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S T R E S Z C Z E N I E Na podstawie charakterystyki geolo-
giczno-złożowej skał przedcechsztyńskich podłoża monokliny 
przedsudeckiej wyróżniono dwie epoki metalogeniczne: pre-
kambryjską i kaledońsko-waryscyjską. Kaledońsko-waryscyj-
ską epokę metalogeniczną podzielono na pięć e tapów: ka-
ledoński i waryscyjskie A, B, C i D. Etap kaledoński za-
znaczył się w podłożu monokliny nieznacznie z uwagi na 
monocykliczny rozwój geosynkliny kaledońsko-waryscyjskiej. 
Rozpoznane dwie fazy mineralizacji hydrotermalnej wieku 
sudecko-kruszcogórskiego i asturyjskiego to etapy waryscyj-
skie A i B. Przejawy mineralizacji związane z wulkanizmem 
saalskim zaliczono do etapu C, zaś etap D odpowiada 

przekształceniom diagenetyczno-infiltracyjnym zachodzącym 
w okresie czerwonego spągowca. 

Określono potencjał metalogeniczny poszczególnych for-
macji skalnych podłoża podcechsztyńskiego, co w konsekwen-
cji umożliwiło przedstawienie opinii co do źródła i drogi, 
jaką metale ciężkie zostały włączone w łupki miedzionośne. 
Przyjęto wieloźródłowy charakter dostarczonych metali oraz 
ich stopniową koncentrację w wyniku procesów erozji, dia-
genezy, infiltracji i ługowania. Szczególną rolę w procesach 
ługowania metali odgrywały solanki chlorkowe powstałe w pro-
cesach diagenezy skał karbońskich, a także w wyniku in-
filtracji wód meteorycznych w osady czerwonego spągowca. 
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Transgresja morza cechsztyńskiego uwolniła zasobne w me-
tale solanki zawarte w podziemnych zbiornikach „aquifers". 
Proces dostarczania solanek obejmował zarówno okres sedy-
mentacji łupku miedzionośnego, jak i jego wstępnej diagenezy. 

Strefy facji Rote Faule były miejscem oddziaływania tych 
solanek na łupki miedzionośne, co tłumaczy obserwowaną 
zmienność przestrzenną warstwowych złóż metali południo-
wo-zachodniej Polski. 

WSTĘP 

Podstawowym celem przedstawionych badań 
jest geologiczno-złożowa charakterystyka skał pod-
łoża podcechsztyńskiego monokliny przedsudec-
kiej, jak również określenie stopnia ich perspekty-
wiczności dla poszukiwań złożowych oraz ustale-
nie związków metalogenicznych pomiędzy podło-
żem a znaną mineralizacją cechsztyńską. Osado-
wa geneza łupków miedzionośnych jest, jak się 
wydaje, wystarczająco udokumentowana. Źródło 
i droga miedzi dostarczonej do zbiornika są na-
tomiast przedmiotem hipotez i spekulacji nau-
kowych. Skały będące obiektem badań obejmują 
bardzo szeroki interwał czasu od prekambru po 
czerwony spągowiec i występują na wielkim obsza-
rze, a także składa się na nie duże bogactwo 
różnych typów petrograficznych. W pracy omó-
wiono analitycznie wcześniej publikowane (czę-
ściowe) wyniki badań nad formacjami karboński-
mi. Szerzej udokumentowano natomiast nowsze 
badania skał karbońskich, a w szczególności róż-
nowiekowych skał krystalicznych i osadowo-wul-
kanicznych formacji czerwonego spągowca, które 
nie były dotychczas prezentowane. 

Główną metodą badań były obserwacje mi-
kroskopowe w świetle przechodzącym i odbitym, 
uzupełnione w przypadku minerałów kruszcowych 
pomiarem zdolności refleksyjnej, mikrotwardości 
(Juszko 1966) oraz metodą trawień rozpoznaw-
czych i odbitek stykowych. Materiał do tej części 
prac objął około 1200 preparatów polerowanych 
oraz blisko 700 płytek cienkich. 

Ponad 200 płytek podwójnie polerowanych oraz 
80 separowanych mono- i polimineralnych prepa-
ratów do dekrepitacji poddano analizie termo-
barogeochemicznej. Szeroko stosowano analizę 
rentgenostrukturalną zarówno w przypadku trud-
nych do jednoznacznego określenia minerałów 
występujących w obrębie żyłek, składników miaroli 
skał wulkanicznych, jak i spoiwa skał osadowych 

(ponad 100 analiz). Często odwoływano się do 
metody stolika uniwersalnego Fiodorowa, zwłasz-
cza przy rozpoznawaniu żelazistych węglanów. 

Badania geochemiczne skał wykonano dla 80 
próbek. Ponadto wyseparowano kilka prób siarcz-
ków, które poddano badaniom geochemicznym, 
w tym izotopowym. Pomocne w ilościowym okreś-
leniu stopnia diagenezy skał karbońskich okazały 
się także: analiza elektronomikroskopowa prze-
strzeni porowej (45 prób) oraz oznaczenia zdol-
ności refleksyjnej witrynitu (25 prób). Analizę 
rentgenostrukturalną przeprowadzono stosując 
preparaty proszkowe na dyfraktometrze D R O N -
1,5 przy promieniowaniu CuK,, z zastosowaniem 
filtra niklowego. Wyniki interpretowano na pod-
stawie kartoteki ASTM. Badania elektronomikro-
skopowe prowadzono na aparacie Tesla BS 300. 

Ogółem sprofilowano przeszło 180 otworów 
wiertniczych, z czego 127 poddano szczegółowym 
badaniom mineralogiczno-petrograficznym. Poza 
stosunkowo nielicznymi pracami publikowanymi, 
głównym źródłem informacji były opracowania 
archiwalne Instytutu Geologicznego, przemysłu 
naftowego, jak również dane zawarte w doku-
mentacjach geologicznych otworów wiertniczych. 
Realizacja tej pracy nie byłaby możliwa bez życz-
liwego stosunku kierownictwa Instytutu Geolo-
gicznego, które udostępniło większość materiałów 
wiertniczych, jak również finansowo wspierało 
znaczną część badań. Podobne wyrazy wdzięcz-
ności należą się również pracownikom ZOG 
„Geonaf ta" oraz Przedsiębiorstw Poszukiwań Naf-
towych w Pile, Zielonej Górze i Wołominie. 

W pracy zastosowano geologiczno-strukturalną 
terminologię Oberca (1978), posiłkując się w sto-
sownych przypadkach paleomorfologiczną nomen-
klaturą Karnkowskiego et al. (1978). Pojęcia tek-
stura i struktura stosowano zgodnie z termino-
logią anglosaską. 

BUDOWA GEOLOGICZNA PODŁOŻA PODCECHSZTYŃSKIEGO 
MONOKLINY PRZEDSUDECKIEJ 

W budowie obszaru przedsudeckiego na pół- stanowią usztywnione, wielokrotnie sfałdowane 
nocny wschód od uskoku środkowej Odry zazna- i częściowo zmetamorfizowane utwory geosynkliny 
czają się dwa piętra strukturalne. Dolne piętro bajkalsko-kaledońsko-waryscyjskiej, natomiast gór-
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ne piętro — nieskonsolidowane i słabo zaburzone 
utwory permskomezozoiczne — monoklina przed-
sudecka (Sokołowski 1967, 1975; Kłapciński 1972). 
Precyzyjniej granicę pomiędzy piętrami można 
umieścić na kontakcie autunu (typowa molasa) 
i saksonu wykształconego jako osad platformowy. 
Monoklina przedsudecka od północnego wschodu 
i północy graniczy z niecką szczecińsko-łódzko-
-miechowską, na zachodzie przedłuża się poza 
granicę państwa, natomiast od wschodu jej zasięg 
jest ograniczony umowną linią Niemodlin-Lubli-
niec. 

Badania geofizyczne (Guterch et al. 1975) 
pozwoliły określić wgłębną budowę skorupy ziem-
skiej na tym obszarze. Strefa uskokowa środko-
wej Odry pokrywa się z głębokim rozłamem Odry, 
zaś położone na północ od rozłamu Odry synkli-
norium Rawicza i jednostka Krotoszyn-Wolsztyn 
oddzielone są od strefy brzeżnej orogenu wary-
scyjskiego uskokiem Dolska. Obie te jednostki, 
stanowiące waryscyjskie eksternidy (Pożaryski 
1975), odpowiadają obszarowo zasięgowi mono-
kliny przedsudeckiej. Część centralna platformy 
paleozoicznej, położona na północ od uskoku 
Dolska a przylegająca do cokołu starej platformy 
wschodnioeuropejskiej, ma — w opinii tego auto-
ra — formę rowu tektonicznego, charakterystyczną 
dla interkontynentalnych systemów ryftowych. Po-
łożenie tego obszaru pomiędzy czołem waryscydów 
a krawędzią stabilnego obszaru starej platformy 
wskazuje na czasowy związek tego rowu z za-
padliskiem przedgórskim waryscydów. Pożarski 
i Brochowicz (1979) określili tę strefę jako aula-
kogen środkowopolski. 

Za początek formowania się podłoża przed-
cechsztyńskiego monokliny należy uznać okres 
pogotyjski a przedbajkalski, kiedy to miał miejsce 
rozpad subkontynentu wschodnioeuropejskiego 
(Pożaryski, Kotański 1979). Niezgodne ułożenie 
kambru na eokambrze Łużyc (Oberc 1972), jak 
też obecność skał zasadowych i ultrazasadowych 
w otoczeniu bloku • sowiogórskiego wskazują na 
istnienie na tym obszarze geosynkliny, a następ-
nie orogenu starobajkalskiego. Uformowanie no-
wej geosynkliny nastąpiło prawdopodobnie na 
przełomie prekambru i paleozoiku. Za relikty dna 
oceanicznego może być uznana formacja spilito-
wo-keratofirowa Łużyc i Gór Kaczawskich. W pod-
łożu monokliny przedsudeckiej i obszarów obrze-
żających ją od północy i wschodu utwory karbo-
nu dolnego, dewonu i starszego paleozoiku są 
silnie sfałdowane i przefałdowane ze starszym pod-
łożem. Możemy tu z łatwością wyróżnić waryscy-
dy, natomiast t rudno wydzielać kaledonidy, na 

których obecność może także wskazywać wystę-
powanie szczątków organicznych w skałach o głę-
bokim metamorfizmie (Gunia 1976). Po pewnym 
zahamowaniu sedymentacji w wyniku ruchów ka-
ledońskich tworzą się miąższe osady górnego de-
wonu i kulmu o charakterze częściowo molaso-
wym I fliszowym. Na obszarze Polski brak jest 
typowego rowu przedgórskiego waryscydów (Żeli-
chowski 1972). W związku z tym nie osadziła 
się na obszarze przedsudeckim starsza molasa 
0 większej miąższości. Młodsza molasa (autuńska) 
spoczywa miejscami na orogenie waryscyjskim, 
a także tworzy strefę znacznej miąższości (do 
1000 m) ciągnącą się równolegle do czoła ekster-
nidów waryscyjskich. 

Efektem tak zarysowanego rozwoju omawia-
nego obszaru jest bardzo zróżnicowany relief 
późnowaryscyjski, co znalazło swoje odbicie w wy-
różnieniu szeregu jednostek geologiczno-struktu-
ralnych (Grocholski 1975; Oberc 1978) oraz pa-
leomorfologiczno-tektonicznych (Sokołowski 1967; 
Pokorski 1976; Górecka et al. 1977; Karnkowski 
et al. 1978). 

W interpretacji geologiczno-strukturalnej relie-
fu późnowaryscyjskiego zaznaczają się dwa pod-
stawowe podejścia. Jedno reprezentują Krawczyń-
ska-Grocholska i Grocholski (1976) widząc nastę-
pujący rozwój geologiczny podłoża monokliny 
przedsudeckiej w starszym paleozoiku: na terenie 
synklinorium Rawicza miała (ich zdaniem) miejsce 
luka stratygraficzna obejmująca ordowik, sylur 
1 dewon. Utwory starszego paleozoiku, które osa-
dzały się na podłożu labilnym głównie na obsza-
rze bloku przedsudeckiego i jednostki Krotoszyn-
Wolsztyn, miały zostać sfałdowane i zmetamorfi-
zowane w strefie płytkiej. W czasie fazy frankoń-
skiej (reussyjskiej) nastąpiła inwersja: na terenie 
synklinorium Rawicza powstało zapadlisko, w któ-
rym tworzyły się osady terrygeniczne. Transgresja 
górnodewońska utrzymywała się na tym obszarze 
do dolnego turneju. Zdaniem tych autorów for-
macje karbońskie wyklinowują się na północ od 
uskokowej strefy Odry w kierunku jednostki 
Krotoszyn-Wolsztyn, w związku z czym przyjmu-
ją oni, że karbon leży transgresywnie na skałach 
epimetamorficznych. Jednostka Krotoszyn-Wol-
sztyn rozdzielałaby zatem zarówno karbońskie, 
jak i permskie zbiorniki sedymentacyjne. Pozosta-
łe bloki podłoża krystalicznego zapadałyby scho-
dowo na N E i SW. 

W opinii Oberca (1978) na obszarze monokli-
ny obserwuje się rozwój syluru i dewonu oraz 
w większości ciągłość sedymentacji dewonu z kar-
bonem, tektonikę fałdową i wergencję północną 



skierowaną na zewnątrz wiązki fałdów waryscyj-
skich. Na podstawie struktur i tekstur sedymen-
tacyjnych uważa on, że utwory dolnego karbonu 
są osadem geosynklinalnym o charakterze fliszo-
wym. D o podobnych konkluzji dochodzi Kłapciń-
ski (Górecka et al. 1977, 1978). a także Speczik 
(1979a, 1980). Zdaniem Cwojdzińskiego (1980) 

synorogeniczna waryscyjska formacja fliszowa pow-
stawała w rynowatych obniżeniach o silnej subsy-
dencji, towarzyszących strefom wypiętrzanym. 
Przez analogię do obszarów przyległych za do-
minujący reżim sedymentacyjny uważa on flisz 
turbidytowy oraz olistostromy. 

CHARAKTERYSTYKA GEOLOGICZNO-ZŁOŻOWA SKAŁ KRYSTALICZNYCH 

Przedstawiona w tym rozdziale grupa skał 
obejmuje występujące w podłożu monokliny przed-
sudeckiej granitoidy oraz różnego rodzaju skały 
metamorficzne wieku od prekambru po karbon. 
Za najstarszy w podłożu monokliny przedsudeckiej 
uważany jest metamorfik środkowej Odry, repre-
zentowany przez skały magmowe, bądź o dużym 
stopniu zmetamorfizowania, jak gnejsy, łupki łysz-
czykowe i hornfelsy. Utwory te są zaliczane przez 
Oberca (1978) do piętra starokadomijskiego. Od-

powiednikiem piętra młodokadomijskiego miałyby 
(zdaniem tego autora) być szarogłazy nawiercone 
w profilach Strużka-1 i Brzozów-1, a także skały 
epimetamorficzne jednostki Krotoszyn-Wolsztyn. 
Oberc nazwał je warstwami ze Święciechowej i za-
liczył na podstawie podobieństwa litologicznego 
do eokambru typu małopolskiego. Sokołowski 
(1967) natomiast jest skłonny zaliczyć utwory mu-
łowcowo-ilaste i szarogłazy z otworu Brzozów-1 
do dewonu-dolnego karbonu, zaś Górecka (Górec-

Fig. 1. Lokalizacja badanych profili wiertniczych, w których nawiercono skały krystaliczne, w tym starsze od karbonu. 
ł — profile wiertnicze: 2 - wypiętrzenia antyklinalne w obrębie podłoża monokliny przedsudeckiej (za Obercem 1978): 
A - jednostka Krotoszyn-Wolsztyn; B — antyklina Trzebnica-Bielawy; C — jednostka Dobrzenia; D — synklinorium Rawicza 
Situation of examined boreholes that penetrated crystalline rocks and older than Carboniferous. / - boreholes; 2 - anticli-
nal swells in the basement of the Fore-Sudetic Monocline (after Oberc 1979): A — Krotoszyn-Wolsztyn Elevation; B -

Trzebnica-Bielawy Anticline; C — Dobrzeń Uni t ; D - Rawicz Synclinorium 



Tabela 1. Wyniki badań mineralogicznych i petrograficznych w skałach krystalicznych lub starszych od karbonu podłoża 
monokliny przedsudeckiej 

Condensed results of mineralogical and petrographical studies in crystalline or older than Carboniferous rocks of the 
basement of the Fore-Sudetic Monocline 

Granitoidy - Granitoids 

Główne typy 
petrograficzne 
Main pedo-

graph ic types 

Procesy 
przeobrażeń 
Processes of 

alteration 

Mineralizacja — Mineralization 
' P r ^ D a a a n y ^ s k a ł 

interwał (m) 
_ ... , The age of 
Profil, studied 

the rocks 
interval (m) 

Główne typy 
petrograficzne 
Main pedo-

graph ic types 

Procesy 
przeobrażeń 
Processes of 

alteration 

Typ genetyczny 

Genetic type 

Skład utworów 
mineralnych 

Mineral composition 

Wiek mine-
ralizacji 

Age of mi-
neralization 

1 2 3 4 5 6 7 

Przy bor ow ice-1 waryscyjski granit chlorytyzacja, hydrotermalno- kalcyt, chloryt, hematyt waryscyjski 
1472,2-1475,0 serycytyzacja, 

karbonatyzacja, 
hematyty-
zacja 

-pomagmo-
wa, magmo-
wa 

piryt, markasyt 
hematyt, magnetyt, mar-

tyt, ilmenit 

Kaniów-1 waryscyjski fyllit kwarco- chlorytyzacja. hydrotermalna, kalcyt, kwarc, anhydryt, waryscyjski 
1376-1393 wo-skalenio- albityzacja, przeobrażona piryt, chalkopiryt, Ii-

wy od 1376- kalcytyzacja, hipergenicz- monit, getyt, hydrohe-
1382 dalej procesy hi- nie matyt, kupryt, miedź 
granit pergeniczne rodzima 

Ługów o-2 waryscyjski granit serycytyzacja, magmowa hematyt, martyt, ilmenit 
2846,2-2874,3 mikroklini-

zacja 
piryt, pirotyn 

chlorytyzacja pomagmowo-
-hydroter-
malna 

kwarc, skaleń potasowy 
węglany, chalkopiryt, 
galena, hematyt 

waryscyjski 

Gościszowice staro-wa- granit monzo- serycytyzacja, magmowa hematyt, magnetyt, ilmenit waryscyjski 
333,5-346,0 ryscyjski n it owy albityzacja 

granodioryt kaolin izacja, 
chlorytyzacja, 
procesy hi-
pergeniczne 

hydrotermalna kalcyt, kwarc, ankeryt 
piryt, pirotyn, chalko-
piryt, galena 

Nowiny starowa- granodioryt serycytyzacja, magmowa hematyt, magnetyt, mar- waryscyjski 
263,0-300,3 ryscyjski chlorytyzacja, 

albityzacja, 
procesy hi-
pergeniczne 

hipergeniczna 
tyt ilmenit 

leukoksen, rutyl, limonit 
markasyt 

Kątna-1 prekam- gnejsy do serycytyzacja, magmowa hematyt, piryt, pirotyn prekam-
1357,0-1791,3 bryjsko- 1660.0 dalej chlorytyzacja, bryjsko-

-kale- granodioryty karbonaty- -kale-
doński zacja 

hydrotermalna kwarc, kalcyt, dolomit, 
ankeryt, syderyt, hema-
tyt, piryt, chalkopiryt 

doński 
waryscyjski 

Laskowice IG-1 prekam- granodioryty, serycytyzacja, hydrotermalna kwarc, kalcyt, ankeryt, waryscyjski 
1753,5-1850,8 bryjsko- gnejsy gra- karbonaty- dolomit, syderyt, piryt, 

-kale- nodiorytowe zacja, proce- molibdenit, chalkopi-
doński sy hiperge-

niczne 
ryt, pirotyn, sfaleryt, 
melnikowit-piryt, wale-
ryt, markasyt, hematyt 

Skały metamorficzne i przedkarbońskie — Metamorphic and pre-•Carboniferous rocks 

Święciechowa-1 starszy łupki kwarco- karbonatyzacja metasomatycz- kwarc, kalcyt, ankeryt, kaledoński, 
2648,0-2776,8 pałeozoik wo-serycyto- no-hydroter- adular, chalcedon, pi- starowa-

we, kwarco- malna ryt, chalkopiryt, tetra- ryscyjski 
wo-serycyto- edryt, sfaleryt, chalko-
wo-albitowe zyn, kalcyt, ankeryt, he-

matyt 
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Żak o w o-l starszy łupki kwarco- penetracja metasomatycz- kwarc, kalcyt, ankeryt, waryscyjski 
2219,0-2371,7 paleozoik wo-serycyto- metasoma- no-hydroter- chloryt, hematyt 
Żakowo-3 we, kwarcy- tyczno-hy- malna 
2228,3-2298,3 ty, fyllity drotermałna 
Żaków o-4 metamorficzna hematyt 
2228,7-2232,5 
Lutol IG-1 górny łupki kwarco- hydrotermalna kwarc, kalcyt, anhydryt waryscyjski 
1427,5-1482,0 dewon, wo-łyszczy- chloryt, hematyt 

turnej kowe, kwar-
cyty, pias-
kowce poli-
miktyczne 

Sieciejów IG-1 górny łupki ilaste hydrotermalna kwarc, hematyt waryscyjski 
1114,0-1126,0 dewon, sfyllityzowa-

turnej ne miejscami 
wapniste 

Klępinka IG-1 górny łupki ilaste, hematytyzacja hydrotermalna kalcyt, ankeryt, kwarc, waryscyjski 
457,4-798,2 dewon wapienie hematyt, piryt, chalko-

piaszczyste. piryt, sfaleryt, bornit 
łupki sfylli- syndiagene- piryt, markasyt 
tyzowane tyczna 
wapniste 

Jędrzychówek prekam- gnejsy łyszczy- chłorytyzacja metamorficzna hematyt , piryt, grafit, prekam-
353,5-365,7 bryjski kowe, łupki iimenit bryjsko-

łyszczykowe -kale-
doński 

pomagmowo- piryt, pirotyn, molibdenit, waryscyjski 
-hydroter- kwarc, chloryt, kalcyt, 
malna melnikowit-piryt, chal-

kopiryt, kubanit , arse-
nopiryt, lelingit, kobal-
tyn, antymonit 

Pogalewo Wielkie prekam- łupki dwułysz- hematytyzacja hydrotermalna kalcyt, ankeryt, hematyt, kaledońsko-
160,0-205,5 bryjski czykowe piryt -starowa-

ryscyjski 
łupki bioty- procesy hiper- metamorficzna grafit, hematyt prekambryj-

towe geniczne sko-kale-
doński 

Polkowice S-192 prekam- łupki biotyto- hydrotermalno- kwarc, kalcyt, chloryt, s tarowa-
1107,0-1126,7 bryjski we, łupki bio- -metasoma- chalcedon, hematyt ryscyjski 

tytowo-chlo- tyczna 
rytowe, łup-
ki kalcyto-
wo-serycyto-
wo-hematy-
towe 

Dobrzeń-1 kaledoński, amfibolity, chłorytyzacja, metamorficzna magnetyt, hematyt kaledoński 
1605,0-1609,0 wary- łupki bioty- hematyty-

scyjski towe zacja 
hydrotermalna kalcyt, ankeryt, syderyt, waryscyjski 

kwarc, chalcedon, chlo-
ryt 

Jenkowice-1 karb on waki lityczne, fyllityzacja hydrotermalna kwarc, kalcyt, ankeryt, waryscyjski 
1571,0-1578,0 iłowce, are- hematyt 

nity sub-
kwarcowe, 
sfyllityzowa-
ne w zmien-
nym stopniu 
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Dąbrowa-1 karbon ilowce, iłowce fyllityzacja hydrotermalna kwarc, kalcyt, ankeryt, waryscyjski 
1713,0-1721,7 wapniste, 

lityczne 
w zmiennym 
stopniu sfyl-
lityzowane 

hematyt 

Łuczyna-2 kaledoński, zieleniec chlorytyzacja, hydrotermalno- kalcyt, kwarc, chloryt, waryscyjski 
1676,0-1677,0 waryscyj-

ski 
hematyty-
zacja 

-metasoma-
tyczna 

hematyt 

Jagodzin-1 kaledońsko- kwarcyty, łupki serycytyzacja zmet amorfizo- grafit, piryt, hematyt kaledońsko-
2487,0-2619,2 -warys-

cyjski 
kwarcowo-
-serycytowe 

wana 

hydrotermalna kwarc, dolomit, kalcyt, 
baryt, sfaleryt, chalko-
piryt, piryt, galena 

-starowa-
ryscyjski 

waryscyjski 

Wężowice IG-1 prekam- łupki łyszczy- karbonatyzacja, metamorficzno- kalcyt, ankeryt, syderyt, prekambryj-
1023,7-1508,5 bryjsko- kowe, amfi- hematyty- -metasoma- epidot, aktynolit, sko-kale-

-kaledoń- bolowe, zacja t^czna kwarc, piryt, chalkopi- doński 
sko-wa- kwarcowo- ryt, arsenopiryt, pirotyn 
ryscyjsk: -skaleniowe 

łupki margliste, hydrotermalna kwarc, kalcyt, dolomit waryscyjski 
skały krze- baryt, chalkopiryt, piryt 
mionkowe, sfaleryt 
piaskowce 
subarkozowe 

Uwaga: Wyniki badań profilów Babimost-1, Brenno-1, Czeszów-4, Brzozów-1, Strużka-1 zostały przedstawione wcześniej 
Speczik 1979a). 

ka et al. 1977) stwierdziła w górnym odcinku 
profilu utworów z otworu Strużka-1 sporomorfy 
wyższych poziomów westfalu. Krawczyńska-Gro-
cholska {fide Grocholski 1972) wyodrębniła ze 
skał epimetamorficznych jednostki Krotoszyn-Wol-
sztyn sporomorfy, których obecność może suge-
rować przynależność tych skał do starszego pa-
leozoiku. Na młodszy (karboński) wiek znacznej 
grupy skał epimetamorficznych wskazują prace 
litostratygraficzne Speczika (1979a, 1980). Ostatnie 
badania Kłapcińskiego (inf. ustna — 1983) zdają 
się potwierdzać obecność skał prekambryjskich 
wśród skał epimetamorficznych jednostki Kroto-
szyn-Wolsztyn. 

Najstarszymi udokumentowanymi paleontolo-
gicznie utworami monokliny przedsudeckiej są 
skały franu i famenu z profilu Klępinka IG-1, 
oraz sąsiadującego profilu Jelenin IG-1 (Chorow-
ska 1978). Skały z profilu Klępinka IG-1 do nie-
dawna uważane były za kambryjskie (Milewicz, 
Kornaś 1971). 

Badaniami objęto próbki skalne z 21 profilów 
wiertniczych (fig. 1). Ponieważ dla znacznej części 
tych skał opisy petrograficzne są zawarte we 
wzmiankowanej literaturze, petrografię ich podano 
ogólnie (tab. 1), przedstawiając bliżej jedynie ich 
charakterystykę geologiczno-złożową. 

P R Z E J A W Y M I N E R A L I Z A C J I K R U S Z C O W E J 

Na podstawie litologii Górecka et al. (1979) 
wyróżniają dwie strefy występowania skał krysta-
licznych : północną ze skałami epimetamorficznymi 
jednostki Krotoszyn-Wolsztyn i południową repre-
zentowaną przez skały magmowe lub w dużym 
stopniu zmetamorfizowane. 

STREFA PÓŁNOCNA 

W tej strefie badaniami objęto skały z profilów 
Żakowo-1, 3 i 4, Święciechowa-1, Babimost-1 
i Brenno-1. Skały epimetamorficzne leżą tam bez-
pośrednio pod utworami czerwonego spągowca 
lub karbonu (Święciechowa-1). Najwyższy stopień 
metamorfizmu wykazują łupki kwarcowo-serycyto-
wo-albitowe i kwarcowo-serycytowe z profilu Świę-
ciechowa-1. W profilach Żakowo-1, 3 i 4 roz-
poznano fyllity o strukturze blastopelitowej i tek-
sturze łupkowatej. Zasadniczo bardziej gruboziar-
niste skały z profilów Brenno-1 i Babimost-1 re-
prezentują różnego rodzaju przejścia od skał osa-
dowych silnie zdiagenezowanych do słabo sfyllity-
zowanych. Na podstawie przesłanek litologicznych 
zaliczono te skały do dolnego karbonu (Speczik 
1974), co zostało częściowo udokumentowane 
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stwierdzeniem w skałach z profilu Babimost-1 
sporomorf młodszego paleozoiku (Krawczyńska-
Grocholska, Grocholski 1976). 

W profilu Święciechowa-1 stwierdzono intere-
sującą mineralizację epigenetyczną w obrębie wy-
raźnie młodszych spękań przebiegających pod ką-
tem zbliżonym do foliacji. Są to pirytowe żyłki 
typu impregnacyjnego i śródfoliacyjnego (pi. I, /), 
kwarcowo-węglanowe, miejscami z zielonym chlo-
rytem, adularem i chalcedonem o stosunkowo 
ostrych kontaktach ze skalą otaczającą (pi. I, 2). 
Nie zaobserwowano istotnego wpływu tej minera-
lizacji na wcześniej zmetamorfizowaną skałę. Wśród 
minerałów kruszcowych stwierdzono piryt, chalko-
piryt, tetraedryt, chalkozyn, bornit i sfaleryt. Piryt 
jest głównym składnikiem tej paragenezy, jego 

ziarna są w większości automorficzne, również 
w ziarnistych agregatach wykazuje on po trawie-
niu duży stopień automorfizmu. Znaczna część 
pirytowych agregatów ziarnistych jest skataklazo-
wana. Spękania w pirycie wypełnione są młod-
szymi minerałami — chalkopirytem i tenantytem. 
Ponadto piryt, któremu towarzyszą drobne wpryś-
nięcia sfalerytu i bornitu (pi. I, 3), jest obra-
stany przez skupienia chalkopirytu. Chalkopiryt 
jest wyraźnie anizotropowy, sfaleryt zaś charakte-
ryzuje brak jasnych refleksów wewnętrznych, co 
może sugerować mezotermalne środowisko krysta-
lizacji. Wpryśnięcia tombakowego bornitu wystę-
pujące w chalkopirycie są najmniej częstym skład-
nikiem paragenezy. Tenantyt jest mniej liczny od 
chalkopirytu i występuje jedynie w formie żyłe-

Tabela 2. Wyniki analizy termobarogeochemicznej w skalach krystalicznych podłoża monokliny przedsudeckiej 

Results of termobarogeochemical analysis in crystalline rocks of the basement of the Fore-Sudetic Monocline 

Profil wiertniczy 
i głębokość pobrania 

próby (m) 
Drilling profile, 

depth of collecting 
the sample (m) 

Minerał, jego forma występowania, opis inkluzji 

Mineral, its mode of occurrence, description of inclusion 

Typ homo-
genizacji 

Type of ho-
mogenization 

Tempera tura 
homogen i-
zacji (° C) 

Temperature 
of homogeni-
zation (° C) 

1 

Święciechowa-1 kwarc z żyłki typu impregnacyjnego, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 160-170 
2660,1 
Żako w o-l kwarc z żyłki kwarcowo-węglanowej, gazowo-ciekle z ciekłym C 0 2 , w ciecz 160-180 
2254,1 pierwotne 
Żakowo-3 kwarc mleczny ze strefy sąsiadującej z żyłką, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 190-200 
2285,0 
2285,2 kwarc z łupku, inkluzje wtórne ułożone w linie, gazowo-ciekłe, kil-

kanaście pomiarów dla różnych inkluzji 
w ciecz 200-250 

Laskowice IG-1 kwarc z żyłki, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 190-200 
1849,1 
1837,1 soczewkowaty kwarc mleczny, gazowo-ciekłe i ciekło-gazowe pierwotne w ciecz 200-210 

w gaz 240-250 
Polkowice S-192 kwarc z żyłki zawierającej chloryt i chalcedon, gazowo-ciekłe, pier- w ciecz 105-120 
1123,2 wotne 

kwarc z centralnej partii żyłki, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 205-220 
Dąbrowa-1 kwarc z żyłki, gazowo-ciekie, pierwotne w ciecz 135-160 
1720,1 
1719,6 kwarce z łupku, liczne inkluzje wtórne ułożone w linie przebiega-

jące poprzecznie d o tekstury, gazowo-ciekle, wtórne 
w ciecz 220-240 

Łuczyna-2 kwarce z żyłki, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 115-165 
1676,6 
1676,8 kwarc mleczny tworzący soczewy w skale, inkluzje o cechach pier-

wotnych, gazowo-ciekłe 
w ciecz 220-240 

Jagodzin-1 kwarc z żyłki, gazowo-ciekłe, ciekło-gazowe, pierwotne część w gaz 240-250 
2589,0 część w ciecz 
Wężowice IG-1 kalcyt z żyłki (II faza mineralizacji), gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 115-120 
1426,0 

kwarc z żyłki, gazowo-ciekłe, pierwotne w ciecz 135-160 
kwarc mleczny tworzący żyły śródfoliacyjne, wtórne, częściowo pier- w ciecz 265-280 

wotne, ciekło-gazowe w gaz 320-340 
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czek zabliźniających agregaty pirytowe. Ma on 
barwę szarą z niebieskawym odcieniem i wykazuje 
lekką anizotropię. 

Niska zdolność refleksyjna chalkozynu, jak 
i inne cechy optyczne oraz występowanie w for-
mie zastąpień chalkopirytu i tetraedrytu sugerują 
wtórne, być może hipergeniczne pochodzenie tego 
minerału. Na kontaktach minerałów płonnych 
i kruszcowych nie zaobserwowano procesów ko-
rozji i zastępowania. Interesująca w zespole mine-
rałów płonnych jest obecność adularu o charak-
terystycznym sektorowym wygaszaniu światła. Dla 
próbki z głębokości 2660,1 m wykonano oznacze-
nie termobarogeochemiczne (tab. 2). Stwierdzono 
tu w pryzmatycznym kwarcu liczne inkluzje gazo-
wo-ciekłe, dwufazowe i trójfazowe z ciekłym C 0 2 . 
Wszystkie one homogenizowały w zakresie tempe-
ratur od 160 do 170° C. 

Zabliźnione przez żyłki kwarcowo-węglanowe 
spękania w profilach Żakowo-1, 3 i 4 przebiegają 
pod dużym kątem 50 do 90°, a na ich kontakcie 
ze skałą otaczającą zaznacza się rozległa strefa 
przeobrażeń hydrotermalnych. Rozpoznano kalcyt 
i ankeryt; minerały kruszcowe reprezentowane są 
przez drobnodyspersyjny hematyt. Badania termo-
barogeochemiczne preparatów z profilu Żakowo-3 
ujawniły, że zarówno skała w całej swojej masie, 
jak i żyłki zawierają bardzo liczne inkluzje gazo-
wo-ciekłe, nierzadko z ciekłym CO2. W skale 
tworzą one rozległą strefę odpowiadającą zapewne 
przebiegowi frontu metasomatozy hydrotermalnej. 
Inkluzje układają się w liniowe struktury, w któ-
rych poszczególne inkluzje obecne są w kilku lub 
kilkunastu sąsiadujących ze sobą ziarnach kwarcu. 
Uzyskane temperatury homogenizacji obejmują 
przedział od 160 do 250 ° C (pi. I, 4). Przy czym 
wyższe temperatury homogenizacji uzyskano w ska-
le, a nie w żyłkach. 

STREFA P O Ł U D N I O W A 

Strefa południowa występowania skał krysta-
licznych, znacznie rozleglejsza od północnej; obej-
muje skały metamorfiku środkowej Odry, jednost-
ki Dobrzenia i antykliny Trzebnica-Bielawy. Wy-
stępują w tej strefie granitoidy oraz różnego ro-
dzaju skały metamorficzne. 

Granitoidy bloku przedsudeckiego znane są od 
dłuższego czasu z rejonów Strzegomia-Sobótki, 
Strzelina oraz Niemczy. Ostatnio stwierdzono ich 
występowanie w innych miejscach bloku przedsu-
deckiego oraz na monoklinie przedsudeckiej. W kie-
runku od granicy państwa ku wschodowi grani-

toidy zostały nawiercone w otworach wiertniczych 
Guben-2, Przyborowice-1, Kaniów-1, Żarków-2, 
Żarków-4 oraz Ługowo-2 (granitoidy gubińskie — 
Sachanbiński 1980). Dalej w kierunku południowo-
-wschodnim (na bloku przedsudeckim) nawiercono 
granodioryty w profilu Gościszowice IG-1, a w po-
bliżu kontaktu z monokliną granodioryty z pro-
filów Niegosławice i Leszno Dolne. Ponadto stwier-
dzono otulone hornfelsami granodioryty z profilu 
Buczyna S-74 oraz granodioryty z profilu Nowiny 
(granitoidy szprotawskie — Sachanbiński 1980). 
Najdalej na wschód wysunięte są granodioryty 
okolic Wrocławia, gnejsy i granodioryty z profilu 
Kątna-1, granodioryty z profilu Chrząstawa-1 oraz 
nieco bardziej położonego na południe profilu 
Laskowice IG-1 (granitoidy wrocławskie — Sa-
chanbiński 1980). 

Granitoidy gubińskie. Badaniami objęto grani-
toidy z profilów Przyborowice-1, Kaniów-1 i Łu-
gowo-2. Liczne są w nich szczeliny tektoniczne 
nachylone pod dużym kątem od 40 do 90°, wy-
pełnione przez kalcyt, hematyt i chloryt. Hematyt 
cechuje się różnym stopniem rekrystalizacji od 
typowej śmietany hematytowej po zbite agregaty 
utworzone z wyraźnych blaszek hematytu. Spora-
dycznie w zakątkach pomiędzy minerałami skało-
twórczymi stwierdzono zmartytyzowany magnetyt 
z grubymi odmieszaniami ilmenitu (pi. I, 5) oraz 
izolowane trójkątne ziarna przeobrażonego ilme-
nitu. Prawdopodobnie w wyniku znacznego przeo-
brażenia stropowych partii granitoidów prawie nie 
zachowały się minerały siarczkowe. Taki typ mi-
neralizacji hydrotermalnej przeobrażonej w proce-
sach hipergenicznych był już wcześniej opisany 
z profilu Kaniów-1 (Speczik 1979a). Minerały 
siarczkowe stanowią tam zaledwie relikty w mine-
rałach hipergenicznych oraz mają słabo zdefinio-
wane własności optyczne. Wśród reliktów ozna-
czono piryt i chalkopiryt, w grupie zaś minera-
łów hipergenicznych limonit, getyt, hydrohematyt, 
hematyt, kupryt i miedź rodzimą. Występujący 
obok węglanów w żyłkach z tej strefy drobno-
ziarnisty anhydryt ma zapewne charakter wtórny 
(infiltracyjny). 

