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На 0<21ове изучения 75 признаков веществеНно-минералогического, 
структурного и тексrурного характера выявлены литологические разли
чия между двумя структу рно-фациальными зонами послетремадокского 
ордовика Балтийского эпиконтинентального бассейна в Северной и Сред
ней Прибалтике (Эстонская и Латвийская ССР). О<21овное внимание обра
щено на всестороннее изучение органогенно-обломочного материала с при
менением количественных методов. Выявленные литологические особен
ности карбонатных пород nослетремадокского ордовика позволяЮт 
рассматривать последние в качестве отложений, образованных преиму
щественно на умеренных (северная структурно-фациальная зона) и сред
них (осевая структурно-фациальная зона) глубинах ниже уровня (особе
нно в осевой зоне) постоянного активного действия волн. Выделено два 
основных этапа осадконакопления с четко различным набпоом литологи
ческих nризнаков. 
Рис. 11. Фототабл. 24. Табл. '7. Библ. <:11 назв. 

1904020000-189 
п--------- Заказное 26.3 

М9О2 (16)- 82 

©Академия наук ЭССР, 1982 

Вьmущено по заказу Академии наук Эстонской ССР 



Введение 

Карбонаmые породы ордовика Балтийского эпиконтинен
тального бассейна, относительно мало затронутые постседи
ментационными изменениями, уже более ста лет пользуются 
особым вниманием исследователей древнего палеозоя . Они 
включают ценные полезные ископаемые местного (разные ви
ды строительного сырья), а также регионального значения. 
Извесmа существенная роль ордовикских горючих сланцев в 
энергетическом балансе Северо-Запада СССР. В Южной Прибал
тике открыты первые промышленные месторождения нефти, 
частично связанные также с карбонатными отложениями ордо
вика. Однако, до сих пор отсутствуют детальные микролито
логические исследования, охватывающие весь разрез ордовика 
Балтийского бассейна. 

Монография посвящается сравнительному литологическому 
изучению двух основных структурно-фациальных зон (север
ной и осевой ) в объеме послетремадокского (преимуществен
но карбонатного ) ордовика Северной и Средней Прибалтики 
(Эстонская и Латвийская ССР ) ( рис. 1 и 2). В настоящей рабо
те впервые сделана попытка применить при сравнительном ли
тологическом исследовании двух структурно-фациальных зон 
(в объеме практически целой системы) метод детального и 

точного определения детрита и других составных компонентов 
карбонатных пород. 

Основой для данной работы послужил литологический мате
риал, собранный автором в Институте геологии АН ЭССР :Ja 
период с 1964 по 1974 гг. Изучен керн ордовикского возраста 
из 147 буровых скважин общей длиной около 10 тыс. погонных 
метров в разных частях Балтийского бассейна ( Эстонская, Лат
вийская, Литовская и Белорусская ССР, Ленинградская и Кали
нинградская области). 138 буровых с кважин расположены на 
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Рис. 1. Схема Балтийского бассейна в ордовик е поР. Мянни
лю ( 1966) с выделением района исследования. 

территории, рассматриваемой в данной работе ( рис. 2) , а 34 из 
них вскрывают послетремадокский ордовик полностью. Автор 
познакомился также с образцами ордовикских пород Москов
ской синеклизы, Швеции, Норвегии и США. С целью лучшего 
познания текстурных особенностей пород в кернах обследо
ваны основные обнажения ордовика Северной Эстонии и Ле
нинградской области. 

Собрано более 2500 образцов . Объем лабораторных работ 
составил свыше 2000 пришлифовок и 1 039 шлифов , из послед
них детально изучены (с определением объемных процентов 
всех компонентов ) 566.  Количество сокращенных химических 
анализов для определения карбонатов и терригеиной составля
ющей 1081 . Количество нерастворимого остатка определено в 
650 образцах, из них в 507 образцах проведен гранулометри
ческий анализ . Для определения минерального состава оолитов 
и глинистых минералов проведен рентгенаструктурный анализ 
54 образцов . 
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Рис. 2. Схема расположения буровых скважин: 1 - Осмус
саар ( 4 1 0 ) , 2 - группа из 8 инженерно-геологических скважин 
в районе города Таллина (Ласнамяэ) , 3 - Кейла ( 3Оа) ,  4 -
группа из 23 геолого-разведочных скважин в районе населенно
го пункта Вазалем м а, а также скваж�ны Вазалемма ( детальную 
литологическую хара ктеристику �м. Пылма, 1 9 7 7 ) , Аудевяля 
( 32 1 ) и Муналаскме, 5- Руйла ( 1 0), 6 - Роокюла ( 7 0 1 8 ) , 7 -

-Куузику (70 1 7 ) ,  8 -Тапа, 9- Савала, 1 0 - Пагари ( 4 ) , 1 1 -
- Кайдма ( 3 1 2 ) , 1 2  -группа из 30 геолого-разведочных сква-
жин в восточной части Эстонского месторождения горючих 
сланцев , 13----'- Поруни (317-Б ) ,  1 4-Кыргессааре, 1 5 - группа 
из 3 буровых с кважин, пробуреиных на Палукюласком локаль
ном тектоническом поднятии , 1 6  -Хаапсалу ( 3 ) , 17 - Рапла 
( 28 1 4 )  (детальную литологическую характеристику см. Пыл
ма, 1972б) , 1 8 - Си била (7035 ) , 19 - Каутла ( 7 034) , 20 - Ка-
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марику, 2 1  - Туду (3 18) ,  22 -- Ваабу ( 58 1' ) ,  2 3 - Ий:шку 
( 61Г) ,  2 4 - Яама ( 56Г) ,  2 5 - Орья ку,26 - Лихувески ,27 - Эйа
маа, 28 - Ранна-Пунгерья ( 63Г) , 29 - Мурика ( 5 1 1 )  , 30 - Вир
тсу ( 360) , 3 1 - Кабала ( 1 3 ) , 32 - Йыгева ( 1 ) , 33 - Паламузе, 
34 -'- Эйкла ( 508) , 35 - Аре ( 1 7 1 ) , 36 - Выхма, 37 - Ныва 
( 270) , 38 - Кингиссепа ( 2 ) , 39 - Селнете ( 1 7 3 ) , 40 - Пярну, 
41 - Вильянди ( 9 1 ) , 42 - Лаэва ( 297 ) , 43 - Каагвере ( 1 ) , 
44 - Каугатума ( 509 ) , 45 - Каринрве ( 304) , 46 - Охесааре, 
47 - Икла, 48 - Хольдре ( 2 ) , 49 - Отепя ( 2 ) , 5 0� Вярска ( 3 ) , 
5 1 - Валга ( 324 ) , 5 2 - Карула ( 320) , 5 3 - Выру ( 66-к) , 54 -
Колка ( 4 ) , 5 5  - Стренчи ( 8 ) , 5 6 - Пилтене ( 30 ) , 57 - Талсы 
( 5 5 )  , 58 - Энгуре ( детальную литологическую характеристику 
см . Пылма, 1972а) , 59 - Дзербене _ ( 100) , .60 - Алуксне ( 99 ) , 
61  - Адзе ( 6 ) , 62 - Кандава ( 25) , 63 - Виесате ( 8 7), 64 -
Айзпуте ( 41 ) , 65 - I1риекуле ( 20 ) , 66 - Блидене ( 5 ) , 67 -
Стури ( 8 ) , 68 - Балдоне ( 80 ) , 69 - Аташиене ( 9 )  

·
, 70 - Луд

за (15) , 7 1  - Вышки ( 25), 7 2 - Берзини ( Морозики) (литоло
гическую характеристику см. Пылма и др . ,  1977 ) . В скобках 
указан номер скважины по первичной документации . Штрихов
кой показана переходная полоса между северной и осевой 
структурно-фациальными зонами . 

При классификации изученных пород по вещественному сос
таву, структурам и текстурам, использована классификация 
разработанная для ордовикеко-силурийских карбонатных по
род Балтийского бассейна (Вингисаар и др. , 1 965 ) . В отличие от 
принятой в ней глинистые известняки (содержание нераствори
мого остатка 1 0 - 2 5  % )  в монографии подразделены на слабо
глинистые ( 1 0 - 1 5  %) , среднеглинистые ( 1 5 - 20 %) и сильно
глинистые ( 20 - 25 %) ( Ораспыльд, 1 964) . 

Лабораторное изучение образцов ( химический, грануломет
рический, рентгенеструктурный анализы) проведено в лабора-

ториях Института геологии АН ЭССР и Тартуского государст
венного университета по общепринятым методикам. Эти мето
ды в данной работе специально не рассматриваются. Кратко ос
тановимся лишь на методике полевых работ и на лабораторных 
методах изучения шлифов и пришлифов ок. 

Описание кернов буровых скважин проведено сверху вниз по 

интервалам описания, представпЛющим из себя по существу 

наиболее однородные интервалы керна (обычно отдельные час

ти пачек или свит) . Все выделенные интервалы представлены 

6 



одним или несколькими образцами. Средний интервал опробо
вания при полном разрезе составлял 0,6 - 0,8 м (скв. Рапла, 
Лаэва и др. ) , но обычно колебался в пределах 1 - 2 и более 
метров. В образец бьmа взята половина керна длиной 5 -20 см. 
Подошва образца бьmа обозначена стрелкой на куске керна. 
Для обеспечения представятельности шлифов и проб, пред
назначенных на химические анализы, они отбирались на предва
рительно распиленных ровных поверхностях образцов. Изуче
НИJQ каждого шлифа под микроскопом предшествовало изуче
ние соответствующей пришлифовки под бинокулЯром. 

При изучении шлифов для получения объемных процентов 
всех встречающихся в них компонентов, а также группового 
состава органогенно-обломочного материала, бьm использован 
метод подсчета точек, предложенный А. Глаголевым (1933) 
для минералогического анализа, но в последнее время широко 
применяемый и при изучении карбонатных пород (см. Purdy, 
1963) . Этот метод менее трудоемок, чем методы М. Делесса и 
А. Розивала, и обеспечивает в общем ту же точность (см. Гла
голев, 1933) . Количество точек подсчета для каждого шлифа 
выбиралось не менее 500. 

Изучение карбонатных пород ордовика в обнажениях Север
ной Эстонии развивалось в общих чертах аналогично становле
нию и развитию литологии карбонатных пород как науки в це
пом. XIX век (особенно первая и начало второй половины) ха
рактеризуется многочисленными стратиграфическими и палеон
тологическими работами, в которых часто также приведена 
макролитологическая информация (работы Э. Эйхвальда, 
Ф. Шмидта, К. Гревингка и др. ) . В семидесятых годах прошло
го века появляются первые исследования химического состава 
(Kupffer, 1 870)  и микроструктуры (Lagorio, 1876) ордовик
еко-силурийских карбонатных пород. В первых десятилетиях 
ХХвека литологические исследования связаны преимуществен
но с изучением горючих сланцев (работы Л. Фокина, М. Залес
екого и др. ) . Видное место в литолого-биостратиграфических 
исследованиях того времени занимает работа В. Ламанского 
(1 905) . В 20-х и 30-х годах макролитологические данные бьmи 
приведены в стратиграфических и палеонтологических работах 
Х. Беккера и А. Эпика. Однако, самое видное место в литологи
ческих исследованиях ордовикских карбонатных пород в до
военные годы занимает монография К. Орвику ( Orviku, 1940), 
посвященная изучению литологии азериского, ласнамягиского 
и ухакуского горизонтов в приглитовой части Северной Эсто-
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нии. В послевоенные t'оды nервыми детальными исследования
ми в области литологии и пцлеоэкологии карбонатных пород в 
Северной Эстонии были диссертационные работы Э. Юргенсон 
(1953) и А. Ораспыльд ( 1953) по среднему ордовику. 

На преобладающей части изученной нами территории (Сред
няя и Южная Эстония и Латвия) литолоГические исследования 
карбонатных пород ордовика бьmи начаты только после вой
ны. В это время на территории Советской Прибалтики широко 
развернулись поисковые и геолого-съемочные работы, в резуль
тате которых бьmа создана сеть глубоких буровых скважин. В 
начале 60-х годов появились первые статьи по результатам про
ведеиных буровых и геолого-съемочных работ, касающиеся и 
ордовикских отложенИй данного региона (Каяк, 1 962, Кала и 
др., 1962, Кырвел, 1 962, Карпицкий, 1 966 и др. ) . Специальные 
литологические исследования ордовикских пород проводили 
К. Орвику, Э. Юргенсон, Р. Ульет, А. Ораспыльд, С. Бауков и 
др. авторы. Они изучили литологию и литостратиграфию неко
торых горизонтов, отдельные генетические типы пород, во
просы минералогического, структурного и текстурного харак
тера, связанные с различными интервалами ордовикского 
разреза. Макролитологические данные приведены также в ряде 
стратиграфических работ Р. Мянниля, А. Рыымусокса и др. На
копившиеся материалы бьmи в середине 60-ьiх годов обобщены 
Р. Мяннилем в монографии "История развития Балтийского 
бассейна в ордовике" (1966) . В ней проведело биостратигра
фическое сопоставление разрезов, описывается характер и рас
пределение фаций, приводятся основные черты распределения 
и развития фауны в Балтийском бассейне. В докторской дис
сертации А. Рыымусокса (1967), посвященной стратиграфии 
среднего и верхнего ордовика в Северной Эстонии, приведела 
макролитологическая характеристика многих (в основном 
стратотипических) обнажений и кернов буровых скважин. 
Однако уже к середине 60-х годов возникла необходимость 
более детального литологического изучения ордовикского 
разреза в целом (особенно его основной карбонатной части) и 
сравнения условий осадканакопления отдельных фациальных 
зон. Частичному восполнению этого пробела посвящена на
стоящая монография. 

Фактическим материалом и постоянными ценными консуль
тациями в работе автору содействовал сотрудник Института 
геологии АН ЭССР Р. Эйнасто. Содействие в сборе материа.тr'ов 
оказали геологи Э. Кала, К. Каяк, П. Вингисаар, Э. Эрисалу, 
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В. Юргенсон (Управление геологии СМ Эстонской ССР);  В. Ка
прицкий и кандидат геолого-минералогических наук Л. Бран
гулис (ВНИИМОРГЕО), А. Мурниекс (Управление геологии 
при СМ Латвийской ССР). Автор неоднократно пользовался 
полезными советами академика АН ЭССР К. Орвику , кандида
тов геолого-минералогических наук а. Юргенсон, Х. Вийдинга, 
А. Аалоэ из Института геологии АН ЭССР, доцента А. Орас
пьmьд из Тартуского государственного университета и доктора 
В. Яануссона из Музея истории природы в Стокгольме. Рисун
ки оформлены Л. Липперт. Названным выше лицам, а также 
всем содействовавшим завершению этой работы автор считает 
своим долгом выразить глубокую признательность. 

Особенно многим автор обязан доктору геолого-минералоги
ческих наук Р. Млннилю за большую и всестороннюю помощь 
на основных стадиях выполнения настолщей работы. 

СРАВНИТЕЛЬНАЯ ЛИТОЛОГИЧЕСКАЯ ХАРАКТЕРИСТИКА 
РАЗРЕЗА 

В современном структурном ш�ане для изученной территории в 
целом характерно моноклинальное залегание ордовикских от
ложений с общим падением в юго-западную и южную направле
ния, т.е. в сторону Балтийской синеклизы и Латвийской седло
вины. Наклон поверхности кристаллического фундамента в 
пределах Эстонии колеблется от 2 ,1  до 3,7 м на 1 км (Вахер, 
1972) , а падение осадочных пород по подошве латарпекого го
ризонта составляет от 1 ,9 до 4,2 м на 1 км (Пуура, Мардла, 
1 972) . В Латвии наклон поверхности кристаллического фунда
мента преимущественно 3-7 м на 1 км (Инданс, 1 962) . Общее 
моноклинальное залегание осложняется локальными тектони
ческими поднятиями разного характера. На сводоной части са
мого крупного из них (Локновского) ордовикские отложения 
отсутствуют вследствие додеванекой денудации. 

Послетремадокские ордовикские отложения на данной тер
ритории залегают преимущественно на размытой поверхности 
терригеиных отложений пакерортского или цератопигевого 
(местами в Северной Эстонии и в Балтийском синеклизе) го
ризонтов тремадока. Только на полуострове Курземе изучен
ные отложения иногда залегают на размытой поверхности 
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t:ре)�JJекембрийt:ких терри1·енных отJJОЖ(�JJИЙ. Ордоник нере
крыuаетt:н терригенно-карбонатными отJюжснинми нижнего t:И
лура или nри денудационном срезе девонскими карбонатно
терригенными породами. Мощность всей толщи изученных от 
ложений в северной структурно-фациал ы юй зоне не nревышает 
200 м, а в осевой составляет не более 230 м ( Пьmма, 1973а.). 

