Mineraly ilaste w procesach diagenezy
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Clay minerals in diagenetic processes

Summary. This paper presents current state of knowledge
about the role and the behaviour of clay minerals during
diagenesis. The diagenetic environments are classified as fluid-
and rock-dominated, and the latter are further divided, based
on their chemical complexity, into Si-Al, SI-Al-K and Si-Al-
K—Mg-Fe systems. The evolution of clay components is char-
acterized seperately in all these environments. The references
cited are mostly not classic but possibly recent, to help the
reader with further studies on his own.

Terminem ,,diageneza” okresla si¢ ten etap cyklu geo-
logicznego, ktéry nastepuje po utracie przez osady kontaktu
z wodami powierzchniowymi. Trwa on do czasu wejscia
osadéw w strefe temperatur i ci§nien charakterystycznych
dla metamorfizmu lub, w przypadku wezesniejszej inwersji
tektonicznej basenu, do czasu ponownego znalezienia si¢ W
strefie kontaktu z wodami powierzchniowymi (etap teloge-
nezy). W opisie proceséw diagenetycznych odroznia si¢
czesto wezesna czyli niskotemperaturowa diagenezg (early,
low-temperature) od glebokiej diagenezy (burial), ktéra ma
miejsce w temperaturach zdecydowanie wyzszych od
powierzchniowych (do temperatury rzedu 250°C, przyjmo-
wanej umownie jako granica metamorfizmu regionalnego).
Procesy glebokiej diagenezy wykazuja znaczne podobier-
stwo do proceséw hydrotermalnych, ktére zachodza w po-
dobnym zakresie temperatur ale na znacznie mniejszych
glebokosciach, pod wptywem wod termalnych zwiazanych
z wulkanizmem i plutonizmem.

Granice etapéw przemian postsedymentacyjnych sa
umowne i mato ostre. Stad nie zawsze klasyfikacja obser-
wowanych zjawisk jest jednoznaczna.

Procesy diagenetyczne s natury fizycznej (kompakcja,
migracja wéd porowych) oraz chemicznej (rozpuszczanie i
krystalizacja mineraléw, wymiana jonowa, modyfikacja
sktadu i struktury istniejacych mineratéw). Z chemicznego
punktu widzenia diageneza polega na oddziatywaniu roz-
tworu porowego ze skala i dlatego Srodowiska diagenezy
dzieli sie na zdominowane przez roztwor ( systemy otwarte)
oraz zdominowane przez skale (systemy zamknigte). Czyste
piaskowce kwarcowe sa na ogdt przyktadem pierwszego
systemu, za$ ifowce sa najlepszym przyktadem systemu
zdominowanego przez skate.

W przypadku systeméw zdominowanych przez skate,
zasadnicze znaczenie dla przebiegu reakcji diagenetycznych
ma pierwotny sklad mineralny osadu, ktdry jest zalezny
przede wszystkim od sktadu mineralnego skat podlegajacych
wietrzeniu, od intensywnosci wietrzenia, od warunkéw sedy-
mentacji oraz od ewentualnej domieszki materialu pirokla-
stycznego. Sktad mineralny wyznacza proporcje giownych
pierwiastkéw, buduj acych mineraty ilaste: Si, Al, K, Fe, Mg.
Autor jest zdania, ze zjawiska diagenezy mineralow ilas-
tych w systemach zamknigtych najklarowniej porzadkuje
podziat na trzy Srodowiska geochemiczne, odpowiadajace
stopniu dojrzatosci osadéw klastycznych: Si-Al, Si-Al-K
i Si-Al-K-Mg-Fe.
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Przedstawiona klasyfikacja zastosowana jest ponizej do
systematycznego opisu reakcji diagenetycznych mineratow
ilastych. Poniewaz tekst ten ma petnic role wprowadzenia w
problematyke diagenezy mineratéw ilastych, z reguly nie sa
cytowane prace klasyczne, lecz publikacje mozliwie nowe,
co powinno utatwic¢ czytelnikowi prowadzenie dalszych
poszukiwan na wtasna reke.

