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Введение
Геохимия – это наука о химическом составе Земли, ее оболочек и различных геологических образований, наука о законах миграции, концентрации и рассеяния химических элементов в различных геологических процессах.


Главная задача геохимии заключается в познании существа изучаемого геологического объекта на уровне химических элементов, выявлении закономерностей строения, условий и процессов его образования и принятия на этой основе практически важных решений.

1. Строение и свойства атомов химических элементов.

            В атомах выделяют ядро и электронную оболочку. Ядро сложено положительно заряженными протонами и лишенными заряда нейтронами. Количество протонов определяет положительный заряд ядра и номер химического элемента в таблице Д.И.Менделеева. Заряд ядра нейтрализуется отрицательно заряженными электронами, образующими электронную оболочку. Ее размер в сотни тысяч раз превосходит размер ядра. Поэтому размер атомов и ионов определяется их электронной оболочкой, а их масса, наоборот, определяется массой ядра, т.к. масса электрона в 1836 раз легче протона и в 1921 раз легче нейтрона. У некоторых химических элементов количество нейтронов в их ядрах может быть разным. Это определяет наличие у элемента изотопов с разной атомной массой. Бывают изотопы стабильные и радиоактивные. Последние самопроизвольно распадаются, что сопровождается радиоактивным α -, β -, ∂ - излучением. Закон радиоактивного распада выражается в виде No=Nt * еλt  или Nt= No * е-λt  , где No – количество ядер радиоактивного элемента в начальный момент времени, Nt – то же самое по прошествии времени t, λ – константа распада, е – основание натурального логарифма. При содержании в источнике N радиоактивных ядер его радиационная активность (А) равна А = N * λ и выражается в беккерелях (Бк), 1Бк = 1 * с-1, т.е. один распад в секунду. Главными радиоактивными элементами земной коры являются : U238, Th232, K40, Rb87. Их наибольшие концентрации характерны для кислых (граниты, гнейсы) и глинистых пород.

Электроны в атомах образуют оболочки, которые нумеруются, начиная от ядра. Номер оболочки представляет собой главное квантовое число, которое совпадает с номером периода в таблице Д.И.Менделеева. Поэтому в вертикальных столбцах таблицы Менделеева сверху вниз происходит увеличение размеров атомов, ионов и уменьшение потенциалов их ионизации.


Внутри каждой оболочки происходит заполнение электронами разрешенных квантовой механикой s-, p-, d-, f- подоболочек в последовательности увеличения их энергии. В горизонтальных рядах таблицы Менделеева слева направо вследствие возрастания заряда ядер происходит уменьшение размеров атомов, ионов и увеличение потенциалов их ионизации.


С точки зрения теории кислот и оснований Льюиса-Бренстеда-Усановича атомы, ионы присоединяющие электроны, являются кислотами, а атомы, ионы, отдающие электроны являются основаниями. Поэтому в соответствии с отмеченными выше тенденциями изменения потенциалов ионизации элементов в таблице Менделеева можно считать, что в вертикальных столбцах этой таблицы сверху вниз происходит усиление щелочных свойств элементов, а в горизонтальных ее рядах слева направо усиливаются кислотные свойства элементов. Численно кислотность-щелочность элемента можно выразить величиной отношения In/ri, где In – потенциал ионизации, ri– ионный радиус. С увеличением этого отношения усиливаются кислотные свойства элементов. Для водных растворов часто используют потенциал Картледжа (ионный потенциал) Wi/ri, где Wi – валентность иона, ri – его радиус. С ростом этого потенциала усиливаются кислотные свойства ионов.
2. Геохимическая классификация элементов.
           По поведению химических элементов в геологических процессах выделяют пять их групп: 1) литофильные; 2) халькофильные; 3) сидерофильные; 4) атмофильные; 

5) биофильные.  Литофильные элементы – это элементы горных пород. Они проявляют сродство с кислородом и образуют минералы-кислородные соединения (окислы, гидроокислы, силикаты, карбонаты и др.). Сюда относятся О, Si, Mg, Al, Fe, Ca, Na, K, Zr, Ti, U, Th, Mn, Cr, B, Cl, F и др. 

Халькофильные элементы – это элементы склонные давать природные соединения с серой (селеном, теллуром), т.е. сульфиды, селениды, теллуриды и легко переходят в самородное состояние. Это – S, Cu, Fe,Pb, Zn, Cd, As, Sb, Hd и др.

Сидерофильные элементы растворяются в расплавах железа и образуют с ним твердые сплавы. Многим из них свойственно самородное состояние. Сидерофильными являются Fe, Ni, Co, Ru, Rh, Pd, Os, Ir, Pt, Mo, Re, C, Au и др.

Атмофильные элементы – это элементы земной атмосферы : N, O, C, He, Ne, Ar, Kr, Xe и др.


Биофильные элементы – это элементы биосферы: C, H, O, N, P и отчасти Ca, Mg, Fe, K, I и др.

Эта классификация не является строгой, т.к. один и тот  же элемент в различных геологических обстановках может проявлять те или иные геохимические свойства. Например, железо. Оно является и литофильным, и халькофильным,  и сидерофильным элементом, а также и биофильным элементом, т.к. участвует в биологических процессах.

3. Геохимия изотопов.
            Геохимия изотопов основана на варьировании изотопного состава стабильных элементов, т.к. было подмечено, что соотношение разных изотопов того или иного стабильного элемента может изменяться в ходе геологических процессов, вследствие их разделения. Для оценки величины этого разделения используют три типа коэффициентов разделения: α, Δ, δ, значения которых вычисляются по формулам:
αА-В = RA / RB ;                    ΔA-B = (RA : RB – 1) * 1030/00 ;              δA = (RA : RST – 1) * 1030/00
где RA, RB, RST – отношение изотопов элемента в фазах А, В и в стандартной фазе соответственно. Например, для изотопов кислорода, дейтерия, водорода в качестве международного стандарта используют отношения изотопов в океанической воде. Наиболее широко в геохимии используют изотопные отношения D/Н, O18/O16, Pb207/Pb204, Pb206/Pb204, S34/S32, Sr87/Sr86, C13/C12 и др. По изотопным отношениям можно установить источник минерального вещества, проследить путь его миграции, найти температуру образования геологического объекта, установить источник воды, участвующей в геологическом процессе, оценить роль биогенного фактора в формировании геологического объекта, установить прогнозно-поисковые признаки месторождений полезных ископаемых, определить абсолютный возраст геологического образования и др. Например, для оценки температуры можно использовать уравнение:

1000 lnαA-B = C (106 * т-2)+D,
где С и D – коэффициенты, постоянные для каждой пары фаз А и В. Было установлено: 
1) в веществах, образующих твердые, жидкие и газообразные фазы, тяжелые изотопы больше накапливаются в более плотной фазе. Поэтому метеорная вода обедняется дейтерием (D)  и О18 в сравнении с океанической водой; 2) в биогенных продуктах накапливаются более легкие изотопы.

Существуют различные методы определения абсолютного возраста по изотопным отношениям. Например, свинцовый метод основан на реакциях распада урана.

U238 → Pb206 + 8 * α-частиц,  U235 → Pb207 + 7 * α-частиц. Видно, что образование одного атома свинца сопровождается исчезновением одного атома урана, т.е. атом за атом. Поэтому можно записать Pb206=Uo238-Ut238  (I),  Pb207=Uo235-Ut235  (2), где Uo – количество урана в момент образования минерала, Ut – то же спустя время t. Подставляя в уравнения (1) и (2) значения Uo = Ut λt (закон радиоактивного распада) и поделив(2) на (1) получим 

Pb207 = Ut235  *  (е λ 235 * t – 1)
Pb206      Ut238       (е λ 238 * t – 1)


Величину отношения Ut235/ Ut238   заменили величиной 1/137,8, равной этому отношению в глубоководных глинистых илах Тихого океана, и получили окончательное выражение 

Pb207 =    1      *  (е λ 235 * t – 1)

Pb206       137,8      (е λ 238 * t – 1),

позволяющее определять абсолютный возраст (t) по величине изотопных отношений свинца Pb207/ Pb206    в урансодержащих минералах (например, в цирконе Zr [Si04]).

4. Состав и строение Земли.

Оценка химического состава Земли производилась разными авторами (Вашингтон, Ниггли, Ферсман, Мейсон, Рингвуд, Рудник, Саботович). Обобщая их данные, ниже приведен элементный состав Земли в весовых процентах:

Fe 31- 42
Ni 1,7 – 3,3

Na 0,12 – 0,9

K 0,01 – 0,15

O 27 – 34
S  1,4 – 2,9

Cr 0,26 – 0,48

Ti 0,05 – 0,10

Si 12 – 18
Ca 1,1 – 2,5

Mn 0,05 – 0,22
P  0,1  - 0,21

Mg 10 – 16
Al   0,9 -1,8

Co 0,06 – 0,23
H  0,03


Эти цифры показывают, что Земля сложена главным образом четырьмя элементами Fe, O, Si, Mg. Они в сумме в среднем составляют около 90-95% ее веса. В резко подчиненных количествах в Земле присутствуют Ni, S, Ca, Al, которые в сумме составляют 5-10%. На все другие элементы приходится не более 3%. Анализ этих данных показывает, что Земля обеднена легкоплавкими и летучими компонентами. 


Средний радиус земного шара составляет 6371 км. С глубиной в Земле увеличивается температура и литостатическое давление. Так на глубине 400 км они соответственно составляют 1400-1700оС и 133,5 кбар.


В строении Земли выделяют кору, мантию и ядро. Мощность земной коры под континентами составляет 40 км, под океанами – 7 км. Глубже залегает мантия, в которой выделяют верхнюю мантию (до глубины 400 км), переходную зону  (глубина 400-1000 км) и нижнюю мантию (1000 – 2900 км). Кора и мантия разделяются границей Мохо, где скачком возрастает плотность пород от 3,0 до 3,3 г/см3 и скорость сейсмических волн от 6,5 до7-8 км/с. Под мантией залегает ядро Земли, на которое приходится 32,4% массы Земли. Масса  мантии и коры соответственно составляет 67,2% и 0,4% от массы Земли.


Кроме того, у Земли имеются наружные оболочки: гидросфера, атмосфера и биосфера.

5. Геохимия ядра Земли.

Ядро разделяется на внешнее (от 2900 до 5000 км) и внутреннее (от 5100 до 6371 км). Между ними - переходная зона. Внешнее ядро – жидкое и представляет собой расплав железа с кислородом в соотношении 2:1, т.е. состав расплава – Fe2O. Имеется примесь Ni до 10%. Формирование внешнего ядра происходит за счет дифференциации вещества мантии, и ее можно представить реакцией:

 Fe2[SiO4]  P(2900 км)  Fe2O (расплав)  ↓ + SiO2  ↑ + O ↑. 

Внутреннее ядро является твердым, формируется по реакции:

  Fe2O (расплав)  P(5100 км) 2 * Fe (тв.)+ O ↑,

cодержит до 10% Ni  и немного Bi, Tl, Pt, Ir, Os и др.


6. Геохимия мантии.

6.1. Состав верхней мантии.


Верхняя мантия сложена ультраосновными породами. В основном это – гранатовые лерцолиты со средним составом: оливин – 64%, ортопироксен – 27%, клинопироксен – 3%, гранат – 6%.  Рингвуд назвал эту породу пиролитом. Железистость, т.е. величина отношения FeO / (MgO + FeO), этих пород и минералов находится в пределах 0,07 – 0,12. Под континентами в мантийном пиролите отмечаются скопления эклогитов. С глубиной плотность вещества мантии увеличивается. На фоне плавного увеличения плотности имеются и скачки ее роста на глубинах 220, 400, 500, 670 и др. Плавный рост плотности обусловлен уменьшением межатомных расстояний в структурах минералов в связи с уменьшением размеров атомов в условиях большого литостатического давления, а так как анионы и катионы уменьшаются с разной скоростью, то на определенных глубинах скачком происходят фазовые структурные перестройки вещества минералов с исчезновением менее плотных структур и появлением более плотных. Например, на глубине 400 км исчезает оливин (Mg, Fe)2 SiO4, а из его атомов образуется вадслеит 
β-(Mg, Fe)2 SiO4 со структурой шпинели.

       В химическом составе вещества верхней мантии содержатся (в вес.%) SiO2 – 45,16%,
TiO2 – 0,22%, Al2O3 – 3,97%, MgO – 38,30%, FeO – 7,82%, CaO – 3,50%, Na2O – 0,33%, K2O – 0,03% и др. Видно, что анионом минералов мантии является кислород, а главными катионами – Si  и Mg. Вещество мантии на 83,46% сложено силикатами магния, и на 99% - силикатами магния, железа, алюминия, кальция. На все остальные химические элементы приходится 1%. Поэтому главными петрогенными элементами мантии являются O, Si, Mg, второстепенными будут – Fe, Al, Ca, а все остальные элементы следует считать малыми элементами. Малые элементы мантии принято делить на совместимые и несовместимые. Совместимыми являются элементы, которые легко изоморфно замещают главные и второстепенные элементы в структурах минералов мантии. Например, Ni, Co хорошо совместимы с Mg и Fe, а Cr хорошо совместим с Al. Несовместимыми являются элементы, сильно отличающиеся по размеру, заряду, типу химической связи от главных и второстепенных элементов мантии и поэтому они не могут их изоморфно замещать в структурах минералов мантии. Например: K, Rb, Cs, Sn, W, Ta, Nb, Mo, P, Cu, Pb, As, Hg, Sb, Bi, B, C, S, U, Th и др.


6.2. Дифференциация вещества мантии.

Изначально вещество Земли было однородным и в ходе его дифференциации (которая продолжается и сейчас) из него образовались ядро, мантия и кора. Ведущими процессами этой дифференциации являются: 1) бародиффузия; 2) флюидно-магматический процесс; 3) флюидно-метаморфический процесс.


6.2.1. Бародиффузионная дифференциация.


С увеличением глубины в мантии вследствие нарастания литостатического давления минералы мантии чтобы увеличить свою плотность стремятся освободиться от своих более крупных катионов. Так как главным минералом верхней мантии является оливин (Mg, Fe)2 [SiO4], то этот процесс удобнее проследить на его основе. Ионный радиус Fe2+ 0,78 Ǻ несколько больше, чем у ионов Mg2+ 0,72 Ǻ. Поэтому мольный объем фаялитовой  компоненты Fe2 [SiO4] 46,39 см3/моль значительно больше, чем у фостеритовой Mg2[SiO4] компоненты 43,79 см3/моль. Бародиффузионный сброс фаялитовой компоненты оливином можно описать реакцией:


(Mg 0,9  Fe 0,1)2 [SiO4]  р  (Mg 0,9  Fe 0,1-x) 2 - 2x [SiO4] 1-x + x * Fe2 [SiO4]





 

На границе мантия-ядро бародиффузионному разложению подвергается и фаялитовая компонента с образованием жидкого расплава железа с кислородом в соотношении 2:1.


х * Fe2 [SiO4]  P (2900 км)  х * Fe2О (расплав) ↓ + х * SiO2  ↑  + x * O ↑


Расплав состава Fe2О как наиболее тяжелая фаза уходит в ядро Земли, а облегченный оливин (Mg 0,9  Fe 0,1-x) 2 - 2x [SiO4] 1-x, стишовит SiO2  и кислород, испытывая гравитационную неустойчивость, уходят вверх в направлении поверхности Земли, порождая трансмантийные тепломассопотоки, представляющие восходящую ветвь мантийной конвекции. В зонах срединно-океанических хребтов большая часть этого потока, растекаясь в обе стороны от рифта, становится горизонтальной, а в зонах субдукции ныряет под континентальную литосферную плиту примерно под углом 45о. С глубиной этот нисходящий мантийный поток становится вертикальным уходит к ядру, а затем уходит на новый конвективный цикл. Таким образом, бародиффузия не только дифференцирует вещество нижней мантии, но и порождает мантийную конвекцию, а вместе с нею и тектонику литосферных плит. Бародиффузионное уменьшение концентрации Fe в Mg-Fe – силикатах с ростом давления Р можно описать уравнением [6]:




C* = Co exp (-ΔV * P) ,






   RT
где С*  - конечная концентрация железистой молекулы FeO при данных Р и Т, Со – концентрация этой молекулы в насыщенном ею исходном силикате при Р = О, ΔV – разность мольных объемов железистой и магнезиальной фаз.


По расчетам работы [6]  величина С* на подошве мантии составляет 0,03, что почти в три раза меньше, чем в верхней мантии.


6.2.2. Флюидно-магматическая дифференциация.