Общая структурно-фациальная зональность ордовикских от
ложений Балтийского бассейна устанqвлена Р. Мяннилем 
(1966б). Выделенные им в рассматриваемом регионе Эстон
скую и Шведеко-Латвийскую структурно-фациальные зоны ав
тор переименовал на северную и осевую структурно-фациаль
ные зоны (Пьmма, 1967; Polma, 1967) . На основе изучения 
литологии пограничных разр�ов между этими двумя зона
ми мы (Пьmма, 1967;  Polma, 1 967) выделили переходную 
полосу шириной от 40 до 80 км, представленную чередующим
ел комnлексом пород из основных зон либо характерными 
только для данной полосы переходными, специфическими ти
nами nород. 

Представленная стратиграфическая схема (табл. 1) состав
лена на основе следующих материалов: Мянниль, 1 958а,б, 1960, 
1963, 1966б; Рыымусокс, 1 956, 1 960, 1 967, 1 970; Орвику, 
1960а, б; Ульет, 1960; Ульет, Гайлите, 197 0; Гайлите, Ульет, 
1972; Ульет, 1972; Мянниль; Пьmма, Хинтс; 1968; Ораспьmьд, 
1975а, б; Мяги, 1970 .  При составлении данной схемы бьmи так
же учтены материалы расширенного nленума Прибалтийской 
РМСК (Рига, 21-22 ноября 1 974 г. ) . 

Послетремадокские ордовикские отложения на изученной 
нами территории представлены в разной степени глинистыми и 
в меньшей мере чистыми карбонатными (преимущественно 
известковыми, реже доломитовыми) породами (рис. 3 и 4). 

Появление первых прослоев карбонатных пород в ордовике 
Прибалтики связано уже с отложениями тремадокекого цера
глин и алевролитов, содержащих глауконит, прослеживаются 
прослои (мощностью 5 - 15 см) глинистых известковистых 
тоnигевого горизонта (АПI ) в Елгавском прогибе, где среди 
доломитов и домеритов с незначительным содержанием (·обыч
но менее 10%) трипобитового детрита. 



Терриrенныif конпонент 

Рис. 3. Распределение типов пород послетремадокского ордо
вика в скважинах Рапла ( северная структурно-фациальная зона , 
анализы ( 143) обозначены точкой) и Энгуре ( осевая структур
но-фациальная зона, анализы ( 1 26 )  обо:шачены крестиком). 

1. 1 .  НИЖНИЙ ОРДОВИК 

Нижнеордовикс кие ( без тремадока) отложен ин в северной 
структурно-фациальной зоне сложены сравнитет.но маломощ
ными (до 20 м ) , в основном зеленовато-серыми ,  от тонко- до 
микрокристаллических , мел кодетритоными (преобладают об
ломки остатков иrлокожих и трилобитов), uт слабо- до средне
глинистых или алевритистыми извеспшками, доломитовыми 
известняками и доломитами с глауконитом и гетитовыми ооли-
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тами (BI - BIIJ) .  Часто встречаются рез ко выраженные поверх
ности перерыва, отмечающие длительные перерывы в осадко
накоплении (Ламанский, 1905, Orviku, 1961) . Базальная часть 

послетремадокского ордовика в северной зоне (BiaJ) сложена 
кварц-глауконитовыми породами с содержанием глауконита до 
90% (табл. 1) . В пределах зоны прослеживается увеличение ро
ли песчаного и алевритового материала в западном ( особенно в 
северо-западном )  направлении, а также постепенное уменьше
ние мощности нижнеордовикских послетремадокских отложе
ний. 

В переходной полосе нижнеордовикские отложения в рас
сматриваемом объеме сложены пестроцветными (kрасные, ко
ричневые, желтые, зеленые тона) мел кодетритистыми (преоб
ладают обломки остатков трилобитов и иглокожих ) , от слабо
до сильноглинистых, микрокристаллическими известняками и 
реже доломитами (нижняя часть Вп) ( сКБ. Охесааре. Пярну, 
Аре, Лаэва и др. )  . В сравнении с северной зоной здесь устанав
ливается уменьшение размерности, а также количества зерен 
глауконита и гетитовых оолитов . Последние замещаются гети
тизированными обломками остатков ·фауны, часто называемы
ми "псевдоолитами ". Мощность отложений BI - BIII в переход
ной полосе обычно колеблется в пределах 10-20 метров . 

В осевой структурно-фациальной зоне одновозрастные отло
жения представлены относительно мощной толщей (около 
100 м в Елгавском прогибе)  преимущественно красноцветных 
глинистых и известковых мергелей, карбонатных и даже чис
тых глин с прослоями глинистых известняков и реже (только 
в нижней части Rт) лоломитов ( сКБ. Приекуле, Энгуре, Стури , 
Дзербене и др . ) . Роль известняков к верху быстро увеличи
вается. Количество преимущественно трилобитового детрита в 
этих отложениях центральной части зоны не превышает 10% 
(BI - Вп ) или 15% ( Впi). В разрезах осевой зоны, особенно 
ее центральной части, в латарпеком (СКБ. Кандава, Балдоне и 
др. )  и кундаском ( сКБ. Дзербене) горизонтах встречаются про
слои ( мощностью до 20 см) черных граптолитовых аргилли-
тов (рис. 6) . Поверхности прерьша в интервале Ву - Вш в осе
вой зоне редки. Послетремадокские нижнеордовикские отло
жения в осевой структурно-фациальной зоне в ключены в цие
церс!еую и частично в зебрескую и балдонскую свиты (см. 
табл. 1) . 
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1 .2 .  СРЕДНИЙ ОРДОВИК 

В северной стру ктурно-фациальной зоне средний ордовик сло
жен сравнительно мощной (до 80 м )  толщей зеленовато-серых, 
в разной степени глинистых , преимущественно мелкодетритис
тых (преобладает детрит иглокожих и трилобитов ) микрокрис
таллических известняков ( Cia - Dп), известняковых мергелей 

(D111) и светло-серых чистых скрыто кристаллических извест
няков (Е) с редким детрИтом водорослей и остракод ( скв .  
Кыргессааре, Хаапсалу, Рапла, Камарику и др. ) . Первые преи
мущественно скрытокристаллические известняки в северной 
зоне встречаются уже в пя�скюлаской пачке кейлаского гори
зонта. В нижней части среднего ордовика присутствуют гетито
вые и франколитовые оолиты (CJa, С�) � С кукрузеским го
ризонтом в восточной части северной зоны связаны промыш
ленные скопления кукерента ( горючего сланца) (рис. 6 ) . В За
падной Эстонии, в верхней части среднего ордовика (DII- Dпi) 
встречается первый в Балтийском бассейне биогермный комп
лекс * ( Вазалеммаский ) . 

Среднеордовикские отложения переходной полосы сложены 
на преобладающей части территории Эстонии ( между скважи
нами Охе.сааре и Лаэва) чистыми ( Cia - Спi) или от слабо- до 
среднеглинистых (Сш - D11), микрu- и тонкокристалличес
кими мелкодетритистыми и мел ко детритоными (преобладают 
обломки игло кожих ) преимущественно сероцветными извест
ня ками. Пестроцветность прослеживается в CJa и CJb, ограни
ченно также в Сш (с�. Пярну, Селисте ) .  lVtощность скрыто
кристаллических известняков раквереского горизонта в пере
ходной полосе существенно уменьшается (до 1 ,8 м в скв. Охе
сааре)  и местами они представлены микро кристаллическими 
разновидностями. В восточной части переходной полосы (с  кв. 
Вярска, Вышки и др. )  среднеордовикские отложения становят
ся существенно глинистыми, особенно в D1 _ n111. В этом ин-

тервале часто преобладают известковые мергели с проелоими 

*Под биогермным комплексом подразумевается весь разно

образный комплекс мелководных карбонатных отложений, 
вмещающих биогермные тела ( шлейфовые, лагунные и др. 
отложения ) . 
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глинистых мергелей и глинистых известняков. Мощность сред
неордовикских отложений в переходной полосе увеличивается 
в восточном направлении от 45 м (скв. Охесааре) до 86 м (скв. 
Вярска). 

В осевой структурно-фациальной зоне (скв. Приекуле, Сту
ри, Энгуре, Балдоне и др.) среднеордовикские отложения 
сложены редким мелкиt-1 детритом (преобладают обломки 
остатков трилобитов) сероцветными и красновато-коричневы
ми (Сiа, частично Cib и С1с), от средне- и сильноглинистых, 
скрытокристаллическими известняками (Cia - Сiс);сероцвет
ными мелкодетритясными (преимущественно сильно и пири
тизированный трипобитовый детрит), от средне- и сИльногли
uистых, скрытокристаллическими известняками с прослоями 
известковых мергелей, особенно в верхней части (Сп - D11); 
комплексом известковых и глинистых мергелей и Известковых 
глин, содержащих в верхней части пачку черных граптолитовых 
аргидлитов (D111 -

Е) . В последнем интервале содержание де
трита минимальное. Поверхности перерыва практически отсут
ствуют. МоЩность отлоЖений среднего ордовика в этой зоне в 
средне� составляет около 5 5  м. К среднему ордовику в осевой 
структурно-фациальной зоне относятся балдонская (частично), 
таурупская, дрейманская, адзеская, блиденская и моесенская 
свиты (см. табл. 1). В интервале с111 - D11, особенно в запад
ной части изученной территории, прослеживаются частые про
слои метабентонитов. 

1.3. ВЕРХНИЙ ОРДОВИК 

В северной структурно-фациальной зоне верхнеордовикские 
отложения (скв. Кыргессааре, Хаапсалу, Раппа, Камарику 
и др.) образуют толщу чередования, � которой светло-серые 
чистые скрытокристаллические мелкодетритистые (водорос
левый детрит) часто с комковатой текстурой известняки пре
обладают над зеленовато- и синевато-серыми, от слабо- до силь
ноглинистых, мелкодетристыми (преобладают обломки остат
ков водорослей) микрокристаллическими известняками (F1a 
- F1c) .  Поркуниск'ий горизонт в северной зоне сложен преи
мущественно биогермным комплексом пород, включающим 
вохилайдскую, сиугескую и тыреверескую пачки. Выше этих 
пачек залегают карбонатные (преимущественно доломитовые) 
породы со значительным содержанием (до 50% от всей породы) 
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алевритового и несчаного кварца, также поркуниско1·о возраста 
венчающие разрез ордовика в северной зоне (камарикуская 
rшчкu). Поркунискому, u также верхней части пиргуского го
ри:.юнта, как в рш:сматривае мой зоне, так и в пределах всей 
и3учешюй территории свойственно повышенное содержание 
1�оломита (Пш·Iма, 1973б). На :пих двух уровнях (верхняя 
часть I<'1c, 1<'11) устан овлено много поверхностей перерыва. 
Общая мощность верхнеордовикских отложений в северной 
структурно-фациалыюй зоне доходит до 90 м. 

Для верхнеордовикских отложений переходной полосы 
характерны прежде всего изменчивые мощности горизонтов, 
местами (скв. Охесааре) до полного отсутствия некоторых из 
них (FJc) и значительное увеличение глинистости по сравне
нию с северной зоной. Мощность отложений верхнего отдела 
ордовика в переходной полосе колеблется в пределах от 17 м 
(скв. Охесааре) до 60 м (скв. Лаэва) . В отложениях набалас
кого горизонта в переходной полосе среднеглинистые мелко
детритистые ( водорослевоиг л о кожевый детрит) микро крис
таллические известняки (нередко с глауконитом) преобладают 
над чистыми скрытокристаллическими известняками с редким, 
преимущественно водорослевым детритом. Встречаются также 
строматолиты (скв. Лаэва, Каагвере) . Средняя часть верхнего 
ордовика (Fib-FJc) сложена преимущественно известко
выми мергелями (нередко доломитистыми или доломитовы
ми) и средне- до сильноглинистыми, мелкодетритистыми 
(преобладает иглакожевый детрит) микрокристаллическими 
известняками и доломитистыми известняками. ВF1Ь и в ниЖней 
половине F1c породы пестро-цветные (красные, коричневые, 
фиолетовые и желтые тона) или реже красновато-коричневые. 
В восточной части переходной полосы (в пределах Восточной 
Латвии) перечисленные выше тона окраски обычно отсутству
ют и разрез относительно карбонатный. Во вмещающих пестро
и красноцветные толщи отложениях присутствует мелкозер
нистый глауконит (рис. 5 ) . В некоторых скважинах (Лаэва, 
Эйкла и др.) в известковых мергелях и сильноглинистых 
известняках ворменекого горизонта установлены гетитовые 
оолиты. В пиргуском горизонте присутствуют (скв. Выхма, 
Каугатума) биогермные комплексы пород мощностью до 45 м. 
Поркунискмй горизонт сложен либо отложениями типичными 
для осевой зоны (скв. Охесааре, Каугатума) ,  либо домеритами 
с изменчивым содержанием алевритового или мелкопесчаного 
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кварца ( с кв. Лаэва),  а в пределах Восточной Латвии - относи
тельно чистыми карбонатными породами ( с кв .  Аташиене). 

В осевой стру ктурно-фациальной зоне отложения верхнего 
ордови ка представлены снизу вверх: 1 )  чередованием зелено
вато-серых среднеглинистых и светло-серых чистых скрыто
кристаллических известннков со строматолитами, детритистых 
( детрит в основном трилобитовый) или практически без 

детрита, с прослоями серовато-зеленых мергелей (F1a), 2 )  чер
ными граптолитовыми аргиллитами (F1b), 3) мощной преи
мущественно красноцветной толщей известковых мергелей и 
скрыто кристаллических глинистых известняков, обычно с 
незначительным содержанием мелкого , главным образом 
триnобитового детрита (F1c, юнсторпская и кулийская свиты), 
включающей в средней и верхней части чистые или слабогли
нистые светло-серые скрытокристаллические известняки ( па
ровейская свита) с редким детритом остракод и водорослей, 4) 
серыми домеритами с прослоями скрыто кристаллических гли
нистых доломитовых известня ков и изменчивым содержанием 
органогенно-обломочного ( трилобиты, иглокожие) материала 
(l<'п, кулдигская свита). Венчается ордовикский разрез в 

осевой структурно-фациальной зоне крайне мелководным 
комплексом отложений салдусекой свиты (Fп),  в ключающей: 
1) светло-серые детритавые ( преобладают остатки иглокожих) 
известня ки с изменчивым содержанием карбонатных о о литов , 
сгустков , известня кового обмолочного материала, алеврито
вого и песчаного аллотигенного кварца ( пилтенская пачка) и 

2 )  микрослойчатые темно-серые домериты со знаками ряби и 
трещинами усыхания , содержащим и  прослои иглокожевого , 
водорослевого или мшан кового детрита ( броцеская пачка) .  
Общая мощность верхнеордовикских отложений в осевой зоне, 
по нашим данным доходит до 90 м .  

2 .  ВЕЩЕСТВЕННО-МИНЕРАЛОГИЧЕСКИЕ ОСОБЕННОСТИ 
ДВУХ СТРУКТУРНО-ФАЦИАЛЬНЫХ ЗОН 

В настоящей главе рассматривается распределение основных 
компонентов (карбонатов и терригеиного материала) , наиболее 
распространенных аутигеиных минералов , а также глинистых 
минералов в изученных отложенинх Северной и Средней При
балтик и ( табл. 3) . 
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2.1. ОСНОВНЫЕ КОМПОНЕНТЫ 

Значительные различия между северной и осевой структурно
фациальными зонами прослеживаются в количествах двух 
основных компонентов карбонатных пород - терригеиного 
составляющего , главным образом кварц и глинистые минера
лы, и карбонатов . Средние содержания терригеиного материала 
в послетремадо кском ордовике, вычисленные для отдельных 
скважин, демонстрируют закономерное увеличение его коли
чества к центру осевой зоны и соответственно прослеживается 
уменьшение карбонатного составляющего . Приближенные пре
делы содержания терригеиного материала следующие : для 
северной з оны - 1 0 - 2 5%, для переходной полосы - 1 5 - 35% 
и для осевой зоны - 20 - 90%. 

Распределение терригеиного материала в горизонтальном 
плане более равномерное в осевой зоне. В северной зоне на 
характер распределения двух основных компонентов , вероят
но , значительное влияние имела конфигурация близко находив
шегася пенепленизированного континента ( см.  также Мянниль , 
1 966б ) . В интервале в1 - Dп изменения терригениш u •>1атt::ри
ала в обоих зонах однонаправленные. Максимальное его содер
ж�ние прослеживается в в1 - Вп, в остальной части этого 
интервала повышенные количества терригеиного компонента 
отмечены только отдельными прослоями (Пьmма, 1972а,б) и 
пачками. В интервале Dпi - F II распределение терригеиного 
материала между зонами рез ко контрастное. В северной зоне 
( Пылма, 197 2б ) его содержание обычно небольшее ( менее 
10%) , а в осевой зоне (Пьmма, 1972а) нередко превышает 7 5%, 
особенно в DIII и FJb. 