Podstawowa technika badan mineratéw ilastych pozo-
staje rentgenografia. Kompletny i przejrzysty wyklad rentge-
nografi mineratéw ilastych przedstawili Moore i Reynolds
(1989).

Systemy zdominowane przez skate

Si-Al. Srodowiska geochemiczne tego typu reprezentuja
nieznaczna czes¢ masy skat osadowych. Sa to pogrzebane
kaolinitowe pokrywy wietrzeniowe i inne produkty wietrzenia
kaolinitowego. Charakterystycznym przyktadem sa tonsteiny,
znane z wielu basenéw weglowych réznego wieku (zob. mo-
nografia: Bohor & Triplehomn, 1993). Skaty tego typu zawie-
raja pierwotnie gléwnie mineraly ilaste grupy kaolinitu:
kaolinit, haloizyt, mineral mieszanopakietowy kaolinit/sme-
ktyt oraz czasami wodorotlenki glinu, alofan lub kwarc. Che-
miczna specyfika tego Srodowiska to deficyt potasu.

Diageneza skat kaolinowych nie jest zbyt dobrze pozna-
na, a najwazniejsza lieratura pochodzi z lat szes¢dziesiatych
i siedemdziesiatych (przeglad w: Kisch, 1983). W niekto-
rych pracach stwierdzano wzrost uporzadkowania struktury
kaolinitu na bardziej zaawansowanych etapach diagenezy.
W sytuacji braku jonéw K, Mg i Fe mineraty grupy kaolinitu
w skatach ilastych wystepuja az do progu metamorfizmu.
Na etapie glebokiej diagenezy stwierdza si¢ powszechnie
przechodzenie kaolinitu w dikit. W piaskowcach z diagene-
tycznym spoiwem kaolinitowym z Morza Péinocnego
Ehrenberg i in. (1993) wyznaczyli temperature tego przej-
§cia na 120°C oraz zilustrowali towarzyszaca przejsciu
politypowemu zmiang morfologii krysztatow. Jezeli to ozna-
czenie zostanie potwierdzone na innych materiatach, bedzie
mozliwe zastosowanie tej reakcji do celow paleotermometrii.
Zdaniem Ruiz Cruz i Moreno Real (1993) zmiana politypu
odbywa si¢ poprzez stadium mineratéw mieszanopakieto-
wych kaolinit/dikit.

Inne charakterystyczne produkty przeobrazed minera-
16w ilastych na etapie glebokiej diagenezy w sytuacji deficytu
K" to sudoit (chloryt di-trioktaedryczny, zob. Anceau, 1992)
oraz tosudyt (mineral mieszanopakietowy sudoit/smektyt). Na
etapie anchimetamorfizmu, w sasiedztwie wegli antracyto-
wych, znane jest wystepowanie illitu amonowego i paragonitu
Tub rektorytu (minerat mieszanopakietowy beidellit/paragonit)
jako produktéw przeobrazeri mineratéw grupy kaolinitu (Na z
wéd porowych, a NH, z diagenezy substancji organicznej —
zob. Sucha i in., 1994 i literatura cytowana). O ile minerat
kaolinowy nie ulegnie tego typu przeobrazeniom, w tempe-
raturze 240-270°C reaguje on z kwarcem tworzac pirofyllit
(Frey, 1987).

Si—Al-K. Jest to najczesciej spotykane i najdoktadniej
zbadane §rodowisko geochemiczne drobnoziarnistych skat
klastycznych. Typowy pierwotny sktad mineralny skat tego



typu to kwarc, skalenie, miki, dioktaedryczny smektyt lub
nieuporzadkowany illit/smektyt o >70% pakietéw smekty-
towych, kaolinit, trioktaedryczny chloryt, weglany i piryt.
Mineraty te sa produktami wietrzenia mechanicznego skat
starszych, produktami wietrzenia chemicznego (smektyt i
kaolinit) oraz wczesnej diagenezy (weglany i piryt).

