявления 
в пространстве может одновременно 
содержать и случайность проявления 
во времени. При современном уровне 
знаний, вероятно, возможно пред
сказать общее количество землетрясе
ний данной величины, которые дол
жны проявиться в пределах всей 
Земли в некоторый данный период 
времени. Однако пока еще нельзя 
предсказать, когда в конкретном 
участке произойдет следующее земле
трясение.
Спектры «мощности». В геологиче
ских и геофизических процессах обы
чно одновременно проявляется боль
шое количество независимых пере
менных. Как правило, с увеличением 
числа переменных, определяющих не
которые явления, последние стано
вится труднее предсказать, а данные 
по последовательности их проявле
ния приобретают запутанный харак
тер. Результаты наблюдений обычно 
также осложнены воздействием на 
исследуемые явления посторонних 
факторов более или менее случайного 
характера. Например, наблюдающая
ся высота прилива может частично 
зависеть от направления ветра в мо
мент наблюдения. Среднегодовую 
температуру в некоторой точке на 
поверхности Земли и ее вариации во 
времени приходится оценивать по 
данным, которые зависят от суточ
ных и сезонных изменений, а также

от колебаний температуры, опреде
ляющихся случайными изменениями 
погоды. Таким образом, многие гео
логические и геофизические времен- 
нйе серии, отражающие последова
тельность наблюдений во времени, 
осложняются некоторым «шумом», 
проявляющимся в неправильных или 
случайных колебаниях по амплитуде 
и фазе. Анализ Фурье недостаточно 
учитывает особенности таких случа
ев, для оценки которых, вероятно, 
необходимы более совершенные мето
дики статистического характера. 
Кривые регистрации некоторого яв
ления, осложненного случайными 
компонентами или «шумами», при их 
наращивании будут иметь несколько 
иной облик, поскольку на них могут 
появляться пики различной высоты, 
случайно распределенные во време
ни. Представим теперь, что кривая, 
отражающая поведение переменной 
х  (t), разделена на отрезки равной 
длины Т . Каждый из таких отрезков 
может быть проанализирован в от
дельности с определением амплитуды 
всех его компонентов ряда Фурье 
(ап, Ъп). Коэффициенты, полученные 
для отдельных отрезков кривой, бу
дут различны, и их значение можно 
оценить статистическими методами. 
В результате такого анализа выяв
ляются общие особенности отдель
ных отрезков.
Для того чтобы облегчить рассмотре
ние интересующих нас функций, сде
лаем некоторые допущения. Допу
стим, что среднее значение перемен
ной (х (t) ) по времени равно О 
и что этот ряд имеет «стационарный 
характер», т. е., иными словами, его 
статистические свойства (среднее 
значение, дисперсия) не изменяются 
во времени. Рассмотрим один из 
отрезков записи ряда Фурье:

оо
x ( t ) =  2  (ап cos 2nfnt-\-bH sin 2яf nt)r

71=1

где f n =  п/т, как это принято обыч
но. Допустим, что Р п определяется
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как квадрат тг-го компонента:
Р п =  (Яд cos 2nfnt -f  bn sin 2nfnt)2.

Среднее значение P n но времени, 
указываемое в скобках типа ( ), 
будет

поскольку

(cos2 2лf nt) =  (sin2 2яf nt) =  Y  ,

(cos 2яf nt sin 2яf nt) =  0.

Теперь нам необходимо найти общие 
особенности всех отрезков записи 
функции. Для этого определяем 
среднюю величину (Рп ) для всех 
отрезков записи и записываем ее 
в форме (Рп ). «Спектр мощности», 
или «спектральная плотность», Gf 
в интервале частоты А/п от / п до 
/п+1 тогда определится выраже
нием 1

G ( f )  Af n =  (Рп).

Нетрудно показать, что сумма (Рп ) 
для всех значений п представляет 
просто среднее квадратичное х  (t), 
так что

**(<) =  2  <.?«>=
71

оо
~ % G [ f ) b f n = U ( f ) d f .

п  0

Из этого выражения следует, что G 
имеет размерность переменной х  
в квадрате, деленную на частоту или 
умноженную на время. Из опреде
ления G очевидно, что G (/) при 
некотором конкретном значении час
тоты f m будет увеличиваться про
порционально средней величине
<Лп>-

Этим в свою очередь подразумевают
ся большие значения амплитуд ат 
и Ът во всех или большей части от
резков записи. При подобных соот-

\к ± _ t , _ п -f- 1 и 1
A I n  — 771 + 1 Т Tl —  J ,  j T  =  ~jT~ •

ношениях f m будет значимой часто
той.
В деталях вычисление спектральной 
плотности производится довольно 
сложно, и здесь оно не приводится. 
G (/) тесно связано с другой функ
цией С (т), называемой автокорре
ляционной, или функцией автоко- 
вариации, которая также помогает 
оценить самосогласованность некото
рой записи событий. Предположим, 
что мы сопоставляем записи х  (t) 
и х (t +  т), из которых вторая полу
чена простым смещением начала вре
мени на величину т, и получаем за
тем произведение этих функций. Сре
днее значение по времени такого 
произведения и будет функцией
С (т):

С (т) =  (х (t) х (t +  т )}.

Для каждого избранного значения т 
величина С (т) будет различной. Мак
симальное ее значение соответству
ет

С (0) =  (x2 (t)).

Если эта функция выражается сину
соидальной кривой с периодом Гп, 
то она должна точно воспроизводить
ся при смещении на Тп и вновь до
стигать максимума, т. е.

С (Т п) =  С (0).

Величины т, при которых автокор
реляционная функция достигает мак
симума, должны находиться в неко
торой связи с важнейшими частотами 
записи. Можно показать, что G (/) 
выводится непосредственно из С (т).

оо
G (/) =  4 j  С (т) cos 2nfnx dx.

о
Геологические приложения. Перио
дичность оледенений. В гл. 1 уже
упоминались чередовавшиеся в по
следние 3 млн. лет ледниковые и 
межледниковые фазы, которые сов
местно образуют ледниковый пери
од. При оледенении, по крайней 
мере в северном полушарии, на кон
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тинентах возникает огромный ледни
ковый покров, подобный существую
щему в настоящее время в Гренлан
дии и Антарктиде. Для накопления 
таких ледниковых покровов прежде 
всего необходимо, чтобы выпадение 
снега зимой преобладало над его 
таянием в течение лета. Следователь
но, образованию ледников способ
ствуют обильное осаждение осадков 
зимой и относительно холодные лет
ние периоды. Поскольку температу
ра Земли и атмосферы определяется 
солнечной радиацией (гл. 11), любой 
астрономический эффект, понижаю
щий температуру летом, может содей
ствовать наступлению оледенения, 
даже если он обусловливает наряду 
с этим несколько более теплые зимы. 
Существует несколько таких эффек
тов, связанных с динамикой системы 
Земля — Солнце — Луна и особенно 
с возмущениями движения Земли, 
обусловленными ее несферической 
формой.
Существование сезонов года связано 
с тем, что ось вращения Земли ориен
тирована неперпендикулярно плоско
сти земной орбиты (эклиптики). В на
стоящее время этот наклон составля
ет 23,5°; такую же величину имеет 
угол между плоскостью земного эк
ватора и эклиптикой. Неравное гра
витационное притяжение Солнца и 
Луны с двух сторон экваториальной 
выпуклости (к Солнцу и от него) 
приводит к возникновению скручи
вающего усилия, которое привело 
бы к исчезновению наклона земной 
оси, если бы его приложить к невра- 
щающейся Земле. Однако гироскопи
ческий эффект приводит к тому, что 
ось вращения нашей планеты описы
вает в пространстве конус относи
тельно нормали к плоскости эклип
тики. Это обусловливает постепенное 
смещение во времени равноденствий, 
т. е. моментов смены зимы весной 
и лета осенью Такой астрономиче
ский эффект называется прецессией 
равноденствия. Кроме того, совме
стные воздействия Солнца и Луны

вызывают слабые периодические из
менения в величине самого наклона 
земной оси. При увеличении этого 
наклона сезонные различия стано
вятся более заметными. И наконец, 
колебания эксцентричности или эл
липтичности земной орбиты влияют 
как на общее количество поступаю
щей на Землю солнечной радиации 
(в связи с изменением расстояния 
между Солнцем и Землей), так и на 
продолжительность сезонов года. Пе
речисленные астрономические явле
ния имеют различные периоды. Пол
ный цикл изменения эксцентричности 
совершается за 92 тыс. лет. Периодич
ность прецессий равноденствия со
ставляет 26 тыс. лет, тогда как 
цикличность вариаций наклона зем
ной оси равна 40 тыс. лет.
Расчет вероятных вариаций интен
сивности солнечной радиации в неко
торой точке Земли, обусловленных 
перечисленными выше периодически
ми астрономическими процессами, 
представляет довольно трудную зада
чу. Эта проблема изучалась Милан- 
ковичем, а позднее ван Веркомом. 
Кривые изменения солнечной радиа
ции суммарно отражают эффекты 
нескольких перечисленных астроно
мических движений в их сложном 
взаимодействии. Для того чтобы 
перейти от таких кривых солнечной 
радиации к действительным измене
ниям температуры на поверхности 
Земли или океана, приходится решать 
другую, еще более сложную задачу, 
поскольку температура зависит не 
только от солнечной радиации в дан
ной точке, но также и от общего 
характера и интенсивности циркуля
ции атмосферы и океана, которые 
определяются бесчисленными факто
рами, зависящими от локальных кли
матов.
Изменение температуры в океанах 
за последние несколько миллионов 
лет зафиксировано глубоководными 
осадками. Известно, что изотопное 
отношение 180 /160  в раковинах раз
личных организмов (например, пела
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ф и г . 4-21. Сопоставление спектров интенсивности солнечной радиации (сплошная линия) 
у 65° с. ш. за последние 360 тыс. лет и вариации отношения 180 /160  в колонке осадков 
(пунктирная линия) длиной 1430 см (Р 6304-9) (Kemp W. С Eger D.  Т ., J. Geophys. R es.v 
72, 1967).

гических фораминифер) зависит от 
температуры воды в период развития 
этих организмов. Для оценки вариа
ций температуры воды можно 
также прибегать к данным об относи
тельной распространенности в кон
кретных слоях осадков видов фора
минифер с различной теплолюбиво- 
стью. Кривые распределения таких 
форм в зависимости от глубины в 
колонках осадков можно рассматри
вать как спектры мощности и под
вергать анализу Фурье. В качестве 
переменной предпочтительнее исполь
зовать глубину, а не время. Приняв 
некоторую постоянную скорость се
диментации, можно сопоставлять 
спектры мощности, построенные по 
распределению организмов, с кри
выми вариаций солнечной радиации. 
На фиг. 4-21 сопоставляются резуль
таты подобных расчетов для колонки 
глубоководного осадка из централь
ной части Карибского моря. При 
этом сделано допущение, что длина 
колонки (1430 см) соответствует 
360 тыс. лет, т. е. что скорость 
седиментации составляла приблизи
тельно 4«10“3 см/год. Если интервал

времени определен в данном случае 
правильно и если подобное же рас
пределение обнаружится в других 
колонках, можно будет прийти к вы
воду, что изменения температуры, 
зафиксированные в осадках, дей
ствительно связаны с вариациями 
движений Земли.
Однако нельзя считать, что рассмот
ренные выше изменения температу
ры непосредственно обусловлены 
такими колебаниями климата, как 
ледниковые периоды. Несомненно, 
рассмотренные движения Земли долж
ны были осуществляться в течение 
гораздо большего периода, чем по
следние несколько миллионов лет. 
Таким образом, наступление плейсто
ценового ледникового периода было 
обусловлено какими-то еще допол
нительными причинами. В числе 
таких причин уже рассматривались 
независимые от движения Земли изме
нения интенсивности солнечной ра
диации, изменения среднего превы
шения суши, локальные вариации 
климата, обусловленные блуждани
ем полюса Земли, и т. д. Следует 
отметить, что изотопное отношение
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180 /160  в окаменелостях, по-видимо
му, свидетельствует о непрерывном 
понижении температуры океана на
чиная с мелового времени. В связи 
€ этим можно предполагать, что из
менения климата разного направле
ния, сопровождающиеся сменой оле
денения и межледниковых периодов, 
вероятно, все-таки контролировались 
преимущественно движениями са
мой Земли.
Периодичность проявления орогении.
В Западной Европе нижнедевонские 
отложения отделены от подстилаю
щих их силурийских пород крупным 
несогласием. Другое крупное несо
гласие отделяет пермские отложения 
от средне- и позднекарбоновых.
В Южной Европе значительная дефор
мация проявлялась в течение всего 
кайнозоя. Таким образом, в фанеро- 
зойское время здесь проявились три 
крупные орогении: каледонская (око
ло 500—400 млн. лет назад), герцин- 
ская (известная также под названи
ем варисской, хотя первый термин 
относится преимущественно к Запад
ной, а второй — к Центральной Ев
ропе), проявившаяся примерно 
300 млн. лет назад, и альпийская, 
максимум которой приходится на 
период от верхнего олигоцена до 
раннего миоцена (около 30 млн. лет 
назад).
Фазы орогении, которые установле
ны в Европе, представляют собой 
хорошо изученные события относи
тельно небольшой продолжительно
сти \  проявившиеся во времени без 
видимой закономерности. Их много
кратность привела к представлению
0 том, что орогеническая деформация 
может быть периодическим явлением. 
Штилле полагал, что орогении одно
временно проявляются во многих

1 Данные определения абсолютного возра
ста показали, что каледонская орогения 
в типичном районе ее проявления — Шот
ландии состоит из ряда эпизодов складча
тости, метаморфизма и внедрения магмати
ческих пород, которые в целом обнимают 
период времени свыше 100 млн. лет.

частях мира, и рассматривал их как 
планетарные события. Для их харак
теристики он использовал такое выра
жение, как «пульс» Земли. 
Установить периодичность проявле
ния орогении в лучшем случае не
обычайно трудно, а практически, ви
димо, невозможно. Прежде всего, 
чтобы установить с определенной сте
пенью уверенности период ороге
нии Г, необходимо иметь детальную 
запись для гораздо более продолжи
тельного времени, чем Т. Эта запись, 
следовательно, должна охватывать 
докембрий, составляющий главную 
часть истории Земли. Однако, как 
известно, во многих отношениях до
кембрий остается недостаточно изу
ченным, и, в частности, точное дати
рование орогении докембрия все еще 
представляет в настоящее время очень 
трудную проблему. Радиометричес
кие определения абсолютного возра
ста относятся ко времени кристал
лизации или перекристаллизации 
минералов и горных пород и далеко 
не во всех случаях характеризуют 
момент их деформации. В немногих 
хорошо изученных случаях установ
лено, что деформация явно сопро
вождается магматической деятельно
стью (особенно внедрением гранитов) 
и метаморфизмом. Таким образом, 
по гранитоидам, вероятно, можно 
приблизительно определять возраст 
деформации. Следует, однако, тут же 
заметить, что возраст пегматитов не 
обязательно соответствует моменту 
максимума орогении. В принципе 
датирование орогении производится 
посредством сопоставления возраста 
наиболее молодой осадочной толщи, 
подвергшейся деформации, и наи
более древних осадков, несогласно 
залегающих на деформированных 
толщах. Однако, как правило, в до- 
кембрийских толщах в результате 
длительной эрозии удалены все по- 
сторогенные осадки.
Значительную трудность представля
ет также количественная оценка ин
тенсивности эпизода орогении. В оса
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дочных толщах весьма обычны отно
сительно слабые и местные несогла
сия. Трансгрессии и регрессии моря 
часто не сопровождаются деформаци
ями, и с ними связаны лишь призна
ки восходящих и нисходящих движе
ний. Важное значение имеет масш
таб проявления деформации по 
площади. Однако каким образом со
поставлять важность интенсивной 
деформации в пределах небольшого 
района с относительно спокойными 
деформациями, проявившимися в пре
делах значительной большей площа
ди? Количественный показатель «мощ
ности» (энергия на единицу времени), 
затрачиваемой при деформации, пока 
не найден. При отсутствии такого 
показателя никакой строгий анализ, 
по существу, невозможен.
Вся сумма геологических наблюде
ний позволяет в принципе утвер
ждать, что лишь очень немногие 
участки Земли оставались тектони
чески совершенно спокойными в тече
ние всего фиксируемого в них 
геологического времени. Вместе с тем 
в большинстве случаев наблюдаются 
лишь признаки относительно слабых 
и медленных вертикальных восходя
щих и нисходящих движений. В от
дельных регионах удается устано
вить периоды, иногда продолжитель
ные, в течение которых проявлялась 
более интенсивная деформация (на
пример, весь юрский период запад
ной части США или большая часть 
кайнозоя в Калифорнии), однако 
в таких районах лишь очень редко 
удается распознать больше двух на
ложенных друг на друга интенсивных 
деформаций различного возраста. 
При этом признаки ранних деформа
ций обычно оказываются очень силь
но затушеванными. Интенсивная де
формация может проявиться в неко
торое время лишь в пределах одного 
какого-нибудь участка. В пределах 
площадей размером в 1—2 тыс. кв. км 
вокруг такого участка могут совер
шенно отсутствовать признаки этой 
деформации, так что ее никак нельзя

рассматривать как мировое явление. 
Единственное исключение из этого 
положения представляют позднекар
боновые орогении, установленные во 
многих районах в пределах обоих 
полушарий, причем трудно считать, 
что эти деформации не отражали 
некоторого глобального события. 
В заключение отметим, что пока еще 
не удалось достоверно установить 
периодичность проявления орогении. 
Это объясняется, вероятно, как про
белами в геологической летописи, 
так и отсутствием какого-либо надеж
ного количественного показателя 
оценки интенсивности орогенической 
деятельности.
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Г лава ВОПРОСЫ 
ТЕРМОДИНАМИКИ5

Когда мы пытаемся расшифровать ка
кую-либо геологическую запись и на 
основе этого сделать выводы о про
исходивших в то время геологиче
ских процессах, нам снова и снова 
приходится задавать вопросы: «При 
каких же условиях могли образо
ваться минерал X  или минеральная 
ассоциация У?» или «Какие минералы 
или минеральные ассоциации могут 
существовать при таких-то и при 
таких-то условиях?» Без ответа на 
эти вопросы едва ли удастся прочи
тать запись геологической истории 
по минералам и породам.
В принципе ответ на подобные воп
росы следует из законов квантовой 
механики, статистической механики 
и термодинамики. В этой главе мы 
поставили своей целью дать краткий 
обзор термодинамических соотноше
ний, представляющих наибольший 
интерес для геологов.
Геологи имеют дело в основном с 
растворами. Океан — это очень сло
жный водный раствор, и его необхо
димо всесторонне изучать, чтобы 
понять особенности осадочных процес
сов. Жидкости того или иного вида 
циркулируют в земной коре. Многие 
метаморфические реакции происхо
дят в присутствии некоторых коли
честв поровых растворов, заполняю
щих небольшие промежутки между 
отдельными зернами; эти поровые 
растворы играют исключительную 
роль в кинетике перекристаллиза
ции. Экономически важные место
рождения многих металлов образова

лись при участии горячих, или 
гидротермальных, водных раство
ров. Магма представляет собой мно
гокомпонентный силикатный раствор, 
включающий Н 2О и С 02. Большин
ство распространенных минералов 
(полевые шпаты, оливины, пироксены, 
слюда и т. д.) — это твердые раство
ры. Поскольку существование 
растворов обусловливается общей тен
денцией любых объектов к «смешива
нию», определяемой энтропией, в 
нижеследующем обзоре мы сосредо
точим основное внимание на энтро
пии.

Некоторые 
фундаментальные 
соотношения; 
свободная энергия 
и химический потенциал
Свободная энергия Гиббса G1, опре- 
деляемая внутренней энергией £/, 
энтропией S , объемом F, температу
рой Т и давлением Р , получается 
из соотношения

G =  U +  P V  — TS.

Исходя из законов термодинамики, 
легко показать, что при любом спон
танном процессе, происходящем при 
постоянных Р и Т, функция G дол-

1 Иногда называемая свободной энтальпией 
для отличия ее от свободной энергии Гельм
гольца Fj определяемой соотношением F =  
=  U — TS.  Энтальпия Я  определяется 
из уравнения Н  =  U +  PV.
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жна уменьшаться; это значит, что 
свободная энергия продуктов реакции 
должна быть меньше свободной энер
гии реагентов или исходных мате
риалов. Изменение свободной энер
гии AG при реакции, равное свобод
ной энергии продуктов реакции с вы
четом свободной энергии реагентов, 
для спонтанной реакции должно быть 
отрицательным. Если Д G =  0, то 
говорят, что реагенты и продукты 
реакции находятся в равновесии. 
Первый закон гласит, что изменение 
внутренней энергии системы U дол
жно быть равно теплоте, полученной 
системой (TdS),  плюс работа, совер
шенная при этом (—PdV), т. е. 
dU =  TdS  — PdV . Тогда из опре
деления G следует, что

dG =  -  SdT  +  VdP 

{ % r ) r = V  "  - S' (5-‘ >
Следовательно,

d (AG) =  -  (AS) dT +  (A V) dP, (5-3)

где символ А относится к разности 
между продуктами реакции и реа
гентами.
В системах переменного состава, та
ких, как растворы, удобно ввести 
понятие химического потенциала |лг 
компонента г, определяемого соот- 
ношзнием

I dG \
\ drii )p t т, п>

Где п — число молей компонента г, 
а п,] означает число молей любого 
другого компонента. Химический по
тенциал компонента i в растворе, та
ким образом, представляет собой из
менение свободной энергии раствора, 
когда к нему при постоянных зна
чениях Т и Р  добавляется небольшое 
количество компонента i и при этом 
все другие компоненты остаются не
изменными. В случае чистого вещест- 
ва |д — свободная энергия одного мо

ля. При постоянных значениях Р  и Т
dG =  ^Pidrii,

i

где суммирование проводится по всем 
компонентам.
Теперь предположим, что в реакции 
(например, плавлении) при постоян
ных значениях Т  и Р  небольшое 
количество (dnt) компонента i пере
ходит из фазы а  (например, твердой 
фазы) в фазу Р (например, расплав). 
Тогда изменение свободной энергии 
dG при реакции будет равно

dG =  fi® drii -f- [ if  drii.

Чтобы эта реакция происходила спон
танно, необходимо, чтобы было 
dG С О  или |i« >  |iif. При равно
весии

dG =  0 или |li® =  |Lif.
Таким образом, компонент i само
произвольно переходит из фазы а  
в фазу р, если его химический потен
циал в фазе а  больше, чем в фазе р. 
Чтобы две фазы были в равновесии, 
необходимо, чтобы химические потен
циалы всех без исключения компонен
тов в обеих фазах были равны. Оче
видно, что химический потенциал 
так же влияет на химический пере
нос, как температура на перенос 
тепла.

Основные 
переменные параметры
Наиболее важные переменные пара
метры в геологических процессах — 
это температура и давление. Из 
уравнения (5-2) ясно, что повышение 
давления будет сдвигать реакцию 
в том направлении, для которого 
величина AF отрицательна; повы
шение же температуры будет сопро
вождаться сдвигом в направлении, 
характеризующемся положительным 
значением AS. Таким образом, высо
кие значения Р  и Т наиболее пред
почтительны соответственно для фаз 
с малым значением объема (высокой 
плотностью) и высоким значением
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энтропии. Многие вещества, пред
ставляющие интерес для геологов, 
характеризуются большим объемом 
и высоким значением энтропии и на
оборот; в этих случаях повышение 
температуры и повышение давле
ния оказывают противоположные эф
фекты на вещество.
В условиях Земли влияние давления, 
по всей вероятности, в целом более 
существенно, чем влияние темпера
туры. Это обусловлено тем, что ско
рее всего температура в любых уча
стках Земли нигде не превышает не
скольких тысяч градусов, в то время 
как давление в центре Земли, оче
видно, достигает 3,5 *10в бар1. Рас
смотрим, например, реакцию пре
вращения с довольно типичными 
значениями A S  =  — 0,5 кал/град 
и А У =  — 1 см3, происходящую в 
нижней мантии, где, скажем, Т =  
=  3000° С и Р  =  106 бар. По срав
нению с аналогичной реакцией, про
исходящей на поверхности Земли 
(Т =  0° С, Р  =  1 бар), | свободная 
энергия при реакции в мантии изме
няется на 0,5*3000 =  1500 кал бла
годаря изменению температуры и на 
—1 «10е бар-см3 =  —23 900 кал бла
годаря изменению давления2. По
следняя величина сопоставима с энер
гией связи, поэтому можно ожидать, 
что под действием давления в глу
боких слоях Земли могут произойти 
коренные минералогические измене
ния. В верхней мантии и коре, где 
Р  <  10б бар, температура и давление 
приводят обычно к сравнимым по 
величине эффектам.

Другие переменные
Из-за наличия гравитационных сил 
энергия какого-либо тела массы тп 
зависит от его положения в простран
стве. Энергия, необходимая для под
нятия этого тела на высоту dh, 
равна mgdh, где g — локальное зна

1 1 бар =  106 дин/см2 =  0,987 атм.
2 1 кал  =  41,8 бар «см3.

чение ускорения силы тяжести 
(гл. 10). Таким образом, свободная 
энергия фазы с массой М,  содержа
щей n t молей компонента с молеку
лярным весом M t, зависит от положе
ния этого объекта следующим обра
зом:

г
Отсюда следует, что

( т г ) р . т “ *М <- <м >
Это соотношение нам понадобится 
позднее, когда мы будем рассматри
вать распределение элементов в зем
ной коре.
Потенциальная энергия атома или 
иона в твердом теле зависит от числа 
его ближайших соседей (гл. 2). 
В результате этого энергия частицы 
на поверхности, где она окружена 
соседями только с одной стороны, 
отличается от энергии частицы, нахо
дящейся где-нибудь внутри тела, 
и для образования новой поверхности 
нужна некоторая энергия. Свободная 
энергия, таким образом, зависит от 
площади поверхности А :

( ж < 5-5>

где а — поверхностное натяжение; 
в случае кристаллов эта величина 
зависит от кристаллографической 
ориентации поверхности. Для данной 
массы или объема вещества площадь 
поверхности увеличивается с умень
шением размеров зерен. Таким обра
зом, мелким зернам отвечает более 
высокая энергия, чем крупным. Этот 
эффект играет важную роль при 
образовании зародышей, т. е. в на
чальный момент роста фазы, образу
ющейся, например, путем кристал
лизации из расплава.

Энтропия
Как мы уже убедились, объем и эн
тропия являются очень важными 
термодинамическими параметрами.
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Первый из них определяется очень 
легко; на втором же следует остано
виться несколько подробнее. Энтро
пия может быть вычислена несколь
кими способами, чаще всего ее полу
чают интегрированием величины 
удельной теплоемкости Ср по всем 
температурам от О °К до Т: 

т
S =  S 0+ f f i d T ,

О
где S  о — энтропия приО°К. Энтропия 
кристаллических веществ при 0°К  
обычно равна нулю, за исключением 
нескольких особых случаев. Энтро
пийная единица (1 эн. ед.) равна
1 кал/град-моль. Посмотрим, как 
изменяется энтропия при следую
щих реакциях (SC означает стан
дартные или нормальные условия: 
Р  =  1 бар, Т =  298 °К):

Н 20 -----> Н 20  (SC)
Жид- Газ 
кость
Н 20  ^ Н 2 + V20 2 (S С)
Газ Газ Газ
Н 20 -----> Н 20  (0° С, 1 бар)
Твердая Жид- 
фаза кость
N a-f 1/2С12 -----> NaCl (SC)
Твер- Газ Твер
дая дая 
фаза фаза

MgO +  S i02 -----> MgSi03 (SC)
Твер- Твер- Твердая 
дая дая фаза
фаза фаза
MgO +  Н 20 -----> Mg(OH)2 (SC)
Твер- Газ Твердая
дая фаза
фаза

По этим данным уже можно соста
вить некоторое представление об эн
тропии. Энтропия возрастает, когда 
в результате реакции происходит 
переход от более упорядоченного со
стояния (твердой фазы) к менее упо
рядоченному состоянию (жидкости 
или газу). Энтропия меняется очень 
незначительно в случае реакции, про
исходящей между твердыми телами. 
Если же мы возьмем одну газовую

молекулу и разорвем ее, энтропия 
снова увеличится. Отсюда можно 
заключить, что энтропия каким-то 
образом связана с разупорядочени- 
ем.
Энтропия, кроме того, связана с объе
мом. Для отдельной фазы при посто
янной температуре

/ 6S \ _ а
VdV j r " T ’

где а — коэффициент теплового рас
ширения, а Р — коэффициент сжи
маемости. Последний из них всегда, 
а первый, как правило, положителен, 
поэтому обычно энтропия возрастает 
с увеличением объема. Во многих 
реакциях, представляющих интерес 
для минералогии (например, MgO +  
+  S i0 2 =  M gSi03), параметры AF 
и AS имеют одинаковые знаки, и ве

личина AS  может быть приближенно 
оценена по значениям AF, а  и р. 
Напомним еще раз о фундаменталь
ном свойстве энтропии, отмечавшем
ся ранее; оно заключается в том, 
что изолированная система с данными 
энергией и объемом самопроизволь
но стремится перейти в состояние 
с максимальной энтропией. Рав
новесие устанавливается в том слу
чае, когда энтропия максимальна.

&S =  + 2 8 ,3 9  эн. ед.

Д £ =  + 10 ,61  эн. ед.

А5 =  +  7 эн. ед.

Д £ =  — 21,54 эн. ед. 

AS =  —0,1 эн. ед. 

A S =  — 36,45 эн. ед.
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Интерпретация энтропии 
с позиций 
статистической теории

В статистической механике энтропия 
определяется из соотношения

S  =  fclnQ, (5-6)

где к — постоянная Больцмана \  рав
ная 1 ,38-10-16 эрг/град, a Q — 
число квантовых состояний, допу
стимых в системе. Слово «допусти
мых» означает возможных при дан
ных макроскопических ограничениях, 
наложенных на систему, таких, как 
общий объем или полная энергия. 
Представление о квантовых состоя
ниях можно получить на примере 
атома водорода. Волновое уравне
ние Шредингера имеет множество 
различных решений, каждому из ко
торых отвечают разные «орбитали», 
т. е. пространственные распределе
ния электрона. Большинство этих 
решений, или «квантовых состояний», 
соответствует различным значениям 
энергии; состояния с одинаковым 
значением энергии называются вы
рожденными. Каждое состояние водо
родного атома описывается совокуп
ностью трех квантовых чисел.
Д ля системы, состоящей из N  иден
тичных атомов, где N  достаточно ве
лико, порядка числа Авогадро 
(6,02 • 1023) , уравнение Шредингера 
содержит 3N  переменных (по три 
координаты для каждой из N  час
тиц). Каждое решение, или кванто
вое состояние, определяется 3 N  
квантовыми числами и связано с оп
ределенным значением полной энер
гии, хотя при этом многие состояния 
могут иметь одинаковые значения 
энергии. Одна и та же полная энер
гия может согласовываться с огром
ным числом различных способов рас
пределения энергии между отдель
ными частицами, составляющими 
систему. Каждое квантовое состоя

1 Постоянная Больцмана к связывается 
с газовой постоянной R  и числом Аво
гадро N a соотношением R  =  Nak.

ние характеризуется своим собствен
ным, отличным от других распреде
лением частиц в пространстве.
Связь между энтропией и числом 
квантовых состояний вытекает из 
свойства энтропии стремиться в изо
лированной системе к максимально
му значению. Из нескольких собы
тий то происходит чаще, которое 
имеет большую вероятность; таким 
образом, сформулированное выше ут
верждение можно выразить иначе: 
изолированная система стремится 
самопроизвольно перейти в более 
вероятное состояние. Но вероятность 
осуществления состояния возрастает 
с увеличением числа способов, или 
«конфигураций», с помощью которых 
оно может быть достигнуто. Если 
бросать, например, две монеты, то 
конфигурация лицевая сторона — 
обратная сторона будет вдвое веро
ятнее конфигураций, когда обе мо
неты падают или лицевой стороной, 
или обратной стороной, поскольку 
конфигурация лицевая сторона — 
обратная сторона может быть полу
чена двумя способами (первая моне
та падает лицевой стороной, вто
рая — обратной или первая монета 
падает обратной стороной, вторая — 
лицевой), а каждая из двух других 
конфигураций получается лишь од
ним способом. Таким образом, наи
более вероятным состоянием системы 
является такое, которому соответ
ствует наибольшее число конфигу
раций, или квантовых состояний. 
Квантовые состояния системы, обра
зованной большим числом частиц, 
отличаются главным образом рас
пределением частиц в пространстве 
и распределением их по возможным 
энергетическим уровням. Газ имеет 
больше квантовых состояний, чем 
твердое тело, поскольку молекулы 
газа могут находиться в любом месте 
ограничивающего их сосуда, в то 
время как в твердом теле молекулы 
находятся в определенных положени
ях в кристаллической решетке. Энтро
пия газа повышается с увеличением
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объема, поскольку в случае боль
шого объема молекулы могут рас
пределяться в пространстве большим 
числом способов, чем в случае мало
го объема. Газ стремится расширить
ся бесконечно, так как его энтропия 
будет все время увеличивать
ся по мере заполнения частицами га
за всего объема, доступного для 
них.
Частицы, свободно перемещающиеся 
в трехмерном пространстве, имеют 
больше степеней свободы и больше 
квантовых состояний, чем частицы, 
которые могут перемещаться только 
в одном направлении. Число кван
товых состояний растет также с уве
личением числа типов колебаний, 
допустимых в системе; поэтому и 
трансляции, и колебания, и враще
ния — все дают вклады в энтро
пию.
В обычном кристалле при О °К все 
частицы фиксированы в пространстве 
и все обладают одинаковой энергией 
колебаний. Поэтому существует лишь 
одно квантовое состояние, допусти
мое для системы, а поскольку Q =  1, 
согласно уравнению (5-6), энтропия 
должна быть равна нулю.
Таким образом, число Q связано 
с числом степеней свободы системы, 
т. е. с полным числом параметров, 
необходимых для описания деталь
ного микроскопического поведения 
каждой частицы в системе. Любое 
ограничение, накладываемое на по
ведение частиц (например, приписы
вание им определенных позиций в 
решетке), уменьшает число степеней 
свободы £2, а следовательно, и вели
чину S. Высокое значение энтропии, 
или отсутствие ограничений, связа
но, таким образом, с представлени
ями об упорядоченности. Когда тасу
ют, например, колоду карт, сущест
вует большое число (52!) способов 
расположения отдельных карт. Это 
число сильно уменьшится, если по
требовать, скажем, чтобы все карты 
одной масти оказались вместе в на
чале или в конце колоды. Поэтому

кристалл, содержащий два сорта ато
мов (например, Си и Zn в сплаве), 
будет иметь высокое значение энт
ропии, если оба сорта атомов рас
пределены по всем имеющимся пози
циям беспорядочно; энтропия будет 
ниже, если с каждым сортом атомов 
будут связаны решеточные позиции 
определенного типа. Два вещества 
будут смешиваться самопроизвольно, 
даже если для этого потребуется 
некоторая энергия, хотя бы уже пото
му, что попросту происходит уве
личение энтропии на ДS m в результа
те увеличения беспорядочности 
в распределении двух сортов атомов 
или молекул. Это служит причиной 
образования растворов. Единствен
ное ограничение связано с тем, что 
уменьшение свободной энергии 
(—ГДб'щ), обусловленное смешива
нием, должно быть больше или по 
крайней мере равно увеличению вну
тренней энергии (АС/).

Больцмановское распределение

Рассмотрим изолированную систему, 
состоящую из невзаимодействующих 
частиц, с полной энергией Е.  Пред
положим, что для каждой частицы 
имеется совокупность доступных 
уровней энергии е0, еь  е2, . . ., г г\ 
эти уровни обычно очень близки 
друг к другу, т. е. разность е2 — е* 
гораздо меньше, чем Е.  Существует, 
очевидно, множество способов, ко
торыми общая энергия Е  может 
быть распределена между N  части
цами; они могут, например, все иметь 
одинаковую энергию E / N  или, на
против, большая часть частиц может 
иметь низкую энергию, а небольшое 
число частиц — гораздо более вы
сокую и т. д. Обозначим через я* 
число частиц, имеющих энергию е*. 
Каковы же будут значения п 0, тгь  
дг2, . . ., n t в равновесии?
Мы уже отмечали, что равновесие 
в изолированной системе с данными 
Е  и F  достигается в том случае, когда 
S , а следовательно, и Q максималь
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ны. Здесь Q — число способов, 
которыми частицы могут быть распре
делены по имеющимся энергетиче
ским уровням, поскольку каждое 
распределение — это отдельное кван
товое состояние. Таким образом *,

Q  =  (щ !) («*!) . . .  («;!) • 5̂ ' 7 )

Поскольку числа N  и Е  фиксированы, 
потребуем также, чтобы

=  N,
X ein i =  Е.

Значение п г, отвечающее максималь
ному й  и удовлетворяющее этим 
двум условиям, можно определить 
из соотношения

где «функция распределения» /  =  
=  ^ e~ ei/hT. В этом выражении тем
пература Т  появляется потому, что 
требуется выполнение условия 
(■dE!dS)v =  Т .
Если энергия отсчитывается от основ
ного состояния или нижнего уровня 
(е0 =  0), число частиц на нижнем 
уровне равно

N
по=  —

и
nt =  п0е~е‘/кТ. (5-8)

Из уравнения (5-8) следует, что при 
Т =  0 п 0 =  N ,  а все остальные зна
чения щ равны нулю — все частицы 
находятся на самом нижнем энерге
тическом уровне.

1 Предположим, мы хотим распределить 
четыре частицы по двум коробкам, одна 
из которых будет содержать три частицы, 
а другая — только одну. Согласно уравне
нию (5-7), это можно сделать следующим 
числом способов:

Полученный результат вполне очевиден, 
так как единственной частицей во второй 
коробке может быть либо 1-я, либо 2-я, 
либо 3-я, либо 4-я, и никаких других 
способов быть не может.

Величина e~ei/hT называется больц- 
мановским множителем и играет 
очень важную роль, особенно в кине
тических процессах, таких, как диф
фузия. Если, для того чтобы перемес
тить атом из узла решетки (который, 
по определению, является позициейг 
отвечающей минимуму энергии) в ин
терстициальное положение, необхо
дима энергия ef, доля атомов в кри
сталле, имеющих для этого достаточ
ную энергию, будет составлять е~е*/кт~г 
эта величина и определяет, следо
вательно, скорость диффузии. Вооб
ще говоря, она будет определять 
скорость всех процессов «возбужде
ния» (химических реакций, вязкого 
течения, электропроводности), при 
которых частицам требуется дополни
тельное количество энергии (энергии 
активации) для участия в про
цессе.
Функция распределения /  играет 
очень важную роль, поскольку с ее по
мощью могут быть получены все тер
модинамические свойства. Так, сво
бодная энергия Гельмгольца для од
ного моля равна просто

F =  -  R T  1п/.

К сожалению, во многих интересую
щих нас системах значения энергети
ческих уровней известны недостаточ
но точно, что не дает возможности 
точно вычислить /.

Термодинамические функции 
твердых тел

В кристаллах основной вклад в ве
личины £! и /  вносят колебания ре
шетки (о них мы уже упоминали 
в гл. 4). Энергетические уровни 
«гармонического» осциллятора, по
добного описанному на стр. 278, 
определяются путем решения соот
ветствующего уравнения Шрединге- 
ра

е =  hv (п +  V2),

где h — постоянная Планка 
(6,62-10~27 3pr-c),v  — частотаосцил-

297



ГЛАВА 5 ВОПРОСЫ ТЕРМОДИНАМ ИКИ

лятора, а п — любое целое число от
О до оо. Таким образом, все термо
динамические свойства (Е , S, F , G 
и удельная теплоемкость Cv), обу
словленные колебаниями, можно вы
числить, если удается перебрать все 
3 N  типов колебаний. Заметим, что 
в нижнем состоянии, отвечающем 
п =  О, осциллятор все еще имеет 
некоторую энергию V2/&v, называе
мую энергией нулевого колеба
ния.
В карбонатах и нитратах плоские 
группировки С 0 3 и N 0 3 могут осцил
лировать или вращаться вокруг оси, 
перпендикулярной плоскости груп
пировки. Подобные вращения ока
зывают влияние на термодинамиче
ские свойства и, кроме того, повыша
ют кристаллическую симметрию. 
Порядок — беспорядок. В твердых 
телах определенный вклад в энтро
пию могут вносить явления поряд
ка — беспорядка, а также образова
ние дефектов. Явление порядка — 
беспорядка отчетливо проявляется 
на примере альбита NaAlSi30 8, 
в котором атомы Si и А1 беспорядочно 
распределены по тетраэдрическим по
зициям при высоких температурах, 
но упорядочены при низких темпе
ратурах. Разупорядочение увеличи
вает энтропию на величину

ДS =  к In Q.

Если N  атомов А1 и 3N  атомов Si 
беспорядочно распределены по 4N  
решеточным позициям, то

Согласно формуле Стирлинга, 
In (я!) =  х  In х  — х  для больших 
значений] х . Тогда

AS = k N \ a ™ & 2 , 2 A R

на моль. Если, с другой стороны, 
беспорядочность ограничивается од
ной элементарной ячейкой, содер
жащей 3 атома Si и один атом А1, 
избыток энтропии для N  ячеек ра

вен

AS  =  k N  In -gj-j]- »  1,38/?.