Она протекает в верхней мантии до глубин порядка 200 км под действием мантийных флюидов, зарождающихся в ядре и нижней мантии на границе с ядром Земли, а также в зонах субдукции вследствие метаморфического преобразования погружающихся в мантию здесь океанических литосферных плит. Главными компонентами этих мантийных флюидов являются Н2, СО, СН4, СО2, Н2О, Н2S и др. Кроме того, они содержат легкоплавкие (К, Na и др.) компоненты и несовместимые элементы мантии, которые мобилизуются флюидами в ходе продвижения флюидов в верхние горизонты мантии. Эти флюиды несут и глубинное тепло. При высоком теплосодержании эти флюиды, продвигаясь вверх и оказываясь в области более низкого литостатического давления, могут вызвать плавление минералов мантии и порождать очаги магмообразования. В этих очагах породы мантии никогда не плавятся полностью, т.е. на 100%. Степень плавления не превышает 60%. Поэтому в выплавку (т.е. в магму) уходят компоненты более низкотемпературных минералов мантии. Температуры плавления главных минералов мантии возрастают в последовательности: гранаты → клинопироксены → ортопироксены → оливин. Поэтому, чем выше степень плавления мантийного субстрата образуются магмы разного состава (хотя все они относятся к типу базальтовых магм), а в очагах магмообразования остаются тугоплавкие остатки (реститы) – дуниты (при степени плавления 30-60%), гарцбуриты (при 10-30% плавления), лерцолиты (1-10% плавления).


Даже остающиеся в реститах тугоплавкие минералы изменяют свой химизм, т.к. сбрасывают в магму свои более легкоплавкие и несовместимые элементы.


В магматических очагах давление магмы всегда выше давления литостатического. Поэтому возникшая магма уходит вверх в область более низкого литостатического давления и уносит в земную кору более легкоплавкие и несовместимые элементы мантии. В этом и заключается флюидно-магматическая дифференциация вещества мантии.


6.2.3. Флюидно-метаморфическая (метасоматическая) дифференциация.


Нижнемантийные флюиды и флюиды зон субстанции, продвигаясь по межзерновым пространствам вверх в области более низкого давления, вбирают в себя несовместимые элементы мантии, которые минералы мантии в результате термобародиффузионной самоочистки сбросили в межзерновые пространства. Более того, эти флюиды производят и метасоматическую очистку минералов мантии от их легкоплавких компонентов и несовместимых элементов.


Например:

(Mg 0,9 Fe0,1) Ca [Si2O6] + флюид (Mg 0,9 Fe 0,1-x) Ca1-x [Si2O6]1-x+ х * FeO + х * CaO + 2x * SiO2

В этом примере клинопироксен обедняется, а флюид обогащается компонентами FeO, CaO, SiO2. При наличии в пироксене примесей Na, K во флюид сбрасываются и они. Поэтому эти флюиды являются щелочными, т.к. обогащены щелочными и щелочно-земельными элементами. В щелочных флюидах мантии хорошо растворяется кремнезем, амфотерный алюминий и многие, несовместимые в мантии рудные элементы (Ti, Nb, Ta, W, Mo, Sn, Zr, U, Th, P, Tr, Cu, Pb, Zn, Sb, As, Hg, Bi,Cd, Ti, S, F, Cl и др.).


В верхней мантии эти поднимающиеся флюиды могут породить очаги магмообразования (как было рассмотрено выше) и обогатить магму принесенными элементами, а если теплосодержание этих флюидов недостаточное для магмообразования, то они могут либо уйти напрямую в земную кору и унести туда свой минеральный груз, либо начнут остывать в подкоровых горизонтах мантии. Последнее нередко происходит под платформами с повышенной мощностью земной коры. В этом случае флюиды, остывая, начнут пересыщаться и отлагать свой минеральный груз уже в подкоровых горизонтах мантии, и образуется обогащенная мантия. Она обогащается водой, легкоплавкими компонентами (K, Na,…..) и несовместимыми элементами. Поэтому здесь метасоматически по пироксенам и гранатам мантии образуются щелочные амфиболы, биотит, флогопит, а также кристаллизуются новые минералы: доломит, кальцит, магнезит, апатит, ильменит, рутил, циркон, сульфиды и др. Если в последующем в этих участках обогащенной мантии образуются очаги магмообразования, то они продуцируют в земную кору магмы обогащенные рудными и многими редкими элементами. Именно с этими участками связывается образование карбонатитовых и высокощелочных магм с редкометальной специализацией.


6.3. Неоднородности мантии.


Неоднородности мантии возникли в результате рассмотренных выше процессов дифференциации ее вещества. Главными неоднородностями являются нижеследующие:


Плотностная неоднородность. 

Она возникла в нижней мантии вблизи ядра Земли в результате бародиффузионной дифференциации, в ходе которой возникающая более плотная фаза – расплав железа (и других сидерофильных элементов) в кислороде в виде расплава, уходила в ядро, а остающиеся, более легкие (менее плотные) фазы (MgO, SiO2, O) иного химизма вместе с флюидными компонентами, выходящими из ядра Н, С, О, дают начало мантийным конвективным восходящим тепломассопотокам, которые идут в верхние горизонты Земли и обуславливают ее эндогенную активность (тектонику, магматизм, метаморфизм и др.).


Вязкостная и температурная неоднородности.



Самая верхняя часть верхней мантии (до глубин 200 км под платформами и до глубин 30-50 км в зонах СОХ и континентальных рифтов),  переработанная процессами флюидно-магматической дифференциации и поэтому сложенная более жесткими мантийными породами-реститами формирует собой литосферную мантию, которая вместе с земной корой образует наиболее жесткую оболочку Земли, называемую литосферой. Ее вязкость составляет порядка 1027 П. Под литосферой располагается слой мантии мощностью 150-400 км, в котором скапливается (подпруживаемое литосферой) и затем растекающееся горизонтально вещество восходящих мантийных тепломассопотоков. Этот слой называется астеносферой. В ней 1-3% вещества мантии находится в расплавленном состоянии и поэтому астеносфера обладает пониженной вязкостью порядка 1019 – 1020 П под океанами и 1021 – 1022П под континентами. По литосфере плиты могут легко перемещаться, увлекаемые астеносферными потоками мантийного вещества. Астеносфера является горизонтальной частью ячеек мантийной конвекции.Под астеносферой жесткость мантии повышается, и ее вязкость составляет 1023 – 1025 П. Астеносфера является корнем процессов, вызывающих горизонтальные (тектоноплитные) и вертикальные (изостазийные) движения участков литосферы.


Аккумулируя тепло восходящих трансмантийных тепломассопотоков,  астеносфера характеризуется несколько повышенной температурой в сравнении с окружающей мантией. Более значительные температурные неоднородности верхней мантии отмечаются в горизонтальном плане. В областях восходящих мантийных тепломассопотоков (зоны СОХ, континентальных рифов, тыловые части зон субдукции, районы «горячих точек») температура повышается и геоизотермы изгибаются в направлении поверхности Земли, а в районах нисходящих конвективных мантийных потоков (фронтальные области зон субдукции) температура, наоборот, понижается и геоизотермы прогибаются вниз.


Вещественная неоднородность.

Различают три вещественных типа мантии:

1. Примитивная мантия. Это – менее истощенная и менее дифференцированная мантия. Она располагается глубже 500 км, т.е. под астеносферой.

2. Истощенная мантия. Это – надастеносферная (литосферная) реститогенная  мантия. Она истощена более легкоплавкими и несовместимыми элементами, зарождающимися здесь магматическими расплавами и восходящими флюидными потоками. Астеносферная мантия тоже является в значительной мере истощенной. 

3. Обогащенная мантия. Она относительно обогащена легкоплавкими и несовместимыми элементами мантии, принесенными в подкоровые горизонты мантии восходящими флюидными потоками, которые здесь, остывая и пересыщаясь, оставляют свой принесенный минеральный груз. Дренирование таких участков обогащенной мантии глубинными разломами на континентах сопровождается развитием щелочного и карбонатитового магматизма и метасоматоза с широким спектром месторождений редких элементов, апатита, руд Cu, Ni, Pt, Fe и др.
7. Геохимия земной коры.
7.1. Строение и состав земной коры.


Существует два типа земной коры: континентальная и океаническая. Континентальная кора покрывает 41% поверхности Земли. Она охватывает сушу всех континентов, шельфовые области и континентальный склон.  Океаническая кора слагает 59% поверхности Земли, охватывая в основном океаническое ложе и срединно-океанические хребты (СОХ) [6].

Континентальная кора. Ее мощность в среднем составляет 40 км. В ней выделяется три слоя. Верхним является осадочный слой. Он сложен осадочными породами (преимущественно – песчано-глинистыми и карбонатными). Мощность осадочного слоя в среднем составляет 2 км. Он отсутствует на древних щитах (например, Скандинавский щит и др.), а в некоторых континентальных впадинах его мощность увеличивается до 15-20 км (например, Прикаспийская впадина и др.). Средняя плотность слоя – 2,5 г/см3. Ниже залегает гранито-гнейсовый слой мощностью 15-20 км и плотностью – 2,7 г/см3. Под горными сооружениями (Памир, Кавказ и др.) его мощность возрастает до 40-50 км. Он сложен преимущественно гранитами, гранодиоритами, гнейсами, кристаллическими сланцами. Его средний химический состав отвечает химизму гранодиорита – дацита. В некоторых зонах Земли, отвечающих глубоким материковым впадинам, гранито-гнейсовый слой отсутствует (например, в Прикаспийской впадине), и здесь осадочный слой достигает аномальной мощности. В последнее время по геофизическим данным гранито-гнейсовый слой делят на два подслоя: верхний – гранитный; нижний – диоритовый. Средняя мощность каждого из них – около 10 км. Иногда осадочный и гранито-гнейсовый слой объединяют понятием «верхняя кора». Третий (сверху) слой континентальной коры является гранулито-базальтовым. Это название отражает преимущественно гранулитовый породный состав и базальтовый химический состав слоя. Его мощность в среднем составляет 20 км, а плотность пород меняется от 2,8 до 3,1 г/см3. Гранулито-базальтовый слой иногда называют нижней корой, и он отделяется от гранито-гнейсового слоя границей Конрада, а от нижележащей мантии – границей Мохо.

Океаническая кора. Ее средняя мощность – 7 км и в ней выделяется три слоя. Верхний – осадочный со средней мощностью 0,5 км. В осевых частях срединно-океанических хребтов (СОХ) осадочный слой отсутствует, а у материковых склонов в районах, прилегающих к дельтам крупных рек, его мощность возрастает до 10-15 км. Ниже залегает базальтовый слой со средней мощностью 1,5 км. Завершает разрез океанической коры габбро-серпентинитовый слой мощностью 5 км. В верхней части он сложен габбройдами, а в нижней – серпентинизированными ультрабазитами, которые с глубиной сменяются несерпентинизированными ультрабазитами мантии [2]. Зона этого перехода представляет собой границу Мохо в океанической литосфере.


Химический состав земной коры. Земная кора образовалась в результате дифференциации вещества мантии. В ходе этой дифференциации мантия «сбросила» в земную кору свои несовместимые элементы и более легкоплавкие компоненты, с которыми ушла и часть совместимых элементов (Si, Fe, Mg, Al, Ca). В целом же земная кора сложена в основном девятью главными химическими элементами: О, Si, Al, Fe, Ca, Mg, Na, K, H, причем на первые два элемента О, Si и приходится около 75% ее массы. Из этих элементов в сравнении с мантией земная кора сильно обогащена Na, K, H, умеренно обогащена Al, Ca, слабо обогащена Si, Fe и сильно обеднена Mg. Средний химический состав земной коры отвечает андезиту, а у мантии он является ультрабазитовым. Гранито-гнейсовый слой континентальной коры в сравнении с ее гранулито-базальтовым слоем обогащен K, Na, Si, Al, т.е. элементами кислых магм и обеднен Mg, Ca, Fe, Ti, т.е. элементами основных магм, а гранулито-базальтовый слой, наоборот, обогащен элементами основных магм и обеднен элементами кислых магм. Осадочный же слой по химизму является промежуточным и отвечает химизму коры в целом, т.е. андезиту.
Минералогический состав земной коры.
В земной коре обнаружено порядка 4000 минералов.  С глубиной их количество быстро уменьшается вследствие уменьшения вариабельности термодинамических параметров среды. Поэтому список главных минералов земной коры включает всего 10-20 минералов. Наибольшим распространением пользуются полевые шпаты (55%), которые вместе с кварцем (12%) составляют 2/3 массы земной коры. Оливин, пироксены, амфиболы, гранаты вместе составляют 12%, слюды (биотит, флогопит, мусковит) – 9%, карбонаты (кальцит, доломит) – 1,5%, хлориты 2%, глинистые минералы – 1,5%, оксиды железа – 2% и на все прочие минералы приходится 5%.


7.2. Зональность земной коры.


Земная кора в своем строении проявляет не только породную, но и минералогическую, и химическую зональность. Главные элементы кислых магм Si, K, Na, Al образуют максимальные концентрации в гранито-гнейсовом слое коры. В осадочном слое и в гранулито-базальтовом слое их концентрации уменьшаются. Главные элементы основных магм  Ca, Fe, Mg образуют максимальные концентрации в гранулито-базальтовом слое коры и они уменьшаются в гранито-гнейсовом и осадочном слоях коры. Максимальные величины отношений Si/Mg, K/Na, Na/Ca отмечаются в гранито-гнейсовом слое, а минимальные – в гранулито-базальтовом. С глубиной в земной коре уменьшается величина отношения Fe3+/Fe2+. С глубиной уменьшается содержание воды и особенно резко (в два раза) при переходе от осадочного слоя к гранито-гнейсовому. Эта химическая зональность отражается и в минералогической зональности.

В верхней части коры (в ее осадочном слое) широко распространены низкотемпературные и низкобарические минералы, минералы с элементами в высшей степени окисления (S6+, Fe3+), минералы, содержащие в своих структурах Н2О и ОН – группы. Поэтому здесь широко развиты глинистые минералы, сульфаты, гидроокислы, гидрослюды, галогениды и др. С увеличением глубины многие из них быстро исчезают и практически отсутствуют в гранито-гнейсовом слое (глинистые минералы, сульфаты, хлориды, гидроокислы), но здесь существенно возрастает роль кварца, полевых шпатов, слюд, амфиболов. Еще глубже – в гранулито-базальтовом слое резко уменьшается количество кварца, исчезают слюды, амфиболы и повышается роль пироксенов, гранатов. С глубиной в земной коре уменьшается количество K-Na ПШ и увеличивается количество плагиоклазов, которые при этом повышают свою основность вследствие уменьшения  в них Si, Na и увеличения Ca, Al. С глубиной от гранито-гнейсового слоя уменьшается количество светлоокрашенных минералов (кварц, ПШ) и увеличивается доля темноокрашенных минералов, представленных Mg – Fe – силикатами.

7.3. Дифференциация вещества земной коры.


Ведущими в дифференциации вещества земной коры являются два процесса:

1) Флюидно-магматический; 2) флюидно-метаморфический.

7.3.1. Флюидно-магматическая дифференциация.


Она протекает преимущественно в гранулит-базальтовом слое коры под воздействием магнитных флюидов, главными компонентами которых являются Н2, СО, СН4, СО2. Флюиды имеют восстановительный характер и поэтому являются почти безводными т.к. Н2и СН4 еще не успели окислиться. Эти флюиды являются щелочными, т.к. выносят из мантии несовместимые там щелочные элементы К, Na, и обладая высокой температурой, они в гранулито-базальтовом слое коры порождают очаги магмообразования, в которых вследствие частичного плавления субстрата выплавляются магмы андезитового, дацитового и реже риолитового состава. Эти магмы уходят вверх и раскристаллизовываясь там, формируют массивы гранодиоритов, диоритов, гранитов в гранито-гнейсовом слое коры и тем самым наращивают его. В нижнекоровых очагах магмообразования последовательность перехода химических элементов в расплав, описывается следующим рядом понижающейся подвижности петрогенных элементов 
K-Na-Si-Al-Ti-Fe-Ca-Mg. Более подвижные элементы начала ряда K-Na-Si-Al (а это элементы кислых магм) обогащают образующуюся магму и, уходя с ней вверх, производят раскисление верхней коры и прежде всего ее гранито-гнейсового слоя. Менее подвижные элементы конца ряда Mg, Ca, Fe, Ti, а это элементы основных магм, оставаясь на месте, т.е. в реститовых породах, повышают петрохимическую основность пород гранулито-базитового слоя коры. Вместе с кислыми магмами уходят вверх в гранито-гнейсовый слой и малые элементы Rb, Cs, Li, Cu, Ag, Zn, Cd, Pb, Hg, As, Sb, Sn, W,Mo, Zr, Ta, Nb, U, Th и др., которые являются плохосовместимыми для минералов гранулит-базитового слоя коры. Нижнекоровые флюиды мантийного генезиса имеют преимущественно углекислотно-водородный состав, т.е. они являются безводными и поэтому не обладают большой растворяющей и транспортирующей способностью. Поэтому в гранулито-базитовом слое земной коры главным процессом дифференциации вещества является флюидно-магматический.
7.3.2. Флюидно-метаморфическая дифференциация.


Она в основном протекает в гранито-гнейсовом слое земной коры. Восходящие мантийные флюиды на границе Конрада окисляются и в них появляется вода (в надкритическом состоянии) за счет окисления Н2, СН4 и возрастает количество СО2. Флюид становится углекислотно-водным и поэтому обладает большой растворяющей и транспортирующей способностью. К этому флюиду добавляется вода, отжимаемая возрастающим литостатическим давлением из пород, и вода, образующаяся при дегидратации минералов (амфиболов, слюд и др.). Этот флюид становится кислым, т.к.
Н2О + СО2 → Н2СО3 → Н+ + НСО-3 и, просачиваясь через породы гранито-гнейсового слоя, он производит кислотное выщелачивание этих пород, т.е. мобилизует и переносит прежде всего щелочные и щелочно-земельные элементы. Этому способствует и кислотный анион Cl-, мобилизованный из порового пространства пород. Поэтому в гранито-гнейсовом слое коры ряд понижающейся подвижности петрогенных элементов становится иным и приобретает вид K-Na-Ca-Fe2+-Mg-Si-Al-Fe3+-Ti.