Z uwagi na obfitos¢ detrytycznych mineratéw potaso-
wychoraz smektytu, diageneza tego typu skat zdominowana
Jest przez reakcje illityzacji smektytu, ktérej towarzyszy illity-
zacja kaolinitu. Produktem ubocznym illityzaciji smektytu jest
krystalizacja drobnych ilosci chlorytu zelazowego.

Reakcja illityzacji smektytu rozpoczyna sie na etapie
glebokiej diagenezy i osiaga stadium czystego illitu bez obja-
wéw pecznienia dopiero na granicy epimetamorfizmu. Na
etapie wczesnej diagenezy zaobserwowano w osadach dna
Atlantyku rekrystalizacje detrytycznego smektytu (Claueriin.,
1984 ), ale proces ten nie jest mierzalny metodami izotopowy-
mi w osadach o duzym tempie sedymentacji (Yeh & Eslin ger,
1986).

Illityzacja smektytu przebiega stopniowo poprzez sta-
dia mineratéw mieszanopakietowych illit/smektyt: nieupo-
rzadkowanych (okreslanych w literaturze angielskiej jako
random lub RO) do okoto 40% pakietéw smektytowych, o
uporzadkowaniu bliskiego zasiggu (IS, R0) do okoto 15 %S,
a nastepnie dalekiego zasiegu ( 1IS, R2; IIIS, R3). Stosunek
illit:smektyt (prezentowany zwykle jako udziat pakietow
smektytowych: %S) oraz uporzadkowanie jest funkcja roz-
ktadu grubosci tzw. czastek fundamentalnych, czyli pakie-
tow lub ich trwale przez potas zwiazanych zestawOw oraz
grubosci krysztaléw mieszanopakietowych (Srodof i in.,
1992). Nalezy podkresli¢, ze czastki fundamentalne nie
wystepuja w skatach indywidualnie, lecz jako elementy
krysztaléw mieszanopakietowych (Srodori i in., 1990).

Obecnos¢ indywidualnych pakietéw w krysztatach mani-
festuje si¢ na dyfraktogramach rentgenowskich jako mineral
nieuporzadkowany, dominacja czastek dwupakietowych
(2nm) — jako minerat typu R1, tréjpakietowych (3nm)— jako
R2itd. W niektdrych przypadkach — w procesie illityzacji —
zwigksza si¢ tylko grubos¢ czastek fundamentalnych (op.
cit.). W innych wzrost grubosci czastek odbywa sie réwno-
legle ze wzrostem wymiaréw w kierunkach a i b oraz zmie-
nia si¢ pokrdj czastek (Lanson & Champion, 1991; Sucha i
in., 1993).

W procesie diagenetycznej illityzacji nastepuje ewolu-
¢ja tréjwymiarowego uporzadkowania krysztaléw mieszano-
pakietowych, od struktury turbostratycznej, charakteryzujacej
wigkszos¢ smektytow, poprzez polityp 1Md, charakterystycz-
ny dla mineratéw mieszanopakietowych do 1M charaktery-
zujacego diagenetyczne illity (Reynolds, 1992). Na etapie
anchimetamorfizmu nastgpuje stopniowe przejscie 1M w 2M,
(zob. np. Yang & Hesse, 1991).

Illityzacji towarzyszy ewolucja sktadu chemicznego mi-
neratéw mieszanopakietowych: wzrost K i Al, spadek zawar-
tosci Si, Mg, Fe i kationéw wymiennych. Zawartosé K w
pakietach illitowych nie zmienia si¢ i wynosi 0,9/0,y(OH),
(Srodon i in., 1992).

