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Abstrakt. Przeprowadzono badania litofacjalne, paleontologiczne
i geochemiczne osadów ordowiku górnego i ni¿szego landoweru, po-
chodz¹cych ze wszystkich stref facjalnych polskiej czêœci paleobasenu
ba³tyckiego. Strefy te, od skañskiej na zachodzie poprzez centralno-
ba³toskañsk¹, do litewskiej na wschodzie, reprezentuj¹ przekrój œrodo-
wisk sedymentacji od górnego sk³onu i szelfu zewnêtrznego do
œrodowisk p³ytkonerytycznych szelfu wewnêtrznego. Stwierdzono
znacz¹ce zmiany w œrodowisku abiotycznym i biotycznym zwi¹zane
z globalnymi zmianami paleoœrodowiskowymi, wywo³anymi och³o-
dzeniem klimatycznym i zlodowaceniem Gondwany w póŸnym
ordowiku. Po globalnej destabilizacji ekosystemów nast¹pi³o ocieple-
nie klimatyczne, szybka transgresja i postêpuj¹ca anoksja.

Badania litofacjalne potwierdzi³y regresywny charakter osado-
wej sukcesji od katu do ni¿szego hirnantu. Maksimum regresji okre-
œlono na wy¿sz¹ czêœæ starszego hirnantu. Pocz¹tek transgresji mia³
miejsce w póŸnym hirnancie. Stwierdzono spójnoœæ zmian litofa-
cjalnych oraz krzywych wzglêdnego poziomu morza badanego ob-
szaru z innymi obszarami Ba³toskandii. Spójnoœæ ta implikuje,
podobnie jak to jest w innych obszarach tego rejonu, ¿e zmiany po-
ziomu morza w póŸnym ordowiku maj¹ w du¿ej mierze charakter
zmian eustatycznych.

Analiza paleontologiczna potwierdzi³a wp³yw globalnych zmian
klimatycznych i eustatycznych na przebudowê zespo³ów biotycznych
w póŸnym ordowiku i wczesnym landowerze. Obecnoœæ fauny Hir-
nantia dokumentuje, podobnie jak w wielu innych rejonach œwiata,
okres och³odzenia klimatycznego i regresji; jednoczeœnie datuj¹c go
na wczesny hirnant. Na podstawie zapisu kopalnego stwierdzono
kryzys faunistyczny w póŸnym ordowiku oraz wyró¿niono fazy
ewolucyjne graptolitów, zwi¹zane z póŸnoordowicko-wczesnosy-
lursk¹ przebudow¹ zespo³ów. Udokumentowano wspó³wystêpowa-
nie graptolitów i skamienia³oœci œladowych w strefie pogranicza
ordowiku i syluru, wskazuj¹ce na stopniowo postêpuj¹c¹ anoksjê

œrodowisk sedymentacji w okresie ocieplenia klimatycznego i trans-
gresji w póŸnym hirnancie i najwczeœniejszym rhuddanie.

Badania geochemiczne pozwoli³y na okreœlenie zmiennoœci
sk³adu mineralnego i chemicznego (w zakresie sk³adników g³ów-
nych i œladowych) utworów wszystkich stref facjalnych na tle abio-
tycznych i biotycznych zmian œrodowiskowych. Do analizy paleoœro-
dowiskowej wykorzystano geochemiczne wskaŸniki produktywno-
œci, iloœci i pochodzenia materia³u detrytycznego oraz warunków
redoks. Badania te pozwoli³y na rekonstrukcje warunków œrodowi-
skowych i ich zmian w czasie i przestrzeni.

Przeanalizowano sk³ad izotopowy wêgla i tlenu w wêglanach.
Wyniki tych badañ oraz porównania z obszarami s¹siednimi wyka-
za³y zgodne odchylenia wartoœci �

13C oraz przewa¿nie �
18O w kierun-

ku wy¿szych wartoœci. Tym samym, potwierdzone zosta³y zmiany
oceanograficzne i ekologiczne w hirnancie wi¹zane z okresem ch³od-
nym i zlodowaceniem Gondwany. Wykazano, ¿e analogiczny trend
zmian izotopowych wystêpuje na ca³ym obszarze basenu ba³tyckiego,
w zgodnoœci z danymi biostratygraficznymi, co potwierdza chrono-
stratygraficzny potencja³ uzyskanych profili izotopowych.

Skorelowano wahania poziomu morza, krzywe sk³adu izotopo-
wego wêgla i tlenu w wêglanach oraz wydarzenia biotyczne w base-
nie ba³tyckim z globalnymi zmianami œrodowiskowymi póŸnego
ordowiku i wczesnego syluru. Przebudowa zespo³ów biotycznych
i zjawiska abiotyczne zarejestrowane w osadach obni¿enia ba³tyc-
kiego umo¿liwiaj¹ korelacjê z innymi obszarami Ba³tyki i innych
paleokontynentów. Zmiany litofacjalne, paleontologiczne i geoche-
miczne (w tym izotopowe), obserwowane w osadach z rozleg³ego
i zró¿nicowanego facjalnie basenu ba³tyckiego, stanowi¹ wa¿ne
uzupe³nienie zapisu zdarzeñ póŸnego ordowiku i wczesnego lando-
weru. Przeprowadzone badania potwierdzaj¹ du¿¹ skalê zmian œro-
dowiskowych na Ba³tyce, które dobrze wi¹¿¹ siê z globalnymi
wydarzeniami klimatycznymi, eustatycznymi i ekologicznymi.

S³owa kluczowe: zlodowacenie, facje, wymieranie, graptolity, fauna Hirnantia, analizy geochemiczne, sk³ad izotopowy wêgla i tlenu, hir-
nant, obni¿enie ba³tyckie, Polska.



WSTÊP I CEL BADAÑ

Tematyka wydarzeñ klimatycznych i zwi¹zanych z nimi
zmian w œrodowiskach abiotycznych i biotycznych w przesz-
³oœci jest od dawna przedmiotem zainteresowania wielu auto-
rów opracowañ naukowych. PóŸny ordowik oraz prze³om or-
dowiku i syluru charakteryzowa³ siê istotnymi zdarzeniami
natury globalnej zwi¹zanymi ze zmianami klimatycznymi
i eustatycznymi. Jedno z wiêkszych zlodowaceñ w historii
Ziemi, które dotknê³o ogromne obszary po³udniowej pó³kuli,
a nastêpnie ocieplenie i zmiany paleogeograficzne zwi¹zane
z rozpadem Gondwany, powodowa³y zmiany œrodowisk se-
dymentacji, determinuj¹c du¿¹ ró¿norodnoœæ zapisu geolo-
gicznego w osadach ordowiku górnego i najni¿szego syluru.
Pierwszymi, którzy zwrócili uwagê na zwi¹zek miêdzy zmia-
nami poziomu morza, facji i sukcesj¹ ekologiczn¹ a zlodowa-
ceniem w póŸnym ordowiku, byli Berry i Boucot (1973).

Zmianom abiotycznych czynników œrodowiskowych
w póŸnym ordowiku towarzyszy³y zmiany w sk³adzie zes-
po³ów faunistycznych. Wp³ynê³y one w sposób katastrofal-
ny na rozwój wielu grup organizmów, powoduj¹c ich wy-
marcie i nastêpnie rozwój nowych taksonów. By³ to okres
jednego z piêciu najwiêkszych wymierañ w fanerozoiku
(Sepkoski, 1982), ³¹czony z klimatycznym och³odzeniem w
hirnancie, przejawiaj¹cym siê nie tylko kryzysem fauny, ale
i zmianami litofacjalnymi oraz anomali¹ w zapisie izotopo-
wym wêgla i tlenu (Wang i in., 1993; Brenchley i in., 1994,
2003; Hallam, Wignall, 1999; Kaljo i in., 1999, 2007; Pod-
halañska, 2006b, c, 2008).

Badania poœwiêcone tym zagadnieniom, tak¿e w krajach
znajduj¹cych siê na obszarze dawnego kontynentu Ba³tyki,
uleg³y intensyfikacji w zwi¹zku z realizacj¹, w latach 2004
–2008, miêdzynarodowego projektu badawczego IGCP 503
„Ordovician Palaeogeography and Palaeoclimate”. Podjêcie
przez autorkê badañ dotycz¹cych zapisu kopalnego póŸnoor-
dowickich zmian klimatycznych w polskiej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego by³o œciœle zwi¹zane z realizacj¹ za³o¿eñ tego
projektu, w ramach tzw. „grupy ba³tyckiej” powo³anej
w celu syntetycznego opracowania problematyki póŸnoor-
dowickich zmian paleogeograficznych i klimatycznych dla
dawnego kontynentu Ba³tyki. We wschodniej (estoñsko-
-³otewskiej) i pó³nocnej (szwedzko-norweskiej) czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego wiedza dotycz¹ca tej problematyki by³a
systematycznie pog³êbiana. Realizacja niniejszego opraco-
wania by³a podyktowana koniecznoœci¹ wype³nienia luki in-
formacyjnej, uzupe³nienia i pog³êbienia wiedzy o rozwoju
polskiej czêœci paleobasenu ba³tyckiego w kontekœcie wyda-
rzeñ globalnych z koñca ordowiku oraz stworzenia podstaw
dla korelacji w obrêbie ca³ego basenu.

Celem badañ by³a analiza zapisu stratygraficznego, facjal-
nego, paleontologicznego i geochemicznego (w tym izotopo-
wego) w sukcesji osadowej górnego ordowiku i najni¿szego
syluru, na przyk³adzie wybranych profilów obni¿enia ba³tyc-
kiego na tle zdarzeñ klimatycznych i ekologicznych, jakim
podlega³y w tym czasie rozleg³e obszary kuli ziemskiej.

„Odczytanie” w sukcesji osadowej zapisu facjalnego
i geochemicznego póŸnoordowicko–wczesnosylandower-
skich zmian klimatycznych oraz zwi¹zanego z nimi kryzysu
biotycznego dokonano na podstawie badañ utworów pocho-
dz¹cych z ró¿nych stref facjalnych polskiej czêœci paleoba-
senu ba³tyckiego, reprezentuj¹cych œrodowiska od p³ytkiego
szelfu na wschodzie po szelf zewnêtrzny i sk³on na zacho-
dzie (fig. 1). Zintegrowane badania litofacjalne, paleontolo-
giczne i geochemiczne w tej czêœci Ba³tyki, w przedziale od
górnego ordowiku do ni¿szego landoweru, zosta³y wykona-
ne po raz pierwszy.

W wielu regionach œwiata wspomniany interwa³ czaso-
wy charakteryzuje siê niekompletnymi danymi zarówno pod
wzglêdem litologicznym, jak i faunistycznym. Osady górne-
go ordowiku i ni¿szego syluru wystêpuj¹ce w obszarze pol-
skiej czêœci kratonu wschodnioeuropejskiego, chocia¿ znane
tylko z g³êbokich wierceñ, nie ustêpuj¹ niektórym profilom
uznawanym za standardowe i mog¹ byæ uwa¿ane za szcze-
gólnie wartoœciowe dla badañ tego interwa³u stratygraficz-
nego. Dotyczy to zw³aszcza profilów marginalnej czêœci kra-
tonu wschodnioeuropejskiego, które ze wzglêdów facjal-
nych nie maj¹ odpowiedników we wschodniej, estoñskiej
czêœci Ba³tyki. Wyniki badañ oparte na materiale pocho-
dz¹cym z zachodniej, marginalnej czêœci Ba³tyki stanowi¹
cenne uzupe³nienie danych geologicznych dla ca³ego regio-
nu ba³tyckiego. Urozmaicony zespó³ skamienia³oœci oraz,
w niektórych profilach, ci¹g³oœæ zapisu litologicznego spra-
wiaj¹, ¿e profile pó³nocnej Polski mog¹ konkurowaæ z profi-
lami europejskimi i œwiatowymi.

Obecnoœæ na obszarze pó³nocnej Polski trzech stref
facjalnych basenu ba³tyckiego stanowi³a dodatkowy atut
w badaniach. Fakt ten umo¿liwi³ interpretacjê zmian facjal-
nych, zapisu paleontologicznego i zmian geochemicznych,
w tym izotopowych w ró¿nych œrodowiskach w basenie
ba³tyckim w okresie póŸnoordowicko-wczesnolandower-
skich wydarzeñ klimatyczno-eustatycznych. Przyjmuj¹c ich
globalny charakter, „zapis” ten mo¿e s³u¿yæ jako wysokiej
dok³adnoœci czynnik korelacyjny w obrêbie ca³ego basenu
ba³tyckiego oraz stanowiæ wa¿ny element korelacji miêdzy-
regionalnych.

Podjêcie zintegrowanych badañ litofacjalnych, paleonto-
logicznych i geochemicznych osadów ordowiku górnego
i najni¿szego syluru obni¿enia ba³tyckiego pozwoli³o przeœle-
dziæ zmiany w œrodowisku abiotycznym oraz sukcesjê zes-
po³ów biotycznych, a tak¿e udokumentowaæ zmiany geoche-
miczne, w tym izotopowe, zwi¹zane poœrednio z globalnymi
wydarzeniami póŸnego ordowiku i wczesnego landoweru.

Ze wzglêdu na specyfikê zapisu litofacjalnego oraz paleo-
ntologicznego w omawianym przedziale stratygraficznym ob-
szar basenu ba³tyckiego na terenie Polski mo¿na podzieliæ na
dwie czêœci: zachodni¹ i wschodni¹ (Modliñski, Szymañski,
1997). Czêœæ zachodnia odpowiada tzw. skañskiej strefie
facjalnej z przewag¹ sedymentacji ilastej i du¿ym udzia³em
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fauny planktonicznej; czêœæ wschodnia – z przewag¹ osadów
wêglanowych i faun¹ o charakterze bentosowym, obejmuje
strefy: centralnoba³toskañsk¹ i litewsk¹ (fig. 1). Odmiennoœæ
litofacjalna i paleontologiczna determinuje stosowanie od-
miennych podzia³ów biostratygraficznych, litostratygra-
ficznych i regionalnych chronostratygraficznych: brytyj-
skiego w zachodniej czêœci i estoñskiego (ba³tyckiego) we
wschodniej czêœci obszaru. Ze wzglêdu na powy¿sze ró¿nice,
wyniki przeprowadzonych w ramach niniejszej pracy badañ
litofacjalnych, paleontologicznych i geochemicznych przed-
stawione zosta³y równie¿ oddzielnie dla obszaru zachodniej
i wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Prezentowana praca, stanowi¹ca kompleksowe opracowa-
nie rozwoju zbiornika ba³tyckiego we wszystkich strefach fa-
cjalnych w okresie póŸnoordowicko-wczesnolandowerskich
zmian klimatycznych, jest podsumowaniem badañ prowadzo-
nych od 2002 roku w Pañstwowym Instytucie Geologicznym.
Wstêpne i cz¹stkowe wyniki badañ s¹ dostêpne w formie
opracowañ archiwalnych lub w formie artyku³ów i abstraktów
referatów wyg³oszonych na krajowych oraz zagranicznych
konferencjach naukowych (Podhalañska, 2002, 2003a, 2005,
2006b–d, 2008, 2009). Znaczna czêœæ prac wykonywana by³a
w ramach wspomnianego miêdzynarodowego projektu IGCP
503 „Ordovician Palaeogeography and Palaeoclimate”.
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Fig. 1. Lokalizacja badanych otworów wiertniczych (1–13), otworów wiertniczych z obszaru Estonii s³u¿¹cych
celom korelacyjnym (14–17) oraz rozmieszczenie stref facjalnych w basenie ba³tyckim

Location of the investigated boreholes (1–13) and Estonian boreholes used to correlation (14–17),
as well as distribution of facies belts in the Baltic Basin



ZAKRES I METODYKA PRAC, MATERIA£ BADAWCZY

Przedmiot badañ stanowi³y materia³y paleontologiczne
i próbki litologiczne pochodz¹ce z g³êbokich otworów wiert-
niczych, po³o¿onych we wschodniej i zachodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego w pó³nocnej Polsce. Do badañ wykorzy-
stano wiercenia wykonane przez Pañstwowy Instytut Geolo-
giczny: Hel IG 1, Koœcierzyna IG 1, Lêbork IG 1, Gdañsk
IG 1, Prabuty IG 1, Bartoszyce IG 1, Jezioro Okr¹g³e IG 1,
oraz przez Polskie Górnictwo Naftowe i Gazownictwo S.A.:
Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2, £eba 8, Dêbki 2, Lidzbark War-
miñski 3, Barciany 4 (fig. 1). Przy wyborze profilów do ba-
dañ kierowano siê dostêpnoœci¹ materia³u, stanem rdzeni
wiertniczych i ci¹g³oœci¹ zapisu osadowego.

Wszystkie profile w obni¿eniu ba³tyckim pochodz¹
z otworów wiertniczych wykonanych w latach od 60. do 80.
XX wieku. W zwi¹zku z tym, dostêpne w archiwach rdzenie
wiertnicze stanowi¹ jedyny i przez to bezcenny materia³ do
badañ analitycznych. Zbyt pokruszone lub niekompletne
rdzenie wiertnicze utrudniaj¹ dok³adne, wymagaj¹ce prowa-
dzenia „warstwa po warstwie” obserwacje, dlatego te¿ za-
kres stosowanych metod w poszczególnych profilach by³
ró¿ny – zwi¹zany z ich stanem zachowania, kompletnoœci¹
oraz ci¹g³oœci¹ zapisu osadowego.

Zgodnie z najnowszym podzia³em chronostratygraficz-
nym, przyjêtym przez Miêdzynarodow¹ Komisjê Stratygra-
ficzn¹ (Internatational Stratigraphic Chart, 2009), interwa³
czasowy stanowi¹cy przedmiot badañ obejmowa³ piêtra glo-
balne: kat (sensu Bergström i in., 2006a), hirnant oraz rhud-
dan. Stratygraficznymi odpowiednikami piêtra kat s¹: górna
czêœæ brytyjskiego oddzia³u karadok i aszgil dolny oraz
ba³toskañskie piêtra od oandu do pirgu. Piêtro hirnant (sensu
Finney, 2005) korelowaæ mo¿na z aszgilem górnym i ba³to-
skañskim piêtrem porkuni; piêtru rhuddan syluru odpowiada
ba³toskañskie piêtro juuru i dolna czêœæ piêtra raikkula. Miê-
dzynarodowa Komisja Stratygraficzna zaleca upowszech-
niaæ nowe globalne jednostki stratygraficzne w ordowiku,
nie rezygnuj¹c ze stosowania w geologii regionalnej lokal-
nych nazw jednostek stratygraficznych, takich jak: brytyj-
skie oddzia³y lub ba³tyckie oddzia³y i piêtra.

Ze wzgledu na specyfikê rozwoju facjalnego basenu
ba³tyckiego w ordowiku, stosuje siê powszechnie dwa po-
dzia³y regionalne; dla obszaru zachodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego – regionalny podzia³ brytyjski, dla wschodniej
czêœci – regionalny podzia³ estoñski (ba³tycki), w niniejszej
pracy stosuje sie oba podzia³y – brytyjski i ba³tycki, skorelo-
wane z podzia³em globalnym.

W celu identyfikacji i okreœlenia wzajemnych relacji miê-
dzy zmianami facjalnymi, paleontologicznymi, geochemicz-
nymi oraz zmianami paleoœrodowiskowymi zastosowano ró¿-
ne metody badawcze: paleontologiczno-ichnologiczn¹, sedy-
mentologiczn¹ oraz geochemiczn¹. Po³¹czenie tych metod
przynios³o dobre rezultaty w rekonstrukcjach paleoœrodowi-
skowych zwi¹zanych z globalnymi wydarzeniami m.in. w or-
dowiku, sylurze, dewonie, permie (m.in. Porêbska, Saw³o-
wicz, 1997; Racki i in., 2002; Kaljo i in., 2004; Porêbska i in.,
2004). Do porównañ by³y wykorzystywane oraz reinterpreto-

wane archiwalne wyniki badañ stratygraficznych, paleontolo-
gicznych i geochemicznych, znajduj¹ce siê w publikacjach se-
rii: „Profile G³êbokich Otworów Wiertniczych Instytutu Geo-
logicznego” oraz w dokumentacjach wynikowych otworów.

Charakterystyka facjalna i mikrofacjalna osadów oparta
zosta³a na badaniach makroskopowych (tabl. I), obserwacji
mikroskopowych p³ytek cienkich w mikroskopie optycznym
polaryzacyjnym (tabl. II–VI) oraz szlifów i prze³amów skal-
nych w elektronowym mikroskopie skaningowym i mikro-
sondzie (tabl. VII–IX).

Cechy petrograficzne osadów w profilach okreœlono na
podstawie badañ p³ytek cienkich. Poparte one zosta³y bada-
niami w skaningowym mikroskopie elektronowym (SEM)
i przy u¿yciu mikrosondy wykonanymi przy u¿yciu mikro-
skopu elektronowego JSM-35 JEOL w Pracowni Mikrosko-
pii Elektronowej PIG. Klasyfikacjê ska³ klastycznych oparto
na nomenklaturze Pettijohna i innych (1972), a ska³ wêgla-
nowych – Dunhama (1962).

Przeprowadzona w materiale z pogranicza ordowiku i sy-
luru profilów Hel IG 1 oraz Koœcierzyna IG 1 analiza prze-
³amów skalnych w mikroskopie skaningowym, umo¿liwi³a
obserwacje morfologii ziaren detrytycznych i minera³ów dia-
genetycznych, w tym przede wszystkim pirytu, oraz laminacji
w i³owcach, które stanowi¹ istotny czynnik przy okreœleniu
warunków i œrodowiska sedymentacji silikoklastyków, a ta-
k¿e wczesnej diagenezy. W niektórych przypadkach identyfi-
kowano ziarna mineralne za pomoc¹ mikrosondy.

Próbki wybranych ska³ wêglanowych i marglistych z po-
granicza ordowiku i syluru niektórych profilów poddano
rozpuszczaniu w celu pozyskania mikroskamienia³oœci: ko-
nodontów, skolekodontów oraz Chitinozoa.

Analiza paleontologiczna, oparta na wynikach badañ
w³asnych oraz wczeœniejszych publikacjach (m.in. Modliñ-
ski, 1973; Podhalañska, 1980; Bednarczyk, 1996; Modliñski
i in., 2007), obejmowa³a makroskamienia³oœci (graptolity,
ramienionogi zawiasowe, trylobity), mikroskamienia³oœci
(konodonty, Chitinozoa, skolekodonty) oraz skamienia³oœci
œladowe (tabl. X–XVI). Przeprowadzono badania zespo³ów
graptolitów wystêpuj¹cych w osadach ordowiku górnego
i najni¿szego syluru (wy¿szego katu, hirnantu i rhuddanu),
a wyniki badañ analizowano w kontekœcie póŸnoordowic-
kiego wymierania. Przedstawiono tak¿e i zinterpretowano
zespó³ ramienionogów fauny Hirnantia na tle zmian klima-
tycznych.

Celem badañ geochemicznych by³o okreœlenie zmienno-
œci sk³adu mineralnego, sk³adników g³ównych i pierwiast-
ków œladowych w osadach, a tak¿e analiza sk³adu izotopo-
wego wêgla i tlenu w wêglanach ordowiku górnego oraz dol-
nej czêœci landoweru wszystkich stref facjalnych paleobase-
nu ba³tyckiego w kontekœcie abiotycznych i biotycznych
zmian paleoœrodowiska.

W ramach badañ geochemicznych, przeprowadzonych
w Centralnym Laboratorium Chemicznym Pañstwowego
Instytutu Geologicznego, wybrane próbki poddano nastêpu-
j¹cym analizom:
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• rentgenowskiej dyfrakcji proszkowej (XRD), w celu
okreœlenia ogólnego sk³adu fazowego; wykonanej na spektro-
metrze rentgenowskim X’Pert-APD PW 3020 i PW 1840 fir-
my Philips; pozwalaj¹cej na oznaczenie minera³ów, o zawar-
toœci w próbce > 2%;

• fluorescencyjnej spektrometrii rentgenowskiej (XRF)
pozwalaj¹cej na oznaczenie sk³adu pierwiastków g³ównych
i œladowych; w wybranych, reprezentatywnych dla poszczegól-
nych stref facjalnych profilach basenu ba³tyckiego oznaczono
10 pierwiastków g³ównych, przedstawionych w postaci tlen-
ków: SiO2, TiO2, Al2O3, Fe2O3, MnO, MgO, CaO, Na2O, K2O,
P2O5 oraz 18 pierwiastków œladowych: As, Ba, Bi, Co, Cr, Cu,
Ga, Hf, Mo, Nb, Ni, Pb, Sr, Th, U, V, Zn, Zr; zawartoœci naj-
wa¿niejszych z nich, maj¹cych znaczenie dla rozwa¿añ geolo-
gicznych, zosta³y przedstawione w tabelach i na wykresach;

• zawartoœci ca³kowitego wêgla organicznego (TOC).
Integraln¹ czêœci¹ badañ geochemicznych by³y analizy

sk³adu izotopowego wêgla i tlenu w kalcycie pochodz¹cym
z masy skalnej oraz ze skorupek ramienionogów w profilach
reprezentuj¹cych ró¿ne strefy facjalne paleobasenu ba³tyc-
kiego. Do badañ wykorzystano próbki pochodz¹ce zarówno
z zachodniej, jak i wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego
na terenie Polski. Celem badañ by³o przeœledzenie zmian
wartoœci �

13C oraz �
18O oraz korelacja profilów stratygra-

ficzno-facjalnych z krzywymi izotopowymi. Wykonano 134
analizy w 10 profilach otworów wiertniczych: Bia³ogóra 1,
Bia³ogóra 2, Hel IG 1, Lêbork IG 1, Koœcierzyna IG 1, Gdañsk
IG 1, Prabuty IG 1, Lidzbark Warmiñski 3, Bartoszyce IG 1
oraz Jezioro Okr¹g³e IG 1. Próbki do badañ izotopowych
z tych profilów pobierane by³y z masy skalnej, a tak¿e,
w przypadku profilów Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2 i Hel IG 1,
z kalcytowych skorupek ramienionogów.

Krzywe wartoœci �
13C zosta³y porównane z krzywymi

izotopowymi standardowych profilów obszaru Estonii, któ-
rych nazwy podane zosta³y na figurze 1.

Oznaczenia �
13C i �

18O wykonane zosta³y w Laborato-
rium Izotopów Trwa³ych Instytutu Nauk Geologicznych
PAN w Warszawie. Krzywe izotopowe �

13C i �
18O w profilu

Hel IG 1 wykonane zosta³y natomiast na podstawie niepubli-
kowanych danych (Gruszczyñski, Podhalañska, niepubl).

Próbki do analizy sk³adu izotopowego wêgla i tlenu zo-
sta³y wysuszone w temperaturze 105°C i utarte w moŸdzie¿u
agatowym do frakcji < 70 μm. Dwutlenek wêgla zbierano po
20 godzinach reakcji kalcytu z bezwodnym kwasem fosforo-
wym (d = 1,90 g/cm–3) w pró¿ni, w temperaturze 25°C. Ana-
lizê izotopow¹ CO2 wykonano przy u¿yciu trójkolektorowe-
go spektrometru Finnigan Mat Deltaplus w Laboratorium Izo-
topów Trwa³ych ING PAN w Warszawie. Wyniki przedsta-
wiono jako wartoœæ �

13C i �
18O wzglêdem VPDB (Vienna

Peedee Belemnite). Powtarzalnoœæ oznaczeñ obliczona dla
wzorca laboratoryjnego (N = 44) by³a lepsza ni¿ ±0,05‰ dla
�

13C i ±0,1‰ dla �
18O.

Selekcja próbek do badañ izotopowych poprzedzona by³a
b¹dŸ to obserwacj¹ p³ytek cienkich w mikroskopie optycz-
nym, b¹dŸ badaniami sk³adu mineralnego metod¹ XRD,
w celu wyboru próbek charakteryzuj¹cych siê najni¿szym
stopniem diagenezy, a szczególnie udzia³em dolomitu, któ-
rego obecnoœæ mo¿e zniekszta³caæ pierwotne stosunki izoto-
powe w skale i tym samym rzutowaæ na ich interpretacjê.
Dla oceny stopnia diagenezy wybranych do badañ izotopo-
wych skorupek ramienionogów wykonano ich badania kato-
doluminescencyjne.

Zdjêcia makrofauny (ramienionogów zawiasowych i try-
lobitów) zosta³y wykonane w Laboratorium Fotograficznym
PIG, czêœæ zdjêæ graptolitów wykona³a autorka pracy.

Próbki litologiczne, okazy makro- i mikroskamienia³oœci
oraz p³ytki cienkie do badañ w mikroskopie optycznym
zosta³y zdeponowane w Muzeum Geologicznym Pañstwo-
wego Instytutu Geologicznego (MUZ PIG 1729.II.).

HISTORIA BADAÑ

Pierwsze prace podejmuj¹ce problematykê starszego pale-
ozoiku kratonu wschodnioeuropejskiego pochodzi³y z koñca
lat 50. i wczesnych lat 60. XX wieku i dotyczy³y g³ównie ba-
dañ stratygraficzno-litofacjalnych i, w mniejszym zakresie,
paleontologicznych. By³y to g³ównie publikacje dostarczaj¹ce
danych o stratygrafii w poszczególnych rejonach i profilach
obni¿enia ba³tyckiego (Modliñski, 1966; Bednarczyk, 1968,
1979; Modliñski, Pokorski, 1969; Nehring, 1969, Jawo-
rowski, Modliñski, 1972; Modliñski Szymañski, 1972; Szy-
mañski, 1974; Podhalañska, 1978, 1979) oraz kompleksowe
opracowania dostarczaj¹ce szerszej wiedzy na temat straty-
grafii i rozwoju facjalnego, biostratygrafii i paleontologii or-
dowiku pó³nocnej i pó³nocno-wschodniej Polski (Tomczyk,
1959; Tomczykowa, 1964; Modliñski, 1973, 1982a; Tomczy-
kowa, Tomczyk, 1976; Podhalañska, 1980, 1999; Szymañski,
1984; Bednarczyk, 1996). W wyniku tych prac rozpoznano
ogólny charakter litologiczny oraz przedstawiono koncepcje

podzia³u lito- i biostratygraficznego ordowiku kratonu
wschodnioeuropejskiego.

Kolejne prace dotyczy³y g³ównie zagadnieñ litostraty-
grafii ordowiku, w mniejszym zakresie petrografii i mikro-
facji oraz zagadnieñ paleontologicznych i, w niewielkim
stopniu, koncentrowa³y siê na problematyce pogranicza or-
dowiku i syluru oraz globalnych zmianach œrodowiskowych,
jakie mia³y miejsce w tym interwale stratygraficznym.

Analiza litostratygraficzna osadów ordowiku obni¿enia
ba³tyckiego przedstawiona zosta³a w pracy Modliñskiego
i Szymañskiego (1997), ci sami autorzy opracowali straty-
grafiê i litologiê Suwalszczyzny (2001) oraz nowelizacjê
stratygrafii syluru (Szymañski, Modliñski, 2003). Petrogra-
fia osadów ordowiku Suwalszczyzny opisana zosta³a w pra-
cy Szymañskiego (2002), a w 2008 roku autor ten przedsta-
wi³ petrografiê osadów euksynicznych ordowiku dolnego.
Ewolucja paleotektoniczna obni¿enia ba³tyckiego we wcze-
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snym paleozoiku zaprezentowana zosta³a przez Modliñskie-
go i innych (1999).

Jaworowski (1999, 2002) przedstawi³ zapis kaledoñ-
skiego stadium rozwoju basenu ba³tyckiego, wyró¿niaj¹c
w jego obrêbie 4 sekwencje depozycyjne stanowi¹ce od-
zwierciedlenie cykli transgresywno-regresywnych. Neh-
ring-Lefeld i inni (1997) scharakteryzowali ewolucjê ter-
miczn¹ zachodniego brzegu kratonu wschodnioeuropej-
skiego w ordowiku na podstawie konodontów. W pracy
Modliñskiego i innych (2006) przedstawiona zosta³a lito-
stratygrafia syluru polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.
Opracowanie stratygrafii opartej na Chitinozoa znajduje siê
w pracach Modliñskiego i innych (2002a, b, 2007); analizê
struktur mikrobialnych oraz charakterystykê poziomów
kondensacji i fosfatyzacji w zwi¹zku z transgresj¹ w lan-
wirnie przedstawi³a Podhalañska (1984, 1995). Badania pe-
trograficzne i geochemiczne osadów ordowiku i syluru
pó³nocnej i pó³nocno-wschodniej Polski prowadzone by³y
przez Langier-Ku¿niarow¹ (1974a, b). Prace z dziedziny
geochemii dotyczy³y g³ównie geochemii organicznej – his-

torii termicznej basenu ba³tyckiego i obszarów przyleg³ych
(Grotek, 1999, 2006).

Problematyka pogranicza ordowiku i syluru w kontekœcie
zmian œrodowiskowych, facjalnych i geochemicznych, sukce-
sji biocenoz w okresie póŸnoordowickiego kryzysu biotycz-
nego, czy problemy wczesnosylurskiej radiacji rzadko by³y
w Polsce przedmiotem badañ, chocia¿ w ostatnich latach za-
interesowanie problematyk¹ wp³ywu póŸnoordowickich zda-
rzeñ globalnych na zapis osadowy i paleontologiczny wyra-
Ÿnie wzros³o (Bednarczyk i in., 1996; Dzik, 1999; Podhalañ-
ska, 1999, 2003a, 2006b, c, 2008, 2009; Masiak i in., 2003;
Trela, 2005, 2007; Podhalañska, Trela, 2007; Trela, Salwa,
2007; Trela, Podhalañska, 2008; Trela, Szczepanik, 2009).
W innych krajach basenu ba³tyckiego badania paleontolo-
giczne, sedymentologiczne i geochemiczne interwa³u ordo-
wik górny–landower ni¿szy by³y ju¿ wczeœniej i s¹ nadal in-
tensywnie prowadzone (m.in.: Bergström, 1973; Kaljo, Hints,
1996; Bergström i in., 1999; Kaljo i in., 2001, 2008; Bren-
chley i in., 2003; Nielsen, Harper, 2003; Brenchley, 2004;
Nielsen, 2004; Hansen i in., 2009).

T£O GEOLOGICZNO-PALEOKLIMATYCZNE

KLIMAT I PALEOGEOGRAFIA

PóŸny ordowik–wczesny landower by³ to okres w histo-
rii Ziemi, w którym mia³o miejsce wielkie wydarzenie kli-
matyczne, zwi¹zane z rozwojem l¹dolodu na po³udniowej
pó³kuli, a nastêpnie deglacjacja, ocieplenie klimatyczne
i zwi¹zane z tym eustatyczne zmiany poziomu morza.

Rozleg³e zlodowacenie w hirnancie przerwa³o d³ugo-
trwa³y okres cieplarniany w ordowiku. Okres ten charakte-
ryzowa³ siê ograniczon¹ cyrkulacj¹ oceaniczn¹ powierzch-
niow¹ i denn¹ (Railsback i in., 1990) oraz wysok¹ zawar-
toœci¹ CO2 w atmosferze (Berner, 2001). Niski poziom O2

w wodach oceanicznych ³¹cznie ze spowolnion¹ cyrkulacj¹,
a nawet stagnacj¹ w okresie cieplarnianym, poprzedzaj¹cym
póŸnoordowickie och³odzenie klimatyczne, by³o przyczyn¹
anoksji w g³êbokich strefach oceanicznych (Barnes, 2004a).
Okres ciep³y, poprzedzaj¹cy póŸnoordowickie zmiany kli-
matyczne, charakteryzowa³ siê najwy¿szym, eustatycznie
uwarunkowanym, poziomem morza w fanerozoiku (Frakes
i in., 1992; Hallam, 1992), osi¹gaj¹c maksimum w karado-
ku; by³ to tak¿e okres silnie zaznaczaj¹cych siê zmian eusta-
tycznych ni¿szego rzêdu (Fortey, 1984; Ross, Ross, 1992;
Zhang, Barnes, 2002; Nielsen, 2004). Ogromne obszary
kontynentów, czêsto speneplenizowane, znajdowa³y siê pod
wod¹, stanowi¹c „kolebkê” ró¿norodnych paleoœrodowisk.
W ciep³ym klimacie p³ytkie obszary kratonów, znajduj¹cych
siê w niskich szerokoœciach geograficznych, jak Laurencja,
Syberia, australijska i pó³nocnochiñska czeœæ Gondwany,
by³y miejscem precypitacji ewaporatów (Barnes, 2004a);
zredukowane obszary l¹dowe by³y miejscem erozji mecha-
nicznej i chemicznej.

Skomplikowany uk³ad miêdzy czynnikami klimatyczny-
mi, oceanicznymi i ekologicznymi zosta³ zak³ócony w sposób
zasadniczy w póŸnym ordowiku wraz z rozwojem l¹dolo-
du na Gondwanie. Ze zlodowaceniem i zmianami klimatu
nast¹pi³o obni¿enie poziomu CO2 w atmosferze, reorganizacja
cyrkulacji oceanicznej i wzrost wentylacji prowadz¹cy do
przerwania d³ugotrwa³ej stagnacji ordowickich oceanów
(Gibbs i in., 1997; Kump i in., 1999; Poussart i in., 1999; Bar-
nes, 2004a). Zmiany klimatyczne i oceaniczne oraz glacieusta-
tycznie uwarunkowane wahania poziomu morza wp³ynê³y na
reorganizacjê ustabilizowanych w okresie cieplarnianym eko-
systemów, w zwi¹zku z kszta³towaniem odmiennych warun-
ków ekologicznych (Webby i in., 2004). Destabilizacja ekosys-
temów doprowadzi³a do jednego z najwiêkszych wymierañ
w fanerozoiku (Sepkoski, 1982), które dotknê³o w ró¿nym
stopniu organizmy bentosowe i planktoniczne.

Kontynent Gondwany, zajmuj¹cy ogromny obszar
po³udniowej pó³kuli (fig. 2, 3A, B), stanowi³ centrum póŸno-
ordowickiego zlodowacenia. Dowodem bezpoœrednim na
zlodowacenie znacznych obszarów paleokontynentu Gon-
dwany jest obecnoœæ tillitów, dropstonów na wielu obsza-
rach po³udniowej pó³kuli w ordowiku, a tak¿e wystêpowanie
w osadach kosmopolitycznej fauny Hirnantia, charaktery-
stycznej dla sedymentacji w re¿imie wzglêdnie niskiego po-
ziomu morza (Cocks, Torsvik, 2004). Fauna ta wystêpuje
w wielu obszarach œwiata, w tym Polski (por. fig. 3A), rów-
nie¿ na obszarze obni¿enia ba³tyckiego.

Wp³yw zlodowacenia Gondwany na póŸnoordowicki kli-
mat innych kontynentów, w tym Ba³tyki, wydaje siê nie bu-
dziæ w¹tpliwoœci. Na ówczesny klimat mog³a poœrednio
wp³yn¹æ tak¿e orogeneza takoñska, dostarczaj¹c ogromnych
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iloœci materia³u wietrzeniowego, powoduj¹cego zmiany
w sk³adzie atmosfery i w konsekwencji znaczne obni¿enie
temperatury (Kump i in., 1999). Istotny wp³yw na warunki
klimatyczne w ordowiku mog³a mieæ, podobnie jak to jest
wspó³czeœnie, cyrkulacja oceaniczna uwarunkowana rozk³a-
dem paleokontynentów (Berry i in., 1995), a tak¿e wzmo¿one
erupcje wulkaniczne w œrodkowym ordowiku, zwi¹zane z hi-
potez¹ superpióropusza p³aszcza (Barnes, 2004b).

W œwietle badañ paleomagnetycznych, obraz rozk³adu
paleokontynentów w ordowiku jednoznacznie przemawia
za stopniow¹ wêdrówk¹ kontynentu Ba³tyki ku pó³nocy,
w stronê równika. Ba³tyka przesunê³a siê z wy¿szych szero-
koœci geograficznych po³udniowych, jakie zajmowa³a we
wczesnym ordowiku; dokonuj¹c rotacji, osi¹gnê³a ni¿sze
szerokoœci geograficzne w póŸnym ordowiku (Torsvik i in.,
1991; Cocks, Torsvik, 2004). W sandbie i wczesnym kacie
(karadok) obszary paleobasenu ba³tyckiego, usytuowanego
w zachodniej czêœci Ba³tyki w pobli¿u 30° szerokoœci geo-
graficznej po³udniowej, znalaz³y siê w strefie klimatu
ciep³ego, chocia¿ w skali globalnej morza podlega³y powol-
nemu wych³adzaniu (Nestor, Einasto, 1997; Cocks, Torsvik,
2004; Trotter i in., 2008; Hansen i in., 2009).

W hirnancie (póŸnym aszgilu) kontynent Ba³tyki znajdo-
wa³ siê na po³udnie od równika, przy czym czêœæ kontynentu,
obejmuj¹ca obszar obni¿enia (basenu) ba³tyckiego, znajdo-
wa³a siê najbli¿ej po³udniowego brzegu kontynentu w strefie
klimatu umiarkowanego i ciep³ego (fig. 3A, B). Wydaje siê
wiêc, ¿e sugerowane och³odzenie na Ba³tyce w póŸnym ordo-
wiku by³o zwi¹zane przypuszczalnie z globalnymi zmianami
klimatycznymi i zlodowaceniem na po³udniowej pó³kuli,
a nie z jej pozycj¹ paleogeograficzn¹.

OBSZAR BADAÑ

Obszar obni¿enia ba³tyckiego stanowi strukturaln¹ czêœæ
kratonu wschodnioeuropejskiego. Jego pod³o¿e znajduje siê
na g³êbokoœci od kilkuset metrów do oko³o 5 000 m, a ska³y
pokrywy osadowej, le¿¹ce p³asko lub prawie p³asko, obej-
muj¹ kompleks osadowy od ediakaru po czwartorzêd.

Ska³y ordowiku i syluru, wystêpuj¹ce obecnie w regionie
ba³tyckim, s¹ pozosta³oœci¹ znacznie rozleglejszej pokrywy
osadowej, utworzonej w zbiorniku ba³tyckim na prekam-
bryjskim kratonie wschodnioeuropejskim. Obszar ten w or-
dowiku i sylurze stanowi³ perykratoniczny zbiornik morski,
rozwiniêty na krystalicznym pod³o¿u paleoproterozoicznym
(Cymerman, 2004), o s³abym, prawie p³askim reliefie i lek-
kim nachyleniu ku po³udniowemu zachodowi. Rozpoœcie-
raj¹cy siê wzd³u¿ po³udniowo-zachodnich brzegów kratonu
wschodnioeuropejskiego, w œrednich i niskich szerokoœciach
geograficznych po³udniowych oraz w umiarkowanej i ciep-
³ej strefie klimatycznej, basen ba³tycki by³ rozleg³ym mo-
rzem epikontynentalnym o p³askich brzegach, w którym
panowa³a g³ównie powolna sedymentacja osadów wêgla-
nowych, marglistych i ilastych o niewielkich mi¹¿szoœciach.

Osady ordowiku basenu ba³tyckiego podzielone zosta³y
na cztery strefy facjalne, od facji górnego sk³onu i g³êboko-

nerytycznych, przylegaj¹cych bezpoœrednio na zachodzie do
facji basenowych, ku przybrze¿nym na wschodzie (Männil,
1966; Nestor, Einasto, 1997). Od zachodu s¹ to: strefa skañ-
ska, centralnoba³toskañska wraz z depresj¹ centraln¹ oraz
pó³nocnoestoñska i litewska (fig. 1). Jaanusson (1976) na-
zwa³ te strefy konfacjami, wyró¿niaj¹c je na podstawie spe-
cyficznego sk³adu litologicznego i faunistycznego w po-
szczególnych czêœciach basenu.

W kierunku zachodnim osady górnego proterozoiku i dol-
nego paleozoiku basenu ba³tyckiego kontaktuj¹ wzd³u¿ usko-
ków strefy tektonicznej Teisseyre’a-Tornquista (TTZ) ze zde-
formowanymi tektonicznie osadami ordowiku i syluru strefy
Koszalin–Chojnice, stanowi¹cej wschodnie ograniczenie tzw.
strefy szwu transeuropejskiego (TESZ) i platformy paleo-
zoicznej (Znosko, 1998; Dadlez, 2000).

Obszar obni¿enia ba³tyckiego, stanowi¹cy czêœæ prekam-
bryjskiego kratonu wschodnioeuropejskiego, podlega³ wp³y-
wom procesów tektonicznych, jakie zachodzi³y przy brzegu
kratonu. Wed³ug ostatnio prowadzonych badañ, w póŸnym
ordowiku nast¹pi³o czêœciowe zamkniêcie morza Tornquista,
oddzielaj¹cego od po³udniowego zachodu Ba³tykê od Pery-
gondwany, poprzez przesuniêcie bloku Awalonii do Ba³tyki
(Katzung, 2001; Torsvik, Rehnström, 2003; Cocks, Torsvik,
2004; Poprawa, 2006). Zwê¿eniu uleg³ tak¿e ocean Iapetus,
oddzielaj¹cy na zachodzie Ba³tykê od Laurencji. Na ewolucjê
po³udniowo-zachodniego (obecnie) brzegu Ba³tyki, a tak¿e
mi¹¿szoœæ oraz charakter osadów ordowiku i syluru, frakcjê
materia³u detrytycznego i kierunek transportu, mog³y wiêc
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Fig. 2. Paleogeografia w póŸnym ordowiku (wg Cocksa, 2000)

Late Ordovician palaeogeography (after Cocks, 2000)
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Fig. 3. Rozmieszczenie osadów glacjalnych, peryglacjalnych i profilów z faun¹ Hirnantia w póŸnym ordowiku
(Cocks, Torsvik, 2004, zmodyfikowane)

A – widok od strony bieguna po³udniowego; B – widok od strony równika

Distribution of glacial and periglacial deposits and distribution of Hirnantia fauna in the Late Ordovician
(according to Cocks and Torsvik, 2004, modified)

A – view from the S pole’s side; B – view from the equator’s side



mieæ wp³yw procesy zachodz¹ce przy po³udniowo-zachod-
nim brzegu kratonu wschodnioeuropejskiego. Przyjmuje siê,
¿e obszar Ÿród³owy materia³u detrytycznego pochodz¹cego z
zachodu, dla utworów ordowiku górnego i syluru, stanowi³a
kaledoñska strefa kolizji, rozwijaj¹ca siê u czo³a przemiesz-
czaj¹cej siê ku SE (w obecnym uk³adzie geograficznym)
Awalonii (Poprawa, 2006).

Zaprezentowane poni¿ej wyniki badañ, na tle póŸnoor-
dowickich zmian klimatycznych i eustatycznych, przedsta-
wione zosta³y oddzielnie dla dwóch regionów obni¿enia

ba³tyckiego: zachodniego i wschodniego, odpowiadaj¹cych
w ogólnych zarysach dystalnej i proksymalnej strefie pale-
obasenu ba³tyckiego. Granicê miêdzy wschodni¹ i zachod-
ni¹ czêœci¹ obni¿enia ba³tyckiego przyjêto, podobnie jak
w pracy Modliñskiego i Szymañskiego (1997), na linii
Wis³y, zak³adaj¹c, ¿e wiercenie Gdañsk IG 1 jest po³o¿one
na granicy strefy skañskiej, reprezentuj¹cej strefê g³êboko-
nerytyczn¹ oraz górn¹ czêœæ sk³onu kontynentalnego i strefy
centralnoba³toskañskiej, obejmuj¹cej pozosta³¹ czêœæ strefy
nerytycznej zbiornika ba³tyckiego.

PÓ�NOORDOWICKO-WCZESNOLANDOWERSKIE ZMIANY ŒRODOWISKOWE

ZAPIS SEDYMENTACYJNY

Basen ba³tycki, zgodnie z przyjêt¹ powszechnie rekon-
strukcj¹ paleogeograficzn¹, w ordowiku i sylurze jako
perykratoniczny zbiornik morski by³ usytuowany na po-
³udniowo-zachodnim sk³onie paleokontynentu Ba³tyki. Za-
pis sedymentacyjny ordowiku i najni¿szego syluru repre-
zentowany jest przez kompleks ma³o urozmaiconych ska³
osadowych, o niewielkiej mi¹¿szoœci. Zdecydowana ich
wiêkszoœæ to ska³y silikoklastyczne oraz wêglanowo-sili-
koklastyczne zawieraj¹ce w swym sk³adzie zmienne pro-
porcje obu sk³adników.

Przyjmuje siê, ¿e sukcesja osadowa ordowiku w zbior-
niku ba³tyckim w znacznym stopniu zwi¹zana jest z eusta-
tycznymi zmianami poziomu morza (Nielsen, 2004). Dla
obszaru Ba³toskandii zosta³a skonstruowana krzywa zmian
wzglêdnego poziomu morza (op.cit) (fig. 4) oraz wydzielo-
ne zosta³y okresy wysokiego i niskiego wzglêdnego pozio-
mu morza (wpm, sensu Porêbski, 1996) dla póŸnego ordo-
wiku i wczesnego syluru. S¹ to – wysoki wpm w póŸnym
lanwirnie, karadoku oraz w landowerze i niski wpm
w aszgilu. Obni¿enie poziomu morza pod koniec ordowiku
zwi¹zane by³o z och³odzeniem klimatu i rozwojem l¹dolo-
du na Gondwanie (Brenchley, 2004).

ZACHODNIA CZÊŒÆ OBNI¯ENIA BA£TYCKIEGO

W osadach dolnego paleozoiku w pó³nocnej Polsce roz-
poznane zosta³y cztery sekwencje depozycyjne stanowi¹ce
odzwierciedlenie cykli transgresywno-regresywnych, których
rozwój litofacjalny zwi¹zany by³ z eustatycznymi zmianami
poziomu morza (Jaworowski, 2002). Osady ordowiku, od are-
nigu po aszgil bez najwy¿szej czêœci, stanowi¹ III sekwencjê
depozycyjn¹, podzielon¹ na dwie subsekwencje, rozdzielone
wyraŸn¹ powierzchni¹ erozyjn¹. Doln¹ subsekwencjê repre-
zentuj¹ osady rozpoczynaj¹ce siê zlepieñcem podstawowym,
mu³owce i wapienie margliste arenigu i lanwirnu; górn¹ –
czarne i³owce z graptolitami najwy¿szego lanwirnu i karado-
ku oraz margle i mu³owce aszgilu, bez najwy¿szej czêœci.
Osady landoweru stanowi¹ wed³ug Jaworowskiego (op. cit.)
pocz¹tek IV sekwencji depozycyjnej, rozpoczynaj¹cej kolej-
ny cykl transgresywno-regresywny.

Litostratygrafia

Pierwsze nieformalne schematy podzia³ów litostraty-
graficznych przedstawili Modliñski i Topulos (1974) oraz
Podhalañska (1980), a propozycjê formalnego podzia³u za-
prezentowali Bednarczyk (1996) oraz Modliñski i Szymañ-
ski (1997). Wed³ug tego ostatniego schematu, w ordowiku
wyró¿niono, dla czêœci zachodniej i wschodniej obni¿enia
ba³tyckiego, szereg regionalnych jednostek litostratygra-
ficznych o randze formacji. Dla czêœci zachodniej s¹ to:
formacja i³owców ze S³uchowa, formacja wapieni z Kopa-
lina, formacja i³owców z Sasina oraz formacja i³owców
i margli z Prabut. Przedmiotem badañ by³y dwie ostatnie
formacje nale¿¹ce do ordowiku górnego.