Вынос элементов первой половины этого ряда приводит к дебазификации (понижению основности) пород верхней коры, а накопление элементов конца ряда и главным образом Si и Al приводит к раскислению пород гранитно-гнейсового слоя. В итоге, в результате флюидно-метаморфической дифференциации гранитно-метаморфический слой коры понижает основность и повышает кислотность своих пород. Поэтому здесь широким развитием пользуются гнейсы и гранито-гнейсы. Указанная дифференциация главных петрогенных элементов сопровождается дифференциацией и малых элементов. Малые элементы, геохимически близкие к более подвижным петрогенным элементам K, Na, Ca, Fe2+, Mg оказываются также подвижными и, мигрируя в более высокие горизонты коры, дают там повышенные концентрации вплоть до образования месторождений (Li, Rb, Cs, St, Ba, Tr, Cu, Pb, Zn, Hg, As, Sb, Mo, Sn, W и др.).

Восходящий углекислотно-водный флюид, обладая высокой температурой, производит и метаморфическое преобразование пород гранито-гнейсового слоя и наиболее интенсивное в зонах интенсивного потока глубинных флюидов. В этих зонах возможен ультраметаморфизм пород, сопровождаемый селективным плавлением «обводненного» субстрата. Водный флюид, существенно снижая температуры плавления силикатов и особенно у полевых шпатов и кварца, вызывает анатексическое плавление, появление кварц-полевошпатовых расплавов, мигматитов и зарождение очагов средне-, низкотемпературных обогащенных водой гранитных магм (т = 600-7500 С). Поэтому флюидно-метаморфическая дифференциация в зонах ультраметаморфизма может сопровождаться не только гранитизацией, но и флюидно-магматической дифференциацией. Однако, возникающие здесь гранитные расплавы, обладая низкой энергоемкостью не испытывают значительного перемещения вверх и обычно образуют вблизи очаговых зон или прямо на их месте крупные батолитовые массивы слюдяных гранитов. Глубина залегания их очаговых зон не превышает 10-14 км, а глубина становления массивов не меньше 2-5 км. Поднимающиеся глубинные флюиды пронизывают и эти возникающие гранитные расплавы и производят их дальнейшую дебазификацию, т.е. делают их еще более кислыми, превращая в лейкократовые граниты. Поэтому эти флюиды Д.С.Коржинский назвал трансмагматическими. Максимум процессов флюидно-метаморфической дифференциации приходится на глубины 5-15 км. Поэтому здесь наиболее широко распространены граниты, гранито-гнейсы, гнейсы.

Выше фронта гранитизации восходящие флюиды начинают остывать и отлагать приносимые ими базификанты K, Na, Ca, Fe2+, Mg и другой минеральный груз в виде различных метасоматических преобразований пород. Поэтому здесь широко развиты процессы серицитизации, альбитизации, карбонатизации, хлоритизации, пиритизации и др. Эти процессы развиваются как в верхах гранито-гнейсового слоя, так и в осадочном слое коры. В эти процессы активно вовлекаются и коровые флюиды метеорного генезиса, и морская вода, проникающие до глубин 5-7 км и формирующие стационарно действующие гидротермальные системы в зонах с повышенным геотермическим градиентом. С этими гидротермальными системами связано и образование разнообразных рудных месторождений.

Формирование осадочного слоя земной коры происходит в результате комплекса экзогенных процессов, объединяемых понятием литогенез. Он включает в себя стадии: выветривание, перенос продуктов выветривания, седиментация, диагенез, катагенез, метагенез. В ходе этих процессов происходит дальнейшая дифференциация вещества коры, которая называется осадочной дифференциацией и подробно рассматривается в литологии. Здесь можно лишь отметить, что она приводит в основном к латеральной дифференциации вещества осадочного слоя коры, в ходе которой образуются месторождения песков, глин, бокситов, латеритов, известняков, доломитов, солей, руд, железа, марганца, разнообразные россыпные месторождения и др.

8. Гиохимия гидросферы.

Гидросфера – это водная оболочка Земли, включающая моря, океаны, реки, озера, снег, лед, воду литосферы. Масса воды в гидросфере составляет 2,17 * 1024г. Из них: 63% приходится на океаны и моря; 20% - на воду континентов и 17% - на воду в океанической коре. Материковый лед составляет около 1% от всей гидросферы.


Гидросфера очень мобильная оболочка Земли. Например, ежегодно с поверхности Земли испаряется более 0,5 млн. км3 воды. Водяные пары атмосферы обновляются за 10 суток, вода рек обновляется за 12 суток, воды Мирового океана полностью обновляются за 33 тыс. лет. Вместе с водой перемещаются огромные количества минеральных веществ, солей, органики, газов. Поэтому гидросфера играет огромную роль в геохимии. Вода – это не только фактор тепломассопереноса в геохимии, это и среда многих природных химических реакций, определяющих протекание многих экзогенных и эндогенных геологических процессов.

Молекулы Н2О не только во льду, но и в жидкой воде связаны друг с другом водородными связями, а они примерно в 10 раз прочнее молекулярных связей, характерных для большинства других жидкостей. Поэтому вода обладает аномально высокими значениями теплот испарения, плавления льда, удельной теплоемкости, диэлектрической постоянной. Это обуславливает уникальность воды как главный фактор тепломассопереноса в геохимии. 

8.1. Воды Мирового океана.


Средняя соленость океанической воды составляет 3,5% (или 35%о). Плотность – 1,03г/см3. Если весь солевой состав этой воды принять за 100%, то ее ионный состав будет следующим (в вес. %): Cl-55,05; Na+30,6; SO2-4 7,68; Mg2+3,69; Ca2+ 1,16; K+1,10; HCO-30,41; Br-0,19. Видно, что соленость морской воды обеспечивается, прежде всего, хлоридами и  сульфатами натрия и в меньшей мере – магния, кальция, калия. На эти шесть ионов приходится более 99% всех солей морской воды. В морской воде в ничтожных  концентрациях присутствуют и все остальные химические элементы таблицы Д.И.Менделеева. Например, в океанической воде находится 5,5 млн. т. золота и 4 млрд. т. урана. Кроме того, в морской воде содержатся взвешенные минеральные частицы, живые организмы и растворенные газы, главными из которых являются (в объемных %): СО2, 4,5; N2 1,4; O2 0-0,9 (cp. 0,8); H2S 0-2,2. Эти цифры показывают, что содержание СО2 в морской воде в 150 раз больше, а кислорода в 26 раз меньше, чем в атмосфере Земли. Солевой и газовый состав океана регулируется многими факторами. Важнейшими из них являются: снос с материков, вулканическая и гидротермальная деятельность, процессы обмена вещества океана с осадками и породами дна и с атмосферой, а также биогенные процессы. 

Вода океана является слабо щелочной. Ее рН = 7,5-8,5 (в среднем 8,0). Существует вертикальная и горизонтальная геохимическая зональность вод Мирового океана. Выделяется три зоны: 1) кислородная; 2) углекислотная; 3) сероводородная. Кислородная зона охватывает верхнюю часть океана до глубины 200 м, т.е. она охватывает шельф и верх акватории океана. Здесь широко распространен фитопланктон, который в ходе своей жизнедеятельности на свету поглощает СО2 и выделяет кислород. Это способствует развитию здесь и животного мира, который наоборот поглощает О2 и выделяет СО2. Фитопланктон океана вырабатывает более половины кислорода, вырабатываемого всей биосферой Земли. В кислородной зоне океана широким развитием пользуются окислительные геохимические процессы и здесь распространены окислы, гидроокислы железа, марганца и сульфатные осадки.
С глубиной в океане затухают процессы жизнедеятельности и поэтому содержание кислорода убывает. Более того, после отмирания живые организмы опускаются на дно, где подвергаются гниению, а при гниении органического вещества расходуется кислород и выделяется СО2. Например, СН4 + 2 * О2 → СО2 + 2 * Н2О. Поэтому с глубиной в океане уменьшается содержание кислорода, увеличивается содержание СО2 и кислородная зона глубже 200 м сменяется углекислотной зоной, которая может развиться также и в глубоководных застойных участках шельфа. Увеличение содержания СО2 с глубиной вызывает уменьшение щелочности и возрастание кислотности воды в соответствии с реакцией СО2 + Н2О → Н2СО3 → Н+ + НСО3-. Возрастание углекислотности морской воды может привести к неустойчивости карбонатных осадков, которые начнут растворяться по реакции карбонатного равновесия СаСО3 + Н2О + СО2 ←→ Са (НСО3)2 (в раствор). Эта реакция регулируется давлением СО2. Рост  Рсо2, что и происходит с глубиной, смещает реакцию слева направо и карбонатные осадки будут растворяться. Это происходит на глубинах 4-5 км. Поэтому глубже карбонатные осадки не накапливаются. При уменьшении давления Рсо2, что происходит в верхней кислородной зоне океана и особенно при прогреве солнцем морской воды в мелководных заливах, лагунах в аридных зонах, реакция карбонатного равновесия протекает справа налево и осаждаются хемогенные, а также и органогенные карбонатные осадки.
В углекислотной зоне океана господствуют восстановительные условия и поэтому здесь осаждаются карбонаты двухвалентного железа и марганца (сидерит и родохрозит), а также кальцит, доломит, магнезит. 
Сероводородная зона океана развивается локально (не повсеместно) в тех морях и участках океанов, где на дне накапливается много органических остатков. При их гниении расходуется весь молекулярный кислород воды и тогда сульфатредукцирующие бактерии для окисления органики начнут отбирать кислород у сульфат-иона морской воды, восстанавливая серу от S6+ до S2-. Последняя, соединяясь с высвобождаемым водородом гниющей органики, порождает сероводород, который и создает сероводородную зону. Это можно описать реакцией      2 *  СН4 + SO4 → 2 * СО2 + Н2S + 3 * Н2
В сероводородной зоне создается слабокислая и резко восстановительная среда. Поэтому в этих зонах развивается сульфидный диагенез, т.е. в осадках в процессе их диагенетического преобразования образуются сульфиды (пирит, марказит, халькопирит, реже др.). В Черном море сероводородная зона охватывает всю толщу воды, начиная с глубины 150-200 м.
Жизнедеятельность в океане протекает в основном в кислородной зоне. Многочисленные живые организмы здесь извлекают из воды и накапливают много разных химических элементов. Например, Si, Ca, Mg, K, P, Br, I, N, Ba, Sr,B, V, Zn и др. Этими элементами, важными для жизнедеятельности, верхние слои воды океана обедняются. После отмирания живых организмов, они опускаются на дно и разлагаясь там, обогащают природные воды этими элементами. Поэтому участки подъема этих глубинных, богатых питательными элементами вод на теплый, хорошо прогреваемый шельф сразу становятся зоной интенсивного органогенного осадконакопления, и здесь формируются месторождения фосфоритов, карбонатов, диатомитов и др. 
Океан зародился 3,8 млрд. лет назад и сильно отличался от современного. Он был кислым и восстановительным, содержал много угольной кислоты, а также соляную и сероводородную кислоты. Элементы переменной валентности находились в низшей степени окисления. Например, Fe2+, Mn2+, S2-, сульфат-иона не было. Многие рудные элементы (Fe, Mn и др.) хорошо растворялись в воде этого океана. Фотосинтез в океане начался 3,5 млрд. лет назад и протерозойский океан уже имел основные актуалистические особенности современного океана. Рост содержания кислорода в атмосфере привел к появлению сульфат-иона в океане, который стал вторым анионом океана. Первым оставался хлор-ион. Кислотное выщелачивание щелочных и щелочноземельных элементов из андезито-базитовой архейской земной коры и насыщение ими вод океана сделало его щелочным. Примитивные кислородпродуцирующие водоросли привели к высаживанию из морской воды основной массы Fe и Mn путем их окисления и осаждения в виде окислов и гидроокислов уже в раннем протерозое.
8.2 Континентальные воды.

Континентальные воды характеризуются большим разнообразием. Это определяется разнообразием климата и пород, выходящих на поверхность, многообразием рельефа. Например, рН наземных вод меняется от 1,5 (в вулканических озерах) до 10 (солончаковые озера). Соленость может меняться от ничтожно малой до высококонцентрированных рассолов. Например, в Мертвом море (Израиль, Иордания) она достигает 26%. Воды зон развития лейкократовых  гранитоидных пород обогащены Na, K, а воды развития темноцветных пород (базальтоиды, габброиды,амфиболиты) относительно обогащаются Ca, Mg.
Вследствие большого разнообразия вод континентов более определенно характеризуем лишь один из наиболее распространенных типов континентальных вод, а именно речные воды гумидных зон Земли. Они питаются в основном метеорными водами, являющимися слабокислыми, т.к. СО2 атмосферы, хорошо растворяясь в дождевой воде, порождают угольную кислоту, диссоциирующую на Н+ и НСО-3 по схеме:

СО2 + Н2О → Н2СО3 → Н+ + НСО-3
В почве в воду поступает дополнительное количество СО2, образующейся за счет гниения органики. Эти слабо кислые дождевые воды и составляют основу речных вод. Реагируя с породами, по которым река протекает, вода изменяет свой состав в соответствии с химизмом этих пород, и ее кислотность понижается практически до нейтральной или даже слабо щелочной, а соленость повышается и в среднем составляет 0,013 вес.%. Химсостав речных вод в среднем составляет (в г/т):

НСО-3  58,4;  SO2-4  11,2;   Cl-  7,8;   NO-3  1,0;   Cорг.  9,6;   SiO2  13,1;
Са2+  15,0;  Na+  6,3;   Mg2+  4,1;   K+  2,3;   Fe2+  0,67;   Al3+ 0,01

Реки переносят осадочный материал не только в растворенном виде (истинные, молекулярные, коллоидные растворы) в количестве 4 *  1015 г/год, но большей частью они переносят твердые минеральные частицы во взвешенном состоянии и волоком в количестве 18 * 1015 г/год.


9. Геохимия атмосферы.


Атмосфера – это газовая оболочка Земли. Ее плотность быстро уменьшается с высотой. Так, у поверхности Земли давление воздуха составляет 1,013 * 105 Па, на высоте 50 км – 90 Па, на высоте 200 км – 4 * 10-6 Па. В атмосфере выделяют оболочки: тропосфера, стратосфера, мезосфера, ионосфера, экзосфера. Тропосфера – нижняя наиболее плотная часть атмосферы. Она простирается до высоты 8-10 км в полярных областях и до 16-18 км у экватора. Она характеризуется турбулентным перемещением воздушных масс. Температура в тропосфере уменьшается с высотой на 6О с/км.

Стратосфера простирается до высоты 50 км. На высоте 25-30 км Земля окружена жизненно важным слоем, обогащенным озоном О3 (озоновый слой). Если собрать весь озон в компактный слой, то его мощность была бы 2-4 мм. Мезосфера простирается между высотами 50-80 км. Температура на ее верхней границе составляет – 800 С. Ионосфера простирается до высоты 1000 км. Выше она сменяется экзосферой, плавно переходящей в космическое пространство. В ионосфере нет молекул воздуха. Они все диссоциированы, а их атомы ионизированы за счет больших энергий соударений.


Сухой воздух тропосферы имеет следующий состав: 
N – 78,09 об.%,    О – 20,95 об.%,    Ar – 0,93 об.%,    СО2 – 0,03 об.%. 

В весовых процентах это будет : 

N – 75,51 вес.%,   О – 23,15 вес.%,   Ar – 1,28 вес.%,   СО2 – 0,046 вес.%.
В тропосфере всегда есть пары и капельки воды в количестве 0,1 – 2,8 об.%, а также аэрозоли коллоидных частиц природной и техногенной пыли. Ветер тропосферы способен переносить во взвешенном состоянии алевритовые и пелитовые частицы на сотни и тысячи километров, а песчаные и более грубые частицы он переносит волочением на десятки и сотни километров.


Атмосфера возникла 3,9 млрд. лет назад за счет дегазации Земли. Она почти нацело состояла из СО2 и была резко восстановительной. Давление в ней составляло4 – 4,7 бар, а температура у поверхности Земли достигала +1000 С. Но океан не вскипел из-за повышенного общего давления атмосферы. Для вскипания требовалась температура около +1500 С. В раннем протерозое в связи с интенсивным осаждением карбонатов стало быстро уменьшаться как общее давление атмосферы, так и давление Рсо2.  Последнее к рубежу 
2,4 * 109 лет назад снизилось до 0,73 мбар, а приземная температура упала до +60 С. В протерозое и палеозое происходило плавное уменьшение Рсо2 и возрастание Ро2 в атмосфере Земли, вследствие осаждения карбонатов и биогенного фотосинтеза кислорода. В протерозое атмосфера стала азотной, а в фанерозое – азотно-кислородной. В начале протерозоя кислорода в атмосфере Земли практически не  было, а в начале палеозоя Ро2 уже составляло 0,04 – 0,05 бар (т.е. 20% от современного). В конце палеозоя Ро2 достигло современного (0,23 бар).