Mechanizm illityzacji smektytu jest po dzis dzied przed-
miotem dyskusji. Z badari morfologii czastek fundamental-
nych wynika, ze zasadniczy mechanizm to jedno- lub
tréjwymiarowy wzrost czastek fundamentalnych. Ostatnio
poglad ten zostat potwierdzony przez bezposrednie datowa-
nie K-Ar czastek fundamentalnych: czastki cieisze okaza-
ty sie starsze (Clauer i Srodod, w przygotowaniu). Z

Przeglad Geologiczny, vol. 44, nr 6, 1996

najnowszych badar autora wynika, ze mechanizm wzrostu
jest odmienny od postulowanego wczesniej mechanizmu
Ostwalda (Eberl & Srodor, 1988). Pozostaje niejasne za-
chowanie sie pakietéw smektytowych: czy ulegajg one catko-
witemu rozpuszczeniu, Czy tez speiaja czgsciowo role
zarodkéw nukleacji czastek illitowych.

Z uwagi na ciagty charakter procesu illityzacji smektytu
W catym zakresie temperatur glebokiej diagenezy i anchi-
metamorfizmu, stopien illityzacji smektytu w skatach ilas-
tych jest najczesciej uzywanym mineralnym wskaznikiem
stopnia diagenezy. Gdy zawarto$é pakietow smektytowych
spada ponizej 10%, pomiar %S bywa zwykle niemozliwy i
Jest zastepowany przez tzw. wskaznik krystalicznosci illitu
(wskaznik Kublera), czyli szeroko$é poléwkowa refleksu
001 illitu (zob. Kisch, 1983). Wskaznik ten koreluje sie dosé
dobrze z %S, gdyz jest Kontrolowany w pierwszym rzedzie
przez grubos¢ krysztatéw illitu (Drits, Srodor Eberl, w
przygotowaniu).

Trwa spér wokét wykorzystywania stopnia illityzacji
smektytu jako paleotermometru. Spor dotyczy wytacznie
drobnoziarnistych skat klastycznych, ktére zawieraja po-
trzebna do illityzacji ilos¢ potasu w mineratach detrytycz-
nych. W przypadku przeciwnym, ktérego przyktadem
bywaja bentonity, reakcja illityzacji jest limitowana przez
kinetyke dyfuzji potasu wgtab warstwy bentonitu (Altaner i
in., 1984).

W przypadku tupkéw, czesé autoréw uwaza, ze %S
zalezy od kinetyki reakcji , a wiec Jest funkcja temperatury,
czasu i ewentualnie chemizmu roztworu porowego. W uzy-
ciu jest kilka réznych réwnar kinetycznych (zob. Huang i
in., 1993), przy pomocy ktérych prébuje si¢ modelowad
pomierzone profile illityzacji (procedura analogiczna do
modeli opartych na stopniu refleksyjnosci witrynitu).

Zdaniem innych autoréw (np. Pollastro, 1993; Srodoﬁ,
1995) reakcja illityzacji smektytu jest tak szybka, ze nie
zalezy praktycznie od czasu geologicznego i profil illityzacji
tupkéw reprezentuje stan bliski réwnowagi chemicznej,
osiagnietej w okresie oddziatywania maksymalnych paleo-
temperatur. Mozliwe jest wiec szacowanie maksymalnych
paleotemperatur na podstawie pomiaru %S (poczatek illityza-
cji: ok. 70°C, przejscie RO/R 1: ok. 120°C, przejscie R1/R1: ok.
165"C). Ta technika pozwolita na przyktad na oszacowanie
maksymalnych paleotemperatur na obecnym stropie karbonu
W niecce centralnej Gornoslaskiego Zaglebia Weglowego na
120-160"C (Srodon, 1995).

Datowanie maksymalnych paleotemperatur jest mozli-
we na podstawie pomiaréw K—Ar illitu/smektytu z bentoni-
tow. W przypadku tupkéw nie jest technicznie mozliwe
odseparowanie materiatu diagenetycznego od detrytyczne-
go (Clauer & Srodon, w przygotowaniu).

Towarzyszaca procesowi illityzacji smektytu w tupkach
illityzacja kaolinitu produkuje wprost illit 1M bez stadium
mineratéw mieszanopakietowych i zachodzi w szerokim
zakresie temperatur.