Formacja i³owców z Sasina (w skr. formacja z Sasina),
reprezentowana g³ównie przez i³owce z graptolitami karado-
ku, oddzielona jest od starszej formacji wapieni z Kopalina
(lanwirn) wyraŸn¹ powierzchni¹ erozyjn¹ stanowi¹c¹ grani-
cê subsekwencji depozycyjnych. S¹ to i³owce czarne, ciem-
noszare i szarozielonkawe, czêsto bitumiczne, miejscami
wapniste. Wystêpuj¹ w nich wk³adki i laminy tufów i ben-
tonitów, reprezentuj¹cych wulkanizm kwaœny, zwi¹zany
prawdopodobnie z magm¹ typu dacytowego i riodacytowe-
go, a wielkoœæ ziaren materia³u piroklastycznego obserwo-
wanego w p³ytkach cienkich, wskazuje na niezbyt daleki
transport materia³u do zbiornika sedymentacyjnego (Przy-
by³owicz, 1980). Powstanie poziomów osadów piroklastycz-
nych w obrêbie i³owców karadoku zwi¹zane by³o z procesami
tektonicznymi oraz wulkanizmem zachodz¹cym na zachód
od Ba³tyki na skutek zwê¿ania siê oceanu Iapetus, a tak¿e
stopniowego zamykania morza Tornquista, nastêpuj¹cym
w zwi¹zku z postêpuj¹c¹ kolizj¹ Awalonii i Ba³tyki w póŸnym
ordowiku (Pharaoh i in., 1993; Torsvik, Rehnstr�m, 2003;
Cocks, Torsvik, 2004; Poprawa, 2006).

W osadach formacji z Sasina dominuj¹c¹ grup¹ skamie-
nia³oœci s¹ szcz¹tki organizmów planktonicznych: graptoli-
tów i ramienionogów bezzawiasowych. Zidentyfikowana ma-
krofauna wskazuje, i¿ formacja z Sasina obejmuje osady wy¿-
szego lanwirnu po najwy¿szy karadok, a wiêc odpowiadaj¹ce
utworom ba³tyckich piêter od lasnamägi po vormsi. Zgodnie
z globalnym podzia³em chronostratygraficznym osady formacji
i³owców z Sasina odpowiadaj¹ najwy¿szej czêœci globalnego

Zapis sedymentacyjny 13
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piêtra darriwil, piêtru sandb i dolnej czêœci piêtra kat. Global-
ny podzia³ stratygraficzny ordowiku górnego i ni¿szego lan-
doweru oraz jego korelacjê z regionalnym podzia³em brytyj-
skim i ba³toskañskim, biostratygrafiê w obszarze obni¿enia
ba³tyckiego oraz jednostki litostratygraficzne w zachodniej
i wschodniej czêœci obszaru ba³tyckiego przedstawiono na
figurze 4.

Osady wy¿szej czêœci profilu ordowiku zaliczane s¹ do
formacji margli i i³owców z Prabut, wydzielonej przez Mo-
dliñskiego i Szymañskiego (1997). Wczeœniej wyró¿niano je
jako warstwy mazurskie (Tomczykowa, 1964), kompleks wa-
pieni marglistych i piaszczystych (Podhalañska, 1980) lub
formacjê kaszubsk¹ (Bednarczyk, 1996). Jednostkê tê stano-
wi¹ margle, margle ilaste i mu³owcowe oraz i³owce mu³owco-
we i margliste g³ównie szare i ciemnoszare. W przystropowej
czêœci nastêpuje zmiana facji na gruboklastyczn¹ – poja-
wiaj¹ siê piaskowce lub mu³owce piaszczyste. Mi¹¿szoœæ
osadów formacji z Prabut w profilach zachodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego zmienia siê w granicach od oko³o 3 do
10 m. Faunie trylobitów towarzysz¹ ramienionogi oraz wy-
stêpuj¹ce w niektórych interwa³ach g³êbokoœciowych ska-
mienia³oœci œladowe. Osady te odpowiadaj¹ wiekowo pozio-
mom graptolitowym complanatus oraz anceps i extraordina-
rius dokumentuj¹cemu wy¿szy kat i ni¿szy hirnant w po-
dziale globalnym (fig. 4).

W dolnej czêœci formacji z Prabut wystêpuj¹ trylobity:
Illaenus sp., Nankinolithes sp., Lonchodomas sp. (Modliñ-

ski, 1973, 1986, 1989), a poza tym Tretaspis sp., Opsima-
saphus sp., Calliops sp. (Podhalañska, 1980). W górnej
czêœci formacji wystêpuje zespó³ ramienionogów zawiaso-
wych, m.in. Plectothyrella sp., Eostropheodonta hirnan-
tensis (M’Coy), Hirnantia saggitifera (M’Coy), Platymena
polonica Temple i inne, stanowi¹ce charakterystyczne ga-
tunki fauny Hirnantia oraz trylobity Mucronaspis mucro-
nata (Brongniart), a tak¿e ma³¿oraczki i fragmenty ³odzi-
ków. Fauna ta okreœla wiek górnej czêœci formacji na hir-
nant w podziale globalnym. Wystêpuj¹ce wy¿ej, w niektó-
rych ci¹g³ych profilach (np. Lêbork IG 1) osady z przewag¹
i³owców mog¹ nale¿eæ ju¿ do formacji i³owców z Pas³êka.

W osadach formacji z Prabut nie znaleziono konodon-
tów. Bardzo liczne konodonty, wystêpuj¹ w starszych osa-
dach: w wapieniach œrodkowego ordowiku formacji z Kopa-
lina (Podhalañska, 1978; Bednarczyk, 1996). Z przyczyn fa-
cjalnych nie wystêpuj¹ one tak¿e w i³owcach otwartego mo-
rza formacji z Sasina. Nie stwierdzenie ich w wêglanowo-
-silikoklastycznych osadach formacji z Prabut mo¿e byæ
spowodowane przyczynami facjalnymi zwi¹zanymi z och³o-
dzeniem w póŸnym ordowiku i/lub bardzo nisk¹ ich fre-
kwencj¹ w osadach.

Wykszta³cenie osadów sylurskich kratonu wschodnio-
europejskiego poznano w profilach kilkudziesiêciu otworów
wiertniczych. Reperowymi profilami dla zachodniej czêœci
regionu s¹ profile Koœcierzyna IG 1 oraz Lêbork IG 1 znaj-
duj¹ce siê w brze¿nej czêœci kratonu wschodnioeuropejskiego
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oraz profile pochodz¹ce z obszaru £eby, takie jak Hel IG 1,
Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2, ¯arnowiec IG 1, £eba 8. Na szcze-
góln¹ uwagê zas³uguje profil Lêbork IG 1, w którym osady
sylurskie by³y prawie ca³kowicie rdzeniowane, a Tomczyk
(1977) oznaczy³ tu graptolity poziomu persculptus, sugeruj¹c
ci¹g³oœæ sedymentacji miêdzy ordowikiem i sylurem.

Sukcesja osadowa syluru w zachodniej czêœci basenu
ba³tyckiego charakteryzuje siê ci¹g³oœci¹ sedymentacyjn¹
i reprezentowana jest przez monotonnie wykszta³cony kom-
pleks osadów silikoklastycznych o znacznej mi¹¿szoœci (Tom-
czyk, 1976, 1982; Jaworowski, 2000; Szymañski, Modliñski,
2003; Podhalañska, Modliñski, 2006). Dominuj¹ i³owce i mu-
³owce z cienkimi wk³adkami drobnoziarnistych piaskowców
kwarcowych. Podrzêdny udzia³ maj¹ ska³y nieterygeniczne,
ograniczone do sporadycznie pojawiaj¹cych siê cienkich
wk³adek osadów piroklastycznych (bentonity, tufity) oraz
ska³ wêglanowych, margli, wapieni marglistych i organoge-
nicznych, których wystêpowanie zwi¹zane jest z najwy¿szym
odcinkiem sylurskiej sukcesji osadowej – piêtrem przydol.

Ilasto-mu³owcowe osady syluru wystêpuj¹ce w zachod-
niej czêœci obni¿enia ba³tyckiego zosta³y scharakteryzowane
przez Jaworowskiego (2000), który okreœli³ je jako egzoflisz
deponowany w basenie przedgórskim utworzonym w brze¿-
nej czêœci kratonu wschodnioeuropejskiego.

Przedmiotem badañ sylurskiej czêœci profilów prowadzo-
nych w ramach niniejszej pracy jest czêœæ formacji i³owców
z Pas³êka – ogniwo i³owców bitumicznych z Jantaru, którego
wiek okreœla siê na rhuddan (Modliñski i in., 2006). Wczeœ-
niej osady te stanowi³y czêœæ „warstw pas³êckich dolnych”,
sensu Tomczyk, 1962.

Charakterystyka facji i mikrofacji

Wykszta³cenie litofacjalne górnego ordowiku i ni¿szego
landoweru we wszystkich badanych profilach zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego jest podobne. Wyró¿niæ tu mo¿-
na dwa typy facji: silikoklastyczne i mieszane. Facje siliko-
klastyczne reprezentowane s¹ przez i³owce, charakterystycz-
ne dla karadoku, aszgilu dolnego i landoweru ni¿szego, oraz
piaskowce i mu³owce, wystêpuj¹ce w stropowej czêœci forma-
cji z Prabut. Facje mieszane, wêglanowo-silikoklastyczne
(z przewag¹ sk³adników silikoklastycznych) oraz silikokla-
styczno-wêglanowe (z przewag¹ sk³adników wêglanowych),
s¹ charakterystyczne przede wszystkim dla aszgilu górnego
(hirnantu). Generalizuj¹c, nastêpstwo facji w ordowiku gór-
nym wykazuje coraz bardziej p³ytkowodny charakter. Osady
najwy¿szego hirnantu i najni¿szego landoweru reprezentuj¹
facje g³êbszego morza. Profile stratygraficzno-litologiczne
wraz z wystêpowaniem zespo³ów biotycznych oraz interpre-
tacj¹ œrodowisk sedymentacji przedstawiono na figurach 5–9.

Facja i³owców

Facja i³owców wystêpuje zarówno w dolnej, jak i górnej
czêœci badanej sukcesji osadowej (fig. 5–9). Reprezentuje ona
formacjê z Sasina karadoku oraz doln¹ czêœæ formacji z Pra-
but dolnego aszgilu. W górnej czêœci badanej sukcesji osado-

wej facja ta wystêpuje tak¿e w poziomie persculptus niektó-
rych profilów oraz reprezentuje ogniwo z Jantaru rhuddanu
(Modliñski i in., 2006). Facja i³owców reprezentowana jest
przez: i³owce i, rzadko, ³upki ilaste, czêsto z pirytem rozpro-
szonym albo skupionym w laminach lub gniazdach. Makro-
skopowo i³owce s¹ przewa¿nie czarne lub szare, masywne
lub laminowane (tabl. I, fig. 1, 3, 4); mikroskopowo wyka-
zuj¹ czêsto laminacjê poziom¹ lub smu¿yst¹ (tabl. II, fig.
1–4). W zale¿noœci od barwy oraz zespo³u obserwowanych
struktur sedymentacyjnych, wyró¿niono dwie subfacje –
i³owców czarnych i i³owców szarych, miêdzy którymi prze-
wa¿nie istnieje stopniowe przejœcie.

Subfacja i³owców czarnych sk³ada siê z i³owców i ³up-
ków ilastych czarnych z czêsto drobn¹ laminacj¹ poziom¹,
wyra¿on¹ równoleg³ym u³o¿eniem ³usek illitu oraz naprze-
mianleg³oœci¹ laminek ciemniejszych (ilastych lub ilasto-or-
ganicznych) i jaœniejszych (bardziej mu³kowych) (tabl. II,
fig. 2–3; tabl. III, fig. 6).

Badania przy u¿yciu skaningowego mikroskopu elektro-
nowego wykaza³y, ¿e podstawowym minera³em jest illit, wy-
stêpuj¹cy przewa¿nie w formie równolegle u³o¿onych cien-
kich ³usek, tworz¹cych równoleg³e lub lekko faliste agregaty
z niewielk¹ tylko zawartoœci¹ ziaren kwarcu i innych sk³adni-
ków detrytycznych. Miêdzy falistymi agregatami illitu wystê-
puje doœæ powszechnie piryt w formie drobnych framboidów.
Piryt ten, o charakterze wczesnodiagenetycznym móg³ po-
wstaæ w miejscach rozk³adu substancji organicznej, byæ mo¿e
pow³ok bakteryjnych (Podhalañska, 2002) (tabl. III, fig. 7, 8).
Subfacja ta zwi¹zana jest z wystêpowaniem organizmów
otwartego morza: planktonicznych graptolitów, ramieniono-
gów bezzawiasowych oraz palinomorfów i Chitinozoa.

Przyk³adem osadów nale¿¹cych do tej subfacji s¹ i³owce
i ³upki ilaste karadoku, tworz¹ce trzon formacji z Sasina oraz
skondensowane i³owce dolnej czêœci formacji z Pas³êka
(ogniwo z Jantaru) zaliczanej do rhuddanu.

Subfacja i³owców szarych sk³ada siê z masywnych, sza-
rych i³owców czasem lekko marglistych, miejscami ze ska-
mienia³oœciami œladowymi Chondrites isp. (tabl. I, fig. 3, 4).
Niekiedy obserwuje siê bardzo s³abo zaznaczaj¹c¹ siê lami-
nacjê poziom¹ lub smu¿yst¹ (tabl. II, fig. 4).

Badania przy u¿yciu SEM wykaza³y, ¿e g³ównym mi-
nera³em jest illit, jego drobno³useczkowa odmiana, rzadko
tworz¹ca ci¹g³e laminki. Miêdzy ³useczkami illitu stwierdza
siê ziarna kwarcu ró¿nej wielkoœci oraz pojedyncze ziarna
skaleni i dolomitu. W próbce z pogranicza ordowiku i syluru
(profil Hel IG 1, g³êb. 2971,3 m) charakterystyczne jest wy-
stêpowanie bardzo dobrze wykszta³conych agregatów z³o-
¿onych z wyd³u¿onych kryszta³ów celestynu (tabl. VII, fig.
3). Piryt, wystêpuj¹cy makroskopowo w formie smug (tabl.
II, fig. 1), stanowi zbiór klasycznie wykszta³conych frambo-
idów o wielkoœci oko³o 10 μm. Jego skupienia s¹ prawdopo-
dobnie zwi¹zane z miejscowym nagromadzeniem substancji
organicznej.

Przyk³adem tej subfacji s¹ i³owce i i³owce lekko margliste
najwy¿szej czêœci formacji z Prabut i najni¿szej czêœci forma-
cji z Pas³êka (w profilach charakteryzuj¹cych siê ci¹g³oœci¹
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sedymentacji na granicy ordowik/sylur; fig. 6). Dokumentacja
biostratygraficzna pozwala okreœliæ wiek tych osadów na hir-
nant wy¿szy–najni¿szy rhuddan. Do tej subfacji nale¿¹ tak¿e
szare i³owce wystêpuj¹ce w dolnej czêœci formacji z Prabut,
których wiek okreœlono na górn¹ czêœæ katu (fig. 5, 6, 8, 9).

Interpretacja. Facja i³owców zwi¹zana jest z sedymen-
tacj¹ drobnych silikoklastyków o charakterze terygenicz-
nym. Drobnoklastyczny charakter osadów œwiadczy, ¿e po-
wsta³y one z dala od stref brzegowych i/lub ich materia³ po-
chodzi³ z erozji drobnoziarnistych ska³. Bardzo rzadko ob-
serwowane przejawy dzia³ania pr¹dów œwiadcz¹, ¿e osady te
stanowi¹ rezultat depozycji z zawiesiny w stagnuj¹cych lub
bardzo wolno p³yn¹cych wodach. Œrodowiskiem sedymenta-
cji tych osadów by³a najg³êbsza i najbardziej oddalona od
brzegu czêœæ zbiornika charakteryzuj¹ca siê najni¿sz¹ ener-
gi¹ wód, odpowiadaj¹ca dystalnej czêœci szelfu zewnêtrzne-
go i prawdopodobnie strefie górnego sk³onu.

Osady reprezentuj¹ce dwie wyró¿nione subfacje w obrê-
bie facji i³owców ró¿ni¹ siê g³ównie stosunkiem warunków
redokcyjnych do utleniaj¹cych w strefie dennej basenu sedy-
mentacyjnego. Œwiadczy o tym barwa osadu, a tak¿e wyniki
badañ geochemicznych omawiane w dalszej czêœci pracy.
Zmiennoœæ warunków redoks w strefie dennej w czasie sedy-
mentacji i³owców przejawia siê tak¿e ró¿norodnoœci¹ sk³adni-
ków pochodzenia biogenicznego. I³owcom czarnym towa-
rzysz¹ g³ównie graptolity. I³owcom szarym, wystêpuj¹cym w
górnej czêœci katu, towarzysz¹ skamienia³oœci œladowe Chon-
drites isp. Wystêpuj¹ce w górnej czêœci hirnantu i na granicy
ordowik/sylur i³owce szare ze skamienia³oœciami œladowymi,
œlimakami, hyolitami wskazuj¹ na obecnoœæ tlenu w strefie
dennej basenu sedymentacyjnego, odpowiadaj¹cej warunkom
dysaerobowym. Potwierdzaj¹ to tak¿e wyniki badañ geoche-
micznych. Jak mo¿na wnosiæ z powy¿szej charakterystyki
osady nale¿¹ce do subfacji i³owców czarnych powsta³y poni¿-
ej minimum tlenowego. Osady subfacji i³owców szarych,
zwi¹zane najprawdopodobniej ze stref¹ szelfu zewnêtrznego,
powsta³y w zmiennych warunkach redoks od suboksycznych
do dysoksycznych.

Facje mieszane, silikoklastyczno-wêglanowe

Reprezentuj¹ce je osady zawieraj¹ zmienn¹ iloœæ i zmien-
ne proporcje drobnoklastycznych sk³adników terygenicznych
oraz wêglanów. Facje te reprezentuj¹ szare lub szarozielonka-
we masywne margle, wapienie margliste, i³owce margliste,
tylko niekiedy ze s³abo zaznaczaj¹c¹ siê równoleg³¹ laminacj¹
p³ask¹. Osady tych facji, tworz¹ce trzon formacji margli i i³ow-
ców z Prabut, odpowiadaj¹ aszgilowi górnemu (poza najwy-
¿sz¹ czêœci¹) oraz czêœciowo aszgilowi dolnemu. Osady facji
mieszanych wystêpuj¹ we wszystkich badanych profilach cho-
cia¿ wzajemne proporcje miêdzy poszczególnymi typami osa-
dów s¹ zmienne w poszczególnych profilach (fig. 5–9).

W osadach dolnego aszgilu (katu górnego) dominuje fa-
cja i³owców marglistych z podrzêdn¹ iloœci¹ margli. Takie
wykszta³cenie dolnego aszgilu jest charakterystyczne dla
wiêkszoœci profilów zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckie-
go: Hel IG 1, Lêbork IG 1, Koœcierzyna IG 1, Gdañsk IG 1.

Bardziej marglisty charakter osadów dolnego aszgilu wystê-
puje tylko w profilu Bia³ogóra 2.

W osadach górnego aszgilu (hirnancie bez najwy¿szej
czêœci) dominuje facja marglista; przyk³adem mog¹ byæ pro-
file Lêbork IG 1 oraz Gdañsk IG 1 (fig. 7, 9). Facja wapieni
marglistych wystêpuje w profilu Bia³ogóra 2 (fig. 6). Naj-
bardziej silikoklastyczny charakter wykazuj¹ osady hirnantu
w profilu Koœcierzyna IG 1, wykszta³cone jako i³owce mar-
gliste (fig. 8).

Makroskopowo w ska³ach tych stwierdza siê obecnoœæ
skorupek ramienionogów zawiasowych oraz trylobitów,
a tak¿e w niektórych interwa³ach stratygraficznych skamie-
nia³oœci œladowe. Ska³y wêglanowe hirnantu reprezentowa-
ne s¹ przez madstony i wakstony bioklastyczne (tabl. II, fig.
7, 8), miejscami s³abo zbioturbowane. Ziarna szkieletowe
tworz¹ g³ównie fragmenty trylobitów i ramienionogów oraz
skorupki ma³¿oraczków. Materia³ ziarnowy jest Ÿle wysorto-
wany. Wœród sk³adników allochemicznych stwierdzono nie-
zbyt liczne, s³abo wysortowane i ma³o pokruszone fragmen-
ty skorupek ramienionogów, pancerzy trylobitów (tabl. II,
fig. 7; tabl. III, fig. 1), rzadko ma³¿oraczków, a tak¿e inny
niezidentyfikowany detrytus. Szcz¹tki organiczne s¹ dobrze
zachowane, nieobtoczone, s³abo wysortowane, z przewag¹
du¿ych fragmentów, a niekiedy ca³ych skorupek ramienio-
nogów. Miejscami wystêpuj¹ nieregularnego kszta³tu sku-
pienia amorficznej materii organicznej (tabl. III, fig. 2).

Stwierdzono nierównomierne rozmieszczenie grubszych
sk³adników allochemicznych w marglach i wapieniach mar-
glistych (np. bioklastów), drobnych silikoklastyków i mu³u
wapiennego; w górnym kacie, w profilu Koœcierzyna IG 1,
na g³êbokoœci 4396,5 m w zbioturbowanych ciemnoszarych
marglach i i³owcach marglistych stwierdzono, poza frag-
mentami skorupek ramienionogów i trylobitów, liczne na-
gromadzenia detrytusu mszywio³ów i szkar³upni (tabl. III,
fig. 3, 4). Dobry stan zachowania bioklastów œwiadczy o ich
niedalekim transporcie. Stwierdzone szcz¹tki alg w podob-
nej pozycji stratygraficznej w profilu Hel IG 1 (Modliñski,
1986) mog¹ sugerowaæ erozjê p³ytszych obszarów w okresie
obni¿enia poziomu morza zwi¹zanego z globalnym wyda-
rzeniem Boda w górnym kacie (Fortey, Cocks, 2005).

Interpretacja. Obecnoœæ facji mieszanych w zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego jest odzwierciedleniem pocz¹t-
ku sedymentacji wêglanowej, przy nieprzerwanym od kara-
doku dop³ywie do zbiornika sedymentacyjnego drobnego
materia³u silikoklastycznego.

Œrodowisko sedymentacji osadów facji mieszanych wraz
z wystêpuj¹cym tam zespo³em biotycznym, zdominowanym
przez bentosowe organizmy – trylobity i ramienionogi za-
wiasowe, mo¿na interpretowaæ jako œrodowisko szelfu zew-
nêtrznego, o sedymentacji wêglanowo-silikoklastycznej i si-
likoklastyczno-wêglanowej. Wzajemne relacje miêdzy za-
wartoœci¹ mu³u wapiennego i terygenicznego w osadzie, jak
równie¿ stopieñ natlenienia w strefie dennej okreœlony bada-
niami litofacjalnymi, a tak¿e paleontologicznymi i geoche-
micznymi (interpretowanymi w dalszej czêœci pracy) ulega³y
zmianie.
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Fig. 5. Profil stratygraficzny, litologia, zespo³y biotyczne oraz œrodowiska sedymentacji
i zgeneralizowana lokalna krzywa zmian wzglêdnego poziomu morza dla górnego ordowiku i rhuddanu w otworze Hel IG 1

(przyk³ad ci¹g³oœci sedymentacji na granicy ordowik/sylur)
1 – Akidograptus ascensus Davies, g³êb. 2971,1 m; 2 – Parakidograptus acuminatus (Nicholson), g³êb. 2970,2 m; 3 – Cystograptus vesiculosus (Nicholson),
g³êb. 2969,3 m; 4 – Normalograptus avitus (Davies), g³êb. 2971,3 m; 5 – Normalograptus ?persculptus (Elles et Wood), g³êb. 2971,3 m, 6 – Planolites isp.,
g³êb. 2971,3 m; 7 – Planolites isp. oraz wczesne stadium rozwoju graptolita rodzaju ?Akidograptus; g³êb. 2971,3 m; 8 – Eostropheodonta hirnantensis
(M’Coy), g³êb. 2972,5 m; 9 – Kinnella kielanae (Temple), g³êb. 2972,5 m; 10 – Mucronaspis mucronata Brongniart, pygidium, g³êb. 2973,5 m, 11 – Mucrona-
spis mucronata Brongniart, cephalon, g³êb. 2973,5 m; 12, 13 – Tretaspis cf. granulata (Wahlenberg) czêœci cephalonu, g³êb. 2976,5 m

Stratigraphic section, lithology, biotic assemblages, depositional environments
and generalized relative sea level curve for the Upper Ordovician and Rhuddanian in the Hel IG 1 borehole

(an example of depositional continuity at the Ordovician/Silurian boundary)

1 – Akidograptus ascensus Davies, depth 2971.1 m; 2 – Parakidograptus acuminatus (Nicholson), depth 2970.2 m; 3 – Cystograptus vesiculosus (Nicholson),
depth 2969.3 m; 4 – Normalograptus avitus (Davies), depth 2971.3 m; 5 – Normalograptus ?persculptus (Elles et Wood), depth 2971.3 m, 6 – Planolites isp.,
depth 2971.3 m; 7 – Planolites isp. and the early ontogenic stage of ?Akidograptus; depth 2971.3 m; 8 – Eostropheodonta hirnantensis (M’Coy), depth
2972.5 m; 9 – Kinnella kielanae (Temple), depth 2972.5 m; 10 – Mucronaspis mucronata Brongniart, pygidium, depth 2973.5 m; 11 – Mucronaspis mucronata
Brongniart, cephalon, depth 2973.5 m; 12, 13 – Tretaspis cf. granulata (Wahlenberg), parts of cephalon, depth 2976.5 m
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Fig. 6. Profil stratygraficzny, litologia, zespo³y biotyczne oraz œrodowiska sedymentacji w otworze Bia³ogóra 2

Stratigraphic section, lithology, biotic assemblages and depositional environments in the Bia³ogóra 2 borehole
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Fig. 7. Profil stratygraficzny, litologia, zespo³y biotyczne oraz œrodowiska sedymentacji w otworze Lêbork IG 1

Stratigraphic section, lithology, biotic assemblages and depositional environments in the Lêbork IG 1 borehole
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Facja piaskowców i mu³owców

Facjê tê reprezentuj¹ piaskowce drobnoziarniste i œrednio-
ziarniste, nierównoziarniste, niewysortowane, jasno- lub
ciemnoszare, prze³awicane soczewkami i smugami mu³ow-
ców i margli piaszczystych (tabl. I, fig. 1, 2; tabl. II, fig. 5).
Wystêpuj¹ one w formie warstewek lub czêœciej nieregular-
nych, smu¿ystych wtr¹ceñ lub soczewek, o mi¹¿szoœci od
1,0 do 10,0 cm, w obrêbie margli lub wapieni marglistych.
W d³u¿szych odcinkach profilu mo¿na zaobserwowaæ

soczewki lub smugi piaskowca przedzielone klastami i so-
czewkami marglistymi (tabl. I, fig. 2). W piaskowcach tych
nie zaobserwowano warstwowania ani laminacji.

Klasyfikacjê piaskowców przeprowadzono na podstawie
podzia³u Pettijohna i innych (1972). Wed³ug tej klasyfikacji
utworów terygenicznych, w tym piaskowców, osady oma-
wianej facji odpowiadaj¹ wakom litycznym.

W ska³ach tych sk³adnikiem dominuj¹cym iloœciowo s¹
ziarna kwarcu (tabl. IV). Okruchy skalne, takie jak okruchy
ska³ marglistych (tabl. IV, fig. 4) i fosforanowych (tabl. IV,
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Fig. 8. Profil stratygraficzny, litologia, zespo³y biotyczne oraz œrodowiska sedymentacji i zgeneralizowana lokalna krzywa
zmian wzglêdnego poziomu morza dla górnego ordowiku i rhuddanu w otworze Koœcierzyna IG 1

(przyk³ad nieci¹g³ej sedymentacji i erozji na granicy ordowik/sylur)

Stratigraphic section, lithology, biotic assemblages and depositional environments
and generalized local sea level curve for the Upper Ordovician and Rhuddanian in the Koœcierzyna IG 1 borehole

(an example of discontinuity and erosion at the Ordovician/Silurian boundary)

Fig. 9. Profil stratygraficzny, litologia, zespo³y biotyczne oraz œrodowiska sedymentacji w otworze Gdañsk IG 1

Stratigraphic section, lithology, biotic assemblages and depositional environments in the Gdañsk IG 1 borehole



fig. 6) wystêpuj¹ w niewielkiej iloœci. Obserwowano ziarna
kwarcu monokrystaliczne oraz polikrystaliczne (tabl. IV, fig.
1). Wiêksze ziarna kwarcu bywaj¹ obtoczone, ale spotyka siê
te¿ ostrokrawêdziste. Stopieñ wysortowania ziaren jest bardzo
niski, ich wielkoœæ waha siê od 0,1 do 2,0 mm. Sporadycznie,
jak np. w profilu Lêbork IG 1, wielkoœæ ziaren kwarcu docho-
dzi do 8 mm (Modliñski, 1982a). Inne sk³adniki ziarniste, ta-
kie jak: glaukonit, mikroblaszki muskowitu, ziarna skaleni,
wystêpuj¹ akcesorycznie.

Spoiwo stanowi substancja ilasta z domieszk¹ wodoro-
tlenków ¿elaza. Szczególnie du¿a domieszka wodorotlen-
ków ¿elaza w spoiwie piaskowców pochodz¹cych z profilu
Koœcierzyna IG 1 nadaje im barwê ciemn¹, prawie czarn¹
(tabl. IV, fig. 5). W opisywanych ska³ach wystêpuj¹ tak¿e
terygeniczne ziarna kwarcu pochodz¹ce ze starszych ska³
osadowych, jak i ziarna wulkaniczne oraz metamorficzne.
Niejednokrotnie bowiem pod mikroskopem obserwuje siê
ziarna kwarcu lub ich fragmenty ostrokrawêdziste, kan-
ciaste, a nawet szpikulcowate pochodzenia piroklastycznego
(tabl. IV, fig. 6) oraz kwarc pochodz¹cy ze ska³ metamor-
ficznych (metamorfizm ciœnieniowy) (tabl. IV, fig. 2, 3).

Omawiane osady wystêpuj¹ we wszystkich profilach za-
chodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego. Ich pozycjê straty-
graficzn¹ w analizowanych profilach przedstawiono na figu-
rach 5–9. W profilu Hel IG 1 (fig. 5) facja ta wystêpuje
na g³êb. 2971,6–2972,0 m, w profilu Bia³ogóra 2 (fig. 6)
prze³awicenia drobnoziarnistego piaskowca, piaszczystego
marglu i mu³owca wystêpuj¹ na g³êb. 2604,7 do 2604,9 m,
w Lêborku IG 1 (fig. 7) – 3273,1–3273,4 m, w Koœcierzynie
IG 1 (fig. 8) – 4394,0–4394,3 m, w profilu Gdañsk IG 1 (fig.
9) – 3089,0–3089,2 m, a w nieilustrowanym profilu Dêbki 2
na g³êb. 2594,7–2595,7 m.

Wystêpuj¹ca w najwy¿szym ordowiku, hirnancie, facja
piaskowców i mu³owców obejmuje wy¿sz¹ czêœæ formacji
z Prabut. Jej mi¹¿szoœæ waha siê od 0,2 do 1,0 m. Czêsto od-
dzielona jest od m³odszych osadów – i³owców rhuddanu
ni¿szego, powierzchni¹ nieci¹g³oœci sedymentacyjnej i po-
wierzchni¹ erozji podmorskiej (tabl. I, fig. 1). Przyk³adem
mog¹ byæ profile Koœcierzyna IG 1 (fig. 8), oraz Gdañsk
IG 1 (fig. 9).

Interpretacja. Osady facji piaskowców s¹ najp³ytszym
ogniwem w ordowickiej sukcesji osadowej. Brak wysorto-
wania oraz ich bez³adna struktura wskazuj¹, ¿e mog³y byæ
deponowane w warunkach sztormowych i zbioturbowane
w strefie przejœciowej szelfu i dolnego przybrze¿a.

Obecnoœæ grubszych silikoklastyków w górnej czêœci ni¿-
szego hirnantu mo¿e dokumentowaæ maksimum sp³ycenia
i erozji w obszarach alimentacyjnych, w okresie obni¿enia
wzglêdnego poziomu morza na obszarze paleobasenu ba³tyc-
kiego.

Powy¿ej facji piaskowców i mu³owców nastêpuje „po-
wrót” facji ilastej w najwy¿szym hirnancie i rhuddanie (fig.
5–9). Podobnie jak w karadoku, facja ta zwi¹zana jest ze œro-
dowiskiem górnego sk³onu i szelfu zewnêtrznego. Zmiana
charakteru osadu z facji grubszych silikoklastyków na facjê
ilast¹ (i³owce z graptolitami) jest zwi¹zana z globaln¹ trans-

gresj¹ morsk¹, która rozpoczê³a siê w poziomie persculptus
i odzwierciedli³a siê w zapisie osadowym górnego ordowiku
wielu basenów sedymentacyjnych rozpoœcieraj¹cych siê na
peryferiach Gondwany, Laurencji, Ba³tyki, po³udniowych
Chin i innych paleokontynentów (Williams, 1988; Loydell,
1998; Lüning i in., 2000; Armstrong i in., 2009).

Analiza sedymentologiczna
i³owców z pogranicza ordowiku i syluru

– implikacje paleoœrodowiskowe

Analizowane przy u¿yciu SEM próbki ska³ nale¿¹ do fa-
cji i³owców wystêpuj¹cej na pograniczu ordowiku i syluru
oraz w najni¿szym rhuddanie.

Obserwacje sedymentologiczne i³owców przeprowadzono
na podstawie analizy próbek z profilów Hel IG 1 oraz Koœcie-
rzyna IG 1. W przypadku profilu Hel IG 1, oprócz próbek
z pogranicza ordowiku i syluru, analizowano dla porównania
próbkê i³owca karadoku. Badania przy u¿yciu mikroskopu
skaningowego koncentrowa³y siê na badaniu cech laminacji,
ziaren detrytycznych i form wystêpowania minera³ów akceso-
rycznych, w tym przede wszystkim pirytu.

Cechy laminacji w i³owcach s¹ wa¿nym czynnikiem
s³u¿¹cym okreœleniu œrodowiska sedymentacji oraz proce-
sów jakie zachodzi³y podczas ich sedymentacji, w szczegól-
noœci zwi¹zanych z energi¹ œrodowiska, warunkami redoks,
wp³ywaj¹cymi na obecnoœæ lub brak bioturbacji i dop³ywem
materia³u detrytycznego z l¹du (O’Brien i in., 1998; Schie-
ber, 1998). Gêsta, ci¹g³a laminacja w i³owcach wyra¿ona
p³askim u³o¿eniem i równoleg³¹ orientacj¹ ³usek illitowych,
przy braku ziaren detrytycznych grubszej frakcji, odpowiada
sedymentacji w g³êbszym, oddalonym od brzegu i anaerobo-
wym œrodowisku, w którym dominuje sedymentacja z za-
wiesiny. Przypadkowe u³o¿enie ³usek illitu, w po³¹czeniu
z wyklinowywaniem siê i przerywaniem ci¹g³oœci lamin lub
ich ca³kowity brak, wskazuje na bioturbacje, a wiêc tak¿e
i obecnoœæ tlenu w dennej strefie (O’Brien i in., 1998). Wy-
klinowywanie siê lamin w po³¹czeniu z obecnoœci¹ kwarcu
i innych ziaren detrytycznych frakcji py³owej mo¿e wskazy-
waæ na podwy¿szenie energii wód i dzia³alnoœæ pr¹dów den-
nych przypuszczalnie w p³ytszym œrodowisku. Laminacja
falista natomiast mo¿e powstawaæ, jak sugeruje Schieber
(1998), przy wspó³udziale bentonicznych mikroorganizmów
(mat mikrobialnych). Zgodnie z powy¿sz¹ charakterystyk¹,
nieuporz¹dkowana lub s³abo uporz¹dkowana struktura
i³owców, stanowi¹ca zwykle odzwierciedlenie bioturbacji,
oraz obecnoœæ znacznej iloœci ziaren detrytycznych, g³ównie
kwarcu, œwiadczy o stosunkowo p³ytkowodnym charakterze
sedymentacji oraz o suboksyczno-dysoksycznych warun-
kach panuj¹cych w strefie dennej. Równoleg³a, ci¹g³a lamina-
cja wskazuje na sedymentacjê w œrodowisku niskoenerge-
tycznym i anoksycznym.

W analizie paleoœrodowiskowej facji ilastej z pogranicza
ordowiku i syluru oraz rhuddanu obni¿enia ba³tyckiego wy-
korzystano tak¿e morfologiê ziaren pirytu, wielkoœæ fram-
boidów pirytowych oraz ich iloœæ (wzglêdne wzbogacenie
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w stosunku do innych próbek). Wystêpowanie pirytu fram-
boidalnego w osadach zwi¹zane jest ze œrodowiskiem dy-
soksycznym i anoksycznym w tym euksynicznym. Wielkoœæ
framboidów pirytowych jest zale¿na od warunków œrodowi-
skowych panuj¹cych na dnie zbiornika sedymentacyjnego,
œciœlej od stopnia jego niedotlenienia. Ma³o urozmaicone
wielkoœciowo framboidy, z przewag¹ drobnych, o wielkoœci
<5 μm, powstaj¹ w silnie niedotlenionym œrodowisku odpo-
wiadaj¹cym warunkom anoksycznym i euksynicznym. Wiêk-
sze zró¿nicowanie wielkoœci framboidów pirytowych oraz
obecnoœæ du¿ych, o œrednicy >10 μm, œwiadczyæ mo¿e
o mniejszym deficycie tlenu w œrodowisku, odpowiada-
j¹cym dysoksji (Wignall, Newton, 1998; Zatoñ i in., 2008).
Inne formy pirytu, np. piryt euhedralny, mog¹ powstawaæ
w oksycznych warunkach œrodowiskowych (op. cit.).

Profil Hel IG 1

Próbka z g³êbokoœci 2971,3 m

Opis makroskopowy. Próbka ta pochodzi z pogranicza
ordowiku i syluru. Jest to i³owiec masywny, szary, niewy-
kazuj¹cy ³upliwoœci. Na powierzchniach ska³y wystêpuj¹ ska-
mienia³oœci œladowe oraz sikule graptolitów i formy reprezen-
tuj¹ce wczesne stadia rozwoju graptolitów. Wspó³wystêpo-
wanie graptolitów i skamienia³oœci œladowych na powierzchni
warstw wskazuje na suboksyczne warunki sedymentacji
(Podhalañska, 2003a, 2005).

Cechy mikrofacjalne. Osad, w których stwierdzono
wspó³wystêpowanie graptolitów i skamienia³oœci œlado-
wych, mikroskopowo jest i³owcem mu³owcowym, nielami-
nowanym lub ze s³abo i sporadycznie wyra¿on¹ laminacj¹,
podkreœlon¹ obecnoœci¹ lamin wzbogaconych w materia³
frakcji mu³owcowej oraz smugami wzbogaconymi w piryt.

W obrazie SEM (tabl. VII) ska³a ta jest i³owcem z do-
mieszk¹ ziaren detrytycznych frakcji mu³kowej. Podstawo-
wym minera³em ilastym jest illit; inne minera³y detrytyczne to
kwarc i skalenie. Poza tym wystêpuj¹ kryszta³y dolomitu oraz
framboidy pirytowe. £uski illitu zwykle nie s¹ uporz¹dkowa-
ne (tabl. VII, fig. 1); laminy s¹ przewa¿nie nieci¹g³e, rzadko
dobrze wykszta³cone (tabl. VII, fig. 2). Miêdzy ³uskami illitu
stwierdzono ziarna kwarcu ró¿nej wielkoœci oraz pojedyncze
ziarna skaleni (tabl. VII, fig. 1; tabl. VIII, fig. 1). Charaktery-
styczne dla tej próbki jest powszechne wystêpowanie, wi-
doczne w obrazie skaningowym, bardzo dobrze wykszta³co-
nych agregatów z³o¿onych z wyd³u¿onych kryszta³ów cele-
stynu (tabl. VII, fig. 3).

Piryt wystêpuj¹cy makroskopowo w formie smug stano-
wi zbiór ró¿nej wielkoœci framboidów, m.in. o wielkoœci
> 10 μm (tabl. VII, fig. 4; tabl. VIII, fig. 2). Warstewki fram-
boidów miêdzy ³useczkami illitu mog¹ wskazywaæ na mi-
krobialn¹ genezê pirytu (tabl. VIII, fig. 2).

Interpretacja. Przedstawione powy¿ej cechy makro- i mi-
krofacjalne osadu ³¹cznie z niektórymi geochemicznymi
wskaŸnikami warunków redoks (fig. 10) pozwalaj¹ na okre-
œlenie warunków sedymentacji kompleksu i³owców z pogra-
nicza ordowiku i syluru. Obecnoœæ szarych (a nie czarnych)
i³owców, w których obok zespo³u planktonicznych graptoli-

tów wystêpuj¹ skamienia³oœci œladowe bentosowych nie-
szkieletowych organizmów, wskazuje na umiarkowane nie-
dotlenienie w strefie dennej oraz w kolumnie wody.

Nieuporz¹dkowana struktura i³owców, brak dobrze wy-
kszta³conych lamin illitowych, du¿a iloœæ ró¿norodnych sk³ad-
ników detrytycznych frakcji mu³kowej œwiadczy, ¿e i³owce te
powsta³y w stosunkowo p³ytkim œrodowisku, w którym zazna-
cza³ siê wyraŸny wp³yw l¹du na sedymentacjê. Brak drobnej la-
minacji poziomej charakterystycznej dla drobnoziarnistych sili-
koklastyków, powstaj¹cych w g³êbszym i anoksycznym œrodo-
wisku, œwiadczyæ mo¿e o suboksycznych warunkach sedymen-
tacji w pocz¹tkowej fazie rozwoju sedymentacji ilastej, zwi¹za-
nej ze wstêpn¹ faz¹ pog³êbienia zbiornika morskiego w okresie
ocieplenia klimatycznego w póŸnym ordowiku.

Za tak¹ interpretacj¹ przemawiaj¹ tak¿e du¿e rozmiary
wystêpuj¹cych w tej próbce framboidów pirytowych, wy-
nosz¹ce > 10 μm. Niektóre osi¹gaj¹ œrednicê 15 μm.

Cechy makroskopowe, takie jak: szara barwa osadu oraz
wspó³wystêpowanie fauny planktonicznej i bezskorupowe-
go bentosu równie¿ wskazuj¹ na suboksyczne warunki sedy-
mentacji.

Parametry geochemiczne, takie jak niewielkie zawartoœci
TOC (0,59) oraz inne wskaŸniki geochemiczne okreœlaj¹ce
warunki redoks w strefie dennej (V/Cr =1,3; Th/U =1,7) (por.
fig. 10) tak¿e potwierdzaj¹ niewielki stopieñ stresu œrodowi-
skowego, spowodowanego umiarkowanym niedotlenieniem.

Drobnoziarniste silikoklastyki wystêpuj¹ce na pograni-
cza ordowiku i syluru w profilu Hel IG 1 mo¿na uznaæ za
osad powsta³y we wczesnej fazie pog³êbiania siê zbiornika
morskiego w strefie zewnêtrznego szelfu w warunkach dys-
aerobowych.

Próbka z g³êbokoœci 2971,0 m

Wiek próbki, ustalony na podstawie graptolitów, odpo-
wiada poziomowi ascensus rhuddanu. Jest to czarny i ciemno-
szary i³owiec z licznymi graptolitami, w mikroskopie optycz-
nym wykazuj¹cy drobn¹ laminacjê równoleg³¹ oraz obecnoœæ
du¿ych kryszta³ów pirytu (tabl. II, fig. 3). W SEM wykazuje
on bardziej uporz¹dkowan¹ strukturê ni¿ i³owiec z próbki
z g³êb. 2971,3 m, potkreœlon¹ obecnoœci¹ drobnej laminacji
poziomej. Wystêpuj¹ tu framboidy pirytowe nie przekra-
czaj¹ce œrednicy 5 μm. Iloœæ grubszego materia³u detrytycz-
nego jest tak¿e mniejsza ni¿ w próbce z g³êb. 2971,3 m, odpo-
wiadaj¹cej pograniczu ordowiku i syluru.

Interpretacja. Charakterystyka i³owca (drobna laminacja
równoleg³a, brak bioturbacji, niewielka œrednica frambo-
idów pirytowych) wskazuje na sedymentacjê w warunkach
wiêkszego deficytu tlenowego w œrodowisku oraz o znacz-
nie ograniczonym, w porównaniu z poprzedni¹ próbk¹,
dop³ywie grubszego materia³u detrytycznego do ulegaj¹cego
pog³êbieniu zbiornika sedymentacyjnego.

Parametry geochemiczne (TOC = 1,77; V/Cr = 2,07;
Th/U = 1,1) potwierdzaj¹ zwiêkszenie deficytu tlenowego
w strefie dennej zbiornika, w porównaniu do starszych stra-
tygraficznie osadów reprezentowanych przez próbkê z g³êb.
2971,3 m (fig. 10).
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Próbka z g³êbokoœci 2969,5 m

Wiek tej próbki, ustalony na podstawie graptolitów, od-
powiada górnej czêœci poziomu acuminatus. I³owiec po-
chodz¹cy z tej próbki wykazuje du¿e podobieñstwo do
i³owca poziomu ascensus.

Jest to czarny i³owiec, wykazuj¹cy doœæ wyraŸn¹ drobn¹
laminacjê wyra¿on¹ równoleg³ym i lekko falistym u³o¿eniem
³usek illitowych. Podstawowym minera³em jest illit. Poza tym
wystêpuj¹ tu nieliczne ziarna kwarcu frakcji mu³kowej roz-
proszone miêdzy ³uskami illitu. Piryt wystêpuje w formie licz-
nych framboidów, o œrednicy od 4 do 8 μm lub miêdzy ³uskami
illitu w formie nieregularnych skupieñ gêsto upakowanych
ma³ych kryszta³ów o œrednicy < 1μm (tabl. VIII, fig. 4).

Interpretacja. Dobrze wyra¿ona p³askim u³o¿eniem ³usek
illitu laminacja pozioma lub lekko falista wskazuje na spo-
kojn¹ sedymentacjê w g³êbszej i bardziej oddalonej od brze-
gu strefie zbiornika morskiego, poni¿ej maksymalnej sztor-
mowej podstawy falowania.

Obecnoœæ wy³¹cznie organizmów planktonicznych, brak
skamienia³oœci œladowych, œrednie, nie przekraczaj¹ce kilku
mikronów wielkoœci framboidów pirytowych sugerowaæ
mog¹ wzrost niedotlenienia kolumny wody i strefy dennej
w dobie acuminatus (niska dysoksja – sensu Zatoñ i in.,
2008 – w stosunku do wczeœniejszego etapu sedymentacji
ilastej w basenie w poziomie persculptus i ascensus).

Próbka z g³êbokoœci 2968,0 m

W i³owcach z tej g³êbokoœci wystêpuj¹ graptolity mono-
serialne reprezentuj¹ce poziom cyphus (Podhalañska, 2005).

Ska³a jest ciemnoszara, miejscami lekko wapnista; nie
wykazuje ³upliwoœci. W mikroskopie optycznym jest jedno-
rodna lub s³abo laminowana; wielkoœæ ziaren odpowiada
frakcji ilastej. Badania w SEM pozwoli³y stwierdziæ, ¿e do-
minuj¹cym minera³em jest illit, akcesorycznie wystêpuj¹:
kalcyt (tabl. IX, fig. 1), kwarc, skaleñ potasowy, ³yszczyki.
Piryt tworzy nieregularne skupienia ma³ych kryszta³ów, po-
dobnie jak to stwierdzono w próbce z g³êb. 2969,5 m. Ziarna
detrytyczne, takie jak kwarc, skalenie i ³yszczyki, s¹ drobne;
ich wielkoœæ nie przekracza zwykle kilku mikronów. Drob-
no³useczkowa odmiana illitu tworzy zwykle ci¹g³e laminy,
u³o¿enie ³usek illitu jest uporz¹dkowane (tabl. IX, fig. 1).

Interpretacja. Uporz¹dkowana przewa¿nie struktura i³owca,
wyra¿aj¹ca siê równoleg³ym u³o¿eniem ³usek illitu, mo¿e suge-
rowaæ brak bioturbacji i warunki niskoenergetyczne w strefie
szelfu zewnêtrznego i sk³onu (?) w warunkach anoksycznych.
Parametry geochemiczne (TOC = 6,8; V/Cr = 3,5; Th/U = 0,8)
potwierdzaj¹ anoksyczne warunki sedymentacji (fig. 10).

Próbka z g³êbokoœci 2983,45 m

Próbka ta reprezentuje osad wykszta³cony w facji i³ow-
ców nale¿¹cy do formacji z Sasina. Jest to czarny i³owiec
z graptolitami dokumentuj¹cymi poziom styloideus karado-
ku górnego. G³ównym minera³em jest illit. Akcesorycznie
wystêpuj¹: kwarc, kalcyt i piryt framboidalny o œrednicy
oko³o 5 μm. Miejscami ³uski illitowe u³o¿one s¹ p³asko
i równolegle do siebie, chocia¿ czêœciej obserwowaæ mo¿na
nieregularne ich u³o¿enie.

Interpretacja. Brak dobrze wykszta³conej laminacji p³as-
kiej, czêsto bez³adne u³o¿enie ³usek illitowych mo¿e wska-
zywaæ na sedymentacjê w warunkach podwy¿szonej energii
wód. Wysoka zawartoœæ TOC zmierzona w tej próbce, równa
6,75%, œwiadczy o warunkach anoksycznych i wyklucza
wp³yw bioturbacji na strukturê i³owca.

Profil Koœcierzyna IG 1

Inaczej ni¿ to jest w profilach Hel IG 1 (fig. 5) czy
Bia³ogóra 2 (fig. 6), w profilu Koœcierzyna IG 1 czarne ³upki
poziomu acuminatus s¹ oddzielone od piaskowców hirnantu
wyraŸn¹ powierzchni¹ nieci¹g³oœci o charakterze powierz-
chni erozyjnej, spirytyzowanej, z warstewk¹ rezydualnego
osadu (fig. 8; tabl. III, fig. 5).

Próbka z g³êbokoœci 4393,75 m

Reprezentuje ona i³owce wystêpuj¹ce powy¿ej powierz-
chni erozyjnej. Zawiera graptolity dokumentuj¹ce poziom
acuminatus rhuddanu. Jest to czarny i³owiec wykazuj¹cy
w mikroskopie optycznym wyraŸn¹ laminacjê poziom¹, wy-
ra¿on¹ obecnoœci¹ ciemniejszych lamin ilastych wzbogaco-
nych w substancjê organiczn¹ oraz jaœniejszych o nieco
grubszym ziarnie frakcji mu³kowej (fig. 8; tabl. III, fig. 6).

Badania w SEM wykaza³y, ¿e podstawowym minera³em
ilastym jest illit, wystêpuj¹cy przewa¿nie w formie dobrze
wykszta³conych ³usek tworz¹cych równoleg³e, czêsto lekko
faliste laminy (tabl. IX, fig. 3). Miêdzy laminami illitu wy-
stêpuje doœæ powszechnie piryt w formie drobnych krysz-
ta³ów o œrednicy <1 μm. Piryt ten w formie skupieñ drob-
nych kryszta³ów móg³ powstaæ w miejscu rozk³adu substan-
cji organicznej, prawdopodobnie pochodzenia bakteryjnego
(Podhalañska, 2005). Trudno jednak stwierdziæ, czy pier-
wotnie by³y to bentoniczne maty mikrobialne, czy te¿ p³y-
waj¹ce na powierzchni lub w toni wodnej cjanobakterie, któ-
re po obumarciu, opadaj¹c na dno, utworzy³y skupiska materii
organicznej miêdzy kolejnymi laminami i³u (tabl. III, fig. 8).

