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S u m m a r y. The zones of dolomitization within the Upper Jurassic limestones were studied in four outcrops: Góra Œw. Anny, Kostrze
Quarry, Ksiê¿a Góra, and Ska³y Twardowskiego. The study aimed to determine the time and the environment of dolomitization as well
as to explain the mechanism of dolomitization and character of fluids. Petrografic studies and geochemical analyses proved that the
origin of dolomites can be related to mixing zone of sea- and meteoric waters (mixed–water dolomitization model), under oxidizing and
shallow burial conditions. Dolomitizing fluids reveal temperatures about 60°C. The results point to the age of dolomitization between
the uppermost Jurassic and Cretaceous. Processes of recrystallization, dedolomitization and silicification have been identified.
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Wapienie górnojurajskie wystêpuj¹ce w obrêbie zrê-
bów i wzgórz w rejonie Krakowa, na po³udnie od Wis³y
uleg³y miejscami lokalnej dolomityzacji. Zagadnieniu
temu poœwiêcono dotychczas kilka prac. Wed³ug Gaw³a
(1948) dolomityzacja wapieni jurajskich jest wieku
senoñskiego, na co wskazuje brak zwi¹zku dolomityzacji
ze szczelinami. Z hipotez¹ t¹ nie zgadzaj¹ siê D¿u³yñski &
¯abiñski (1954) oraz Alexandrowicz (1958, 1960),
twierdz¹c ¿e dolomityzacja jest zjawiskiem epigenetycz-
nym, przypuszczalnie zwi¹zanym ze spêkaniami tekto-
nicznymi. Now¹ koncepcjê genetyczn¹ dolomitów z okolic
Krakowa wysun¹³ £aptaœ (1974), opisuj¹c dolomityzacjê
wapieni skalistych jako zjawisko wczesnodiagenetyczne.
PóŸniejsze prace £aptasia (1989) i Matyszkiewicza (1989)
sugeruj¹ dolomityzacjê zachodz¹c¹ w strefie mieszania siê
wód meteorycznych i morskich. Krótkie wzmianki na temat
wystêpowania dolomitów w wapieniach górnojurajskich z
okolic Krakowa pojawi³y siê w pracach Gradziñskiego (1972),
Matyszkiewicza (1987, 1997) oraz Krajewskiego (2001).

W latach 1994–1999 autorka prowadzi³a szczegó³owe
badania geologiczne dolomitów z okolic Krakowa. Mate-
ria³ badawczy stanowi³y 24 próbki pobrane w czterech
ods³oniêciach (ryc.1):

� Góra Œw. Anny
� Kamienio³om Kostrze
� Kamienio³om na Ksiê¿ej Górze
� Ska³y Twardowskiego.
Wykonano szczegó³owe opisy petrograficzne, przepro-

wadzono badania przy u¿yciu mikroskopu skaningowego i
katodoluminescencyjnego. Wykonano analizy chemiczne
z próbek polimineralnych oraz przy u¿yciu mikroanaliza-
tora rentgenowskiego, oznaczono stabilne izotopy wêgla i
tlenu. Piêæ wybranych próbek skalnych zosta³o poddanych
badaniom termometrycznym, przy zastosowaniu metody
dekrepitacji.

Celem badañ by³a próba okreœlenia czasu i warunków
powstania dolomitu oraz wyjaœnienie mechanizmu dolo-
mityzacji i charakteru wywo³uj¹cych j¹ roztworów.

Opis ods³oniêæ

Góra Œw. Anny. Stwierdzono tu obecnoœæ masywnego
wapienia barwy jasnoszarej do jasnobe¿owej, o cechach
kalcysiltytu, o ogólnej mi¹¿szoœci 8–9 m. Ska³a wykazuje
s³abo widoczne u³awicenie. Brak jest makroskopowych
œladów dolomityzacji. Znalezion¹ makrofaunê reprezentuj¹
g¹bki i ramienionogi.

Kamienio³om Kostrze. Wystêpuje tu wapieñ barwy
bia³obe¿owej o zbitej i masywnej teksturze. Miejscami
widoczne drobne (1–2 mm), ciemniejsze od otoczenia
plamki, zwi¹zane z obecnoœci¹ dolomitu. Ska³a wykazuje
u³awicenie; ³awice nachylone pod niewielkim k¹tem lub
prawie poziome maj¹ mi¹¿szoœæ rzêdu 1–1,8 m. Makrofau-
na reprezentowana jest przez g¹bki i ramienionogi.

Ksiê¿a Góra. W amfiteatralnym kamienio³omie o roz-
ci¹g³oœci NNW–SSE ods³aniaj¹ siê wapienie w znacznym
stopniu zdolomityzowane, o mi¹¿szoœci 7–8 m. Ska³a
wêglanowa jest drobnoziarnista, o bardzo s³abej spójnoœci i
charakterystycznej rozsypliwoœci. Odznacza siê wyraŸn¹
struktur¹ plamist¹ podkreœlon¹ obecnoœci¹ licznych, niere-
gularnie rozmieszczonych ciemnych plamek dolomito-
wych na jasnoszarym tle wapiennym. Iloœæ i wielkoœæ plam
dolomitowych jest zmienna. Du¿e, dochodz¹ce do kilku
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Ryc. 1. Szkic sytuacyjny obszaru badañ. 1 — Ska³y Twardow-
skiego; 2 — Ksiê¿a Góra; 3 — Kamienio³om Kostrze; 4 —
Góra Œw. Anny. Mapa geologiczna wg Rutkowskiego (1993)
Fig. 1. Localization of the study area. Geological map after Rut-
kowski (1993)
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Ryc. 2. Ksiê¿a Góra. Wyg³adzona powierzchnia dolomitu pla-
mistego: dolomityzacja objê³a t³o wapienne, omijaj¹c fragmenty
g¹bek (zaznaczone strza³k¹), ramienionogów i klastyczne frag-
menty wapienia
Fig. 2. Ksiê¿a Góra. The polished section of spotted dolomite.
Dolomitization is characterized by selective replacement of
limestones, excluding the fragments of sponges (arrow), bra-
chiopods and limestone clasts

1cm

Ryc. 3. Ska³y Twardowskiego. Struktura plamista: liczne plamy
dolomitu (ciemne) w wapiennym tle (jasne)
Fig. 3. Ska³y Twardowskiego. Spotted structure: numerous dolo-
mite spots (dark) in limestone (light)

Ryc. 4. Ska³y Twardowskiego. Grubokrystaliczna mozaika idio-
topowa przechodz¹ca w ksenotopow¹. Widoczna granica miêdzy
zdolomityzowan¹ parti¹ ska³y a t³em wapiennym. Strza³k¹ zazna-
czono dolomity zresorbowane. 70 x. SEM
Fig. 4. Ska³y Twardowskiego. Coarse–crystalline idiotopic mosa-
ic, partly xenotopic. Contact between dolomite and limestone
visible. Relics dolorhombs indicated by arrows. 70 x. SEM

