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Wst~pny izotopowy bilans mas siarki w skalach maficznych zespolu 
ofiolitowego Sl~zy: slady metamorfizmu dna oceanicznego 

Mariusz o. J~drysek*, Anita Weber-Weller* 

Preliminary sulphur isotope mass balance in mafic rocks 
of Sl~za ophiolite complex: evidences for ocean floor 
metamorphism (SW Poland) 

Summary. Sulphur isotope ratios analysis has been carried 
out in mafic members (gabbros and amphibolites) of Sl~za 
Variscan Ophiolite Complex, SW Poland. The value in sulphi­
des (dominantly pyrite, chalcopyrite and pyrrhotite) and whole 
rock sulphur varies from -1.13 to 7.22%0. The total sulphur 
content in the whole rock ranges from less than 0.2 to over 
1.5%. The temperature calculated changes from 112 to 450°C. 
It has been shown that at least 4 to 23 % of sulphur in the whole 
system was of oceanic origin but a significant H2S (not S02) 
outgasing was also possible during crystallisation of the gabbro 
and sheeted dike basalts. 

Co kilkanascie lat, wraz z rozwojem technologii, przy­
chodzi moment, w ktorym korzystajqC z nowych narz~dzi 
badawczych mozna poddae krytycznej rewaluacji istniejqce 
poglqdy i zalozenia dotyczqce rozwoju geologicznego danego 
obszaru, jak i jego potencjalnych perspektyw zlozowych. 
WzgI~dnie nowym narz~dziem w badaniach zlozowych jest 
analiza stosunkow lekkich izotopow trwalych. Interpretacja 
wynikow analiz izotopowych opiera si~ zwykle na obserwacji 
przestrzennej lub czasowej zmiennosci skladu izotopowego 
poszczegolnych faz. Badania takie pozwalajq na charaktery­
styk~ genetycznq i dynarnicZllq substancji, srodowiska itd. 
Wykorzystywane jest zjawisko efektu izotopowego, polegajq­
ce mi~dzy innymi na tym, ze rome izotopy tego samego pier­
wiastka majq roznq sklonnose do reakcji chemicznych (w tym, 
ich pr~ose reakcji chemicznej, migracji i przejse fazowych Sq 
inne). Prowadzi to do zroznicowania stosunkow izotopowych w 
srodowisku. Wielkose i kierunek tego zroznicowania zaleZy od 
intensywnosci i charakteru procesow zachodzqcych w tym sro­
dowisku. Substancja moze bye identyfIkowana na podstawie 
skladu izotopowego, zaleznego od warunkow powstania, po­
chodzenia substratow oraz procesow i zjawisk modyfIkujqcych 
jej sklad izotopowy. Ostatecznie, kaZde irodlo substancji (na­
turalne czy sztuczne) ma swojq charakterystyk~ izotopowq 
zalezmt od wielu najdrobniejszych nawet czynnikow. Badania 
izotopowe pozwalajq wi~c odpowiedziee bardzo precyzyjnie 
na pytania 0 np. pochodzenie substancji, temperatur~ (i inne 
parametry fIzykochemiczne) jej powstania, warunki srodowi­
skowe towarzyszqce powstawaniu substancji, kierunki migra­
cji, przyczyny wzrostu lub spadku st~zenia substancji w 
srodowisku, bilans mas (ile substancji pozostalo, a ile ucieklo 
z ukladu). Jednoczesnie, rozne substancje powstale rowno­
czesnie w warunkach rownowagi izotopowej majq zwykle 
rozny sklad izotopowy. D latego tez, obrobka i analiza statysty­
czna danych izotopowych jest cz~sto niewykonalna lub prowa­
dzi do bl~dnych wnioskow. 

Dane uzyskane w oparciu 0 analizy izotopowe mogq 
umozliwie wydzielenie etapow rozwoju zespolu skalnego 
(historia ewolucji magmowej, sekwencja i charakter prze-
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obrazen endogeniczno-egzogenicznych), a na tym tle wy­
szczegolnienie etapow, ktore stanowily potencjalne fazy mine­
ralizacji zlozowej. Zgromadzone informacje powinny zezwolie 
na wyciqgni~ie wnioskow co do dalszych kierunkow poszuki­
wan uzytecznych mineralizacji oraz oszacowanie potencjalnego 
znaczenia zlozowego omawianej jednostki. W ten sposob osiqg­
ni~ty cel moze pozwolie na ograniczenie zakresu przyszlych 
rozpoznawczych badall geofuycznych, wiertniczych i zlozo­
wych, niewsp6lmiernie drogich w stosunku do badall izotopowo­
geochemicznych. Z drugiej strony, naleZy zdawae sobie spraw~ z 
tego, ze badania izotopowe nie majq na celu dokumentacji zloz, 
a jedynie wykrycie mechanizmow prowadzqcych do powstania 
zloz nakonkretnym obszarze i opracowanie tla dla ewentualnych 
przyszlych badall zlozowych. Przedmiotem tych wst~pnych ba­
dan Sq siarczki i siarka ogolna zawarta w skalach zespolu ofIoli­
towego Sl~zy. 

Obszar i cel badan 

Masyw Sl~zy, polozony na obszarze bloku przedsudec­
kiego, wraz z masywem Nowej Rudy, Szklar i Braszowic, 
nalezy do grupy ofiolitowych kompleksow maficzno-ultra­
maficznych otaczajqcych blok gnejsowy Gor Sowich (Ma­
jerowicz, 1979, 1984, 1989; Majerowicz & Pin, 1986, 1994; 
Pin i in., 1988). Badany rejonjest zlozonqjednostkq geolo­
gicznq, obejmujqcq grup~ gorskq Sl~zy, masyw Raduni, 
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Ryc. 1. Szkic geologiczny wybranego fragmentu zespolu ofiolito­
wego Sl~zy wraz z zaznaczonyrni strefarni poboru pr6bek 
Fig. 1. Geological sketch of selected part of the Sl~za ophiolite 
complex and sampling areas pointed 
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Wzgorza Oleszenskie oraz Wzgorza Kielczynskie. Masyw 
Raduni, Wzgorza Oleszenskie oraz Wzgorza Kielczynskie 
tworzq masyw Gogolow-Jordanow, ktory jest najwi~kszym 
masywem serpentynitowym na obszarze Polski, zajmujqc 
powierzchni~ okolo 90 km2 (Majerowicz & Pin, 1994). Od 
poludnia ofiolit Sl~zy graniczy z blokiem sowiogorskim, od 
ktorego oddzielony jest tektonicznie. Od zachodu przylega 
do niego masyw Strzegom-Sobotka. Granica ta ma chara­
kter intruzywny. Od polnocy i wschodu ze skalami ofiolitu 
Sl~zy graniczq paleozoiczne serie metamorficzne (fyllity, 
lupki lyszczykowe, metaszaroglazy, lupki krzernionkowe). 
Granica ta jest przykryta osadami kenozoicznyrni. 