Stwierdzono tu tak¿e obecnoœæ pirytu, wykszta³conego
w formie euhedralnych kryszta³ów wystêpuj¹cych razem
z framboidami pirytowymi (tabl. IX, fig. 2), kwarcu, skaleni
oraz doœæ licznych p³ytek prawdopodobnie diagenetycznego
anhydrytu (tabl. IX, fig. 4).

Interpretacja. Z powodu erozji w stropie poziomu mu-
cronata hirnantu, w profilu tym nie wystêpuj¹ osady naj-
wy¿szego hirnantu powsta³e w warunkach umiarkowanego
deficytu tlenowego, zawieraj¹ce pojedyncze graptolity i ska-
mienia³oœci œladowe, wskazuj¹ce na stopniowe zmiany œro-
dowiskowe udokumentowane w ci¹g³ych profilach straty-
graficznych na granicy ordowiku i syluru. Zmiana facji, z fa-
cji piaskowców na facjê i³owców czarnych z graptolitami,
w profilu Koœcierzyna IG 1 jest raptowna, towarzyszy jej
tak¿e wyraŸna zmiana zespo³ów biotycznych odzwiercie-
dlaj¹ca odmienne warunki ekologiczne.

Czarne i³owce z faun¹ wy³¹cznie planktoniczn¹ oraz ich
drobnolaminowana struktura, raptowne zmniejszenie œrednicy
ziarna z frakcji piaszczystej na ilast¹, poprzedzone erozj¹ pod-
morsk¹, wskazuj¹ na sedymentacjê zwi¹zan¹ z szybkim
pog³êbianiem zbiornika oraz nag³y wzrost niedotlenienia
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(niska dysoksja i anoksja) w porównaniu do silikoklastyków
(wak kwarcowych i litycznych) górnego ordowiku. Obecnoœæ
doœæ licznych ziaren detrytycznych, kwarcu i skaleni, stwier-
dzona w SEM, sugeruje zwi¹zek z erozj¹ zachodz¹c¹ równole-
gle z zalewem morskim. Wystêpowanie anhydrytu w strefie
granicznej ordowik/sylur potwierdzi³y analizy geochemiczne
(XRD) równie¿ w profilach Hel IG 1 oraz Gdañsk IG 1.
Wspó³wystêpowanie ró¿nych form pirytu mo¿e sugerowaæ dy-
soksyczne warunki sedymentacji (Wignall, Newton, 1998).

WSCHODNIA CZÊŒÆ OBNI¯ENIA BA£TYCKIEGO

Wschodnia czêœæ obni¿enia ba³tyckiego na obszarze Pol-
ski obejmuje teren od linii Wis³y w kierunku wschodnim do
pó³nocno-wschodniej granicy Polski (fig. 1). Linia ta od-
dziela dwa obszary ró¿ni¹ce siê rozwojem facjalnym w or-
dowiku: obszar wschodni, charakteryzuje siê znacznie wiêk-
szym udzia³em osadów wêglanowych oraz wiêksz¹ ich ró¿-
norodnoœci¹ w porównaniu z obszarem zachodnim, którego
sukcesja osadowa jest bardziej monotonna i reprezentowana
w du¿ej mierze przez osady silikoklastyczne. Ró¿nicom fa-
cjalnym odpowiada tak¿e odmienny sk³ad fauny w osadach.
Granicy oddzielaj¹cej zachodni¹ i wschodni¹ czêœæ obni¿e-
nia ba³tyckiego odpowiada granica miêdzy strefami depozy-
cyjnymi w zbiorniku ba³tyckim w ordowiku: stref¹ skañsk¹
a stref¹ centralnoba³toskañsk¹ i litewsk¹ (fig. 1). Odmien-
noœæ rozwoju facjalnego, a tak¿e odmienny charakter fauny
wystêpuj¹cej w osadach wschodniej czêœci basenu ba³tyc-
kiego determinuje stosowanie odmiennego podzia³u litostra-
tygraficznego, biostratygraficznego i regionalnego chrono-
stratygraficznego. W czêœci wschodniej obni¿enia ba³tyckie-
go na obszarze Polski stosowany jest regionalny podzia³
chronostratygraficzny estoñski (zwany te¿ ba³tyckim). Pod-
staw¹ tego podzia³u s¹ piêtra, których stratotypy znajduj¹ siê
przewa¿nie na obszarze Estonii. W zachodniej czêœci, ze
wzglêdu na czêœciowe podobieñstwo rozwoju facjalnego
z obszarami Wielkiej Brytanii, stosowany jest regionalny
podzia³ brytyjski na oddzia³y (fig. 4).

W omawianym regionie, podobnie jak w zachodniej czê-
œci obni¿enia ba³tyckiego, sekwencja ordowiku obejmuje osa-
dy dwóch cykli sedymentacyjnych o charakterze transgresyw-
no-regresywnym. Dolny – tremadocki, sk³adaj¹cy siê z osa-
dów silikoklastycznych czêsto zerodowanych, oraz górny
(rozwiniêty jako osady ilasto-marglisto-wêglanowe) – rozpo-
czynaj¹cy siê od arenigu dolnego, le¿¹cego transgresywnie na
starszych osadach (m.in. Modliñski, Szymañski, 1997), repre-
zentuj¹cy pozosta³¹ czêœæ ordowiku.

Przedmiotem badañ by³y osady pochodz¹ce z profilów:
Lidzbark Warmiñski 3, Bartoszyce IG 1, Barciany 4, znaj-
duj¹cych siê w obrêbie centralnoba³toskañskiej strefy facjal-
nej, oraz z profilu Jezioro Okr¹g³e IG 1, po³o¿onego w obrê-
bie litewskiej strefy facjalnej (fig. 1). Przebieg sedymentacji,
analiza litofacji i biofacji ordowiku górnego i ni¿szej czêœci
syluru wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, wykazuje
daleko id¹ce podobieñstwa do innych obszarów strefy cen-
tralnej Ba³toskandii, a wiêc centralnej Szwecji, pó³nocno-za-
chodniej Litwy i Estonii. W strefie tej, w póŸnym ordowiku

i wczesnym sylurze, powstawa³y osady charakterystyczne dla
nerytycznej sedymentacji zawieraj¹ce wêglany oraz zmienn¹
zawartoœæ sk³adników terygenicznych.

Litostratygrafia

Pierwszy nieformalny schemat podzia³u litostratygraficz-
nego przedstawi³a Tomczykowa (1964). Propozycjê formal-
nego podzia³u zaproponowali Bednarczyk (1996) oraz Mo-
dliñski i Szymañski (1997), a syluru – Modliñski i inni (2006).
Ze wzglêdu na ró¿nice facjalne w ordowiku i sylurze wyró¿-
niono odmienne jednostki litostratygraficzne w zachodniej
i wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego (fig. 4). W ilasto-
-marglisto-wêglanowym kompleksie ordowiku górnego
wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, na obszarze Polski
wyró¿nione zosta³y przez Modliñskiego i Szymañskiego
(op. cit.) nastêpuj¹ce, scharakteryzowane poni¿ej, jednostki
litostratygraficzne (od najstarszych): formacja pstrych wapie-
ni z Kielna, formacja czerwonych wapieni i margli z Mor¹ga,
formacja szarozielonych margli z Ornety. W sylurze ni¿szym
wydzielono formacjê wapieni gruz³owych z Barcian (Modliñ-
ski, in., 2006). Przedmiotem badañ by³y osady formacji
z Mor¹ga, formacji z Ornety oraz formacji z Barcian.

Formacja pstrych wapieni z Kielna, wydzielana wczeœ-
niej jako œrodkowe i górne warstwy pomorskie (Tomczyko-
wa, 1964) oraz jako ogniwo z Kielna i Anio³owa (Bednar-
czyk, 1996), stanowi najstarsz¹ jednostkê litostratygraficzn¹
górnego ordowiku. Wystêpuje ona na ca³ym obszarze
wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, od Gdañska i Pra-
but a¿ po rejon Suwa³k (Modliñski, Szymañski, 1997). For-
macjê tê tworz¹ osady wêglanowe: wapienie organodetry-
tyczne, wapienie margliste o ró¿nej barwie, w górnej czêœci
wapienie z ooidami ¿elazistymi, z licznymi przewarstwie-
niami margli i i³owców oraz powierzchniami erozyjnymi
o charakterze subakwalnym. W osadach tej formacji wystê-
puj¹ trylobity, ramienionogi, g³owonogi, œlimaki, cystoidy
oraz w niektórych interwa³ach graptolity, datuj¹ce tê forma-
cjê na lanwirn – dolny karadok (op. cit.). Formacja z Kielna,
na znacznym obszarze wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyc-
kiego, kontaktuje w górnej czêœci z i³owcami formacji z Sa-
sina (por. fig. 4).

Formacja czerwonych wapieni i ³upków z Mor¹ga. Osa-
dy odpowiadaj¹ce tej formacji wydzielone by³y wczeœniej
przez Tomczykow¹ (1964) jako warstwy mazurskie, a przez
Bednarczyka (1996) jako dolna czêœæ formacji kaszubskiej.
Osady tej formacji wystêpuj¹ we wszystkich badanych pro-
filach, od profilu Prabuty IG 1 na zachodzie po Barciany 4
na wschodzie. Jednostka ta sk³ada siê z ró¿nych typów ska³;
wapieni, margli, i³owców marglistych i ³upków o zmiennych
barwach, w przewa¿aj¹cej czêœci czerwonych. Jej mi¹¿szoœæ
wynosi od zera do kilkunastu metrów. Dominuj¹c¹ grup¹
fauny s¹ trylobity. Znaleziono tu: Tretaspis seticornis Stör-
mer i Illenus cf. roemeri Volborth. Poza tym stwierdzono
wystêpowanie Panderia megalophtalma Linnarson oraz
Staurocephalus sp. (Modliñski, Szymañski, 1997). Obec-
noœæ trylobita Tretaspis seticornis Störmer pozwala korelo-
waæ te osady z warstwami wystêpuj¹cymi bezpoœrednio pod
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osadami z faun¹ Hirnantia na obszarze zachodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego i brzegu kratonu wschodnioeuropejskie-
go (Podhalañska, 2003a). Ekwiwalentem litostratygraficz-
nym tej formacji jest formacja Jonstrop w Szwecji (op. cit),
wiekowo odpowiadaj¹ca ba³tyckiemu piêtru pirgu (dolny
aszgil w podziale brytyjskim).

W profilu Lidzbark Warmiñski 3 udokumentowano jej
obecnoœæ na g³êbokoœci od 1937,5 do 1951,0 m, w profilu
Bartoszyce IG 1 na g³êb. 1838,0–1846,1 m; dla porównania
w profilu Barciany 4 jednostka ta jest silnie skondensowana
stratygraficznie i jej mi¹¿szoœæ wynosi tylko oko³o 1,5 m.

Formacja szarozielonych margli z Ornety jako jednostka
formalna wydzielona przez Modliñskiego i Szymañskiego
(1997), czêœciowo obejmuje wczeœniej wydzielone jednostki
stratygraficzne: warstwy mazurskie (Tomczykowa, 1964)
i górn¹ czêœæ formacji kaszubskiej (Bednarczyk, 1996). For-
macja ta sk³ada siê z szarozielonych margli z przerostami lub
gruz³ami szarych wapieni marglistych. W stropie niektórych
profili wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego wystêpuj¹
osady zawieraj¹ce grubsz¹ frakcjê: jasnoszare wapienie
piaszczyste, zlepieñce i brekcje (Modliñski, Szymañski,
1997). W osadach formacji z Ornety stwierdzono wystêpo-
wanie Mucronaspis mucronata (Brongniart) oraz Eostro-
pheodonta hirnantensis (M’Coy), które wskazuj¹ na górny
aszgil (porkuni). Formacja ta wystêpuje we wszystkich ba-
danych profilach: w profilu Lidzbark Warmiñski 3 na g³êbo-
koœci od 1918,0 do 1937,5 m; w profilu Bartoszyce IG 1 na
g³êb. 1816,7–1838,0 m, a w profilu Barciany 4 na g³êb.
1678,0–1720,0 m.

Formacja wapieni gruz³owych z Barcian jako formalna
jednostka wydzielona przez Modliñskiego i innych (2006),
wystêpuje powy¿ej formacji szarozielonych margli z Orne-
ty, a poni¿ej formacji i³owców z Pas³êka (i³owce z graptoli-
tami wy¿szej czêœci landoweru). W zachodniej czêœci obni¿-
enia ba³tyckiego osady ilaste strefy g³êbokonerytycznej for-
macji i³owców z Pas³êka powstawa³y od pocz¹tku landowe-
ru. Formacja wapieni gruz³owych z Barcian sk³ada siê z peli-
tycznych wapieni z przerostami ilasto-marglistymi o charak-
terystycznej gruz³owej strukturze, powsta³ej, wg Jaworow-
skiego i Modliñskiego (1968), w wyniku budina¿u sedymen-
tacyjnego i procesów osuwiskowych. Osady tej formacji
znane s¹ ze wszystkich badanych profilów. W profilu Lidz-
bark Warmiñski 3 ich dolna granica znajduje siê na g³êb.
1918,0 m, w profilu Barciany 4 – 1678,0 m, a w profilu Bar-
toszyce IG 1 formacja wapieni gruz³owych z Barcian znaj-
duje siê na g³êb. od 1816,7 do 1803,0 m. Górn¹ granicê for-
macji wyznacza pojawienie siê i³owców i ³upków ilastych
wy¿szej czêœci landoweru.

Mi¹¿szoœæ aszgilu oraz dolnej czêœci landoweru jest
wiêksza w porównaniu ze skondensowanymi osadami tego
wieku w brze¿nej, zachodniej czêœci kratonu wschodnio-
europejskiego. Profil litologiczno-stratygraficzny Lidzbark
Warmiñski 3 wraz z zawartoœci¹ charakterystycznej fauny
przedstawione zosta³y na figurze 11. Profile litologiczno-
-stratygraficzne Bartoszyce IG 1, Barciany 4 i Jezioro
Okr¹g³e IG 1 oraz ich korelacjê stratygraficzn¹ przedsta-
wiono na figurze 12.

Charakterystyka facji i mikrofacji

Zapis depozycyjny górnego ordowiku oraz dolnej czêœci
landoweru wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego wykazuje
znacznie wiêkszy udzia³ ska³ wêglanowych w porównaniu do
zachodniej czêœci tego rejonu. Profile Lidzbark Warmiñski 3,
Bartoszyce IG 1 i Barciany 4 (fig. 11, 12) charakteryzuj¹
zmiany litofacjalne zachodz¹ce w centralnoba³toskañskiej
strefie facjalnej, odpowiadaj¹cej generalnie centralnej czêœci
basenu ba³tyckiego; wykszta³cenie litofacjalne ordowiku
w profilu Jezioro Okr¹g³e IG 1 (fig. 12) jest charakterystyczne
natomiast dla litewskiej strefy facjalnej, stanowi¹cej najbar-
dziej proksymaln¹ czêœæ zbiornika ba³tyckiego.

W centralnej czêœci basenu ba³tyckiego (w strefie cen-
tralnoba³toskañskiej) w górnym ordowiku oraz ni¿szej czêœ-
ci landoweru wystêpuj¹ facje mieszane wêglanowo-siliko-
klastyczne ze zmienn¹ zawartoœci¹ obu podstawowych
sk³adników oraz w mniejszym zakresie facje wêglanowe.

Zmiana facji z silikoklastycznej na mieszan¹ wystêpuje
na granicy piêter vormsi i pirgu (granica karadoku i aszgilu).
Na szarozielonych i³owcach dolomitycznych karadoku le¿y
kompleks osadów facji mieszanej, wapieni marglistych
i margli, zwykle o czerwonym zabarwieniu.

Wapienie margliste organodetrytyczne nale¿¹ce do for-
macji czerwonych wapieni i ³upków z Mor¹ga, której wiek
okreœlono na piêtro pirgu (Modliñski, Szymañski, 1997), to
kalkarenity o typie wakstonów bioklastycznych (tabl. V, fig.
1). W dolnej czêœci formacji wystêpuj¹ madstony (tabl. V,
fig. 2). Osady te s¹ najpe³niej wykszta³cone w profilach
Lidzbark Warmiñski 3 i Bartoszyce IG 1, podczas gdy w in-
nych, np. Barciany 4, s¹ one ma³ej mi¹¿szoœci, ulegaj¹c wy-
klinowaniu w kierunku wschodnim. Wœród sk³adników allo-
chemicznych dominuj¹ fragmenty szkar³upni, ma³¿oracz-
ków, ramienionogów i trylobitów.

Wy¿ej le¿¹ce osady formacji z Ornety, nale¿¹ce do piêtra
porkuni (górny aszgil, hirnant) s¹ reprezentowane przez sza-
re i szarozielone margle i wapienie margliste, wystêpuj¹ce
przewa¿nie w wy¿szej czêœci formacji. W osadach tych wy-
stêpuj¹ liczne prze³awicenia szarych wapieni. Sk³adniki ziar-
niste to doœæ liczne, s³abo wysortowane i przewa¿nie pokru-
szone bioklasty: fragmenty (równie¿ du¿e) skorupek ramie-
nionogów (tabl. V, fig. 3), pancerzy trylobitów, ma³¿oracz-
ków i inny niezidentyfikowany detrytus (tabl. V, fig. 4).

Cech¹ charakterystyczn¹ osadów s¹ bioturbacje oraz ska-
mienia³oœci œladowe (tabl. I, fig. 6, 7). Bioturbacje prowadz¹
czêsto do silnego zaburzenia osadu i przerwania ci¹g³oœci
lamin (tabl. VI, fig. 1, 5, 6). Badania mikroskopowe wapieni
wystêpuj¹cych w profilu Lidzbark Warmiñski 3 wykaza³y
obecnoœæ laminacji, wyra¿onej naprzemianleg³ym wystêpo-
waniem laminek mikrytowych i mikrosparytowych (tabl. VI,
fig. 2–4). Równoleg³e cienkie laminki, lekko faliste o roz-
p³ywaj¹cych i wyklinowuj¹cych siê konturach, mog³y po-
wstaæ przy udziale mikroorganizmów; ska³a, w tym przypad-
ku, jest biolaminitem (tabl. VI, fig. 3, 4). Strukturom tym to-
warzysz¹ liczne skamienia³oœci œladowe Diplocraterion isp.
(J. Paczeœna, inf. ustna), charakterystyczne dla p³ytkowod-
nych œrodowisk (tabl. VI, fig. 4).
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Sukcesjê osadow¹ ordowiku, reprezentuj¹c¹ najp³ytsz¹
strefê depozycyjn¹ w zbiorniku ba³tyckim, mo¿na udokumen-
towaæ w profilu Jezioro Okr¹g³e IG 1 (fig. 12), opracowanym
pod wzglêdem petrograficznym przez Szymañskiego (2002).
Profil ten, spoœród nielicznych w pó³nocno-wschodniej Pol-
sce, reprezentuje jako jedyny niemal pe³n¹ wêglanow¹ suk-

cesjê ordowiku, przerywan¹ licznymi nieci¹g³oœciami sedy-
mentacyjnymi i powierzchniami rozmyæ. Stosunek ska³ wa-
piennych do silikoklastycznych jest tu najwiêkszy. Piêtro
pirgu wykszta³cone jest g³ównie jako margle w dolnej czêœci
oraz wapienie margliste z detrytusem fauny i glaukonitem
w górnej czêœci. S¹ to g³ównie wakstony i pakstony biokla-
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Fig. 11. Stratygrafia, litologia oraz zespo³y skamienia³oœci
górnego ordowiku i ni¿szego landoweru w profilu Lidzbark Warmiñski 3

1–3 – Walliserodus sp., 4 – ig³a g¹bki; 5 – skorupka ramienionoga zawiasowego; 6, 7 – skamienia³oœci œladowe, Chondrites isp.; 8–10 – Dapsilodus sp.; 11–12
– Cyathochitina campanulaeformis (Eisenack); 13 – m³ode stadium rozwoju graptolita rodzaju ?Normalograptus; 14 – Melanostylus cf. coronifer Eisenack;
15–17 – niezidentyfikowane krzemionkowe szcz¹tki pochodzenia organicznego; 18–22 – Oenonites sp.; 23 – Mochtyella sp.; 24–26 – Amorphognathus tvae-
rensis Bergström; 27–29 – Amorphognathus superbus (Rhodes); 1–13 g³êb. 1917,5 m; 14–23 g³êb. 1918,3 m; 24–29 g³êb. 1956,0 m

Stratigraphy, lithology and fossil assembages
of the Upper Ordovician and lower Landovery in the Lidzbark Warmiñski 3 section

1–3 – Walliserodus sp.; 4 – sponge spicula; 5 – articulate brachiopod shell; 6, 7 – trace fossils, Chondrites isp.; 8–10 – Dapsilodus sp.; 11–12 – Cyathochitina
campanulaeformis (Eisenack); 13 – very early ontogenic stage of graptolite ?Normalograptus; 14 – Melanostylus cf. coronifer Eisenack; 15–17 – unidentified
siliceous organic fragments; 18–22 – Oenonites sp.; 23 – Mochtyella sp.; 24–26 – Amorphognathus tvaerensis Bergström; 27–29 – Amorphognathus superbus
(Rhodes); 1–13 depth 1917.5 m; 14–23 depth 1918.3 m; 24–29 depth 1956.0 m



styczne. W piêtrze porkuni, obok wy¿ej wymienionych osa-
dów wystêpuj¹ wapienie piaszczyste i oolitowe oraz konkre-
cje fosforanowe (op. cit.).

Do facji mieszanej silikoklastyczno-wêglanowej nale¿¹ te¿
wapienie pelityczne i margliste o strukturze gruz³owej formacji
wapieni gruz³owych z Barcian dolnego landoweru (tabl. I, fig.

8). S¹ to madstony z przerostami margla i i³owca (tabl. V, fig.
6). W wapieniach gruz³owych formacji z Barcian wystêpuj¹
skupienia pirytu g³ównie w postaci drobnych rozproszonych
ziaren; framboidalny piryt spotykany jest w iloœciach podrzêd-
nych. Wapienie gruz³owe wystêpuj¹ w najni¿szym sylurze na
ca³ym obszarze wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.
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Fig. 12. Korelacja stratygraficzna ordowiku górnego i ni¿szego syluru w obrêbie centralnoba³toskañskiej
i litewskiej strefy facjalnej na przyk³adzie profilów Bartoszyce IG 1, Barciany 4 i Jezioro Okr¹g³e IG 1

Stratigraphic correlation of the Upper Ordovician and lower Silurian of the Central-Baltoscandian
and Lithuanian facies belts in the Bartoszyce IG 1, Barciany 4 and Jezioro Okr¹g³e IG 1 sections



ZMIANY FACJI
A ZMIANY ŒRODOWISK SEDYMENTACJI

Przeprowadzone badania dotycz¹ce rozwoju facjalnego
górnego ordowiku i najni¿szego syluru w zachodniej i wschod-
niej czêœci obni¿enia ba³tyckiego wykazuj¹, ¿e osady ordowiku
górnego, po ni¿szy hirnant w³¹cznie, reprezentuj¹ regresywne
nastêpstwo facji; utwory wy¿szego hirnantu i rhuddanu stano-
wi¹ pocz¹tek nowego cyklu transgresywno-regresywnego.
Trendy zmian wzglêdnego poziomu morza, przedstawione
w formie lokalnych krzywych skonstruowanych na podstawie
sukcesji osadowej wybranych profilów (fig. 5, 8), odpowia-
daj¹ generalnie zmianom wyra¿onym w formie krzywej (fig.
4) w innych czêœciach Ba³tyki (Nielsen, 2004).

Jak wykaza³y badania, po okresie wysokiego poziomu
morza w górnym karadoku (ni¿szym kacie), który odzwier-
ciedli³ siê na po³udniowo-zachodnim szelfie i sk³onie
Ba³tyki (zachodnia czêœæ obni¿enia ba³tyckiego) depozycj¹
czarnych anoksycznych i³owców z graptolitami, w dolnym
aszgilu (wy¿szym kacie) rozpoczê³a siê sedymentacja,
zwi¹zana z regresj¹ morsk¹; jej wyrazem jest pocz¹tkowo
(w dolnym aszgilu) facja i³owców szarych, a nastêpnie facje
mieszane – wêglanowo-silikoklastyczne i wy¿ej, w dolnym
hirnancie, silikoklastyczno-wêglanowe szelfu zewnêtrznego
aerobowego. Zmiana facji na granicy karadoku i aszgilu
z facji i³owców czarnych z graptolitami, powsta³ych w œro-
dowisku anaerobowego szelfu zewnêtrznego i prawdopo-
dobnie sk³onu, na facjê i³owców szarych i facjê mieszan¹
i³owców marglistych i margli szelfu zewnêtrznego dysaero-
bowego i w hirnancie – aerobowego z faun¹ bentoniczn¹, zo-
sta³a dobrze udokumentowana w profilach Hel IG 1 (fig. 5),
Bia³ogóra 2 (fig. 6), Lêbork IG 1 (fig. 7), Koœcierzyna IG 1
(fig. 8), Gdañsk IG 1 (fig. 9).

Grubszy materia³ silikoklastyczny, wystêpuj¹cy we wszyst-
kich profilach, w formie facji piaskowców i mu³owców górnej
czêœci starszego hirnantu, stanowi najp³ytszy osad górnoordo-
wicko-wczesnolandowerskiej sukcesji osadowej, który móg³
byæ deponowany w warunkach sztormowych i zbioturbowany
prawdopodobnie w œrodowisku przejœciowym szelfu i dolne-
go przybrze¿a (fig. 5–7).

Powy¿ej facji piaskowców i mu³owców w dobie per-
sculptus póŸnego ordowiku nastêpuje zmiana facji na ilast¹,
niekiedy z niewielk¹ domieszk¹ wêglanów, zwi¹zan¹ ze œro-
dowiskiem szelfu zewnêtrznego i górnego sk³onu.

Zmiana facji z piaskowców i mu³owców na facjê i³ow-
ców udokumentowana zosta³a we wszystkich badanych pro-
filach zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego. Zmiana facji
gruboklastycznej na facjê i³owców czarnych zwi¹zana jest
zwykle z erozj¹ oraz luk¹ stratygraficzn¹ na granicy ordo-
wik/sylur (Modliñski, 1982a). Powierzchnia erozyjna, o cha-
rakterze twardego dna, wystêpuje w profilu Koœcierzyna IG1
(fig. 8; tabl. I, fig. 1, tabl. III, fig. 5). W przypadku innych
badanych profilów, jak Hel IG 1, Lêbork IG 1 i Bia³ogóra 2
zmiana z facji grubszych silikoklastyków na facjê ilast¹ jest
stopniowa i wyra¿ona obecnoœci¹ ma³ej mi¹¿szoœci osadów
facji i³owców szarych lub facji mieszanej – i³owców margli-

stych i margli miejscami ze œladami rozmyæ. Profile te wy-
kazuj¹ ci¹g³oœæ stratygraficzn¹ na pograniczu ordowiku i sy-
luru.

Zast¹pienie osadów marglistych lub piaszczystych osa-
dami ilastymi, wskazuj¹ce na pocz¹tek sedymentacji w œro-
dowisku g³êbszego i otwartego morza, jest ró¿nowiekowe,
dlatego te¿ pozycja granicy formacji z Prabut i formacji
z Pas³êka jest heterochroniczna.

Osady ordowiku wystêpuj¹ce we wschodniej czêœci ob-
ni¿enia, obejmuj¹ strefê centralnoba³toskañsk¹ i litewsk¹
zbiornika ba³tyckiego; paleogeograficznie reprezentuj¹ one
obszary po³udniowo-zachodniego szelfu Ba³tyki wraz z de-
presj¹ centraln¹ (fig. 1). Badana sukcesja osadowa ordowiku
górnego, od karadoku górnego do aszgilu (piêtra ba³tyckie
od nabala do porkuni), reprezentowana przez facjê mieszan¹
silikoklastyczno-wêglanow¹, wykazuje nastêpstwo osadów
powsta³ych w warunkach sp³ycania morza.

W okresie maksimum transgresji i wysokiego stanu morza
w karadoku osady ilaste o charakterze otwartomorskim, siê-
ga³y na wschód a¿ na obszary strefy centralnoba³toskañskiej
(Modliñski, 1982a). Od dolnego aszgilu (pirgu) sedymentacja
ma charakter mieszany silikoklastyczno-wêglanowy. Obser-
wowane w badanych próbkach piêtra pirgu, w profilach Lidz-
bark Warmiñski 3, Bartoszyce IG 1 i Barciany 4, zmienny
charakter, iloœæ i wysortowanie sk³adników detrytycznych
osadu mog¹ wskazywaæ na zmienne warunki hydrodynamicz-
ne w zbiorniku, generalnie jednak niskoenergetyczne, odpo-
wiadaj¹ce sedymentacji w warunkach szelfu zewnêtrznego.

W osadach formacji z Ornety, reprezentuj¹cej piêtro por-
kuni, nastêpuje wzrost zawartoœci szarych wêglanów w kom-
pleksie szarozielonych margli i wapieni marglistych. Stwier-
dzone w osadach porkuni w profilu Lidzbark Warmiñski 3
p³ytkowodne skamienia³oœci œladowe, Diplocraterion isp, wy-
stêpuj¹ce w towarzystwie biolaminitów, wskazuj¹ na p³ytsze
œrodowisko sedymentacji osadów formacji z Ornety, w porów-
naniu ze starszymi osadami formacji z Mor¹ga. W stropie nie-
których, blisko le¿¹cych profilów, jak Kêtrzyn IG 1, wystê-
puj¹ wapienie piaszczyste (Modliñski i in., 2002b). Pojawie-
nie siê w wy¿szej czêœci porkuni grubszych silikoklastyków
oraz powierzchni erozyjnych wskazuje na znaczne sp³ycenie
zbiornika i wzrost energii œrodowiska w stropie ordowiku, po-
dobnie jak to jest w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Sukcesja osadowa obserwowana w najbardziej na wschód
wysuniêtym spoœród badanych profilów, Jezioro Okr¹g³e IG
1, potwierdza obecnoœæ osadów górnego ordowiku o coraz
bardziej p³ytkowodnym charakterze. W piêtrze porkuni wy-
stêpuj¹ piaskowce, ooidy, oraz konkrecje fosforanowe, a tak-
¿e detrytus bentosu sesylnego (Szymañski, 2002). Podobne
osady piaszczysto-oolitowe, wystêpuj¹ce w górnej czêœci por-
kuni w obszarach Estonii i Szwecji, s¹ interpretowane jako
osady powsta³e w warunkach niskiego wzglêdnego poziomu
morza (Harris i in., 2004).

Wapienie gruz³owe ni¿szego landoweru reprezentuj¹ osad
zwi¹zany z pog³êbieniem zbiornika morskiego, powsta³y
prawdopodobnie w œrodowisku zewnêtrznego, wêglanowo-
-silikoklastycznego szelfu w warunkach dysaerobowych.
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ZACHODNIA CZÊŒÆ OBNI¯ENIA BA£TYCKIEGO

W obszarze obni¿enia ba³tyckiego, ze wzglêdu na zmien-
noœæ facjaln¹, mo¿liwoœæ wydzielenia jednostek biostraty-
graficznych na podstawie graptolitów koñczy siê na pozio-
mie styloideus górnego karadoku (fig. 4). Powy¿ej tego po-
ziomu graptolity wystêpuj¹ rzadko, g³ównie w formie trud-
nych do oznaczeñ fragmentów rabdozomów. Tylko w nie-
których profilach zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego,
charakteryzuj¹cych siê ci¹g³oœci¹ sedymentacji na granicy
ordowik/sylur, jak np. profil Hel IG 1 (fig. 5), Bia³ogóra 2
(fig. 6) czy Lêbork IG 1 (fig. 7), nieliczne graptolity wystê-
puj¹ce w stropie ordowiku datuj¹ poziom persculptus wy¿-
szego hirnantu.

W osadach m³odszych od poziomu styloideus, g³ówn¹
grup¹ pozwalaj¹c¹ na ustalenie wieku jest bentosowa fauna
trylobitów i ramienionogów. Czêœæ datowañ mo¿e byæ uzu-
pe³niona badaniami Chitinozoa lub konodontów, chocia¿,
szczególnie te ostatnie, wystêpuj¹ rzadko i regionalnie. W ba-
danych osadach wy¿szego katu i hirnantu zachodniej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego ich obecnoœæ nie zosta³a stwierdzona.

Biostratygrafia

Uwagi na temat granicy ordowik/sylur

Najwiêksze kontrowersje dotycz¹ce graptolitowego po-
dzia³u odnosz¹ siê do interwa³u pogranicza ordowiku i sylu-
ru (Podhalañska, 2003b). W 1985 r. Podkomisja Stratygra-
ficzna Systemu Sylurskiego podjê³a uchwa³ê przyjmuj¹c¹
sp¹g poziomu acuminatus za sp¹g syluru (Cocks, 1985).
Wczeœniej granicê tê wyznaczano w sp¹gu poziomu per-
sculptus. Profil Dob’s Linn w po³udniowej Szkocji zosta³
formalnie uznany za stratotyp granicy ordowik/sylur.

Pojawienie siê kosmopolitycznych i charakterystycznych
graptolitów z grupy akidograptidów uznano za dobrze czytel-
ny poziom korelacyjny. Wed³ug Williamsa (1988) „Granica
jest ustanowiona w sp¹gu poziomu Parakidograptus acumi-
natus, wyznaczonego w miejscu pierwszego pojawienia siê
Akidograptus ascensus i Parakidograptus acuminatus, s.l.”

Biozonacja w stratotypowych profilach chiñskich (re-
gion Jangcy) dla granicy ordowik/sylur (Rong i in., 1999;
Chen i in., 2000; Fan, Chen, 2007), jak równie¿ rewizja pro-
filu Dob’s Linn (Melchin, Williams, 2000) zak³ada wydzie-
lenie dwóch poziomów w sp¹gu syluru – ascensus i acumi-
natus, w miejsce jednego poziomu acuminatus, przy czym
w tym przypadku dolna granica ascensus jest doln¹ granic¹
rhuddanu i doln¹ granic¹ syluru.

Prowadzone badania paleontologiczno-biostratygraficz-
ne osadów aszgilu i landoweru w zachodniej czêœci kratonu
wschodnioeuropejskiego pozwoli³y na udokumentowanie
w niektórych profilach, w stropie formacji margli i i³owców
z Prabut, powy¿ej warstw z Tretaspis nale¿¹cych do aszgilu
górnego oraz osadów hirnantu ni¿szego z faun¹ Hirnantia,
graptolitowego poziomu persculptus w hirnancie wy¿szym

(Podhalañska, 2002, 2003a, b). Rhuddan udokumentowany
zosta³ obecnoœci¹ poziomów ascensus, acuminatus, vesicu-
losus i cyphus (Podhalañska, op. cit.).

G³ówn¹ grup¹ skamienia³oœci w zachodniej czêœci obni-
¿enia ba³tyckiego, ze wzglêdów facjalnych, s¹ graptolity.
Bogaty ich zespó³ pozwoli³ na wydzielenie poziomów grap-
tolitowych w hirnancie wy¿szym i rhuddanie. Osady le¿¹ce
bezpoœrednio poni¿ej zawieraj¹ faunê ramienionogów za-
wiasowych oraz trylobitów, przy czym dominuj¹c¹ grup¹ s¹
ramienionogi zawiasowe. Zasiêgi poszczególnych taksonów
oraz poziomy biostratygraficzne przedstawione zosta³y
w profilu Hel IG (fig. 13), który reprezentuje przyk³ad ci¹g-
³ej sedymentacji i dokumentacji biostratygraficznej na grani-
cy ordowik/sylur oraz w profilu Koœcierzyna IG 1 (fig. 14),
w którym na granicy systemów wystêpuje nieci¹g³oœæ sedy-
mentacyjna i luka stratygraficzna.

Poziomy biostratygraficzne

Jak ju¿ wspomniano, w obszarze obni¿enia ba³tyckiego,
ze wzglêdu na zmiennoœæ facjaln¹, mo¿liwoœæ wydzielenia
jednostek biostratygraficznych na podstawie graptolitów
koñczy siê na poziomie styloideus (górny karadok). Osady
aszgilu, poza najwy¿sz¹ czêœci¹ w profilach o ci¹g³oœci
sedymentacji na granicy ordowik/sylur, s¹ datowane przy
pomocy bentosowej fauny – trylobitów i ramienionogów
zawiasowych.

Poziom z Tretaspis seticornis zosta³ wydzielony we
wszystkich badanych profilach powy¿ej ostatniego poziomu
graptolitowego górnego karadoku – styloideus (odpowied-
nik poziomu linearis), datuj¹cego najwy¿sz¹ czêœæ formacji
z Sasina (Podhalañska, 2002). Z powodu zmiany facji z ila-
stej na wêglanowo-silikoklastyczn¹, m³odsze osady ordowi-
ku datowane s¹ zasiêgiem fauny niegraptolitowej. Poziom
z Tretaspis (od nazwy gatunku Tretaspis seticornis Störmer)
jest odpowiednikiem graptolitowych poziomów complana-
tus i anceps wy¿szego katu (dolnego aszgilu). Obejmuje on
utwory pomiêdzy stropem poziomu styloideus a osadami
z Mucronaspis mucronata (Brongniart) i faun¹ Hirnantia.
W profilu Dêbki 2 na g³êb. 2595,7 m w osadach wêglano-
wych, razem z Tretaspis seticornis Störmer oraz Calliops cf.
callicephalus (Hadding) znaleziony zosta³ graptolit Dicello-
graptus ornatus Hopkinson wystêpuj¹cy w aszgilu, w tym
tak¿e w poziomie pacificus rawtheyu (Williams, 1988). Po-
niewa¿ frekwencja graptolitów w aszgilu basenu ba³tyckiego
jest znikoma, znalezisko to mo¿e mieæ znaczenie dla straty-
grafii i korelacji osadów ordowiku w tym rejonie. Poziom
pacificus okreœla wiek osadów na górn¹ czêœæ aszgilu dolne-
go (odpowiednik brytyjskiego piêtra rawthey; fig. 4).

Poziom Mucronaspis mucronata wydzielono na podsta-
wie obecnoœci trylobitów Mucronaspis mucronata (Bron-
gniart), Phillipsinella parabola (Barrande) oraz towarzy-
sz¹cej im faunie ramienionogów zawiasowych Eostro-
pheodonta hirnantensis (M’Coy) i Hirnantia sagittifera
(M’Coy).

Poziom ten wystêpuje we wszystkich badanych profi-
lach, powy¿ej margli i wapieni marglistych bez fauny lub
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z faun¹ trylobitów Calliops callicephalus (Hall), Tretaspis
seticornis Störmer (poziom z Tretaspis seticornis).

Stratygraficznym odpowiednikiem poziomu Mucronaspis
mucronata ni¿szego hirnantu s¹ warstwy zawieraj¹ce ramie-
nionogi zawiasowe nale¿¹ce do tzw. fauny Hirnantia (fig. 4).

Zasiêgi stratygraficzne poszczególnych gatunków trylobi-
tów i ramienionogów poziomu mucronata (Modliñski, 1982b,
1986; Podhalañska, 2005) podano na figurach 13 i 14.

W niektórych ci¹g³ych profilach zachodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego osady z faun¹ Hirnantia wystêpuj¹ miê-
dzy poziomem z Tretaspis seticornis, odpowiadaj¹cemu

graptolitowym poziomom complanatus i anceps wy¿szego
katu, a poziomem persculptus wy¿szego hirnantu, czyli
w ni¿szym hirnancie. Zgodnie z podzia³em stratygraficznym
przedstawionym na figurze 4 s¹ wiekowym odpowiednikiem
poziomu graptolitowego extraordinarius.

Poziom persculptus. W niektórych profilach zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w rejonie £eby poni¿ej pozio-
mu ascensus (= dolna czêœæ poziomu acuminatus) z faun¹
pierwszych akidograptidów, wystêpuje bardzo ma³o uroz-
maicony zespó³ z pojedynczymi okazami Normalograptus
miserabilis Elles et Wood, N. normalis (Lapworth) i ?N. per-
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sculptus (Elles et Wood). Stwierdzono tu tak¿e, charaktery-
styczny dla dolnej czêœci ³upków z Birkhill w standardowym
dla granicy ordowik/sylur profilu Dob’s Linn w Szkocji, ga-
tunek N. avitus (Davies) (Podhalañska, 2002, 2003a). Jest on
wskaŸnikowy dla poziomu persculptus w Dob’s Linn i uwa-
¿any za ewolucyjnego przodka akidograptidów (Melchin,
Williams, 2000). Graptolity te mog¹ datowaæ interwa³ odpo-
wiadaj¹cy najwy¿szemu ordowikowi (poziom persculptus)
w najbardziej pe³nych stratygraficznie profilach g³êboko-
nerytycznej strefy zbiornika ba³tyckiego (Podhalañska,
2003a), dokumentuj¹c obecnoœæ tzw. fauny pre-ascensus
(Koreñ in., 2003). Obecnoœæ poziomu persculptus w Polsce
cytowana by³a wczeœniej w profilu Lêbork IG 1 (Tomczyko-
wa, Tomczyk, 1976; Tomczyk, 1982).

Poziom ascensus (= dolna czêœæ poziomu acuminatus).
W sukcesji graptolitów w wiêkszoœci profilów z rejonu £eby
jako pierwszy pojawia siê Akidograptus ascensus Davies po-
przedzaj¹c pojawienie siê Parakidograptus acuminatus (Ni-
cholson) (Podhalañska, 2002, 2003b). Poziom ascensus jest
wydzielony na podstawie pojawienia siê pierwszego z aki-
dograptidów, a mianowicie Akidograptus ascensus. Jego
górn¹ granicê wyznacza pojawienie siê drugiego z akido-
graptidów – Parakidograptus acuminatus.

Pojawienie siê wy¿ej wymienionych rodzajów – przedsta-
wicieli nowej rodziny Dimorphograptidae – stanowi bardzo

wyraŸn¹ zmianê w zespole graptolitów; obok wymienionych
charakterystycznych form wystêpuj¹ nadal licznie norma-
lograptidy takie jak: Normalograptus normalis (Lapworth),
N. medius (Tornquist), N. angustus (=N. miserabilis Elles
et Wood), znane ze starszego poziomu persculptus. Nie wy-
stêpuje tu ju¿ N. avitus (Davies), charakterystyczny dla ze-
spo³u normalograptidów poziomu persculptus. Pojawia siê tu
tak¿e i wystêpuje g³ównie w tym poziomie Paraclimacograp-
tus innotatus innotatus (Nicholson). Po raz pierwszy te¿ poja-
wia siê Neodiplograptus modestus (Lapworth).

Poziom ten korelowany jest z poziomem ascensus Chin
(Chen i in., 2000), doln¹ czêœci¹ poziomu acuminatus (sensu
Zalasiewicz, Tunnicliff, 1994), doln¹ czêœci¹ poziomu ascen-
sus–acuminatus europejskiej czêœci Perygondwany (Štorch,
1996), poziomem ascensus (sensu Melchin, Williams, 2000).

Poziom acuminatus. Doln¹ granicê wyznacza pojawie-
nie siê gatunku Parakidograptus acuminatus (Nicholson).
Poza gatunkiem wskaŸnikowym wystêpuj¹ nadal wczeœniej-
sze normalograptidy oraz charakterystyczny dla tego pozio-
mu Normalograptus trifilis trifilis (Manck) i Neodiplograp-
tus modestus (Lapworth) (Podhalañska, 2005).

Poziom vesiculosus jest zdefiniowany jako poziom zasiê-
gu gatunku indeksowego. Jego doln¹ granicê wyznacza poja-
wienie siê gatunku Cystograptus vesiculosus (Nicholson).
Górn¹ granicê stanowi zanik gatunku indeksowego i pojawie-

Zapis paleontologiczny 35

Fig. 14. Wystêpowanie i zasiêgi stratygraficzne fauny i skamienia³oœci œladowych w profilu Koœcierzyna IG 1;
zasiêgi stratygraficzne fauny wed³ug obserwacji w³asnych oraz Modliñskiego (1982b)

Distribution and stratigraphic range of fauna and trace fossils in the Koœcierzyna IG 1 section;
stratigraphic range of fauna after the author and Modliñski (1982b)



nie siê Coronograptus cyphus Lapworth. W profilach zachod-
niej czêœci obni¿enia ba³tyckiego poziom vesiculosus jest bar-
dzo dobrze zdefiniowany przez pojawienie siê doros³ych
osobników gatunku Cystograptus vesiculosus (Nicholson),
któremu towarzysz¹ pierwsze graptolity monoserialne: Atavo-
graptus atavus (Jones). Pojawiaj¹ siê te¿ dimorphograptidy.

W stosunku do starszych, wyraŸnie skondensowanych
poziomów graptolitowych, poziom vesiculosus jest pe³niej
wykszta³cony i charakteryzuje siê wiêkszymi mi¹¿szoœcia-
mi, nawet, jak to jest w profilu £eba 8, do kilku metrów
(Podhalañska, 2002).

Poziom cyphus. Doln¹ granicê poziomu wyznacza poja-
wienie siê Coronograptus cyphus Lapworth. Towarzysz¹
mu, obok diplograptidów, inne graptolity monoserialne z ro-
dzajów Pristiograptus, Huttagraptus oraz Monograptus.

Zespo³y biotyczne
w górnym ordowiku i najni¿szym sylurze

Sukcesja osadowa górnego ordowiku i najni¿szego sylu-
ru obni¿enia ba³tyckiego zawiera urozmaicony zapis paleon-
tologiczny ró¿nych grup biotycznych, m.in. graptolitów,
ramienionogów, fauny bezszkieletowej, których dominacja
w poszczególnych ogniwach profilu stratygraficznego by³a
zwi¹zana ze zmianami facji i warunków paleoœrodowiskowych
w okresie póŸnoordowicko-wczesnolandowerskich wydarzeñ
klimatycznych i eustatycznych.

Poni¿ej przedstawiono charakterystykê, nastêpuj¹cych
po sobie w profilu stratygraficznym ordowiku górnego
i pogranicza z sylurem zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyc-
kiego, zespo³ów biotycznych, typowych dla zmieniaj¹cych
siê, wraz ze zmianami œrodowiskowymi, litofacji. Analizê
przeprowadzono na podstawie profilów pochodz¹cych z re-
jonu £eby (Hel IG 1, Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2, £eba 8) oraz
brze¿nej czêœci kratonu wschodnioeuropejskiego (Koœcie-
rzyna IG 1, Lêbork IG 1). Wystêpowanie zespo³ów bio-
tycznych: graptolitów, bentosu (ramienionogów i trylobi-
tów), skamienia³oœci œladowych oraz innych grup fauny,
a tak¿e detrytusu w poszczególnych profilach przedstawio-
no na figurach 5–9.

Zespó³ graptolitów karadoku

W górnym ordowiku zespó³ zdominowany przez faunê
planktoniczn¹ – graptolity i ramienionogi bezzawiasowe –
towarzyszy facji czarnych i³owców formacji z Sasina. Osady
te od ni¿ej le¿¹cych osadów formacji wapieni z Kopalina,
z faun¹ g³ównie bentoniczn¹, oddziela erozyjna powierzch-
nia nieci¹g³oœci sedymentacyjnej, czêsto zwi¹zana z luk¹
stratygraficzn¹ obejmuj¹c¹ czêœæ poziomu Didymograptus
murchisoni lanwirnu, lub te¿ poziom kondensacji, brekcji
fosforanowej oraz ooidów fosforanowych i ¿elazistych.
W poziomie tym wystêpuje kondensacyjne nagromadzenie
skorupek ma³¿oraczków lub konodontów. Powierzchnia ta
odzwierciedla nieci¹g³oœæ sedymentacyjn¹ oraz zwi¹zan¹
z ni¹ erozjê podmorsk¹ (Podhalañska, 2001). I³owce lanwir-
nu górnego i karadoku stanowi¹ osady powsta³e w okresie
transgresji i wysokiego wzglêdnego poziomu morza.

Zmiana litofacji na granicy formacji wapieni z Kopalina
i formacji i³owców z Sasina (fig. 8), odpowiadaj¹ca global-
nemu podniesieniu siê poziomu morza (Ross, Ross, 1992;
Nielsen, 2004), koreluje siê wyraŸnie ze zmian¹ zespo³u bio-
tycznego. W osadach formacji z Sasina podstawow¹ grupê
w zespole stanowi fauna planktoniczna (graptolity), podczas
gdy bentos odgrywa podrzêdn¹ rolê. Osady ilaste z faun¹
graptolitów pojawiaj¹ siê w wy¿szym lanwirnie, przy czym
najwczeœniej w profilu Koœcierzyna IG 1, w którym udoku-
mentowano obecnoœæ poziomu Didymograptus murchisoni
(Modliñski, 1982b). W pozosta³ych profilach i³owce z grap-
tolitami dominuj¹ od poziomu Hustedograptus teretiuscu-
lus, dobrze udokumentowanego nie tylko obecnoœci¹ takso-
nu wskaŸnikowego, ale i ca³ym zespo³em form charakterys-
tycznych (Podhalañska, 1980). Równie¿ w ca³ym profilu ka-
radoku dominuj¹ osady ilaste z graptolitami, w których zi-
dentyfikowano poziomy od Nemagraptus gracilis po Clima-
cograptus styloideus (Modliñski, 1973; Podhalañska, 1980).
Graptolitom towarzyszy, szczególnie w dolnym karadoku,
bogaty zespó³ Chitinozoa (Podhalañska, 1979).

Analiza paleontologiczna wskazuje, ¿e rozkwit zespo³u
graptolitów oraz zwiêkszenie jego bioró¿norodnoœci mia³o
miejsce w karadoku, reprezentuj¹cym okres wysokiego sta-
nu morza. Pojawiaj¹ siê wówczas nowe rodziny i rodzaje
graptolitów (Podhalañska, 1980).

W zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w tym
w brze¿nej czêœci kratonu, która zgodnie z ekologicznym
modelem rozmieszczenia graptolitów (Finney, Berry, 1999)
stanowi ich g³ówn¹ niszê ekologiczn¹, zespó³ graptolitów
jest bardzo liczny i zró¿nicowany taksonomicznie. Cech¹
charakterystyczn¹ jest pojawienie siê rodziny Dicranograpti-
dae i Nemagraptidae. Pierwsze pojawienie siê dikranograpti-
dów i nemagraptidów jest synchroniczne. Pocz¹tkowo s¹ re-
prezentowane przez dwa gatunki, nastêpnie szybko podle-
gaj¹ radiacji. Pojawiaj¹ siê nowe rodzaje Dicellograptus
i Leptograptus oraz nowe gatunki diplograptidów (tabl. X).
Równoczeœnie zanika linia ewolucyjna dolnooordowickich
dichograptidów. Rodzaj Dicellograptus wystêpuje a¿ do
koñca ordowiku razem z diplograptidami: Normalograptus
i Paraorthograptus (Podhalañska, 1980).

Najm³odsze graptolity karadoku, wystêpuj¹ce w strefie
brze¿nej kratonu wschodnioeuropejskiego, to zespó³ pozio-
mów clingani i styloideus, reprezentuj¹cy typy rozwoju pro-
ksymalnego kolonii diplograptidów i ortograptidów: Ortho-
graptus truncatus pauperatus Elles et Wood, O. truncatus
truncatus (Lapworth), Climacograptus spiniferus Ruede-
mann, Diplograptus compactus Elles et Wood, Lasiograp-
tus sp. (tabl. X).