Поскольку при высоких температу
рах наиболее предпочтительны состо
яния с высоким значением энтро
пии, разупорядочение будет распро
страняться по всему кристаллу по 
мере того, как будет повышаться 
температура; при высоких значени 
я х Т  можно будет обнаружить ячейки, 
содержащие 0 , 1 , 2  или даже 4 атома 
алюминия.
Точное вычисление степени разупо- 
рядочения, наиболее предпочтитель
ного при какой-либо данной темпе
ратуре, довольно затруднительно, 
поскольку внутренняя энергия U так
же зависит от степени упорядочения 
(величина U должна быть минималь
ной в упорядоченном состоянии). Ра
зупорядочение наступает тогда, 
когда температура Т становится доста
точно высокой для того, чтобы энер
гетический член —T&S стал больше, 
чем увеличение энергии ДС/, выз
ванное разупорядочением. Если на 
кристаллах, отожженных при извест
ных температурах, удалось измерить 
степень упорядочения (например, по 
параметрам элементарной ячейки), 
то измерения на природных кристал
лах могут дать значения темпера
туры, при которой установилось рав
новесие, т. е. эта характеристика мо
жет быть использована в качестве ес
тественного термометра. 
Изотопическое разделение. Сущест
вует множество различного рода тер
мометров, в основе которых лежит 
относительная изотопическая распро
страненность стабильных (т. е. не
радиоактивных) изотопов в минера
лах. Изотопы (например, 1бО и 180) 
отличаются только своими массами. 
Ввиду того что их электронные стру
ктуры идентичны, они обладают оди
наковыми химическими свойствами 
и не могут быть разделены химиче
скими способами. Однако, посколь
ку массы их различны, частоты коле
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баний, а следовательно, и термоди
намические свойства (растворимость, 
давление пара и т. д.) также различ
ны. Л егкая вода Н 21вО, например, 
имеет более высокое давление пара, 
чем более тяжелая вода Н 2180 , и дож
девая вода соответственно содержит 
больше первого из этих компонентов, 
чем океаническая вода, из которой 
и получается дождевая вода в резуль
тате испарения.
Рассмотрим два химически различ
ных кристалла, содержащих кисло
род (например, кварц и кальцит). 
При данной температуре свободные 
энергии соединений Si180 2 и Si160 2 
несколько различны; это же справе
дливо и в отношении соединений 
СаС180 3 и СаС160 3. В соответствии 
с этим свободная энергия кристалла 
кварца (или кальцита), содержащего 
и 180  и 160 , зависит от величины 
отношения 180 / 1в0 . Эта зависимость 
неодинакова для кварца и для каль
цита, так как частоты колебаний 
кислорода в этих структурах различ
ны. В результате этого переход 180  
из одной фазы может понизить ее 
свободную энергию на величину, 
большую чем увеличение свободной 
энергии другой фазы, в которую пере
ходит 180 . Когда между двумя фаза
ми установится равновесие (мини
мум полной свободной энергии), от
ношение 180 / 160  в двух фазах будет, 
вообще говоря, различным и, кроме 
того, будет зависеть от температуры. 
И наоборот, температура равновесия 
может быть определена из измерения 
величины этого отношения. 
Эмпирически установлено, что тяже
лые изотопы стремятся концентриро
ваться в тех соединениях, в которых 
их положение более устойчиво; на
пример, отношение 180 / 1в0  будет вы
ше в кристаллах кварца, чем в вод
ных растворах, из которых образо
вались кристаллы. Этот эффект ярче 
всего проявляется в тех случаях, 
когда изотопы элементов сильно раз
личаются по атомным весам. Напри
мер, эффект гораздо сильнее для

180 / 160  с отношением (18—16)/16, 
чем для 87Sr/86Sr с отношением 
(87—86)/86; изотопическое разделение 
тяжелых элементов (начиная при
мерно с серы) в природе не наблюда
ется 1. Эффект полностью исчезает 
при высокой температуре, когда энер
гия осциллятора просто равна кТ  
и не зависит от массы колеблюще
гося атома или от силовых кон
стант.
0  применении этого метода для опре
деления палеотемператур в океане 
уже упоминалось выше. Использо
вание изотопических отношений для 
определения температур перекристал
лизации метаморфических пород бу
дет рассмотрено в гл. 9.

Термодинамические свойства 
растворов

Предположим, что па молей компо
нента А  растворены в пь молях 
компонента В . М олярная доля х а 
компонента А  определяется из соот
ношения Ха =  п а1(па +  Пъ)\ точно 
так же хъ =  пь/(па +  пь). Для про
стоты положим па +  пь =  п. 
Образование раствора, или смеше
ние А и В,  влечет за собой возник
новение энтропии смешения AS m, 
определяемой числом возможных 
конфигураций naN  молекул одного 
сорта и UbN молекул другого сорта, 
где N  — число Авогадро. Таким об
разом.

AS — к In
КЛфКАО! ’

Это выражение с помощью формулы 
Стирлинга может быть преобразова
но в следующее:

A S m =  — R  [па 1пха +  пь In хь].

Предположим, что в ходе реакции 
тепло не излучается и не поглощает
ся, а также не меняется и объем 
(«идеальный» раствор). Свободная

1 За исключением тех случаев, когда оно 
обусловлено радиоактивной дезинтегра
цией.
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энергия смешения тогда просто рав
на — Г Д 5т , а свободная энергия 
раствора равна
G = nali^ +  nb\l°b +  RT [па In Ха +  пъ In Х Ъ],
где и \хь — химические потенци
алы чистых веществ А и В  соответ
ственно.
Химический потенциал компонента А 
в растворе тогда равен1

^  ) р, т, nb =  +  ВТ  1пХа''
(5-9)

В большинстве случаев это соотно
шение выполняется лишь в сильно 
разбавленных растворах. Твердые 
растворы альбита NaAlSi30 8 и ано
ртита CaAlSi20 8 и растворы форсте
рита Mg2S i0 4 и фаялита Fe2SiO^ 
почти идеальны при любых концен
трациях.
Условие нулевой теплоты смешения 
редко выполняется точно, поскольку 
оно зависит от характера связи в 
смешанной и несмешанной конфигу
рациях (например, от идентичности 
энергий связи А — А , В  — В  и А — В ) . 
Уравнение (5-9), вообще говоря, мо
жет быть заменено более общим выра
жением

[la =  М*а “Ь ВТ  In. Уа^сп (5-10)
где у а — коэффициент активности 
компонента А ; у ах а называют обычно 
«активностью» компонента А . Коэф
фициенты активности являются 
функциями концентрации и прибли
жаются к 1, когда х а 0. Регуляр
ные растворы — это растворы, в ко
торых теплота смешения не равна 
нулю, но смешение все еще неупо
рядоченное. Можно показать, что 
для регулярного раствора Д7Тп7а =  
=  а (хь)2, R T ■ In уь =  а (ха)2, где а 
пропорционально разности в энер
гиях связи (AA)  -f- (В В ) — 2 (А В ) 
при условии, что эта разность мень
ше кТ.  Регулярные растворы устой-

д д дха
1 Заметим, что - — = —-----дпа дха дпа

Состав

ф и г . 5-1. Фазовая диаграмма для системы 
А — В  с ненулевой теплотой смешения.
При высоких температурах положительная 
энтропия смешения приводит к полной взаимной 
смесимости, в то время как при низких 
температурах происходит разделение фаз.

чивы только выше определенной кри
тической температуры Гс, ниже ко
торой они не смешиваются и обра
зуют два раствора с составами, за
висящими от температуры (фиг. 5-1). 
Критическая температура Тс равна 
а/2 Д. Твердые растворы калиевых 
и натриевых полевых шпатов и иль
менита — гематита (F eT i03—Fe20 3) 
относятся как раз к такому типу 
растворов. В последнем случае не
смешиваемость и упорядочение желе
за и титана в фазах могут привести 
к интересному явлению самообраще- 
ния остаточной намагниченности 
(гл. 12).
Теперь обратим внимание на уравне
ние (5-9). Рассмотрим, например г 
твердый раствор двух пироксеновых 
минералов: жадеита NaAlSi2Oe 
и диопсида CaMgSi20 6, встречающий
ся в некоторых глубоко залегающих 
породах. Беспорядочное смешение 
этих двух компонентов осложняется 
наличием двух ионов в каждом ком
поненте; в твердом растворе оба 
иона — и Na, и А1 — беспорядочно 
перемешиваются с двумя другими
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ионами — Са и Mg — во всех 4 N  
позициях. Химический потенциал 
жадеита в растворе, если считать 
раствор идеальным, можно записать 
в виде

Н7  =  {4 +  In xj.
Подобное же выражение можно по
лучить для диопсида. В общем слу
чае, для того чтобы использовать 
уравнения для растворов (5-9) и 
{5-10) для описания поведения твер
дых тел, необходимо точно знать 
заселенности всех позиций. 
Константы равновесия. Известные 
равновесные константы, такие, как 
растворимость продуктов и констан
ты диссоциации, используемые для 
описания равновесия в растворах, 
естественно получаются из уравне
ний растворов. Рассмотрим, напри
мер, реакцию диссоциации воды 

Н20 =  Н+ +  он -
Шидкость В растворе В растворе

и предположим, что реакция ограни
чена в том смысле, что молярная 
доля воды равна 1, а раствор идеа
лен в отношении Н + и ОН".
Д ля равновесия необходимо, чтобы

И н 2о =  Нн+ +  М-он-,

или, согласно уравнению (5-9),
М-НгО =  Цн+ +  R T  In Хц+ +  [Аон- +

-f- RT  In #он~*

Следовательно,
R T  In Хц+хон- =

=  Цн2о — Мн+ — Ион- =  Д^0-
Члены в правой части уравнения по
стоянны при постоянных темпера
туре и давлении, поэтому

RT  In хц+хон- =  — Afi° =  const
и

#н+£он- =  const
при постоянных Р  и Т. 
Коэффициенты распределения. Ми
нералы редко бывают чистыми. Они 
обычно содержат незначительные

примеси нескольких компонентов. 
Чем же определяется характер рас
пределения этих второстепенных 
компонентов среди нескольких ми
нералов, образующих породу?
Пусть i — второстепенный компонент 
двух минералов а и р ,  находящихся 
в равновесии; таким образом, fxf  =  
=  (Lif. Предположим, что раствор 
компонента i в обоих минералах 
а и р  идеален, что недалеко от исти
ны, поскольку концентрация ком
понента i невысока. Таким обра
зом,

lLi =  (vba +  R T l n x ?  =

= № f + R T  In 4 ,

где |д°а — химический потенциал 
кристалла а , содержащего только03компонент ц точно так же jlx£ — хи
мический потенциал компонента i 
в форме р. Следовательно, коэффи
циент распределения D =  х° 7*? по
просту равен

где А\х\ — свободная энергия, не
обходимая для превращения кри
сталла, содержащего только компо
нент i, из формы а в форму р. Если 
мы рассматриваем, например, рас
пределение Rb в альбите NaAlSi30 8 
и ортоклазе KA lSi30 8, |^ а и [ггор соот
ветствуют свободной энергии одного 
моля RbA lSi30 8, когда он имеет 
кристаллическую структуру и раз
меры элементарной ячейки альби
та и ортоклаза соответственно. По
скольку ионный радиус Rb ближе 
к радиусу К , чем Na, Afi- будет от
рицательным, и следует ожидать, 
что концентрация Rb в ортоклазе 
будет выше, чем в альбите. Подобно 
этому, распределение Rb между орто
клазом и слюдой будет определяться 
разностью в свободной энергии чи
стых рубидиевого полевого шпата 
и рубидиевой слюды.
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Водные растворы
Практически все минеральные реак
ции в осадочных и метаморфических 
условиях протекают с участием воды. 
Поскольку большинство минералов 
представляет собой неорганические 
соединения с существенно полярны
ми химическими связями, они обла
дают вполне определенной раство
римостью в воде, и вода является 
самым распространенным раствори
телем, влияющим на перенос веще
ства. Природа раствора при низкой 
температуре выяснена довольно хоро
шо, чего нельзя сказать о характере 
процессов при повышенных темпе
ратурах, когда происходит большая 
часть реакций, представляющих 
интерес для геологии. Причина 
этого частично объясняется слож
ностью в проведении многих про
стейших физико-химических измере
ний в воде при высоких давлениях 
и температурах. Так, измерение 
электропроводности, оптического по
глощения, электростатических по
тенциалов, растворимости и других 
параметров, столь важных в неорга
нической химии, непомерно услож
няется с повышением значений Т и Р. 
Частично эта проблема попросту свя
зана с отсутствием подходящих кон
тейнеров, потому что пластмассы, 
стекла и даже благородные металлы 
разрушаются или слишком сильно 
растворяются или разъедаются. По
степенно, однако, подобные затруд
нения преодолеваются, и накапли
ваются необходимые данные. По мере 
этого растет и глубина наших зна
ний о таких сложных проблемах, 
как, например, образование рудных 
месторождений.

В о д а
Довольно необычные свойства воды, 
такие, как ее существование в широ
кой области температур 1 и высокая

1 Т. е. наличие большого интервала между 
температурами кипения и замерзания.

Температура, °С

ф и г . 5-2. Изменение плотности и давления 
пара для воды.

диэлектрическая постоянная, обу
словлены способностью молекул во
ды образовывать сильные водо
родные связи. Полярность молекулы 
воды, проявляющаяся в связях О— Н,. 
и асимметрия неподеленных пар 
ведут к наличию такой связи, а так
же к способности воды эффективно 
взаимодействовать (сольватировать) 
с катионами и анионами. Без такой 
сильной гидратации растворимость 
была бы невысокой, поскольку энер
гия взаимодействия между раство
рителем и растворенным веществом 
должна компенсировать значитель
ную энергию связи ионных твердых 
тел.

ф и г . 5-3. Температурное изменение состава 
насыщенных растворов NaCl.
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ф и г . 5-4. Изобарические кривые растворимости кварца в воде при низких температурах и  
давлениях.

&©
6о

О
. jъо

3,0

2,0

(.0

25

1 -U0
I  
I
воа
о>

- 2,0

- 3,0

Т ем перат ура , °С
50 75 100 200 300 400 600 1000 1500
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373°
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Верхняя трехд>азная кривая

1,5кбар

9,7пбар
9пбар
8лбар
бпбар
5пбар
4пбар
Зкбар
2кбар

1кбар 
0,75 кбар

0,5 к бар 
0,3к  бар

Нижняя критическая 
конечная т очка

3,5 3,0 2,5 2,0 i,5 
10Ъ/ Т ,  К-1

1,0 0,5

ф и г . 5-5. Изобарические кривые растворимости кварца в областях двух критических 
точек (обратите внимание на логарифмическую ш калу растворимости).
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Вода как жидкость может существо
вать до 374,15° С; при этом давле
ние пара равно 221 бар. Это так 
называемая критическая точка во
ды, выше которой не наблюдается 
границы раздела между жидкостью 
и паром. Давление пара и плотность 
жидкости графически представлены 
на фиг. 5-2.
Растворимость минералов в воде мо
жет быть двух типов. Растворимость 
некоторых твердых тел, подобных 
NaCl, увеличивается вдоль кривой 
жидкость — пар, и критических яв
лений не наблюдается. Таким обра
зом, в системе NaCl—Н 20  до тех 
пор, пока присутствует твердая фаза 
NaCl, всегда имеется жидкая фаза, 
начиная от точки плавления льда 
до точки плавления NaCl. Кривая 
растворимости представлена на 
фиг. 5-3. Для большинства минера
лов, однако, характерно поведение, 
иллюстрируемое системой S i0 2 — 
Н 20 . Растворимость кварца умень
шается вдоль кривой жидкость — 
пар и приближается к нулю вблизи 
критической точки воды, на свойства 
которой мало влияет присутствие 
кварца. Тот факт, что эта критиче
ская конечная точка наблюдается, 
обусловлен тем, что должна существо
вать и другая высокотемпературная 
конечная точка системы, связан
ная с жидким кремнеземом. Рас
творимости в этих двух областях по
казаны на фиг. 5-4 и 5-5.
Много данных по водным растворам,

представляющим интерес для геоло
гии, собрано Барнсом. Нужно за
метить, что многие минералы раство
ряются инконгруэнтно, т. е. состав 
растворенного вещества отличается 
от состава фазы, подвергающейся 
растворению. Альбит, например, час
тично растворяется в воде таким об
разом, что оставшаяся нерастворен- 
ной часть оказывается обогащенной 
алюминием.

Водные растворы 
при высоких температурах

На наши представления о свойствах 
водных растворов простых неорга
нических соединений при высоких 
температурах некоторое влияние 
оказывают наши знания о поведении 
ионных растворов при обычных тем
пературах. Мы знаем, что при рас
творении большинства простых солей 
образуются простые ионы, в то вре
мя как кислоты и основания разде
ляются на слабые и сильные в зави
симости от степени их диссоциации. 
Можем ли мы считать, что эти 
хорошо установленные модели бу
дут иметь место и при более высоких 
температурах, характерных для мета
морфических и вулканических про
цессов? Поскольку мы рассматрива
ем эффекты, связанные с температу
рой, уместно выяснить, как в этом 
случае изменяется энтропия. Приве
дем некоторые типичные значения 
(все для 298 °К):

NaCl —
Твердая
фаза

• Na+ +  С1“
В вод- В вод
ном ном 
рас- рас
творе творе

НС1---- > Н+ +  Cl-
Газ В вод- В вод

ном ном 
рас- рас
творе творе

H F -----> Н+ +  F-
B вод- В вод- В вод
ном ном ном 

рас- рас
творе творе

рас
творе

Л 5 ° =  — 10,3 эн. ед.

A S ° = — 31,4 эн. ед.

Л5° ——28,3 эн. ед.
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CaS04 -----> Са2+ +  S 0 |"  Д £ ° = —34,6 эн. ед.
Твердая В вод- В вод- 
фаз а ном ном

рас- рас
творе творе

Са3(Р 0 4)2 -----> ЗСа2+ +  2Р О |- AS<>= —200,0 эн. ед.
Твердая В вод- В вод- 
фаза ном ном 

рас- рас
творе творе

Когда эти соединения диссоциируют 
в воде, энергия для разрыва связей 
в твердом теле обеспечивается ион- 
дипольными взаимодействиями меж
ду молекулами воды и ионами. Таким 
образом, в то время как ионы твер
дого тела приобретают свободу и из
меняют, следовательно, энтропию 
раствора, молекулы воды подходят 
к ионам и теряют свободу. Чем 
сильнее заряжен ион и чем он мень
ше, тем больше молекул воды с ним 
связано.
Подобную тенденцию можно с очевид
ностью вывести из нижеследу
ющих цифр. В случае HF оба иона, 
и протон и ион фтора, сильно вза
имодействуют с молекулами воды 
и процессу диссоциации отвечает 
высокое отрицательное значение 
AS.
Если же мы рассмотрим слабые кисло
ты, то обнаружим следующую тен
денцию:

HSOj- —* Н+ +  SOJ-
B водном В водном В водном 
растворе растворе растворе

Д £ ° = — 26,2 эн. ед.

H 2S 2Н+ +  S2-
В водном В водном В водном 
растворе растворе растворе

Д£° =  — 135,6 эн. ед.

Н 2С 03 —> 2Н+ +  СО§-
В водном В водном В водном 
растворе растворе растворе

AS 0— — 58,4 эн. ед.

Сложные ионы в воде бывают двух 
типов — образованные из ионов и

нейтральных молекул и из катионов 
и анионов:

Ag+ +  2NH3 - >  Ag(NH3)+
В водном В водном В водном 
растворе растворе растворе

ДS ° =  — 12,5 эн. ед.
Feз+ +  Cl- —» FeCl2+

В водном В водном В водном
растворе растворе растворе

ДS ° =  + 3 4 ,9  эн. ед.
Hg2+ +  4Вг” —> HgBrf-

В водном В водном В водном 
растворе растворе растворе

Д £ ° =  + 1 2 ,2  эн. ед.

Обычно при образовании комплексов 
нейтральных молекул энтропия об
разования отрицательна, а при об
разовании катионных и анионных 
комплексов изменение энтропии по
ложительно. В последнем случае пол
ный заряд вещества уменьшается 
и, как правило, уменьшается и число 
сольватных молекул воды.
Видимо, с возрастанием темпера
туры ионизация становится все 
менее предпочтительной; особенно 
это относится к высоким температу
рам и низким давлениям, когда 
у сольватирующих молекул воды 
очень сильно возрастает энтропия 
по сравнению с обычной водой. Объе
динение ионов, или комплексообра- 
зование, может также увеличиваться 
с повышением температуры.
Другое важное обобщение было сде
лано Бревером: по мере того как 
повнгшается температура, усложняет
ся состав пара, находящегося в рав
новесии с твердым веществом. При 
низких температурах газовая фаза, 
находящаяся в равновесии с твердой, 
довольно проста и содержит лишь 
несколько молекулярных веществ. 
Но когда температура повышается,

2 0 -0 1 3 1 7 305
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увеличивается число различных мо
лекул и, возможно, усиливается так
же полимеризация. Это ведет к тому, 
что равновесие может быть достиг
нуто за счет усложнения состава фа
зы. Таким образом, следует ожи
дать, что при высоких температурах 
флюидные фазы будут постепенно 
приобретать молекулярный харак
тер, а сами молекулы по мере повы
шения температуры могут стать 
больше.
В настоящее время мы располагаем 
лишь ограниченными данными. 
В табл. 5-1 и 5-2 собраны данные по
Т А Б Л И Ц А  5-1

Константы диссоциации для KG1

Плотность флюидной фазы, г/см3

г, °с 0 ,3 0 ,5 0 ,7

Константа диссоциации К

450 3,6*10-5 2,8-10-3 4,0*10-2
550 1,0*10-5 1,5*10-3 6,9*10-2
650 6,3-10-в 1,0*10-3
750 3,7-Ю -б

Т А Б Л И Ц А  5-2

Константы диссоциации для НС1

Плотность флюидной фазы, г/см3 

21 oq 0,3 0,5 0,7
Константа диссоциации К

400 4 ,0 -10-е 1 ,М 0 - 4 7,0-Ю-з
500 2,7.10-е 6,3.10-ь 2,9-Ю-з
600 1,8-10-в 2,9*10-5 1,0*10-3
700 6 ,7 .10-е 1,4-10-5

константам диссоциации для КС1 
и НС1, иллюстрирующие, помимо про
чего, роль эффектов давления. Кон
станта диссоциации К  для КС1 опи
сывает равновесие

КС1 =  К + +  С1- 
и определяется соотношением 

[К+НС1-]
[КС1] ’

где квадратные скобки применены 
для обозначения концентраций.

Плотность водяного пара 0,3 соот
ветствует давлению около 280 бар 
при температуре 400° С и давлению 
около 1200 бар при 750° С. При 
400° С плотность 0,7 соответствует 
давлению 1000 бар, а при 750° С 
плотность 0,5 соответствует давлению 
2300 бар. Заметим, что если К  =  
=  10~4, то в растворе KG1 одномоляр
ной концентрации будет диссоцииро
вать только 1 % молекул. 
Преобладание молекул в высокотем
пературных растворах (особенно при 
умеренных давлениях, когда плот
ность растворителя гораздо ниже 
единицы) ведет к очень интересным 
явлениям в химии. Например, реак
ция типа

S i02 +  2NaCl +  Н 20  Na2S i03 +  2HCl
Твердая Твердая Газ Твердая Газ

фаза фаза фаза

идет полностью при низком давлении 
газа и температурах порядка 600— 
700° С. Изменение энтропии при этой 
реакции + 2 7  эн. ед. Нужно заме
тить, что в результате этой реакции 
получается больше молекул газа, 
чем предполагалось. Реакции по
добного типа могут иметь неко
торую связь с вулканическими про
цессами.

Рудные месторождения

Главная задача геологии — объяс
нить образование относительно круп
ных скоплений почти нераствори
мых металлических сульфидов (РЬ, 
Zn, Си и др.)» которые обычно встре
чаются в ассоциациях с силикатами, 
карбонатами и фторидами, в жилах 
или рассеянных включениях пород, 
окружающих плутонические интру
зивы. Геологические исследования 
явно указывают на их водное или 
гидротермальное происхождение. Од
нако произведение растворимостей 
сульфида свинца при комнатной тем
пературе К  =  (Fb2+)(S2-) составляет 
лишь 10~28. Это значит, что число 
ионов в воде, находящейся в равно
весии с чистым PbS, исключительно
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мало. Столь низкие растворимости 
многих металлических сульфидов 
всегда вызывают вопрос: как же они 
могут переноситься в больших ко
личествах в водных растворах? Ведь 
для этого нужны гигантские количе
ства воды. Недавно Хемли, Мейер, 
Ходжсон и Татчер провели экспери
мент, позволяющий ответить на этот 
вопрос. Они исследовали реакцию

К Al2(AlSi3O10)(OH)2 +  6Si02 +  2KG1 =
Мусковит Кварц Молярный

раствор

=  3KAlSi30 8 +  2НС1
Полевой Молярный 

шпат раствор

и показали, что при этой реакции 
образуется заметное количество НС1. 
Затем НС1 реагирует с PbS:

PbS +  2НС1 =  РЬС12 +  H 2S.
Твердая Молярный Молярный Газ 

фаза раствор раствор

Хлорид свинца гораздо более рас
творим, чем сульфид свинца, и при 
температурах порядка 500° С и дав
лениях 1000 бар была обнаружена до
вольно высокая концентрация (0,1) 
растворенного свинца. Ассоциация 
металлического сульфида, распрост
раненных силикатных минералов и 
щелочно-галоидных растворов в 
геологии не считается необычной. 
Газовожидкие включения в минера
лах, как правило, содержат очень 
большие количества галоидов. Хел- 
гесон, используя вычислительную 
машину для расчета равновесия в рас
творе 13-компонентного вещества в 
NaCl—НС1—Н 20 , находящегося в 
равновесие с галенитом вплоть до 
350° С, показал, что этим раствором 
может переноситься вполне достаточ
ное количество свинца (от 1 до 
600-10“6), для того чтобы можно было 
говорить о гидротермальном про
исхождении рудного месторождения. 
Наиболее важными комплексами в 
этом процессе являются РЬС1+, 
РЬС1 H 2S, НС1 и NaCl,

Равновесие 
в многофазной системе
Обратимся теперь к рассмотрению 
некоторых правил, определяющих 
равновесие между двумя или более 
фазами. Исследуем такие относящи
еся к геологии вопросы, как фазовые 
превращения (например, графит —- 
алмаз), плавкость в многокомпонент
ной системе (например, кристаллиза
ция магмы) и минеральные ассоциа
ции метаморфических пород. Во мно
гих случаях можно воспользоваться 
двумя простыми термодинамически
ми правилами — правилом фаз 
и уравнением Клаузиуса — Клапей
рона.

Правило фаз

При изучении минеральных ассоци
аций, например, в метаморфических 
породах возникает вопрос: «Нахо
дятся ли все минеральные фазы во 
взаимном равновесии?» Существует 
и другая проблема: «Сколько фаз 
может быть в равновесии при данном 
химическом составе системы?» Пра
вило фаз дает частичный ответ на 
эти вопросы.
Представим себе систему, состоящую 
из п компонентов или химических 
веществ, каким-то образом распре
деленных по ф фазам, обозначаемым 
буквами а, Р, . . ., ф. Пусть число 
возможных химических реакций сре
ди п компонентов равно R.
Правило фаз, которое мы выведем 
чуть позже, устанавливает число не
зависимых переменных, которые мо
гут быть произвольно выбраны в сис
теме, находящейся в равновесии. Это 
число называется вариантностью си
стемы. Интенсивные параметры — да
вление и температура — и перемен
ные, описывающие состав каждой фа
зы, в различных фазах являются не
зависимыми величинами.
Состав фазы адекватно описывается 
молярными долями каждого вещест
ва или компонента в фазе. Посколь
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ку сумма молярных долей должна 
быть обязательно равна 1, для каж
дой фазы имеется (п — 1) независи
мая переменная, определяющая со
став. Полное число этих переменных, 
таким образом, равно ф (п —^1). 
Если система находится в равновесии, 
температура во всех ее частях должна 
быть одинаковой. В противном слу
чае теплота будет переходить от бо
лее нагретых точек к менее нагре
тым, что вызовет увеличение энтро
пии, и свойства системы будут за
висеть от времени. Таким образом, 
достаточно одной переменной для 
определения температуры.
Обычно достаточно одной переменной 
и для описания давления, потому 
что, если давление неоднородно, ве
щество будет перемещаться (что сно
ва поведет к увеличению энтропии), 
если только к системе не будут при
ложены соответствующие механиче
ские силы. В некоторых природных 
системах (например, в метаморфиче
ских породах) не обязательно, чтобы 
все фазы находились при одном дав
лении; вполне допустимо, например, 
чтобы жидкость, главным образом 
вода, заполняющая интерстиции в по
родах, находилась при более низком 
давлении, чем сами твердые фазы 
(гл. 9). Поэтому давление мы будем 
описывать только одной переменной. 
Полное число переменных, таким об
разом, равно ф ( п — 1) +  2.
Чтобы система была в равновесии, 
химические потенциалы всех веществ
i должны быть одинаковыми во всех 
фазах; следовательно,

И-“ =  H'f = • • • - =  v l  (i =  1 • • • п).

Полное число таких соотношений рав
но п (ф — 1). Если может происхо
дить R  различных реакций, для 
описания равновесия необходимо R  
дополнительных условий. 
Вариантность, или число степеней 
свободы системы /, определяется раз
ностью между числом переменных

и числом связей между ними:

/  =  ф (п — 1) +  2 — In (Ф — 1) + Д ]  =

=  п -  R  — ф +  2. (5-11)

Если /  =  0, то переменных как раз 
столько же, сколько связей между 
ними; в этом случае теоретически 
можно решить уравнения и вычис
лить значения каждой из перемен
ных. Если /  < 0 ,  уравнений больше, 
чем переменных. Уравнения, вообще 
говоря, не могут выполняться, 
и нельзя считать, что система нахо
дится в равновесии. Если /  =  1, 
можно выбрать одну произвольную 
переменную; все другие переменные 
можно будет тогда определить из 
условий равновесия. Равновесие воз
можно при любом значении этой 
переменной.
Следует помнить, что число 2, появля
ющееся в уравнении (5-11), до некото
рой степени произвольно, поскольку 
оно имеет смысл только для тех случа
ев, когда для описания механических 
условий системы используется одно 
значение давления. Если рассмат
риваются и другие переменные (элек
трическое или магнитное поле, по
верхностное натяжение и т. д.) или 
если система замкнута, т. е. если 
масса каждого компонента опреде
лена и постоянна, правило фаз (5-11) 
будет иметь различные формы. Дан
ная форма справедлива, даже если 
некоторые компоненты (например, 
rij)  полностью отсутствуют в неко
торых фазах (например, в фазе -у), 
поскольку число переменных умень
шится (nj  =  0) на то самое число, 
на какое сократится число равновес
ных соотношений, устанавливающих 
равенство химических потенциа
лов.
Число п — R , обычно обозначае
мое с,— это число независимых хи
мических компонентов.
Посмотрим, как работает правило 
фаз. Если рассматриваемая система 
состоит только из альбита NaA lSi30 8, 
то л =  1, Я =  0, с =  I ,  ф =  1 и /  =
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= [2 . Можно считать, что альбит 
будет устойчив в некоторой области 
давлений и температур. Теперь пред
ставим, что альбит находится в рав
новесии с жидкой фазой того же 
состава. Снова с =  1, но ф =  2 и /  =  
=  1 (систему, для которой /  =  1, 
называют моновариантной). Таким 
образом, только одна переменная, 
давление или температура, может 
быть выбрана произвольно, и этот 
выбор определяет другие перемен
ные. На диаграмме, на которой Р  
и Т отложены по осям абсцисс и ор
динат соответственно, моновариант- 
ное равновесие представляется един
ственной кривой; все значения Р и Т  
в точках'этой кривой отвечают равно
весию. Кривая делит РГ-плоскость 
на две области, в которых может 
существовать альбит в твердой и 
жидкой фазах соответственно.
Д ля системы альбит — кварц — жа
деит п — 3, но R  =  1, поскольку 
возможна реакция

NaAlSi2Oe -j- S i0 2 — Na AlSi3Og;
Жадеит Кварц [Альбит

следовательно, с =  2, а / , как и 
прежде, равно 1. Это моновариант- 
ное равновесие (плавление альбита) 
может быть представлено кривой, 
описывающей равновесную темпера
туру как функцию давления (или 
равновесное давление как функцию 
температуры).
Ясно, что в однокомпонентной систе
ме может существовать не более трех 
фаз. Они сосуществуют при опреде
ленных значениях Р  и Т (тройная 
точка).
Д ля нахождения числа степеней сво
боды данной ассоциации фаз извест
ного и определенного состава может 
быть использована упрощенная фор
ма уравнения (5-11). Поскольку со
став каждой фазы точно определен, 
уравнение не должно содержать пере
менных, характеризующих состав, и 
тогда полное число переменных све
дется к двум. Число связей между 
переменными R  — это число равно

весных условий, связывающих сво
бодные энергии фаз; оно равно чис
лу возможных химических реакций 
между фазами. Таким образом, про
сто

f  =  2 -  R.

Это то же самое, что и уравнение 
(5-11), если мы будем считать каж
дую фазу «компонентом» и положим 
соответственно п ф.
Чтобы проиллюстрировать это поло
жение, рассмотрим ассоциацию пла
гиоклазов в твердой и жидкой фа
зах. Между свободными энергиями 
для этих двух фаз нельзя установить 
никакой связи, кроме единственной 
точки, в которой свободные энергии 
и составы двух фаз равны (например, 
точка Е  на фиг. 6-4, а). Таким обра
зом, /  =  2 всюду, кроме одной точ
ки, для которой /  =  1. Можно еще 
рассмотреть минеральную ассоциа
цию форстерит — кальцит — доло
мит — диопсид — С 02 (газ). В этом 
случае имеется одна реакция

CaMgSi20 6 - f  3[CaMg(C03)]2 =
Диопсид Доломит

= 4СаС03 +  2Mg2Si04 +  2С02
Кальцит Форстерит Газ

и /  =  1, как следует из уравне
ния (5-11) при п =  с =  4 (CaO, MgO, 
S i0 2, С 02) и ф =  5.
Правило фаз не позволяет опреде
лить, сколько фаз будет присутство
вать в системе данного состава; оно 
просто устанавливает максимальное 
число фаз, которое может находиться 
в ней в равновесии. Это правило 
можно использовать для доказатель
ства неравновесности (когда /  <С 0), 
но одного этого правила недостаточ
но для доказательства существова
ния равновесия.
Ввиду того что давление и темпера
тура изменяются со временем, осо
бенно в метаморфических условиях, 
маловероятно, чтобы даже удалось 
обнаружить нонвариантную систему, 
поскольку она должна была бы су
ществовать при точно зафиксирован
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ных значениях Р и Т; любое изме
нение этих переменных нарушит рав
новесие. Поэтому можно ожидать, 
что в породах будут обнаруживаться 
в основном ассоциации, для которых 
/ по крайней мере равно 2. Значения 
/ =  1 или /  =  0 могут, следователь
но, указывать на неравновесность 
системы. Ударение в предыдущей 
фразе следует сделать на слове, вы
деленном курсивом.

Уравнение 
Клаузиуса —  Клапейрона

Уравнение Клаузиуса — Клапейро
на описывает связь между давлением 
и температурой в случае моновари- 
антного равновесия (плавление, фа
зовые превращения и т. д.). Оно 
следует непосредственно из уравне
ния (5-3). Если первоначально две 
фазы или более находятся в равно
весии, то AG =  CL Если они остают
ся в равновесии, когда изменяется 
давление, температура также должна 
измениться так, чтобы AG осталось 
равным нулю, т. е. d (AG) =  0, и 
из уравнения (5-3) имеем

При многих фазовых превращениях, 
представляющих интерес для геоло
гов, величины AF и AS  имеют оди
наковые знаки х, поэтому точки плав
ления или точки превращения при 
повышенных давлениях, как пра
вило, выше. В превращениях с уча
стием одних только твердых фаз (на
пример, кварц — коэсит или киа
нит — силлиманит) dTldP обычно 
имеет значения от 10 до 30 град/кбар 
при низких давлениях. Эта связь 
не является абсолютно линейной, по
скольку АУ и AS  зависят от Т и Р

1 Существуют хорошо известные исключе
ния из этого правила, касающиеся плавле
ния льда, а также гранита или базальта 
в присутствии значительного количества 
воды, достаточного для насыщения жид
кости.

и наклон равновесной кривой, по 
крайней мере в случае плавления, 
уменьшается с увеличением давле
ния.

Плавление 
в многокомпонентных системах

Ввиду очевидной важности явления 
плавления в образовании и кристал
лизации магмы рассмотрим плавле
ние несколько подробнее, начиная 
Q двухкомпонентных систем с ком
понентами А  и В.
Эвтектическое состояние. Предполо
жим сначала, что твердые компо
ненты А и В  взаимно нерастворимы, 
поэтому единственными твердыми фа
зами в данном случае будут чистый 
компонент А  и чистый компонент В.  
Предположим далее, что компонен
ты А  и В  в жидкой фазе смешивают
ся в любых пропорциях и образуют 
идеальные растворы (отсутствует 
теплота смешения). Верхнйй индекс
I указывает жидкую фазу, а индекс 
s — твердую; нижний индекс о отно
сится к чистой фазе, а индекс m — 
к температуре плавления чистой 
фазы.
Начнем с чистой фазы А  и ее точки 
плавления Гш. Мы имеем

Н'а, о, М-а, 0, т * (5-13)

Теперь добавим к жидкой фазе неко
торое количество В\  в результате 
этого молярная доля А  в жидкой 
фазе вместо единицы станет равной 
ха. Химический потенциал компо
нента А  в жидкой фазе теперь в со
ответствии с уравнением (5-9) будет 
равен

.aaJ==^a, 0 +  R T m l n x a

и, следовательно, будет меньше, чем 
\ila, о, потому что ха <  1. Ж идкая 
фаза в результате этого уже не бу
дет находиться в равновесии с твер
дой; чтобы равновесие сохранилось, 
температура должна понизиться до 
значения Т {Т ^  Т т), которое мож-
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CaMgSi206 

100 i , 0
lS9i°

ф и г . 6-7. Диаграмма равновесной кристаллизации расплава в системе CaMgSi20 6-  
CaAl2Si20 8—NaAlSi30 8 (Bowen N .  L ., Z. Anorg. Chem., 94, 41, 1916).
Состав в вес.%; пунктирные линии — изотермы равновесий кристалл — расплав; температура в °С.

корродированы, что рассматривается 
как признак реакции с расплавом 
(это соответствует, например, точке 
R  фиг. 6-6). Однако, как это теорети
чески установлено, исходя из термо
динамических соображений, при дав
лениях свыше 5 кбар M gSi03 начи
нает плавиться конгруэнтно. Этот 
факт подтвержден экспериментально. 
Таким образом, инконгруэнтное 
плавление в этой системе практиче
ски не имеет никакого значения для 
процессов плавления и кристалли
зации магнезиальных пород в верх
ней мантии.
В системе Fe2S i0 4 — S i0 2 отсутст
вует стабильная фаза промежуточно
го состава, и кристаллизация рас
плавов в конечном счете приводит 
к простой эвтектике.