Атмосфера в наше время испытывает огромное антропогенное воздействие, нарушающее ее экологию. Главным здесь является следующее: 

1. Все возрастающее поступление индустриального тепла.

2. Чрезмерное потребление О2, N2 и огромные выбросы СО2.

3. Сброс вредных газов СО,H2S, SO3, NO, NO2 и других предприятиями металлургии, цементной, химической промышленности и др.

4.  Загрязнение антропогенной минеральной пылью, свинцом, тяжелыми металлами, радиоактивными отходами, продуктами химизации сельского хозяйства.


5. Сброс в природу огромного количества бытовых отходов и др.


10. Геохимия биосферы
10.1. Состав биосферы.

Биосфера – это оболочка Земли, заселенная жизнью. Она включает верхнюю часть литосферы, гидросферу и нижнюю часть тропосферы. Биосфера очень мобильна. Она постоянно находится в состоянии непрерывного движения, изменения, эволюционного развития и играет огромную роль в геологических (в том числе и геохимических) процессах. Масса биосферы, т.е. масса живущих на Земле организмов составляет 24,23∙1011 т. Из них 99,87% приходится на континенты и 0,13% - на океаны. Ежегодная продукция живого вещества составляет 3∙1011 т/год, т.е. вся биомасса Земли обновляется за 8 лет. Масса живого вещества в океане представлена на 90% фито- и зоопланктоном, населяющим океан до глубины 200 м. Биомасса океана обновляется за 33 дня, а фитомасса суши – за 14 лет. Растения суши и фитопланктон океана обновляют всю СО2 атмосферы за 6,3 года.

Средние содержания основных химических элементов в сухом веществе растений и животных биосферы следующие (в атомных %): H – 46,7; C – 30; O – 16,9; N – 3,4; P – 0,8; Na – 0,8; K – 0,6; S – 0,3; Ca – 0,2; Mg – 0,1. Эти цифры показывают, что биосфера на 97% сложена четырьмя главными элементами H, C, O, N. На долю следующих шести малых элементов биосферы P, Na, K, S, Ca, Mg приходится 2,8%. Кроме того, в растениях и животных биосферы обнаружено еще более 60 химических элементов, но в  очень малых концентрациях. К этим микроэлементам биосферы относятся  Cl, Si, Zn, F, Br, J, Mn, Ni, B, Ba, Al, Fe, V, Sn, W и др. Микроэлементы, постоянно присутствующие в организмах, выполняют вполне определенные жизненно важные функции, являются катализаторами биохимических реакций. При недостаточном или избыточном поступлении в организм этих элементов растения и животные болеют из-за нарушения биохимических процессов. В ряде случаев, однако, организмы могут в такой степени приспособиться к высоким содержаниям определенных элементов в среде, что, обогащаясь ими, становятся биохимическими индикаторами и используются при биогеохимических методах поисков месторождений полезных ископаемых.

В основе функционирования биосферы лежит обратимая реакция поглощения СО2 и Н2О хлорофиллом на свету и образование (в результате этого фитобиосинтеза) органического вещества (ОВ), представителем которого в реакции выступает глюкоза, и свободного кислорода 

6∙СО2 + 6∙Н2О ↔ С6Н12О6 + 6∙О2        (1)

Эта реакция, идущая слева направо, является эндотермической, т.е. идет с поглощением световой энергии в количестве 2722 кДж и она описывает жизнедеятельность растений. Когда реакция протекает справа налево, то является экзотермической с выделением того же количества, но тепловой энергии, и она описывает жизнедеятельность животных, потребляющих в пищу ОВ, дышащих кислородом, и в итоге превращающих все это в Н2О  и СО2, а выделяемая при этом энергия обеспечивает жизнедеятельность. Эта реакция, идущая справа налево, хорошо описывает и процесс разложения растительного и животного ОВ после смерти растений и животных. Поэтому реакция (1) слева направо описывает жизнь, а справа налево – смерть ОВ. Так как баланс жизни и смерти в истории Земли часто нарушается как в глобальном, таки в региональном плане, то это приводит к захоронению ОВ в осадочных породах с последующим образованием месторождений угля, нефти, газа.

Подавляющая часть 99,7% захороненного в земной коре ОВ находится в рассеянном состоянии. Средние содержания Сорг. в осадочных породах (вес.%): глинистых – 0,9%, алевролитовых – 0,45%, песчаных – 0,20%, карбонатных – 0,20%, а в углях его 67%. Соотношение масс рассеянного в породах ОВ к массе углей и нефти составляет 100:0,3:0,03.

Главными компонентами живых организмов (растений и животных) являются углеводы, лигнин и белки. Из них в растительном ОВ резко преобладают углеводы (70 − 80%), далее идет лигнин, а белков еще меньше. В животном ОВ резко преобладают белки, далее идет лигнин, лепиды, смолы, а углеводов очень мало (2%). После смерти растений и животных их ОВ подвергаются распаду и преобразованию в гумусовое вещество. Поэтому гуминовые кислоты образуют основную массу ОВ, участвующего в геохимических процессах биосферы и составляют главную основу ископаемого ОВ. Молекулы гуминовых кислот состоят из ядер (ароматических) и многочисленных  периферийных функциональных групп: гидроксильных (ОН), карбоксильных (СООН), азотных (N) серных (S), кислородных (О). Молекулы гуминовых кислот являются очень крупными и состоят из многих сотен, тысяч и десятков тысяч атомов.

10.2. Геохимические функции органического вещества

Главными геохимическими функциями органического вещества являются: 1) транспортная, 2) концентрационная, 3) барьерная, ;) средообразующая.

Транспортная функция ОВ реализуется несколькими способами:

1. Замещением катионами протонов периферийных функциональных групп в молекулах гуминовых кислот. Последние, растворяясь в воде, обеспечивают миграцию этих содержащихся в них чужеродных катионов на большие расстояния в виде молекулярных водных растворов.

2. Путем образования воднорастворимых металлоорганических комплексов, в которых атом металла непосредственно соединяется с атомом углерода ядра гуминовой молекулы.

3. Путем адсорбции  простых и комплексных ионов типа 
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 и др. и минеральных молекул Si(OH)4 поверхностью крупных молекул воднорастворимых гуминовых кислот и поверхностью обломков частиц ОВ. Ведущим из этих трех способов является первый, в котором катионы, замещая протоны периферийных функциональных групп, непосредственно связываются с оголенными лигандами этих групп и образуют металлокомплексы (хелаты). Исключительно важную роль в транспортировке и концентрировании металлов органическим веществом играет элементный состав лигандов гуминовых кислот. Ими обычно являются О, N, иногда добавляется S. На состав лигандов существенно влияет природа молекул гуминовых кислот, которая опосредованно определяется растительным или животным характером исходного ОВ. В случае растительной природы ОВ, в функциональных группах молекул гуминовых кислот будут преобладать кислородные лиганды, а с ними будут предпочтительнее связываться, транспортироваться и накапливаться катионы литофильных элементов Ga, Ge, Ti, Sn, Sr, Ba, Be, B, W, Ta, Nb, Zr, U, K, Na, Ca, Mg, Al, Si, 
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 и др. в случае животной природы ОВ, в функциональных группах молекул гуминовых кислот будут преобладать азотные лиганды, а с ними (как и серными) будут связываться, транспортироваться и накапливаться катионы халькофильных элементов Cu, V3+, Mo4+, Co, Ni, As, Sb, Hg, Bi и др.

Концентрационная функция ОВ заключается в том, что организмы в процессе жизнедеятельности концентрируют в себе не только главные биофильные элементы Н, С, О, N, но избирательно и много других химических элементов Ca, Si, P, S, Na, Mg, K, Fe, Ba, Zn, Cu и др. После отмирания и накопления остатков организмов на дне могут создаваться месторождения карбонатных, кремнистых пород, фосфоритов, торфа и др. Концентрироваться микроэлементы могут продуктами разложения ОВ, о чем говорилось выше.

Барьерная функция ОВ. Органическое вещество создает геохимический барьер двух типов: восстановительный и сорбционный. Осадки и породы, содержащие ОВ, обычно характеризуются восстановительной средой, т.к. на преобразование ОВ расходуется кислород и среда им обедняется, что видно из уравнения (1). Поэтому мигрирующие сюда водные флюиды из окружающих пород с окислительной средой быстро теряют свой окислительный потенциал и становятся восстановительными. Возникает восстановительный барьер, на котором может резко уменьшиться миграционная способность некоторых приносимых флюидом компонент, которые здесь и фиксируются в виде труднорастворимых минералов. Например, ионы уранила 
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, содержащие в высшей степени окисленный уран U6+, неплохо растворимы в окислительных водных флюидах. Оказываясь на восстановительном барьере, уран восстанавливается до иона U4+ и вместо растворимых ионов уранила здесь формируется нерастворимый в воде минерал уранинит 
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, который осаждается и накапливается на барьере. Такая ситуация, например, создается на границе песчаных и глинистых пород, где со стороны последних могут создаваться месторождения урановых руд. В песчаных породах среда окислительная, а в глинистых – восстановительная. Подобным же образом могут образовываться месторождения ванадиевых руд вследствие восстановления V5+ ( в растворимом ванадиле 
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) до V3+ в нерастворимом минерале кулсоните FeV2O4. Продукты преобразования отмершего ОВ характеризуются повышенной сорбционной способностью и поэтому в местах их скопления создаются сорбционные барьеры. Избирательность сорбции тех или иных химических элементов разными типами ОВ уже рассмотрена выше.

Средообразующая функция ОВ. Органическое вещество в процессе своей жизнедеятельности, а также в процессе своего преобразования после отмирания изменяет геохимические параметры окружающей среды. Меняются окислительно-восстановительный потенциал, кислотность-щелочность, химизм среды. Например, кислородная зона Мирового океана создается в основном фитопланктоном, который поглощает СО2, а выделяет кислород. Это приводит к осаждению в прибрежной шельфовой области окисных руд железа и марганца. Углекислотная зона Мирового океана развивается за счет разложения отмершего ОВ на морском дне глубже 200 м. создается восстановительная среда насыщенная углекислым газом, и здесь образуются карбонатные осадки и в их числе карбонатные сидеритовые руды железа и родохрозитовые руды марганца. Аналогично, при еще большем накоплении на дне отмершего ОВ создается и сероводородная зона Мирового океана с еще более восстановительной средой и широким развитием сульфатредуцирующих бактерий. Здесь развивается сульфидный диагенез, ответственный за накопление в осадках (особенно в углеродистых осадках) сульфидов халькофильных элементов: Fe, Cu, Zn, Pb, Mo, Ni, Co, Ag, Cd, Pt. Разлагающееся на дне отмершее ОВ обогащает осадок и природную воду не только газовыми компонентами СО2, H2S оно обогащает среду и микроэлементами минерального питания растений, которые, выносясь на теплый шельф в зонах апвелинга, обеспечивают бурное развитие жизни и лавинное осадконакопление с формированием фосфоритовых руд.

11. Источники энергии геохимических процессов.
Различают эндогенные и экзогенные источники энергии. Среди эндогенных главными являются: 

1. Энергия гравитационной дифференциации вещества Земли по плотности; 

2. Энергия радиоактивного распада химических элементов Земли.

Среди экзогенных тоже выделяются два источника:

1. Энергия солнечного излучения;

2. Энергия приливного взаимодействия Луны с Землей.

Главный вклад в эндогенную энергию Земли вносит энергия гравитационной дифференциации, выделяющаяся на границах: мантия-ядро; внешнего и внутреннего ядра Земли. Эта энергия питает магматизм, метаморфизм и тектонику Земли. Она начала выделяться 4 млрд. лет назад, когда стал оформляться зародыш ядра Земли, достигла своего максимума 2.6 млрд. лет назад (46,5∙1020 эрг/с), когда у Земли возникло плотное ядро, и с тех пор уменьшается с локальными максимумами, отвечающими эпохам повышенной тектонической активности Земли. В настоящее время эта энергия равна 3∙1020 эрг/с и составляет 70% от суммарных теплопотерь Земли 4,3∙1020 эрг/с.

Энергия радиоактивного распада сейчас равна 1,26∙1020 эрг/с, что составляет 29% от общих теплопотерь Земли. Причем 72% радиогенного тепла генерируется в земной коре и 28% − в мантии. Главными генераторами радиогенного тепла являются K40, U235, U238, Th232. Их максимальные концентрации приходятся на гранито-гнейсовый слой земной коры. Сейчас радиогенного тепла выделяется в 5,5 раз меньше, чем в момент образования Земли из-за распада части изотопов.

Солнечная энергия. Суммарный поток солнечной энергии на Землю составляет 1,8∙1024 эрг/с. Из него 34% отражается в космос, а оставшиеся 66% (1,17∙1024 эрг/с) поглощается Землей и представляет собой экзогенную энергию, которая обеспечивает протекание практически всех экзогенных процессов на Земле: выветривание, перенос и отложение его продуктов, диагенез, катагенез, динамику гидросферы и атмосферы, развитие биосферы, биогеохимические процессы и др. Солнечная энергия утилизируемая Землей, т.е. ее экзогенная энергия в 2700 раз превосходит по величине энергию современного эндогенного теплового потока Земли (4,3∙1024 эрг/с).

Энергия приливного взаимодействия Луны с Землей − это энергия внутреннего трения в приливных горбах, вслед за Луной обегающих и деформирующих тело Земли. В настоящее время большая часть этой энергии выделяется и тратится на течения приливов в мелководных морях, и небольшая часть − в астеносфере Земли. Общая величина этой энергии сейчас составляет 0,04∙1020 эрг/с, т.е. 1% от суммарных теплопотерь Земли. Так было в фанерозое, протерозое, позднем архее. Однако, в раннем архее и катархее (3,5-4,6 млрд. лет назад) энергия приливного взаимодействия была очень большой (из-за) близости Луны), распределялась по всей Земле и целиком уходила на ее разогрев.

12. Механизмы массопереноса в геохимии.
В глубинных условиях ведущими механизмами массопереноса являются: 

1. Инфильтрация; 2. Диффузия; 3. Всплывание и конвекция; 4. Зонное плавление;

5. Механизм магморазрыва.

Инфильтрация осуществляется путем движения флюидов (водных, газовых, магматических, надкритических газово-водных) по порам, трещинам, микротрещинам пород из областей высокого флюидного давления в области более низкого давления. Скорость миграции составляет от метров до километров в год.

Диффузия происходит через неподвижный поровый раствор или по твердому телу из мест высокой концентрации элемента в места более низкой его концентрации. Скорость диффузионного перемещения через поровый раствор составляет метры за 1 млн. лет, а твердотельная – не превышает 1мм за 1 млн. лет.

Всплывание и конвекция происходит, когда вследствие гравитационной неустойчивости менее плотные части среды как бы выталкиваются более плотными частями этой среды в верхние горизонты Земли, т.е. в область меньших давлений. Так, например, всплывают магматические расплавы, гранито-гнейсовые купола в земной коре и диапиры облегченного бародиффузионной дифференциацией мантийного вещества. Во многих случаях плотностная неоднородность сопровождается и даже обуславливается температурной неоднородностью, и тогда формируются конвективные потоки и ячейки конвекции с восходящими и нисходящими потоками вещества. Скорость перемещения вещества составляет от миллиметров до десятков сантиметров в год. Механизмы всплывания, зонного плавления и магморазрыва  используются магмой при ее движении в верхние горизонты коры и на ее поверхность.

В поверхностных условиях массоперенос обуславливается главным образом силой тяжести, либо непосредственно ею (обвалы в горах), но чаще опосредованно, посредством перемещения воды, льда вместе с содержащимися в них минеральными компонентами из повышенных участков в пониженные участки рельефа. Поверхностная вода перемещает минеральные компоненты во взвешенном состоянии, волочением и в растворах (истинных, молекулярных, коллоидных). Важным способом массопереноса в поверхностных условиях является перенос ветром (волочением и во взвешенном состоянии), особенно в аридных зонах Земли.

13. Факторы миграции химических элементов.
Различают внутренние и внешние факторы миграции. Внутренними факторами являются физические и химические свойства самих атомов, ионов и их соединений. Среди них такие, как размер, заряд, потенциалы ионизации, электроотрицательность, масса, летучесть, плавкость, кислотность-щелочность, окислительно-восстановительные свойства атомов, ионов, растворимость соединений и др. Внешними факторами являются параметры среды, в которой происходит миграция. Важнейшими из них являются: 1. Температура и ее градиент; 1. Давление и градиент давления; 3. Концентрация и ее градиент; 4. Кислотность-щелочность среды (рН); 5. Окислительно-восстановительный потенциал среды (Еh); 6. Интенсивность динамики транспортирующего потока; 7. Градиент рельефа местности; 8. Отсутствие-наличие и количество ОВ в среде; 9. Наличие-отсутствие воды в среде; и др.