W profilu Ługowo-2 stwierdzono nieliczne me-
takryształy pirytowe, silnie przeobrażony pirotyn 
oraz melnikowitowo-pirytowe agregaty popiroty-
nowe wyspowo rozrzucone w tle skalnym. W żył-
ce kwarcowo-skaleniowej — nieliczne inkluzje 
chalkopirytu i galeny. W materiale z profilu 
Przyborowice-1 poza pirytem i agregatowym mar-
kasytem, który swoim charakterem sugeruje po-
chodzenie popirotynowe, nie stwierdzono innych 
materiałów siarczkowych. 
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Granitoidy szprotawskie. Przebadano granitoidy 
z profilów Gościeszowice IG-1 (blok przedsudecki) 
oraz Nowiny (monoklina przedsudecka). Skały te, 
jak i inne granitoidy z tego rejonu, zostały okreś-
lone na podstawie składu mineralnego i cech tek-
sturalnych jako granodioryty (Osika 1961; Wyży-
kowski 1961; Majerowicz 1974; Kłapciński et al. 
1975; Oberc 1978). Niniejsze badania potwierdza-
ją obserwacje dotyczące profilu Nowiny. W przy-
padku profilu Gościszowice IG-1 wyniki analiz 
chemicznych i mikrometrycznych skłaniają do za-
liczenia omawianych granitoidów do granitów 
monzonit owych. 

Z uwagi na znaczny stopień przeobrażeń 
(pi. I, 6) mineralizacja magmowa i pomagmowa 
tych skal została w znacznej mierze zatarta. Mi-
neralizacja tlenkowa jest reprezentowana przez 
hematyt, hematyto-ilmenit (pi. II, 1), pseudomor-
fozy martytowe po magnetycie i produkty rozpadu 
tlenkowych minerałów żelaza i tytanu. Minerali-
zacja siarczkowa poza reliktami pirytu i pirotynu 
w cieście skalnym oraz pirytu (pi. II, 2), chalko-
pirytu i galeny w żyłkach kwarcowo-ankeryto-
wych nie zachowała się. W partiach stropowych 
profilu Nowiny w żyłkach węglanowych, zabliźnia-
jących szczeliny tektoniczne, a nachylonych pod 
kątem od 30 do 80°, obecny jest pospolicie pie-
rzasty markasyt typowy dla środowiska hiperge-
nicznego oraz uwodnione tlenki żelaza. Obserwa-
cje próbek podwójnie polerowanych nie ujawniły 
w tych żyłkach obecności inkluzji gazowo-ciekłych, 
co także może sugerować wtórny, niskotempera-
turowy i hipergeniczny charakter tych wypełnień. 

Granitoidy wrocławskie. Badaniom poddano 
gnejsy i granodioryty z profilów Kątna-1 i Lasko-
wice IG-1. Mineralizację kruszcową rozpoznano 
zarówno w gnejsach, gnejsach granodiorytowych, 
jak i granodiorytach. Występuje ona w obrębie 
krótkich, zmiennej grubości żyłek kwarcowo-wę-
glanowych zabliźniających spękania lub okrągłych, 
soczewkowatych, agregatowych wpryśnięć krusz-
ców na powierzchniach spękań międzyławicowych. 
Ponadto stwierdzono minerały kruszcowe w so-
czewkowatych wystąpieniach mlecznego kwarcu. 
W sąsiedztwie żyłek zanotowano także drobne 
izolowane kryształki kruszców rozlokowane po-
między minerałami skałotwórczymi. 

Analizując budowę żyłek kwarcowo-węglano-
wych można zauważyć, że minerały kruszcowe 
występują w nich bezpośrednio na kontakcie z gnej-
sami wespół z kwarcem, natomiast węglany (kal-
cyt, dolomit, ankeryt i sporadycznie syderyt) wy-
pełniają centralne partie żyłek. Na powierzchniach 

oddzielności skał łupkowatych zaobserwowano cie-
niutkie impregnacyjne żyłki pirytowe przebiegające 
zgodnie z foliacją. Zespół minerałów kruszcowych, 
stwierdzony w profilu Kątna-1, jest stosunkowo 
ubogi. Przeważa piryt, w nieznacznych ilościach 
obecny jest słabo przeobrażony pirotyn, spora-
dyczne są wpryśnięcia chalkopirytu w pirycie i ma-
sie hematytowej. Licznie występuje natomiast he-
matyt, który jest istotnym składnikiem wielu żyłek 
mineralnych przebiegających na ogół pod dużym 
kątem od 40 do 90°. 

Bardzo ciekawą i różnorodną mineralizację 
zaobserwowano w profilu Laskowice IG-1. Stwier-
dzono tu następujące minerały siarczkowe: piryt, 
molibdenit, chalkopiryt, pirotyn, sfaleryt, melniko-
wit-piryt, waleryt, markasyt, a z minerałów tlen-
kowych hematyt i sporadycznie ilmenit. Ponadto 
w świetle odbitym zarejestrowano obecność gra-
fitu w gnejsach granodiorytowych. Zastanawiająca 
z punktu widzenia genezy tych skał jest znikoma 
obecność tlenkowych minerałów żelaza i ich tek-
stury. Hematyt z górnych części profilów ma cha-
rakter drobnoziarnistych impregnacji i jest związa-
ny z procesami wietrzeniowymi. Blaszkowy hema-
tyt z żyłek jest zapewne hydrotermalny. Wymie-
nione minerały kruszcowe występują zarówno 
w skale, jak i głównie w żyłkach polimineral-
nych zabliźniających szczeliny tektoniczne. Częste 
są cienkie żyłki wyłącznie kruszcowe (piryt i pi-
rotyn), przecinające się w różnych kierunkach, 
jako utwory 2 i 3 generacji. 

Zniekształcenie blaszek molibdenitu, jak rów-
nież spękania w pirotynie zabliźnione przez młod-
sze minerały sugerują, że krystalizowały one jako 
pierwsze w opisywanej paragenezie. Następnie pra-
wie równocześnie krystalizowały piryt, chalkopiryt 
i sfaleryt. W trakcie ich precypitacji miała za-
pewne miejsce zmiana chemizmu środowiska, któ-
ra zaznaczyła się procesem zastępowania piroty-
nu melnikowitem. W końcowym etapie krystali-
zacji tworzył się chalkozyn i markasyt. Obec-
ność polimineralnych skupień pirytowo-markasy-
towych może świadczyć o częstych zmianach śro-
dowiska od alkalicznego po zdecydowanie kwaśne 
w końcowym etapie mineralizacji. 

Skład i cechy teksturalno-strukturalne utworów 
kruszcowych i ich stosunek do skał ościennych są 
typowe dla mineralizacji hydrotermalnej. Wyko-
rzystała ona drobne spękania i mikroszczelinki 
w obrębie już ukształtowanego kompleksu gnej-
sów i granodiorytów. Żyłki ciągną się bez zmian 
przez gnejsy i granodioryty. Mineralizacja ta jest 
zatem w wyraźny sposób nałożona na omawiany 
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kompleks skał. Tekstury minerałów kruszcowych 
wskazują, że krystalizowały one w zakresie śred-
nich i niskich temperatur. Maksymalne tempera-
tury homogenizacji inkluzji gazowo-ciekłych w 
kwarcu żyłek hydrotermalnych wynoszą od 250 
do 260 ° C (pi. II, 3). 

Skały metamorficzne. Przebadano skały z pro-
filów wiertniczych Lutol IG-1, Sieciejów IG-1, 
Klępinka IG-1, Jędrzychówek IG-1, Polkowice 
S-192, Pogalewo Wielkie, Dobrzeń-1, Dąbrowa-1, 
Łuczyna-2, Jagodzin-1 i Wężowice IG-1. 

Strefa środkowej Odry. Skały z profilów Siecie-
jów IG-1 i Lutol IG-1 są litologicznie i petro-
graficznie zbliżone do skał z profilu Klępinka 
IG-1. Jest zatem prawdopodobne, że odpowiadają 
górnodewońskim (ewentualnie górny dewon-tur-
nej) skałom z Klępinki. Dominująca w tych ska-
łach jest mineralizacja typu impregnacji i żyłek 
hematytowych (pi. II, 4). W profilu Klępinka 
IG-1 stwierdzono także mineralizację pirytowo-
-chalkopirytową ze sporadycznym sfalerytem i bor-
nitem (Speczik 1979a). 

W obrębie gnejsów i łupków łyszczykowych 
z profilu Jędrzychówek przebiegają w różnych 
kierunkach cienkie zanikające żyłki kwarcowo-
-chlorytowe z rozetkowym chlorytem o strukturze 
sferolitycznej. Z żyłkami tymi związana jest sto-
sunkowo obfita mineralizacja kruszcowa, która 
mniej intensywnie przejawia się w całej skale. 
Rozpoznano piryt, pirotyn, magnetyt, melnikowit-
-piryt, melnikowit-markasyt, chalkopiryt, arseno-
piryt, lelingit, sfaleryt, kubanit i antymonit (pl. 
II, 5). Najliczniejszy jest piryt tworzący izolo-
wane automorficzne metakryształy o średnicy od 
1 do 2 mm lub ziarniste agregaty kryształów, 
często spękane i zabliźnione przez inne minerały 
kruszcowe, zwłaszcza markasyt, chalkopiryt i sfa-
leryt. Pirotyn szczególnie częsty jest w gnejsach 
bezpośrednio kontaktujących się z żyłkami. Ce-
chuje go znaczny stopień przeobrażeń i poprzez 
melnikowit-markasyt i melnikowit-piryt przecho-
dzi on w agregat pirytowo-markasytowy. Na sto-
sunkowo wysokie temperatury początku krystali-
zacji paragenezy minerałów kruszcowych mogą 
wskazywać listewkowate wrostki kubanitu w chal-
kopirycie oraz struktury odmieszania chalkopirytu 
w sfalerycie. Sporadycznie zanotowano arsenopi-
ryt i lelingit na peryferiach agregatów pirytowych. 
Obecność antymonitu stwierdzono tylko w jed-
nym preparacie, gdzie kończy on krystalizację 
omawianej paragenezy. W skałach o teksturze łup-
kowatej stwierdzono dość częste wystąpienia gra-

fitu. Ponadto, w łupkach dość pospolity jest he-
matyt i sporadyczny ilmenit o ziarnach kseno-
morficznych, nieregularnie rozsianych w zakątkach 
pomiędzy minerałami nierudnymi. 

W profilu Pogalewo Wielkie rozpoznane żyłki 
maią charakter śródfoliacyjny typu impregnacyj-
nego. Kontakty ich ze skałą otaczającą są roz-
myte, mają zmienną grubość, a głównym ich 
składnikiem są kalcyt i ankeryt, sporadycznie 
piryt. 

Łupki biotytowe z profilu Polkowice S-192 są 
pod dużym kątem cięte przez żyłki kalcytowo-
-kwarcowe, kwarcowe z chlorytem i chalcedonem, 
często okolone impregnacją tlenków żelaza. 
W kwarcu z tych żyłek stwierdzono liczne in-
kluzje gazowo-ciekłe, stałe oraz gazowo-ciekle 
z wrostkiem stałym. Inkluzje te homogenizowały 
w zmiennym zakresie temperatur od 120 do 220 ° C. 
W profilu tym, podobnie jak w Pogalewie Wielkim, 
nie stwierdzono mineralizacji siarczkowej. 

W strefie odpowiadającej przestrzennie grani-
toidom wrocławskim badaniami objęto omówione 
wcześniej gnejsy i granodioryty z profilów Kątna-1 
i Laskowice IG-1 oraz łupki fyllitowe i kwarco-
wo-grafitowe z profilu Jagodzin-1 oraz różnorod-
ne skały metamorficzne z profilu Wężowice IG-1. 
W profilu Jagodzin-1 rozpoznano interesującą, 
w miarę obfitą mineralizację kruszcową. Wystę-
puje ona głównie w żyłkach lub w formie roz-
proszonej w skałach bezpośrednio sąsiadujących 
z żyłkami. Bardzo liczny jest sfaleryt i chalko-
piryt (pl. II, 6), w mniejszych ilościach obecny 
jest piryt i galena, ten ostatni minerał głównie 
w formie kroplowatych wzrostków w chalkopi-
rycie. Galena jest także obecna w formie wpryś-
nięć o ostrych zarysach rozlokowanych w wol-
nych przestrzeniach pomiędzy ziarnami węgla-
nów. Skupienia sfalerytowo-chalkopirytowe wystę-
pują zazwyczaj na kontakcie żyłki ze skałą ota-

. czającą, wyraźnie korodując składniki skały. Czę-
ste są przerosty kruszcowe wnikające w skałę 
ościenną. Sfaleryt zawiera nierzadko emulsyjne 
odmieszania chalkopirytu oraz jego tabliczkowe 
równolegle zorientowane przerosty. Wzmiankowa-
ny wcześniej piryt nie wykazuje związków z opi-
saną paragenezą. Automorficzne metakryształy 
i agregaty pirytowe (kulki pirytowe) ułożone są 
zgodnie z laminacją skały i powstały zapewne 
w wyniku rekrystalizacji pierwotnie obecnego 
w skale pirytu syndiagenetycznego (pl. III, 1). 
Piryt żyłek hydrotermalnych jest drobnoziarnisty, 
hipautomorfowoziarnisty i wykazuje wyraźną bu-
dowę pasową. 
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Mineralizacja kruszcowa, która została roz-
poznana w profilu Wężowice IG-1, powstawała 
zapewne w co najmniej dwóch fazach. Minerali-
zacja I fazy wiąże się z zaburzonymi żyłkami 
śródfoliacyjnymi typu impregnacyjnego (p. III, 2) 
i soczewami mlecznego kwarcu. Mineralizacja II 
fazy odpowiada żyłkom różnej generacji, tnącym 
pod dużym kątem, zbliżonym do pionowego pa-
kiety skalne. Pierwszą fazę mineralizacji tworzą 
piryt, chalkopiryt, arsenopiryt i sporadycznie piro-
tyn. Piryt obecny jest w formie dużych metakrysz-
tałów, nierzadko skataklazowanych i zabliźnionych 
przez chalkopiryt lub młodszą generację pirytu. 
Pirotyn stwierdzono jedynie w formie wrostków 
w pirycie, arsenopiryt zaś tworzy izolowane, partia-
mi skataklazowane metakryształy w obrębie agre-
gatów pirytowych. Wiele z kryształów pirytu wy-
kazuje budowę pasową ujawniającą się bez tra-
wienia strukturalnego. W kwarcu o mlecznym za-
barwieniu stwierdzono liczne inkluzje fluidalne, na 
ogół wtórne, ułożone w linie poprzeczne do foliacji 
i odpowiadające zabliźnionym spękaniom. Inkluzje 
te są przeważnie owalne, oczkowe, z dużą ilością 
fazy gazowej. W zdecydowanej większości homo-
genizowały one w stosunkowo wysokich tempera-
turach od 280 do 340 °C, część z nich homogeni-
zowała w ciecz, część w gaz. 

Dominującym minerałem kruszcowym drugiej 
fazy mineralizacji jest chalkopiryt, w mniejszej 
ilości rozpoznano drobnoziarnisty piryt i spora-
dycznie sfaleryt. Chalkopiryt tworzy przeważnie 
rozgałęzione agregaty miejscami skataklazowane, 
których fragmenty są przesunięte względem siebie 
w żyłce i spojone bez specjalnych oznak korozji 
przez ten sam chalkopiryt lub węglany. Minerali-
zacja ta nosi zatem wszelkie cechy mineralizacji 
syn tektonicznej rozwijającej się równolegle do 
przebudowy strukturalnej tych skał. W węglanach, 
kwarcach, jak i siarczanach (pl. III, 3) z pionowo 
ustawionych żyłek odpowiadających tej fazie mi-
neralizacji stwierdzono liczne inkluzje fluidalne za-
równo pierwotne, jak i wtórne. Inkluzje te homo-
genizowały w zbliżonym zakresie temperatur od 
135 do 160°C. Opisana mineralizacja epitermalna 
tworzyła się zapewne syntektonicznie w stosunko-
wo długim okresie. Poza wymienionymi minera-
łami kruszcowymi obydwu fazom mineralizacji 
towarzyszy w zmiennych ilościach hematyt o róż-
norodnych formach od drobnodyspersyjnej śmie-
tany hematytowej po zindywidualizowane kryszta-
ły o wyraźnych cechach optycznych. 

Jednostka Dobrzenia. W obszarze tym przeba-
dano uznane za starsze (proterozoiczne) podłoże 
skały z profilów Dobrzeń-1. Jenkowice-1 i Dąbro-

wa* 1 (Oberc 1978). Po zapoznaniu się ze składem 
petrograficznym utworów z profilów Jenkowice-1 
i Dąbrowa-1 autor przychyla się do opinii Kłapciń-
skiego (Górecka et al. 1978), że są to słabo 
przeobrażone utwory karbońskie. Zatem silnie 
przeobrażone (starsze) amfibolity i łupki hornblen-
dowe (pl. III, 4), nawiercone w profilu Dobrzeń-1, 
otulają skały karbońskie o różnym, na ogół sła-
bym stopniu przeobrażeń epimetamorficznych; 
wiek ten potwierdzają wyniki badań stratygraficz-
nych uzyskane dla sąsiadujących otworów Siekie-
ro wice-2 i 3. 

Amfibolity z Dobrzenia są miejscami silnie 
impregnowane ziarenkami tlenków żelaza, silnie 
spękane, a spękania zabliźnione przez żyłki węgla-
nowe (kalcyt, ankeryt, w centralnych partiach nie-
których żyłek także syderyt) mają głównie kieru-
nek pionowy. Poza węglanami rozpoznano w tych 
żyłkach sferolityczne skupienia chlorytowo-chalce-
donowe oraz hematyt. Hematyt jest również pod-
stawowym składnikiem impregnacji żelazistych 
obecnych w skale, w której rozpoznano także 
magnetyt i rutyl. 

Słabo przeobrażone skały osadowe z profilów 
Dąbrowa-1 i Jenkowice-1 są silnie zaburzone i stek-
tonizowane. Liczne spękania zabliźnione są przez 
żyłki kalcytowo-ankerytowo-k warco wo-hematy to-
we. W niektórych z tych wypełnień hematyt jest 
minerałem dominującym. Zarówno w węglanach, 
jak i w kwarcu z żyłek stwierdzono liczne in-
kluzje ciekłe i gazowo-ciekłe. Impregnacje żełazi-
ste w węglanach uniemożliwiły oznaczenie w nich 
temperatur metodami homogenizacji. Powtarzalne 
wyniki uzyskano dla kwarcu żylnego z profilu 
Dąbrowa-1. Dla wielu inkluzji o cechach pierwot-
nych i dla różnych kryształów kwarcu uzyskano 
temperatury w zakresie od 135 do 160°C. Dla 
kwarców autogenicznych występujących w skałach 
z profilu Dąbrowa-1 uzyskano wyższe temperatury 
homogenizacji zawartych w nich inkluzji niż dla 
żyłek. 

Antyklina Trzebnica-Bielawy. Z przedstawioną 
powyżej strefą skał epimetamorficznych sąsiaduje 
od północy antyklina Trzebnica-Bielawy. Jądro jej 
budują szare fyllity (Łuczyna-2 i Bielawy-1) oraz 
fyllity czerwone (Czeszów-4 i Trzebnica-1). Prze-
badano skały z profilu Łuczyna-2 oraz Czeszów-4. 
Skały z profilu Czeszów-4 na podstawie cech lito-
stratygraficznych zaliczono do karbonu (Speczik 
1979a), co zostało potwierdzone przez Górecką 
(Górecka et al. 1978). Podobnie karboński wiek 
skał epimetamorficznych z profilu Bielawy-1 
i Trzebnica-1 wynika z badań Góreckiej (Górecka 
et al. 1977, 1979). Pozostaje to w sprzeczności 
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z opinią Oberca (1978), który zalicza te utwory 
do dewonu i syluru. 

Skały z profilu Łuczyna-2 są cięte przez liczne 
posttektoniczne żyłki kalcytowe z chlorytem i he-
matytem. Chloryt ten wykazuje odmienne cechy 
optyczne od chlorytu będącego głównym składni-
kiem skały. Ma on barwę zielonobrunatną, tek-
sturę sferolityczną z rozetkowym ułożeniem agre-
gatów oraz brunatne subnormalne barwy interfe-
rencyjne. Ten typ chlorytu, charakterystyczny dla 
procesów hydrotermalnych, jest obecny także w 
formie agregatowych skupień w skale. Skład mi-
neralny oraz cechy teksturalno-strukturalne skały 
wskazują na zieleniec {fide Górecka et al. 1978). 
Procesy metasomatozy hydrotermalnej, przejawia-
jące się między innymi w hematytyzacji i albity-
zacji, zostały stwierdzone także w łupkach z pro-
filu Czeszów-4 (Oberc, Oberc-Dziedzic 1978; Spe-
czik 1979a). Obserwacje preparatów podwójnie 
polerowanych z profilu Łuczyna-2 pozwoliły stwier-
dzić powszechną obecność inkluzji fluidalnych, za-
równo w kwarcu z żyłek, jak i w ułożonych zgod-
nie z laminacją soczewkowatych skupieniach kwar-
cu mlecznego. Stwierdzone w skale linearnie uło-
żone ciągi inkluzji przechodzą w poprzek lamina-
cji, co może sugerować, że skała jako całość uległa 
procesom metasomatozy. Dla kwarcu z żyłek prze-
biegających pod dużym kątem uzyskano tempera-
tury homogenizacji od 115 do 165° C, a dla so-
czewek kwarcu mlecznego temperatury znacznie 
wyższe - od 220 do 240° C (pl. III, 5). Te ostatnie 
temperatury mogą odpowiadać temperaturom for-
mowania się skał. 

P R O B L E M Y M E T A L O G E N E Z Y 
SKAL K R Y S T A L I C Z N Y C H 

Za najważniejsze cechy metalogeniczne tych 
skał należy uważać: warunki powstawania i wiek 
(szczególnie w odniesieniu do granitoidów), skład 
petrograficzno-mineralogiczno-geochemiczny, pro-
cesy przeobrażeń, stwierdzone przejawy minerali-
zacji kruszcowej oraz ich stosunek do skał ota-
czających. 

Wiek granitoidów był dotychczas określany 
różnie. Wyżykowski (1961, 1964) uznaje granodio-
ryty z Nowin i Gościszowic za waryscyjskie, na-
tomiast Osika (1961) przypisuje im wiek kaledoń-
ski lub starowaryscyjski, Kłapciński (Kłapciński 
et al. 1975) uważa je za prekambryjskie, przy-
chylając się do waryscyjskiego wieku granitoidów 
gubińskich (vide Górecka et al. 1977). Michnie-
wicz (1981) sugeruje asturyjski wiek dla grani-
toidów gubińskich i saalski dla granitoidów szpro-

tawskich. Na temat warunków powstawania stwier-
dzonych w omawianym obszarze granitoidów wy-
powiadali się Oberc (1971, 1978), Kłapciński et al. 
(1975) i Górecka et al. (1977). Oberc (1978) 
zwraca uwagę na związek granitoidów ze skałami 
wysokiego stopnia metamorfizmu, które tworzą 
enklawy w granitoidach (Żarków-2, Gościszowice 
IG-1 i Chrząstawa-1) lub występują w ich bez-
pośrednim kontakcie (Kątna-1). Granitoidy te, jak 
się zdaje, rozwijają się ze skał metamorficznych 
i po nich dziedziczą w znacznym stopniu struk-
tury kierunkowe i płasko-równoległe. Stwierdza 
on, że podobne genetycznie skały tworzyły się 
w Sudetach na przełomie prekambru i kambru 
oraz w czasie tektogenezy waryscyjskiej. 

Na podstawie przeprowadzonych badań geo-
chemicznych pierwiastków głównych i rzadkich 
oraz przeprowadzonych korelacji Sachanbiński 
(1980) doszedł do wniosku, że na obszarze przed-
sudeckim można wyróżnić trzy genetyczne grupy 
granitoidów. 

— granitoidy magmowe, do których zaliczył 
granitoidy gubińskie ubogie w wanad, chrom, bar 
i stront; zawartości tych pierwiastków zbliżone 
są do koncentracji oznaczonych w granitoidach 
strzegomskich; 

— granitoidy mieszane — szprotawskie zasobne 
w wanad, chrom, bar i stront; na ich w części 
magmową genezę może wskazywać obecność 
wkładki hornfelsów w stropie otworu wiertni-
czego Buczyna S-74; 

— granitoidy metamorficzno-metasomatyczne 
i reomorficzne — wrocławskie wzbogacone w bar, 
wanad i nikiel, o koncentracjach strontu zbliżo-
nych do granitoidów mieszanych, wykazujące cią-
głe przejścia od typowych gnejsów do grano-
diorytów. 

Odmienne genetycznie masywy granitoidowe 
wykazują różną specjalizację metalogeniczną, to 
jest skłonność do koncentrowania określonych 
metali. Pojawienie się podwyższonych zawartości 
metali oraz duża zawartość minerałów akceso-
rycznych uważane są za istotną wskazówkę dla 
poszukiwania w takich rejonach złóż metali (Tu-
rowski et al. 1972). Rozważane granitoidy wy-
kazują ponadklarkowe zawartości większości me-
tali ciężkich, zatem mogą być uważane za ich 
pierwotne źródło. Są też prezentowane poglądy, 
iż obniżona zawartość określonego metalu w gra-
nitoidzie o odpowiedniej specjalizacji geochemicz-
nej może być traktowana jako zwiększenie praw-
dopodobieństwa występowania pomagmowych złóż 
tych pierwiastków (Łodocznikow 1957). Dotyczy 
to w szczególności granitoidów przeobrażonych 

12 - Geologia Sudetica, XX/1 
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metasomatycznie i jest ważną wskazówką dla po-
szukiwania między innymi złóż Sn i U w skałach 
otaczających. 

Sachanbiński (1980) na podstawie przesłanek 
geochemicznych podjął interesującą próbę określe-
nia specjalizacji metalogenicznej granitoidów mo-
nokliny przedsudeckiej. Autor podziela większość 
wyrażonych przez niego poglądów, z tym zastrze-
żeniem, że nie wydaje mu się by można za cyno-
nośne uważać granitoidy gubińskie. W świetle 
ostatnich prac Plimera (1980) („genetic heritage") 
za cynonośne należałoby raczej uznać granitoidy 
szprotawskie typu mieszanego. Zwłaszcza że znacz-
ne wzbogacenie w Sn stwierdzono w łupkach 
z profilu Gromadka przestrzennie związanych 
z tymi granitoidami (Górecka et al. 1977). 

W świetle przeprowadzonych badań większość 
rozpatrywanych skał epimetamorficznych podłoża 
monokliny należy uznać za karbońskie lub staro-
paleozoiczne. D o skał niewątpliwie starszych na-
leżą niektóre partie lub całe profile skał krysta-
licznych, takie jak Wężowice IG-1, Kątna-1, Po-
galewo Wielkie, Jędrzychówek i z mniejszym praw-
dopodobieństwem Dobrzeń-1. Powszechnie uzna-
wane za prekambryjskie skały metamorfiku środ-
kowej Odry powstały zapewne w warunkach facji 
amfibolitowej metamorfizmu regionalnego. Znacz-
nie niższy, zmienny stopień metamorfizmu (facje 
łupków plamistych, zieleńców) cechuje skały pod-
łoża krystalicznego położone na północ od strefy 
metamorfiku środkowej Odry. Kłapciński (Górec-
ka et al. 1978) wiąże słaby metamorfizm tych 
skał ze strefami uskokowymi. Warto także pod-
kreślić znaczenie procesów kontaktowo-metamor-
ficznych i metasomatycznych dla przeobrażenia 
tych skał. Oznaczenia temperatur krystalizacji 
kwarców autogenicznych, strukturalnie związanych 
z opisywanymi formacjami metamorficznymi (Łu-
czyna-2, Żakowo-3, Jagodzin-1 i inne), wskazują 
na istnienie znaczącego gradientu termicznego, 
który mógł przyczynić się do przeobrażenia tych 
skał i do nadania im tekstury łupkowatej. Stwier-
dzenie rozległych stref przeobrażeń metasomatycz-
nych (Czeszów-4, Żakowo-3 i inne) stawia w in-
nym świetle rolę czynnika metamorfizmu regional-
nego. Ambibolity występujące w jądrze jednostki 
Dobrzenia można również uznać za metasoma-
tycznie przeobrażone kaledońskie lub starohercyń-
skie skały wulkaniczne, otulone przez silnie zdia-
genezowane i epimetamorficzne skały karbońskie 
z profilów Siekierowice 2-3 i Jenkowice-1. Po-
dobnie zieleńce z profilu Łuczyna-2, uznane za 
powstałe ze zmetamorfizowanej skały diabazowej 

(Górecka et al. 1978), otulone są przez skały 
epimetamorficzne wieku karbońskiego, noszące 
wyraźne objawy metasomatozy, w tym procesów 
hematytyzacji, albityzacji i karbonatyzacji. 

Badania White et al. (1963) wykazały, że płytko 
zalegające skały trzeciorzędowe (wiercenie Ni-
land — płd. Kalifornia), przeobrażone przez gorą-
ce solanki, ujawniają pełne podobieństwo do skał 
metamorficznych facji zieleńców i łupków chlory-
towych. Wspomniane strefy uskokowe mogłyby 
zatem służyć j ako kanały konwekcji ciepła i flui-
dów różnego pochodzenia. W przypadku profilu 
Czeszów-4 stowarzyszenie procesów albityzacji i he-
matytyzacji może sugerować bezpośrednie oddzia-
ływanie masywu magmowego (Ghose 1965). W 
większości przypadków pytanie, czy motorem tych 
procesów był stress tektoniczny lub strumień cie-
pła ze strefy głębokich rozłamów, czy też bez-
pośrednie oddziaływanie masywów magmowych 
położonych w jądrach opisywanych struktur, po-
zostaje w dalszym ciągu otwarte. 

Stwierdzone w opisywanych skałach przejawy 
mineralizacji kruszcowej należy zaliczyć do trzech 
podstawowych typów genetycznych: 

a) mineralizacja typu metamorficznego, 
b) mineralizacja magmowa, 
c) mineralizacja hydrotermalna. 
Mineralizacja typu metamorficznego reprezen-

towana jest głównie przez siarczki żelaza pow-
stałe w wyniku rekrystalizacji zawartego w pier-
wotnej skale osadowej pirytu i markasytu typu 
syndiagenetycznego, pospolitych zresztą składni-
ków morskich skał osadowych. Przykładem tego 
typu mineralizacji mogą być automorficzne duże 
kryształki pirytu, układające się w smugi zgodnie 
z laminacją skał (Jagodzin-1, Pogalewo Wielkie 
i Jędrzychówek). Równie częsta jest w tym typie 
genetycznym mineralizacja hematytowa pochodzą-
ca z przekrystalizowania i redepozycji pierwotnie 
zawartego w skalach żelaza. Mineralizacji-tej to-
warzyszą nierzadko wydłużone listewki grafitu. 

Mineralizacja magmowa reprezentowana jest 
w granitoidach przez magnetyt, hematyt, ilmenit 
i produkty ich przeobrażenia, jak martyt, leuko-
ksen i rutyl. Mineralizacja tego typu jest częsta 
w granitoidach gubińskich, rzadka w granitoidach 
szprotawskich i bardzo sporadyczna w przypadku 
granitoidów wrocławskich. Tego typu rozkład czę-
stości mineralizacji może w pewnym stopniu pot-
wierdzać genetyczne rozważania Sachanbińskiego 
(1980). Sporadycznie napotkano w cieście skal-
nym niektórych granitoidów metakryształy piry-
towe i pirotynowe (Ługowo-2, Nowiny), których 
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formy wskazują, iż mogły one utworzyć się w trak-
cie konsolidacji skał przed rozpoczęciem procesów 
pomagmowych. 

Z procesami pomagmowo-hydrotermalnymi 
związane są mineralizacje rozpoznane w większo-
ści granitoidów. Ortohydrotermalny charakter ma 
zapewne także mineralizacja stwierdzona w pro-
filach Klępinka IG-1, Jędrzychówek, Wężowice 
IG-1 (II faza mineralizacji), wyraźnie nałożona 
na w znacznym stopniu skonsolidowane i stekto-
nizowane skały. Parahydrotermalny charakter moż-
na sugerować dla mineralizacji obecnej w żyłkach 
z profilów Święciechowa-1, Lutol IG-1, Sieciejów 
IG-1, Dąbrowa-1 i Jenkowice-1. Fluidy przyczy-
niające się do powstania I fazy mineralizacji 
z profilu Wężowice IG-1 były generowane zapew-
ne w procesach metamorficznych. Faza ta stanowi 
jeden z wczesnych etapów przebudowy makro-
strukturalnej, rozpoznanej w profilu Wężowice 
IG-1, silnie zróżnicowanej petrograficznie formacji 
skalnej. 

Rozpatrując problem stosunku opisanych mi-
neralizacji do skal ościennych można sądzić, że 
w odniesieniu do granitoidów gubińskich i szpro-
tawskich napotkane tam mineralizacje wykazują 
wyraźne związki z macierzystym źródłem magmo-
wym. W przypadku granitoidów wrocławskich 
(Kątna-1), — poza szczątkową mineralizacją pier-
wotną — na skały te nałożona jest wyraźnie młod-
sza mineralizacja hydrotermaina pochodząca za-
pewne z innego źródła. Zbliżona mineralogicznie 
mineralizacja nałożyła się także na skały meta-
morficzne z profilów Wężowice IG-1, Jagodzin-1, 
Jędrzychówek i Klępinka IG-1. Mineralizacja ta 
nakłada się na różnowiekowe skały, a jej cechą 
wspólną są wyraźne związki z tektoniką wary-
scyjską. Podobne zjawisko nakładania się minera-
lizacji waryscyjskiej na skały starsze zostało zaob-
serwowane przez Kowalskiego (1976, 1977) w Gó-
rach Kaczawskich. Można sądzić, że w okresie 
tektogenezy waryscyjskiej doszło także do utwo-
rzenia się f rontów metasomatozy powodujących 
przebudowę strukturalną skał z profilów Czeszów-4 
i Żakowo-3. Mineralizacje typu metamorficznego 
(Jagodzin-1, Kątna-1) i metamorficzno-metasoma-
tycznego (Wężowice IG-1 i Święciechowa-1) są 
zapewne starsze. 

Granitoidy obszaru przedsudeckiego cechuje 
wysoka ponadklarkowa zawartość miedzi i ołowiu 
(Sachanbiński 1980). Zdaniem niektórych badaczy 
(Sołowiew 1972), wzbogacenie tego typu jest cechą 
charakterystyczną dla granitoidów prekambryj-
skich. W tym jednak przypadku wyższe zawar-

tości metali są związane z obecnością własnych 
faz mineralnych. Potwierdzają to także oznacze-
nia zawartości miedzi w biotytach (Sachanbiński 
1980), niższe od zawartości charakterystycznych 
dla biotytów litosfery. Odmiennie przedstawia się 
sprawa z ołowiem, który wykazuje podwyższone 
koncentracje w skaleniach granitoidów wrocław-
skich i szprotawskich: odpowiednio 1329 g/t 
i 500 g/t (Sachanbiński 1980), przy zawartości 
w granitoidach strzegomskich około 8 g/t (Ko-
walski 1967). Podwyższone koncentracje ołowiu 
znajdują swoje potwierdzenie w obecności galeny, 
podobnie jak ponadklarkowe zawartości molibde-
nu zaznaczyły się występowaniem molibdenitu 
w granitoidach wrocławskich. 

Proces formowania się granitoidów obszaru 
wrocławskiego był zapewne wieloetapowy i można 
przyjąć, że rozpoczął się w prekambrze. Aczkol-
wiek obecność kordierytu w gnejsach z Kątnej, 
a także kataklaza i mylonityzacja granodiorytu 
na kontakcie z tym gnejsem sugerują, że nie-
koniecznie źródłem materiału zhomogenizowanego 
w tym granitoidzie były gnejsy analogiczne do 
nadległych. Stwierdzona w tych granitoidach mi-
neralizacja hydrotermaina jest wyraźnie młodsza, 
prawdopodobnie waryscyjska i pomagmowa. Mo-
że to w pewnym stopniu sugerować, że ostatecz-
ne uformowanie się tych skał miało miejsce do-
piero w czasie tektogenezy waryscyjskiej. Wyniki 
badań wieku bezwzględnego skał masywu izer-
skiego sugerują podobną wieloetapowość powsta-
wania (Borkowska et al. 1980). 

Problem wieku omawianych granitoidów i 
stwierdzonych w nich mineralizacji jest niezmier-
nie istotny dla odtworzenia obrazu metalogenezy 
tego obszaru. Przyjęty na podstawie badań wa-
ryscyjski wiek dla większości stwierdzonych prze-
jawów mineralizacji kruszcowej potwierdza waż-
ność waryscyjskiej epoki metalogenicznej (tab. 1). 
Skały krystalicznego podłoża monokliny przedsu-
deckiej mogą być zatem źródłem, jak i miejscem 
akumulacji istotnych geochemicznie koncentracji 
metali, zarówno w obrębie ciał granitoidowych, 
jak i w kopule nadkładu. Przypuszczenie tego 
typu wysunęli wcześniej Milewicz i Kornaś (1971) 
w odniesieniu do granitoidów gubińskich, zostały 
one potwierdzone i rozszerzone na granitoidy 
szprotawskie przez Sachanbińskiego (1980). Mine-
ralizacje te wykazują wiele analogii do minerali-
zacji typu hydrotermalnego, opisanych dalej z utwo-
rów karbońskich, co dodatkowo wskazuje na wa-
ryscyjski wiek mineralizacji w części skał kry-
stalicznych. 
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CHARAKTERYSTYKA GEOLOGICZNO-ZŁOŻOWA SKAŁ KARBOŃSKICH 

Badaniami objęto próbki skał pochodzące z 76 
profilów wiertniczych, które poddano szczegóło-
wej analizie petrograficzno-mineralogicznej. 