Кристаллизация в трехкомпонент
ных системах с пироксеном. Си
стема CaMgSi20 6 — CaAl2Si20 8 — 
NaAlSi30 8. На фиг. 6-7 приведена 
фазовая диаграмма системы плагио
клаз — диопсид при Р  =  1 бар. Ти
пичные расплавы в плагиоклазовом 
поле этой системы по составу близки 
к составу в точке Р  (An41Ab4iD i18 
в молекулярных отношениях) х. При 
1375° С из такого расплава начинает 
кристаллизоваться плагиоклаз. Уста
новлено, что состав этого плагиокла
за отвечает Ап79. Состав расплава

1 Состав твердых растворов обычно выра
жается в молекулярных процентах, напри
мер An8iAbi9. На фазовых же диаграммах, 
построенных по данным экспериментов, 
например фиг. 6-7, составы принято приво
дить в весовых процентах.
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образуют дополнительный компонент 
А В  (например, когда S i0 2 и MgO об
разуют энстатит M gSi03), соедине
ние с вполне определенными свой
ствами, уже не являющееся только 
твердым раствором компонентов А  
и В.  Может случиться так, что тем
пературы и энтропии плавления ком
понентов А  и В  будут таковы, что 
кривая плавления будет лежать вы
ше точки плавления компонента А В , 
где термин «точка плавления компо
нента АВ»  означает температуру, при 
которой компонент А В  будет нахо
диться в равновесии с жидкостью 
того же состава. В этих случаях 
говорят, что компонент А В  плавит
ся «инконгруэнтно», т. е. он распа
дается с образованием новых твер
дых и жидких фаз другого состава. 
В системе S i0 2 — MgO имеется два 
дополнительных соединения: форсте
рит Mg2S i0 4 и энстатит M gSi03. 
Последний плавится инконгруэнтно 
и образует форстерит +  жидкая фа
за, обогащенная S i0 2 (фиг. 6-7). 
Наоборот, когда расплав энстатита 
охлаждается, первым при температу
ре Т образуется форстерит. При Т и 
температуре инконгруэнтного плав
ления энстатита, твердый форстерит 
взаимодействует с жидкой фазой и 
образует энстатит. Если жидкая фа
за в начальный момент содержит 
больше S i0 2, чем энстатит, процесс 
кристаллизации будет идти далее 
после Т % до эвтектической температу
ры Те , при которой кристаллизуются 
энстатит и кремнезем.
Ортоклаз плавится инконгруэнтно 
с образованием лейцита KAlSi2Oe и 
жидкой фазы. Как и в случае энста
тита, расплав становится конгру
энтным при высоких давлениях. Ин- 
конгруэнтное плавление играет важ
ную роль в кристаллизации некото
рых вулканических пород (гл. 6). 
Многокомпонентные системы. Расче
ты и графическое представление 
экспериментальных данных сильно 
осложняются в неидеальных систе
мах, содержащих три или более

компонента; но и в этой области 
в последние годы достигнуты значи
тельные успехи. Обычно считают, что 
в таких сложных системах жидкие 
фазы обладают определенной струк
турой с определенным числом ка
тионных и анионных позиций. К та
кой жидкости с «решеткой» могут быть 
применены модели статистического 
смешения с добавлением некоторых 
параметров, описывающих отклоне
ние от идеальности. Для проведе
ния всех необходимых вычислений, 
основанных целиком на наблю
дающемся поведении всех возмож
ных бинарных систем (скажем, А  — 
Я, А — С, А — D, В — С, В -  D  
ж С — D  в четырехкомпонентной си
стеме А  — В  — С — D ), необходи
мо использование быстродействую
щей вычислительной техники. По
пытки Бландера в этом направлении 
увенчались успехом, и недалек тот 
день, когда можно будет предсказать 
поведение расплава многокомпонент
ной петрологической системы, подоб
ной магме.

Устойчивость
Очень важно представить себе разли
чие между равновесием и устойчи
востью.
Равновесие описывает условия, при 
которых движущие силы, вызываю
щие реакцию или превращение, рав
ны нулю. Эти движущие силы, как 
мы помним, зависят от условий, на
ложенных на систему. Если объем и 
энтропия системы постоянны, дви
жущие силы, осуществляющие реак
цию, изменяют внутреннюю энергию 
системы; при постоянных значениях 
Р  и Т  движущие силы изменяют 
свободную энергию и т. д. Если систе
ма находится в равновесии, никаких 
изменений не происходит. 
Равновесие, однако, не всегда устой
чиво. Можно провести аналогию меж
ду ним и округлым камнем, находя
щимся на вершине холма. Хотя ка
мень вначале неподвижен (в равно
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весии), достаточно самого слабого 
возмущения, чтобы он скатился с 
холма вниз. Поэтому говорят, что 
камень находится в неустойчивом 
равновесии.
Не существует общего критерия 
устойчивости, охватывающего все 
возможные превращения, которые 
могут произойти в системе; система 
может быть устойчива по отношению 
к одной реакции, но неустойчива 
по отношению к другой. При ком
натной температуре кварц устойчив 
по отношению к любым полиморфным 
превращениям, однако он неустой
чив по отношению к растворимости 
в плавиковой кислоте.
Полезно провести различие между 
состояниями, лишь бесконечно мало 
отличающимися от первоначальных, 
и состояниями, заметно отличающи
мися от исходных. Первые из них 
называются «примыкающие состоя
ния». В случае растворов, например, 
примыкающие состояния бесконечно 
мало могут различаться между собой 
по составу. Кристаллы в точке плав
ления и расплавы не являются при
мыкающими состояниями, посколь
ку их энтропии, объемы и другие 
параметры различаются на конеч
ные величины.
Говорят, что фаза данного состава 
неустойчива, если любое возмущение, 
ведущее к примыкающему или не
примыкающему состоянию, будет 
продолжать расти со временем. При 
постоянных значениях Р  и Т  это 
утверждение означает, что свобод
ная энергия фазы больше, чем дру
гих фаз, отличающихся от данной 
бесконечно мало. Фаза называется 
метастабилыюй, если ее свободная 
энергия меньше, чем у любого при
мыкающего состояния, но больше, 
чем у некоторых других непримы
кающих фаз. Фаза устойчива, или 
стабильна, если ее свободная энергия 
меньше, чем у любой другой воз
можной фазы. Камень на вершине 
холма неустойчив. Камень у под
ножия холма устойчив. Камень

на дне впадины на склопе холма 
находится в метастабильном состоя
нии, потому что он вернется на свое 
место на дно впадины, если его 
сдвинуть па бесконечно малое рас
стояние, но при достаточно боль
шом смещении он выйдет из впадины 
и затем скатится вниз к подножию 
холма. Так, переохлажденная 
жидкость находится в метастабильном 
состоянии, потому что, хотя она и 
устойчива по отношению к примы
кающим состояниям, возмущения,, 
подобного введению центров обра
зования фаз или «зародышей» твердой 
фазы, достаточно для того, чтобы 
произошла кристаллизация. Если 
исходить из математических пред
ставлений, то для осуществления 
стабильного и метастабильного со
стояний необходимо, чтобы свобод
ная энергия была минимальной при 
данных значениях Р  и Т. В первом* 
случае минимум абсолютный, во вто
ром — относительный или «локаль
ный». Заметим, что условия устой
чивости зависят от внешних связей. 
Д ля системы с постоянными объемом 
и энергией необходимым условием 
устойчивости является максимум 
энтропии. Для того чтобы отдельная 
фаза была устойчива по отношению 
к тепловым возмущениям, необходи
мо, чтобы удельная теплоемкость 
при постоянном объеме была поло
жительна. В противном случае бес
конечно малая флуктуация, перено
сящая тепло от А к В ,  вызовет 
охлаждение В  и нагревание А , тем 
самым способствуя большему пере
носу тепла от А  к В,  в результате 
чего возмущение со временем будет 
возрастать. Можно показать, что для 
механической устойчивости необхо
димо, чтобы величина (dV/dP)T была 
отрицательной. Для устойчивости по 
отношению к составу раствора необ
ходимо, чтобы значение (д^/дх^рт  
было положительным для всех ком
понентов раствора; если же это усло
вие не выполняется, различные ком
поненты будут диффундировать враз-
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личных направлениях и раствор рас
падется на две или более фазы раз
личного состава. Несмешиваемость, 
как, например, в регулярных раство
рах, возникает в тех случаях, когда 
состав и температура таковы, что 
эти условия уже не удовлетворяют
ся.
Большая часть минералов и мине
ральных ассоциаций на поверхности 
Земли, особенно в метаморфических 
породах, находится в метастабиль- 
ном состоянии. Многие минералы 
неустойчивы по отношению к хими
ческим реакциям с атмосферой.

Кинетика
Даже если минералы и породы обра
зовались при равновесных или близ
ких к ним условиях, многие из них 
не находятся в равновесии при усло
виях, существующих теперь там, где 
мы их обнаруживаем. Магнетит 
Fe30 4, один из распространенных 
минералов, может взаимодейство
вать с атмосферным кислородом и 
образовывать гематит Fe20 3. Алмаз 
неустойчив по отнешению к своей 
менее плотной полиморфной модифи
кации — графиту, а силлиманит мо
жет превращаться в кианит. Многие 
метаморфические породы могут воз
вращаться в свои предметаморфиче- 
^кие формы. Высокотемпературные и 
высокобарные минералы удается об
наружить на поверхности Земли 
лишь потому, что все реакции, в ре
зультате которых они переводятся 
в свои более устойчивые формы, про
текают слишком медленно. Все раз
нообразие пород на поверхности Зем
ли и то, что мы имеем возможность 
исследовать геологические процес
сы, ведущие к их образованию, 
обусловлены исключительно медлен
ным протеканием реакций.

Скорости реакций

Найдено, что скорости реакций, как 
и вообще любые скорости переноса 
4электропроводность, вязкое течение,

диффузия и т. д.), экспоненциально 
зависят от температуры, и скорость 
К  имеет общую форму

К  =  К 0е~Е/*т,

где К  и Е  — константы. Из подоб
ной формы уравнения следует, что 
член e~EfR1 — это больцмановский 
множитель, определяющий число ча
стиц — молекул, ионов, электронов 
и т. д .,— которые имеют требуемую 
энергию Е  для участия в процессе; 
эта энергия называется энергией ак
тивации. В сравнительно простом 
процессе диффузии в ионном твер
дом теле, например, энергия актива
ции диффундирующего иона — это 
энергия, которую должен иметь ион 
для того, чтобы оставить свое перво
начальное положение в решетке и 
преодолеть энергетический барьер, 
создаваемый ионами, непосредствен
но окружающими данный и отталки
вающими его, когда он подходит к 
ним слишком близко. Скорость реак
ции будет, таким образом, зависеть, 
во-первых, от числа ионов, атомов или 
молекул, имеющих в любой момент 
времени необходимый избыток энер
гии, и, во-вторых, от скорости, с ко
торой эти возбужденные частицы 
в действительности преодолевают 
энергетический барьер. Этот второй 
фактор должен описываться членом 
вида kTIh,  где к и к  — постоянные 
Больцмана и Планка соответствен
но (заметим, что отношение kTIh  
имеет размерность частоты). Ско
рость реакции может быть тогда 
выражена в общей форме:

где К * характеризует концентрацию 
возбужденных ионов. Теория Эй- 
ринга, касающаяся абсолютных ско
ростей реакции, основана на пред
положении, что Я* определяется, 
как и при обычном химическом рав
новесии, «свободной энергией акти
вации» AG* :

R T  In А* =  —АС?*,
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где ДG* — разность молярных зна
чении свободной энергии возбужден
ных ионов и ионов, находящихся 
в равновесных позициях в решетке 
или, в общем случае, в их первона
чальных состояниях.
Величину ДG* можно представить 
в виде трех членов:

Дб* =  Д Е* — ГД5* +  РДУ*,

где ДS* и ДУ* — энтропия актива
ции и объем активации соответствен
но. Таким образом,

~  кТ ( ДS* \  I — АЕ* \
~  ~1Г \ ехР ~ R ~ ) (ex p — ^ — ) х

X ( e x p - ^ l ) .  (5-16)

Точное значение ДS* не всегда ясно. 
В случае диффундирующего иона оно 
будет, по-видимому, соответствовать 
дополнительной трансляционной сте
пени свободы, необходимой иону для 
перемещения по решетке. Если пред
положить, что знак Д£* совпадает 

-со знаком ДS  — изменением энтро
пии самой реакции, то уравнение 
{5-16) даст объяснение, почему реак
ции обычно идут гораздо быстрее 
в направлении, характеризующемся 
возрастанием энтропии (например, 
плавление или испарение), чем в про
тивоположном направлении (кри
сталлизация или конденсация). 
Гомогенные системы. Скорость хими
ческой реакции, протекающей в от
дельной гомогенной фазе (например, 
в водном растворе), описывается 
уравнением типа

где са, сь, сс — концентрации различ
ных химических веществ, m и п — 
небольшие числа, а К  —«константа 
скорости», которая экспоненциально 
зависит от температуры, а также от 
природы растворителя. Ее значение 
дается выражением вида, аналогич
ного уравнению (5-16).
Подобного же типа уравнение мож- 
жет описывать гетерогенные реакции

(те, что включают несколько фаз), 
идущие через посредство раствора. 
Так, когда арагонит СаС03 перехо
дит при 100° С в кальцит СаС03 
в результате растворения в водном 
растворе, из которого затем выпадает 
более устойчивый кальцит, можно 
установить, что скорость превраще
ния пропорциональна произведению 
концентраций ионов Са2+ и (Н С 03)~ 
в растворе.
Гетерогенные системы. Гетерогенные 
реакции с участием двух и более фаз 
обычно идут в несколько отдельных 
этапов. Когда магнетит взаимодей
ствует с кислородом, скорость образо
вания гематита зависит от: 1) скоро
сти, с которой молекулы кислорода 
ударяются о поверхность; 2) ско
рости, с которой молекулы 0 2 раз
рываются; 3) скорости, с которой 
атомы кислорода присоединяются к 
атомам железа на поверхности, что 
сопровождается обменом электрона
ми; 4) скорости, с которой или ато
мы кислорода диффундируют внутрь, 
или атомы Fe диффундируют к по
верхности. Полная скорость реак
ции, естественно, определяется ско
ростью самого медленного этапа. 
Диффузия. Диффузия в твердых те
лах — это обычно процесс, харак
теризующийся малыми скоростями. 
Скорость диффузии описывается ко
эффициентом диффузии D , опреде
ляемым из соотношения 1

q* =  — D grad aiy (5-17)

1 Отметим сходство этого уравнения с урав
нением теплопроводности (2-12). Если чис
ло диффундирующих частиц сохраняется, 
div qt =  0, и концентрация определяется 
уравнением точно такой же формы, как 
и температура (уравнение (12-3)):

дс _ ъ  д2с
~ д Г ~  ~дх£

для одномерного случая. Таким образом, 
время, необходимое для изменения концен
трации, растет как квадрат расстояния, 
на которое распространяется диффузия, 
и изменяется обратно пропорционально 
константе диффузии.
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где q; — поток диффундирующих ча
стиц типа i , пересекающих единич
ную поверхность в единицу времени 
(например, моль/см2 *с), a at — ак
тивность компонента i или его кон
центрация, если i образует идеаль
ный раствор в среде, через кото
рую он диффундирует. Знак минус 
в уравнении (5-17) напоминает нам, 
что перенос происходит из области 
высокой активности в область низ
кой активности. Величина/), являясь 
отношением двух векторов, пред
ставляет собой тензор (см. стр. 119), 
и ее значение зависит главным обра
зом от особенностей направлений 
в кристалле, в котором происходит 
диффузия. Как обычно, величина D 
зависит от температуры следующим 
образом:

D =  D0e~E/RT.

Энергии активации в случае диффу
зии в силикатах обычно составляют 
20—100 ккал/моль или от 1,4 до 
7• 10“12 эрг/атом (от 1 до 5 эВ). 
Энергия активации, как правило, 
возрастает с увеличением размеров 
и зарядов диффундирующих ионов. 
Во многих силикатах коэффициенты 
диффузии составляют от 10 “20 до 
10~6 см2«с-1 при температурах 500— 
1000° С. Таким образом, диффузия 
в твердых телах — процесс медлен
ный, и ее редко принимают во вни
мание при переносах материи на рас
стояния более нескольких сантимет
ров. Мы обычно обнаруживаем зо
нальные кристаллы граната, плагио
клаза и т. д. размерами в 1 мм и 
меньше, в которых градиент кон
центрации сохраняется в течение 
миллионов лет.
Образование центров зарождения 
новой фазы. Когда образуется новая 
фаза, скажем путем осаждения из 
насыщенного раствора, некоторое 
число молекул растворенного веще
ства может ассоциироваться в соот
ветствующую конфигурацию и обра
зовывать зародыш новой фазы. Одна
ко из-за наличия поверхностного на

тяжения свободная энергия моля 
вещества в форме небольших зерен 
радиусом г превышает свободную 
энергию того же количества веще
ства, сконцентрированного в одном 
образце, на величину AGa =  2aF /r, 
где V  — молярный объем. Член 
2cV имеет обычно порядок 
10“4—10~2 кал* см/моль, так что, 
если г, скажем, равно 10~6 см, вели
чина ДGa довольно значительна. Для 
образования зародышей необходимо* 
чтобы маточный раствор был пересы
щен; в противном случае небольшие 
ядра будут перерастворяться в нем 
(из-за своей избыточной свободной 
энергии) с такой же скоростью, с ка
кой они и образуются. Зародыши 
образуются, когда соответствующее 
число молекул растворенного веще
ства случайно на короткое время 
оказывается вместе; такое ядро про
должает существовать только в том 
случае, если оно сумело достичь 
некоторых критических размеров г 
при которых его тенденция к пере- 
диссоциации исчезает г. Образование 
таких критических кластеров — яв
ление довольно редкое, и поэтому 
возникновение активных центров 
представляет собой сравнительно 
медленный процесс, как об этом 
можно судить по так и незакристал- 
лизовавшимся вулканическим стек
лам. Существование на поверхности 
неустойчивых полиморфных модифи
каций (например, силлиманита и 
кристобалита) может быть обуслов
лено незначительной скоростью об
разования зародышей стабильной 
формы. Относительно медленный про
цесс образования активных центровг 
вероятно, ответствен также за часто 
наблюдающееся появление фаз в РТ-  
полях, где они метастабильны по от
ношению к некоторым другим фазам. 
Например, кристобалит, высокотем
пературная форма S i0 2, быстрее об-

1 Критический радиус гс таков, что 2aV/rc 
равно разности химических потенциалов 
между растворенным веществом в пересы
щенном растворе и в твердой фазе.
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разуется из раствора или из аморф
ного кремнезема, чем кварц, даже 
в той температурной области, где 
кварц устойчив. Кристобалит может 
-затем медленно переходить в кварц; 
в лабораторных экспериментах это 
превращение часто идет через проме
жуточную фазу — другую метаста- 
бильную полиморфную модификацию 
<(кремнезем-К), не известную в при
роде.
Полиморфные превращения. Поли
морфные превращения, за исключе
нием так называемых превращений 
«смещения», происходят обычно мед
ленно. При превращениях смещения 
^(например, а  — p-превращении квар
ца) не происходит изменения коорди
национного числа, а лишь незначи
тельно меняются длины связей и 
углы. В этом процессе не участвует 
диффузия, а поверхностная энергия 
на границе раздела двух фаз, по-ви
димому, мала, и поэтому образова
ние зародышей не встречает никаких 
затруднений. Превращения смеще
ния обратимы и происходят быстро. 
В некотором смысле подобный пере
ход можно уподобить «собственному 
колебанию» кристалла.
Примером полиморфного превраще
ния, представляющего значительный 
интерес для геологов, может быть 
переход кальцит — арагонит. При 
условиях, типичных для поверхно
сти Земли, кальцит устойчив; араго
нит же, обладая большей плотностью, 
чем кальцит, становится устойчивым 
при давлениях более 3,4 кбар при 
0° С (наклон кривой моновариантно- 
го равновесия равен 16,6 бар/град). 
В океанических осадочных породах 
часто присутствуют обе формы, и 
в обеих из них могут сохраняться 
морские организмы. Во влажных от
ложениях арагонит быстро перехо
дит в кальцит, за исключением тех 
случаев, когда этому препятствуют 
органические мембраны, такие, как 
выделения морских животных, пре
дохраняющие их раковины от раство
рения. Экспериментальные исследо

вания показывают, что при низком 
давлении в водном растворе легко 
синтезировать любую из этих форм 
СаС03: высокие концентрации каль
ция и СО2 предпочтительнее для 
кальцита, а высокие концентрации 
магния — для арагонита. В сухих 
условиях превращение происходит 
медленно, но может наблюдаться око
ло 400° С; в этих случаях удается 
заметить, как в монокристалле ара
гонита образуются активные цент
ры, а затем граница между арагони
том и вновь образовавшимся каль
цитом медленно распространяется 
все на большую часть кристалла ара
гонита. Энергия активации в этом 
случае равна примерно 60 ккал/моль, 
что означает, что если на полное пре
вращение одной фазы в другую при 
400° С требуются часы или дни, то 
при температурах ниже 200° С про
цесс будет длиться тысячи лет. 
Арагонит образуется и сохраняется 
в некоторых метаморфических поро
дах, которые подвергались, как это 
устанавливается по минералогиче
ским данным, давлению порядка не
скольких килобар; такое давление 
обеспечивалось, вероятно, глубиной 
залегания. Вообразим теперь (фиг.
5-6), что отложения, содержащие 
кальцит, постепенно опускаются 
вниз и достигают глубины, на кото
рой может образоваться арагонит. 
Затем выброс или эрозия медленно 
выносят назад на поверхность эти 
породы, в которых сохранился ара
гонит, и мы его обнаруживаем. Ни 
в один из моментов подъема породы 
не могли подвергаться нагреванию 
до температур, существенно превы
шающих 200° С на тех глубинах, 
где устойчивой фазой является каль
цит. Температуре 200° С на равно
весной кривой отвзчает давление 
6,7 кбар (точка В). Поскольку дав
ление 1 кбар в породах возникает 
на глубине около 3,3 км, можно 
заключить, что температура не уве
личивается с глубиной больше, чем 
на (200/6,7)«3,3 «  10° С на километр
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ф и г . 5-6 . Фазовая диаграмма для системы 
кальцит — арагонит, на которой показаны 
равновесная кривая (ху) и Р Г-кривая, 
отвечающая термальному градиенту земной 
коры ~ 10° С/км.

(обычно она увеличиваетея гораздо 
быстрее, чем здесь; см. гл. 11). Сле
дует отметить, что изучение кинетики 
может пролить свет на исследование 
термальных и тектонических про
цессов.

Необратимые процессы
На предыдущих страницах мы рас- 
сматривали главным образом усло
вия химического равновесия. Поня
тие равновесия заключает в себе, как 
уже отмечалось ранее, постоянство 
энтропии, которая должна быть мак
симальна для данных Е  и V. О рав
новесных условиях нельзя, следова
тельно, говорить, если в системе про
исходит необратимый процесс, сопро
вождающийся увеличением энтро
пии. Примерами необратимых процес
сов могут служить перенос тепла 
при наличии градиента температуры 
или диффузия при градиенте концен
трации. Выводы, полученные из 
изучения равновесных условий, мо

гут все же оказаться полезными 
в случае незначительных градиентов 
(температуры или концентрации); 
геотермальный градиент ~ 2 0  град/км 
в лабораторных условиях соответ
ствует разности температур лишь, 
в 0,002° между верхом и дном сосуда 
высотой 10 см. Тем не менее в мас
штабах Земли необратимые процес
сы могут оказаться очень существен
ными.
Из классической термодинамики сле
дует, что для необратимого процесса 
dS >  dQ/T.  Д ля изолированной си
стемы, у которой обмен тепла с ок
ружающей средой отсутствует, dS  >  
>  0. Это неравенство, и оно ничего 
не говорит об истинной величине d S r 
кроме того, что эта величина поло
жительна и больше минимума (dQ/T)r 
отвечающего равновесию. Д ля того 
чтобы изучать необратимые процес
сы, необходимо, следовательно, рас
ширить законы термодинамики. Мож
но предложить полезный дополни
тельный принцип, гласящий, что 
устойчивым состоянием системы, в 
которой происходит необратимый 
процесс (например, перенос тепла), 
будет такое, при котором прирост 
энтропии имеет минимальное значе
ние, согласующееся с внешними свя
зями, не позволяющими системе прий
ти в равновесное состояние (напри
мер, разность в температурах, под
веденных к точкам системы).
Не вдаваясь в обсуждение выводов, 
которые можно получить из этого и 
других принципов термодинамики 
необратимых процессов, достаточно 
сказать, что они в ряде случаев поз
воляют получить важные геохимиче
ские результаты: постоянный гра
диент температуры в растворе в об
щем случае приведет к градиенту 
концентрации, и наоборот. Это явле
ние известно как эффект Соре, кото
рый в некотором отношении можно 
сравнить с концентрационным гра
диентом, обусловленным гравита
ционным полем, за исключением того 
факта, что последнее явление пред
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ставляет собой равновесный про
цесс; кроме того, гравитационные 
силы не смещают химического равно
весия в реакциях, идущих с сохране
нием массы, в то время как во всех 
реакциях, в которых энтропия не со
храняется, равновесие смещается под 
дейстием температуры. Таким обра
зом, и гравитационный, и темпера
турный градиенты стремятся нару
шить однородность состава, которая 
в противном случае будет сохра
няться. Вспомним, что перенос тепла 
используется в химической промыш
ленности в процессах очистки, та
ких, например, как разделение изо
топов или выращивание больших 
синтетических кристаллов кварца из 
гидротермального раствора.
Теория эффекта Соре довольно слож
на и здесь не будет рассматривать
ся г. Мы лишь упомянем, что в би
нарном растворе, находящемся 
в устойчивом состоянии, концентра
ция Ci компонента 1 должна подчи
няться соотношению

[ î (1 — ^i)]_1 grad =  — s grad Г,

где s — коэффициент Cope, завися
щий как от материала, так и от 
коэффициента тепловой диффузии 
в растворе. Нам неизвестно ни одно
го экспериментального определения 
величины s в силикатных расплавах. 
Заметим, что эффект Соре вызывает 
обратный эффект Дюфора, согласно 
которому градиент концентрации вы
зывает градиент температуры.
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Земная кора состоит преимуществен
но из продуктов многократного про
явления вулканизма и плутонизма 
(глубинной магматической деятель
ности). Плутонические породы из се
мейства гранитов образуют непре
рывные выходы на дневной поверх
ности континентальных щитов в пре
делах площадей в тысячи квадрат
ных километров. Горные породы, 
возникшие при относительно моло
дых и современных эпизодах вулка
нической и интрузивной деятельно
сти, хотя и распространены преры
висто, тем не менее в целом вносят 
внушительный вклад в продолжаю
щую расти земную кору. Д ля иллю
страции этого положения приведем 
лишь один пример. В раннемеловое 
время в южной части Бразилии изли
лись базальтовые лавы общим объе
мом более полумиллиона кубических 
километров. Больш ая часть этих вул
канических пород изверглась в от
носительно короткий период времени 
10 млн. лет (130—120 млн. лет назад). 
Такие грандиозные излияния от
нюдь не уникальны. Такого же мас
штаба скопления базальтовых лав 
возникли в меловое время на плато 
Декан в Индии, а в третичное время 
покрыли значительную часть терри
тории штатов Айдахо, Вашингтон и 
Орегон. Андская геосинклиналь в се
верной и центральной частях Чили 
на протяжении 3000 км при ширине 
150—200 км выполнена мощной стра
тифицированной толщей юрских и 
меловых пород, представленных пре

имущественно лавами среднего по со
держанию кремнезема состава, на
зываемыми андезитами, а также кис
лыми пирокластами. Общая мощ
ность этих вулканических пород со
ставляет не менее 35 км.
О магматических процессах мы знаем 
меньше, чем об их продуктах — из
верженных горных породах. В на
стоящее время, как и в прошлом, 
в различных более или менее слу
чайно расположенных участках, не
сомненно, протекают плутонические 
процессы. В ряде случаев проявле
ния плутонизма предполагаются на 
глубине ниже поверхностных зон со
временной вулканической и сейсми
ческой деятельности. Однако эти про
цессы не поддаются прямым наблю
дениям. С другой стороны, вулканизм 
можно изучать непосредственно в 
процессе его проявления. В связи 
с этим мы начнем наш обзор магма
тических явлений с современных вул
канических процессов.

Вулканизм

Вулканические извержения

Формы вулканических извержений 
многообразны. Один тип изверже
ний — из кратера или из открытой 
трещины на поверхность поступает 
спокойно и л и  очень бурно силикат
ный расплав. В расплаве содержатся 
растворенные газы, которые доволь
но спокойно отделяются при выходе 
лавы на поверхность и уменьшении
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давления. Это явление похоже на вы
деление пузырьков углекислого га
за в момент открывания бутылки 
с газированной водой. В изверже
ниях другого типа участвуют преиму
щественно газы, выделение которых 
происходит внезапно, с разрушитель
ной силой. Между этими двумя ти
пами извержений существуют все 
постепенные переходы. Способ из
вержения, очевидно, в значительной 
степени обусловлен вязкостью маг
мы, которая в свою очередь зависит 
от ее состава. Расплавы, обогащен
ные S i0 2, обладают очень высокой 
вязкостью, как и жидкий кремне
зем в чистом виде. Это объясняется 
тем, что в обоих случаях расплавы 
в основном состоят из полимеризо- 
ванных групп [S i0 4]. Легче происхо
дит истечение газа из расплавов 
с небольшой вязкостью, как это вид
но на примере спокойного отделения 
пузырьков, столь характерного для 
базальтовых лав.
При нескольких спокойных изверже
ниях базальтовых лав были уста
новлены весовые соотношения газа 
и несущего его расплава. Содержа
ние газовой фазы составляет от 0,5 
до 1.% . С другой стороны, в кратере 
Ниирагонго, расположенном в пре
делах Западно-Африканского рифта 
севернее озера Киву, существует ла
вовое «озеро»— скопление лавы, на
ходящейся в состоянии белого кале
ния при температуре около 1100° С. 
В подобном состоянии «озеро» нахо
дится непрерывно с тех пор, как 
этот вулкан был впервые изучен 
европейскими учеными еще в пер
вые годы нашего столетия. Деятель
ность вулкана в этом случае выра
жается в непрерывном отделении пу
зырьков газа, в результате чего лава 
в озере перемешивается. Таким обра
зом, величина отношения газ/лава 
в продуктах этого вулкана в настоя
щее время представляется совершенно 
неопределенной. Необходимо отме
тить, что количество тепла, излучае
мого поверхностью лавового озера,

составляет 1 кал/(с см2), что при
близительно в 106 раз превышает 
нормальный тепловой поток (гл. 11). 
Точно не известно, каким образом 
это тепло переносится к поверхно
сти. Вероятнее всего, это осуществ
ляется посредством термической кон
векции в вулканическом канале, че
му в значительной мере способствует 
просачивание газовых пузырьков. 
Вулканические извержения происхо
дят через разные интервалы времени. 
Крупнейший вулкан Гавайских ост
ровов Мауна-Лоа в течение прошлых 
двух столетий извергался через 3—
4 года. Но ранее он в течение дли
тельного времени находился в со
стоянии покоя, о чем свидетельствует 
глубокое выветривание вулканиче
ских потоков, излившихся на пред
шествующем этапе деятельности вул
кана. Извержение расположенного 
поблизости вулкана Килауэа проис
ходит несколько чаще, чем Мауна- 
Лоа, в среднем примерно 1 раз 
в 2—3 года. Объем лав, изливаю
щихся из этого вулкана, относитель
но невелик. Так, в пределах вулка
нического цикла 1913—1924 гг. за 
период 1918—1921 гг. объем излив
шихся лав составил 0,1 км3. Извер
жение других вулканов происходит 
реже. Между извержением Везувия, 
разрушившим Помпеи в 79 г. н. э., 
и следующим эпизодом его деятель
ности прошло около 1600 лет. Про
должительность одного извержения 
может колебаться от нескольких ча
сов до нескольких лет. Общая про
должительность периодической дея
тельности вулканов точно не извест
на. Вероятно, период их жизни 
не превышает примерно 106 лет. 
Вулканические извержения обычно 
проявляются в определенной точке, 
вокруг которой и возникает вулка
ническая постройка «центрального 
типа». За счет базальтовых лав в свя
зи с их малой вязкостью образуются 
«щитовые вулканы» с крутизной скло
нов не более 10°. В результате взрыв
ных извержений вязких андезитовых
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магм образуются вулканы с более 
крутыми склонами, получившие на
звание вулканы типа Фудзиямы. 
С другой стороны, излияния ба
зальтовых лав могут также проис
ходить через трещины в ослабленных 
линейных зонах земной коры. Наи
более крупное зарегистрированное» 
извержение этого типа произошло 
в 1783 г. в Исландии, когда из тре
щины Лаки длиной около 30 км 
излилось более 10 км3 базальтов, по
крывших площадь около 500 км2. 
Ни одно из 200 извержений, зареги
стрированных в продолжительной 
истории вулканизма Исландии, не 
идет ни в какое сравнение с этим 
извержением.

Природа газовой фазы

Газы, выделяющиеся из вулканов, 
очевидно, играют очень важную роль 
при вулканических эксплозиях 
(взрывных извержениях). Эти газы 
несут в себе информацию о природе 
флюидов, которые, возможно, цирку- 
лируют на глубине, а также, как мы 
увидим далее, вероятно, сыграли ре
шающую роль при формировании 
атмосферы и гидросферы; последние, 
по-видимому, преимущественно или 
даже исключительно имеют вулка
ническое происхождение (гл. 13).
Все газы в пробах, отобранных не
посредственно в вулканических жер
лах и из охлаждающихся лавовых 
потоков, а также заключающиеся 
в пузырьках консолидировавшихся 
лав и извлеченные оттуда при нагре
вании образцов в вакууме, неизмен
но характеризуются примерно оди
наковым составом. Главную роль 
в этих газах играют водород, кисло
род, углерод и сера. В конкретных 
образцах и пробах эти химические 
элементы связаны в те или иные мо
лекулы, природа которых зависит от 
температуры, что в свою очередь 
обусловлено смещением химического 
равновесия. В вулканических газах 
неизменно присутствует вода, но при

высоких температурах проявляется 
ограниченная диссоциация молекул 
на Н 2 и 0 2. Сера может встречаться 
в виде H 2S, в самородном состоянии, 
в виде S 0 2 или даже может быть 
представлена микроскопическими ча
стицами сульфатов (преимуществен
но Са, Na и К), вынесенными газами? 
во взвешенном состоянии. Углерод 
присутствует в виде СО и С 02. Исхо
дя из рассмотрения термодинамиче
ских соотношений, представляется, 
что в смеси воды, серы и углерода,, 
количества которых соответствуют 
содержаниям этих компонентов в 
вулканических газах, сера при вы
соких температурах должна присут
ствовать преимущественно в виде 
S 0 2, а при низких — в форме H 2S. 
Свободный водород в заметных ко
личествах должен появляться лишь 
при самых высоких температурах.
Во всех случаях вулканические га
зы состоят преимущественно из Н 20 ; 
второй по количеству их компо
нент — С 02. Величина отношения 
Н 20 /С 0 2 (по весу) обычно колеблет
ся от 3 до 10. Помимо этих двух ком
понентов, в вулканических газах 
также обычно присутствуют сера, 
бор, азот, аргон и некоторые другие 
редкие газы. За счет хлора и фтора 
в вулканических газах появляются 
НС1 и HF. Точно не известно, какая 
доля элементов, высвобождающихся 
в процессе извержения, имеет «юве
нильное» происхождение. Так, воз
можно, значительная часть азота по
падает в пробы вулканических газов 
из воздуха в процессе опробования 
или ранее, непосредственно в вул
каническом жерле. С 02 в некоторых 
случаях может появляться в вулка
нических газах в результате терми
ческого разложения карбонатов в 
процессе подъема магмы и проник
новения ее сквозь осадочные и дру
гие породы. Вода частично может 
иметь атмосферное происхождение. 
Просочившись на глубину, она могла 
вновь выноситься на поверхность 
с расплавом. Изучение изотопного
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состава (дейтерий, отношение 180 / 160), 
определенно свидетельствует, что зна
чительная часть воды горячих источ
ников вулканических областей имеет 
метеорное происхождение. Аргон вул
канических газов, так же как и азот, 
вероятно, частично имеет атмосфер
ную природу. По-видимому, одна
ко, он в значительной степени пред
ставлен радиогенным изотопом 40Аг, 
возникшим в результате распада 40К 
в мантии.
В вулканических газах также при
сутствует неожиданно большое коли
чество различных металлов. Это 
установлено исследованиями отложе
ний вокруг мелких жерл (фумаро- 
лы), из которых длительное время 
после извержения происходит истече
ние газов, а также при изучении 
медленно охлаждающихся сплош
ных лавовых потоков и непосред
ственно вулканических кратеров. 
Во всех этих случаях установлено 
присутствие железа, меди, цинка, 
ртути и множества других металлов. 
Присутствие меди в форме хлорида 
установлено по характеристическим 
полосам спектра пламени, которое 
иногда наблюдается непосредственно 
в момент извержения базальтовых 
лав [предполагается, что это пламя 
горения (окисления) серы, происхо
дящего при смешивании вулканиче
ских газов с воздухом]. Таким обра
зом, представляется, что вулкани
ческие газы могут переносить мно
гие из элементов, которые типичны 
для контактово-метаморфических по
род и рудных жил.