Serpentynity masywu Gogolow-Jordanow odpowiadajq 
najnizszemu, ultramaficznemu czlonowi w modelu komple­
ksu ofiolitowego. Pierwotnymi skalami ultrazasadowymi byly 
glownie lherzolity i harzburgity, w mniejszym stopniu dunity 
i ortopiroksenity. Plutoniczny czlon maficzny jest wyksztalco­
ny w formie gabr, rniejscami z widocznymi strukturami kumu­
latowymi, budujqcych wi~kszq cz~sc Sl~zy. Wulkanity 
bazytowe Sq reprezentowane przez metadiabazy i metabazalty, 
tworzqce dajki oraz pokrywy lawowe. Skaly te budujq w 
rejonie Masywu Sl~zy wzgorza: Wiezyc~, Gozdnic~ i Stolnq. 
Skomplikowane, intruzywne kontakty pomi~dzy gabrami i 
metawulkanitami, wzajemne przenikanie obu typow skal, duza 
zmiennosc strukturalna (struktury afanitowe, srednio- i drob­
noziarniste, ofitowe, diabazowe, glomeroporfirowe) na prze­
strzeni kilkudziesi~ciu centymetrow oraz podobny sklad 
mineralny w strefie kontaktowej (amfibole, glownie homblen­
da aktynolitowa, plagioklazy, chloryty oraz mineraly grupy 
epidotu) wskazujq na komagmatyzm czlonu plutonicznego i 
wulkanicznego (Majerowicz, 1979). 

W rejonie Wiezycy Sq widoczne dajki utworzone przez 
wspomniane wyzej rozne odmiany amfibolitow. Powierzchnie 
graniczne pomi~dzy srednio- i drobnoziarnistymi amfibolitami 
zapadajq pod kqtem ok. 65° w kierunku p6lnocno-zachodnim. 
Podobnq orientacj~, ale nieco wi~kszy kqt upadu (75-80°), majq 
dajki amfibolitowe i metadiabazowe przecinajqce gabra, od­
slaniajqce si~ na wschodnim zboczu Skzy, na poludniowy 
zachod od Strzegomian Majerowicz, 1994). W rejonie Ku­
now a i na wschodnim zboczu Skzy Sq widoczne partie 
wczesniej skonsolidowanych metadiabaz6w, srednioziar­
nistego lub nawet gruboziarnistego metagabra, poprzecina­
ne afanitowym lub porfirowym amfibolitem, pochodzqcym 
z rnIodszych intruzji magmy. Cechy te Sq zbiezne z opisa­
nyrni przez Pedersena (1986) i przypisywanymi do strefy 
stropowej dna oceanicznego. W skazujq one rowniez na 
komagmatyzm czlonu wulkanicznego oraz plutonicznego. 

Komagmatyzm obu serii potwierdzajq badania geoche­
rniczne pierwiastkow sladowych, wykonane dla gabr i am­
fibolitow. (Majerowicz & Pin, 1986, 1994; Oliver i in., 
1993). Rozklad pierwiastkow sladowych znormalizowa­
nych do chondrytow wykazal toleitowy charakter magmy. 
Jej generowanie mialo miejsce najprawdopodobniej w sro­
dowisku grzbietu srodoceanicznego (MORB) lub w basenie 
zalukowym. Gabra w poblizu kontaktu z czlonem wulkani­
cznym oraz caly zespol skal budujqcych kompleks wulkani­
czny Sq przeobrazone w warunkach facji zielencowej oraz 
amfibolitowej (np. Majerowicz, 1979, 1989, 1994). 

Z analizy mezostrukturalnej orientacji struktur planar­
nych i linijnych wynioskowano, ze ofiolit Sl~zy znajduje si~ 
w pozycji odwroconej (J~drysek, 1985, 1992). Z badan tych 
wynika, ze procesom endogenicznym towarzyszyly de for­
macje plastyczne, w wyniku kt6rych powstaly 4 generacje 
faldow i foliacji (So, SI, S2, S3) oraz lokalnie widocznej 
foliacji zwiqzanej z dyslokacjami (S4). Procesom egzogeni-
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cznym towarzyszylo powstanie co najmniej 5 zespol6w 
wspomnianych struktur dyslokacyjnych (deformacje kru­
che) (J~drysek, 1985, 1992). Wspomniany autor (J~drysek, 
1985, 1992) swoje wnioski opad na analizie orientacji okolo 
5000 struktur planamych i linijnych obszaru masywu Gogo-
16w-Jordanow. W oparciu 0 por6wnawczq analiz~ mezo­
struktralnq do wczesniej datowanych masywow sudeckich, 
wiek "emplacement" ofiolitu Sl~zy okreSlono na nieznacz­
nie poprzedzajqcy intruzj~ granitowq Strzegom-Sobotka 
(J~drysek, 1985). P6iniejsze datowania izotopowe potwier­
dzily to przypuszczenie. Wiek konsolidacji gabr i amfiboli­
tow oznaczony zostal na podstawie datowania Sm-Nd na 
353±21 milionow lat (Pin i in., 1988). Datowanie cyrkon6w 
z gabra sl~zanskiego metodq V-Pb, wykonane przez Olivera 
(Oliver i in., 1993), dalo wiek 420±20 milionow lat. Ponadto 
analizy zawartosci w~gla w~glanowego, analizy stosunk6w 
izotopowych wodoru (8D) i tlenu (8 180 w grupach OH i calych 
mineralach) w serpentynitach i rodingitach (takZe inkluzjach 
fluidalnych) oraz w~gla (813C) i tlenu (8180) w w~glanach 
(magnezyt, dolomit, kalcyt, aragonit) zylowych i rozproszo­
nych w skalach serpentynitowych masywu Gogolow-Jorda­
now (G-J) pozwolily na zaproponowanie nast~pujqcego 
modelu rozwoju masywu G-J (kdrysek, 1985, 1989, 1995): 

- etap I - metamorfizm dna oceanicznego - migracja 
wody oceanicznej w stref~ maficznq oraz w stref~ ultramaficz­
nq poprzez systemrodingityzowanych dajek gabrowych. Niezna­
czna serpentynizacja antygorytowa. Wytrqcanie cz~sci siarczk6w 
szczegolnie w strefie skal maficznych (J~drysek & Weber -Weller, 
1997; Weber-Weller, 1997), oraz nieznacznej ilosci w~glanow 
rozproszonych w strefie skal ultramaficznych. Znaczny udzial 
siarki oceanicznej i dominujqcy udzial w~gla gomego plaszcza. 
Wysoki stosunek molowy wodalskala (W/R) w stropowych 
partiach ofiolitu i skrajnie niski w strefie ultramaficznej. Powsta­
nie larninacji So szczegolnie dobrze widocznej w strefie kumu­
latow ultramaficznych (Przekcz Tqpadla); 