Ryc. 5. Ska³y Twardowskiego. Nieregularnie zorientowane i roz-
proszone w wapiennym tle skalnym romboedry dolomitu. 40x.
SEM
Fig. 5. Ska³y Twardowskiego. Dolorhombs randomly oriented
and dispersed  within the limestone. 40x. SEM
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Ryc. 6. Ksiê¿a Góra. Zastêpowanie romboedrów dolomitu krze-
mionk¹ (S) i kalcytem (C). Widoczne pseudomorfozy (P) kalcy-
towe po dolomicie. 100x. SEM
Fig. 6. Ksiê¿a Góra. Dolorhombs replaced by silica (S) and by
calcite (C). Calcite pseudomorphs (P) after dolomite. 100x. SEM

Ryc. 7. Ksiê¿a Góra. Wapniste romboedry dolomitu rozmieszczo-
ne w tle skalnym, którego g³ównym sk³adnikiem jest krzemionka.
150 x. SEM
Fig. 7. Ksiê¿a Góra. Limy dolorhombs distributed in the siliceous
matrix 150 x. SEM



centymetrów plamy dolomitu rozdzielone s¹ w¹skimi, kil-
kumilimetrowymi strefami wapienia. Miejscami natomiast
maleje wielkoœæ plam dolomitowych, a zwiêkszaj¹ siê stre-
fy wapienia. Tego typu struktura plamista jest wynikiem
selektywnie przebiegaj¹cego procesu dolomityzacji. Naj-
bardziej odporne na dolomityzacjê by³y g¹bki i ramienio-
nogi oraz klastyczne fragmenty wapienia (ryc. 2).
Dolomityzacja obejmuje znaczne partie ska³y, do oko³o
90%. Zaobserwowan¹ makrofaunê reprezentuj¹ g¹bki i
ramienionogi.

Ska³y Twardowskiego. Wystêpuje tu wapieñ o du¿ej
twardoœci, ró¿noziarnisty, barwy jasnoszarej do be¿owej.
W pó³nocnej œcianie kamienio³omu, o rozci¹g³oœci
WSW–ENE zaobserwowano znacznych rozmiarów socze-
wê dolomitu, barwy ciemnobe¿owej do be¿owobrunatnej.
Mi¹¿szoœæ cia³a dolomitowego waha siê w szerokich grani-
cach, od 0,5 do prawie 3 m, a jego maksymalna d³ugoœæ
widoczna w kamienio³omie dochodzi do 30 m. W ogólnym
zarysie soczewa dolomitu przebiega równolegle do bardzo
s³abo widocznego u³awicenia, ale nie wykazuje zwi¹zku z
fugami miêdzy³awicowymi. Strop i sp¹g soczewy charak-
teryzuje siê nierównym przebiegiem i czêsto nieostr¹ gra-
nic¹ ze ska³¹ otaczaj¹c¹. Na granicy wapieñ–dolomit
zaobserwowano plamist¹ strukturê: nieregularnej wielkoœci
i kszta³tu plamy dolomitu s¹ luŸno rozrzucone w wapiennym
tle skalnym. Dolomityzacja nie jest zwi¹zana ze szczelina-
mi b¹dŸ spêkaniami tektonicznymi.

Reasumuj¹c, do makroskopowych przejawów dolomi-
tyzacji górnojurajskich ska³ wêglanowych z okolic Krako-
wa zaliczyæ mo¿na:

1. Struktury plamiste (ryc. 2, 3):
a) du¿e (do ok. 5 cm), gêsto rozmieszczone (oko³o 80%

powierzchni) plamy dolomitu rozdzielone niewielk¹ iloœci¹
wapienia;

b) niewielkie (do oko³o 1 cm), luŸno rozmieszczone
(oko³o 35–40% powierzchni) plamki dolomitu w przewa-
¿aj¹cej masie wapienia.

2. Rozleg³e soczewy dolomitu, wed³ug klasyfikacji
Œliwiñskiego (1981) dolomitu wapnistego i wapienia dolo-
mitycznego.

Charakterystyka petrograficzna ska³

Przy opisie mikroskopowym zastosowano klasyfikacjê
i terminologiê opracowan¹ przez Dunhama (1962), wraz z
polskim nazewnictwem proponowanym przez Narkiewi-
cza i Œnie¿ek (1981).

Wapienie na Górze Œw. Anny i w kamienio³omie
Kostrze zaliczono do wapieni mikrytowo-ziarnowych
(wackstone) i wapieni ziarnowo-mikrytowych (packsto-
ne). Masê podstawow¹ stanowi mikryt kalcytowy, miejsca-
mi przechodz¹cy w kalcyt gruboziarnisty. Szcz¹tki orga-
niczne s¹ reprezentowane przez: g¹bki i ich elementy,
szkar³upnie, otwornice, skorupki brachiopodów, struktury
typu Tubiphytes. W obrazie mikroskopowym zauwa¿alne
s¹ euhedrony dolomitu o wymiarach 100–170 :m, rzadziej
mniejsze 60–80 :m. Romboedry dolomitu wystêpuj¹ w
niewielkich iloœciach i najczêœciej s¹ luŸno i nieregularnie
rozrzucone w tle skalnym. Rzadko ³¹cz¹ siê one w niewiel-
kie grupy dochodz¹ce do kilku milimetrów œrednicy; wów-
czas granica miêdzy dolomitem i wapieniem jest
niewyraŸna. Poszczególne kryszta³y dolomitu nie kontak-
tuj¹ siê ze sob¹ lub kontaktuj¹ w sposób punktowy. Zaob-
serwowano przejawy procesu dedolomityzacji. Proces ten
obejmuje zarówno pojedyncze romboedry dolomitu, jak i
ich wiêksze skupienia. Dolomit bywa zastêpowany kalcy-
tem od œrodka i od brzegów. Licznie wystêpuj¹ pseudo-
morfozy kalcytowe po dolomicie, wype³nione kalcytem
grubokrystalicznym. Cech¹ charakterystyczn¹ obserwo-
wanych kryszta³ów kalcytu i dolomitu jest faliste wygasza-
nie œwiat³a.

Ska³y wêglanowe ods³aniaj¹ce siê na Ksiê¿ej Górze
zaliczono do dolomitowapieni mikrytowych (mudstone)
oraz dolomitowapieni mikrytowo-ziarnowych (wacksto-
ne). Nieliczna fauna, bardzo silnie zmieniona reprezento-
wana jest przez: g¹bki i ich elementy (zsylifikowane, zre-
krystalizowane, niekiedy skalcytyzowane), szkar³upnie,
skorupki ma³¿ów i œlimaków. Dolomity tworz¹ grubokry-
staliczn¹ idiotopow¹ mozaikê, miejscami przechodz¹c¹ w
mozaikê ksenotopow¹ (Gregg & Sibley, 1984; Sibley &
Gregg, 1987; ryc. 4). Niekiedy dolomit wystêpuje w formie
pojedynczych, rozproszonych euhedralnych romboedrów
(ryc. 5) o wielkoœciach 100–200 :m, rzadziej mniejszych
(oko³o 70 :m), czy wiêkszych (300–400 :m). Obserwowa-
na pod mikroskopem granica miêdzy zdolomityzowan¹
parti¹ ska³y a wapieniem jest niewyraŸna i ma charakter
stopniowy; pojedyncze romboedry dolomitu rozpraszaj¹
siê w wapiennym tle skalnym. Poszczególne kryszta³y
dolomitu s¹ dobrze wykszta³cone, czyste, bez wrostków i
wykazuj¹ pokrój siode³kowy — przejawiaj¹cy siê ³ukowa-
to wygiêtymi krawêdziami i powierzchniami oraz falistym
wygaszaniem œwiat³a. Kontakt miêdzy poszczególnymi
romboedrami jest zakrzywiony, niekiedy prosty. Niezdolo-
mityzowane partie ska³y s¹ zbudowane z kalcytu mikryto-
wego, miejscami przechodz¹cego w mozaikê
grubokrystaliczn¹. W miejscach, w których dolomityzacja
jest bardziej zaawansowana t³o skalne jest silnie zmienione
i ma zatart¹ strukturê. W miejscach s³abiej zdolomityzowa-
nych widoczny jest mikryt kalcytowy. Zaobserwowano
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Ryc. 8. Krzywe równowagi izotopowej tlenu w uk³adzie *18OPDB