Действие внешних факторов регулируют миграцию химических элементов. Например, повышение температуры способствует растворению, плавлению вещества, переходу его химических элементов в более подвижную флюидную фазу. Градиент температуры, меняя плотность вещества миграционного потока, может привести к всплыванию, образованию конвективных потоков и конвективной миграции вещества. Градиент давления обуславливает движение флюидов из областей высокого в область более низкого давления. Градиент концентрации обуславливает диффузию химических элементов из области высоких в область более низких концентраций. Величины рН, Еh влияют на растворимость соединений химических элементов и тем самым обуславливают миграционную подвижность этих элементов. В движущихся поверхностных водных и воздушных потоках их транспортирующая сила возрастает с увеличением скорости потока и падает при уменьшении скорости потока. В этом и проявляется влияние динамики потока на миграцию. Градиент рельефа создает градиент силы тяжести, и чем больше этот градиент, тем выше транспортирующая сила. Органическое вещество, обеспечивая транспортную, средообразующую и барьерную функции, существенно определяет миграционную способность многих химических элементов (см. выше). Наличие воды в глубинных флюидах увеличивает их растворяющую и транспортирующую способность.

14. Геохимические барьеры.
Резкие изменения внешних факторов миграции в тех или иных геологических обстановках приводит к резким изменениям миграционной способности тех или иных химических элементов и тем самым выполняют роль геохимических барьеров, способствующих накоплению здесь вещества и образованию месторождений полезных ископаемых. Таким образом, геохимические барьеры – это те участки земной коры, где на коротком расстоянии происходит резкое уменьшение интенсивности миграции химических элементов и, как следствие, их концентрация. Бывают макро-, мезо- и макробарьеры. Например, зона дельты – макробарьер, рудное тело – мезобарьер, рудный прожилок – микробарьер. На барьере одна геохимическая обстановка сменяется другой.

Выделяется два вида барьеров: природные и техногенные. Каждый вид делится на три типа: 1) Механические, когда резко меняется интенсивность механической миграции. С ними, например, связано образование россыпей. 2) Физико-химические барьеры ( в участках резкого изменения, Т, Р, Еh, рН и др.). 3) Биогеохимические барьеры. Они обязаны уменьшению интенсивности биогенной миграции. Например, с ними связано накопление торфа, образование залежей угля. Нередко барьеры бывают комплексными. В каждом из двух последних видов выделяются разные классы барьеров. Например, А – окислительный (кислородный), В – сульфидный (сероводородный), С – восстановительный без Н2S (глеевый), D – щелочной, Е – кислый, F – испарительный, G – сорбционный, Н – термодинамический (понижение Т и Р), J – сульфатный, К – карбонатный.

На геохимических барьера: окислителями могут выступать О2, О3 (озон), No2, H2O2, NO; восстановительными могут быть H2, H2S, CO, N2, NH3, CH4, органика; повышают кислотность (СО2 + Н2О), HCl, HF, (SO3 + Н2О), SO2; повышает щелочность К, Na, Ca, Mg, 
15. Геохимия магматического процесса.
15.1. Характеристика магмы

Магма – это природный огненно жидкий (обычно) силикатный расплав. Он представляет собой выплавку из пород земной коры или мантии в очаге магмообразования, вследствие локального повышения температуры, что вызывается привносом глубинного тепла восходящими флюидными потоками. Плавлению способствует привнос флюидами надкритической воды и декомпрессия пород (всплывающих диапиров) понижающих температуры плавления силикатов. Образовавшаяся магма всегда является менее плотной, чем породы субстрата и поэтому она  должна занимать больший объем, чем объем породивших ее пород субстрата. Поэтому давление в магме становится больше, чем литостатическое давление в субстрате, т.е. Рмагм › Рлит. И вследствие этого магма продвигается вверх до уровня, когда ее давление не сравняется с литостатическим давлением (Рмагм = Рлит.). на этом уровне она начнет раскристаллизовываться, и образуется интрузия. Если на пути подъема магма встречает глубинные разломы, а в их зонах происходит падение давления среды, то магма будет продолжать двигаться вверх вплоть до излияния на поверхность Земли, и возникает эффузивный магматизм. 

Температура магмы зависит от глубины ее образования, степени фракционного плавления субстрата, от ее химического состава и содержания водного флюида. температура является более высокой в случае более глубинных магм и более высокой степени плавления субстрата. Наличие водного флюида снижает температуру плавления субстрата и температуру магмы в целом. Наиболее высокотемпературными являются «сухие» (безводные) мантийные базальтовые магмы (1300-1400оС). Верхнекоровые богатые водой гранитоидные магмы являются более низкотемпературными (700-800оС).

В составе магмы присутствуют практически все элементы таблицы Менделеева. По количественному признаку в магме выделяют элементы: главные (≥1%) – О, Si, Mg, Fe, Al, Ca, Na, K, H : второстепенные (n∙0,1%) – Ti,, Mn, P, S, C, Cl, F и др.; малые (≤0,1%) – V, Cr, Ni, Co, Cu, Pb, Zn, Sn, W, Au, Ag, Mo, Bi, Ta, Nb, Li, Be, Pt  и др. Магма всегда содержит летучие компоненты до 12-15 вес.%. Среди летучих резко преобладают Н2О и СО2. В меньших количествах присутствуют H2, CO, F2, Cl2, HF, HCl, NH3, CH4, H2S, BO3. Водным флюидом наиболее обогащены щелочные и кислые магмы (до 10-14 вес.%), а угликислотным флюидом – базитовые и ультрабазитовые магмы.

15.2. Причины разнообразия химизма магм

Главными причинами разнообразия химизма магм являются следующие: 1. Разная глубина зарождения магм; 2. Разная степень фракционного плавления пород субстрата в очаге магмообразования; 3. Смешение магм; 4. Ассимиляция вмещающих пород; 5. Магматическая дифференциация.

С глубиной в Земле меняется и химический, и минералогический состав пород. Поэтому и выплавляться из них будут разные по составу магмы. Так, по данным Ю.П.Масуренкова глубина очагов питания базальтовых вулканов составляет 30-70 км (т.е. в основном мантия), у андезитовых – 15-35 км (нижняя кора), у дацитовых и риолитовых – 5-15 км (верхняя кора).

Породы субстрата в очаге магмаобразования не плавятся полностью (на 100%). Степень плавления не превышает 60% и само плавление является фракционным, т.е. в выплавку уходят, прежде всего, более легкоплавкие минералы субстрата или более легкоплавкие их компоненты, а более тугоплавкие минералы остаются в субстрате, но «сбрасывают» в выплавку свои некогерентные элементы и прежде всего более легкоплавкие. Поэтому при разной степени плавления даже одной и той же породы субстрата образуются разные по механизму магмы. По убыванию легкости перехода в расплав главные петрогенные элементы располагаются в последовательности K-Na-Si-Al-Ti-Fe2+-Ca-Mg. Анализ этого ряда позволяет сделать следующие выводы. При малых степенях плавления будут выплавляться магмы, обогащенные K, Na, т.е. магмы со щелочным уклоном. Например, щелочные базальты, щелочные риолиты. По величине отношений элементов начала ряда к элементам конца ряда можно судить о степени фракционного плавления субстрата в очаге магмообразования. Например, в случае образования магмы в верхней мантии величина отношения K2O/MgO в породах образующихся из этой магмы будет составлять: 0,5 при степени плавления 1-5%; 0,2 - при 5 – 10% плавления; n∙0,01% - при 15 – 60% плавления. Видно, что с увеличением степени плавления величина отношения K2O/MgO в магме уменьшается. Эти же суждения можно делать и по величинам отношений малых элементов, например Rb/Cs, Sr/Ba  и др., а также просто по содержанию MgO в породе. Например, в мантийном очаге при степени плавления 30-60% содержание MgO в магме будет больше 20 вес.%. При меньших степенях плавления содержание MgO не превышает 10-15%. О степени плавления можно судить и по величине коэффициента агпаитности (K2O + Na2O)/Al2O3. С его уменьшением возрастает степень плавления субстрата. Кремний в указанной выше последовательности занимает третье место, т.е. легче последующих элементов переходит в расплав. Поэтому, а также с учетом того, что содержание кремния в более легкоплавких минералах пород (кварц, K-Na ПШ) более, чем в более тугоплавких породообразующих минералах (основные плагиоклазы, слюды, амфиболы), выплавляемая магма всегда является в петрологическом смысле более кислой, чем породы субстрата. Поэтому из ультраосновных пород выплавляются основные (базальтовые) магмы, из основных пород – средние магмы, из средних пород- кислые магмы.

Магматические очаги создаются на разных глубинах. Часто разноглубинные очаги генетически взаимосвязаны и образуют единую магматическую систему, в которой всегда имеется глубинный очаг, выше- промежуточный очаг, ещё выше- интрузивная магматическая камера. В более высоко расположенных очагах и в интрузивной камере возможно смещение магм, поступающих из нижележащих очагов. Это приводит к смешиванию химизма магм и образованию из них гибридных пород.

Магма при движении вверх может съедать вмещающие породы, а их химические элементы включать в свой состав. Это меняет её состав.

15.3. Магматическая дифференциация

Она включает в себя: 1. Кристаллизационную дифференциацию; 2. Гравитационную дифференциацию; 3. Ликвацию; 4. Флюидно-магматическую дифференциацию.

Кристаллизационная дифференциация заключается в последовательном выделении (кристаллизации ) из магмы ( при её охлаждении) тех или иных минералов, начиная с более высокотемпературных и избыточным по отношению к эвтектикам. При этом остающийся расплав обогащается компонентами более легкоплавких минералов. Общая геохимическая направленность процесса раскристаллизации обычной магмы можно описать последовательностью Боуэна, состоящей из двух ветвей. Одна- отвечает тёмноцветным Mg-Fe-силикатам, а другая- отвечает светлоокрашенным Са-Nа-К-полевым шпатам.

Оливин (Mg,Fe)2 [SiO4]

[image: image13]
Ромбич. пироксен (Mg,Fe)2 [Si2O6]

     Моноклин. пироксен (Mg,Fe) Ca [Si2O6]                                      Анортит Ca [Al2Si2 O8]


 Амфиболы Me72+ [Si4O11] 2 (OH)2

Биотит K(Mg,Fe)3 [Al Si3O10] (OH)2                                      Альбит Na [AlSi3 O8]


К-полевой шпат K[Al Si3O8]


Кварц  SiO2

Боуэновская последовательность полностью при раскристаллизации какой-то одной магмы обычно не наблюдается. Верхнюю половину ряда можно получить при раскристаллизации базальтовой магмы, а нижнюю половину- при раскристаллизации андезитовой магмы. В ряду Боуэна эволюционируют и составы минералов. С понижением температуры в темноцветных минералах уменьшается количество магния и увеличивается содержание железа, а в полевых шпатах- уменьшается содержание  Ca, Al и возрастает количество Na, а затем калия. В этом ряду сверху вниз в минералах увеличивается количество кремния и более щелочных элементов (K, Na), а избыточный кремнезём выделяется в виде кварца. Малые элементы магмы в ходе её кристаллизации частично образуют свои собственные акцессорные минералы ( апатит Ca5[ PO4]3 (F, Cl, OH), циркон Zr[SiO4], титанит Ca Ti [SiO4] O и др.), но большая их часть (особенно несовместимых и летучих элементов накапливается в остаточных порциях магматического расплава.

Гравитационная дифференциация заключается  в том, что кристаллизующиеся первыми минералы начала ряда Боуэна являются более тяжёлыми, чем остающаяся магма и поэтому опускаются на дно интрузивной камеры и, накапливаясь там, образуют более основные породы, а в верхней части камеры формируются более кислые породы. В условиях платформ так могут формироваться расслоённые интрузии.

Ликвация. Это процесс разделения магмы в ещё жидком состоянии на несмешивающиеся жидкости. Сера не может замещать кислород в силикатах. Поэтому в магмах с повышенным содержанием серы она начинает образовывать молекулы сульфидов халькофильных элементов FeS, (Fe, Ni)9S8, CuFeS2, NiS, ZnS и др, которые объединяясь образуют капельки сульфидного расплава.

2MgFe [SiO4] + 2H2 S → 2FeS + Mg2[Si2O6] + 2H2O

Сульфидный расплав тяжелее силикатного и не смешивается с ним. Поэтому он опускается на дно магматической камеры и образует там сульфидные залежи вплоть до крупных месторождений (Норильск, Печенега).

Флюидно- магматическая дифференциация заключается в следующем. Магма всегда содержит то или иное количество флюидных компонент (H2O, CO2, H2, CО, F, Cl, HCl, H2S, B 2O3), главными из них являются H2 O и CO2 . Содержание флюидов в магме может достигать 14%. Лишь малая доля флюидных компонент магмы (5% от всей воды, 10% от всего CO2, 10% всего хлора и т.п.) связываются в амфиболах, слюдах, апатите, флюорите и в составе газово-жидких включений в кварце, полевых шпатах и др. Флюидные компоненты, не вошедшие в минералы, как более лёгкие мигрируют в верхнюю часть интрузивной камеры, просачиваясь между уже образовавшимся зёрнами минералов и через ещё незакристаллизованную часть магмы. На этом пути флюиды экстрагируют из магмы большую гамму её малых элементов (Li,Rb,Sc,Sn, W,Ta, Nb, Mo, V, Th, Be, Pb, Zn, Cu и др.), а также низкотемпературные петрогенные элементы (K, Na, Si) и скапливают все это в верхней части (под зоной закалки) интрузивов, особенно малоглубинных (2-6 км) и субвулканических (1-2 км). Возникают стационарные трансмагматические потоки флюидов. Анионы этих флюидов ОН-, F-, Cl-, CO
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 «находят» катионы малых элементов магмы, окружают их и транспортируют вверх в виде комплексных ионов Na[Sn(F,OH)6]-, [Sn(F,OH)6]2-, [W(F,OH)4]2+, [MoS4]2-, PbCl
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 и др., причем компоненты флюидов ОН-, F-, HCO
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 транспортируют литофильные элементы, а Cl-, S2-, HS- переносят халькофильные элементы. Калий, натрий, кремний флюидами переносится в виде молекул KCl, NaCl, Si(OH)4, SiF4. В этой же апикальной части интрузивов скапливаются (как более легкие) и остаточные порции магматического расплава, в которых накапливаются низкотемпературные петрогенные компоненты магмы (K, Na, Si), а также малые элементы, которые не были захвачены в виде примесей уже выделившимися главными, второстепенными и акцессорными минералами интрузии.
В итоге в ходе всей магматической дифференциации в верхней части интрузий (особенно кислых и щелочных) создается очаг, обогащенный низкотемпературными компонентами магмы (K, Na, Si), летучими флюидными компонентами ((H2O, CO2  и др.), а также малыми (включая рудные) элементами магмы. Этот очаг принято называть постмагаматическим (ювенильным) очагом. Он будет порождать разнообразные постмагматические геологические процессы. Насыщенность этого очага водой понижает температуру его раскристаллизации до 550-600оС вместо обычных 700-800оС для гранитных магм. Поэтому он будет жить долго, а его содержимое будет превращаться в водно-силикатые расплав-растворы.

15.4. Кристаллохимические аспекты раскриталлизации магмы

В силикатной магме уже изначально (еще в очаге магмообразования) существуют комплексные ионы [SiO4]4-. В магму они переходят таковыми при плавлении силикатных минералов пород субстрата. По мере снижения температуры в интрузивной камере уменьшается амплитуда (и энергия) тепловых колебаний в тетраэдрах [SiO4]4-. Когда эта энергия не станет превышать силу связи этого аниона с тем или иным катионом, например, Mg2+, размер которого обеспечивает геометрическое соответствие размеров полиэдра этого катиона (MgO6) с метрикой полиэдра [SiO4]4- начнется кристаллизация оливина, самого высокотемпературного минерала ряда Боуэна. Одновременно с понижением температуры начинаются и усиливаются процессы полимеризации тетраэдров [SiO4]4-  путем их последовательного сочленения друг с другом (и с тетраэдрами [AlO4]5-) с образованием более сложных комплексных анионов [Si2O6]4-  , [Si4O11]6- , [Si4O10]4- , [Al2Si2O8]2- , [AlSi3O8]-  (цепочки, ленты, слои, каркасы). Катионы соединяются с ними в соответствии с силой их связи с этими анионами, валентностью и геометрическим размерным соответствием их полиэдров. Сочетание этих новых анионов с соответствующими им (по геометрическим размерам полиэрдов) катионами приводит к последовательной кристаллизации и всех других минералов ряда Боуэна. При этом, конечно, должен соблюдаться и баланс зарядов. При избытке [SiO4]4- в исходной магме и израсходовании основных катионов магмы (Mg2+, Fe2+, Ca2+, Al3+, Na+, K+) полимеризация тетраэрдов [SiO4]4- завершается образованием чисто кремнекислородного каркаса, который представляет собой минерал кварц – последний минерал ряда Боуэна.
Полимеризация тетраэдров [SiO4]4-  увеличивает размеры анионных групп и тем самым понижает их подвижность в магме и подвижность магмы в целом. Поэтому увеличение содержания в магме кремнезема SiO2  повышает вероятность образования кремнекислородных полимерных анионных группировок и поэтому понижает подвижность магмы. Базальтовые магмы более подвижны, чем риолитовые. Ионы магматических флюидов  ОН-, F-, Cl- способны замещать ионы О2- в силикатах и, вставая на его место в полимерных кремнекислородных анионных группировках, они препятствуют их дальнейшему росту в данном направлении. Поэтому, чем больше в магме ионов ОН-, F-, Cl-, тем мельче будут анионные силикатные группировки, магма будет более подвижной, будет лучше раскристаллизовываться, лучше дифференцировать свое вещество. Последнее повышает вероятность концентрирования рудных элементов и иных ценных минеральных компонент магмы и формирования месторождений полезных ископаемых. Вода в магме не только уменьшает размеры полимерных кремнекислородных группировок, она еще и понижает температуру завершения раскристаллизации магмы на 150-2000С и тем самым, расширяя температурный и временной интервал кристаллизации магмы, вода способствует лучшей дифференциации вещества магмы.