На основе приведеиных данных, видимо , еще нельзя сделать 
окончательного вывода о путях поступления терригеиного 
материала, а скорее всего отмеченные закономерности демон
стрируют распределение глубин в пределах изученного нами 
региона, как это уже отмечено Р. Мяннилем ( 1 966б ) для Бал
тийского бассейна в целом. 
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2.2. МИНЕР АЛОГИЧЕСКИЙ СОСТАВ 

В карбонатных отложениях длЯ реконструкции фациальной 
обстановки аутигеиные минералы имеют большее значение, чем 
аллотигенные. Тем более, что последние (кроме глинистых 
минералов) в изученных нами отложениях встречаются в 
незначительных количествах. Ниже будут кратко изложены 
сравнительные данные о распространении основных аутигеиных 
минералов, а также керагена и битумов в северной и осевой 
структурно-фациальных зонах. Результаты рентгенографичес
кого исследования позволяют представить некоторые общие 
соображения по распространению глинистых минералов. 

2.2.1. Кальцит 
Из аутигеиных минералов на всей рассматриваемой террито
рии (кроме зон тектонической трещиноватости и нарушений, 
где породы подвергнуты доломитизации) господствует каль
цит. Его содержание находится в обратнопропорциональной за
висимости от содержания терригеиного материала. Так, в север
ной зоне среднее содержание кальцита на основе около 300 ана
лизов составляет 7 8%, а в осевой зоне по данным более 400 ана
лизов не превышает 53% (см. рис. 4) . 

д 

Террнrен. 
компонент 

42Х СвСОз 
JJ% 

Б 
Рис . 4. Средний вещественный состав пород по данным хими

ческих анализов . А - в северной структурно-фациальной зоне 
( скважины Савала, Рапла, Охесааре - 340 анализов ) ; Б -в осе
вой структурно-фациальной зоне ( скважины Энгуре, Адзе, Сту
ри, Приекуле - 2 7 5  анализов ) . 
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llреобнадающан часть кальцита встречается в основной массе 
породы н ниде различной размерности кристаллов (главным 
обра:юм микро- и скрытокристаллического), а также скелет
llыми остатками организмов и их детритом и шламом. Незна
•tителышя часть кальцита (вторичный) представлена цементом, 
u ое11ов ном средне- и крупнокристаллическим и материалом, 
зююлннющим отдельные поры в основной массе или пустоты в 
остатках органи�мов. Содержание кальцита, непосредственно 
заключенного в остатках организмов, увеличивается за счет 
повышения содержания органогенно-<>бломочного матерИала от 
центра осевой зоны к периферии бассейна. 

2.2.2. Доломит 

Если в распределении кальцита имеются значительные различия 

между изученными структурно-фациальными зонами, то в рас

пределении доломита, кроме его катагенетических разновид

ностей, таких латеральных изменений не наблюдается. Повыше

ние содержания доломита отмечается в обоих структурно-фаци

альных зонах во всех изученных нами кернах буровых скважин 
в низах (В1 - в11) и в верхах (верхняя часть F1 с и F11) nосле-

тремадокекого ордовика (Пылма, 1972а,б). Что касается ката
генетической доломитизации, то она nроявляется значительно 
интенсивнее в северной зоне и в nереходной полосе. В осевой 
зоне ее роль часто остается незначительной даже на локальных 
тектонических nоднятиях Заnадной Латвии. 

Для nолучения фонового содержания доломита исключены 
отдельные образцы и целые разрезы скважин с явными nризна
ками катагенетической доломитизац�и, а также вышеуказан
ные интервалы с повышенным содержанием этого минерала. 
Полученное на основе более чем 7 00 химических анализов сред
нее содержание доломита для обоих структурно-фациальных 
зон составляет около 5% (см. рис. 4) . При этом в nреоблада
ющем большинстве случаев содержание его колеблется от 4,0 
до 5,8%. Со значительным ростом содержания терригеиного ма
териала в породах отмечается только минимальное nовышение 
количества доломита. Это обусловлено, вероятно, частичным 
растворением силикатных минералов nри химическом анализе. 
Фоновый доломит встречается в породе главным образом тон
ко- и мелкокристаллической размерности ромбоэдрами. Ромбо
эдры с зональным строением сравнительно редкие. Относитель-
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нш1 нсйчшлыюсп, к фациат.ным зонам, размеры и форма крис
таллов у казывают, по-видимому, на возможность образования 
фоноuо1·о доломита :ш счет высо ко магнезиат.ного кальцита ор
ганического происхождения в нача.JIЫIЫХ стадиях диагенеза 
(Fairbridge, 1957). 

В интервале в1- Вп содержание MgO очень высо кое в обеих 
зонах, доходн до 19 ,3% в с кв. Рапла. Доломит мелко- и средне
кристалличес кий, имеет мозаичную структуру. Ромбоэдры 
доломита редкие, размерами 0 ,0 5  - 0,2 мм, нередко с зоlfаль
ным строением . В верхах верхнего ордовика (верхняя часть F1c 
и F11 ) преобладание доломита над кальцитом менее ярко вы
ражено, чем в нижнем ордовике. Содержание MgO здесь только 
в редких случаях превышает границу 10%. Доломит в основном 
микрокристаллический, со сравнительно редкими ромбоэдрами 
размером от 0 ,01 до 0 ,1 мм.  Среди них встречается относитеЛь
но мало кристаллов с зональным строением. 

В генезисе доломитовых пород этих амональных интервалов 
имеются как общие, так и отличительные черты. Основной и 
общей причиной повышенного содержания доломита в этих ин
тервалах, по-видимому, является сравнительно прибрежный 
мелко�одный режим седиментации, обусловливающий благо
приятные условия для накопления высо комагнезиального 
кальцита, связанного главным образом с водорослями (Данбар 
и Роджерс,  1962; Фейрбридж, 1968; Fairbridge, 1957; Asquith, 
1967 и др. ) -

В нижнем ордовике аномальная концентрация доломита свя
зана с трансгрессивными отложениями, накопившимиен в усло
виях нормальной солености бассейна. Здесь отсутствуют прак
тически все признаки ( кроме у стойчивости пласта) типичных 
для первичных доломитов ( Страхов , 1956) и они, на наш 
взгляд, относятся к днагенетическим ( с корее всего раинедна
генетическим ) доломитам. В раннем ордовике концентрации 
магния в осадках , по-видимому , содействовала способность 
обильного здесь глауконита к реакциям катионного обмена 
(Kahle, 196 5). 

Верхи верхнего ордови ка (верхняя часть F{c, Fп) сложены 
также мел ководными прибрежными отложениями, которые в 
отличие от нижнеордовикских накопились в регрессивных 
условиях. В отложениях поркуннекого горизонта в некоторых 
пачках (особенно в броценской) прослеживается ряд литоло
гических признаков , характерных дл·я первичных доломитовых 
пород (Страхов, 195 6) , образованных в среде повышенной со-
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лености. К п1ким признакам отно снтсн : то t t ко- , м и  кросJ ю и стшi 

и микрослойчuтая текстурu, м икро- и с кр t .по к р и стшJ л и ч ес юш 

структурu, отсутствие реJш ктояых стру кту р, отсутстн и е  к:u

верн, значительная ( 20 - 50% ) примесJ, t 'Шt t t и cтo г u  м uтср ишш и 
отпечатки скелетных форм кристаллuu KLI M CIIHOЙ сол и  в брu
ценской пачке. 

2.2.3 .  Сульфиды 

В изученных карбонатных породах обеих структурно- фациаль
ных зон повсеместно распространены сульфидные минералы 
железа, а в первую очередь пирит. По-видимому, присутствует 
и марказит (см. также Юргенсон, 1 960) . 

Другие сульфиды ( галенит и сфалерит) встречаются сравни
тельно редко и на определенных стратиграфических уровнях. К 
таким интервалам относятся сравнительно чистые известняки 
ласнамягиского и ухакуского горизонтов среднего ордовика и 
афанитовые известняки горизонтов Е, F1a и F1c.B других гори
зонтах послетремадокского ордовика находки галенита и 
сфалерита случайные. 

Тонкорассеянное (в основном )  сульфидное железо присут
ствует во всех генетических типах пород послетремадокского 
ордовика Северной и Средней Прибалтики от биогермных до 
чистых глин. Пирит устанавливается в глинисто- карбонатной 
основной массе, в кальцитавам цементе, а также в с келетных 
остатках организмов . Как в северной зоне ( Юргенсон, 1 960) , 
так и в осевой зоне нами отмечена прямая зависимость между 
количеством нерастворимого остатка и количеством пирита 
в сероцветных карбонатных отложениях (см.  также Либрович, 
1960) . Содержание пирита в породах обычно ниже 1%.  По дан
ным Э. Юргенсон ( 1 960)  максимальное скопление его ( 8  -

9% общего веса породы ) связано с полосами импрегнации 
поверхностей перерыва. Относительно много пирита (около 
3 - 5%) прослеживается в граптолитовых аргиллитах ( В1 ,  D111, 
FIЬ) осевой зоны. Незначительное скопление его связано с пи
ритизированным обломочным материалом ( гальки ) , со скопле
ниями пиритизированного детрита, некоторыми типами ходов 
илоедов и т .д. Пирит присутствует также в красноцветных 
толщах нижнего и верхнего ордовика осевой зоны, но просле
живается там толь ко в сероцветных прослоях , пятнах и разво
дах. 
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Размеры кристаллов тонкорассеянного пирита в обеих 
структурно-фациальных зонах, как правило, не лревышают 0,02 мм, а в основном меньше 0,01 мм. Размеры более крупных 
микроконкреций и их скоплений обычно не лревышают 0,5 мм 
и только в единичных случаях доходят до 3 мм. 

На о�нове приведеиной характеристики, вероятно, тонкорассеянныи пирит можно считать днагенетическим и отчасти даже 
сингенетическим. Как предполагают многие исследователи, 
(Швецов, 1 958; Хворова, 1 95 8; Дегенс, 1 967;  Kalliokoski and 

Cathles, 1 969 и др.) образование пирита в отложениях ......: дли-
тельный процесс, который начинается уже на поверхности раз
дела осадка и воды на дне бассейна. Перемещение и концен
трация минерала продолжается в диагенезе. Необходимое коли
чество железа при этом постулает из терригеиной лримеси, а 
необхоДимое количество серы из разлагающегася (при присут
ствии микроорганизмов) органического вещества. 

Относительно равномерное распределение тонкорассеянного 
пирита в сероцветных отложениях лослетремадокского ордови
ка в обеих структурно-фациальных зонах говорит о· лреоблада
нии восстановительных условий при их формировании, особен
но в .стадиях осадканакопления и раннего диагенеза. 

2.2.4. Окислы железа 

Из окислов железа в изученном нами регионе лрисутствуют 
гематит и гетит, а также их гидратизированные разновидности 
(см. Юргенсон, 1 960) . 

Гематит развит в осевой зоне на двух стратиграфических 
уровнях : 1) в нижнем и в низах среднего ордовика (BI -'- СIЬ), 
отдельные розоватые прослои встречаются и в Cic и 2) в верх
нем ордовике (Fic) . В лереходной лолосе гематит просле-
живается в в1 - С1а, с111 и в низах F1c . В северной зоне гематит 
(вероятно также гидрогематит) встречается в виде коричне
вато-красных и розоватых пятен в нескольких пачках горизон
тов BI - BIII нижнего ордовика Северо-Восточной Эстонии. 
Местами (в B1 J слабый розоватый оттенок отмечается еще в 
районе г. Таллина. 

Гематит обычно представлен очень тонкими кристаллами 
(менее 0,01 мм) в основной глинисто-карбонатной массе и 

только в редких случаях встречается в остатках организмов. 
Тонкорассеянный гематИт обусловливает в отложениях крае-
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ный ЩI<�Т pa:ш J , J X  оттен ков .  Красноцвеп юсп. нроснеживаетсн 
у всех н�• н�тичРс к их тинов но род от чистых и: Jвестнн ков до 
J 'J J И I I ,  1 10 в щн•обзшнающем крас11 оцветн ые тоз t щи осевой :Jон ы 
CJ I OЖI'I I J . I  CИJ I J . J JO J 'J I И HИCTJ , J M И  И : I JH�CТIHI ЮlМ И И И : I J \ { 'СТJ Ш КОВ Ы  М И  
MI ' I J J 'PJ I I J м и .  И :шРетl lо ,  что красноцветные фор маци и свн:.�а1 1 ы ,  
Ка К l l f>UII ИЛO,  С нрибрРЖJ IО -МСJ J  КОВО)ЩЫМИ И KOI IТИ J I I'JITШ I Ы I Ы M  И 
J l f H'И MY I I \I'eпн�• 1 1 1 0  терригеJ н t ы м и  отложевин м и  ( Лнатолы.•tш, 
J !-)7 2 )  . JicecTO f iO I I J J C  ) II'TUJ I J . JJOC ( особеННО ГСОХИМ ИЧРС КОе ) И:Jy
'II'I JИI' :них тозш( орнови ка Бшпийс кого бассейна в бу;1ущем 
может нuп, мно го ново t·о дл л познанин генезисu красноцветов . 

По данным Ф. I:> .  нан Хутена ( Van Houten ,  1 96 8 )  r··ланнан мас
са гематита образуется н ходе диагенеза на базе гетита. Предпо
лагается,  что в районе распространения ордовикс ких красно
цветных толщ Балтийс кого бассейна при осадканакоплении 
и в ходе диагенеза господствовали окислительные условия, а 
количество органичес кого вещества бьmо недостаточное для 
полного восстановления ( в  красноцветной толще прослежи
ваются серые прослои, пятна и разводы ) <;:оединений железа в 
осадке ( Мянниль, 1 966б, Jaanusson , 1 973) . 

Распространение гетита почти без исЮiючения связано <. се
верной зоной и переходной полосой . В осевой зоне встречают
ся только редкие поверхности перерыва с гетитовой импрег
нацией в красноцв етных толщах ( см. также 5 .2 .1 . ) . 

Тонкорассеянный пьmевидный (размер кристаллов менее 
0,01 мм) гетит распределен неравномерно ,  главным образом, в 
основной массе и обусловливает желтоватый оттено к в породе. 
При этом прослеживается тенденция концентрации гетита в ос
татках организмов и непосредственной близости от них ,  В пере
ходной полосе и в северной зоне желтоватые пятна гетита про
слеживаются вместе с коричневато- красными и розоватыми 
( гематит) . Интенсивные с копления гетита связаны с поверхнос

тями перерыва с гетитовой импрегнацией и с гетитовыми ооли
тами.  Распространение первых отмечается в основном в фаци
альных аналогах красноцветных толщ в переходной полосе и 
в северной зоне ( см.  также 5 . 2 .1 . ) . Гетитовые оолиты в север
ной зоне встречаются в инт. в11 - с1ь,  а в переходной полосе 
они (в основном т .н . псевдооолиты ) распространены в более 
широком интервале ( BII - Спi и в Fib) ( см .  также 3. 4. ) . 

Следовательно, в распределен ии гематита и гетитu н рассмат
риваемом регионе прослеживается четкая фациальная приуро
ченность . Гематит, свнзанный с красноцветными толщами 
( BI - Clb и F 1 c )  в осевой зоне, замещается в переходной . полоее 
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( В 1 - c1 h и 1<' 1 t: )  и в t:енерной :юне ( В 1 - в1 1 1 ) н преобладаю
Щ<'М l 'етито м ,  образун здесь т .н .  пеt:троцветные ( желтые, кр<it:
н ы е, ро:.ю в ы е  I IН Пia ) толщи . Последние л северо-западной части 

сРнерно й  :юны ( в в 1 - в111 ) или в пределах переходной полосы 
( в  1<"' 1 с )  :шмещаютсн сероцветными отл ожен илми.  

2 .2 .5 .  Глау конит. 

Этот м инерш1 присутстнует к<1к н северной , так и в осевой 
стру ктурно-фациальных зонах .  В северной зоне глауконит по 
имеющимся данным (в шлифах и пришлифов ках ) не установ
лен толь ко в Сп , DJ, DIII , Е и Fп.В переходной полосе, по -в иди
мому, глауконит в с1 ь - с11 и D1 - D11  не присутствует. В осе-
вой зоне он  в Вп , С1а - Сп ,  Dп , Dпi и F'

1ь не установлен . Сле
довательно, реже в сего глауконит встречается в среднем ордо
вике в пределах о беих структурно-фациальных зон . 

Основная масса глауконита ( см . табл . 1 ) сосредоточена в 
нижнем ордовике северной зоны, главным образом в латорп
ском горизонте, где его содержание в шлифах доходит до 90%. 
В нижнем же ордовике осевой зоны глауконит встречается 
толь ко в отдельных сероцветных прослоях среди красно
цветной толщи . Содержание его здесь незначительное ( часто 
толь ко отдельными зернами )  по сравнению с северной зоной. 