dolomitu, temperatury i *18OSMOW roztworu (wg Landa, 1985).
Lini¹ przerywan¹ zaznaczono œredni¹ wartoœæ izotopu tlenu *18O
dla badanych dolomitów i oszacowan¹ wartoœæ temperatury kry-
stalizacji minera³u
Fig. 8. Graphical representation of the oxygen isotopic equili-
brium between *18OPDB dolomite, *18OSMOWwater and
temperature. Dashed line — average isotope *18O value for ana-
lysed dolomites and estimated mineral crystalisation temperature



przejawy procesu dedolomityzacji. Procesowi temu naj-
czêœciej podlegaj¹ kryszta³y niewielkich rozmiarów (od 40
do 120 :m), rzadziej wiêksze (oko³o 170 :m). Romboedry
dolomitu ulegaj¹ dedolomityzacji od œrodka, rzadziej od
zewnêtrznych krawêdzi. Sporadycznie wystêpuj¹ pseudo-
morfozy kalcytowe po dolomicie o pokroju romboedrycz-
nym. S¹ one grubiej krystaliczne od kalcytowego t³a
skalnego.

Badaniami petrograficznymi objêto tak¿e znacznych
rozmiarów soczewê dolomitu po³o¿on¹ w obrêbie wapieni,
z których zbudowany jest kamienio³om na Ska³ach Twar-
dowskiego. Wystêpuj¹ce tu ska³y zaliczono do dolomito-
wapieni mikrytowo-ziarnowych oraz dolomitów
krystalicznych. Pod mikroskopem widoczna jest mozaika
grubokrystalicznych idiotopowych, miejscami ksenotopo-
wych ziarn (ryc. 4). Kontakt pomiêdzy poszczególnymi
kryszta³ami jest zakrzywiony, rzadziej prosty. Kryszta³y
dolomitu najczêœciej osi¹gaj¹ wielkoœæ 100–200 :m, choæ
s¹ spotykane osobniki wiêksze dochodz¹ce do 280 :m, czy
mniejsze ok. 30–60 :m. Obserwowane romboedry przeja-
wiaj¹ siode³kowy charakter; ich kontury s¹ ³ukowato
wygiête, widoczne s¹ charakterystyczne spêkania, oraz
faliste wygaszanie œwiat³a. Niektóre kryszta³y dolomitu
uleg³y dedolomityzacji, ale proces ten jest s³abo zaawanso-
wany. Kalcytowe t³o skalne jest s³abo widoczne, przeja-
wiaj¹ce poœrednie stadia rekrystalizacji, a czasami ju¿
zrekrystalizowane. Obecny kalcyt radialno-osiowy (vide
Bathurst, 1976) faliœcie wygasza œwiat³o. Fauna silnie
zmieniona jest reprezentowana przez: fragmenty cia³
gabek, p³ytki i kolce je¿owców, ma³¿e gruboskorupowe,
skorupki brachiopodów w ró¿nych przekrojach.

W obrazie mikroskopowym próbek pobranych z Ksiê-
¿ej Góry i Ska³ Twardowskiego s¹ zauwa¿alne nieregular-
nych rozmiarów i kszta³tów skupienia krzemionki
(chalcedon, opal) i rzadziej pojedyncze ziarna kwarcu.
Chalcedon zastêpuje mikryt wapienny, cia³a g¹bek i innych
organizmów oraz wkracza pomiêdzy kryszta³y dolomitu,
zastêpuj¹c tam niewielkie relikty mikrytowego wapienia, a
niekiedy romboedry dolomitu. Pêkniêcia i pustki skalne
wype³nia czêœciowo kwarc grubokrystaliczny, a czêœciowo
kalcyt, daj¹c mozaikê kwarcowo-kalcytow¹.

Wyniki badañ przy zastosowaniu skaningowego
mikroskopu elektronowego

Zdjêcia wykonane na SEM s¹ uzupe³nieniem charakte-
rystyki mikroskopowej badanych ska³. Na ich podstawie
stwierdzono, i¿ sk³ad badanych dolomitów jest niejedno-
rodny. Wewn¹trz romboedrów oraz na ich brzegach
widoczne s¹ nieregularne, drobne skupienia wykazuj¹ce
podwy¿szon¹ zawartoœæ Ca — efekt rozpoczynaj¹cego siê
procesu dedolomityzacji (ryc. 6). Niekiedy s¹ zauwa¿alne
pojedyncze romboedry, znacznie jaœniejsze od pozosta³ych.
Analizy w mikroobszarze wykaza³y podwy¿szon¹ iloœæ
wapnia jednolicie rozmieszczon¹ na ca³ej powierzchni
kryszta³u. W kilku próbkach zaobserwowano plackowate
(do 100 :m), zaokr¹glone i porowate ziarna znacznie
jaœniejsze od otoczenia, zawieraj¹ce w sk³adzie Ca. Swoim
kszta³tem przypominaj¹ zarys kryszta³u dolomitu, zatem
mog¹ byæ to pseudomorfozy kalcytowe po dolomicie (ryc.
4).

Niekiedy na powierzchniach romboedrów obecne s¹
niewielkie, dochodz¹ce do kilkunastu mikrometrów, niere-
gularne punktowe zagêszczenia wskazuj¹ce na podwy¿-
szon¹ zawartoœæ Fe. Skupienia ¿elaza wystêpuj¹ce miêdzy
kryszta³ami dolomitu s¹ wiêksze, do 200 :m. Towarzysz¹
im niewielkie iloœci manganu i siarki. Wspó³wystêpowanie
Fe i S mo¿e wskazywaæ na obecnoœæ pirytu.

Pomiêdzy kryszta³ami dolomitu, w wapiennym tle
skalnym zaobserwowano nieregularne plamiste zagêszcze-
nia Si o wymiarach 20–350 :m. S¹ to pojedyncze ziarna
kwarcu oraz nieregularne formy bezpostaciowej SiO2. W
kilku miejscach analizy punktowe wykaza³y obecnoœæ Si
na powierzchniach romboedrów. W ten sposób zaznacza
siê prawdopodobnie efekt zastêpowania dolomitów krze-
mionk¹ (chalcedon, opal; ryc. 6). Tylko dwie próbki pobra-
ne z Ksiê¿ej Góry przedstawiaj¹ odmienny od pozosta³ych,
charakterystyczny sk³ad chemiczny. Wapniste romboedry
dolomitu rozmieszczone s¹ w tle skalnym, którego
g³ównym sk³adnikiem jest krzemionka (ryc. 7).