Кристаллизационная дифференциация магмы выражается в дифференциации не только главных элементов магмы, но и в дифференциации малых ее элементов. Рассеиваются в виде примесей (изоморфных и иных) по кристаллизующимся из магмы минералам (главным и акцессорным) прежде всего элементы: Rb, Cs, Sr, Ba, Sc, Ti, Ge, Ga, V, Cr, Mn, Co, Ni, La, TR, Ce, P, Pt, Zr, Pd. 

Накапливаются в остаточных расплавах элементы: Li, Be, B, S, Sn, W, Mo, Ag, Au,Ta, Nb, U, Th, Cu, Pb, Zn, As, Sb, Hg, Bi, In, Tl, Se, Te, Cd.

15.5. Геохимические особенности эффузивного магматизма.


Когда магма изливается на поверхность Земли, то содержащиеся в ней газообразные флюидные компоненты легко покидают магму, уходя в атмосферу. Потеря магмой флюидов приводит к следующим особенностям. Потеря водного флюидного компонента Н2О повышает температурный диапазон раскристаллизации магмы на 100-2000 С в сравнении с интрузивными магмами. Например, у габбро и базальтов он соответственно составляет 800-9500 С и 950-11000 С. Потеря с уходящим флюидом водорода Н2 приводит к быстрому окислению магмы. Поэтому степень окисления элементов переменной валентности (главным образом Fe) значительно выше в вулканических породах по сравнению с интрузивными. Высокая скорость охлаждения эффузивных расплавов вызывает быструю их раскристаллизацию, иногда даже с появлением вулканического стекла. Механизмы магматической дифференциации не успевают срабатывать. Происходит рассеяние ценных элементов магмы, и месторождения практически не образуются, за исключением ликвационных (Cu, Ni, Pt) и постмагматических гидротермальных (исландский шпат). Однако, если эти породы впоследствии подвергаются воздействию гидротермальных флюидов, то изначально рассеянные рудные элементы могут быть мобилизованы этими флюидами, перемещены и накоплены в виде гидротермальных месторождений. Например, месторождения Au, Ag в кварцевых жилах среди дацитов, риолитов; колчеданные месторождения Cu, Zn, Pb.

15.6. Геохимия постмагматических процессов.


В процессе раскристаллизации магмы в верхней части интрузивной камеры (под корочкой закалки) образуется ювенильный очаг, в котором скапливаются остаточные порции магмы, обогащенные низкотемпературными петрогенными элементами (K, Na, Si) и большой гаммой малых элементов магмы. К этому очагу из нижележащих частей интрузии мигрируют и накапливаются в нем флюидные газовые компоненты магмы (H2O, CO2, HCl, HF, H2S, B2O3 и др.) вместе с малыми элементами (Li, Rb, Cs, Sn, W, Ta, Nb, Mo, U, Th, Be, Pb, Zn, Cu и др.), которые эти флюиды экстрагируют из магмы на своем пути к очагу. Этот очаг насыщен водным флюидом, который понижает температуру кристаллизации силикатов (и особенно полевых шпатов и кварца) на 150-2000 С. Поэтому магма в нем будет закристаллизовываться полностью лишь при 550-6000 С вместо 700-8000С для обычных гранитных магм. Это существенно продлевает жизнь ювенильного очага. Скорость остывания магмы в интрузиях средних размеров составляет 
0,01-0,050С/год. Значит закристаллизация интрузии занимает время порядка 10000 лет, причем из них в последние 5000 лет у интрузии уже будет существовать постмагматический (ювенильный очаг), и он будет существовать очень долго и после раскристаллизации интрузии пока его температура не сравняется с температурой окружающих пород (1000С). Легко подсчитать, что общее время существования постмагматического (ювенильного) очага составит порядка 20000 лет, т.е. этот очаг живет вдвое дольше, чем породившая его интрузия.

Повышенное содержание водного и газовых флюидов в постмагматическом очаге придают остаточному расплаву повышенную подвижность, мобильность, что способствует его расщеплению (ликвации) на флюидно-силикатные и флюидно-солевые расплавы и расплав-растворы. Эти дифференциаты, обогащенные многими ценными рудными элементами еще долго после раскристаллизации магмы сохраняют свое жидкое состояние и являются ответственными за постмагматические процессы минерало-, породо- и рудообразования.

Приток газообразных флюидов и остаточных порций магмы в постмагматический очаг идет постоянно из нижележащих частей интрузии. Поэтому в нем возрастает, прежде всего давление газовых компонент Ргаз (включающее и РН2О), и когда оно превысит литостатическое давление Рлит., то газы и надкритический водный флюид уходят вверх в вышележащие породы, производя постмагматические процессы минерало- породо- и рудообразования. Так происходит в спокойной тектонической обстановке. Однако, часто тектоника нарушает спокойный ход этого процесса. В тектонически активной обстановке в вышележащих вмещающих породах образуются разломные трещины. В эти трещины уходит часть остающейся магмы, образуя жильную (дайковую) серию пород. В трещины, возникающие в конце процесса раскристаллизации магмы, из постмагматического очага уходит часть остаточного расплав-раствора, образуя пегматитовые жилы (жильно-пегматитовый этап). В зависимости от того успел или не успел продифференцироваться уходящий в трещины остаточный расплав-раствор образуются разные по составу типы пегматитовых жил, вплоть  до мономинеральных полевошпатовых. Уход пегматитового расплав-раствора начинается при температуре порядка 7000 С. С его уходом давление в постмагматическом очаге понижается, но продолжающийся приток сюда остаточных порций магмы и газовых флюидов продолжается, и давление снова растет. И, когда оно вновь превысит литостатическое давление, начнется следующий этап постмагматического процесса при температуре порядка 5500 С (пневматолитовый этап).

В этот этап в гранитах в самом очаге и вокруг него происходит калишпатизация полевых шпатов, путем замещения в них Na на К. Высвобождаемый натрий частично уходит в остаточный расплав-раствор, а большая его часть в виде газообразного NaCl, уходит  вверх и, путем замены К на Na в ПШ, производит площадную альбитизацию, а по трещинам формируются жилы альбитов из остаточных порций расплав-раствора. Выше зоны альбитизации развивается зона грейзенизации. Она образуется под воздействием идущих из очага газовых кислотных компонент HF, HCl и H2O, которые производят высокотемпературный гидролиз КПШ, в результате которого вместо КПШ образуется мусковит и кварц, ассоциация которых и образует грейзен.  На фоне площадной грейзенизации по разломам образуются кварцевые жилы за счет остаточных порций расплав-раствора очага, вскрываемого разломами.

С уходом из очага в пневматолитовый этап основной массы газовых флюидных компонент давление Ргаз в нем сильно падает. Приток в очаг из интрузии новых порций газовых компонент хотя и продолжается, но он сильно слабеет и не сможет обеспечить Ргаз  ›   Рлит. Поэтому очаг просто остывает и при температуре ниже критической (3740 С) его содержимое эволюционирует в гидротермальный раствор. Эпизодическое вскрытие такого ювенильного очага тектоническими трещинами будет приводить к развитию последовательно понижающихся по температуре гидротермальных (высоко-, средне-, низкотемпературных) стадий минерало-, породо- и рудообразования (гидротермальный этап).


Следует заметить, что на продукты более ранних этапов и стадий могут накладываться преобразования последующих этапов и стадий. Так, например, на пегматиты часто накладываются преобразования стадий альбитизации, грейзенизации и гидротермального этапа.


Развитие постмагматических процессов от ранних к поздним стадиям сопровождается не только понижением температуры, но и эволюцией состава газовых флюидных компонент, уходящих из постмагматического очага в вышележащие породы. Разные по составу флюиды транспортируют разные элементы (включая и рудные). Поэтому каждый этап и стадия постмагматического процесса характеризуется и своей рудной специализацией. Литофильные рудные элементы лучше всего переносятся водно-фтористым флюидом. Этот флюид хорошо транспортирует и кремний в виде SiF4. Водно-хлористый флюид хорошо транспортирует халькофильные элементы, а также Na, K. Халькофильные элементы неплохо переносятся и сероводородным флюидом. Так, например, преобладающий водно-фторидный состав флюидов пневматолитового этапа обеспечивает накопление рудных элементов Ta, Nb, Zr, Hf, U, Th, Li, Be, TR в альбититах и Sn, W, Li, Be, TR в грейзенах. Эти же элементы накапливаются и в пегматитах, куда они переносятся в стадии метасоматического преобразования минералов пегматитов (стадия замещения), отвечающих стадиям альбитизации и грезенизации пневматолитового этапа, накладывающегося на уже готовые тела пегматитов. Ведущим флюидом жильно-пегматитового этапа является водно-углекислотный флюид, обладающий малой способностью транспортировать рудные элементы. Поэтому изначально пегматиты являются практически безрудными. В гидротермальный этап ведущим становится водно-хлористый флюид с участием и сероводородного флюида. Поэтому в этот этап образуются сульфидные гидротермальные месторождения Cu, Mo, Pb, Zn, Ag, Au, Cd, Bi и др.

Диапазон температур различных стадий постмагматических процессов является следующим: пегматитообразование – 700-3000С (он затягивается вследствие наложения процессов стадий альбитизации и грейзенизации); альбитизация – 550-4000 С; грейзенизация – 550-2000 С (несколько затянут вследствие конденсации газовой фазы в гидротермальный раствор при 3740 С).


Особняком стоит процесс образования скарнов, который развивается в зонах контактов гранитоидов с карбонатными вмещающими породами (известняки, доломиты). Он начинается в магматическую стадию при температурах 800-8500 С, а иногда и еще выше (900-9500 С), т.е. еще до образования постмагматического очага. По сути дела вначале происходит прямое взаимодействие высокотемпературной магмы с карбонатными породами. Магматогенные флюиды привносят в карбонатные породы Si, Al и образуются Ca-Mg-Al – силикаты (пироксены, гранаты и др.), ассоциация которых и называется скарном. Позже, при более низкой температуре, когда произойдет формирование в интрузии постмагматического очага, эти скарны претерпевают инфильтрационный метасоматоз под действием хлоридных, оксихлоридных флюидов, идущих из этого очага и приносящих Fe, W, Mo, Cu, Zn, Pb, Sn. И тогда в скарнах образуются месторождения этих металлов, представленные магнетитом, шеелитом, повелитом, халькопиритом, сфалеритом, галенитом, касситеритом.

16. Геохимия экзогенных процессов.


Экзогенными называют следующие процессы: 

1. Выветривание горных пород и минералов;

2. Перенос продуктов выветривания;

3. Накопление осадков;

4. Диагенез;

5. Катагенез;

6. Метагенез.

Подробно эти процессы рассматриваются в науке Литология. Здесь же мы рассмотрим главные геохимические особенности этих процессов.


16.1. Выветривание.


Выветривание – это совокупность процессов механического и химического преобразования пород и минералов под действием экзогенных факторов (свободный кислород, вода и растворенные в ней вещества, колебания температуры и др.) Различают физическое и химическое выветривание. Физическое выветривание – это механическое разрушение пород и минералов. Количественно оно всегда преобладает и наиболее интенсивно протекает в районах с сухим жарким климатом. Физическое выветривание не меняет химизма исходных пород и минералов за исключением того, что возрастает окисленность элементов переменной валентности. Химическое выветривание – это химическое разложение минералов выветриваемых пород. Устойчивость породообразующих силикатов к химическому выветриванию можно описать последовательностью обратной ряду Боуэна. В отношении других минералов можно отметить, что более устойчивыми являются кислородсодержащие минералы катионов высокой валентности (рутил T2O2, корунд Al2O3, циркон Zr[SiO4], кварц SiO2 и др.). Наименее устойчивыми являются сульфиды.

Главными реакциями химического выветривания являются: гидролиз, гидратация, окисление, карбонатизация. Гидролиз минерала – это реакция его разложения под действием протонов Н+ молекул воды. Протоны как бы выталкивают более слабые катионы из структуры минерала, занимают их место, но тут же, прилипая к ближайшим кислородам, превращаются в ОН-группы. Например, гидролиз КПШ описывается реакцией:

         4 *  К [Al Si3O8] + 22H2O + 4 * CO2 = Al4 [Si4O10] (OH)8 + 8 * Si (OH)4

         КПШ



    каолинит

   ↓








         8 * SiO2 * 16 H2O (опал)
Эта реакция помимо гидролиза КПШ демонстрирует также гидратацию и карбонатизацию продуктов разложения КПШ. В условиях тропического климата гидролизу подвергается и каолинит по реакции:


Al4 [Si4O10] (OH)8 + 10 * H2O = 4 * Al (OH)3 + 4* Si (OH)4 (или 4 * SiO2 * 8 * H2O).

В условиях наиболее полного (глубокого) гидролиза в продуктах оказываются гидроксиды металлов, что и наблюдается в условиях тропиков. Гидролиз, сопровождаемый окислением железа и серы, можно продемонстрировать реакциями химического выветривания пирита:
2 * FeS2 + 2 * H2O + 7 * O2 = 2 *  FeSO4 + 2H2SO4   ;       FeSO4 + H2O + O2 = Fe (OH)3 + H2SO4  
В итоге, в результате химического выветривания образуются глинистые минералы, гидрокарбонаты, опал, гидроокислы металлов, сульфаты и др. Гидролиз, карбонатизация, гидратация сопровождают разложение диопсида:

         CaMg [Si2O6] + 6 * H2O + 4 * CO2 = Ca (HСO3)2 + Mg (HСO3)2 + 2 * SiO2 * 4H2O
16.2. Перенос, осаждение и дифференциация продуктов выветривания.

Продукты выветривания переносятся в бассейны осадонакопления водой, ветром, льдом, силой тяжести. Главным является водный перенос, характерный для зон гумидного климата. Продукты физического выветривания переносятся в виде твердых частиц волочением и во взвешенном состоянии. Продукты химического выветривания переносятся: 1) в истинных (ионных) растворах; 2) молекулярных растворах; 3) коллоидных растворах; 4) в виде растворимых металл-органических комплексов; 5) в сорбированном состоянии (на глинистых минералах, органических веществах, на коллоидных частицах).


Растворимость элементов в водных растворах можно оценить по величине ионного потенциала иона ИП = Wi / Ri, где Wi – валентность иона,  Ri – его радиус. Катионы, у которых ИП ‹ 3, легко переходят в ионные растворы в природных водах. Это K, Na, Ca, Mg, Fe2+, Li, Rb, Cs, Sr, Ba, Mn, Cu, La и др. Катионы, для которых 3,0 ‹ ИП ‹ 12, образуют соединения нерастворимые в воде и они либо остаются в зонах выветривания в виде оксидов, гидроксидов, либо мигрируют в иных формах. Это – Fe3+, Al, Mn4+, Ti, Si, Sn, Zr, Be и др. Катионы, для которых ИП › 12, соединяясь с кислородом, образуют комплексные ионы растворимые в воде. Это – S, P, C, B, N, Mn7+, U6+, V5+. Они мигрируют в истинных растворах в виде комплексных ионов SO2-4, PO3-4, CO2-3, HCO-3, BO3-3, NO-3, MnO-4, UO2+2, VO+2.

Главным конечным пунктом сноса продуктов выветривания является мировой океан, где они и осаждаются. В процессе переноса и осаждения продуктов выветривания они подвергаются механической и химической осадочной дифференциации. Механическая дифференциация заключается в разделении частиц по размеру, удельному весу, форме. Чем меньше размер частиц и интенсивнее динамика водного потока, тем дальше частицы уносятся от мест выветривания. Поэтому осаждаться они будут в следующей последовательности: глыбы → брекчии → конгломераты → гравий → песок → алевриты → пелиты. Дифференциация по удельному весу переносимых частиц заключается в том, что чем больше удельный вес частиц, тем меньше дальность их переноса и осаждаться они будут в более грубозернистых механических осадках. Следствием этого является образование россыпей тяжелых минералов (d › 4 г/см3) в песках, гравии и даже в конгломератах. Образуются россыпи золота, платины, циркона, рутила, ильменита, титанита, касситерита и др. Дифференциация по форме заключается в том, что при всех прочих равных условиях раньше других осаждаются изометрические зерна, затем удлиненные зерна, а листоватые, чешуйчатые, пластинчатые зерна уносятся дальше всех и поэтому осаждаться могут с более тонкими осадками. Например, мелкие чешуйки слюды в глинистых осадках.