Таким образом в нижнем ордовике прослеживается существен
ное уменьшение количества зерен глау конита в южном направ
лении . Преобладает песчаная и крупноал евритовая фракция 
глауконита .  В латарпеком горизонте в гранулометрии глауко
нита существенных различий м ежду зонами не прослеживается . 
А в горизонтах Вп - Вп 1 отмечается уменьшение размера зерен 
этого м инерала в южном направлен ии и вверх по разрезу.  
Форма зерен гл ау конита разнообразная , часто прослеживаются 
трещин ки обезвоживания.  Встречаются слеп ки по остракодам 
и карликовым l'астроподам, а также отмечена глау конитиза
цин отдельных карбонатных облом ков организмов . Ка к по
каз ы вают снециальные м инералогичес кие и сследован и я  ( Ни ко

лаева и др . ,  1 97 1 ) в обеих зо нах в нижнем ордовике нет зерен 

I'Лау ко н ита, кото р ые не и м ел и  бы ни каких признаков измене
ний . С а м ы е  существенные нторичные ·и3МРнения прослеживают
св в С<'Верной :юне, осо бенно н Сенеро-Во сточной Эстонии и Лe
l l и t l г paнc кoii о бласти . 
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Рис .  5 .  Распределение глауконита и красноцветных отложе
ний ( на схеме темные интервалы и п ятна) в послетремадокских 
ордовикских отложениях Северной и СреднеИ Прибалтики . 1 -

- зернистый гла vконит, 2 - пылевидный глауконит.  
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В среднем ордовике сравнительно редкий глауконит в основ
ном пылевидный, однако встречаются отдельные зерна крупно
алевритовой и мелкопесчаной размерности. Последние пред
ставляют собой замещенные или пропитанные глауконитом об
ломки организмов ( главным образом членики иглокожих и 
их облом ки )  либо слепки организмов ( карликовых гастропод, 
остракод) . В среднем ордовике глауконит связан преимущест
венно с сероцветными породами тех горизонтов, в которых 
встречаются краснqцветные или пестроцветные интервалы 
( С1а, с1с , с111 ) .  Глауконита меньше всего в среднем ордовике в 

переходной полосе (см.  рис. 5 ) . 
В верхнем ордовике глауконит встречается чаще, чем в сред

нем, но его содержание значительно уступает (не более 3% всей 
породы таковому в нижнем ордовике. Размеры зернистого 
глауконита колеблются в преобладающем от крупноалеврито
вого до среднепесчаного . Среди этих зерен много замещенного 
( пропитанного ) глауконитом детрита и слеп ков, но также не

редки зерна с трещинками обезвоживания. Форма последних 
неправильная,  чуть сплюснутая, реже шаровидная . Пьmевид
ный. глауконит в верхнем ордовике иногда покрывает тонкой 
пленкой более крупные обломки организмов и поверхности 
перерьmа. Чаще всего глауконит в верхнем ордовике встреча
ется в переходной полосе (см.  рис. 5 ) . 

Следовательно, между северной и осевой структурно-фаци
альными зонами в содержании глауконита прослеживаются 
относительно малозаметные ( кроме нижнего ордовика) раз
личия. В итоге нужно отметить, что глауконит содержится 
преимущественно в сероцветных отложениях, вмещающих 
красноцветные толщи как в горизонтальном, так и вертикаль
ном направлениях. Иначе говоря, в условиях послетремадоке
кого ордовика Северной и Средней Прибалтики глауконит 
довольно точно маркирует участки бассейна, где существовали 
переходные условия между окислительными ( красноцветные 
отложения ) и восстановительными ( сероцветные отложения) .  
Повышениное содержание глауконита в нижнем и верхнем 
ордовике тесно связано с трансгрессивными этапами развития 
бассейна. 

Послетремадокские глаукониты в рассматриваемом регионе, 
по-видимому, в подавляющем большинстве аутигенные, Только 
в нижнем ордовике, особенно в латорпском горизонте северной 
зоны, не исключено присутствие аллотигенного ( несколько раз 
переотложенного ) глауконита. Об этом говорит разрушенность 
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' 11 ' ) )(' 1 1 ,  а та кже их разнообра: ш ан фо р м а  и о•Jсш, сил ы 1 ыс вто р и ч -
1 1 1 . 1 1 '  и : 1 мснен и н  ( е м .  та кже l l и коласва и нр . ,  1 97 1 ) .  Уел о н и н  
обра:ю шшин I 'Jiay кон ита к ·н а сто н щt� м у  в ремен и еще н е  B I IO J I I H' 
I I CI I ЫI' .  Крат ко i Ю}� I · IТОЖИ В Ш I  MHCI IИH pa:II I Ы X авто ров ( Ш вецов , 
I Яf>H ;  ) �анбар , Рщ �жерс, 1 96 2 ;  ) �t�I 'CI Ic ,  1 967 ; Ру х и 1 1 , 1 969 ) мож-

1 10 ре:ном и рова1ъ сл еду ющее. ) �л н обра:юван и н  I'JШY кон ита тре
бу ютен : м о р с ющ в ода 1 ючти н о р м ш 1 ы юй сол ен ости , у елов и н 
I H�JH�XOJ(·H ыe м ежду о киел ител ыюй и носстшюnителыюй ,  ис
ходный мuтериал в в ине • ·лин истых м инералов ,  присутстuие 
орпшичее ко п> в ещества, 
осадконuко 1mен ие . 

2.2.6 . Фосфаты 

м ин и м ш1 ыю е  ил и отрицательное 

Определимые в шлифах и пришлифовках скопления фосфатов 
в изученных структурно- фациальных зонах приурочены : 1 ) к 
зонами импрегнации поверхностей перерыва и связанных с ни
ми галькам, 2 )  к детриту , 3 )  к оолитам. Более детальная х <� 

рактеристика этих структурных элементов приведена ниже. 
М. Швецов ( 1 95 8 ) , ссылаясь на работы Г. Бушинс кого , отме

чает, что наиболее распространенным фосфатным минералом в 
осадочных породах является франколит из группы фосфатов 
кальция. Э. Дегенс ( 1 967) подчеркивает, что в осадочных поро
дах встречаются только фосфаты к�ьцин. При помощи рентге
настру ктурного анализа в настоящее время установлено, что 
фосфат в т.н.  белых оолитах и в фосфатных зонах импрегнации 
поверхностей перерыва представлен франколитом с примесью 
гетита и пирита ( см. также Пылма, 197 2б). Собранные нами об
разцЬI происходят из разных обнажений и скважин ( обн. Сух
крумяги, Ягала и др. ,  скв .  Рапла, Колка и др.). Можно с уве
ренностью предположить, что фран колит присутствует и в фос
фатизированном детрите, а также в фосфатных галь ках.  Фран
колитом представлены также фосфаты в тремадокекик отложе-
ниях северной зоны ( Вейдерма, Вескимяэ, 1 97 1 ;  Kivimiigi, 
1 97 1). 

Фосфаты более распространенные в северной стру ктурно-фа
циальной зоне. В вертикальном плане они здесь приурочены 
главным образом к отложениям нижнего и н ижней половины 
среднего ордовика от латарпекого до й ых в ис ко го горизонта 
включител1>но , но в существенном количестве в стречаются в 
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BJ J - C t l) ( с м .  тuкже 4 .4 . ) . R нижн ем ( I ЮСJ iетремадокском ) 
о р) �он и ю• фосфат ы u oei J O ПI IO M  �.: u н :шн ы е :юнuми импрегнации 
J IO I H'pX t iOCT('Й I H�p<'p l . l l \ < 1 ,  l ' aJ J I, KU M И  И детрИ ТО М ,  реже О ОЛИТUМИ .  

В ср<'1 �1 1 е м  о р1 �о н и ке в етрt><t:нотсн • ·л :ш ны м  образо м франколи
ти: I И JЮ U аt ш ы с  J ювер х ности персрыва и оолиты. В верхнем ар
но ви К{' I I JЮСJН�жинаютен толhко редкие поверхности перерыва 
с rюJюсо й фран кол ито в о й  импрегнации. В сев ерной зоне фос
фаты чисто ассо цииру ют�.:н с глау конитом,  о со бенно в нижнем 
о рдон и t<P . В детш1нх распро�.:транения фосфатов в послетрема
до ке ко м о J щов и кР сев ерной :юны на данном уровне наших 
:таний ещt> и м Рютсн су ществ ен н ы е  пробелы. Однако , в самом 
общР м  нлане можно отметип,, что содержание фосфатов умень
шut>тсн н южном нащхшл ении . 

В пt>реходной пОJюсе фосфатные оолиты и фосфатизирован-
ный щ•трит прослеживается в пограничных слоях с1а!С1Ь ( скв .  
Каугату ма, Лаэва и др. ) , а в верхнем ордовике отмечены ред
кие фосфатизированные поверхности перерыва (особенно в 
1<'1Ь - F1c ) . 

В осевой структурно-фациальной зоне с копления фосфатов 
в виде франколитоных оолитов и фосфатизированного детрита 
связаны почти без исключения с ку крузеским и Идаверееким 
горизонтами. Здесь фосфаты присутствуют в среднеглинистых 
известня ках с богатым для осевой зоны и сильно пиритизиро
ванным детритом .  

Следовательно, аутигеиные с копления фосфатов ( фран коли
та) в послетремадо кс ком ордовике рассматриваемого региона 
Балтийского бассейна приурочены в основном к нижнему и 
нижней половине среднего ордови ка северной зоны . 

Связь скоплений фосфатов с такими структурными и текс
турными элем ентами как детрит, оолиты, поверхности переры
ва, подчеркивает важн ую роль органического вещества при 
концентрации фосфора. Его присутствие характерно и для сов
ременного фосфатанакопления ( Батурин, 1 97 1 ) . Пологий 
рельеф дна н а  бол ь ш и х  площадя х бассейна, п о-в иди м о м у ,  не со
действовал существенному привносу фосфора из глубо ких 
частей. бассейна . Основны м  источником фосфора был и, вероят
но, водото ки из о кружающей пенрпленизиро ванной суши ( см .  
та кже Б у ш и н с ки й ,  1 966а ,б ;  / tРгенс, 1 96 7  11 др . ) . 



2.2 .  7 .  Глинистые минералы 

Изучение глинистых минералов не вошл о в рамки данной ра
боты, однако при изучении красноцветности пород возникла 
необходимость изучения минералогичес кого состава глинис
той фракции . В результате этой работы автор располагает 35 
рентгенаструктурными определениями глинистой фракции из 
7 скважин в · обеих структурно-фациальных зонах,  из многих 
изученных горизонтов ( см. табл . 2 ) . На основе полученного ма
териала можно хотя бы в самых общих чертах представить 
первые предварительные данные о минералогическом составе 
глинистой фракции как в северной, так и осевой структурно
фациальных зонах. 

В обеих зонах господствующим глинистым минералом явля
ется гидрослюда (70 - 100%) . В северной зоне гидрослюда 
часто встречается как единственный представитель глинистых 
минералов, и только в редких случаях ей сопутствует хлорит 
(не более 10%) . Каолинит здесь нами не обнаружен. Этот мине

р:щ не был обнаружен также в силурийских отложениях Эсто·  
нии ( Юргенсон, 1970) . 

В отложениях осевой зоны кроме гидрослюд часто присут
ствует хлорит (10 - 20% ) . А в интервале в1 - Впi каолинит 
встречается в количестве 1 0 - 15%. Следы его отмечены также 
в некоторых пробах из пиргуского горизонта. 

Количество гидраслюды и хлорита в изученном нами регио
не соответствует уже ранее известным данным для карбонат
ных пород (Милло,  1968 ) . Важным результатом является уста
новление каолинита в красноцветных отложениях осевой зоны. 
В мировой геологической литературе укоренилось мнение 
(Милло, 1 968 ) , что количество каолинита уменьшается к цент
ру седиментационного бассейна. Интересно отметить, что в 
изученном нами регионе каолинит наоборот присутствует в не
большом количестве на двух уровнях в центральной части 
Балтийского бассейна (осевая зона) , еще чаще встречается в 
Южной Прибалтике (Лашков,  1 968 ; Лашков , Котович , 1 969) , 
а отсутствует в северной зоне. l:ледовательно , можно предпо
ложить, что источником каолинита служила южная часть Фенно
Сарматского континента. Однако , нельзя забывать, что в карбо
натных породах северной зоны, перетерпевших значительно 
большие, чем в осевой зоне вторичные изменения, каолинит 
мог бы в постседиментационное время полностью разрушиться 
(см.  Милло, 1 968 ) . 
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Таблица 2 
РЕЗУЛЬТАТЫ РЕНТГЕНОСТРУКТУРНОГО АНАЛИЗА ГЛИНИСТОЙ 

ФРАКЦИИ 

N!N! СКВАЖИ· ГЛУБИ· ГО РИ КРАТКАЯ 
пп НА НА ЛИТОЛО· 

ОПРО· зонт ГИЧЕСКАЯ 
БОВА· ХАРАКТЕ· 
ни я РИСТИКА 

ПОРОДЫ 

1 .  Энгуре 857 ,15  81, мергель 
2 .  _ , ,_ 

866,80 Sf известняк 
с глаукоЮI· 
том 

3 .  _ , ,_ 866,80 Si известняк 
4 .  _ ,,_ 869 ,30 Fп мергель 
5 .  _ , ,_ 8 7 3 ,85 Fп " 
6.  _ ,,_ 886,90 Frc " 
7 .  _ , ,_ 889,70 , .  " 
8 .  _,,_ 892,50 " " 
9 .  

_,,_ 901,55 ,. " 
1 0 .  _ , ,_ 905 ,45 ., " 
11 . _ , ,_ 9 38 ,70 сш " 
1 2 .  _ , ,_ 965 ,90 CJC " 
1 3 .  · - ··� 9 7 2 ,20 CJb известняк 
14 .  _ ,,_ 985,10 вш мергель 
1 5 .  �··- 1008 ,10 вп " 
16. _, ,_ 

1023,70 ., глина 
17 . _, ,_ 1031,90 BI " 
1 8 .  Стури 990,80 FJC " 
19.  

_ , ,_ 1052,00 CJC известняк 
20. _,,_ 

1066,00 CJa " 
21 . _, ,_ 1 1 28 ,50 B I  глина 
22 .  _ , ,_ 

1 1 43 ,90 .. " 
23.  Адзе 8 27 ,25 st мергель 
24. _ , ,_ 

8 35 ,35 Fп " 
25.  _ , ,_ 867 ,40 FJC " 
26. Отепя 461 ,30 сп известняк 
27 . Каагвере 237 ,70 CJC " 
28. ......_ , ,_ 297 ,40 сп мергель 
29 . - • •_: 305 ,90 CJC известняк 
30. _ , ,_ 325 ,60 CJa " 
31 . _ , ,_ 341 ,00 вп " 
32.  Охесааре 488 ,10 CJC " 
33.  _ , ,_ 

503,80 с,ь " 
34. Савапа 52,55 вш известняк с 

гетнтовыми 
оолитами 

35 . _ , ,_ 
60 ,35 вш " 

ГС - гидроспюда , Х - хлорит, КА - каолиfDiт 
сп .  - следы ( содержание минерапа менее 5%) . 
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гс х КА 
- - - ·- - - - -

%% 

90 1 0  

90 10  
90 1 0  
1 00 сп .  
1 00 сп .  
90 10 сп .  

/ 90 10 
85 15 
90 1 0  
90 10 
1 00 
90 10 
90 10 
70 10 20 
80 20 
90 сп .  10 
90 сп . 1 0  
9 0  10 сп .  
85 15 
80 20 
85 1 5  
9 0  1 0  
90 10 
90 1 0  
90 1 0  
1 00 
90 1 0  
1 0 0  
9 0  10 
90 10 
1 00 сп .  сп .  
100 сп .  
90 1 0  

1 0 0  
1 0 0  



2 . 2 . Н .  Кср<н·сны и биту мы 

В ходе рuбоп .1 I IUKO I I ИJ I Иt: J .  тu юке дш шые для характеристи ки 
рш:щюстрuненин ксrю• ·е• юв и битумов в послетремадокс ких 
отJюжснинх обеих стру кту р t ю -<J.>uциальн ы х  :юн .  

Кеrю•·сн встреч ен t шм и  двух генетичес ких типов : кераген ку
ю�рситu и кеr ю • ·сн чернt .IХ • ·ршполитоных uриллитов ( рис. 6 ) . 