Wyniki badañ metod¹ katodoluminescencji (CL)

Analizowane próbki pobrane ze Ska³ Twardowskiego i
Ksiê¿ej Góry maj¹ strefowo-plamkowy charakter CL. W
wiêkszoœci przypadków wewnêtrzn¹ czêœæ kryszta³u dolo-
mitu stanowi jasne œwiec¹ce j¹dro o nieregularnych
kszta³tach, otoczone matow¹ czerwon¹ stref¹. Na zewn¹trz
kryszta³y otoczone s¹ cienk¹, ostr¹ i wyraŸn¹, bardzo jasno
œwiec¹c¹ stref¹. Wapienne t³o skalne wykazuje luminescencjê
od jasnej czerwieni do czerwieni.

W pojedynczych romboedrach dolomitu zauwa¿alny
jest zanik strefowoœci budowy: na ca³ej powierzchni krysz-
ta³u wystêpuj¹ gêsto rozmieszczone, drobne, jasno
œwiec¹ce plamki. Ten typ CL wykazuj¹ równie¿ próbki
pobrane z Góry Œw. Anny i Kamienio³omu Kostrze. S¹ to
pseudomorfozy kalcytowe po dolomicie, których obecnoœæ
œwiadczy o daleko posuniêtym procesie dedolomityzacji.

Kryszta³y kalcytu wykazuj¹ strefow¹ budowê. Najczêœciej
s¹ to cztery kolejne strefy: pozbawione luminescencji
j¹dro, strefa matowoczerwona, jasno œwiec¹ca ¿ó³ta strefa
oraz matowoczerwona otoczka. Kontakt miêdzy strefami
jest ostry i wyraŸny. Niekiedy w kryszta³ach kalcytu
mo¿emy wyró¿niæ do 10 stref. Znacznych rozmiarów j¹dro
pozbawione luminescencji jest otoczone bardzo cienkimi,
naprzemianleg³ymi matowoczerwonymi i jasnoczerwony-
mi obwódkami. Granice miêdzy nimi s¹ wyraŸne.

Charakterystyka chemiczna ska³

Zawartoœæ pierwiastków g³ównych, wapnia i magnezu,
oznaczono analiz¹ chemiczn¹ z próbek polimineralnych
(tab. 1) oraz mikroanaliz¹ rentgenowsk¹ (tab. 2), badaj¹c
czysty minera³ dolomit.

Pomocn¹ wskazówk¹ przy wyjaœnianiu genezy dolo-
mitów s¹ pierwiastki œladowe: stront, sód, ¿elazo i mangan
(tab. 3, 4). Zawartoœæ pierwiastków œladowych w krysztale
jest bowiem proporcjonalna do zawartoœci pierwiastków
œladowych w roztworach dolomityzuj¹cych. Zale¿noœæ tê
mo¿na wyraziæ wzorem, np. dla strontu:

[Sr/(Ca +Mg)]dolomit = K [Sr/(Ca +Mg)]roztwór
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gdzie: K — sta³a wartoœæ, wspó³czynnik podzia³u
(Land, 1985).

Wspó³czynnik podzia³u K zale¿y od temperatury oraz
od prêdkoœci krystalizacji minera³ów. Szybki wzrost krysz-
ta³ów powoduje zwiêkszone przy³¹czanie pierwiastków
œladowych, w przeciwieñstwie do powolnego tworzenia
wysoce uporz¹dkowanych kryszta³ów. Zgodnie z t¹
zasad¹, dolomity stechiometryczne powinny zawieraæ
mniej pierwiastków œladowych ni¿ dolomity niestechiome-
tryczne, czy stechiometryczne, ale s³abo uporz¹dkowane
(Land, 1985).

Zastosowanie w interpretacji œrodowisk sedymentacyj-
nych znalaz³y tak¿e stabilne izotopy wêgla i tlenu. Szcze-
gólnie przydatny jest izotop wêgla 13C, który zachowuje
„pamiêæ” uk³adu izotopu 13C prekursora osadu. Wed³ug
Landa (1985) fakt ten jest spowodowany tym, ¿e wêgiel
wystêpuje w wêglanowym poprzedniku minera³u, a nie w
roztworach porowych. W przeciwieñstwie do izotopu
wêgla 13C, stabilny izotop tlenu 18O ca³kowicie odzwierciedla
uk³ad izotopu tlenu roztworów dolomityzuj¹cych (Land,
1980).

Badane dolomity i wapienie górnojurajskie s¹ wzbo-
gacone w l¿ejszy izotop tlenu (wartoœci ujemne) rzêdu –2,8
do –5,32‰ (tab. 5). Dla porównania, wspó³czesne wêglany
morskie charakteryzuj¹ siê wartoœciami dodatnimi, a ich
odpowiedniki kopalne wartoœciami ujemnymi.

Stabilne izotopy tlenu w wêglanach krystalizuj¹cych z
wody morskiej zosta³y wykorzystane do okreœlenia paleo-
temperatury. Temperaturê mo¿na okreœliæ na podstawie

wzorów ustalonych empirycznie, np. równanie wg Irwina
(1980):

toC = 31,9 – 5,55(*18Oc – *18Ow) + 0,17(*18Oc – *18Ow)2

gdzie: *18Oc — pomierzona wartoœæ izotopu tlenu dla
wêglanu,

*18Ow — wartoœæ izotopu tlenu wody, w której wêglan
by³ tworzony.

Inna, znacznie czêœciej stosowana metoda polega na
odczytaniu temperatury z krzywych równowagi izotopo-
wej tlenu dla dolomitu (w PDB) i roztworu (w SMOW)
(ryc. 8). Zasadniczym problemem przy interpretacji wartoœci
*18O wapieni i dolomitów w oznaczaniu paleotemperatury
jest okreœlenie *18OW[SMOW] wody morskiej w ró¿nych okre-
sach geologicznych. Zdaniem Landa (1980, 1985) wartoœæ
izotopu tlenu wody morskiej nie uleg³a zasadniczym zmia-
nom w dziejach Ziemi i dlatego w obliczeniach mo¿na
za³o¿yæ wartoœæ *18Ow równ¹ 0. Przyjmuj¹c w obliczeniach
paleotemperatury wartoœæ *18OSMOW wody = 0 nie mo¿na
jednak wykluczyæ pewnego b³êdu. Regionalne zmiany w
sk³adzie wody morskiej, wywo³ane, np. intensywnym
parowaniem, wytr¹caniem soli, aktywnoœci¹ hydroter-
maln¹, dostaw¹ wód meteorycznych, mog¹ powodowaæ
zmiany (wzrost lub spadek) wartoœci izotopu tlenu. Temperatura
krystalizacji badanych dolomitów odczytana z krzywej
Landa oraz obliczona ze wzoru Irvina wynosi oko³o 60oC.
Dla porównania, równowiekowe dolomity z po³udniowych
Niemiec charakteryzuj¹ce siê zbli¿onymi do badanych
dolomitów wartoœciami izotopu tlenu *18O od –4,10 do
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Nr próbki
Sample number