- etap II - wbudowanie ofiolitu w skorup~ kontynen­
talnq, metamorfizm kontynentalny - serpentynizacja anty­
gorytowa i wytrqcanie w~glanow (rozproszonych w skale) 
z roztworow metamorficznych przesyconych endogenicz­
nym CO2 - ten typ metasomatyzmu dorninuje w masywie 
Jordanowa i slabiej si~ zaznacza w masywie Gogolowa. 
Znaczna cz~sc CO2, b~dqcego irodlem w~gla dla wytrqcania 
rozproszonego ofimagnezytu, pochodzilaz pierwotnej skaly 
ultramaficznej (synserpentynizacyjna dekrepitacja inkluzji 
fluidalnych w oliwinach i piroksenach). Wi~kszosc rozpro­
szonego magnezytu wytrqcila si~ w temperaturach wy­
zszych niz 190°C. Etap ten mogl przyczynic si~ do 
spotykanej obecnie mineralizacji, w tym nagromadzenia 
metali szlachetnych w cz~sciach 0 najnizszym stosunku 
W IR oraz najnizszej serpentynizacji antygorytowej II etapu; 

-- etap III - serpentynizacja (glownie chryzotylowa) i 
ewentualna mineralizacja magnezytowa w warunkach hy­
drotermalnych zwiqzanych z intruzjq granitowq (relatywnie 
male znacznie) - rozwoj faldow i powierzchni foliacji S3, 
liczne sp~kania w strefie kontaktu z masywem granitowym; 

- etap IV - rozwoj niepenetratywnej foliacji S4, oraz 
licznych luster tektonicznych (5-6 generacji) - szczegolnie 
widoczne w cz~sciach marginalnych masywu (np. wies 
Przemilow), serpentynizacja lizardytowa egzogeniczna­
wytrqcanie aragonitu i magnezytu zylowego z roztwor6w 
meteorycznych przesyconych atmosferycznym i biogenicz­
nym CO2, cz~sciowo pochodzqcym z utleniania metanu bio­
genicznego. Wytrqcanie z roztwor6w meteorycznych w 
warunkach "powierzchniowych" nieznacznej ilosci rozproszo­
nych w~glan6w (w~giel pochodzenia egzogenicznego i endo-
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genicznego z inkluzji fluidalnych w piroksenach 
i oliwinach). 

Tab. 1. Zestawienie wynik6w oznaczen st~zenia siarki w skale oraz analiz 
izotopowych siarki w siarczkach i calej skale. 

Nr 834
SCDT Siarka 834

SCDT 
Model oparty na analizach izotopowych wodo­

ru, wt(gla i tlenu, wymaga istotnego uzupelnienia 
opartego na analizie izotopowej siarki. Najdogod­
niejszym obiektem badan Sq mineraly siarczkowe. 
W stropowej czt(sci kompleksu gabrowego oraz w 
rejonie kontaktu gabr i amfibolitow wystt(puje strefa 
mineralizacji tytanowo-wanadowej, tworzqca roz­
legly pas przez wschodnie zbocze Slt(zy do Strze­
gomian i kontynuujqca sit( dalej w kierunku 
polnocno-wschodnim do Kunowa. Glownymi mi­
neralami rudnymi tej strefy Sq mineraly tlenkowe 
(ilmenit, magnetyt, ilmenomagnetyt, hematyt), lecz 
podrzt(dnie pod wzglt(dem ilosciowym wystt(pujq 
siarczki (pirotyn, piryt, chalkopiryt, markasyt, ko­
welin, sfaleryt, arsenopiryt). Strefa ta, dose doklad­
nie rozpoznana badaniami geologicznymi i 
mineralogicznymi (Jamrozik, 1989; NiSkiewicz, 
1989, 1993; NiSkiewicz & Siemiqtkowski, 1993) 
oraz teledetekcyjnymi (Solecki, 1989), tworzy silnq 
anomalk magnetycznq (Cholewicka-Meysner i in., 
1989; Jamrozikiin., 1989). Celemprzedstawionych 
badan jest rozwazenie ewolucji tworzenia minerali­
zacji siarczkowej oraz wykazanie pochodzenia siar­
ki przy probie obliczenia udzialu poszczegolnych 
irodel siarki w calym bilansie tego pierwiastka w 
skalach maficznych ofiolitu Slt(zy. 

prob- Mineral Lokalizacja Skala siarczkow og. [wt% calej 
IQ [%0] wag] skaly [%0] 

1 pirotyn Wiezyca amfibolit -1,13 1,58 6,53 

2 pirotyn Wiezyca amfibolit -0,63 n.a. n.a. 

3 pirotyn Wiezyca amfibolit 2,35 0,66 7,39 

4 pirotyn Wiezyca amfibo1it 1,38 1,51 7,69 

5 chalkopiryt Wiezyca amfibolit 1,66 n.a. n.a. 

6 pirotyn Wiezyca amfibolit 4,23 n.a. n.a. 

7 piryt E zbocze SI~zy metagabro -0,25 0,37 ll.a. 

8 piryt E zbocze Sl~zy metagabro 6,39 0,67 7,22 

9 piryt E zbocze SI~zy metagabro 4,20 0,44 5,06 

10 piryt E zbocze Sl~zy metagabro -0,88 0,26 3,36 

11 piryt E zbocze Sl~zy metagabro 0,77 0,27 5,10 

12 piryt E zbocze Sl~zy metagabro -1,18 n.a n.a. 

13 piryt E zbocze Sl~zy metagabro 0,43 0,43 n.a. 

14 b. s. E zbocze SI~zy metagabro n.a. 0,09 n.a. 

15 b.s . S-E zbocze Sl~zy metagabro n.a. 0,07 n.a. 

16 b.s. przel. T~padla serpentynit ll .a. 0,16 ll.a. 

17 b.s. przel. T~padla serpentynit n.a. 0,11 n.a. 

18 b.s. przel. T~padla serpentynit n.a. 0,16 ll .a. 

19 b.s . przel. T~padla serpentynit ll .a. 0,17 n.a. 

20 piryt Kun6w metagabro 2,32 n.a. n.a. 

21 piryt Kun6w metagabro 0,26 n.a. n.a. 

22 chalkopiryt Kun6w metagabro 3,30 n.a. n.a. 

23 piryt Kun6w metagabro 1,50 n.a. n.a. 

Metodyka badan 24 Ipiryt Kun6w metagabro 1,48 n.a. n.a. 

Separacja mineral6w siarczkowych. Pr6bki skal 
ll .a. - nie analizowano, b.s. - brak siarczk6w 

z mineralizacj'! siarczkow,! skruszono i przesiano na 
kolumnie sit. Po plukaniu na misce separacyjnej, wzbogaceniu przy 
pomocy magnesu sztabkowego, elektromagnesu oraz separacji 
r~cznej pod lup,! binokulam,! uzyskano koncentraty mineral6w 
siarczkowych, kt6rych czystosc sprawdzano, wykonuj'!c rentgeno­
wskie dyfraktogramy proszkowe. 

Chemiczna ekstrakcja siarki ze skal. W celu oznaczenia zawar­
tosci procentowej siarki og6lnej w skale, pr6bki skal poddano stapianiu 
utleniaj,!cemu z rnieszanin,! N a2C03 i KN03 w temperaturze 11 OO°e. 
Siark~ str,!cono w postaci siarczanu barn, kt6ry zostal wykorzystany 
r6wniez do analizy izotopowej siarki og6lnej. 