Механизм извержения

Значительная часть нашей инфор
мации о природе вулканических из
вержений получена в результате не
прерывных наблюдений за деятель
ностью двух близко расположенных 
гавайских вулканов — Мауна-Лоа и 
Килауэа. Из этих вулканов изли
ваются базальтовые лавы, имеющье 
небольшую вязкость. За несколько

недель перед извержением заметно 
возрастает частота проявления мел
ких землетрясений, фокусы которых 
располагаются на глубине 50—60 км, 
т. е. несомненно внутри мантии, по
скольку в этом районе океаническая 
кора имеет толщину не более не
скольких километров. Фокусы зем
летрясений постепенно перемещают
ся на меньшие глубины. Сеть чув
ствительных угломеров в этот период 
фиксирует постепенное разбухание 
вулканической постройки в целом, 
как будто в нее с глубины под дав
лением поступает жидкость. В конеч
ном счете на вершине кратера или 
в некоторых точках по четким ослаб
ленным линиям на склонах вулка
на на дневную поверхность проры
вается лава. Обычно излияние про
исходит в тех же точках, что и при 
прежних извержениях. Такие точки, 
рассматриваются как выходы на по
верхность залеченных трещин, про
тягивающихся в глубину вулканиче
ской постройки. На первой стадии 
извержения лава обычно интенсивно 
фонтанирует, что, видимо, опреде
ляется ее собственной кинетической 
энергией. Позднее извержение ста
новится более спокойным, в излия
нии лавы происходят перерывы, и 
в конечном счете оно затухает. 
Состав лавы, изливающейся из од
ного вулкана, как это выясняется 
цри изучении последовательных по
токов, может значительно изменять
ся во времени даже в пределах деся
тилетий. Аналогичным образом син
хронные потоки двух расположенных 
поблизости вулканов также могут 
значительно отличаться по составу. 
Обычно проявляется лишь слабая 
связь во времени между вулканиче
ской деятельностью двух располо
женных рядом центров активности. 
Так, для Мауна-Лоа и Килауэа, 
кратеры которых отстоят друг от 
друга на 30 км, в их современной 
прерывистой деятельности не уда
лось установить корреляции. Все 
это позволяет предполагать, что
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каждый вулкан питается из само
стоятельного неглубокого резервуара, 
в котором магма в промежутке меж
ду извержениями последовательно 
преобразуется, например, в резуль
тате проявления фракционной кри
сталлизации. Советские ученые уста
новили, что поперечные сейсмиче
ские волны (£-волны, которые не мо
гут проходить сквозь жидкость), ге
нерировавшиеся на одной стороне 
андезитового * вулкана Ключевской 
Сопки на Камчатке, не регистриро
вались станциями, расположенными 
на другой стороне этого вулкана. 
Эти соотношения объяснимы «экра
нированием» волн магмой в резер
вуаре на глубине порядка 60 км. 
Поскольку силикатные расплавы об
ладают меньшей плотностью, чем 
твердое вещество того же состава, 
восходящие движения магмы сквозь 
твердую земную кору обычно связы
вают с гравитационными силами. 
Действительно, контролирующая 
роль гравитации проявляется в том, 
что вулканы не поднимаются выше 
определенной высоты. При статиче
ских условиях высота fe, до которой 
колонна жидкости с плотностью di 
может подняться над основанием ко
лонны твердых пород мощностью Н , 
определяется выражением

ghdi =  gHds,

где d8 — плотность твердой породы. 
Следовательно,

h — Н ds — di
Н  ““ dt

Плотность базальтовой магмы di рав
няется 2,8 г/см3; плотность верхней 
мантии вероятно, близка к 3,3. 
Таким образом, (ds — di)/di =  0,15. 
Следовательно, h — Я , высота вул
кана, составляет 0 ,15# . Вулкан 
Мауна-Лоа на Гавайских островах 
возвышается над морским дном при
мерно на 8 км. Отсюда следует, что 
Я  =  55 км, что находится в хоро
шем соответствии с сейсмическими 
данными. Иными словами, гидро

статическое давление колонны жидко
сти равняется давлению в источ
нике этой жидкости, обусловленному 
нагрузкой (мощность Н) материала 
с плотностью ds.
Масштабы вулканических эксплозий 
поражают, но механизм их недоста
точно ясен. Катастрофическое извер
жение андезитового вулкана Кра
катау (Индонезия) в 1883 г. было 
слышно в Австралии, почти за пять 
тысяч километров. Кроме того, воз
никшие при этом атмосферные зву
ковые волны обошли вокруг всего 
земного шара. При извержении в ат
мосферу было выброшено около 
18 км3 твердых частиц всех разме
ров. Наиболее мелкие из этих частиц 
оставались в воздухе во взвешенном 
состоянии более года, обусловливая 
необычные метеорологические эффек
ты. Взрывная энергия эксплозии бы
ла оценена в 102в эрг. Вулканиче
ское облако поднялось в высоту 
на 20 км. По наблюдениям скорости, 
с которой обломки пород летят вверх 
в момент эксплозивного извержения, 
можно грубо судить о давлении газа 
при взрыве. Обычно находят, что 
это давление должно быть порядка 
102—103 бар. Каким же образом раз
виваются такие давления? 
Эксперименты свидетельствуют, что 
растворимость воды в силикатном 
расплаве возрастает примерно про
порционально корню квадратному из 
величины давления воды в процессе 
предполагаемой реакции

Н20 +  02- =  2(ОН)-.
Пар Расплав Расплав

При постоянном давлении раствори
мость по мере увеличения темпера
туры уменьшается, а от состава рас
плава зависит слабо. При темпера
туре 1100° С и давлении 1000 бар со
держание воды в базальтовом рас
плаве может составлять около 
3 вес.% . Парциальное давление воды 
в газовой фазе, находящейся в рав
новесии с базальтовым расплавом,
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содержащим 1% воды, должно быть 
около 100 бар. Если это давление 
падает ниже указанной величины, 
происходит вскипание воды. Однако 
в статических условиях давление, 
развиваемое выделяющимися газа
ми, не может превышать 100 бар без 
того, чтобы вода не переходила об
ратно в раствор. Д ля возникновения 
давления в 1000 бар внутри андези- 
тового вулкана, видимо, необходимо 
присутствие избыточного количества 
воды, и, вероятно, ее содержание 
должно составлять 4—5% . 
Теоретически высокое давление воды 
может развиваться в результате ох
лаждения и кристаллизации магмы. 
Поскольку вода не входит в минера
лы ранних стадий кристаллизации 
(оливин, пироксен, плагиоклаз, окис
лы титана и железа), ее концентра
ция в расплаве должна возрастать 
в процессе его кристаллизации. Дав
ление паров при этом также должно 
увеличиваться и в некоторых систе
мах, возможно, достигает очень высо
ких величин, порядка 1Q3 бар. Когда 
давление воды уравнивается с внеш
ним давлением, должно происходить 
вскипание и выделение ее из рас
плава. Такой процесс получил назва
ние ретроградного кипения, посколь
ку оно вызывается охлаждением. 
Можно представить себе магматиче
ский резервуар внутри вулкана, 
в котором происходит медленная 
кристаллизация, сопровождающаяся 
постепенным увеличением давления 
воды. Н а определенной стадии это 
давление превысит прочность вулка
нической постройки и снимется по
средством эксплозии. Однако, судя 
по преимущественно стекловатому 
состоянию пирокластического мате
риала при эксплозивных изверже
ниях, как это, например, имело ме
сто при грандиозном извержении 
Кракатау, можно полагать, что 
эксплозивные извержения проявля
ются в то время, когда магма еще 
находится в существенно жидком 
состоянии. Ретроградное кипение

должно проявляться лишь после зна
чительной раскристаллизации маг
мы. Таким образом, эта дилемма 
остается неразрешенной.
Механизм эксплозивных изверже
ний, несомненно, должен также опре
деляться кинетическими факторами, 
например скоростью образования га
зовых пузырьков. С такими кинети
ческими проблемами связано образо
вание палящих туч (nuees ardentes). 
Впервые палящ ая туча наблюдалась 
при извержении Мон-Пеле на Мар
тинике в 1902 г. Она представляла 
собой облако твердых вулканических 
частиц высокой температуры, взве
шенных в газе, которое внезапна 
выделилось из кратера и вследствие 
своей относительно высокой сред
ней плотности быстро стекало вниз 
по склону вулкана. Скорость движе
ния палящих туч чрезвычайно вели
ка. Частично она стимулируется 
внутренними факторами. Очевидно, 
каждая частица в процессе движения 
выделяет газ, создавая столь интен
сивную турбулентность, что даже 
относительно тяжелые твердые ча
стицы не осаждаются, а продолжают 
двигаться с тучей. Когда, наконец, 
палящая туча приходит в состояние 
покоя, входившие в ее состав твер
дые частицы еще настолько горячи* 
что проявляют тенденцию к свари
ванию. За счет палящих туч, как 
полагают, обычно образуются так 
называемые сваренные туфы (игним- 
бриты). В деталях механизм изверже
ния палящих туч еще остается зага
дочным. Следует, однако, заметить, 
что сваренные туфы по существу 
представляют главный продукт кис
лого вулканизма. Типичными пред
ставителями этих пород могут слу
жить относительно маломощные про
слои игнимбритов, развитые, одна
ко, на огромных площадях и в це
лом слагающие большие объемы. Та
кие горизонты игнимбритов развиты 
в пределах Невады и Юты. Для всех 
игнимбритов характерно высокое со
держание кремнезема.
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Географическая корреляция 
вулканической и сейсмической 
деятельности

На Земле известно около 800 дейст
вующих вулканов. Значительно боль
шее число вулканов извергалось на
столько недавно, что они еще очень 
слабо эродированы. Географическое 
распределение вулканов далеко не 
случайно. Они совершенно отсутст
вуют на континентальных щитах и 
в наибольшей мере сконцентрирова
ны в пределах «огненного кольца», 
опоясывающего Тихий океан. Сюда 
относятся вулканы западных окраин 
обеих Америк, Алеутских островов, 
Камчатки, Курил, Японии, Филип
пин, Новой Британии, Новой Зе
ландии и Антарктиды.
Между современной вулканической и 
сейсмической деятельностью суще
ствует явная географическая корре
ляция. Многие действующие вулка
ны располагаются внутри или вбли
зи сейсмических поясов, в которых 
также концентрируются эпицентры 
зарегистрированных землетрясений 
{фйг. 8-77). В деталях, однако, эта 
корреляция далека от совершенства. 
Крупные сейсмические пояса имеют 
значительно большую протяжен
ность, чем включенные в них зоны 
вулканизма. Так, в Тихоокеанском 
поясе на расстоянии 2000 км — ме
жду вулканом Лассен-Пик в север
ной Калифорнии и действующими 
вулканами центральной Мексики — 
неизвестны проявления вулканизма. 
Такие же перерывы наблюдаются 
в широтной сейсмической зоне, про
тягивающейся из западного Среди
земноморья через Турцию, Иран, 
Памир и Гималаи к Индонезийской 
островной дуге. Несколько дейст
вующих вулканов расположено 
в Средиземноморье (Этна, Везувий 
и др.).
В пределах Кавказа также хорошо 
известно несколько недавно потух
ших вулканов; весьма многочислен
ны действующие вулканы в Индоне

зии. Однако они совершенно отсут
ствуют на территории Турции и 
в высокогорных районах Централь
ной Азии. Даже при совпадении 
сейсмических и вулканических зон 
устанавливаются в более мелком 
масштабе некоторые несоответствия. 
В Новой Зеландии, например, вул
канические извержения происходят 
гораздо реже, чем сильные землетря
сения.
Вулканическая деятельность здесь 
ограничена пределами территории, 
размер которой пе более 250 X 100 км 
(зона Уайракей — Таупо, фиг. 9-22), 
тогда как эпицентры крупных земле
трясений очень четко локализуются 
вдоль зон дислокаций, протягиваю
щихся на 1500 км через оба острова. 
Подобная зависимость обнаружи
вается и в Чили. В Атлантическом 
океане эпицентры многих землетря
сений располагаются под гребнем 
срединного хребта или вблизи него; 
вместе с тем вулканические острова 
в этом океане располагаются и за 
сотни километров от срединного 
хребта.
Гавайские острова в Тихом океане 
последние несколько миллионов лет 
были районом непрерывной вулка
нической деятельности, однако эпи
центры крупных землетрясений здесь 
практически не отмечались. 
Вулканические извержения обычно 
предваряются и сопровождаются ло
кальной сейсмической активностью. 
Однако нередко землетрясения игра
ют лишь незначительную роль в про
цессе вулканической деятельности. 
При крупнейшем извержении вулка
на Косигуина в Н икарагуа в 1835 г. 
в течение трех дней было выброшено 
около 10 км3 обломочного материала. 
При этом землетрясения были заме
чены лишь в день, предшествующий 
извержению. Сейсмическая актив
ность, предшествующая извержени
ям гавайских вулканов, определяется 
большей частью лишь геофизически
ми приборами.
Наиболее крупные землетрясения
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ее связаны непосредственно с вул
каническими извержениями. Суще
ствуют, однако, исключения. 20 фев
раля 1835 г. Консепсьон (Чили) и 
другие города южного побережья 
этой страны были разрушены земле
трясением; это совпало по времени 
с  пребыванием там корабля «Бигль». 
•Свидетель события Ч. Дарвин 1 пи
сал: «...в тот же самый час, когда 
-обширный участок суши был значи
тельно и навсегда приподнят, цепь 
вулканов, расположенных в Андах, 
в их части, обращенной к Чили, од
новременно извергла столбы темного 
дыма, й в течение всего следующего 
года продолжалась их необычная 
активность... Таким образом, мы на
блюдали поднятие суши, возрожде
ние вулканической деятельности че
рез давно существующие жерла и 
подводный взрыв (близ Хуан-Фер- 
яандеса), которые были составными 
частями одного грандиозного при
родного явления». Исходя из этих 
своих наблюдений, Дарвин 2 позднее 
писал: «Мне представляется, что эти 
явления доказывают повсеместную 
идентичность механизма, обусловли
вающего поднятие крупных участков 
суши и вулканические изверже
ния».
22 мая 1960 г. в южной части Чили 
вновь произошло сильное землетря
сение и опять наблюдались синхрон
ные вулканические извержения, ока
завшиеся, однако, менее продолжи
тельными. Большинство вулканов 
оставалось в бездействии; на одном 
из них, расположенном в центре 
сейсмической области, произошло ка
тастрофическое извержение, но лишь 
спустя 8 месяцев после землетрясе
ния. Таким образом, даже в Чили 
связь между вулканической деятель
ностью и сейсмической активностью 
оказалась довольно косвенной.

1 Darwin C.t Journal of Researches, Hafner, 
London, 1839, reprinted 1952.
2 Darwin С Geological Observations, 3d ed. 
S m ith Elder, London, 1891.

Вулканическая и тектоническая 
деятельность во времени

Если мы обратимся к геологическо
му прошлому, то опять сможем заме
тить некоторую общую географиче
скую корреляцию между вулканиче
ской и тектонической деятельностью. 
Радиометрические определения абсо
лютного возраста магматических по
род в общем свидетельствуют, что 
такая корреляция не столь совер
шенна, как об этом обычно думали 
ранее. Во многих складчатых горных 
поясах установлены крупные массы 
вулканических и плутонических по
род. В некоторых из этих регионов 
вулканизм проявлялся преимущест
венно на ранней стадии прогибания 
и заполнения осадками геосинклина
ли, а позднее происходило складко
образование и подъем горных цепей. 
Более произвольно происходило 
внедрение гранитной магмы, которое 
обычно осуществлялось в течение 
одного или нескольких кратковре
менных периодов.
Континентальные щиты обычно рас
сматриваются как тектонически ста
бильные области. Можно предпола
гать, что они были устойчивыми и 
в дофанерозойское время. В пределах 
крупных областей, например в Ка
наде, Австралии и Африке, в последо- 
кембрийское время совершенно от
сутствовала вулканическая деятель
ность. Местами в пределах щитов 
возникали региональные рифты и 
проявлялась пространственно связан
ная с ними вулканическая деятель
ность. Так, грандиозные излияния 
базальтов в южной Бразилии в те
чение мелового периода сопровожда
лись возникновением крупнейших 
трещин и расширением щита. За 
пределами региона, покрытого ба
зальтовыми покровами, западнее и 
южнее Рио-де-Жанейро эрозией 
вскрыты корни мезозойских вулка
нов, извергавших щелочную магму. 
Такого же типа вулканическая дея
тельность проявляется в настоящее
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время вдоль Восточно-Африканского 
рифта в пределах Кении и Танзании. 
В недалеком прошлом вулканическая 
деятельность широко проявлялась 
в пределах Тихого океана. Все остро
ва в этом океане имеют вулканиче
ское происхождение. Многие из них 
окаймлены коралловыми атоллами. 
В настоящее время вулканические 
центры действуют лишь в Самоа, 
на островах Галапагос и Гавайских. 
Вероятно, лишь в связи с отсут
ствием соответствующей информации 
бассейн Тихого океана пока не рас
сматривают как регион интенсивного 
проявления тектонической деятель
ности.

Происхождение магмы 
(проблема плавления)
Поскольку точки плавления боль
шинства минералов повышаются с 
давлением, предполагалось, что 
уменьшение давления на породы, 
температуры которых близки к точке 
плавления, могло вызывать генера
цию магмы в верхней мантии. Одна
ко оказалось трудным предложить 
какой-либо простой механизм ло
кального уменьшения давления. Зем
ля находится в состоянии гидроста
тического равновесия. Это означает, 
что на любой данной глубине давле
ние определяется плотностью горных 
пород (или магмы) и ускорением си
лы тяжести, причем ни один из этих 
параметров не может измениться без 
соответствующего изменения массы 
и размеров Земли. Кроме того, почти 
идеальное изостатическое равновесие 
Земли (гл. 10) предотвращает локаль
ные вариации давления на величину 
большую, чем, скажем, 100 бар, в лю
бой фиксированной точке мантии; 
соответствующее изменение темпера
туры плавления не может при этом 
превышать нескольких градусов.
В принципе существует возможность 
уменьшения давления без значитель
ного одновременного понижения тем
пературы. Такие условия могут реа

лизоваться в восходящей ветви кон
векционной ячейки, функционирую
щей в твердой мантии. Однако кон
векция предположительно также 
рассматривается как движущая сила 
тектонической деятельности, а вы
ше уже отмечалось, что корреляция» 
между магматической деятельностью г 
в частности вулканизмом, и тектони
ческими явлениями (развитие гео
синклиналей, горообразование и; 
сейсмическая активность) пока еще- 
установлена плохо. Можно предпо
ложить, что в мантии происходят 
конвекционные явления различных 
типов, причем лишь при определен
ных условиях (например, при неко
торых конкретных температурах v 
скоростях и направлениях течения) 
становится возможным значительное 
плавление. Не исключено, что магма 
может возникать в процессе простого* 
восходящего движения блоков мате
риала мантии, которые, подобно твер
дым каплям, поднимаются в земно» 
коре. Такие «капли» могли переме
щаться без бокового движения, ко
торое весьма характерно для ороге- 
нических движений. Однако для ре
шения этой проблемы в настоящее 
время отсутствуют надежные данные, 
поэтому все высказанные предполо
жения имеют сугубо гипотетический 
характер. Нам достоверно известно' 
лишь то, что магма образуется в ре
зультате плавления твердых горных 
пород в мантии и, вероятно, в наибо
лее глубоких частях земной коры. 
Однако мы еще не имеем какой-либо 
удовлетворительной модели, объяс
няющей механизм такого плавле
ния.

Равновесие кристаллы—  
расплав 
в силикатных системах
Все обычные магмы представляют со
бой силикатные расплавы с незна
чительным количеством таких лету
чих компонентов, как Н 20 ,  S 0 2 или 
HF. Аналогичным образом и магма
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тические породы, как вулканические 
так и плутонические, состоят пре
имущественно из силикатов (включая 
кварц). Таким образом, в проблеме 
генезиса и эволюции магм и извер
женных пород важнейшая роль при
надлежит вопросам плавления много
фазных силикатных систем и вопро
сам отделения силикатов из охлаж
дающихся расплавов (магм). Наиболее 
обширную информацию относи
тельно поведения силикатов в про
цессе кристаллизации получают при 
экспериментальных исследованиях 
в области керамики и металлургии, 
а также при аналогичных собственно 
геохимических исследованиях. Все 
экспериментальные данные подобно
го рода относятся преимущественно 
к равновесиям между кристалличе
скими фазами и расплавами. В боль
шинстве случаев они поддаются про
верке и оценке с точки зрения поло
жений классической термодина
мики.

Термодинамические предпосылки

Эвтектическая кристаллизация.
В двухкомпонентной системе А  — В  
при отсутствии тенденции к образо
ванию твердых фаз с изоморфным 
вхождением в их состав обоих ком
понентов любой расплав промежу
точного состава можно рассматривать 
как раствор А в В  и  наоборот. При 
некотором данном давлении моляр
ная концентрация ха компонента А

в расплаве при температуре Т опре
деляется уравнением (5-14), которое 
может быть записано следующим об
разом:

<w >
где Т т,а — температура плавления 
компонента А , ДSa — энтропия плав
ления, а 7 — коэффициент активно
сти, отражающий в поведении систе
мы отклонение от идеального (при 
котором у  =  !)•
Характерный представитель сили
катных систем этой группы — систе
ма NaAlSi30 8 (альбит) — Fe2S i0 4 
(фаялит) при атмосферном давлении 
(фиг. 6-1). Из уравнения (6-1) сле
дует, что кристаллический фаялит 
может сосуществовать в равновесии 
с расплавом лишь при температурах 
ниже точки его плавления. По мере 
уменьшения содержания фаялита 
в расплаве температура на равновес
ной кривой также должна понижать
ся. В другой половине рассматри
ваемой диаграммы изображена кри
вая плавления смесей, обогащенных 
альбитом, которая понижается в сто
рону от точки плавления чистого 
альбита. Таким образом, на этой 
диаграмме существуют две кривые, 
встречающиеся в уникальной моно- 
вариантной эвтектической точке Е . 
В этой точке жидкость Е  может сосу
ществовать с кристаллами альбита и 
фаялита при постоянной минималь
ной температуре. Рассматриваемая

ф и г . 6-1. Диаграмма равновесной кристаллизации расплава в системе NaAlSi30 8—l;e2S i04 
(Bowen N .  L S c h a i r e r  J . F ., Proc. N atl. Acad. Sci., 22, 349, 1936).
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диаграмма температура — состав 
подразделяется на четыре поля, 
в каждом из которых стабильна одна 
ассоциация фаз. Форма кривой лик
видуса FE  (для случая идеальной 
растворимости) определяется только 
температурой и энтропией плавления 
«фаялита и не зависит от природы 
«растворителя», в данном случае аль
бита.
Для большинства простых минера
лов магматических пород температу
ры плавления при атмосферном дав
лении установлены с точностью до 
нескольких градусов. Второй необ
ходимый нам параметр AS m можно 
вычислить по соответствующим теп
лоемкостям кристаллической фазы и 
стекла того же состава. Эту величи
ну можно получить и другим спосо
бом, а именно прямым калориметри
ческим определением дифференциаль
ных теплот растворения данной кри
сталлической фазы и стекла в каком- 
либо растворителе, например HF. 
Однако данные по AS m для минера
лов магматических пород очень не
многочисленны. Приведем некоторые 
из них для давления Р  =  1 бар 
J кал/(моль • град) ]:
Диопсид
Анортит
Кристобалит
Альбит
•Санидин

CaMgSi2Oe 13 ,8+ 2
CaAl2Si20 8 1 6 ,1 ± 2 ,5
S i02 1,02
NaAlSi30 8 9 ,7 5 ± 0 ,5
KAlSi30 8 9 ,9 8 + 0 ,5

Практически большинство использо
ванных стандартных величин AS m 
•силикатов было, наоборот, вычис
лено по экспериментально найден
ным кривым плавления двухкомпо
нентных систем. Так, еще много лет 
назад Боуэн определил эти парамет
ры для альбита и фаялита, значения 
которых соответственно оказались 
равными 0,75 и 1,3 кал/(г-атомград)*
• А5т  для альбита, полученное 
недавно экспериментально, состав
ляет 0,75 кал/(г-атом-град) г. Отно-

1 Значение энтропии на грамм-атом равно 
энтропии грамм-молекулы, разделенной 
на число атомов в химической формуле 
вещества.

сительно небольшая величина AS m 
альбита в большей мере, чем его 
относительно небольшая температура 
плавления, обусловливает смещение 
точки Е  в сторону конечного альби- 
тового состава на диаграмме фиг. 
6-1.
Исключительно низкая энтропия 
плавления [< 0 ,4  кал/(г-атом град)] 
чистого кремнезема связана со слож
ным полимерным строением силикат
ных расплавов. Этим же обстоятель
ством объясняются небольшие зна
чения энтропии плавления щелочных 
полевых шпатов по сравнению с те
ми же величинами для окислов [на
пример, 2 кал/(г-атом град) для ТЮ 2 
и А120 3] и  относительно простых 
силикатов [1—1,5 кал/(г-атомград) 
для оливинов и пироксенов]. Эти 
соотношения накладывают важные 
ограничения на поведение магмы 
в процессе кристаллизации. Конеч
ные остаточные жидкости, образую
щиеся в процессе кристаллизации 
магмы, и первые ее фракции, возни
кающие в самом начале плавления 
агрегатов силикатных минералов, 
должны обладать определенным 
сходством. А именно они должны 
быть относительно обогащены крем
неземом и «молекулами» щелочных 
алюмосиликатов.
Инконгруэнтное плавление. На фиг. 
6-2 противопоставляются непремен
ные условия конгруэнтного и инкон- 
груэнтного плавления. На каждой 
из двух приведенных на фигуре диа
грамм отражена двухкомпонентная 
система, в которой один компонент 
представлен SiO2, а другой — щелоч
ным алюмосиликатом (фельдшпатои- 
дом). В каждой из этих систем воз
можно соединение промежуточного 
состава, а именно щелочной полевой 
шпат. На фиг. 6-2, а как правая, так 
и левая ветви линии ликвидуса опу
скаются до температур ниже точки 
плавления альбита еще до достиже
ния состава NaAlSi30 8. Таким обра
зом, в этом случае мы имеем дело 
по существу с двумя независимыми
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ф и г . 6-2. Диаграммы равновесной кристаллизации расплавов в системах фельдшпатоид — 
кремнезем.
а— NaAlSi04 —S i0 2 [за исключением незначительных эффектов, обусловленных твердыми растворами 
(B arth T . F. W ., Die Eruptivgesteine, in: Die Enstehung der Gesteine, Ein Lehrbuch der Petrogenese, Springer. 
Berlin — Gottingen — Heidelberg, 1960)1; 6 — KAlSi?O0—S i0 2 (Schairer J. F., Bowen N. L .. Proc. Comm. 
G6ol. Finlande, 140, 72—75, 1947).
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простыми эвтектическими субсисте
мами с эвтектическими точками Е i и 
Е2, температуры которых случайно 
почти совпадают.
В отличие от нефелина лейцит и 
кварц имеют близкие температуры 
плавления. Однако в связи с суще
ствованием промежуточного соедине
ния KAlSi30 8 диаграмма плавления 
системы лейцит — кремнезем долж
на была бы иметь вид кривой L E 'S  
(фиг. 6-2, б). Эвтектическая точка 
этой системы Е ' должна быть смеще
на в направлении к конечному ком
поненту S i0 2. В действительности, 
однако, при некоторой строго опре
деленной температуре R  соединение 
KAlSi30 8 инконгруэнтно плавится 
с образованием жидкости более крем
неземистого состава и лейцита (менее 
кремнеземистой кристаллической фа
зы). Явление инконгруэнтного плав
ления объясняется тем, что KAlSi30 8 
сам по себе должен был бы плавиться 
конгруэнтно при несколько более 
высокой температуре К , располагаю
щейся на диаграмме непосредствен
но ниже точки F  на линии LE' ,  от
вечающей составу этого соединения. 
Но в точке К  равновесие между рас
плавом и кристаллами одинакового 
состава KAlSi30 8 оказалось бы ме- 
тастабильным. Положение этой ме- 
тастабильной точки плавления мож
но оценить в соответствии с уравне
нием (6-1), продолжив кривую E R  
до пересечения с вертикальной ли
нией, отвечающей составу KAlSi3Og. 
Эта метастабильная температура 
плавления составляет 1200° С.
В соответствии с диаграммой фиг. 
6-2, а некоторая жидкость О , по со
ставу промежуточная между 
NaAlSi30 8 и S i0 2, вначале просто 
охлаждается по линии ОР, затем 
происходит изменение состава рас
плава в соответствии с движением 
по линии Р Е  и сопровождающееся 
кристаллизацией альбита. В конеч
ном счете кристаллизация расплава 
заканчивается в точке Е 4 с одновре
менным выделением альбита и крем

незема в эвтектических соотноше
ниях. Аналогичным образом и неко
торая жидкость Q в субсистеме аль
бит — нефелин должна в конце кон
цов измениться до состава Е 2. Состав 
расплава не может перемещаться из 
одной подсистемы в другую через 
«барьер», представленный альбитом 
NaAlSi30 8.
На диаграмме фиг. 6-2, б исходный 
расплав О охлаждается до темпера
туры точки Р , а затем изменяет свой 
состав вдоль линии P R  с кристалли
зацией лейцита. В моновариантной 
точке R  сосуществуют три фазы. 
При этом лейцит начинает раство
ряться, тогда как KAlSi30 8 в изоби
лии кристаллизуется, чем обусловли
вается сохранение состава расплава 
точки R.  Этот процесс выражается 
уравнением

(2KAlSi20 e +  5Si02) +  3KAlSi20 e —»
Расплав R  Лейцит

—> 5KAlSi30 8.
Калишпат

После полного исчезновения лейцита 
расплав снова начинает охлаждаться, 
изменяя свой состав по линии R E  с 
кристаллизацией калишпата. В ко
нечном счете при постоянной темпе
ратуре Е  происходит одновременно 
кристаллизация калишпата и крем
незема. В лейцит-полевошпатовой 
подсистеме инконгруэнтное поведе
ние KAlSi30 8 обусловливает наибо
лее сложную последовательность кри
сталлизации расплавов по составу, 
близких к О’. В процессе этой кри
сталлизации состав расплава переме
щается в поле подсистемы полевой 
шпат — кремнезем, а заканчивается 
кристаллизация выделением смеси 
лейцита и калишпата в точке R.  
Если, однако, весь кристаллизовав
шийся лейцит удалялся из расплава 
(кристаллизационное фракциониро
вание) в момент, когда жидкость 
достигла точки Р,  то последующее 
изменение состава конечной фракции 
расплава должно происходить вдоль 
линии P R E , т. е. кристаллизация
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ф и г . б-з. Диаграмма равновесной кристаллизации расплава в системе Mg2Si0 4 —Fe2SiOA 
(оливины) (Bowen N .  L.,  Schairer / .  F ., Am. J . Sci., 29, 163, 1935).

будет осуществляться так же, как 
на последних стадиях консолидации 
исходного расплава состава О . Та
ким образом, исходный расплав со
става О' , который вначале был недо- 
сыщен кремнеземом, может в конеч
ном счете в результате фракциони
рования обогащаться этим компонен
том и на последних стадиях кристал
лизации выделять свободный крем
незем. В сильно обогащенных калием 
вулканических породах ранние 
вкрапленники лейцита заключены 
в стекловатой основной массе, со
держащей избыточный кремнезем. 
Кристаллизация твердых растворов. 
Изменение составов твердых раство
ров и расплавов, из которых они 
выделяются в двухкомпонентной си
стеме при постоянном давлении и 
температуре Т , характеризуется 
уравнением (5-15), которое можно 
также записать следующим образом:

In Га ДSa (
х1 В  \

In &р - ( 1 - * % * - ) ,  (6*3)
1  —  Х*

где х а и х1а — молярные концентра
ции компонента А  в твердой и жид
кой фазах, A S а и ДSb — молярные 
энтропии плавления компонентов а 
и Ь, а Гт( а и Тт, ь — температуры 
плавления чистых конечных компо
нентов, причем T m , C L >  T m t b .
На фиг. 6-3 отображена кристалли
зация минералов ряда оливина; ком
понент А — Mg2S i0 4 (форстерит), а 
В  — Fe2S i0 4 (фаялит). Расплав со
става О охлаждается до температуры 
точки L, в которой начинается кри
сталлизация оливина состава Р.  При 
дальнейшем охлаждении происходит 
одновременное и непрерывное изме
нение состава расплава и твердой 
фазы соответственно от L  до М  и от 
Р  до S; при этом происходит пони
жение температуры от Т\ до Г2. 
Во всех случаях в равновесных усло
виях существуют две гомогенные фа
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зы — твердая и жидкая. Кристалли
зация оканчивается с исчерпанием 
последней фракции жидкости соста
ва М . В этот момент состав гомоген
ной кристаллической фазы отвечает 
S. Максимальные расхождения меж
ду составом расплава и кристалли
ческой фазы наблюдаются при тем
пературе (Тт9 а +  Тт9 ь)/2. РвЗКИв 

различия состава жидкой и кристал
лической фаз, выявляющиеся по 
уравнениям (6-2) и (6-3), опреде
ляются заметной разностью величии 
энтропии плавления двух конечных 
членос минерального ряда. 
Сосуществование жидких фаз. До 
сих пор мы принимали, что плавле
ние в поликомпонентной системе при
водит к образованию одной жидкой 
фазы, в стабильном равновесии с ко
торой могут сосуществовать одна или 
несколько кристаллических фаз. Это 
положение действительно сохраняет 
силу для силикатных систем, при
ближенно отображающих состав 
обычных магм. Однако, как это чет
ко показано исследованиями в об
ласти керамики, существуют до
вольно простые силикатно-окисные 
системы, в которых взаимная раство
римость компонентов настолько да
лека от идеальной, что в них в пре
делах довольно большого интервала 
составов с кристаллической фазой 
могут сосуществовать две жидкости. 
Подобные соотношения установлены, 
например, в системах СаО — S i0 2, 
MgO — S i0 2 и FeO — S i0 2 для со
ставов с содержанием более 70— 
80 мол.% S i0 2. При образовании 
некоторых рудных тел важную роль 
играет несмесимость силикатных рас
плавов с сульфидами, в связи с чем 
образуются две жидкие фракции — 
существенно силикатная (магматиче
ская) и сульфидная, обогащенная та
кими малыми элементами, как медь, 
свинец, цинк и серебро. Установлены 
геологические свидетельства того, 
что в определенных условиях в маг
мах могут возникать две несмесимые 
жидкие фракции, одна из которых

состоит из силикатов, а другая — 
из окислов железа.
При высоких давлениях силикатные 
расплавы могут иметь высокое содер
жание воды. Содержание 5% воды 
довольно обычно для силикатных 
расплавов при давлении воды в не
сколько килобар и соответствует, 
вероятно, 30% -ной молекулярной 
концентрации этого компонента. 
В таких условиях температура плав
ления чистых силикатных фаз, на
пример альбита или аноритита, может 
понижаться на несколько сотен гра
дусов. При достаточно высоком со
держании воды в системе в опреде
ленном поле условий Р  — Т  кри
сталлы и водно-силикатный расплав 
могут сосуществовать со второй флю
идной фазой, резко обогащенной во
дой в надкритическом состоянии. 
Влияние давления. Плавление сили
катов сопровождается увеличением 
молярного объема AV m. В соответ
ствии с уравнением Клаузиуса — 
Клапейрона температуры плавления 
возрастают с давлением:

В табл. 6-1 такие изменения харак
теризуются градиентами для неко
торых силикатов магматических по
род. Во всех случаях величина d T mldP 
отражает вычисленный исходный 
наклон кривой плавления при атмо
сферном давлении; А Т т/АР  пред
ставляет собой измеренную среднюю 
скорость изменения температуры 
плавления с изменением давления 
до 20 кбар. Значение А Т т/АР  обыч
но меньше, чем начальный наклон 
кривой плавления, поскольку 
d T mldP обычно уменьшается по мере 
увеличения давления.
Поскольку градиенты для различных 
минералов сильно отличаются, усло
вия плавления в многокомпонентных 
системах при атмосферном давлении 
нельзя экстраполировать в область 
высоких давлений глубоких частей 
земной коры и верхней мантии.
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ТАБЛИЦА е-1

Влияние высокого давления на температуру плавления (Тт) силикатов

<iTm/dP, АТт /ДР. .
при 1 бар, ^ v m ПРИ AS при 1 бар, С/кбар С/кбар

Соединение °к  CJ[3^ P .  калДмоль-град) „абпюдае-
см /моль вычислен- мая

пая до 20 кбар-

Форстерит Mg2S i04 2163
Энстатит M gSi03 1830
Диопсид CaMgSi20 6 1664
Альбит NaAlSi30 8 1378
Мусковит KAl2(AlSi3O10)(OH)2+  1000

+  кварц (метаста-
бильный)1

1,308 7,1 4,6 4,5.
8,5 14 9

10 13,8+2 18 12
10,226 9 ,7 5 ± 0 ,5 25 10

6,5

1 Мусковит +  кварц остаются стабильными до температуры плавления лишь при давлениях свыше 
3—4 квар.

В частности, различные значения 
dTmldP у форстерита и энстатита 
обусловливают смену инконгруэнт- 
ного плавления M gSi03 конгруэнт
ным при невысоких давлениях. Эти 
соотношения были предсказаны ис
ходя из теоретических термодинами
ческих соображений, а впоследствии 
были установлены эксперименталь
но. Подобная смена поведения 
M gSi03 при плавлении происходит 
при давлениях приблизительно 2,5—
5,5 кбар. При очень высоких давле
ниях температура плавления альбита 
может становиться выше, чем у анор
тита. В связи с этим должно проис
ходить инконгруэнтное плавление 
альбита с образованием расплава и 
плотной фазы — жадеита NaAlSi2Oe.

Важнейшие 
экспериментальные данные

Применение диаграмм фазовых 
равновесий. Диаграммы равновесий 
фиг. 6-1—6-3, на примере которых 
мы рассмотрели термодинамические 
особенности плавления и кристалли
зации, в действительности строятся 
по данным прямого эксперимента. 
Например, температура кристалли
зации смеси фаялита и альбита в ве
совых отношениях 70/30 (точка Р ,

фиг. 6-1) определена вилкой двух 
значений: температурой появления 
первых кристаллов при охлаждении 
расплава и температурой окончатель
ного исчезновения кристаллической 
смеси того же состава при нагрева
нии. В обоих случаях кристаллы и 
расплав в целом сосуществуют в пре
делах интервала температур ЕР.  Ана
логичные данные, определенные для 
трехкомпонентных систем, наносятся 
на треугольные диаграммы *. На та
ких диаграммах изображаются изо
термы, проведенные через точки оди
наковых значений температуры лик
видуса (фиг. 6-7). В других случаях 
приводят лишь немногие важнейшие 
значения температуры, а на границах 
полей стрелками указывают направ
ление понижения температуры (фиг. 
6-9).
Фазовые диаграммы наглядно отобра
жают следующую информацию, имею
щую петрологическое значение:
1. Последовательность фаз, кото
рые становятся устойчивыми в про
цессе охлаждения расплава до ком-

1 Так, на фиг. 6-7 точка X  соответствует ва
ловому составу arNaAlSi30 8—i/CaAl2Si20 8— 
zCaMgSi20 6, где х, у и z — весовые про
центы компонентов (х =  у =  20; z =  60). 
Расплав такого состава начинает кристал
лизоваться при 1300° С.

335



ГЛАВА 6 МАГМАТИЗМ И ЕГО П РО ДУКТЫ

ватной температуры. Такая последо
вательность обычно называется «рав
новесной» кристаллизацией, т . е., 
строго говоря, последовательностью 
стабильных равновесий.
2. Прогрессивные изменения состава 
жидкости в случае периодического 
удаления в процессе охлаждения 
кристаллической фракции из неко
торой специфической исходной жид
кости. Удалившиеся кристаллы обра
зуют новую систему, исходный со
став которой отвечает составу рас
плава в момент фракционирования. 
Таким путем мы прослеживаем тече
ние фракционной кристаллизации 
любого расплава изучаемой систе
мы.
3. Последовательность стабильных 
фаз или их ассоциаций в процессе 
прогрессивного нагревания кристал
лической смеси до полного ее рас
плавления. Этот ряд по существу 
имеет обратную направленность от
носительно двух серий, рассмотрен
ных в пунктах 1 и 2. Периодическое 
удаление расплава (дифференциаль
ное плавление) по мере увеличения 
температуры — процесс обратный по 
отношению к фракционной кристал
лизации.
4. Влияние высоких давлений, появ
ления других фаз (особенно воды) 
и вариаций парциального давления 
кислорода. Здесь мы воспроизводим 
несколько типичных диаграмм, опуб
ликованных ранее в стандартных от
четах геофизической лаборатории ин
ститута Карнеги в Вашингтоне и 
в Geological Society of America Me
moir 97, 1966, и U. S. Geological Sur
vey Professional Paper 4402, 1964. 
На диаграммах выделены поля, по
казывающие пределы вариаций со
става расплавов, которые могут со
существовать с отдельными кри
сталлическими фазами. Жидкость 
в поле, обозначенном «форстерит», мо
жет ассоциироваться с кристаллами 
этого минерала, тогда как жидкость 
состава, отвечающего точкам котек- 
тической кривой форстерит — пиро

ксен (граница между полями фор
стерита и пироксена), равновесна 
с обеими кристаллическими фазами. 
Кристаллизация форстерита ведет 
к изменению состава жидкости, обо
значенного на трехкомпонентной диа
грамме, по прямой линии, проведен
ной из точки форстерита (например, 
от L  к М  на фиг. 6-8). 
Кристаллизация полевых шпатов. 
Щелочные полевые шпаты.  Некоторые 
особенности кристаллизации чистых 
щелочных полевых шпатов в системе 
с фельдшпатоидами, нефелином и 
лейцитом при атмосферном давлении 
иллюстрирует фиг. 6-2. При темпе
ратурах ликвидуса и атмосферном 
давлении в ряду щелочных полевых 
шпатов NaAlSi30 8 — K A lSi30 8 су
ществует полная изоморфная смеси
мость. На диаграмме кристаллиза
ции (фиг. 6-4, а) показана точка ми
нимальной температуры Е , отражаю
щая отклонение от идеальной сме
симости в твердой полевошпатовой 
фазе и (или) в жидкости. Изменение 
состава всех расплавов в этой систе
ме происходит в направлении к со
ставу, соответствующему точке Е.  
Например, исходная жидкость О вна
чале охлаждается до температуры 
в точке Р  (присутствует только рас
плав), а затем изменяет свой состав 
в соответствии с линией PQ. По этой 
линии изменяется состав расплава, 
тогда как одновременно происходит 
кристаллизация полевого шпата, со
став которого последовательно из
меняется от С до D по соответст
вующей кривой. Конечный продукт 
кристаллизации рассматриваемого 
расплава должен быть представлен 
гомогенной кристаллической фазой 
состава D.  В точке Е  может происхо
дить кристаллизация лишь расплава 
точно такого же состава. Однако 
фракционирование обычно смещает 
состав поздних расплавов и кри
сталлических фракций в направле
нии к Е .
При температурах ниже кривой соли- 
дуса в ряду щелочных полевых шпа
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KAIS130 8 NqALSLjOq KALSL3O3 N aA lSi30e

ф и г . 6-4. Диаграммы равновесной кристаллизации расплавов в систехме KAlSi30 8— 
NaAlSi30 8.
а — при Р — 1 бар (с изменениями, Bowen N. L., Tuttle О. F., J . Geol. 58, 489—511, 1950); б — при Р ц 2о~ 
=  6 кбар (схематически).

тов уже отсутствует полная смеси
мость конечных членов. Составы сред
ней части этой изоморфной серии 
стремятся распасться на две сосу
ществующие твердые фазы, составы 
которых определяются кривой не- 
смесимости, или солъвусом. Можно 
предполагать, хотя это и не уста
новлено с полной определенностью, 
что с понижением температуры 
солидуса по мере увеличения дав
ления воды до нескольких килобар 
линия сольвуса, поднимающаяся с 
увеличением давления, пересечет 
в конечном счете солидус, как это 
показано схематически на фиг. 6-4, б. 
В подобных условиях расплав соста
ва О, охладившись до температуры 
Р,  начинает кристаллизоваться с вы
делением калиевого полевого шпата 
состава С. При дальнейшем охлаж
дении изменение жидкой и твердой 
фаз будет происходить непрерывно

соответственно по линиям P N  ж С М . 
В точке N  кристаллизация прекра
щается. Жидкость состава L  охлаж
дается до N,  после чего из нее начи
нает выделяться полевой шпат со
става М .  По мере изменения состава 
расплава от N  до Е  состав полевого 
шпата, кристаллизующегося из жид
кости, одновременно изменяется 
вдоль линии M D  до границы изо
морфной смесимости. В точке Е  про
исходит эвтектическая кристаллиза
ция двух твердых растворов D и F. 
Эта кристаллизация продолжается 
при постоянной температуре вплоть 
до того, как будет исчерпан весь 
расплав. Затем температура начи
нает понижаться вновь и одновре
менно происходит изменение состава 
стабильных сосуществующих фаз 
в соответствии с противолежащими 
кривыми сольвуса DGJ  и F H K . 
Реальный способ проявления несме-
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и г о

NaAtSijOe
50

C a A L j S i j O e ,  вес.%
100

CaAl2Sij>0e
ф и г . 6-5. Диаграмма равновесной кристаллизации расплавов в системе NaAlSi30 8 
CaAl2Si20 8 (Bowen N . L .y Am. J .  Sci., 35, 583, 1913).

симости подобного рода определяет
ся кинетическими особенностями диф
фузии ионов калия и натрия в твер
дой среде. В одних случаях эта 
несмесимость видна под микроско
пом в виде срастаний двух полевых 
пшатов (пертит), а в других она 
определяется лишь рентгеновскими 
методами. При медленном охлажде
нии в глубинных условиях в природе 
обычно возникают визуально разли
чимые пертитовые сростки щелоч
ных полевых шпатов.
Плагиоклазы. При температуре лик
видуса плагиоклазы образуют непре
рывный ряд твердых растворов 
NaAlSi30 8 (альбит) — CaAl2Si20 8 
(анортит). Диаграмма фазовых соот
ношений плагиоклазов при кристал
лизации в условиях атмосферного 
давления, приведенная на фиг. 6-5, 
напоминает такую же диаграмму оли
винов (фиг. 6-3). В процессе охлаж
дения расплава происходит следую
щее: жидкость Р  ->■ А  (охлаждение 
расплава), А С (расплав с кри

сталлами, состав которых одновре
менно изменяется в соответствии с 
движением по кривой солидуса от В  
к D). То же для жидкости Q: Q -> G, 
a G-+- К  (расплав с кристаллами, 
изменяющими состав от Н  до L). 
Если при кристаллизации расплава 
состава Р  произойдет фракциониро
вание жидкости состава G, отделив
шейся от кристаллической фракции 
состава Н , то дальнейшее изменение 
состава расплава уже будет проис
ходить по линии G -*  К , а кристал
лы одновременно будут изменять со
став по линии Н  L . Таким обра
зом, фракционная кристаллизация 
в процессе охлаждения расплава Р  
должна приводить к обогащению 
поздних жидкости и кристалличе
ских фракций альбитом (по мере того 
как они приближаются к К  и L). 
При давлении воды Р и 2о =  5 кбар 
рассматриваемая диаграмма по обли
ку близка к приведенной на фиг. 6-5, 
но температура кристаллизации по
нижается примерно на 300° С. Пла-
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ф и г . 6-6. Диаграмма равновесной кристаллизации расплавов в системе Mg2Si(>4—S i0 2 
(Bowen N . L.> Schairer / .  F .y Am. J . Sci., 29, 157, 1935).