Karbon nawiercono w odległości kilku do 
kilkunastu kilometrów od bloku przedsudeckiego 
w większości otworów wiertniczych przebijających 
utwory permu. W większości przypadków utwory 
karbońskie nie zostały przewiercone, można jednak 
sądzić na podstawie miąższości uzyskanych w nie-
których profilach (Wołczyn IG-1, Smarchowice 
IG-1, Września IG-1 i Marcinki IG-1), a także 
konfiguracja podłoża, że sięgają one kilku tysięcy 
metrów, szczególnie we wschodniej części mono-
kliny. Analiza miąższości i struktur oraz tekstur 
sedymentacyjnych karbonu w otworach położo-
nych w pobliżu granicy z blokiem przedsudeckim 
pozwalają przypuszczać, że utwory karbońskie 
pokrywały także płaszczem parusetmetrowej miąż-
szości niektóre partie bloku przedsudeckiego i zo-
stały z niego usunięte w trakcie długotrwałych 
okresów erozji. Obecne rozprzestrzenienie utworów 
karbońskich jest uwarunkowane późniejszymi zmia-
nami tektoniczno-erozyjnymi zachodzącymi w oro-
genezie waryscyjskiej i alpejskiej. 

Osadowe formacje karbońskie zawierają nie-
liczną faunę, a znaczny na ogół stopień zdiage-
nezowania i uwęglania substancji organicznej 
ogranicza możliwość stosowania analizy palynolo-
gicznej. Stąd też liczba opracowań stratygraficz-
nych tych utworów była nieznaczna (Dvorak 1959; 
Żakowa 1963; Żelichowski 1962a i b, 1964a i b ; 
Korejwo, Teller 1967), co utrudniało prowadzenie 
prac geologiczno-złożowych. Prace Krawczyńskiej-
Grocholskiej (1978), Krawczyńskiej-Grocholskiej, 
Grocholskiego (1976), a przede wszystkim zbioro-
we opracowanie ośrodka wrocławskiego pod re-
dakcją Kłapcińskiego (Górecka et al. 1977, 1978), 
udzieliły pełniejszej odpowiedzi co do wieku tych 
utworów. Na podstawie tych prac można sądzić, 
że w podłożu monokliny przedsudeckiej wystę-
pują formacje należące do karbonu dolnego i gór-
nego. Pełniej wykształcone utwory karbonu gór-
nego występują w północnej części monokliny 
w kierunku zapadliska pomorskiego (Kuchciński 
1973). 

Petrografia opisywanych skał karbońskich zo-
stała obszernie omówiona w pracach Góreckiej 
et al. (1977, 1978), Barczuka, Speczika (1974, 
1981) i Speczika (1979a, 1980), stąd też zostanie 
przedstawiona skrótowo. Karbońskie formacje 
skalne budują różne skały aleurytowo-pelitowo-
-psamitowe, rzadziej psefitowe, o strukturach na 

ogół warstwowanych i płasko-równoległych. Wśród 
skał wyróżniono zlepieńce polimiktyczne, arenity 
kwarcowe zlepieńcowate, waki lityczne zlepieńco-
wate, tufy, tufity, waki lityczne skaleniowe i kwar-
cowe, arenity kwarcowe, arkozowe i lityczne, mu-
łowce, iłowce i łupki ilaste oraz sporadycznie mu-
łowce wapniste i wapienie margliste. Dominują-
cym typem skał są różnego rodzaju arenity i wa-
ki zazwyczaj mułowcowate, przeławicone mułew-
cami, iłowcami i sporadycznie zawierające partie 
zlepieńcowate. Skład petrograficzny tych skał, in-
tensywność ich zabarwienia i stektonizowania są 
odmienne w poszczególnych partiach monokliny. 
Zaznacza się to zwłaszcza w składzie wak i are-
nitów litycznych. 

Rozpoznane w nich okruchy skał należą do 
metamorficznych, wulkanicznych, osadowych i spo-
radycznie głębinowych. Wśród okruchów skał me-
tamorficznych dominują fyllity, łupki kwarcowo-
-łyszczykowe, kwarcyty i gnejsy. Skały wulkanicz-
ne są reprezentowane przez występujące w równo-
rzędnych ilościach skały obojętne (trachity, trachy-
bazalty) i kwaśne porfiry kwarcowe z felzytowym 
lub mikrolitycznym tłem skalnym i prakryształami 
kwarcu, skaleni potasowych i sporadycznie bio-
tytu. Okruchy skał osadowych w nieznacznym 
stopniu są zróżnicowane regionalnie zarówno ilo-
ściowo, jak i jakościowo. Najczęstsze są piaskow-
ce, mułowce szarogłazowe, ilowce, skały żelaziste, 
sporadyczne — skały węglanowe. Skały głębinowe 
rozpoznano jedynie w kilku profilach, gdzie re-
prezentowane są przez okruchy granitów $ gra-
nodiorytów. Zwraca uwagę duża zawartość okru-
chów skał wulkanicznych, jak i piroklastycznych. 
W północnej części monokliny okruchy skał wul-
kanicznych są dominującymi składnikami skał 
psamitowo-aleurytowych, nierzadkie są także w 
jej części południowej. Okruchy skał metamor-
ficznych korelują się wyraźnie z obszarami wy-
niesionego podłoża, takimi jak północna i połud-
niowa strefa fałdowań waryscyjskich oraz blok 
przedsudecki. 

Poza okruchami skał w skład osadowych for-
macji karbońskich wchodzą plagioklazy, skalenie 
potasowe, minerały blaszkowe (głównie illit, mu-
skowit i choryty), węglany, hematyt i różnorodne 
minerały akcesoryczne (Górecka et al. 1977, 1978; 
Speczik 1979a, 1980). Spoiwo skał psefitowych 
i psamitowych (waki) w większości ma charakter 
masy wypełniającej, w arenitach arkozowych i ar-
kozach jest ono ilasto-krzemionkowe, wapniste, 
a nawet dolomityczne (Siekierki-3) i typu pod-
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stawowego. Spoiwo arenitów kwarcowych subli-
tycznych typu porowo-kontaktowego składa się 
z krzemionki, hydromik i kalcytu. 

Skały wulkaniczne wieku dewońsko-karboń-
skiego zostały rozpoznane zaledwie w kilku pro-
filach (Kowalewo-1 i 2, Nowa Rola IG-1 i Ośno-2). 
Wulkanity karbońskie noszą wyraźne piętno prze-
budowy strukturalnej, są zaburzone, miejscami 
złupkowacone (Nowa Rola IG-1, Kowalewo-2). 
Skałę żyłową (lamprofir) stwierdzono w profilu 
Wołczyn IG-1. Wydaje się, że wulkanizm dewoń-
sko-karboński zachodził w rejonach ponownie 
zaktywizowanych w okresie czerwonego spągowca, 
a brak tych skał należy tłumaczyć ich erozją. 
0 istnieniu takiej erozji w okresie dolnego kar-
bonu może świadczyć między mnymi powszechne 
znajdowanie sporomorf turnejskich, wizeńskich 
1 namurskich na wtórnym złożu, wygląd minera-
łów ciężkich {vide Górecka et al. 1977, 1978), 
jak i skład petrograficzny okruchów skał osado-
wych, które zasadniczo nie różnią się od skał 
macierzystych. 

Jedną z istotnych metalogenicznie cech składu 
mineralnego skał zarówno dolno-, jak i górno-
karbońskich jest obecność mineralizacji pirytowo-
-markasytowej typu syndiagenetycznego. Jest ona 
w pełni podporządkowana laminacji i związana 
przede wszystkim z partiami formacji karbońskich 
zawierającymi skały o teksturze aleurytowo-peli-
towej, szczególnie tymi zasobnymi w substancję 
węglistą. W skałach o teksturze psamitowej krusz-
ce pojawiają się w formie rozproszonych izome-
trycznych mikrolitów lub rzadziej agregatów kilku 
do kilkunastu ziarn. W mułowcach i iłowcach 
mikrolity kruszcowe grupują się w smugi, niekiedy 
tworząc pseudożyłki lub naloty na powierzchniach 
oddzielności skał. Częste są też groniaste wyspo-
we agregaty określone w literaturze j ako „fram-
boidalne". Z minerałów kruszcowych najczystszy 
jest piryt, w mniejszej ilości markasyt i spora-
dyczny chalkopiryt. 

Pęczkowate, groniaste, „framboidalne" skupie-
nia pirytu uznane zostały przez Schneiderhóhna 
(1923) za okruszcowane bakterie. Podobnie Love 
(1962) uważa je za wynik działania bakterii ana-
erobowych w obrębie bliżej nieokreślonych orga-
nizmów tkankowych, Berner (1969a) zaś dowodzi, 
że ta forma pirytu może tworzyć się także na 
drodze nieorganicznej. Framboidalne skupienia pi-
rytu nierzadko współwystępują z substancją wę-
glistą pochodzenia roślinnego, uwidaczniając miej-
scami elementy jej budowy wewnętrznej. Nieza-
leżnie od różnic poglądów co do roli substancji 
organicznej w procesie tworzenia framboidalnego 

pirytu, powszechnie uznano, że formował się on 
na etapie wczesnodiagenetycznym (Rydzewski 
1969b; Sweeney, Kaplan 1973; Speczik 1979a). 
Poza pirytem framboidalnym obecne są także 
większe nerkowate skupienia pirytu 2-3 cm oraz 
kulki pirytowe o budowie radialnej. Te ostatnie 
często zastępowane są przez syderyt. 

Markasyt wykazuje tendencję do koncentrowa-
nia się w piaskowcach, gdzie wchodzi on w skład 
spoiwa nierzadko je zastępując. Najczęstszą formą 
występowania chalkopirytu są wypełnienia pomię-
dzy ziarnami pirytu w pseudożyłkach rudnych na 
powierzchniach oddzielności skał łupkowatych. 
W partiach profilów silniej zaangażowanych tek-
tonicznie lub z objawami wyraźnych procesów 
hydrotermalnych zaobserwowano przekrystalizo-
wanie pirytu framboidalnego z utworzeniem tek-
stur metakrystalicznych. 

N a podstawie całości przeprowadzonych ba-
dań petrograficznych można sądzić, że skały po-
łudniowej części monokliny przedsudeckiej cha-
rakteryzują się większym udziałem okruchów skał 
metamorficznych i głębinowych, zbliżoną zawar-
tością okruchów skał osadowych i mniejszym 
udziałem okruchów skał wulkanicznych w po-
równaniu do skał karbońskich północnej części 
monokliny przedsudeckiej. Podobne zróżnicowa-
nie litoklastów można obserwować w profilach 
pionowych utworów karbońskich. Skały dolno-
karbońskie cechuje znaczna zawartość okruchów 
skał oraz udział skał o strukturach aleurytowo-
-pelitowych. Skały wieku namur górny, westfal 
charakteryzuje generalnie spadek zawartości okru-
chów skał, a co za tym idzie, zmniejszenie ilo-
ści arenitów i wak litycznych na rzecz wak ska-
leniowych, arenitów arkozowych i arkoz. Zacho-
dzi tu również zmiana ilości i jakości spoiwa, 
mniej pospolite jest spoiwo typu matrix, częściej 
pojawia się spoiwo ilasto-krzemionkowe i ilasto-
-węglanowe. Skały o teksturze aleurytowo-pelito-
wej występują w bardzo niewielkich ilościach. 
Wśród skał górnokarbońskich dominującym ty-
pem są arenity kwarcowe i subkwarcowe. Moż-
na tu zatem mówić o wzroście dojrzałości mi-
neralogicznej osadów, spadek zaś udziału skał 
o teksturach aleurytowo-pelitowych ku górze pro-
filu sugeruje spłycenie zbiorników sedymentacyj-
nych oraz skrócenie drogi transportu składników 
klastycznych. 

Skały karbońskie są w zmiennym stopniu za-
burzone, słabo w południowej części monokliny, 
silnie w części centralnej, gdzie wychylenia warstw 
wynoszą od 30 do 70°, umiarkowanie w pół-
nocnej części, gdzie upady nie przekraczają 10 do 
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20°, tylko w niektórych profilach (Siciny IG-1) 
są strome do 70°. Na większości obszaru skały 
leżą prawie płasko bądź są tylko nieznacznie wy-
chylone z pierwotnego położenia. Bardzo liczne 
są spękania, lustra tektoniczne, powierzchnie śliz-
gów i strefy roztarć przeważnie zabliźnione lub 
wypełnione przez utwory dia- i epigenetyczne. 
Kąty spękań tektonicznych są bardzo strome, od 
pionowych do około 60°. Mniej częste są spęka-
nia przebiegające pod mniejszym kątem, zbliżo-
nym do upadu warstw karbońskich. 

Jednym z ważnych problemów jest rozszyfro-
wanie wieku zjawisk tektonicznych, które wpłynę-
ły na ukształtowanie sedymentów karbońskich. 
Żelichowski (1964b) uważa, że faza kruszcogórska 
zakończyła sedymentację karbońską, a Oberc 
(1977) sądzi, że główną fazą fałdowania Sude-
tów była spóźniona w stosunku do schematów 
faza sudecka. W niektórych rejonach Sudetów 
sedymentacja trwa aż do górnego karbonu, co 
stawia pod znakiem zapytania znaczenie ruchów 
sudeckich w rozwoju tektonicznym Sudetów 
(H. Teisseyre 1961). Pewne jest także istnienie 
ruchów młodowaryscyjskich. Wydaje się również, 
że młodsze ruchy bretońskie mogły spowodować 
w wyższym turneju częściową regresję morza, 
które w wizenie uległo znacznemu pogłębieniu 
(Żelichowski 1964a). Odmiennie rozwijała się za-
pewne sytuacja we wschodniej części monokliny, 
gdzie zalew nastąpił wcześniej, bo w dolnym 
i środkowym dewonie, i przyszedł z obszaru 
geosynkliny śląsko-morawskiej. Ruchy sudeckie 
mogły mieć tam miejsce wcześniej niż na mono-
klinie. 

P R O C E S Y D I A G E N E T Y C Z N E 

Procesy diagenetyczne mają wieloraki i złożony 
wpływ na potencjał metalogeniczny skał osado-
wych. Lityfikacja, kompakcja, dehydratacja i re-
krystalizacja powodują uruchomienie, przemiesz-
czenie i wtórne skupienie substancji mineralnej 
zawartej w osadzie. Uruchamiane płyny mogły 
być wzbogacone w metale ciężkie w różnym stop-
niu, zależnym od rodzaju procesów diagenetycz-
nych, jakim uległy badane skały, ich intensyw-
ności i temperatury. Procesy ługowania metali 
ciężkich ze skał macierzystych są znacznie efek-
tywniejsze ze wzrostem temperatury (Craig 1966; 
Rose 1976; Bischoff et al. 1981). 

Reakcje diagenetyczne są definiowane jako te, 
które zachodzą podczas depozycji materiału de-
trytycznego aż do czasu, kiedy tekstura i mine-
ralogia osadów są istotnie zmienione. Takie okreś-

lenie nie oddaje oczywiście zmienności warunków, 
w jakich się te procesy odbywają, w przypadku 
temperatury jest to bowiem zakres 0-200 °C , ciś-
nienie zaś 1-2000 barów, p r ^ zmianach kom-
pozycji wód porowych od tzw. czystej wody do 
solanek dwukrotnie bardziej zagęszczonych od 
wód Morza Martwego. Zmienność ta będzie także 
funkcją położenia strukturalnego, jako że gradient 
termiczny jest w przybliżeniu dwa razy wyższy 
w eugeoklinie niż w miogeoklinie (Blatt 1979). 

Terminologia przyjęta w tej pracy w odnie-
sieniu do procesów diagenetycznych jest zgodna 
z zaproponowaną przez Choquette i Praya (1970) 
oraz Schmidta i McDonalda (1979). Pod pojęciem 
eodiagenezy rozumie się procesy zachodzące w luź-
nym osadzie, w którym chemizm wody porowej 
jest kontrolowany przez warunki na powierzchni 
osadu. Mezodiagenezą określa się procesy prze-
biegające w trakcie efektywnego przykrycia osa-
dów; telediagenezą określa się procesy diagene-
tyczne wsteczne mające związek np. z wyniesie-
niem uprzednio zanurzonych osadów w strefę 
warunków powierzchniowych. Eodiagenezie od-
powiadałby powszechnie używany termin diagene-
za wczesna, mezodiagenezie etap określany jako 
diagenetyczny właściwy i katadiagenetyczny. W 
obrębie procesów mezodiagenetycznych wyróżnio-
no cztery stadia w zależności od wzrastającego 
pogrzebania i wieku osadów: „immature stage", 
„semi-mature stage", „mature stage" i „superma-
ture stage" (Schmidt, McDonald 1979). 

Procesy eodiagenetyczne miały w opisanym 
przypadku zapewne charakter marginalny w związ-
ku ze stosunkowo szybkim przyrostem miąższo-
ści osadu. Można tu wymienić procesy wymiany 
jonowej pomiędzy wodą morską i słabo zwięzłym 
osadem, rozpuszczanie pewnych składników, two-
rzenie się pirytu syndiagenetycznego, minerałów 
grupy szamozytu, krystalizację części blaszkowych 
minerałów autogenicznych oraz wpływ organiz-
mów żywych i szczątków organicznych na che-
mizm przydennych partii osadów. Na tym etapie 
mogło także następować częściowe rozłożenie 
szczególnie nietrwałych minerałów, w tym biotytu 
na mieszaninę węglanowo-hydrołyszczykową. Oma-
wiane osady przeszły intensywną przebudowę me-
zodiagenetyczną, przez co znaczna część procesów 
eodiagenetycznych została zatarta, a czytelny po-
został prawie wyłącznie piryt syndiagenetyczny. 
Charakter procesów diagenetycznych był tu w więk-
szości chemiczny, chociaż skały uzyskały już swoje 
pierwotne rysy teksturalno-strukturalne. Skały 
o teksturze psamitowej charakteryzowały się na 
tym etapie znaczną porowatością pierwotną. 
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Stadium niedojrzałe („immature") cechuje zde-
cydowana przewaga kompakcji mechanicznej nad 
chemiczną, ponieważ kompakcja chemiczna po-
woduje lityfikację skały i zahamowanie kompakcji 
mechanicznej. W badanych skałach silna kom-
pakcja mechaniczna odzwierciedla się wysoką licz-
bą styków między ziarnami w płaszczyźnie szlifu. 
Obserwowane są bardzo często plastyczne defor-
macje krzemianów warstwowych, modelowanie 
mik i chlorytów wokół twardych ziarn mineral-
nych, jak i wciski dużych ziarn detrytycznych 
w grubszy materiał ilasty. Na kontaktach ziarn 
twardych i miękkich widać wyraźne wciski, acz-
kolwiek są one spotykane także na kontaktach 
ziarn kwarcu. W wielu przypadkach obserwowa-
no ślady rotacji płaskich ziarn (kwarc, okruchy 
łupków metamorficznych) w miększym podłożu. 
Deformacje plastyczne z racji obfitości spoiwa są 
tu znacznie ważniejsze niż popękanie i kruszenie 
ziarn mineralnych. Obserwowano jednak zdyslo-
kowane ziarna skaleni z poprzesuwanymi prąż-
kami bliźniaczymi i popękane kwarce zabliźnione 
głównie chlorytem i węglanami. 

Stadium średniodojrzałe („semimature") jest 
kombinacją procesów mechaniczno-chemicznych 
ze znaczną przewagą procesów chemicznych. Do-
minującym procesem była na tym etapie rekry-
stalizacja kwarcu i krystalizacja kwarcu autoge-
nicznego, określana również jako blasteza kwarcu. 
Można sądzić, że proces ten miał miejsce raczej 
niedługo po depozycji, zanim całkowita kompak-
cja mechaniczna została zakończona (Dapples 
1959; Folk 1960; Blatt 1979). W odniesieniu do 
omawianych skał zaznaczył się on dwojako. Inten-
sywniej w formie rekrystalizacji najdrobniejszego 
pelitu kwarcowego w obrębie spoiwa typu matrix 
w piaskowcach oraz w skałach mułowcowych, 
a mniej często w formie obwódek regeneracyj-
nych kwarcu wokół ziarn kwarcu detrytycznego. 
Obwódki te są nierzadko nieciągłe, można też 
obserwować słupki autogenicznego kwarcu nara-
stające palisadowo na kwarcu detrytycznym. 
Znacznie mniejszą rolę biastezy kwarcu zaobser-
wowano w skałach typu wak i arenitów litycz-
nych, a więc w skałach zawierających mineralo-
gicznie mniej dojrzałe składniki. Uwolnione w wy-
niku rozkładu tych minerałów kationy były za-
pewne wiązane in situ z uwalnianą krzemionką 
w autogeniczne chloryty, hydrołyszczyki i zeolity. 
Stąd też obserwowana grubość obwódek regene-
racyjnych w tego typu skałach jest niewielka 
i w skałach o spoiwie typu matrix nie może 
doprowadzić do utworzenia struktur kwarcyto-
wych. Dotyczy to też w znacznej części areni-

tów kwarcowych, w których przeszkodą dla sil-
nego rozwoju biastezy mogło być spoiwo ilasto-
-żelaziste (vide Hoppe 1963). Obwódki kwarcu 
autogenicznego rozpoznano dzięki obecności w 
kwarcu detrycznym drobnych wrostków hematytu 
i minerałów ilastych, których nie ma w obwód-
kach. Ponadto pomocne było tu obserwowanie 
sposobów wygaszania światła, o ile bowiem ziar-
na klastyczne wygaszają światło smużyście, faliście 
lub mozaikowo, o tyle obwódki regeneracyjne 
wygaszają światło spokojnie i jednolicie. 

Literatura dotycząca źródeł krzemionki dla 
tego procesu jest niezmiernie obszerna. Za głów-
ne źródło krzemionki uważany jest proces roz-
puszczania kwarcu pod ciśnieniem określony jako 
„pressure solution" (Pittman 1972; Robin 1978). 
Może on zachodzić na kontaktach ziarn (Charlier 
1955), a także poprzez rozpuszczanie pelitu de-
trytusu kwarcowego w spoiwie (Goldstein 1948). 
W procesach tych rozpuszczona krzemionka prze-
nosi się do wód porowych i krystalizuje ponow-
nie w punktach obniżonego ciśnienia. Badania 
przy zastosowaniu katodoluminescencji wykazały 
jednak, że znaczna część zjawisk uważanych za 
obwódki kwarcowe jest w rzeczywistości przero-
stami na kontaktach ziarn (Sippel 1968). Zjawisko 
to zostało zauważone w skałach karbońskich mo-
nokliny (Speczik 1979a; Barczuk, Speczik 1981) 
i zaklasyfikowane jako oddzielna grupa zjawisk 
diagenetycznych — reakcje międzyziarnowe. 

Wydaje się, że w opisanym przypadku dodat-
kowym źródłem krzemionki mogły być przemiany 
dia- i epigenetyczne różnych krzemianów, głów-
nie minerałów blaszkowych i skaleni (vide Haw-
kins 1978). Diagenetyczne przeobrażenie smektytu-
-illitu w czysty illit może być niezmiernie waż-
nym źródłem krzemionki (Siever, Towe 1962). 
Dotyczy to jednak skał zasobniejszych w mine-
rały ilaste, jak np. pospolite w osadach karboń-
skifch mułowce. Można jednak sądzić, że skały 
tego typu zachowują się względem krzemionki jak 
zamknięty system i uwolniona w tych procesach 
krzemionka rekrystalizuje na miejscu silnie im-
pregnując skały. Potwierdzają to również bada-
nia Howera et al. (1976) i Fiichtbauera (1967). 
Innym źródłem krzemionki w odniesieniu do ba-
danych skał piroklastycznych mogą być okruchy 
skał wulkanicznych, jak również procesy zastępo-
wania kwarcu przez węglany, obserwowane miej-
scami w tych skałach. 

Z uwagi na skład petrograficzny omawianych 
skał, znaczenie krystalizacji minerałów autogenicz-
nych w średni od ojrzałym stadium przeobrażeń 
diagenetycznych jest bardzo duże. Wśród mine-
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rałów, które tworzyły się w tym stadium, należy 
wymienić przede wszystkim węglany (głównie sy-
deryt, ankeryt, mniej często kalcyt), minerały 
blaszkowe (kaolinit, chloryty i sporadycznie illit) 
oraz anhydryt. Prawdopodobnie krystalizowały 
również (bardzo powszechnie) minerały ilaste 
0 mniejszym stopniu uporządkowania oraz zeo-
lity, ale zostały one przeobrażone w bardziej 
trwałe formy w późniejszych stadiach diagenezy. 
Procesy krystalizacji tej grupy minerałów były 
warunkowane wcześniejszym rozkładem i zastępo-
waniem detrytycznych skaleni, biotytu, muskowitu, 
okruchów skał wulkanicznych, szkliwa wulkanicz-
nego oraz fragmentów skał węglanowych. O wtór-
nym, postsedymentacyjnym charakterze tych mi-
nerałów świadczy fakt korodowania i zamykania 
w sobie przez minerały autogeniczne składników 
klastycznych skał karbońskich. Czynnikiem za-
kwaszającym lokalnie środowisko, koniecznym do 
tego typu przekształceń, były zapewne procesy 
związane z przeobrażeniem substancji organicznej 
(Schmidt, McDonald 1979). 

Obecnie trudno jest stwierdzić, które z proce-
sów przeobrażeń krzemianów: karbonatyzacja, 
kaolinityzacja czy serycytyzacja, miały miejsce 
w trakcie sedymentacji, które zaś już po złożeniu 
osadu. Niemniej jednak można stwierdzić ścisły 
związek pomiędzy procesami kaolinityzacji i kar-
bonatyzacji, co może prowadzić do wniosku, że 
jon żelazowy konieczny do utworzenia syderytu 
1 ankerytu był uwalniany in situ w procesach 
kaolinityzacji minerałów, zasobnych w ten pier-
wiastek (vide A. K. Teisseyre 1973). Geochemia 
węglanów jest znacznie bardziej skomplikowana 
od geochemii krzemionki, są one znacznie łatwiej 
rozpuszczalne, ekstremalnie podatne na zmiany 
pH, a ponadto są obecne w roztworze głównie 
w formach jonowych (Fe+ 2 , HCO-, . CO^ 2 , Ca+ 2) . 
Stąd mogą one podlegać zjawisku ultrafiltracji 
(Handshaw, Coplen 1973), czego efektem może 
być obserwowana stosunkowo znaczna zawartość 
żelazistych węglanów w porównaniu z kalcytem. 
Podobne spostrzeżenia poczynił A. K. Teisseyre 
(1975) dla kulmu niecki śródsudeckiej. Starsze 
ogniwa kulmu są tam zasobniejsze w kalcyt, 
a młodsze w syderyt. Selektywna dyfuzja katio-
nów i jej uwarunkowania były dyskutowane przez 
Blatta (1979) oraz Mokady'ego i Lowa (1968). 

Karbonatyzacja dotyczy zarówno spoiwa, jak 
i ziarn detrytycznych; w tym drugim przypadku 
rozprzestrzenienie karbonatyzacji od granic ziarn 
i wnikanie żyłeczek kalcytowych do wnętrza ziar-
na przesądza o jej charakterze autogenicznym. 
Procesy te rozwijają się z różną intensywnością 

aż do utworzenia całkowitych pseudomorfoz kal-
cytowych po skaleniach i innych ziarnach detry-
tycznych. Autogeniczny chloryt pojawia się jako 
kolejny minerał po rekrystalizacyjnym kwarcu 
w formie cieniutkich powłoczek na szkielecie ziar-
nowym. Autogeniczny kaolinit obecny jest w dwo-
jakiej formie: w postaci drobnych międzyporo-
wych bezładnie ułożonych kryształków, występu-
jących w spoiwie bez styczności z ziarnami de-
trytycznymi, i w drugiej, mniej częstej formie — 
dużych robaczkowych, harmonijkowatych zespo-
łów mineralnych, w których przerasta się on 
z minerałami o cechach hydrołyszczyku. Takie 
skupienia kaolinitu są powszechnie uważane za 
utwór postsedymentacyjny (Fabian et al. 1962). 

Różne postacie występowania tlenków i uwod-
nionych tlenków żelaza obserwowane w skałach 
karbońskich utworzyły się zapewne w tym stadium 
procesów diagenetycznych. Część z tych zjawisk 
ma zapewne prediagenetyczny charakter, na co 
wskazują ślady obtoczenia oraz nieregularność 
i brak ciągłości powłok hematytowych i hematy-
towo-limonitowych wokół ziarn detrytycznych. 
W znacznej części skał stwierdzono natomiast 
występowanie regularnych obwódek hematytowych 
i hematytowo-limonitowych wokół ziarn detrytycz-
nych, a także siateczkowate mikrostruktury że-
laziste w skałach o teksturze aleurytowo-pelitowej. 
W przypadku skał o teksturze psamitowej utwory 
te pokrywają równomiernie całe ziarna, co w po-
łączeniu z faktem, że często występują również 
na autogenicznych kwarcach i kalcytach świad-
czy o ich postsedymentacyjnym charakterze. Dia-
genetyczny charakter skupień związków żelaza 
w skałach aleurytowo-pelitowych sugeruje ich rów-
nomierność, brak związku z równoległą strukturą 
skał oraz zubożenie w związki żelaza partii skał 
zawartych pomiędzy siateczką utworów żelazi-
stych. Źródłem związków żelaza były zapewne 
procesy jego uwalniania w wyniku wybielania bio-
tytu, rozkładu minerałów ciemnych, a także re-
krystalizacji pierwotnie obecnej w osadzie koloidal-
nej substancji żelazistej. N a obecność takiej sub-
stancji wskazuje występowanie w niektórych ska-
łach żelazistego i ilasto-żelazistego spoiwa poro-
wego o wyraźnie pierwotnym charakterze. 

Stadium dojrzałe („maturę"): wydaje się, że 
w omawianych osadach znaczna część procesów 
cementacyjnych zaszła we wcześniejszych stadiach 
diagenezy w osadach nie w pełni kompakcyjnie 
(mechanicznie) zagęszczonych. Wynika to ze skła-
du mineralnego tych skał, który cechuje znaczna 
zawartość ziarn mechanicznie i chemicznie nie-
trwałych, co w sposób oczywisty przyspiesza pro-
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cesy diagenezy (Hayes 1979). Na etapie dojrzałym 
głównym procesem diagenetycznym była rekrysta-
lizacja wcześniej utworzonych minerałów autoge-
nicznych (hydrołyszczyków, zeolitów) oraz krysta-
lizacja trwałych minerałów, jak illit i chloryt. 
Powstałe w ten sposób minerały tworzą grube 
obwódki, powłoki na ziarnach detrytycznych. 
W skałach o spoiwie typu matrix powstały roz-
ległe intergranularne skupienia i niekiedy krótkie 
żyłki wypełniające spękania, których głównym 
składnikiem są minerały autogeniczne. Można je 
rozpoznać po znacznej ilości tzw. warstwowych 
porów zgodnych z wydłużeniem nowo utworzo-
nego kryształu (pl. III, 6). 

Kolejnym procesem, który miał miejsce na tym 
etapie diagenezy, było zwiększanie stopnia auto-
morfizmu ziarnistych składników mineralnych skał, 
głównie albitu i nierzadko skalenia potasowego. 
W warunkach silnej kompakcji mechanicznej nie-
które składniki klastyczne skał (metastabilne w wa-
runkach istniejącego osadu) zostały niejako wtło-
czone w ziarna kwarcu. Zapoczątkowało to pro-
cesy reakcji międzyziarnowych, stymulowane przez 
obecność filmu mikroporowego (pl. IV, 1). W osta-
teczności doprowadziło to do powstania struktur 
przerostowych, które są w pewnym stopniu zbli-
żone do granofirowych i myrmekitowych, tak 
charakterystycznych dla niektórych skał magmo-
wych. W skałach piroklastycznych procesy te 
prowadzą do utworzenia struktur podobnych do 
felzytowych i niemalże całkowitego zatarcia gra-
nic między okruchami skalnymi i spoiwem. Na 
etapie tym zachodziła dalsza rekrystalizacja spoiwa 
krzemionkowego oraz substancji żelazistej obecnej 
w osadzie. 

Stadium superdojrzałe („supermature stage") 
odpowiadałoby pograniczu procesów katadiagene-
tycznych i metamorficznych. W znacznej części 
badanych profilów skały karbońskie przeszły ten 
etap rozwoju. Procesy rekrystalizacji substancji 
mineralnej doprowadziły do całkowitej likwidacji 
porowatości zarówno tej pierwotnej, jak i wtór-
nej, utworzyły się struktury suturowe w areni-
tach kwarcowych. Nastąpi ło znaczne porządko-
wanie cech teksturalno-strukturalnych. Wydaje się, 
że poza podwyższoną temperaturą, która była 
głównym motorem przeobrażeń skał karbońskich 
w zaangażowanych tektonicznie strefach, czynni-
kiem dodającym impetu procesom diagenetycznym 
było ciśnienie. Rozpuszczalność i zdolności mi-
gracyjne krzemionki wzrastają wraz z temperaturą, 
ale w znacznie większym stopniu przyspieszane 
są również przez ciśnienie (Willey 1974). 

Stadium telediagenetyczne zostało rozpoznane 

w kilku profilach. Stropowe partie utworów kar-
bońskich zostały bowiem w znacznej większości 
profili przeobrażone hipergenicznie. Zaznaczają się 
jednakże strefy, w których obserwowane zmiany 
barwy, struktury i porowatości części utworów 
karbońskich nie wiążą się prosto z procesami hi-
pergenicznymi. Wyniesienie skał karbońskich wzglę^ 
dem ich pierwotnego położenia, związane z tym 
zmiany ciśnienia i temperatury, a zwłaszcza do-
stanie się osadów w strefy migracji wód wgłęb-
nych z młodszych osadów, mogły wpłynąć na 
obserwowaną przebudowę strukturalną utworów 
karbońskich. Koncepcja ta jest szerzej dyskutowa-
na przy omawianiu utworów czerwonego spą-
gowca. 

Wymienione procesy diagenetyczne opisane zo-
stały głównie ze skał o teksturze psamitowej, 
psamitowo-psefitowej i psamitowo-aleurytowej. 
W skałach o drobniejszym uziarnieniu są one 
trudne do zaobserwowania. Można jednak sądzić, 
na podstawie objawów sylifikacji, a także ich 
składu mineralnego, że były one w znacznym 
stopniu zbliżone do opisanych. 

Ocena stopnia natężenia procesów diagenetycz-
nych jest bardzo trudnym problemem umykają-
cym kryteriom ocen ilościowych. Stąd też utwory 
karbońskie były powszechnie uznawane za silnie 
zdiagenezowane, stojące na pograniczu procesów 
metamorficznych. Ostatnie prace (Speczik 1980; 
Barczuk, Speczik 1981, 1982) wskazują na istnie-
nie istotnych różnic w stopniu diagenezy tych 
osadów. Obecnie szerzej omówimy jedynie te ba-
dania, które nie były wykonane wcześniej do 
oceny stopnia diagenezy badanych skał; są to: 

— analiza rodzaju i genezy porowatości, 
— ocena temperatury przebiegu procesów dia-

genetycznych metodą pomiaru zdolności reflek-
syjnej witrynitu, 

— analiza asocjacji minerałów ilastych. 

DIAGENEZA A ANALIZA RODZAJU I GENEZY P O R O W A T O Ś C I 

Badania te przeprowadzono opierając się na 
modelu zaproponowanym przez Schmidta i McDo-
nalda (1979). Podstawą były obserwacje petrogra-
ficzne próbek skał karbońskich oraz dodatkowo 
analiza elektronomikroskopowa. 

W opisanym przypadku zdecydowana więk-
szość porowatości pierwotnej została zlikwidowa-
na na etapie wczesnodiagenetycznym („eodiagene-
tic, immature i semimature stages"). Tylko nie-
znaczna część porów spękaniowych, kurczenio-
wych i tektonicznych pozostała otwarta (p. IV, 2), 
pierwotne pory intergranularne zostały w całości 
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wypełnione. Obecnie obserwowana nieznaczna po-
rowatość powstała zapewne w większości na eta-
pie dojrzałym i jest reprezentowana głównie przez 
otwarte spękania, pory wewnątrzskładnikowe, po-
ry odciskowe („moldic pores") i w nieznacznej 
części pory intergranularne (pl. IV, 3 i 4). 

Większość porów mikrospękaniowych i mikro-
szczelinowych przecina scementowaną skałę, a więc 
można sądzić, że pochodzenie ich jest późniejsze 
(pl. IV, 5). Podobnie najczęstsze w tych skałach 
mikropory wewnątrzskładnikowe obecne są jako 
efekt rekrystalizacji diagenetycznej słabiej uporząd-
kowanych minerałów ilastych, uwodnionych tlen-
ków żelaza i spoiwa krzemionkowego. Diagene-
tyczna rekrystalizacja montmorillonitu do illitu da-
je w efekcie wolną przestrzeń porową równą nie-
malże l/2 pierwotnej objętości montmorillonitu 
(Powers 1967). Diagenetyczne pory intergranularne 
są bardzo rzadkie i występują głównie na kon-
taktach silnie scementowanych skał i większych 
otwartych mikroszczelin. Może to sugerować, iż 
rozwijały się one od tych spękań. 

Główny proces prowadzący do powstania dia-
genetycznej porowatości, rozpuszczanie węglanów 
(pl. IV, 6), nie zaznaczył się w skalach karboń-
skich w istotnym stopniu. W związku ze znaczną 
liczbą ekranów łupkowych solanki nie miały do-
stępu do arenitów kwarcowych z górnych partii 
profilów karbońskich, które są zasobniejsze w auto-
geniczne spoiwo węglanowe, ponadto spadek ciś-
nienia przy tak złożonym kierunku przepływu 
(fluid i flow) sprzyjałby raczej wytrącaniu się 
węglanów. Analiza rodzaju i charakteru porowa-
tości wykazuje, że większość analizowanych skał 
należy zaliczyć do dojrzałych diagenetycznie i su-
perdojrzałych, niewiele do średniodojrzałych, co 
sugeruje także obecność w niektórych skałach nie 
w pełni skrystalizowanej krzemionki, uwodnionych 
tlenków żelaza i niektórych hydrołyszczyków. 