Wedlug szacunkéw geochemicznych, illit i smektyt sta-
nowig razem ok. 35% masy skat osadowych, wystepujac
gléwnie w osadach ilastych. Z uwagi na te mase, urozmai-
cony sktad chemiczny i wasnosci sorpcyjne, zainteresowa-
nie budza takze produkty uboczne reakcji illityzacji. Wiaze
si¢ z tareakcja objawy cementacji kwarcowej i weglanowej
W sasiadujacych piaskowcach (Gluyas & Coleman, 1991;
Lahann, 1980), a nawet geneze z16z metali.

Nie do korica wyjasniony pozostaje wzajemny wptyw
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illityzacji smektytu i diagenezy substancji organicznej. Pra-
ce eksperymentalne wskazuja zaréwno na wplyw minera-
16w ilastych na przebieg reakcji krakingu weglowodoréw
(Huizinga i in., 1987), jak i pozytywny wptyw anionéw
organicznych na szybkos¢ illityzacji na zasadzie buforowa-
nia roztworu w polu trwatosci illitu (Small, 1994). Podobny
efekt wywoluje obecnosé kalcytu (Small, 1995).

Obserwuje si¢ generalna korelacje stopnia illityzacji
smektytu w skatach ilastych z organicznymi wskaznikami
diagenezy, ale nie jest to korelacja jednoznaczna i w réznych
basenach przebiega bardzo réznie (Velde & Espitalie, 1989).
Zdaniem autora, gtéwna przyczyna rozbieznosci tkwi w tym,
ze reakcje dojrzewania kerogenu sa kontrolowane kinetycznie,
a wiec efekt zalezy od czasu geologicznego, natomiast w
przypadku illityzacji smektytu ta zalezno$¢ nie wystepuje.

Si—Al-K-Fe-Mg. To srodowisko geochemiczne spo-
tyka sie przede wszystkim w basenach wypetnionych
osadami wulkanoklastycznymi. Pierwotny skfad mineral-
ny tych skat to, oprécz mineratéw charakterystycznych dla
$rodowiska Si—-Al-K, takze sktadniki mniej odporne na wie-
trzenie, bogate w Mg i Fe: amfibole, pirokseny, szkliwo
wulkaniczne, okruchy skat wulkanicznych oraz smektyt
trioktaedryczny, bedacy produktem wietrzenia skfadnikéw
maficznych. Na etapie wczesnej diagenezy nastepuje dalszy
rozklad sktadnikéw maficznych i krystalizacja smektytu trio-
ktaedrycznego obok dioktaedrycznego. W nieco wyzszych
temperaturach nastgpuje chlorytyzacja smektytu trioktae-
drycznego, przebiegajaca poprzez stadia nieuporzadkowa-
nych mineraléw mieszanopakietowych smektyt/chloryt,
korensytu oraz chlorytu peczniejacego, réwnolegle z illity-
zacja smektytu dioktaedrycznego (Chang i in., 1986; Wal-
ker, 1993). Krystalizuje takze zeolit laumontyt, za$ o ile
obecny jest detrytyczny kaolinit, ulega on chlorytyzacji.
Chlorytyzacja smektytu jest procesem skomplikowanym
i nie do koca w szczegdétach poznanym. Charakterysty-
czne jest wspotwystgpowanie kilku cztondw tego szeregu
w tej samej probee (Inoue & Utada, 1991; Jiang & Peacor,
1994). Korensyt pojawia si¢ zwykle okoto 100°C. Podo-
bnie jak w przypadku szeregu smektyt-illit, ewolucje¢
mineraléw chlorytowych na etapie najgtebszej diagenezy
i anchimetamorfizmu §ledzi si¢ przy pomocy wskaznika
krystalicznosci analogicznego do wskaZnika Kublera (np.
Yang & Hesse, 1991). Chlorytyzacji towarzysza zmiany
morfologii krysztatéw oraz chemizmu: wzrost obsady
warstwy oktaedrycznej a spadek zawartosci Si i kation6w
wymiennych (Humphreys i in., 1994).