гиоклазовые расплавы в присутствии 
паров воды с подобными давлениями 
(что имеет место в лабораторных 
опытах) содержат значительно боль
ше растворенной воды (8 или 9 
вес.% ), чем природные магмы. По
добный эффект воды может иметь 
лишь незначительное геологическое 
значение.
Кристаллизация оливинов. Наиболь
шее значение для интерпретации гео
логических соотношений в диаграм
ме кристаллизации оливина (фиг.
6-3) имеет факт обогащения поздних 
жидкостей и кристаллических фрак
ций железом. Поскольку железистые 
силикаты обычно плавятся при 
меньших температурах, чем их маг
незиальные аналоги, характерная 
особенность фракционной кристалли
зации всех силикатных систем заклю
чается в прогрессивном увеличении 
отношения Fe/Mg в последователь
ных фракциях остаточных жид
костей.

При атмосферном давлении в системе 
Mg2S i0 4 — S i0 2 проявляется инкон- 
груэнтное плавление соединений про
межуточного состава (пироксена 
M gSi03), что приводит к возникно
вению несколько более кремнеземи
стого расплава (R  на фиг. 6-6) и 
кристаллов Mg2S i0 4. Для этих усло
вий диаграмма равновесия системы 
похожа на установленную для систе
мы лейцит — кремнезем (фиг. 6-2, б). 
Эти соотношения использовались при 
объяснении эволюции магмы, в ко
нечном счете приводящей к кристал
лизации смеси пироксена и свобод
ного кремнезема. Предполагалось, 
что бедные кремнеземом расплавы, 
например состава Р  форстеритовой 
части диаграммы, при удалении кри
сталлов оливина должны приобре
тать состав в интервале Q — Р. В ба
зальтах установлены признаки реак
ции между оливином и расплавом. 
Рано кристаллизовавшиеся крупные 
кристаллы оливина обычно бывают
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изменяется по кривой PQ , в то вре
мя как состав кристаллизующегося 
плагиоклаза изменяется в пределах 
отрезка А  — В . По мере охлажде
ния расплава вдоль котектической 
линии от Q до S  (1200° С) состав 
кристаллизующегося плагиоклаза 
в конечном счете достигает точки С 
(А п 5оА Ь Бо) . В  э т о й  точке кристалли
зуются остатки расплава. Расплав 
состава М  (Ani2Ab28Di60) в процессе 
охлаждения вдоль линии MQ  от 
1295 до 1216° С кристаллизуется с вы
делением диопсида. Затем в процес
се изменения состава расплавов 
вдоль линии котектики от Q до Т  
происходит кристаллизация плагио
клаза, состав которого последова
тельно изменяется от В  до D 
(А п 30А Ь 70). В  э т о й  точке расплав 
оказывается полностью исчерпан
ным. Отметим, что в этой системе 
поздние фракции всех расплавов про
грессивно обогащаются альбитовым 
компонентом и плагиоклазовыми 
компонентами в целом. При давле
нии воды в несколько килобар котек- 
тика значительно смещается к пла- 
гиоклазовому концу диаграммы. При 
^ н 2о =  5 кбар эвтектика анортит- 
диопсид имеет состав An67D i33 и 
кристаллизуется при температуре 
ТЕ =  1095° С. При атмосферном же 
давлении эта эвтектика (Е  на фиг. 
6-7) имеет состав A n43Di57 и кристал
лизуется при температуре ТЁ =  
=  1274° С. Примерно такое же, но 
менее заметное влияние оказывает 
изменение давления и на безводную 
систему. При давлении Р =  20 кбар 
эвтектика имеет состав An70D i30 и 
ТЕ =  1500° С.
Системы пироксен — оливин — крем
незем. Обычные безнатриевые пиро- 
ксены магматических пород пред
ставлены моноклинными Са — Mg — 
Fe-пироксенами (авгитами) и Mg — 
Fe-пироксенами (ромбическими эн- 
статит-гиперстенами и моноклинными 
пижонитами). Поведение соответ
ствующих систем, изученных в лабо
раториях, осложняется в ряде слу

чаев кристаллизацией оливинов и 
кремнезема, все еще недостаточно 
ясным полиморфным поведением 
(Mg, F e)S i03 и (при умеренном со
держании кремнезема) возникнове
нием двух несмесимых жидких фаз. 
На фиг. 6-8 и 6-9 отражены петро
логически важные аспекты кристал
лизации в системах с участием пиро- 
ксенов при атмосферном давлении. 
Изоморфный ряд безжелезистых пи- 
роксенов при температурах ликви
дуса имеет разрыв смесимости (Р 2 — 
Р 3 на фиг. 6-8) между составами 
D i10En90 и D i40E n60. Все пироксены 
с молекулярным содержанием диоп
сида менее 60% (Р 4 — Р 0) плавятся 
инконгруэнтно. В связи с этим 
в расплавах такого состава первой 
кристаллизующейся фазой будет фор
стерит. Затем в процессе изменения 
состава жидкости вдоль границы 
между полями форстерита и пиро
ксена первоначально кристаллизо
вавшийся форстерит исчезает. Таким 
образом, с жидкостью состава L  
в процессе понижения температуры 
происходит следующее: в интервале 
снижения температуры расплава до 
точки М  происходит кристаллизация 
форстерита, а в пределах отрезка 
диаграммы от М  до N  кристаллизует
ся пироксен с одновременным рас
творением форстерита. При этом 
вначале происходит лишь кристалли
зация пироксенов состава P i, который 
затем последовательно изменяется 
до Р 2> После этого происходит 
кристаллизация уже двух пиро
ксенов состава Р 2 и Р 3. Конечный 
продукт кристаллизации состоит из 
форстерита и пироксена состава Р г 
и Р 3. Из расплава исходного соста
ва М  вначале должен выделяться 
пироксен состава Р Состав жидко
сти в процессе кристаллизации этого 
расплава будет изменяться вдоль не
которой кривой M Q , пересекающей 
поле пироксена. При этом состав 
кристаллизующегося пироксена ста
новится сильно обогащенным диоп- 
сидовым компонентом, как это в дей
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ф и г . 6-8. Диаграмма равновесной кристаллизации расплавов в системе CaMgSi20 6— 
Mg2S i04—S i0 2 (мол.%).
EXt Е 2 ) и Е 3 — бинарные эвтектические точки (с изменениями, по Боуэну; данные по пироксеновому сече
нию из Boyd F. R ., Schairer J. F ., J. Petrol., 5, 280, 281, 296, 1964). Кружки—составы некоторых гавайских 
базальтов (1, 2 — толеиты; 3 ,4  — щелочные базальты), пересчитанные на нормативные пироксен-}- кварц 
или пироксен +  оливин (MacDonald G. А ., Katsura Т., J . Petrol., 5, 1964).

ствительности часто и наблюдается 
в природе. Из точки Q состав рас
плава изменяется в направлении 
к некоторому конечному пироксено
вому составу S  с одновременным вы
делением свободного кремнезема. Ко
нечный продукт кристаллизации 
должен состоять из пироксенов со
става Р 2 и Р 3, а также свободного 
кремнезема.
Системы пироксен — оливин. В си
стеме Mg2S i0 4 — Fe2S i0 4 — S i0 2 
(фиг. 6-9) поведение расплавов пи- 
роксенового состава зависит от от
ношения Mg/Fe. Кристаллизация 
более магнезиальных, чем в точке 
Л ( Е п85), пироксенов происходит по 
схеме инконгруэнтного плавления 
(фиг. 6-6). Из расплавов с составом, 
соответствующим интервалу от А  до

В  ( Е п 85 — Е п 47), происходит непре
рывная кристаллизация пироксена, 
который последовательно обогащает
ся железом по мере понижения тем
пературы. В конечном счете остается 
один пироксен такого состава, как 
исходный расплав. Однако в интер
вале D B  ( Е п 70 — Е п 47) состав рас
плава на некоторой стадии дости
гает котектики пироксен-кремнезем, 
а затем изменяется вдоль линии B R . 
Кремнезем начинает осаждаться 
в точке В  и затем выделяется сов
местно с пироксеном, изменяющим 
свой состав, но позднее еще до до
стижения точки R  он перестает вы
деляться из расплава. Из расплавов, 
отвечающих по составу железистому 
пироксену ( Е п 30_47) и  располагаю
щихся на диаграмме вправо от В .
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ф и г . 6-9. Диаграмма равновесной кристаллизации расплавов в системе Mg2S i0 4—Fe2S i0 4— 
S i0 2 (с изменениями, по Шереру).

в качестве первой кристаллической 
фазы выделяется кремнезем. Таким 
образом, состав расплава смещается 
к котектике пироксен-кремнезем, на
пример по линии PQ , а затем изме
няется по линии котектики вниз 
с одновременной кристаллизацией 
пироксена и кремнезема вплоть до 
достижения реакционной точки R . 
Только в этой точке осуществляется 
реакция с выпадением кремнезема и 
одновременной кристаллизацией же
лезистого пироксена и оливина стро
го определенного состава. Конечный 
продукт кристаллизации представ
ляет смесь этих трех фаз. Из рас
плавов, отвечающих составам пиро
ксена с содержанием Еп менее 
30 мол.% , вообще не происходит 
кристаллизации пироксена. Состав 
таких расплавов изменяется по ли

нии S T V  с кристаллизацией внача
ле кремнезема (отрезок S Г), а затем 
оливина (отрезок TV). Конечный 
продукт кристаллизации этих рас
плавов состоит из железистого оли
вина и кремнезема. В процессе рав
новесной кристаллизации всех рас
плавов по мере падения температуры 
происходит последовательное обога
щение железом обеих характерных 
для этой системы кристаллических 
фаз, представляющих собой твердые 
растворы.
Использование силикатных систем 
в петрогенетической интерпрета
ции магматизма. Результаты теоре
тических и экспериментальных ис
следований равновесий расплав — 
силикаты налагают некоторые стро
гие ограничения на любую модель 
генезиса магматических пород. Эти
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данные позволяют предвидеть пове
дение обычных пород в процессе на
гревания до температуры плавления, 
а также поведение магматических 
расплавов при охлаждении до тем
ператур ниже точек кристаллизации. 
Кроме того, они позволяют судить 
об интервалах температур и давле
ний, в пределах которых в равнове
сии с расплавом могут сосущество
вать обычные магматические мине
ралы и их ассоциации.
Ниже кратко рассмотрены следую
щие проблемы: 1) происхождение 
магм в результате плавления горных 
пород на большой глубине, 2) диф
ференциация магм в процессе фрак
ционной кристаллизации, 3) преоб
разование магм в результате их реак
ций с окружающими твердыми поро
дами.
Происхождение магм . Магмы могут 
возникать двумя путями:
1. Полное или почти полное плавле
ние ранее существовавших пород. 
В этом случае наиболее вероятный 
исходный материал для расплавов— 
низкоплавкие коровые породы (гра- 
увакки, глинистые сланцы и грани
ты) или любые горные породы на 
очень больших глубинах (например, 
в мантии), где температуры настоль
ко высоки, что независимо от соста
ва пород вещество находится в со
стоянии, близком к плавлению.
2. Парциальное плавление (процесс, 
обратный фракционной кристаллиза
ции), при котором низкоплавкие 
жидкие фракции отделяются от не- 
расплавившегося твердого остатка. 
Если наши предположения о том, что 
мантия состоит преимущественно из 
тяжелых силикатов, обогащенных 
магнием и железом, правильны, то, 
очевидно, за счет такого субстрата 
в результате дифференциального 
плавления могут возникать базаль
товые магмы. С другой стороны, та
кой же процесс дифференциального 
плавления базальтовых (габброид- 
ных) пород может приводить к воз
никновению андезитовых или риоли-

товых (гранитных) магм. В любом 
случае приходится признавать, что 
магматическая фракция должна со
ставлять лишь небольшую долю не- 
расплавившегося остатка. Однако по
следний находится на больших глу
бинах, и для таких предположений 

•у нас отсутствуют данные. 
Дифференциация магм . В настоящее 
время признают, что наиболее эф
фективный механизм магматической 
дифференциации, т. е. непрерывной 
эволюции магм некоторого единого 
общего состава,— это фракционная 
кристаллизация. Возможны также 
другие пути дифференциации, на
пример разделение исходной магмы 
на несмесимые жидкие фракции или 
возникновение резких градиентов 
концентрации в жидких магмах. 
Однако обычно этим способам при
дают меньшее значение. Возникно
вение несмесимых расплавов возмож
но в очень специфических магмах, 
состоящих преимущественно из кар
бонатного вещества, кремнезема и 
железистых силикатов или даже пол
ностью из окислов железа. Приме
нительно к обычным магматическим 
породам в течение более чем полу
века большинство геологов практиче
ски ставят знак равенства между 
фракционной кристаллизацией и маг
матической дифференциацией. Экспе
риментальные данные накладывают 
следующие ограничения на проблему 
дифференциации магм:
1. Ранние кристаллические фрак
ции должны состоять из тугоплав
ких фаз: магнезиальных оливинов, 
пироксенов с высоким отношением 
Mg/Fe2+ и кальциевых плагиоклазов. 
Эксперименты при высоких давле
ниях свидетельствуют, что пироксе
ны в таких фракциях, образующих
ся на большой глубине, вероятно, 
должны быть глиноземистыми, а в не
которых случаях они, вероятно, ас
социируются со шпинелью (Mg, Fe)* 
.(Al, Fe)20 4.
2. В расплавах, последовательно об
разующихся за счет базальтовой
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магмы, должно происходить про
грессивное увеличение отношений 
(Na +  К)/Са, Fe2+/Mg и (Na +  К)/ 
/Fe2+. В низкотемпературных диффе- 
ренциатах содержание щелочных по
левых шпатов и кварца (или нефе
лина) должно возрастать за счет 
железо-магниевых силикатов (фиг. 
6-1 и 6-7).
3. В индивидуальных кристаллах 
плагиоклаза и оливина обычно об
наруживается концентрическая зо
нальность состава. В плагиоклазах 
от центра к периферии зерен увели
чивается отношение NaSi/CaAl, а 
в оливинах в этом же направлении 
возрастает отношение Fe2+/Mg. Нор
мальную зональность такого типа 
вполне можно было предвидеть исхо
дя из экспериментальных данных 
(фиг. 6-3 и 6-5). Эта зональность озна
чает, что • равновесие кристаллов 
с расплавом частично нарушалось 
в связи с небольшой скоростью диф
фузии ионов в быстро растущих 
кристаллах и в прилегающей к ним 
жидкости.
Нередко удается наблюдать обрат
ную или ритмическую зональность, 
которая свидетельствует, что в про
цессе кристаллизации имеются откло
нения от простой модели охлаждения 
расплава при постоянном давлении. 
Зональность кристаллов изменяет об
щее направление эволюции остаточ
ного расплава и таким образом влия
ет на процесс дифференциации.
4. На стадии эволюции расплава, 
когда уже выделилось много кри
сталлического материала, концентра
ция воды в нем может достигать та
ких значений, что появятся водные 
кристаллические фазы, например ро
говая обманка и слюды. В конечном 
счете магма может сильно пересы
щаться водой, и при низких давле
ниях в ней в результате вскипания 
будет возникать вторая существенно 
водная флюидная фаза. Кристалли
зация водных минералов несколько 
отодвигает во времени стадию вски
пания магмы.

5. Остаточные расплавы обедняются 
малыми элементами, которые могут 
легко замещать главные элементы 
в ранних кристаллических фазах. 
Так, магний в оливине замещается 
никелем, Сг3+ замещает Fe3+ в сили
катах и железорудных минералах, 
а в плагиоклазах кальций заме
щается стронцием. Малые элементы, 
которые не могут изоморфно входить 
в состав ранних кристаллических 
фаз, должны накапливаться в оста
точных расплавах. Эти элементы мо
гут входить в состав низкотемпера
турных кристаллических фаз. Так^ 
Ва2+ может замещать К в полевых 
шпатах, а литий и рубидий могут 
замещать магний и калий в биотите. 
Другие же элементы продолжают- 
иногда концентрироваться в водном 
флюиде и отделяются вместе с ним 
при вскипании на поздних стадиях 
эволюции магмы. В эту группу вхо
дят, например, В, Be, Та, Zr, Sn и 
целый ряд других элементов. Неко
торые факторы, контролирующие эти 
процессы, будут рассмотрены ни
же.
6. Относительные количества оста
точных расплавов должны последо
вательно уменьшаться по сравнению 
с объемом исходной магмы.
7. Масштаб дифференциации высоко
температурного расплава, например- 
базальтового, для которого потен
циальный интервал температур фрак
ционной кристаллизации составляет 
несколько сотен градусов, должен 
быть больше, чем у таких низкотем
пературных магм, как гранитная. 
Универсальную модель петрогенези- 
са магматических пород сформули
ровал Боуэн в классической «Эво
люции магматических пород», опуб
ликованной в 1928 г. В этой кон
цепции роль исходного материнского 
расплава приписывается базальто
вой магме. Все остальные магмы, 
в том числе и гранитная, считаются 
продуктами фракционной кристалли
зации исходного базальта. Эта кон
цепция как ортодоксальная догма
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в течение длительного времени была 
принята англо-американскими геоло
гами; исключением был, вероятно, 
лишь Холмс. Идеи Боуэна под
тверждены огромным количеством 
экспериментальных данных. Они 
позволяют удовлетворительно объяс
нить многие особенности химизма и 
минерального состава обычных из
верженных горных пород. В настоя
щее время никто не отрицает важной 
роли дифференциации базальтовой 
магмы, осуществляющейся посредст
вом фракционной кристаллизации и 
приводящей к возникновению более 
кремнеземистых и щелочных вторич
ных магм, частично даже гранитного 
типа. Однако сейчас уже нельзя 
больше признавать дифференциацию 
базальта как универсальный меха
низм магматической эволюции. 
Магматическая ассимиляция. Приме
нительно к объяснению разнообра
зия магматических пород некогда 
очень широкой популярностью поль
зовались представления об ассими
ляции, которые конкурировали с 
концепцией магматической диффе
ренциации. В соответствии с этими 
представлениями поднимающаяся 
магма, особенно в крупных гранит
ных батолитах, прокладывала себе 
путь, расплавляя твердые породы 
земной коры. При этом происходила 
ассимиляция вещества этих пород 
и возникали расплавы нового со
става. Действительно, в краевых ча
стях многих гранитных плутонов об
наруживаются многочисленные дока
зательства интенсивных реакций ме
жду вмещающими породами и маг
мой. Однако Боуэн поколебал гос
подствующее ранее представление, 
что все такие признаки обусловлены 
процессом плавления. Его экспери
менты создали два ограничения воз
можности плавления в результате 
подъема магмы в состоянии кри
сталлизации:
1. В момент кристаллизации высо
котемпературных фаз магма может 
расплавлять лишь породы, состоя

щие из низкотемпературных мине
ралов. При постоянном давлении 
необходимое для такого плавления 
тепло поступает в результате кри
сталлизации термически эквивалент
ных количеств тех фаз, с которыми 
магма уже находится в равновесии. 
Таким образом, базальтовая магма 
может превратить гранит или грау- 
вакку в жидкость, но в то же самое 
время из нее должны осадиться тер
мически эквивалентные количества 
кальциевого плагиоклаза, оливина 
или пироксена. В связи с этим оста
точный расплав, не изменяясь в ко
личестве, должен сильно измениться 
по составу и стать более «гранит
ным».
2. Расплав, находящийся в равнове
сии с низкотемпературными фазами, 
не может превратить твердый агре
гат высокотемпературных фаз в жид
кость того же состава. Так, гранит
ная магма, из которой кристалли
зуются кислый плагиоклаз и роговая 
обманка, не может расплавить даже 
самого малого количества базальта. 
В результате взаимной диффузии ве
щества между расплавом и вмещаю
щей твердой породой в последней 
могут возникать фазы, равновесные 
с гранитной магмой, например щелоч
ные полевые шпаты, роговая обман
ка и биотит. В результате этого про
цесса гранитные расплавы соответст
венно обедняются натрием, калием 
и кремнием и, наоборот, обогащают
ся кальцием и магнием. Кроме того, 
отдельные обломки вмещающих по
род могут механически рассеивать
ся в гранитной магме. Это приводит 
к загрязнению (контаминации) гра
нитов, однако возникающая при 
этом контаминированная порода по 
существу никогда в целом не нахо
дилась полностью в расплавленном 
состоянии.
Главная трудность в проблеме асси
миляции заключена в вопросе о ко
личестве тепла в магме, которое 
должно обеспечить плавление асси
милируемого материала. Это тепло
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DE — смесь альбита, калишпата и воды (недосыщенная водой) при давлениях более 1 кбар; АС  — безводный 
«гранит»; FG — безводный «базальт»; H K L  — мусковит или химически эквивалентные продукты его 
дегидратации.

связано с «перегревом» магмы, т. е. 
с разностью между реальной энталь
пией расплава и его энтальпией 
в момент начала кристаллизации. 
В рановесии с выделившимися из 
них кристаллами жидкости не могут 
быть перегретыми. Кривые плавле
ния некоторых специфических сме
сей силикатов на диаграмме темпе
ратура — давление (фиг. 6-10) имеют 
положительный наклон порядка 8 — 
25 град/кбар (стр. 334). Такие магмы 
при быстром подъеме с глубины 
могут расплавлять выделившиеся из

них и взвешенные в них кристаллы, 
после чего магма становится пере
гретой. На диаграмме такому про
цессу соответствуют, например, пере
мещения вдоль линии M N  или PQ. 
Такие магмы, даже гранитные, соот
ветствующие точке N , могут ассими
лировать низкоплавкий материал, 
особенно осадки, обогащенные гли
нистыми минералами и слюдами, а 
также метаморфические породы, в со
став которых входят водные сили
каты, например слюды и роговая 
обманка. Максимальный эффект та
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кого рода ассимиляции возможен 
в довольно маловероятной ситауции, 
при которой вмещающие породы са
ми уже достаточно сильно прогреты 
и температуры в них близки к точке 
плавления. Если мы примем вели
чину удельной теплоемкости для 
магмы и вмещающей породы в
0,25 кал/г-град, а теплоту плавления 
в 70 кал/г, то определенный объем маг
мы N  при охлаждении до точки ее 
кристаллизации Z, т. е. на 50°, смо
жет расплавить вмещающую породу 
в количестве 15—20% от объема 
расплава. Однако величина этого 
эффекта должна быть уменьшена, 
если учесть адиабатическое охлаж
дение восходящей магмы.
Большая часть наших знаний о плав
лении в условиях высоких давлений 
получена при экспериментах, прово
дившихся при постоянно поддержи
ваемом высоком давлении воды, 
эквивалентном общему давлению 
в системе. Многие из этих экспери
ментов были посвящены поискам ми
нимальной кривой плавления «грани
та» (смеси кварца и щелочных полевых 
шпатов). На фиг. 6-10 такая минималь
ная кривая плавления гранита пока
зана линией А В . Роль таких рас
плавов в плутонических условиях 
сомнительна. В большинстве магм 
содержание воды значительно мень
ше, чем в расплавах, находящихся 
в контакте с обособленной фазой па
ров воды, как это имеет место в упо
мянутых экспериментах.

Химизм процессов 
отделения малых элементов
Распределение малых элементов 
в земной коре в общем отражает их 
классификацию на сидерофильные, 
халькофильные и литофильные эле
менты, предложенную Гольдшмид
том (гл. 13). Сидерофильные элемен
ты — платина и никель, которые 
предположительно концентрируются 
в земном ядре, встречаются в рудах, 
ассоциирующих с наиболее глубин

ными плутоническими породами. Та
кого же рода аналогии приложимы 
и к магматическим сульфидным ру
дам халькофильных элементов, на
пример меди. В гранитоидах, кото
рые считаются продуктами плавле
ния земной коры, установлены наи
большие концентрации литофильных 
или оксифильных элементов, напри
мер вольфрама и урана.
Многие опубликованные данные по 
распределению элементов между твер
дыми и жидкими фазами в процессе 
фракционной кристаллизации магмы 
или плавления пород соответствуют 
хорошо известным правилам Гольд
шмидта:
1. Два взаимозамещающих элемента 
могут образовать серию твердых 
растворов, если они имеют близкие 
ионные радиусы (Mg2+, Fe2+ в оли
вине; N a+, Са2+ в плагиоклазе).
2. Если два элемента одинакового 
заряда имеют близкие ионные радиу
сы, то рано кристаллизующаяся 
фракция относительно обогащается 
тем элементом из этой пары, у кото
рого ионный радиус меньше (напри
мер, предпочтительное вхождение 
Mg2+ по сравнению с Fe2+ в ранние 
оливины).
3. Если два иона близкого размера 
отличаются по заряду, то ранняя 
кристаллическая фракция должна 
обогащаться элементом с большим 
зарядом (например, предпочтитель
ное вхождение Са2** по сравнению 
с Na+ в ранние плагиоклазы). 
Однако несомненно существуют мно
гочисленные исключения из этих 
правил. Например, при рассмотре
нии диаграммы кристаллизации ще
лочных полевых шпатов (фиг. 6-5) 
можно видеть, что к одной ее стороне 
действительно приложимо правило 
Гольдшмидта, но в другой половине 
диаграммы за точкой минимума плав
ления проявляется прямо обратное 
соотношение.
Необходимо принимать во внимание 
несколько упорядоченную структуру 
силикатных жидкостей. Поскольку
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теплота плавления незначительна 
по сравнению с энергией кристалли
ческих решеток, можно полагать, 
что силы связи в структурах распла
вов должны быть того же порядка, 
что и в твердых веществах. Если бы 
это было не так, то плавление твер
дых веществ должно было бы осуще
ствляться лишь при огромных тем
пературах. Большинство свойств рас
плавов свидетельствует о том, что 
они по структуре очень близки 
к твердым веществам, в результате 
расплавления которых они возник
ли. Непосредственное окружение не
которого иона в расплаве и близком 
к нему твердом веществе обычно 
вполне сходно, однако длина связей 
в расплаве укорачивается, а среднее 
координационное число уменьшает
ся.
В последнее время о структуре сили
катных расплавов кое-что становится 
известным преимущественно из дан
ных спектрографии, в том числе рент
геновской (мёссбауэровские спект
ры). Эти данные позволяют более 
уверенно применять законы термоди
намики при рассмотрении процессов 
плавления. В свете этих данных 
появляется даже возможность объяс
нить казавшиеся ранее аномальными 
соотношения и предсказать с из
вестной точностью поведение слож
ных силикатных расплавов в про
цессе их кристаллизации. Изложен
ное можно кратко проиллюстриро
вать двумя примерами:
1. Температура плавления никеле
вого оливина N i2S i0 4 значительно 
меньше, чем у обычного магнезиаль
ного оливина Mg2S i0 4. Диаграмма 
кристаллизации твердых растворов 
(Mg, Ni)2S i0 4 очень похожа на та
кую же диаграмму для обычных 
магнезиально-железистых оливинов 
{Mg, Fe)2S i0 4 (фиг. 6-3); при этом 
Mg2S i0 4 в обоих случаях выступает 
в качестве тугоплавкого конечного 
члена. Тем не менее величина отно
шения Ni/Mg в магнезиальном оли
вине, первой силикатной фазе, кри

сталлизующейся из базальтовой маг
мы, значительно больше, чем в на
ходящейся в равновесии с этими 
кристаллами жидкости (в породе, 
представленной тонкозернистой осно
вной массой). Эти соотношения 
объясняются с точки зрения теории 
кристаллического поля с учетом сле
дующих обстоятельств: а) структуры 
расплавов (Mg, Ni)2S i0 4 и базаль
товой магмы заметно различаются, 
поскольку в последнюю входят такие 
компоненты, как щелочи и алюми
ний; б) никель предпочтительнее вхо
дит в позиции шестерной координа
ции, чем тетраэдрической. Именно 
такие позиции с четверной коорди
нацией характерны для базальтовых 
расплавов, а не для жидкостей 
(Mg, Ni)2S i0 4. Для магния не ха
рактерно предпочтительное вхожде
ние в позиции определенной коор
динации.
2. Ионы с особыми свойствами — 
очень крупные, очень мелкие или 
с необычной валентностью — прояв
ляют тенденцию к образованию от
дельных соединений даже при низ
ких концентрациях. Обычно они 
остаются в магматической жидкости 
до очень поздних стадий и входят 
в состав самостоятельных кристалли
ческих фаз в пегматитах (грубозер
нистых полевошпатовых жильных 
породах, формирующихся из конеч
ных остаточных гранитных магм). 
К этой группе элементов относятся 
Li, Be, U, Та, Sn и др. Низкая их 
концентрация, постепенно изменяю
щаяся в сторону насыщения, благо
приятствует медленному росту круп
ных и совершенных кристаллов во
круг немногочисленных центров кри
сталлизации. Именно это ведет к 
формированию промышленно-ценных 
пегматитов. Вероятно, крупные кри
сталлы возникают в связи с нали
чием в структуре минералов, особых 
межатомных расстояний, что в свою 
очередь обусловливает равномерное 
возникновение центров кристалли
зации. Образование центров кристал
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лизации минералов редких элементов 
может стимулироваться кристалла
ми какой-либо обычной фазы. В этом 
случае мелкие кристаллы, содержа
щие редкие элементы, спорадически 
вырастают на гранях зерен породо
образующих минералов, распределя
ясь по всему объему породы.

Магматические породы
Доступные непосредственному изуче
нию продукты магматической дея
тельности представлены телами из
верженных горных пород. Изучение 
их природы и происхождения со
ставляет сущность магматической 
петрологии. Вопросы происхождения 
и эволюции изверженных пород и их 
родоначальных магм изучаются как 
путем непосредственных наблюдений 
над вулканическими процессами, так 
и по данным о химизме равновесий 
кристаллы — расплав в силикатных 
системах.
Несмотря на значительное разнооб
разие химического состава у магма
тических горных пород неожиданно 
обнаруживается в общем простой ми
неральный состав. Большинство из
верженных пород представляет собой 
простые комбинации немногих глав
ных фаз: полевых шпатов, пироксе- 
нов, оливина, роговой обманки, био
тита, кварца, нефелина (или других 
фельдшпатоидов), окислов железа и 
титана. Химические факторы обус
ловливают взаимную несовмести
мость некоторых из перечисленных 
фаз, особенно оливина или нефелина 
с кварцем. Четкие тенденции к вза
имной ассоциации одних и, наоборот, 
к взаимоисключению других мине
ралов не находят какого-либо про
стого объяснения с точки зрения 
химизма. Так, в кислых породах 
устойчиво ассоциируются кварц и 
щелочной полевой шпат, а в основ
ных породах — оливин, пироксен и 
кальциевый плагиоклаз. Антипати
ческие пары минералов — оливин и 
ортоклаз, кварц и пироксен и др.

В свое время Боуэн подчеркнул зна
чение таких тенденций минерального 
состава магматических пород. Ока
залось, что ассоциирующиеся фазы 
кристаллизуются в системах сили
кат — расплав в одних и тех же 
интервалах температур. Антипатиче
ские фазы, как это было установле
но лабораторными опытами, кри
сталлизуются при значительно раз
личающихся температурах. В этих 
соотношениях можно видеть наибо
лее убедительные доказательства 
магматического происхождения плу
тонических изверженных пород, в том 
числе и гранитов.

Классификация и номенклатура

В классификации и номенклатуре 
магматических горных пород прини
маются во внимание их химический 
(особенно содержание S i0 2) и мине
ральный составы, а также их струк
туры. Между этими признаками на
блюдается явная простая корреля
ция. Основные породы сложены пре
имущественно пироксеном, оливином 
и кальциевым плагиоклазом, причем 
в связи с обилием первых двух мине
ралов они приобретают темную ок
раску. Кислые породы имеют свет
лую окраску и состоят преимущест
венно из щелочных полевых шпатов, 
натрового плагиоклаза и кварца. 
Между этими двумя крайними типа
ми располагаются породы с промежу
точными характеристиками. К их 
числу относятся и упоминавшиеся 
уже андезиты, широко распростра
ненные в Андах. Каждая группа 
пород, выделенная по химическому 
составу, имеет определенные преде
лы вариаций структуры, отражаю
щей природу слагающих ее минера
лов и особенности режима охлаж
дения.
В связи с такой простотой общих ва
риаций магматических пород пред
ставляется прямо-таки парадоксаль
ной неизменная сложность сущест
вующих классификаций, количество
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которых достигает дюжины. Это 
обусловлено стремлением отра
зить все небольшие отклонения от 
явно простых и немногочисленных 
главных серий. Сложность и много- 
членность номенклатуры нередко соз
дают неопределенности. Даже такие 
шир окор аспр остр аненные термины, 
как «базальт» и «гранит», не имеют 
общепринятого точного определения. 
Другой отрицательный момент за
ключается в произвольности резких 
разграничений отдельных типов по
род, между которыми в природе 
существуют в действительности со
вершенно постепенные взаимные 
переходы. Как бы мы ни определяли 
базальт и андезит, какое бы содержа
ние S i0 2 ни приняли в качестве гра
ницы между этими двумя типами по
род, мы не можем не признать, что 
в природе попросту отсутствует та
кая реальная граница. При любом 
определении нам удается выявить 
огромное множество базальтов и ан
дезитов. Вместе с тем известны ла
вы, содержащие от 52 до 54% крем
незема. Такие породы переходного 
состава иногда представляют един
ственный продукт деятельности не
которых вулканов.
При обсуждении главных проблем 
петрологии магматических пород 
сложная номенклатура не только 
не нужна, но и нежелетельна. Здесь 
можно ограничиться немногими наз
ваниями с довольно гибким значе
нием, обеспечивающими характери
стику как уникальности отдельных 
пород, так и их взаимных постепен
ных переходов во многих природных 
ассоциациях. Классификация, при
веденная в табл. 6-2, очень проста и 
учитывает лишь главнейшие мине
ралы обычных пород каждого клас
са. Так, все базальты, например, 
содержат породообразующие лабра
дор, пироксен (главным образом ав
гит), оливин и второстепенные фазы, 
особенно окислы железа и титана, 
а также апатит. Эти сведения извест
ны каждому геологу; вместе с тем

каждый геолог сознает, что в ба
зальтах могут присутствовать и дру
гие минералы, помимо перечислен
ных. Однако введение дополнитель
ных обычно малоизвестных харак
теристик, отражающих вариации 
отношения щелочи/кремнезем в ба
зальтах или присутствие небольших 
количеств нефелина, роговой обман
ки, биотита или щелочного полевого 
шпата, будет не столько способство
вать, сколько мешать работе. 
Отметим, наконец, что между вул
каническими и плутоническими поро
дами также нет резкой границы. 
Особенности процесса охлаждения 
расплавов обусловливаются частично 
глубинностью становления, а ча
стично размерами магматического те
ла. Структуры вулканических пород 
отражают быстрое охлаждение и от
вердевание на земной поверхности 
или в непосредственной близости от 
нее. Типичные продукты такого про
цесса представлены тонкокристалли
ческими или даже стекловатыми по
родами, в крайнем выражении они 
состоят почти из одного стекла (об
сидиан), возникающего за счет силь
но вязких кислых магм. Сама по се
бе стекловатая фаза представляет 
метастабильную жидкость чрезвы
чайно высокой вязкости. Многие 
вулканические породы имеют порфи
ровую структуру (гл. 3). Крупные 
хорошо образованные кристаллы 
вкрапленников (фенокристов) в боль
шинстве случаев возникают в ре
зультате медленной кристаллизации 
на глубине до излияния лавы на по
верхность. Обычно вкрапленники 
представлены высокотемпературны
ми фазами, например оливином или 
кальциевым плагиоклазом. В вулка
нических породах обычно также име
ются сферические или эллипсоидаль
ные пустотки, заполненные газом. 
Все эти особенности отсутствуют у 
большинства плутонических пород, 
которые имеют более крупно- и рав
номернозернистое сложение. Мед
ленное охлаждение после отвердева-
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Т А Б Л И Ц А  6-2

Номенклатура обычных магматических пород (в скобках даны главные силикатные фазы)

Основной состав Кислый состав 
45% S i0 2 -------------------------------------------------------------------------------► 75% S i0 2

Базальты 
(кальциевый 
плагиоклаз, пи
роксен, оливин)

Натровые ба
зальты (со сред
ним или натро
вым плагио
клазом)

Нефелиниты 
(нефелин, оли
вин, пироксе- 
ны, немного 
кальциевого 
плагиоклаза)

Андезиты Дацитьг 
(средний плагио
клаз, пироксены, 
роговая обманка) 

Трахиты
(щелочной по
левой шпат, 
пироксены) 
Фонолиты 
(щелочной поле
вой шпат, не
фелин, натро
вые пироксены)

Риолиты 
(кварц, щелоч
ной а полевой 
шпат, натровый 
плагиоклаз)

Перидотиты 
или ультра ма
фические породы 
(оливин, пирок
сены)

Габбро
(кальциевый
плагиоклаз,
пироксены,
оливин)

Диориты 
(средний пла
гиоклаз, рого
вая обманка)

Сиениты 
(щелочной по
левой шпат, 
роговая обман
ка, биотит) 
Нефелиновые 
сиениты 
(с нефелином и 
натровыми пи- 
роксенами)

Гранодиориты 
(кварц, средний 
или натровый 
плагиоклаз, ка- 
лишпат, рого
вая обманка, 
биотит)

Граниты 
(кварц, кали- 
шпат, натровый 
плагиоклаз, 
биотит, роговая 
обманка)

ния допускает различные микропро
явления химических реакций веще
ства в связи с изменением условий: 
реакции между прилегающими друг 
к другу зернами различных минера
лов, распад твердых растворов на 
два компонента (пироксены и щелоч
ные полевые шпаты). В плутониче
ских породах в отличие от вулкани
ческих большее распространение по
лучают водные минералы, например 
биотит и роговая обманка. Это, ве
роятно, обусловлено тем, что повы

шенное давление в глубинных усло
виях благоприятствует сохранению 
в магме растворенной в ней воды. 
Все перечисленные положения, хотя 
и имеют нередкие исключения, пре
доставляют надежную основу для 
подразделения магматических пород 
на два взаимно переходящих друг 
в друга класса — вулканические и 
плутонические.
Между типами пород, расположенны
ми в отдельных горизонтальных гра
фах табл. 6-2, существуют постепен
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ные переходы. Существуют также и 
переходы между типами пород в вер
тикальном направлении, например 
между щелочными и олигоклазовыми 
базальтами, трахитами и натровыми 
риолитами, диоритами и сиенитами. 
Ознакомившись с литературой, ци
тированной в конце этой главы, чи
татель встретится со многими допол
нительными наименованиями пород.

Химический состав
С термодинамической точки зрения 
-образец изверженной горной породы 
любых размеров представляет собой 
гетерогенную систему, состоящую из 
ряда фаз (минералов и стекла, если 
оно только присутствует). Эту систе
му можно охарактеризовать с двух 
сторон: 1) природа и количествен
ные соотношения ассоциирующихся 
фаз и 2) валовый химический состав. 
Природа и состав отдельных фаз 
обычно известны лишь по оптиче
ским данным, в последние годы до
полняемым часто рентгеновскими, а 
также по представительным химиче
ским анализам минералов. Химиче
ский анализ пород в целом выра
жается в весовых процентах дюжины 
главных окислов. В последние годы 
он также иногда дополняется спек
трографическими определениями (в 
млн-1) содержаний элементов-приме
сей: Ва, Sr, Pb, Со, Ni, V, Сг, Zr, 
T h  и др. Все больше появляется 
также определений отношения изо
топов главных элементов, особенно 
Si и О, а также радиоактивных изо
топов, например 87Sr/86Sr. В настоя
щее время существует огромное ко
личество сведений о химическом со
ставе горных пород и меньшее, но 
быстро возрастающее число анали
зов минералов изверженных пород. 
Состав породы можно выражать тре
мя характеристиками: 1) химическим 
составом (непосредственные данные 
анализа); 2) модальным составом, 
выражаемым в вес.% минералов, 
слагающих породу; 3) нормативным

составом, выражаемым в вес.% 
идеальных фаз (получается в резуль
тате пересчета химического ана
лиза).
Нормативный состав большинства 
магматических пород выражается сле
дующими идеальными фазами:

Q Кварц SiO 2
Or Ортоклаз KAlSi30 8
АЬ Альбит NaAlSi3Og
Ап Анортит CaAl2Si208
Ne Нефелин NaAlSi0 4
Di Диопсид Ca (Mg, Fe)Si20,
Н у Гиперстен (Mg, Fe)Si03
0 1 Оливин (Mg, Fe)2Si04
Mt Магнетит Fe30 4
Hm Гематит Fe20 3
11 Ильменит FeT i03
Ар Апатит Ca5(P 0 4) 3

Оливин и нефелин несовместимы с 
кварцем, причем нефелин несовме
стим также с гиперстеном. Породы 
с нормативным кварцем называются 
пересыщенными, а породы с норма
тивным оливином или нефелином — 
недосьпценными кремнеземом. При
сутствие в нормативном составе ге
матита свидетельствует о повышен
ной окисленности породы. В норма
тивный состав иногда также прихо
дится включать дополнительные фа
зы.
В табл. 6-3 на примере немногих 
представительных образцов характе
ризуются общие пределы вариаций 
состава обычных магматических по
род.