Preparatyka i analiza izotopowa siarki. Celem preparatyki 
bylo przeprowadzenie calej siarki z mineral6w siarczkowych oraz 
z siarczanu barn do postaci dwutlenku siarki S02. lako substancj~ 
utleniaj,!q dla siarczk6w zastosowano czerwony tlenek miedzi, 
CU20, natorniast w preparatyce siarczanu barn zastosowano fosfo­
ryn sodu (N aP03). Reakcj~ przeprowadzano w temperaturze okolo 
900°e. Do oczyszczania i rozdzielania substancji gazowych wykorzy­
stano ciekly azot oraz rnieszanin~ suchego lodu i etanolu. Preparatyk~ 
przeprowadzano w warunkach pr6zni rz~du 10-3 mbar. Wyniki analiz 
izotopowych zostaly przeliczone na wartosci 834S w odniesieniu do 
rni~dzynarodowego wzorca CDT i wyraZone w prornilach. 

Wyniki badan 

Wyniki analiz 

Wyniki analiz izotopowych siarki wraz z lokalizacjq 
miejsca oprobowania, wyszczegolnieniem wyseparowa­
nych mineralow siarczkowych, oraz wynikami analiz za­
wartosci procentowej siarki zestawiono w tab. 1. 

Wartose ()34S pirytu z gabr ze strefy kontaktowej gabra 
i amfibolitow w rejonie wschodniego zbocza Slt(zy miesci 
sit( w dose szerokim przedziale od -1,18%0 do 6,39%0, 
natomiast w rejonie Kunowa waha sit( od 0,26%0 do 2,32%0. 

Z gabr z rejonu Kunowa w jednej probce udalo sit( wykonae 
analizt( skladu izotopowego siarki z chalkopirytu. Uzyskano 
wartose ()34S rownq 3,30%0, najwyzszq wsrod analizowa­
nych mineralow siarczkowych z tego rejonu. W rejonie 
Wiezycy wartosci ()34S pirotynu z amfibolitow mieszczq sit( 
w przedziale od -1,13%0 do 4,23%0. Chalkopiryt z tych 
samych amfibolitow ma wartose ()34S rownq 1,08%0. 

Sklad izotopowy siarki z calej skaly w gabrach ze strefy 
kontaktowej z amfibolitami jest dose zblizony do skladu izo­
topowe.e0 siarczkow z tych skal. Rowniez dose wysokie war­
tosci ()3 S z calej skaly uzyskano w amfibolitach z Wiezycy. 

Rozpatrujqc rozklad przestrzenny zawartosci procento­
wej siarki, widae wyrainie, ze najbogatsze w siarkt( Sq 
amfibolity w rejonie Wiezycy (powyzej 1,5 %) oraz gabra 
ze strefy kontaktu z amfibolitami. Najmniejsze stt(zenie 
siarki zostalo stwierdzone w probce gruboziamistego gabra 
skzanskiego ze srodkowej czt(sci kompleksu gabrowego. 
Niewielka zawartose siarki (ponizej 0,2%) zostala rowniez 
stwierdzona w serpentynitach z masywu Gogolow-Jorda­
now w rejonie przelt(czy Tqpadla. 

Zaleznosci pomi~dzy skladem 
izotopowym siarki a st~zeniem siarki 

w skale 

Zaleznosci pomit(dzy skladem izotopowym siarki siarcz­
kowej, siarki z calej skaly oraz stt(zeniem siarki w skale zostaly 
przedstawione na czterech wykresach (ryc. 2-5). N a ryc. 2 jest 
widoczna wyrainie dodatnia korelacja pomit(dzy skladem izo­
topowym siarki pirytu a stt(zeniem siarki w skale, przy dose 
znacznym rozrzucie wartosci ()34S i stosunkowo niewielkiej 
zmiennosci zawartosci siarki. W zrostowi zawartosci siarki 0 
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ok. 0,4% towarzyszy wzrost wartosci 834S 0 blisko 9%0. 
Rownanie prostej najlepszego dopasowania ma postac: 

l:S[%] = 0,045834 
S(piryl) + 0,32 [1] 

gdzie l:S[%] oznacza zawartosc siarki calkowitej w skale, 
natomiast 8 34

S(Piryl) oznacza sldad izotopowy siarki pirytu. 
Podobnq korelacj~ mozna zaobserwowac na wykresie 

zaleznosci skladu izotopowego siarki pirytu od sldadu izo­
topowego siarki z calej skaly (ryc. 3). Na wykresie jest 
widoczny duzy rozrzut wartosci 834S pirytu w porownaniu 
z rozrzutem wartosci 834S calej skaly. Prosta najlepszego 
dopasowania zdefiniowana jest rownaniem: 

834SCDT~;ryt) = 1,878
34

S cDT(l:S)- 7,079 [2] 
gdzie 83 

SCDT (IS) oznacza sldad izotopowy siarki calej 
skaly, natomiast 8 34

S CDT(p;ryt)oznacza sldad izotopowy siarki 
pirytu. 

Wraz ze wzrostem zawartosci procentowej siarki ogol­
nej rosnie rowniez wartosc 834S calej skaly (ryc. 4). Korela­
cja ta jest opisana rownaniem: 

l:S[%] = 0,1088
34

S - 0,15 [3] 

Inny charakter ma korelacj a pomi~dzy sldadem izotopo­
wym siarczkow wyst~pujqcych w amfibolitach w rejonie 
Wiezycy (ryc. 5). Jest to, z wyjqtkiemjednej probki chalko­
pirytu, wyhtcznie pirotyn. Na wykresie tym zaznaczajq sk 
wyrainie dwa trendy: silny wzrost wartosci 834

S pirytu wraz 
ze wzrostem zawartosci % siarki w gabrach oraz s~adek 
st~zenia siarki towarzyszqcy wzrostowi wartosci 8 4S w 
siarczkach z amfibolitow. 

Dyskusja 

Metodyka obliczania paleotemperatur 
krystalizacji par mineralow siarczkowych 

Pary mineralow siarczkowych udalo si~ uzyskac w 
dwoch probkach: w amfibolicie z Wiezycy (para pirotyn­
chalkopiryt) oraz w probce gabra ze strefy kontaktowej z 
amfibolitami w rejonie Kunowa (para piryt-chalkopiryt). 

Mozliwosc obliczania temperatur krystalizacji minera­
low w oparciu 0 dane izotopowe wynika z zaleznosci wspol­
czynnika frakcjonowania izotopowego od temperatury (np. 
Friedman & O'Neil, 1977). Ponizej zostala podanamatema­
tyczna procedura obliczania temperatury krystalizacji do­
wolnej pary mineralow siarczkowych, zastosowana dla 
pary pirotyn-chalkopiryt oraz piryt -chalkopiryt. Wyniki 
analiz izotopowych siarki dwoch mineralow siarczkowych 
z tej samej probki skaly mozna oznaczyc jako 8 34

S i i 8
34

S 2. 