PALEOTEMPERATl iRY OKREŚLONE NA PODSTAWIE Z D O L N O Ś C I 
REFLEKSYJNEJ WITRYNITU 

Stała substancja organiczna jest akcesorycznym 
składnikiem od 0,1 do 2% większości piaskow-
ców i mułowców oraz do 10% w przypadku 
iłowców. Substancja ta jest znacznie bardziej po-
datna na procesy diagenezy i metamorfizmu niż 
skały, w których się znajduje, stąd też jest nie-
zmiernie czułym wskaźnikiem przeobrażeń tych 
skał. Rejestruje nawet drobne zmiany, które nie 
powodują zmian składu mineralnego skał. Reje-
stracja ta jest procesem nieodwracalnym, w od-
różnieniu od odwracalnych reakcji mineralnych. 

Uwęglanie i bituminizacja substancji organicznej 
zawartej w skale pierwotnej są procesami diage-
netycznymi zachodzącymi mniej więcej równolegle, 
przy czym bituminizacja kończy się na etapie, 
który charakteryzuje zawartość około 26% gazów 
w uwęglanej stałej materii organicznej (Teichmul-
ler, Teichmiiller 1979) oraz zdolność refleksyjna 
witrynitu nie wyższa niż 1,3 Raa (Bostic 1979). 
Zakończenie procesów uwęglenia pokrywa się 
z przeobrażeniem metaantracytu w grafit (Schiiller 
1961), co odpowiada początkowi facji zieleńcowej 
metamorfizmu. 

W trakcie diagenezy stałej materii organicznej 
jej zdolność refleksyjna, współczynnik załamania 
i anizotropia ulegają stałemu zwiększeniu. Jest to 
podstawą szeregu metod pomiaru paleotempera-
tur, które rozwinęły się początkowo w odniesie-
niu do pokładów węgla, a następnie zostały prze-
niesione na skały osadowe zawierające substancję 
węglistą. Rejestrowane zmiany optyczne korelo-
wane są głównie ze zmianami chemicznymi: wzra-
stającą aromatyzacją, kondensacją grup moleku-
larnych oraz spadkiem zawartości gazów. Ilość 
uwalnianych gazów jest ogromna, np. przejście 
od węgli gazowo-płomieniowych do antracytu 
uwalnia z każdej tony węgla około 100 m 3 gazu 
(Jungten, Karweil 1966). Największy wpływ na 
stopień uwęglenia materii organicznej ma tempe-
ratura, co zasadniczo odpowiada regule Hilta, 
która stwierdza wzrost stopnia uwęglenia wraz 
z głębokością. Wartości otrzymane empirycznie 
w zasadzie korespondują z danymi eksperymen-
talnymi (Bostic 1971). Odchylenia od reguły są 
związane zazwyczaj z bliskością masywów mag-
mowych lub też stref o podwyższonej aktywności 
tektonicznej i geotermicznej. Nie bez znaczenia 
jest też przewodność cieplna skał. N a podstawie 
badań statystycznych można sądzić, że pełniejsza 
korelacja istnieje pomiędzy stopniem uwęglenia 
a temperaturą niż stopniem uwęglenia a głębo-
kością (Kontorowicz et al. 1967). 

Wpływ czynnika czasu nie jest tak wielki, 
o czym może świadczyć np. słabe uwęglenie kar-
bońskich węgli Zagłębia Moskiewskiego. Wpływ 
tego czynnika jest tym większy, im wyższa jest 
temperatura, i ulega niwelacji w przypadku węgli, 
które były poddane działaniu temperatury w sto-
sunkowo długim okresie. Natomiast ciśnienie ma 
bardzo niewielki wpływ na proces uwęglania, 
a zdaniem niektórych badaczy wręcz powstrzy-
muje (cofa) ten proces (Huck, Patteisky 1964). 
Skład chemiczny płynów porowych nie ma istotne-
go wpływu na stopień uwęglenia (Castano, Sparks 
1974). 



Witrynit jest głównym minerałem węgla i z ra-
cji ciągłości zmian temperaturowych, a także łat-
wości rozpoznawania jest powszechnie stosowany 
do oznaczeń paleotemperatur. Temperatury są 
określane za pomocą metod mikroskopowych 
w świetle przechodzącym i odbitym, badań fluo-
roscencyjnych, rentgenostrukturalnych, rezonansu 
elektronowego i innych (Teichmiiller, Teichmtiller 
1979). Metodą, która zdobyła najwięcej uznania, 
jest pomiar zdolności refleksyjnej witrynitu w świe-
tle odbitym. 

Do oznaczenia temperatur diagenezy witrynitu 
wybrano skały zasobne w substancję organiczną 
z różnych rejonów monokliny przedsudeckiej. Ba-
dania wykonano na mikroskopie Leitz Ortolux 
z fotokomórką pomiarową. 

Podane w tabeli 3 wyniki są uśrednionym 
rezultatem szeregu pomiarów dla kilku ziarn wi-
trynitu występujących w jednym preparacie. Za-
leżność pomiędzy R ... a temperaturą jest pozna-
na w miarę dobrze jedynie w przedziale od 0 
do 2% Ron. Stąd też, dla wartości RXOii wyż-
szych od 2% podano jedynie paleotemperaturę 
minimalną. Odczytano ją na podstawie danych 
Ammosova i Utkinej (1975). Dla porównania wy-
liczono temperatury wynikające z obecnej głębo-
kości zalegania tych skał na podstawie tzw. nor-
malnego stopnia geotermicznego, tj. 3 ° C/100 m. 
a także wyższego 5° C/100 m sugerowanego dla 
waryscyjskich zapadlisk przedgórskich Europy 
(Teichmiiller et al. 1978). Na powierzchni ziemi 
przyjęto temperaturę 10 °C. 

Wyniki pomiarów zdolności refleksyjnej witry-
nitu w utworach karbońskich południowo-zachod-
niej Polski (J. Grotek i K. Tokarska) były wzmian-
kowane przez Majorowicza (1978) i Wilczka (1982). 
Uzyskane przez autora wyniki są generalnie nieco 
niższe od wspomnianych, aczkolwiek przestrzennie 

korelują się z nimi. Z przedstawionych danych 
(tab. 3) widać wyraźnie, że uzyskane paleotem-
peratury są zdecydowanie wyższe od wynikają-
cych z aktualnej głębokości zalegania tych utwo-
rów. Wysoką zdolność refleksyjną witrynitu uzy-
skaną w przypadku niektórych próbek (Smarcho-

Paleotemperatura w oparciu 

Profil wiertniczy 
Głębokość 

R 
Paleotemperatura o stopień geotermiczny 

Drilling profile 
(m) 

Depth 

R oil (°C) 

Paleotemperature 
Paleotemperature 

of geothermal 
on the base 
gradient 

3° C/100 m 5° C/100 
1 2 3 4 5 6 

Szymonków IG-1 1096,0 U - 1 , 8 230-235 43 63 
1141,5 1,6 - 1 . 7 225-230 44 64 
1161,4 2,8 - 3 , 0 > 250 45 65 

Czerńczyce IG-1 1154,2 1,1 - 1 , 3 185-205 45 65 
1165,0 1,0 - 1 , 1 180-185 46 67 
1190,2 2,0 - 2 , 2 240-250 46 67 

Smarchowice IG-1 1226,5 2,4 - 2 , 8 > 250 47 71 
1476,1 1,5 - 1,8 220-235 54 82 
1490,7 1,4 - 1,6 210-225 55 83 

Pogorzela-7 2206,8 2,2 - 2 , 5 > 250 76 120 
Pogorzel a-4 2011,2 2,7 - 2 , 8 > 250 70 110 
Wołczyn IG-1 922,9 2,1 - 2 , 2 245-250 38 56 

1305,0 2,0 - 2 . 2 240-250 49 75 
1514,1 2,8 - 3 . 0 > 250 55 83 
2090,0 3,6 - 3 , 8 > 250 73 113 
2148,3 3,6 - 3 , 8 > 250 74 114 

Września IG-1 5170,3 1.8 - 2 , 0 235-240 145 267 
5205,3 2,8 - 3 , 0 > 250 146 270 
5497,4 2,6 - 2 , 8 > 250 154 275 

Siciny IG-1 2181,9 1,8 - 2 , 1 235-245 75 117 
2265,2 1.3 - 1,4 200-210 77 122 
2313,4 2,2 - 2 , 4 > 250 79 125 

Wycisłowo IG-1 2782,4 2,4 - 2 , 6 > 250 92 148 
Kalisz IG-1 3464,0 2,2 - 2 , 4 > 250 114 182 

3478,0 3,6 - 3 , 8 > 250 115 183 
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wice IG-1 gł. 1226,5 m i Siciny IG-1 gl. 2181,9 m) 
można interpretować częściowo jako wpływ zja-
wisk epigenetycznych. Powyższe próbki są bowiem 
pocięte przez gęstą sieć żyłek epigenetycznych. 
Dla części profilów, jak np. Szymonków IG-1, 
zanurzenie skał karbońskich było zapewne głęb-
sze niż obecne. W większości wypadków uzyska-
ne wysokie temperatury wskazują, że pole paleo-
geotermiczne waryscydów przedsudeckich było 
bardzo wysokie. Nadto, w jego obrębie istniały 
dodatkowo regionalne wysokie strumienie ciepła, 
związane bądź to z bezpośrednim oddziaływa-
niem masywów magmowych lub ze strefami głę-
bokich rozłamów. 

Tak wysokie pole paleogeotermiczne waryscy-
dów monokliny przedsudeckiej sąsiaduje z obsza-
rami o normalnym lub obniżonym polu paleo-
geotermicznym (Majorowicz 1978; Wilczek 1982; 
J. Grotek, inf. ustna — 1983). Badania witrynitu 
z łupków miedzionośnych dały rezultaty niskie, 
od 0,5 do 1.5 Ron (S. Oszczepalski, inf. ustna — 
1983). Pozwala to wiązać podwyższony strumień 
ciepła z ruchami śródkarbońskimi. Obserwowany 
rozkład pola paleogeotermicznego w SW Polsce 
jest ważną wskazówką dla interpretacji geotekto-
nicznych. Uzyskane w części przypadków warto-
ści /?.voii wyższe od 2,5% odpowiadają facji zeo-
litowej i początkowi facji zieleńcowej metamor-
fizmu (Bostic 1979). 

DIAGENEZA A R O Z P O Z N A N E ASOCJACJE MINERAŁÓW ILASTYCH 

Zespoły minerałów warstwowych i stopień ich 
skrystalizowania są od dawna stosowane do oceny 
stopnia diagenezy zasobnych w nie skał (por. 
Hoffman, Hower 1979). Udane są także próby 
połączenia tych metod z jednoczesnym pomiarem 
zdolności refleksyjnej witrynitu (Castano, Sparks 
1974). 

Na podstawie analizy rentgenostrukturalnej 
spoiwa szaroglazów i łupków ilastych należy 
uznać, że głównym składnikiem większości bada-
nych prób skał karbońskich są chloryty (polityp 
lib), illit i rzadziej kaolinit. Uzyskany zespół 
minerałów wskazuje na temperatury od 150 do 
250 °C. Skały te przeszły w całości bitumiczny 
i subbitumiczny etap rozwoju węgla (/kii 0,4-1,5%), 
na którym następuje przebudowa montmorillonitu 
w mieszanopakietowe hydrołyszczyki (Heling, 
Teichmiiller 1974). 

Kolejna możliwość korelacji pomiędzy stop-
niem uwęglenia a przebudową minerałów blaszko-
wych istnieje dopiero w późnych stadiach antra-
cytyzacji. Zastąpienie kaolinitu przez illit lub bio-

tyt w niższych temperaturach wymaga obecności 
K, Mg i Fe, jeśli nie są one obecne — zastą-
pienie kaolinitu przez pyrofyllit ma miejsce w tem-
peraturach powyżej 200 ° C. Stosunkowo pospolita 
obecność kaolinitu przy jednoczesnej intensywnej 
sylifikacji i ankerytyzacji sugerują, że znaczna 
część omawianych procesów diagenetycznych za-
chodziła w temperaturze nieco poniżej 200° C. 
W przyszłości interesujące będzie wykonanie ba-
dań stopnia skrystalizowania illitu (Dunoyer de 
Segonzac 1970; Weaver, Beck 1971), zwłaszcza 
w odniesieniu do profilów, w których obserwo-
wano różne stadia fyllityzacji osadów karbońskich. 

Inne zastosowane metody oceny stopnia dia-
genezy zostały omówione wcześniej (Barczuk, Spe-
czik 1981). 

Przeprowadzone badania w pełni potwierdziły 
założenia teoretyczne o zależności rodzaju i siły 
procesów diagenetycznych od pierwotnego składu 
mineralnego skał. Udało się uchwycić także istotne 
regionalne i wiekowe zróżnicowanie stopnia dia-
genezy tych skał. Zmienność ta została przed-
stawiona zbiorowo (fig. 2). 

Najogólniej rzecz ujmując, najsilniej zaznaczyły 
się procesy diagenezy w południowej części mono-
kliny przedsudeckiej, słabiej w północnej. W re-
jonach tych można wyróżnić dodatkowo strefy 
silniejszej diagenezy związane z północną i po-
łudniową strefą fałdowań waryscyjskich, rejonem 
Dobrzenia i Bielaw oraz rozłamami środkowej 
Odry i Dolska. Skały dolnokarbońskie z racji 
znaczniejszego zróżnicowania mineralnego są za-
sadniczo silniej scementowane od górnokarboń-
skich. Najsilniej przejawiły się w tych skałach 
procesy krystalizacji i rekrystalizacji autogenicz-
nych węglanów i fyllokrzemianów, sylifikacji spoi-
wa, w mniejszym stopniu krystalizacja obwódek 
kwarcowych i reakcje międzyziarnowe. 

Nieco większa dojrzałość mineralogiczna skał 
górnokarbońskich i znacznie bardziej urozmaico-
ne spoiwo sprawiły, że najsilniej wyrażone są tu 
procesy okwarcowania i sylifikacji (do utworzenia 
tekstur suturowych włącznie), w mniejszym stop-
niu krystalizacja minerałów autogenicznych, głów-
nie węglanów i chlorytu oraz rekrystalizacja pe-
litu żelazistego. W skałach typu tufów i tufitów, 
występujących zarówno w północnej, jak i połud-
niowej części monokliny (w różnych wiekowo 
formacjach karbońskich), najsilniej wyrażona jest 
sylifikacja, karbonatyzacja, a przede wszystkim 
reakcje międzyziarnowe na kontaktach ziarn. Pro-
cesy tworzenia się diagenetycznej porowatości za-
znaczyły się w skałach górnokarbońskich nieco 
wyraźniej niż w skałach dolnokarbońskich. Pro-
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Fig. 2. Przestrzenna i czasowa zmienność procesów diagenezy w skałach karbońskich podłoża monokliny przedsudeckiej 
Spatial and temporal differentiation of diagenetic processes in Carboniferous rocks of the Fore-Sudetic Monocline. A — quartz 
recrystallization; B — silicification of cement; C — precipitation of authigenic minerals, carbonates and phyllosilicates; 
D — recristallization of detrital and authigenic, minerals and ferruginous cement; E — growth of au tomorphism; F — 

intergranular reactions 

blematyka powstawania struktur diagenetycznych, 
jak strzałki, wrzeciona, konkrecje itp., była już 
szerzej omówiona (Speczik 1979a). 

P R O C E S Y E P I G E N E T Y C Z N E 

Efektem procesów epigenetycznych jest pow-
szechna w skałach karbońskich mineralizacja o ce-
chach hydrotermalnych, która przejawiła się w for-
mie żyłek prostych i złożonych przecinających 
pod zmiennym nachyleniem skały karbońskie. 
Ponadto, w kilku profilach zaobserwowano efekty 
działalności szerokiego frontu przeobrażeń hydro-
termalnych, który oddziaływał na całe formacje 
karbońskie. Przeobrażenia te powiązano z proce-
sami anchimetamorfizmu. Mineralizacja hydroter-
maina w skałach karbońskich została już w miarę 
obszernie przedstawiona (Speczik 1979a, 1980), 
stąd też w niniejszej pracy zaprezentowano jedy-
nie analityczne omówienie wcześniejszych wyni-
ków, uzupełnione nowszymi badaniami. 

Nachylenie żyłek hydrotermalnych jest na ogół 
strome, od 70 do 90°, rzadziej od 30 do 50°, 
miejscami tworzą one sieć o różnych azymutach 
poszczególnych żyłek. Grubość żyłek jest zasadni-
czo niewielka, od 2 do 5 mm, rzadziej 2 do 3 cm. 
W wyjątkowych przypadkach (np. Wołczyn IG-1, 
Szymonków IG-1) są to żyły o grubości docho-
dzącej do kilkunastu cm. Żyłki te zarówno wzdłuż 
biegu, jak i upadu zmieniają się nieznacznie, tylko 

miejscami, szczególnie w kompleksach o dużym 
zróżnicowaniu petrograficznym, zanikają bądź lo-
kalnie zwiększają swoją grubość tworząc formy 
różańcowo-kamerowe. 

Cechą wspólną żyłek hydrotermalnych wystę-
pujących w utworach karbońskich jest ich zwią-
zek z mikrotektoniką. Rozwijają się one wzdłuż 
drobnych mikrospękań tektonicznych, zabliźniają 
strefy roztarć lub też wypełniają większe szcze-
liny z wyraźnymi lustrami tektonicznymi. Związek 
żyłek z mikrotektoniką jest dodatkowo podkreślo-
ny przez fragmenty skał otaczających występują-
ce w formie zaokludowanej przez minerały hydro-
termalne i nierzadko przez nie korodowane i za-
stępowane. Tylko sporadycznie napotkano na żyłki 
rozwijające się bez wyraźnego związku z tekto-
niką. Tekstury żyłek są w większości warstwowo-
-krustyfikacyjne, rzadziej kolomorficzne i siatecz-
kowe z segmentowym i krustyfikacyjnym, kon-
centryczno-promienistym narastaniem minerałów 
ku środkowi żyłek. 

Niektóre żyłki zostały wypełnione w jednym 
cyklu, natomiast znaczna ich część wieloetapowo, 
z wielokrotnym otwieraniem i kataklazą starszych 
minerałów zabliźnionych przez młodsze ogniwa 
sukcesji mineralnej. Część żyłek nie została zabliź-
niona do końca, dając teksturę druzową z pra-
widłowo wykształconymi kryształkami. Powyższe 
obserwacje, jak i cechy teksturalno-strukturalne 
minerałów wypełniających żyłki wskazują, że mi-
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neralizowany górotwór znajdował się w stanie 
niepokoju tektonicznego, któremu towarzyszyła 
mobilizacja płynów hydrotermalnych. Żyłki mają 
zazwyczaj ostre granice ze skałami otaczającymi. 
Na ich kontakcie ze skałą ościenną powszechne 
są procesy korozyjne, z różną siłą i w odmien-
ny sposób wyrażone w poszczególnych profilach 
skał karbońskich. Korozji tej nierzadko towarzy-
szą niezbyt szerokie strefy przeobrażeń metaso-
matycznych. Strefy te jedynie w partiach profilów 
intensywniej spękanych poszerzone są przez sia-
teczkę cieniutkich żyłek przebiegających prosto-
padle i równolegle do żyłki głównej. 

Omawiane żyłki należą do kilku generacji, 
przy czym wyraźnie wyróżnialne są dwie ich ge-
neracje. W niektórych profilach na południowej, 
silniej zaburzonej części podłoża monokliny istnie-
je pomiędzy nimi wyraźna różnica kąta upadu, 
do 70° w skrajnych przypadkach. Na pozostałym 
obszarze przebiegają one zazwyczaj pod zbliżonym 
kątem upadu, ale z innym azymutem. Żyłki 
stwierdzono prawie we wszystkich profilach kar-
bońskich, w których przewiercono zwietrzelinę 
skał karbońskich. W znacznej części profilów na-
wiercono skały karbońskie jedynie na kilka do 
kilkunastu metrów, a stwierdzone procesy hiper-
geniczne (telediagenetyczne) zatarły pierwotną 
strukturę i skład mineralny żyłek. Niemniej na 
podstawie istniejących reliktów minerałów siarcz-
kowych można sądzić, że żyłki były rozwinięte 
z różną intensywnością w całym profilu karbonu. 

Mineralizacja epigenetyczna występuje na ol-
brzymim obszarze w różnych wiekowo skałach 
karbońskich. Na podstawie analizy stwierdzonych 
paragenez mineralnych i ich sukcesji można jednak 
sądzić, że istnieją pewne wspólne cechy tej mine-
ralizacji pozwalające na wyciąganie ogólnych wnio-
sków co do jej pochodzenia. W przeważającej czę-
ści żyłek ich treść mineralną stajiowią minerały 
płonne z podrzędnym udziałem minerałów krusz-
cowych, mniej liczne są żyłki z przewagą krusz-
ców. Parageneza minerałów płonnych występują-
cych w omawianych żyłkach jest zasadniczo zbli-
żona. Wspólną ich cechą jest znaczna przewaga 
żelazistych węglanów ankerytu, dolomitu ankery-
towego i syderytu nad kalcytem — w żyłkach o bu-
dowie złożonej, kaolinitu (dickitu) — w żyłkach 
hematytowych. Wśród minerałów płonnych roz-
poznano chloryt, adular, kwarc, syderyt, ankeryt, 
dolomit ankerytowy, dolomit, kalcyt, chalcedon, 
anhydryt, gips, baryt, fluoryt i kaolinit. Niektóre 
z tych minerałów, jak kwarc, anhydryt i chloryt, 
pojawiają się w żyłkach o budowie złożonej 
w różnotemperaturowych generacjach. Z wyjąt-

kiem fluorytu, który stwierdzono tylko w jednym 
profilu (Września IG-1), pozostałe minerały płonne 
są stwierdzane powszechnie, aczkolwiek niektóre, 
jak gips, adular czy też dolomit, w nieznacz-
nych ilościach. Pełne opisy minerałów płonnych 
były już prezentowane (Speczik 1979a, 1980). 

Fig. 3. Waryscyjska mineralizacja hydrotermalna w skalach 
karbońskich podłoża monokliny przedsudeckiej 

Variscan hydrothermal mineralization in the Carboniferous 
rocks of the basement of the Fore-Sudetic Monocline. 

A — Phases of mineralization: 1 phase of Sudetic-Erzgebirge 
age; 11 phase of Asturian age; B — minerals 

Szczegółowe badania mineralogiczno-petrogra-
ficzne, termobarogeochemiczne, jak i postępy w ba-
daniach stratygraficznych pozwoliły wyróżnić dwie 
fazy mineralizacji kruszcowej odpowiadające roz-
poznanym wcześniej (Speczik 1979a) dwóm para-
genezom A i B (fig. 3). Utwory I fazy występują 
w skałach karbonu dolnego i namuru dolnego. 
Utwory II fazy, nakładające się miejscami na 
I fazę mineralizacji, występują także w seriach 
karbońskich odpowiadających namurowi górne-
mu, westfalowi i nawet Stefanowi. Pozwala to 
sądzić, że niektóre przejawy fazy asturyjskiej były 
znacznie młodsze niż się to dotychczas przyjmo-
wało (Oberc 1972). Podobne spostrzeżenia na 
obszarze Sudetów poczynił Michniewicz (1981), 
a także Smulikowski (1979), który stwierdził obec-
ność postasturyjskich deformacji w rejonie masywu 
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kłodzko-złotostockiego. W zależności od regional-
nego położenia profilów, a co za tym idzie, źródła 
płynów mineralizujących, pojawiają się różne ze-
społy (asocjacje) mineralne (Speczik 1980) stano-
wiące całość lub części paragenez mineralnych A 
i B odpowiadających wyróżnionym tutaj fazom 
mineralizacji. 

Utwory I fazy mineralizacji zostały lepiej prze-
badane w południowej części monokliny przedsu-
deckiej, gdzie liczba dostępnych profili dolnokar-
bońskich jest większa. W stosunku do II fazy są 
one bardziej zróżnicowane mineralogicznie, a wza-
jemne relacje minerałów w żyłkach wskazują na 
znaczne zróżnicowanie warunków fizykochemicz-
nych środowiska, ich częste zmiany oraz znaczny 
niepokój tektoniczny, wyrażony przez kataklazę 
starszych generacji minerałów i zabliźnianie przez 
minerały tej samej generacji lub młodsze. Domi-
nującymi ilościowo minerałami są tu piryt i piro-
tyn, ten ostatni w znacznym stopniu zastąpiony 
w wyniku zmiany chemizmu środowiska przez 
agregaty melnikowitowo-pirytowe i melnikowito-
wo-markasytowe. Wśród minerałów pojawiających 
się wyłącznie w obrębie I fazy mineralizacji na-
leży wymienić pirotyn, arsenopiryt, chalkopiryt I, 
safloryt. kobaltyn i kubanit. Liczne są tu mikro-
struktury rozpadu roztworów stałych chalkopiryt-
-sfaleryt, chalkopiryt-kubanit, chalkopiryt-waleryt, 
które w połączeniu z innymi cechami optycznymi 
minerałów, jak rodzaj anizotropii i charakter zbliź-
niaczeń w chalkopirycie, barwa sfalerytu wskazują 
na stosunkowo wysokie temperatury początku 
krystalizacji I fazy mineralizacji (Ramdohr 1962; 
Kullerund 1964; Kostow 1971; Cabri 1973). 

Potwierdzają to wyniki homogenizacji inkluzji 
fluidalnych występujących w minerałach płonnych 
współwystępujących z kruszcowymi. Ilościowe sto-
sunki minerałów kruszcowych wskazują, że spadek 
temperatury był stosunkowo szybki i tylko nie-
znaczna część kruszców ma struktury wskazujące 
na wysoką temperaturę ich krystalizacji. W po-
czątkowym etapie ich krystalizacji, zapewne w 
związku z niską jeszcze aktywnością HS tworzą 
się minerały tlenkowe: hematyt, ilmenit, rutyl ' 
w mniejszej ilości siarczki z powszechnymi mikro-
strukturami rozpadu. Minerały te są silnie ska-
taklazowane i zabliźnione przez obfitą minerali-
zację, głównie pirotynowo-chalkopirytową (chalko-
piryt II). Wspomniana kataklaza -w większości 
przypadków spowodowała jedynie zmiany mecha-
niczne i nie przerwała krystalizacji ani też nie 
wywołała istotnych zmian chemizmu środowiska, 
które zachodziły w sposób niemal ciągły w kie-
runku zwiększenia aktywności jonów siarki, a pod 

koniec procesu także CO2 i ponownie tlenu (kry-
stalizacja węglanów i siarczanów). Główna masa 
minerałów tej paragenezy krystalizowała zapewne 
w średnim zakresie temperatur od 150 do 300 °C , 
tylko nieznaczna w wyższych do 400°C. 

Minerały kruszcowe II fazy mineralizacji sta-
nowią zespół jakościowo mniej zróżnicowany, 
aczkolwiek ilościowo liczniejszy od minerałów I 
fazy. Wzajemne stosunki minerałów kruszcowych, 
jak i ich relacje do płonnych, brak struktur ko-
rozyjnych, znaczna ilość tekstur przerostowych, 
wskazują na znaczne ujednolicenie chemizmu śro-
dowiska. Głównym minerałem kruszcowym tej fa-
zy jest chalkopiryt ilościowo dominujący nad pi-
rytem i sfalerytem. Istotnym składnikiem ilościo-
wym jest także tetraedryt. Formy występowania 
minerałów kruszcowych, częste tekstury kolomor-
ficzne, jak i wyniki homogenizacji i dekrepitacji 
inkluzji fluidalnych wskazują, że temperatury kry-
stalizacji tej fazy były stosunkowo niskie, rzędu 
100 do 200 °C, w wyjątkowych przypadkach 
do 300°C. 

Środowisko krystalizacji zasadniczo alkaliczne, 
następnie obojętne w trakcie krystalizacji I fazy 
mineralizacji, w II fazie zmieniło się z obojętne-
go na kwaśne (krystalizacja markasytu). Potencjał 
oksydacyjny, wysoki w najwyższych temperatu-
rach, osiągnął swoje minimum w zakresie śred-
nich temperatur. Niewielkie ilości hematytu współ-
występującego ze średniotemperaturowymi siarcz-
kami można tłumaczyć utleniającym działaniem 
wody na chlorki i chlorkowe kompleksy żelaza. 
W niskich temperaturach potencjał oksydacyjny 
(II faza) wzrósł, podobnie jak znaczenie CO2, co 
przy spadku ciśnienia prowadziło do krystalizacji 
węglanów, hematytu, barytu i niskotemperaturo-
wych siarczanów. Współ wy stępujący z ankerytem 
chalcedon powstał zapewne w wyniku reakcji CO2 
z alkalicznymi krzemianami. II fazę mineralizacji 
kończy niskotemperaturowy zespół mineralny skła-
dający się z drobnodyspersyjnej masy hematy-
towo-kaolinitowej (dickitowej). 

Omawiane dwie fazy mineralizacji wykorzystu-
ją nierzadko w profilach wiertniczych, zawiera-
jących utwory karbonu dolnego i górnego, tę 
samą sieć spękań tektonicznych. Jedynie w pro-
filach, w których utwory karbonu dolnego i na-
muru dolnego zostały istotnie wyruszone ze swo-
jego położenia, zaznaczają się różnice kątowe mię-
dzy żyłkami młodszych i starszych generacji. Taki 
sposób powstawania mineralizacji w warunkach 
szybkiego spadku ciśnienia i temperatury sugeruje 
zaliczenie omawianych paragenez do syntektonicz-
nych paragenez teleskopowych (Smirnow 1969). 
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Wskazuje to także na trwałość podstawowych za-
łożeń tektoniki waryscyjskiej, jako że mineralizo-
wane w starszych fazach ruchów waryscyjskich 
szczeliny tektoniczne były ponownie otwierane, 
rozszerzane na młodsze utwory karbońskie i po-
nownie zabliźniane. 

Charakter kontaktów omawianych żyłek ze ska-
lami otaczającymi wskazuje, że zabliźniały one już 
w znacznym stopniu zdiagenezowane utwory kar-
bońskie. Opisywane utwory rudne nie przechodzą 
w utwory czerwonego spągowca, co pozwala zawę-
zić wiek ich formowania do westfalu i stefanu. 

Odmienny typ zjawisk epigenetycznych (być 
może o charakterze katadiagenetyczno-parahydro-
termalnym) napotkano w kilku profilach poło-
żonych w osiowych partiach silnie zaburzonych 
struktur fałdowych (Czeszów-4, Pogofzela-4), jak 
i w obrębie skał słabo zaburzonych (Zbąszynek 
IG-3, Wycisłowo IG-1). Poza żyłkami hydroter-
malnymi skały te jako całość noszą ślady prze-
budowy strukturalnej stawiające je na pograniczu 
anchimetamorfizmu. Liczne wskazówki sugerują, 
że nie była to przebudowa izochemiczna: stwier-
dzono rozległą rekrystalizację spoiwa, ankeryty-
zację i fyllityzację rozwijającą się w kierunku pio-
nowym od spągu rozpatrywanych warstw. 

Można zatem przypuszczać, że skały te zna-
lazły się w zasięgu oddziaływania masywów mag-
mowych lub też w pobliżu stref rozłamowych, 
będących źródłem istotnego strumienia ciepła. 
Z całą pewnością znaczne ilości fluidów szły za 
tym strumieniem cieplnym, jakkolwiek mogły to 
być także solanki karbońskie, które ogrzane mo-
gły migrować ku górze powodując tak znaczącą 
przebudowę mineralną i strukturalną tych skał. 

Skład żyłek hydrotermalnych, cechy tekstural-

no-strukturalne kruszców, jak również przestrzen-
ny związek intensywniejszej mineralizacji z rejo-
nami o silnych zaburzeniach tektonicznych, jak 
i z takimi, w których stwierdzono występowanie 
w podłożu masywów magmowych (Speczik 1979a), 
mogą sugerować ortohydrotermalny charakter tych 
utworów. Chcąc potwierdzić tak postawioną tezę, 
wykonano badania geochemiczne siarczków z kilku 
profilów. Wyseparowano z żyłek 9 próbek pirytu 
i poddano je analizie geochemicznej (tab. 4). Za 
szczególnie użyteczne dla określenia genezy pirytu 
uznano zawartości selenu i wanadu. Siarka w ska-
łach osadowych jest zasadniczo pozbawiona sele-
nu, który jest powszechny w siarce skał magmo-
wych i wulkanicznych. Dla kontrastu, siarczki 
o genezie osadowej są znacznie wzbogacone w wa-
nad (Goldschmidt 1954). Szerzej stosowane, szcze-
gólnie pomocne w określaniu genezy siarczków 
są badania izotopowe siarki. Wzbogacenie siarki 
siarczkowej w lżejszy izotop uważane jest za ty-
powe dla siarczków biogeniczno-sedymentacyjnych 
(Price, Shieh 1979), podczas gdy siarczki magmo-
we wykazują współczynnik S+32/S"'34 zbliżony do 
składu troilitu z meteorytu Canyon Diablo (Stan-
ton, Rafter 1966). 

Uzyskane wyniki nie dają jednoznacznej od-
powiedzi co do genezy omawianej mineralizacji 
epigenetycznej. Zawartość wanadu jest nieco pod-
wyższona w stosunku do zawartości w pirytach 
złóż magmowych i typu „massive sulphide" (Ch. A. 
Anderson 1969). Zawartość selenu znacznie prze-
kracza zawartości charakterystyczne dla pirytów 
osadowych (1 do 10 ppm) i raczej jest zbliżona 
do siarczków magmowych (Goldschmidt 1954). 
Wartość odchylenia standardowego ó 3 4S zmienia 
się w bardzo szerokim zakresie od —41,8 do 

Tabela 4. Średnie zawartości wybranych pierwiastków rzadkich oraz 3 4S w siarczkach żyłek hydrotermalnych 

Average contents of some rare elements and 3 4S isotope in the sulphides from hydrothermal veinlets 

Profil Głębokość (m) Se V Ni Co Cu i 34-ę * 
Profile Depth (ppm) (ppm) (ppm) (ppm) (ppm) o a 

Września IG-1 5418,5 — 20 100 10 130 — 

Września IG-1 5419,5 42 39 - - - - 2 8 , 2 
Września. IG-1 5441,0 190 65 - - - - 1 , 0 
Szymonków IG-1 1104,7 195 30 120 10 250 - 4 0 , 8 
Szymonków IG-1 1117,1 65 70 140 14 600 + 3,6 
Szymonków IG-1 1129,0 60 30 100 10 220 + 8,3 
Wołczyn IG-1 2143,0 170 64 - - - - 2 0 , 5 
Wołczyn IG-1 2148,0 190 64 - - - + 8,6 

* Analizowano w Indiana University, Bloomington. Analyzed in the University of Indiana, Bloomington 
— nie analizowano (not analyzed) 
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+ 8,6, a więc tylko w niektórych przypadkach 
złoża są nieznacznie wzbogacone w cięższy izotop 
w stosunku do złóż typu „massive sulphide" 
(Solomon 1965; Lusk, Crocket 1969). 

Siarczki złóż ortohydrotermalnych wykazują 
wartość ó 3 4S pomiędzy 1 a 3 % (Lusk, Crocket 
1969). W złożu Rammelsberg (Anger et al. 1966) 
3 3 4S zmienia się od 7 do 2 0 % , przy czym wzrost 
zawartości cięższego izotopu następuje tu od spągu 
ku stropowi złoża, w siarczkach formacji polime-
talicznych Sudetów S 3 4S zmienia się w wąskim 
zakresie od +3 ,8 do 8 , 3 % (Kowalski 1977). Wy-
daje się, że uzyskane wyniki mogą wskazywać 
na pewien udział roztworów typu juwenilnego 
w zmiennym stopniu modyfikowanych domieszką 
roztworów porowych i siarką pochodzącą z re-
krystalizacji pierwotnie osadowej siarki, a uwalnia-
ną w procesach diagenezy. Zmienność odległości 
pomiędzy źródłem płynów hydrotermalnych a miej-
scami depozycji miała zapewne wpływ na obser-
wowany stosunek izotopowy siarki. Udział płynów 
parahydrotermalnych był zapewne największy w 
przypadku profilu Szymonków IG-1, próbka z gł. 
1104,7 m. 

Badania nad składem izotopowym siarki w ewa-
poratach różnych okresów geologicznych wykaza-
ły, że karbon i perm były okresem znacznego 
obniżenia wartości współczynnika 3 34S w stosun-
ku d o obserwowanego obecnie (Thode, Monster 
1965). Może to być tłumaczone znaczną domiesz-
ką wód pochodzenia magmatycznego ze składem 
izotopowym 3 3 4 S % 0 ^ 0. 

P R O C E S Y H I P E R G E N I C Z N E 

Procesy hipergeniczne zaznaczają się w stro-
powych partiach znacznej części badanych pro-
filów karbońskich. Są one łatwo czytelne w przy-
padku, gdy pomiędzy utworami karbońskimi a czer-
wonym spągowcem występuje różnica kątowa oraz 
radykalne zmiany barwy lub litologii, niejedno-
znaczne w przypadku ciągłego przejścia utworów 
stefańskich w czerwony spągowiec. W części pro-
filów nie można wykluczyć, że zmiany o charak-
terze zbliżonym do hipergenicznych spowodowały 
solanki infiltrujące z nadległych utworów czerwo-
nego spągowca (procesy telediagenetyczne). 

Miąższość formacji przeobrażonych jest zmien-
na — od kilku do kilkudziesięciu metrów. Poza 
zmianami mineralno-strukturalnymi, dotyczącymi 
całych kompleksów skalnych, przeobrażenia te 
wywołane przez wody (solanki) o wysokim poten-
cjale oksydacyjnym powodują zmiany w obrębie 
wszystkich omówionych typów mineralizacji syn-

diagenetycznej, diagenetycznej i hydrotermalnej. 
Efektem tych przeobrażeń są skupienia limoni-
towe nierzadko dziedziczące pierwotne tekstury 
minerałów, częste są skupienia kuleczkowe, pącz-
kowate, groniaste charakterystyczne dla pirytu 
framboidalnego. W obrębie niektórych form limo-
nitowych występujących w przeobrażonych żył-
kach stwierdzono rozżarte relikty pirytu, chalko-
pirytu i innych minerałów kruszcowych (Speczik 
1979a). W większości jednak pierwotna tekstura 
żyłek dia- i epigenetycznych została zatarta, a utwo-
rzyły się tekstury porowate, proszkowe i ziemiste. 