Mineraty szeregu smektyt—chloryt zawieraja z reguty
sporo Fe. Chloryt bedacy koficowym produktem tego pro-
cesu wykazuje czgsto znaczna zawartos¢ pakietow 7A (ser-
pentyn typu bertierynu), co przejawia si¢ wicksza
szerokoscia podstawowych reflekséw rentgenowskich nie-
parzystego rzedu w stosunku do parzystych (Hiller & Velde,
1992; Reynoldsiin., 1992). Ze wzrostem temperatury udziat
pakietéw 7A stopniowo maleje. Polityp chlorytéw diagene-
tycznych tego typu to pierwotnie Ib, ktéry wzraz ze wzro-
stem temperatury przechodzi w IIb. Reakcja ta zachodzi w
réznych typach skat w réznych temperaturach <200°C (Wal-
ker, 1993). Réwniez diagenetyczna ewolucja chemizmu
chlorytéw znajduje tylko ograniczone zastosowanie w
paleotermometrii (de Caritat i in., 1993).

Drugim Srodowiskiem w ktérym wystepuja chloryty
zelaziste sa skaty facji oolitowych osadéw zelazistych (iron-
stones) tworzace si¢ w obszarach tropikalnych, w strefie
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mieszania wod morskich i ladowych. Mineratem pierwot-
nym w tych srodowiskach jest prawdopodobnie 7A bertie-
ryn, ktéry w procesie giebokiej diagenezy przechodzi
stopniowo w 14A szamozyt poprzez stadia mineratéw mie-
szanopakietowych. Procesowi temu towarzyszy ewolucja
morfologii i politypu od Ib do IIb (Hiller, 1994).

W procesach diagenetycznych krystalizuja takze chlo-
ryty magnezowe, w przypadku znacznej przewagi Mg nad
Fe lub w warunkach utleniajacych (zelazo w chlorytach jest
dwuwarto$ciowe). Takie warunki geochemiczne speniaja
facje ewaporatowe. Powstanie chlorytu jest interpretowane
jako diagenetyczna chlorytyzacja trioktaedrycznego sme-
ktytu, przebiegajaca przez posrednia faze korensytu (Bodine
& Madsen, 1987). Skadinad wiadomo, ze trioktaedryczny
smektyt tworzy sie w osadach stonych jezior i juz w osadzie
dennym ulega czesciowej chlorytyzacji (Jones & Weir,
1983). Ostatnio Hiller (1993) przedstawit hipoteze diagene-
tycznej krystalizacji chlorytu magnezowego i korensytu ja-
ko produktéw reakcji dolomitu z detrytycznymi mineratami
dioktaedrycznymi. Diagenetyczny chloryt magnezowy kry-
stalizuje od razu jako polityp IIb. Obecnos¢ autigenicznego
chlorytu magnezowego i korensytu wskazuje na maksymal-
ne paleotemperatury >100°C, podobnie jak w przypadku
diagenezy osadéw wulkanoklastycznych.

Systemy zdominowane przez roztwor

Ciagte horyzonty skat gruboklastycznych stanowia dro-
gi migracji roztworéw: zaréwno cieptych roztworéw dia-
genetycznych z glebi basenu, jak i wéd meteorycznych.
Reakcje diagenetyczne w takich skatach bywaja kontrolo-
wane giéwnie przez chemizm i termike tych wedrujacych
wod. Wyjatkowo klarowny przypadek migracji cieptych
wad z glebi basenu, powodujacych strefowa illityzacje sme-
ktytu i krystalizacje chlorytu udokumentowali mineralogi-
cznie i izotopowo (Whitney & Northrop, 1987). Hiller
(1994) powiazat obecnos¢ chlorytu magnezowego w pia-
skowcach eolicznych z inwazja solanek z towarzyszacych
piaskowcom ewaporatow.