Roznica obu delt, czyli wielkosc efektu izotopowego w 
uldadzie analizowanej pary mineralow, wynosi: 

11
34S2_i = 8 34

S2 - 8
34

S i [4] 

Aby obliczyc temperatur~ krystalizacji, nalezy znac 
wspolczynnik frakcjonowania izotopowego u dla danej pa­
ry mineralow. W arunkiem jego wlznaczenia jest znajomosc 
stosunku izotopow siarki (R = 3 S/2S) w obu mineralach. 
Wartosc R mozna wyznaczyc bezposrednio z analizy spe­
ktrometrycznej. Poniewaz wynik analizy izotopowej poda­
wany jest najcz~sciej w postaci wartosci delta (8), R dla obu 
mineralow nalezy wyznaczyc na podstawie wzoru: 

834SI=(~ - 1JX 103 oraz [5a] 
RCDT 

8
34

S2 =(~ - 1JX 10
3 

[5b] 
RCDT 
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gdzie Ri i R2 oznaczajq stosunek 34S/2S w obu minera­
lach, natomiast RCDT - stosunek 34S/32S we wzorcu CDT. 

Po podzieleniu obu stron rownan przez 103 oraz dodaniu 
1, wyrazenia majq postac: 

~= 8
34

SI +1 
RCDT 1000 

[6a] 

~= 8
34

S2 + 1 
RCDT 1000 

[6b] 

Wartosci Ri i R2 dla obu mnieralow wynoszq odpowie-
dnio: 

[7a] 

[7b] 

Wartosc RCDT zostala doldadnie wykalibrowana i wynosi 
45,004 . 10-3. Wspolczynnik frakcjonowania izotopowego 
siarki w pomi~dzy dwoma mineralami jest rowny (Friedman 
& O'Neil, 1977): 

RI 
UJ-2= -

R2 
[8] 

Temperatur~ krystalizacji pary mineralow nalezy obli­
czyc, wykorzystujqC rownanie krzywej frakcjonowania dla 
tych mineralow. Ma ono postac ogolnq: 

1000lnu = a(105T 2) [9] 

gdzie T oznacza temperatur~ wyraZonq w stopniach Kelvina, 
u jest wsp61czynnikiem zaleznym od rodzaju faz mineralnych. 

Temperatura wyznaczona na podstawie tego wyrazenia 
jest rowna: 

[10] 

[11] 

Wyniki obliczen paleotemperatury 
krystalizacji siarczkow 

Podstawq do obliczenia temperatury krystalizacji Sq 
rownania krzywych frakcjonowania izotopowego dla par 
mineralow piryt-chalkopiryt oraz pirotyn-chalkopiryt. Row­
nania te zostaly wyznaczone eksperymentalnie (Friedman & 
O'Neil,1977) i wraz z wynikami obliczen zestwione Sq w 
tab. 2. Przyj~te do obliczen symbole oznaczajq: 

834Spo - sldad izotopowy siarki pirotynu, 
834SChP - sldad izotopowy siarki chalkopirytu, 
834

Spy - sldad izotopowy siarki pirytu, 
1134Schp_po - wielkosc efektu izotopowego siarki w ulda­

dzie chalkopiryt-pirotyn, 
1134SchP_py - wielkosc efektu izotopowego siarki w ukla-

dzie chalkopiryt -pirr,t, 
Rpo - stosunek 4S/32S w pirotynie, 
R chp - stosunek 34S/32S w chalkopirycie, 
Rpy - stosunek 34S/2S w pirycie, 
Uchp-po - wspolczynnik frakcjonowania izotopowego 

siarki w ukladzie chalkopiryt-pirotyn, 
Uchp-py - wspolczynnik frakcjonowania izotopowego 

siarki w ukladzie chalkopiryt-piryt, 
Tchp-po - temperatura krystalizacji pary chalkopiryt -pirotyn, 
Tchp-py - temperatura krystalizacji pary chalkopiryt-piryt. 



Tab. 2. Wyniki obliezeri temperatury krystalizaeji par 
mineralow siarezkowyeh w oparciu 0 dane izotopowe 

Para chalkopiryt-pirotyn Para chalkopiryt-piryt 

'8
34

S chp [%0] 1,66 '8 34S chP [%0] 3,30 

'8 34Spo [%0] 1,38 '8
34

S py [%0] 0,26 

/).34Schp_Py [%0] 0,28 /).34SChP_Py [%0] 3,04 

Rpo 45 ,066.10-3 
Rchp 45,1530.10-3 

R chp 45,079.10-3 
Rpy 45,0162.10-3 

CXchp-po 1,000288 CXchp-py 1,003039 

r6wnanie r6wnanie l000lna= 1000lna= 
krzywej krzywej 1,5(105r ) 4,5(l05T2 
frakcjonowania frakcjonowan 

ia 

T chp-po [oK] 721,8 TchD-DV (K] 385,1 

Meehanizm formawania si~ skladu 
izotopwego siarki w siare~kaeh skal 

mafieznyeh ofiolitu Sl~zy 

Warunki utleniaj~ce - odgazowanie S02 z magmy. 
Odgazowanie magmy jest zjawiskiem bardzo powszech­
nym i zachodzi najcz~sciej w wyniku spadku cisnienia, 
przede wszystkim podczas przemieszczania si~ magmy w 
wyzsze partie skorupy ziemskiej (Nielsen, 197~; Ohmoto, 
1972, 1986;Ohmoto&Rye, 1979;Sasaki, 1969;Zak, 1990). 
Rodzaj i sklad substancji gazowych, kt6re S,! uwalniane z 
magmy, zalezy od pH oraz cisnienia parcjalnego tlenu /02 .. 

W przypadku pirytu ze strefy kontaktowej gabra i amfi­
bolit6w obserwowany wzrost st~zenia izotopu 34S mozna 
mi~dzy innymi wytlumaczyc ucieczk,! S02. W warunkach 
r6wnowagi izotopowej, dwutlenek siarki jest izotopowo 
ci~zszy od siarki wyst~puj,!cej na nizszych stopniach utle­
nienia i wi,!z,!cej si~ w mineraly siarczkowe. Ubytek S02 
b~dzie zatem powodowac z jednej strony spadek st~zenia 
siarki w magmie, z drugiej natomiast zubozenie w izotop 34S 
siarki pozostalej w magmie. 