P R O B L E M Y M E T A L O G E N E Z Y 
SKAŁ KARBOŃSKICH 

Analizując potencjał metalogeniczny, jaki wy-
nika ze składu mineralnego skał karbońskich, 
warunków ich sedymentacji, rodzaju i intensyw-
ności procesów diagenezy i epigenezy oraz ich 
związków z magmatyzmem, tektoniką i procesa-
mi metamorficznymi, należy stwierdzić, że: 

1. W składzie petrograficznym tych skał za-
znacza się istotny udział składników nieodpornych 
na fizyczne i chemiczne czynniki niszczenia, mo-
gły one zatem przenieść swoje pierwotne koncen-
tracje metali bezpośrednio do osadu. Zjawisko to 
mogło przybrać formę domieszek metali w okru-
chach skał, minerałach skałotwórczych, w mniej-
szym stopniu mogło występować w postaci włas-
nych faz mineralnych. Okruchowe wystąpienia 
minerałów kruszcowych w skałach karbońskich 
były spotykane bardzo często (Speczik 1979a, 
1980). Są to okruchy sensu stricto minerałów 
kruszcowych, jak i ich wrostki w okruchach skał 
magmowych wchodzących w skład szarogłazów 
i zlepieńców. Przeważają minerały tlenkowe: he-
matyt, magnetyt, ilmenit i tytanomagnetyt, oraz 
produkty ich zastąpienia, jak uwodnione tlenki 
żelaza, martyt, leukoksen i rutyl. Cechy tekstu-
ralne minerałów nieprzeobrażonych wskazują na 
pierwotnie magmową genezę. 

Wrostki minerałów siarczkowych w okruchach 
skał są mniej liczne i są reprezentowane przez 
piryt, chalkopiryt i markasyt. Jedynie w profilu 
Laskowice IG-1 napotkano na siarczkową mine-
ralizację okruchową, której forma występowania 
mogła sugerować bezpośrednie pochodzenie z nisz-
czenia pierwotnego złoża, najprawdopodobniej 
o charakterze hydrotermalno-żyłowym. 

2. Warunki powstawania tych osadów, ich 
skład petrograficzny, obfitość substancji organicz-
nej, ujemny potencjał redukcyjny stwarzają ko-
rzystne warunki w określonych obszarach zbior-

12 - Geologia Sudetica, XX/1 
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nika formowania się złóż metali ciężkich typu 
syngenetycznego (warstwowego). Warto tu wspom-
nieć, że tego typu mineralizacje znane są z utwo-
rów karbońskich między innymi z obszaru Don-
basu, gdzie stwierdzono 7 poziomów z minerali-
zacją miedziową. Ze skałami typu szarogłazów 
wiążą się największe koncentracje miedzi na świe-
cie w formacji Mulifiluira graywackes — Zambia 
(Annels 1979) i formacji White Pine - USA 
(Sales 1959). 

Zawartości siarczków żelaza, sięgające kilku 
procent w niektórych częściach profilów, wska-
zują, że w karbonie istniały odpowiednie warun-
ki do tworzenia mineralizacji typu syngenetycz-
nego związane z wysokim stężeniem jonów HS . 
Do utworzenia interesujących ekonomicznie mine-
ralizacji nie doszło z uwagi na zbyt małą kon-
centrację metali ciężkich w środowisku sedymen-
tacji. Nie miały też tu miejsca procesy zastępcze. 
Migracja jakichkolwiek płynów lub solanek zasob-
nych w metale ciężkie spowodowałaby wypieranie 
pirytu i zastępowanie go przez siarczki metali 
ciężkich. Tego typu proces może prowadzić do 
powstania znacznej ilości złóż metali ciężkich typu 
stratyfikowanego (Rose 1976). 

3. Skały typu wak, arenitów i mułowców geo-
synklinalnych charakteryzują przeciętnie duże za-
wartości metali ciężkich (Turekian, Wedepohl 
1971; Taylor 1964). Skały te mogą być źródłem 
parahydrotermalnych płynów zasobnych w metale, 
generowanych przez migrujące solanki chlorkowe 
(White, Bischoff 1981). Ze wzmiankowanych ba-
dań wynika, że skały typu szarogłazów mogą 
być źródłem znacznie większej ilości metali niż 
bazalty i ryolity, zaś ich skład mineralny i che-
miczny ulega pod wpływem solanek bardzo nie-
znacznym zmianom, zbliżonym do tych, które 
obserwujemy jako rezultat przekształceń diagene-
tycznych. 

Istotne znaczenie dla potencjału metalogenicz-
nego skał karbońskich ma również obecność licz-
nych przeławiceń czarnych łupków. Badania ekspe-
rymentalne Walkera i Buchanana (1969) wykazały, 
że w warunkach anchimetamorfizmu uwalniają się 
z nich gazy, których skład przypomina fluidy 
(znane z magftiatycznych i fumarolowych gazów) 
o wystarczającej do utworzenia zasobnych złóż 
metali sile mineralizującej. Rodzaj i intensywność 
stwierdzonych procesów diagenetycznych i ozna-
czone wysokie temperatury ich przebiegu sugeru-
ją, iż w trakcie diagenezy uwolnione zostały z tych 
skał w wyniku kompakcji mechaniczno-chemicz-
nej znaczne ilości roztworów i gazów, które w wy-
niku migracji w kompleksach zasobnych w ekrany 

ilaste mogły ulec znacznemu selektywnemu wzbo-
gaceniu w metale. W dojrzałym stadium diage-
nezy nie doszło w większości przypadków do 
utworzenia istotnej porowatości diagenetycznej. 
Nie rozwinął się zwłaszcza proces rozpuszczania 
pierwotnego spoiwa węglanowego lub siarczano-
wego, co może sugerować, że utworzone solanki 
opuściły układ od stref podwyższonego ciśnienia 
do obniżonego, czyli w kierunkach horyzontalnych. 

Zgodnie z przyjętymi powszechnie poglądami, 
powstanie porowatości diagenetycznej poprzedza 
zakończenie procesu bituminizacji materii orga-
nicznej. Zatem wydaje się, że powstałe bituminy, 
z racji braku odpowiedniej porowatości, opuściły 
omawiany układ łącznie z solankami w kierunku 
stref obniżonego ciśnienia, jakimi mogły być 
obszary wyniesionego podłoża. Mechanizmem, 
który włączał oma wiane solanki w młodsze obiegi, 
były zapewne ruchy waryscyjskie. Proces ten miał 
charakter stopniowy z jednoczesnym znacznym 
wzbogaceniem solanek w metale ciężkie i kom-
ponenty ługujące, głównie chlorki. 

4. Liczne okruchy wulkanitów w skałach kar-
bońskich, obecność skał piroklastycznych (w tym 
w skałach najniższego karbonu) sugerują dewoń-
sko-karboński wiek zjawisk wulkanicznych i ich 
synsedymentacyjny charakter. 

W tych warunkach mogło dojść do bezpośred-
niego połączenia fluidów generowanych przez 
ogniska magmowe z wodami morskimi i utwo-
rzenia złóż typu „massive sulphide". Złoża tego 
typu związane z wulkanizmem dewońsko-karboń-
skim znane są powszechnie z obszaru centralnej 
Europy (Meggen, Rammelsberg) oraz Półwyspu 
Iberyjskiego. Prawdopodobieństwo trafienia wier-
ceniem w złoża tego typu na rozpatrywanych 
głębokościach jest bardzo niewielkie. Dla przy-
kładu znane od kilkuset lat złoże w Rammelsbergu, 
posiadające zasoby siarczków polimetalicznych 
rzędu 25 x 106 ton, występuje na obszarze zaled-
wie '/3 km2 . 

W wulkanitach z profilu Kowalewo-1 nie 
stwierdzono mineralizacji siarczkowej. Żyłki piry-
towo-ankerytowo-chalkopirytowe obecne w osa-
dowej partii karbonu z profilu Kowalewo-2 nie 
wykazują bezpośrednich powiązań z wulkanitami. 
Podobnie wypełnienia szczelin tektonicznych kal-
cytowo-kaolinitowo-hematytowe z chalkopirytem 
obecne w obrębie porfirów z profilu Nowa Rola 
IG-1 mają wyraźny charakter posttektoniczny. 
Tną one pod dużym kątem (około 70 °) już skon-
solidowaną i wcześniej zaburzoną formację. Z peł-
niejszą oceną roli metalogenicznej tych wulkani-
tów należy jednak wstrzymać się do czasu uzy-
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skania obszerniejszych materiałów wiertniczych. 
5. Stwierdzona w utworach karbońskich mine-

ralizacja hydrotermaina typu żylkowego pod wzglę-
dem ilości kruszców może być rozpatrywana je-
dynie jako przejaw mineralogiczny. Niemniej jed-
nak, z uwagi na swoją powszechność, może ona 
wnosić do bilansu geochemicznego skał ogromne 
ilości metali ciężkich. Ponadto wykazuje ona 
(szczególnie faza II) specjalizację pod względem 
miedzi; na jej podstawie można także określać 
rozległość i skalę procesów mineral izujących w epo-

ce waryscyjskiej. Żadne chyba utwory w Polsce 
nie są tak powszechnie i na tak znacznym obsza-
rze pocięte przez żyłki hydrotermalne, jak skały 
karbońskie monokliny przedsudeckiej. Minerali-
zacja ta, podobnie jak znane mineralizacje po-
bliskich obszarów, wskazuje na możliwość znale-
zienia interesujących złóż typu żyłowego, szczegól-
nie w zachowanych w znacznej części aureolach 
kontaktowych wokół granitoidów waryscyjskich, 
a także złóż związanych ze skałami wulkanicznymi. 

CHARAKTERYSTYKA GEOLOGICZNO-ZŁOŻOWA SKAŁ CZERWONEGO SPĄGOWCA 

Termin czerwony spągowiec (Rotliegendes) 
powstał jako określenie osadów kontynentalnych 
podścielających osady cechsztyńskie i w takim też 
znaczeniu jest on używany przez autora. Osady 
te mogą obejmować górną część karbonu; rów-
nież górna granica czerwony spągowiec-cechsztyn 
jest diachroniczna (Visscher 1971). Na obszarze 
monokliny przedsudeckiej występuje w części pro-
fili różnica kątowa, w innych luka sedymenta-
cyjna pomiędzy dolnym lub górnym karbonem 
a poderuptywną formacją osadową autunu, lub 
też następuje znacząca zmiana uziarnienia osadów. 
Drobnoklastyczne osady górnego karbonu zostają 
zastąpione przez gruboziarniste osady autunu, 
w spągu którego pojawia się niekiedy zlepieniec 
bazalny. Katzung (1972) wiąże pojawienie się tego 
zlepieńca z ruchami tektonicznymi, które określa 
jako „frankońskie". Dla porównania: utwory 
stefańskie niecki północnosudeckiej przechodzą 
w sposób ciągły w osady dolnopermskie, w niec-
ce śródsudeckiej zaś osady autunu leżą częściowo 
niezgodnie na osadach stefanu (Górecka 1970). 

Dyskusyjność granicy pomiędzy utworami czer-
wonego spągowca a cechsztynu wzmaga dodatko-
wo określanie przynależności stratygraficznej osa-
dów tzw. „białego spągowca". Osady te są uwa-
żane bądź to za rozpoczynające sedymentację 
morską cechsztynu (Wyżykowski 1964; Sokołowski 
1967; Podemski 1970; Pry or 1971), bądź za koń-
czące cykl sedymentacji czerwonego spągowca (To-
maszewski 1962; Aleksandrowicz, Jarosz 1971; 
Jerzykiewicz et al. 1976; Nemec, Porębski 1977; 
Speczik 1979b). Nie wdając się w szczegółowe 
dywagacje na ten temat, w świetle istniejących 
w literaturze dowodów petrograficznych, granulo-
metrycznych, sedymentologicznych i ekologicznych 
można stwierdzić, iż ostatni z przedstawionych 
poglądów, że dolna część białych piaskowców 
ma związek z sedymentacją lądową, a górna z se-

dymentacją plytkomorską, jest w pełni uzasad-
niony. 

Cechą generalną tych osadów jest brak szcząt-
ków organicznych, wyjątek stanowią najwyższe 
części białego spągowca oraz zlepieńca podsta-
wowego. Stąd też, istniejące dotychczas schematy 
stratygraficzne czerwonego spągowca na tym obsza-
rze opierały się na cechach litologicznych tych 
osadów, jak i kryteriach sedymentacyjno-diastro-
ficznych. Podziały te zostały obszernie omówione 
w pracach Pokorskiego (198lb) i P. H. Karnkow-
skiego (1981), którzy przedstawili także własne 
propozycje podziału litostratygraficznego czerwo-
nego spągowca. 

W okresie autunu, który charakteryzował się 
przewagą procesów wynoszących i denudacyjnych, 
osady klastyczne wykształciły się pełniej prawdo-
podobnie jedynie w południowej części monokliny 
w obrębie zapadliska zielonogórskiego i częściowo 
na równinie wrocławskiej i są reprezentowane 
głównie przez zlepieńce, piaskowce i piaskowce 
zlepieńcowate. W obszarach przeławicania i po-
krywania skał wylewnych występują także pias-
kowce i iłowce (Pokorski 1976). Z końcem autunu 
ruchy fazy saalskiej zainicjowały zjawiska wul-
kaniczne. Wulkanizm, jak i ruchy pionowe (gra-
dient tektoniczny w rejonie Kaleje-Klęka wyka-
zuje amplitudę około 1000 m) ponownie odnowi-
ły i zróżnicowały krajobraz (P. Karnkowski et al. 
1978). W urozmaiconym morfologicznie środo-
wisku akumulacja osadów klastycznych saksonu 
(w pobliżu stref wypiętrzonych) doprowadziła do 
utworzenia osadów gruboklastycznych, znoszo-
nych przez okresowe rzeki tworzące strefy stoż-
ków napływowych i osadów deltowych (P. H. 
Karnkowski 1977, 1982). W strefach silnej sub-
sydencji, w partiach centralnych basenów istniały 
zapewne okresowe lub stale jeziorzyska, w któ-
rych transportowany rzekami materiał okrucho-



wy odkładał się w formacjach fluwialno-deltowych 
i zastoiskowych. Istotnym elementem kształtowa-
nia krajobrazu były także czynniki eoliczne, któ-
re redeponowały osady fluwialne. Sedymentację 
osadów saksonu w niektórych obszarach kończą 
utwory wydmowe, napotykano również na mię-
dzywarstwowe poziomy pochodzenia wydmowego 
(Wichrowska 1981; P. H. Karnkowski 1982). 

Utwory saksonu największą miąższość osiągają 
w zapadlisku zielonogórskim (500 m) i poznańskim 
(1000 m), natomiast brak ich w niektórych czę-
ściach jednostki Krotoszyn-Wolsztyn. 

SKAŁY KLASTYCZNE 

Badaniami objęto serie klastyczne z kilkunastu 
profili wiertniczych (fig. 4) zlokalizowanych głów-

nie w południowej części monokliny przedsudec-
kiej bezpośrednio sąsiadującej ze złożem lubińskim. 
Nad to z uwagi na znaczenie metalogeniczne szcze-
gółowo przebadano skały autuńskie występujące 
w bezpośrednim kontakcie z seriami karbońskimi 
lub starszym podłożem. Celem było rozpoznanie 
ewentualnych młodszych procesów epigenetycz-
nych, które mogłyby obejmować zarówno młod-
sze, jak i starsze utwory podłoża monokliny 
przedsudeckiej. 

W obrębie skał o teksturze psami to wej i aleu-
rytowęj, które dominują w badanych osadach 
rozpoznano dużą różnorodność typów petrogra-
ficznych od arenitów kwarcowych poczynając po-
przez arenity arkozowe, subarkozowe, lityczne, 
sublityczne po waki kwarcowe i lityczne. Liczną 
grupę skał stanowią tu także skały klastyczne 

Fig. 4. Lokalizacja badanych profili wiertniczych czerwonego spągowca. / — profile, w których przebadano skały wulka-
niczne; 2 — profile, w których przebadano skały osadowe; 3 — obszary wyniesione w okresie czerwonego spągowca; 4 — 
obszary zapadlisk w okresie czerwonego spągowca. A — północna strefa fatdowań waryscyjskich; B — południowa strefa 
fałdowań waryscyjskich; C - wyniesienie kluczborskie; D — zapadlisko poznańskie; E — zapadlisko zielonogórskie (na pod-

stawie mapy Karnkowskiego et al. 1978) 
Situation of examined Rotliegendes boreholes. I — profiles with clastic rocks examined; 2 — profiles with volcanics examined; 
3 - Rotliegendes paleoheights; 4 — Rotliegendes depressions. A — Northern Variscan Folded Area; B — Southern Variscan 
Folded Area; C - Kluczbork Uplif t ; D — Poznań Depression; E — Zielona Góra Depression (after Karnkowski et al. 1978) 
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pochodzenia wulkanicznego, jak tufy i tufity. 
W grupie skał ilastych wyróżniono między inny-
mi: łupki ilaste, ilasto-mułowcowe, ilsto-żelaziste, 
iłowce i iłowce żelaziste. Ponadto stwierdzono 
zlepieńce, zlepieńce piaszczyste, a także spora-
dycznie wapienie sparytowe, mikrytowe oraz nieco 
częściej margle. Miejscami (Klępinka IG-1, W-16) 
stwierdzono także cienkie przewarstwienia skal 
węglanowych, jak i wstęgi oraz laminy skał siar-
czanowych. 

Zarówno w profilach pionowych, jak i zwłasz-
cza pomiędzy nimi, dostrzega się duże zróżnico-
wanie ilościowego udziału skał o teksturach pse-
fitowych, psamitowych, aleurytowych i pelitowych 
{vide Rydzewski 1968, 1970; Milewicz 1976; Bo-
jarska 1978; Pokorski 1976; 198la i inni). Po-
dobne zróżnicowanie (aczkolwiek w większym 
stopniu o znaczeniu regionalnym) dotyczy składu 
petrograficznego opisywanych skał. 

W południowej części monokliny przedsudec-
kiej wśród okruchów skał zaznacza się znaczny 
udział skał metamorficznych, osadowych i magmo-
wych, w kierunku antyklinorium Żar także wulka-
nicznych. Na pozostałym obszarze dominują okru-
chy skał wulkanicznych nad metamorficznymi 
i osadowymi. W kierunku wschodnim i północno-
- wschodnim spada udział litoklastów. W profilach 
pionowych obserwuje się wzrost dojrzałości petro-
graficznej osadów i udziału skał drobnookru-
chowych. 

Poza kwarcem, który jest dominującym skład-
nikiem skał czerwonego spągowca, obecne są w 
różnym stopniu przeobrażone skalenie, fyllokrze-
miany, węglany (kalcyt, dolomit), siarczany (anhy-
dryt, gips, baryt), minerały ilaste (illit, kaolinit, 
dickit), tlenki żelaza, halit, polihalit oraz mine-
rały akcesoryczne. Spoiwo badanych skał jest 
zmienne, zależne od ich tekstury: w skałach 
0 teksturze psefitowej — typu masy wypełniającej 
1 podstawowej; w skałach o teksturze psamito-
wej i aleurytowej — podstawowe, właściwe, rza-
dziej kontaktowo-porowe; w tufach i tufitach — 
właściwe i kontaktowo-porowe utworzone z chal-
cedonu, autogenicznego kwarcu, dolomitu i anhy-
drytu. W piaskowcach głównym składnikiem spoi-
wa jest illit dioktaedryczny, chloryt, kaolinit, 
dickit, kalcyt, dolomit, anhydryt, gips, baryt, 
w znacznej ilości tlenki żelaza, niewielki udział 
ma spoiwo kwarcowe. Minerały te występują 
w zmiennej ilości, a podstawowa zmienność do-
tyczy udziału illitu w stosunku do chlorytu i kao-
linitu, dolomitu i siarczanów lub nieobecności 
niektórych z tych składników. Kulesza-Wie wióra 
(1982) tłumaczy obserwowaną zmienność składu 

spoiwa ilastego różnicami w warunkach sedy-
mentacji w środowisku kontynentalnym pustyn-
nym i w basenach śródlądowych. 

Struktury skał o teksturze psefitowej i psami-
towej są zazwyczaj bezładne, nieuporządkowane, 
w niektórych przypadkach kierunkowe i lamino-
wane. Barwa czerwona skał pochodzi w znacz-
nej mierze od rozproszonego hematytu. Rozpoz-
nano także obecność hydrohematytu i limonitu. 
Jasne refleksy wewnętrzne limonitu sugerują, że 
jego głównym składnikiem jest getyt. Pył hematy-
towy jest na ogół w miarę równomiernie roz-
proszony w skale, niekiedy koncentruje się w smu-
gi podkreślające struktury sedymentacyjne. Częste 
są również w piaskowcach wtórne skupienia he-
matytu o charakterze sieciowym, kratowym, opla-
tające ziarna mineralne, jak również żyłki mgła-
wicowe oraz lokalne agregatowe przebarwienia. 
Ten typ występowania hematytu należy powiązać 
z przemieszczeniami diagenetycznymi. Szara, zie-
lonkawa barwa części skał czerwonego spągowca 
może być tłumaczona obecnością chlorytu pow-
stającego in situ kosztem hematytu i dolomitu 
(vide Grabowska-Olszewska et al. 1980). 

Omawiane skały podlegały procesom diagene-
tycznym, z których najważniejszymi są: rekrysta-
lizacja spoiwa i składników detrytycznych, wzrost 
stopnia automorfizmu kwarcu, krystalizacja mi-
nerałów autogenicznych, hematytyzacja i karbona-
tyzacja. W skałach typu tufów i tufitów za naj-
ważniejsze należy uznać procesy sylifikacji, kalcy-
tyzacji oraz impregnacji przez tlenki żelaza i an-
hydryt. D o form diagenetycznych należy zaliczyć 
także niektóre żyłki mgławicowe, krótkie strzałki 
mineralne wypełnione przez węglany i siarczany, 
żyłki warstwowe z kalcytem, dolomitem, anhy-
drytem i pirytem oraz agregatowe skupienia siar-
czanów, szczególnie częste w górnych partiach 
profilów. 

Procesy epigenetyczne doprowadziły do utwo-
rzenia nielicznych żyłek hydrotermalnych zabliź-
niających sieci spękań tektonicznych, wielokrotnie 
otwieranych i zabliźnianych z korozyjnym dzia-
łaniem roztworów następczych. W ich skład wcho-
dzą węglany (kalcyt, dolomit), siarczany (anhy-
dryt, gips, baryt), kaolinit (dickit), piryt (pl. V, 
l i 2), markasyt i sporadycznie chalkopiryt. Po-
nadto doprowadziły one do powstania epigene-
tycznego dickitu i dolomitu zabliźniających inter-
stycja międzyziarnowe w skale (Grabowska-Ol-
szewska et al. 1974). W przypadku skał typu 
tufów i tufitów w niektórych przypadkach (vide 
Maliszewska 1981; jak i badania własne) stwier-
dzono metasomatozę hydrotermalną skał piro-
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klastycznych przez roztwory hydrotermalne gene-
rowane przez macierzyste źródło magmowe. Do-
prowadziło to do nadania tym skałom znacznej 
zwięzłości oraz miejscami do zatarcia pierwotnych 
struktur osadowych. 

Badania elektromikroskopowe (Grabowska-Ol-
szewska 1974; Grabowska-Olszewska et al. 1980; 
Wiewióra-Kulesza 1982) pozwalają sądzić, że 
wzmiankowane procesy dia- i epigenetyczne w 
zmiennym stopniu wpłynęły na porowatość i prze-
puszczalność badanych skał, ograniczając, lecz nie 
likwidując pierwotnej ani też wtórnej porowatości. 
Zgodnie z badaniami tych autorów, jak i roz-
ważaniami Sarkisyana (1971) główne składniki 
spoiwa: illit dioktaedryczny, chloryt i kaolinit, 
nie ograniczają w sposób istotny porowatości skał. 

P R O B L E M Y M E T A L O G E N E Z Y SKAŁ K L A S T Y C Z N Y C H 
C Z E R W O N E G O S P Ą G O W C A 

Skład skał klastycznych czerwonego spągow-
ca i ich struktury sedymentacyjne wskazują na 
sedymentację typu kontynentalnego, z krótkim 
transportem przy udziale wód płynących i w pew-
nym stopniu wiatru w redepozycji osadów. Stąd 
też składniki klastyczne (materiał skał karbońskich 
i starszych oraz w pewnym rejonach wulkanicz-
nych i osadowych autuńskich) były w nieznacz-
nym stopniu zwietrzałe i przetworzone chemicznie. 
Płynące wody o dodatnim potencjale Eh nie były 
odprowadzane na zewnątrz systemu, a wsiąkając 
w porowate sedymenty mogły ługować metale 
wnikając w głębokie partie osadów. W interpre-
tacji metalogenicznej tych sedymentów szczegól-
nie ważne jest określenie genezy siarczanów i ha-
logenków. Przyjęte interpretacje sedymentologicz-
ne tych osadów (Glennie 1972; P. H. Karnkow-
ski 1982) zakładają istnienie w centralnych par-
tiach zbiornika systemów typu „shabka" lub 
„playa", stąd też można interpretować obecność 
części anhydrytu, gipsu i halogenków jako skład-
ników pierwotnych osadu. Wskazuje na to rów-
nież stosunek spoiwa typu siarczanowego lub siar-
czanowo-węglanowego do składników detrytycz-
nych w wielu profilach. Większość tworzących się 
obecnie osadów kontynentalnych jest zasobnych 
w siarczany i halogenki. 

Preparaty polerowane, przygotowywane przez 
autora do prac mineralogicznych, po pewnym cza-
sie pokrywały się nalotem halogenków. W związ-
ku z tym przygotowano preparaty cienkie metodą 
bezwodną, które potwierdziły domniemane kon-
centracje halitu w osadach czerwonego spągowca. 
Zubożenie niektórych części osadów czerwonego 
spągowca w chlorki może być tłumaczone ich 

ługowaniem na etapie wczesnej diagenezy. Zasobne 
w chlorki wody o dodatnim potencjale Eh są 
uznawane powszechnie za płyny zdolne do zna-
czącego ługowania metali ze skał, przez które 
przechodzą (Carpenter 1968; Rose 1976). Źródła 
halogenków należy także upatrywać w solankach 
uwalnianych w trakcie diagenezy osadów karboń-
skich i sukcesywnie włączanych w młodsze obiegi 
geochemiczne. Cztery poziomy halitowe, występu-
jące w czerwonym spągowcu rejonu Hamburga, 
znajdują swoje objaśnienie w tego typu procesach 
(ivide Falkę 1976). Nie sposób także wykluczyć 
infiltracji siarczanów i chlorków z nadległych osa-
dów cechsztyńskich. Mogło to jednak mieć miej-
sce jedynie w okresie transgresji morza cechsztyń-
skiego i ograniczone było do stropowych partii 
tzw. białego spągowca. Infiltracja na większą głę-
bokość euksynicznych wód spowodowałaby znacz-
nie rozleglejsze odbarwienie osadów. Podobnie na-
leży wykluczyć infiltrację wód chlorkowych po 
okresie osadzenia łupku miedzionośnego (David-
son 1965), bowiem spowodowałaby ona znaczniej-
sze przekształcenia jakościowe i ilościowe mine-
ralizacji siarczkowych niż obserwowana zmienność 
w łupku miedzionośnym. 

P. H. Karnkowski (1982) opisuje warstwy brek-
cji występujące w obrębie jasnych piaskowców, 
które zachowały intensywnie czerwoną barwę 
spoiwa. Transgresja cechsztyńska nie zlikwidowała 
tlenkowego środowiska związków żelaza. Dopiero 
powstanie warunków euksynicznych na niektórych 
obszarach sedymentacji łupku miedzionośnego 
spowodowało infiltrację wód dennych o ujemnym 
potencjale oksydacyjno-redukcyjnym, które prze-
nikając w osady czerwonego spągowca powodo-
wały redukcję związków chemicznych i odbarwie-
nie osadów. Należy przypuszczać, że w początko-
wej fazie transgresji wody morskie redepońowały 
czerwone osady pozbawiając je częściowo tlenków 
żelaza. Miąższość strefy odbarwionej jest różna 
w zależności od rodzaju osadu: na północnym 
skłonie monokliny, gdzie dominuje facja ilasta, 
prawie nie obserwuje się odbarwienia osadu. Nie 
ma prostej zależności pomiędzy występowaniem 
łupku miedzionośnego a miąższością strefy od-
barwionej, nie ma to także wpływu na miąższość 
łupku miedzionośnego. W piaskowcach strefa ta 
jest zmienna (od kilku do kilkudziesięciu metrów), 
a infiltracja wód cechsztyńskich zachodzi nie tylko 
w pionie, ale i w poziomie. 

Przez długi czas czerwona barwa osadów kon-
tynentalnych była interpretowana jednoznacznie 
jako wskaźnik suchego, pustynnego klimatu. Stu-
dia holoceńskich i plejstoceńskich osadów w re-
jonie Puerto Rico i w basenie Orinoko sugerują, 
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że osady czerwone mogą formować się także 
w wilgotnych i tropikalnych klimatach przez śród-
warstwowe procesy przeobrażeń analogicznie do 
tych, dzięki którym tworzy się barwa osadów 
pustynnych (Van Houten 1968; Walker 1967a i b). 
Pytanie, które stawia się w tym przypadku, do-
tyczy kwestii, jak odróżnić osady czerwone pow-
stałe w klimacie suchym (pustynnym) i wilgotnym 
(tropikalnym). Poczynione przez wzmiankowanych 
autorów porównania współcześnie formujących się 
osadów pustynnych („red bed") Sonoran Desert 
(Kalifornia i północny Meksyk) z osadami Puerto 
Rico i basenu Orinoko wskazują, że zawartość 
ilościowa, forma i sposób występowania pigmentu 
żelazistego nie odróżniają ich od siebie. Zatem 
interpretacje klimatyczne muszą opierać się na 
bardziej pewnych wskaźnikach, jak struktury se-
dymentacyjne, flora, fauna i współwystępujące osa-
dy eoliczne lub ewaporaty. Poza barwą, inter-
pretację badanych osadów jako kontynentalnych 
sugerują: obecność ewaporatów, struktury sedy-
mentacyjne oraz utwory eoliczne spotykane głów-
nie w stropowych partiach profilu. Może na to 
wskazywać również przewaga minerałów grupy 
illitu i montomorillonitu nad innymi minerałami 
ilastymi, charakterystyczna dla regionów suchych. 
Należy jednak zaznaczyć, że niemal wszystkie mi-
nerały ilaste są w pewnym osadach autogeniczne 
i oddają warunki przekształceń międzywarstwo-
wych, nie zaś wietrzenia źródła. 

Niezależnie od przedstawionej dyskusji pow-
szechnie przyjmuje się, że w czerwonych osa-
dach typu „red bed" pigment żelazisty jest pro-
dukowany in situ w osadach w wyniku śród-
warstwowych przeobrażeń ziarn detrytycznych za-
wierających żelazo. Wyniki badań eksperymental-
nych Bernera (1969b) nad zakresem stabilności 
tlenkowych minerałów żelaza, jak i prace Van 
Houtena (1968, 1972) mogą sugerować, że żółta 
i brązowa barwa poprzedzała barwę czerwoną 
w przypadku czerwonych osadów kontynental-
nych. Zdaniem Van Houtena (1968) i Bernera 
(1969b) limonit jako forma przejściowa tworzy 
się niemalże we wszystkich warunkach wietrze-
niowych, zaś transformacja żółtego koloru w czer-
wony miała miejsce blisko powierzchni ziemi 
w nasyconych wodą sedymentach. Barwa czerwo-
na badanych skał ilastych jest barwą pierwotną 
i świadczy o pierwotnych warunkach klimatycz-
nych, ponieważ w trakcie diagenezy w czystym 
osadzie ilastym wpływ czynników pH i Eh jest 
nieistotny, zwłaszcza że osady tego typu w więk-
szości obserwowanych na monoklinie profili są 
czerwone do samego swojego kontaktu z cechsztyń-
skimi osadami węglanowymi lub łupkiem miedzio-

nośnym. Ponadto wkładki ilaste występujące w 
obrębie białego spągowca zachowują na ogół bar-
wę czerwoną. 

Wyniki badań preparatów polerowanych, jak 
i analizy rentgenowskie sugerują, że w przypadku 
osadów czerwonego spągowca pigmentacja tlen-
kami żelaza nie ma charakteru jednorodnego ani 
mineralogicznie, ani ilościowo. Poza hematytem 
obecne są niekiedy w znacznej ilości hydrohema-
tyt, limonit i getyt. W południowo-zachodniej 
części monokliny dominująca jest barwa brunat-
na — od zawartości limonitu (vide Rydzewski 
1968). D o podobnych wniosków dochodzi na pod-
stawie badań rentgenowskich i elektronomikro-
skopowych Grabowska-Olszewska (1974) oraz mi-
kroskopowych Czerwonka et al. (1982). Stwier-
dzona przez Grabowską-Olszewską zmienność za-
wartości tlenkowych związków żelaza (Fe2C>3 od 
0,21 do 2,04% i FeO od 0,06 do 1%) może 
sugerować, iż procesy przekształceń uwodnionych 
tlenków żelaza w znacznym stopniu zależały od 
warunków paleohydrologicznych. Uwalniająca się 
w procesach dehydratacji limonitu i getytu woda 
mogła być zasobna w metale ciężkie (pierwotnie 
zaadsorbowane przez żele tlenkowe). Roztwory te 
łącząc się z wodami wgłębnymi i poruszając się 
w osadach dodatkowo stymulowały procesy łu-
gowania metali. Charakterystyka strukturalno-
-teksturalna badanych żyłek hydrotermalnych, jak 
i prace Grabowskiej-Olszewskiej et al. (1980) 
i Chlebowskiego (1982), dotyczące występowania 
dickitu i dolomitu w osadach czerwonego spągow-
ca, wskazują, że procesy epigenetyczne zachodziły 
w środowisku chemicznym odmiennym od swo-
bodnego krążenia utlenionych wód meteorycznych. 
Wysunięta przez Chlebowskiego (1982) hipoteza 
o parahydrotermalnym pochodzeniu tej minerali-
zacji jest, jak się wydaje, w pełni uzasadniona. 
Wskazuje na to ścisły związek działalności tekto-
nicznej i hydrotermalnej, jak i izochemiczny ze 
skałą macierzystą charakter mineralizacji. Obec-
ność tej wyraźnie młodszej mineralizacji wskazuje, 
że opisane skały po etapie diagenezy miały jeszcze 
znaczną porowatość umożliwiającą migrację wód 
reliktowych, w tym quasitermalnych (parahydro-
termalnych). Wzmiankowany wcześniej (Speczik 
1979a) brak związków metalogenicznych karboń-
skich żyłek hydrotermalnych z żyłkami czerwonego 
spągowca, jak się wydaje, popiera taką hipotezę. 

SKAŁY W U L K A N I C Z N E 

Wulkanizm autuński rozwinięty jako erupcje 
linearne jest znany i szeroko opisywany z tere-
nu Sudetów, jak i ostatnio z podłoża monokliny 
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przedsudeckiej (Dziedzic 1958; Kozłowski 1963; 
Brzezicka 1965; Klapciński, Kornaś 1966; Piceluk, 
Wojtkowiak 1978; Ryka 1978, 1981; Siemaszko 
1978, 1981; Speczik, Rydzewski 1983). 

Wulkanity autuńskie występują na znacznym 
obszarze monokliny przedsudeckiej, przy czym 
największą miąższość osiągają w zachodniej części 
niecki zielonogórskiej (Ośno IG-2 ponad 700 m). 
Leżą one na skałach osadowych czerwonego spą-
gowca, karbonu lub sporadycznie podłoża krysta-
licznego, a w niektórych profilach są przewar-
stwione osadową formacją śródwulkaniczną. Zda-
niem Kłapcińskiego (1972) zaznacza się tu jeden 
cykl wulkaniczny, w dolnej części o charakterze 
zasadowym (melafiry, trachybazalty, trachity), w 
górnej części — kwaśnym (porfiry kwarcowe). 
Obserwowany w wielu profilach brak skał kwaś-
nych (rejon Nowej Soli i Wichowa) tłumaczy on 
erozją, której uległy wyższe partie profilów. Po-
dobnie erozją tłumaczy Brzezicka (1965) brak skał 
zasadowych w rejonie Wschowej. Pracami petro-
graficzno-mineralogicznymi objęto próbki skał po-
chodzące z 22 profili wiertniczych. Część z nich 
została przedstawiona wcześniej (Speczik, Rydzew-
ski 1983). 

Badane skały ekstruzywne należą do dwóch 
zasadniczych typów teksturalnych. 

Pierwszy z nich charakteryzuje tekstura holo-
krystaliczno-porfirowata, intersertalna i felzytowa, 
a w partiach skał o uporządkowanej strukturze 
bardzo często pilotaksytowa, co zaznacza się rów-
noległym ułożeniem listewek albitowych w cieście 
skalnym. Częsta jest tekstura masywna, partiami 
fluidalna i migdałowcowa. Ten typ teskturalny 
jest charakterystyczny dla skał wulkanicznych 
z rejonu antyklinorium Żar, jak i zasadowych 
oraz obojętnych skał wylewnych z profili Wy-
rzeka-2, Kaleje-4, Zaniemyśl-1 i Młodasko-4. 

Drugi typ teksturalny cechuje skały typu ryo-
litów i alkalicznych ryolitów. Mają one teksturę 
hypokrystaliczną — porfirowatą o mikrokrystalicz-
nym niekiedy mikropoikilitowym tle skalnym. 
Nierzadkie są też skały o teksturze afirowej. 
Tekstury są w większości fluidalne, w mniejszej 
części bezładne i nieuporządkowane. Tekstura 
mikropoikilitowa omawianych skał uwarunkowana 
jest obecnością w tle skalnym mikrolitów skaleni 
wykształconych w formie bardzo drobnych żerdek 
rozmieszczonych w allotriomorficznej masie, głów-
nie kwarcowej. Ten typ teksturalny cechuje mię-
dzy innymi skały z profilów Wilkowo-1, Polędzie-1, 
Obrzycko-1, Brzoza-1, a także Wschowa-2. 