Sk³ad taksonomiczny graptolitów karadoku wystêpu-
j¹cych przy brzegu kratonu oraz w rejonie £eby wykazuje
najwiêksze podobieñstwo do zespo³ów graptolitowych opisy-
wanych z terenu Skanii i Bornholmu (Bergström, Nilsson,
1974; Podhalañska, 1980). Niektóre taksony stwierdzane
w dolnym karadoku rejonu £eby, jak Normalograptus kuc-
kersianus Wiman i Glyptograptus cernuus Jaanusson, znane
by³y do tej pory tylko z platformy wêglanowej Estonii i Szwe-
cji. Analizowany zespó³ graptolitów wykazuje równie¿ du¿e
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pokrewieñstwo do zespo³ów znanych z paleokontynentu
Awalonii (Toghill, 1970) oraz Laurencji (Ross, Berry, 1963).

W zespole planktonicznej fauny karadoku wystêpuj¹
równie¿ cienkoskorupowe bezzawiasowe brachiopody z ro-
dzajów Lingulella, Paterula i Hisingerella, z najbardziej
charakterystyczn¹ kosmopolityczn¹ form¹ Paterula bohemi-
ca Barrande i P. portlocki (Geinitz). Fauna ta towarzyszy
zwykle graptolitom w typowej facji czarnych ³upków, wska-
zuj¹c na podobn¹ strukturê behawioraln¹ i troficzn¹.

Zespó³ biotyczny aszgilu dolnego

Masowe wystêpowanie graptolitów w facji czarnych
i³owców koñczy siê na granicy karadoku i aszgilu.

Zespó³ biotyczny charakterystyczny dla dolnego aszgilu
jest ubogi i zdominowany g³ównie przez trylobity (tabl. XI,
fig. 2–8) W marglach i wapieniach marglistych wystêpuj¹
m.in. trylobity z rodzaju Tretaspis oraz Calliops. W niektó-
rych próbkach dolnego aszgilu profilów Hel IG 1, Bia³ogó-
ra 2 i Koœcierzyna IG 1 obserwowano skamienia³oœci œlado-
we nale¿¹ce do ichnorodzaju Chondrites, wskazuj¹ce na de-
ficyt tlenowy w strefie dennej (tabl. I, fig. 3, 4).

W profilu Koœcierzyna IG 1 na g³êbokoœci 4396,5 oraz
4398,5 m, w obrêbie i³owców marglistych wystêpuje detry-
tus mszywio³ów i szkar³upni (por. fig. 8; tabl. III, fig. 3, 4).
Obecnoœæ wk³adek wêglanów wœród szarych i³owców oraz
detrytusu p³ytkowodnego bentosu, a nawet glonów w profilu
Hel IG 1 (Modliñski, 1986) mo¿e dokumentowaæ globalne
wydarzenie regresywne w póŸnym kacie, tzw. wydarzenie
Boda (Fortey, Cocks, 2005).

W osadach aszgilu dolnego stwierdzono tak¿e obecnoœæ
fragmentów rabdozomów graptolitów. Wystêpuj¹ one w pro-
filu Hel IG na g³êb. 2975,0–2976,0 i 2978,5 m oraz w profilu
Lêbork IG 1 na g³êb. 3276,5 m (Modliñski, 1982b, 1986).
Poza tym szcz¹tki ordowickich graptolitów zosta³y znalezio-
ne w marglach dolnego aszgilu profilu Bia³ogóra 2 (g³êb.
2610,0–2610,5 m) oraz w szarych i³owcach profilu Koœcie-
rzyna IG 1 (fig. 8).

W osadach silikoklastyczno-wêglanowych, razem z trylo-
bitami znaleziono graptolita ?Dicellograptus ornatus Hopkin-
son (tabl. XI, fig. 1), wystêpuj¹cego w standardowym profilu
Dob’s Linn w Szkocji, m.in. w poziomie pacificus (Williams,
1988), bêd¹cym odpowiednikiem górnej czêœci poziomu an-
ceps. Jest to ostatnie wyst¹pienie typowo ordowickich graptoli-
tów z grupy dikranograptidów w osadach zachodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego. Ich rozkwit przypadaj¹cy na karadok by³
zwi¹zany z interwa³em wysokiego wzglêdnego poziomu mo-
rza. Obni¿enie siê poziomu morza spowodowa³o zanik asocja-
cji graptolitów planktonicznych w osadach górnego sk³onu
i zewnêtrznego szelfu kratonu wschodnioeuropejskiego.

Osady z faun¹ Tretaspis charakterystyczne dla dolnego
aszgilu, któremu w podziale ba³tyckim odpowiada piêtro pir-
gu, znane s¹ tylko z centralnej (osiowej) czêœci basenu
ba³tyckiego, odpowiadaj¹cej strefie zewnêtrznego szelfu.
Œrodowiska p³ytkiego szelfu wêglanowego Litwy i Estonii
okupowane by³y w tym czasie przez zespó³ ramienionogów
zawiasowych z grupy pentameridów – Holorhynchus (Kaljo,
Hints, 1996).

Fauna Hirnantia

Fauna Hirnantia stanowi szeroko w œwiecie rozprzes-
trzeniony, o krótkim zasiêgu stratygraficznym, zespó³ ramie-
nionogów zawiasowych. Zespó³ ten uwa¿any jest za p³ytko-
wodny i ch³odnolubny, zwi¹zany z miêkkim osadem. Fauna
ta ewoluowa³a w krótkim czasie i szybko rozprzestrzeni³a siê
w hirnancie w wielu obszarach œwiata. Asocjacja bentoso-
wych ramienionogów nale¿¹cych do fauny Hirnantia znana
jest z hirnantu paleokontynentu Ba³tyki, Awalonii, po³udnio-
wych Chin, Laurencji oraz obszarów Tybetu, Kazachstanu,
po³udniowej Ameryki, pó³nocnej Afryki i innych (Cocks,
Torsvik, 2004; fig. 3A).

Faunê Hirnantia charakteryzuje obecnoœæ takich rodza-
jów ramienionogów zawiasowych jak: Hirnantia, Dalma-
nella, Kinnella, Paromalomena, Eostropheodonta, Plecto-
thyrella i Hindella. Towarzysz¹ jej trylobity z rodzaju Mu-
cronaspis, rzadziej Leonaspis i Brogniartella oraz graptolity
(Chen i in., 2000).

W badanych profilach w Polsce nie stwierdzono wspó³-
wystêpowania fauny Hirnantia i graptolitów. Pierwsze jej po-
jawienie siê ma miejsce powy¿ej osadów z trylobitem Treta-
spis seticornis Störmer (por. fig. 5–9 oraz 13).

W badanym materiale fauna Hirnantia reprezentowana
jest przez nastêpuj¹cy zespó³: Hirnantia–Kinnella–Dalma-
nella–Eostropheodonta–Paromalomena. Razem z brachiopo-
dami, lecz znacznie rzadziej, wystêpuje Mucronaspis mucro-
nata (Brongniart) oraz Phillipsinella parabola (Barrande) cy-
towane w tych wierceniach ju¿ wczeœniej (Modliñski, 1973,
1982b, 1986; Podhalañska, 1980, 1999, 2003a). W zespole ra-
mienionogów oznaczono m.in. Hirnantia sagittifera (M’Coy),
Kinnella kielanae Temple, Eostropheodonta whittingtoni Ban-
croft, E. hirnantensis (M’Coy) oraz Onniella sp., i Paromalo-
mena polonica (Temple) (tabl. XII, XIII, fig. 1–4). Wystêpo-
wanie gatunków ramienionogów nale¿¹cych do zespo³u Hir-
nantia i trylobitów w profilu Hel IG 1 oraz trylobitów w profi-
lu Koœcierzyna IG 1 przedstawiono na figurach 13 i 14.

Zespó³ biotyczny z pogranicza ordowiku i syluru

Wapienie, margle i piaskowce hirnantu, zawieraj¹ce faunê
Hirnantia, oddzielone s¹ zwykle od i³owców z graptolitami
najni¿szego syluru spirytyzowan¹ powierzchni¹ nieci¹g³oœci
ze œladami erozji podmorskiej i hiatusem obejmuj¹cym czêœæ
lub ca³y poziom persculptus i czêœæ poziomu acuminatus.
W profilu Koœcierzyna IG 1, na g³êb. 4394,0 m, powy¿ej ero-
zyjnej powierzchni nieci¹g³oœci sedymentacyjnej oraz war-
stewki rezydualnego osadu, wystêpuje zespó³ graptolitów po-
ziomu acuminatus dolnego landoweru (fig. 8, 14). Luka obej-
muje wiêc poziom persculptus i prawdopodobnie doln¹ czêœæ
poziomu acuminatus (= poziom ascensus).

Jak wykaza³y dok³adne, przeprowadzone warstwa po
warstwie, badania w obrêbie rdzeniowanych odcinków pro-
filów: £eba 8, Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2, Hel IG 1, w rejonie
£eby oraz w niektórych innych profilach jak Lêbork IG 1
(Tomczyk, 1982) mo¿e wystêpowaæ stopniowe przejœcie od
formacji z Prabut do czarnych i³owców z graptolitami for-
macji z Pas³êka. Zanik wêglanowoœci, zmiana koloru ska³y
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z jasnoszarego i szarego na ciemnoszary i czarny w niektó-
rych profilach, jest stopniowy. Równie¿ i charakter fauny
zmienia siê w sposób stopniowy: zanika fauna bentosowa ra-
mienionogów (fauna Hirnantia), ale nadal mog¹ ¿yæ na dnie
lub blisko pod powierzchni¹ bezszkieletowe organizmy
bentosowe pozostawiaj¹ce na dnie liczne œlady (korytarze
mieszkalne lub ¿erowiskowe). W szarych i³owcach margli-
stych i szarych i³owcach profilów Hel IG 1, £eba 8, Bia³ogó-
ra 1 i 2 wystêpuje m.in. Planolites isp. By³y to organizmy,
które mog³y przystosowaæ siê do ¿ycia w warunkach umiar-
kowanego deficytu tlenowego. Ich obecnoœæ potwierdza
wiêc suboksyczne warunki w strefie dennej zbiornika.

W szarych osadach z pogranicza ordowiku i syluru bada-
nych profilów razem z licznymi skamienia³oœciami œladowy-
mi wystêpuj¹ graptolity nale¿¹ce do ordowickiego typu mor-
fologicznego (H-normalis) (Melchin, Mitchell, 1991), które-
go nazwa pochodzi od gatunku Normalograptus normalis
(Lapworth). W profilu £eba 8 na g³êb. 2660,5 m (tabl. XIII,
fig. 7), w jednym fragmencie ska³y mo¿na obserwowaæ kon-
takt jaœniejszych wapieni marglistych i ciemniejszych i³owców
marglistych z graptolitami z rodziny Normalograptidae.
Zmiany ekologiczne oraz odpowiadaj¹ce im stopniowe zmia-
ny litologiczne i stopniowy wzrost anoksji na pograniczu ordo-
wiku i syluru, stwierdzono w profilach Bia³ogóra 2 i Hel IG 1.

Poczynaj¹c od osadów wy¿szego katu (dolnego aszgilu)
stwierdzono nastêpuj¹c¹ sukcesjê osadow¹ (fig. 15):
• szare i³owce margliste z faun¹ Tretaspis,
• szare margle z faun¹ Hirnantia,
• szare i³owce margliste, ku górze coraz mniej margliste

z licznymi kana³ami mieszkalnymi lub ¿erowiskowymi
oraz nielicznymi graptolitami;

• szare i³owce z nielicznymi graptolitami ordowickimi typu H,
• czarne i³owce z licznymi graptolitami sylurskimi i kopro-

litami,
• czarne i³owce wy³¹cznie z faun¹ planktoniczn¹ (graptoli-

tami dolnego syluru).
Bior¹c pod uwagê zmiany zespo³ów biotycznych, jakie

zaobserwowano w póŸnym ordowiku i wczesnym sylurze
i ich korelacje ze zmianami globalnych ekosystemów (Bren-
chley, 2004) mo¿na stwierdziæ, ¿e zmiana zespo³u biotycz-
nego w strefie pogranicza ordowiku i syluru w zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego zwi¹zana by³a z zalewem mor-
skim, który rozpocz¹³ siê pod koniec ordowiku w dobie
persculptus i spowodowa³ wymarcie bentosowej fauny Hir-
nantia.

W obszarach wyniesionych, czego przyk³adem mo¿e byæ
profil Koœcierzyna IG 1, dochodzi³o do erozji podmorskiej
lub braku depozycji i hiatusu. W innych obszarach mog³a
byæ zachowana ci¹g³oœæ sedymentacji w póŸnym ordowiku
i wczesnym sylurze oraz ci¹g³oœæ charakterystycznego zapi-
su ekologicznego (fig. 15).

Zespó³ skamienia³oœci œladowych

Osady górnego ordowiku oraz pogranicza ordowiku i sylu-
ru w zachodniej czêœci basenu ba³tyckiego zawieraj¹ ma³o
urozmaicony zespó³ skamienia³oœci œladowych. W niektórych
profilach obni¿enia ba³tyckiego obecnoœæ pojedynczych form

skamienia³oœci œladowych by³a sygnalizowana, przy okazji
opracowañ stratygraficzno-facjalnych ordowiku, przez Mod-
liñskiego (1986, 1989).

Aktualne badania udokumentowa³y obecnoœæ licznych
Chondrites isp. w osadach dolnego aszgilu (tabl. I, fig. 3, 4),
a tak¿e pozwoli³y na wyró¿nienie interwa³u stratygraficzne-
go w górnym aszgilu, w którym nagromadzenie skamie-
nia³oœci œladowych jest najwiêksze. Charakterystyczny ze-
spó³ tych skamienia³oœci i najwiêksz¹ ich frekwencjê stwier-
dzono w wy¿szym hirnancie powy¿ej wystêpowania fauny
Hirnantia (poziom M. mucronata), a poni¿ej czarnych osa-
dów poziomu ascensus lub acuminatus ni¿szego rhuddanu
(fig. 5–7, 15).

Zespó³ skamienia³oœci œladowych w wy¿szym hirnancie
zosta³ stwierdzony w profilu Hel IG 1, Bia³ogóra 2, Lêbork
IG 1 oraz £eba 8 (tabl. XIII). Dane biostratygraficzne uzy-
skane na podstawie graptolitów pozwalaj¹ stwierdziæ, ¿e
obecnoœæ skamienia³oœci œladowych jest zwi¹zana z profila-
mi wykazuj¹cymi ci¹g³oœæ sedymentacyjn¹ na granicy ordo-
wiku i syluru (Podhalañska, 2005). W profilach, w których
wystêpuje wyraŸna przerwa w sedymentacji i powierzchnia
nieci¹g³oœci, zwi¹zane z erozj¹ na granicy ordowiku i syluru,
miêdzy innymi w profilach Koœcierzyna IG 1 oraz Gdañsk
IG 1, ich obecnoœæ nie zosta³a udokumentowana (fig. 8, 9).

Zespó³ skamienia³oœci œladowych wystêpuj¹cych na po-
graniczu ordowiku i syluru w badanych profilach zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego jest ma³o urozmaicony tak-
sonomicznie. Skamienia³oœci œladowe wystêpuj¹ g³ównie
w szarych i³owcach i i³owcach marglistych, nielaminowa-
nych lub szarych marglach. Jedynie skamienia³oœci œladowe
koprolitowego pochodzenia, wystêpuj¹ równie¿ w i³owcach
ciemnoszarych i czarnych razem z graptolitami dolnej czêœci
landoweru.

Asocjacja skamienia³oœci œladowych reprezentowana
jest g³ównie przez fodinichnia (jamki ¿erowiskowo-miesz-
kalne) osado¿erców: Planolites isp. i Planolites cf. P. bever-
leyensis (Billings). S¹ to du¿e, cylindryczne, proste lub lek-
ko wygiête formy, wyraŸnie odró¿niaj¹ce siê od pod³o¿a. Ich
cech¹ charakterystyczn¹ s¹ du¿e rozmiary.

Oprócz ichnorodzaju Planolites, wskazuj¹cego na sto-
sunkowo p³ytk¹ przeróbkê osadu przez organizmy œlado-
twórcze, wystêpuj¹ nieliczne grudki fekalne. Nie obserwo-
wano w osadach z pogranicza ordowiku i syluru ichnorodza-
ju Chondrites, charakterystycznego dla stref z wiêkszym de-
ficytem tlenowym (Ekdale, Mason, 1988), wystêpuj¹cego
m.in. w dolnym aszgilu profilu Bia³ogóra 2, a tak¿e w ordo-
wickich osadach strefy Koszalin–Chojnice (Podhalañska,
2007).

W profilu Hel IG 1 oraz Bia³ogóra 2 spotyka siê skamie-
nia³oœci œladowe wystêpuj¹ce razem z graptolitami. W przy-
padku profilu Bia³ogóra 2 s¹ to graptolity reprezentuj¹ce typ
H-normalis rozwoju astogenetycznego.

Skamienia³oœci œladowe Planolites isp. wspó³wystêpuj¹
nie tylko z graptolitami typu H, ale nawet z sikulami i forma-
mi reprezentuj¹cymi m³odociane stadia rozwoju graptolitów
Akidograptus ascensus Davies (tab. XIII, fig. 8), czyli z no-
wym rodzajem graptolitów, których pojawienie siê wyzna-
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cza sp¹g syluru. Œwiadczy to o umiarkowanym deficycie tle-
nowym w strefie dennej, nawet we wczesnej dobie ascensus
wczesnego landoweru.

PóŸnoordowickie wymieranie
a zmiany zespo³ów graptolitów

Jednym z celów badañ by³a analiza sukcesji graptolitów
w póŸnym ordowiku i wczesnym landowerze na tle zmian

œrodowiskowych oraz wymierania w póŸnym hirnancie. Ba-
dania paleontologiczne prowadzone w ró¿nych regionach
œwiata wykaza³y, ¿e póŸnoordowickie wymieranie dotknê³o
wiele grup fauny, m.in. trylobity, konodonty, graptolity,
ma³¿oraczki, ramienionogi, akritarchy i mszywio³y (Lenz,
McCracken, 1988; Nowlan i in., 1988; Melchin, Mitchell,
1991; Wang i in., 1993; Hallam, Wignall, 1997; Berry, Fin-
ney, 1999; Finney, Berry, 1999; Brenchley i in., 2001; Owen,
2007) (fig. 16). Jako przyczynê kryzysu biotycznego w póŸ-
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Fig. 15. Zgeneralizowany profil stratygraficzny, wzglêdny poziom morza oraz sukcesja osadowa i ekologiczna
w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w przypadku ci¹g³oœci sedymentacyjnej na granicy ordowik/sylur

(wg Podhalañskiej, 2003a; zmodyfikowane)

Generalized stratigraphic section, relative sea level curve and depositional and ecological succession
in the western part of the Baltic Depression in the case of depositional continuity at the Ordovician/Silurian boundary

(after Podhalañska, 2003a, modified)



nym ordowiku uwa¿a siê globalne zmiany klimatyczne:
och³odzenie i regresjê w ni¿szym hirnancie oraz nastêpuj¹ce
po nim ocieplenie klimatyczne i zwi¹zan¹ z nim transgre-
sjê/anoksjê w wy¿szym hirnancie (Berry, Boucot, 1973; Hal-
lam, Wignall, 1997; Racki, 1999; Brenchley, 2004).

W póŸnym ordowiku i wczesnym sylurze zespo³y grap-
tolitów planktonicznych podlega³y du¿ym zmianom zwi¹za-
nym z epizodem masowego wymierania. Pod wzglêdem tak-
sonomicznym zespo³y te ró¿ni¹ siê od siebie w istotny spo-
sób. Stwierdzone przez autorkê nastêpstwo zespo³ów grap-
tolitów wystêpuj¹cych w profilach zachodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego mo¿e odzwierciedlaæ zmiany, jakim podle-
ga³y te organizmy w czasie jednego z najwiêkszych global-
nych kryzysów faunistycznych w historii fanerozoiku.

Zespó³ graptolitów sprzed fazy wymierania

Faunê póŸnego ordowiku – karadoku i aszgilu (pre-hir-
nancka fauna)w wielu profilach na œwiecie (Williams, 1988;
Finney, Berry, 1999) reprezentuje urozmaicony taksono-
micznie zespó³, w którym dominuj¹ dikranograptidy, lasio-
graptidy oraz biserialne diplograptidy; rozwój ich kolonii
oznaczony zosta³ literami (Mitchell, 1987; Melchin, Mit-
chell, 1991; Fan, Chen, 2007) (fig. 17).

Dla zachodniej czêœci kratonu wschodnioeuropejskiego
dominuj¹cymi by³y graptolity, których typ rozwoju kolonii
oznaczony by³ literami A, G, D, K. S¹ to typowe górno-
ordowickie rodzaje graptolitów, jak Amplexograptus, Cli-
macograptus, Diplacanthograptus, Orthograptus, Pseu-
doclimacograptus, Dicranograptus oraz rodzaj Normalo-
graptus.

Graptolity, których dotyczy³ epizod masowego wymiera-
nia w póŸnym ordowiku mo¿na podzieliæ na dwie grupy.

Pierwsza to tak zwana fauna DDO obejmuj¹ca Dicranograp-
tidae, Diplograptidae i Orthograptidae (Melchin, Mitchell,
1991) oraz druga – tak zwana N fauna (Normalograptidae)
(Chen i in., 2003). Obie te grupy s¹ bogato reprezentowane
w profilach górnego ordowiku zachodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego (fig. 5–9; tabl. X).

Przed okresem wymierania, fauna graptolitowa by³a zdo-
minowana przez faunê DDO, podczas gdy Normalograpti-
dae (N fauna) stanowi³y tylko kilka procent ogólnej popula-
cji graptolitów (Fan, Chen, 2007). Te dwie grupy doœwiad-
czy³y odmiennych losów podczas póŸnoordowickiego wy-
mierania; mo¿na to udokumentowaæ tak¿e na przyk³adzie
przeprowadzonej analizy zespo³ów graptolitów w profilach
zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Faza wymierania

W profilach zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego ma-
sowe wystêpowanie graptolitów ordowickich (DDO fauna)
koñczy siê w stropie karadoku, wraz z zanikiem facji czar-
nych i³owców. Jak ju¿ stwierdzono, w aszgilu dolnym wy-
stêpuj¹ tylko nieoznaczalne fragmenty lub pojedyncze okazy
ordowickich graptolitów nale¿¹ce do rodzaju Dicellograptus
– D.?ornatus (Hopkinson) oraz Orthograptus (fig. 18).

W wykszta³conych w facji graptolitowej profilach górne-
go katu i hirnantu po³udniowych Chin przebudowa zespo³u
graptolitów ma miejsce na granicy doby pacificus póŸnego
katu i extraordinarius wczesnego hirnantu (Fan, Chen, 2007).
W tym interwale stratygraficznym umiejscawiana jest g³ów-
na, tzw. I faza, póŸnoordowickiego wymierania, którym pod-
leg³y miêdzy innymi graptolity (Brenchley, 2004) (fig. 15, 18).

Przesta³y istnieæ wtedy prawie wszystkie wymienione po-
wy¿ej rodzaje graptolitów, nale¿¹ce do kilku rodzin. W fazie
wymierania ró¿norodnoœæ gatunków fauny DDO drastycznie
spad³a, podczas gdy wyraŸnie wzros³a iloœæ gatunków na-
le¿¹cych do N fauny (Fan, Chen, 2007). Sukcesja zdarzeñ
podczas póŸnoordowickiego kryzysu faunistycznego, jak¹
udokumentowano na podstawie, przeprowadzonej w ramach
niniejszej pracy, analizy zespo³ów graptolitów w osadach za-
chodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w porównaniu z ob-
szarami Chin i Szkocji przedstawiona zosta³a na figurze 18.

Faza przetrwania

Typ H graptolitów (inaczej N fauna) jako jedyny prze-
trwa³ epizod póŸnoordowickiego wymierania w m³odszej
dobie pacificus. Jego ordowickim reprezentatem by³ rodzaj
Normalograptus, który jest uwa¿any za przodka sylurskich
monograptidów (Koreñ, Bjerreskov, 1999). Zespó³ graptoli-
tów fazy przetrwania, w profilach zachodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego, charakteryzuje obecnoœæ form biserialnych,
nale¿¹cych przewa¿nie do normalograptidów, nie zawiera
natomiast jeszcze ¿adnego z akidograptidów (tabl. XIV).

Gatunki, które przetrwa³y epizod wymierania to m.in.
oportunistyczne i eurytopowe Normalograptus angustus
(Perner) oraz N. normalis (Lapworth). Pojawi³y siê przed
koñcem ordowiku, a w póŸnym aszgilu i wczesnym lando-
werze sta³y siê gatunkami kosmopolitycznymi. S¹ to zwykle
jedyne taksony znajdowane w pierwszych próbkach powy-
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Fig. 16. Zmiany zró¿nicowania wybranych grup fauny pod-
czas póŸnoordowickiego kryzysu (linia przerywana pokazuje
zasiêgi z uwzglêdnieniem tzw. Lazarus taxa; Hallam, Wignall,
1997, z nielicznymi zmianami)

Diversity changes among selected taxa during the Late Ordovician
crisis (dashed lines indicate known diversity with the addition of
Lazarus taxa; according to Hallam, Wignall, 1997, slightly changed)



¿ej epizodu wymierania. Wystêpuj¹ one nawet w obszarach
p³ytszych szelfów.

Ich obecnoœæ stwierdzono tak¿e na szelfie Ba³tyki. W nie-
których profilach obszaru £eby oraz zachodniego brzegu kra-
tonu wschodnioeuropejskiego opisane zosta³y w pierwszych
próbkach powy¿ej wystêpowania fauny Hirnantia (Podha-
lañska, 2002, 2003a). Graptolity typu H, reprezentowane
przez gatunki Normalograptus angustus (Perner) i N. nor-
malis (Lapworth) wystêpuj¹ tu w szarych i³owcach lekko
marglistych lub wapieniach marglistych. Pierwsze graptolity
fazy przetrwania pojawiaj¹ siê w profilu Hel IG 1 na g³êbo-
koœci 2971,4 m (fig. 5 i 13), Bia³ogóra 2 na g³êb. 2604,7 m
(fig. 6), Lêbork IG 1 – g³êb. 3273,0 m (fig. 7), £eba 8 na
g³êb. 2660,5 m i Bia³ogóra 1 na g³êb. 2629,0 m. Graptolity
fazy przetrwania wystêpuj¹ zwykle ³¹cznie z ichnofaun¹,
œwiadcz¹c¹ o istnieniu warunków œrodowiskowych odpo-
wiednich tak¿e dla ¿ycia bentosowych organizmów nieszkie-
letowych (tabl. XIII, fig. 5–8). Osady te powsta³y w warun-
kach umiarkowanego deficytu tlenowego odpowiadaj¹cego
dysoksji, jak wynika z przeprowadzonej przez autorkê analizy
mikrofacjalnej i³owców z pogranicza ordowiku i syluru oraz
analiz geochemicznych, interpretowanych w dalszej czêœci
pracy.

Faza odnowienia

Faza odnowienia rozpoczyna siê we wczesnej dobie acu-
minatus (= doba ascensus wczesnego landoweru). Pojawiaj¹
siê wtedy nowe taksony, reprezentuj¹ce nieznane do tej pory
typy rozwoju kolonii graptolitów: typ I (tamariscus), typ J
(ascensus), typ J’ (Dimorphograptus), typ M (Monograptus)
(fig. 17). Gatunki charakterystyczne dla wczesnolandower-
skiej radiacji wystêpuj¹ we wszystkich badanych profilach.
Nowe rodzaje i gatunki pojawi³y siê nagle i rozprzestrzeni³y
siê szybko w skali ca³ego globu. Wiele z nich, jak Akido-
graptus ascensus Davies, Parakidograptus acuminatus (Ni-
cholson), s³u¿¹ jako taksony wskaŸnikowe sylurskich pozio-
mów graptolitowych. Jedyny takson, którego ewolucja roz-
poczê³a siê w póŸnym ordowiku, a który prze¿y³ póŸnoordo-
wicki kryzys i sta³ siê g³ównym reprezentantem fazy prze-
trwania, to rodzaj Normalograptus, uwa¿any za przodka mo-
noserialnych graptolitów z rodziny Monograptidae.

Pierwsze pojawienie siê nowych typów graptolitów,
w tym typu J (ascensus) oraz I (tamariscus) wyznacza doln¹
granicê syluru (fig. 18).

Zgodnie z krzyw¹ eustatyczn¹ dla Ba³toskandii (Nielsen,
2004) oraz skonstruowanymi przez autorkê lokalnymi krzy-
wymi ilustruj¹cymi trend zmian wzglêdnego poziomu morza
w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, faza odnowienia
graptolitów w obszarze Ba³tyki, po kryzysie w póŸnym or-
dowiku, przypada na okres wysokiego wzglêdnego poziomu
morza we wczesnym landowerze.

WSCHODNIA CZÊŒÆ OBNI¯ENIA BA£TYCKIEGO

We wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego w osadach
górnego ordowiku wystêpuje g³ównie fauna bentoniczna,
a biostratygrafia oparta jest na trylobitach i ramienionogach

zawiasowych (Modliñski, 1973; Modliñski, Szymañski,
1997). Od niedawna osady górnego ordowiku i ni¿szego lan-
doweru niektórych profilów pó³nocnej i wschodniej Polski,
dokumentowane s¹ przy pomocy poziomów biostratygra-
ficznych opartych na mikroskamienia³oœciach (Modliñski
i in., 2007; Podhalañska, 2009), podobnie jak to jest na ob-
szarze Estonii i £otwy, gdzie podstawowymi podzia³ami
biostratygraficznymi dla osadów górnego ordowiku i lando-
weru s¹ podzia³y oparte na Chitinozoa (Nõlvak, 1999) oraz

konodontach (Kaljo, Hints, 1996).

Biostratygrafia

Osady wy¿szego katu (piêtro ba³tyckie pirgu) we wschod-
niej czêœci obni¿enia ba³tyckiego dokumentuje, wed³ug Mo-
dliñskiego (1973), obecnoœæ trylobitów z rodzaju Tretaspis –
T. granulata (Wahlenberg), T. seticornis Störmer, oraz Illae-
nus roemeri Volborth, Panderia megalophtalma Linnarson,
Lonchodomas portlocki (Barrande), Staurocephalus sp., wy-
stêpuj¹ce w osadach formacji z Mor¹ga. Osady hirnantu (piê-
tro ba³tyckie porkuni) dokumentuje wystêpowanie m.in. Dal-
manitina mucronata (Brongniart), D. olini Tempe oraz Bron-
gniartella platynota (Dalman). W piêtrze porkuni, w formacji
z Ornety, wystêpuj¹, obok trylobitów, tak¿e ramienionogi za-
wiasowe, m.in. : Eostropheodonta hirnantensis (M’Coy),
Dalmanella testudinaria (Dalman), Hirnantia kielanae Tem-

Zapis paleontologiczny 41

Fig. 17. Typy rozwoju kolonii graptolitów górnego ordowiku
i ni¿szego syluru (Melchin, Mitchell, 1991, zmodyfikowane)

Types of development of Upper Ordovician and lower Silurian
graptolites (after Melchin, Mitchell, 1991, modified)
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Fig. 18. Ewolucja graptolitów oraz sekwencja zdarzeñ podczas póŸnoordowickiego wymierania

Evolution of graptolites and sequence of events during the Late Ordovician extinction



ple, H. sagittifera (M’Coy), nale¿¹ce do zespo³u fauny Hir-
nantia. Powy¿sze gatunki, cytowane przez Modliñskiego
(op. cit.) pozwalaj¹ na korelacjê osadów pirgu i porkuni z osa-
dami aszgilu zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Osady ni¿szej czêœci landoweru, wykszta³cone w postaci
wapieni gruz³owych z Barcian, dokumentowane by³y w pro-
filach wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, na podsta-
wie ich po³o¿enia miêdzy udokumentowanymi paleontolo-
gicznie osadami porkuni a osadami zawieraj¹cymi graptolity
ró¿nych poziomów graptolitowych wy¿szego landoweru
(m.in. Tomczykowa, Tomczyk, 1976).

Wiek osadów w badanych profilach Lidzbark Warmiñ-
ski 3, Bartoszyce IG 1, oraz Barciany 4 i Jezioro Okr¹g³e IG 1
ustalone zosta³y na podstawie makrofauny (m.in. Modliñski,
Szymañski, 1997; Podhalañska, 2005). Czêœæ datowañ uzu-
pe³niono przeprowadzonymi w trakcie niniejszej pracy bada-
niami mikroskamienia³oœci; wystêpuj¹ one jednak w profilach
rzadko i lokalnie. Badane osady reprezentuj¹ wy¿szy kat, hir-
nant oraz doln¹ czêœæ rhuddanu (fig. 11, 12).

Charakterystyka zespo³ów biotycznych
w górnym ordowiku i najni¿szym sylurze

W osadach ordowiku górnego i ni¿szego landoweru
wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego makro- i mikroska-
mienia³oœci wystêpuj¹ nierównomiernie i ma³o licznie. Przy-
czyn¹ nierównomiernego rozmieszczenia w profilu poszcze-
gólnych skamienia³oœci, mog¹ byæ, oprócz uwarunkowañ fa-
cjalnych, tak¿e niewielkie rozmiary próbek, którymi dyspo-
nowano. Identyfikacja zmian bioró¿norodnoœci w przedziale
ordowik górny–sylur ni¿szy, charakteryzuj¹cym siê przebu-
dow¹ zespo³ów biotycznych, wymaga kompleksowych ba-
dañ paleontologicznych, prowadzonych przez specjalistów
od ró¿nych grup fauny i mikroflory. Przedstawione na przy-
k³adzie profilu Lidzbark Warmiñski 3 (fig. 11) zespo³y ska-
mienia³oœci, stanowi¹ wstêpne i fragmentaryczne wyniki ba-
dañ paleontologicznych w tym interwale stratygraficznym.

Zespó³ konodontów poziomów tvaerensis i superbus

W profilu Lidzbark Warmiñski 3, w próbkach czerwo-
nych wapieni marglistych najwy¿szej czêœci formacji z Kiel-
na, stwierdzono zespó³ konodontów poziomów Amorpho-
gnathus tvaerensis i A. superbus (fig. 11). Obecnoœæ pozio-
mu superbus pozwala okreœliæ wiek tej czêœci formacji na
piêtra nabala i vormsi (górna czêœæ brytyjskiego karadoku).
Konodonty starszego poziomu tvaerensis pochodz¹ prawdo-
podobnie z rozmywanych osadów dolnej i œrodkowej czêœci
karadoku. W ilastych przewarstwieniach (facjalna kontynu-
acja formacji i³owców z Sasina ku wschodowi) wystêpuj¹
szcz¹tki graptolitów poziomu styloideus i bezzawiasowych
ramienionogów potwierdzaj¹cy wiek osadów. W m³odszych
próbkach osadów ordowiku badanego profilu nie znaleziono
konodontów.

Konodonty w najwy¿szych partiach ordowiku, szczegól-
nie w osadach piêtra porkuni, s¹ równie¿ bardzo rzadko spo-
tykane w innych obszarach Ba³toskandii; na obszarze Esto-
nii w osadach najwy¿szego ordowiku znajdowano tylko po-
jedyncze okazy sto¿kowatych form Decoriconus sp. i Dapsi-
lodus ? sp. (Kaljo i in., 2008).

Fauna Hirnantia

Podobnie jak w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego,
równie¿ i w jego wschodniej czêœci, w osadach górnego
ordowiku wystêpuje zespó³ ramienionogów zawiasowych,
z charakterystycznymi dla fauny Hirnantia, gatunkami. Fau-
na ta znajdowana jest w wapieniach marglistych w piêtrze
porkuni, którego chronostratygraficznym odpowiednikiem
w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego jest hirnant. Fau-
na Hirnantia reprezentowana jest tu przez zespó³: Hirnan-
tia–Dalmanella–Eostropheodonta. Razem z brachiopodami
wystêpuje trylobit Mucronaspis mucronata (Brongniart),
dobrze datuj¹cy wiek osadów na dolny porkuni. W zespole
ramienionogów oznaczono Hirnantia sp, Eostropheodonta
hirnantensis (M’Coy) oraz Dalmanella sp. Pionowy zasiêg
fauny Hirnantia w profilu Lidzbark Warmiñski 3 przedsta-
wiono na figurze 11.

W profilu Bartoszyce IG 1 ramienionogi Eostropheodonta
hirnantensis (M’Coy), Dalmanella sp. oraz Plectatrypa sp.
wystêpuj¹ce razem z Mucronaspis mucronata (Brongniart)
stwierdzono w osadach piêtra porkuni (Modliñski, 1974; Pod-
halañska, 2006e). Obserwowano je w formacji szarozielo-
nych margli z Ornety.

Wystêpowanie fauny Hirnantia w obu obszarach, za-
chodnim i wschodnim, pozwala na korelacjê osadów naj-
wy¿szego ordowiku skañskiej i centralnoba³toskañskiej stre-
fy facjalnej basenu ba³tyckiego.

Obserwacje sedymentologiczne w obszarze wschodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego potwierdzaj¹, ¿e pojawienie siê
fauny Hirnantia odpowiada okresowi obni¿enia wzglêdnego
poziomu morza w hirnancie.

Zespó³ skolekodontów

Wiêkszoœæ próbek wapieni marglistych i margli nale-
¿¹cych do formacji z Ornety okaza³a siê negatywna. Jest to
prawdopodobnie zwi¹zane z nisk¹ frekwencj¹ w skale mikro-
skamienia³oœci nierozpuszczalnych w kwasie. Z powodu
ma³ych rozmiarów próbek poddanych procesowi rozpuszcza-
nia (ograniczona iloœæ materia³u rdzeniowego z g³êbokich
wierceñ), tylko w niektórych próbkach uda³o siê pozyskaæ
niewielk¹ iloœæ materia³u do badañ. Trudno wiêc jednoznacz-
nie okreœliæ zró¿nicowanie mikroskamienia³oœci w próbkach
osadów najwy¿szego ordowiku.

Próbki pochodz¹ce z górnej czêœci formacji szarozielo-
nych margli z Ornety, w których wystêpuje tak¿e fauna Hir-
nantia okaza³y siê pozytywne, chocia¿ iloœæ i ró¿norodnoœæ
mikroskamienia³oœci by³a niewielka. Wspó³wystêpowanie
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mikroskamienia³oœci z faun¹ Hirnantia pozwala okreœliæ wiek
osadów na piêtro porkuni (hirnant).

Wystêpuje tu zespó³ górnoaszgilskich skolekodontów,
melanosklerytów – Melanostylus cf. coronifer Eisenack
(J. Nõlvak, Instytut Geologii, Uniwersytet Techniczny, Tal-
linn; inf. ustna), oraz niezidentyfikowanych mikroszcz¹tków
(fig. 11). W osadach najwy¿szego ordowiku, podobnie jak to
ma miejsce w innych rejonach paleobasenu ba³tyckiego, nie
stwierdzono konodontów. Kaljo i inni (2004) wi¹¿¹ ich brak
z niestabilnoœci¹ warunków ekologicznych i sedymentolo-
gicznych w okresie niskiego wzglêdnego poziomu morza w
póŸnym ordowiku.

Skolekodonty wystêpuj¹ce w formacji z Ornety w profilu
Lidzbark Warmiñski 3 – Oenonites sp. i Mochtyella sp., s¹
znane w Estonii z formacji Kuldiga (O. Hints, Instytut Geo-
logii, Uniwersytet Techniczny, Tallinn; inf. ustna). Wiek
formacji Kuldiga odpowiada poziomowi Spinachitina tau-
gourdeaui, korelowanemu z graptolitowym poziomem
extraordinarius ni¿szego hirnantu. Formacja Kuldiga, wy-
ró¿niona w strefie centralnoba³toskañskiej i depresji central-
nej po³udniowej Estonii (Harris i in., 2004), jest czêœci¹ se-
kwencji depozycyjnej zwi¹zanej z niskim wglêdnym pozio-
mem morza w górnym aszgilu (Nielsen, 2004). Jej korela-
cyjnym odpowiednikiem na obszarze polskiej czêœci basenu
ba³tyckiego jest formacja z Ornety, dla której przyjêto (por.
s. 32) podobn¹ pozycjê w obrêbie górnoordowickiej sukcesji
osadowej.

Zespó³ konodontów i Chitinozoa

Zespó³ ten wystêpuje w najstarszych próbkach formacji
wapieni gruz³owych z Barcian (fig. 11). Stwierdzone tu mi-
kroskamienia³oœci – Chitinozoa i konodonty, datuj¹ te osady
na sylur ni¿szy (brytyjskie piêtro rhuddan, ba³tyckie piêtro
juuru). W nierozpuszczalnym reziduum obserwowano tak¿e
obecnoœæ igie³ g¹bek.

Konodonty s¹ reprezentowane wy³¹cznie przez proste sto-
¿kowate formy z rodzaju Walliserodus oraz Dapsilodus (fig.
11). Takie w³aœnie, sto¿kowate pojedyncze formy przetrwa³y
póŸnoordowicki kryzys faunistyczny (Kaljo i in., 2008).

Wymienionym mikroskamienia³oœciom towarzysz¹ po-
jedyncze graptolity reprezentuj¹ce wczesne stadia rozwoju
?Normalograptus sp. S¹ to graptolity z grupy diplograpti-
dów, typ normalis, jedyne, które prze¿y³y póŸnoordowickie
wymieranie i s¹ charakterystyczne dla zespo³ów ordowiku
górnego i najni¿szego syluru w zachodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego.

Zespó³ skamienia³oœci œladowych

W wapieniach gruz³owych landoweru charakter fauny
uleg³ zmianie. Zanik³a bentosowa fauna skorupowa ramie-
nionogów zawiasowych wystêpuj¹ca w górnym ordowiku.
Powierzchniê dna zamieszkiwa³y bezszkieletowe organizmy
bentosowe pozostawiaj¹ce skamienia³oœci œladowe (kory-
tarze mieszkalne lub ¿erowiskowe). Podobny, charaktery-
styczny zespó³ skamienia³oœci œladowych i liczne ich wystê-
powanie stwierdzono tak¿e w zachodniej czêœci obni¿enia,

w facjach ilastych pogranicza ordowiku i syluru, powy¿ej
osadów z faun¹ Hirnantia, a poni¿ej anoksycznych i³owców
poziomu acuminatus ni¿szego rhuddanu.

Asocjacja skamienia³oœci œladowych (tabl. XVI, fig. 1–6)
reprezentowana jest g³ównie przez jamki ¿erowiskowo-miesz-
kalne – ?Planolites isp. S¹ to du¿e, cylindryczne, proste lub lek-
ko wygiête formy, wyraŸnie odró¿niaj¹ce siê od pod³o¿a. Ich
cech¹ charakterystyczn¹ s¹ du¿e rozmiary. Szerokoœæ kana³ów
¿erowiskowo-mieszkalnych mo¿e dochodziæ do 8 mm. Oprócz
ichnorodzaju ?Planolites, wskazuj¹cego na stosunkowo p³ytk¹
przeróbkê osadu przez organizmy œladotwórcze, wystêpuj¹ nie-
liczne grudki fekalne, a tak¿e Rosselia isp. (Paczeœna, inf. ust-
na) (tabl. XVI, fig. 3). Licznie wystêpuje tak¿e Chondrites isp.
charakterystyczny dla œrodowisk z wiêkszym deficytem tleno-
wym (Ekdale, Mason, 1988) (tabl. XVI, fig. 5).

ZESPO£Y BIOTYCZNE JAKO WSKA�NIK
ZMIAN PALEOŒRODOWISKOWYCH

WskaŸniki paleontologiczne, takie jak: rodzaj wystêpu-
j¹cych w osadzie skamienia³oœci, ich stan zachowania, wy-
stêpowanie skamienia³oœci œladowych, stanowi¹, na równi
z analiz¹ sedymentologiczn¹, istotny element analizy paleo-
œrodowiskowej. Jak wykaza³y przeprowadzone badania,
sukcesja osadowa górnego ordowiku i ni¿szego landoweru
obni¿enia ba³tyckiego, zawiera urozmaicony zapis paleonto-
logiczny zmian œrodowiskowych, zwi¹zanych prawdopo-
dobnie z póŸnoordowicko-wczesnosylurskimi zmianami kli-
matycznymi i eustatycznymi.

Masowe wystêpowanie graptolitów w zachodniej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego w karadoku odzwierciedla sedymen-
tacjê zwi¹zan¹ z transgresj¹ i okresem wysokiego wzglêdne-
go poziomu morza w strefie zewnêtrznej szelfu i jego krawê-
dzi. Graptolitom towarzysz¹ cienkoskorupowe ramienionogi
bezzawiasowe. Dobry stan zachowania i kompletnoœæ cien-
kich fosforanowych skorupek ramienionogów wskazuje na
sedymentacjê w niskoenergetycznym œrodowisku, poni¿ej
podstawy falowania i zasiêgu sztormów. Brak skorupowej
fauny bentosowej wskazuje na dominacjê warunków anaero-
bowych, potwierdzonych tak¿e wynikami badañ geoche-
micznych przedstawionych w dalszej czêœci pracy.

We wschodniej czêœci obni¿enia, odpowiadaj¹cej strefie
centralnoba³toskañskiej i litewskiej zbiornika, wystêpuje
w tym czasie g³ównie skorupowa fauna bentosowa wska-
zuj¹ca na warunki tlenowe w strefie dennej. W okresie wy-
sokiego stanu morza w karadoku nast¹pi³o jednak czêœciowe
ujednolicenie biofacji w obszarze basenu ba³tyckiego. Grap-
tolity wystêpuj¹ nie tylko w obrêbie strefy skañskiej, ale ta-
k¿e znajdowane s¹ dalej na wschodzie, w nerytycznej cen-
tralnoba³toskañkiej strefie basenu.

Koniec masowego wystêpowania graptolitów w facji
czarnych i³owców, œwiadcz¹cy o zaniku strefy minimum tle-
nowego w basenie ba³tyckim, ma miejsce na granicy karado-
ku i aszgilu. Zanikaj¹ drobnoziarniste ciemne osady silikokla-
styczne z faun¹ g³ównie planktoniczn¹, deponowane, jak wy-
nika z przeprowadzonej analizy litiofacjalnej, w œrodowisku
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górnego sk³onu i zewnêtrznego szelfu Ba³tyki, w warunkach
anaerobowych. Pojawiaj¹ siê natomiast osady zwi¹zane ze
sp³ycaniem zbiornika i stopniowo polepszaj¹cymi siê warun-
kami redoks w strefie dennej: i³owce szare i i³owce margliste
rzadziej margle dolnego aszgilu zawieraj¹ce g³ównie faunê
bentosow¹ (fig. 5–9). Zmiana fauny koreluj¹ca siê ze stop-
niow¹ zmian¹ facji odzwierciedla pocz¹tek interwa³u niskie-
go wzglêdnego poziomu morza w obrêbie arenidzko-aszgil-
skiej, transgresywno-regresywnej sekwencji depozycyjnej
(Jaworowski, 2002).

Wystêpowanie w osadach wêglanowo-silikoklastycz-
nych aszgilu dolnego nielicznych graptolitów oraz skamie-
nia³oœci œladowych Chondrites isp. charakterystycznych dla
œrodowisk zubo¿onych w tlen, œwiadczy o dysoksycznych
warunkach panuj¹cych w tym czasie w strefie dennej za-
chodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Zespo³em charakterystycznym dla wy¿szego aszgilu (hir-
nantu) jest fauna Hirnantia. Obecnoœæ bogatego zespo³u ra-
mienionogów zawiasowych (w tym fauny Hirnantia) i trylo-
bitów w hirnancie zarówno w zachodniej, jak i wschodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego, wskazuje na œrodowisko nery-
tyczne, aerobowe. Dobry stan zachowania ramienionogów,
czêsto w formie kompletnych skorupek, œwiadczy o nisko-
energetycznych warunkach panuj¹cych w zbiorniku. Przyj-
muje siê, ¿e wystêpowanie kosmopolitycznej fauny Hirnantia
zwi¹zane jest z eustatycznym obni¿eniem siê poziomu morza
w hirnancie i powiêkszeniem siê obszarów p³ytszych szelfów,
umo¿liwiaj¹cych rozwój i migracjê bentosowych organi-
zmów (Rong i in., 2002). Obecnoœæ wiêc w ni¿szym hirnancie
w badanych profilach zachodniej i wschodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego fauny Hirnantia, charakterystycznej dla okre-
su póŸnoordowickiego och³odzenia klimatycznego i regresji,
mo¿e stanowiæ potwierdzenie wp³ywu globalnych zmian kli-
matycznych i eustatycznych na zapis paleontologiczny w ob-
szarze obni¿enia ba³tyckiego. O sp³yceniu w dolnej czêœci hir-
nantu œwiadczy tak¿e wystêpowanie p³ytkowodnych skamie-
nia³oœci œladowych Diplocraterion isp., silnych bioturbacji
osadu, a tak¿e biolaminitów w osadach formacji z Ornety
wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

Kolejna zmiana zespo³u biotycznego w póŸnym hirnancie
zwi¹zana by³a z wyraŸn¹ zmian¹ œrodowiska sedymentacji,
przede wszystkim niedotlenieniem kolumny wody i strefy
dennej zbiornika. Transgresja w dobie persculptus zwi¹zana
z eustatycznym podniesieniem siê poziomu morza, na skutek
ocieplenia klimatu i topnienia l¹dolodu na po³udniowej
pó³kuli, spowodowa³a powrót sedymentacji osadów o ce-
chach depozycji w g³êbszej wodzie, a mianowicie facji
i³owców z faun¹ g³ównie planktoniczn¹ reprezentowan¹
przez zespó³ graptolitów. W dobie ascensus, oprócz ordowic-
kich normalograptidów, które przetrwa³y kryzys bioró¿norod-
noœci w póŸnym ordowiku wystêpuj¹ nowe, potomne rodzaje
typowo sylurskich graptolitów (fig. 18).

W charakteryzuj¹cych siê ci¹g³oœci¹ sedymentacji na po-
graniczu ordowiku i syluru profilach zachodniej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego autorka stwierdzi³a wystêpowanie
skamienia³oœci œladowych, m.in. Planolites isp. Szerokoœæ

kana³ów ¿erowiskowo-mieszkalnych mo¿e dochodziæ do
6,0 mm. Jest oczywiste, ¿e wielkoœæ œladu zale¿y od wielko-
œci organizmu, który ten œlad pozostawi³. To z kolei zale¿ne
jest od wielkoœci stresu œrodowiskowego, spowodowanego
g³ównie stopniem natlenienia dna (Savrda, Bottjer, 1986).
W tym przypadku rozmiary œladów œwiadczyæ mog¹ o doœæ
dobrym natlenieniu w strefie dennej zbiornika, w póŸnym
ordowiku i na granicy ordowiku i syluru.

Ichnoskamienia³oœci te mog¹ wystêpowaæ razem z grap-
tolitami poziomu persculptus lub ascensus. Wed³ug autorki
wspó³wystêpowanie skamienia³oœci œladowych z graptolitami
wskazuje na istnienie suboksycznych warunków sedymenta-
cji w tym interwale stratygraficznym. Transgresja, która za-
czê³a siê ju¿ pod koniec ordowiku w obni¿eniu ba³tyckim,
przynajmniej w pocz¹tkowym okresie, nie wp³ywa³a na po-
wstanie du¿ego deficytu tlenowego. Stres œrodowiskowy eli-
minowa³ jednak bentosowe organizmy szkieletowe, takie jak
ramienionogi.