Химической дифференциации подвергаются продукты химического выветривания. Она заключается в том, что они осаждаются в порядке, обратном их растворимости. Осадочная химическая дифференциация отражена следующей схемой (по Пустовалову):







    п е р е н о с

	Окислы  Fe,Al                    ←
Окислы  Mn                       ←  
SiO2                                        ←
            
	Глауконит (Fe3+ › Fe2+)      ←
Шамозит (Fe3+ ‹ Fe2+)        ←
	Сидерит FeCO3                 ←
Глины                                ←
Мергели                            ←
Кальцит  CaCO3               ←
Доломит  CaMg(CO3)2     ←
	Гипс CaSO4 * 2H2O

                                          ←
Ангидрид CaSO4
Галит NaCl                        ←
Сильвин KCl                     ←
Бишофит MgCl2 * 6H2O    ←
и др. соли

	Аллотигенные

    окислы

        Eh › 0 

      pH › 7,5
	Аутигенные

  силикаты

   железа
    Eh ‹ 0


	Глины,        Карбонаты

   Eh ‹ 0           pH › 7,8
        
	                    Соли

         pH › 7,8      Eh › 0 




Гумидный тип литогенеза




            Аридный тип литогенеза
Образующиеся при химическом выветривании оксиды железа и алюминия нерастворимы в воде и поэтому формируют осадки уже в зонах выветривания (например, в корах выветривания), либо сносятся механическим путем в тонкодисперсном виде в ближайшие болота, озера и тоже остаются на континенте. Но большая часть этих оксидов в виде коллоидных растворов достигает морей, океанов. На границе река-море коллоидные растворы разрушаются под воздействием ионов морской воды, частички слипаются, укрупняются и разносятся в виде мути по шельфу и далее по всей акватории. В застойных участках шельфа они осаждаются и, накапливаясь, образуют месторождения железных руд и бокситов. Оксиды марганца (Mn4+) тоже нерастворимы за исключением 
Mn2+ (Mn (HCO3)2 растворим в воде) и Mn7+ (ион MnO-4 растворим в воде). Поэтому часть оксидовMn остается на континенте, но большая часть достигает морей в коллоидных растворах, которые сразу разрушаются, частички слипаются и разносятся. В застойных прибрежных участках они могут дать месторождения. Эти месторождения Mn и Fe, располагаясь на шельфе, находятся в кислородной зоне Мирового океана. Кремнезем SiO2 несколько более подвижен, чем Fe, Mn, Al, т.к. обладает заметной растворимостью и в ионной и молекулярной формах. Переносится он и в коллоидных растворах. Попадая в Мировой океан, кремнезем остается в растворе. Щелочная морская вода и коллоидные его частицы переводит в раствор. Осаждается кремнезем главным образом биогенным путем. Например, оболочки клеток диатомовых водорослей сложены опалом. После отмирания водорослей на дне накапливаются кремнистые илы. Они распространены на шельфе, также на континентальном склоне и в ложе океана.

На края шельфа и в верхней части континентального склона, т.е. на границе кислородной (окислительной) и углекислотной (восстановительной) зон океана, разносимые по акватории тонкие частицы гидрооксидов Fe3+, в осадке с периферии начинают восстанавливаться (т.е. Fe3+ → Fe2+) и переходить в форму Fe(HCO3)2, которая растворяется, поставляя в среду осадка ионы Fe2+. Эти ионы Fe2+ вместе с органогенным кремнеземом и другими компонентами осадка порождают силикат железа – глауконит. В нем ионы Fe3+ преобладают над Fe2+, и это маркирует место его образования на границе шельфа и континентального склона. У этой же границы, но чуть ниже по континентальному склону железо связывается в другом силикате – шамозите, в котором уже ионы Fe2+ преобладают над Fe3+. Вмещающими для глауконита, чаще всего, являются песчаные осадки, а для шамозита – алевритовые. Еще ниже, в средней части континентального склона, т.е. в восстановительной (углекислотной) зоне, ионы Fe3+ совсем исчезают и в осадках, обогащенных железом, при их диагенезе образуется карбонат двухвалентного железа – сидерит в виде пластовых залежей или конкреции в глинистых породах. Начиная с зоны образования сидерита и глубже, т.е. на нижней половине континентального склона и в океаническом ложе господствуют глинистые осадки, т.е. самые тонкие осадки, местами сменяемые мергелями, органогенными известняками, доломитами. На этом заканчивается ряд осадков, образующихся в условиях гумидного литогенеза. А в аридном типе литогенеза с известняков и доломитов все только начинается, но карбонаты здесь другие, они -  хемогенно-осадочные и образуются вследствие упаривания морской воды в мелководных заливах, лагунах морей в аридном климате. Сначала осаждается кальцит, затем доломит. Порядок осаждения здесь регулируется ионной растворимостью, а это значит – концентрацией ионов в воде. Концентрация же обуславливается степенью упаривания морской воды. Поэтому с увеличением степени упаривания последовательно осаждаются: гипс, ангидрит – галит NaCl – сильвин KCl – карналлит КCl * MgCl2 * 6H2O – бишофит MgCl2 * 6H2O и др.

16.3. Диагенез.


Диагенез – это совокупность процессов, происходящих в осадке и превращающих его в породу. Он начинается сразу после осаждения. Движущей силой диагенеза является физико-химическая неравновесность различных компонентов осадка друг к другу, к среде и к изменениям химизма среды. Осадок – смесь разных по восстановленности-окисленности компонентов, по щелочности-кислотности компонентов, по растворимости компонентов и по другим параметрам. Поэтому возникают силы, приводящие компоненты осадка в равновесие друг с другом. Например, в осадке имеются окислы Fe, Mn, которые неравновесны с органическим веществом осадка, т.к. оно представляет собой восстановленную форму по углероду и водороду. Органическое вещество осадка неравновесно и с иловой водой осадка, т.к. в ней изначально есть свободный кислород, создающий окислительную среду. Иловая вода осадка стремится придти в химическое равновесие с компонентами осадка и поэтому, стремясь достичь насыщения, она будет растворять (до насыщения) компоненты осадка. Более того, иловая вода будет частично отбирать у глинистых минералов, коллоидных частиц, частиц органики, принесенные ими в осадок химические элементы в сорбированном виде, т.е. будет стремиться придти в равновесие и по этим элементам. Обобщая, можно сказать, что движущей силой диагенеза является стремление системы (осадка) понизить свою энергию Гиббса путем выравнивания химических потенциалов химических элементов всех компонент осадка и среды, т.е. каждый химический элемент стремится, чтобы его химический потенциал в каждом компоненте осадка и в среде был одинаковым и этим самым внести свой вклад в понижение энергии Гиббса системы осадка в целом. Важную роль в диагенезе играет органическое вещество осадка, которое в своем стремлении уравнять химические потенциалы своих химических элементов со средой и другими компонентами осадка, начинает разлагаться, поглощая из среды кислород и выделяя в нее CO2, H2S, H2O и органические кислоты (при неполном разложении). Поэтому среда будет меняться и по химизму, и по Eh, pH. Это заставит осадок вновь устранять неравновесность среды и компонент осадка. Диагенез длится десятки-сотни тысяч лет, и за это время в осадке успевают произойти большие изменения, образуются новые (аутигенные) минералы, которые сцементируют частицы осадка и сделают его породой.

Выравнивания химических потенциалов химических элементов в осадке сопровождается  следующими процессами:

1. Растворение некоторых компонент осадка. Например:

      СаСО3 (раковина) + СО2 + Н2О → Са(НСО3)2
Морская вода – это ненасыщенный раствор и способна растворять. Именно она и пропитывает осадок. Растворению способствует СО2, поступающий от разложения и окисления ОВ осадка.
2. Окисление ОВ. Например: С6Н12О6 + 6 * СО2 + 6 * Р2О. Видно, что окисление (разложение) органики сопровождается понижением окислительного потенциала среды (Еh) и повышением ее кислотности (pH), т.к. СО2 + Н2О → Н2СО3 → Н+ + НСО-3 и из щелочной она станет кислой. При большом количестве ОВ в осадке на его окисление израсходуется весь кислород, и среда станет восстановительной углекислотной. Для окисления следующих порций ОВ будет расходоваться кислород от сульфат-иона SO2-4 морской воды с помощью сульфат-редуцирующих бактерий и среда станет восстановительной углекислотно-сероводородной  
            4СН2О + SO4 → H2S + 4 * CO2 + 3 * H2 или SO2-4 + 2 * C4 + H2 → 2 * CO2 + H2S. 
В 1 г ила – до 1000000 бактерий.
3. Восстановление химических элементов с переводом в раствор компонентов осадка и формированием из них новых минеральных (аутигенных) фаз. Например:

          2 * Fe2O3 + C → 4 FeO + CO2; FeO + 2CO2 + H2O → Fe(HCO3)2 → FeCO3 + CO2 + H2O
Подобным же образом восстанавливаются ионы Mn4+, V5+, U6+ и др. до состояний Mn2+, V3+, U4+, причем вследствие этого марганец повышает свою подвижность, а V, U  - понижают ее. В верхней зоне осадка глубиной от п * 1 см до п * 10 см среда обычно окислительная, а глубже – восстановительная. Восстановлению химических элементов в осадке могут помогать и бактерии, разлагающие ОВ и поставляющие С, Н, необходимые для восстановительных реакций, отмеченных выше.
4. Продолжаются реакции химического выветривания (гидролиз, гидратация, карбонатизация), начатые еще на суше в зонах выветривания. В осадках еще много полевых шпатов, слюд, амфиболов, которые не успели разложиться, т.к. стадии выветривания и переноса – это короткие по времени стадии.
      Диагенез – это длительная стадия. Она охватывает десятки-сотни тысяч лет. За это время указанные минералы успевают подвергнуться гидролизу (разложению), а продукты гидролиза – претерпеть гидратацию, карбонатизацию. Нередко бывает, что в осадок поступает свежий вулканический материал, который не проходил стадию выветривания. Такой материал в диагенезе претерпевает более интенсивные преобразования реакциями гидролиза, гидратации и карбонатизации.

5. Происходит взаимодействие верхней части осадка (20-30 см) с наддонной водой. Это открытая система. Глубже – система является закрытой. Из осадка в природную воду поступают СО2, H2S, H2, CH4, а в осадок из природной воды поступают O2, SO2-4, Ca2+, Mg2+, причем первые два идут на окисление органики, а два последних – на образование аутигенных карбонатов (кальцит, доломит), ион SO4-4 идет частично на образование аутигенного гипса. Известковые осадки при поступлении Mg2+  подвергаются доломитизации.
6. Происходит образование аутигенных минералов в поровом пространстве осадка из химических элементов морской (поровой) воды и элементов, извлекаемых из различных компонентов осадка. Образуются: кальцит, доломит, сидерит, гипс, глинистые минералы, фосфаты Са (апатит), сульфиды железа (марказит, пирит, гидротроилит). Например, Са(HCO3)2 → CaCО3↓ + CO2 + H2O при уменьшении Рсо2 или при уменьшении кислотности и возрастании щелочности среды. Другой пример, 2 * Fe2O3 + C → 4FeO + CO2 ;      FeO + H2S + n * H2O → FeS * n H2O + H2O. Здесь образуется гидротроилит, который позднее перейдет в марказит или пирит FeS2. Образующиеся в порах осадка аутигенные минералы цементируют (скрепляют) частицы осадка друг с другом, превращая рыхлый осадок в сцементированную плотную породу.
7. Перераспределение вещества и образование конкреций происходит в осадке из-за его первичной неоднородности. Эта миграция усиливается при неоднородном распределении в осадке ОВ. Разлагаясь, ОВ создает вокруг себя восстановительную среду, чаще кислую, а иногда и щелочную. В участках отсутствия ОВ среда долго сохраняется щелочной и менее восстановительной. Создается градиент в среде осадка по рН и Еh. Это усиливает локальную миграцию вещества в слое осадка и приводит к образованию конкреций (кальцитовых, сидеритовых, опаловых, халцедоновых, фосфоритовых, пиритовых, марказитовых и др.), а также к обогащению отдельных участков и прослоев осадка теми или иными аутигенными минералами. Например, в участках кислой среды идет растворение и удаление карбонатов и осаждение кремнезема, а в участках со щелочной средой, наоборот, растворяются и удаляются опаловые компоненты и осаждаются карбонаты.
            Зона диагенеза чаще всего распространяется до глубин 300-500 м. Иногда она заканчивается на глубине уже 80 м, а иногда протягивается до глубины 1200 м. При лавинной седиментации со скоростью 1000мм/1000лет средняя продолжительность диагенеза составляет 300-500 тыс. лет, а в целом диапазон охватывает от 80 тыс. лет до 1,2 млн. лет. Глубина диагенетических преобразований напрямую зависит от длительности диагенеза, а длительность связана обратной зависимостью со скоростью осадконакопления. Поэтому, чем меньше скорость осадконакопления, тем интенсивнее диагенез и меньше рассеянного ОВ сохранится в породе. Наоборот, чем больше скорость осадконакопления, тем слабее диагенез и тем больше рассеянного  ОВ сохранится в породе.
           Диагенез наиболее интенсивно протекает в глинистых осадках. В верхнем слое илистого осадка содержится 80-90% воды. На глубине 80 м остается 40% воды, а на глубине 1200 – 20% воды. Эти проценты означают и пористость осадка. Видно, что с глубиной она уменьшается и осадок уплотняется. Температура на подошве зоны диагенеза может достигать 30-500С.


В песчаных осадках диагенез протекает слабо, т.к. они бедны ОВ. Пески почти не уплотняются (т.к. зерна касаются друг друга и их трудно дополнительно сблизить). Аутигенное минералообразование в песчаных осадках определяется главным образом взаимодействием захороненных в осадке морских вод и поступающих в песчаные пласты иловых растворов (элизионных вод) из нижележащих уплотняющихся глинистых осадков и пород.


Растительное ОВ в диагенезе превращается в торф.

16.4 Катагенез.

           Катагенез – это стадия глубинного преобразования осадочных пород под действием повышенных температур, давлений и подземных минерализованных вод. Зона катагенеза протягивается до глубины 5 км. Температура у кровли зоны – 30-500С, у подошвы – 

150-2000С, давление от первых сотен бар до 1-2 кбар. Длительность – от сотен миллионов лет до 1-1,5 млрд. лет. Катагенез делят на две стадии, которым отвечают разные по глубине зоны пород: 1) ранний; 2) поздний (глубинный).


Ранний катагенез охватывает толщу пород до глубины 2-3 км. Здесь температура возрастает до 1000С, давление – до 0,8 кбар, пористость снижается от 20% до 15%. Происходит уплотнение пород, отжатие воды (иллюзионный процесс). Продолжаются процессы гидролиза силикатов, в результате которых они превращаются в глинистые минералы. Полевые шпаты – в смектиты (монтмориллонит) в щелочной среде, а в кислой среде – в каолинит. Мусковит в щелочной среде переходит в гидромусковит, а в кислой – в каолинит. Биотит в щелочной среде переходит последовательно в гидробиотит – вермикулит – глауконит – монтмориллонит, а в кислой среде – в хлорит → каолинит. По вулканическим пироксенам, амфиболам развиваются хлориты. Вулканическое стекло (пепел) превращается в хлориты → смектиты, а стекла кислого состава – в цеолиты. Этот гидролиз, высвобождая щелочные элементы, увеличивает рН поровых вод (рН › 7), среда становится щелочной. Рост температуры увеличивает растворимость и растет минерализация вод от 1-5 г/л вверху зоны до 200 г/л внизу (3 км). Гидрокарбонатные воды с глубиной сменяются гидрокарбонатно-сульфатными вследствие высаживания части карбонатов. Аморфные диатомиты, трепелы превращаются в опоки вследствие уплотнения, но остаются опаловыми, а по опалу развивается кристобалит и халцедон. 

Торф переходит в бурый уголь. За счет животного ОВ начинают формироваться нефтяные углеводороды, но еще в незначительном количестве (сотые доли процента от содержания ОВ). Глинистые породы могут играть роль манометра через свою плотность, которая у них линейно увеличивается от 1,3 г/см3 (на глубине 80 м) до 2,0 г/см3  (на глубине 3 км), а углистое вещество может играть роль термометра, т.к. содержание Сорг в нем линейно увеличивается от 60% на глубине 80 м до 70% на глубине 2,5 км, что отвечает увеличению температуры среды от 400С до 1000С.

Глубинный (поздний) катагенез протекает на глубинах 2,5-5 км. Температура здесь растет от 1000С до 2000С, давление – от 0,8 кбар до 1,5 кбар. Пористость уменьшается от 15% до 2%. Плотность глинистых пород увеличивается до 2,6 г/см3. Подземные воды в зоне являются высокоминерализованными (более 300 г/л) и становятся сульфатными (после выпадения карбонатов), глубже они становятся сульфатно-хлоридными, а еще глубже – хлоридными (после выпадения сульфатов гипса, ангидрита в твердую фазу). Поры заполняются аутигенными цементирующими минералами (кальцит, доломит, кварц, ангидрит и др.). Происходит регенерация кварцевых зерен в песчаниках с зарастанием пор кварцевым цементом (регенерационным). Развивается процесс гидрослюдизации (иллитизации) и хлоритизации монтмориллонита, но не в больших масштабах. Структура иллита более плотная, чем у монтмориллонита и это стимулирует процесс гидрослюдизации по схеме: 
       3KAl2 [Si4O10](OH)2 * nH2O → 2KAl2[AlSi3O8](OH)2 (иллит) + 6 * Si(OH)4 + K+
Высвобождаемый кремнезем вместе с излишками порового раствора выжимается из уплотняющихся глин в соседние песчаные породы, где образует кремнистый цемент. Этот кремнезем цементирует и сами глинистые породы, превращая их в аргиллиты.