Типы магматизма

Ассоциации 
магматических пород

Мы уже знаем, что магматическая 
деятельность неизменно проявляется 
локально, в пределах некоторых 
ограниченных площадей, а во вре
мени она в известной мере имеет ха
рактер случайного явления. Эти два 
обстоятельства позволяют выделять 
специфические петрогенетические 
провинции , пространственно ограни
ченные регионами размером обычно
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Т А Б Л И Ц А  6-3
Химический и нормативный минеральные составы некоторых типичных магматических 
пород, вес.%

1 2 3 4 5 6

S i0 2 42,86 48,04 50,02 60,31 66,57 72,80
T i0 2 2,94 1,83 2,23 1 ,0 2 0,60 0,46
AI2O3 11,46 12,04 15,05 17,53 15,14 13,12
Fe20 3 3,34 2,35 3,77 3,30 1,15 1,32
FeO 9,03 8,80 7,37 3,85 1,90 1,62
MnO 0,13 0,17 0,17 0,16 0,06 0,04
MgO 13,61 14,41 7,01 2,59 0,56 0 ,60
CaO 11,24 8,76 10,17 5,97 1,50 2 ,2a
Na20 3,02 1,60 2,05 3,20 4,18 3 , 6a
K20 0,93 0,30 0,33 1 ,2 0 5,02 3,71
H 20 0,56 1,63 1,65 0,90 3,01 0,24
P2O5 0,52 0 , 1 2 0,27 0,14 0,19 0,04
Прочие: C 0 2 0,30 BaO 0,25 BaO 0,06

Сумма 99,94 100,05 100,09 100,17 100,13 99,84

Q 6,30 19,50 16,9 32,34
Or 5,56 1,67 1,67 7,12 29,5 2 1 ,6 8
Ab 5,76 13,62 17,29 27,04 35,6 30,39
An 15,29 24,74 31,14 28,72 7,0 8,62
Ne 10,51
Di 29,43 14,20 13,84 0 , 8 6 1,83
Ну 27,47 17,72 9,01 3,0 1,7»
0 1 20,79 9,51
Mt 4,87 3,25 5,57 4,78 1 , 6 1 ,8 6 *
11 5,62 3,50 4,26 1,93 1 , 2 0,91
Ap 1,34 0,34 0,67 0,34 0,3

Сумма 99,17 98,30 98,46 99,30 95,1 99,42

1. Сильно недосыщенная лава нефелинитового семейства, серия Гонолулу, Оаху. Гавайские острова (W in -  
chell Я ., Geol. Soc. Am. Bull., 58, 30, JSfi 13, 1947).

2. Несколько недосыщенный оливиновый базальт, вулкан Халеакала, Мауи, Гавайские острова (MacDo
nald G. A., Katsura Т., J. Petrol., 5, 122, Nt С-122, 1964).

3. Пересыщенный базальт (толеит), вулкан Ваинаэ, Оаху, Гавайские острова (MacDonald, Katsura , ibid.* 
№ С-27, 1964).

4. Пироксеновый андезит, северо-восточная часть Японии (Kawano Y., Yagi К ., Aohi K .t Sci. Rept. To- 
hoku University, ser. 3, 7, Ne 1, 32, 1961).

5. Трахит, Большой Водораздельный хребет, Квинсленд Австралия (Stevens N.  С., Ргос. Roya Soc. Que
ensland, 87, N* 4, 46, N« 3, 1965).

6. Роговообманково-биотитовый гранодиорит (гранит), гора Хейл, батолит Южной Калифорнии (Larsen 
Е. S., Geol. Soc. Am/Mem. 29, 91, 1948).
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порядка первых тысяч квадратных 
километров, внутри которых станов
ление взаимосвязанных пород проис
ходило в ограниченные периоды вре
мени продолжительностью, вероят
но, несколько миллионов лет. Гор
ные породы отдельной провинции 
обычно имеют некоторые общие ха
рактеристики, позволяющие предпо
лагать для них общность происхож
дения. Вместе с тем в породах одной 
провинции обнаруживаются также 
значительные различия в химическом 
и минеральном составах, позволяю
щие предполагать или эволюцию не
которой примитивной (первичной) 
магмы, или независимые эпизоды 
возникновения расплавов в разные 
моменты в одной и той же обста
новке. Горные породы отдельной про
винции обычно рассматривают как 
совокупный продукт единого цикла 
магматической деятельности. Наибо
лее общие черты таких циклов повто
ряются в других провинциях. В свя
зи с этим все конкретные петрогене- 
тические провинции в общем удается 
отнести к одному из десятка выделяе
мых типов.
В течение прошедшего полувека уси
ленно изучались закономерности 
петрогенезиса магматических пород. 
В систематизации этих данных про
явилась тенденция к выделению огра
ниченного количества ассоциаций по
род, известных любому^ геологу. Ни
же приводится перечень наиболее 
важных из них.
Существенно вулканические ассо
циации. 1. Широко распространен
ные слабо пересыщенные базальты 
с небольшими колебаниями состава 
в ассоциации с резко подчиненными 
количествами андезитов и риолитов. 
Подобные магмы внедряются в об
становке относительно малых глу
бин в виде силлов с подчиненными 
количествами дифференциатов гра
нитного состава.
2. Базальты, преимущественно на
сыщенные или близкие к насыщен
ным кремнеземом, перекрывающие

или подстилающие рыхлые осадки 
океанического дна и слагающие вул
канические острова.
3. Щелочные базальты, недосыщен- 
ные кремнеземом, нефелинсодержа
щие базальтоиды (семейства нефели- 
нитов) с подчиненными количества
ми трахитов, фонолитов или натро
вых риолитов. Породы этой ассоциа
ции имеют всемирное распростране
ние. Они проявляются в континен
тальных провинциях самого различ
ного возраста и на многих срединно
океанических островах.
4. Андезиты (лавовые потоки и ту
фы) и риолиты (преимущественно пи- 
рокласты), слагающие толщи выпол
нения геосинклиналей и ассоциирую
щиеся с альбитизированными базаль
тами; повторно извергаются в течение 
складчатости и подъема геосинкли
нальных осадков и несколько позд
нее.
5. Сильно щелочные базальтовые ла
вы, сопровождающиеся (иногда до
минирующими) калиевыми базальта
ми, трахитами и другими лавами 
с чрезвычайно высоким отношением 
K 20 /N a 20 . Провинции этого типа 
характерны почти исключительно 
для континентальных областей. Они 
приурочены к тектонически устойчи
вым регионам или территориям в пре
делах проявления только рифтовых 
движений крупного масштаба. Одна
ко на некоторых немногочисленных 
океанических островах (например, 
Тристан-да-Кунья) также развиты 
лавы с аномально высоким содержа
нием калия.
Существенно плутонические ассо
циации. 1. Гранодиоритовые мигма
титы континентальных щитов и глу
боко эродированных древних горных 
хребтов. В мигматитовых комплексах 
гранодиоритовый и метаморфический 
материал непосредственно ассоции
руются, хотя и проявляется их 
сегрегация во всех масштабах — от 
штуфа до батолита.
2. Дискретные батолиты, обычно со
стоящие из многих индивидуальных
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плутонов, по составу колеблющихся 
от габбро и диорита до гранита, но 
со значительным преобладанием в це
лом гранодиоритов. Такие батолиты 
обычно инъецируют смятые в склад
ки геосинклинальные толщи.
3. Огромные расслоенные пластооб
разные интрузивы базальтового со
става. Индивидуальные слои в таких 
массивах представлены перидотита
ми, пироксенитами, хромититами, 
габбро (преобладают), плагиоклазо- 
выми породами (анортозитами) 
и в незначительном количестве гра
нитами.
4. Пластовые или линзовидные тела 
перидотитов и их гидратированных 
эквивалентов (серпентинитов), вне
дрившиеся в геосинклинальные 
осадки и лавы на стадиях до склад
чатости или ранней складчатости. 
Эти породы обычно ассоциируются 
с кремнеземистыми морскими осад
ками (кремнистыми сланцами) и аль- 
битизированными базальтами.
5. Докембрийские батолиты анорто
зитов (лабрадоровых пород), ассо
циирующихся с подчиненными коли
чествами габбро, пироксеновых сие
нитов и пироксеновых гранитов.
6 . Мелкие интрузивы щелочных, ча
сто фельдшпатоидных, плутониче
ских пород и карбонатитов (каль- 
цитовых и доломитовых пород, кото
рые, как теперь считается, кристал
лизовались из карбонатных распла
вов). Такие тела самого различного 
возраста обычно секут стабильные 
блоки, сложенные докембрийскими 
гнейсами и гранитами. В некоторых 
случаях они определенно представ
ляют собой малоглубинные плутони
ческие эквиваленты вулканических 
ассоциаций, охарактеризованных 
выше в пунктах 3 и 5.

Типы магм

В начале нашего столетия было ши
роко распространено мнение, что ба
зальты, наиболее обильные излив
шиеся породы на Земле, имеют весь

ма однородный состав и поступают 
на поверхность из одного общего 
источника, а именно из базальтового 
слоя, расположенного повсеместно 
на планете в нижней части земной 
коры. Однако детальные исследова
ния Шотландской третичной вулка
нической провинции, проведенные 
в 2 0 -х и начале 30-х годов, выявили 
колебания состава базальтов, кото
рые оказались слишком большими, 
чтобы их можно было объяснить, 
исходя из такой упрощенной модели. 
Для объяснения таких различий 
состава Кеннеди предложил концеп
цию двух независимых типов базаль
товой магмы. Под толеитовой пони
малась базальтовая магма, насыщен
ная или даже несколько пересыщен
ная кремнеземом. Другой тип — ще- 
лочно-базалыповая (или оливин-ба- 
зальтовая) магма — означал распла
вы, обогащенные (по сравнению 
с толеитовыми) щелочами и сильно 
недосыщенные кремнеземом. По имею
щимся в то время химическим ана
лизам два выделенных типа базаль
товой магмы представлялись, за не
многими исключениями, необычайно 
постоянными и четкими.
При дальнейших систематических 
петрологических исследованиях два 
типа базальтовой магмы Кеннеди бы
ли установлены в самых различных 
регионах — Тихом океане, Австра
лии, США и т. д. Однако по мере 
накопления химических анализов 
резкая граница между базальтами 
толеитового и щелочного типов на
чала стираться. Стало очевидным су
ществование несомненных отклоне
ний от двух противопоставляемых 
рядов базальтоидов. В настоящее 
время петрологи преимущественно 
занимают одну из двух позиций. 
Сторонники одной точки зрения по
шли по пути выявления тонких раз
личий между двумя первоначально 
выделенными типами базальтовой 
магмы и уточнения границы между 
ними. Различить эти два типа магм 
по новым признакам сможет лишь
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геохимик или счетно-решающее уст
ройство. Другие исследователи ста
ли выделять дополнительные типы 
магм: высокоглиноземистую андези- 
товых провинций, нефелинитовую 
щелочных вулканических комплек
сов, экзотический тип магмы, за счет 
которой возникли резко обогащенные 
калием безнатровые породы Лейцит- 
Хилс в Вайоминге, а также океани
ческий толеитовый тип с очень высо
ким отношением Na/K , соответствую
щий наиболее распространенным ба
зальтам, развитым на океаническом 
дне. Другие типы магм, не имеющие 
важного самостоятельного значения, 
были выделены для интерпретации 
ассоциаций пород, в составе которых 
преобладают соответственно андези- 
то-риолиты, гранодиориты и пери
дотиты.
Значительная часть исследований и 
дискуссий в современной петрологии 
концентрируется вокруг определе
ния и количества главных типов 
магм, а также вокруг вопросов о 
возможных способах их возникнове
ния и эволюции. В настоящей книге 
подчеркивается уникальность каж
дой петрографической провинции; 
при этом авторы склоняются к мыс
ли о многочисленности вполне чет
ких типов магм.

Распределение 
малых элементов и изотопов

Относительные содержания малых 
элементов и изотопный состав неко
торых других элементов, например 
кислорода, углерода и стронция, 
в обычных магматических породах 
устанавливаются в виде определен
ных типов, характер которых зави
сит от трех факторов: унаследован- 
ности от исходной породы, за счет 
которой возникли первичные магмы; 
распределения в последовательных 
сериях жидких и кристаллических 
фракций, возникающих в процессе 
дифференциации; радиоактивного 
распада неустойчивых ядер, привно

сящего некоторый временной эле
мент в наблюдающиеся соотношения 
изотопов.
Химизм первичной магмы в опреде
ленных пределах несомненно зави
сит от состава исходного для нее 
субстрата. Так, некоторые элемен
ты, например К , Rb, Li, Th, U, пред
почтительно входящие в жидкую фа
зу, должны в меньших количествах 
присутствовать в исходном субстра
те, чем в непосредственно отделив
шейся от него магме. С другой сто
роны, парциальное плавление не 
должно сопровождаться заметным 
фракционированием стабильных изо
топов. В связи с этим изотопный 
состав таких элементов, как О, Si, С,
S, в исходном субстрате и возник
шей за счет него магме должен быть 
по существу одинаковым. На этом 
положении основано использование 
современного отношения 87Sr/86Sr 
в магматических породах, которое 
с учетом величины Rb/Sr экстрапо
лируют во времени до момента воз
никновения магмы. Не исключено, 
что в таком допущении имеются 
уязвимые моменты. В исходном суб
страте радиогенный 87Sr мог зани
мать непрочные позиции в решетках 
минералов и в связи с этим пред
почтительнее концентрироваться в 
жидкой фракции, отделяющейся от 
нерасплавившегося твердого остат
ка. При оценке значения 87Sr/8eSr 
в первичных магмах следует учиты
вать, что оно определяется воздей
ствием двух факторов — времени и 
обстановки формирования рас
плава.
Соотношения малых элементов и изо
топов в процессе дифференциации 
магмы зависят от распределения эле
ментов и изотопов между кристалла
ми и жидкостью в серии их последо
вательных фракций (гл. 5). Парал
лельно с накоплением одних (Si, Na, 
К) и уменьшением содержания дру
гих (Mg, Fe, Са) главных элементов 
в расплаве по мере дифференциации 
магмы происходит также увеличение
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относительного содержания одних 
малых элементов (Rb, Ва, Li, Th, U 
и т. д.) и уменьшение содержания 
других (Ni, Со, V, Сг). Аналогичным 
образом в более поздних магматиче
ских жидкостях изменяются и отно
шения между парами связанных друг 
с другом элементов. Например, от
ношения Rb/Sr, Ва/Sr, Ca/Ni воз
растают, тогда как отношение K/Rb 
заметно уменьшается. Вариации всех 
этих параметров, связанных с рас
пределением малых элементов в лю
бой серии горных пород, дают цен
ную информацию о самом процессе 
дифференциации магмы. Так, резкое 
обеднение никелем свидетельствует 
об удалении рано кристаллизую
щегося оливина, тогда как аналогич
ное уменьшение содержания ванадия 
коррелируется с ранней кристалли
зацией магнетита, что в свою оче
редь определяется окислительной об
становкой в магме. Концентрацию 
S i0 2 в андезитовых магмах связы
вают с выпадением магнетита. Если 
это предположение правильно, то мы 
вправе ожидать обнаружения анде
зитовых дифференциатов, обеднен
ных ванадием.
Начинают выясняться и особенности 
фракционирования изотопов при диф
ференциации магмы. Так, в процес
се дифференциации-базальтовой маг
мы до остаточных гранитных распла
вов величина 634S/32S (стандарт — ме
теоритный FeS) увеличивается от ± 0 ,1  
до + 7 % о, а величина 6 i8o/ieo (стан
дарт — морская вода) 1 может воз
растать от + 5 ,5  до > + 8 % 0. По
скольку отношение Rb/Sr по мере 
эволюции магмы увеличивается, ве
личина 87Sr/86Sr в древних конечных 
дифференциатах должна быть зна
чительно выше, чем в породах, непо
средственно отражающих состав со
временной первичной магмы. Эти 
величины можно использовать для 
графического построения изохрон,

1 лю о д а о -  юоо ( 180/11,0 в породе l )  le o / ie o  1UUU V 180/160 в стандарте 1 > '
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которые датируют момент диффе- 
ренциации.
Можно предполагать, что соотноше
ния малых элементов будут значи
тельно изменяться при контамина
ции первичной магмы в результате 
более поздних реакций с вмещающи
ми породами. Так, например, вели
чины отношений неустойчивых и до
черних ядер, участвующих в радио
активном распаде (87Sr/86Sr и Th/U), 
должны подвергаться резкому изме
нению при взаимодействии молодых 
магм с древними породами в глубо
ких частях континентальной земной 
коры.
Если по соотношениям малых эле
ментов, наблюдающимся в первичных 
магмах, можно оценивать пределы 
вариаций состава исходного для них 
субстрата, то в равной мере спра
ведливо и обратное положение об ог
раниченности вариаций состава маг
мы, возникающей за счет определен
ного субстрата. Магмы наиболее 
«примитивного» состава, с незначи
тельными содержаниями К , Rb, Li, 
минимальными величинами Rb/Sr и 
87Sr/86Sr (после корректировки на 
возраст), высоким отношением K/Rb 
представлены базальтами глубоко
водных участков океанического дна. 
Эти особенности, предположительно 
унаследованные от исходного суб
страта, могут характеризовать состав 
верхней мантии, по крайней мере 
под океанами. Такие же черты соста
ва свойственны каменным метеори
там, особенно относящимся к клас
су хондритов. А это в свою очередь 
подкрепляет широко распространен
ную идею, основанную на многих 
независимых соотношениях, о род
стве состава мантии и хондритов. Тем 
не менее существуют некоторые не
объяснимые аномалии. Так, отноше
ние Rb/Sr в хондритах может быть 
значительно больше (от 0,17 до 0,30), 
a 87Sr/86Sr заметно больше, чем во 
многих океанических базальтах. 
Кроме того, величина отношения 
K/U в хондритах гораздо выше, чем
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в большинстве земных пород (гл. 1 1 ). 
Не забывая об упомянутых и дру
гих аномалиях, геохимики рассмат
ривают определенные соотношения 
малых элементов и изотопов как 
признаки возникновения магматиче
ских пород за счет исходного суб
страта, располагающегося в мантии. 
Херли, например, полагает, что 
в настоящее время величина отноше
ния 87Sr/86Sr в мантийном субстрате 
колеблется от 0,702 до 0,705 и в те
чение 4,5 млрд. лет возросла на 
*0,004. Аналогичная величина отно
шения Rb/Sr составляет, по его мне
нию, 0,02. Исходя из данных по ме
теоритам и базальтам, Тейлор пола
гает, что для вещества мантии ха
рактерны следующие соотношения 
изотопов (в %о): 8iso/ieo — от + 5 ,3  
до + 6 ,3 ; 634S/32S =  ± 0 ,1 ; 6 i3c/i2c — 
ют —16 до —25 (углеродистые хон- 
дриты имеют резко отличающуюся 
величину 6 i3c/i2c — от —4 до —1 1 ). 
Содержание К 20  в магмах, отделив
шихся от мантии, должно быть не
большим, но не менее обычного для 
хондритовых метеоритов (примерно
0,11 вес.% ). Отношение K/Rb долж
но быть несколько меньше, чем 
в хондритах (в среднем 300).
Было бы ошибочным считать такую 
простую модель универсальной. Вряд 
ли мантия, даже в наиболее верхней 
части, гомогенна. Кроме того, мы 
полагаем, что в ней проявляются 
внутренние нарушения, обусловлен
ные конвекцией. По крайней мере 
в некоторых участках мантии долж
ны сохраняться породы, возникшие 
в качестве тугоплавкого остатка пос
ле отделения легкоплавких состав
ных частей с образованием магма
тических расплавов. Не следует так
же забывать о магмах, которые по 
соотношениям малых элементов и 
изотопов похожи на каменные ме
теориты.
Другим потенциальным источником 
магмы могут быть глубокие уровни 
континентальной земной коры. Здесь 
магма могла генерироваться за счет

древних гранито-гнейсов и метамор
фических пород частично осадочного 
происхождения, выходы которых мы 
в настоящее время непосредственно 
наблюдаем на континентальных щи
тах. Особенностью химизма генери
ровавшихся из этого источника магм 
должно быть повышенное содержа
ние в них Si, К , Rb, Li, Th, U и 
многих других малых элементов.
В породах подобного происхождения 
должны быть также повышенные зна
чения отношений Rb/Sr (> 1  во мно
гих гранитах) и 87Sr/86Sr (в среднем
0,71—0,73 в докембрийских сиали- 
ческих породах и более 0 , 8  в неко
торых древних гранито-гнейсах), а 
также высокие значения Siso/ioo (от 
+ 8  до + 1 0  в гранитоидах и до + 25  
в кремнеземистых осадках). Во мно
гих древних гранитах и метаосадоч- 
ных породах выявлены резко повы
шенные содержания 34S, в некоторых 
случаях 6 34s/32s; достигает + 3 0 . Ве
личины отношения K/Rb в целом 
проявляют тенденцию к уменьше
нию и обычно составляют 2 0 0 — 
230.
При рассмотрении вопроса о распре
делении малых элементов и изотопов 
в магматических породах приходит
ся все-таки констатировать, что на
ши современные знания в этой обла
сти еще несовершенны и не позволя
ют точно судить о местоположении 
исходного источника магмы и его 
химизме.
Как правило, приходится обсуж
дать альтернативные варианты. В на
стоящее время петрологи выдвинули 
несколько общих моделей петрогене- 
зиса, которые подлежат проверке 
на внутреннюю самэсогласованность 
и дальнейшему усовершенствованию 
в свете новых данных из ряда неза
висимых источников. В связи с этим 
первостепенную важность приобре
тают данные о взаимных ассоциа
циях и относительных объемах обыч
ных магматических пород, а также 
о порядке их появления во време
ни.
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Базальтовые провинции 

Гавайские острова

История геоморфологического и 
вулканического развития. В сред
ней части Тихого океана, между 20 
и 30° с. ш., расположен подводный 
хребет со средними отметками около 
5000 м ниже уровня моря, протяги
вающийся более чем на 2 0 0 0  км от 
атолла Мидуэй на юго-восток, к 
острову Гавайи. Местами наиболее 
возвышенные части этого хребта вы
ступают над поверхностью океана 
в виде вулканических островов 
(фиг. 4-3). В юго-восточной части 
вершины хребта образуют Гавайские 
острова. Этот архипелаг, протяги
вающийся на 1 0 0 0  км, образует 
срединно-океаническую базальтовую 
провинцию, характер которой может 
быть проиллюстрирован на примере 
двух крупнейших островов — Гавайи 
в юго-восточном конце цепи и Оаху 
в 2 0 0  км северо-западнее, в середине 
цепи.
Гавайи, крупнейший остров архипе
лага, образован слившимися верши-

ф и г . 6-п. Схема расположения 
вулканических центров на острове Гавайи.

нами пяти вулканов (фиг. 6 -1 1 ) г 
совместный рост которых продол
жался менее 1 млн. лет. Все вулка
ны, за исключением Кохалы, дейст
вовали в современный период; при 
этом два самых южных извергались 
на протяжении всего исторического 
времени. Единственное в историче
ское Бремя извержение вулкана Хуа- 
лалаи произошло в начале прошлого 
столетия. Три вулканические серии 
Оаху (фиг. 6-12) сформировались за 
период от миоцена до современного,, 
однако в историческое время извер
жения здесь не происходили.
Общий объем крупнейшего вулкана 
Гавайи Мауна-Лоа, включая подвод
ную его часть над основанием хреб
та, составляет 40—50 тыс. км3. 
По форме это щитовой вулкан (фиг. 
6-13, а), т. е. уплощенный куполг 
поверхность которого наклонена 
в сторону моря под углом 7—8 °. 
Вершина его возвышается почти на 
4200 м над уровнем моря. На вер
шине располагается кальдера —де
прессия шириной 3 км и глубиной 
300 м с крутыми стенками и плоским 
дном. Эта кальдера представляет 
главный центр извержений вулкана. 
На склонах вулкана по линейным 
радиальным трещинам (рифтам) рас
полагаются кальдеры меньших раз
меров, также служившие центрами 
извержений.
Меньшие, но все же внушительные 
размеры имеет также щитовой вул
кан Килауэа (фиг. 6-13, б), возвы
шающийся над уровнем моря на 
1250 м, имеющий свою кальдеру и 
рифтовые зоны с дополнительными 
кратерами, протягивающиеся от вер
шины к морю в юго-восточном и юго- 
западном направлениях. Три север
ных вулкана, из которых наиболее 
крупный Мауна-Кеа возвышается на 
4200 м, глубоко эродированы. Такой 
же характер имеют скопления вул
канического материала на острове 
Оаху, где максимальные превыше
ния над уровнем моря составляют 
около 1 0 0 0  м.
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ф и г .  6-12. Распределение вулканических образований на острове Оаху, Гавайские 
острова (Wentworth С . К Winchell  Н ., Geol. Soc. Am. B ull., 58, 51, 1947). 
l  — осадочные породы; 2 — серия Гонолулу; з  — серия Коолау; 4 — серия Ваинаэ#

Общая схема эволюции вулканизма 
установлена в результате сопостав
ления истории развития отдельных 
более древних и относительно полно 
развившихся вулканов северо-запад
ных островов архипелага с относи
тельно молодыми, еще находящими
ся в процессе развития вулканами 
собственно острова Гавайи, которые 
иллюстрируют лишь ранние стадии 
вулканического цикла провинции. 
Примитивные гавайские базальты 
в последние годы привлекали при
стальное внимание исследователей, 
занимающихся проблемами выделе
ния типов магм и петрогенезиса.
1. Базальты Килауэа и Мауна-Лоа 
необычайно однородны. Обычно они 
классифицируются как «оливиновые

толеиты». В большинстве потоков 
присутствует значительное, но но 
обильное количество магнезиального 
оливина в виде ранних крупных кор
родированных кристаллов. За исклю
чением участков с необычно высокой 
концентрацией оливина, норматив
ный состав базальтов устойчиво ха
рактеризуется большим содержанием 
гиперстена, небольшим (но значи
мым) количеством кварца и отсут
ствием оливина или нефелина. По 
любым существующим определе
ниям породу такого состава следует 
называть толеитовой. В подчинен
ных количествах встречены обогащен
ные оливином базальты и в качестве* 
другой крайней разновидности — ги- 
перстеновые базальты лишь с край
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б
•ФИГ. 6-13.
а — схематический поперечный разрез вулкана Мауна-Лоа, Гавайские острова (масштаб дан для 
вертикальных расстояний, а горизонтальные искажены); б—кальдера и вулканические трещины (рифты) 
•вулкана Килауэа, Гавайские острова ( MacDonald G. A ., Eaton J .  P ., U .S. Geol. Surv. B u ll., 1061-B, 21, 
1957).

не незначительным количеством оли
вина. В общем такой же характер 
имеют лавы раннещитовой стадии 
Кохалы и вулканов Ваинаэ и Коо- 
лау на острове Оаху (фиг. 6-12). Эти 
породы также должны классифициро
ваться как оливиновые толеиты.
2. В других гавайских вулканах 
вскрытые части первичного щита 
сложены базальтами, явно недосы- 
щенными кремнеземом. В норматив
ном составе лав Мауна-Кеа устойчи
во обнаруживается около 10% оли
вина и следы нефелина. Эти породы 
нельзя относить к толеитам.
3. Нижние части большинства га
вайских вулканов слагаются лавами 
оливиновых толеитов типа развитых 
на Мауна-Лоа и Килауэа. Однако су

ществуют также крупные вулкани
ческие постройки, в которых наибо
лее нижние вскрытые части щита 
сложены породами иного типа — не- 
досыщенными базальтами с обиль
ным нормативным оливином. На 
поздних стадиях жизни некото
рых вулканов извергались сильно 
щелочные базальтовые лавы, соот
ветствующие нефелинитам и базаль
там с нормативным нефелином. Эти 
породы составляют лишь небольшую 
долю всего вулканического материала 
Гавайской провинции.
4. Двадцать лет назад Тилли пока
зал четкие химические различия то- 
леиговых и щвлочных базальтов на 
вариационной диаграмме (Na20  +  
+  К 20) — S i0 2 (фиг. 6-14, а). Одна
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ф и г . 6-14. Соотношения суммы щелочей и кремнезема (вес.%) в гавайских базальтах.
а — по Тилли (Tilley С. Е., Geol. S03 . London Quart. J . ,  106, 42, 1950); 6 —• по Мак-Доналду и Кацуре 
<MacDonald G* A., Katsura Т., J . Petrol., 5, 87, 1964).

ко при нанесении на эту же диа
грамму значительно большего коли
чества анализов гавайских базаль
тов, имеющихся в настоящее время, 
различия между двумя типами сти
раются. Линия А В , проведенная на 
последнем графике Мак-Доналдом, 
должна характеризовать искусствен

ность выделения двух типов базаль
тов. Тем не менее эта линия прохо
дит по участкам диаграммы с наи
меньшей плотностью фигуративных 
точек (по доступным в настоящее 
время анализам). Кроме того, боль
шинство (хотя и не все) примитив
ных базальтов располагается на гра
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фике в нижней части правого сек
тора. Эти соотношения служат осно
ванием для общепринятого мнения 
о том, что первичная магма гавай
ской провинции относится к типу 
толеитовой. Однако эта толеитовая 
магма заметно отличается от той, 
с которой мы встретимся при харак
теристике существенно базальтовых 
продуктов вулканизма на континен
тах и свит силлов в других регионах. 
Кроме того, и на самих Гавайских 
островах существуют вулканы, на
пример Мауна-Кеа, на которых по
стулируемый первичный оливиновый 
толеит, возможно, и присутствует, 
но, во всяком случае, не вскрыт 
эрозией.
5. Если все гавайские базальтовые 
расплавы имеют общее происхожде
ние, то, очевидно, роль исходной 
магмы следует отвести оливиновому 
толеиту. В настоящее время боль
шинство петрологов или придержи
ваются такой точки зрения, или 
склоняются к ней. Однако существу
ет и альтернативная возможность. 
Так, Пауэрс предполагает, что ма
териал для извержений из отдельных 
вулканических центров поступал из 
обособленных магматических камер, 
возникающих и развивающихся са
мостоятельно в течение примерно 
столетия. При справедливости этого 
предположения не может быть и речи 
об однородной материнской магме 
регионального распространения. За
метные различия в составе между 
оливиновыми толеитами, оливиновы- 
ми и нефелиновыми базальтами могут 
просто отражать разницу во времени 
и месте. Исследователи, усматриваю
щие однородную простоту в схеме 
генезиса магмы под Гавайскими 
отровами, может быть, ищут поря
док там, где его очень мало, и отри
цают элемент случайности, который, 
возможно, существует. 
Дифференциация гавайских магм. 
На поздних стадиях развития мно
гих гавайских вулканов извергались 
лавы, отличающиеся по химическому

составу от примитивных базальтов. 
Такие лавы представлены слегка не- 
досыщенными базальтами с аномально 
натровым плагиоклазом (олиго- 
клазом или андезином), а также 
довольно редкими трахитами и рио- 
литами. По сравнению с примитив
ными базальтами эти породы обога
щены (К 20  +  N a20 ) , o6eflHeHbi(MgO-f 
+  FeO +  Fe20 3) и имеют более высо
кое отношение (Fe20 3 +  FeO)/MgO. 
Олигоклазовые базальты содержат 
S i0 2 несколько больше, а трахиты 
и риолиты значительно больше, 
чем примитивные базальты. Все эти 
вариации химического состава 
одинаковой направленности побуж
дают предполагать, что рассмат
риваемые расплавы представляют 
поздние жидкие фракции, отде
лившиеся от базальтовой магмы 
в результате фракционной кристалли
зации (дифференциации). Эту концеп
цию принимают большинство гео
логов. Она также согласуется с 
небольшим объемом и поздним 
проявлением рассматриваемых лав. 
Д ля иллюстрации различий химиче
ского состава ассоциирующихся маг
матических пород обычно прибегают 
к диаграммам соотношений заметно 
изменяющихся химических парамет
ров. Такие диаграммы называются 
вариационными. Одна диаграмма это
го рода уже использована выше для 
демонстрации различий величины от
ношения щелочи/кремнезем в гавай
ских базальтах (фиг. 6-14). В дру
гом типе вариационных диаграмм 
(AFM)  используются весовые про
центы окислов:

А  =  N a20  -f- К 20 ,
F  =  FeO (Fe2+ и Fe3+, пересчи
танные на FeO),
М  =  MgO,
A + F  +  M  =  100.

На фиг. 6-15 приведены диаграммы 
A F M , отражающие вариации состава 
толеитовых и щелочных базальтов и 
соответствующих им поздних диффе- 
ренциатов. Если мы правильно ин- 
трепретируем малораспространенные
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F

<х>иг. 6-15. Диаграммы состава A FM 
(окислы, вэс.% ) гавайских лав.
а — толеитовые базальты и их дифференциаты; 
б — щелочные базальты и их дифференциаты 
<с изменениями, MacDonald G. A., Katsura Тщ 
J. Petrol., 5, 87, 1964).

относительно щелочные породы как 
магматические дифференциаты, то 
кривые на фиг. 6-15 соответствуют 
последовательности жидких фрак
ций, отделившихся от кристаллизую
щихся магм исходного базальтового 
состава. Скопления ранних высоко
температурных минералов должны 
быть комплементарны к поздним 
жидким фракциям. Исходя из экспе
риментальных данных, в числе таких 
минералов можно ожидать магнези
альный оливин, авгит и основной 
плагиоклаз. В некоторых базальто
вых потоках действительно встре
чаются обильные вкрапленники или

грубозернистые агрегаты названных 
минералов, особенно оливина и ав
гита. Вкрапленники оливина в 
таких породах, так же как и в прими
тивных толеитовых базальтах, прояв
ляют тенденцию образовывать округ
лые «корродированные» формы, что 
позволяет предполагать их позднюю 
реакцию с расплавом, пересыщенным 
кремнеземом (например, в точке R  
фиг. 6-6 или вдоль линии M N  
фиг. 6-8). Данные по минеральному 
составу и структурам пород, таким 
образом, вполне соответствуют соот
ношениям, предсказанным исходя из 
экспериментов.
При недавних извержениях вдоль 
юго-восточной рифтовой линии Ки
лауэа дополнительные мелкие кра
теры периодически вновь заполня
лись лавой. В двух из них под кон
солидированной коркой возрастаю
щей мощности еще сохранилась на 
глубине жидкая лава. Здесь удалось 
детально опробовать естественный 
разрез мощностью 75 м полностью 
отвердевшего доисторического лаво
вого озера. Полная консолидация та
ких лавовых озер осуществляется за 
40 или 50 лет. Однако даже за такой 
короткий период времени происхо
дит заметная дифференциация, обус
ловленная погружением крупных 
рано кристаллизовавшихся кристал
лов магнезиального оливина. Доисто
рическое лавовое озеро выполнено ки- 
лауэйским оливиновым толеитом, 
первичный состав которого зафикси
рован верхней быстро закалившейся 
коркой. В этой корке присутствует
5 —8% вкрапленников оливина. На 
глубине 25—30 м содержание оли
вина уменьшается до 2%. Причину 
этого легко можно видеть: в нижней 
(25 м) части разреза вкрапленники 
оливина составляют от 15 до 20% 
объема породы. В этом случае мы 
реально видим зафиксированную 
консолидацией картину медленного 
опускания тяжелых кристаллов оли
вина в менее плотной жидкой среде 
под влиянием силы тяжести, т. е.
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давно знакомый нам механизм фрак
ционной кристаллизации. Стекло, со
ответствующее остаточной жидкости, 
которое было выделено из обеднен
ной оливином верхней части разреза 
килауэйского лавового озера, имеет 
«гранитный» состав NaAlSi30 8 +  
+  KAlSi30 8 -f- S i0 2, предсказанный 
много лет назад Боуэном для позд
них жидких фракций в базальтовых 
системах.
Остатки вещества мантии. В недосы- 
щенных щелочных породах нефели- 
нитового семейства повсеместно во 
всем мире встречаются обломки уль- 
траосновных пород диаметром до не
скольких сантиметров весьма харак
терного минерального состава: силь
но магнезиальный оливин, пироксе
ны (энстатит M gSi03 и диопсид 
CaMgSi2Oe, оба маложелезистые) и 
хромовая шпинель (Mg, Fe) (Al, 
Сг)20 4. В этом отношении и Га
вайи не представляют исключе
ния. Обломки такого состава в изоби
лии присутствуют, например, в не- 
фелинитах серии Гонолулу. Эти об
ломки (ксенолиты) явно чужды вклю
чающей их магме. Наиболее вероят
ный их источник — сама мантия. 
Обычно они интерпретируются как 
нерасплавленный остаток материала 
мантии, от которого уже отделилась 
базальтовая жидкость. В туфах одно
го небольшого вулкана около Гоно
лулу в изобилии присутствуют об
ломки породы совершенно иного ти
па. Эта порода состоит из граната и 
глиноземистого авгита. Эксперимен
тально было установлено, что подоб
ная комбинация минералов кристал
лизуется из базальтового расплава 
при давлениях порядка 20—30 кбар. 
Если состав мантии местами прибли
жается к базальтовому, то на глу
бинах 70—100 км стабильная комби
нация фаз должна быть представлена 
гранатом и пироксеном.
Каково бы ни было происхождение 
отмеченных выше ксенолитов, не при
ходится отрицать, что источник га
вайских магм располагается в верх

ней мантии. Мощность земной коры 
здесь невелика, не более 10 км, 
а фокусы сейсмической активности* 
предшествующей извержениям, рас
полагаются на значительно большей 
глубине. Таким образом, имеются 
основания полагать, что химические 
особенности примитивных гавайских 
магм унаследованы от исходных для 
них пород мантии. В толеитовых и 
олигоклазовых базальтах острова 
Гавайи определены значения отноше
ний 87Sr/86Sr =  0,7071(±0,0003) и 
Rb/Sr =  0,024—0,038. В нефелини- 
тах Оаху величина 87Sr/86Sr состав
ляет 0,7031. В свете сказанного ра
нее подобные низкие величины этих 
отношений не представляют неожи
данности. Во всех гавайских лавахг 
от базальтов до нефелинитов и тра
хитов, на редкость устойчиво сохра
няется величина отношения Th/U =
— 4,1. Это позволяет предполагать 
унаследованный характер рассматри
ваемого отношения, что в свою оче
редь позволяет думать об однородно
сти исходного субстрата. 
Петрогенетическая модель гавайско
го вулканизма. Можно предложить 
следующую схематическую модель 
петрогенезиса гавайских вулканиче
ских пород, соответствующую наибо
лее достоверным данным, имеющим
ся к настоящему времени:
1. В течение прошедшего миллиона 
лет во многих точках ниже Гавай
ской цепи в подкоровых слоях на 
глубине 50—60 км многократно гене
рировалась магма оливиновых толеи- 
тов. Такие центры генерации магмы, 
отстоящие друг от друга обычно 
на расстояние не более нескольких 
десятков километров, в течение все
го периода своего существования со
храняли обособленность.
2. Каждая магматическая камера по
ставляла материал для ограниченно
го во времени цикла вулканической 
деятельности продолжительностью 
в одно-два столетия. Затем в том же 
месте возникала новая камера, и 
вулканический цикл повторялся.
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3. В каждом вулканическом центре 
к моменту завершения общего перио
да его деятельности состав магмы 
изменялся. Вместо оливиновых то- 
леитов в это время изливались ще
лочные оливиновые базальты или 
даже, после продолжительного пере
рыва в вулканической деятельности, 
сильно недосыщенная нефелинитовая 
магма. Такие магмы, возможно, воз
никают за счет толеитовой в резуль
тате глубинной дифференциации, 
точная природа которой пока не 
установлена. Однако более ве
роятно независимое происхождение 
поздних магм вследствие изменения 
в месте их зарождения физических 
условий. Причины такого изменения 
условий пока не известны; возможно, 
например, увеличение глубины 
источника расплавов.
4. Как в толеитовых, так и в щелоч- 
но-оливиновых базальтовых магмах 
происходила некоторая дифферен
циация, преимущественно связанная 
с отделением оливина от расплава, 
что приводило к возникновению лав 
с более натровым полевым шпатом. 
Конечный продукт дифференциации 
щелочной ветви представлен трахи
том, а в толеитовом ряду — риоли- 
том. Количественная роль этих позд
них фракций незначительна.