Ст:рвт. 
СеВернан Переходнан ОсеВан .JOHa НI(Декс .JОНд палосв 

Fil л л • ' 6 
Fjc • ' • 
Fjh 
fja л л л л л ' ' • 
Е л л л л л л 6 ' ' 
Dш л л л ' 
Dll Л А Л  л л А Л Л • 
о, л л л л  л ' 
Сш лл л  л л л л л л ' 
с" .ллл л ллллл л, Л/\Jо  1л л л  ' 
с, с л л л л л л л л л ллл ' 
с,ь л л л • 
с, г л л л ' 
Вш л л  л л -

в" 6 
в, 

-

л л л  1 2 ' J 
Рис .  6 .  Распределение керогенов и битумов в послетремадо к-

ских ордовикских отложениях Северной и Средней Прибалти
ки . 1 - кероген кукерсита ,  2 - кероген черных аргиллитов . 3 -
- нефтяные битумы . 
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1 .  Кероген кукерсита в северной зоне присутствует в ш иrю
ком стратиграфическом интервале (В111 - F11 ) .  Здесь он пuка 
не установлен только в F1Ь. Максимальные его скопления в ни-
де прослоев кукерсита прослеживаются в С1с - Спi в восточ
ной части северной зоны ( Прибалтийский сланцевый бассейн ) 
среди известняков и известковых мергелей . Наиболее чистые от 
карбонатов и терригеиной примеси разновидности кукерсита 
содержат керогена до 40 - 5 5% ( Котлуков , Бауков , 1 968) . Ко
личество керогена кукерсита в северной зоне уменьшается в 
южном, а также в западном направлениях. Его полное исчезно
вение происходит в переходной полосе и северной части осевой 
зоны. В преобладающей части последней, по нашим данным, 
кероген кукерсита полностью отсутствует.  

2 .  Кероген же черных граптолитовых аргиллитов ( "грапто
литовых сланцев ") в противоположность кукерситу в после
тремадокеком ордовике изученного нами региона встречается 
главным образом в осевой зоне. Черные аргиллиты прослежи
ваются здесь на четырех строго определенных стратиграфичес
ки� уровнях -UB1 ,  в111 , D111 и F1b:.. Они выклиниваются в север
нои и вост�чнои периферии осевои зон

u
ы (В1 , в111 , D11 ) или в 

переходнои полосе ( F1Ь ) . В севернои зоне черные аргиллиты 
встречаются в отложениях тремадока. Содержание керогена 
в аргиллитах доходит до 25%, но обычно колеблется в преде
лах 1 0 - 20% . 

Рассеянное органическое вещество,  по-видимому , аналогич
ного характера присутствует повсеместно . Но , прослеживается 
слабо выраженная тенденция увеличения содержания этого вида 
керогена в западном направлении и вверх по разрезу. В зави
симости от литологического характера пород максимальное 
содержание рассеянного органического вещества, по нашим 
данным, для известняков не превышает 1%, а для мергелей 
не более 3%. В северной зоне небольшие скопления органичес
кого вещества типа черных аргиллитов связаны с прослоями 
мергелей в моэской пачке пиргуского горизонта и известняка
ми сиугеской пачки поркуннекого горизонта. Многие .исследо
ватели (Ульет, 1 95 9 ;  Люткевич, 1 96 5 ;  Паасикиви ,  Дукальская, 
1 9 7 1  и др . )  обратили внимание на то , что органическое вещест
во черных аргиллитов могло служить источником для нефтя
ных битумов.  

Характерно, что органическое вещество о боих типов - сапро
пелевого характера ( см.  Котлуков , Бауков , 1968;  Бауков , 
1 968) . Однако, по элементарному составу кероген кукерсита 
существенно отличается от керогена черных аргиллитов (анализ 
из тремадокских аргиллитов ) (Фомина, 1 9 5 8  а,б ) . 
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Раt:нроетранен ие нсфтнш.1х биту м о в  в I IOt:J IP'I'( Jeмaдoкc киx ор
дов и кс ких ОТЛ ОЖСI I ИНХ , В В Иду ИХ фИЗИЧСt: КИХ t:ВОЙСТВ , Не 110Д
ЧИI I Н СТСН t:Tf>OГOM )' фацИШ I Ы ЮМУ I<OI IT(>OJI IO .  В обеих ЗОНах ОН И 
1 1 pИy(JU11Cl l bl  К :JШ ШД/II . IM peГИOI I<lM . В Оt:СВОЙ . ЗОНе BЫДeJieiiO 
( Ш варц и Карпицки й ,  1 97 0 )  три у ро ш ш ,  I<O'J'OPI·IO 1 1а  бтн·о
н р и l пн ы х  t:тру кту рuх JШ Шдвой Латвии �.:одержат нефти : 1 )  no

J I ИT<> H I .IЙ и:ше�.:т1 ш к J<'н ,  2 )  и:шccТI I JI I<И и м ергели Cib 1>1 1 , 
:n шtенролиты в 11 .  ll сенерной : ю нс не�оныuие .�кошtен иs.� пону
жид ких нефтяны х биту мов свн:щ.ны t: Заnаднои Эс1·ониеи и За
llадво -Эстонским архипелагом ( t: кн .  Кыргессааре, Палукюла, 
Ки ш·иссепа и др . )  в интернале Dнi - F н .  Как следует из работы 
J l .  l lаасикиви и И.  Дукальской ( 197 1 ) ,  в северной и осевой 
(:тру ктурно-фациальных зонах присутствуют в составе битумов 
несомненно синrенетические, однако можно допустить, что 
часть углеводородов могла мигрировать сюда с более глубоких 
частей Балтийской синеклизы . 

3. С'ГРУКТУРНЫЕ ОСОБЕННОСТИ ОТЛОЖЕНИЙ ДВУХ 
СТРУКТУРНО-ФАЦИАЛЬНЫХ ЗОН 

Ниже приведена сравнительная характеристика структурных 
признаков карбонатных отложений послетремадокского ордо
вика в северной и осевой структурно-фациальных зонах. Рас
смотрены все основные, в преобладающем первичные, струк
турные признаки (кроме детрита) ,  имеющие существенное 
значение для восстановления фациальной обстановки осадко
накопления (табл. 4 ) . 

3 .1. КАРБОНАТНАЯ ОСНОВНАЯ МАССА 

В послетремадокских ордовикских отложениях Северной и 
Средней Прибалтики карбонатная основная масса представле
на главным образом кальцитом, реже доломитом ( см. также 
2.2. 1. и 2.2.2. ) . По определениям в шлифах его содержания из
меняется в широких пределах, но среднее по нашим данным 
составляет около 45%, при этом различия между структурно
фациальными зонами незначительные. Существенные различия 
устанавливаются в размерах кристаллов кальцита, а также в 
вертикальном распределении карбонатного материала в разре-
3е.  
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Н осевой зоне преобладает с крытокристаллическая струк
тура ( табл . ll , 2 ,  4 )  и тош, ко в редких прослоях ( 2  - 5 см) в 
верхнем и нижнем ордовике господствует микрокр,Исталличес
кш• карбонитнив о сновнш1 масса. 

В северной зоне рuзмерьi кристаллов карбонатной основной 
массы более изменчивые, особенно в нижнем ордовике и 
1 1 ижней половине среднего ордовика ( табл. 11 , 1 ,3). Здесь пре
об;шдают ми крокристаллические и местами даже тонкокрис
тшшические ( см. табл . 11 ,5,6 ) разновидности , особенно в до
ломитизированных породах нижнего ордовика ( В1 BIII ) . Н волховском горизонте местами встречена довольно ясно вы
раженная ми кро- и тонко кристаллическая мозаичная струк
тура. В районах с явными катагенетическими изменениями 
(особенно в Северо-Восrочной Эстонии) ромбоэдры доломита 
иногда обусловливаюt порфиробластовую структуру. Н ракве
реском горизонте и в верхнем ордовике ( F1as ,  F1c )  преобла
дает скрыто- и микрокристаллическая основная масса. 

Чем вызвана более сильная переклисталлизация карбонатной 
основной массы в северной структурно-фациальной з оне? Как 
подчеркивают Г. Каледа и Е. Калистова ( 1 970) , самую сущест
венную роль при перекристаллизации играют : 1 )  первичные 
структуры и текстуры, 2) примеси в карбонатной основной 
массе, 3) условия залегания пород. Спорным при этом являет
ся роль глинистой примеси. Некоторые авторы (Bausch, 1 968 ) 
утверждают, что уже незначительные порции ( более 2%) гли
нистой примеси уменьшают перекристаллизацию, другие 
(Misik , 1 968) указывают на благоприятствующую роль глинис

тых м11нералов при перекристаллизации . Собранный фактичес
кий материал полностью подтверждает вывод Г. Каледа и Е. Ка
листовой о том, что примесь терригеиного материала затрудня
ет перекристаллизацию . Отложения северной зоны менее гли
нистые и более богатые детритом,  чем соответствующие отло
жения в осевой зоне. Длительное время (вероятно начиная с 
верхнего палеозоя) они находились в приподнятом положении 
(южный склон Б алтийского щита) по сравнению с отложения
ми осевой зоны и следовательно в зоне активного вертикально
го движения подземных и метеорных вод, способствующих 
процессам перекрист;шлизации. Г .  Каледа и К Калистова 

( 1 9 7 0 )  отмечают также, что в Московской синеклизе погру
Жение пород на глубину 1 000 м и более, а также сульфатно
хлоридвые подземные в оды в этих отложениях не благоприят
ствовали перекристаллизации. Аналогичная картина установ
лена в осевой зоне. Следовательно,  можно заключить, что в 
условиях рассматриваемого нами района ( и в идимо вообще в 
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платформенных условиях) степень перекристаллизации пород 
определяетсн прежде всего фациальным положением осад ко в в 
бассейне и постседиментационным тектоническим ра:шитием 
района. 

Р. Мэтьюз (Matthews, 1966 ) приходит к заЮiючению, что 
результаты изучения процесса современного карбонатанакоп
ления позволяют выделить не менее четырех способов образо
вания карбонатных илов , которые, возможно,  применимы 
при изучении отложений прошлого. Эти пути образования 
карбонатной основной массы следующие: 

1)  осаждение игольчатых кристаллов арагонита в условиях 
перенасыщенных карбонатом кальция вод с повышенной 
соленостью ; 

2 )  образование игольчатых кристаллов арагонита путем 
посмертного разрушения зеленых водорослей; 

3 )  образование карбонатных илов путем разрушения физи
ческими факторами скелетных остатков организмов в по
движноводных условиях; 

4 )  образование карбонатных илов биологическими факто
рами в тиховодных условиях ( сверлящие, илоедные и 
др. организмы) .  

Многие авторы (например, Stieglitz , 1972) , на основе иссле
дований сканирующим электронным микроскопом утвер
ждают, что нет доказательств неорганического осаждения 
сколько-нибудь значительного количества карбоната в совре
менных отложениях. В. Яануссон (Jaanusson, 1973)  отмечает, 
что в Балтийском бассейне в ордовике вода по всей вероят
ности была недостаточно теплой для химического осаждения 
карбоната кальция (арагонита) . Однако , пока у нас отсутству
ют результаты Исследования пород рассматриваемого региона 
сканирующим электронным микроскопом, нет веских причин 
окончательно отказаться ни от одного из предложенных 
Р. Мэтьюзом вариантов образования карбонатной основной 
массы. 

В осевой структурно-фациальной зоне господствующим был , 
вероятно, четвертый способ образования карбонатной состав
ляющей ила. В пользу этого предположения говорят : присут
ствие в этих отложениях равномерной размерной градации де
трита, частые ходы сверления в нем, а тюоке минимальная или 
часто отсутствующая окатанность детрита. В северной струк
турно-фациальной зоне в интервале в1 - D11, судя по структур-
ным и текстурным особенностЯм (о катанность детрита, его 
ориентация, характер слоистости и т.д.) , преобладающим бьm 
третий способ и отдельными прослоями (в средней и верхней 
части среднего ордовика) четвертый. В интервале Dп1 Fп 

41  



в северной зоне можно предполагать существования всех до
пущенных Р. Мэтьюзом путей образования карбонатного ила. 
Что касается типичных чистых афанитовых известняков обеих 
зон (Е, F1aS , F�) , то им, видимо, характерно образование 
кальцита основнои массы путем посмертного разложения 
водорослей. В поркуниском горизонте (обеих зон) некоторые 
признаки структурного, текстурного (см. в соответствующих 
главах ) ,  а также минералогического характера указывают на 
возможность непосредственного химического осаждения карбо
натов из морской воды. 

3 .2 .  ВТОРИЧНЫЙ ( ЗАПОЛНЯЮЩИЙ ПОРЫ ) КАЛЬЦИТ 

Вторичный кальцит заполняет первичные пустоты в карбонат
ных породах . В отложениях послетремадокского ордовика 
вторичный кальцит приурочен главным образом к детриту и 
целым остаткам организмов, особенно к их скоплениям (табл. 
XVII,6 ) . 

В осевой зоне, ввиду сильной глинистости пород, заполнЯю
щий поры кальцит часто отсутствует и только в редких случаях 
его количество доходит до 2% и более. Исключением является 
пилт�нская пачка поркуннекого горизонта, где содержание 
вторичного кальцита по данным Ф. Волколакона и Т. Спрингис 
(1969) доходит до 3 5%, а по нашим данным не превышает 30%.  

В этой пачке вторичный кальцит цементирует разные зернистые 
компоненты (детрит, сгустки, оолиты и др . ) , образуя в основ
ном поровый тип цемента. Нередко встречается -цементация 
типа соприкосновения ( табл. IV, 4 ;  XIII, 2). В отдельных зер
нах детрита установлено регенерационное обрастание вторич
ным кальцитом (см. также Вол:колаков, Спрингис, 1969). 
Заполняющий поры кальцит в этой зоне преимущественно тон
ко- и м:.�крокристаллический . 

В северной зоне вторичный кальцит имеет практически повсе
местное распространение. · Его не удалось установить только в 
сильно доломитизированных разрезах и интервалах. Встречае
мость заполняющего пор кальцита существенно уменьшается 
уже в переходной полосе. Среднее содержание этого компонен
та в породах северной зоны около 4%, а максимальное коли
чество доходит до 30%. Повышенное содержание вторичного 
кальцита встречено в горизонтах с1ь, n11 - n111 , F1c и F11 , т.е . в 
интервалах с повышенным содержанием зернистого компонен
та (в основном детрита) . В биогермных комплексах пород 
горизонтов D11 - n111 , F1c ,  F11 вторичный кальцит присутствует 
в шлейфовых отложениях часто в качестве единственного це
ментирующего материала. В основном, в этих случаях просле-
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Ж И J J uетсн поров ый и регенерационн ый , а режР T И J J U  сонри косно
I Н'Н И I J  цем ент . В отложен инх, н мещuющих б и о J 'Щ > М ы ,  1 1 реобл адu
ет CJH'HI H� и крупно кр исталличес кий цем ен п t рующи й кшн.цит 
с нере; � ки м и  двойн и кuм и .  В остальной • 1асп1 ра: 1 р е:щ рu: 1 меры 
I(J JИCTШIЛOU ВТОрИЧНОГО КалЬЦИТа В ПредеЛ <lХ 0 ,() ; �  -- 0 ,07 М М .  

Н ито 1·е м ожно заключить, что в пuсл етрРм а; �о кс ких ор;�о
в и кс ких отл ожениях рассматриваемой ' J '(•р рито р и и  хара ктер 
рuе пространения вторичного (заrюлняюLцеJ ·о I IO J J J . J ) кал ь цитu 
четко контролируется содержанием в соответству ющих отл о
женивх :Jернистого компонента ( прежде все1·о u р гш ю • · ш ш о 
обломочного ) . 

3 . 3 .  СГУСТКИ 

Сгусткавый материал (в  понимании Эйнасто и Аалоэ, 197 0) не 
является широко распространенным структурным элементом 
рассматриваемых фациальных зон. Более часты его находки 
всетаки в северной зоне. 

В северной структурно-фациальной зоне послойное скопле-
ние сгусткового материала прослеживается в DШЗ Р, Dпr и 

Fп ( табл . III , 1,  2) . Единичные небольшие скопления сгустков 
отмечены в горизонтах с1ь , Сп , F1c в так называемых "ловуш

ках " ( под опрокинутыми створками брахиопод , в створ ках 
гастропод, в ходах илоедов и т .д. ) , защищенных от кон- и 
постседиментационных изменений (табл . III , 3,4 ) . В остальных 
горизонтах послетремадо кс кого ордовика северной зоны сгуст
ки пока не установлены. В горизонтах , где сгусткавый мате-
риал имеет широкое распространение (DШЗ Р, Dпr . Frr ) коли
чество его в известня ках не превышает 14% ( Drri3P в скв .  Ваза
лемма) , но обычно колеблется в пределах 2 - 7%. Размеры 
сгустков обычно составляют 0,04 - 0,05 мм, изменяясь от 
0,02 до 0,5 мм. Сгустки диаметром более 0,07 мм редки, а 
диаметром менее 0,02 мм не отличаются от основной массы. 
Относительно крупные сгустки чаще всего встречаютсн в ходах 
илоедов.  Форма сгустков преимущественно округлая, реже 
овальная.  Контуры их довольно четкие, менее четкими они 
бывают в Dпf3P. В северной зоне сгустки сложены с крытокрис
талличес ким кальцитом, в котором иногда отмечается присут
ствие шламового материала. В связи с наличием в них тон ко
рассеянного органического вещества, отложения со сгустками 
имеют слабый желтоватый о ттен о к .  