CaO MgO Stopieñ
Dolomitycznoœci
Dolomitization

degree

MgO
CaO

Al2O3 SiO2 K2O P2O5

[% molowy] [mole %] [% wagowy] [wt. %]

Góra Œw. Anny:
GA2
GA3
GA4

56,16
56,26
56,33

–
0,31
0,35

–
7,66
8,64

–
0,0055
0,0062

0,08
0,06
0,07

0,10
0,22
0,02

x
0,02
0,02

x
0,12
0,70

Kamienio³om
Kostrze:

KK1
KK2
KK3

55,66
55,90
56,59

–
–

0,29

–
–

7,13

–
–

0,0051

0,15
0,11
0,08

0,22
0,23
0,19

x
x

0,03

x
x

0,03

Ska³y
Twardowskiego:

ST1
ST4
ST5
ST6
ST7
ST8

46,73
33,53
38,53
49,59
41,37
42,58

7,50
19,27
15,47
4,30

12,59
9,80

223,22
799,32
558,42
120,60
423,26
320,10

0,16
0,57
0,40

0,087
0,30
0,23

0,26
0,17
0,30

x
0,13

x

0,25
0,77
0,28

x
0,36

x

x
0,04

x
x

0,07
x

x
0,06

x
x

0,07
x

Ksiê¿a Góra:
GK2
GK5
GK6
GK8

56,18
56,29
32,22
32,89

–
–

15,54
11,93

–
–

670,81
504,48

–
–

0,48
0,36

0,08
0,11
0,18
0,14

0,05
0,11

10,27
16,17

x
x

0,05
0,05

x
x

0,05
0,15

x — brak danych; x — data unavailable

Tab.1. Sk³ad chemiczny ska³ wêglanowych obszaru badañ
Table 1. Geochemical composition of limestones and dolomites studied



–3,34‰ PDB tworzy³y siê w temperaturze ok. 70oC (Rein-
hold, 1998).

Badane ska³y wêglanowe z okolic Krakowa s¹ wzboga-
cone w ciê¿szy izotop wêgla i charakteryzuj¹ siê warto-
œciami od +0,97 do +3,4‰ PDB (tab. 5). Dla dolomitów
wartoœci izotopu wêgla *13C s¹ rzêdu +2,11 do +3,40‰ i
wykazuj¹ wzbogacenie o 1 do 2‰ w porównaniu z
otaczaj¹cymi wapieniami. Wspó³czesne wêglany morskie cha-
rakteryzuj¹ siê generalnie wartoœciami *13C od +4 do
–2‰, a ich odpowiedniki kopalne od +2 do –2‰ (Miga-
szewski, 1990). S¹ to jednak wartoœci uœrednione; zarówno w
pierwszym, jak i w drugim przypadku spotykamy w litera-
turze znaczne odchylenia w kierunku zubo¿ania lub wzbo-
gacania w *13C.

Dyskusja wyników

Temperatura. Przy okreœlaniu temperatury krystaliza-
cji dolomitu wziêto pod uwagê zarówno wskaŸniki petro-
graficzne, jak i geochemiczne. Uwa¿a siê, ¿e tekstura ska³
wêglanowych, w tym dolomitu, mo¿e byæ uwarunkowana
temperatur¹, w której wzrasta³y kryszta³y. Zgodnie ze sta-
tystycznym modelem wzrostu kryszta³u (Gregg & Sibley,
1984) w niskich temperaturach, atomy dodawane s¹ na
powierzchniê kryszta³u stopniowo warstwa po warstwie,
daj¹c w efekcie mozaikê euhedralnych do subhedralnych
kryszta³ów. W temperaturach wy¿szych atomy dodawane
s¹ przypadkowo, powoduj¹c utworzenie nieregularnej
mozaiki anhedralnych kryszta³ów. Wed³ug Gregga &
Sibley’a (1984), tzw. CRT (critical roughening temperature)
dla dolomitów wynosi od 50 do 100oC. Poni¿ej tej tempera-
tury tworzona jest idiotopowa (planarna wg Sibley’a &
Gregga, 1987) tekstura dolomitów, natomiast powy¿ej
CRT ksenotopowa (nieplanarna) tekstura dolomitów. Ze
wzglêdu na to, ¿e opisywane dolomity charakteryzuj¹ siê
zarówno prostymi, jak i nierównymi granicami miêdzy-
krystalicznymi (wspó³wystêpowanie tekstury idiotopowej
i ksenotopowej) mo¿na, za cytowanymi autorami, przypi-
saæ im podwy¿szone, powy¿ej 50oC, temperatury powsta-
nia. WskaŸnikiem paleotemperatury jest równie¿
siode³kowy pokrój romboedrów dolomitu. £ukowato
wygiête krawêdzie i powierzchnie kryszta³ów, charaktery-
styczna ³upliwoœæ oraz faliste wygaszanie œwiat³a, to cechy
pokroju siode³kowego (Radke & Mathis, 1980) obserwo-
wane w badanych dolomitach. Wed³ug Radke i Mathisa
(1980) dolomity takie tworz¹ siê w podwy¿szonych tempe-
raturach rzêdu 60–150oC. Analiza petrograficzna wykaza³a
obecnoœæ kalcytu grubokrystalicznego, co wed³ug Matysz-
kiewicza (1987) mo¿na wi¹zaæ z dzia³alnoœci¹ procesów
hydrotermalnych o umiarkowanych wartoœciach tempera-
tur. O podwy¿szonych temperaturach mo¿e œwiadczyæ

równie¿ faliste wygaszanie œwiat³a
kryszta³ów dolomitu i kalcytu oraz
znacznie zmienione sk³adniki szkie-
letowe. Odrêbnym, niezale¿nym
wskaŸnikiem paleotemperatury
dolomityzacji s¹ badania izotopowe.
Œrednia wartoœæ *18O izotopu tlenu
badanych dolomitów sugeruje
wzglêdnie podwy¿szon¹ temperatu-
rê roztworów dolomityzuj¹cych,
oko³o 60oC — odczytane z krzywej

Landa (1985) oraz obliczone ze wzoru Irwina (1980).
Temperaturê krystalizacji dolomitu próbowano okreœliæ

równie¿ metod¹ dekrepitacji. Uzyskane wyniki badañ
mieœci³y siê w granicach 210oC. Dla porównania mo¿na
przytoczyæ wyniki pomiarów temperatury dekrepitacji
zsylifikowanych wapieni pobranych z Tyñca i Bonarki:
85–120oC i 160–250oC (Matyszkiewicz, 1987) oraz hydro-
termalnie zmineralizowanych utworów górnej jury:
80–90oC (Górecka & Zapaœnik, 1981).Otrzymane wyniki
s¹ znacznie wy¿sze od przedstawionych w literaturze. Jednak¿e
metoda dekrepitacji jest obarczona pewnym b³êdem i
dopiero przeprowadzenie badañ metod¹ homogenizacji
wrostków ciek³o–gazowych pozwala oszacowaæ tempera-
turê tworzenia minera³u. Niestety, nie powiod³a siê próba
przeprowadzenia homogenizacji na analizowanych wrost-
kach. Badane inkluzje okaza³y siê tak ma³e, ¿e w ¿adnym z
dostêpnych mikroskopów nie potrafiono zaobserwowaæ
momentu homogenizacji poszczególnych faz. Dlatego te¿,
wyniki badañ metod¹ dekrepitacji potraktowano jedynie
orientacyjnie.