Срединно-Атлантические 
провинции

Срединно-АтлантическиЗ хребет.
Единственная вулканическая поро
да, развитая в Срединно-Атлантиче
ском хребте по всей его протяжен
ности, как об этом свидетельствуют 
многочисленные дражные пробы,— 
слабо пересыщенный толеитовый ба
зальт. Минеральный состав этих ба
зальтов однородный и простой: ла
брадор, кальциевый авгит и устой
чивая небольшая примесь оливина. 
В большинстве химических анализов 
проявляется особенность состава, 
свойственная лишь некоторым конти
нентальным базальтам (см. [ниже

разд. «Континентальные базальтовые 
провинции»), а именно очень высо
кое содержание А120 3, колеблюще
еся от 15 до 20%. Базальты глубоко
водных частей Атлантики вместе 
с тем имеют химический состав (табл. 
6-4, анализ 1), совершенно не свой
ственный континентальным их пред
ставителям и, наоборот, близкий 
к известному для лав со дна Тихого 
и Индийского океанов. К числу та
ких характеристик относятся исклю
чительно низкие содержания 
К 20 « 0 ,2 % ) ,  Ti, Rb, Sr, Th, U, Zr; 
чрезвычайно высокие отношения Na/K 
(>Ю ) и K /Rb (возможно, до 1300)
и, наоборот, крайне низкие величи
ны 87Sr/86Sr (0,7016-0,7027) и 
Rb/Sr ( < 0 ,01). Вероятно, все эти пара
метры отражают общий химический 
состав субокеанической мантии более 
четко, чем близкие, но не столь 
резко выраженные химические осо
бенности гавайских лав. Совершенно 
определенно можно утверждать, что 
по особенностям химизма срединно
атлантические океанические базаль
ты во многом аналогичны каменным 
метеоритам. В связи с этим некото
рые авторы рассматривают океани
ческие толеиты как наиболее при
митивный тип базальтов, самый близ
кий по составу к веществу верхней 
мантии, и по существу считают их 
материнскими для всех остальных 
базальтовых магм (например, гавай
ских), проявляющихся в океаниче
ских бассейнах. Возможно также 
другое предположение. Если между 
различными базальтовыми магмами 
океанических провинций отсутствует 
прямая связь, источник океаниче
ских толеитов должен располагаться 
в мантии глубже, чем^уровни зарож
дения относительно щелочных ба
зальтовых магм.
Острова вдоль Срединно-Атланти- 
ческого хребта. Вдоль Срединно-Ат
лантического хребта и поблизости 
от него располагаются вереницей 
группы вулканических островов* 
в том числе острова Вознесения*
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Химический и нормативный минеральные составы некоторых базальтов 
и ассоциирующихся с ними пород области Срединно-Атлантического хребта, вес.%

Т А Б Л И Ц А  6-4

1 6 8

S i0 2 49,94 47,7 47,5 56,3 61,5
т ю 2 1,51 3,2 3,8 1,8 0,3
А120 3 17,25 15,2 16,7 17,8 18,3
Fe20 3 2,01 2,3 3,2 2,9 2,6
FeO 6,90 8,7 7,4 4,7 2,8
MnO 0,17
MgO 7,28 9,7 5,1 2,3 0,2
CaO 11,86 8,9 9,7 4,7 1,5
NazO 2,76 2,7 4 ,0 4,8 7,0
K20 0,16 1,6 2,6 4,7 5,8
Н 20
Р205 0,16

47,07 49,48 60,59 72,4
1,66 9,58 1,25 0,18

14,86 13,12 15,07 11,5
4,08 5,63 2,31 0,6
7,20 9,61 5,73 1,3
0,17 0,23 0,19 0,06
8,52 5,33 1,73 0,11

11,47 10,41 4,94 0,92
2,24 2,99 4,29 4,5
0,20 0,27 1,59 3,6
2,25 1,84 4,9
0,18 0,35 0,43 0,03

Сумма 100,00 100,00 [100,0 100,0 100,0 99,90 100,00 99,96 100,10

Q 3,30 15,42 30,5
Or 9,5 27,8 34,5 1,11 1,67 9,45 21,1
Ab 21,9 38,4 48,9 18,34 24,63 36,15 38,2
An 24,5 13,3 1,1 30,30 20,85 17,24 0,6
Ne 0,6 1,1 5,6
Di 15,8 8,1 5,5 20,70 23,04 4,21 3,5
Ну 14,93 10,79 9,04
01 18,4 3,6 0,1 2,78
Mt 3,2 4,2 3,7 6,03 7,89 3,25 0,9
11 6,1 3,5 0,6 3,19 4,71 2,43 0,4
Ap 0,34 0,67 1,01

Сумма 100,0 100,0 97,72 97,55 98,20 95,3

1. Средний состав (пересчитано на сумму без воды) десяти океанических толеитов из Атлантического 
и Тихого океанов (Engel А . Е. J . ,  Engel С. G., Havens R. G., Geol. Soc. Am. Bull., 76, 723, 1965).

2. Щелочной оливиновый базальт (среднее из двух анализов, пересчитано на сумму без воды), остров Гоф 
(Le Maitre R. W Geol. Soc. Am. Bull., 73, № 2, 1328, 1962).

3. Щелочной оливиновый базальт (среднее из четырех анализов), острова Тристан-да-Кунья (Dunne J. С., 
в работе Le Maitre R. W ., ibid., JSft 4, 1335).

4. Лавы, приближающиеся по составу к трахиту (среднее из двух анализов, пересчитано на сумму без 
воды), остров Гоф (Le Maitre R . W ., ib id ., JVfc 4, 1328).

5. Трахит (среднее из трех анализов, пересчитано на сумму без воды), остров Гоф (Le Maitre R. W. t 
ibid., № 6, 1328).

6. Оливиновый толеит, вулкан Тингмули, Исландия (Carmichae I .  S. Е ., J . Petrol., 5, М 1, 439, 1964).
7. Безоливиновый толеит (пересчитано на сумму без воды), вулкан Тингмули, Исландия (Carmichael I .  S. E . t 

ibid., № 4, 454).
8. Андезит, вулкан Тингмули, Исландия (Carmichael I .  S.  Е ., ib id ., № 14, 442).
9. Стекловатый риолит, вулкан Тингмули, Исландия (Carmichael I .  S. Е., ib id ., JSft 23, 443).

Св. Елены, Гоф, а также Азорские 
острова и остров Тристан-да-Кунья 
с ныне действующими вулканами. 
Извергавшиеся из всех этих вулка

нов лавы похожи на поздние щелоч
ные оливиновые базальты Гавайских 
островов, но они еще более щелочные 
и сильнее недосыщены кремнеземом
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К20 FeO FeO

о
см

+
о

смаz

S i0 2 ,вес. %

ф и г . О-Ю. Вариационная диаграмма (окислы, вес.%) вулканических пород острова Гоф 
и А:юрских островов.
П — базальты; Т — трахиты ( Le М nitre П. W . t Geol. Soc. Am. Bull., 7Я, 1002).

(табл. G-4, анализы 2, 3). Эти лавы 
очень близки к среднему типу ще
лочно-базальтовой магмы. Поздние 
дифференциаты очень небольших 
объемов в этой провинции представ
лены сильно щелочными трахитами 
(табл. 6-4, анализы 4, 5), фонолитами 
или натровыми риолитами. В общем 
картина вариаций состава лав похо
жа на установленную для Гавайских 
островов, но в целом состав вулкани
тов здесь еще более отклоняется от 
толеитовых базальтов. Вариацион
ные диаграммы лав острова Гоф при
ведены на фиг. 6-16. Отметим в нор
мативном составе (табл. 6-4, анали
зы 2, 4, 5) устойчивую недосыщен-

ность кремнеземом, увеличение со
держания щелочей (or +  ab +  пе), 
уменьшение количества (Mg +  Fe) 
(di +  ol) и Ca(an +  <ii) по мере про
явления прогрессивной дифференциа
ции вдоль линии базальт — тра
хит. В лавах Тристан-да-Кунья про
явилось наиболее необычное для оке
анических базальтов повышенное со
держание К 20 . Заметим, однако, что 
у континентальных базальтов подоб
ные и даже большие содержания К 20  
вполне обычны (см. табл. 6-4, ана
лиз 3).
Исландия. Этот вулканический ост
ров площадью 50 000 км2 (фиг. 6-17) 
расположен на Срединно-Атлантиче
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В улкан  
Т и и  гм  у ли

ф и г . 6-17. Распространение третичных и более поздних лав в Исландии (Walker G. P. L .} 
Geol. Soc. London Q uart. J .,  114, 368, 1959).

ском хребте. Четвертичные лавы 
центрального пояса, протягивающе
гося с юго-запада на северо-восток 
и включающего многочисленные дей
ствующие центры извержений, пере
крывают третичные лавы огромной 
мощности, которые в настоящее вре
мя хорошо обнажаются в пределах 
поясов восточного и западного побе
режий. Здесь можно видеть, что 
третичные лавы полого падают 
внутрь острова под более молодые 
породы. В восточном разрезе мощ
ность вскрытых эрозией третичных 
лав составляет 5 км. Эта толща сло
жена сотнями вулканических пото
ков мощностью порядка 10 м, кото
рые иногда имеют региональное рас
пространение и прослеживаются 
на расстояния свыше 20 км. Среди 
вулканитов резко преобладают ба
зальтовые лавы. В большинстве слу
чаев они относятся к типу пересы
щенных кремнеземом безоливиновых

пород, но заметную роль играют так
же слегка недосыщенные оливино- 
вые базальты. Все лавы относятся 
к числу толеитовых. Примерно 10% 
толщи составляют риолиты и анде
зиты (в соотношении 3:1). Эти более 
кремнеземистые породы приурочены 
к нескольким вулканам центрально
го типа, каждый из которых был 
постепенно погребен под окружаю
щими толщами базальтов, имеющих 
региональное распространение. Два 
таких вулкана, повторно вскрытых 
и частично рассеченных эрозией 
в настоящее время, были детально 
изучены Уокером и Кармайклом. 
Один из них — Тингмули диаметром 
около 10 км сложен толеитами (50%), 
риолитами (21%), андезитами (18%), 
а также обломочными и другими 
породами (4%). Данные по химизму 
этих пород в кратком виде представ
лены в табл. 6-4 (анализы 6—9) и 
на фиг. 6-18.
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Оливин-толеитовый или толеитовый 
состав исходной магмы можно пред
полагать в связи с тремя обстоя
тельствами: огромными объемами ба
зальтов такого состава, однородным 
составом и некогда полностью жид
ким их состоянием (о чем свидетель
ствует повсеместное тонкозернистое 
сложение лав). Неизменно близкие 
значения 87Sr/86Sr позволяют пред
полагать общее происхождение для 
всех пород этой вулканической се
рии. Трудности интерпретации отно
сительно больших объемов кремнезе
мистых лав снимаются, если учесть 
концентрацию поздних дифференциа- 
тов лишь в отдельных вулканических 
центрах, подобных Тингмули. Исхо
дя из этого соображения, Кармайкл 
предложил простую модель диф
ференциации расплава:

Оливиновый толеит —> Толеит —>

—> Андезит —> Риолит

Кривая изменения состава остаточ
ных расплавов на вариационной диа
грамме A F M  (фиг. 6-18) отражает 
довольно сложно изменяющийся ход 
кристаллизации, который независи
мо установлен микроскопическими 
наблюдениями
WX:  оливиновые толеиты. Происхо
дит кристаллизация магнезиального 
оливина, приводящая к увеличению 
содержания S i0 2 (48,2 49,6) и от
ношения Fe/Mg в расплаве.
X Y : толеиты и базальтовые андези
ты. Кристаллизация оливина закон
чилась, и в качестве наиболее ранней 
фазы на первом этапе кристалли
зуется магнетит. Содержание S i0 2 
резко возрастает (49,6 54,8), а ве-

8

7
о 
<0 _ 

* 6
О -
*  5
+ ло  *

см

5 3 
2

1
45 55

St02 , вес. %

w
+
Ооз

Эволюция
Спергаарда,

45 55 65 75
S i02 , вес. %

ф и г . 6-18. Вариационные диаграммы лав третичного вулкана Тингмули в Исландии
(Carmichael / .  S ■ Е ., J. Petrol., 5, 48, 450, 1964).
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личина отношения Fe/Mg почти 
не изменяется. Кристаллизация каль
циевого плагиоклаза приводит к уве
личению содержания нормативного 
щелочного полевого шпата в рас
плаве.
Y Z : андезиты и риолиты. На этом 
этапе уже не происходит ранней 
кристаллизации магнетита, в связи 
с чем в расплаве начинает увеличи
ваться отношение Fe/Mg. Фракцио
нирование определяется преимуще
ственно кристаллизацией полевых 
шпатов, которая обусловливает со
ответствующее увеличение содержа
ния S i0 2 и нормативного щелочного 
полевого шпата в конечных порциях 
расплава.

Континентальные 
базальтовые провинции

Первичные магмы океанов всегда ба
зальтовые; высказывалось даже мне
ние, что существует лишь одна родо
начальная океаническая магма — 
«океанический толеит». Иная ситуа
ция наблюдается на континентах. 
Здесь существуют крупные области, 
в которых извергались андезитовые 
и риолиговые лавы и туфы, сопро
вождающиеся лишь незначительны
ми количествами базальтов. Среди 
плутонических пород гранодиориг- 
гранитные серии также преобла
дают над породами базальтового со
става. И тем не менее базальтовые 
лавы остаются наиболее значитель
ными но своему общему объему кон
тинентальными вулканическими по
родами. Существуют также огром
ные плутонические пластообразные 
тела, для которых в качестве исход
ной можно предполагать лишь ба
зальтовую магму. В некоторых кон
тинентальных базальтовых провин
циях первичная магма и ее диффе- 
ренциаты в общем похожи на охарак
теризованные выше океанические се
рии. Однако эго сходство не столь 
велико, чтобы, можно было говорить 
об их идентичности.

Потоки базальтов северо-запада 
тихоокеанского побережья США.
В штатах Вашингтон и Орегон, а 
также и в прилегающих частях шта
тов Калифорния и Айдахо, начиная 
с раннего миоцена, непрерывно про
являлась вулканическая деятель
ность — извергались базальты, анде
зиты и риолиты. При этом в течение 
длительных периодов извержения 
происходили на очень обширных 
площадях, изливались огромные ко
личества лав почти исключительно 
базальтового состава. Так, плато ре
ки Колумбия в восточной части 
Вашингтона (фиг. 6-19) представляет 
собой прогибающийся бассейн пло
щадью 100 000 км2, заполненный на 
глубину в среднем 1 —2 км почти 
горизонтальными потоками пересы
щенных кремнеземом толеитовых ба
зальтов (табл. 6-5, анализ 3). К чис
лу особенностей химизма некоторых 
других континентальных базальтов 
относятся большие значения отно
шений 87Sr/86Sr (0,7079) 1 и Rb/Sr 
(0,18). Все эти извержения происхо
дили в миоцене, причем наибольший 
объем излившегося материала при
ходится на последнюю четверть это
го периода.
Южнее, на плоскогорьях Орегона и 
в восточной части Каскадных гор, 
такого же масштаба извержения то
леитовых базальтов происходили 
в течение плиоцена и в четвертич
ном периоде. По своему химизму 
эти породы отличаются от базальтов 
провинции Колумбия-Ривер. В от
ношении кремнезема состав базаль
тов непостоянен — от недосыщенно- 
го до слабопересыщенного; установ
лено чрезвычайно высокое (17—19%) 
содержание в них А120 3 (табл. 6-5, 
анализы 1,2). Лавы аналогичного со
става широко распространены и в 
других регионах (например, в Япо-

L Потоки толеитовых базальтов бассейна 
Параны в Бразилии имеют однородное 
и более низкое исходное значение этого 
отношения — 0,7057, что свидетельствует
о возникновении магмы в мантии.
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ф и г . 6-19. Распределение третичных и четвертичных вулканических пород на северо-западе 
тихоокеанского побережья США.
] — андезиты Высоких Каскад (плиоцен — атроногсн); 2 — плато-базальты Орегона (миоцен—антропогсн); 
3 — базальты реки Колумбия (миоцен — плиоцен); 4 — андезиты западной части Каскадных гор (эоцен — 
олигоцен).

нии). В связи с этим некоторые пег- 
рологи выделяют особый тип родо
начальной для них магмы —«высоко
глиноземистый базальт». На пло
скогорьях Орегона, так же как и 
в других частях мира, высокоглинозе
мистые базальты сопровождаются 
значительными, хотя и подчиненны
ми количествами андезитов и риоли- 
тов. Эти породы обычно рассматри
ваются как дифференциаты преобла
дающих здесь базальтов, так же как

в Исландии. Однако возможна 
и другая последовательность: 
локальные извержения риолитов без 
предшествующего им появления 
андезитовых лав, т. е. риолитовые 
магмы могут иметь независимое 
происхождение.
Диабазовые силлы Тасмании. Во
многих базальтовых провинциях 
расплавы или значительная их часть 
не достигали поверхности, а пере
мещались на некоторой глубине
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Химический состав некоторых континентальных базальтов, диабазов и связанны х 
с ними дифференциатов, вес.%

Т А Б Л И Ц А  6-5

1 2 3 4 5 6

S i0 2 48,27 49,15 50,0 58,35 53,18 68,94
т ю 2 0,89 1,52 3,2 1,15 0,65 0,79
А120 3 18,28 17,73 13,5 16,27 15,37 11,27
Fe20 3 1,04 2,76 1,9 1,01 0,76 3,80
FeO 8,31 7,20 12,5 7,38 8,33 4,03
МпО 0,17 0,14 0,25 0,15 0,15 0,14
MgO 8,96 6,91 4,4 3,07 6,71 0,35
СаО 11,32 9,91 8,3 6,30 11,04 3,20
Na20 2,80 2,88 2,9 4,24 1,65 2,50
К 20 0,14 0,72 1,4 1,75 1,03 3,20
Н 20 0,22 0,65 0,9 0,20 1,12 1,92
р 2о 5 0,07 0,26 0,7 0,18 0,08 0,18

Сумма 100,47 99,83 99,95 100,05 100,07 100,32

1. Высокоглииоземистый базальт, нагорье Медисин-Лейк, северо-восточная Калифорния (Yoder II. S .. 
Tilley С. Е ., J. P e tro l., 3, № 16, 362, 1962).

2. Средний состав высокоглиноземистых базальтов плоскогорий Орегона (W aters А . С., Crust of the Paci
fic Basin, Geophys. Mono. № G, 165, 1962).

3. Базальт Якима (среднее из четырех анализов), плато реки Колумбия (Waters А . С., ib id . 164).
4. Андезит, вулкан Ньюберри, центральная часть Орегона (Williams Я .,  Geol. Soc. Am. Bull., 40, № 6, 

295, 1935).
5. Диабаз (средний состав закаленной краевой фации), Тасмания (McDougall I .  D., Geol. Soc. Am. Bull., 

73, 294, 1962).
6. Гранитоидный дифферснциат диабаза, Тасмания (McDougall I . D .t ib id ., 297).

в боковом направлении, образуя ин
трузивные пластовые тела обычно 
большой мощности и протяженности. 
Подобные образования юрского воз
раста установлены в Тасмании. Здесь 
силлы диабазов — гипабиссальных 
базальтовых пород с характерной 
относительно крупнозернистой мик
роструктурой — образуют непре
рывные выходы на поверхность на 
площади более 15 000 км2. Мощность 
некоторых из этих пластообразных 
тел достигает нескольких сотен мет
ров. Вмещающие породы силлов — 
пористые континентальные^ песча
ники небольшой плотности. Отороч
ки закалки силлов, соответствующие 
по составу исходной магме, отве
чают пересыщенным толеигам с не
обычно высоким содержанием крем

незема (табл. 6-5, анализ 5). Как 
и во всех интрузивах мира такого 
типа, в сил л ах Тасмании обнаружи
вается вертикальная зональность 
состава, обусловленная гравитацион
ным осаждением ранних кристаллов 
(магнезиальных оливина и пироксе
на). Накопление этих минералов 
в основании силлов обусловливает 
в этом участке валовой состав, отве
чающий недосыщенному оливиново- 
му диабазу. Наоборот, на верхних 
уровнях диабазы настолько обога
щены кремнеземом, что как в дей
ствительном, так и в нормативном 
их составах появляется кварц. В пол
ном соответствии с эксперименталь
но обоснованной теорией в кварце
вых диабазах верхних частей силлов 
плагиоклаз обогащен натровым ком
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ф и г . 6-20. Дифференциация диабазов Тасмании.
а — диаграмма состава A F M  (окислы, всс.%), D — диабаз, Q — дифференцированные кварцевые диабазы, 
G — гранитные породы. Пунктирной линией показана эволюция магмы близкого типа в Скергаардском 
габбровом интрузиве, Гренландия (McDougall I .D . , Geol. Soc. Am. Bull., 73, 303, 1962); б — ход 
кристаллизации пироксенов (в направлении, показанном стрелками) по мере прогрессивной 
дифференциации диабаза до конечного гранитного остатка. Поперечные линии соединяют точки составов 
сосуществующих минералов (McDougall I.D ., ibid., 290). I  — ортопироксен; I I  — клинопироксен;
III  — оливин.

понентом, а пироксены — желези
стым. Щелочи и вода здесь концен
трируются в точках кристаллизации 
последних фаз — роговой обманки и 
биотита; в ассоциации с этими мине
ралами появляется щелочной поле
вой шпат. Конечные дифференциаты, 
отжатые от почти полностью закри
сталлизовавшихся масс в сегрега
ционные жилы и локальные обособ
ления в кровле мощностью 100 м, 
по составу отвечают гранитам (табл.
6-5, анализ 6). Такая эволюция 
химического и минерального соста
вов (фиг. 6-20) очень близка к пред
сказанной по экспериментам с пи- 
роксеновыми расплавами. Вначале 
сосуществуют два пироксена — обо
гащенный и обедненный конечным 
диопсидовым членом CaMgSi2Oe (см. 
разрыв смесимости Р 2 — Р з на фиг. 
6-8).
По мере развития фракционирова
ния в обеих пироксеновых фазах 
устойчиво увеличивается отношение 
Fe/Mg (см. серию Mg — Fe-пиро- 
ксенов на фиг. 6-9). В остаточных 
гранитоидах обедненный кальцием 
пироксен вытесняется железистым 
оливином (отрезок Д Г  на фиг. 6-9),

совместно с которым продолжает 
кристаллизоваться другой пироксен, 
последовательно приближающийся 
к конечному составу CaFeSi2Oe. За
тем жидкость перемещается за пре
делы поля оливинов и из конечного 
остаточного расплава кристаллизует
ся лишь единственная железо-магне- 
зиальная фаза — пироксен, очень 
близкий по составу к конечному чле
ну CaFeSi20 6.
Особенности распределения малых 
элементов в диабазах Тасмании и их 
дифференциатах всюду постоянны и 
очень близки к установленным для 
континентальных диабазов и базаль
тов в целом. Величины отношений 
87Sr/86Sr (0,7115)/ Th/K (4,9• 10-4), 
U/K (1 ,3 .10-4) и Rb/Sr (0,2) очень 
велики и соответствуют коровому 
источнику расплава. Об этом же сви
детельствует и низкая величина от
ношения K/Rb (200—220). 
Континентальные щелочные базаль
ты. Значительная часть континен
тальных базальтов попадает в кате
горию толеитовых. Однако сущест
вуют многочисленные относительно 
небольшие, но встречающиеся во всех 
частях мира провинции, в которых
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наибольший объем имеют лавы силь
но щелочных недосыщенных кремне
земом базальтов. Поздние их диффе
ренциаты представлены трахитами и 
фонолитами в значительной мере так 
же, как это уже указывалось выше 
для близких ассоциаций островов 
в области Срединно-Атлантического 
хребта.
Для некоторых локальных провин
ций довольно характерно очень резкое 
преобладание К 20  над Na20 . Суще
ствуют отдельные центры или суб
провинции, в которых главным или 
даже единственным типом основных 
лав оказываются нефелиниты или их 
более редкие калиевые аналоги — 
лейцитовые базальты. В таких цен
трах или в расположенных под ни
ми эродированных близповерхност- 
ных кольцевых комплексах мы встре
чаем наиболее удивительные магма
тические породы — карбонатиты, ко
торые состоят почти исключительно 
из карбонатов, преимущественно 
кальцита и доломита. По сравнению 
с океаническими голеитами конти
нентальные базальты в общем имеют 
большее содержание К 20  и ТЮ 2 и 
гораздо большее содержание Rb, Sr, 
Ва, Th, U, Р, Zr, Та, Nb и связан
ных с ними элементов. Концентра
ция таких элементов в щелочных 
дифференциатах может достигать 
чрезвычайно большой величины. 
Карбонатиты интенсивно эксплуати
руются как руды Та, Nb, Р и Ва. 
Изотопный состав кислорода и угле
рода в карбонатигах позволяет весь
ма обоснованно считать, что эти 
породы имеют первично-магматиче- 
ское происхождение, причем поро
дившие их расплавы возникли, ве
роятно, в глубоких частях мантии. 
Величина 6 i8o/ieo в них колеблется 
от + 6  до +8,5°/о(ъ т. е. в тех же 
пределах, что и у первичных ба
зальтовых магм. Величина 6 i3c/i2c 
в карбонатитах изменяется в преде
лах от —5 до —8 ; подобный изотоп
ный состав углерода вообще неиз
вестен ни у каких других земных

пород, и по этому параметру карбо
натиты соответствуют лишь углеро
дистым метеоритам и близки к при
родным алмазам.

Первичные базальтовые  
магмы
Общую картину происхождения пер
вичных магм можно представить сле
дующим образом. Во многих маг
матических провинциях наиболее 
вероятны первичные магмы базаль
тового состава. Каждому из различи
мых циклов магматической деятель
ности в каком-либо из таких регио
нов может соответствовать своя магма. 
В одних случаях такую первичную 
магму можно отнести к толеитовой, 
а в других — к щелочно-базальто
вой, а иногда, вероятно, и к нефе- 
линитовой. Это, однако, вовсе 
не означает, что магмы, относимые 
к одному типу, но разделенные 
в пространстве и во времени, имели 
общий источник или даже общее 
происхождение. В первичных маг
мах, которые по общим свойствам 
отнесены к толеитовым, легко обна
руживаются значительные вариации. 
Так, диабазы и их малые гранитные 
дифференциаты, представленные 
среднемезозойскими силлами Нью- 
Джерси, Южной Африки, Тасмании 
и Антарктиды, необычайно похожи 
друг на друга. Все они имеют типич
ный толеитовый состав. Тем не менее 
породы Тасмании отличаются чрез
вычайно высоким отношением 
S i0 2/(K 20  +  Na20) и уникальными 
соотношениями малых элементов. Су
ществуют также довольно отличаю
щиеся о г упомянутых диабазов, но 
все-таки относящиеся к категории 
толеитовых оливиновые базальты Ки- 
лауэа.
Однако ряд других пород весьма 
близкой природы (например, лавы 
Тингмули в Исландии) гораздо бога
че железом и имеют столь большое 
содержание А120 3, что их можно 
уже называть высокоглиноземисты
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ми базальтами. Эти важные разли
чия первичных толеитовых базаль
товых магм несомненно имеют боль
шее значение, чем тот факт, что 
у всех них отношение S i0 2/(K 20  +  
+  S i0 2) выше (хотя в ряде случаев 
лишь крайне незначительно), чем 
у пород, относимых к щелочным ба
зальтам. Вероятно, у базальтоидов 
проявляются даже более четкие раз
личия по другим химическим пара
метрам. Например, в группе щелоч
ных базальтов и нефелинитов такие 
различия гораздо резче выражены 
в содержании S i0 2, величинах 
Na20 /K 20  и S i0 2/(K 20  +  N a20). 
Как в толеитовых, так и в щелочных 
базальтах установлены широкие ва
риации соотношений малых элемен
тов, содержание которых предполо
жительно коррелируется с разнооб
разием исходного для базальтовых 
магм субстрата
Наконец, весьма вероятно, что даже 
в пределах одной магматической про
винции природа первичной магмы 
в одном источнике время от времени 
изменялась. Возникают возможности 
появления различных взглядов на 
идентификацию и вероятные соот
ношения первичных базальтовых 
магм в одной провинции. Так, гавай
ские лавы некоторые авторы связы
вали с дифференциацией первичных 
магм двух типов, «толеитового» и 
«щелочно-оливиново-базальтового», 
из которых второй считался произ
водным от первого. Противополож
ная концепция принадлежит Пауэр
су и предполагает самостоятельную 
генерацию (в мантии) каждой маг
матической камеры, поставлявшей 
извергаемый материал в течение 
короткого вулканического цикла 
продолжительностью 100—200 лет. 
Читатель может сам избрать наи
более удовлетворяющую его модель. 
Авторы, однако, более склонны при
нять концепцию Пауэрса, чем пред
ставления о двух первичных маг
мах, обусловивших всю вулканиче
скую деятельность Гавайской про

винции в течение периода в несколь
ко миллионов лет.
Базальтовые магмы в основном, а 
возможно, и всегда, поступают из 
мантии. Нет никаких оснований по
лагать, что внешняя часть мантии 
непременно должна быть более гомо
генной, чем земная кора. Различия 
исходного для магм субстрата можно 
также увязывать с глубинностью. 
В число вероятных источников ба
зальтовых расплавов в мантии мож
но включить перидотиты, аналогич
ные каменным метеоритам по со
ставу, но вероятны также и гранат- 
пироксеновые и полевошпатово-пи- 
роксен-гранатовые породы, более 
близкие по составу к базальтам. 
Парциальным плавлением исходно
го субстрата разных типов в преде
лах глубин от 40 до 100 км и опре
деленным направлением фракцио
нирования можно объяснить проис
хождение всех известных разновид
ностей первичных базальтовых магм. 
При локальном плавлении участков 
мантии, сложенных обогащенным ка
лием материалом (вероятно, магне
зиальные слюды и амфиболы), могли 
возникать небольшие порции экзо
тических магм, редкие проявления 
которых на поверхности весьма не
обычны, но обладают очень устойчи
выми особенностями химизма. Так, 
породы этого типа, представленные 
чрезвычайно обогащенными калием 
лейцитсодержащими лавами, извест
ны в Лейцит-Хилс, Вайоминг, а 
также в уединенной цепи возвышен
ностей в Западной Австралии. 
Представляется весьма маловероят
ной возможность увязать явления 
генерации магмы с какой-либо еди
ной моделью состава мантии, даже 
если его удастся обосновать в каче
стве наиболее вероятного в ходе раз
личных экспериментов. Если каждый 
магматический цикл представляет 
уникальное событие, то, строго гово
ря, число типов первичных базальто
вых магм должно быть беско
нечным.
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Андезит-риолитовые 
и гранодиорит-гранитные 
магматические провинции
Главные вулканические породы оро
генных зон — андезиты и риолиты, 
а плутонические — преимуществен
но гранодиориты и граниты. Явно 
вне связи с этими кислыми порода
ми здесь встречаются также ультра- 
основные тела, которые мы в даль
нейшем будем называть альпинотип- 
ными. В большинстве орогенных 
поясов появляются также базальто
вые лавы, которые в течение огра
ниченных периодов времени даже до
минировали в некоторых провин
циях.

Западноамериканская 
Кордильерская суперпровинция
В течение минувших 200 млн. лет 
тихоокеанские границы американ
ских континентов были местом не
прерывной орогенической и магма
тической деятельности. Весь этот 
пояс в целом можно рассматривать 
как своего рода суперпровинцию, в 
пределах которой в виде линейных се
рий геосинклиналей и вытянутых бас
сейнов располагаются отдельные 
провинции с индивидуальными осо
бенностями состава и истории разви
тия.
Андская провинция Чили. К числу 
упомянутых провинций относится 
Андская геосинклиналь северной и 
центральной частей Чили, образую
щая сегмент южноамериканских Кор
дильер протяженностью 3000 км и 
шириной от 100 до 150 км. Она за
полнена юрскими и меловыми оса
дочными и вулканическими порода
ми общей мощностью 30 км или бо
лее. Осадки имеют континентальное 
или мелководное морское происхо
ждение. Вулканические породы, со
ставляющие основную массу про
дуктов заполнения геосинклинали, 
представлены преимущественно ан- 
дезитовыми потоками и покровами

риолитовых туфов. Интрузивная дея
тельность проявилась в ограничен
ные интервалы времени. Становле
ние крупных плутонов гранодиоргь 
тового семейства происходило в T p i t  
обособленных эпизода, каждый из 
которых был синхронен со своим 
орогенным периодом (подъем и эро
зия). Эти три орогении последователь
но осуществились в самом конце юры 
(125 млн. лет), в среднем и позднем 
мелу (110—90 млн. лет) и в ранне
третичное время (60—30 млн. лет). 
Позднее последнего эпизода склад
кообразования и подъема геосин- 
клинального заполнения в эоцене 
вдоль гребня Анд возобновилась вул
каническая деятельность, продол
жающаяся и в настоящее время. 
Продукты этого последнего этапа 
вулканизма в северной части Чили 
(и в Перу) представлены грандиоз
ными покровами риолитовых туфов г 
занимающими площадь 70 000 км2. 
В южной части провинции в Чили 
продукты извержения действующих 
вулканов представлены преимуще
ственно андезитами и базальтами. 
Четвертичная провинция Высоких 
Каскад, северо-запад США. На рас
стоянии 1000 км, от канадской гра
ницы до северной Калифорнии, от
дельные вершины Каскадных гор 
представляют собой четвертичные 
вулканы, частично действовавшие в 
историческое время. Примерно от 
центра штата Вашингтон и до вулка
нов Шаста и Лассен-Пик в Кали
форнии продукты извержений этих 
вулканов сплошь покрывают полосу 
шириной 50—100 км, протягиваю
щуюся параллельно тихоокеанско
му побережью и отстоящую от него 
на 150 км. Эта полоса называется 
вулканической провинцией Высо
ких Каскад (фиг. 6-19). У западной 
ее границы развиты погружающиеся 
под вулканы огромные массы тре
тичных лав и вулканического обло
мочного материала, преимуществен
но андезитового состава. Восточная 
граница провинции определяется
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довольно условно, поскольку здесь 
четвертичные вулканы залегают над 
кровлей плиоценовых высокоглино
земистых плато-базальтов восточной 
части Орегона, где вулканическая 
деятельность местами, вероятно, про
должалась и в четвертичное время. 
Южные вулканы провинции Высо
ких Каскад — Шаста и Лассен-Пик — 
располагаются непосредственно на 
фундаменте, сложенном метамор- 
физовапными палеозойскими и мезо
зойскими осадками и интрузивными 
гранодиоритами.
Вулканы Высоких Каскад представ
ляют собой впечатляющие скопле
ния андезит-дацит-риолитовых про
дуктов извержений, часто достигаю
щие высоты 3000—4000 м. Каждый 
центр извержений сохраняет свою 
индивидуальность. В вулканах Ша
ста и Лассен-Пик лишь на последних 
стадиях деятельности начали доми
нировать дациты и риолиты; все 
более ранние лавы здесь были анде- 
зитовыми, частично обнаруживаю
щими постепенный переход к базаль
там. Гора Мазама в Орегоне, в про
вальном кратере которой распола
гается озеро Крейтер, представляла 
собой андезитовый конусовидный 
вулкан высотой от 2500 до 3000 м, 
который извергался в последние ты
сячи лет и покрыл крупную террито
рию плащом сваренных дацитовых 
туфов общим объемом порядка 40 км3. 
В классической литературе неизмен
но указывается, что базальты играют 
значительную роль среди продуктов 
извержения вулканов Каскадных 
гор. Их значение в этой вулканиче
ской провинции, вероятно, преуве
личено. Многие из пород, отнесенных 
к базальтам, в действительности яв
ляются базальтовыми андезитами 
(с содержанием S i0 2 от 53 до 57%) 
того же типа, что и доминирующие 
в третичных — современных вулка
нических провинциях Центральной 
Америки. В частности, такой же 
состав имеют лавы новообразованного 
мексиканского вулкана Парикутин.

Очень широко представлены андези
ты с содержанием S i0 2 60—63% . 
Почти исключительно такого соста
ва андезиты слагают, например, вул
кан Рейнир. Вариации химического 
состава вулканических пород про
винции Высоких Каскад отражены 
в табл. 6-6 и на фиг. 6-21 .Такой же 
примерно характер изменений хими
ческого состава вулканитов в целом 
наблюдается и во многих других 
рио лит-андезитовых провинциях. 
Однако в деталях не только каждая 
провинция, но и каждый вул
канический центр внутри нее 
имеют индивидуальные особенности 
химизма.
Батолиты Сьерра-Невады и Южной 
Калифорнии. В Калифорнии в пре
делах двух обширных площадей. 
каждая из которых имеет размеры 
примерно 600 X 100 км, обнажаются 
два существенно гранодиоритовых 
батолита, получивших название ба
толитов Сьерра-Невада и Южнока
лифорнийского. Эти батолиты при 
внедрении деформировали и регио
нально метаморфизовали геосинкли- 
нальные осадки и вулканические 
породы (преимущественно андези
ты) позднепалеозойского и мезозой
ского возраста, которые были смяты 
в складки и претерпели подъем в 
поздней юре (невадская орогения). 
Д ля некоторых западных массивов, 
входящих в состав батолита Сьерра- 
Невада, так же как и для ряда дру
гих интрузивов, располагающихся 
далее на северо-запад от батоли
та, определен абсолютный возраст 
140 млн. лет (поздняя юра). Вместе 
с тем плутоны восточного фланга 
Сьерры имеют раннеюрский абсолют
ный возраст (150—180 млн. лет). 
Однако становление главной массы 
интрузивных пород обоих батолитов, 
так же как и других плутонов на всем 
протяжении западной окраины кон
тинента, происходило в начале позд
него мела (80—100 млн. лет).
В период 1940—1950 гг. геологи 
проявляли большой интерес к про-
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S i 02 , вес. %
а

Fe2 + Fe3 +

Базальт Дацит 
_ оз. Лрейтер

________ — Rb
500

0

100

Базальт Дацит 
г. Лассен-Пик 

Rb

V,Cr
ZOO

- 0

NL N1

- — 0

Ва

- I ^ r - C r
— .8:

0 -------- 1—- Г~ СГ-

Ba,Sr

1000

О 5 Ю 15 О 5 10 15 
(3 SL + K)-(Ca+M g) 

в

ф и г . 6-21. Вариационная диаграмма пород 
вулканической провинции Высоких 
Каскад.
а — вулканические породы озера Крейтер, Орегон 
(по Вильямсу); б — А А  — озеро Крейтер и гора 
Шаста, В В — гора Лассен-Пик (Nockolds S. R 
Allen ft., Geochim. et Cosmochim. Acta, 4, 107, 111, 
1953); в — озеро Крейтер и гора Лассен-Пик 
<Nockolds S. ft., Allen R ibid., 1953).

исхождению гранитоидов. Был ши
роко распространен скептический 
взгляд на истинность магматической

природы семейства гранодиорит — 
гранит. Вслед за Ридом значительное 
число исследователей полагали, что 
многие «граниты» в действительности 
представляют собой метаморфизо- 
ванные («гранитизированные») осад
ки, в которые привнесены К , Na, Si 
и другие элементы, необходимые для 
превращения осадка в породу гра- 
нитного|состава. В о ' всех этих рас
суждениях как источники, так и 
способы поступления вещества оста
вались совершенно неизвестными. 
Сейчас все эти|лредставления стали 
менее модными. Применительно же 
к несомненно интрузивным плуто- 
нам сьерра-невадского типа гипоте
за гранитизации совершенно несо
стоятельна. В краевых их частях 
обнаруживаются некоторые призна
ки локальных реакций, однако в изо
билии наблюдаются доказательства 
насильственного внедрения массивов 
в подвижном, очевидно жидком, со
стоянии. Длинная ось батолита в це
лом ориентирована в северо-запад
ном направлении параллельно регио
нальному простиранию структур 
вмещающих пород. В контактах 
с отдельными плутонами при геоло
гическом картировании обнаружи
ваются механические смещения, из
гибы, а местами наглядные уменьше
ния мощности горизонтов вмещаю
щих пород, которые (особенно из
вестняки) вблизи интрузивов под их 
механическим воздействием приобре
тали пластическое течение. Такого 
же рода взаимоотношения в меньшем 
масштабе проявляются и при инъек
циях жил и даек гранитоидов в тре
щины вмещающих пород. Здесь на
блюдается краевое брекчирование 
как вмещающих, так и частично 
консолидированных интрузивных 
пород, а также текстуры течения, 
ориентированные параллельно кон
тактам жил, но не обязательно со
гласные со структурами вмещающих 
пород. На верхних уровнях и в крае
вых частях некоторых массивов на
блюдаются крупные останцы кровли
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Химический состав вулканических пород ̂ западноамериканской Кордильерской 
суперпровинции, вес.%

Т А Б Л И Ц А  6-6

1 2 3 4 5 6

S i0 2
тю 2
А120 3
Fe20 3
FeO
MnO
MgO
GaO
Na20
K20
H20
P20 5
BaO
SrO

55,04
0,94

18,82
1,92
5,69
0,07
5,68
7,17
3,88
0,85
0,16
0,21

58,03
0,91

16,99
3,52
4,38
0,16
3,50
7,35
3,18
1,71
0,21

0,09

55,83
0,84

18,01
2.63 
4,07 
0,08 
5,12 
7,40
3.64 
1,22 
0,98 
0,11

63,16
0,54

18,22
1,36
3,33
сл.
2,30
5,24
4,06
1,16
0,50
0,14
0,05
0,04

68,72
0,31

15,15
1,16
1,76
0,11

1,28
3,30
4,26
2,78
0,74
0,09
0,07
0,03

74,24
0,20

14,50
1,27
0,67
0,06
0,25
0,11

3,00
3,66
2,04
0,07
0,18
сл.