U cieczka substancji lotnych z magmy lub z roztwor6w 
hydrotermalnych zachodzi wyl,!cznie w warunkach ukladu 
otwartego. Proces odgazowania w takich warunkach mozna 

1,6 

-2 

strefa kontaktu gabr 
z amfibolitami 

(wschodnie zbocze Slt(zy) 

o 2 4 6 

8345 COT(piryt) (%0) 

• 

8 

Rye. 2. Zaleznosc skladu izotopowego siarki pirytu od zawartosci 
siarki og6lnej w gabrach 
Fig. 2. Correlation in the system of sulphur isotope composition 
in pyrite and total sulphur content in gabbros 
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opisac ilosciowo, posruguj,!c si~ modelem destylacji Rayleigha 
(Taylor, 1986). Zmiana skladu izotopowego danego pierwiastka 
w wyniku ucieczki substancji lotnej zawieraj,!cej ten pierwiastek, 
przebiega wedlug r6wnania (Taylor, 1986): 

8J - 8i = 1000(1-P--1) [12] 
gdzie F jest frakcj,! substancji pozostalej w stopie (roz­

tworze), a oznacza wsp6lczynnik frakcjonowania izotopo­
wego pomkdzy stopem a substancj'! lotn,!, natomiast 8i 

oraz &- oznaczaj'! opdpowiednio pocz'!tkowy i koncowy sklad 
izotopowy danego pierwiastka przed i po odgazowaniu. 

Tak,! pr6b~ obliczenia frakcji F, a zatem i okreslenia, ile 
siarki w postaci S02 moglo uciec z ukladu, mozna przepro­
wadzic dla ukladu S02-S2-dla gabr ze strefy kontaktowej z 
amfibolitami. Poniewaz stosowany w obliczeniach wsp61-
czynnik frakcjonowania izotopowego a zalezy m.in. od 
temperatury, obliczenia nalezy przeprowadzic dla temperatury 
krystalizacji pary dw6ch minera16w siarczkowych. Mozna tu 
wykorzystac wyznaczonq temperatur~ 112°C dla pary piryt­
chalkopiryt z rejonu Kunowa. Piryt ze wschodniego zbocza 
Skzy, jak r6wniez analizowane mineraly siarczkowe z Kuno­
wa, wyst~puj,! w bardzo podobnych pod wzgl~dem petrogra­
ficznym, silnie zmienionych gabrach w strefie rozpoznanej 
przez Majerowicza (1984) jako stropowa strefa maficznego 
czlonu ofiolitu. Mozna wi~c zaiozyc, ze podobne procesy 
doprowadzily do powstania mineralizacji siarczk<;wej zar6w­
no w rejonie Kunowa, jak i wschodniego zbocza Skzy. 

Przyjmujqc korelacj~ widoczn,! na ryc. 2 za izotoEowy 
zapis ucieczki S02, nalezy uznac najwyzsz'! wartosc 8 4S za 
pocz'!tkowy (przed odgazowaniem), natomiast najnizsz,! za 
koncowy (po odgazowaniu) sklad izotopowy siarki. Poslu­
guj'!c si~ oznaczeniami ze wzoru [12] otrzymujemy: 

8J = -0,88%0 
8i = 6,39%0. 

W ukladzie S02-S2- w temperaturze 112°C efekt izoto­
powy wyrazony jako 1000 lna wynosi 36%0, co oznacza, ze 
wsp6lczynnik frakcjonowania, a pomi~dzy tymi fazami 

8 

6 
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Rye. 3. Zaleznosc skladu izotopowego siarki calej skaly od skladu 
izotopowego siarki pirytu w gabrach 
Fig. 3. Correlation in the system of sulphur isotope composition 
in whole rock and sulphur isotope composition in pyrite in gabbros 
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siarki jest rowny 1,036. Po wyznaczeniu z rownania [12] F 
otrzymano: 

[13] 

[14] 

Po podstawieniu wartosci a oraz Of i 0; obliczono, ze F 
= 0,816. Z obliczen dla rozpatrywanego, lecz niekoniecznie 
prawdziwego, modelu odgazowania wynika, ze w tempera­
turze 112°C z uldadu ucieldoby blisko 20% siarki w postaci 
S02. Przyj~ty przedzial skrajnych wartosci 034S jest prze­
dzialem minimalnym, poniewaz istnieje prawdopodobien­
stwo, ze ewentualne wykonanie wi~kszej liczby analiz 
izotopowych siarki moze dae wartosci 034S mieszczqce si~ 
poza tym zakresem, tzn. wyzsze lub nizsze od otrzymanych 
dotychczas i podanych w tabeli 1 wartosci skrajnych. 
. Przeciw modelowi odgazowania przemawia fakt, ze przy­
J~ta poczqtkowa wartose 0; rowna 6 39%0 miesci sip poza 

34 ", y 

zakresem 0 S ( -3 do 3%0) typowym dla siarki pochodzenia 
magmowego. Stqd mozna sqdzie, ze wzrost st~zenia izotopu 
34S , towarzyszqcy wzrostowi zawartosci siarki w gabrach w 
~obliZu ich kontaktu z amfibolitami, zwiqzany jest z zupelnie 
mnym procesem niZ odgazowanie S02 (l~sek & Weber­
WeBer, 1997), co jest przedmiotem dalszej dyskusji. 

Warunki redukcyjne - odgazowanie H2S z magmy. 
lezeli w uldadzie panujq warunki redukcyjne, to przy niskim 
pH (duze st~zenie jonow If) i/lub w obecnosci gazowego 
wodoru H 2, moze powstawae siarkowodor. Takie zjawisko 
moze zachodzie przy spadku temperatury oraz przy wzroscie 
cis~enia pary wodnej fHp. Tworzenie si~ siarkowodoru w 
takich warunkach ilustruje rownanie (Taylor, 1986): 

[15] 

Wynika z niego, ze siarkowodor moze wyst~powae w 
rownowadze z S02, ale proporcje ilosciowe H2S i S02 Sq 
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Rye. 4. Zaleznosc skladu izotopowego siarki calej skaly od st~ze­
nia siarki og6lnej w gabrach 
~ig. 4. Correlation in the system of sulphur isotope composition 
III whole rock and concentration of the total sulphur 
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zalezne od st~zenia wodoru. Im wi~ksze st~zenie wodoru, 
tym wi~cej powstaje siarkowodoru. 

Przy za~ozeniu, ze w rozpatrywanym uldadzie nastqpilo 
odgazowame H2S, nalezy uznae nizsze wartosci 034S pirytu 
za wartosci poczqtkowe (przed odgazowaniem), a wartosci 
~yzsze za ~oncowe (po ucieczce H2S z ukladu), poniewaz 
slark~wodor w warunkach rownowagi izotopowej jest za­
wsze lZ0tOpowo lZejszy od siarki pozostajqcej w uldadzie w 
postaci jonu S2-. Tok rozumowania przy zalozeniu takiego 
modelu odgazowania jest identyczny do toku rozumowania 
przyj~tego w obliczeniach dotyczqcych odgazowania S02, 
z tq roznicq, ze obliczenia te Sq przeprowadzane dla ukladu 
H2S-S2-. Podobnie, jak przy rozpatrywaniu modelu ucieczki 
S02, wykorzystano obliczonq w tej pracy temperatur~ kry­
staliza~ji pary piryt-chalkopiryt (l12°C). Z krzywej frakcjo­
nowama w tym uldadzie wynika, ze w temperaturze 112°C 
wspolczynnik frakcjonowania izotopowego Cl wynosi 
1,0098 (1000lna = 9,8 %0) (Friedman & O'Neil, 1977). 