Н о севой структурно-фациальной зоне сгустковый материал 
почти исключительно связан с пор кунне ким горизонтом ( оео-
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бенно с салдусекой свитой ) .  Только в одном случае .( скв . Энгу
ре) нами установлены сгустки в полуразрушенной раковине 
наутилоидей из ласнамягиского горизонта. Количество сгустко
вого материала в поркуниском горизонте в осевой зоне по на
шим данным доходит до 20%, а среднее составляет около 5%.  
Размеры сгустков изменяются в основном в пределах 0,02 -
0,08 мм,  составляя в среднем о коло 0 ,05 мм. Сгустки диамет
ром более 0,08 мм очень редки . По форме сгустки округлые, 
редко овальные. Контуры сгустков четкие.  Сложены они также, 
как и в северной зоне, скрыто кристаллическим кальцитом с 
редкой примесью шламового материала. Цвет сгустков серый 
или темно-серый, реже светлый. 

Как видно из вышеизложенного , сгусткавый материал более 
характерен для северной зоны и чаще встречается здесь в ин
тервале Dп - F11.  Небольшие и случайные скопления сгустков 
на других уровнях ( Cib , СJП ) в так называемых "ловушках " 
показывают, что в ходе осадканакопления сгусткавыи мате
риал, по-видимому играл значительно б6льшую роль, но уже на 
ранней стадии диагенеза сгустки были преобразованы в глинис
токарбонатную основную массу , как это прослеживается в сов
ременных отложениях (Ginsburg, 1 9 57 ) . Детальное изучение 
пришлифовок ( особенно с разными типами "ловушек " )  в бу
номерностях распространения сгустков в ордовикских отложе
дущем несомненно значительно дополнит на-ши знания о закn
ниях Балтийского бассейна. 

Сгусткавый материал присутствует в осадочных породах 
(особенно карбонатных) от кембрил до настоящего времени.  
Однако , чем больше возраст отложений, тем труднее опреде
лить генезис присутствующих в этих отложениях сгустков . 
Многими авторами (Хв орова, 1 958;  Ершова и Либрович , 1 969; 
Эйнасто,  Алоэ, 1 97 0 ;  Illing, 1 9 5 4 ; Beales, 1 965 и др . )  подчерки
вается сложное ( полигенное) происхождение сгустков.  С дру
гой стороны, ряд исследователей (особенно специалисты по 
современным карбонатным отложениям )  определяют сгустка
вый материал в основном или полностью как копралиты 
( Komicker, Purdy, 1 9 5 7 ;  Newell , Rigby , 1 9 5 7 ; Amstutz , 1 958;  

Cloud, 1 96 2 ;  Purdy, 1 963 и др . ) . 
Ф. Бийлс ( Beales, 1 96 5 ) отмечает следующие возможные пути 

образования сгустков : 1 )  органическая агглютинация ( склеива
ние) , 2) неорганическое осаждение и цементация, 3) пере
кристаллизация, 4 )  ком бинация вышеперечисленных процес
сов , 5 )  копралитовый генезис. 

Что касается оптимальных фациальных условий образования 
и :шх о р О ! IРНЮ1 сгустков,  подавляющее большинство авторов 
( Хворова, 1 9 58;  llling , 1 9 5 4 ;  Komicker, Purdy, ,1 957 и др . )  ука
зывают, что они образавались и образуются tJ · t:i'acтoящee время , 
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I 'J Ja i i i i i . I M  обра:Jо м ,  в о бласти м ел ко t ю ; о . н , 1 1  тих о в одш . t х усJtо
вин х ,  : lш t щ t ценных отмел я м и  от волн o т к p t . J TO I ' O  м орн . Н опю
жен и н х  со сгустками всегда н обилии н р и сутстн уют ходы илое
дов .  

На основе материала из послетремадо ке кого ордовика Север
ной и Средней Прибалтики нами поддерживается точка ·зрения о 
полигенном происхождении сгустков . Ш .  Хоббс (Hobbs, 1 9 5 7 )  
предполагает, что менее 5% ордовикских сгустков штата Вирги-
ния несомненно . копралитового происхождения . Нам кажется, 
что на рассматриваемой территории копролитовую природу 
имеет значительно большая часть сгустков . На это могут у казы
вать : 1 )  нахождение сгустков в ходах илоедов , 2 )  их регуляр
ная форма, 3) присутствие в сгустках органического материала, 
4) обилие ходов илоедов и скелетных остатков разных групп 
организмов в отложениях со сгустками . Что касается сгустков 
Fп (особенно в осевой зоне ) и частично DIII ( северная зона) , 
то имея ввиду существовавший здесь крайне подвижные вод
ные условия, не исключено, что часть сгустков имеет обломоч
ное происхождение (рез кие контуры, присутствие более круп
ного обломочного материала) ( табл . III , 5 ,6 ) . В пяэскюлаской 
пачке кейлаского горизонта можно предполагать значительную 
роль физико-химических процессов ( сr:леивание) в образова
нии сгустков, учитывая их часто неясные контуры, преоблада
ние мелких зерен, а также относительную редкость скелетных 
остатков организмов ( среднее содержание детрита 1 �% )  и хо
дов илоедов . 

3 .4 .  оолиты 

В пределах рассматриваемой территории в послетремадокских 
ордовикских отложениях встречаются три главных типа ооли
тов : карбонатные, гетитовые и фран колитовые. Они отличают
ся друг от друга, как по минеральному составу , так и по мор
фологии, а также по стратиграфическому и фациальному поло
жению. 

К а р б о н а т н ы е о о л и т ы все без исключения связаны 
с поркуннеким горизонтом верхнего ордовика ( рис . 7 ) . В осе
вой зоне ( скв .  Пилтене, Адзе, Талсы и др . )  и в переходной по
лосе (скв .  Охесааре, Каугатума и др . )  они встречаются в пил
тенекой пачке, а в северной зоне в вохилайдской пачке. ( См. 
также Ораспьmьд, 1 97 5 б ) . По сообщению Э. Кала карбонатные 
оолиты чаще встречаются в западной части последней зоны 
(скв .  Мурика, Виртсу ) . 

В морфологии и во внутренней структуре карбонатных ооли-
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тов ( табл. I V ,  2 ,  4 ,  6 )  существен ны х различий между стру к
турно-фациальными зонами не у етанавл иваетсп ( с м .  также 
Ораспыльд, 1975б ) . Оолиты ш аровидные, в редких случаях 
встречен эллипсоидальный габитус.  Они обоадают концентри
ческим или рационально-лучистым строением. Диаметр :карбо
натных оолитов пор :кунис:кого горизонта :колеблется в преде
лах от 0 , 1  до 1 ,6 мм.  Средний размер оолитов 0 ,5 - 0 ,6 мм.  Зна
чительная часть, в среднем о коло одной трети оолитов , встрече
на в виде обломков . Местами ( с :кв .  Адзе и Кяриярве ) содержа
ние разрушенных оолитов доходит до 50%.Среди опознаваемых 
ядер оолитов преобладают членики ( и  их обломки ) иглокожих. 
Остатки этой группы организмов преобладают и в детрите . Реже 
ядрами оолитов служат целые раковины остра:код, облом ки 
створок брахиопод, в отдельных случаях фрагменты скелета 
других групп организмов, а также аллотигенные образования 
- зерна :кварца и глау:конита. Неопределимые ядра оолитов , 
на наш взгляд, представлены сгустками или обломочными 
известня ковыми зернами,  также присутствующими в значитель-
ных :количествах в отл·ожениях с оолитами. Ндра, представ
ленные облом ками оолитов, относительно редки. Оолиты обыч
но кальцитавые и редко содержат в незначительных :количест
вах доломит. Зачаточные оолиты ред:ки и составляют только 
1 - 2% от общей массы породы. В основном :количество обо
лочек вокруг ядер о коло 1 0  или больше. В силурийских же 
отложениях Эстонии количество оболочек только в редких 
случаях более четырех (Эйнасто , Алоэ, 1 97 0) .  

Содержание :карбонатных оолитов в известняках пилтенской 
пач:ки в основном :колеблется в пределах 1 0 - 20% неред:ко до
ходя до 80% (с:кв . Пилтене, Каринрве и др. ) . В северной зоне 
:количество оолитов в вохилайдс:кой nачке обычно не превLI
шает 1 0%.  

В слоях с оолитами часто устанавливается :косая ми:крослой
чатость (см.  также 5 . 1 . 1 . ) . Степень сортированности оолитов 
:колеблется в значительных пределах. Оолитам всегда сопутст
вуют в повышенных :количествах мелкопесчаные и алевритовые 
зерна :кварца, сгусткавый и разнозернистый обломочный :карбо
натный материал . Присутствующий детрит часто ми:критизиро
ван и хорошо о:катан. 

Вторичные изменения оолитов изученных нами разрезов ми
нимальные, :концентрическое строение почти всегда сохранено 
хорошо , а радиальное строение выражено слабо. Только в ред
ких случаях ( с:кв .  Карула) обнаружены оолиты полностью пе
ре:кристаллизованные в мел ко кристаллический :карбонат, узна
ваемые по внешнему :контуру и по непере:кристаллизованным 
ядрам (членики иглокожих ) . 
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Вон рос о J 'ei JP : IИce l<apбoнaТJ I J . J X  о ш 1 ито в ,  бJ 1 а 1 ·она р н  I I I I TI ' I I 
c и в н o м y  11 : 1y•H' I I И IO COI I pCMPI 1 1  101 '0 OOJI ИTOoбpa: \ 0 1 \LI I I  И Н  1 1  1 J < t ' I I I I . I X 
'laCТI I X  М И ра 1 1  50-х И 60-Х I 'О) ЩХ ,  I I I I J I H CTCII  OHI I ИM 11 : 1  1 1 : 1 1 1GШ H'I '  
ра:1 работаш 1 1 . 1 х  1 1  у ч е н и и  о карGо нато н а ко ш н•н и и . М ож н о  J I И I I I I · 
У ЮПUТI, На I H' I(O'I'O ( H .Je б ш 1 ее c y i ЦI'CTIIPI I / / 1 , 1 ( '  рабоТI . I  1 1  ' J' I O i i  oб
J I : tCTИ ка к Сш ю 1 1 ы•н , 1 �5() ; l l l yш.l { ,  1 �() � ;  М о nщфаn , l .y t. l l ' ,  
1 �56 ; N e w e l l  а .о . , 1 00 0 ;  Buth u r�t,  1 96 Н ;  M a rJ.(o l i� ,  ltex , 1 �J7 1 . 
Современные карбонатш .н� ооJ J ит ы ,  ка к и о•1е1 11. с н и м и  с х ож 1 н �  
ООIIИТЫ Н OTJI OЖCH И I I X  П'OJ I OI 'И' IPC KO I'O I IJ101 1 1 J I O I 'O O ТI IOI " I I Т I " I I  
uсеми исснедооатслн ми к м ел ко в одн ы м обра:ювш 1 и н м .  И:Jу• J <'
нис оонитов Багам с кой бuн ки по н:uэало ( Newell  а .о . ,  1 �6 0 ) , что 
минимальной глубиной оолитообра:юнанин янлнстсн � м ,  одн а
ко обычно она больше 2 м .  l la более мел ко1нщш .1<' участ ки 
оолиты наносятся штормовыми в олнами.  Что ю:н.;аетсн :шаченин 
активности движения в од, то здесь требуютен оnтимальные 

условия и, по мнению Р. Ватхерста ( Barthurst, 1 968 ) , nодниж 

иость воды может соответствовать даже с корости осаждения 
карбоната кальция . Размер современных карбонатных о олитов 
только в редких случаях nревышает 2 мм.  Диаметр оолитов 
зависит не толь ко от веса самого оолита, а и от равновесия nро
цессов акумуляции и абразии карбоната кальция ( Bathurst, 
1968), а также в меньшей мере от размеров ядра ( Ш ульц, 
1962) . Все современные карбонатные оолиты - арагонитовые, 
а все древние - кальцитавые ( Monaghan, Lytle , 1956 ) . В карбо

натных оолитах , как современных так и древних , разли
чают два типа концентров ( слоев ) . Н толстых концентрах 
современных оолитов кристаллы арагонита расположены ра
диально и им все исследователи приписывают физико-х имичес

кое происхождение . .  В более тон ких, темного цвета, концент
рах уже Н. Ньюэлл и др. (Newell а.о ., 1 96 0 )  отметили nрисут

ствие органического материала. Изучение оолитов из Багам 
ской банки с помощью сканирующего электронного микро
скопа (Margolis, Rex, 1 97 1 )  убедительно nоказала , что эти 
концентры формируются сверлящими микроорганизмами 
( главным образом , разными в одорослями ) .  У казанные ав
торы пришли к выводу, что образ ован ие карбонатных оолитов 
происходит в результате дву х процессов - хим ичес ких и био
логических ( биохимических ) .  

Все изложенное выше позв оляет сделать вы вод, что nороды 
с карбонатными оолитами в Северной и Средней Приба лти ке 
nредставляют собой . отложения морс ких отмелей , существо
вав ших здесь в конце о рдовика . 

Г е т и т о в ы е о о л и т ы на рассматриваем ой территории 
связаны с отложениями северной стру кту рно-фациал ьной зоны 
и nереходной nолосы ( рис . 7 ) . В осеной зоне они отсутствуют 
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или встрсчаютсн ред ко в м есп' е фрш1 кол итоными оолитами в 
ClL - с 1 1 1 ( скв .  'Гал с ы ,  I :>алдоне ) . 

n Северной : kто шш их р аещюетранешн• ,  стру ктура 11 мо рфо 
логнн нета л ы ю  IПУЧ<'I I Ы  К. Ор в 11 ку ,  ( Орви к у ,  1 96 0 а ,  О р в н к у ,  
1 �)(}06,  OIV iku ( Jaanso n ) ,  } �) 2 7 :  OIViku , 1 �)4 0 ) .  1 \•ппов J,J Р ошн пы 



приурочены ЗJ(et:J. к �.:л едующим гори::�онтам и пuч ким . l l ерв ы е  
мел кие и часто непран и л ыюй фор мы o oJ J И 'JЫ • ю н шш ютсн н �.:е
верной зоне ( Восточнан Эстония ) u н ижнем о рдов и ке , в верх

ней части волховского горизонта - в падаской пач ке ( BI Jr  Р ) .  
В кундаском горизонте гет11тоные оолиты приурочены к его 
нижней (во кас кая пачка, Вп� V )  и верхней ( напас кая пач ка, 
BJII"Y N) частям. В первом среднеордовикс ком горизонте ( в 
азериском ) гетитовые оолиты прослеживаются в изменчивых 
количествах по всему интервалу его вертикального рас
пространения. Сравнительно редкие гетитовые оолиты уста
навливаются и в нижней части ласнамягис кого горизонта 
(Cib ) . К югу от выходов оолиты постепенно становятся более 
мел кими, увеличивается количество оолитов неправильной 
формы, господствующими становятся псевдооолиты ( гетитизи
рованный детрит) , а таюке уменьшается общее количество 
оолитов в породе. Например, в скв .  Кайдма ( о коло 25 км к 
югу от выходов ) в во каской пачке присутствуют только 
псевдооолиты. Такие же закономерные изменения просле
живаюиен в районе выходов с запада на восток ( Orviku , 1 940) .  
Явления такого характера отмечены и в вертикальном плане 
( Orviku, 1 940) , придающие оолитсодержащим пачкам и гори
зонтам несимметричное циклическое строение. В подошве 
слоя (часто на поверхности перерыва)  оолитов много, они 
относительно крупные и совершенные, к верху количество и 
размеры их уменьшаются и часто преобладающими становят
ся псевдооолиты. 

В переходной полосе снова несколько увеличивается содер
жание настоящих оолитов, однако господствующими остают
ся псевдооолиты. Особенно важным является тот факт, что в 
переходной полосе появляются гетитовые оолиты на ряде но
вых уровней среднего и верхнего ордовика. В среднем ордо
вике гетитовые оолиты и псевдооолиты появляются в горизон
тах с1с - с111 и в верхнем ордовике в F1b (табл . V , 2 ) .  Таким 
образом, местами (напр. в С КБ .  Колка) гетитовые оолиты про
слеживаются в довольно большом вертикальном диапазоне -
от в11 до с111 и в F1b ( рис. 7 )�. Оолиты в переходной полосе 
мел кие и часто неправильнои формы. Однако гетитовые ооли
ты здесь не исключают наличия полностью красноцветных 
(гематитизированных) пород. Например, в с КБ .  Колка гетито

вые оолиты встречаются в красноцветных известняках в11 и 

Вп1 . 
Гетитовые ( по некоторым определениям гидрогетитовые) 

оолиты Северной Прибалтики коричневого цвета разной интен
сивности . В отдельных случаях на них установлены мел кие 
кристаллы пирита. 
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Форма оолитов эллипсоидальная , сплюснутая ( табл . V ,  4,5 ) .  
По данным К. Орви ку (Otviku , 1 940) в районе выходов соотно
шение минимального диаметра к максимальному изменяется 
в пределах от 1 : 3 до 1 : 6 .  Редко встречаются оолиты более 
или менее о круглой формы. Сравнивая преобладающую форму 
rетитовых оолитов с преобладающей формой карбонатных оо
литов, которые преимущественно шаровидные, можно сделать 
предположение , что форма гетитовых оолитов - вторичная, 
обусловленная компакцией осадка, так как цементация карбо
ната кальция протекает значительно быстрее чем обезвожива
ние коллоидов железа. 