Сумма 100,43 100,03 99,93 1 0 0 , 1 0 99,76 100,25

1. Базальтовый андезит, Парикутин, Мексика (W illiams Я ., U. S. Geol. Survey Bull., № 965-B, 221* 
1950).

2. Четвертичный андезит, восточная часть Н икарагуа (Williams Я ., Univ. Colifornia Geol. Publ., 55, 39*
11, 1965).

3. Базальтовый андезит, озеро Крейтер, Орегон (W illiams Я .,  Carnegie Inst. W ashington Publ., 540,. 
№ 10, 1942).

4. Пироксеновый андезит, гора Сент-Хелина, Вашингтон (Verhoogen J . ,  Univ. California Geol. Publ., 24* 
293, Nt 4, 1934).

5. Дацит (с роговой обманкой if биотитом), вулкан Лассен-Пик, Калифорния (W illiamsJH.,gUniv. Califor
nia Geol. Publ., 21, 365, JSli 28, 1932).

6. Риолит, вулкан Лассен-Пик, Калифорния (W illiam s Я ., ib id ., 300, 1932).

и рои относительно мелких блоков 
вмещающих пород, находящихся в 
различных стадиях метаморфизма и 
ассимиляции. Все эти взаимоотно
шения позволяют предполагать, что 
в данном случае проявлялся процесс 
«магматического обрушения», т. е. 
раздробления вмещающих пород и 
медленного поглощения их обломков 
восходящей магмой.
Наконец, пределы вариаций состава 
сьерра-невадского и южнокалифор
нийского Л<гранитов» укладываются 
в ряд: вулканические дациты — рио
литы и располагаются в эксперимен
тально установленном поле низко
температурного плавления кварц-по- 
левошпатовых смесей. Таким обра
зом, мы должны принять истинно

магматическое происхождение этих 
конкретных пород. Во вмещающих 
породах в непосредственном контак
те с интрузивами и в темноцвет
ных включениях основного состава, 
встречающихся в некоторых плуто- 
нах целыми роями, проявляются как 
раз такие реакции, которые были 
предсказаны некогда Боуэном. На
пример, темноцветные ксенолиты со
стоят из агрегатов роговой обманки, 
биотита и андезина, т. е. фаз, харак
терных также и для включающих 
ксенолиты гранодиоритов.
Каждый из двух крупных калифор
нийских батолитов в свою очередь 
состоит из многих индивидуальных 
плутонов, количество которых, ве
роятно, достигает 200—300. При
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этом отдельные массивы имеют рез
кие границы с соседними. Площадь 
выходов отдельного крупного интру
зива может достигать 500 км2. Неко
торые индивидуальные интрузивы 
внутри гетерогенны, причем цент
ральные относительно поздние их 
части, как и следовало ожидать, 
имеют повышенные содержания квар
ца и щелочного полевого шпата по 
сравнению с краевыми зонами. 
Главные породы обоих батолитов 
принадлежат к серии кварцевый дио
рит — гранодиорит — гранит. Их 
количественный минеральный (мо
дальный) состав характеризуется 
обилием кварца (15—30%) и подчи
ненным содержанием щелочного по
левого шпата по сравнению с плагио
клазом. Содержание кремнезема пре
имущественно колеблется в пределах 
от 60 до 70% , а сумма щелочей 
(Na >  К) составляет 5—7% . По 
своему химическому составу эти по
роды идентичны некоторым вулка
ническим андезитам и риолитам. 
Кроме того, в подчиненных количе
ствах (за исключением одного круп
ного плутона в Южной Калифорнии) 
присутствуют темноцветные породы, 
по составу отвечающие габбро или 
диориту.
Любые группы анализов или стан
дартных вариационных диаграмм по
казывают общее сходство химическо
го состава пород обоих батолитов 
и андезит-дацитовых лав типа раз
витых в провинции Высоких Каскад. 
Однако между плутоническими и 
вулканическими провинциями суще
ствует три существенных различия. 
Во-первых, вулканическая деятель
ность и синхронные ей тектонические 
движения фактически проявлялись 
непрерывно в течение всей истории 
развития западноамериканской вул
канической провинции, тогда как 
интрузивная деятельность осущест- 
члялась лишь в течение нескольких 
четко ограниченных эпизодов. Гиллу- 
ли, указав, что в значительно более 
•бширном регионе «объем позднеме

ловых плутонов в несколько сотен 
раз больше объема всех остальных 
гранитных массивов Запада США», 
пришел к выводу, что «плутонизм 
должен определяться процессами, 
временной масштаб которых имеет 
совершенно иной порядок по срав
нению с вулканизмом и тектониче
скими явлениями» (Gilluly, Geol. Soc. 
London Quart. J ., 164, 168, 1963). 
Аналогичным образом проявляются 
различия и в среднем составе серий 
наиболее распространенных типов 
пород. Так, в неовулканических ре
гионах Никарагуа, Мексики, а так
же в Высоких Каскадах наибольший 
объем приходится на лавы базальто
вых андезитов. Эти породы действи
тельно более кремнеземистые, более 
«андезитовые», чем первичные толеи- 
товые базальты других континен
тальных вулканических областей. 
Однако они заметно менее кремнезе
мистые и менее «гранитные», чем гра
нодиоритовые породы, преобладаю
щие в двух калифорнийских батоли
тах. Вполне возможно объяснить 
возникновение еще более кислых (ри
олитовых) лав Исландии за счет 
толеит-базальтовой магмы. Значи
тельно труднее сходным образом ин
терпретировать чевертичные лавы 
Высоких Каскад. Однако такую ин
терпретацию полностью отвергать 
нельзя, если учесть огромные массы 
синхронных базальтов, развитые на 
прилегающем с востока плато. Но 
каким же образом будем мы толко
вать гигантские массы двух кали
форнийских батолитов в качестве 
дифференцированного остатка исход
ной основной магмы, признаки кото
рой, несмотря на резкую постинтру- 
зивную эрозию, все еще не прояви
лись в районе с колебаниями релье
фа в пределах 4000 м1?

1 Выше указывалось на наличие основных 
пород в калифорнийских батолитах, но, 
очевидно, объем их так мал, что авторы 
сочли возможным не учитывать их.— 
Прим. перев.
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У гранодиоритов калифорнийских 
«батолитов установлены более высо
кие величины Sieo/ieo по сравнению 
«с андезитами и риолитами, имеющи
ми сопоставимые содержания крем
незема. Это в сильной мере побу
ждает предполагать независимость 
линий эволюции магмы рассматривае
мых плутонических и вулканических 
пород.
Выводы. В прошедшие 200 млн. лет 
магматическая деятельность вдоль 
западной окраины обоих американ
ских континентов осуществлялась 
с  значительными локальными вариа
циями. Тем не менее, вероятно, 
в связи с отсутствием более полной 
информации пока можно высказать 
следующие сображения по поводу маг
матизма Кордильерской суперпро
винции
1. В ходе заполнения и ранней склад
чатости сильно вытянутых геосин
клиналей суперпровинций в них прак
тически непрерывно, лишь с локаль
ными перерывами и вариациями, 
осуществлялась вулканическая дея
тельность. Продукты этой деятель
ности представлены преимуществен
но андезитами и риолитами; при этом 
каждый из этих двух типов пород 
преобладал в отдельных провинциях 
в разные периоды времени. Местами 
важную роль играли базальтовые 
лавы. Первичные минеральные ассо
циации глубоко погребенных лав 
частично затушеваны метаморфиз
мом погребения, например, плагио
клазы в них широко замещены аль
битом.
2. Плутоническая интрузивная дея
тельность ограничена немногими 
резко определенными во времени эпи
зодами. Самый важный из них, про
явившийся в пределах наибольших 
пространств, приурочен к короткому 
отрезку времени (вероятно, около 
20 млн. лет) в начале позднего мела. 
Максимальный объем среди плуто-
1 Эти обобщения не следует распространять 
без убедительного обоснования на другие 
а ндезит-гранодиоритовые провинции.

нических пород приходится на гра- 
но диориты.
3. В течение ранне- и среднетретич
ного времени как в континентальных, 
так и в некоторых геосинклинальных 
областях осуществлялась почти не
прерывная вулканическая деятель
ность. В этот период в отдельных 
регионах (например, на полуострове 
Олимпик в северо-западной части 
США) в изобилии изливались ба
зальты, однако преобладающими для 
суперпровинции в целом оставались 
андезиты.
4. Общий подъем в конце плиоцена 
сопровождался возобновлением вул
канической деятельности. Однако 
главными ее продуктами были уже 
базальтовые андезиты и базальты. 
Тем не менее на поздних этапах дея
тельности некоторых относительно 
крупных вулканов в заметных коли
чествах извергались более кремне
земистые андезиты и риолиты.
5. Видимо, базальтовым, базальт-ан- 
дезитовым и дацит-риолитовым маг
мам, по крайней мере частично, 
принадлежит самостоятельная роль. 
Независимой, вероятно, была и грано
диоритовая магма крупных плуто
нов, хотя она по генезису, возможно, 
и связана с дацит-риолитами.

Известково-щелочные магмы 
орогенных зон

Проблема соотношения' с базальто
вой магмой. Породы и магмы анде- 
зит-риолитового и диорит-гранит- 
ного рядов называются известково
щелочными в противовес щелочным 
магмам и породам — дифференциа- 
там базальтоидного происхождения 
(трахиты, фонолиты и т. д.). По пово
ду генезиса известково-щелочных по
род мнения разделились. Вряд ли 
можно сомневаться в том, что анде
зиты Исландии действительно пред
ставляют собой дифференциаты желе
зистых толеитов. Аналогичным обра
зом, близкое происхождение могут 
иметь андезиты, в подчиненных ко
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личествах ассоциирующиеся с высо
коглиноземистыми базальтами, как 
это имеет место, например, на пло
скогорьях Орегона. В других райо
нах, также с преобладанием базаль
тов, можно предполагать возник
новение известково-щелочных рас
плавов в связи с ассимиляцией базаль
товой магмой корового материала 
или в результате его плавления под 
воздействием базальтовой магмы. 
Отсутствие известково-щелочных по
род в океанической обстановке сви
детельствует в пользу представления, 
что они действительно частично или 
полностью представляют собой про
дукты, возникающие за счет конти
нентальной земной коры. Однако 
имеются также доказательства, более 
детально рассмотренные ниже, воз
никновения известков о-щелочных 
магм в мантии независимо от базаль
тов.
Кислые известково-щелочные магмы.
Сам по себе состав первичных гра- 
нодиорит-гранитных магм побужда
ет считать, что они возникают не 
в тех местах, где образуются базаль
товые расплавы. Наиболее правдо
подобно предполагать генерацию 
гранитоидных магм в глубоких ча
стях земной коры, и в предлагаемой 
нами общей модели петрогенезиса 
предполагается возникновение кис
лых магм в результате массового 
плавления коровых пород. Выска
зывались различные соображения об 
исходном их субстрате. Наиболее 
убедительно, исходя из валового 
состава, распространенности и об
становки локализации такого суб
страта, считать исходным материа
лом типичные породы, заполняющие 
геосинклинали (граувакки, глини
стые сланцы, андезиты). Принятие 
этой концепции означает, что важ
ную роль в возникновении гранит
ной магмы, по крайней мере в отно
сительно позднее геологическое вре
мя, играло выветривание коровых 
пород, создававшее материал геосин- 
клинальных осадков. При последую

щем погребении эти породы частично 
дегидратировались, а минеральный 
состав их преобразовывался (мета
морфизм). Было установлено, что 
в таких породах, нагретых при 
^ н 2о =  2 0 0 0  бар (что соответствует 
глубине порядка 7—10 км) до 700— 
770° С, образуются жидкие фрак
ции значительного объема, по 
составу относящиеся к гранодиори- 
там-гранитам. Исходя из этих экспери
ментальных данных, Винклер пред
ложил простую модель, в соответ
ствии с которой глубоко погребенные 
геосинклинальные осадки вначале 
метаморфизуются, а затем претер
певают парциальное плавление с об
разованием больших объемов грано
диоритовых расплавов (гл. 13). 
Изотопный состав стронция во мно
гих относительно молодых гранитах 
обычно соответствует только что упо
мянутому механизму образования 
кислых магм. Так, исходное значение 
отношения 87S r/86Sr, выявленное в 
гранодиоритах батолита Сьерра-Не
вада, составляет 0,7073. По оценке 
Херли, значение этого параметра 
для геосинклинальных осадков в 
среднем должно быть не менее 0,708. 
Однако величину его следует не
сколько уменьшить, учитывая при
сутствие в геосинклинальных осад
ках вулканического материала. Дан
ные по изотопному составу серы 
в гранитах очень немногочисленны. 
Тем не менее значения 6 34s/32sr 
составляющие от + 1 0  до + 30°/00г 
установленные у некоторых докем- 
брийских интрузивных гранитов г 
можно объяснить лишь очень зна
чительным вкладом вещества, воз
никшего в результате плавления 
осадков.
Генерированная из осадков грано
диоритовая магма при подъеме в 
земной коре может подвергаться 
фракционированию в направлении 
образования настоящих гранитных 
расплавов, составы которых, как это 
было установлено, всегда распола
гаются в поле минимума температур
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ликвидуса системы кварц — альбит
— ортоклаз (— анортит). В контак
те с породами основного состава 
гранодиоритовая магма может, на
оборот, в результате реакций асси
миляции контаминироваться и изме
нять состав в направлении увеличе
ния основности.
Выше мы обсуждали кислые магмы 
лишь применительно к плутониче
ской обстановке. Но каково же про
исхождение крупных скоплений кис
лых лав и туфов, относящихся к то
му же примерно интервалу составов? 
Весьма соблазнительно считать эти 
две категории пород эквивалентны
ми, особенно в связи с тем, что 
крупные извержения дацит-риоли- 
тового обломочного материала обыч
но независимы в пространстве и во 
времени от излияний андезитовых 
лав в тех же вулканических провин
циях. Геохимические данные дей
ствительно свидетельствуют, что по 
крайней мере в некоторых регионах 
кислые вулканические породы соот
ветствуют магмам, возникшим в ре
зультате плавления осадков, или 
хотя бы сильно контаминированы 
осадочным материалом. Так, уста
новлена тесная преемственность хи
мического состава, особенно в части 
малых элементов, между четвер
тичными риолитами и залегающими 
глубже них граувакками и глинисты
ми сланцами в геотермальной области 
Таупо на Северном острове Новой 
Зеландии. Эти риолиты представле
ны покровом игнимбритов и лавами 
общим объемом 15 ООО км3. Вместе 
с тем андезиты, слагающие несколь
ко внушительных вулканов, в целом 
имеют гораздо меньший объем. Сле
дует заметить, что осадки, возможно 
послужившие исходным субстратом 
для кислой магмы, выполняют глубо
кий бассейн, в котором в настоящее 
время существует чрезвычайно боль
шой вертикальный термический гра
диент.
Андезитовые магмы. Даже если су
дить только по их огромным объемам,

вряд ли можно сомневаться, что 
андезитовые магмы, преобладающие 
во многих орогенических провин
циях и слагающие крупнейшие вул
канические конусы, подобные Рейни- 
ру в Вашингтоне или Руапеху в Но
вой Зеландии, относятся к числу 
первичных. По сравнению с толеи- 
товыми базальтами эти магмы имеют 
гораздо большие содержания S i0 2, 
Na20  и А120 3, н о  обычно значительно 
меньшее содержание К 20 . Вместе 
с тем относительно основные их 
типы, в том числе лавы Парикутина 
в Мексике и многих вулканов Ника
рагуа, близки к высокоглиноземи
стым базальтам, к которым их неред
ко и относят. Таким образом, воз
никает вопрос, имеется ли разрыв 
в составе базальтоидов и типичных 
андезитов (около 60% S i0 2) или 
между ними существуют непрерыв
ные переходы через базальтовые 
андезиты? В пользу второго предпо
ложения определенно свидетельст
вуют некоторые особенности химиз
ма базальтовых андезитов. Так, у 
лав Парикутина (54—58% S i0 2) 
очень низкие значения отношений 
87Sr/86Sr (0,7040-0,7043) и Rb/Sr 
(0,014—0,052). По этим параметрам 
они имеют даже более «примитив
ный» характер, чем континентальные 
толеитовые базальты. Кроме того, 
андезиты в отличие от риолитов 
настолько обеднены К , Rb, Th, U, 
Li и редкоземельными элементами, 
что никак нельзя признать возмож
ность значительного участия в ка
честве исходного субстрата для пер
вичных андезитовых магм того же 
материала, который служил источ
ником гранитоидов.
В настоящее время многие геологи 
склоняются к мысли, что андезито
вые магмы первичны и источник их 
расположен в мантии. Высказыва
лось даже конкретное предположе
ние о том, что эти магмы образуются 
в результате плавления вещества 
мантии вдоль зоны Бениоффа — зо
ны фокусов глубинных землетрясе
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ний, которая наклонно протяги
вается под континенты от линии их 
сочленения с океанами. В соответ
ствии с этой гипотезой генерация 
магмы должна происходить на не
обычно больших глубинах, порядка 
вО—200 км, поскольку именно та
ковы вертикальные расстояния от 
внутриконтинентальных вулканов до 
зоны Бениоффа. Подразумевается так
же, что составы мантии под краевы
ми частями континентов и под тон
кой корой океанического дна резко 
различаются. Все эти представления 
хорошо увязываются с концепцией 
раздвигания дна океана (гл. 12). 
Пояса глубокофокусных землетрясе
ний, наклоненные под континенты, 
можно интерпретировать как зоны, 
в которых «древняя» океаническая 
кора сталкивается вниз по нисходя
щему крылу конвекционной ячейки, 
восходящая ветвь которой, приуро
ченная к океаническим хребтам, 
поставляет материал для образова
ния «новой» океанической коры. 
Поскольку вниз перемещается хо
лодный материал, прогрев его до 
точки плавления может наступать 
на глубине, большей по сравнению 
с уровнями, на которых происходит 
магмообразование в восходящей вет
ви конвекционной ячейки. Вместе 
с тем состав погружающегося мате
риала должен отличаться от обыч
ного базальта в связи с присутствием 
в нем наряду с блоками океаниче
ской коры захваченного ими плаща 
осадков.
Все эти соотношения пока сугубо 
гипотетичны. Для того чтобы эта 
гипотеза приобрела большую убе
дительность, нужно, в частности, 
доказать повсеместную синхронность 
генерации андезитовой магмы и пе
ремещения океанической коры на 
глубину. В качестве момента, побуж
дающего в известной мере сомневать
ся в только что обсужденной кон
цепции, можно, например, упомя
нуть отсутствие каких бы то ни 
было признаков нисходящего дви

жения материала (отсутствие зем
летрясений) под провинцией Высо
ких Каскад.

Ультраосновные породы 
в плутонических комплексах

Крупные тела перидотитов устойчиво 
проявляются в двух видах: 1) в виде 
стратифицированных слоев кристал
лических кумулятов, осадившихся 
в огромных интрузивных пластовых 
массивах дифференцированных габ
бро (бушвелдский, или стиллуотер- 
ский, тип); 2) в виде пластовых тел 
и линз, становление которых про
исходило на ранних стадиях дефор
мации геосинклинального заполне
ния (альпинотипные гипербазиты).

Комплекс Стиллуотер 
в Монтане

Докембрийский комплекс Стиллуо
тер представляет собой фрагмент 
наклоненного пластообразного тела, 
современные выходы которого имеют 
длину 50 км. В этом массиве сущест
вует закаленная базальная зона ги- 
перстенового габбро, в которой за
фиксирован состав магмы в момент 
ее интрузии. Как и во многих (хотя 
и не во всех) крупных интрузивах 
такого рода, первичная магма отно
сится к типу высокоглиноземистого 
насыщенного толеита, сопоставимого 
с «высокоглиноземистым базальтом» 
Куно. Д ля этой магмы очень 
характерны низкие содержания Ti 
и К .
Состояние окисленности железа 
крайне низкое (атомное отношение 
Fe3+/Fe2+ =  0,033). Выше базаль
ной зоны располагается горизонт 
почти чисто энстатитовой породы 
(пироксенита) и энстатитового пе
ридотита (800 м), а затем следует 
чередование обогащенных плагио
клазом (анортозиты) и обогащенных 
пироксеном (габбро) слоев общей 
мощностью 4000 м. Верхняя часть
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этого огромного массива удалена до- 
кембрийской эрозией.
Крупные стратиформные основные 
интрузивы интерпретируются как 
последовательность «слоев» кристал
лов, выпадавших из медленных пото
ков магмы, двигавшихся над дном 
камеры и участвовавших в конвек
ционном движении расплава, обус
ловленном охлаждением магматиче
ской массы.
Текстуры течения, сохранившиеся в 
массиве Стиллуотер, с одной стороны, 
и наблюдающиеся в морских турби- 
дитах (осадках придонных течений)— 
с другой, до неправдоподобности сход
ны. В породах Стиллуотера отчетливо 
распознаются косая слоистость, сло
истость сортировки зерен по составу, 
промоины и оползневые структуры. 
Породы, образовавшиеся при таких 
процессах магматической седимента
ции, получили название кумуля- 
тов.
Обсуждать в деталях эволюцию 
магмы в Стиллуотере и близких 
к нему интрузивах здесь неуместно. 
Отметим лишь кратко по этому по
воду следующее: 1) при изучении 
этих массивов снизу вверх вполне 
удается оценить общую последова
тельность дифференциации; 2) кри
сталлизация начинается с магнези
ального пироксена, тогда как оливин 
играет относительно небольшую 
роль, что соответствует условиям 
высокого давления, при котором про
исходит конгруэнтное плавление 
M gSi03; 3) нижние слои пироксе- 
нитов как раз и представляют собой 
скопления таких ранних кристаллов, 
осевших на дно; 4) снизу вверх 
в разрезе стратиформного интрузива 
происходит увеличение отношений 
Fe/Mg, (Na +  К)/Са и суммарного 
содержания S i0 2; 5) последователь
ность чередования полос разного 
состава довольно сложна, так что 
ее нельзя объяснить лишь простым 
механизмом осаждения кристаллов 
в основании ненарушавшихся кон
векционных ячеек.

Гипербазитовый пояс 
юго-западной части 
Новой Зеландии
Н а Южном острове Новой Зеландии 
позднепалеозойские и мезозойские 
геосинклинальные осадки большой 
мощности с участием вулканических 
пород основного состава были интен
сивно деформированы и смяты в 
складки в раннем мелу. На ранних 
стадиях опускания и складчатости, 
до стадии метаморфизма, который 
проявился одновременно с макси
мальной деформацией, вдоль длин
ной оси геосинклинали внедрилась 
крупная масса ультраосновного ма
териала.
К моменту, когда завершились мело
вые деформации, эта масса представ
ляла собой, очевидно, более или 
менее непрерывное пластовое тело 
длиной от 200 до 300 км и мощностью 
местами до 2—3 км, круто падаю
щее параллельно структурному на
правлению смятых в складки вме
щающих пород. Ультраосновной 
массив изначально (и в настоящее 
время) приурочен к определенному 
уровню в стратиграфическом разре
зе, нижняя его граница приурочена 
к нижнепермской толще. Впослед
ствии ультраосновной массив был 
разобщен на два крупных прерыви
стых сегмента в результате право
стороннего смещения по крупной 
Альпийской зоне разлома, обнару
живающей признаки жизни и в на
стоящее время (фиг. 6-22). 
Первичные породы массива пред
ставлены перидотитами, состоящими 
из четырех главных фаз: оливина 
(F o90 — F o04), содержание которого 
обычно составляет 70—95%, энста- 
тита (Е п 88— Е п 93), присутствующего 
почти повсеместно, хромового диоп- 
сида и, наконец, неизменно присут
ствующей в малых количествах хро
мовой шпинели. Оба пироксена 
характеризуются повышенной глино- 
земистостью (в энстатите содержа
ние А120 3 составляет 2—4%). При 
экспериментах такие глиноземистые
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фиг. 6-22. Гипербазитовый пояс Южного 
острова Новой Зеландии (Coleman R . G., 
New Zealand Geol. Surv. Bull., № 76, 
I960).
Массивы ультраосновных пород показаны черным.

пироксены кристаллизуются из маг
незиальных расплавов при высоком 
давлении. В ультраосновных поро
дах широко проявились грубая по
лосчатость и обрывочная расслоен- 
ность по составу, однако правильная 
расслоенность, подобная возникаю
щей в кумулятах, практически не 
наблюдается. В тех же редких слу
чаях, когда обнаруживаются ее при
знаки, появляются прослои с поле
выми шпатами. Прослои или какие- 
либо тела габбро отсутствуют. 
Относительно мелкие обособленные 
тела ультраосновных пород и внеш
ние части более крупных интрузивов 
превращены в серпентиниты, состоя
щие из одного или нескольких сер- 
пентиновых минералов с примесью 
талька, тремолита и хлорита. Сер- 
пентинизация, т. е. процесс гидра
тации, проявляется в альпинотипных 
ультраосновных породах почти по

всеместно. Серпентинизация явно не 
связана с выветриванием или цирку
ляцией грунтовых вод. В распре
делении серпентина не обнаружи
вается никакой связи с рельефом, ко
торый в Новой Зеландии характери
зуется относительными превыше
ниями до 2000 м.
Долгое время считали, что становле
ние тел альпинотипных ультраоснов
ных пород происходило при темпе
ратурах значительно ниже пределов 
существования магматических рас
плавов. Это мнение в значительной 
мере связано с повсеместным отсут
ствием высокотемпературного кон
тактного воздействия таких тел на 
вмещающие породы. В качестве ти
пичного примера низкотемператур
ного становления альпинотипных ги- 
пербазитов неоднократно упомина
лись именно породы новозеландского 
перидотитового пояса. Можно допу
стить, однако, что первоначальные 
высокотемпературные эффекты мог
ли быть затушеваны или даже пол
ностью исчезли в результате про
явления двух процессов, характер
ных для перидотитов вообще и хоро
шо выраженных в Новой Зеландии 
в частности: 1) поздней низкотемпе
ратурной реакции гидратации, на
пример серпентинизации внутри ин
трузивных тел, а также замещения 
приконтактовых пород и их ксено
литов альбитом или водными каль
циевыми алюмосиликатами; 2) подъе
ма серпентинитовых масс под дей
ствием гравитационных сил в верх
ние менее прогретые уровни. При 
тщательном исследовании контактов 
новозеландских ультраосновных тел 
местами обнаруживаются реликты 
высокотемпературных контактово 
метаморфизованных пород. В частно
сти, встречены роговики, состоящие 
из ассоциации плагиоклаз — диоп
сид — гиперстен — роговая обман
ка и возникшие за счет базальтов. 
Предполагается, что температура об
разования этой минеральной ассо
циации 700—800° С.
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Проблемы петрогенезиса
В настоящее время в литературе, 
в частности в посвященной гиперба- 
зитам монографии под редакцией 
Уилли, еще горячо дебатируются 
следующие вопросы: Каков первич
ный источник альпинотипных ульт- 
раосновных пород? Кристаллизова
лись ли эти породы из истинной 
магмы — ультраосновных расплавов 
соответствующего состава? Можно 
ли вообще, и если можно, то каким 
образом, по альпинотипным породам 
судить о составе мантии? Что озна
чает процесс серпентинизации и от
куда поступают огромные количе
ства воды, поглощаемые альпинотип- 
ными серпентинитами? Рассмотрим 
кратко эти вопросы, но в обратном 
порядке, поскольку проявления сер
пентинизации, очевидно, простран
ственно ближе к нам, нежели первич
ный источник ультраосновного ма
териала.
Серпентинизации. Без труда можно 
написать уравнения реакций серпен
тинизации оливина в закрытой или 
открытой системах:
3Mg2S i04 +  S i0 2 +  4H20  - >  2(0H)4Mg3Si20 5

Оливин Привносится Серпентин
или

5Mg2S i0 4 +  4Н20  —>
Оливин Привносится 

> 2(OH)4Mg3Si2C>5 +  4MgO -f- S i02 
Серпентин Удаляется

в раствор

Первая реакция осуществляется с 
увеличением объема на 70% , вторая 
происходит без изменения объема. 
Легко можно предположить и другие 
реакции с участием M gSi03 или С 02. 
Однако ни одна из них, вероятно, 
не отражает целиком реально проте
кающего процесса. При рассмотре
нии этих реакций прежде всего воз
никают вопросы об объеме и источ
нике воды. Предполагают два ис
точника — магматический и вмеща
ющие осадочные породы (с погре
бенной в них морской водой). Все 
вопросы, возникающие при рассмот

рении серпентинизации, взаимно свя
заны, и пока ни по одному из них 
нет общего мнения.

В настоящее время большинство 
геологов допускают возможность су
щественных изменений объема при 
серпентинизации. В пользу этого 
свидетельствуют некоторые струк
турные доказательства самого разно
го масштаба. Вместе с тем во вмещаю
щих породах обычно отсутствуют 
признаки выноса из серпентинизиро- 
ванных гипербазитов S i0 2 и MgO 
в таких количествах, которые под
разумеваются второй из приведен
ных выше реакций. Значительная 
часть увеличения объема может быть 
снивелирована в процессе медленно
го подъема твердого гипербазитового 
тела, синхронного с процессом сер
пентинизации. Тем не менее утвер
ждение о выносе S i0 2 мы найдем, 
например, в работах Тейера, всю 
жизнь изучавшего альпинотипные 
перидотиты и не имеющего в 
этой области себе равного во всем 
мире:
«Имеющиеся химические и физические дан
ные не позволяют однозначно решить этот 
вопрос. Я, однако, полагаю, что серпенти- 
низация представляет собой процесс, про
текающий по существу при постоянстве 
объема, что требует удаления из исходного 
перидотита около 30 вес.% двухвалентных 
окислов и S i0 2». (Thayer Т. Р ., Am. Mine
ral., 51, р. 707, 1966.)

Взамен этого вещества, по мнению 
Тейера, серпентинизируемой поро
дой поглощаются частично рассолы, 
погребенные во вмещающем гео- 
синклинальном заполнении, а частич
но вода, выделяемая самой кристал
лизующейся исходной магмой.
Для суждения о природе воды, по
глощаемой при серпентинизации, 
можно пребегнуть к данным по изо
топному составу водорода и кисло
рода в неметаморфизованных серпен
тинитах. В Северной Америке значе
ние 6D/H водорода метеорных грун
товых вод значительно варьирует 
в зависимости от температуры воз
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духа и географической широты. 
Величины этого параметра, опреде
ленные Беннером и Тейлором для 
геологически молодых серпентини
тов западного побережья Северной 
Америки, колебались в тех же пре
делах, что и в метеорных грунтовых 
водах соответствующих регионов 
(Британская Колумбия — 6D/H от 
—205 до —150, Вашингтон и Оре
гон — от —140 до —108, Калифор
ния — от — 108 до —85). Таким об
разом, агентом серпентинизации, су
дя по этим данным, должны быть 
циркулирующие на глубине мете
орные воды. С другой стороны, в 
океанических серпентинитах Сре
динно-Атлантического хребта обна
ружена уникальная комбинация тя
желого водорода и легкого (но не
сколько варьирующего по изотопно
му составу) кислорода: 6D/H от —70 
до —49; fiiso/ieo °т Ч- 0,3 до + 6 ,6 . 
Это свидетельствует об участии мор
ской воды в серпентинизации. Важ
но также, что серпентиниты неизмен
но бывают обогащены бором по срав
нению с перидотитами, а бор, как 
известно, накапливается в морской 
воде.
Существуют ли первичные перидоти- 
товые магмы? В литературе, посвя
щенной альпинотипным перидотитам, 
периодически обсуждаются две аль
тернативные концепции:
1. Интрузия ультраосновной маг
мы, обогащенной водой (которая за
тем участвует в серпентинизации), 
или экструзия такой магмы на дно 
океана в глубоководных его частях, 
например в тектонически активных 
океанических желобах. Температура 
такой магмы должна быть очень 
большой, вероятно, порядка 1400° С. 
Одно время это обстоятельство рас
сматривалось как непреодолимое за
труднение в применении концепции 
жидкой ультраосновной магмы, пока 
в недавнем прошлом не были уста
новлены признаки высокотемпера
турного метаморфизма в контакте 
с перидотитами. В настоящее же

время эта концепция находит поддер
жку многих геологов, поскольку об
наруживается все большее количе
ство доказательств становления аль
пинотипных перидотитов при высо
ких начальных температурах (хотя 
и не достигающих 1400° С). Установ
ленные признаки термического кон
тактного воздействия перидотитов 
позволяют предполагать, что их тем
пература была не больше, чем у 
пластовых тел диабазов и габбро 
(вероятно, около 1100° С). А «холод
ные» контакты во многих случаях 
отражают продолжающееся движе
ние вверх уже отвердевшего интру
зива в виде твердого тела серпен
тинитов. Кроме того, локализованное 
стратиграфическое распределение не
которых пластовых тел альпинотип
ных гипербазитов можно объяснять 
подводными извержениями потоков 
ультраосновной магмы или внедрени
ем ее в виде силлов в глубоководные 
осадки. Однако предположениям о 
становлении альпинотипных перидо
титов непосредственно на дне моря 
противоречит высокая глиноземи- 
стость входящих в их состав пиро
ксенов, которая свидетельствует о 
кристаллизации при давлениях по
рядка 10 кбар или более.
2. В соответствии с концепцией, дол
гое время считавшейся ортодок
сальной и поддержанной Боуэном, 
все перидотиты возникли в резуль
тате гравитационного осаждения 
кристаллов оливина и энстатита в ба
зальтовой магме. Внедрение альпи
нотипных перидотитов по этой кон
цепции осуществлялось как выжи
мание мобильной кристаллической 
«каши» оливина и энстатита с интер- 
стиционной базальтовой жидкостью, 
действующей в качестве смазки. 
Однако полевые наблюдения показы
вают, что признаки необходимых ко
личеств такой смазки в альпинотип
ных гипербазитах отсутствуют. Воз
никает также вопрос: если все пери
дотиты имеют одинаковое происхо
ждение, то почему же оливин-энста-
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титовая ассоциация альпинотипных 
пород так устойчиво отличается от 
энстатитовых и полевошпатовых пе
ридотитов, столь типичных для тел 
кумулятов? Кроме того, почему 
пироксены альпинотипных гипер- 
базитов значительно более глинозе
мистые, чем в кумулятах? Вероятно, 
возражениям такого рода было при
дано необоснованно важное значе
ние. Многие исследователи, практи
чески работающие в этой области, 
отмечают, что различия между аль- 
пинотипными перидотитами и ульт- 
раосновными породами стиллуотер- 
ского типа не столь уж велики. Они 
полагают, что реальные различия 
заключаются в способах и обстановке 
становления пород. Альпинотипные 
перидотиты приобретают свой харак
терный облик в ходе серпентинизации, 
внутренней деформации и перемеще
ния в плотном состоянии вверх по 
структурно ослабленным зонам в оро
генных поясах. Вероятно, во всех этих 
дискуссиях мы начинаем забывать 
о значении почти универсальной ас
социации альпинотипных гипербази- 
тов с альбитизированными под
водными базальтами и глубоковод
ными морскими кремнеземистыми 
осадками, т. е. об ассоциации, кото
рая хорошо известна старшему поко
лению как штейнманновская троица. 
Не могут ли альпинотипные перидо
титы и подводные базальты быть 
попросту комплементарными продук
тами дифференциации, обособленно 
отделившимися от кристаллизую
щихся интрузивных тел стиллуотер- 
ского типа на ранних стадиях оро
гении в тектонических поясах? 
Альпинотипные перидотиты как ве
щество мантии. Совершенно иное 
представление об альпинотипных пе
ридотитах получило распространение 
в течение последних двух десятиле
тий, особенно среди геохимиков. 
В соответствии с этой концепцией 
тела альпинотипных перидотитов 
рассматриваются как пластины твер
дых пород мантии, пластически вы

жатые вверх на ранних стадиях 
геосинклинальной складчатости. По 
мнению Хесса и некоторых других ис
следователей, крупные тела серпен
тинитов некоторых островных дуг, 
особенно в Карибском море, пред
ставляют собой непосредственные вы
ходы гидратированных пород мантии* 
не покрытой здесь корой.

Общая модель 
петрогенезиса 
магматических пород

Все научные модели имеют предполо
жительный пробный характер. Тем 
более такой должна быть общая 
схема петрогенезиса магматических 
пород. Предлагаемая нами в качестве 
временной модели петрогенезиса схе
ма включает следующие наиболее 
существенные положения:
1. Обычные магматические породы 
возникают из двух, а вероятнее — 
из трех фундаментально отличаю
щихся серий первичных магм.
2. Одна из таких серий соответствует 
всему интервалу составов обычных 
базальтов — от щелочных до толеи
товых и от высоко- до малоглинозе
мистых. Каждая магматическая ка
мера первоначальной базальтовой 
магмы самостоятельно генерируется 
как первичный расплав в результате 
дифференциального плавления ве
щества внутри внешней части ман
тии. Состав этой магмы определяется 
локальным составом мантии в дан
ной области генерации, температу
рой и давлением, а также фактора
ми, связанными с временем и меха
низмами мобилизации и миграции 
по направлению к земной поверхно
сти. О влиянии всех этих факторов 
можно высказывать различные пред
положения, но строгая их оценка 
крайне затруднительна. Сопостав
ление примитивных океанических и 
континентальных базальтов позво
ляет говорить об устойчивых разли
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чиях мантийных пород под океаниче
ской и континентальной корой.
3. Вторая серия магм соответствует по 
составу ряду гранодиорит — гранит 
(соответственно дацит — риолит). 
И в этом случае каждая магматиче
ская камера генерируется обособ
ленно, но возникает она в результате 
плавления пород коры, преимущест
венно геосинклинальных осадков. 
В образовании некоторых относи
тельно молодых гранитов, несом
ненно, участвовали продукты повтор
ного плавления древних гранитов 
и метаморфизованных осадков, что 
должно было заметно увеличивать 
отношение 87Sr/86Sr во вновь генери
руемой магме.
4. В результате плавления глубоких 
частей земной коры или материала 
верхней мантии в орогенных зонах 
краевых частей континентов и остров
ных дуг возникали огромные массы 
андезитовых магм относительно ос
новного состава, переходных к то- 
леитовым базальтам. Нельзя исклю
чать возможность смешения таких 
магм с первичными более кислыми 
расплавами или возможность их из
менений в результате реакции с «гра
нитными» породами нижней коры.
5. Главная причина вариаций ассо
циирующихся друг с другом магма
тических пород заключается в фрак
ционной кристаллизации основных 
магм. В деталях механизм такого 
фракционирования варьирует. Под 
воздействием гравитационных сил 
может происходить осаждение кри
сталлов тяжелых минералов на ран
них стадиях эволюции магм; из за
кристаллизовавшихся в значитель
ной мере тел могут выжиматься оста
точные расплавы; миграция воды 
вверх может быть причиной переноса 
щелочей/ Обычные серии диффе
ренциации следующие:

а) то л еи т  а н д е з и т  д а ц и т  -*■ р и о л и т
б) о л и в и н о в ы й  т о л е и т н а т р о в ы й  б а 

з а л ь т  р и о л и т

в) о л и в и н о в ы й  б а з а л ь т - >  н а т р о в ы й  б а 
з а л ь т  - >  т р а х и т  ->• ф о н о л и т

г)  н е ф е л и н и т - >  н а т р о в ы й  б а з а л ь т  ->■ т р а 
х и т  -► ф о н о ли т

н е ф е л и н о в ы й  с и е н и т  
/*

д) н е ф е л и н и т  ^

к а р б о н а т и т
е) г р а н о д и о р и т  - >  гр а н и т
ж ) а н д е з и т  -► д а ц и т  -*■ р и о л и т

6. Магмы могут также преобразовы
ваться в результате реакций асси
миляции с вмещающими породами 
в плутонической обстановке:

а) базификации краевых пород в 
гранитных плутонах;

б) преобразования базальтовой 
магмы в направлении к андези- 
товому составу в результате глу
бинных реакций с породами ко
ры (осадки, граниты);

в) реакции между щелочными ба
зальтами и гранитами с образо
ванием калиевых (часто лей
цитсодержащих) лав.

7. Ультраосновные породы стиллу- 
отерского типа представляют собой 
скопления рано образовавшихся кри
сталлов, осадившихся в крупных 
пластообразных массах базальтовой 
магмы. С другой стороны, альпино- 
типные перидотиты поступают не
посредственно из участков скопле
ния тугоплавкого остаточного мате
риала в верхней мантии либо в виде 
кристаллической «каши» с неболь
шим количеством жидкой «смазки», 
либо в виде блоков твердой мантий
ной породы.
Модель петрогенезиса — логическое 
завершение главы о магматизме. Од
нако этим еще не исчерпывается су
щество проблемы. Имеется еще воз
можность, исходя из явлений маг
матизма, обсудить вероятный состав 
и в целом структуру глубоких частей 
земной коры и верхней мантии. 
К этим вопросам мы еще вернемся 
в завершающих главах книги.
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