Na podstawie przeprowadzonych badañ paleontologicz-
nych i interpretacji zapisu zmian zespo³ów biotycznych
w póŸnym ordowiku i wczesnym landowerze, obszaru pol-
skiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, mo¿na udokumentowaæ
tzw. II fazê wymierania, która mia³a miejsce w sp¹gu pozio-
mu persculptus i dotknê³a g³ównie bentosowe organizmy,
w tym faunê Hirnantia (fig. 15). Zanik fauny ramienionogów
móg³ byæ odpowiedzi¹ na zatapianie p³ytszych szelfów
w okresie podwy¿szonego poziomu morza w póŸnym hirnan-
cie, zwi¹zanego z transgresj¹ morsk¹ postêpuj¹c¹ w miarê
globalnego ocieplenia, oraz odzwierciedleniem pogarsza-
j¹cych siê warunków tlenowych w strefie dennej. Dno morza
mog³y natomiast zamieszkiwaæ bentosowe organizmy bez-
szkieletowe, jako bardziej odporne na stres œrodowiskowy,
wywo³any deficytem tlenowym, ni¿ fauna skorupowa (Pod-
halañska, 2005).

Wystêpuj¹ce w wapieniach gruz³owych landoweru
wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego skamienia³oœci œla-
dowe, m.in. bardzo liczne Chondrites isp., wskazuj¹ tak¿e na
dysoksyczne warunki sedymentacji w pocz¹tkowej fazie za-
lewu morskiego, zwi¹zanego z transgresj¹, jaka nast¹pi³a
w zbiorniku ba³tyckim, a która, jak siê przyjmuje, by³a
zwi¹zana z topnieniem i ust¹pieniem l¹dolodu na Gondwanie.

ZAPIS GEOCHEMICZNY

Celem przeprowadzonych badañ chemicznych by³o prze-
œledzenie zmiennoœci sk³adu mineralnego, zawartoœci pier-
wiastków g³ównych i œladowych oraz ca³kowitego wêgla or-
ganicznego (TOC) w osadach górnego ordowiku i najni¿sze-
go landoweru, a tak¿e sk³adu izotopowego wêgla i tlenu
w wêglanach, ze szczególnym uwzglêdnieniem zmiennoœci
w hirnancie oraz interwale granicznym ordowik/sylur. Na
podstawie analiz sk³adu chemicznego pierwiastków g³ów-
nych i œladowych wyznaczono szereg, uznawanych w literatu-
rze, poœrednich markerów odnosz¹cych siê do warunków re-
doks, produktywnoœci oraz pochodzenia i sk³adu materia³u
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detrytycznego. Wyniki badañ geochemicznych by³y rozpatry-
wane na tle zdarzeñ klimatycznych, eustatycznych i ekolo-
gicznych, jakie w tym czasie mia³y miejsce na Ziemi, a które
mog³y wp³yn¹æ na zapis geochemiczny górnoordowicko-dol-
nolandowerskiej sukcesji osadowej na badanym obszarze.

Badania geochemiczne wykonano w wybranych, charak-
teryzuj¹cych siê najpe³niejsz¹ sukcesj¹ osadow¹, profilach
polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, znajduj¹cych siê
w obrêbie zachodniej i wschodniej jego czêœci. Wyniki ana-
liz zawartoœci sk³adników g³ównych, pierwiastków œlado-
wych oraz przeliczone na ich podstawie poœrednie wskaŸniki
paleoœrodowiskowe przedstawiono w formie graficznej dla
trzech, uznanych za najbardziej reprezentatywne pod wzglê-
dem rozwoju facjalnego profilów: Hel IG, Gdañsk IG 1 oraz
Bartoszyce IG 1. Profil Hel IG 1 reprezentuje sukcesj¹ osa-
dow¹ charakterystyczn¹ dla zachodniej, g³êbszej czêœci ba-
senu ba³tyckiego, profil Bartoszyce IG 1 – dla wschodniej,
generalnie p³ytszej czêœci; profil Gdañsk IG 1, uwa¿any jest
za poœredni (litologia jak na fig. 5–9 i 12).

ZACHODNIA CZÊŒÆ OBNI¯ENIA BA£TYCKIEGO

Sk³ad mineralny

W celu oznaczenia sk³adu mineralnego osadów ordowi-
ku górnego i syluru ni¿szego zachodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego przeprowadzono analizy XRD wybranych pró-
bek w profilu Hel IG 1, Koœcierzyna IG 1, oraz z profilu
Gdañsk IG 1, którego rozwój facjalny wykazuje przejœciowy
charakter miêdzy wschodni¹ i zachodni¹ czêœci¹ obni¿enia.

Profil Hel IG 1. Badania sk³adu mineralnego wskazuj¹,
¿e g³ównymi sk³adnikami badanych ska³ s¹ krzemiany war-
stwowe i kwarc wystêpuj¹ce we wszystkich próbkach. Kal-
cyt, dolomit, skaleñ i anhydryt stwierdzono natomiast tylko
w niektórych próbkach.

W sk³ad próbki pochodz¹cej z najni¿szego syluru, pozio-
mu ascensus (g³êb. 2971,0 m), wchodz¹ kwarc, skalenie (pla-
gioklazy), krzemiany warstwowe (illit i chloryt) (fig. 19A).

Próbka pochodz¹ca ze stropu ordowiku i jednoczeœnie
stropu formacji z Prabut, w której wystêpuj¹ zarówno grap-
tolity, jak i skamienia³oœci œladowe (? poziom persculptus;
g³êb. 2971,4 m) zawiera kwarc, kalcyt, dolomit, anhydryt, ska-
lenie, illit i/lub muskowit oraz kaolinit i/lub chloryt (fig. 19B).

Minera³em czêsto wspó³wystêpuj¹cym z anhydrytem na
pograniczu ordowiku i syluru jest, stwierdzony przy u¿yciu
SEM w próbce z g³êbokoœci 2971,3 m, celestyn (SrSO4). Ze
wzglêdu na nisk¹ zawartoœæ w skale (< 2%), jego obecnoœæ
nie zosta³a potwierdzona badaniami XRD. Sk³ad próbki po-
chodz¹cej z dolnej czêœci formacji z Prabut (wy¿szy kat, po-
ziom z Tretaspis seticornis; g³êb. 2976,1 m) jest nastêpu-
j¹cy: kwarc, chloryt, muskowit, dolomit, kalcyt i skalenie.
W próbce i³owców formacji z Sasina wy¿szego karadoku
(g³êb. 2983,45 m) stwierdzono obecnoœæ kwarcu, illitu, chlo-
rytu, skaleni, kalcytu i dolomitu.

Profil Koœcierzyna IG 1. Sk³ad mineralny próbek po-
chodz¹cych z hirnantu oraz rhuddanu w profilu Koœcierzyna
IG 1 jest zbli¿ony. Wszystkie badane próbki zawiera³y krze-

miany warstwowe (illit, chloryt) oraz skalenie, kwarc,
podrzêdnie w niektórych próbkach kalcyt i dolomit.

Profil Gdañsk IG 1. Wykonano analizê rentgenowsk¹
ska³ rhuddanu, hirnantu i górnej czêœci katu.

W najm³odszej badanej próbce, pochodz¹cej z i³owców
rhuddanu, wystêpuj¹ krzemiany warstwowe (illit i chloryt)
oraz kwarc, kalcyt, dolomit i hematyt. W jednej z próbek
reprezentuj¹cej rhuddan, poziom acuminatus, oprócz illi-
tu, chlorytu, kwarcu i dolomitu stwierdzono obecnoœæ wê-
glanowego fluoroapatytu (CFA).

Cech¹ charakterystyczn¹ osadów z pogranicza ordowiku
i syluru jest obecnoœæ niewielkich iloœci anhydrytu, podobnie
jak w profilu Hel IG 1; wystêpuje on równie¿ w omawianym
profilu 0,5 m powy¿ej granicy ordowik/sylur. W próbce tej
stwierdzono poza tym krzemiany warstwowe, kwarc, kalcyt,
dolomit i skalenie. Wykonana analiza metod¹ XRD w prób-
kach hirnantu wykaza³a obecnoœæ nastêpuj¹cych minera³ów:
krzemiany warstwowe (illit, chloryt), skalenie, kalcyt, dolo-
mit. W próbce z g³êbokoœci 3094,0 m, reprezentuj¹cej i³owce
margliste katu, stwierdzono oprócz illitu, chlorytu i kwarcu –
kalcyt i dolomit.

Pierwiastki g³ówne i œladowe oraz TOC

W celu oznaczenia sk³adu chemicznego osadów oraz za-
wartoœci pierwiastków œladowych wykonano analizy che-
miczne w próbkach wapieni, margli, i³owców marglistych
i i³owców w profilu Hel IG 1 oraz w profilu Gdañsk IG 1.

Wyniki oznaczeñ geochemicznych umieszczono w tabe-
lach 1 i 2. Zawartoœci najwa¿niejszych sk³adników g³ów-
nych oraz pierwiastków œladowych maj¹cych znaczenie dla
rozwa¿añ geologicznych, zosta³y przedstawione na wykre-
sach (fig. 20–23).

Pierwiastki g³ówne i œladowe

Profil Hel IG 1. Wstêpne wyniki badañ chemicznych
ska³ silikoklastyczno-wêglanowych w interwale granicznym
ordowik/sylur zosta³y przedstawione przez Podhalañsk¹
(2005). Wyniki oznaczeñ chemicznych ska³ górnego ordo-
wiku i ni¿szego syluru w profilu Hel IG 1 zestawiono w for-
mie wykresów na figurze 20 i 21.

Zawartoœæ tlenków pierwiastków g³ównych (fig. 20) wy-
kazuje znaczne ró¿nice w profilu. Najwiêksz¹ zmiennoœci¹
cechuje siê zawartoœæ CaO, która zale¿nie od litologii waha
siê od 1,01% w próbce i³owca karadoku, 0,92% w próbce
i³owca rhuddanu (poziom acuminatus) do 22,77% w próbce
marglu górnego aszgilu (poziom mucronata). Zmiennoœæ za-
wartoœci CaO widoczna jest tak¿e w obrêbie facji mieszanej
(silikoklastyczno-wêglanowej) aszgilu. Najwiêksze iloœci
CaO wystêpuj¹ w marglach i wapieniach marglistych hirnan-
tu (od 16,6 do 22,77%); znacznie mniejsze – w i³owcach wy¿-
szego katu (ni¿szego aszgilu), gdzie œrednia zawartoœæ CaO
wynosi 12%, oprócz próbki nr 17 z wk³adki wapieni margli-
stych, w której zawartoœæ CaO osi¹ga wartoœæ 22,13%, rów-
nie wysok¹ jak w próbkach z hirnantu. W próbkach osadów
landoweru i karadoku zawartoœæ CaO jest wielokrotnie mniej-
sza. Zawartoœæ MgO jest w ca³ym profilu najbardziej sta³a
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Fig. 19. Dyfraktogramy próbek osadów najni¿szego landoweru (formacja z Pas³êka – A)
oraz najwy¿szego górnego ordowiku (najwy¿sza czêœæ formacji z Prabut – B) w profilu Hel IG 1

Diffraction patterns of samples from the lowermost Llandovery (Pas³êk Fm – A)
and uppermost Ordovician (uppermost part of Prabuty Fm – B), Hel IG 1
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Tabela 1

Zawartoœæ tlenków pierwiastków g³ównych [% wag.] w osadach ordowiku górnego i ni¿szego syluru
w profilach Hel IG 1 i Gdañsk IG 1

Major elements abundances [wt %] in the Upper Ordovician and lower Silurian deposits
of the Hel IG 1 and Gdañsk IG 1 profiles

Nr
próbki

G³êbokoœæ
próbki [m]

SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 SO3 (Cl) (F)

Hel IG 1

1 2968, 00 53,93 0,861 16,75 5,33 0,043 2,75 1,01 0,77 4,28 0,141 0,23 0,098 1,02

2 2969,30 60,04 0.819 15,70 5,85 0,046 2,56 1,03 0,80 4,19 0,083 0,20 0,080 1,06

3 2969,50 59,04 0,842 16,04 5,59 0,050 2,62 0,92 0,79 4,24 0,088 0,22 0,099 0,97

4 2971,00 57,99 0,805 16,68 5,16 0,050 2,81 1,01 0,89 4,30 0,067 0,33 0,065 0,13

5 2971,30 59,59 0,805 16,78 4,91 0,068 2,91 1,80 0,79 4,51 0,066 0,13 0,101 1,00

6 2971,40 37,58 0,518 8,91 3,60 0,358 4,09 19,10 0,63 2,34 0,086 0,41 0,087 0,21

7 2971,60 39,44 0,460 8,17 4,47 0,470 3,63 18,37 0,51 2,18 0,111 0,50 0,100 0,15

8 2971,90 69,34 0,470 7,02 3,17 0,098 1,27 5,23 0,60 1,83 0,342 0,18 0,063 0,16

9 2972,30 40,57 0,541 9,67 3,80 0,394 4,07 16,66 0,61 2,61 0,118 0,37 0,104 0,12

10 2973,60 37,51 0,544 9,51 3,74 0,482 4,90 17,88 0,57 2,52 0,086 0,33 0,098 0,09

11 2973,90 31,26 0,453 7,93 3,37 0,744 4,75 22,77 0,41 2,10 0,185 0,29 0,094 0,18

12 2974,30 35,88 0,518 8,82 3,29 0,436 4,69 20,06 0,50 2,27 0,082 0,12 0,072 0,13

13 2974,70 47,89 0,706 13,48 4,72 0,366 4,82 8,24 0,68 3,60 0,083 0,11 0,124 0,11

14 2976,10 50,47 0,704 14,71 5,59 0,170 4,20 5,30 0,79 3,82 0,105 0,34 0,114 0,21

15 2976,60 50,37 0,742 14,10 6,42 0,230 5,14 5,51 0,73 3,49 0,082 0,01 0,124 0,08

16 2977,60 45,10 0,646 12,42 6,27 0,312 3,60 11,79 0,58 2,91 0,085 0,12 0,116 0,08

17 2978,90 57,61 0,770 14,97 6,17 0,121 3,65 2,65 0,77 3,67 0,070 0,14 0,101 0,15

18 2979,60 34,21 0.453 8,34 4,22 0,751 3,04 22,13 0,55 2,11 0,328 0,26 0,091 0,24

19 2980,10 59,62 0,835 15,41 4,96 0,070 3,03 2,11 0,89 3,91 0,065 0,05 0,100 0,20

20 2983,45 63,78 0,506 11,28 4,03 0,033 1,77 1,30 0,65 3,02 0,204 0,05 0,098 0,78

Gdañsk IG 1

1 3087,50 44,80 0,657 12,07 4,42 0,276 3,99 12,22 0,64 3,22 0,128 0,11 0,070 0,11

2 3087,80 50,29 0,692 14,83 6,68 0,113 3,02 4,34 0,69 3,98 0,105 < 0,01 0,065 < 0,01

3 3087,90 53,87 0,819 15,21 6,42 0,079 3,14 4,57 0,80 3,97 2,190 0,08 0,090 0,32

4 3088,30 43,61 0,549 11,19 6,37 0,307 3,38 11,80 0,58 2,97 0,092 0,09 0,067 0,06

5 3088,50 38,88 0,556 9,58 3,34 0,432 4,22 18,21 0,58 2,55 0,107 0,29 0.074 0,18

6 3088,60 54,83 0,829 15,69 5,86 0,190 3,99 3,62 0,68 4,06 0,073 0,09 0,052 < 0,01

7 3089,00 45,08 0,512 8,59 4,33 0,420 3,38 15,48 0,58 2,31 0,109 0,07 0.051 0,15

8 3089,20 36,82 0,483 8,45 3,79 0,629 3,90 20,41 0,54 2,21 0,155 0,12 0.052 0,08

9 3089,50 37,59 0,528 8,50 3,83 0,365 3,89 19,93 0,59 2,17 0,090 0,13 0,070 0,11

10 3089,90 36,08 0,511 8,47 3,67 0,446 4,25 20,52 0,54 2,18 0,085 0,17 0,067 0,11

11 3090,20 38,77 0,571 9,42 3,73 0,449 4,30 18,04 0,55 2,45 0,084 0,11 0,069 0,09

12 3090,60 41,10 0,614 10,57 3,96 0,654 5,91 14,11 0,54 2,75 0,117 < 0,01 0,053 0,06

13 3091,00 36,84 0,528 10,29 4,66 0,831 6,75 15,11 0,49 2,69 0,062 < 0,01 0,088 0.02

14 3091,50 36,00 0,524 10,15 4,97 0,591 3,65 19,57 0,46 2,44 0,127 < 0,01 0,064 0,02

15 3092,30 53,83 0,764 14,24 7,71 0,174 3,90 4,91 0,66 3,30 0,083 < 0,01 0,075 0,01

16 3092,70 54,90 0,770 14,92 8,92 0,147 3,77 3,29 0,63 3,33 0,111 0,03 0,078 < 0,01

17 3093,70 56,50 0,776 14,25 10,68 0,099 3,93 1,92 0,62 2,69 0,174 < 0,01 0,088 < 0,01

18 3094,00 47,82 0,624 11,74 5,67 0,615 3,76 11,13 0,55 2,86 0,058 0,01 0,078 0,15

19 3094,70 61,28 0,831 15,34 5,81 0,069 3,03 0,63 0,79 3,91 0,062 0,01 0,092 0,12

20 3095,30 61,23 0,839 15,67 5,83 0,046 2,83 14,88 0,87 3,90 0,128 0,03 0.083 0,08



i zarazem niska; nieco podwy¿szona w aszgilu, w stosunku do
osadów karadoku i landoweru, nie przekracza 5%.

WyraŸn¹ zmianê zawartoœci tlenków wszystkich g³ów-
nych pierwiastków obserwuje siê w próbce nr 5 z g³êb.
2971,3 m (fig. 20). G³êbokoœæ ta odpowiada granicy ordo-
wik/sylur. Zmiany zawartoœci pierwiastków g³ównych
zachodz¹ natomiast stopniowo w osadach poziomu per-
sculptus (wy¿szy hirnant). Starsze osady wyró¿niaj¹ siê
sk³adem chemicznym charakterystycznym dla ca³ego hir-
nantu, oprócz próbki piaskowców z g³êb. 2971,9 m, w której
znacznie wzrasta iloœæ SiO2 i P2O5, maleje natomiast zawar-
toœæ tlenków pozosta³ych pierwiastków g³ównych.

Mo¿na zaobserwowaæ podobieñstwo trendu zmian za-
wartoœci i przebiegu krzywych CaO i P2O5. Maksymalna za-
wartoœæ P2O5 w profilu, koreluj¹ca siê ze zwiêkszon¹ iloœci¹
CaO, wynosi 0,328% w próbce nr 18 z ni¿szego aszgilu;
podwy¿szone zawartoœci, koreluj¹ce siê z podwy¿szonymi
wartoœciami CaO, dotycz¹ tak¿e wy¿szego aszgilu (hirnan-
tu). WyraŸny wzrost zawartoœci P2O5 ma miejsce równie¿
w rhuddanie, w osadach poziomu cyphus. Du¿a zawartoœæ
P2O5, koreluj¹ca siê ze wzrostem zawartoœci SiO2, w próbce
piaskowców zwi¹zana jest prawdopodobnie z obecnoœci¹
klastów ska³ osadowych wzbogaconych w P2O5.

Odwrotnie do zmian zawartoœci CaO, zmieniaj¹ siê
zawartoœci SiO2, Al2O3, Na2O i K2O. Jest to zwi¹zane ze
zmian¹ charakteru sedymentacji i dop³ywem materia³u de-
trytycznego do zbiornika sedymentacyjnego oraz rozwojem
sedymentacji silikoklastycznej (wzrost zawartoœci Al2O3,
Na2O, K2O i poœrednio SiO2).

Zawartoœæ pierwiastków œladowych w profilu Hel IG 1
równie¿ wykazuje du¿¹ zmiennoœæ. Zawartoœci czêœci z nich,
s³u¿¹cych jako wskaŸniki paleoœrodowiska i warunków sedy-
mentacji, przedstawione zosta³y na wykresie (fig. 21) . Iloœci
mniejsze ni¿ 2–3 ppm mieœci³y siê poni¿ej granicy pomiaru,
dlatego te¿ takie pierwiastki jak Mo, Bi, Cd, nie zosta³y
uwzglêdnione na figurze 21. Najwiêksza zmiennoœæ pier-
wiastków œladowych, zwi¹zana jest ze stref¹ graniczn¹ ordo-
wik/sylur. W próbkach osadów rhuddanu wzrasta œrednia za-
wartoœæ Th, U, V, maleje natomiast zawartoœæ Sr w stosunku
do próbek osadów aszgilu. W przypadku Co, Cr, Ni ma miej-
sce chwilowa zmiana zawartoœci (wzrost i/lub spadek) w ob-
rêbie ma³ej mi¹¿szoœci poziomu persculptus wy¿szego hir-
nantu (fig. 21).

Najwiêkszym wahaniom w osadach podlega zawartoœæ
baru (Ba). Najwiêksze iloœci tego pierwiastka (6917 ppm)
stwierdzono w osadach górnego katu na g³êb. 2976,1 m.
Na tej g³êbokoœci stwierdzono kryszta³y barytu d³ugoœci
do 1,7 mm, tworz¹ce m.in. pseudomorfozy po bioklastach
(Langier-KuŸniarowa, 1986). Podwy¿szenie zawartoœci baru
(644 ppm) stwierdzono tak¿e w próbkach wy¿szej czêœci
hirnantu.

Profil Gdañsk IG 1. W profilu pionowym tego otworu
wystêpuj¹ mniejsze ró¿nice w zawartoœci tlenków pierwiast-
ków g³ównych (fig. 22) w porównaniu z profilem Hel IG 1,
chocia¿ w obu najwiêksz¹ zmianê mo¿na zaobserwowaæ
w strefie granicznej ordowiku i syluru. Iloœæ CaO jest naj-
wiêksza w osadach hirnantu, podobnie jak w profilu Hel

IG 1, i wynosi œrednio 20%. Zwraca uwagê znaczne podwy¿-
szenie zawartoœci MgO, a¿ do 7% w osadach ni¿szej czêœci
hirnantu, w porównaniu z m³odszymi i starszami osadami
oraz z profilem Hel IG 1, a tak¿e podwy¿szenie do 10% za-
wartoœci Fe2O3 w osadach górnego katu. Podwy¿szonej za-
wartoœci tego ostatniego pierwiastka towarzyszy zwiêkszony
udzia³ SiO2 i Al2O3. Interwa³ podwy¿szonych zawartoœci tych
pierwiastków mo¿e sugerowaæ intensyfikacjê procesów wie-
trzeniowych na l¹dzie lub zmianê kierunku transportu.

Zwraca uwagê du¿a zmiennoœæ zawartoœci P2O5, z wy-
raŸnym wzbogaceniem w osadach górnego katu oraz dolne-
go rhuddanu. Równie¿ w osadach rhuddanu obserwuje si¹
wiêksz¹ zmiennoœæ Na2O i K2O, w porównaniu ze sta³¹ za-
wartoœci¹ tych sk³adników w próbkach z górnego ordowiku.
Na granicy ordowik/sylur (g³êb. 3089,0 m) nastêpuje pod-
wy¿szenie zawartoœci wszystkich omawianych sk³adników
g³ównych, poza CaO, którego zawartoœæ uleg³a obni¿eniu,
do minimalnej wartoœci 3,62% w osadach najni¿szego sy-
luru. Nale¿y podkreœliæ, ¿e w próbkach z dolnej czêœci sylu-
ru zawartoœæ CaO ulega wahaniom siêgaj¹cym kilkunastu
procent.

Zawartoœci pierwiastków œladowych w osadach katu gór-
nego i hirnantu profilu Gdañsk IG 1 s¹ ma³o urozmaicone,
poza zawartoœci¹ Ba, którego iloœæ najbardziej zmienia siê
w hirnancie i wynosi w osadach tego wieku od 216 do
1066 ppm. Du¿¹ zmiennoœæ zawartoœci pierwiastków œlado-
wych zaobserwowano natomiast powy¿ej granicy ordo-
wik/sylur, w osadach rhuddanu (fig. 23).

Ca³kowity wêgiel organiczny (TOC)

Oznaczenia TOC zosta³y wykonane w wybranych prób-
kach pochodz¹cych z dwóch profilów – Hel IG 1 i Gdañsk
IG 1. Wyniki zawartoœci TOC w przedstawiono w tabeli 2.

W profilu Hel IG 1, w osadach ni¿szego hirnantu (pr.
7–13), stwierdzono nisk¹ zawartoœci wêgla organicznego
(tab. 2; patrz te¿ rozdz. Gochemiczne wskaŸniki ...). Udzia³
TOC w osadach wynosi 0,10, a nawet < 0,10%. Osady wy¿-
szego katu (pr. 14–19) s¹ równie¿ ubogie w TOC, chocia¿
nieco bogatsze od osadów powsta³ych w hirnancie (zawar-
toœæ TOC œrednio wynosi 0,16%).

W osadach wy¿szego hirnantu, poziomie persculptus
(pr. 6), zawartoœæ TOC wynosi 0,39%, a nastêpnie stopnio-
wo zwiêksza siê od wartoœci 0,59% w próbce z pogranicza
ordowiku i syluru (pr. 5), w której wspó³wystêpuj¹ grapto-
lity i skamienia³oœci œladowe, do 1,77% w kolejnej próbce
z poziomu ascensus (pr. 4), 2,89% w poziomie acuminatus
(pr. 3) oraz 2,23% w poziomie vesiculosus (pr. 2). Wysok¹
zawartoœæ TOC, równ¹ 6,80%, œwiadcz¹c¹ o du¿ej zawar-
toœci nieutlenionej substancji organicznej zwi¹zanej praw-
dopodobnie z deficytem tlenu w strefie dennej, stwierdzo-
no dopiero w osadach poziomu cyphus (pr. 1).

Podobnie stopniowy wzrost zawartoœci TOC ma miejsce
w osadach ni¿szego syluru profilu Gdañsk IG 1 (tab. 2).
W profilu tym podwy¿szony udzia³ TOC stwierdzono tak¿e
w osadach wy¿szego katu, w dolnej czêœci formacji z Prabut,
podczas gdy w próbkach z hirnantu, podobnie jak w profilu
Hel IG 1 zawartoœæ TOC jest niska.
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Tabela 2

Zawartoœæ pierwiastków œladowych, TOC oraz V/Cr, Ni/Co, Th/U w osadach ordowiku górnego i ni¿szego syluru
w profilach Hel IG 1 i Gdañsk IG 1

Trace elements abundances and TOC, V/Cr, Ni/Co, Th/U in the Upper Ordovician and lower Silurian deposits
of the Hel IG 1 and Gdañsk IG 1 profiles

Nr
próbki

G³êbokoœæ
próbki [m]

Ba
ppm

Co
ppm

Cr
ppm

Cu
ppm

Ni
ppm

Pb
ppm

Sr
ppm

Th
ppm

U
ppm

V
ppm

Zr
ppm

TOC
[% wag.]

V/Cr Ni/Co Th/U

Hel IG 1

1 2968,00 262 16 152 62 129 34 109 16 20 533 193 6,80 3,5 8,0 0,8

2 2969,30 266 22 144 40 89 71 111 15 20 197 213 2,23 1,7 4,0 0,75

3 2969,50 298 21 130 48 123 33 117 16 10 261 205 2,89 2,0 5,8 1,6

4 2971,00 337 20 117 131 96 22 120 10 9 242 175 1,77 2,1 4,8 1,1

5 2971,30 268 7 109 43 44 9 130 16 9 145 169 0,59 1,3 6,2 1,7

6 2971,40 265 36 108 35 102 10 231 6 4 72 165 0,39 0,7 2,8 1,5

7 2971,60 298 23 146 36 82 10 183 8 3 62 166 < 0,10 0,4 3,5 2,6

8 2971,90 412 6 52 24 55 7 93 12 3 44 269 < 0,10 0,8 9,2 4,0

9 2972,30 644 32 165 29 90 10 187 7 <2 70 166 0,10 0,4 2,8 3,8

10 2973,60 290 47 99 24 107 8 191 7 3 64 155 0,10 0,6 2,3 2,3

11 2973,90 234 31 64 18 76 5 197 7 3 52 127 < 0,10 0,8 2,5 2,5

12 2974,30 277 30 108 17 83 8 189 8 3 60 149 0,11 0,6 2,8 2,6

13 2974,70 289 26 117 44 86 10 162 10 2 87 158 < 0,10 0,7 3,3 5,0

14 2976,10 6917 11 169 17 90 <3 182 12 <2 138 181 < 0,10 0,8 8,2 >6

15 2976,60 337 12 171 12 96 4 137 10 <2 91 164 0,18 0,5 8,0 >5

16 2977,60 1949 11 156 13 86 <3 148 9 3 89 139 0,12 0,6 7,8 3,0

17 2978,90 315 37 208 36 128 24 142 10 3 132 163 0,24 0,6 3,4 3,3

18 2979,60 67 8 62 24 75 20 184 7 4 30 116 0,12 0,5 9,3 1,75

19 2980,10 296 19 224 85 102 9 134 10 3 183 183 1,80 0,8 5,4 3,3

20 2983,45 211 13 60 99 128 47 99 10 22 868 116 6,75 14,5 9,8 0,5

Gdañsk IG 1

1 3087,50 383 23 172 68 65 20 135 9 6 155 170 0,60 0,9 2,83 1,5

2 3087,80 772 33 137 37 187 58 127 12 9 509 160 – 3,7 5,66 1,3

3 3087,90 337 20 237 59 123 34 113 13 54 162 185 0,39 0,68 6,15 0,2

4 3088,30 1071 55 111 35 178 21 163 10 6 210 144 1,79 1,89 3,24 1,6

5 3088,50 254 40 123 29 71 15 172 7 3 81 166 – 0,66 1,77 2,3

6 3088,60 385 20 218 154 91 29 101 12 3 127 168 0,90 0,58 4,55 4,0

7 3089,00 369 17 143 32 48 10 148 8 2 62 187 0,75 0,43 2,82 4,0

8 3089,20 214 28 111 33 57 13 164 8 2 64 150 – 1,93 2,04 4,0

9 3089,50 874 36 147 17 70 10 190 8 3 64 169 0,23 0,43 1,94 2,7

10 3089,90 1066 54 116 19 86 10 192 8 4 69 155 – 0,59 1,59 2,0

11 3090,20 216 45 116 42 82 7 170 9 3 63 161 0,30 0,54 1,82 3,0

12 3090,60 237 13 98 75 53 4 159 10 4 75 159 0,18 0,77 4,00 2,5

13 3091,00 218 9 91 129 66 <3 150 8 3 64 121 – 0,70 7,33 2,7

14 3091,50 988 11 116 25 72 4 146 9 3 86 118 0,24 0,74 6,55 3,0

15 3092,30 299 8 177 17 100 <3 103 11 3 119 160 – 0,67 12,50 3,7

16 3092,70 430 15 206 18 111 6 96 13 3 115 156 0,65 0,66 7,4 4,3

17 3093,70 291 16 214 26 116 <3 92 12 3 187 182 0,81 0,87 7,25 4,0

18 3094,00 285 15 145 16 81 7 116 9 2 89 135 – 0,61 5,4 4,5

19 3094,70 104 15 44 10 136 22 108 11 3 208 173 0,24 1,01 7,5 3,7

20 3095,30 358 44 193 55 158 28 88 14 8 174 175 0,90 0,90 3,6 1,7



Sk³ad izotopowy wêgla i tlenu w wêglanach

Przedmiotem analiz izotopowych ca³ej ska³y by³y wapie-
nie, wapienie margliste, margle i i³owce margliste. Wykona-
no 80 analiz izotopowych w próbkach pochodz¹cych z profi-
lów zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego: Hel IG 1,
Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2, Lêbork IG 1, Koœcierzyna IG 1
oraz Gdañsk IG 1.

Nale¿y podkreœliæ, ¿e wczeœniejsze badania przeprowa-
dzane w obszarze Estonii (m.in. Brenchley i in., 1995, 2003;
Kaljo i in., 2001, 2007) obejmowa³y tylko p³ytsze strefy
zbiornika ba³tyckiego: strefê centralnoba³toskañsk¹ oraz
pó³nocnoestoñsk¹. Analizy sk³adu izotopowego wêgla i tle-
nu w próbkach pochodz¹cych z zachodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego, odpowiadaj¹cej w przewa¿aj¹cej czêœci strefie
skañskiej, przeprowadzone zosta³y po raz pierwszy. Wyko-
nane analizy dla próbek ska³ w ca³oœci oraz dla kalcytu po-
chodz¹cego ze skorupek ramienionogów zawiasowych, po-
twierdzi³y wzbogacenie w ciê¿szy izotop wêgla kalcytowe-
go w próbkach pochodz¹cych z hirnantu. WyraŸnemu od-
chyleniu �

13C w kierunku wiêkszych wartoœci towarzyszy
zwykle podwy¿szenie wartoœci �

18O w stosunku do próbek
starszych i m³odszych, chocia¿ w niektórych przypadkach
taka wspó³zale¿noœæ nie wystêpuje. Dane, które mo¿na
uznaæ za miarodajne uzyskano z trzech profilów: Bia³ogóra 1,
Bia³ogóra 2, Hel IG 1.

Profile Bia³ogóra 1 i 2 .Wyniki badañ izotopowych
z profilu Bia³ogóra 1 oraz z pobliskiego profilu Bia³ogóra 2
przedstawiono w tabeli 3 oraz na figurze 24. Wartoœci �

13C
w bioklastach z profilu Bia³ogóra 1 uzyskuj¹ wysokie dodat-
nie wartoœci i wynosz¹ od 5,72‰ dla próbki ze skorupki
ramienionoga z g³êb. 2631,0 m, do 3,34% z g³êb. 2929,5 m
w wy¿szym hirnancie. Wartoœci �

18O uzyskane z tych sa-
mych skorupek s¹ równie¿ dodatnie i wynosz¹ odpowiednio
od 1,6 do 1,0‰. S¹ to jedne z najwy¿szych wartoœci �

18O dla
osadów w badanych profilach. Natomiast wartoœci �

13C
i �

18O uzyskane dla ca³ej ska³y s¹ ujemne i odbiegaj¹ znacz-
nie od uzyskanych na podstawie analiz kalcytu biogenicz-
nego.

W profilu Bia³ogóra 2, kalcyt biogeniczny jest równie¿
wyraŸnie wzbogacony w ciê¿szy izotop wêgla. Próbka po-
chodz¹ca z interwa³u znajduj¹cego siê nieznacznie poni¿ej
poziomu graptolitowego persculptus cechuje siê najwy¿sz¹
wartoœci¹ �

13C spoœród wszystkich uzyskanych wyników
w badanych próbkach i wynosi 5,86‰. Tej wysokiej warto-
œci odpowiada równie¿ dodatnia wartoœæ �

18O równa 1,7‰.
W profilu Bia³ogóra 2 wyraŸne przesuniêcie wartoœci �

13C
wystêpuje w górnej czêœci poziomu mucronata, poni¿ej gra-
nicy z poziomem persculptus. Osady tego interwa³u cechuj¹
równie¿ dodatnie wartoœci �

18O. Próbki ze skorup ramienio-
nogów pochodz¹ce z ni¿szego interwa³u stratygraficznego
maj¹ ju¿ ujemne wartoœci delty wêgla i tlenu.

W profilu Hel IG 1 wykonano analizy sk³adu izotopo-
wego C i O w próbkach skalnych oraz w kalcycie po-
chodz¹cym ze skorupek ramienionogów fauny Hirnantia.

Stwierdzono wyraŸne podwy¿szenie wartoœci �
13C oraz �

18O
dla wêglanowych skorupek ramienionogów, a tak¿e wyraŸ-
ne podwy¿szenie wartoœci dla próbek ze ska³y (fig. 25). Dla
trzech próbek kalcytu biogenicznego, z g³êb. 2972,0; 2972,3
oraz 2972,4 m, najwy¿sza wartoœæ �

13C wynosi prawie 6‰.
Dla tych samych próbek stwierdzono równie¿ znaczne pod-
wy¿szenie wartoœci �

18O, maksymalnie do oko³o 2,8‰.
Podwy¿szenie wartoœci �

13C i �
18O w próbkach ze skoru-

pek ramienionogów wystêpuje tu¿ poni¿ej osadów poziomu
persculptus w najwy¿szej czêœci poziomu mucronata. Wyni-
ki analiz sk³adu izotopowego ca³ej ska³y tak¿e wykazuj¹
wzrost wartoœci �

13C i �
18O w stosunku do próbek z aszgilu

dolnego i ni¿szego landoweru, jednak nie osi¹gaj¹ wartoœci
dodatnich. Najwy¿sza wartoœæ �

13C wynosi nieco poni¿ej
zera, dla próbki z g³êb. 2972,0 m. Podwy¿szenie wartoœci
�

13C uzyskane dla próbek ca³ej ska³y równie¿ wystêpuje
w wy¿szej czêœci poziomu mucronata hirnantu ni¿szego,
a poni¿ej poziomu persculptus hirnantu wy¿szego.

Wyniki badañ izotopowych próbek ska³ wêglanowych
z pogranicza ordowiku i syluru oraz górnego hirnantu w pro-
filu Lêbork IG 1 oraz Koœcierzyna IG 1 (tab. 3) odbiegaj¹
w znacznym stopniu od wyników uzyskanych w profilach
Bia³ogóra 1, Bia³ogóra 2 i Hel IG 1. W profilu Koœcierzyna
IG 1, ze wzglêdu na du¿¹ zawartoœæ dolomitu w wêglanach,
wykonano oznaczenia oddzielnie dla kalcytu i dolomitu. Ani
w profilu Lêbork IG 1, ani w profilu Koœcierzyna IG 1 pod-
wy¿szenie wartoœci �

13C w hirnancie nie zosta³o stwierdzo-
ne. Wysokie ujemne wartoœci �

18O mog¹ sugerowaæ, ¿e uzy-
skane wyniki dotycz¹ stosunków izotopowych w osadach
zmienionych diagenetycznie.

W profilu Gdañsk IG 1, podobnie jak w profilach Lê-
bork IG 1 i Koœcierzyna IG 1 nie stwierdzono podwy¿szenia
wartoœci �

13C i �
18O w hirnancie. Ujemne wartoœci �

13C
i �

18O w hirnancie, jak i wy¿szym kacie odbiegaj¹ w znacz-
nym stopniu od œrednich wartoœci mierzonych dla ordowiku.
Znacznie obni¿one wartoœci �

18O mog¹ dotyczyæ sygna³u
izotopowego pochodz¹cego z osadów zmienionych diagene-
tycznie.

CZÊŒÆ WSCHODNIA

Sk³ad mineralny

Ogólny sk³ad fazowy osadów wschodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego okreœlono na podstawie analiz próbek ska³
pochodz¹cych z profili Lidzbark Warmiñski 3 i Bartoszyce
IG 1. Profile te, podobnie jak blisko po³o¿ony profil Barcia-
ny, reprezentuj¹cych sukcesjê osadow¹ górnego ordowiku
i ni¿szego landoweru charakterystyczn¹ dla centralnoba³to-
skañskiej strefy facjalnej.

Profil Lidzbark Warmiñski 3. Profil ten stanowi jeden
z reprezentatywnych profilów wschodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego. Analiza rentgenowska wykonana w próbkach
z g³êb. 1928,5; 1931,0; 1935,0 m (fig. 26) pochodz¹cych
z formacji z Ornety (piêtro porkuni) wykaza³a, ¿e sk³ad
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Fig. 24. Krzywe izotopowe �
13C oraz �

18O w profilach Bia³ogóra 2 i Bia³ogóra 1 oraz Jezioro Okr¹g³e IG 1

�
13C and �

18O profiles in the Bia³ogóra 2, Bia³ogóra 1 and Jezioro Okr¹g³e IG 1 sections
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Fig. 25. Krzywe izotopowe �
13C oraz �

18O w profilu Hel IG 1 (zachodnia czêœæ obni¿enia ba³tyckiego)

�
13C and �

18O profiles in the Hel IG 1 section (western part of the Baltic Depression)

Tabela 3

Wartoœci �
13C oraz �

18O w wêglanach
ordowiku górnego i najni¿szego syluru

Upper Ordovician and lowest Silurian
�

13C and �
18O values in carbonates

G³êbokoœæ
[m]

Stratygrafia ä13C
[‰]

ä18O
[‰]

Bia³ogóra 1

2629,0 hirnant, formacja z Prabut –1,35 –5,3

2629,0 skorupka 3,34 1,0

2629,5 hirnant, formacja z Prabut –0,90 –4,7

2629,5 skorupka 4,50 1,1

2631,0 hirnant, formacja z Prabut –1,25 –5,1

2631,0 skorupka 5,72 1,6

2632,0 hirnant, formacja z Prabut –1,80 –5,3
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G³êbokoœæ
[m]

Stratygrafia ä13C
[‰]

ä18O
[‰]

Bia³ogóra 2

2604,8 hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

1,01 –3,3

2604,8 skorupka 5,86 1,7

2605,5 hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–1,47 –4,8

2605,5 skorupka 5,41 1,5

2606,0 hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–1,29 –4,6

2606,0 2,24 0,4

2606,5 hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–1,20 –4,7

2606,5 skorupka –2,07 –4,5

2608,5 hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–1,17 –4,8

Hel IG 1

2970,7 rhuddan, poziom ascensus,
formacja z Pas³êka

dane izotopowe
w formie wykresu

dane izotopowe
w formie wykresu

2971,3 granica O/S, formacja z Prabut

2971,6 + skorupka

hirnant, poziom mucronata
formacja z Prabut

2971,8 + skorupka

2972,0 + skorupka

2972,3 + skorupka

2972,4 + skorupka

2972,6 + skorupka

2973,6

2973,9

2974,7

2976,1 kat górny, poziom z Tretaspis
seticornis, formacja z Prabut2978,9

2980,1

Lêbork IG 1

3272,50
hirnant/rhuddan, poziom

persculptus/ascensus
–2,37 –11,6

3272,85
hirnant, poziom persculptus,

formacja z Pas³êka
–0,37 –8,6

3373,80
hirnant, poziom mucronata,

formacja z Prabut

–0,61 –9,3

3374,80 –1,34 –9,4

3375,00 –2,38 –8,7

Koœcierzyna IG 1
dane dla kalcytu

4392,40
rhuddan, poziom vesiculosus,

formacja z Pas³êka
–3,48 –10,4

4394,00

hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–1,66 –11,3

4394,05 –1,42 –11,0

4394,20 –5,22 –10,3

4394,35 –3,13 –9,8

4394,70 –0,77 –11,4

4394,80 –0,95 –11,4

4395,15 –2,27 –11,1

4395,30 –1,55 –11,3

4395,50 –2,37 –11,3

4395,70 –2,50 –11,3

4396,55 –3,50 –10,4

4396,90
aszgil dolny, poziom z Tretaspis

seticornis, formacja z Prabut
–1,13 –10,1

Tabela 3 cd.
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G³êbokoœæ
[m]

Stratygrafia ä13C
[‰]

ä18O
[‰]

dane dla dolomitu

4392,40
rhuddan, poziom vesiculosus,

formacja z Pas³êka
– –

4394,00

hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–0,80 –4,2

4394,05 –0,54 –4,0

4394,20 –1,33 –3,8

4394,35 –1,15 –3,8

4394,70 –0,70 –3,8

4394,80 –0,84 –3,8

4395,15 –0,86 –4,2

4395,30 –0,63 –4,1

4395,50 –0,96 –4,0

4395,70 –1,09 –4,4

4396,55 –0,77 –3,3

4396,90
aszgil dolny, poziom z Tretaspis

seticornis, formacja z Prabut
–2,12 –5,4

Gdañsk IG 1

3089,10

hirnant, poziom mucronata,
formacja z Prabut

–8,84 –6,2

3089,50 –0,45 –6,0

3089,90 –0,63 –6,4

3090,25 –1,05 –7,2

3090,60 –0,40 –5,7

3091,00 –0,87 –5,9

3091,50 –0,85 –6,3

3092,1

kat górny, poziom z Tretaspis
seticornis, formacja z Prabut

–1,18 –7,3

3092,7 –1,27 –7,3

3093,7 –4,64 –8,0

3094,2 –2,98 –6,5

3094,7 –2,56 –5,9

3095,3 –2,65 –5,9

Prabuty IG 1

3356,80

aszgil górny, porkuni,
formacja z Prabut

0,20 –10,1

3357,80 1,36 –5,7

3358,30 1,49 –5,5

3358,60 1,89 –6,2

3358,70 2,26 –6,7

3362,30 1,12 –6,3

3363,20 1,36 –6,3

3364,20
aszgil dolny, pirgu
formacja z Prabut

0,71 –5,3

Lidzbark Warmiñski 3

1906,00

landower dolny, juuru,
formacja z Barcian

0,20 –7,0

1908,00 0,21 –6,6

1909,50 0,83 –6,9

1909,80 1,45 –5,1

1910,30 0,59 –5,2

1910,50 1,08 –5,6

1911,00 1,72 –4,9

1917,00 2,52 –4,0

1921,00

aszgil górny, porkuni,
formacja z Ornety

3,52 –3,8

1922,50 3,48 –3,8

1925,50 3,28 –3,8

1929,00 4,44 –3,5

Tabela 3 cd.



wszystkich próbek jest bardzo zbli¿ony. Stwierdzono obec-
noœæ kalcytu, kwarcu, dolomitu i krzemianów warstwowych:
illitu i/lub muskowitu oraz kaolinitu i/lub chlorytu.

Profil Bartoszyce IG 1. W profilu tym wykonane zo-
sta³y badania sk³adu mineralnego w próbkach margli po-
chodz¹cych z formacji z Ornety. Nie stwierdzono ró¿nic
w sk³adzie mineralnym poszczególnych próbek. Stwierdzo-
no obecnoœæ kalcytu, kwarcu, krzemianów warstwowych (il-
litu, chlorytu) oraz dolomitu. Sk³ad mineralny osadów
nale¿¹cych do formacji z Ornety reprezentuj¹cej najwy¿szy

górny ordowik jest taki sam jak w profilu Lidzbark War-
miñski 3.

Pierwiastki g³ówne i œladowe oraz TOC

W celu oznaczenia sk³adu chemicznego osadów oraz za-
wartoœci pierwiastków œladowych wykonano analizy che-
miczne w próbkach wapieni, margli, i³owców marglistych
i i³owców, w dwóch profilach wschodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego – Bartoszyce IG 1 i Lidzbark Warmiñski 3.
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G³êbokoœæ
[m]

Stratygrafia ä13C
[‰]

ä18O
[‰]

1930,50

aszgil górny, porkuni,
formacja z Ornety

4,22 –3,6

1931,00 4,56 –3,7

1933,00 4,17 –3,4

1934,00 4,31 –3,4

1935,00 3,47 –3,9

1936,00 2,66 –3,6

1943,00
aszgil dolny, pirgu,
formacja z Mor¹ga

1,15 –4,8

Bartoszyce IG 1

1811,00
landower dolny, juuru,

formacja z Barcian

1,58 –4,0

1812,30 1,54 –4,0

1816,60 2,77 –3,6

1816,75

aszgil górny, porkuni,
formacja z Ornety

2,82 –3,2

1823,00 3,77 –3,9

1824,80 4,13 –3,7

1825,50 3,91 –3,8

1826,50 3,23 –3,0

1827,30 3,54 –3,6

1828,40 3,77 –3,8

1829,50 4,08 –3,9

1830,60 4,03 –3,6

1831,40 3,92 –3,7

1833,80 3,71 –3,8

1837,00 2,14 –3,8

1837,40 1,30 –3,9

1838,40

aszgil dolny, pirgu,
formacja z Mor¹ga

0,61 –3,2

1839,70 0,50 –4,2

1840,50 0,40 –5,8

1843,40 0,75 –3,3

1845,60 –0,46 –4,7

1847,40
karadok górny, vormsi,

formacja z Sasina
0,60 –2,6

Jezioro Okr¹g³e IG 1

851,50

porkuni

1,17 –3,7

853,00 1,10 –3,4

854,50 0,47 –3,8

863,50
pirgu

–0,20 –4,0

868,00 –2,10 –4,1

Tabela 3 cd.



Pierwiastki g³ówne i œladowe

Profil Bartoszyce IG 1. W wapienno-marglistej serii
osadów piêter pirgu, porkuni i juuru zmiennoœæ pierwiast-
ków g³ównych i œladowych jest niewielka w porównaniu
z analogicznymi osadami profilów zachodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego – Gdañsk IG 1 i Hel IG 1. Podstawowa zmia-
na zawartoœci pierwiastków g³ównych zachodzi na granicy
ordowiku i syluru i jest zwi¹zana ze zmian¹ charakteru sedy-
mentacji na bardziej wêglanow¹, w postaci formacji wapieni
gruz³owych z Barcian w piêtrze juuru Zmniejszeniu ulega tu
zawartoœæ tlenków wszystkich pierwiastków g³ównych
oprócz CaO (fig. 27).

Zmiana zawartoœci sk³adników g³ównych wystêpuje tak¿e
na granicy formacji z Mor¹ga i formacji z Ornety (fig. 27).
Wiekowo odpowiada ona granicy pirgu/porkuni. Zawartoœæ
SiO2 maleje z maksymalnej wartoœci 46,30% w osadach pirgu
do 31,17% w najstarszej próbce osadów porkuni. Podwy¿szo-
nej zawartoœci SiO2 odpowiada zwiêkszenie zawartoœci in-
nych sk³adników, np. Fe2O3 do 7,24% w próbce czerwonych
wapieni formacji z Mor¹ga. Podwy¿szeniu ulega tak¿e iloœæ
sk³adników silikoklastycznych (wzrost Al, Na i K).

Zawartoœæ wszystkich pierwiastków œladowych, z wy-
j¹tkiem strontu, ulega obni¿eniu na granicy osadów ordowi-
ku i syluru, odpowiadaj¹cej granicy formacji z Ornety z for-
macj¹ z Barcian (fig. 28). Najwiêksze wahania w profilu wy-
kazuje zawartoœæ Ba, która jest znacznie wiêksza w formacji
z Mor¹ga, odpowiadaj¹cej wiekowo piêtru pirgu, oraz w naj-
ni¿szej czêœci formacji z Ornety (próbki 14–17) ni¿ w innych
próbkach tego profilu. Wyj¹tkiem jest próbka 8, pochodz¹ca
ze œrodkowej czêœci formacji z Ornety, w której zawartoœæ
Ba jest najwiêksza w ca³ym profilu (fig. 28), w œrodkowej
czêœci formacji z Mor¹ga wynosi 225 ppm, a w œrodkowej
czêœci formacji z Ornety (œrodkowa czêœæ porkuni) dochodzi
do 455 ppm (fig. 28).

Profil Lidzbark Warmiñski 3. W profilu tym wykona-
no analizy zawartoœci sk³adników g³ównych i pierwiastków
œladowych w marglach i wapieniach marglistych formacji
z Ornety oraz wapieniach marglistych formacji z Barcian.
Badane osady pochodz¹ce z profilu Lidzbark Warmiñski 3
wykazuj¹ podobne trendy zmian zawartoœci oraz bezwzglêd-
ne iloœci sk³adników g³ównych oraz pierwiastków œlado-
wych jak osady w profilu Bartoszyce IG 1 (tab. 4, 5).
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Fig. 26. Dyfraktogramy próbek osadów górnego ordowiku (formacja z Ornety) w profilu Lidzbark Warmiñski 3

Diffraction patterns of samples from the Upper Ordovician deposits (Orneta Fm) in Lidzbark Warmiñski 3 section
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W próbce pochodz¹cej z formacji z Barcian ni¿szego syluru
zawartoœci wszystkich podstawowych sk³adników g³ównych
ulegaj¹ zmniejszeniu, poza zawartoœci¹ CaO, która wyraŸnie
wzrasta (tab. 4). Zmniejszeniu ulega tak¿e zawartoœæ ka¿de-
go z pierwiastków œladowych, oprócz strontu, którego iloœæ
zwiêksza siê wyraŸnie w profilach formacji z Barcian ni¿-
szego syluru (tab. 5).