Wy¿ej wymienione dane petrograficzne i geochemicz-
ne wskazuj¹ temperaturê rzêdu 60oC panuj¹c¹ w trakcie
dolomityzacji. Zdaniem wielu badaczy (min. Mattes &
Mountjoy, 1980; Hardie, 1987; Kaufman i in., 1991) pod-
wy¿szone temperatury s¹ jednym z wa¿niejszych czynni-
ków sprzyjaj¹cych dolomityzacji. Istniej¹ce w niskich
temperaturach bariery kinetyczne, przede wszystkim
uwodnienie jonów Mg2+ utrudniaj¹ce w³¹czanie ich do
sieci krystalicznej dolomitu (Lippmann, 1973), zostaj¹
zneutralizowane przez wysokie temperatury. W efekcie
stosunek Mg/Ca, konieczny do zapocz¹tkowania procesu
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Dolomity
Dolomite

Œrednie koncentracje Na
The average content Na

[ppm]

Œrednie koncentracje
Sr
The average content Sr

[ppm]

Ska³y Twardowskiego:

ST 4
ST7

Ksiê¿a Góra:
GK6
GK8

Góra Œw. Anny:
GA3
GA4

Kamienio³om Kostrze:
KK3

260
185

185
148

75
75

75

126
108

133
123

131
148

121

Tab. 3. Œrednie koncentracje sodu i strontu w badanych
dolomitach
Table 3. Average concentration of sodium and strontium in
dolomites studied

Nr próbki
Sample
number

% wagowe  (wt. %) CaCO3

% mol
mole %

Sk³ad
CompositionCa Mg Fe Mn

ST1
ST4
GK3
GK4

24,78
24,13
23,86
23,39

13,31
13,85
13,55
13,39

0,24
0,07
0,06
0,10

0,01
0,03
0,04
0,10

53,02
51,37
51,64
51,45

Ca53Mg47

Ca51,4Mg48,6

Ca51,6Mg48,4

Ca51,4Mg48,6

Tab. 2. Wyniki badañ mikroanalizy rentgenowskiej
Table 2. Results of microprobe analysis



dolomityzacji maleje, co prawdopodobnie ma du¿e znaczenie
w œrodowisku mieszania wód morskich i meteorycznych.

Zasolenie

Zasolenie jest drugim, obok temperatury, czynnikiem
wp³ywaj¹cym na rozwój procesów dolomityzacji. Jednym
z wa¿niejszych wskaŸników paleozasolenia jest zawartoœæ
pierwiastków œladowych, zw³aszcza strontu i sodu.

Uwa¿a siê, ¿e wspó³czesne dolomity tworzone w rów-
nowadze z wod¹ morsk¹ zawieraj¹ od 640 do 970 ppm Sr
(Behrens & Land, 1972) i od 800 do 3050 ppm Na (Land &
Hoops, 1973; Land, 1973). Badane dolomity zawieraj¹
znacznie ni¿sze koncentracje Sr i Na. Land (1973) sugeru-
je, ¿e dolomity zawieraj¹ce mniej ni¿ 200 ppm Sr nie two-
rzy³y siê z roztworów morskich. Wed³ug wielu badaczy
(Sears & Lucia, 1980; Sibley, 1980; Choquette & Steinen,
1980; Baum i in., 1985; Moore i in., 1988; Horton & Geiss-
man, 1990) tak niskie koncentracje sodu i strontu zwi¹zane
s¹ z przep³ywem roztworów hiposalinarnych, które praw-

dopodobnie powoduj¹ usuwanie tych pierwiastków z
wêglanów.

Przy ocenie stopnia zasolenia roztworów dolomity-
zuj¹cych mo¿na kierowaæ siê równie¿ zawartoœci¹ ¿elaza i
manganu. W omawianych dolomitach iloœæ Fe waha siê od
200 do 1700 ppm, a Mn od 100 do 1300 ppm. Wed³ug Hor-
tona & Geissmana (1990) niska zawartoœæ Fe i Mn, zbli¿-
ona do wyników otrzymanych z analizowanych
dolomitów, sugeruje krystalizacjê z niskozasolonych, utle-
nionych, prawdopodobnie meteorycznych wód.

Kolejnym wskaŸnikiem paleozasolenia s¹ wartoœci
*18O izotopu tlenu. Wed³ug Spotla & Burnsa (1991) ujemne
wartoœci *18O, porównywalne z badanymi, dowodz¹ czêsto
obecnoœci izotopowo l¿ejszych wód podczas dolomityzacji.
Dlatego wielu autorów (Land i in., 1975; Dunham &
Olson, 1980; Horton & Geissman, 1990; Reinhold, 1998)
t³umaczy wzbogacenie w l¿ejszy izotop tlenu diagenez¹ w
roztworach zawieraj¹cych znaczny sk³adnik wód mete-
orycznych.

Okreœlaj¹c stopieñ zasolenia roztworów dolomity-
zuj¹cych nale¿y wzi¹æ pod uwagê równie¿ przes³anki
petrograficzne. Dobrze wykszta³cone, czyste romboedry
dolomitu z oran¿owo œwiec¹cymi strefami tworz¹ siê w
strefie mieszania wód meteorycznych i morskich (Choquette &
Steinen, 1980; Muchez & Viaene, 1994). Wed³ug Matysz-
kiewicza (1987) obecnoœæ kalcytu grubokrystalicznego
jest zwi¹zana z ³ugowaniem wapieni przez wody mete-
oryczne. Procesy dedolomityzacji obserwowane w bada-
nych ska³ach wskazuj¹ równie¿ na aktywnoœæ wód
meteorycznych (Meder, 1987; Matyszkiewicz, 1989).

Powy¿sze dane wskazuj¹, ¿e procesy dolomityzacji
zachodzi³y przy udziale roztworów hiposalinarnych w stre-
fie mieszania wód morskich i meteorycznych. Wed³ug Fol-
ka & Landa (1975) najkorzystniejsze warunki
dolomityzacji tego typu istniej¹ wtedy, gdy stosunek jonów
Mg/Ca jest wiêkszy lub równy jednoœci, a zasolenie roz-
tworów porowych wynosi od 3,5 do 35‰. Dolomityzacja
w strefie mieszania wód ma wielu zwolenników (Congilio i
in., 1994; Spotl & Burns, 1991), których podstawowym
argumentem s¹ wartoœci izotopów tlenu i wêgla oraz kon-
centracje pierwiastków œladowych, g³ównie Sr.