Prakryształy w większości omawianych skał 
są nieliczne i w znacznym stopniu zastąpione przez 

minerały wtórne. Na podstawie ich kształtów, jak 
i śladów łupliwości, zbliźniaczeń oraz reliktów 
pierwotnych minerałów można sądzić, że w przy-
padku skał pierwszego typu teksturalnego były 
to w większości plagioklazy, pirokseny, w tym 
pirokseny rombowe, amfibole, biotyt oraz oliwiny 
(pl. V, 5). Można tu wyróżnić profile lub ich 
partie, w których zdecydowanie przeważają pseu-
domorfozy poskaleniowe; są i takie, w których 
udział pseudomorfoz po minerałach femicznych 
jest większy lub równoważny z ilością pseudo-
morfoz poskaleniowych. Drugi typ teksturalny 
charakteryzuje obecność prakryształów kwarco-
wych i skaleniowych. Prakryształy kwarcu są auto-
i hipautomorficzne, niekiedy zaokrąglone z licz-
nymi zatokami korozyjnymi. Ostatnie badania 
Kozłowskiego (1982) stawiają pod znakiem za-
pytania ich powstanie przez resorbcję magmową. 
Wokół prakryształów nierzadko obserwuje się 
obwódki kwarcowe o zgodnej orientacji optycz-
nej. Mają one rozmyte, przenikające się granice 
na kontakcie z ciastem skalnym i nierzadko za-
wierają żerdkowe mikrolity skaleni, ułożone rów-
nolegle do wewnętrznej granicy kryształów kwar-
cu (pl. V, 4). Prakryształy skaleni o postaciach 
w większości tabliczkowych należały prawdopo-
dobnie częściowo do plagioklazów. W nielicznych 
lepiej zachowanych osobnikach udało się zidenty-
fikować oligoklaz. W niektórych profilach roz-
poznano w miarę dobrze zachowane kryształy 
skalenia potasowego (Rudnik-1 i Pniewy-1). 

Głównym składnikiem ciasta skalnego w obu 
typach skał jest albit, w formie drobnych liste-
wek 0,03-0,05 mm dla pierwszego typu tekstural-
nego i nieregularnych owalnych, ksenonomorficz-
nych ziarn dla drugiego. Ciasto skalne utworzone 
jest ze zrekrystalizowanego w różnym stopniu 
szkliwa wulkanicznego w zmiennym stopniu im-
pregnowanego tlenkami żelaza. Pozostałymi pier-
wotnymi składnikami ciasta skalnego są żerdki 
skalenia potasowego i ziarna kwarcu, których 
liczba wzrasta w przypadku skał o teksturze 
mikrokrystalicznej. W większości obserwowanych 
przypadków w skałach drugiego typu tekstural-
nego następuje spadek zawartości tlenków żelaza 
impregnujących spoiwo, a co za tym idzie, zmia-
na barwy od czarnobrunatnej, brunatnej, poprzez 
jasnoróżową, do szarej i szaroróżowej. 

Omawiane skały charakteryzuje występowanie 
pęcherzyków i miaroli, których liczba i wielkość 
są zmienne dla poszczególnych profili, jak i dla 
ich części. Skały drugiego typu teksturalnego są 
zasadniczo pozbawione miaroli lub posiadają je 
w niewielkiej ilości. Pęcherzyki nie przekraczają 
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z zasady 2-3 mm średnicy, większe pęcherzyki są 
charakterystyczne dla górnych partii potoków la-
wowych. W przeciwieństwie do urozmaiconego 
składu wypełnień pęcherzyków wulkanitów z obsza-
ru antyklinorium Żar (Speczik, Rydzewski 1983) 
zasadniczo ubogie są pęcherzyki skał kwaśnych, 
zawierające jedynie kwarc, kaolinit, sporadycznie 
zeolity, anhydryt i gips. 

Na podstawie analizy petrograficznej, a także 
w wybranych przypadkach wyników analizy che-
micznej i przeliczenia składu normatywnego 
(CIPW), w badanych profilach wyróżniono nastę-
pujące typy skalne: trachity, ryolity, ryolity alka-
liczno-skaieniowe, latyty. dacyty, ryodacyty, ande-
zyty i bazalty (klasyfikacja Streckeisena 1968). 
Odmienne zróżnicowanie skał wulkanicznych mo-
nokliny przedsudeckiej osiągnęła Siemaszko (1978, 
1981), stosując klasyfikację Rit tmana (1973). Skały 
tu występujące zalicza ona do czterech grup pe-
trograficznych według przeważającego w danej 

grupie typu petrograficznego, tj . : trachitów, ryo-
dacytów, dacytów i bazaltów. Obserwowana zmien-
ność skał od bazaltów latytowych, andezytów la-
tytowych, bazaltów toleitowych i tefrytów do ryo-
litów alkalicznych i trachitów alkalicznych upo-
ważniły Rykę (1978) do wysunięcia przypuszcze-
nia, że na obszarze monokliny przedsudeckiej 
mogą występować pełne cykle wulkaniczne, po-
dobnie jak na obszarze sudeckim. 

Poza zmiennością składu mineralnego i cech 
teksturalnych, omawiane skały wulkaniczne wy-
kazują różnorodność i zmienność procesów prze-
obrażeń i przekształceń, jakim podlegały. Wydaje 
się, że rodzaj i charakter tych procesów zależał 
w głównej mierze od pierwotnego składu mine-
ralnego i chemicznego badanych skał. Siemaszko 
(1978) stwierdza, że każdej z wyróżnionych czte-
rech grup petrograficznych odpowiada określony 
zespół procesów przeobrażeń. Podobna zależność 
rodzaju przeobrażeń od typu petrograficznego 

Fig. 5. Główne typy petrograficzne oraz związane z nimi procesy przeobrażeń w autuńskich wulkanitach podłoża mono-
kliny przedsudeckiej 

Main petrographic types and processes of alteration in Autunian volcanics of the basement of the Fore-Sudetic Monocline. 
1 — albitization; 2 — silicification; 3 — carbonat izat ion; 4 — hematitization; 5 — serpentinization; 6 — kaolinization; 7 — se-

ricitization; 8 — uralitization; 9 — chloritization; 10 — celadonitization 

12 - Geologia Sudetica, XX/1 
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nawet w obrębie jednego profilu wiertniczego 
(w którym występuje kilka typów skalnych) zo-
stała zauważona przez Speczika i Rydzewskiego 
(1983). 

Ryka (1978) z wykreślonych izolinii albityzacji 
wnioskuje, że w zachodniej części niżu istniały 
centra podwyższonego stopnia albityzacji odpo-
wiadające większym miąższościom skał wylew-
nych. Wiąże je z tzw. plamami gorąca i widzi 
w nich źródło płynów hydrotermalnych powodu-
jących albityzację. 

Na podstawie omawianych badań, jak również 
wyników prac innych autorów, przedstawiono re-
gionalną zmienność obserwowanych procesów 
autometasomatozy hydrotermalnej (fig. 5). 

Albityzacja jest procesem, który wyraził się 
najsilniej w stosunku do omawianych skał wul-
kanicznych. Można jednakże zauważyć, że proces 
ten jest wyrażony pełniej w skałach bardziej 
zasadowych, gdzie dotyczy on zarówno prakryszta-
łów, jak i całości tła skalnego, w mniejszym 
stopniu w skałach kwaśnych, jakkolwiek ilościowo 
mocniej zalbityzowane są skały kwaśne i obojętne 
oraz zasadowe północnego skłonu monokliny 
przedsudeckiej. Okwarcowanie wpłynęło w więk-
szym stopniu na zmianę chemizmu skał wylew-
nych o pierwotnym składzie obojętnym i zasado-
wym, głównie z uwagi na znacznie większą w tych 
skałach liczbę i rozmiary pęcherzyków. 

Karbonatyzacja dotknęła badane skały w bar-
dzo zmiennym stopniu. Wydaje się, że jest ona 
silniej wyrażona w odniesieniu do stropowych 
partii potoków lawowych (Rydzewski 1968). Skały 
północnego skłonu monokliny przedsudeckiej ce-
chuje na ogół nieznaczne zaawansowanie proce-
sów karbonatyzacji. 

Intensywność hematytyzacji wzrasta od ryoli-
tów w kierunku dacytów, przy czym zanotowano 
także procesy odwrotne — zubożenia w żelazo, co 
zaznaczyło się odbarwieniem skał (Młodasko-4 
i Brzoza-1). Hematytyzacja w obrębie pseudo-
morfoz jest wyrażona silniej w skalach zasobnych 
w minerały ferromagnezowe. Procesy serpentyni-
zacji, uralityzacji, a także inne rzadziej spotykane 
formy zastępowania minerałów ferromagnezowych 
najsilniej wyrażone są w skałach obojętnych i za-
sadowych z obszaru antyklinorium Żar; w obsza-
rze centralnym i północnego skłonu monokliny 
są one spotykane rzadziej. W kierunku północ-
nym rolę ich przejmują procesy chlorytyzacji, 
które najsilniej wyrażone są w skalach z rejonu 
Wyrzeki, gdzie chlorytyzacja obejmuje tak pra-
kryształy, jak i tło skalne. 

Podobnie przedstawia się rola procesów sery-

cytyzacji i kaolinityzacji. Procesy te zaznaczające 
się tylko w nieznacznym stopniu w rejonie anty-
klinorium Żar, są widoczne w obszarze central-
nym i wyraźne na północnym skłonie monokliny 
przedsudeckiej, gdzie dotyczą zarówno tła skal-
nego, jak i prakryształów w obrębie skał kwaś-
nych tego obszaru. Mówiąc o roli pewnych pro-
cesów należy oczywiście mieć na uwadze, że ser-
pentynizacja nie może przeobrażać skał kwaśnych, 
podobnie jak chlorytyzacja w rejonie północnym 
dotyczy skał obojętnych i zasadowych. Wyjaśnie-
nie to jest konieczne dla zrozumienia ogólności 
przedstawionych rozważań. 

MINERALIZACJA KRUSZCOWA 

Omawiane skały wulkaniczne są często silnie 
spękane, a biegnące w różnych kierunkach szcze-
liny wypełnione są: kwarcem, węglanami, hematy-
tem, z nieznacznym udziałem adularu, anhydrytu 
i barytu. Do akcesorycznych składników tych ży-
łek należy zaliczyć piryt, markasyt i chalkopiryt. 
Zaobserwowano, że procesy karbonatyzacji, syli-
fikacji i hematytyzacji są wyrażone silniej w pobli-
żu kontaktu żyłek ze skałą otaczającą. Interesu-
jące przejawy mineralizacji kruszcowej napotkano 
w profilach Kożuchów IG-1, Kunice Żarskie IG-1, 
Lubanice IG-1 i Wyrzeka-2. W profilu Kożuchów 
IG-1 stwierdzono obecność nieznacznych ilości 
chalkopirytu, galeny, pirytu, tetraedrytu, chalko-
zynu i kowelinu. Minerały kruszcowe stwierdzo-
no w żyłkach węglanowo-kwarcowych zabliźnia-
jących spękania w wulkanicie, a także jako mi-
nerały akcesoryczne biorące udział w wypełnieniu 
kilku miaroli. Stwierdzono także chalkopiryt w for-
mie drobnych mikrolitów sporadycznie wypełnia-
jących zakątki pomiędzy listewkami albitu tła skal-
nego. Sposób występowania kowelinu sugeruje, że 
wspólnie z limonitem stanowi on wynik wtór-
nych przeobrażeń minerałów kruszcowych. 

W profilach Kunice Żarskie IG-1 i Lubanice 
IG-1 interesująca mineralizacja epitermalna zwią-
zana jest z górnym kontaktem pomiędzy wulka-
nitami a skałami osadowymi. W profilu Lubanice 
IG-1 stwierdzono obecność chalkopirytu, galeny 
i tetraedrytu. Mineralizacja ta występuje w cien-
kich węglanowo-kwarcowo-barytowych żyłeczkach 
grubości od 2 do 3 mm, związanych ze strefą 
endokontaktu. W wierceniu Kunice Żarskie IG-1 
mineralizacja występuje w strefie egzokontaktu 
w piaskowcach sąsiadujących ze skałą wulkanicz-
ną. Żyłki grubości ok. 5 mm wypełnione są przez 
kalcyt, ankeryt, kwarc, chalcedon, baryt i mine-
rały kruszcowe: piryt, markasyt, chalkopiryt. bor-
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nit, sfaleryt i chalkozyn. Żyłki te były otwierane 
i wypełniane w dwóch etapach. W pierwszym eta-
pie narastały pryzmatyczne kryształki kwarcu, 
obrastane przez hipautomorficzne i ksenomorficz-
ne węglany oraz baryt, w drugim etapie szczelina 
wypełniana była przez kalcyt i automorficzne 
kryształki kwarcu stanowiące centralne partie żyłki 
oraz minerały kruszcowe. 

Wymienione mineralizacje nie są zbyt obfite, 
podczas gdy mineralizacja napotkana w profilu 
Wyrzeka-2 w niektórych jego partiach jest pospo-
lita. Rozpoznano tu chalkopiryt, chalkozyn i akce-
sorycznie galenę i tetraedryt. Minerały kruszcowe 
stwierdzono zarówno w żyłkach kalcytowo-anke-
rytowo-kwarcowych grubości do 2 cm zabliźnia-
jących spękania w skale wulkanicznej, jak i w for-
mie rozproszonej w tle skalnym, a także w wy-
pełnieniach miaroli (pl. V, 5 i 6). W odróżnieniu 
od minerałów kruszcowych występujących w mia-
rolach w innych, omówionych wcześniej profilach 
minerały kruszcowe stanowią tu wczesne stadia 
mineralizacji i wypełnienia. 

Wystąpienia w tle skalnym to izolowane, nie-
regularne strzępki białego izotropowego chalko-
zynu i sporadycznie chalkopirytu rozlokowane 
pomiędzy listewkami albitowymi, pospolicie obec-
ne w niektórych partiach profilu wiertniczego. 
W żyłkach minerały kruszcowe mają na ogół 
zarysy ostre, partiami kształty rozbudowane, do-
pasowujące się regularnie do wolnych przestrzeni 
pomiędzy minerałami płonnymi. Nie zaobserwo-
wano korozji i zastępowania na kontakcie mine-
rałów kruszcowych i niekruszcowych (które sta-
nowią podstawową masę żyłek), natomiast chalko-
piryt jest miejscami korodowany przez pozostałe 
minerały kruszcowe. 

P R O B L E M Y M E T A L O G E N E Z Y W U L K A N I T Ó W 
C Z E R W O N E G O S P Ą G O W C A 

Za najistotniejsze cechy metalogeniczne tych 
skał należy uznać ich genezę, a co za tym idzie, 
pierwotny skład, procesy przeobrażeń, jakim one 
podlegały, i ewentualnie związane z nimi przejawy 
mineralizacji kruszcowej. 

Siemaszko (1978) na podstawie następstwa skał 
wylewnych sądzi, że są to dyferencjaty magmy 
0 składzie bazaltu toleitowego w szeregu pacy-
ficznym, o częściowo zmienionym składzie na sku-
tek sializacji, na co wskazuje obecność trachitów. 
Ku podobnemu poglądowi skłonili się Speczik 
1 Rydzewski (1983). Ryka (1978) nawiązując do 
prac Eingenfelda i Schwaba (1974) zalicza oma-

wiany wulkanizm do wulkanizmu peryorogenicz-
nego na platformie paleozoicznej, co odpowiada 
prowincji subhercyńskiej Falkego (1976). Wysuwa 
on przypuszczenie, że skały wulkaniczne na obsza-
rze monokliny przedsudeckiej mogą stanowić pro-
dukt krystalizacji nietypowej magmy zawierającej 
niecałkowicie zasymilowane fragmenty skał osado-
wych i szczątki organiczne. Wskazywałoby to 
na krótki interwał czasu od mobilizacji stopu 
magmowego do jego ekstruzji. Wydaje się, że ge-
neralnie nieduża zawartość prakryształów w bada-
nych skalach, a także częstość struktur afirowych 
w derywatach kwaśnych potwierdzają przypuszcze-
nie, że ewolucja magmy nie zdołała w pełni osfąg-
nąć stadium intratellurycznego. gdy nastąpiła faza 
ekstratelluryczna. 

Wyniki oznaczeń wieku bezwzględnego wulka-
nitów sudeckich wykonane przez J. Lisa i M. Syl-
westrzaka (metoda K-Ar) wskazują dla części wul-
kanitów na wiek (160 min lat) młodszy od autunu, 
co może być tłumaczone procesami albityzacji 
oraz innymi przeobrażeniami hydrotermalnymi 
lub hipergenicznymi. Część wyników (300 m.y.) 
wskazuje na wiek starszy od autunu, co sugeruje 
obecność niecałkowicie zhomogenizowanych skał 
preautuńskich I vide Ryka 1978). Ultramikrosko-
powe badania defektoskopii skał wylewnych z mo-
nokliny przedsudeckiej (Waleńczak 1979) wskazują 
na obecność w ich pierwotnym spoiwie bliżej nie-
zidentyfikowanych struktur organicznych. Obec-
ność reliktowych struktur osadowych w skałach 
kwaśnych północnego skłonu monokliny przedsu-
deckiej została zaobserwowana także w niniej-
szych badaniach. 

Omawiane skały wulkaniczne noszą piętno bar-
dzo szerokich i głębokich nieizochemicznych przeo-
brażeń deuterycznych. Na podstawie analiz che-
micznych i przeliczenia ich zgodnie z klasyfikacją 
CIPW można odnieść wrażenie, że wszystkie ogni-
wa dyferencjacji magmy typu bazaltu toleitowego 
są tu obecne, podczas gdy pierwotny skład tych 
skał odpowiadał w znacznej części bazaltom 
i andezytom. Podobny pogląd był reprezentowany 
przez Nowakowskiego (1967) oraz Speczika i Ry-
dzewskiego (1983). Jak to zostało zauważone 
wcześniej, autohydrotermalne procesy metasoma-
tyczne dotknęły w znacznie większym stopniu 
skały typu bazaltów, a jedynie w nieznacznym 
stopniu kwaśne ogniwa cyklu typu ryolitów czy 
ryodacytów. Wydaje się zatem, że znaczna część 
pośrednich członów cyklu wulkaniczego (dacyty, 
ryodacyty) może być rezultatem przeobrażenia 
autometasomatycznego zasadowych ogniw, a nie 
dyferencjacji magmy pochodzącej z jednego ogni-
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ska magmowego. Na podstawie obserwacji litolo-
gicznych profili wiertniczych skal wylewnych z po-
łudniowo-zachodniej części monokliny przedsudec-
kiej wydaje się, że w niektórych przypadkach 
nie doszło w ogóle do ekstruzji kwaśnych lub 
też zasadowych ogniw cyklu. 

Zgodnie z modelem wulkanizmu opartym na 
tektonice płyt bimodalny charakter wulkanitów 
może być tłumaczony dwojako. Zdaniem Lorenza 
s Nichollsa (1976) w wyniku kolizji płyty zachod-
niej Europy z płytami Europy południowej, na 
południowym i północnym brzegu płyty zachodnio-
europejskiej zachodziła subdukcja litosfery. Po-
między strefami subdukcji z płaszcza wzniosły 
się diapiry, będące źródłem bimodalnego wulka-
nizmu autuńskiego — bazaltów płaszcza i ryoli-
tów skorupy. Bimodalny charakter wulkanitów 
jest również interpretowany jako wskazujący na 
istnienie zjawisk tensyjnych (Burke i Dewey 1973; 
Sawkins, Burkę 1980). 

Przedstawiony przez Rykę (1981) schemat ewo-
lucji cyklu wulkanicznego bazujący na modelu 
Blacke'a et al. (1965), jak się wydaje, odpowiada 
zebranym faktom. Zgodnie z tym modelem mag-
ma bazaltowa wzbogacona w gazy wylała się na 
powierzchnię poprzez systemy głębokich spękań 
formując starsze ogniwo cyklu wulkanicznego. 
Kolejna porcja lawy zubożona w składniki lotne 
nie osiągnęła powierzchni, natomiast spowodowa-
ła procesy anatektyczne mobilizując magmę o gra-
nitowej kompozycji, która zmieszana z lawą ba-
zalną dała pośrednie ogniwa typu dacytów i ryoda-
cytów. Dalsza dostawa ciepła z wnętrza ziemi do 
strefy anatektycznej spowodowała ekstruzje magm 
ryolitowych i aJkaliczno-ryolitowych. Autor zasad-
niczo przyjmuje rozważania Ryki (1981). Wydaje 
się jednak, że mimo możliwości istnienia ogniwa 
pośredniego z magmą typu dacytowego i ryoda-
cytowego większość obserwowanych skał pośred-
nich jest rezultatem przeobrażeń deuterycznych 
magmy o charakterze bazaltowym. 

Od wielu lat toczą się dyskusje nad rolą, jaką 
odgrywały lub też mogły odgrywać wulkanity 
dolnopermskie w formowaniu cechsztyńskich złóż 
rud miedzi rejonu Lubina, Sieroszowic i Rudnej. 
Rola tych skał, widzianych jako pierwotne źródło 
metali ciężkich, była wielokrotnie dyskutowana 
przez Lisiakiewicza (1959), Ekierta (I960), Wyży-
kowskiego (1964) i wielu innych. Opisane skały 
wykazują wiele analogii do toleitowo-bazaltowo-
-ryolitowego magmatyzmu tarczy kanadyjskiej 
(Mac Geehan, Mac Lean 1980; Jolly 1980) 
i platformy Fidżi (Colley, Greenbaum 1980), 
które zawierają duże złoża typu „massive sulphi-

de". Analogie te oraz rodzaj obserwowanych 
przeobrażeń mogłyby zatem predysponować te 
skały jako źródło tego typu złóż, a nie — jak to 
było sugerowane — typu „porphyry ore". Jednak 
i ta możliwość winna być odrzucona. Złoża typu 
„massive sulphide" są bowiem charakterystyczne 
dla warunków eugeosynklinalnych, a proces ich 
powstawania zakłada mieszanie się płynów hydro-
termalnych z wodą morską (Ch. A. Anderson 
1969; Tvalchrelidze 1976). 

Jest zatem bardziej prawdopodobne, że oma-
wiane wulkanity reprezentują tzw. „interaplate", 
magmatyzm związany ze strefą porzuconego ryftu, 
który zdaniem Burka (1973) był odbiciem wczes-
nych stadiów powstawania Atlantyku. Zwłaszcza 
że stwierdzone na monoklinie przedsudeckiej cen-
tra albityzacji skał wulkanicznych są wiązane 
z istnieniem tzw. plam gorąca (Ryka 1978). W tym 
ujęciu ryft ten mógłby znaczyć początek nowej 
tektogenezy, być może związanej z formowaniem 
się aulakogenu środkowopolskiego. Również moż-
liwe jest, że rozładowywał on naprężenia zwią-
zane z uprzednią kompresją geosynkliny wary-
scyjskiej. 

Przykładem złóż związanych z plamami gorąca 
i ryftami na platformach są olbrzymie toleitowe, 
maficzne kompleksy Bushveld (RPA), Keweena-
wan, Stillwater i Duluth (USA) i Sudbury (Ka-
nada), z którymi związane są największe w świe-
cie złoża miedzi, niklu i platyny. 

Dla tego typu magmatyzmu zaistnienie okrusz-
cowania typu Cu-Ni w omawianym obszarze mo-
że okazać się cechą regionalną ogniwa zasadowego 
w przypadku upłynnienia geochemicznie anomal-
nego materiału płaszcza (vide Sawkins 1972). 
W przypadku ogniwa kwaśnego — starszych złóż 
metali dowolnego typu. Można sądzić, że na obsza-
rze przedsudeckim kwaśne dyferencjaty były gene-
rowane przez kilka ognisk magmowych. Nie mniej 
ważne znaczenie plam gorąca i ryftów polega 
na dostępności energii termicznej. Podgrzane wody 
dowolnego pochodzenia decydują o intensywności 
ługowania metali ciężkich, możliwości transportu 
i precypitacji, a więc — o powstaniu wielu ty-
pów złóż. 

Biorąc pod uwagę zaobserwowane przeobraże-
nia badanych wulkanitów za najbardziej intere-
sującą kruszcowo strefę należy uznać rejon Wy-
rzeki. Zanotowane tu silne procesy chlorytyzacji, 
obecność epidotu, a także pospolitość minerałów 
kruszcowych mogą sugerować obecność procesów 
propilityzacji. W pozostałych obszarach wystąpie-
nia minerałów kruszcowych mają jedynie znacze-
nie mineralogiczne. 
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Oddzielny problem genetyczny wiąże się z rolą 
procesów egzogenicznych, które oddziaływały na 
opisane skały wylewne. W wielu miarolach, szcze-
linkach, szczególnie w górnych partiach potoków 
lawowych powszechnie obserwowana jest obec-
ność anhydrytu, halitu, sporadycznie gipsu i ma-
teriału detrytycznego. Powstanie tych minerałów 
można wiązać częściowo z migracją wód typu 
„intrastratal" o charakterze solankowym. Wydaje 
się, że kwaśne, wyżej położone ogniwa cyklu 
zostały w większym stopniu dotknięte tymi pro-

cesami niż zasadowe, dotyczy to również cienkich 
pokryw lawowych. Jednakże rola tych procesów 
w ewentualnym wyługowaniu składników metalicz-
nych z tych skał nie jest, jak się wydaje, de-
cydująca. 

Jak wynika z przedstawionych powyżej rozwa-
żań, skały wylewne tego obszaru nie mogą być 
uznane za jedyne i podstawowe źródło metali 
ciężkich dostarczonych do zbiornika cechsztyń-
skiego. 

CHARAKTERYSTYKA GEOCHEMICZNA BADANYCH SKAŁ 

Przeprowadzona analiza geochemiczna uzupeł-
nia wcześniejsze prace (Górecka?/ al. 1977, 1978; 
Kłapciński et al. 1975; Sachanbiński 1980), które 
koncentrowały się na skałach krystalicznych i gra-
nitoidach strefy środkowej Odry i bloku przed-
sudeckiego. Badaniom poddano skały ze wszyst-
kich rozważanych profili wiertniczych, dla których 
nie istniały wcześniejsze analizy geochemiczne. Za-
tem skoncentrowały się one na skałach osado-
wych karbonu i osadowo-wulkanicznego komplek-
su czerwonego spągowca. Na podstawie wzmian-
kowanych powyżej prac przyjęto, że najbardziej 
znaczące dla charakterystyki geochemicznej tych 
osadów są zawartości B, V, Cr, Cu, Zn i Pb. 
Zmienności uzyskane wcześniej dla innych pier-
wiastków, szczególnie w odniesieniu do skał osa-
dowych stanowiących większość przedstawionych 
badań, nie były tak istotne. Bor i wanad uznano 
za najlepsze wskaźniki środowiska sedymentacji 
morskiej, przy znanych przeciwstawnych skłon-

nościach w przypadku boru do koncentracji w reszt-
kowych produktach dyferencjacji magmowej, a wa-
nadu w skałach zasadowych. Chrom wybrano 
w związku ze stwierdzonymi uprzednio general-
nie anomalnymi koncentracjami. Miedź, cynk 
i ołów to główne z punktu metalogenezy obiekty 
dociekań o różnej specjalizacji geochemicznej 
względem skał magmowych: miedź — skały zasa-
dowe, cynk — zasadowe, pośrednie kwaśne, ołów — 
głównie kwaśne. 

Interpretację rezultatów analizy geochemicznej 
oparto na danych zawartych w pracach Turekiana 
i Wedepohla (1961), Taylora (1964), Polańskiego 
i Smulikowskiego (1969). 

Analiza geochemiczna skal krystalicznych obję-
ła próbki pochodzące ze skał o różnym stopniu 
metamorfizmu, od silnie zdiagenezowanych skał 
z profilu Klępinka IG-1, po mezozonalnie przeo-
brażone skały z profilu Wężowice IG-1 i Jago-
dzin-1 oraz granodioryty z profilu Laskowice 

Tabela 5. Średnie zawartości wybranych pierwiastków śladowych w składach krystalicznych monokliny przedsudeckiej 
(g/t) 

Average contents of some trace elements in the crystalline rocks from the Fore-Sudetic Monocline 
(ppm) 

Profil - Profile 
Głębokość 

(m) 
Depth 

Typ petrograficzny 
Petrographic type 

V Cr B Zn Pb Cu 

Lutol IG-1 1474,0 łupek kwarcowo-łyszczykowy 36 55 10 8 3,5 5,5 
Jagodzin-1 2589,0 łupek kwarcowo-łyszczykowy 60 280 16 8 7 8 
Żaków o-3 2285,0 fyllit 73 160 18 8 14 4,5 
Łuczyna-2 1676,0 zieleniec 36 207 4 15 11,5 5 
Kaniów-1 1378,2 granit 62 220 105 3 13 2 
Klępinka IG-1 646,0 łupek ilasty 26 90 10 5,5 105 80 
Laskowice IG-1 1759,1 gnejs granodiorytowy 20 150 7 4 10 21 
Laskowice IG-1 1780,0 granodioryt 75 190 12,5 6,5 17 10,5 
Wężowice IG-1 1508,1 łupek kwarcowo-skaleniowy 70 250 25 6,5 17 28 
Dobrzeń-1 1612,0 łupek biotytowy 150 340 9 4 3 4 
Jenkowice-1 1577,6 łupek ilasty sfyllityzowany 50 200 18 7 26 9 
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IG-1 i Kaniów-1 (tab. 5). Zmienność uzyskanych 
wyników jest prawdopodobnie wynikiem różnego 
stopnia przeobrażenia badanych skał, jak i od-
miennego składu materiału wyjściowego. Zawar-
tości Zn, Pb i Cu są zasadniczo niższe od śred-
nich z wyjątkiem profilu Klępinka IG-1, gdzie 
wyższa zawartość Cu jest efektem obecności włas-
nej fazy mineralnej. Zawartości Cr i V są w nor-
mie lub nieco podwyższone, co zapewne jest re-
zultatem pierwotnie osadowego charakteru więk-
szości skal wyjściowych lub mieszanego typu gra-

nitoidów. Obniżoną zawartość wanadu w niektó-
rych próbkach można interpretować jako wynik 
rozpadu połączeń metaloorganicznych wanadu 
i węgla. Bardziej prawdopodobne jest jednak, że 
w tym przypadku uzyskano wynik skrajnie niski. 
Sachanbiński (1980) przy znacznie podwyższonej 
zawartości wanadu dla granitoidów wrocławskich 
wskazuje jednocześnie na znaczną dyspersję jego 
zawartości. Zawartości boru odpowiadają jego 
skłonnościom do migracji w warunkach meta-
morficznych. Duże zawartości boru stwierdzono 

Tabela 6. Średnie zawartości wybranych pierwiastków śladowych w osadowych skalach karbońskich monokliny 
przedsudeckiej, w g/t 

Average contents of some trace elements in the Carboniferous sediments of the Fore-Sudetic Monocline (ppm) 

Profil - Profile 
Głębokość 

(m) 
Depth 

Typ petrograficzny 

Petrographic type 
V Cr B Zn Pb Cu 

1 2 3 4 5 6 7 8 9 

Kaleje-2 3513.3 arenit lityczny 34 110 5 10 5,5 3,5 
Poznań-1 3640.1 arenit kwarcowy 45 100 13 10 4 1.5 
Janowo-6 1865.1 mulowiec 74 90 48 4 2 3 
Siekierki-3 4113.8 arenit sublityczny 45 90 13 6 7 2 
Obrzycko-3 4250.0 arenit sublityczny gruboziarnisty 28 70 21 3,5 13 2,5 
Kaleje-4 3585.1 arenit sublityczny 64 120 19 4 9 8,5 
Klęka-14 3292.1 waka sublityczna 95 150 21 13 10 3,5 
Brodnica-1 3114.2 arenit kwarcowy 18 55 21 10 8,5 1,5 
Rokitnica-3 3670.5 waka kwarcowa 100 225 25 5 21 6.5 
Kaleje-5 3464.5 mułowiec 145 140 11 2,5 36 < 1 
Krzykosy-la 3927.1 arenit kwarcowy 46 85 12 3,5 6 < 1 
Zbąszynek IG-3 3225.5 arenit kwarcowy 10 60 21 5 8,5 6,5 
Zbąszynek IG-3 3313.9 arenit kwarcowy < 10 < 10 90 9 5 8 
Wycislowo IG-1 2797.4 mułowiec 150 390 52 8 5,5 130 
Wycislowo IG-1 3024.2 arenit kwarcowy < 10 < 10 58 65 5,5 25 
Siciny IG-1 2317.8 tuf 30 105 27 85 36 4,5 
Siciny IG-1 2613.3 wapień marglisty 46 380 7 8 25 4,5 
Kalisz IG-1 3422,5 iłowiec 54 140 30 8 13 1,5 
Kalisz IG-1 3482,4 waka lityczna 42 152 27 15 11,5 6 
Września IG-1 5189,3 mułowiec 160 280 24 8 122 225 
Września IG-1 5441,2 waka lityczna 20 140 5,5 10 45 1,5 
Szymonków IG-1 1161.5 łupek ilasty 45 175 6 1,5 10 6 
Szymonków IG-1 1104.7 arenit skaleniowy < 10 365 2.7 2,5 200 24 
Czerńczyce IG-1 1140.5 okruch wulkanitu ze zlepieńca 16 60 1 1,5 4 3 
Czerńczyce IG-1 1158.7 waka sublityczna 36 170 2 1,5 1,5 2 
Babimost-1 2602.0 waka lityczna 50 140 30 8 500 15,5 
Baszy n-1 1871.1 waka lityczna 56 115 63 20 17 2,5 
Wierzchowice-4 1722.8 waka sublityczna 46 185 21 20 40 122 
Brzostowo-1 1676.5 waka lityczna 65 140 112 3 8,5 2 
Wierzchów ice-1 1781.3 waka kwarcowa 42 80 74 15 8,5 3,5 
Milicz-1 1798.4 mułowiec 90 290 67 8 360 6 
Kowalewo-2 1470.0 porfir kwarcowy < 10 96 18 8 10 2 
Kowalewo-1 1427.0 porfir kwarcowy < 10 115 74 20 13 2 
Kowalewo-1 1553.0 waka lityczna 80 100 15 13 13 4,5 
Henrykowice-3 1710.1 waka lityczna mułowcowa 90 190 95 8,5 24 5 
Smarchowice IG-1 1439.0 waka lityczna drobnoziarnista 40 180 28 7 17 36 
Wołczyn IG-1 1929,0 waka lityczna 95 145 11 13 40 8 
Wołczyn IG-1 2148.0 iłowiec węglisty 95 280 10 5 290 17 
Pogorzela-4 2010,4 waka subarkozowa 15 < 20 155 16 26 21 
Dąbrowa-1 1716.5 arenit skaleniowy 78 280 100 6,5 35 5.5 
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w granitoidzie z profilu Kaniów-1. Uzyskane wy-
niki dla skał metamorficznych zasadniczo kores-
pondują z rezultatami Sachanbińskiego (Kłapciń-
ski et al. 1975; Sachanbiński 1980), aczkolwiek 
z racji większej ilości analiz uzyskał on znacznie 
pełniejsze zmienności. 

Znacznie szersze były badania w odniesieniu 
do osadowych skał karbońskich (40 prób; tab. 6). 
Wykazały one, że skały te cechują zasadniczo 
niższe zawartości Cu, Zn i Pb w stosunku do 
oczekiwanych. Anomalne zawartości tych metali 
w niektórych próbkach wyraźnie korespondują 
przestrzennie z partiami profilów zawierającymi 
objawy działalności endogenicznej (np. Września 
IG-1 gł. 5189,3 m, Smarchowice IG-1 gł. 1439,0 m). 
Podwyższone w tych strefach zawartości metali 
dotyczą głównie Pb i Cu, co pokrywa się z wy-
nikami analizy mineralogicznej. Duże zawartości 
chromu i wanadu w większości analizowanych 
próbek wskazują na morski charakter osadowych 
serii karbońskich. W tych skałach, które w sto-
sunku do mnych przeszły znacznie wyższy stopień 
przeobrażeń diagenetycznych, nierzadko stojących 
na pograniczu metamorlizmu (zaobserwowano 
obniżenie zawartości wanadu w otworach Wyci-
słowo IG-1, gł. 3024,2 m; Zbąszynek IG-3, gł. 

3313 m; Pogorzela-4, gł. 2010,4 m), co może być 
interpretowane jako rezultat rozpadu połączeń me-
taloorganicznych w związku ze wzrostem tempe-
ratury. Obniżenie zawartości wanadu w tych prób-
kach jest kompensowane podwyższeniem zawarto-
ści boru, co może sugerować istnienie frontu 
hydrotermalnego. 

Duże zawartości chromu w niemalże wszyst-
kich próbkach wskazują, iż potencjał oksydacyjny 
był ujemny na wszystkich etapach rozwoju skał 
karbońskich. Sześciowartościowy jon chromu jest 
bowiem bardzo mobilny w warunkach podwyż-
szonego potencjału oksydacyjnego. Zawartość bo-
ru jest w normie lub nieco poniżej, co może 
być interpretowane jako wynik stosunkowo silnej 
diagenezy części osadów. Wcześniejsze badania 
geochemiczne osadowych serii karbońskich były 
mniej liczne, niemniej jednak korespondują one 
z wynikami tutejszych badań. Względne koncen-
tracje wanadu i chromu w niektórych próbach 
sięgają 100 (vide Górecka et al. 1977). 