Размер ( максимальный диаметр ) гетитовых оолитов по 
имеющимся данным колеблется от 0,09 до 4 мм и в основном 
не превышает 2 мм ( Otviku , 1 940) . Средний размер оолитов по 
нашим данным ( измерения в шлифах ) , в зависимости от их 
местоположения в бассейне составляет 0 ,5 - 1 ,0 мм. 

В подавляющем большинстве гетитовые оолиты зрелые, осо
бенно в районе выходов, количество определяемых в микро
скопе оболочек превышает десяти . Зачаточные оолиты среди 
гетитовых очень редки. Вместе с оолитами встречается отно
сительно много т.н.  псевдооолитов (особенно южнее выходов ) , 
которые представляют собой более или менее импрегнирован
Нl>Iе гетитом облом ки скелетных остатков организмов.  Про
блемы, связанные с псевдооолитами, будут рассмотрены при 
изложении результатов изучения детрита. 

Количество определимых ядер у гетитовых оолитов редко 
более 50%. Вероятно среди неопределимых ядер в довольно су
щественном количестве присутствуют полностью гетитизиро
ваний детрит (псевдооолиты) ,возможно сгустки и обломочный 
карбонатный материал . Во многих случаях, когда ядро неопре
делимо или вообще отсутствует, разрез данного шлифа о казал
ся просто неудачным (Otviku, 1 940) . Определимые ядра преи
мущественно представлены детритом иглокожих, трилобитов и 
брахиопод, реже обломками органических остатков других сис
тематических групп. Часто эти обломки слегка окатанные. 
Групповой состав детрита, служившего ядрами оолитов, прак
тически не отличается от такого в окружающей породе. Эта за
кономерность отмечена уже К .  Орвику (Otviku, 1 940) для гети
товых оолитов азериского горизонта в Северной Эстонии . Ядра
ми гетитовых оолитов местами ( особенно на выходах) служат 
их же облом ки,  зерна глауконита (часто глауконитизирован
ный детрит) и кварца. 

Количественное распределение гетитовых оолитов в пределах 
даже одного конкретного слоя очень неравномерное {табл . V , 
1 - Э ) .  Оолиты встречаются преимущественно небольшими 
скоплениями, размеры которых также изменчивы. К. Орви-
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ку (Orvi.ku, 1 940)  зафиксировал местами на выходах азериско
го горизонта неясную флюидальную текстуру оолитов . При 
этом горизо•пальное положение длинной оси оолитов необяза
тельно. Вы:3вано это, по-видимому, неспокойной средой осадко
накоплении ( неоднократное взмучивание осадка) ,а также ак
тивной жизнедеятельностью илоедов , которая в слоях с гетито
выми оолитами практически всегда была более интенсивной,  
чем в слоях без оолитов . По нашим данным содержание гетито
вых оолитов в образцах редко превьrшает 50%, а среднее сос
тавляет о коло 13 - 20%. Эти цифры довольно хорошо сопоста
вимы с результатами, полученными для такой отдаленной части 
Балтийского ордовикс:<ого бассейна,ка-.< Восточная Польша,где 
по данным .D .  Шиманского ( Szymanski, 1 968)  содержание ооли
тов в отложениях нижнего ордовика 1 0 - 30%. 

Среди гетитовых оолитов нередки вторичные изменения, свя
занные с различными стадиями породообразования. В основ
ном, это изменения механического характера. Местами (с кв .  
Рапла) содержание окатаиных и раздробленных в ходе седимен
тогенеза оолитов составляет о коло �U% от общего их количест
ва. Вередко (скв. Рапла, Охесааре, Савала и др. )  встречаются 
своеобразные гетитовые оолиты неправильной формы с удли
ненными "кончиками". Можно только предположить, что такие 
формы образовались в результате деФормации оолитов.  Сведе
ния о близких к этим оолитам ооразованиях из нижнего ордо
вика Швеnии приведены в работе И. Хееелаида (Hessland, 1 949Ь, 
см. табл. Vlii , 1 )  . Автор отмечает, что они очень напоминают 
фекальные комочки гастропод. Явно копрогеиные ооразования, 
похожие на последние, описаны В .  Масловым ( 1 960) в палеоге
не Средней Азии. Что же касается гетитовых оолитов окружен
ных радиальными кристаллами кальцита, цриведенных на фото
таблицах К. Оривику (Orviku, 1 940) и И. Хееелаида (Hessland, 
1 949Ь) ,  то можно допустить судя по фотографиям, что они 
являются перекристаллизованными раковинами остракод, 
заполненные гР.Титом. 

В доломитизированных разрезах установлено разрушение о о
литов при росте кристаллов доломита (Orvi.ku, 1 940) .  В срав
нительно сильно доломитизированных разрезах ( Северо-Восточ
ная Эстония) отмечено выщелачивание гетитовых оолитов . 
Другие типы замещения и перекристаллизации гетитовых ооли
тов пока не установлены. Однако , в озможность их существова
ния не исключается, а наоборот, поддерживается некоторыми 
исследователями ( см .  Hessland, 1 949а) . Что же касается самего 
И. Хессланда, то он отрицает возможность трансформации кар
бонатных, шамозитовых и других оолитов в гетитовые в ордо
викских отложениях Балтийского бассейна. Следует также от-
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метить, что в современных отложениях из разных регионов ми
ра установлена близость химичес кого состава зерен гетита и 
шамозита ( Porrenga, 1 96 7 ) .  Это у казывает, по мнению Д. Пореи
га, на в ероятность, что зерна гетита служат продуктом о кисле
ния шамозита. 

Вопросы генезиса гетитовых о олитов в карбонатных отл оже
ниях в настоящее время значительно менее разработаны в миро
вой геол огичес кой литературе по сравнению с вопросами обра
зования карбонатных оолитов . Можно лишь немного добавить 
к тому ,  что было извествно к концу 30-х годов , когда К. Орви
ку ( Orviku, 1 940)  определял гетитовые оолиты, как образова
ния неглубоких , богатых кислородом, прибрежных в од и отме
чал также в озможное участие в их образовании микроорганиз 
мов. 

Со бранные нами факты несомненно до казывают, что гетито 
вые оолиты ордовика Балтийского бассейна в сравнении с кар
бонатными оолитами являются более глу бо ков одными образо
ваниями.  На это у казывает хотя бы их связь с нормально
морскими отложениями и нахождение гститовых оолитов в 
удаленных от береговой зоны районах .  В последнем случае 
аутигенность гетитовых оолитов п одтверждается групповым 
составом их органогенно-обломочных ядер . Обращаясь еще раз 
к аналогии с карбонатными оолитами , отметим,  что и в настоя
щее время нет никаких серьезных предпосылок отрицать учас
тие микроорганизмов в образовании гетитовых оолитов . 

Что же касается в опроса абсолютных глубин образования ге
титовых оолитов , то следует отметить, что современные гети
товые оолиты у берегов Э кв аториальной Афри ки в стречаются 
не глубже 50 м ( Giresse , 1 96 5 ) .  По другим источни кам (Courty , 
1973 )  в современных морских бассейнах гетит образуется на 
глубинах 1 0 - 30 м .  Можно лишь предполагать, что гетитовые 
оолиты Б алтийс кого бассейна образавались в приблизительно 
таких-же глубинах . 

Ф р а  н к о л и т о в ы е  ( ф о с ф а  т н ы е )  о о л и т ы, 
ранее часто называв шиеся просто белыми о олитами, имеют по 
сравнению с гетитовыми оолитами более широкое площадное 
распространение. Они установлены в карбонатных отложениях 
северной и осевой структурно-фациальных зон и в переходной 
полосе. 

В северной зоне первые фосфатные оолиты были недавно 
обнаружены ( Кивимяги , Лоог,  1 9 7 2 )  в прослоях алевроли
тов и песчачиков среди граптолитовых аргиллитов трема
докс кого возраста Восточной Эстонии ( месторождение 
фосфоритов Тоолсе ) .  Более широ кое распространение 
франколитоных оолитов отмечается в карбонатных отло
жениях ордовика ( см.  рис. 7 ) . Однако по величине диапазона 
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Ным мевес ки и Юл гюе ( Ор в и к у ,  1 960а ) , в ч н ·нщ�й части азерис
кого горизонта в районе выходов между Н 1 ·ш 1 а  и Убари ( Орви
ку , 1 960б ) . Наиболее широкое верти кал ьное и горизонтал ьное 
распространение фосфатных оолитов в северной зоне отмечено 
в ласнамягис ком горизонте , где они в большей части зоны 
встречаются в нижней половине горизонта. Однако , в районе к 
северу и северо-западу от оз. Пейпси фосфатные оолиты в неко
торых разрезах (особенно в с кв .  Ийзаку ) прослеживаются в 
подавляющей части с1ь и переходят в нижнюю часть С1с .  

В переходной полосе фран колитовые оолиты встречаются в 
пограничных слоях с1а;с1ь ( с кв .  Лаэва, Аре, Пярну и др . ) . 

В осев ой зоне фран колитовые оолиты приурочены к в ерхней 
части кукрузеского горизонта и реже в стречаются в идавернес
ком горизонте ( скв .  Карула ) . В центральной части зоны, в не
которых разрезах ( с кв .  Айзпуте, l lриекуле)  фосфатные соли
ты на вышеуказанном уровне отсутствуют или их находки 
крайне редки . Местами в северной части осевой зоны и в юж
ной части переходной полосы на этом же уровне встречаются 
гетитовые оолиты ( с кв .  Талсы, Селисте) и псевдоо олиты ( скв . 
Отепя ) . 

Франколитовые оолиты в основном светлосерого ( беловато
го ) цвета, нередко в них присутствует гетит, обусловливающий 
их желтоватый или коричневатый оттенок ( табл . VI , 1 ) .  Прак
тически на каждом фран колитовам солите обнаруживаются 
мел кие кристаллы пирита, количество которых изменяется в 
значительных пределах ( табл . VI , 3 ,  4 ) .  Местами ( в  Северной 
Эстонии ) фосфатные оолиты полностью покрыты пиритом и 
они могут быть по внешнему облику приняты за пиритовые ос
литы. Значительно реже кристаллы пирита присутствуют внутри 
фран колитоных оолитов . О минеральном составе т .н. белых 
( фосфатных) оолитов имеются различные мнения. Однако , по 
данным рентгенаструктурного изучения ( см. также с .  2 . 2 . 6 . )  в 
них установлен франколит с незначительной примесью гетита и 
пирита ( Пылма, 1 9 7 2б ) . 

Форма фран колитоных о олитов полностью совпадает с фор
мой гетитовых оолитов ( табл . VI , 2 ,  3 ,  4 ) .  Средний размер фос
фатных оолитов по максимальному диаметру незначительно 
уступает гетитовым ( 0 ,3  - 0,6 м м )  и практичес ки никогда не 
превышает 1 ,0 мм.  Оолиты преимуществ енно зрелые ( около 
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10 или более оболочек ) , однако , больше чем у гетитов ы х встре
чаются зачаточные формы ( табл.  VI , 5 ) .  

Ядрами фран колитоных оолитов является органогенно-обло
мочный материал , главным образом частично пиритизирован
ный детрит трилобитов и иглокожих . Групповой состав ядер 
хорошо совпадает с групповым составом детрита породы вме
щающей оолиты. 

Содержание франколитоных оолитов уступает содержанию 
гетитовых оолитов в отложениях и толь ко в исключительных 
случаях доходит до 50%, а среднее обычно не превышает 5%. 
Распределение их в породе сравнительно равномерное. 

Вторичные изменения франколитоных оолитов на наш взгляд 
минимальные и главным образом механического характера. 
Количество разрушенных оолитов значительно меньше чем сре
ди гетитовых оолитов . Иногда встречаются явления деформа
ции, аналогичные описанным для гетитовых о олитов . 

Тесная связь франколитоных оолитов с гетитовыми, их близ
кие размеры и одинаковая форма несомненно у казывают на 
относительно близ кие условия образования . С другой стороны, 
их расположение в верхах трансгрессивных ритмов гетитовых 
оолитов, присутствие на франколитоных оолитах и в о кружа
ющей породе значительных количеств пирита, а также увели
чение в породах с фосфатнымlf оолитами содержания мелкого 
органогенно-обломочного материала - шлама, указывает на 
более глубоководные или, во всяком случае, на более застой
ные условия образования франколитоных оолитов.  

На основе изложенного можно предположить, что встречаю
щиеся в ордовикских отложениях Северной и Средней Прибал
тики оолиты по фациальному положению в бассейне образуют 
следующий ряд ( от мелководных к более глубоководным 
образованиям) :  карбонатные,  гетитовые и франколитовые оо
литьi . Нет сомнения в том, что более детальное литофациальное 
и геохимическое изучение оолитов , как четких и чувствитель
ных фациальных индикаторов , в будущем окажется очень пер
спективным. 

3 .5 .  ОБЛОМОЧНЫЙ КАРБОНАТНЫЙ МАТЕРИАЛ . 

Горизонтальное и вертикальное распространение обломочного 
карбонатного материала оказалось большим, чем это предпо
лагалось ранее ( Орвику, 1 962) . Встречен в основном более или 
менее о катанный материал псефитавой ( диаметр более 1 мм ) и 
реже псаммитовой ( диаметр 0,1  - 1 ,0 мм)  размерности . 

П с е ф и т о в ы й м а т е р и а л в послетремадокс ких ордо
викских отложениях обеих зон в основном располагается рас-
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сеянно . Однако,  в северной зоне во всех отделах встречены 
скопления псефитоного материала в виде межформационных 
конгломератов (см. табл . VII, 3 ) .  Мощность таких линзовид
ных прослоев обычно не превышает 25 - 30 см, горизонтальное 
распространение их также незначительное. Такие скопления 
залегают обычно на поверхностях перерывов . Больше всего 
этих прослоев в нижнем ордовике ( ВпаS, Впr L,  ВпJiЗ Р) север
ной зоны, особенно в его северной и северо-западной части 
( Орвику, 1962 ) . В последние годы конгломератовидные про
слои установлены в предел.� Вазалеммас кого биогермного 
комплекса (Dп - Dп1)  в Северо-западной Эстонии. Мощность 
этих прослоев по данным С. Мяги до�одит до 60 см (скв .  Луде
вяля ) . В верхнем ордовике невыдержанные скопления псефи
то во го материала небольшой мощности связанЬl с биогермны
ми комплексами пород пиргуского и пор куннекого горизон
тов в западной части северной зоны. Отдельные находки псе
фитоного материала встречены практически во всех горизонтах 
и связаны со всеми генетическими типами карбонатных пород 
северной структурно-фациальной зоны. Меньше всего псефи
тоного материала в интервале DI - Dпа. 

В осевой структурно-фациальной зоне находки псефитоного 
материала редки и,  в основном , приурочены к нижнему ордо
вику (Вп - Вп1 ) и к пилтенской пачке поркуннекого горизон
та верхнего ордовика. 

Гравий и гальки преимущественно плоской формы, что ве
роятно обусловлено текстурой материнских пород, а также с 
механизмом образования гравия и галек в морских условиях . 

Максимальный диаметр псефитоных частиц доходит до 
1 20 мм (Орвику, 1962) , а в основном они не более 40 мм. 
Средний размер для всей изученной территории составляет 
7,5  мм ( по данным о коло 1 00 определений) .  Для северной зо
ны эта цифра равна .9 ,6 мм ( около 80 определений) ,  а для 
осевой зоны 5,5  мм ( оi<:оло 20 определений) . 

О I<:атанность псефитоных частиц самая значительная в ниж
нем ордовике северной зоны (см.  табл. VII , 1) и, в меньшей 
мере, в поркуниском горизонте в пределах обеих структурно
фациальных зон. Однако, преимущественно окатанность слабая, 
часто минимальная. 

Гравий и гальки из нижнего ордовика северной зоны имеют 
часто следы сверления и нередко с обеих сторон ( Орвику, 
1962) . В других частях разреза северной эоны, а также в осевой 
зоне следы сверления редки . 