Œrodowisko

Zdaniem wielu autorów (min. Land, 1980; Horton &
Geissman, 1990; Mutti & Simo, 1994) niskie koncentracje
¿elaza i manganu, porównywalne z analizowanymi wêgla-
nami, sugeruj¹ krystalizacjê dolomitów w warunkach utle-
niaj¹cych.
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Nr próbki
Sample number

*18O dolomit
*

18O dolomite
*13Cdolomit
*

13C dolomite
*18O wapieñ
*

18O calcite
*13C wapieñ
*

13Ccalcite

Ska³y Twardowskiego:
ST4
ST6
ST7

Ksiê¿a Góra:
GK7
GK8

–2,80
–4,58
–3,98

–4,62
–4,02

+2,90
+2,34
+2,11

+2,13
+3,40

–
–5,09

–

–5,32
–5,09

–
+1,36

–

+0,97
+1,55

Tab. 5. Wartoœci stabilnych izotopów tlenu *
18O i wêgla *

13C (PDB)
Table 5. Carbon and oxygen isotope values (PDB)

Nr próbki
Sample number

Fe [ppm] Mn [ppm]

Ksiê¿a Góra:
GK2
GK5
GK6
GK8

600
300
200
500

200
100
200
200

Ska³y
Twardowskiego:

ST 1
ST4
ST5
ST6
ST7
ST8

900
1700
900
880
500
850

300
1300
300
120
300
315

Góra Œw. Anny:
GA2
GA3
GA4

300
300
200

200
200
200

Kamienio³om
Kostrze:

KK1
KK2

400
300

100
100

Tab. 4 Koncentracje ¿elaza i manganu w badanych
wêglanach
Table 4. Concentration of iron and manganese in carbonates
studied



M’Rabet (1981) wnioskuje, ¿e dolomity tworzone w
warunkach p³ytkiego pogrzebania zawieraj¹ w przeciwieñstwie
do dolomitów g³êboko pogrzebanych nie wiêcej ni¿ kilka-
dziesiêtnych procent Fe. Zgodnie z t¹ sugesti¹ badane
dolomity mog³y tworzyæ siê w warunkach p³ytkiego
pogrzebania. Fakt ten potwierdzaj¹ równie¿ oznaczenia
stabilnych izotopów*18O tlenu. Wed³ug Landa (1985) wartoœci
*18O < –4‰ PDB dla dolomitów wykluczaj¹ ich genezê w
warunkach powierzchniowych. Reinhold (1998) wi¹¿e
powstanie dolomitów wzbogaconych w l¿ejszy izotop tle-
nu (od –2,60 do –5,73‰ PDB) z diagenez¹ w trakcie suk-
cesywnego pogrzebania osadu. Dodatkowo, wzbogacenie
badanych dolomitów w ciê¿szy izotop wêgla *13C mog³o
byæ spowodowane fermentacj¹ materii organicznej w
wêglanach podczas wczesnych faz pogrzebania (Irwin i in.,
1977). Proces ten mo¿e dostarczyæ ciê¿szego wêgla do wód
porowych, które w czasie dolomityzacji wzbogac¹
wzrastaj¹ce kryszta³y dolomitu w *13C (vide Sears & Lucia,
1980).

Na podstawie cech geochemiczno-petrograficznych
sugeruje siê powstanie badanych dolomitów w strefie mie-
szania wód morskich i meteorycznych, w œrodowisku utle-
niaj¹cym, w warunkach p³ytkiego pogrzebania z
roztworów o wzglêdnie podwy¿szonej, oko³o 60oC, tem-
peraturze.

Sylifikacja

W badanych ska³ach wêglanowych stwierdzono rozwi-
niêty na niewielk¹ skalê proces sylifikacji. Sylifikacja ta
nie wykracza poza granice dolomityzacji. Niezdolomity-
zowany mikryt wapienny tylko niekiedy ulega sylifikacji, a
iloœæ romboedrów dolomitu zastêpowanych chalcedonem i
opalem nie przekracza 5%. Nale¿y zaznaczyæ, ¿e w obsza-
rze wystêpowania cia³ dolomitowych nie stwierdzono
obecnoœci typowych krzemieni. Zauwa¿yli to i opisali ju¿
wczeœniej m.in. £aptaœ (1974, 1989) oraz Matyszkiewicz
(1987, 1989, 1997).

Proces sylifikacji przebiega³ w dwóch etapach:
1 etap — prawie równowiekowa dolomityzacja i sylifi-

kacja;
2 etap — czêœciowa sylifikacja po dolomityzacji.
Zdaniem wielu autorów (m.in. Alexandrowicz, 1958;

Górecka, 1967; Radlicz, 1967; Bednarek i in., 1985) reak-
cje chemiczne, które spowodowa³y dolomityzacje mog³y
lokalnie uruchomiæ pierwotn¹ krzemionkê zawart¹ w
ska³ach wêglanowych (1 etap sylifikacji). �ród³em krze-
mionki by³y prawdopodobnie opalowe elementy szkieleto-
we g¹bek (Radlicz, 1967), które uleg³y stopniowemu
rozpuszczaniu w miarê dop³ywu roztworów dolomity-
zuj¹cych, podnosz¹cych wartoœæ pH œrodowiska. W trak-
cie dolomityzacji rozpuszczona w œrodowisku zasadowym
krzemionka uleg³a ponownemu wytr¹ceniu w postaci
kwarcu, chalcedonu i opalu. Po utworzeniu dolomitu krze-
mionka ponownie uleg³a rozpuszczeniu (2 etap sylifikacji)
i wytr¹ceniu zastêpuj¹c miejscami romboedry dolomitu.
Zdaniem Geeslina & Chafetza (1982) proces sylifikacji
zachodzi w œrodowisku freatycznym lub wadycznym, w
strefie mieszania wód morskich i meteorycznych, które
ró¿ni¹ siê temperatur¹ i ciœnieniem cz¹stkowym CO2.

Wiek dolomityzacji

Nie stwierdzono zwi¹zku dolomityzacji ze szczelinami
i spêkaniami tektonicznymi. Fakt ten mo¿na t³umaczyæ w
ten sposób, ¿e w momencie zachodzenia procesu dolomity-
zacji pierwotny osad wêglanowy nie by³ jeszcze zlityfiko-
wany. Obecnoœæ g¹bek wtórnie skalcytyzowanych
przemawia za wstêpn¹ cementacj¹ osadu. Ponadto dolomi-
tyzacja nie postêpowa³a wzd³u¿ p³aszczyzn u³awicenia, co
równie¿ dowodzi wczeœniejszej, wstêpnej cementacji stro-
powych i sp¹gowych partii ³awic. Te wnioski, pokrywaj¹ce
siê z wczeœniejszymi sugestiami £aptasia (1974), sugeruj¹
dolomityzacjê wczesnodiagenetyczn¹, po zasypaniu i
odizolowaniu ³awicy wêglanowej, ale przed spêkaniem
osadu i zakoñczeniem jego lityfikacji. Zdaniem Migaszew-
skiego (1990) tylko w obrêbie osadów wêglanowych nie
ca³kiem zdiagenezowanych mo¿e zachodziæ efektywna
dolomityzacja na du¿¹ skalê. Osady te zawieraj¹ bowiem
wodê porow¹ i interstycjaln¹, która umo¿liwia rozprowa-
dzanie jonów Mg2+ i odprowadzanie jonów Ca2+.