Za Oi nalezy przyjqe najnizszq wartose 034S rownq -0,88, a za 
Ot najwyzszq wartose 034S rownq 6,39%0. Na podstawie wzoru 
[12] otrzymano wartose frakcji siarki pozostalej w ukladzie (F) 
rownq 0,436. Oznacza to ucieczk~ co najrnniej 56% siarki z 
ukl~d~ w. for:me siarkowodoru. Ze wzgl~u na podwyzszone 
st~zeme slarki w skale, proces odgazowania H2S wydaje si~ malo 
praw~opodobny, chociaZ nie mozna go definitywnie wykluczye 
w sWletle dodatniej korelacji pomi~dzy zawartosciq siarki ogol-

. ... 34 
neJ a st~zemem lZOtOPU S w gabrach. 

Kontaminacja pol~czona z asymilacj~. Zjawisko kon­
taminacji. polq~zonej z asyrnilacjq danego skladnika ma miejsce, 
gdy stop Jest medosycony tym sldadnikiem. W przypadku siarki 
proces ten ma cz~sto miejsce i jest mozliwy do obserwacji dzi~ki 
zmianom skladu izotopowego siarki w zastyglych intruzjach (np. 
Nielsen, 1979; Ohmoto, 1972, 1986; Ohmoto & Rye, 1979; 
Sasaki, 1.969; Zak'. 1990). Dose zaasyrnilowanej siarki zalezy od: 

1) plerwotneJ zawartosci tego pierwiastka w magmie i 
w otoczeniu intruzji, 

2) sldadu chemicznego stopu (rozpuszczalnose siarki 
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Rye. 5. Zaleznosc skladu izotopowego siarki siarczk6w od st~ze­
nia siarki og6lnej w gabrach i amfibolitach 
~ig. 5. ~orrelation in the system of sulphur isotope composition 
III sUlphldes and concentration of the total sulphur in gabbros and 
amphibolites 



jest wi~ksza w magmie 0 chemizmie zasadowym niz w 
magmach kwasnych), 

3) warunkow cisnienia i temperatury. 
W przypadku zespolu ofiolitowego Sl~zy, ktory uwaza­

ny jest za fragment poinopaleozoicznego dna oceanicznego, 
nalezy wzi(le pod uwag~ mozliwose asymilacji i redukcji 
jonu siarczanowego pochodz(lcego z wody oceanicznej, tym 
bardziej, ze wiele obserwacji petrologicznych przeprowa­
dzonych na tym terenie (J~drysek, 1985, 1989, 1995; J~dry­
sek & Sachanbinski, 1994; Majerowicz, 1994) wskazuje na 
mozliwose efektywnej migracji wody oceanicznej w obr~­
bie czlonu zarowno maficznego jak i ultramaficznego. W 
czasie geologicznym sklad izotopowy siarki oceanicznej 
ulegal zmianom. Na podstawie wielu analiz siarczanow 
roznego wieku, powstalych w wyniku procesow ewaporacji, 
opracowano krzYW(l zmiennosci skladu izotopowego siarki 
w oceanie swiatowym (np. Claypool i in., 1980). Dla okresu 
zastygania skal maficznych buduj(lcych obecnie zespol ofio­
litowy Sl~zy, mozna przyj(le wartose 834S(SOh= 24± 4%0. 

Siarczanowa siarka oceaniczna jest znacznie wzbogacona 
w izotop 34S w porownaniu z siarczkow(l siark<i pochodzenia 
magmowego, a zatem nawet niewielki wzrost s~zenia siarki w 
skale, spowodowany doplywem oceanicznego jonu siarczano­
wego, powoduje wzrost wartosci 834S calej skaly. W ten spo­
sob, roznym stopniem kontaminacji tym jonem mozna 
interpretowae korelacj~ widoczn(l na ryc. 1. St(ld, na podsta­
wie uzyskanych wynikow analiz izotopowych siarki z siar­
czkow i siarki ogolnej mozna przeprowadzie prob~ bilansu 
mas dla ukladu zamkni~tego i policzye udzial siarki siar­
czanowej w magmie, z ktorej powstaly skaly zespolu ofio­
litowego Sl~zy. Rownanie bilansu mas ma postae (Taylor, 
1986): 

834SLS = X834S1-+ (1 - X) 834SS0J- [16] 
UZlte we wzorze symbole oznaczaj(l: 
83 SLS- sklad izotopowy siarki z calej skaly, 
834S1~ sklad izotopowy siarki siarczkowej (zreduko-

wanej) , 
SsoJ=- sklad izotopowy siarki siarczanowej, 
X - ulamek molowy siarki siarczkowej, 
(l -X) - ulamek molowy siarki siarczanowej. 
Poniewaz przedzial niepewnosci przyj~tej wartosci 

834S(SOi-) oceanujest dose duzy (±4%0), obliczenia bilansu 
mas przeprowadzono dla srodka przedzialu oraz dla dwoch 
wartosci skrajnych. Wyniki obliczen, wykonanych dla czte­
rech prob gabra, S(l zestawione w tab. 3. 

Z przeprowadzonych obliczen wynika, ze proces mine­
ralizacji siarczkowej w zespole ofiolitowym Sl~zy mogl bye 

Tab. 3. Oszacowany minimalny udzial siarki magmowej 
i oceanicznej w gabrach ze strefy kontaktowej z amfibolita 

NfJ!Tobki 834t - 8
34

SLS 834Sso3- X X-I 

8 6,39 7,22 24 0,95 0,05 

8 6,39 7,22 20 0,94 0,06 

8 6,39 7,22 28 0,96 0,04 

9 4,2 5,06 28 0,96 0,04 

9 4,2 5,06 24 0,96 0,04 

9 4,2 5,06 20 0,95 0,05 

10 -0,88 3,36 28 0,85 0,15 

10 -0,88 3,36 20 0,79 0,21 

10 -0,88 3,36 24 0,83 0,17 

11 0,77 5,1 28 0,84 0,16 

11 0,77 5,1 24 0,81 0,19 

11 0,77 5,1 20 0,77 0,23 
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zwi(lzany z migracj(l woo morskich podczas metamorfizmu dna 
oceanicznego, przy czym udzial siarki oceanicznej w ogolnym 
bilansie siarki wynosi od ok. 4 do 23%. Za prawdopodobien­
stwem udziaru wody morskiej w formowaniu si~ mineralizacji 
siarczkowej ofiolitu Sl~zy przemawia dodatkowo fakt, ze wsrod 
uzyskanych wynikow tylko najnizsze wartosci 834S siarczkow S(l 
typowe dla siarki pochodzenia juwenilnego. 