Wulkaniczne skały czerwonego spągowca cha-
rakteryzują się zbliżonymi do normy zawartościa-
mi chromu i wanadu i podwyższonymi w nie-
których próbach zawartościami boru, co można 
tłumaczyć wpływem procesów metasomatycznych 

Tabela 7. Średnie zawartości wybranych pierwiastków śladowych w skałach osadowych i wulkanicznych czerwonego spągowca 
na monoklinie przedsudeckiej, w g/t 

Average contents of some trace elements in the Rotliegendes sedimentary and volcanic rocks of the Fore-Sudetic Monocline 

Profil - Profile 
Głębokość 

(m) 
Depth 

Typ petrograficzny 
Petrographic type 

V Cr B Zn P b Cu 

1 -2 3 4 5 6 7 8 9 

Kunice Żarskie IG-1 928,8 trachit kwarcowy 36 80 34 6,5 4 250 
Kunice Żarskie IG-1 971,0 ryolit 48 200 40 7 26 20 
Kożuchów IG-1 892,0 dacyt 48 230 18 8,5 28 51 
Kożuchów IG-1 903,6 dacyt 52 155 12,5 l i 11 72 
Mirocin IG-1 810,5 ryolit 57 260 40 11 260 2,5 
Lenartowice IG-1 847,0 trachit kwarcowy 74 165 12,5 10 35 5 
Kościelna Wieś IG-1 966,8 trachybazalt 74 290 4.5 . < 1 23 5 
Brzoza-1 3562,5 ryolit 56 50 5 >5 4 3 
Wyrzeka-2 2614,5 trachit 74 160 9 6 8 3 
Młodasko-4 3838,8 ryolit 64 370 8,5 6 70 3,5 
Zaniemyśl-1 3449,2 trachybazalt 38 120 6 1,5 40 1 
Lubanice IG-1 716,5 andezyt 104 290 5.5 10 26 27 
Lubanice IG-1 789,0 andezyt 80 160 70 15 36 7.5 
Łosice W-16 1486,6 arenit kwarcowy 8 < 10 8,5 30 12 < 1 
Broniszów 784,0 arenit sublityczny 20 < 10 19 30 8 5,5 
Bielawa W-13 1250,2 arenit sublityczny o spoiwie wap-

nistym 14 < 10 14 10 22 1 
Kożuchów IG-2 926,6 arenit kwarcowy 12 < 10 9 10 4,5 3 
Dłużyce IG-1 920,0 arenit kwarcowy 8 < 10 16 50 5,5 6 
Przesieczna S-143 876,6 arenit sublityczny 14 < 10 12 140 12 3 
Jabłonów S-14 575,5 arenit kwarcowy 14 < 10 19 18 6,5 2,5 
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(tab. 7). Przy niskich zawartościach cynku część 
prób wykazuje nieco podwyższone zawartości oło-
wiu i miedzi. Osadowe skały czerwonego spągow-
ca wykazują niskie zawartości wszystkich anali-

zowanych pierwiastków charakterystyczne dla osa-
dów typu kontynentalnego. Jedynie jedna próbka 
(Przesieczna IG-1) ma nieco podwyższoną za-
wartość cynku. 

METALOGENEZA NA TLE ROZWOJU GEOLOGICZNEGO PODŁOŻA 
PODCECHSZTYŃSKIEGO MONOKLINY PRZEDSUDECKIEJ 

Rozwój geologiczny i metalogeniczny badane-
go obszaru przedstawiono zgodnie z modelem tek-
toniki płyt. 

Literatura dotycząca związku pomiędzy tekto-
niką płyt a zjawiskami metalogenicznymi jest 
dzisiaj już bardzo obszerna. Powstawanie więk-
szości złóż endogenicznych, jak i złóż ropy nafto-
wej i węgla, jest objaśnione na gruncie tektoniki 
płyt (Guild 1972; Pereira, Dixon 1971; Sawkins 
1972, 1976; Harańczyk 1973; Hamilton 1978). 
Zmiany, jakie wnosi tektonika płyt do pozycji 
większości złóż w klasycznym ujęciu metalogenicz-
nego rozwoju geosynklin, są stosunkowo nieznacz-
ne (vide Smirnow 1969). W szczególności neguje 
ona możliwość istnienia złóż typu regeneracyjnego 
(Schneiderhón 1962), a także przesuwa miejsce 
złóż cyny typu granitoidowego z końcowych na 
wczesne stadia rozwoju geosynkliny (geokliny). 

Niezależnie od czynionych założeń można przy-
jąć, że rozwój geologiczny omawianego obszaru 
był policykliczny, o typie regeneracyjnym, w któ-
rym występowały na przemian stadia geosynkli-
nalne i platformowe lub quasiplatformowe. 

Gotyjski rozłam ryftowy spowodował oderwa-
nie części subkontynentu wschodnioeuropejskiego, 
którego zachodnie części (Masyw Czeski, wschod-
niołabski) — zdaniem Pożaryskiego i Kotańskiego 
(1979) — zostały później włączone w formie mikro-
kontynentów w skład późniejszych orogenów. 
W omawianym obszarze brak dowodów na istnie-
nie podłoża dalslandzkiego, aczkolwiek miogeo-
synklinalny charakter bajkalidów małopolskich 
może sugerować istnienie miejscami sialicznego 
podłoża. Słabo zmetamorfizowane utwory wendu 
lub górnego ryfeju występują w Sudetach Za-
chodnich i na Łużycach. Za strefę eugeosynkli-
nalną geosynkliny starobajkalskiej można uznać 
metaargility i metakonglomeraty z otoczakami 
skał ultrazasadowych nawiercone w cokole ma-
sywu górnośląskiego (Kotas 1973; Ślączka 1976). 
Śladów istnienia dna oceanicznego wieku staro-
bajkalskiego można się doszukiwać również w Su-
detach (skały zasadowe i ultrazasadowe otoczenia 
bloku sowiogórskiego). Terrygeniczne osady baj-
kalskie zostały w ostateczności sfałdowane i czę-

ściowo przeobrażone. Cykl bajkalski był na ogół 
cyklem nie zakończonym, a ruchy bajkalskie sta-
nowiły tylko stadium przygotowawcze do konsoli-
dacji dokonanej podczas ruchów kaledońsko-wa-
ryscyjskich. 

Wyróżnianie prekambryjskiej epoki metaloge-
nicznej w omawianym obszarze z racji słabego 
jeszcze rozpoznania geologicznego ma w dużej mie-
rze charakter spekulacyjny. Podobnie jak zaliczanie 
większości formacji skalnych do fundamentu sta-
rokrystalicznego. Mezozonalny charakter meta-
morfizmu, a co za tym idzie znaczne przeobra-
żenie pierwotnej mineralizacji kruszcowej, jak 
i obecność młodszych (nałożonych) faz minerali-
zacji w dużym stopniu maskuje pierwotny cha-
rakter mineralizacji. Rozpatrując cały obszar geo-
synkliny bajkalskiej można jednak sądzić, że jej 
rozwój metalogeniczny był w miarę pełny. Za 
utwory mineralne stadium inicjalnego, związanego 
z powstawaniem ryftu, można uznać minerali-
zację cynową wieku prekambryjskiego znaną z 
przedgórza Gór Kruszcowych — Halsbriicke (Bau-
man, Tischendorf 1978). 

Prekambryjska epoka metalogeniczna na całym 
świecie jest niezmiernie zasobna w złoża miedzi, 
zarówno te związane z bazaltami (Lake Superior), 
jak i z przeobrażonymi w różnym stopniu piaskow-
cami (White Pine, USA, i złoża rodezyjskie). 
Istnienie w omawianym obszarze głębokich roz-
łamów, a także terrygeniczno-wulkaniczny cha-
rakter osadów prekambru nie przekreślają moż-
liwości znalezienia tego typu złóż. 

W świetle przedstawionych badań za utwory 
prekambryjskie w omawianym obszarze można 
uznać skały krystaliczne położone bezpośrednio 
w strefie metamorfiku środkowej Odry, nawier-
cone między innymi w profilach Kątna-1, Jago-
dzin-1 i Wężowice IG-1. Stwierdzone tu minera-
lizacje kruszcowe, a także mezozonalny charakter 
metamorfizmu nie rokują możliwości znalezienia 
ważniejszych złóż metali. Mineralizacja typu zme-
tamorfizowanego reprezentowana jest przez sku-
pienia pirytu, markasytu i hematytu, pochodzące 
z rekrystalizacji pierwotnie występującej w skałach 
osadowych mineralizacji syn- i diagenetycznej 
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(Pogalewo Wielkie i Jędrzychówek). Innym typem 
stwierdzonej tu mineralizacji jest mineralizacja me-
tasomatyczna generowana w procesach metamor-
ficznych (I faza mineralizacji z profilu Wężowice 
IG-1). Mineralizacja typu hydrotermalnego, stwier-
dzona w żyłkach w obrębie gnejsów i grano-
diorytów (Kątna-1 i Laskowice IG-1), na pod-
stawie swojego stosunku do tych skał została 
uznana za młodszą, nałożoną na starsze skonso-
lidowane skały; przypisano jej wiek waryscyjski. 

Nie udało się zatem stwierdzić istotnych prze-
jawów mineralizacji związanych z bajkalskim okre-
sem rozwoju geosynkliny na rozpatrywanym obsza-
rze. W świetle wyników uzyskanych na innych 
obszarach nie należy jednak takiej możliwości 
wykluczać, zwłaszcza w odniesieniu do skał o niż-
szym stopniu metamorfozy. 

Otwarcie nowej geosynkliny kaledońsko-wary-
scyjskiej nastąpiło na przełomie proterozoiku i pa-
leozoiku. Przejawy wulkanizmu inicjalnego tego 
wieku znane są z Gór Kaczawskich, Jesztedzkich 
i z bloku przedsudeckiego. Formacja spilitowo-
-keratofirowa zachowała się w różnych miejscach 
Sudetów Zachodnich i na Łużycach. W niektórych 
obszarach obserwuje się rozwój policykliczny geo-
synkliny, w innych monocykliczny. W strefie reno-
-hercyńskiej specyficzny reżim geosynklinalny o 
charakterze przechodzącym panował zarówno w cy-
klu kąledońskim, jak i waryscyjskim (Chain 1974). 
Proces „spreadingu" trwał w ordowiku, sylurze, 
aż po środkowy dewon. Miejscami (Sudety Za-
chodnie, jednostka Krotoszyn-Wolsztyn) po środ-
kowym dewonie doszło do kompresji geosynkliny 
i pewnego metamorfizmu części osadów starszych. 
W okresie tym geosynklina paleozoiczna była za-
pewne silnie zróżnicowana na intrageoantykliny 
i intrageosynkliny, na co wskazuje charakter pe-
trograficzny osadów. Formacje węglanowe otwo-
rów Sieciejów IG-1, Klępinka IG-1 i Jelenin-1 
tworzyły się zapewne w strefach intrageoantykli-
nalnych lub odpowiadających masywom wewnęt-
rznym. Osady fliszowe w dewonie górnym i dol-
nym karbonie z przejawami wulkanizmu inicjal-
nego w Sudetach Wschodnich świadczą o otwar-
ciu się tej gałęzi geosynkliny i odsuwaniu się 
Sudetów od masywu górnośląskiego. Na przeło-
mie dewonu i karbonu miałaby rozpocząć się 
subdukcja płyty oceanicznej basenu sedymentacyj-
nego waryscydów ku południowi pod Masyw 
Czeski (Cwojdziński 1980). Efektem tego zjawiska 
ma być formacja fliszowa powstająca w rynno-
watych obniżeniach o silne? subsydencji, towa-
rzyszących strefom wypiętrzanym. 

Utwory paleozoiczne aż po dolny, a miejsca-

mi i górny karbon zostały sfałdowane w czasie 
ruchów śródkarbońskich. Zdaniem Deweya i Bur-
ke'a (1973) główne deformacje zakończyły się 
przed końcem westfalu. W dalszej kolejności two-
rzyły się osady najwyższego karbonu i autunu 
o charakterze molasy. Po ruchach saalskich wień-
czących rozwój waryscyjski rozpoczął się cykl 
rozwoju platformowego obejmujący sakson, będą-
cy jeszcze przedmiotem niniejszych rozważań. 
Z uwagi na fakt, że na znacznej części omawia-
nego obszaru rozwój geosynkliny kaledońsko-
-waryscyjskiej był monocykliczny, można mówić 
o kaledońsko-waryscyjskiej epoce metalogenicznej, 
aczkolwiek zjawiska metalogeniczne związane z 
epoką kaledońską na omawianym obszarze pod-
łoża monokliny przedsudeckiej nie zostały bliżej 
rozpoznane. 

Na obszarze Sudetów obecność mozaiki wcześ-
niej skonsolidowanych masywów, warunkująca 
specyficzny rozwój sedymentacji geosynklinalnej, 
ograniczała rozwój magmatyzmu inicjalnego wie-
ku kaledońskiego. Niemniej jednak izostatyczne 
ruchy wcześniej skonsolidowanych bloków mogły 
powodować rozłamy i wdzieranie się magmy. 
Tego typu kaledoński magmatyzm inicjalny roz-
poznano w Górach Kaczawskich i metamorfiku 
kłodzkim; w Sudetach znane są złoża pirytowe 
w Wieściszowicach uznane przez Harańczyka 
(1976) za związane z formacją spilitowO-kerato-
firową tego wieku. Bloki te mogły spełniać w póź-
niejszym okresie rolę tzw. masywów wewnętrznych 
„middle massifs" (Szczegłow 1971). Z krawędziami 
tych masywów wiąże się obecność znacznej ilości 
hydrotermalnych złóż Zn-Pb-Cu, zarówno na pe-
ryferiach rozpatrywanego obszaru, jak i w Alpach 
(Petrascheck 1976; Kazański, Szczegłow 1976). 

Na terenie centralnej Europy doszło przed 
środkowym dewonem do wylewów wulkanitów 
o charakterystycznym bimodalizmie spilitowo-ke-
ratofiorowym (Pouba 1971; Lehmann 1972). Zja-
wiska wulkaniczne na Półwyspie Iberyjskim miały 
miejsce nieco później, na przełomie dewonu i kar-
bonu (Sawkins, Burkę 1980). Wulkanizm ten jest 
źródłem złóż Zn i Pb w Rammelsbergu i Meggen, 
pirytów miedzionośnych w Rio Tinto (Hiszpania) 
oraz złóż siarczkowych Zn-Pb-Cu i tlenkowych 
Fe i Mn znanych z czeskich Jesioników. Intere-
sujące przejawy mineralizacji hydrotermalnej na-
wiercone ostatnio w paśmie krakowidów w utwo-
rach syluru i dewonu są, jak się wydaje, kolej-
nym etapem rozwoju podmorskiego wulkanizmu 
kaledońskiego (Harańczyk 1976). Mineralizacja 
metasomatyczno-hydrotermalna typu impregna-
cyjnego rozpoznana w profilu Święciechowa-1 
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odpowiada zapewne temu etapowi rozwoju geo-
synkliny paleozoicznej. Inne mineralizacje w utwo-
rach staropaleozoicznych Żakowo-1, 3 i 4 z racji 
swego stosunku do wcześniej zmetamorfizowanych 
skał uznane zostały za młodsze. 

Kaledońska epoka metalogeniczna rozwinęła 
się znacznie szerzej na terenie norwesko-szkocko-
-irlandzkiej gałęzi kaledonidów. Odznacza się ona 
na terenie Norwegu silnym rozwojem magma-
tyzmu inicjalnego i ekstruzywnego oraz słabo 
wykształconym wulkanizmem postorogenicznym. 
Wulkanizm ten doprowadził do utworzenia nie-
wielkich złóż chromitów oraz dużych złóż pirytów 
miedzionośnych występujących w formacji spilito-
wo-keratofirowej. Przez analogię obecności podob-
nych mineralizacji możemy się doszukać na pół-
noc od zapadliska pomorskiego w przypuszczalnej 
strefie kaledońskich internidów i eksternidów 
(Znosko 1981). Niewielkie skupienia chromitów 
w Sudetach wiążą się także z epoką kaledońską. 

Waryscyjska epoka metalogeniczna miała pod-
stawowe znaczenie dla metalogenezy rozpatrywa-
nego obszaru. Po przeanalizowaniu waryscyjskie-
go rozwoju magmatyzmu w geosynklinie paleo-
zoicznej wydaje się, że należy zaliczyć ją do 
geosynklin drugiego typu „wierchojańskiego", ze 
słabo rozwiniętym magmatyzmem inicjalnym i me-
talogenezą wczesnych stadiów i silnie rozwiniętym 
magmatyzmem, wulkanizmem i metalogenezą póź-
nych i finalnych postorogenicznych stadiów roz-
woju (Smirnow 1969). We wczesnym metaloge-
nicznym stadium rozwoju geosynkliny waryscyj-
skiej wulkanizm inicjalny zaznaczył się — jak 
wspomnieliśmy — jedynie na terenie Sudetów. 
Można jednak przypuszczać na podstawie znacz-
nej zawartości Cr, Ni w osadowych skałach kar-
bońskich podłoża monokliny przedsudeckiej, jak 
i znacznej liczby okruchów zasadowych i obo-
jętnych skał wulkanicznych w materiale petro-
graficznym tych skał, że był on znacznie szerzej 
reprezentowany. Wydaje się, że podobnie jak 
w Centralnej Europie i na Półwyspie Iberyjskim, 
wulkanizm ten związany był z okresem od gór-
nego dewonu po dolny karbon. Wulkanizm górno-
karboński — głównie kwaśny — (Kowalewo-1 i 2, 
Września IG-1) przestrzennie odpowiada strefom, 
które zostały następnie ponownie uaktywnione 
w trakcie ruchów saalskich. Wskazuje na to mię-
dzy innymi skład petrograficzny górnokarboń-
skich skał klastycznych z północnej i południo-
wo-zachodniej części monokliny przedsudeckiej. 

Istnienie hipotetycznej subdukcji płyty ocea-
nicznej wraz z lokalnie ją spajającymi strefami 
fałdowymi pod mikrokontynenty południowej Eu-

ropy ma wielkie znaczenie dla interpretacji me-
talogenezy rozpatrywanego obszaru. W opinii Po-
żaryskiego i Kotańskiego (1979) strefa subdukcji 
miałaby być położona na północ od jednostki 
Krotoszyn-Wolsztyn, w osi subsydencji kulmu. 
Uzyskany rozkład pola paleogeotermicznego na 
przedpolu Sudetów, jak i zmienność facjalna osa-
dów namuru i westfalu w sąsiedztwie bloku przed-
sudeckiego i jednostki Krotoszyn-Wolsztyn oraz 
obszarów przyległych (Kłapciński et al. 1975; 
Grocholski 1975; Anderson 1975; Speczik 1980) 
potwierdzają związek zjawisk geotektonicznych na 
przedpolu Sudetów z ruchem płyt litosfery. Co 
prawda, ich przebieg miał zapewne charakter bar-
dziej złożony od klasycznego modelu subdukcji 
Zebrane obserwacje oraz porównania ze strefą 
reno-hercyńską (Weber 1978) pozwalają sądzić, 
że miało tu miejsce łuskowe podsuwanie się (sub-
fluence), położonej na północ od strefy rozłamo-
wej Dolska, płyty pod jednostkę Krotoszyn-
Wolsztyn (fig. 61). Ruch z północy na południe 
mógł być skompensowany przez nieznaczne płasz-
czowinowe nasunięcie strefy renohercyńskiej na 
przedpole w trakcie ruchów młodowaryscyjskich. 
Może na to wskazywać położenie czoła waryscy-
dów oraz sytuacja geologiczna w profilach wiert-
niczych bezpośrednio sąsiadujących ze strefą roz-
łamową Dolska (Donatowo-1, Dolsk-1, Wrześ-
nia IG-1). 

Rozważając znane podstawowe typy kontaktów 
płyt (Ernst 1969) można stwierdzić, jak się wy-
daje, że w opisanym przypadku na północ od 
strefy subfluencji ukształtowała się w środkowym 
namurze miogeosynklina, oddzielona łukiem wysp 
(strefa Krotoszyn-Wolsztyn) od marginalnych ba-
senów na południu. W związku z tym można 
by oczekiwać wylewów zasadowych wulkanitów 
i związanych z nimi koncentracji Fe i Cu (vide 
Smirnow 1969, 1974) w obszarze odpowiadającym 
mniej więcej rozłamowi Dolska. Koncepcja ta nie 
została jeszcze potwierdzona wierceniami. 

Wzmiankowany ruch płyty ku południowi zo-
stał w pośrednim (batolitowym) stadium rozwoju 
geosynkliny waryscyjskiej zarejestrowany powsta-
niem szerokiego pasa intruzji waryscyjskich ciągną-
cych się od intruzji granitu Żulowej, granitu strze-
lińskiego poprzez intruzje granitoidów szprotaw-
skich, strzegomskich po gubińskie. Proces wyta-
piania tych granitoidów rozpoczął się zapewne 
w związku z ruchami sudeckimi lub kruszco-
górskimi, podczas gdy ostateczny czas ich konso-
lidacji może w niektórych przypadkach być późno-
waryscyjski. Litofilny charakter związanych z tymi 
granitoidami złóż (Sn, W, U), a także znaczna 
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zawartość potasu, potwierdzają stosunkowo płyt-
kie podsuwanie się płyty pod obszar przed-
sudecki, a także znaczną domieszkę upłynnionego 
materiału litosfery. 

Stwierdzone znaczne wzbogacenie w metale 
ciężkie granitoidów środkowej Odry (Sachanbiński 
1980) zostało udokumentowane rozpoznaniem 
obecności mineralizacji kruszcowej zarówno w gra-
nitoidach, jak i skałach osłony. W opinii autora 
I fazę mineralizacji hydrotermalnej, powszechnie 
stwierdzaną w większości badanych dolnokarboń-
skich profilów wiertniczych, należy wiązać z su-
decko-kruszcogórskim etapem rozwoju geosynkli-
ny. Wyróżniona II faza mineralizacji hydroter-
malnej, nakładająca się na niektóre granitoidy 
strefy środkowej Odry, jak i na mineralizację I 
fazy, jest związana zapewne z ruchami asturyj-
skimi, jako że występuje ona samodzielnie jedy-
nie w utworach górnokarbońskich. Autor jest ra-
czej skłonny wiązać tę mineralizację z wulkaniz-
mem typu subwulkanicznego i podmorskiego, nie 
zaś z rozwojem magmatyzmu intruzy wnego. Stwier-
dzone cechy II fazy mineralizacji sugerują jej 
związek z końcowymi stadiami rozwoju geosyn-
kliny (Smirnow 1969). Utwory mineralne I i II 
fazy nie rozprzestrzeniają się na utwory autuń-
skie, co przesądza o karbońskim wieku ich pow-
stania. 

Poza mineralizacją typu magmowego, jak i po-
magmowo-hydrotermalnego (Speczik 1979a, 1980) 
ruchy waryscyjskie spowodowały także powstanie 
stref przeobrażeń metasomatycznych o prawdo-
podobnie parahydrotermalnym charakterze. Są 
one częściowo związane z obszarami silniej zabu-
rzonych skał karbońskich. D o czasu wykonania 
odpowiednio głębokich wierceń nie będzie jednak 
możliwe udzielenie odpowiedzi, czy omawiane mi-
neralizacje typu metasomatycznego związane są 
bezpośrednio z obecnością masywów magmowych 
występujących w jądrach tych struktur (strefy 
egzokontaktu), czy też wzmiankowane obszary 
były położone w pobliżu głębokich rozłamów, 
które można by uznać za kanały dla konwekcji 
ciepła niezbędnego do tych procesów. Ważność 
linii tektonicznych dla mineralizacji waryscyjskiej 
potwierdza także w mikroskali związek drobnych 
przejawów mineralizacji typu hydrotermalnego 
z płaszczyznami tektonicznymi. Podobnie istotna 
rola linii tektonicznych była podnoszona przez 
Jerzmańskiego (1974) dla obszaru Sudetów. 

Interesujące polimetaliczne mineralizacje odpo-
wiadające magmatyzmowi tego wieku znane są 
z pobliskiego obszaru krakowidów, gdzie zazna-
czyła się mineralizacja typu „porphyry ore" mie-

dzi porfirowej (Banaś, Piekarski 1978; Górecka 
i Nowakowski 1979). Harańczyk (1976) wiąże 
wspomniany magmatyzm z fazą kruszcogórską, 
a za odpowiedniki tej mineralizacji na terenie 
Sudetów uważa mineralizacje znane ze złóż Mie-
dzianki, Starej Góry i Chełmca. Sugeruje on, że 
orogen krakowidów jest typu andyjskiego z alka-
liczno-wapiennym magmatyzmem i typowym ze-
społem złóż geosynklinalnych i porfirowych mie-
dzi i molibdenu. Wobec tego interesujące byłoby 
znalezienie odpowiedników tej strefy pogrzebanych 
w podłożu monokliny przedsudeckiej lub spojo-
nych z orogenem kaledońsko-hercyńskim północ-
nego obrzeżenia platformy wschodnioeuropejskiej. 

Rozważając karboński odcinek rozwoju geo-
synkliny paleozoicznej nie sposób pominąć zna-
czenia, jakie dla metalogenezy tego obszaru miały 
procesy diagenezy i związane z nimi wtórne prze-
mieszczenia treści mineralnej, jak i skład fizyko-
-chemiczny uruchomionych solanek, które mogły 
zostać włączone w młodsze obiegi geochemiczne. 
Oznaczone bardzo wysokie temperatury przebiegu 
procesów diagenetycznych (anchimetamorfizm) do-
datkowo podkreślają ważność tych procesów. 
Wulkanizm saalski stanowi ostatni endogeniczny 
akord rozwoju geosynkliny paleozoicznej. Nie wni-
kając głębiej w rozważania dotyczące specyfiki 
metalogenicznej tych wulkanitów i ich genezy 
(były one przedstawione wcześniej) należy stwier-
dzić, że nie mogą być one uznawane za pod-
stawowe źródło miedzi dostarczonej w dalszym 
rozwoju tego obszaru do zbiornika cechsztyń-
skiego. Ewentualne wystąpienie złóż typu porfiro-
wego uznano za cechę regionalną zależną od skła-
du wyjściowego upłynnionych skal, a za rejon 
perspektywiczny rejon Wyrzeki z uwagi na zaobser-
wowane tam procesy propylityzacji i obfitą mine-
ralizację kruszcową (fig. 611). 

Reasumując endogeniczny etap rozwoju me-
talogenezy na rozpatrywanym obszarze należy 
stwierdzić, że chociaż nie doprowadził on do 
powstania znacznej ilości ważnych rud metali, to 
waryscyjskiej endogenicznej epoki metalogenicznej 
nie można uznać za jałową ani na obszarze Su-
detów, ani na monoklinie przedsudeckiej, co jest 
sugerowane w niektórych pracach (Rosier, Bau-
mann 1970). Powszechność przejawów minerali-
zacji i ich różnorodność niesie za sobą olbrzy-
mie ilości metali ciężkich inkorporowanych w tej 
lub innej formie w osadach karbońskich i star-
szych. Z punktu widzenia późniejszej erozji tych 
osadów i włączenia metali w nowy platformowy 
cykl metalogeniczny pierwotne rozproszenie mi-
neralizacji w wielu przejawach było zjawiskiem 
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sprzyjającym późniejszej koncentracji. Erozja stro-
mo ustawionych złóż typu żyłowego dostarcza 
z całą pewnością mniej metali do zbiornika se-
dymentacyjnego niż niszczenie skał zawierających 
podwyższone zawartości metali a występujących 
na znacznych obszarach. 

W okresie czerwonego spągowca materiał kla-
styczny pochodzący głównie ze skał kaledońsko-
-waryscyjskiego cyklu geosynklinainego był w nie-
znacznym stopniu przeobrażony i przetworzony 
chemicznie. Utlenione solanki (prawdopodobnie 
podgrzane) migrując przez porowate i przepusz-
czalne osady ługowały metale, które następnie 
były koncentrowane w swego rodzaju wodnych 
zbiornikach podziemnych („aquifers"). Dodatko-
wym źródłem metali mogły być procesy przeobra-
żeń uwodnionych tlenków żelaza, w wyniku któ-
rych uwalniały się wcześniej zaadsorbowane me-
tale ciężkie. 

W obrębie podłoża podcechsztyńskiego mono-
kliny przedsudeckiej wyróżniono dwie epoki me-
talogeniczne: prekambryjską i kaledońsko-warys-
cyjską. Prekambryjska epoka metalogeniczna jest 
słabo czytelna w omawianym rejonie, a jej istnie-

nia w pełnym cyklu możemy się domyślać na 
podstawie przejawów w sąsiadujących obszarach. 
Na kaledońsko-waryscyjską epokę metalogeniczną 
składają się etapy: kaledoński i waryscyjskie A, 
B, C i D. Etap kaledoński zaznaczył się w pod-
łożu monokliny nieznacznie z uwagi na mono-
cykliczny rozwój geosynkliny kaledońsko-warys-
cyjskiej w badanym obszarze. W innych obsza-
rach (Norwegia, krakowidy) można mówić wręcz 
o oddzielnej kaledońskiej epoce metalogenicznej. 
Etap waryscyjski A odpowiada mineralizacji I fa-
zy mineralnej wieku sudeckiego lub kruszcogór-
skiego. Etap B to mineralizacja najpowszechniej-
sza w tym obszarze, związana z II fazą mine-
ralizacji wieku asturyjskiego. Przejawy mineraliza-
cji związane z wulkanizmem saalskim zaliczono 
do etapu C, etap D zaś odpowiada przekształ-
ceniom diagenetyczno-infiltracyjnym w okresie se-
dymentacji skał czerwonego spągowca. Prowadził 
on w ostateczności do wtórnej koncentracji me-
tali, pochodzących z wyróżnionych wcześniej eta-
pów rozwoju kaledońsko-waryscyjskiej epoki me-
talogenicznej. 

UWAGI O GENEZIE CECHSZTYŃSKICH ZŁÓŻ MIEDZI 

Przedstawione badania nad oceną potencjału 
metalogenicznego skal podcechsztyńskich mają 
istotne znaczenie dla możliwości wyjaśnienia źród-
ła metali ciężkich, jak i drogi, jaką zostały one 
dostarczone do zbiornika cechsztyńskiego. Pro-
blem genezy cechsztyńskich złóż miedzi centralnej 
i północnej Europy jest od lat przedmiotem ży-
wej dyskusji naukowej. Dyskusja ta nabrała no-
wego wyrazu w związku z odkryciem złóż miedzi 
rejonu Lubina i Sieroszowic, a także innych re-
jonów złożowych w Polsce i N R D (Spremburg-
Weisswasser). Zmienił się także sposób widzenia 
metalogenezy tych osadów w związku ze stwier-
dzeniem, że obszary o podwyższonej zawartości 
ołowiu i cynku przewyższają znacznie te o pod-
wyższonej zawartości miedzi. 

Wiele różnorodnych teorii było przedstawio-
nych dla wyjaśnienia genezy występujących tu 
złóż. Można je ująć w dwie podstawowe grupy: 
syngenetyczne-wczesno-diagenetyczne (Schneider-
hón 1923; Fulda 1928; Oberc, Serkies 1968; 
Rydzewski 1969a) i epigenetyczne (C. H. White 
1942; Lisiakiewicz 1959; Davidson 1965). Kom-
binacją tych teorii jest teoria hydrotermalno-
-sedymentacyjna, zakładająca mieszanie się fluidów 
pochodzenia hydrotermalnego z wodą morską 

(Ekiert 1958; Wyżykowski 1971; Tomaszewski 
1981). Obecnie większość europejskich geologów 
skłania się ku syngenetyczno-wczesnodiagenetycz-
nemu powstaniu tych złóż. Wprowadzenie me-
talu do zbiornika cechsztyńskiego miałoby na-
stąpić krótko po transgresji morza cechsztyń-
skiego. Z całą pewnością kontrolujący wpływ na 
procesy złożotwórcze miały procesy biogeniczne 
i biochemiczne (Harańczyk 1972). Znaczna rola 
jest także przypisana innym procesom, jak adsorp-
cja metali przez minerały ilaste (Heydemann 1959; 
Rentzsch 1974) i adsorpcja przez hematyt (We-
depohl 1964). 

Przegląd tych wszystkich teorii wskazuje, że 
najsłabszą ich stroną jest właśnie kwestia źródła 
metali ciężkich i sposobu, w jaki zostały one 
dostarczone do zbiornika cechsztyńskiego lub łup-
ku miedzionośnego (Ricard 1974; Rydzewski 
1976). Olbrzymie ilości metali miałyby zostać 
dostarczone do zbiornika cechsztyńskiego w sto-
sunkowo krótkim odcinku czasu, który dla czasu 
sedymentacji łupku miedzionośnego jest określany 
na siedemnaście tysięcy lat (Oelsner 1959). 

Różne koncepcje były przedstawiane dla wy-
jaśnienia źródła metali. Przeważająca grupa ba-
daczy wskazywała na różnego rodzaju magmowe 



i wulkaniczne skały karbońskie i dolnopermskie 
oraz związane z nimi złoża polimetaliczne, kła-
dąc różne akcenty na poszczególne wystąpienia 
tych skał (Konstantynowicz 1965; Rydzewski 
1969a; Rentzsch 1974; Speczik 1979a). Oberc 
i Serkies (1968) uważają, że w trakcie transgresji 
morza cechsztyńskiego część skał dolnopermskich 
została przerobiona, a metale zostały wyługowane. 
Migrujące w głąb wody morskie mogły także łu-
gować głębsze partie osadów czerwonego spągow-
ca. Brongesma-Sanders (1965) zakłada, że metale 
mogły zostać dostarczone z wody morskiej o prze-

ciętnych zawartościach metali w specyficznych wa-
runkach estuariów o szybszej wymianie wód, sty-
mulowanej przez wiejące z jednego kierunku wia-
try. Davidson (1965) sądzi, że metale zostały wy-
ługowane przez solanki uwolnione z ewaporatów 
cechsztyńskich. Starsze koncepcje Gilitzera (1936) 
i Kautzscha (1953) widzące źródło metali w rze-
kach spływających z sąsiadujących mikrolądów 
zostały zdecydowanie odrzucone przez Ekierta 
(1960) i Wedepohla (1964). 

Wszystkie te teorie były w mniejszym lub więk-
szym stopniu spekulacjami naukowymi, jako że 

Fig. 7. Źródła metali i procesy prowadzące do ich stopniowej koncentracji. A — magmowe skały Sudetów i środkowej 
Odry oraz związane z nimi mineralizacje polimetaliczne; B — skały krystaliczne i osadowe (głównie karbońskie) obsza-
rów erodowanych w okresie czerwonego spągowca; C — ługowanie metali z serii osadowo-wulkanicznej czerwonego spą-
gowca; D — metale ciężkie uwolnione z osadowo-wulkanicznych formacji karbońskich są następnie w formie solanek 

włączane w młodsze obiegi geochemiczne. Inne objaśnienia jak na figurze 6 
The sources of the base metals and processes leading to their gradual concentration. A — Variscan magmatic rocks of 
the Sudetes and the Middle Odra Region and associated polymetalic mineralizations; B — crystalline and sedimentary rocks 
(mainly of Carboniferous age) of the Rotliegendes paleoheights; C — leaching of metals from Rotliegendes sedimentary 
and volcanic rocks; D - base metals released by diagenetic and anchimetamorphic processes from Carboniferous rocks are 

succesively included (as the brines) into younge" geochemical circulation. Other explanations like in figure 6 
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nie opierały się na bezpośrednim materiale fakto-
graficznym ze skał starszego podłoża podcechsztyń-
skiego. Część danych była znana z Sudetów i blo-
ku przedsudeckiego, aczkolwiek znaczna erozja 
tego obszaru nie pozwoliła na zachowanie jego 
pełnego obrazu metalogenicznego. 

W świetle uzyskanych w tej pracy wyników 
można sądzić, że żadnego z masywów magmo-
wych czy też skał wulkanicznych i osadowych 
występujących w Polsce SW nie można uznać 
za jedyne i bezpośrednie źródło metali dostar-
czonych do zbiornika cechsztyńskiego. Stwierdzo-
ne we wszystkich z nich mineralizacje typu roz-
proszonego lub hydrotermalno-żyłowego nie gwa-
rantują samodzielnie możliwości dostarczenia tak 
znacznych ilości metali. Ponadto charakter mine-
ralogiczny złóż lubińskich i bogactwo pierwiast-
ków rzadkich sugerują także wieloźródłowe do-
starczanie metali (fig. 7). 

Tak więc, źródłem pierwotnej koncentracji me-
tali są zapewne w pewnym nieznacznym stopniu 
znane mineralizacje polimetaliczne obszaru Sude-
tów. Aczkolwiek w świetle badań geochemicz-
nych (Sachanbiński 1980), jak i przedstawionych 
wyżej, rola masywów granitoidowych Sudetów 
była zapewne znacznie mniejsza od roli grani-
toidów strefy środkowej Odry. Specyficzna rola 
granitoidów tego ostatniego obszaru polegała za-
pewne na dostarczeniu (poza innymi metalami) 
znacznej ilości pierwotnych koncentracji ołowiu, 
podczas gdy obojętne i kwaśne ekstruzywy de-
wońsko-karbońskie i dolnopermskie dominowały 
w formowaniu pierwotnych koncentracji miedzi. 
Z uwagi na powszechność mineralizacji hydro-
termalnej w osadowych skałach karbońskich, 
a także ich zróżnicowany skład petrograficzny 
i one nie mogą być lekceważone jako miejsce 
pierwotnych koncentracji metali. W świetle prze-
prowadzonych badań wydaje się, że dominującą 
metalogenicznie fazą ruchów waryscyjskich by-
ła faza asturyjska (II faza mineralizacji hydro-
termalnej). 

Pozostaje zatem odpowiedź na pytanie doty-
czące mechanizmu, który doprowadził do koncen-
tracji pierwotnie rozproszonych metali i dostar-
czenia ich w stosunkowo krótkim czasie do zbior-
nika cechsztyńskiego. 

Wydaje się, że proces ten został zapoczątko-
wany już w okresie karbońskim. Erozja zasob-
nych w metale skał wulkaniczno-osadowo-meta-
morficznych dostarczyła do zbiornika karboń-
skiego materiał w znacznym stopniu nie przeo-
brażony chemicznie. Rozpoznanie procesów dia-
genezy, jakim podlegały te skały, a także obser-

wowana obecnie obniżona zawartość metali cięż-
kich wskazują, że w trakcie procesów diagenezy 
doszło do znacznego zubożenia osadów karboń-
skich w metale ciężkie. Wiodącą rolę w tych 
procesach mogło mieć zjawisko ultrafiltracji oraz 
ługowania metali z okruchów skał wulkanicznych, 
które są niezmiernie częstym składnikiem osadów 
karbońskich. Procesy te były zapewne bardzo waż-
ne dla przyszłej koncentracji metali, nie ma jed-
nak pewności, czy i w jaki sposób utworzone 
solanki zostały włączone w późniejsze obiegi geo-
chemiczne. 

Najistotniejszy dla wtórnej akumulacji metali 
był zapewne okres czerwonego spągowca. Erodo-
wane skały magmowe, wulkaniczne, jak i osado-
we (wieku głównie karbońskiego) zawierały liczne 
wystąpienia kruszców, jak i istotne zawartości me-
tali. Z uwagi na kontynentalny charakter sedy-
mentacji materiał tych osadów był tylko w nie-
znacznym stopniu przetworzony chemicznie. Mi-
grujące poprzez porowate sedymenty utlenione wo-
dy ługowały z osadów chlorki, a wzbogacone 
w nie i podgrzane mogły w sposób istotny kon-
centrować metale (vide D. E. White 1968; Rose 
1976). Przebieg ługowania miał zapewne charak-
ter ciągły, postępujący wraz z sedymentacją typu 
„bed by bed", w związku z czym był procesem 
niezmiernie efektywnym jeśli chodzi o usuwanie 
metali (fig. 7). Proces ten mógł być wspomaga-
ny przez odwadnianie uwodnionych tlenków żela-
za, jak i uwalnianie metali pierwotnie zaadsorbo-
wanych przez minerały ilaste. Istotny udział mogły 
mieć w tym procesie uwalniane w procesach dia-
genetycznych fluidy karbońskie. 