Карбонатные породы перекристаллизовываются в мраморы. Исчезает опал. Бурый уголь переходит в каменный уголь и содержание углерода в них повышается до 80%. Глубинный катагенез является главной фазой нефтеобразования из рассеянного животного ОВ в интервале температур 60-1500С.

16.5. Метагенез.


Он протекает на глубинах 5-10 км при температурах 200-3000С и давлении 2-3 кбар. Пористость практически исчезает вследствие перекристаллизации всех пород. Глинистые минералы трансформируются в хлорит и серицит. Глинистые породы переходят в глинистые сланцы и филлиты, песчаники – в кварцитовидные песчаники. Халцедон замещается кварцем. Появляются K-Na-ПШ (микроклин, альбит, олигоклаз, эпидот, цоизит и др.). Каменный уголь переходит в антрацит (С ≥ 95%). Исчезновение глинистых минералов является границей перехода метагенеза в метаморфизм.


17. Процессы метаморфизма.


17.1. Общие представления, катакластический и контактовый метаморфизм.

Метаморфизм – это совокупность процессов минерального и структурно-текстурного преобразования пород в эндогенных условиях под действием повышенных температур, давлений и химически активных веществ (факторов метаморфизма).


Источниками повышенной температуры являются: 1) кондуктивная теплопередача глубинного тепла; 2) инфильтрационный тепломассоперенос глубинными флюидами; 

3) тепло магматических интрузий; 4) радиоактивный распад. Источниками повышенного давления является давление нагрузки вышележащих пород (литостатическое давление) и одностороннее боковое давление (стресс), развивающееся при столкновении литосферных плит и их блоков. Химически активные вещества в зону метаморфизма поступают: 1) из нижележащих пород коры и мантии в составе восходящих флюидов; 2) из магматических интрузий; 3) из пород, извлекаемые мигрирующими через них флюидами.

           По направленности различают прогрессивный и регрессивный метаморфизм. Прогрессивный метаморфизм протекает с увеличением температуры, а регрессивный – при ее понижении. Различают три вида метаморфизма: 1) контактовый; 2) катакластический динамометаморфизм; 3) региональный. Контактовый метаморфизм развивается в зонах контакта магматических интрузий с вмещающими породами. Он бывает контактово-термальным и контактово-метасоматическим. Контактово-термальный метаморфизм протекает под действием повышенной температуры без привноса и выноса вещества, т.е. он является изохимическим. Происходит лишь перекристаллизация пород с исчезновением низкотемпературных и появлением высокотемпературных минералов. Контактово-метасоматический метаморфизм протекает с привносом и выносом вещества. Привнос вещества происходит из постмагматического остаточного очага. Его эволюция во времени приводит к развитию во вмещающих интрузию породах разнообразных метасоматических процессов (скарнообразование, альбитизацию, грейзенизацию, гидротермальную деятельность) и формированию отвечающих им метасоматических пород.

Катакластический динамометаморфизм развивается в зонах разломов. Здесь под действием бокового давления возникает разлом, порода дробится, превращается в брекчию, а ее обломки затем перетираются до пылеватого (пелитоморфного) состояния (милонит). В верхней части земной коры эти зоны характеризуются повышенным окислительным потенциалом и по ним перемещаются низкотемпературные гидротермальные растворы. Эти растворы вызывают метасоматическую переработку и перекристаллизацию милонитового материала. Образуется много тонкочешуйчатых минералов (серницит, хлорит, серпентин), агрегаты которых как бы размазываются по плоскостям трещин смещения в зоне разлома, образуя»зеркала скольжения» с характерными бороздами смещения, по которым зоны разломов диагностируются в поле. Если милонитовый материал содержал Mg–Fe – силикаты, то при его перекристаллизации и образовании серицита, хлорита, серпентина, эпидота и др. низкотемпературных силикатов в условиях повышенного окислительного потенциала железо стремится выйти из силикатной формы и образует свои оксидные минеральные формы (магнетит, гематит), которые усиливают магнетизм зон разломов. Поэтому в магнитных полях зоны разломов обычно характеризуются линейными положительными магнитными аномалиями.

17.2 Региональный метаморфизм.


Он проявляется на обширных пространствах во внутренних зонах земной коры под действием внутреннего тепла Земли и повышающегося с глубиной давления. Средний геотермический градиент земной коры составляет 300С/км. На платформах он уменьшается до 10-200С/км, а в активных зонах, наоборот, повышается до 50-700С/км. Геобарический градиент земной коры составляет 27 * 106 Па/км (0,27 кбар/км). Повышение температуры и давления вследствие погружения породы на глубину нарушает ее физико-химическое равновесие и вызывает минерально-структурную перестройку. Происходит уплотнение породы, ее дегидратация, перекристаллизация, исчезновение неустойчивых и образование более устойчивых минералов, анатексис. Все минерально-структурные преобразования породы происходят через поровый раствор, который растворяет неустойчивые и кристаллизует более устойчивые минералы. Активность поровых растворов сильно возрастает при увеличении температуры и давления среды. Ступень метаморфического преобразования породы принято называть фацией метаморфизма. В региональном метаморфизме по температуре выделяют следующие фации:
1. Фация зеленых сланцев. Т = 300-5000С

2. Эпидот-амфиболитовая фация. Т = 500-6500С

3. Амфиболитовая. Т = 650-8000С

4. Гранулитовая. Т = 800-9500С

5. Эклогитовая.  Т › 9500С

Давление при региональном метаморфизме прогрессивно возрастает с глубиной и чаще всего в пределах 3-10 кбар. Лишь в эклогитовой фации оно превышает 10 кбар, т.к. она развивается обычно в мантии. Началом фации зеленых сланцев является исчезновение в метаморфизуемой породе глинистых минералов. Вместо них широко развиваются зеленые мелкочешуйчатые минералы хлорит, серицит. Структура породы становится сланцеватой. Эта фация является изохимической, т.к. привноса и выноса вещества не происходит. В эпидот-амфиболитовой фации хлорит, серицит исчезают и появляются мусковит, эпидот, актинолит, которые исчезают в амфиболитовой фации и появляются биотит, роговые обманки, гранаты. В гранулитовой фации, которая развивается ниже границы Конрада в нижней коре, исчезают биотит, амфиболы и широко развиваются пироксены и гранаты. Сквозными минералами первых четырех фаций являются кварц и полевые шпаты. С глубиной их количество уменьшается, увеличивается количество темноцветных минералов, а в полевых шпатах уменьшается количество К, Na и увеличивается количество Са. В эклогитовой фации исчезают полевые шпаты. Остаются лишь пироксены и гранаты.
В эпидот-амфиболитовой фации породы представлены в основном кристаллическими сланцами и появляются гнейсы. В амфиболитовой фации господствуют гнейсы, гранито-гнейсы, в гранулитовой – гранулиты, а в эклогитовой – эклогиты. Во всех фациях, кроме зеленосланцевой, метаморфизм протекает с привносом и выносом вещества. Привнос и вынос вещества наиболее интенсивен в амфиболитовой фации. Он осуществляется глубинными флюидными тепломассопотоками, которые идут из мантии и значительно усиливаются на границе Конрада, т.к. здесь во флюидах появляется и начинает господствовать вода, источником которой являются: 
      1) окисление восстановленных водородно-углекислотных мантийных флюидов 
                     (Н2 + О → Н2О; СН4 + 2 * О2 → 2 * Н2О + СО2);
2) дегидратация слюд и амфиболов. Они содержат ОН-группы, которые уходят во флюид при перекристаллизации их в пироксены и гранаты; 

3) отжимаемая поровая вода пород, т.к. пористость резко уменьшается.

Таким образом, восстановленные, щелочные (несут К, Na) мантийные флюиды выше границы Конрада становятся умеренно окисленными углекислотно-водными и приобретают кислотный характер, т.к. Н2О + СО2 → Н2СО3 → Н+ + НСО-3. Эти флюиды путем инфильтрации продвигаются вверх и производят кислотное выщелачивание пород. Выщелачивают они, прежде всего, щелочные и щелочноземальные элементы. Поэтому подвижность главных петрогенных элементов в этих флюидных тепломассопотоках можно описать следующим рядом (начиная с более подвижных): K-Na-Ca-Fe2+-Mg-Si-Al. Следует заметить, что кислотному выщелачиванию будут главным образом подвергаться более высокотемпературные Са-Mg-Fe – силикаты (анортит, пироксены, амфиболы), а низкотемпературные К-Na ПШ будут меньше подвергнуты этому процессу и будут в основном сохраняться и даже накапливаться за счет калишпатизации плагиоклазов. Уноситься в основном будут элементы-базификанты (Са, Fe, Mg), частично и Na, К, а оставаться будут Si, Al, а также значительная часть К, Na. В итоге, метаморфизуемая порода будет раскисляться и дебазифицироваться. Этот процесс Д.С.Коржинский назвал гранитизацией. Гранитизация очень широко распространена в гранитно-метаморфическом слое земной коры, сложенном в основном гнейсами, гранито-гнейсами, гранитами. Процесс гранитизации в основном протекает в условиях амфиболитовой фации метаморфизма, простирающейся по глубине до границы Конрада.

В участках более интенсивной миграции восходящих глубинных флюидных тепломассопотоков в условиях амфиболовой фации (а частично и в эпидот-амфиболитовой) метаморфизм может сопровождаться анатексисом – выплавлением из метаморфизуемой породы наиболее легкоплавкой ее кварц-полевошпатовой части. Этому способствует обилие воды во флюидах, которая понижает температуру плавления кварца и К-Na ПШ до 550-5000С. Образовавшийся кварц-полевошпатовый расплав может тут же и раскристаллизироваться в виде линзочек, гнезд, прослойков, прожилков, превращая породу в мигматит . Эти выплавки могут мигрировать вверх на расстояние до нескольких километров. Продвигаясь вверх, они объединяются с себе подобными выплавками и в итоге образуют гранитоидные магматические тела больших размеров, раскристаллизация которых порождает крупные гранитоидные массивы. Эти магматические тела тоже пронизывались теми же метаморфизующими восходящими кислыми глубинными флюидами, которые производили дальнейшую дебазификацию расплавов, порождавших затем лейкократовые (почти лишенные темноцветных минералов) гранитоиды. Поэтому эти гранитизирующие флюидные потоки еще называют и трансмагматическими.

Выше фронта гранитизации восходящие метаморфизующие флюиды начинают остывать, и наступает регрессивный этап регионального метаморфизма. Он охватывает самую верхнюю часть гранитно-метаморфического слоя коры и низы осадочного слоя. Остывая, флюиды пересыщаются и отлагают принесенный ими минеральный груз в виде разнообразных метасоматических преобразований пород и образования минералов, обогащенных принесенными элементами, т.е. элементами, которые эти флюиды выщелочили из пород на прогрессивном этапе метаморфизма. Образуются регионально метасоматизированные породы с широким развитием в них серитицизации, мусковитизации полевых шпатов,  хлоритизации биотита, карбонатизации, окварцевания, пиритизации, альбитизации, флюоритизации, микроклинизации ПШ, биотитизации граната, образованием кварцевых, кварц-мусковитовых, кварц-альбитовых, кварц-турмалиновых жил и прожилков.

В процессе регионального метаморфизма происходит перераспределение и дифференциация не только главных петрогенных элементов, но и многих малых элементов земной коры. Прогрессивный метаморфизм низших ступеней обычно является изохимическим. Он не сопровождается ни мобилизацией, ни переотложением рудного вещества и поэтому является безрудным. Прогрессивный метаморфизм более высоких ступеней носит деструктивный характер в отношении большинства рудных элементов. Они выносятся из метаморфизуемых пород, а их переотложение в виде рудных концентраций происходит в условиях регрессивного этапа метаморфизма в метасоматически измененных породах выше фронта гранитизации, мигматизации.


18. Геохимия урана.


В природных обстановках уран встречается в двух состояниях U4+, U6+. Высокий заряд и большой ионный радиус не позволяют урану замещать главные петрогенные элементы в минералах. Поэтому уран стремится создать свои собственные минералы. Однако, этому препятствует низкое содержание урана в земной коре, которое в среднем составляет 0,00025%, причем в верхней коре его содержание0,00028% в 10 раз выше, чем в нижней коре 0,000028%. Содержание урана в основных типах пород приводится ниже (вес. %).
Магматические породы:




         Осадочные породы:

- ультрабазиты     3 *  10-7




- глинистые породы  3,7 *  10-4
- основные            5 *  10-5




- песчаники

 0,5 *  10-4
- средние
       1,8 *  10-4




- карбонаты

 2,2 *  10-4
- кислые
       3,5 *  10-4



В природных условиях уран находится в четырех- и шестивалентном состояниях, обладает литофильными свойствами, высоким сродством к кислороду и появляется в природе исключительно в виде оксидов UO2 (уранинит и его разновидности – настуран, урановая смолка, урановая чернь) или в виде катиона уранила UO22+, образующего соли кислородных кислот. Уранинит нерастворим в воде и выпадает в осадок, соли уранила достаточно растворимы и обеспечивают миграцию урана. В магматическом процессе в восстановительных, щелочных обстановках ионы  U4+ хорошо растворяются в гранитных магмах. При их раскристаллизации небольшая часть ионов U4+ (до 15%) в виде изоморфной примеси рассеивается по породообразующим минералам (особенно по темноцветным), формируя повышенный кларк урана в гранитах. Значительно большее его количество связывается в акцессорных минералах гранитов, таких как титанит, ортит, монацит, циркон, апатит, ильменит и др., в которых U4+ изоморфно замещает Ti, Ca, Ce, Zr. Однако, большая часть ионов U4+ накапливается в остаточных расплавах в постмагматическом очаге, с эволюцией которого связаны месторождения урана в пегматитах, альбититах и гидротермальных образованиях. В пегматитах и альбититах уран накапливается в виде минерала уранинита UO2, а также в виде изоморфных примесей в цирконе, пирохлоре, перовските, колумбите, танталите, монаците, апатите, титаните, где U4+ замещает Zr, Ta, Nb, Ti, Cе, Ca.

На поздней стадии эволюции остаточного постмагматического очага характеризующейся повышенным окислительным потенциалом, уран переходит в шестивалентное состояние, образует уранил UO22+ и выносится гидротермальными растворами в виде растворимых уранил-карбонатных UO2(СО3)4-3, уранил-фосфатных 

UO2(НРО4)2-2, уранил-силикатных  UO2(SiO3)4-3, уранил-арсенатных UO2(HAsO4)2-2 и иных комплексов. Гидротермальные растворы продвигаются по зонам разломов. На восстановительном геохимическом барьере эти уранил-карбонатные, уранил-фосфатные и иные ураниловые комплексы распадаются, уран восстанавливается до U4+ и выпадает в виде минерала уранинита в кварцевых жилах в ассоциации с сульфидами (пирит, халькопирит). Разрушению уранильных комплексов благоприятствует и изменение величины рН гидротермального раствора вследствие взаимодействия с боковыми породами. Так образуются гидротермальные рудные тела, играющие главную роль в ряду эндогенных месторождений урана.

В экзогенных условиях уран окисляется до U6+, образуется уранил UO22+, который хорошо мигрирует в виде воднорастворимых уранил-карбонатных UO2(СО3)4-3, уранил-сульфатных UO2(SO4)22- и иных уранильных комплексов. В виде этих легкорастворимых комплексных соединений уран выщелачивается из коренных месторождений и горных пород, поступает в поверхностные и грунтовые воды и мигрирует с ними, осаждаясь на восстановительных, сорбционных и щелочных барьерах. Органическое вещество пород создает одновременно и восстановительный, и сорбционный барьеры. Уран также хорошо сорбируется глинами, силикатными гелями, гидроокислами железа. Поэтому весьма обычными являются урансодержащие опал, халцедон, лимониты. Учитывая, что органикой наиболее богаты глинистые породы, то и они выступают главными осадителями урана в его экзогенной миграции. Хорошими сорбционными осадителями урана являются торф, уголь, углистое вещество пород. В процессе пластовой фильтрации уранил-содержащих вод при переходе из окислительных к восстановительным условиям на восстановительных барьерах образуются инфильтрационные залежи уранинита. Такая ситуация нередко создается на границе песчаных и глинистых пород. Хорошими осадителями урана являются также сульфиды железа (пирит, халькопирит) и H2S, т.к. они создают восстановительные барьеры. Щелочные барьеры создаются при взаимодействии уранил-содержащих мигрирующих вод с боковыми породами обогащенными Na+, K+, Ca2+, Mg2+, Fe2+. Это уменьшает растворимость уранильных комплексов в последовательности карбонаты – сульфаты – фосфаты и арсенаты – силикаты – ванадаты, и менее растворимые из них могут осадится в виде ураниловых минералов, представляющих собой сложные соли уранила.

В регионально метаморфизированных породах отмечается уменьшение содержания урана с увеличением степени метаморфизма, причем наиболее резкое уменьшение происходит при переходе от амфиболитовой к гранулитовой фации метаморфизма. Это свидетельствует о выносе урана из метаморфизуемых пород и вынос этот осуществляется, по-видимому, в виде гидроксил-фторидных комплексов типа U(OH,F)62-, Na[U(OH,F)6]-. Выше фронта гранитизации на регрессивном этапе метаморфизма этот уран рассеивается.
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