Ca³kowity wêgiel organiczny (TOC)

Oznaczenia TOC zosta³y wykonane w wybranych prób-
kach pochodz¹cych z dwóch profili wschodniej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego – Bartoszyce IG 1 i Lidzbark Warmiñski
3 (tab. 5). W profilach tych ró¿nice w zawartoœci TOC s¹
niewielkie, du¿o mniejsze ni¿ ma to miejsce w zachodniej
czêœci obni¿enia. Próbki pochodz¹ce z ordowiku górnego
i najni¿szego syluru profilów Lidzbark Warmiñski 3 i Barto-
szyce IG 1 wykazuj¹ bardzo ma³¹ zawartoœæ TOC, najwiê-
ksz¹ w próbkach pochodz¹cych z formacji z Barcian ni¿sze-
go syluru profilu Bartoszyce IG 1, która wynosi 0,34%. Za-
wartoœæ TOC wzrasta równie¿ w osadach pirgu, w próbce
nr 17 do 0,30% (tab. 5).

Sk³ad izotopowy wêgla i tlenu w wêglanach

Analizy sk³adu izotopowego wêgla i tlenu w wêglanach
we wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego wykonano

w czterech profilach: Prabuty IG 1, Lidzbark Warmiñski 3,
Bartoszyce IG 1 i Jezioro Okr¹g³e IG 1. Analizie poddano 54
próbki ca³ej ska³y. Informacje wstêpne i dane cz¹stkowe do-
tycz¹ce stosunków izotopowych wêgla i tlenu w wêglanach
górnego ordowiku i najni¿szego syluru w profilach Lidzbark
Warmiñski 3 oraz Bartoszyce IG 1 s¹ zamieszczone we
wczeœniejszych pracach autorki (Podhalañska, 2006a, c, d,
2008). We wszystkich wymienionych profilach zaobserwo-
wano wyraŸne odchylenia wartoœci �

13C w kierunku dodat-
nim, czemu zwykle towarzyszy podwy¿szenie wartoœci �

18O
w stosunku do próbek starszych i m³odszych, chocia¿ w nie-
których przypadkach taka wspó³zale¿noœæ nie wystêpuje.

Wyniki badañ izotopowych próbek ska³ wêglanowych,
wapieni marglistych i margli oraz i³owców marglistych,
z profilu Prabuty IG 1 po³o¿onego w obrêbie centralno-
ba³toskañskiej strefy facjalnej, wykaza³y dodatnie wartoœci
�

13C (tab. 3). W osadach aszgilu górnego wartoœci te wynosz¹
od 0,20‰ w najm³odszej próbce do 2,26‰ w osadach wy¿-
szej czêœci tego oddzia³u. W najm³odszych utworach ordowi-
ku nastêpuje obni¿enie wartoœci �

13C do poziomu 0,20‰.
Wyniki �

18O w profilu Prabuty IG 1 wykazuj¹ natomiast
wysokie ujemne wartoœci znacznie przewy¿szaj¹ce œrednie,
mierzone dla ordowickich morskich wêglanów (Veizer i in.,
1997).

Profil Lidzbark Warmiñski 3 by³ pierwszym, w któ-
rym, w wybranych próbkach skalnych ordowiku górnego
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Tabela 4

Zawartoœæ tlenków pierwiastków g³ównych [% wag.] w osadach ordowiku górnego i ni¿szego syluru
w profilach Bartoszyce IG 1 i Lidzbark Warmiñski 3

Major elements abundances [wt %] in the Upper Ordovician and lower Silurian deposits
of the Bartoszyce IG 1 and Lidzbark Warmiñski 3 profiles

Nr
próbki

G³êbokoœæ
próbki [m]

SiO2 TiO2 Al2O3 Fe2O3 MnO MgO CaO Na2O K2O P2O5 SO3 (Cl) (F)

Bartoszyce IG 1

2 1812,30 7,26 0,045 1,24 0,55 0,070 1,28 42,20 0,18 0,27 0,030 0,23 0,028 0,13

3 1816,60 3,53 0,037 0,89 0,59 0,066 1,07 49,10 0,15 0,29 0,024 0,26 0,031 0,15

4 1816,75 21,41 0,288 5,27 2,22 0,198 5,37 30,57 0,37 1,59 0,070 0,14 0,064 0,05

5 1823,00 18,71 0,233 4,27 1,95 0,213 4,46 34,04 0,35 1,31 0,058 0,22 0,059 0,08

10 1828,40 22,22 0,312 5,76 2,60 0,250 4,95 29,47 0,38 1,72 0,066 0,10 0,096 0,04

14 1837,40 31,17 0,433 8,68 3,95 0,460 7,09 16,09 0,59 2,57 0,038 0,14 0,239 < 0,01

15 1839,70 46,30 0,617 11,92 7,24 0,279 5,04 9,17 0,81 3,53 0,043 0,03 0,311 0,01

16 1840,50 48,25 0,646 12,82 4,77 0,246 4,19 9,89 0,73 3,78 0,030 0,02 0,183 0,10

Lidzbark Warmiñski 3

1 1911,00 5,22 0,059 1,33 0,57 0,070 1,10 48,25 0,19 0,45 0,030 0,06 0,063 0,12

2 1921,00 9,86 0,135 2,41 1,17 0,093 2,26 14,88 0,19 0,74 0,036 0,03 0,043 0,07

3 1928,00 21,01 0,292 5,41 2,61 0,240 4,42 32,06 0,38 1,58 0,066 0,05 0,128 0,14

4 1931,00 22,77 0,320 6,02 2,82 0,260 4,88 29,99 0,41 1,78 0,079 0,08 0,168 0,08

5 1932,50 23,38 0,328 6,17 2,82 0,244 4,84 29,62 0,42 1,81 0,068 0,04 0,150 0,11

6 1934,00j 27,80 0,401 7,47 3,60 0,388 5,22 24,75 0,49 2,19 0,078 0,05 0,153 0,02

7 1934,00c 10,11 0,113 1,94 12,92 0,603 2,48 31,92 0,25 0,61 0,060 0,03 0,078 < 0,01



i syluru ni¿szego, oznaczono stosunki izotopowe wêgla i tle-
nu w wêglanach, a wstêpne dane opublikowano (Podhala-
ñska, 2006c, d). Próbki do badañ pochodzi³y z osadów pirgu,
porkuni, juuru. Wartoœci �

13C we wszystkich próbkach s¹
dodatnie (tab. 3).

W profilu tym udokumentowano wyraŸne podwy¿szenie
wartoœci w interwale stratygraficznym odpowiadaj¹cym piê-
tru porkuni. Wartoœci �

13C wzrastaj¹ z 1,15‰ dla próbek
pre-porkuñskich (= pre-hirnanckich) do 4,56‰ dla próbki
z osadów porkuni. W sylurskich wapieniach gruz³owych
wartoœci izotopu wêgla s¹ ni¿sze i wynosz¹ od 2,52‰ w naj-
ni¿szym landowerze do 0,20‰ w najm³odszej badanej prób-
ce wapienia gruz³owego. Wzbogacenie w ciê¿szy izotop wê-
gla wykazuje piêæ kolejnych próbek z g³êb. od 1934,0 do
1929,5 m, o wartoœci �

13C powy¿ej 4,0‰. Podwy¿szenie
wartoœci delty wêgla ma miejsce w osadach ni¿szej czêœci

porkuni (fig. 29). W utworach m³odszych nastêpuje stopnio-
wy spadek wartoœci �

13C.
Krzywe �

13C i �
18O maj¹ bardzo podobny trend, chocia¿

wartoœci �
18O w ca³ym profilu s¹ ujemne. Wartoœci �

18O dla
wêglanów piêtra porkuni s¹ najwy¿sze i wynosz¹ œrednio
–3,5‰, podczas gdy dla osadów piêter pirgu i juuru s¹ ni¿-
sze i mieszcz¹ siê w przedziale od –7,0‰, w najm³odszej
próbce pochodz¹cej z syluru reprezentuj¹cej formacjê wa-
pieni gruz³owych z Barcian, do –4,7‰ dla próbki z formacji
czerwonych wapieni i margli z Mor¹ga. Przyjmuje siê, ¿e ta-
kie wartoœci s¹ zbli¿one do œrednich wartoœci �

18O uzyski-
wanych w analizach kalcytu ordowickich ramienionogów
i morskich wêglanów (Veizer i in., 1997). Wy¿sze wartoœci
�

18O w osadach porkuni profilu Lidzbark Warmiñski 3 kore-
luj¹ siê z podwy¿szonymi wartoœciami �

13C w tych samych
próbkach.
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Tabela 5

Zawartoœæ pierwiastków œladowych, TOC oraz V/Cr, Ni/Co, Th/U w osadach ordowiku górnego i ni¿szego syluru
w profilach Bartoszyce IG 1 oraz Lidzbark Warmiñski 3

Trace elements abundances and TOC, V/Cr, Ni/Co, Th/U in the Upper Ordovician and lower Silurian deposits
of the Bartoszyce IG 1 and Lidzbark Warmiñski 3 profiles

Nr
próbki

G³êbokoœæ
próbki [m]

Ba
ppm

Co
ppm

Cr
ppm

Cu
ppm

Ni
ppm

Pb
ppm

Sr
ppm

Th
ppm

U
ppm

V
ppm

Zr
ppm

TOC
[% wag.]

V/Cr Ni/Co Th/U

Bartoszyce IG 1

1 1811,00 14 4 8 < 5 9 20 135 <3 6 18 43 – 2,2 2,25 < 0,5

2 1812,30 16 5 6 < 5 10 12 613 <3 9 20 62 0,34 3,3 2,0 < 0,3

3 1816,60 < 10 < 3 <3 < 5 5 4 367 <3 5 8 30 0,14 2,7 1,6 0,2

4 1816,75 93 11 45 < 5 23 11 245 6 5 44 82 0,24 1,0 2,1 1,2

5 1823,00 64 9 38 < 5 20 7 265 4 4 35 76 0,16 0,9 2,2 1,0

6 1824,80 53 13 35 < 5 25 5 271 5 5 35 77 – 1,0 1,9 1,0

7 1825,50 61 7 39 < 5 19 5 264 3 5 29 75 0,12 0,7 2,7 0,6

8 1826,50 455 14 56 8 33 6 227 5 4 48 91 – 0,7 2,4 1,3

9 1827,30 101 16 49 6 31 6 235 6 4 46 87 0,14 0,4 1,9 1,5

10 1828,40 96 16 48 7 32 5 238 6 6 46 83 – 0,96 1,9 1,0

11 1829,50 70 13 38 < 5 24 6 257 4 5 40 76 – 1,0 1,8 0,8

12 1831,40 88 17 38 8 32 6 248 5 4 41 77 – 1,1 1,9 1,3

13 1833,80 81 12 47 6 28 4 235 5 5 40 82 – 0,8 2,3 1,0

14 1837,40 162 22 78 18 63 6 155 8 5 62 106 0,11 0,8 2,8 1,6

15 1839,70 205 11 88 19 68 5 154 10 5 80 143 0,16 0,9 6,2 2,0

16 1840,50 225 12 102 37 69 < 3 174 12 6 91 145 0,16 0,9 5,7 2,0

17 1847,40 104 19 112 15 56 15 213 5 6 92 77 0,30 0,8 2,9 0,8

Lidzbark Warmiñski 3

1 1911,00 15 < 3 5 <5 6 18 412 4 4 14 31 < 0,10 2,8 > 2 1,0

2 1921,00 121 8 40 <5 18 9 189 5 3 35 52 < 0,10 0,8 2,3 1,7

3 1928,00 106 19 54 22 29 11 281 4 < 2 44 78 – 0,8 1,5 > 2

4 1931,00 121 15 42 12 29 10 262 5 3 45 77 < 0,10 1,1 1,9 1,7

5 1932,50 117 15 45 14 29 11 262 4 3 43 81 – 0,9 1,9 1,3

6 1934,00j 36 60 20 33 76 218 190 5 < 2 15 37 0,12 0,8 1,3 > 2,5

7 1934,00c 139 8 57 7 36 86 184 8 4 49 91 0,22 0,9 4,5 2,0
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Wzbogacenie w ciê¿szy izotop wêgla w kalcycie w wy¿-
szym aszgilu stwierdzone zosta³o tak¿e w pobliskim profilu
Bartoszyce IG 1. Przebieg krzywych izotopowych zarówno
wêgla, jak i tlenu w obu wierceniach jest podobny, a profil
Bartoszyce IG 1 dokumentuje wzrost wartoœci izotopowej
�

13C w piêtrze porkuni. Wartoœci �
13C zmieniaj¹ siê od

–0,46‰, dla najstarszej badanej próbki reprezentuj¹cej
doln¹ czêœæ formacji z Mor¹ga, do 4,1‰, dla próbki forma-
cji z Ornety (tab. 3; fig. 29).

Wartoœci �
18O s¹ zbli¿one do wartoœci oznaczonych

w profilu Lidzbark Warmiñski 3 i jednoczeœnie do œrednich
wartoœci �

18O uzyskiwanych w analizach kalcytu ordowic-
kich ramienionogów i morskich wêglanów (Veizer i in.,
1997). Najwy¿sze wartoœci, œrednio –3,5‰ zosta³y stwierdzo-
ne w wapieniach marglistych i marglach formacji z Ornety.

Charakter litologiczny oraz sk³ad bioklastów w profilu
Jezioro Okr¹g³e IG 1, po³o¿onym najbardziej na wschodzie
polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego (fig. 1), sytuuje ten
profil w obrêbie strefy litewskiej. W porównaniu z innymi
nielicznymi profilami NE Polski, le¿¹cymi w obrêbie tej
strefy, profil Jezioro Okr¹g³e IG 1 charakteryzuje siê naj-
pe³niejszym wykszta³ceniem górnego ordowiku, co by³o
istotnym powodem wyboru tego profilu do badañ izotopo-
wych, mimo niewielkiej iloœci próbek jakimi dysponowano.

Piêtro porkuni o mi¹¿szoœci 4,7 m jest tu wykszta³cone
w formie wapieni marglistych, piaszczystych i oolitowych
z konkrecjami fosforytowymi, a piêtro pirgu to g³ównie mar-
gle i wapienie margliste z licznym detrytusem fauny (Szy-
mañski, 2002).

Wartoœci �
18O we wszystkich badanych próbkach s¹

ujemne i znajduj¹ siê w przedziale od –3,4‰, w próbce
z osadów porkuni, do –4,1‰, z utworów œrodkowej czêœci
piêtra pirgu, i mieszcz¹ siê w œrednich wartoœciach dla ordo-
wiku. Wartoœci �

13C wykazuj¹ wzrost od niskich ujemnych
w wêglanach piêtra pirgu do coraz wy¿szych dodatnich
w osadach porkuni. Najwy¿sza wartoœæ delty wêgla zmierzo-
na zosta³a w próbce pochodz¹cej z osadów na granicy ordo-
wik/sylur i wynosi 1,17‰.

Przebieg krzywej izotopowej wêgla w omawianym pro-
filu (fig. 24) mo¿e sugerowaæ obecnoœæ luki stratygraficznej
na granicy ordowik/sylur i brak górnej czêœci piêtra porkuni.
Obecnoœæ powierzchni nieci¹g³oœci sedymentacyjnej w stro-
pie ordowiku (Modliñski, Szymañski, 2001) mo¿e potwier-
dzaæ powy¿sz¹ sugestiê. Krzywa izotopowa wêgla w profilu
Jezioro Okr¹g³e IG 1 przedstawia³aby wiêc ni¿sz¹ czêœæ
trendu wzrostowego wartoœci �

13C w tym profilu.

GEOCHEMICZNE WSKA�NIKI
PALEOŒRODOWISKOWE

Na podstawie analiz sk³adu chemicznego osadów wyzna-
czono szereg uznanych w literaturze wskaŸników (m.in. Jo-
nes, Manning, 1994; Racki i in., 2002) wyra¿onych w formie
stosunków okreœlonych pierwiastków, a odnosz¹cych siê do
warunków redukcyjno-utleniaj¹cych, produktywnoœci oraz
pochodzenia i sk³adu materia³u detrytycznego.

Warunki redukcyjno-utleniaj¹ce

Spoœród wielu wskaŸników geochemicznych dla okreœle-
nia warunków redukcyjno-utleniaj¹cych œrodowiska, wziêto
pod uwagê: V/Cr, Ni/Co oraz Th/U (tab. 2, 5).

V/Cr. Jednym z najczêœciej wykorzystywanych wskaŸni-
ków jest V/Cr (Ernst, 1970; Dill, 1986; Dill i in., 1988; Jones,
Manning, 1994; Hoffmann i in., 1998; Racki i in., 2002).
Przyjêto wartoœæ V/Cr =1 jako wartoœæ graniczn¹ miêdzy wa-
runkami oksycznymi i suboksyczno-dysoksycznymi (Ernst,
1970; Hoffmann i in., 1998). Wartoœæ V/Cr powy¿ej 1 i poni¿-
ej 2 wskazuje, wed³ug Ernsta (op. cit.), na œrodowisko subok-
syczno-dysoksyczne. V/Cr > 2 jest natomiast charakterystycz-
ne dla osadów powsta³ych w anoksycznych warunkach sedy-
mentacji, przy obecnoœci H2S w wodach dennych.

Wartoœci V/Cr uzyskane w badanych próbkach profilu Hel
IG 1 (fig. 30) zmieniaj¹ siê od 0,42 w próbce z g³êb. 2971,6 m
najwy¿szego dolnego hirnantu do 14,5 w próbce i³owców
poziomu styloideus wy¿szego karadoku, z g³êb. 2983,45 m.
W aszgilu (poza najwy¿sz¹ czêœci¹) wartoœci V/Cr wynosz¹
< 1 i wskazuj¹ na tlenowe œrodowisko sedymentacji. Wartoœæ
V/Cr wzrasta w osadach poziomu persculptus, a w osadach
z pogranicza ordowiku i syluru osi¹ga wartoœæ 1,3, plasuj¹c tê
granicê w zasiêgu œrodowisk suboksycznych. W rhuddanie
wartoœci V/Cr wzrastaj¹ stopniowo, osi¹gaj¹c 3,5 w poziomie
cyphus, wskazuj¹ na warunki anoksyczne (fig. 10).

Najni¿sze wartoœci V/Cr, odpowiadaj¹ce sedymentacji
w dobrze natlenionym œrodowisku, wykaza³y próbki z hir-
nantu, w których stwierdzono wystêpowanie ramieniono-
gów fauny Hirnantia. Wartoœci V/Cr oznaczone dla innych
próbek dowodz¹ oksycznych lub suboksycznych warunków
sedymentacji. Dotyczy to równie¿ osadów z pogranicza or-
dowiku i syluru, gdzie wspó³wystêpuj¹ ze sob¹ najstarsze
graptolity sylurskie razem ze skamienia³oœciami œladowymi.

W profilu Gdañsk IG 1 (fig. 31) V/Cr osi¹ga wartoœæ >1
(warunki suboksyczne do anoksycznych) tylko w osadach
landoweru. Wartoœci V/Cr w próbkach aszgilu wskazuj¹ na
warunki tlenowe w strefie dennej zbiornika.

W profilu Bartoszyce IG 1 (fig. 32) wskaŸnik V/Cr wyka-
zuje wzrost wartoœci w osadach piêtra juuru (dolna czêœæ for-
macji z Barcian) do 3,4. Wed³ug Ernsta (1970) wartoœæ ta
wskazuje na anoksyczne warunki sedymentacji; wed³ug Hoff-
mana i innych (1998) wartoœæ to odpowiada warunkom dy-
soksycznym. W profilu Lidzbark Warmiñski 3 wartoœci V/Cr
uzyskane dla próbek pochodz¹cych z osadów pirgu i porkuni
wynosz¹ od 0,75 do 1 i wskazuj¹ na oksyczne warunki sedy-
mentacji. Próbka wapieni gruz³owych z ni¿szego syluru wy-
kaza³a wartoœæ V/Cr równ¹ 2,8, co wed³ug Ernsta (op. cit.)
wskazuje na znacznie pogarszaj¹ce siê warunki redoks w stre-
fie dennej. Wed³ug klasyfikacji Hoffmana i innych (op. cit.)
wartoœæ ta odpowiada dysoksji.

Ni/Co równie¿ jest wykorzystywany jako wskaŸnik
warunków utleniaj¹co-redukcyjnych w zbiorniku (np. Dill,
1986; Jones, Manning, 1994). Wed³ug Dilla oraz Jonesa
i Manninga (op. cit.) czym wy¿sze wartoœci wskaŸnika tym
gorsze warunki tlenowe panuj¹ce w strefie dennej.

Zapis geochemiczny 67
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Wartoœci Ni/Co w badanych próbkach profilu Hel IG 1s¹
zmienne (fig. 30), jednak generalnie najni¿sze w wy¿szym
aszgilu – hirnancie; najwy¿sze natomiast w ni¿szym aszgilu
oraz w landowerze. Wartoœci bezwzglêdne wahaj¹ce siê od
2,76 do 9,30 odpowiadaj¹ warunkom od dobrze natlenionych
do dysoksycznych. WskaŸnik ten, w porównaniu z omawia-
nym poprzednio wskaŸnikiem V/Cr, wykaza³ wyraŸn¹ ró¿ni-
cê w stopniu natlenienia wód dennych w ni¿szym i wy¿szym
aszgilu. Wzrost Ni/Co wystêpuje w osadach górnej czêœci ni¿-
szego aszgilu we wszystkich badanych profilach (fig. 30–32).
W profilu Hel IG 1 najwiêksza wartoœæ Ni/Co w ni¿szym
aszgilu wynosi 9,3, w profilu Gdañsk IG 1 – 12,5.

Wzrost tego wskaŸnika wystêpuje w osadach górnej
czêœci ni¿szego aszgilu. W profilu Bartoszyce IG 1 naj-
wiêksz¹ wartoœæ – 6,1 – stwierdzono w osadach formacji
z Mor¹ga (pirgu), w próbce z g³êb. 1839,7 m. Wartoœci
Ni/Co w próbkach margli i wapieni marglistych formacji
z Ornety s¹ niskie i wynosz¹ oko³o 2,0; podobnie w wy¿ej
le¿¹cych wapieniach gruz³owych z Barcian ni¿szego syluru
wartoœci Ni/Co nie przekraczaj¹ 2,25. Wartoœci tego wska-
Ÿnika, wynosz¹ce oko³o 2,0, wyliczone zosta³y tak¿e dla
próbek wy¿szego ordowiku i ni¿szego syluru w profilu
Lidzbark Warmiñski 3.

Th/U. Stosunek Th/U to kolejny wskaŸnik, stosowany
do okreœlenia warunków redoks w strefie dennej basenu se-
dymentacyjnego (Wignall, Myers, 1988; Jones, Manning,
1994; Allison i in., 1995). Wartoœci Th/U wynosz¹ce od 2 do
7 mog¹ wskazywaæ na normalne warunki tlenowe; wartoœci
poni¿ej 2 mog¹ natomiast odzwierciedlaæ deficyt tlenowy
w strefie dennej. Du¿ym ograniczeniem w stosowaniu tego
wskaŸnika jest trudnoœæ w odró¿nienie uranu autigeniczne-
go, rejestruj¹cego stopieñ anoksji od uranu detrytycznego
(Allison i in., 1995).

W profilu Hel IG 1 wartoœci Th/U wahaj¹ siê od 0,5 do
6,0. Najmniejsz¹ wartoœæ uzyskano w próbce i³owców kara-
doku z g³êb. 2983,45 m. Wartoœci Th/U < 2 wystêpuj¹ tak¿e
w próbkach z osadów ni¿szego syluru. Na granicy ordo-
wik/sylur (pr. z g³êb. 2971,3 m) wskaŸnik Th/U wynosi 1,7
nastêpnie ulega zmniejszeniu do 1,1 w próbce z poziomu
acuminatus i 0,8 w próbce z poziomu cyphus (fig. 10).
Zmniejszaj¹ce siê wartoœci Th/U wskazuj¹ wiêc na pog³ê-
biaj¹cy siê deficyt tlenowy w strefie dennej w ni¿szym sylu-
rze. W hirnancie i górnym kacie wartoœci Th/U > 2 wskazuj¹
na normalne warunki tlenowe w strefie dennej zachodniej
czêœci zbiornika sedymentacyjnego.

W profilu Gdañsk IG 1 wartoœci Th/U > 2 wystêpuj¹
w próbkach formacji z Prabut wy¿szego katu i hirnantu,
wskazuj¹c na oksyczne warunki sedymentacji, wartoœci
Th/U < 2 wystêpuj¹ w i³owcach dolnej czêœci formacji
z Prabut (g³êb. 3096,3 m) oraz w niektórych próbkach po-
chodz¹cych z osadów formacji z Pas³êka ni¿szego syluru.
Nale¿y zaznaczyæ, ¿e wg wskaŸnika Th/U w profilu tym,
wystêpuje wiêksza zmiennoœæ warunków redoks w ni¿szym
sylurze ni¿ w profilu Hel IG 1.

We wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w osadach
profilów Bartoszyce IG 1 i Lidzbark Warmiñski 3 obserwo-
wano bardzo niskie zawartoœci zarówno Th, jak i U, czêsto

bliskie granicy pomiaru (tab. 5). Interpretacja warunków re-
doks na ich podstawie obarczona by³aby du¿ym b³êdem.

Produktywnoœæ

Zawartoœci P2O5 oraz baru, zwi¹zane z rozk³adem mate-
rii organicznej, mog¹ s³u¿yæ do identyfikacji stref oddzia-
³ywania pr¹dów wstêpuj¹cych i zwiêkszonej produktywno-
œci (Brasier, 1995; Schmitz i in., 1997). Przedstawione na fi-
gurach 30–32 wskaŸniki produktywnoœci zosta³y wyliczone
w stosunku do Al2O3, na podstawie pracy Schmitza i innych
(op. cit.). Wyniki odnosz¹ce siê do produktywnoœci nale¿y
traktowaæ jako wstêpne.

Zawartoœæ Ba, a co za tym idzie wartoœæ wskaŸnika
Ba/Al2O3, wykazuje du¿¹ zmiennoœæ w profilach Hel IG 1
i Gdañsk IG 1. Najwy¿sze zawartoœci baru siêgaj¹ce 7000 ppm
stwierdzono w profilu Hel IG 1 oraz w profilu Gdañsk IG 1,
gdzie wynosz¹ ponad 1000 ppm. Mo¿na zauwa¿yæ, ¿e wy-
kresy Ba/Al2O3 i P2O5 wykazuj¹ podobieñstwo w obu profi-
lach (fig. 30, 31).

Podobnie, jak w przypadku Ba, zwraca uwagê du¿a
zmiennoœæ zawartoœci P2O5, zwiêkszaj¹ca siê w obu profi-
lach, w obrêbie formacji z Pas³êka rhuddanu oraz w dolnej
czêœci formacji z Prabut, w wy¿szym kacie. Podwy¿szona
zawartoœæ P2O5 w próbce nr 8, reprezentuj¹cej piaskowce,
mo¿e wynikaæ z obecnoœci klastów ska³ wzbogaconych
w fosforan wapnia.

Podwy¿szona zawartoœæ P2O5 w próbce i³owców ni¿sze-
go syluru w profilu Gdañsk IG 1 potwierdzona zosta³a obec-
noœci¹ wêglanowego fluoroapatytu (CFA), stwierdzon¹
w badaniach XRD.

Wstêpne wyniki badañ produktywnoœci we wschodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego dotycz¹ profilów Bartoszyce IG
1 i Lidzbark Warmiñski 3. Zaobserwowano niewielkie ob-
ni¿enie wartoœci Ba/Al2O3 i P2O5 na granicy O/S, wyni-
kaj¹ce prawdopodobnie z mniejszej iloœci materii organicz-
nej w osadach formacji z Barcian ni¿szego syluru (fig. 32).

Charakterystyka sk³adników silikoklastycznych

WskaŸnikami geochemicznymi s³u¿¹cymi ocenie pocho-
dzenia materia³u, stopnia dop³ywu materia³u terygenicznego
i wulkanicznego do zbiornika sedymentacyjnego s¹ m.in.
Si/Al oraz Zr/Al. Wstêpne wyniki badañ dotycz¹ce tej proble-
matyki przedstawione zosta³y przez Podhalañsk¹ (2006d).

Si/Al. W profilach po³o¿onych bli¿ej zachodniej krawê-
dzi Ba³tyki – Hel IG 1 i Gdañsk IG 1 – Si/Al charakteryzuje
siê zarówno podobnymi wartoœciami, jak i trendem zmian
(por. fig. 30 i 31). Wartoœci Si/Al, wskazuj¹c na wielkoœæ
dop³ywu kwarcu, oscyluj¹ wokó³ wartoœci przeciêtnych dla
osadów terygenicznych (Garrels, Mac Kenzie, 1971). W ba-
danych próbkach w profilu Hel IG 1 wahaj¹ siê od 3,05
w osadach wy¿szego katu i ni¿szego rhuddanu do 4,28
w próbkach wy¿szego hirnantu (g³êb. 2971,6 m) oraz 8,71
w piaskowcu najni¿szego hirnantu (g³êb. 2971,9 m). Podob-
ne wartoœci Si/Al, z wyraŸnym wzrostem w hirnancie, wy-
stêpuj¹ w profilu Gdañsk IG 1. Poza okresem wzrostu w osa-

70 PóŸnoordowicko-wczesnolandowerskie zmiany œrodowiskowe



Zapis geochemiczny 71

F
ig

.
32

.
G

eo
ch

em
ic

zn
e

w
sk

aŸ
ni

ki
œr

od
ow

is
ko

w
e

w
gó

rn
ym

or
do

w
ik

u
i

do
ln

ym
sy

lu
rz

e
pr

of
ilu

B
ar

to
sz

yc
e

IG
1

G
eo

ch
em

ic
al

en
vi

ro
nm

en
ta

l
pr

ox
ie

s
fo

r
th

e
U

pp
er

O
rd

ov
ic

ia
n

an
d

lo
w

er
S

il
ur

ia
n,

B
ar

to
sz

yc
e

IG
1



dach hirnantu, Si/Al nie wykazuje wiêkszego zró¿nicowania
w profilu, w³¹czaj¹c równie¿ próbki z karadoku.

W badanych próbkach w profilu Bartoszyce IG 1 wartoœ-
ci tego wskaŸnika wahaj¹ siê od 3,05 (nieco powy¿ej granicy
pirgu i porkuni) w osadach najni¿szego hirnantu do 3,9
w wy¿szym hirnancie (fig. 32). Zmiennoœæ Si/Al w profilu
Lidzbark Warmiñski 3 jest równie¿ niewielka, podobnie jak
w profilu Bartoszyce IG 1.

Zr/Al mog¹cy s³u¿yæ jako wskaŸnik zmiennoœci dop³y-
wu materia³u pochodzenia wulkanicznego do zbiornika jest
podwy¿szony w próbkach hirnantu zarówno w profilu Hel
IG 1, jak i Gdañsk IG 1. W profilu Hel IG 1 jego najwy¿sza
wartoœæ koreluje siê z najwy¿sz¹ wartoœci¹ Si/Al w próbce
nr 8 z g³êb. 2971,9 m i jest zwi¹zana z sedymentacj¹ pias-
kowców zawieraj¹cych, jak wykaza³y badania mikroskopo-
we, kwarce pochodzenia wulkanicznego oraz pojedyncze
ziarna cyrkonu. W badanym przez autorkê próbkach pia-
skowców wy¿szego hirnantu stwierdzona zosta³a równie¿
podwy¿szona wartoœæ Na/K. Mo¿e to tak¿e wskazywaæ na
obecnoœæ wulkanicznego materia³u (Sagemann, Lyons,
2003). Wzrostowi wartoœci Si/Al oraz Zr/Al w osadach hir-
nantu towarzyszy równie¿ niewielki wzrost wartoœci K/Al.

We wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, w profilu
Bartoszyce IG 1 nie zaobserwowano istotnych zmian Si/Al.
Niewielkie podwy¿szenie wartoœci Zr/Al ma miejsce w osa-
dach formacji z Barcian ni¿szego syluru (fig. 32).

PODSUMOWANIE WYNIKÓW
BADAÑ GEOCHEMICZNYCH

Oznaczenie zawartoœci sk³adników g³ównych i pierwiast-
ków œladowych w osadach pozwala na bezpoœrednie porów-
nanie sk³adu próbek ró¿nych ogniw stratygraficznych i ró¿-
nych profilów. Zastosowanie poœrednich wskaŸników geo-
chemicznych umo¿liwia dokonanie szerszej oceny œrodowi-
ska sedymentacji: okreœlenia warunków redukcyjno-utle-
niaj¹cych, bioproduktywnoœci, czy te¿ charakteru i pochodze-
nia materia³u w badanym interwale stratygraficznym.

Przeprowadzone badania zawartoœci TOC, sk³adników
g³ównych i pierwiastków œladowych wykaza³y, ¿e w za-
chodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego wystêpuje wiêksza
ich zmiennoœæ w porównaniu ze wschodni¹ czêœci¹ badane-
go obszaru. Analiza wskaŸników geochemicznych, od-
nosz¹cych siê do warunków redoks w zbiorniku w póŸnym
ordowiku i wczesnym sylurze, pozwala wyró¿niæ dwa okre-
sy du¿ego deficytu tlenowego w dennej strefie – w karadoku
oraz landowerze, szczególnie wyraŸnie zaznaczaj¹ce siê
w osadach zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego.

WskaŸniki okreœlone dla osadów aszgilu wykazuj¹ dobre
natlenienie zbiornika, sprzyjaj¹ce rozwojowi fauny bentoso-
wej oraz akumulacji osadów silikoklastyczno-wêglanowych
ubogich w substancjê organiczn¹. Jednak i w osadach aszgi-
lu mo¿na wykazaæ zmiennoœæ natlenienia strefy dennej
zbiornika. Wyniki analiz próbek pochodz¹cych z aszgilu
dolnego wskazuj¹, na podstawie wskaŸnika Ni/Co oraz za-
wartoœci TOC, na niedotlenienie strefy dennej basenu w sto-

sunku do aszgilu górnego, hirnantu, któremu mo¿na przypi-
saæ oksyczne warunki sedymentacji. Niska zawartoœæ TOC
w hirnancie, przy jednoczesnym podwy¿szeniu zawartoœci
Ba i P2O5, przemawia raczej za sprzyjaj¹cymi warunkami
dla utlenienia nagromadzonej materii organicznej ni¿ za jej
niewielk¹ iloœci¹ w œrodowisku (por. fig. 30, 31). Wszyst-
kie wskaŸniki geochemiczne okreœlaj¹ce warunki redoks
w zbiorniku wskazuj¹ na oksyczne warunki sedymentacji
w hirnancie poza jego najwy¿sz¹ czêœci¹ odpowiadaj¹c¹
w ci¹g³ych profilach stratygraficznych poziomowi per-
sculptus.

Badania geochemiczne oraz wyliczone na ich podstawie
wskaŸniki redoks wykaza³y, ¿e w niektórych profilach cha-
rakteryzuj¹cych siê ci¹g³oœci¹ sedymentacji na granicy ordo-
wiku i syluru, zmiana warunków z oksycznych, charaktery-
stycznych dla hirnantu, na anoksyczne, charakterystyczne
dla wczesnego landoweru, nie by³a raptowna; granica ordo-
wik/sylur przebiega w tym przypadku w obrêbie osadów
charakteryzuj¹cych siê umiarkowanym deficytem tlenowym
(por. fig. 10, 15). Bardziej radykalny wzrost zawartoœci TOC
nastêpuje w poziomie acuminatus. Podwy¿szona zawartoœæ
TOC wskazuje generalnie na zwiêkszon¹ iloœæ materii orga-
nicznej w osadzie. Wzrostowi zawartoœci TOC w próbkach
z pogranicza ordowiku i syluru towarzyszy pocz¹tkowo nie-
wielki wzrost zawartoœci P2O5 oraz Ba/Al2O3 (fig. 30, 31).
Mo¿na wiêc przyj¹æ, ¿e wzrost zawartoœci TOC w osadach
ni¿szego rhuddanu by³ zwi¹zany raczej ze zmniejszeniem
iloœci tlenu w strefie dennej i w kolumnie wody (ograniczona
cyrkulacja?), ni¿ ze zwiêkszeniem iloœci substancji orga-
nicznej w œrodowisku w stosunku do póŸnego hirnantu.
Wzrost P2O5 oraz Ba/Al2O3, mog¹cy sugerowaæ wzrost pro-
duktywnoœci, nastêpuje w poziomie vesiculosus rhuddanu
(fig. 30, 31). Zawartoœci P2O5 oraz Ba, zwi¹zane z roz-
k³adem materii organicznej, mog¹ s³u¿yæ do identyfikacji
stref dzia³ania pr¹dów wstêpuj¹cych i zwiêkszonej produk-
tywnoœci (Cook, Shergold, 1986; Brasier, 1995); Schmitz
i in., 1997). Jak wykaza³y badania XRD, podwy¿szonej za-
wartoœci P2O5 w próbkach rhuddanu towarzyszy obecnoœæ
wêglanowego fluoroapatytu (CFA).

Wzrost wartoœci Si/Al w próbkach osadów wy¿szego hir-
nantu zarówno z zachodniej, jak i wschodniej czêœci obni¿e-
nia ba³tyckiego (fig. 30–32) œwiadczy o wzmo¿onym dop-
³ywie materia³u terygenicznego do zbiornika sedymentacyj-
nego, zwi¹zanym prawdopodobnie z tendencjami regresyw-
nymi w póŸnym ordowiku w zbiorniku ba³tyckim. Wzrosto-
wi Si/Al towarzyszy podwy¿szenie wartoœci Zr/Al wska-
zuj¹ce na dop³yw materia³u pochodzenia wulkanicznego do
zbiornika sedymentacyjnego. Nie zaobserwowano dodatko-
wego impulsu, który wp³ywa³by na zmiany sk³adu i zawar-
toœæ g³ównych sk³adników korelowanych zwykle ze zmiana-
mi Al. Zmiany te s¹ funkcj¹ zmian litologicznych nieodbie-
gaj¹cych od ogólnego schematu sedymentacyjnego w pale-
obasenie ba³tyckim. Stanowi¹ one odzwierciedlenie glaci-
eustatycznych wahañ poziomu morza w póŸnym ordowiku
(Nielsen, 2004).

Podsumowanie oraz interpretacjê wyników badañ izo-
topowych przedstawiono w dalszej czêœci pracy (s.78–83).
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GLOBALNE WYDARZENIE KLIMATYCZNO-EKOLOGICZNE W HIRNANCIE
W ŒWIETLE WYNIKÓW BADAÑ – INTERPRETACJA I DYSKUSJA

Przeprowadzone badania litofacjalne, paleontologiczne
i geochemiczne pozwoli³y zidentyfikowaæ w sukcesji osado-
wej polskiej czêœci Ba³tyki przejawy globalnych wydarzeñ
z koñca ordowiku, zwi¹zanych ze zmianami klimatycznymi
i zlodowaceniem Gondwany, glacieustatycznymi zmianami
poziomu morza oraz przebudow¹ zespo³ów biotycznych.

ROZWÓJ FACJALNY A ZMIANY POZIOMU
MORZA W BASENIE BA£TYCKIM

Wyniki badañ, dotycz¹ce rozwoju facjalnego w polskiej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego w ordowiku górnym i najni¿-
szym sylurze, wykazuj¹, ¿e osady ordowiku górnego, po
ni¿szy hirnant w³¹cznie, reprezentuj¹ regresywne nastêp-
stwo facji; osady wy¿szego hirnantu i rhuddanu stanowi¹
pocz¹tek nowego cyklu transgresywno-regresywnego. Faza
regresji, w której kolejne facje sekwencji wskazuj¹ na sp³y-
cenie siê morza, reprezentowana jest, w zachodniej czêœci
obni¿enia poprzez wystêpowanie, powy¿ej facji ilastej
z graptolitami sandbu i ni¿szego katu, facji mieszanych:
i³owców marglistych, margli i wapieni marglistych wy¿sze-
go katu i ni¿szego hirnantu oraz facji piaskowców i mu-
³owców górnej czêœci ni¿szego hirnantu. We wschodniej
czêœci obni¿enia regresywne nastêpstwo facji dokumentuj¹
osady silikoklastyczno-wêglanowe oraz wêglanowe o coraz
bardziej p³ytkowodnym charakterze, zawieraj¹ce w hirnan-
cie biolaminity, ooidy wapienne, piaskowce oraz p³ytko-
wodn¹ faunê i ichnofaunê. Fazê transgresji w najwy¿szym
hirnancie odzwierciedlaj¹ facje powsta³e w warunkach coraz
g³êbszego i bardziej rozleg³ego morza – facje ilaste z grapto-
litami, wystêpuj¹ce powy¿ej erozyjnej powierzchni nie-
ci¹g³oœci o charakterze twardego dna, lub facje mieszane
margli i wapieni marglistych, przechodz¹ce wy¿ej w facjê
i³owców. We wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego w fa-
zie transgresji, powy¿ej powierzchni erozyjnej powsta³y
gruz³owe wapienie margliste otwartego i g³êbszego morza.

Rozwój litofacjalny osadowej sukcesji ordowiku górne-
go i ni¿szego landoweru badanego obszaru zwi¹zany by³
g³ównie, podobnie jak w innych obszarach Ba³tyki, z eusta-
tycznymi zmianami poziomu morza (Nielsen, 2004). Trendy
zmian wpm wyra¿one w formie lokalnych krzywych skon-
struowanych dla obszaru zachodniej czêœci obni¿enia odpo-
wiadaj¹ zmianom wpm w innych czêœciach paleobasenu
ba³tyckiego. Nale¿y jednak braæ pod uwagê wp³yw lokalnej
aktywnoœci tektonicznej na warunki sedymentacji. Wydaje
siê, ¿e szczególnie w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego,
procesy zachodz¹ce przy po³udniowo-zachodnim brzegu kra-
tonu wschodnioeuropejskiego mia³y wp³yw na mi¹¿szoœæ
i charakter osadów ordowiku i syluru, frakcjê materia³u detry-
tycznego i kierunek jego transportu. Przyjmuje siê, ¿e obszar
Ÿród³owy stanowi³a m.in. kaledoñska strefa kolizji (Poprawa,
2006). Œwiadczy o tym ró¿norodnoœæ grubszego materia³u
silikoklastycznego w piaskowcach górnego ordowiku, miê-

dzy innymi obecnoœæ materia³u piroklastycznego oraz sk³ad-
ników pochodz¹cych z niszczenia ró¿nych ska³ krystalicz-
nych, metamorficznych i osadowych. Zwiêkszony dop³yw
materia³u pochodzenia wulkanicznego w hirnancie wykaza³y
tak¿e badania geochemiczne. Zaobserwowano podwy¿szenie
Zr/Al i Si/Al w hirnancie w profilach zachodniej czêœci obni-
¿enia, przy prawie niezmiennej wartoœci stosunków tych pier-
wiastków we wschodniej czêœci zbiornika. Mo¿e to wskazy-
waæ na zwiêkszenie w wy¿szym ordowiku dop³ywu grub-
szego materia³u detrytycznego z zachodu i zmniejszenie od-
leg³oœci od obszarów Ÿród³owych.

Wp³yw na rozwój facjalny w obrêbie wschodniej czêœci
obni¿enia baltyckiego mia³o natomiast szereg elementów
strukturalnych w obrêbie zbiornika, m.in. masyw bia³oruski
(Modliñski, 1982a; Modliñski i in., 1999), który stanowi³ je-
den z g³ównych obszarów Ÿród³owym dla wschodniej czêœci
paleobasenu ba³tyckiego.

Omówiony w pracy trend zmian facjalnych w ordowiku
na obszarze polskiej czêœci basenu ba³tyckiego jest podobny
do opisywanych z obszaru estoñsko-³otewskiego, litewskiego
oraz obszarów Skanii i po³udniowo-wschodniej Norwegii (re-
gion Oslo) (Nestor, Einasto, 1997; Bergström i in., 1999; La��

kovas, 2000; Nielsen, 2004; Hansen i in., 2009). Zgodnie
z krzyw¹ zmian wzglêdnego poziomu morza (Nielsen, 2004)
po okresie wysokiego poziomu morza w karadoku, który od-
zwierciedli³ siê w dystalnej czêœci szelfu Ba³tyki sedymenta-
cj¹ facji i³owców czarnych z graptolitami, w póŸnym kacie
rozpoczê³a siê sedymentacja zwi¹zana z regresj¹ morsk¹; jej
wyrazem s¹ facje mieszane, wêglanowo-silikoklastyczne i sili-
koklastyczno-wêglanowe stanowi¹ce trzon formacji z Prabut.
”Brudne wêglany” tej formacji odzwierciedlaj¹ wyraŸn¹ zmia-
nê facji z ilastej na wêglanow¹, przy jednoczesnym dop³ywie
materia³u silikoklastycznego w okresie obni¿enia wzglêdnego
poziomu morza w póŸnym kacie i wczesnym hirnancie.

Osady facji mieszanych ordowiku zachodniej czêœci base-
nu ba³tyckiego, zawieraj¹ce w sk³adzie zmienne iloœci mate-
ria³u silikoklastycznego i wêglanowego, s¹ interpretowane
jako osady przejœciowe – od p³ytkowodnych osadów wêgla-
nowych strefy p³ytkonerytycznej do g³êbokowodnych i³ow-
ców i ³upków (Jaanusson, 1973; Nestor, Einasto, 1997; Dro-
nov, Holmer, 1999). Nielsen (2004) interpretuje wapienie
margliste i margle facji mieszanych, jako stosunkowo p³ytko-
wodne osady niskiego wzglêdnego poziomu morza w basenie
ba³tyckim. Taka interpretacja jest zgodna z interpretacj¹ na-
stêpstwa facji w obrêbie III sekwencji depozycyjnej w basenie
ba³tyckim, obejmuj¹cej odcinek profilu od arenigu po aszgil,
bez najwy¿szej czêœci (Jaworowski, 2002). W zachodniej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego obecnoœæ facji mieszanych jest
odzwierciedleniem pocz¹tku sedymentacji wêglanowej, przy
jednoczesnym, sta³ym dop³ywie drobnego materia³u siliko-
klastycznego do zbiornika sedymentacyjnego.

Œrodowiskiem sedymentacji facji mieszanych by³ szelf ze-
wnêtrzny, pocz¹tkowo w póŸnym kacie – wêglanowo-siliko-
klastyczny, nastêpnie w hirnancie – silikoklastyczno-wêgla-
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nowy. Grubszy materia³ silikoklastyczny, w formie wak li-
tycznych facji piaskowców i mu³owców, wystêpuj¹cy w stro-
pie ni¿szego hirnantu mo¿na interpretowaæ jako najp³ytszy
osad sukcesji osadowej górnego ordowiku i ni¿szego lando-
weru, akumulowany przy udziale sztormów i zbioturbowany,
prawdopodobnie w strefie przejœciowej szelfu silikoklastycz-
no-wêglanowego i dolnego przybrze¿a w warunkach aerobo-
wych.

Ziarna detrytyczne w piaskowcu mog³y pochodziæ zarów-
no z obszarów kratonu wschodnioeuropejskiego, jak i erozji
ró¿nego wieku i typu utworów znajduj¹cych siê na zachód od
badanego obszaru. Dop³yw grubszych silikoklastyków móg³
byæ m.in. zwi¹zany z procesami tektonicznymi zachodz¹cymi
w morzu Tornquista i niszczeniem pryzmy akrecyjnej po-
wsta³ej w procesie dokowania Awalonii do Ba³tyki w póŸnym
ordowiku (Cocks, Torsvik, 2005; Poprawa, 2006).

Pozycja stratygraficzna facji piaskowców w badanych
profilach wskazuje, ¿e maksimum regresji mia³o miejsce
w górnej czêœci wczesnego hirnantu. Regresja w obszarze
ba³tyckim jest zbie¿na z eustatycznym obni¿eniem siê po-
ziomu morza w póŸnym ordowiku (Ross, Ross, 1992; Niel-
sen, 2004), jak siê przyjmuje, zwi¹zanym ze zlodowaceniem
po³udniowej pó³kuli (Brenchley, 2004).

Dop³yw ziaren kwarcu i sedymentacja grubszych siliko-
klastyków w basenie ba³tyckim by³y w tym czasie powszech-
ne. Podobne wk³adki piaskowców, wystêpuj¹ce w tej samej
pozycji stratygraficznej, stwierdzone zosta³y tak¿e w Górach
Œwiêtokrzyskich w formacji z Zalesia (Trela, 2005, 2007;
Trela, Podhalañska, 2008; Trela, Szczepanik, 2009), a tak¿e
na obszarze zapadliska przedkarpackiego (Tomczyk, 1963).
Poza obszarem Polski wystêpuj¹ równie¿ w Skanii (Nilssen,
1979; Bergström i in., 1999; Nielsen, 2004) i w obszarze Oslo
(Dahlqvist, Calner, 2004).

W okresie sp³ycenia, którego odzwierciedleniem jest fa-
cja grubszych silikoklastyków, piaskowców i mu³owców,
dochodzi³o do erozji i przerw w sedymentacji. Zalew morski
rozpocz¹³ siê w najwy¿szym ordowiku, w dobie persculptus.
Radykalna zmiana facji z piaszczystej na ilast¹, czêsto po-
przedzona erozj¹ i powierzchni¹ nieci¹g³oœci sedymentacyj-
nej o charakterze twardego dna oraz ma³ym hiatusem, wy-
stêpuj¹ w profilach Koœcierzyna IG 1 i Gdañsk IG 1, a tak¿e
w szeregu innych w obni¿eniu ba³tyckim (Modliñski, Szy-
mañski, 1997). W profilach tych osady piaszczyste górnej
czêœci ni¿szego hirnantu kontaktuj¹ z czarnymi i³owcami
poziomu acuminatus rhuddanu.

W obni¿onych obszarach zachodniej czêœci badanego re-
gionu nie dochodzi³o do przerw w sedymentacji na granicy
ordowiku i syluru (Podhalañska, 2003a).

W profilach formacji z Pas³êka, charakteryzuj¹cych siê
ci¹g³oœci¹ sedymentacji na pograniczu ordowiku i syluru
(fig, 5, 6), zmiana facji nastêpowa³a stopniowo. Œwiadcz¹
o tym wk³adki wapieni marglistych i margli, tak¿e w obrêbie
i³owców rhuddanu. Jak wykaza³y badania i³owców przy
u¿yciu SEM, stopniowo zmniejsza³a siê zawartoœæ grubsze-
go materia³u terygenicznego w osadzie, a warunki utlenia-
j¹co-redukcyjne równie¿ ulega³y stopniowemu pogorszeniu.
Równoleg³a laminacja p³aska w i³owcach pojawia³a siê

w miarê pog³êbiania zbiornika, zaniku bioturbacji oraz zmia-
ny œrodowiska sedymentacji na bardziej dystalne.

Sedymentacja i³owców w dobie persculptus najwy¿sze-
go hirnantu, w warunkach postêpuj¹cego deficytu tlenowe-
go, stanowi pocz¹tek sedymentacji zwi¹zanej z transgresj¹
morsk¹ i pog³êbieniem zbiornika morskiego.