Wykonane badania izotopowe siarki oraz powyzsze roz­
wazania wskazuj(l, ze proces powstawania mineralizacji 
siarczkowej w maficznym czlonie zespolu ofiolitowego Sk­
zy przebiegal w warunkach typowych dla ukladu otwartego 
i byl zwi(lzany z dostaw(l siarki przynajrnniej z dwoch 
irodel. Z uwagi na zbyt mal(l ilose danych powyzsze obli­
czenia mogly bye przeprowadzone jedynie w ramach mode­
lu ukladu zamkni~tego. Oznacza to w praktyce, ze udzial siarki 
morskiej jest zanizony. St(ld, na obecnym etapie wiedzy moma 
stwierdzie, ze tylko cz~se siarki pochodzi z macierzystej mag­
my toleitowej, z ktorej wykrystalizowaly skaly bazytowe ofio­
litu SI~Zy. Porownywalna cz~se siarki zostala dostarczona 
najprawdopodobniej w postacijonu siarczanowego, zawartego 
w wodzie oceanicznej, migruj(lcej poprzez tensyjne sp~kania 
w obr~bie skal budujqcych stref~ ryftu, w ktorej byly genero­
wane skaly poiniejszego zespolu ofiolitowego SI~Zy . Rozklad 
stosunkow st~zen siarki oceanicznej i magmowej z pewnosciq 
nie jest homogeniczny. Jon siarczanowy, dostajqc si~ w warun­
ki intensywnego wplywu fluidow pochodzenia magmowego i 
niskiego cisnienia parcjalnego tlenu, byl redukowany do 
siarki siarczkowej. Wartosci 834S mieszczqce si~ w prze­
dziale siarki magmowej, stwierdzone w niektorych prob­
kach sugerujq, ze proces migracji wody morskiej odbywal 
si~ w sposob bardzo niejednorodny i nie byl w stanie zmo­
dyfikowae skladu izotopowego siarki jednakowo w kazdej 
jednostce obj~tosci skaly (Weber-Weller, 1997). Potwier­
dzeniem tego Sq wyniki obliczen izotopowego bilansu mas 
(duze zroznicowanie udzialu siarki pochodzqcej z redukcji 
siarczanu) oraz obserwacje mikroskopowe, gdzie nawet w 
pojedynczych preparatach Sq widoczne wspolwyst~pujqce 
zespoly mineralne facji amfibolitowej oraz zielencowej, 
przy zaburzonej rownowadze facjalnej, przejawiajqcej si~ 

wspolwyst~powaniem faz mineralnych powstalych w roznym 
czasie i nie b~dqcych w rownowadze termodynamicznej. 

Na dostarczenie siarki z zewnqtrz wskazuje rowniez pod­
wyzszona zawartose siarki ogolnej w przeobrazonych gabrach 
i amfibolitach w strefie kontaktowej. Nie mozna jednak wyklu­
czye mozliwosci odgazowania H2S, ktore moglo miee miejsce 
przy erupcjach kolejnych pulsow magmy w strefie ryftu. NiSkie­
wicz (1989, 1993) wskazuje na prawdopodobienstwo udzialu 
roztworow pomagmowych zwiqzanych genetycznie z magmq 
granitoWq masywu Strzegom-Sobotka w tworzeniu si~ niekto­
rych mineralow siarczkowych. Badania skladu izotopowego siar­
ki, przeprowadzone w ramach niniejszej pracy oraz ich 
interpretacja, nie wykluczajq tego procesu. Trudno jednak osza­
cowae ewentualny udzial siarki przyniesionej przez roztwory 
pochodne magmy granitoidowej, poniewaZ jak dotychczas w 
skalach rejonu masywu Strzegom-Sobotka nie wykonano anaIiz 
zawartosci siarki, ani jej skladu izotopowego. Nie ma zatem na 
obecnym etapie badan mozliwosci ilosciowej analizy procesu 
sugerowanego przez NiSkiewicza (1989, 1993). 

Wsrod wynikow analiz izotopowych uwag~ zwracajq 
wysokie wartosci 834S siarki ogolnej w arnfibolitach z WieZycy 
(powyzej 6%0), przy duzo niZszych wartosciach 834S pirotynu i 
chalkopirytu (od -1,13 do 2,35%0). Jednoczesnie w skalach tych 
stwierdzono najwi~ksZ<l zawartosc siarki ogolnej. Amfibolity z 
WieZycy znajdujq si~ w przystropowej partii dzisiejszego ofiolitu 
SI~Zy i maj(l prawdopodobnie najwi~kszy udzial siarki siarczano-

1263 



Przeg[qd Geo[ogiczny, vo!. 45, nr 12, 1997 

wej. Potwierdza to intensywny metamorfizm typu metamor­
fizmu dnaoceanicznego,jaki towarzyszylfonnowaniu ~iy skal dna 
oceamcznego stanowi4cego obecnie zesp6l ofiolitowy SlyZy. 

Wnioski 

1. Wartosci 834S siarki siarczkowej, jak i siarki ogolnej, 
znacznie wykraczaj(! poza przedzial od -3 do 3%0, typowy 
dla siarki magmowej . 

2. W gabrach ze strefy kontaktowej z amfibolitami zaob­
serwowano dodatnie korelacje pomiydzy skladem izotopo­
wym siarki siarczkowej, skladem izotopowym siarki ogolnej 
oraz zawartosci(! siarki w skale. 

3. Badania skladu izotopowego siarki z par mineralow 
siarczkowych pozwolily na obliczenie temperatur krystali­
zacji: dla pary chalkopiryt-pirotyn z Wiezycy (ok. 450°C) 
oraz dla pary chalkopiryt-piryt z Kunowa (ok. 112°C). Taka 
geometria rozmieszczenia temperatur jest zgodna z pozycj(! 
tych wyst(!pien w sekwencji pseudostratygraficznej ofiolitu. 
Ewentualnakorekta obliczonych temperatur wymaga wykona­
nia analiz izotopowych siarki w mikroobszarze. 

4. Analiza zaleznosci pomiydzy wartosciami 834S siarki 
w siarczkach, siarki ogolnej oraz zawartosci(! siarki w skale 
dowiodla, ze siarka tworz(!ca mineralizacjy siarczkow(! ze­
spolu ofiolitowego Slyzy pochodzi co najmniej z dwoch 
irodel: magmowego i oceanicznego. JednakZe, istotnym 
procesem ksztaltuj(!cym sklad izotopowy siarki moglo bye 
takZe odgazowanie H2S. 

5. W swietle przyjytych uproszczonych zalozen dla 
ukladu zamkniytego i uznaniu otrzymanych rozrzutow tem­
peratury krystalizacji siarczkow, i ich skladu izotopowego 
jako reprezentatywnych (maksymalnych), w oparciu 0 izoto­
powy bilans mas obliczono, ze udzial siarki pochodzenia mor­
skiego w badanych gabrach i amfibolitach wynosi od ok. 4 do 
23%. Mineralizacja siarczkowa w maficznym czlonie ofiolitu 
SlyZy powstawala w warunkach ukladu otwartego i przypusz­
czalnie wiyksza ilose analiz poszerzylaby zakres wartosci 834S. 
St(!d, nalezy uznae, ze oszacowany udzial siarki oceanicznej w 
calym bilansie siarki w maficznym czlonie ofiolitu Slyzy wy­
nosi najprawdopodobniej wiycej niz 20%. 
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