Badane wapienie z okolic Krakowa s¹ wieku górnoju-
rajskiego. Zak³adaj¹c, ¿e proces dolomityzacji zachodzi³ w
obrêbie osadów nie ca³kiem zdiagenezowanych i nie spêka-
nych, mo¿na przypuszczaæ, ¿e okres tworzenia dolomitów
zamyka siê w przedziale czasowym najwy¿sza jura–kreda.

Przebieg dolomityzacji

Na ryc. 9 przedstawiono schemat przebiegu procesu
dolomityzacji w wapieniach górnojurajskich z okolic Kra-
kowa. Po osadzeniu osadu wêglanowego dosz³o do jego
zasypania i wstêpnej cementacji (zwapnienie g¹bek krze-
mionkowych). Kr¹¿¹ce w osadzie roztwory meteorycz-
no-morskie (Mg/Ca>1) o wzglêdnie podwy¿szonej
temperaturze dolomityzowa³y otaczaj¹ce wapienie i praw-
dopodobnie uruchamia³y procesy rekrystalizacji. Na Górze
Œw. Anny i w kamienio³omie Kostrze dosz³o do przerwania
wstêpnej fazy dolomityzacji i rozpocz¹³ siê proces kalcy-
tyzacji dolomitu. Dedolomityzacja zachodzi w warunkach
subaeralnych, w temperaturze do 50oC (Janatiewa, 1955 ;
de Groot, 1967; Meder, 1987). Prawdopodobne wiêc
wydaje siê wynurzenie ³awicy wêglanowej w okolicach
Góry Œw. Anny i kamienio³omu Kostrze, spadek tempera-
tury przep³ywaj¹cych roztworów meteoryczno-morskich
oraz zmniejszenie w nich stosunku jonów Mg/Ca na korzy-
œæ jonów Ca2+. Natomiast w osadach na Ksiê¿ej Górze i w
Ska³ach Twardowskiego proces dolomityzacji postêpowa³
dalej. Dolomityzacja obejmowa³a t³o wapienne, pozosta-
wiaj¹c niezdolomityzowane fragmenty g¹bek i ramienio-
nogów oraz klastyczne fragmenty wapienia. Proces
prowadzi³ do utworzenia charakterystycznej struktury pla-
mistej. W niektórych partiach utworu wêglanowego dolo-
mityzacja trwa³a nadal. W ca³oœci zast¹piony dolomitem
zosta³ mikryt wapienny, dolomityzacji uleg³y te¿ ramienio-
nogi i g¹bki. Utworzy³y siê soczewki dolomitu krystalicz-
nego. W skale nie widaæ reliktów wapienia.
Hydrotermalne, zasadowe roztwory dolomityzujace uru-
chomi³y pierwotn¹ krzemionkê, która przechodzi do roz-
tworu, przemieszcza siê i zostaje wytr¹cona w postaci
kwarcu, chalcedonu i opalu. Wynurzenie ³awicy wêglano-
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wej, spadek temperatury roztworów mieszanych mete-
oryczno-morskich oraz prawdopodobne zwiêkszenie w
nich koncentracji jonów Ca2+ sta³o siê podstaw¹ do
zapocz¹tkowania w utworach na Ksiê¿ej Górze i w Ska³ach
Twardowskiego procesów dedolomityzacji. Krzemionka
uleg³a ponownemu rozpuszczeniu i wytr¹ceniu, zastêpuj¹c
w efekcie romboedry dolomitu. Rozpuszczalnoœæ SiO2

zale¿y przede wszystkim od pH œrodowiska i temperatury
(Knauss & Wolery, 1988). Wytr¹canie SiO2 mo¿e zacho-
dziæ pod wp³ywem spadku temperatury roztworów lub
spadku pH poni¿ej 7.

Do zapocz¹tkowania procesu dolomityzacji osadu
wêglanowego niezbêdne jest istnienie mechanizmu uru-
chamiaj¹cego ci¹g³y przep³yw roztworu dolomity-
zuj¹cego. W przedstawionym schemacie rolê tê odegra³a
strefa mieszania wód morskich i meteorycznych w
po³¹czeniu ze wzglêdnie podwy¿szon¹ (oko³o 60oC) tem-
peratur¹. Podwy¿szona temperatura zwi¹zana by³a praw-
dopodobnie ze stopniem geotermicznym w chwili
pogrzebania osadu. �ród³em jonów Mg2+ by³a woda mor-
ska. Pomimo, ¿e woda morska jest najwiêkszym i podsta-
wowym Ÿród³em Mg (Land, 1985) problem pochodzenia
jonów Mg2+ nie jest ostatecznie rozwi¹zany. Przyk³adowo,
Ÿród³em jonów magnezu dla równowiekowych, wczesno-
diagenetycznych dolomitów z obszaru Lochen (Swabian
Alb) utworzonych, podobnie jak badane dolomity, w
warunkach p³ytkiego pogrzebania by³y roztwory porowe o
sk³adzie podobnym do wody morskiej (Reinhold, 1997
[In:] Matyszkiewicz, 1997).

Podsumowanie

Podsumowuj¹c dane uzyskane w wyniku badañ
w³asnych oraz na podstawie analizy bogatej literatury
rodzimej i œwiatowej mo¿na przyj¹æ, ¿e dolomityzacja

wapieni górnej jury z okolic Krakowa nast¹pi³a w strefie
mieszania wód morskich i meteorycznych (model dolomi-
tyzacji w strefie mieszania wód, tzw. model Dorag), w œro-
dowisku utleniaj¹cym, w warunkach p³ytkiego
pogrzebania.

Temperatura roztworu dolomityzuj¹cego by³a rzêdu
60oC.

�ród³em jonów Mg2+, niezbêdnych do zapocz¹tkowa-
nia procesów dolomityzacji by³a woda morska.

Proces dolomityzacji rozpocz¹³ siê po zasypaniu ³awi-
cy wêglanowej, ale jeszcze przed spêkaniem i ca³kowitym
scementowaniem osadu wêglanowego. Sugeruje to dolo-
mityzacjê wczesnodiagenetyczn¹. Czas tworzenia dolomi-
tów zamyka siê w przedziale: najwy¿sza jura–kreda.

W toku badañ zaobserwowano przejawy procesów:
rekrystalizacji, dedolomityzacji i sylifikacji. Kr¹¿¹ce w
osadzie wêglanowym roztwory mieszane meteorycz-
no-morskie o wzglêdnie podwy¿szonej temperaturze dolo-
mityzowa³y otaczaj¹ce wapienie i równoczeœnie
zapocz¹tkowa³y proces rekrystalizacji. Ponadto, hydroter-
malne, zasadowe roztwory dolomityzuj¹ce uruchomi³y
pierwotn¹ krzemionkê, która przesz³a do roztworu, prze-
mieœci³a siê i zosta³a wytr¹cona w postaci kwarcu, chalce-
donu i opalu (1 etap sylifikacji).

Wynurzenie ³awicy wêglanowej, spadek temperatury
roztworów meteoryczno-morskich oraz prawdopodobne
zwiêkszenie w nich koncentracji jonów Ca2+ sta³o siê pod-
staw¹ do zapocz¹tkowania procesów dedolomityzacji i 2
etapu sylifikacji. Krzemionka uleg³a ponownemu rozpuszcze-
niu i wytraceniu, zastêpuj¹c w efekcie romboedry dolomitu.
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