Obecnoœæ czarnych i³owców i ³upków ³¹czona jest zwy-
kle z pocz¹tkiem transgresji lub okresem jej maksymalnego
zasiêgu (np. Wignall, Maynard, 1993; Potter, 1998; Schutter,
1998). W takim ujêciu skondensowane czarne i³owce rhud-
danu, ogniwa z Jantaru zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyc-
kiego, mo¿na interpretowaæ jako osad zwi¹zany z transgre-
sj¹ oraz wczesnym okresem wysokiego wzglêdnego pozio-
mu morza. Osady te powsta³y na szelfie lub w górnej czêœci
sk³onu kontynentalnego, w okresie globalnego podniesienia
siê poziomu morza. Z sedymentacj¹ w g³êbszym, oddalo-
nym od brzegu i anaerobowym œrodowisku, w którym domi-
nuje sedymentacja z zawiesiny, zwi¹zana jest zapewne drob-
na laminacja wspomnianych osadów (O’Brien i in., 1998;
Schieber, 1998).

Facjê i³owców w zachodniej czêœci obni¿enia oraz wa-
pieni gruz³owych we wschodniej czêœci mo¿na ³¹czyæ z glo-
baln¹ transgresj¹ morsk¹, która odzwierciedli³a siê w zapisie
osadowym wielu basenów sedymentacyjnych (np. Williams,
1988; Loydell, 1998; Armstrong i in., 2009). Transgresja ta
zwi¹zana by³a z ociepleniem klimatu i deglacjacj¹ Gondwa-
ny w póŸnym hirnancie.

WARUNKI REDUKCYJNO-UTLENIAJ¥CE
W OKRESIE ZMIAN KLIMATYCZNYCH

Badania geochemiczne prowadzone pod k¹tem analizy
warunków sedymentacji w póŸnym ordowiku i wczesnym
landowerze oraz zmian ekologicznych i póŸnoordowickiego
wymierania prowadzone by³y w wielu regionach œwiata. Wy-
niki badañ geochemicznych pogranicza ordowiku i syluru
w profilach Kanady, Chin i innych rejonów pozwoli³y wy-
kluczyæ wp³yw czynników pozaziemskich (kosmicznych) na
zmiany œrodowiskowe i paleoekologiczne na granicy ordo-
wik/sylur (Orth i in. 1986, Wang i in., 1993). Wyniki tych ba-
dañ wskazuj¹, ¿e przyczyn zmian nale¿y upatrywaæ w typowo
ziemskich procesach, zwi¹zanych ze wzajemnym oddzia³y-
waniu zmian klimatycznych, eustatycznych i zmian warun-
ków redoks w zbiornikach (Kump, 2003).

Interpretacja warunków redukcyjno-utleniaj¹cych w zbior-
niku stanowi jeden z podstawowych elementów analizy pa-
leoœrodowiskowej. Wykorzystane w interpretacji warunków
redoks ró¿norodne wskaŸniki: sedymentologiczne (obec-
noœæ lub brak laminacji i jej charakter, obecnoœæ pirytu, bar-
wa osadu), paleontologiczne (obecnoœæ lub brak bentosu,
skamienia³oœci œladowe i ich rodzaj) oraz geochemiczne (za-
wartoœæ TOC, wartoœci stosunków niektórych pierwiastków)
wykaza³y du¿¹ zmiennoœæ tych warunków w górnym ordo-
wiku i najni¿szym sylurze obni¿enia ba³tyckiego.

W okresie cieplarnianym przypadaj¹cym na ni¿szy kat
i sandb, odpowiadaj¹ce karadokowi, w warunkach wysokie-
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go poziomu morza oraz ograniczonej cyrkulacji oceanicznej
i niskiego poziomu O2 w wodach oceanicznych, w g³êbszych
strefach mórz i oceanów panowa³a anoksja (Barnes, 2004a).
Tak¿e i w dystalnej (zachodniej) czêœci basenu ba³tyckiego
podczas sedymentacji osadów facji i³owców czarnych domi-
nowa³y warunki anaerobowe. Œwiadcz¹ o tym wszystkie
rozwa¿ane wskaŸniki warunków redukcyjno-utleniaj¹cych.
Obecnoœæ ciemnych, czêsto laminowanych osadów z roz-
proszonym pirytem i z niemal wy³¹cznie planktoniczn¹
faun¹, a tak¿e geochemiczne wskaŸniki paleoœrodowiskowe
(TOC, V/Cr, Ni/Co, Th/U) wyliczone dla tych osadów wska-
zuj¹ na du¿y deficyt tlenowy w zachodniej czêœci zbiornika
sedymentacyjnego w ni¿szym kacie (fig. 30).

Jak wykaza³y przeprowadzone badania, w wy¿szym kacie
(dolnym aszgilu) w dystalnej czêœci zbiornika warunki redoks
ulegaj¹ zmianie na dysaerobowo-aerobowe. Kolor i³owców
zmienia siê z czarnego na szary, pojawia siê fauna bentosowa
zdominowana przez trylobity; graptolity, charakterystyczne
dla facji anoksycznych, odgrywaj¹ podrzêdn¹ rolê, w niektó-
rych interwa³ach wystêpuj¹ ichnoskamienia³oœci Chondrites
isp., typowe dla œrodowisk zubo¿onych w tlen. Wyniki badañ
geochemicznych tak¿e sugeruj¹ deficyt tlenowy w dennej
strefie, wyra¿ony zawartoœci¹ TOC osi¹gaj¹c¹ w profilu
Gdañsk IG 1 – 0,9% oraz wartoœciami V/Cr granicznymi dla
warunków oksycznych i suboksycznych.

W póŸnym ordowiku, ni¿szym hirnancie, w zwi¹zku
z nastaniem okresu glacjalnego na po³udniowej pó³kuli,
ch³odniejsze wody zawiera³y wiêcej rozpuszczonego tlenu;
znacznemu polepszeniu uleg³a wentylacja mórz i oceanów,
przerywaj¹c okres stagnacji i anoksji. Wp³ywa³o to bezpo-
œrednio na œrodowisko chemiczne sedymentacji oraz na mo-
¿liwoœci zasiedlenia dna przez organizmy bentosowe. Arm-
strong i Coe (1997) oraz Achab i Paris (2007) wi¹¿¹ po-
lepszenie warunków redukcyjno-utleniaj¹cych w hirnancie,
w stosunku do osadów starszych, z uaktywnieniem cyrkula-
cji termohalinowej, zwi¹zanej z och³odzeniem klimatycz-
nym w póŸnym ordowiku.

WskaŸniki sedymentologiczne, paleontologiczne oraz
geochemiczne warunków redoks dotycz¹ce osadów hirnantu
wschodniej i w zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego su-
geruj¹ aerobowe œrodowisko sedymentacji w ni¿szym hir-
nancie, tym samym mog¹ potwierdzaæ wp³yw globalnych
zmian oceanicznych zwi¹zanych z póŸnoordowickim zlodo-
waceniem. Zmiana facji z silikoklastycznej na silikokla-
styczno-wêglanow¹, du¿y udzia³ skamienia³oœci bentoso-
wych organizmów szkieletowych oraz ichnoskamienia³oœci
nietoleruj¹cych deficytu tlenowego, a tak¿e bardzo niskie
zawartoœci TOC w osadach i wartoœci poœrednich wskaŸni-
ków stanowi¹ potwierdzenie dobrego natlenienia dennej
strefy ca³ego zbiornika ba³tyckiego w okresie odpowia-
daj¹cym maksimum zlodowacenia na Gondwanie.

Transgresja zwi¹zana z ociepleniem klimatycznym i de-
glacjacj¹ Gondwany, która daje siê przeœledziæ w wielu regio-
nach œwiata, zaznaczy³a siê tak¿e w obszarze obni¿enia
ba³tyckiego. Jak wykaza³y prowadzone badania, w pocz¹tko-
wym okresie doœæ stopniowo wp³ywa³a na powstanie deficytu
tlenowego w zbiorniku ba³tyckim.

Badania sedymentologiczne i³owców z pogranicza ordo-
wiku i syluru oraz najni¿szego landoweru, oparte na analizie
charakteru laminacji oraz wielkoœci framboidów pirytowych,
wykaza³y stopniowo postêpuj¹cy deficyt tlenowy w strefie
dennej. W osadach tych obserwuje siê zmienn¹ iloœæ oraz
zró¿nicowan¹ morfologiê kryszta³ów pirytu. Najczêœciej piryt
wykszta³cony tu jest w formie ró¿nej wielkoœci framboidów.
Wielkoœæ ich jest wprost proporcjonalna do stopnia natlenie-
nia œrodowiska sedymentacji. Drobne framboidy powstaj¹
w anoksycznych, euksynicznych warunkach, podczas gdy
obecnoœæ du¿ych, sugeruje mniejszy stopieñ niedotlenienia
kolumny wody i dennej strefy (Wignall, Newton, 1998; Zatoñ
i in., 2008). Jak wykaza³y badania, du¿e framboidy wystêpuj¹
w i³owcach póŸnego hirnantu i wczesnego rhuddanu; tym sa-
mym sugeruj¹ mniejszy stopieñ niedotlenienia (Canfield,
Reiswell, 1991; Wignall, Newton, 1998). W rhuddanie wa-
runki utleniaj¹co-redukcyjne stopniowo ulega³y pogorszeniu;
zmianie tej odpowiada wystêpowanie drobnych framboidów
pirytowych.

Zmiennoœæ warunków redoks w strefie dennej w pocz¹t-
kowej fazie transgresji przejawia³a siê tak¿e ró¿norodnoœci¹
sk³adników pochodzenia biogenicznego. I³owcom czarnym
towarzysz¹ g³ównie graptolity. Wystêpuj¹ce natomiast w wy¿-
szym hirnancie i na granicy ordowik/sylur i³owce szare
z wk³adkami i³owców marglistych ze skamienia³oœciami œla-
dowymi, œlimakami, hyolitami wskazuj¹ na dysaerobowe
œrodowisko sedymentacji w strefie dennej zbiornika. Prawdo-
podobnie stres œrodowiskowy, spowodowany postêpuj¹cym
deficytem tlenowym oraz pog³êbieniem zbiornika morskiego,
eliminowa³ bentosowe organizmy szkieletowe, takie jak ra-
mienionogi, m.in. faunê Hirnantia; bentosowe organizmy
bezszkieletowe mog³y przetrwaæ ten kryzys (Rhoads, Morse,
1971; Wignall, 1991).

Podobne, stopniowo ulegaj¹ce zmianie warunki redoks
i zwi¹zane z nimi warunki ekologiczne na granicy ordowiku
i syluru wystêpuj¹ w standardowym profilu Dob’s Linn
w Szkocji. Szare, zbioturbowane ³upki z normalograptidami
by³y tam deponowane w podobnych, oksyczno-dysoksycz-
no-anoksycznych warunkach (Berry, Finney, 1999).

Stopniowo postêpuj¹cy deficyt tlenowy na pograniczu or-
dowiku i syluru pokazuj¹ tak¿e geochemiczne wskaŸniki wa-
runków redukcyjno-utleniaj¹cych. Próbki i³owców z graptoli-
tami z pogranicza ordowiku i syluru przyk³adowo w profilu
Hel IG 1 wykazuj¹ zawartoœæ TOC od 0,39% w poziomie
persculptus do 1,77% w poziomie acuminatus i 6,8% w po-
ziomie cyphus rhuddanu (fig. 10). Podwy¿szona zawartoœæ
TOC wskazuje generalnie na zwiêkszon¹ iloœæ nieroz³o¿onej
materii organicznej w osadzie. Wzrostowi zawartoœci TOC
w próbkach z pogranicza ordowiku i syluru, bêd¹cymi przed-
miotem badañ towarzyszy pocz¹tkowo, w poziomie ascensus
i acuminatus lekki wzrost wartoœci P2O5 przy prawie nie-
zmiennej wartoœci Ba/Al2O3. Mo¿na wiêc przyj¹æ, ¿e wzrost
zawartoœci TOC w osadach rhuddanu by³ zwi¹zany raczej ze
zmniejszeniem iloœci tlenu w strefie dennej i w kolumnie
wody, ni¿ ze zwiêkszeniem iloœci substancji organicznej
w œrodowisku we wczesnym rhuddanie w stosunku do póŸne-
go hirnantu. Wzrost P2O5, mog¹cy sugerowaæ wzrost produk-
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tywnoœci, nastêpuje w poziomie vesiculosus wy¿szego rhud-
danu. Stopniowo postêpuj¹cy deficyt tlenowy w strefie dennej
na pograniczu ordowiku i syluru, wyra¿ony miêdzy innymi
zawartoœci¹ TOC, potwierdzaj¹ tak¿e dane paleontologiczne.

Reasumuj¹c, na podstawie wartoœci wskaŸników stopnia
natlenienia, takich jak zawartoœæ TOC oraz V/Cr, Ni/Co,
Th/U, okreœlonych dla osadów hirnantu, mo¿na wnioskowaæ
o dobrym natlenieniu zbiornika, prawdopodobnie zwi¹za-
nym z polepszeniem wentylacji mórz i oceanów w okresie
och³odzenia klimatycznego.

Jak potwierdzaj¹ badania, w póŸnym hirnancie oraz
rhuddanie, wraz z postêpuj¹cym ociepleniem, transgresj¹
i pog³êbieniem zbiornika morskiego, warunki redukcyjno-
-utleniaj¹ce uleg³y zmianie; wartoœci geochemicznych mar-
kerów oraz zawartoœæ TOC wykazuj¹ intensywny wzrost
anoksji w strefie dennej ba³tyckiego basenu sedymentacyj-
nego.

PALEOŒRODOWISKOWE ZNACZENIE
FAUNY HIRNANTIA I GRAPTOLITÓW

Zmianom w œrodowisku abiotycznym, takim jak: zmiany
facji zwi¹zane z glacieustatycznym obni¿eniem siê poziomu
morza we wczesnym hirnancie, nastêpnie transgresj¹ rozpo-
czynaj¹c¹ siê w póŸnym hirnancie, wysokim wzglêdnym po-
ziomem morza w rhuddanie, oraz zmiany warunków redoks
i sk³adu chemicznego osadu, towarzysz¹ zmiany paleoeko-
logiczne w omawianym interwale stratygraficznym.

Charakterystycznym zespo³em, którego obecnoœæ wi¹¿e
siê poœrednio z okresem zlodowacenia w hirnancie, jest fau-
na Hirnantia. Obserwacje sedymentologiczne i sukcesja de-
pozycyjna w ordowiku potwierdza, ¿e pojawienie siê fauny
Hirnantia odpowiada eustatycznemu obni¿eniu siê poziomu
morza zwi¹zanemu z póŸnoordowickim zlodowaceniem
(Chen Xu i in., 2003; Podhalañska, 2003a; Nielsen, 2004).
Kosmopolityczny charakter fauny Hirnantia mo¿e wskazy-
waæ na wzrost powierzchni szelfów zwi¹zany z globalnym
obni¿eniem poziomu morza i umo¿liwienie szybkiej migra-
cji, dziêki wykorzystaniu wspólnych obszarów szelfowych
(Berry i in., 1995; Rong i in., 2002).

Wyst¹pienia fauny Hirnantia w znanych na œwiecie pro-
filach rzadko s¹ dobrze datowane obecnoœci¹ przewodnich
graptolitów. W niektórych profilach fauna Hirnantia wyka-
zuje wyraŸny diachronizm (Rong i in., 1999, 2002). Moment
pierwszego pojawienia siê mo¿e byæ ró¿ny dla ró¿nych pro-
filów, podobnie jak i moment ostatniego wystêpowania.
Najwczeœniejsze wyst¹pienie notowane jest we wczesnym
poziomie Normalograptus extraordinarius–N. ojsuensis
w obszarze po³udniowych Chin. W profilach chiñskich ze-
spó³ zdominowany przez Hirnantia sagittifera (M’Coy) ko-
relowany jest z górn¹ czêœci¹ graptolitowego poziomu
N. extraordinarius–N. ojsuensis i czêœci¹ poziomu N. per-
sculptus (Chen Xu i in., 2000). W innych obszarach, tam
gdzie jej wystêpowanie mo¿na kontrolowaæ zasiêgiem po-
ziomów graptolitowych, ograniczona jest tylko do poziomu
extraordinarius (ni¿szy hirnant).

Mo¿na przyj¹æ, ¿e podobnie jak to jest w innych rejonach
œwiata, obecnoœæ fauny Hirnantia w profilach zachodniej
i wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego odzwierciedla
okres glacieustatycznego obni¿enia siê poziomu morza
w póŸnym ordowiku. Obecnoœæ fauny Hirnantia, ³¹cznie
z obecnoœci¹ grubszych silikoklastyków i nieci¹g³oœciami
w zapisie osadowym, mo¿e wskazywaæ na maksimum regre-
sji w ni¿szej czêœci hirnantu, uwarunkowanej, jak siê przyj-
muje, póŸnoordowickim zlodowaceniem na po³udniowej
pó³kuli.

Jak wykaza³a analiza paleontologiczna zanik fauny Hir-
nantia w profilach obni¿enia ba³tyckiego zwi¹zany by³ ze
zmian¹ facji na bardziej ilast¹ i pogarszaj¹cymi siê warunka-
mi tlenowymi w strefie dennej zbiornika, wyra¿onymi wzro-
stem zawartoœci TOC i wartoœciami niektórych wskaŸników
geochemicznych odnosz¹cymi siê do warunków redukcyj-
no-utleniaj¹cych. Zanik fauny Hirnantia w zapisie osado-
wym górnego ordowiku basenu ba³tyckiego jest zgodny
w czasie z II faz¹ wymierania, okreœlon¹ przez Brenchleya
(2004) na pocz¹tek póŸnego hirnantu i zwi¹zan¹ z transgre-
sj¹ postêpuj¹c¹ w miarê globalnego ocieplenia, z zatapia-
niem uprzednio p³ytszych szelfów i pogarszaj¹cych siê wa-
runków tlenowych w strefie dennej (fig. 15).

Z facjami o charakterze transgresywnym oraz facjami
wysokiego wzglêdnego poziomu morza zwi¹zane s¹ nato-
miast graptolity. Zgodnie z ekologicznym modelem roz-
mieszczenia graptolitów w toni morskiej (Erdtmann, 1976;
Finney i Berry, 1999) „zakwit” planktonu graptolitowego
zwi¹zany by³ przede wszystkim z ¿yznymi obszarami kra-
wêdzi szelfów kontynentalnych. Model Finney'a i Berry'ego
zosta³ utworzony na podstawie danych paleontologicznych,
pochodz¹cych z górnego ordowiku profilów Monitor Range
i Vinini Creek w Nevadzie, reprezentuj¹cych, podobnie jak
to jest w przypadku zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego,
œrodowisko szelfu zewnêtrznego i sk³onu kratonu. Model ten
stanowi próbê wyt³umaczenia nierównomiernego rozmiesz-
czenia taksonów graptolitów i zró¿nicowanej ich frekwencji
w osadach, a tak¿e mechanizmu ich wymierania w póŸnym
ordowiku (fig. 33).

Wed³ug wspomnianego wy¿ej modelu, g³ównym obsza-
rem rozwoju graptolitów by³y strefy oddzia³ywania pr¹dów
wstêpuj¹cych o du¿ej pierwotnej produktywnoœci, odpowie-
dzialne za bujny rozkwit fito- i w konsekwencji zooplankto-
nu. Drugim Ÿród³em po¿ywienia dla graptolitów, warun-
kuj¹cym ich bujny rozwój by³y bakterie, rozwijaj¹ce siê ma-
sowo w strefie rozk³adu substancji organicznej poni¿ej stre-
fy minimum tlenowego. Czynnikami determinuj¹cymi zró¿-
nicowanie graptolitowych biofacji by³y wiêc warunki tro-
ficzne i zawartoœæ tlenu w wodzie morskiej. Graptolity epi-
pelagiczne, w póŸnym ordowiku g³ównie normalograptidy,
zwi¹zane by³y ze stref¹ fotyczn¹ i zarazem lepiej natlenion¹
brzegu platform. Nisz¹ ekologiczn¹ graptolitów mezopela-
gicznych, do których nale¿a³a wiêkszoœæ graptolitów górno-
ordowickich, by³y g³êbsze strefy morza w pobli¿u minimum
tlenowego, bogate w bakteryjne Ÿród³o po¿ywienia.

Zgodnie z przyjêtymi za³o¿eniami (Finney i Berry, op.
cit.) przebudowa zespo³ów graptolitów, pocz¹wszy od póŸ-
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nego ordowiku a¿ do wczesnego landoweru, inspirowana
by³a zmianami warunków ekologicznych. Te z kolei ³¹czy
siê ze zmianami w œrodowisku abiotycznym: poziomu mo-
rza i facji, temperatury wody i warunków troficznych. Wy-
mieranie graptolitów w póŸnym ordowiku zwi¹zane by³o
z dewastacj¹ ich œrodowiska ¿ycia, które w miarê och³odze-
nia klimatycznego i zlodowacenia Gondwany podlega³o
nag³ym zmianom takim jak: obni¿enie poziomu morza, za-
nik stref anoksycznych w morzach i oceanach, zwi¹zany z
popraw¹ cyrkulacji oceanicznej i natlenieniem wód, ograni-
czenie dzia³alnoœci pr¹dów wstêpuj¹cych w miarê obni¿ania
siê poziomu morza, obni¿enie pierwotnej produktywnoœci i
przerwanie ci¹g³oœci ³añcucha pokarmowego. Istotn¹ przy-
czyn¹ mog³o te¿ byæ obni¿enie temperatury wody morskiej
(Fan J.X., Chen Xu, 2007).

Przyjmuje siê, ¿e g³ówna faza póŸnoordowickiego wy-
mierania, która dotknê³a zdecydowan¹ wiêkszoœæ ordowic-
kich graptolitów mia³a miejsce w stropie poziomu pacificus,
czyli na granicy globalnych piêter – katu i hirnantu, jak zo-
sta³o stwierdzone w nielicznych, najbardziej pe³nych aszgil-
skich profilach wykszta³conych w facjach graptolitowych
(Finney, Berry 1999; Brenchley, 2004; Fan J.X., Chen Xu,
2007) (fig. 18). Graptolity mezopelagiczne (DDO fauna), do
których nale¿a³a przewa¿aj¹ca czêœæ górnoordowickich
form, wyginê³y. Graptolity epipelagiczne (N fauna), ¿yj¹ce
blisko powierzchni wody w strefie napowietrzonej, i których
uwarunkowania troficzne nie by³y zwi¹zane ze strefami mi-

nimum tlenowego, prze¿y³y, staj¹c siê przodkami sylurskich
graptolitów.

„Historia” graptolitów, ¿yj¹cych w strefie zewnêtrznego
szelfu i sk³onu Ba³tyki w póŸnym ordowiku, nale¿¹cych do
obu biofacji – graptolitów epipelagicznych i mezopelagicz-
nych, a tak¿e mechanizmy, które doprowadzi³y do przebu-
dowy zespo³ów graptolitów w póŸnym ordowiku obni¿enia
ba³tyckiego s¹ w du¿ej mierze zgodne z modelem Finneya
i Berry’ego (1999).

Przeprowadzona analiza paleontologiczna pozwoli³a na
wyró¿nienie szeregu etapów ewolucji graptolitów wystêpu-
j¹cych w basenie ba³tyckim, zwi¹zanych z ich wymieraniem
w póŸnym ordowiku. Charakterystyka fauny oraz ramy cza-
sowe wiêkszoœci faz ewolucyjnych pokrywaj¹ siê z przyjmo-
wanymi globalnie zmianami biotycznymi w póŸnym ordowi-
ku. Wed³ug m.in. Brenchleya (2004) faza wymierania organi-
zmów planktonicznych, w tym graptolitów, mia³a miejsce na
granicy poziomów pacificus i extraordinarius i stanowi³a
I fazê kryzysu ekologicznego. II faza wymierania w póŸnym
hirnancie, dotknê³a g³ównie organizmy bentoniczne, w tym
faunê Hirnantia.

Jak wykaza³a analiza zespo³ów graptolitów masowe wy-
stêpowanie ordowickich form, tzw. fauny DDO w profilach
obni¿enia ba³tyckiego, koñczy siê wraz z zanikiem facji anok-
sycznej (facji czarnych i³owców) w stropie poziomu stylo-
ideus karadoku. W osadach aszgilu wystêpuj¹ tylko pojedyn-
cze szcz¹tki graptolitów nale¿¹cych m.in. do rodzaju Dicello-
graptus. Trudno wiêc jednoznacznie okreœliæ stratygraficzne
ramy ostatecznej przebudowa zespo³u graptolitów na obsza-
rze Ba³tyki, zwi¹zanej z póŸnoordowickim wymieraniem (fig.
18). Przeprowadzona analiza paleontologiczna wykaza³a, ¿e,
powy¿ej wy¿szego katu (ni¿szego aszgilu) graptolity nale¿¹ce
do ordowickiej fauny DDO, nie pojawi³y siê nigdy wiêcej
w osadach obni¿enia ba³tyckiego (fig. 18).

W obszarze Ba³tyki, mimo wczeœniejszego zaniku grap-
tolitów typu DDO ni¿ w obszarze paleokontynentu po³ud-
niowych Chin i Laurencji, mog³y dzia³aæ podobne przyczy-
ny przebudowy zespo³ów, jak to jest sugerowane w modelu
Finney’a i Berry’ego, a mianowicie ograniczenie stref mini-
mum tlenowego i zwi¹zana z tym degradacja systemu tro-
ficznego graptolitów mezopelagicznych. Znaczne ograni-
czenie strefy minimum tlenowego w strefie zewnêtrznego
szelfu i górnego sk³onu Ba³tyki, na granicy karadoku i aszgi-
lu, mog³o byæ spowodowane tak¿e innymi ni¿ globalne
och³odzenie przyczynami, takimi jak zanik stref dzia³ania
pr¹dów wstêpuj¹cych zwi¹zany ze zmianami paleogeogra-
ficznymi – zamykaniem siê morza Tornquista i oceanu Iape-
tus w póŸnym ordowiku. Mo¿na wiêc przyj¹æ, ¿e zanik facji
graptolitowej i przebudowa zespo³ów graptolitowych w póŸ-
nym ordowiku na obszarze Ba³tyki by³y spowodowane nie
tylko zmianami o charakterze globalnym, ale tak¿e przyczy-
nami natury regionalnej.

Wystêpowanie okazów rodzaju Normalograptus razem
ze skamienia³oœciami œladowymi w i³owcach szarych i i³ow-
cach marglistych pogranicza ordowiku i syluru badanego
obszaru stanowi dowód prze¿ycia graptolitów epipela-
gicznych (N fauny) w facjach dysoksyczno-suboksycznych.
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Fig. 33. Przebudowa zespo³ów graptolitów na granicy pozio-
mów pacificus/extraordinarius inspirowana zmianami poziomu
morza i warunków ekologicznych (Finney, Berry, 1999, zmo-
dyfikowane)

Changes of graptolitic biofacies at the pacificus/extraordinarius
boundary induced with sea level changes and ecologic conditions
(after Finney, Berry, 1999, modified)



Co wiêcej, wspó³wystêpowanie graptolitów i skamienia³oœci
œladowych w strefie granicznej ordowik/sylur wskazuje na
stopniowo postêpuj¹c¹ anoksjê w warunkach ocieplenia kli-
matycznego i stagnacji w póŸnym hirnancie i najwczeœniej-
szym rhuddanie. Powy¿szy fakt pozwala na wyci¹gniêcie
wniosku, ¿e granica ordowik/sylur, w przypadku profilów
charakteryzuj¹cych siê ci¹g³oœci¹ sedymentacji, przebiega
w obrêbie facji o charakterze suboksyczno-dysoksycznym.

Zapis paleontologiczny, w profilach zachodniej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego, pog³êbienia zbiornika morskiego
w sylurze uwarunkowanego glacieustatycznie, to pojawienie
siê w czarnych anoksycznych osadach ni¿szego landoweru
nowych, typowo sylurskich graptolitów z rodzaju Akido-
graptus, Parakidograptus i Atavograptus, bêd¹cych potom-
kami górnoordowickich normalograptidów. Faza odnowie-
nia graptolitów, po kryzysie w póŸnym ordowiku, stwier-
dzona przez autorkê w obszarze zewnêtrznego szelfu i sk³o-
nu Ba³tyki, przypada na okres transgresji i wysokiego wzglêd-
nego poziomu morza we wczesnym landowerze tak¿e innych
rejonów œwiata, w tym w standardowym profilu Dob’s Linn
w Szkocji (Williams, 1988) oraz w profilach obszaru Jangcy
w Chinach (Fan J.X., Chen Xu, 2007). Rozwój facji czar-
nych ³upków z graptolitami, zwi¹zany z rozprzestrzenieniem
siê stref minimum tlenowego na obszary szelfowe by³ uwa-
runkowany ociepleniem klimatycznym i eustatycznym pod-
niesieniem siê poziomu morza zwi¹zanym z ust¹pieniem
l¹dolodu na po³udniowej pó³kuli.

OGÓLNY TREND ZMIAN SK£ADU
IZOTOPOWEGO WÊGLA I TLENU

W WÊGLANACH W BASENIE BA£TYCKIM

W ostatnich latach obserwuje siê wzrost zainteresowania
wykorzystaniem sk³adu izotopowego wêgla i tlenu w wêgla-
nach w interpretacji warunków paleoœrodowiskowych w tym
paleoklimatycznych (Migaszewski, 1989; Brenchley i in.,
1994, 2003; Marshall i in., 1997; Kaljo i in., 1997, 2007).

Wartoœci �
13C mierzone w ska³ach wêglanowych, wyka-

zuj¹ niewielkie zmiany zwi¹zane ze wzrostem stopnia diage-
nezy. Przemawia za tym fakt, ¿e zmiany wartoœci �

13C
w próbkach pochodz¹cych z ca³ej ska³y oraz w próbkach
niezmienionego diagenetycznie biogenicznego kalcytu wy-
kazuj¹ niewielkie ró¿nice (np. Kaljo i in., 2007).Wyniki ba-
dañ izotopowych wêgla i zmiany wartoœci �

13C w profilach
górnoordowickich ska³ wêglanowych Ba³tyki odzwiercie-
dlaj¹ wiêc, z du¿ym prawdopodobieñstwem, pierwotny
sk³ad izotopowy wody morskiej. Bardziej podatny na zmia-
ny diagenetyczne w osadzie jest natomiast sk³ad izotopowy
tlenu (Migaszewski, op.cit.; Marshall, 1992).

W zachodniej i wschodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego,
na terenie Polski, autorka udokumentowa³a wyraŸne podwy¿-
szenie wartoœci �

13C oraz �
18O w hirnancie (porkuni). Wzbo-

gacenie w ciê¿szy sta³y izotop 13C zaobserwowano zarówno
w próbkach ze ska³y, jak i w próbkach bioklastów. Krzywe
izotopowe, oparte na wynikach analiz kalcytu pochodz¹cego
z ca³ej ska³y oraz z kalcytu biogenicznego, z niezmienionych

diagenetycznie skorupek ramienionogów zawiasowych z ba-
danych profilów, prezentuj¹ podobny trend wzrostowy w hir-
nancie. Dlatego te¿ mo¿na uznaæ, ¿e zmiany wartoœci �

13C
w profilach górnoordowickich ska³ wêglanowych polskiej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego tak¿e odzwierciedlaj¹ pierwotny
sk³ad izotopowy wody morskiej. Przyjmuje siê, ¿e zmiany te
s¹ zwi¹zane z póŸnoordowickimi zmianami klimatycznymi,
och³odzeniem i nastêpuj¹cym po nim w póŸnym hirnancie
ociepleniem (m.in. Brenchley i in., 1994; Marshall i in., 1997;
Kaljo i in., 2001, 2004, 2007).

Zmiana klimatyczna, jaka mia³a miejsce w póŸnym ordo-
wiku zaznaczy³a siê w wielu profilach na œwiecie, w postaci
wyraŸnego przesuniêcia �

13C w kierunku wy¿szych wartoœci.
Wed³ug Brenchleya i innych (1994) by³o to krótkotrwa³e zda-
rzenie klimatyczne w póŸnym ordowiku, zwi¹zane bezpoœ-
rednio ze zlodowaceniem Gondwany.

Uzyskane, na podstawie przeprowadzonych przez autorkê
badañ materia³u z polskiej czêœci Ba³tyki, bezwzglêdne war-
toœci �

13C oraz g³ówny trend zmian izotopowych od górnego
katu, poprzez wzrost wartoœci delty wêgla w hirnancie i na-
stêpnie doœæ nag³y spadek w stropie ordowiku i na granicy
z rhuddanem, jest zgodny z trendem zmian w innych bada-
nych profilach na œwiecie. Wartoœci �

13C siêgaj¹ce w niektó-
rych profilach, jak np. Lidzbark Warmiñski 3, oko³o 5‰ dla
próbek reprezentuj¹cych œredni sk³ad izotopowy ska³y, a dla
próbek z bioklastów nawet oko³o 6‰, s¹ typowe dla izotopo-
wego wydarzenia w hirnancie, mierzonego w innych rejonach
œwiata (Marshall, Middleton, 1990; Wang i in., 1993; Kaljo
i in., 2007).

Wartoœci �
18O w utworach obni¿enia ba³tyckiego ulega³y

zmianie adekwatnie do zmiany �
13C, jednak¿e zawsze

w przypadku analizy ca³ej ska³y by³y to wartoœci ujemne. Naj-
wy¿sze wartoœci, œrednio –3,5‰ zosta³y stwierdzone w wa-
pieniach marglistych i marglach formacji z Ornety strefy cen-
tralnoba³toskañskiej. Wed³ug Brenchleya i innych (1994)
wartoœci �

18O oscyluj¹ce wokó³ wartoœci –3,0‰ s¹ charakte-
rystyczne dla próbek osadów powsta³ych w okresie oziêbienia
klimatycznego. Wysoko ujemne wartoœci natomiast odzwier-
ciedlaj¹ prawdopodobnie wtórny sygna³ izotopowy zwi¹zany
ze zmianami diagenetycznymi.

Przyjmuj¹c globalny charakter póŸnoordowicko-wczes-
nolandowerskich, klimatyczno-eustatycznych wydarzeñ, ich
zapis facjalny i geochemiczny (w tym izotopowy) mo¿e
s³u¿yæ jako wysokiej dok³adnoœci czynnik korelacyjny zarów-
no w obrêbie paleokontynentu Ba³tyki, jak i innych obszarów.

Wyniki przeprowadzonych badañ izotopowych wêgla
i tlenu sugeruj¹ istnienie zmian sk³adu izotopowego wód mor-
skich w póŸnym ordowiku. Zmiany wartoœci �

13C oraz �
18O

w osadach hirnantu korelowane z póŸnoordowickim zlodowa-
ceniem, glacieustatycznymi zmianami poziomu morza oraz
kryzysem biotycznym w hirnancie by³y przedmiotem badañ
w wielu regionach œwiata, m. in. w obszarze Ba³tyki (Bren-
chley i in., 1994, 2003; Kaljo i in., 1999, 2001, 2004, 2007,
2008), w stanie Nevada Ameryki Pó³nocnej (Finney i in.,
1999), w profilach arktycznej Kanady (Melchin, Holmden,
2006) oraz Quebecu (Anticosti Island; Long, 1993), po³udnio-
wych Chin (Wang i in., 1997), Dob’s Linn w Szkocji (Under-
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wood i in., 1997) i innych. Badania takie dla póŸnoordowic-
ko-wczesnolandowerskiej sukcesji osadowej polskiej czêœci
Ba³tyki (obni¿enie ba³tyckie), mimo du¿ego zainteresowania
t¹ problematyk¹ na œwiecie, dopiero niedawno zaczê³y byæ
prowadzone (Podhalañska, 2006c, d, 2008). Trela (2000),
analizuj¹c sk³ad izotopowy wêgla i tlenu w ordowickich wa-
pieniach profilu w Mójczy, przedstawi³ krzyw¹ zmian izoto-
powych, która nie wykazuje jednak wychylenia w hirnancie,
prawdopodobnie na skutek braku czêœci osadów.

Istniej¹ ró¿ne hipotezy t³umacz¹ce podwy¿szenie wartoœci
�

13C w hirnancie (Melchin, Holmden, 2006). Brenchley i inni
(1995, 2003) sugeruj¹, ¿e by³o ono spowodowane zwiêksze-
niem pierwotnej produktywnoœci w powierzchniowych wo-
dach oceanicznych, przy jednoczesnym wzmo¿onym tempie
pogrzebania wêgla organicznego w g³êbokowodnych osadach
dennych lub g³êbszych strefach oceanicznych. Odpowiedzial-
ne za wzrost wartoœci �

13C w hirnancie uwa¿a siê tak¿e
wzmo¿one wietrzenie ska³ silikoklastycznych, powi¹zane ze
wzrostem „konsumpcji” atmosferycznego CO2, któremu to-
warzyszy³o obni¿enie temperatury i eustatyczne obni¿enie
poziomu morza. W hipotezie „wietrzeniowej” Kumpa i in-
nych (1999) wy¿ej wymienione czynniki prowadz¹ do wzro-
stu iloœci ciê¿szego izotopu wêgla w morskich osadach wêgla-
nowych. Z kolei wed³ug Melchina i Holmdena (2006) to wie-
trzenie ska³ wêglanowych na ods³oniêtych platformach
wêglanowych, spowodowane glacioeustatycznie kontrolowa-
nym obni¿eniem poziomu morza, poœrednio wp³ywa na pod-
wy¿szenie wartoœci �

13C w produktach transportowanych
przez rzeki do mórz i oceanów.

Kilkanaœcie lat badañ sk³adu izotopowego wêgla i tlenu
w górnoordowickich osadach obszaru Ba³tyki dotyczy³o
przede wszystkim jej wschodniej czêœci – obszaru Estonii
i £otwy. Profile estoñskie górnego ordowiku dostarczy³y
licznych dowodów na istnienie wyraŸnego trendu wzrostu
wartoœci �

13C oraz �
18O w piêtrze porkuni (hirnancie). Mo-

delowe profile, w których stwierdzono wzrost wartoœci delty
wêgla pochodz¹ z dwóch stref facjalnych wschodniej czêœci
paleobasenu ba³tyckiego – pó³nocnoestoñskiej oraz central-
noba³toskañskiej (fig. 1).

Krzywe izotopowe, uzyskane w próbkach ca³ej ska³y
b¹dŸ w skorupkach fauny górnego ordowiku i ni¿szego sylu-
ru wschodniej czêœci Ba³tyki, wykazuj¹ wyraŸne podwy¿-
szenie wartoœci �

13C oraz �
18O w osadach porkuni (hirnantu)

w porównaniu ze starszymi (pirgu), jak i m³odszymi osada-
mi (juuru).

Na figurze 34 przedstawiono korelacjê krzywych izoto-
powych wêgla w wybranych profilach estoñskich z uzyska-
nymi w trakcie prowadzonych badañ krzywymi w profilach
polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego. Wartoœci delt wêgla
i tlenu s¹ oparte we wszystkich profilach na analizach ca³ej
ska³y; aby u³atwiæ mo¿liwoœæ porównania krzywych, wszyst-
kie zosta³y przedstawione w tej samej skali.

W niektórych profilach strefy centralnoba³toskañskiej,
jak np. w profilu Kardla, stwierdzone zosta³y wysokie war-
toœci �

13C siêgaj¹ce 6‰ (Kaljo i in., 2008). Podobnie wyso-
kie wartoœci delty wêgla stwierdzono w innych profilach
strefy pó³nocnoestoñskiej (Kaljo i in., 2001).

W obrêbie strefy centralnoba³toskañkiej kszta³t krzy-
wych izotopowych wêgla oraz podstawowe trendy we
wszystkich wierceniach s¹ analogiczne (fig. 34). W profi-
lach Lidzbark Warmiñski 3 i Bartoszyce IG 1 oraz w profi-
lach estoñskich Kardla i Valga, reprezentuj¹cych profile de-
presji centralnej paleobasenu ba³tyckiego, ni¿sze wartoœci
�

13C w piêtrze pirgu ulegaj¹ znacznemu podwy¿szeniu
w porkuni do ok. 4‰, a w przypadku profilu Kardla nawet
do 6‰. Mi¹¿szoœci hirnantu wynosz¹ce w profilach strefy
centralnoba³toskañkiej od kilkunastu (np. w profilu Valga
10) do dwudziestu kilku metrów (w profilu Bartoszyce IG 1)
powoduj¹, ¿e wartoœci delty wêgla nie tworz¹ ostrego prze-
suniêcia w kierunku wy¿szych wartoœci, tylko stopniowe.
Na dolnej granicy piêtra juuru wartoœci �

13C ulegaj¹ obni¿e-
niu do poziomu sprzed hirnantu. Charakterystyczne dla oma-
wianych profili jest tak¿e niewielkie obni¿enie wartoœci �

13C
w œrodkowej czêœci hirnantu.

Strefy pó³nocnoestoñska oraz litewska reprezentuj¹ ten
sam typ œrodowiska sedymentacji zwi¹zanego ze stref¹ p³yt-
konerytyczn¹, rozci¹gaj¹c¹ siê po pó³nocnej i po³udniowej
stronie centralnej depresji paleobasenu ba³tyckiego. WyraŸ-
ny wzrost wartoœci �

13C zaobserwowano tu w wielu profi-
lach estoñskich. Poza profilami zilustrowanymi na figurze
34 (Kaugatuma i Vistla II), wyraŸny wzrost nastêpuje tak¿e
w profilu Rapla, Tamme, Vodja i innych (Kaljo i in., 1999,
2001). W kilkumetrowej mi¹¿szoœci osadach wartoœci delty
wêgla siêgaj¹ 4‰. Przebieg krzywej, tworz¹cej wyraŸny pik,
jest charakterystyczny dla osadów o ma³ych mi¹¿szoœciach.

Profil Jezioro Okr¹g³e IG 1 jest jedynym profilem w pol-
skiej czêœci strefy litewskiej, w którym wystêpuje piêtro por-
kuni, i w którym stwierdzono trend wzrostowy �

13C. Wydaje
siê, ¿e krzywa w profilu Jezioro Okr¹g³e IG 1 stanowi tylko
pocz¹tkow¹ czêœæ krzywej wznosz¹cej z profili estoñskich –
Kaugatuma i Vistla II. Przebieg krzywej izotopowej wêgla
(fig. 24) mo¿e wiêc sugerowaæ obecnoœæ luki stratygra-
ficznej na granicy ordowik/sylur i brak górnej czêœci piêtra
porkuni. Obecnoœæ powierzchni nieci¹g³oœci sedymentacyjnej
w stropie ordowiku (Modliñski, Szymañski, 2001) mo¿e
potwierdzaæ powy¿sz¹ sugestiê. Krzywa izotopowa wêgla
w profilu Jezioro Okr¹g³e IG 1 przedstawia³aby wiêc doln¹
czêœæ trendu wzrostowego wartoœci �

13C w tym profilu.
Ogólny trend przebiegu krzywych izotopowych wêgla

we wszystkich badanych profilach polskiej i estoñskiej czêœ-
ci obni¿enia ba³tyckiego jest analogiczny. Dotyczy to nie
tylko profilów znajduj¹cych siê w obrêbie strefy centralno-
ba³toskañskiej, pó³nocnoestoñskiej i litewskiej, ale tak¿e
strefy skañskiej, reprezentuj¹cej najbardziej dystaln¹ czêœæ
basenu. Podobny trend, jak w profilach estoñskich, mo¿na
zaobserwowaæ w przypadku wyników badañ profilów
zachodniej czêœci obni¿enia ba³tyckiego: Bia³ogóra 1, Bia-
³ogóra 2 i Hel IG 1. W reperowym dla obszaru strefy ska-
ñskiej profilu Hel IG 1 uzyskano krzyw¹ podobnego kszta³tu
do pozosta³ych krzywych izotopowych z obszaru Ba³tyki.
Zasadniczy trend, polegaj¹cy na wzroœcie wartoœci �

13C co
najmniej o 2,5‰ w hirnancie, w porównaniu do górnego
katu, a nastêpnie wyraŸny spadek w rhuddanie zosta³ za-
chowany. Znacznie ni¿sze wartoœci bezwzglêdne mierzone

Ogólny trend zmian sk³adu izotopowego wêgla i tlenu w wêglanach ... 79
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w próbkach ca³ej ska³y, w porównaniu z innymi profilami
zwi¹zane s¹ prawdopodobnie z lokalnymi czynnikami,
a przede wszystkim z odmiennym œrodowiskiem depozycji.
Potwierdza to tezê, ¿e osady powsta³e w g³êbszej strefie
zbiornika wykazuj¹ ni¿sze wartoœci �

13C ni¿ osady powsta³e
w strefie p³ytkonerytycznej i przybrze¿nej (Kaljo i in., 1998,
2004; Munnecke i in., 2003). Wykres ilustruj¹cy przesuniê-
cie izotopowe uzyskane na podstawie analiz kalcytu po-
chodz¹cego ze skorupek ramienionogów w profilu Hel IG 1
jest natomiast analogiczny pod wzglêdem wartoœci �

13C
i kszta³tu do krzywych opartych na badaniach ramieniono-
gów i ma³¿oraczków, uzyskanych we wschodniej, estoñskiej
czêœci obni¿enia ba³tyckiego (Brenchley i in., 2003).

CHRONOSTRATYGRAFICZNE IMPLIKACJE
WYNIKÓW ANALIZ SK£ADU

IZOTOPOWEGO WÊGLA I TLENU

Analizy sk³adu izotopowego C i O wykaza³y, ¿e podsta-
wowy trend zmian w obrazie krzywych izotopowych i wyraŸ-
ne podwy¿szenie wartoœci �

13C jest charakterystyczne dla
profilów górnego ordowiku w ró¿nych strefach facjalnych ba-
senu ba³tyckiego. Stwierdzono zgodnoœæ przebiegu krzywych
izotopowych z danymi biostratygraficznymi w poszczegól-
nych strefach. Zgodnoœæ tê, wyra¿on¹ w licznych profilach
estoñsko-³otewskiej czêœci Ba³tyki (m.in. Brenchley i in.,
2003; Kaljo i in., 2004, 2008), potwierdzi³y tak¿e wyniki ak-
tualnych badañ pochodz¹cych z obszaru trzech stref facjal-
nych paleobasenu ba³tyckiego na terenie Polski. Korelacja
zmian izotopowych z biostratygrafi¹ w regionie ba³tyckim
sprawia, ¿e profile izotopowe wraz z „wydarzeniami izotopo-
wymi”, jakie te profile prezentuj¹, mog¹ s³u¿yæ jako czynnik
regionalnej korelacji chronostratygraficznej.

Chronostratygraficzna wartoœæ profilów izotopowych
zale¿y od stopnia precyzji biostratygraficznej oraz od mo¿li-
woœci korelacji biostratygraficznej miêdzy profilami ró¿-
nych stref facjalnych. Graptolity, zapewniaj¹ce du¿¹ dok³ad-
noœæ biostratygraficzn¹, nie wystêpuj¹ w obni¿eniu ba³tyc-
kim powy¿ej karadoku (sporadycznie w dolnym aszgilu).
Wyj¹tkiem s¹ niektóre profile strefy skañskiej, w których
graptolity pozwalaj¹ datowaæ poziom persculptus najwy¿-
szego hirnantu. Równie¿ Chitinozoa, wykorzystywane w ko-
relacji biostratygraficznej ordowiku górnego Estonii i in-
nych obszarów (Brenchley i in., 2003; Kaljo i in., 2004), s¹
nieliczne i niereprezentatywne w osadach polskiej czêœci ob-
ni¿enia ba³tyckiego (Modliñski i in., 2007).

W profilach skañskiej strefy facjalnej (Hel IG 1, Bia-
³ogóra 1 i Bia³ogóra 2) trend wzrostowy delty wêgla zaczyna
siê w dolnej czêœci hirnantu (fig. 24, 25), tj. w dolnej czêœci
poziomu mucronata, korelowanego z pojawieniem siê i wy-
stêpowaniem fauny Hirnantia. WyraŸne podwy¿szenie war-
toœci �

13C, szczególnie widoczne w przypadku próbek ze
skorupek, nastêpuje w górnej czêœci poziomu mucronata,
poni¿ej udokumentowano paleontologicznie w tych profi-
lach poziomu graptolitowego persculptus. Osady z Mucro-
naspis mucronata (Brogniart) i faun¹ Hirnantia stanowi¹

odpowiednik poziomu extraordinarius w facjach niegrapto-
litowych. Podwy¿szenie wartoœci �

13C wystêpuje w osadach
stanowi¹cych ekwiwalent stratygraficzny poziomu extraor-
dinarius ni¿szego hirnantu, z kulminacj¹ wzrostu wartoœci
w wy¿szej jego czêœci. W dolnej czêœci osadów poziomu
persculptus nastêpuje stopniowe obni¿enie wartoœci �

13C,
postêpuj¹ce w poziomie ascensus rhuddanu.

W profilach stref centralnoba³toskañskiej i litewskiej
(profile Prabuty IG 1, Lidzbark Warmiñski 3, Bartoszyce IG 1
oraz jezioro Okr¹g³e IG 1), we wschodniej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego, zdarzenia izotopowe s¹ datowane za pomoc¹ ra-
mienionogów, trylobitów lub mikroskamienia³oœci – Chitino-
zoa i skolekodontów.

W profilu Lidzbark Warmiñski 3, poza nielicznymi sko-
rupkami ramienionogów zawiasowych, reprezentuj¹cych
gatunki charakterystyczne dla fauny Hirnantia, stwierdzono
w górnej czêœci formacji z Ornety skolekodonty wskazuj¹ce
na piêtro porkuni.

Powy¿ej osadów zawieraj¹cych skolekodonty wystêpuj¹
osady z konodontami oraz z Chitinozoa ni¿szego syluru
(J. N�lvak, inf. ustna). Podwy¿szenie wartoœci delty wêgla
wystêpuje wiêc tu tak¿e w osadach porkuni, a najwiêksze
wartoœci �

13C wystêpuj¹ w ni¿szej jego czêœci, korelowanej
w facjach graptolitowych z poziomem extraordinarius.

Dane biostratygraficzne oparte na obecnoœci ramieniono-
gów zawiasowych i trylobitów Mucronaspis mucronata (Bro-
gniart) (Modliñski, 1974), potwierdzaj¹ tak¿e wzrost wartoœci
�

13C w ni¿szej czêœci hirnantu w profilu Bartoszyce IG 1.
W profilu Prabuty IG 1, wobec braku fauny graptolito-

wej, przynale¿noœæ biostratygraficzna interwa³u dodatnich
wartoœci �

13C, wiekowego odpowiednika poziomów extra-
ordinarius i persculptus, zdefiniowana zosta³a na podstawie
wystêpowania trylobitów i ramienionogów oraz porównania
z paleontologicznie datowanymi sekwencjami profilów
s¹siednich (Modliñski, 1975, 1982a). Ostatnio prowadzone
przez N�lvaka (Modliñski i in., 2007) badania Chitinozoa
w profilu Prabuty IG 1 wykaza³y, ¿e w stropowej czêœci for-
macji z Prabut wystêpuj¹ gatunki wskaŸnikowe dla m³od-
szych osadów piêtra porkuni w obszarze wschodnioba³tyc-
kim. Margle wy¿szej czêœci formacji z Prabut, charaktery-
zuj¹ce siê podwy¿szonymi wartoœciami �

13C, mo¿na wiêc
korelowaæ z formacj¹ Kuldiga wyró¿nian¹ w estoñskiej
czêœci strefy centralnoba³toskañskiej (Modliñski i in., 2007).
Jej wiek to ni¿sza czêœæ porkuni, odpowiadaj¹ca zasiêgowi
poziomu extraordinarius (np. Kaljo i in., 2004). Nale¿y pod-
kreœliæ, ¿e w tym w³aœnie interwale ma miejsce podwy¿-
szenie wartoœci �

13C o prawie 2‰, w porównaniu z ni¿ej
le¿¹cymi osadami piêtra pirgu. W najm³odszych osady ordo-
wiku, wykszta³conych w profilu Prabuty IG 1 jako piaskow-
ce i zlepieñce wapniste, podobne do osadów formacji Saldus
Estonii (górna czêœæ piêtra porkuni), nastêpuje obni¿enie
wartoœci �

13C.
We wszystkich badanych profilach w polskiej czêœci ob-

ni¿enia ba³tyckiego, pocz¹wszy od strefy skañskiej na za-
chodzie do strefy litewskiej na wschodzie, stwierdzono po-
dobny trend zmian izotopowych w profilu, udokumentowa-
ny zbli¿onym przebiegiem krzywych izotopowych oraz wy-
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raŸnym podwy¿szenie wartoœci �
13C, któremu mo¿e tak¿e

towarzyszyæ podwy¿szenie wartoœci �
18O.