Podobnie jest thumaczona geneza illitéw widknistych z
piaskowcdéw czerwonego spagowca, ktorych skiad izotopow
tlenu wskazuje na krystalizacje ze skoncentrowanej wody mor-
skiej (Ziegler i in., 1994). Analizy punktowe wspétwystepuja-
cych w spoiwie piaskowcow krysztatéw illitéw i chlorytow
wskazuja, ze pozostaja one w réwnowadze termodynamicznej
i podlegaja w procesie diagenezy modyfikacji w drodze rozpu-
szczania irekrystalizacji (Jahren & Aagaard, 1992). W zwiazku
z powyzszym, pomierzony wiek illitéw widknistych moze
byé mlodszy niz wiek pierwotnej krystalizacji. Illity autige-
niczne w piaskowcach krystalizuja zwykle kosztem kaolini-
tu i/lub skalenia, w szerokim zakresie temperatur, podobnie
jak w skatach ilastych.

Spoiwo kaolinitowe w piaskowcach jurajskich Morza
Potnocnego jest interpretowane przez wielu autoréw na
podstawie sktadu izotopéw stabilnych jako produkt krysta-
lizacji z wéd meteorycznych (zob. np. Mcaulay i in., 1994).
Zgodnie z przyjeta na wstepie terminologia, kaolinit ten jest
produktem telogenezy.

W ostatnich latach przeprowadzono wiele eksperymen-
t6w hydrotermalnych nad wzrostem spoiw kaolinitowych i
illitowych w piaskowcach arkozowych. Odtworzono labo-
ratoryjnie tekstury charakterystyczne dla tych spoiw oraz
charakterystyczne pokroje krysztatéw (Huang i in., 1986;



Small, 1993). Rozpoznano kilka mechanizméw, ktére fawo-
ryzuja illityzacje, czyli utrzymuja sktad chemiczny roztworu w
polu trwatosci illitu. :

W systemach czysto krzemianowych decyduje o tym
buforowanie roztworu utrzymywanie optymalnego stosun-
ku aktywnosci K'/H") przez krzemiany: hydroliza skalenia w
przypadku roztworéw kwasnych lub rozpuszczanie kaolinitu
w roztworach alkalicznych. Buforowanie takie jest skutecz-
ne, gdy stosunek roztwér/skata w reaktorze czyli szybkosé
przeptywu wéd w warunkach naturalnych jest mata w sto-
sunku do szybkosci reakcji roztwér/skata w danej tempera-
turze. Przy wigkszych wartosciach, kosztem skalenia
krystalizuje kaolinit (Huang i in., 1986). Role buforéw od-
grywac moga takze kwasy organiczne i kalcyt. Illityzacja w
tak buforowanych roztworach przebiega o kilka rzedéw
wielkosci szybciej niz w systemach czysto krzemianowych
(Small, 1994, 1995). Stwierdzenie to stawia pod znakiem
zapytania dotychczasowe kinetyczne, modele illityzacji
smektytu, oparte na parametrach kinetycznych, ktére zosta-
ty oszacowane na podstawie eksperymentéw z ukladami
krzemianowymi.

Zakonczenie

Zastosowany w tym artykule schemat utatwit autorowi
stworzenie mozliwie klarownego obrazu zjawisk diagenezy
mineratéw ilastych. Nalezy jednak pamigtac, ze rzeczywi-
stos¢ jest zawsze bardziej skomplikowana. W szczegélnosci
niejasna pozostaje sprawa stopnia otwartosci réznych syste-
moéw diagenetycznych na réznych etapach diagenezy, co
oznacza, ze wiemy stosunkowo niewiele na temat bilanséw
geochemicznych réznych $rodowisk diagenetycznych: do
jakiego stopnia diageneza jest procesem izochemicznym, a
jaka role odgrywa transport jonéw, lokalny z warstwy do
warstwy oraz w skali basenu. Przebieg illityzacji smektytu,
czyli najwazniejszej z punktu widzenia bilansu mas reakcji
diagenetycznej, dopiero od niedawna Jest analizowany na
tle rekonstrukc;ji historii termicznej basenéw. Dokladne roz-
poznanie przebiegu illityzacji jako funkcji temperatury oraz
mechanizmu tej reakcji pokaze w Jakim stopniu illit/smektyt
moze stuzy¢ do rekonstrukcji wysokosci i wieku maksymal-
nych paleotemperatur.
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