Nie jest potrzebne założenie poczynione przez 
Davidsona (1965), że solanki ługujące metale mi-
growały z nadległych serii ewaporatów. Osady 
kontynentalne na całym świecie są zasobne w chlor-
ki, co potwierdza charakter litologiczny osadów 
czerwonego spągowca (obecność gipsów i anhy-
drytów, a także halitu). Solanki dolnopermskie 
w niektórych przypadkach mogły migrować głę-
biej, sięgając osadów karbońskich, mogły też zo-
stać w trakcie tej wędrówki w istotny sposób 
ogrzane, aczkolwiek założenie to nie jest tu ko-
nieczne. Wyrażane są poglądy, że kontynentalny 
klimat czerwonego spągowca z uwagi na limito-
waną ilość wody meteorycznej mógł czynić nie-
efektywnym zakładane procesy ługowania. Warto 
tu zatem wspomnieć, że meteoryczne wody hydro-
term Morza Czerwonego i Salton Sea (Kalifornia) 
pochodzą także z obszarów o klimacie suchym 
(Craig 1966). Nadto, stwierdzane wierceniami silnie 
podkoncentrowane solanki przestrzennie związane 
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są z osadami czerwonymi „red bed" (Davidson 
1965; Manheim, Horn 1969). 

Niezależnie od siebie Rentzsch (1974) i Ry-
dzewski (1976) zasugerowali, że metale ciężkie 
mogły być zawarte przed transgresją cechsztyńską 
w swego rodzaju podziemnych zbiornikach sola-
nek „aquifers", nie wnikając jednakże w mecha-
nizm takiego procesu. Zgodnie z ich poglądami 
ruchy wzdłuż głównych rozłamów bliskich obsza-
rom złożowym mogły doprowadzić do uwolnienia 
tych solanek i ich mieszania się z wodami mor-
skimi. Obszary występowania facji „Rote Faule" 
mogły działać jako strefy dostarczające solanki 
do morza cechsztyńskiego. Mechanizm ten może 
być porównywany z obecnymi hydrotermami zna-
nymi z Morza Czerwonego (Bischoff 1969), gdzie 
migracja odbywa się na znacznych dystansach się-
gających do 1000 km. Z obserwacji poczynio-
nych przez autora, zarówno na obszarze mono-
kliny przedsudeckiej, jak i rejonu Richelsdorfu 
(RFN) (Speczik 1982), wynika, że ruch solanek 
odbywał się w kierunku paleowzniesień („paleo-
heights"), takich jak blok przedsudecki, jednostka 
Krotoszyn-Wolsztyn, Spessart Schwelle i Rhón 
Schwelle. Z kolei dystrybucja metali zgodna z ich 
rozpuszczalnością zachodziła w kierunku przeciw-
nym. Znajduje to swoje odzwierciedlenie w obec-
nie obserwowanej zmienności mineralizacji, jak 
i sposobie rozlokowania większych stref facji 
„Rote Faule". Wysunięto zatem przypuszczenie, 
że ruchy tektoniczne, które poprzedziły transgresję 
cechsztyńską, spowodowały istotne naruszenie rów-
nowagi paleohydrologicznej w tym obszarze. So-
lanki, które uległy względnemu zanurzeniu, dla 
wyrównania ciśnień dążyły wzdłuż głównych stref 
tektonicznych ku górze (fig. 8). Mechanizm prze-
mieszczeń mógł być także stymulowany różnicą 
gęstości solanek i wód morskich, co ma miejsce 
w przypadku hydroterm Morza Czerwonego (Craig 
1966). 

Kolejnym problemem jest kwestia czasu trwa-
nia procesu dostarczania metali do morza cech-
sztyńskiego. Problem ten jest, jak się wydaje, mniej 
znaczący jeśli przyjąć, co czyni autor, że metal 
był dostarczany nie tylko w trakcie sedymentacji 
łupku miedzionośnego, lecz także w czasie wczesnej 
diagenezy i kompakcji. Słuszność tego typu zało-
żenia potwierdza położenie facji „Rote Faule" 
względem głównego poziomu rudonośnego. Może 
być ona położona pod, lateralnie lub nad ho-
ryzontem łupku miedzionośnego. 

Zdaniem autora przebieg procesu dostarczania 
metalu do zbiornika był następujący (fig. 9). 
Wraz z transgresją morza cechsztyńskiego rozpo-

czyna się ciągły dopływ metali do zbiornika. 
Ponieważ następuje sukcesywne mieszanie się so-
lanek zasobnych w metale z wodą morską, meta-
le są w procesach biochemicznych równomiernie 
włączane w skały ilaste w kierunkach zgodnych 
z rozpuszczalnością ich siarczków. Proces ten tra-
ci na swojej uniwersalności przestrzennej w mo-
mencie nagromadzenia się znaczniejszych ilości 
osadów, a zwłaszcza po rozpoczęciu sedymentacji 
pierwszych serii nadległych (wapienia podstawo-
wego). Utrudniają one mieszanie się solanek z wo-
dą morską i doprowadzają do oddziaływania słabo 
zwięzłego osadu z zasobnymi w metale solankami 

Fig. 9. Dwa etapy formowania się złóż miedzi: etap I — me-
tale ciężkie są dostarczane bezpośrednio do zbiornika cech-
sztyńskiego, możliwe mieszanie się solanek z wodą morską, 
utworzenie pierwotnej ubogiej mineralizacji syndiagenetycznej 
na znacznym obszarze; etap II — pod przykryciem osadów 
utrudnione mieszanie się solanek z wodą morską, powstaje 
bogata mineralizacja sąsiadująca bezpośrednio z osadami fa-
cji Rote Faule; 1 — czerwony spągowiec; 2 — łupek miedzio-

nośny; 3 — wapień cechsztyński 
Two stages of copper deposit format ion: I stage — base 
metals are supplied directly to the Zechstein sea, feasible 
mixing of the brines with the sea water formation of the 
primary syndiagenetic mineralization over the vast area; 
II stage — mixing of the brines and sea water difficult under 
sedimentary cover, formation of rich mineralization intimately 
associated with the Rote Faule facies; 1 — Rotliegendes; 

2 — Kupferschiefer; 3 — Zechstein carbonate rocks 
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tylko w pobliżu głównych rozłamów tektonicznych. 
Stąd też bogata mineralizacja ogranicza się głów-
nie do stref kontaktu facji „Rote Faule" z łup-
kiem miedzionośnym. W przypadku gdy wpływ 
solanek na osad zyskuje na znaczeniu dopiero po 
przykryciu przez wapień podstawowy, solanki mi-
grujące od góry ku łupkowi miedzionośnemu po-
wodują powstanie odwróconej zmienności piono-
wej mineralizacji, jak to jest obserwowane w nie-
których profilach wiertniczych na terenie R F N . 

Oddzielnym problemem jest kwestia genezy mi-
neralizacji kruszcowej w utworach białego spągow-
ca. Powszechnie uznawany jest infiltracyjno-diage-
netyczny charakter tej mineralizacji (Oberc, Serkies 
1968; Speczik 1979b, 1982). Mechanizm procesów 
mineralizujących mógł być stymulowany bezpo-
średnią infiltracją solanek cechsztyńskich, jak i póź-
niejszych — uwalnianych w procesach diagenezy 
osadów miedzionośnych („connate waters" — D. 
E. White 1957). 

Zaprezentowane w dwóch ostatnich rozdziałach 
rozważania omawiają ważniejsze wnioski metalo-
geńiczne uzyskane w wyniku badań geologiczno-
-złożowych nad skałami podłoża podcechsztyń-
skiego monokliny przedsudeckiej. Wnioski te po-
jawiają się na tle przyjętej koncepcji rozwoju 
geologicznego rozpatrywanego obszaru w okresie 
od prekambru po cechsztyn. Z uwagi na nie-
liczne jeszcze informacje geologiczne dotyczące 
budowy starszego podłoża krystalicznego, kon-
cepcja ta jest w znacznym stopniu hipotezą nau-
kową, która w miarę uzyskiwania nowych da-
nych będzie z całą pewnością w sposób istotny 
modyfikowana. Świeży powiew, jaki wniosła tekto-
nika płyt w problematykę metalogenezy, skłonił 
autora do przyjęcia tego modelu rozwoju geolo-
gicznego, aczkolwiek ma on wiele niedoskonało-
ści — podlega ciągłej ewolucji — co zaznacza się 
zwłaszcza w odniesieniu do tak skomplikowanych 
geologicznie obszarów, jak Centralna Europa. 
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Summary 

ABSTRACT: The examinations of core samples collected from 127 drilling 
holes enabled to elaborate the metallogcnic characteristics of pre-Zechstein base-
ment of the bore-Sudetic Monocline. Two metallogenic epochs: Precambrian and 
Caledono-V arise an - were distinguished. Moreover, Caledono-Variscan epoch was 
subdivided into five stages: Caledonian and A. B, C, D Variscan. The Caledonian 
stage was pronounced insignificantly in the basement of the Monocline, because 
of the specific monocyclic development of the Caledono-Variscan geosvncline. 
A and B Variscan stages respond to the two phases of hydr other ma 1 mineralization 
of Sudetian-Erzgebirge and Asthurian age. Traces of mineralization that relate to 
Autunian volcanism were included into the C stage, while diagenetic-infiltrational 
processes that took place during Rotliegendes time were classified as the D stage. 

The research allowed to establish the metallogenic potential of different 

formations of the pre- Zechstein basement. Consequently, the opinion about the 
source and manner of transport of heavy metals into the copper shale (Kupfer-
schiefer) were presented. Mult i source character of the origin of heavy metals and 
their gradual concentration due to processes of erosion, diagenesis, infiltration 
and leaching was adopted. The key role in the processes of metal leaching was 
played by brines enriched in chlorides that evolved from diagenetic alteration of 
meteor it ic water into Rotliegendes sediments. As the result of Zechstein sea 
transgression the metal-rich brines were released. The process of metal supply 
covered sedimentation time of the Kupferschiefer as well as period of eodiagenesis. 
The area of Rote Faule facies was the place of mutual interaction between the 
brines and the Kupferschiefer, what resulted in the zonation of stratified copper 
deposits of Southwestern Poland. 

INTRODUCTION 

The rocks that were the subject to investigations com-
prise a wide interval of time from Precambrian to Rotlie-
gendes, occur over the vast area, and are represented by 
many different petrographic types. These reasons caused that 
the author concentrated his work on those geologic problems 
of the basement of the Fore-Sudetic Monocline, which were 

important f rom the metallogenic point of view. The studies 
were carried out mostly by means of microscopic observa-
tions of polished and thin sections. Additionally X-ray, 
geochemical and isotope analyses, microchemical reprints, 
identification etchings, scanning microscope, rank of vitrinite 
and termobarogeochemical methods were employed. 

METALLOGENY OF THE CRYSTALLINE ROCKS 

Crystalline rocks of the Fore-Sudetic Monocline occur 
in the inner parts of the four anticlinal zones trending pa-
rallelly SE-NW to the Middle Odra fracture (Fig. 1). Nu-
merous different petrographic types were recognized: granites, 
gneisses, schists, hornfelses and variously altered phyllites 
(Tab. 1). These rocks were thought to be mostly of Pre-
cambrian age. The authors result and those of Krawczyń-
ska-Grocholska, Grocholski (1976), and Górecka el al. (1977, 
1978), show that they are mainly of Carboniferous and 
early-Paleozoic age. Three principal genetic types of minerali-
zation have been distinguished, differing in their composit ion 
and origin (pl. I, 1-6; pl. FT, l-6\ pl. I l l , 1-5). Fluid inclusions 
associated with the mineralizations were the subject of termo-
barogeochemical investigations (Tab. 2). 

The mineralizations are as follows: 
1) metamorphic mineralization, 
2) magmatic mineralization, 
3) hydrothermal mineralization. 

The metamorphic mineralization represented by streaks 
of pyrite au tomorphic crystals arranged paralelly to the rocks 
lamination (boreholes Jagodzin-1, Pogalewo Wielkie, Jędrzy-
chówek) was formed due to recrystall ization of syndiagenetic 
iron sulphides. The hematite mineralization is second to the 
sulphide one in that genetic type, and resulted from recry-

stallization of ferrous pigment of the mother rocks, mainly 
sedimentary ones. Both mineralizations are often accompanied 
by elongated inclusions of graphite. 

The magmatic mineralization represented by magnetite, 
ilmenite, and products of their deuteritic and hypergenic 
alteration (martite, leucoxene and rutile) appears in granitoids. 
This type of mineralization is common in Gubin granitoids, 
rare in Szprotawa granitoids and sporadic in Wroclaw gra-
nitoids. 

Postmagmatic-hydrothermal origin is attributed to poly-
metalic mineralization found in granitoids and in metamorphic 
rocks from Klępinka IG-1, Jędrzychówek, Wężowice IG-1 
profiles. This mineralization is apparently laied onto conside-
rably consolidated and tectonized rocks. Parahydrothermal 
character is suggested for the mineralization ohserved in 
veinlets f rom Święciechowa-1, Lutol IG-1, and other profiles. 
Fluids that are responsible for extensive structural alteration 
of the entire rock formations from Czeszów-4, Zakowo-3 
profiles were generated by a heat stream related either to 
magmatic intrusions or to tectonically disturbed zones of 
deep seated fractures. 

Mutual relations between the mineralization and the host 
rocks indicate the Variscan age of hydrothermal mineraliza-
tion. The mineralizations of metamorphic-metasomatic origin 
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(boreholes Wężowice IG-1, Święciechowa-1) are probably 
older. Geochemical studies revealed that granitoids of Middle 
Odra region contain high amounts of base metals (mainly 
Pb, Cu) fairly exceeding those of the Fore-Sudetic Block 
granitoids. The author 's observations and distribution of 

the Variscan mineralization that altered Variscan and older 
rocks prove, that the mineralization may have been conside-
red as an important source of the base metals later included 
into the younger geochemical cycles (see Tab. 5). 

METALLOGENY OF THE CARBONIFEROUS ROCKS 

The questioned rocks are of the Lower and Upper 
Carboniferous age. They are composed of sandstones inter-
bedded or intermixed with siltstones and shales with minor 
intercalations of conglomerates. Sporadically Upper Carboni-
ferous acid volcanites were found. Detailed petrography and 
mineralogy of Carbonifeous rocks was presented earlier 
(Speczik 1979a, 1980). The Carboniferous rocks are variously 
tectonically disturbed, locally brecciated, moderately to strong-
ly diagenesed and occasionally slightly metamorphosed. Scan-
ning microscope works, rank of vitrinite measurements and 
analysis of clay mineral assemblages revealed spatial and 
temporal pattern of Carboniferous rocks diagenesis (pl. I l l , 
<5; pl. IV, 1-6; Tab. 3). Diagenetic processes are generally 
profoundly expressed in the Southern part of the Fore-
Sudetic Monocline (Fig. 2). 

Epigenetic processes are manifested in the Carboniferous 
rocks as hydrothermal veinlets that clearly relate to Variscan 
microtectonics. The veinlets are mainly composed of gangue 
minerals with minor ore, and dip f rom 30° to 90°. Two 
mineral phases were distinguished: the I-st Mineral Phase 
occurs in Lower Carboniferous and Lower Namurian rocks, 
and the Il-nd Mineral Phase that independently occurs in 
the whole Upper Carboniferous formation, and at places is 
layed on the I-st Phase (Fig. 3). Both minerals of the I-st 
and Il-nd Phase could occur in the same system of compo-
site type veinlets or form veinlets of two generations dipping 
at different angles. Mineralogical, geochemical and isotope 
analysis have not yielded unquestionable results of the origin 
of the questioned mineralization (Tab. 4). It is suggested 
that fluids which formed hydrothermal veinlets were juvenile 
and they were moderately or strongly diluted with connate 
waters. The Sudetian-Erzgebirge age was assigned to the I 
Mineral Phase while the II Phase is thought to be of the 
late Asturian age. 

The most important metallogenic features of Carboni-
ferous rocks are their petrographic and mineralogie compo-

sition, environment of sedimentation, processes of diagenesis 
and epigenesis and their relation to tectonics, magmatism 
and metamorphism. 

One of the signs of the mineral composit ion of Carbo-
niferous rocks is a considerable amount of physically and 
chemically unstable components , that could have transferred 
its previous concentrat ion of metal onto the discussed sedi-
ments. They constitute of : f ragments of volcanic, metamorphic 
and sedimentary rocks as well as f ragments and intergrowths 
of ore minerals in lithic wacke and arenite type rocks. Metals 
included in these rocks could have been released during 
diagenesis and removed f rom the rock system in a form 
of chloride rich brines. This is additionally confirmed by 
the geochemical works (Tab. 6). 

From the metallogenic point of view numerous horizons 
of black shales that occur in Carboniferous rocks are of 
great importance. It was proved (Walker, Buchanan 1969) 
that in the conditions of anchimetamorphism such rocks could 
release mineralizing fluids that are sufficiently aggressive to 
form large base metale deposits. Generally, the reducing 
conditions of the environment of the Carboniferous system 
and a large content (up to 5% by volume) of syndiagene-
tic pyrite and marcasite, suggest that the conditions of 
sedimentation were favourable for format ion of the strat iform 
base metal deposits. Such deposits have not been formed 
however, due to small supply of base metals to Carboni-
ferous system. 

Numerous symptoms of Carboniferous synsedimentary 
volcanism as well as a type of environment in some parts 
of the basin may have resulted in formation of base metal 
deposits of massive sulphide type. Epigenetic mineralization 
that forms hydrothermal veinlets does not produce econo-
mically interesting accumulations. However, these veinlets 
could have brought considerable amoun t of base metals into 
the total metal balance of Carboniferous rocks. 

METALLOGENY OF THE ROTLIEGENDES ROCKS 

Lower Rotliegendes (Autunian) rocks are represtented 
mainly by volcanites developed as the linear mase type 
eruptions. They are associated with sandstones interbedded 
with conglomerates and minor siltstones. Autunian clastic 
rocks are fully developed only in the Southern part of the 
Monocline. Sandstones, trending to the Nor th — towards the 
central part of the basin — siltstones and shales form a main 
body of Upper Rotliegendes (Saxonian) rocks (Fig. 4). The 
Upper part of Saxonian formation exhibits textural features 
pointing on eolian type of deposition. 

Autunian volcanites and associated sedimentary rocks 
were subject to postmagmatic alteration processes of variable 
type and intensity. The present mineralogie and petrographic 
characters of these rocks may be explained as resulting from 
wide and non-isochemical alteration, while original rocks are 
thought to have been basalts and andesites. The alteration 

processes presented in order of decreasing importance are: 
silicification, hematitization, albitization, serpentinization, car-
bonatization, celadonitization, saussuritization, zeolitization, 
kaolinitization and sericitization (Fig. 5). Fluids generated 
by crystallizing magma were responsible for that extensive 
autometasomatic alteration. Hydrothermal processes evolved 
continuously from autometasomatic ones and represented la-
ter stage and lower temperatures of alteration. Epithermal 
minerals form veinlets found in volcanites and adjacent 
sedimentary rocks, also are sparsely disseminated throughout 
the volcanics. Except the cores of the Kożuchów IG-1 and 
Wyrzeka-2 drill holes only traces of ore minerals were 
observed within the volcanites (pl. V, 1-6). 

The petrographic characteristics of the Autunian volca-
nites, their mineral composit ion, and diverse character of 
alteration, are typical of products of differentiation of the 
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Pacific type tholeitic-basalt magmas. They contain relics of 
sedimentary textures and organic forms which could point 
to their genetical relationship to the Earth 's crust. On the 
basis of the plate tectonics model of volcanism, one could 
explain this type of volcanism in two possible ways: the 
first — as a result of subduction along the northern margin 
of West European plate: the second (preferred by the author) 
due to tension, and formation of intracratonic rift systems. 

Thus the studied rocks do not offer preferable explo-
ration targets both for porphyry and massive sulphide type 
deposits, and should not be considered as an important 
source of metal, later introduced into the Zechstein sea. 

The Rotliegendes clasic formations consist of continental . 

fluvial, eolian and inland sabkha deposits, that at places 
are interbedded with carbonates and lenses or laminae of 
sulphates. They are slightly tectonically disturbed and far 
less transformed by diagenesis than the Carboniferous for-
mations. It is envisaged that detrital and volcanic material 
of Rotliegendes formations was continuously leached of their 
metal content by water enriched in chlorides of various 
(mainly meteoritic) origin. The process of leaching was very 
effective (Tab. 7). Additionally heavy metals previously adsor-
bed by ferruginous pigment and clay minerals of Rotlie-
gendes formations may have been released by processes of 
recrystallization. It is suggested that brines enriched in metals 
were contained in some kind of underground aquifers. 

METALLOGENY VERSUS GEOLOGIC DEVELOPMENT OF THE BASEMENT 
OF THE FORE-SUDETIC MONOCLINE 

Metallogeny and geologic development of the investigated 
area is presented according to the plate tectonic model. 

Post -Gothian break-up and divergence of continental crust 
of the East European Platform along the rift systems is 
assumed to initiate the formation of the Fore-Sudetic Mo-
nocline basement. The relics of the Western subcontinent of 
that age were in a form of microcontinents incorporated 
into younger orogenic belts. Traces of the sea floor of that 
age (Early Baikalian epoch) were found at the margins of 
Sowie Góry Mountains Block. Due to compression the gene-
rally terrigenous Baikalian sediments were consequently folded 
and mezozonally altered. The evolution of Baikalian geosyn-
cline was not completed, and represented only a preparation 
stage for further Caledono-Variscan evolution. 

Distinction of the Precambrian metallogenic epoch has 
mostly speculative character, in this area, likewise classifying 
crystalline rocks into Precambrian basement. According to 
this study Precambrian rocks include crystalline ones of the 
Middle Odra zone and some of the Krotoszyn-Wolsztyn 
Elevation. Because of mezozonal character of metamorphic 
processes only traces of Precambrian ore mineralization were 
preserved. Sulphide and hematite mineralization of meta-
morphic type is the most plentiful. The metamorphic-me-
tasomatic mineralization found in Wężowice IG-1 and Jago-
dzin-1 profiles, is assumed to be of Precambrian age, too. 
The results f rom adjacent areas allow to presume that the 
Precambrian metallogenic epoch was fully developed, with tin 
mineralization of Halsbrucke (Erzgebirge) heralding early 
stages of continental drift . Thus, there are still some chances 
for metallogenic exploration, especially in less metamorpho-
sed parts of the Fore-Sudetic Monocline old crystalline 
basement. 

Format ion of a new Caledono-Variscan geosyncline had 
probably place between the Precambrian and Paleozoic eras. 
Initial volcanism of that age is known from Kaczawa and 
Jeszted Mts., and from Fore-Sudetic Block, too. Subsequent 
spreading took place in the Ordovician, Silurian and Lower 
Devonian time. Dur ing the Middle Devonian the Paleozoic 
geosyncline was at places compressed (Western Sudetes and 
Krotoszyn-Wolsztyn Elevation), and regionally metamorpho-
sed. Upper Devonian and Lower Carboniferous flysch for-
mation marks a next stage of the evolution of the geosyncline 
probably in connection to the collision of West European 
and East European Plates. Initial volcanism of that age in 
Eastern Sudetes imply the existence of further spreading in 
this part of the geosyncline. 

During the Carboniferous subfluence of oceanic plates 
with locally welded Paleozoic zones beneath Central-European 
microcontinents had place. This process was recorded by 
a long chain of Variscan intrusions trending parallelly to the 
Middle Odra fracture zone. Paleozoic rocks up to the Upper 
Carboniferous were folded in several tectonic phases of 
Carboniferous age, the main deformations were completed 
before the end of Westphalian. Older molasse of Stephanian 
and Autunian age was not fully developed because of lack 
of Variscan foredeep in Poland. On the contrary, Saxonian 
molasse forms a wide belt of sedimentary rocks in f ront 
of the Variscan externides. 

Because of monocyclic development of Caledono-Variscan 
geosyncline over the dominant part of the questioned area, 
it was plausible to distinguish only one Caledono-Variscan 
metallogenic epoch. It was additionally subdivided into five 
stages: Caledonian and A, B, C and D Variscan. 

During the Caledonian time isostatic movements of mid-
dle massifs in Sudetes gave rise to spilite-keratophyre volca-
nic sequences. Pyrite deposits of Wieściszowice is believed 
to be related to that volcanic formation. Prior to and in 

. part during the early Devonian time volcanic rocks of cha-
racteristic mafic-felsic bimodalism were erupted in Central 
Europe. The massive sulphide deposits of Meggen and Ram-
melsberg are connected with that extensional tectonic mo-
vement. Metasomatie-hydrothermal mineralization observed in 
drill hole Święciechowa represents the Caledonian stage of 
Caledono-Variscan metallogenic epoch. Because of limited 
core material the Caledonian stage is poorly recognized in 
the investigated area. Yet the mentioned examples, as well 
as Caledonian mineralization found recently in adjacent 
Cracovide arm of Paleozoic geosyncline, make possible further 
discoveries. 

Variscan period of Paleozoic geosyncline development 
had a principal significance for metallogeny of the examined 
area. Variscan geosyncline is classified as a geosyncline of 
the second type called "Verkhojan 'skiy" with poorly developed 
magmatism and metallogeny of early stages of evolution, 
and intensive magmatism and metallogeny of late and po-
storogenic stages (Smirnov 1969). However, abundant fra-
gments of basic volcanics and large content of Cr and Ni 
in Lower Carboniferous sedimentary rocks, make that infe-
rence questionable. A Variscan stage of Caledono-Variscan 
metallogenic epoch is connected with the Sudetian-Erzgebirge 
phase of Variscan orogeny. Reconstruction of geotectonic 
situation after the Erzgebirge phase is plotted in figure 6. 
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According to that assumption, the subfluence this time had 
place in a zone that corresponds with the Dolsk deep 
fracture. Simultanously occurring intrusions of calc-alkaline 
rocks are expected in the Krotoszyn-Wolsztyn Elevation region. 
This inference has not been confirmed, yet. Furthermore, 
one can expect extrusions of basic lavas in proximity to 
the zone of the Dolsk deep fracture. 

B Variscan stage is pronounced as hydrothermal mine-
ralization common in the Carboniferous sedimentary sequences 
and laid on granitoids and some metamorphic rocks of 
Middle Odra zone, and Krotoszyn-Wolsztyn Elevation. Exten-
sive zone of parahydrothermal alteration associated with the 
tectonically disturbed parts of the Monocline basement, are 

also connected with a heat flow related to this stage of 
Variscan metallogeny. Synchronously with A and B stages 
Carboniferous sediments were diagenesed. It is envisaged that 
metalliferous brines enriched in chlorides were formed as the 
result of mechano-chemical compaction and processes of 
ultrafiltration. It is presumed that these brines left Carboni-
ferous formations and were subsequently included into younger 
geochemical cycles. 

The mineralization associated with Autunian volcanites 
is assigned to represent C Variscan stage, while the process 
of gradual concentrat ion of heavy metals during the sedimen-
tation of Rotliegendes sediments represents D Variscan stąge. 

S O M E C O M M E N T S A B O U T O R I G I N O F T H E S T R A T I F O R M C O P P E R D E P O S I T S 

O F S I E R O S Z O W I C E T L U B I N R E G I O N 

Numerous theories have been proposed to explain the 
origin of the stratiform copper deposits of Sieroszowice-
Lubin region. The weakest aspect of these concepts and the 
point of disagreement is the ultimate source of copper and 
the manner of transport of the mineralized solutions to the 
depositional environment. On the basis of the present study, 
it is suggested that mother rocks for metals occurring in 
the Lubin deposits, could have consisted of all types of 
basement rocks of the Monocline and adjacent areas (Fig. 7). 
Multisource type of metals is also emphasized by wide 
variety od rare elements noticed in the deposit. 

Process of gradual concentration of metals has started 
during the Carboniferous time. Intensity and variety of dia-
genetic processes observed and a low content of heavy 
metals in Carboniferous sediments justify assumption that 
heavy metals were released from Carboniferous rocks and 
later included into younger geochemical cycles. The metals 
were also leached by groundwaters of an appreciable chlo-

ride content f rom the Lower Permian continental red bed 
sediments and volcanites. 

Simultanously with the transgression of the Zechstein 
sea heavy metals contained in the underground aquifers were 
introduced into the basin in directions perpendicular to 
presumed paleoheights (Fig. 8). It is confirmed by observed 
zonation of mineralization and situation of larger areas of 
Rote Faule fades . The time element of metal supply, which 
in minds of many students is an obstacle, may be extended 
considerably by adopting the premise that metals not only 
were introduced during the deposition of the Kupferschiefer, 
but also during the early diagenesis (Fig. 9). Mineralization 
found in white sandstones is thought to be late, and related 
to mfiltrational-diagenetic evolution of the Kupferschiefer 
shale. 

Translated by the author 
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PLANSZA II - PLATE III 

1. Śródfoliacyjna impregnacja pirytowa. Światło odbite. Święciechowa-1. Głębokość 2690,0 m 

Intrafoliation pyrite impregnation. Reflected light. Drilling of Święciechowa-1. Depth 2690.0 

2. Adular (a), kwarc (q), syderyt (s) i piryt (p) w żyłce. Nikole skrzyżowane. Święciechowa-1. 
Głębokość 2691,1 m 

Adularia (a), quar tz (q), siderite (s) and pyrite in a veinlet. Nicols crossed. Drilling of 
Święciechowa-1. Depth 2691.1 m 

3. Ziarnisty agregat pirytowy obrastany przez sfaleryt (s) i chalkopiryt (ch). Światło odbite. 
Święciechowa-1. Głębokość 2690,1 m 

Grained pyrite aggregate, r immed by sphalerite (s) and chalcopyrite (ch). Reflected light. 
Drilling of Święciechowa-1. Depth 2690.1 m 

4. Inkluzja gazowo-ciekła w kwarcu, T h = 190-200° C. Bez analizatora. Żakowo-3. Głębokość 
2285.0 m 

Gaseous-liquid inclusion in quartz, T h = 190-200° C. Polarizer only, Drilling of Żakowo-3. Depth 
2285.0 m 

5. Pseudomorfoza martytowa ze zorientowanymi przerostami nieprzeobrażonego ilmenitu. Światło 
odbite. Kaniów-1. Głębokość 1380,0 m 
Martite pseudomorphs with oriented intergrowths of nonaltered ilmenite. Reflected light. 
Drilling of Kaniów-1. Depth 1380.0 m 

6. Biotyt całkowicie zastąpiony przez pennin i ziarna tlenków żelaza. Nikole skrzyżowane. Gości-
szowice IG-1. Głębokość 344,2 m 

Biotite entirely replaced by pennine and grains of iron oxides. Nicols crossed. Drilling of 
Gościszowice IG-1. Depth 344.2 m 
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PLANSZA II - PLATE III 

1. Hematyto-ilmenit. Światło odbite. Gościszowice IG-1. Głębokość 344,1 m 

Hematite ilmenite. Reflected light. Drilling of Gościszowice IG-1. Depth 344.1 m 

2. Automorficzne kryształy pirytu w żyłce. Bez analizatora, Nowiny. Głębokość 298,3 m 

Automorphic crystals of pyrite in a veinlet. Polarizer only. Drilling of Nowiny. Depth 298.3 m 

3. Inkluzja gazowo-ciekła w kwarcu. T h = 190-2000 C. Bez analizatora. Laskowice IG-1. Głębo-
kość 1849,1 m 
Gaseous-liquid inclusion in quartz. Th = 190-200° C Polarizer only. Drilling of Laskowice 
IG-1. Depth 1849.1 m 

4. Żyłka hematytowa, widoczne dwa etapy wypełnienia. Światło odbite. Klępinka IG-1. Głębo-
kość 491,1 m 

Hematite veinlet, visible two stages of infilling. Reflected light. Drilling of Klępinka IG-1. 
Depth 491.1 m 

5. Piryt z wrostkami chalkopirytu (ch) i pirotynu (p), obok magnetyt (m). Światło odbite. 
Jędrzychówek. Głębokość 361.1 m 
Pyrite with inclusions of chalcopyrite (ch) and pyrrhotite (p), near by magnetite (m). Reflected 
light. Drilling of Jędrzychówek. Depth 361.1 m 

6. Sfaleryt (s) i chalkopiryt (ch). Światło odbite. Jagodzin-1. Głębokość 2523,1 m 

Sphalerite (s) and chalcopyrite (ch). Reflected light. Drilling of Jagodzin-1. Depth 2523.1 m 
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PLANSZA II - PLATE III 

1. Grafit (g) i piryt (p). Światło odbite. Jagodzin-1. Głębokość 2523,1 m 

Graphite (g) and pyrite (p). Reflected light. Drilling of Jagodzin-1. Depth 2523.1 m 

2. Włóknista s truktura kalcytu w zaburzonej żyłce starszej generacji. Nikole skrzyżowane. Wężo-
wice IG-1. Głębokość 1195,0 m 
Fibrous texture of calcite in disturbed veinlet of older generation. Nicols crossed. Drilling 
of Wężowice IG-1. Depth 1195.0 m 

.1 Żyłka ankerytowo- (a), kalcytowo- (k). barytowo- (b), anhydrytowa (an). Nikole skrzyżowane. 
Wężowice IG-1. Głębokość 1066,0 m 

Ankerite (a), calcite (k). barite (b). and anhydrite (an) veinlet. Nicols crossed. Drilling of 
Wężowice IG-1. Depth 1066.0 m 

4. Lupek hornblendowy z tytanitem. Bez analizatora. Dobrzeń-1. Głębokość 1612,0 m 

Hornblende schist with titanite. Polarizer only. Drilling of Dobrzeń-1. Depth 1612.0 m 

5. Inkluzje gazowo-ciekłe w kwarcu mlecznym. Bez analizatora. Łuczyna-2. Głębokość 1676,4 m 
Gaseous-liquid inclusions in milky quartz. Polarizer only. Drilling of Łuczyna-2. Depth 
1676.4 m 

6. Pory warstwowe, spoiwo chlorytowe na kontakcie kwarcu i okruchu skały wulkanicznej. 
Mikroskop skaningowy. Kalisz IG-1. Głębokość 3475,0 m 

Tabular pores, chlorite cement at the contact of quartz and volcanic rock grain. Scanning 
microscope. Drilling of Kalisz IG-1. Depth 3475.0 m 
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P L A N S Z A II - P L A T E III 

1. Reakcje międzyziarnowe na kontakcie ziarn kwarcu i skalenia. Mikroskop skaningowy. 
Września IG-1. Głębokość 4894,5 m 

Intergranular reactions at the margins of quartz and feldspar grains. Scanning microscope. 
Drilling of Września IG-1. Depth 4894.5 m 

2. Porowatość kurczeniowa na kontakcie litoklastu i spoiwa chlorytowego. Mikroskop skanin-
gowy. Września IG-1. Głębokość 4893,2 m 
Shrinkage porosity at the contact of a rock fragment and chlorite cement. Scanning microscope. 
Drilling of Września IG-1. Depth 4893.2 m 

3. Porowatość wewnątrzskładnikowa w pseudomorfozie poskaleniowej. Mikroskop skaningowy. 
Rokietnica-3. Głębokość 3370,5 m 
Intra-constituent pore texture in a pseudomorphs after plagioclase. Scanning microscope. 
Drilling of Rokietnica-3. Depth 3370.5 m 

4. Mikroporowatość wewnątrzskładnikowa w spoiwie krzemionkowo-hematytowym. Mikroskop 
skaningowy. Kalisz IG-1. Głębokość 3580,3 m 
Intra-constituent pore texture in a silica-hematite cement. Scanning microscope. Drilling of 
Kalisz IG-1. Depth 3580.3 m 

5. Porowatość mikrospękaniowa, widać wyługowanie przez migrujące fluidy. Mikroskop skanin-
gowy. Siciny IG-1. Głębokość 2454,4 m 
Microfracture pore texture, visible results of dissolution by fluids that migrated through the 
fracture. Scanning microscope. Drilling of Siciny IG-1. Depth 2454.4 m 

6. Por z wyługowania autogenicznego kryształu kalcytu, strzałka wskazuje na relikt nierozpusz-
czonego węglanu. Mikroskop skaningowy. Kaleje-7. Głębokość 3513,3 m 

Pore resulted from dissolution of authigenic crystal of calcite, the ar row point on relict of 
undissolved carbonate. Scanning microscope. Drilling of Kaleje-7. Depth 3513.3 m 
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PLANSZA II - PLATE III 

1. Spoiwo pirytowe o teksturze cementacyjnej w piaskowcu gruboziarnistym. Światło odbite. 
W-16. Głębokość 1482,0 m 

Cementat ion texture of pyritic matrix in coarse grained sandstone. Reflected light. Drilling 
of W-16. Depth 1482.0 m 

2. Budowa zonalna kryształów pirytu. Światło odbite. W-16. Głębokość 1256,1 m 

Zonal structure of pyrite crystals. Reflected light. Drilling of W-16. Depth 1256.1 m 

3. Pseudomorfoza serpentynowo-hematytowa po minerale ciemnym. Nikole skrzyżowane. Mło-
dasko-4. Głębokość 3819,7 m 

Serpentine-hematite pseudomorphs after mafic mineral. Nicols crossed. Drilling of Młodasko-4. 
Depth 3819.7 m 

4. Obwódka reakcyjna wokół fenokryształu kwarcu. Nikole skrzyżowane. Brzoza-1. Głębokość 
3562,0 m 

Reaction r imm around quartz phenocrysts. Nicols crossed. Drilling of Brzoza-1. Depth 
3562.0 m 

5. Chalkozyn w żyłce węglanowej. Światło odbite. Wyrzeka-2. Głębokość 2602,1 m 

Chalcosite in carbonate veinlet. Reflected light. Drilling of Wyrzeka-2. Depth 2602.1 m 

6. Galena (g) i chalkopiryt (ch) w brzeżnych partiach miaroli. Światło odbite. Wyrzeka-2. 
Głębokość 2613,4 m 

Galena (g) and chalcopyrite (ch) in marginal parts of an amygdule. Reflected light. Drilling 
of Wyrzeka-2. Depth 2613.4 m 
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