Dane biostratygraficzne, uzyskane na podstawie ró¿nych
grup skamienia³oœci, dowodz¹, ¿e niewielkie podwy¿szenie
wartoœci �

13C nastêpuje ju¿ w osadach najwy¿szej czêœci
piêtra pirgu (w podziale brytyjskim odpowiada mu rawthey;
górny kat); w wapieniach piêtra porkuni (hirnantu) wzrost
ten jest ju¿ bardzo wyraŸny, osiagaj¹c maksimum w utwo-
rach dolnej czêœci tego piêtra, datowanego poziomem grap-
tolitowym Normalograptus extraordinarius lub jego facjal-
nym ekwiwalentem – poziomem Mucronaspis mucronata.
Obni¿enie wartoœci �

13C nastêpuje w wy¿szej czêœci hirnan-
tu, odpowiadaj¹cej poziomowi persculptus. W rhuddanie
wartoœci �

13C powracaj¹ do poziomu sprzed hirnantu.
Podobny zapis zdarzeñ izotopowych stwierdzono w pro-

filach wschodniej czêœci Ba³tyki, na obszarze Estonii i £ot-
wy. Analogiczny trend zmian wystêpuje wiêc na ca³ym ob-
szarze basenu ba³tyckiego w ordowiku we wszystkich stre-
fach facjalnych (por. fig. 34), w zgodnoœci z danymi biostra-
tygraficznymi.

Przedstawione powy¿ej stratygraficzne ramy zdarzeñ
izotopowych u schy³ku ordowiku w obszarze polskiej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego mieszcz¹ siê w zbiorczym schemacie

przedstawionym przez Brenchleya (2004) (por. fig. 35) opar-
tym na danych z obszaru Estonii (Marshall i in., 1997; Kaljo
i in., 2001, 2007), obszaru stratotypowego dla granicy ordo-
wik/sylur Dob’s Linn w Szkocji (Underwood i in., 1997)
i Monitor Range w Nevadzie (Finney i in., 1999). Krzywe
izotopowe koreluj¹ siê z wydarzeniami klimatycznymi, eko-
logicznymi oraz krzyw¹ zmian poziomu morza w póŸnym
ordowiku i wczesnym sylurze.

Krzywe izotopowe wêgla i tlenu w osadach polskiej czêœci
obni¿enia ba³tyckiego koreluj¹ siê z krzywymi uzyskanymi
nie tylko w profilach innych rejonów Ba³tyki, ale tak¿e innych
paleokontynentów: Laurencji, Perygondwany, po³udniowych
Chin (Marshall, Middleton, 1990; Wang i in., 1993; Finney
i in., 1999; Kump i in., 1999; Melchin i in. 2003; Saltzman,
Young, 2005; Bergström i in., 2006b). Wskazuje to na global-
ny charakter zmian �

13C, korelowanych z globalnymi zmiana-
mi klimatycznymi w hirnancie. Wyniki analiz uzyskane na
podstawie materia³u pochodz¹cego z polskiej czêœci Ba³tyki
potwierdzaj¹ korelacjê miêdzy krzywymi izotopowymi, zmia-
nami facji oraz zmianami bioró¿norodnoœci w górnym ordowi-
ku. Mo¿na je interpretowaæ jako zale¿noœæ miêdzy wydarze-
niami klimatycznymi, ekologicznymi oraz krzyw¹ zmian po-
ziomu morza w póŸnym ordowiku i wczesnym sylurze.
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Fig. 35. Korelacja krzywych izotopowych z wydarzeniami klimatycznymi, ekologicznymi oraz krzyw¹ zmian poziomu morza
w póŸnym ordowiku i wczesnym sylurze (wg Brenchleya, 2004, zmodyfikowane)

Correlation of the isotope trend with Late Ordovician and early Silurian climatic and ecological events and sea level changes
(after Brenchley, 2004, modified)



WNIOSKI

1. Zintegrowane badania litofacjalne, paleontologiczne
i geochemiczne osadów ordowiku górnego i ni¿szego lando-
weru w obni¿eniu ba³tyckim wykaza³y zmiany facji, ze-
spo³ów biotycznych oraz zmiany geochemiczne, w tym izo-
topowe, we wszystkich strefach facjalnych paleobasenu
ba³tyckiego. Strefy te reprezentuj¹ przekrój œrodowisk sedy-
mentacji od górnego sk³onu i szelfu zewnêtrznego na zacho-
dzie do œrodowisk p³ytkonerytycznych szelfu wewnêtrznego
na wschodzie. Uzyskane wyniki s¹ zgodne z zapisem global-
nych wydarzeñ klimatycznych i eustatycznych z koñca ordo-
wiku i potwierdzaj¹ wp³yw tych wydarzeñ na zmiany œrodo-
wiskowe w zbiorniku ba³tyckim.

2. W œwietle uzyskanych faktów stwierdzono zarówno
w zachodniej, jak i wschodniej czêœci basenu ba³tyckiego,
regresywne nastêpstwo facji w ordowiku górnym do ni¿-
szego hirnantu przejawiaj¹ce siê nastêpstwem osadów co-
raz bardziej p³ytkowodnych: od otwartomorskich i³owców
z graptolitami poprzez utwory wêglanowo-silikoklastyczne,
silikoklastyczno-wêglanowe po grubsze silikoklastyki w za-
chodniej czêœci oraz utwory z przewag¹ p³ytkowodnych wê-
glanów we wschodniej czêœci obni¿enia. Osady najwy¿sze-
go hirnantu i rhuddanu stanowi¹ pocz¹tek nowego cyklu
transgresywno-regresywnego. Zmiana facji w zbiorniku
ba³tyckim z marglistej lub piaszczystej na ilast¹ i zwi¹zany
z tym przebieg granicy formacji z Prabut i formacji z Pas³êka
s¹ heterochroniczne. Stwierdzono spójnoœæ zmian litofacjal-
nych badanego obszaru z obszarami wschodniej (estoñ-
sko-³otewskiej) i pó³nocnej (szwedzko-norweskiej) czêœci
Ba³toskandii. Skonstruowane, dla profilów górnego ordowiku
i najni¿szego syluru polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego, lo-
kalne krzywe wzglêdnego poziomu morza wykazuj¹ zgod-
noœæ z krzyw¹ przedstawion¹ dla obszaru Ba³toskandii. Po-
twierdza to tym samym zgodnoœæ trendu zmian poziomu mo-
rza na ca³ym obszarze basenu ba³tyckiego. W zwi¹zku z po-
wy¿szym, zmiany poziomu morza w póŸnym ordowiku
i wczesnym landowerze w obszarze polskiej czêœci obni¿enia
ba³tyckiego mo¿na uznaæ, podobnie jak to jest w innych ob-
szarach Ba³toskandii, za wywo³ane w du¿ej mierze zmianami
glacieustatycznymi. Dop³yw grubszego materia³u detrytycz-
nego oraz wzrost wartoœci wskaŸników geochemicznych
w próbkach hirnantu odzwierciedlaj¹cych zwiêkszenie iloœci
materia³u pochodzenia wulkanicznego mo¿e tak¿e œwiadczyæ
o wp³ywie procesów tektonicznych zachodz¹cych przy
po³udniowo-zachodnim brzegu paleokontynentu Ba³tyki oraz
lokalnych elementów strukturalnych na rozwój sedymentacji
w basenie ba³tyckim.

3. Przebudowa zespo³ów biotycznych w póŸnym ordowi-
ku i wczesnym landowerze basenu ba³tyckiego potwierdza
wp³yw globalnych zmian klimatycznych i eustatycznych.
Wystêpowanie zarówno w profilach zachodniej, jak i wschod-
niej czêœci obni¿enia ba³tyckiego fauny Hirnantia, odzwier-
ciedla, podobnie jak to jest w innych rejonach œwiata, okres
glacieustatycznego obni¿enia siê poziomu morza w ni¿szym
hirnancie. Zarejestrowana zmiana biotyczna wraz z obecno-
œci¹ grubszych silikoklastyków oraz nieci¹g³oœciami w za-

pisie osadowym, mo¿e wskazywaæ na maksimum regresji
w zbiorniku ba³tyckim. Regresja ta by³a uwarunkowana, jak
siê powszechnie uwa¿a, globalnymi zmianami poziomu mo-
rza zwi¹zanymi z póŸnoordowickim zlodowaceniem na
po³udniowej pó³kuli.

4. Stwierdzono przejawy kryzysu faunistycznego w póŸ-
nym ordowiku. Potwierdzono fazy ewolucyjne zwi¹zane
z póŸnoordowicko-wczesnolandowersk¹ przebudow¹ zes-
po³ów graptolitów. „Historia” graptolitów, ¿yj¹cych w stre-
fie zewnêtrznego szelfu i sk³onu Ba³tyki w póŸnym ordowi-
ku i wczesnym landowerze, jak i uwarunkowania ich rozwo-
ju, wymierania i odnowienia s¹ w du¿ej mierze zgodne z mo-
delem Finneya i Berryego (1999). Zak³ada on, ¿e g³ówn¹
przyczyn¹ wymierania graptolitów by³ zanik stref minimum
tlenowego w basenach zwi¹zany z popraw¹ cyrkulacji oce-
anicznej i natlenienia wód w okresie och³odzenia klimatycz-
nego w hirnancie.

5. Jak wykaza³a analiza paleontologiczna oraz uzyskane
wyniki badañ geochemicznych dotycz¹ce warunków redoks
w zbiorniku, zanik facji graptolitowej w basenie ba³tyckim
na granicy karadoku i aszgilu by³ zwi¹zany z ograniczeniem
strefy minimum tlenowego i w efekcie z degradacj¹ systemu
troficznego graptolitów. Zanik facji graptolitowej by³ skut-
kiem nie tylko zmian o charakterze globalnym (och³odzenie
klimatyczne i obni¿enie poziomu morza), ale tak¿e zmian
paleogeograficznych – zamykaniem morza Tornquista w póŸ-
nym ordowiku i zwi¹zanym z tym ograniczeniem dzia³al-
noœci pr¹dów wstêpuj¹cych.

6. Badania graptolitów w basenie ba³tyckim potwierdzi³y
du¿e znaczenie graptolitów typu H (Normalograptidae) dla
przetrwania tej gromady w okresie póŸnoordowickiego kry-
zysu. Uwa¿ane za przodków sylurskich graptolitów, jako je-
dyne wystêpuj¹ w osadach póŸnego hirnantu strefy zew-
nêtrznego szelfu i sk³onu kratonu. Ich wspó³wystêpowanie
ze skamienia³oœciami œladowymi na pograniczu ordowiku
i syluru wskazuje na stopniowo postêpuj¹c¹ anoksjê zbior-
nika w warunkach ocieplenia klimatycznego i transgresji.
Powy¿szy fakt wskazuje, ¿e granica ordowik/sylur, w profi-
lach o ci¹g³ym zapisie osadowym, przebiega w obrêbie facji
o charakterze dysoksycznym.

7. Zanik fauny Hirnantia w zapisie osadowym w obni¿e-
niu ba³tyckim jest zwi¹zany z pojawieniem siê facji trans-
gresywnych o charakterze dysoksycznym. Jest on czasowo
zgodny z tzw. II faz¹ globalnego wymierania, której przy-
czyn¹, jak siê powszechnie przyjmuje, by³a transgresja i po-
stêpuj¹ca globalna anoksja wód oceanicznych zwi¹zana
z ociepleniem klimatycznym i ust¹pieniem l¹dolodu na
po³udniowej pó³kuli.

8. Sk³ad chemiczny (TOC, sk³adniki g³ówne i œladowe)
badanych osadów oraz wartoœci poœrednich wskaŸników
geochemicznych wykaza³y, ¿e utwory zachodniej czêœci ba-
senu ba³tyckiego s¹ geochemicznie bardziej zró¿nicowane
ni¿ osady wschodniej czêœci badanego obszaru. Bior¹c pod
uwagê zbli¿ony sk³ad litologiczny w aszgilu (margle i wa-
pienie margliste) mo¿e to œwiadczyæ o wiêkszym wp³ywie
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zmian oceanicznych na sk³ad geochemiczny osadów w dy-
stalnej czêœci basenu. W czêœci wschodniej, p³ytszej, a wiêc
mniej zale¿nej od regionalnej cyrkulacji wód oceanicznych,
warunki geochemiczne by³y prawdopodobnie bardziej sta-
bilne, a przez to sk³ad chemiczny utworów jest mniej zró¿ni-
cowany.

9. Zarówno badania sedymentologiczne (cechy laminacji
w i³owcach, obecnoœæ pirytu), jak i paleontologiczne (charak-
ter skamienia³oœci w³aœciwych i œladowych) oraz geoche-
miczne (TOC, poœrednie wskaŸniki geochemiczne) wykaza³y
zmiennoœæ natlenienia kolumny wody i strefy dennej zbiorni-
ka w póŸnym ordowiku i wczesnym landowerze. Udokumen-
towana w basenie ba³tyckim zmiennoœæ warunków redoks
w póŸnym kacie, hirnancie i rhuddanie jest zgodna z global-
nymi wydarzeniami z koñca ordowiku: polepszeniem cyrku-
lacji oceanicznej i natlenienia wód dennych w ni¿szym hirna-
cie oraz transgresj¹/anoksj¹ postêpuj¹c¹ w miarê ocieplenia
klimatycznego w póŸnym hirnancie i wczesnym rhuddanie.
WyraŸny wzrost zawartoœci ca³kowitego wêgla organicznego
(TOC) w osadach z pogranicza ordowiku i syluru oraz najni¿-
szego rhuddanu badanego obszaru, przy niewielkim
pocz¹tkowo wzroœcie wartoœci wyliczonych wskaŸników pro-
duktywnoœci, przemawia raczej za zmniejszeniem iloœci tlenu
w strefie dennej i w kolumnie wody w pocz¹tkowej fazie
transgresji (ograniczona cyrkulacja?) ni¿ za zwiêkszeniem
iloœci substancji organicznej w œrodowisku w stosunku do
póŸnego hirnantu

10. W œwietle uzyskanych wyników analiz sk³adu izo-
topowego wêgla i tlenu w wêglanach wykazano, zarówno
w facjach g³êbokonerytycznych zachodniej czêœci obni¿enia

ba³tyckiego, jak i w facjach p³ytkonerytycznych wschodniej
czêœci, wyraŸne odchylenie wartoœci �

13C oraz wiêkszoœci
�

18O w kierunku wy¿szych wartoœci. Jest to zgodne ze zmia-
nami oceanograficznymi i ekologicznymi w hirnancie,
a wi¹zane z okresem ch³odnym i zlodowaceniem Gondwany.
Wyniki sk³adu izotopowego wêgla i tlenu w wêglanach po-
chodz¹cych ze skañskiej strefy facjalnej s¹ pierwszymi wyni-
kami uzyskanymi z osadów dystalnej czêœci szelfu Ba³tyki,
co ma du¿e znaczenie dla korelacji wydarzeñ izotopowych
w obrêbie ca³ego basenu ba³tyckiego. Stwierdzono, ¿e analo-
giczny trend zmian sk³adu izotopowego wêgla i tlenu wystê-
puje na ca³ym obszarze basenu ba³tyckiego w górnym ordo-
wiku, w osadach wszystkich stref facjalnych i w zgodnoœci
z danymi biostratygraficznymi. Potwierdza to ich potencja³
chronostratygraficzny.

11. Na podstawie wyników badañ skorelowano wahania
poziomu morza, krzywe sk³adu izotopowego wêgla i tlenu
w wêglanach oraz wydarzenia biotyczne w basenie ba³tyc-
kim z globalnymi perturbacjami œrodowiskowymi póŸnego
ordowiku i wczesnego landoweru. Tym samym wykazano
wp³yw póŸnoordowickich wahañ klimatycznych (och³odze-
nia i zlodowacenia na Gondwanie i ocieplenia klimatyczne-
go) oraz zwi¹zanych z nimi zmian eustatycznych i ekolo-
gicznych na zapis facjalny, paleontologiczny i geochemicz-
ny w osadach polskiej czêœci obni¿enia ba³tyckiego. Zareje-
strowane w osadach zmiany biotyczne i abiotyczne, w tym
zmiany sk³adu izotopowego, umo¿liwiaj¹ korelacjê z innymi
obszarami dawnego kontynentu Ba³tyki, jak i korelacjê
z profilami innych paleokontynentów, m.in. Laurencji,
po³udniowych Chin, Awalonii.
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THE LATE ORDOVICIAN GONDWANA GLACIATION –
A RECORD OF ENVIRONMENTAL CHANGES IN THE DEPOSITIONAL SUCCESSION

OF THE BALTIC DEPRESSION (NORTHERN POLAND)

Abstract. The paper deals with lithofacies, palaeontological and
geochemical investigations of Upper Ordovician and lowermost
Silurian deposits of all facies zones from the Polish sector of the Bal-
tic Palaeobasin. The zones, from Scanian in the west through Central
Baltoscandian to Lithuanian in the east, represent an array of sedi-
mentary environments from the continental slope and outer shelf to
shallow-neritic environments of the inner shelf.

The integrated lithofacies, palaeontological and geochemical
studies supported the occurrence of changes in abiotic and biotic
environments of the Upper Ordovician and lower Llandovery with
regard to palaeoenvironmental changes related to a global climatic
cooling and the Gondwanan glaciation, which was followed by
a warming and fast marine transgression accompanied by progress-
ing anoxia conditions.

Lithofacies studies confirmed the regressive character of
the Katian and lower Hirnantian depositional succession. The peak re-
gression occurred in the late early Hirnantian. The marine transgres-
sion commenced in the late Hirnantian, followed by deposition of
deeper marine sediments. The uppermost Hirnantian and Rhuddanian
deposits represent a new transgressive-regressive cycle. There is a co-
herency in the lithofacies changes between the study area and other re-
gions of Baltoscandia. Local relative sea-level curves, constructed for
Upper Ordovician and lowermost Silurian sections of the Polish part
of the Baltic Depression, well correspond to the sea-level curve pro-
posed for Baltoscandia, thus confirming the trend of relative sea-level
changes throughout the Baltic Basin. Therefore, the Late Ordovi-
cian–early Llandovery relative sea-level changes in the Polish part of
the Baltic Depression can be considered, like in the other regions of
Baltoscandia, to have been induced largely by glacioeustatic changes.
Sedimentary continuity and gradual facies and ecological changes at
the Ordovician/Silurian boundary were proved in some sections in the
western part of the Baltic Depression.

Palaeontological analysis confirmed the influence of global cli-
matic and eustatic changes on the restructuring of biotic assemblages
in Late Ordovician to early Silurian times. A faunal crisis is recorded

to have occurred in Late Ordovician times. The occurrence of
the Hirnantia fauna in borehole sections of both the western and east-
ern parts of the Baltic Depression reflects, like elsewhere in the world,
a glacioeustatic sea-level drop in the early Hirnantian. The research re-
sults confirm the presence of evolutionary phases related to the Late
Ordovician–early Llandovery restructuring of graptolite assemblages.

Chemical composition (TOC, main and trace components) of
the deposits and values of geochemical proxies show that geochem-
istry of the deposits from the western part of the Baltic Basin is more
variable as compared to the eastern part of the study area. The docu-
mented variations in redox conditions of the Baltic Basin well corre-
late with the end-Ordovician global events: better oceanic
circulation and bottom water oxygenation in the early Hirnantian,
and progressing transgression/anoxia accompanied by a climatic
warming in the late Hirnantian and early Rhuddanian. The results of
carbon and oxygen isotopic composition analysis in carbonates
show a shift in ä13C and most of ä18O values towards higher values. It
was proved that a similar trend of C and O isotopic composition
changes occurs in the whole Baltic Depression and, moreover, it is in
conformity with biostratigraphic data. This conformity confirms that
the isotopic profiles have chronostratigraphic significance. It well
corresponds to the oceanographic and ecological changes observed
in the Hirnantian, linked with a cool period and the Gondwanan gla-
ciation. The results of research on carbon and oxygen isotopic com-
position of deposits from the Scanian facies zone are the first results
obtained from deposits of the distal shelf of Baltica. The research
results were the basis for correlations of the relative sea-level
changes, carbon and oxygen isotopic composition curves in carbon-
ates, and biotic events in the Baltic Basin with global environmental
changes of Late Ordovician and early Llandovery times. Thus,
the results proved the influence of Late Ordovician climatic fluctua-
tion (climatic cooling and Gondwanan glaciation followed by a cli-
mate warming), and related eustatic and ecological changes on
the facies, palaeontological and geochemical record of environmen-
tal changes in the deposits of the Polish part of the Baltic Depression.

Key words: glaciation, facies, extinction, graptolites, Hirnantia fauna, geochemical analysis, carbon and oxygen isotopic composition,
Hirnantian, Baltic depression, Poland.

SUMMARY

The Late Ordovician and earliest Silurian were character-
ized by important global events linked with climatic and
eustatic changes. One of the larger glaciations in Earth’s his-
tory that covered large areas in the Southern Hemisphere, in-
tervals of deglaciation and climatic warming, and palaeo-
geographic changes resulting from the break-up of Gond-
wana caused distinct modification of the sedimentary condi-
tions, determining high variability of the geological record in
late Ordovician and early Silurian times. Modifications of
abiotic environmental factors were accompanied by transfor-

mations in the composition of faunistic assemblages. More-
over, these changes had catastrophic influence on the devel-
opment of many groups of organisms, causing their extinc-
tion and triggering the radiation of new taxa. The interval
represents one of the five mass extinctions in the Phane-
rozoic (Sepkoski, 1982), connected with Hirnantian climatic
cooling and resulting in a faunal crisis, lithofacies changes
and shifts in carbon and oxygen isotope curves.

This study is focused on the analysis of the stratigraphic,
facies, palaeontological and geochemical (e.g. isotopic) re-



cord in the Upper Ordovician to the lower Silurian succes-
sion from selected sections in the Baltic Basin with regard to
global climatic and ecological events. The sedimentary and
geochemical record of Late Ordovician–early Silurian cli-
matic changes and the associated biotic crisis were based on
studies of the Upper Ordovician and the lower Silurian suc-
cession from different facies zones in the Polish part of
the Baltic Basin. Integrated litofacies, palaeontological and
geochemical studies were made for this interval for the first
time in this part of the Baltica palaeocontinent. Due to the
global character of climatic and eustatic events from end-Or-
dovician times, this record may serve for high-resolution
correlation within the entire Baltic Basin as well as compari-
son between different regions.

Integrated litofacies, palaeontological and geochemical
studies in the Upper Ordovician and lower Silurian of
the Baltic Basin allowed tracing transformations of the abio-
tic environment and biotic assemblages, and, for the first
time, documenting geochemical (isotopic) changes linked
with global events in the study interval.

Palaeontological material and lithological samples from
deep wells located in the eastern and western parts of
the Baltic Basin in northern Poland were studied, with appli-
cation of data from wells drilled by the Polish Geological In-
stitute: Hel IG 1, Koœcierzyna IG 1, Lêbork IG 1, Gdañsk IG
1, Prabuty IG 1, Bartoszyce IG 1, and Jezioro Okr¹g³e IG 1,
as well as by the Polish Oil and Gas Company: Bia³ogóra 1,
Bia³ogóra 2, £eba 8, Dêbki 2, Lidzbark Warmiñski 3, and
Barciany 4 (Fig. 1).

The studied stratigraphic interval included the Katian,
Hirnantian and Rhuddanian global stages. Stratigraphic
equivalents of the Katian are: the British upper Caradoc and
lower Ashgill series and the Baltoscandian Oandu–Pirgu
stages; the Hirnantian corresponds to the upper Ashgill and
the Baltoscandian Porkuni stage; and the Rhuddanian is the
equivalent of the Juuru and part of Raikkula stages (Fig. 4).

Different study methods, including palaeontological-
-ichnological, sedimentary and geochemical analyses with
isotope studies, have been applied to identify and determine
the relationship between the facies, palaeontological, geo-
chemical and sedimentary events.

The Ordovician/Silurian boundary have been rarely stud-
ied in Poland in the context of environment, facies and geo-
chemical changes and the succession of biocoenoses during
the Late Ordovician biotic crisis or the early Silurian radia-
tion. However the last few years have shown increasing in-
terest in the influence of the Late Ordovician global events
on the sedimentary record (Bednarczyk et al., 1996; Dzik,
1999; Podhalañska 1999, 2003; Trela 2005, 2007; Trela,
Salwa 2007; Podhalañska, Trela, 2007; Podhalañska 2006a,
b; 2008; Trela, Szczepanik 2009).

The influence of the Gondwana glaciation on Late Ordo-
vician climate in other continents, including Baltica, seems
without doubt. In the Hirnantian, Baltica was located on
the Southern Hemisphere. Part of the continent including
the Baltic Basin was situated at the southern continental mar-
gin in temperate and warm climatic zones (Fig. 3A, B). It

seems thus that the Late Ordovician cooling on Baltica was
probably linked with global climatic changes and glaciation
on the Southern Hemisphere and did not result from its
palaeogeographic position.

The Baltic Basin is structurally located in the East Euro-
pean Craton. Ordovician and Silurian strata presently occur-
ring in the Baltic region represent a fragment of a much
vaster sedimentary cover deposited on a Precambrian base-
ment. In Ordovician and Silurian times this area represented
a pericratonic marine basin developed on a crystalline
peneplain, slightly tilted to the southwest. Located along
the south-western margin of the East European Craton, in
medium and low southern latitudes and in temperate and
warm climatic zones, the Baltic Basin was a vast epicratonic
sea surrounded by flat shores with slow carbonate, marly and
shale sedimentation with abundance of bioclasts and
belt-like facies distribution.

Ordovician deposits of the Baltic Basin have been sub-di-
vided into several facies zones, from deep-neritic located in
the west directly adjacent to the basin facies, to shallow-ma-
rine facies in the east (Männil, 1966). Jaanusson (1976) re-
ferred these zones to confacies, distinguishing them by the
specific lithological and faunal content in particular parts of
the basin. From the west the facies zones include: the Scanian,
Central Baltoscandian (with the Livonian Tongue), North Es-
tonian, and Lithuanian ones, representing in the Ordovician
deep-neritic settings in the west to shallow-marine environ-
ments in the east, respectively (see Fig. 1).

The results of lithological, palaeontological and geochem-
ical studies concerning Late Ordovician climatic and eustatic
changes are presented for two regions of the Baltic Basin:
western and eastern, roughly reflecting the deeper distal zone,
and the shallower proximal zone of the basin. Stratigraphy of
the Upper Ordovician and the lowest Llandowery of the Baltic
Depression is shown in Fig. 4.

The lithofacies evolution of the Upper Ordovician and
lowest Silurian sequence was, as in other parts of Baltica
(Nielsen, 2004), linked mainly with eustatic sea-level chan-
ges, although the influence of local tectonic activity cannot
be excluded (Modliñski, 1982a; Modliñski et al., 1999).

The thickness and features of Ordovician and Silurian
deposits in the Baltic Basin as well as the grain size and
transport directions were influenced also by processes taking
place along the north-western margin of the East European
Craton. The Tornquist Sea, separating south-western Baltica
from Perigondwana, was partially closed when Avalonia
was emplaced onto Baltica. In this case the clastic material
was transported to the sedimentary basin from the west and
the source area included the Caledonian collision zone
(Poprawa, 2006).

Upper Ordovician deposits up to the lower Hirnantian
represent solely regressive facies, whereas upper Hirnantian
to Rhuddanian sediments reflect the beginning of a new
transgressive-regressive cycle.

After the Caradoc greenhouse period and high sea level,
reflected in the deeper part of the Baltica shelf by the sedi-
mentation of black anoxic graptolite shales, the late Katian
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began with lowstand conditions resulting in mixed silici-
clastic-carbonate sedimentation of the Prabuty Formation
(Figs 5–9). Contaminated carbonates indicate increased
clastic material supply during relative sea-level fall in the late
Katian and early Hirnantian.

The stratigraphic position of sandstones in the studied
sections (Pl. I, 1, 2; Pl. IV) indicates that the regression max-
imum took place in the late early Hirnantian (see Figs 5–9).
Regression in the Baltic area corresponds to the eustatic
sea-level fall in the Late Ordovician (Ross, Ross, 1992; Niel-
sen, 2004), linked with glaciation of the Southern Hemi-
sphere (Brenchley, 2004).

Transgression began by the end of the Ordovician (per-
sculptus Chron); its culmination is reflected in the early
Llandovery deposition of black graptolite shales (Pl. I, 1) or
siliciclastic-carbonate deposits with trace fossils, followed by
a rapid transition to shales. Sedimentation across the Ordovi-
cian/Silurian boundary took place probably without breaks as
in the Hel IG 1 (Fig. 5) and Lêbork IG 1 cores (Fig. 7), and
the facies and ecological changes were gradual (see Fig. 15).
Non-deposition, submarine erosion and minor hiatus took
place in shallower parts of the basin, and the transgressive un-
conformity surface (e.g. in the Koœcierzyna IG 1 and Gdañsk
IG 1 cores – Figs 8, 9) separated the partly eroded lower
Hirnantian sandstones from the laminated deeper marine
shales with graptolites of the acuminatus Zone (see Pl. I, 1).

Biotic changes accompanied these abiotic events in
the Late Ordovician and early Silurian. Observations were
focused on graptolites, articulate brachiopods, trace fossils
and microfossils.

Changes in the palaeontological record reflecting the suc-
cession of biotic assemblages and ecological changes in
the environment can be correlated with events taking place
in the abiotic environment, depending mainly on eustatic
sea-level changes connected with glaciation, followed by
deglaciation of Gondwana and climatic warming.

Several biotic assemblages have been distinguished in
the Upper Ordovician and the lowest Silurian: Caradoc
highstand assemblage (Pl. X), lower Ashgill assemblage
from the beginning of the lowstand interval (Pl. XI),
Hirnantia fauna characteristic of the glacioeustatic sea-level
fall (Pl. XII; Pl. XIII, 1–4), and post-Hirnantian biotic as-
semblage linked with late Hirnantian (persculptus Chron)
transgression (Pl. XIV).

Graptolites are associated with the transgressive and
highstand facies. The transformation of graptolite assem-
blages induced by changes of ecological conditions from
the late Caradoc to early Llandovery was analyzed. This al-
lowed distinguishing evolutionary phases characteristic of
the mass extinction episodes: pre-extinction phase, extinc-
tion phase, survival phase and recovery phase (Fig. 18).

The Hirnantia fauna is represented in the material by
the Hirnantia–Kinnella–Dalmanella–Eostropheodonta–Pa-
romalomena assemblage. The brachiopods are accompanied
by rare Mucronaspis mucronata (Brogniart) and Phillipsi-
nella parabola (Barrande) noted earlier from core material
(Modliñski, 1986; Podhalañska, 1980, 1999, 2003). The bra-

chiopod assemblage comprises Hirnantia sagittifera (M’Coy),
Kinnella kielanae Temple, Eostropheodonta whittingtoni
Bancroft, E. hirnantensis (M’Coy) as well as Onniella sp.
and Paromalomena polonica (Temple) (Pl. XII; Pl. XIII,
1–4). The distribution of the brachiopod species representing
the Hirnantia Assemblage from the Hel IG 1 core are pre-
sented in Fig. 13.

Like in the other parts of the world, the presence of
Hirnantia fauna in the western and eastern parts of the Baltic
Basin reflects a glacioeustatic sea-level fall in the Late Ordo-
vician; along with sandstone interbeddings and discontinu-
ous sedimentary record it dates the glaciation maximum and
regression in the early Hirnantian.

Extinction of Hirnantia fauna was linked with the marine
transgression expanding due to the global warming already
in the late Hirnantian, in the persculptus Chron, drowning of
previously exposed shelf areas, increase of primary produc-
tion, eutrophisation and depletion of oxygenation conditions
in the bottom zone. This was mass extinction phase II
in the late Hirnantian, which affected mainly benthic
organisms.

In the beginning of the transgression and proceeding
anoxic conditions in the persculptus and early ascensus
chrons, the conditions were favourable for the growth of
soft-bodied benthic organisms (Pl. XIII, 5–8). With the lack
of competition from shelly benthos, they were more resistant
to environmental stress caused by oxygen deficiency than
the shelly fauna, and therefore were more capable of surviv-
ing the crisis. In the Hel IG 1 and Bia³ogóra 2 well cores,
trace fossils occur along with the first graptolites (Pl. XIII,
7), representing H-normalis type of astogenetic development
(Melchin, Mitchell, 1991), the only forms that survived
the Late Ordovician extinction.

In the Hel IG 1 well core, trace fossils co-occur not only
with the H-normalis graptolites, but also with siculae and
forms representing juvenile stages of the astogenetic evolu-
tion of ?Akidograptus (Pl. XIII, 8). This indicates medium
oxygen depletion in the bottom zone even during the early
ascensus Chron of the early Rhuddanian.

The palaeontological (co-occurrence of trace fossils and
graptolites), and geochemical records indicate that, in the con-
tinuous sedimentation, the Ordovician/Silurian boundary runs
within deposits characterized by medium oxygen depletion
(disoxia) (see Figs. 10, 15).

Concluding, the co-occurrence of trace fossils and grap-
tolites at the Ordovician/Silurian boundary and earliest Silu-
rian deposits indicates the presence of suboxic to disoxic
conditions. Transgression that began at the end of the Ordo-
vician, in the persculptus Chron, initially caused gradual ox-
ygen depletion. Gradual deepening of the sea and gradual in-
crease of anoxia linked with the late Hirnantian transgres-
sion and relative sea-level highstand in the Rhuddanian was
also confirmed by structural SEM analysis of shales (features
of its lamination and the pyritic grains) (Plates VII–IX).

The palaeontological record resulting from glacioeustatic
conditions caused by relative sea-level highstand in the Llan-
dovery of Baltica included the appearance of graptolites
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of the recovery phase in lower Llandovery black anoxic
shales (Pl. XV).

Sedimentary evolution, lithofacies and biofacies analysis
of the Upper Ordovician and lower Silurian in the eastern
part of the Baltic Basin, in the area east of the Vistula River
to the north-eastern border of Poland (Fig. 1), show broad
similarities to other areas of central Baltoscandia, i.e. central
Sweden, north-western Lithuania and southern Estonia. In
the Late Ordovician and early Silurian, deposits typical of
neritic sedimentation dominated by carbonates and with
variable admixture of terrigenous elements accumulated in
this zone.

In the study area, like in the western part of the Baltic Ba-
sin, the Ordovician succession encompasses two trans-
gressive-regressive sedimentary cycles (Jaworowski, 2002).
The lower one, of Tremadocian age, comprises siliciclastic
deposits, and the upper one – representing the remaining part
of the Ordovician, is composed of carbonate-marly-shale
deposits.

Upper Katian and lower Hirnantian lowstand deposits rep-
resent the Mor¹g (Pl. V, Figs 1, 2) and Orneta formations.
The latter, assigned to the Hirnantian, is composed of marls
and thinly laminated marly limestones, with strong bio-
turbation and shallow-marine trace fossils, occasionally with
biolaminites (Pl. VI). The features of the deposits suggest
the proximal part of the outer shelf sedimentary environment
with oxygenated conditions. These shallow-marine deposits
known e.g. from the Bartoszyce IG 1, Barciany 4, and Lidz-
bark Warmiñski 3 well cores (Figs 11, 12) reflect the maxi-
mum lowstand in the Central Baltoscandian facies zone.

Sedimentation of the lower Silurian Barciany Nodular
Limestones Formation (Pl. I, 8) is relatively monotonous.
It is characterized by non-laminated or weakly laminated
mudstones formed in suboxic settings, what is evidenced by
the palaeontological record: scarcity of benthos, presence
of Chondrites and Planolites trace fossils and rare grapto-
lites, as well as the geochemical record (discussed below).
The Barciany Nodular Limestones represent highstand de-
posits of the Central Baltoscandian facies zone of the Baltic
Basin which accumulated in the early Llandovery.

As in the western part in the Baltic Basin, the Upper Or-
dovician in the eastern part is characterized by the presence
of an assemblage of articulated brachiopods with species
typical of Hirnantia fauna. The fauna is present in marly
limestones of the Porkuni stage, corresponding to the Hir-
nantian in the western part of the basin. The Hirnantia fauna
is represented here by the Hirnantia–Dalmanella–Eostro-
pheodonta assemblage. The brachiopods are accompanied
by the trilobite Mucronaspis mucronata (Brongniart), indi-
cating the lower Porkuni stage. The brachiopod assemblage
includes Hirnantia sp, Eostropheodonta hirnantensis (M’Coy)
and Dalmanella sp. The vertical range of Hirnantia fauna in
the Lidzbark Warmiñski 3 well core is presented in Fig. 11.
Sedimentary observations in the Baltic Basin confirm that
the appearance of Hirnantia fauna corresponds to the Hir-
nantian lowstand, linked with the Late Ordovician glaciation
(Brenchley, 2004; Nielsen, 2004).

No conodonts have been noted in the uppermost Ordovi-
cian deposits. Similarly, they are very rare in other parts of
the Baltic Basin. Their lack is linked with unstable ecologi-
cal and sedimentary conditions during the relative sea-level
lowstand (Kaljo et al., 2004). Scolecodonts – Oenonites sp.,
Mochtyella sp. known in Estonia from the Kuldiga Fm
(O. Hints, Institute of Geology, University of Technology,
Tallinn) and melanoskleritoidea are the only microfossils
recognized in the upper part of the Orneta Fm of the Porkuni
stage.

Simple conical conodonts and Chitinozoa occur in the Bar-
ciany Nodular Limestones Formation of the Juuru stage. These
microfossils are accompanied by single graptolites representing
early stages of ?Normalograptus sp. (Fig. 11). These diplo-
graptids represent the normalis type, the only ones that
survived the Late Ordovician crisis, and are characterized
by Upper Ordovician and lower Silurian assemblages in
the western part of the Baltic Basin.

The geochemical record of the Late Ordovician–early Si-
lurian climatic and eustatic events was based on analysis of
samples from all facies belts of the Baltic Basin: from the up-
per slope and outer shelf of the Scanian Zone to the inner
shelf of the Lithuanian facies belt.

Analysis of the mineral composition, main (Figs. 20, 22,
27; Tabs. 1, 4) and trace elements (Figs. 21, 23, 28) composi-
tion as well as TOC (Tabs. 2, 5) and stable carbon and oxy-
gen isotope analysis (Tab. 3) have been made for the first
time on Upper Ordovician and lower Silurian deposits of
the study area.

XRD analysis of the mineral composition has confirmed
the average mineral composition for shales and carbonate
rocks (Figs. 19, 26). Anhydrite and phosphates (CFA) were
observed in samples from the Ordovician/Silurian boundary
from some sections in the western part of the Baltic Basin.
TOC studies indicated variable contents in the western part
of the Baltic Basin (Tab. 2) in comparison to the eastern part
(Tab. 5), where the TOC content is generally low. TOC con-
tent in samples from the Ordovician/Silurian boundary
seems to confirm a gradual and not one-step and radical in-
crease of the oxygen deficiency in the bottom zone (Fig. 10).

Besides the TOC content, which allows determining re-
dox conditions in the bottom zone, other geochemical indi-
cators, sensitive to oxygen level changes in the basin were
also tested. They included V/Cr, Ni/Co and Th/U ratios
(Figs. 30–32).

Caradoc samples show lower contents of TOC in com-
parison to the Llandovery ones, in which anoxia prevails, ex-
cept its lowermost part characterized by disoxic or even
suboxic conditions. Values of oxygen level indicators deter-
mined for Ashgill strata show better oxygenation of the ba-
sin, favouring evolution of benthic fauna and accumulation
of carbonate-siliciclastic deposits depleted in organic matter.
Ni/Co and TOC analysis of the lower Ashgill (upper Katian)
samples point to poor oxygenation of the bottom part of
the basin in comparison to the upper Ashgill (Hirnantian),
characterized by oxic settings. Restoration of oxic conditions
in the Hirnantian may be linked with active thermohaline cir-
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culation resulting from climate cooling in the uppermost
Ordovician (Achab, Paris, 2007; Armstrong, Coe, 1997).

Content of P2O5 and barium linked with organic matter
decomposition may serve to identify upwelling zones and in-
creased productivity (Brasier, 1995; Schmitz et al., 1997).
Similarly as in the case of Ba, the P2O5 content shows large
variability in the western part of the basin, increasing in both
sections within the Rhuddanian part of Pas³êk Formation and
in the lower part of the Prabuty Formation (upper Katian)
(Figs. 30, 31) The presence of phosphates (CFA) in the sedi-
ments is commonly linked with upwelling processes (Cook,
Shergold, 1986). In the eastern part of the basin, a change of
Ba/Al2O3 values and P2O5 content, probably indicating
fluctuactions in productivity show small variability (Fig. 32).

Zr/Al and Si/Al have been applied in the geochemical
analysis as indicators characterizing the siliciclastic elements
of the deposits and their sources. Increased Zr/Al and Si/Al
were observed in the Hirnantian sections from the western
part of the basin (Figs. 30, 31) at small content changes in
the eastern part of the basin (Fig. 32). This may point to in-
creased supply of siliciclastic material from the west during
a relative sea-level lowstand in the Hirnantian, and to a shorter
distance from the source areas.

An integral part of the studies focusing on characterizing
the chemistry sea water and palaeoecological conditions was
carbon and oxygen isotope analysis in the carbonates and
correlation of stratigraphic-facies logs with isotope curves.

Carbon and oxygen isotope curves pointing to a global
climatic-ecological event in the Hirnantian were obtained
from the area of Poland by Podhalañska (2006c, 2008).

Results of carbon and oxygen stable isotope studies indi-
cate considerable changes in the isotope composition of sea
water in the Late Ordovician and early Silurian. Distinct

ä13C shift and generally positive ä18O shift have been docu-
mented both in deep-neritic facies of the western Baltic
Basin (Figs 24, 25) as well as in shallow-neritic facies of
its eastern part (Figs 24, 29). Enrichment in relation to
the VPDB (Vienna Peedee Belemnite) in the heavier stable
isotope 13C was observed in bulk rock samples and in sam-
ples of bioclasts from some Hirnantian deposits.

General trends of the carbon isotope curves in all the stud-
ied sections from the Polish part of Baltica are analogous to
curves from other parts of Baltoscandia, particularly Estonia
(Brenchley et al., 2003; Kaljo et al., 1999, 2004, 2007) (Fig.
34). This is the case of sections located within the Central
Baltoscandian, North Estonian and Lithuanian zones, as well
as in the Scanian zone representing the most distal part of
the basin.

Biotic and abiotic events recorded in the Upper Ordovi-
cian and the lowest Silurian deposits of the Baltic Basin re-
sulting from glacioeustatic factors allow correlation with
other parts of the Baltica palaeocontinent (Fig. 34) and with
sections from other paleocontinents e.g. Laurentia, South
China and Avalonia (Marshall, Middleton, 1990; Wang
et al., 1993; Kump et al., 1999; Saltzman, Young, 2005).

Application of various methods allowed confirmation of
the events in the abiotic and biotic environment of the Polish

part of the Baltica shelf in relation to global palaeoenviron-
mental changes linked with climatic cooling and glaciation
of Gondwana, followed by climatic warming, rapid trans-
gression and gradual anoxia (Fig. 35).

Conclusions
1. Integrated lithofacies, palaeontological and geochemi-

cal studies of Upper Ordovician and lower Llandovery de-
posits from the Baltic Depression have demonstrated
changes in facies, biotic assemblages and geochemistry, in-
cluding isotopic composition, in all facies zones of the Baltic
palaeobasin. These zones represent an array of sedimentary
environments ranging from the upper continental slope and
outer shelf in the west to shallow neritic environments of the
inner shelf in the east. The research results from the Polish
part of Baltica are in conformity with the record of global cli-
matic and eustatic events from end-Ordovician times, con-
firming the influence of the events on the environmental
changes in the Baltic Basin.

2. The geological facts show the presence of a regressive
Upper Ordovician through lower Hirnantian facies succes-
sion in both the western and eastern parts of the Baltic Basin.
It is manifested by a shallowing succession from open marine
claystones with graptolites through carbonate-siliciclastic and
siliciclastic-carbonate deposits to coarse siliciclastics in
the west and predominant shallow-marine carbonates in
the east of the depression. The uppermost Hirnantian and
Rhuddanian deposits represent a new transgressive-regressive
cycle. A facies change from marly or sandy to claystone fa-
cies and the related boundary position of the Prabuty and
Pas³êk formations is heterochronous. There is a coherency in
the lithofacies changes between the study area and the east-
ern (Estonian-Latvian) and northern (Swedish-Norwegian)
parts of Baltoscandia. Local relative sea-level curves, con-
structed for Upper Ordovician and lowermost Silurian sec-
tions of the Polish part of the Baltic Depression, well corre-
spond to the curve proposed for Baltica, thus confirming
the trend of relative sea-level changes throughout the Baltic
Basin. Therefore, the Late Ordovician–early Llandovery rel-
ative sea-level changes in the Polish part of the Baltic De-
pression can be considered, like in the other regions of
Baltoscandia, to have been induced largely by glacioeustatic
changes. The supply of coarser detrital material and the in-
crease in the values of geochemical indicators in Hirnantian
rock samples, reflecting a greater amount of volcanogenic
material, may also indicate the influence of both tectonic
processes that operated at the southwestern margin of the
Baltica palaeocontinent and local structural elements on the
sedimentary development of the Baltic Basin.

3. The Late Ordovician–early Llandovery restructuring
of biotic assemblages in the Baltic Basin confirms the influ-
ence of global climatic and eustatic changes. The occurrence
of the Hirnantia fauna in borehole sections of both the west-
ern and eastern parts of the Baltic Depression reflects, like
elsewhere in the world, a glacioeustatic sea-level drop in
the early Hirnantian. The biotic change accompanied by the
presence of coarse siliciclastics and discontinuities in the sedi-
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mentary record can indicate the maximum regression in
the Baltic Basin. The regressive event was controlled, as com-
monly assumed, by global sea-level changes related to the
Late Ordovician glaciation in the Southern Hemisphere.

4. A faunal crisis is recorded to have occurred in Late Or-
dovician times. The research results confirm the presence of
evolutionary phases related to the Late Ordovician–early
Llandovery restructuring of graptolite assemblages. The “his-
tory” of graptolites, living in the outer shelf and continental
slope of Baltica during the Late Ordovician and early
Llandovery, as well as the constraints on their evolution, ex-
tinction and recovery are generally in conformity with
the Finney and Berry's model (1999). It assumes that the main
reason for graptolite extinction was the decline of minimum
oxygen zones in the basins, associated with a better oceanic
circulation and water oxygenation during the Hirnantian cli-
matic cooling.

5. The palaeontological analysis and results of geochemi-
cal investigations of redox conditions in the basin show that
the decline of graptolitic facies in the Baltic Basin at
the Caradoc/Ashgill transition was linked with a limited ex-
tent of the minimum oxygen zone and thus with degradation
of the trophic system of graptolites. The decline of grapto-
litic facies took place as a result of not only global changes
(climate cooling, sea-level fall) but also palaeogeographic
changes: Late Ordovician closure of the Tornquist Sea re-
sulting in limited activity of upwelling currents.

6. The studies of graptolites in the Baltic Basin con-
firmed the great importance of H-type fauna (Normalo-
graptidae) for survival of graptolites during the Late Ordovi-
cian crisis. Being considered the ancestors to Silurian
graptolites, they were the only ones found in late Hirnantian
deposits of the outer shelf and craton slope zones. Their
co-occurrence with trace fossils at the Ordovician/Silurian
boundary indicates gradually increasing anoxic conditions in
the basin during climatic warming and marine transgression.
This fact indicates that the Ordovician/Silurian boundary in
borehole sections with continuous sedimentary records runs
within disoxic facies.

7. The decline in the Hirnantia fauna in the sedimentary
record of the Baltic Depression is associated with the devel-
opment of transgressive disoxic facies in the late Hirnantian.
It temporally coincides with the so-called second phase of
global mass extinction that was caused, as commonly as-
sumed, by the marine transgression and progressing global
anoxia of oceanic waters due to climatic warming accompa-
nied by ice sheet retreat in the Southern Hemisphere.

8. Chemical composition (TOC, main and trace compo-
nents) of the deposits and values of geochemical proxies
show that geochemistry of the rocks from the western part of
the Baltic Basin is more variable as compared to the eastern
part of the study area. Taking into account the nearly similar
lithologies of the Ashgill succession (marls and marly lime-
stones), it can suggest a higher effect of oceanic changes on
the geochemical composition of the deposits in the distal part
of the basin. In the eastern and shallower part, thus being less

dependent on the regional circulation of oceanic waters, geo-
chemical conditions were probably more stable and the
chemical composition of the deposits was less diversified.

9. Sedimentological (features of lamination in claystones,
presence of pyrite), palaeontological (features of body and
trace fossils) and geochemical (TOC, geochemical proxies)
investigations show variations in oxygenation of water col-
umn and bottom zone in the Late Ordovician and early
Llandovery especially in the western part of the Baltic De-
pression. The documented variations in redox conditions of
the Baltic Basin during Katian, Hirnantian and Rhuddanian
times well correlate with the end-Ordovician global events:
better oceanic circulation and bottom water oxygenation in
the early Hirnantian, and progressing transgression/anoxia
accompanied by a climatic warming in the late Hirnantian
and early Rhuddanian. There is a prominent increase in the
organic carbon (TOC) in the Ordovician/Silurian transition
and lowermost Rhuddanian deposits of the study area (at an
initially small increase in the calculated values of productiv-
ity indicators). It suggests oxygen depletion in the bottom
zone and water column during the initial phase of marine
transgression (limited circulation?) rather than increased
amounts of organic matter in the environment in relation to
the late Hirnantian.

10. The results of analyses of carbon and oxygen isotopic
composition in carbonates show a distinct deviation in �

13C
and most of �

18O values towards greater values in both
deep-neritic facies of the western part of the Baltic Depression
and shallow-neritic facies of its eastern part. It well corre-
sponds to the oceanographic and ecological changes observed
in the Hirnantian, linked with a cool period and the Gondwanan
glaciation. The results of research on carbon and oxygen isoto-
pic composition of carbonates from the Scanian facies zone
are the first results obtained from deposits of the distal shelf of
Baltica, which have a great significance for correlations of
isotopic events across the whole Baltic Basin. It has been
found out that an analogous trend in the changes of carbon and
oxygen isotopic composition is observed in Upper Ordovician
deposits of the whole Baltic Basin, in all the facies zones and
in conformity with biostratigraphic data. It supports
chronostratigraphic potential of the isotopic profiles.

11. The research results were the basis for correlations of
the sea-level changes, carbon and oxygen isotopic composi-
tion curves in carbonates, and biotic events in the Baltic Basin
with global environmental changes of Late Ordovician and
early Llandovery times. Thus, the results proved the influence
of Late Ordovician climatic fluctuations (climatic cooling and
Gondwanan glaciation followed by a climate warming), and
related eustatic and ecological changes on the facies,
palaeontological and geochemical record in the deposits of
the Polish part of the Baltic Depression. Biotic and abiotic
changes, including isotopic composition variations, recorded
in the deposits of the Baltic Depression, enable correlations
with both other regions of the ancient Baltica continent and
sections from other palaeocontinents e.g. Laurentia, South
China and Avalonia.
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