Из изложенных выше морфологических параметров следует, 
что псефитоный материал представлен в изученных отложениях, 
по классификации обломочных пород А. Раукаса (Raukas, 
1 965 ) ,  главным образом, зернами крупного гравия. Очень 
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редко встречается материал крупнее средних галек. 
Ориентация плоских псефитовых частиц в основном горизон

тальная .  Однако , в конгломератавидных прослоях прослежи
вается наклон в разных направлениях. В этих же прослоях 
псефитавый материал всегда плохо отсортирован .  

Ка к правило, гравийно-галечный материал сложен из  вмеща
ющих или непосредственно ниже их залегающих карбонатных 
пород (табл . VII , 2 ,  4 ,  6 ) .  В нижнем ордовике северной зоны 
иногда встречаются гальки из более отдаленных ( как в верти
кальном,  так и горизонтальном разрезе) пачек или горизонтов 
( Орвику, 1 962 ) . Толь ко в пределах Палукюлаского локаль

ного тектонического поднятия кристаллического фундамента в 
контактовых известняках верхнего орд0В11:ка, по данным Э. 
Кала, встречаются гальки гранито-гнейсов и мигматитов . Места
ми в среднем ордовике северной зоны (DIIf3 ) га.iiьками 
служат массивные полусферические колонии мшанок,  как это 
можно установить по их пиритовой импрегнации (см .  табл . 
XVII , 5 ) .  В ваза..т1еммаских и сакуских известняках (Dп_- Dп1) 
галь ками являются массивные в одоросли Solenopora ( см.  табл. 
xv , 4 ) .  

Импрегнация псефитового материала в ордовике довольно 
разнообразная. Интенсивность и толщина импрегнации очень 
изменчивая и нередко отсутствует полностью. В нижнем ордо
вике и в нижней половине среднего ордовика северной зоны 
явно преобладает фосфатная импрегнация. Реже здесь встреча
ется пиритовая или гетитовая ( только в нижнем ордовике) им
прегнация. В остальной части разреза северной зоны и в осевой 
зоне в основном прослеживается пиритовая инпрегнация (табл . 
VII,  5 ) . В последнем случае отмечена гетитовая и гематитовал 
(в интервале в1 - q_yb) , а также фосфатная (в верхнем ордови
ке) импрегнация. В в ерхнем ордовике, везде на рассматривае
мой территории, ВС'fречены отдельные гальки,  покрытые плен
кой пылевидного глауконита. Отсутствие импрегнации уста
новлено в поркуниском горизонте в пределах всей изученной 
территории . Минералогия импрегнирующего вещества в гравий
но-галечном материале обычно совпадает с минеральным соста
вом импрегнации близзалегающих поверхностей перерыва.  

Основные черты образования псефитового материала, в част
ности галек, освещены в рабьте К. Орвику ( 1 962 ) . Можно 
лишь подчеркнуть,  что проведеиные нами исследования в пре
делах всей послетремадо кс кой ордовикской карбонатной 
толщи в двух структурно-фациальных зонах подтвердили эти 
выводы, в соответствии с которыми гравийно-галечный мате
риал образовался на небольших отмелях ордовикского моря, 
а рассеянность его в породах у казывает на то , что транспорти-
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ровка их, вероятно, осуществлялась при помощи водорослей 
(прикрепленных к ним ) , в плавающем состоянии волнением 
и течениями ( Орвику, 1 962 ) , как это установлено в современ
ных условиях ( Орвику, Каарел Орвику, 1 96 1 ) . 

Неокатанный псе<f!итовый материал встречается в изученных 
нам.и разрезах краине редко. Отдельные находки мелкого 
(диам. 2 - 5 мм ) брекчированного материала наблюдались 
лишь в скрытокристаллических (афанитовых) известняках 
(Е - F1a) северной зоны и в F1a, F1c осевой зоны. В этом случае 
брекчированный материал связан с трещинами синерезиса, осо
бенно при пересечении нескольких трещин ( табл . XXIV,  4 ) .  

П с а м м и т о в ы й м а т е р и а л в небольших количествах 
сопутствует конгломератавидным прослоям, особенно в порку
ниском горизонте в пределах двух структурно-фациальных зон 
( табл . VIII ) .  Самостоятельные скопления псаммита отдельными 
прослойками приурочены к Fп в осевой зоне. Отдельные его 
зерна часто неотличимы от сгусткового материала, особенно в 
более мелких фракциях ( сравн. таблицы III и VIII ) .  

Подытожим изложенное : обломочный карбонатный материал 
в условиях Балтийского ордовикского бассейна является на
дежным фациальным индикатором, у казывающим на активно 
подвижную водную среду . Хотя этот материал устанавливается 
спорадически, его существенные скопления связаны с отложе
ниями нижнего ордовика и с биогермными комплексами пород 
среднего и верхнего ордовика северной структурно-фациальной 
зоны. 

3 .6 .  ТЕРРИГЕI-{НЫЙ КОМПОНЕНТ 

Всестороннее изучение терригеиной составляющей карбонатных 
пород не входило в задачи данной работы. Однако , имеющиеся 
в распоряжении автора анализы гранулометрического спектра 
позволяют сделать некоторые самые общие выводы, способст
вующие лучшему познанию фациальных обстановок. 

Алевритовая и более грубые фракции терригеиного компо
нента на изученной территории имеют мономинеральный квар
цевый состав . Среди глинистых минералов преобладают гидро
слюды ( 7 0 - 1 00%) , подчиненное значение имеют хлорит, као
линит (в красноцветных отложениях ) и смешанно-слойные ми
нералы ( подробнее см. глава 2 ) . 

Для данной территории вопросы гранулометрии терригеино
го материала карбонатных пород ордовика сравнительно мало 

5 7 



разработаны.  Можно лишь у казатh на одну статыо, снециш1ыю 
посвященную изучению гранулометрии терригеиного комnонен 
т а  промышленного пласта горючего сланца ( Дилакторский и 
др. ,  1 96 1 ) . в основном эти вопросы ч:!"ронуты nопутно,  напри
мер в работе Х. Вийдинга и А. Ораспыл'Д ( 1 97 2 ) . 

Преобладающей фракЦией в обеих структурно-фациальных 
зонах является пелитовая. Алевритовая фракция nреобладает 
примерно в 1 0% проб из северной зоны и около 5% проб из 
осевой зоны. 

В вертикальном разрезе максимумы содержания алеврито
вой и более грубых фракций (в основном песчаной) в обеих 
зонах расположены симметрично, т .е .  в начале (BI - BIII ) и в 
конце (верхи FJc, Fп) послетремадокского ордовика, характе
ризуя его как крупный целостный седиментационный цикл . 

Содержание алевритовой и пелитовой фракции о казалось до
вольно специфическими для каждой зоны. Среднее содержание 
алеврита в северной зоне о коло 31%, в осевой около 26%, а в 
переходной полосе около 33%. Повышение среднего содержа
ния алевритовой фракции в переходной полосе, по сравнению с 
основными зонами, по-видимому, обусловлено спецификой 
рельефа дна этой части бассейна ( увеличение уклона дна, подня
тия ) , благоприятствующей обогащению осадков терригеиным 
материалом. 

Имеющийся аналитический материал несомненно показывает, 
что форма диаграммы распределения алеврита и пелита прежде 
всего зависит от фациального типа пород ( см .  рис.  8 ) . Около 
половины изученных проб имеют диаграмму с одним максиму
мом в мел копелитовой фракции. Диаграммы соответствующе
го характера в северной зоне ( по скв .  Рапла) составляют 36,6%, 
а в осевой зоне ( по скв .  Энгуре) 63,2% из всех анализирован
ных проб. Этот тип диаграммы интерпретируется как характер
ный для нормальноморских относительно тиховодных отложе
ний ( Юргенсон , 1 97 0 )  и чаще всего связан с глинистыми извест
няками и известковыми мергелями . 

Значительная часть диаграмм характеризуется также с одним 
максимумом, но в алевритовой или крупнопелитовой фракции. 
Анализы с ликом в алевритовой фракции в ордовике рассмат
риваемого региона связаны в основном с отложениями, образо
ванными в подвижноводных условиях, как это отмечается и 
для силурийс ких пород Э .  Юргенсон ( 1 970) . Такие спектры 
встречаются как в северной так и в осевой зоне в преобладаю
щем в горизонтах BI и Fп,  где они связаны с относительно при
брежн ыми или крайне мел ководными отложениями. Диаграм-
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1 л ш N 

1 2 . . . . . . . . .  з 

Рис. 8. Распределение среднего гранулометрического состава 
алевритовой и пелитовой фракции нерастворимого остатка кар
бонатных отложений в изученных структурно-фациальных зо
нах. 1 - IV - фракции диаметров : 1 - 0,1-Q ,05 мм, 11 - 0 ,05 -
0,01 мм, 111 - 0,01 - 0,002 мм, I V  - < 0,002 мм. 1 - северная 
структурно-фациальная зона (скважина Рапла, 1 1 3  анализов ) ,  
3 - осевая структурно-фациальная зона ( скважина Энгуре, 1 1 4  
анализов ) .  

мы с максимумом в крупнопелитовой фракции связаны глав
ным образом с карбонатными глинами и глинами волховского 
горизонта осевой зоны, а часто и с другими породами, содержа
щими терригеиного материала более 50% в других горi1зонтах 
обеих зон . 

Двухпиковые диаграммы распределения алевритово-пелито· 

вого материала предположительно связываются с двумя источ

никами сноса (Юргенсон,1970)  или с подвижноводной средой 

осадконакопления, как это вытекает из нашего материала. Та
кие диаграммы в большинстве характерны в северной зоне го-
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ооразца и днаграмма н. о. днаграмма 

н. о. 

страт. нндекс конка (ю8естняка} Вмещающего мергеля 
ск . р а п л а 

J9, 1f0 ко.л. н. о. 7,0% 
fic 
42,80 15, 7% ЗЗ,В %  
fj c  

51,55- 75 
fi c 

8,* .%  J1,0% 

58,85 12,5 % 25, 5 %  
r, c 
79,00 7,S% 28,1 % 
fi b 
89,00 5,7% 55,4 % 
r,ь 

151,45 15,* % 90,5 % 
Сш 

874,50- 70 
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0/1 
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!/!/�*О-50 8,9% 91f,O% 
Вш 
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1 11 111 IV 1 11 111 IV 
Рис. 9 .  РасПределение гранулометрического состава алеврито

вой и пелитовой фракции нерастворимого остатка в комках из
вестняков и вмещающих их более терригеиных отложениях. 
I - IV - фракции диаметров : I - 0 ,1-0 ,05  мм, II - 0 ,05 --

0,01 мм, III - 0.01 - 0.002 мм. IV - < 0 .002 мм.  
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гизонтам BI - BIII . Dп - DIII и Fп ,  а в осевой зоне - Fп. Двух 
пиконый тип диаграммы довольно часто встречается также в 
образцах из скрыто кристаллических известняков северной зо
ны (Е ,  F1aS ) .  

На примере пограничных слоев Сп/СIП в восточной части се
верной зоны установлена (Nolvak, 1 972)  связь четких поверх
ностей перерыва с повышенным скоплением алевритового ма
териала непосредственно выше их . В обраэцах непосредственно 
sыше поверхностей перерыва также устанавливается двухпико
вое строение диаграммы . 

Нами было специально опробовано ряд образцов ( скв .  Рапла, 
Энгуре) с комковатой и полукомковатой текстурой. Выясни
лось , что комки известняка в подавляющем имеют грануло
метрическую диаграмму терригеиного компонента с одним 
максимумом в мел копелитовой фракции, а вмещающие эти 
комки мергели в основном имеют диаграмму нерастворимого 
остатка с двумя максимумами и реже с одним в алевритовой 
или крупнопелитовой фракции (см.  рис. 9 ) . Выявленный грану
лометрический спектр терригеиной составляющей комковатых 
текстур вероятно указывает на их образование в изменчивых 
условиях седиментации вблизи базиса волнения, а также воз
можное участие в их образовании временных течений. 

Следует основной вывод, что гранулометрический спектр 
терригеиного компонента карбонатных пород также довольно 
четко отражает разнофациальность Северной и Средней Прибал
тики в ордовикском периоде. По этим данным осевая струк
турно-фациальная зона является относительно тиховодным 
участком осадканакопления в сравнении с северной структур
но-фациальной зоной и переходной полосой . 
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4. СРАВНИТЕЛЬНОЕ ИЗУЧЕНИЕ ОРГАНОГЕННО-ОБЛОМОЧ. 
НОГО МАТЕРИАЛА В ОТЛОЖЕНИЯХ ДВУХ СТРУКТУРНО

ФАЦИАЛЬНЫХЗОН 

В фациальных исследованиях трудно переоценить значение орга
ногенно-обломочного материала, как одного их основных 
структурно-текстурных компонентов карбонатных пород. Тем 
более, что объектом изучения бьmи в основном прекрасно 
сохраненные карбонатные отложения Балтийского ордовикс
кого бассейна. Ниже приведена сравнительная характеристика 
минералогических, структурных, текстурных и палеонтологи
ческих признаков, связанных с детритом в обеих структурно
фациальных зонах ( табл. 5) . 

В этой главе также приведены данные о распространении 
шлама, строматолитов и скоплений цельнораковинного мате
риала в послетремадокских ордовикских отложениях изучен
ной территории. 

4 .1 . СОДЕРЖАНИЕ ДЕТРИТ А 

Различия между структурно-фациальными зонами по среднему 
содержанию органогенно-обломочного материала существенные 
и четко отражают фациальные изменения ( см.рис.10) .Количест
во детрита в отложениях северной зоны обычно превышает 20% 
( среднее содержание в с кв. Рапла 24,3%) для нормальномор
ских известняков . Значительно ниже среднего содержания дет
рит присутствует в афанитовых известняках ( 4 - 6% в нижней 
половине Е )  и в некоторых микрослойчатых известковых мер
гелях и глинистых известняках DIIIO южнее распространения 
биогермного комплекса пород ( см. табл. IX,  1 ,2). В шлейфо
вых отложениях биогермного комплекса количество органо
генно-обломочного материала доходит до 90% (Пьmма, 1977) , 
а в среднем колеблется в пределах 60 - 80%. В нормальномор
ских, но сравнительно мелководных известняках, например, в 
отложениях нижнего ордовика в западной части зоны, оно иног
да ДОХОДИТ ДО 50 - 60%. 

Количество детрита в отложениях осевой зоны обычно колеб
лется в пределах 8 - 15% (среднее содержание в скв . Энгуре 
1 1 ,4%) и только в редких случаях доходит до 30 или более про
центов, чаще всего это отмечено в Сп и Fп ( Пылма, 1972а) . 
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Осноднвя 
насев 
65% 

А 

ОсноВная насса 

80% 

Б 

Рис. 10 .  Приближенный средний состав основных структур
ных компонентов по данным шлифов. А - в северной струк
турно-фациальной зоне (по данным около 400 шлифов ) ; Б -
в осевой структурно-фациальной зоне (около 300 шлифов ) .  

Максимальное содержание детрита в осевой зоне, по-видимому, 
не превышает 65%. Практически полным отсутствием карбонат
ного, органогенно-обломочного материала характеризуются 
глины и карбонатные глины BI, а также граптолитовые аргилли
ты вr, вrп. Drп и Frь. 

Что же касается переходной полосы между северной и осевой 
структурно-фациальными зонами, то здесь количество детрита 
колеблется преимущественно в пределах 15 - 20%,редко дохо-
дя до 40 - 50% ( скв . Лаэва, Охесааре и др. ) . 

· 

Следовательно, среднее содержание детрита в рассматривае
мых отложениях зависит прежде всего от фациального типа раз
реза, имея закономерную тенденцию уменьшения к центру осе
вой зоны. В пределах близких литотипов (например, глинистые 
известняки и известковые мергели) разница в количестве дет
рита обычно не превышает 1 0%. 

Следует также обратить внимание на то , что по содержанию 
детрита отложения послетремадокского ордовика на изученной 
нами территории подразделяются на две части ( особенно четко 
это проявляется в северной зоне) с условной границей по по
дошве пяэскюлаской паЧки кейлаского горизонта(DШЗР) .  Пер -
вому интервалу (BI - Dп а ) характерны минимальные измене-
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IIИII KOJIИ1H'I'Т!Ia 11 OT)(PJIЫIЫX ofipa:llt:t)o; И ofiЩI'(' IIOI\f,fiiH�IIIfO(' 

срt•нщ�р сщtРржшше (скв.Ршtла :Ю,-1'Х). Нторому интервшtу 
(l)JI{З 1' ···- 1<'11) свойственны :-шuчип•Jtr.tlt.H' коJtебшtи н в коJtичест

uuх НРТJНП:.t 11:1 фоне срuннителыю нсбшrыtюt·о срРднего со.цер
жанин (скв. Ршщu около 16'/,.). 

4.2. МОРФОЛОГИЯ 

С о р т и р о в а н н о с т ь. В рассматриваемой части Балтий
ского бассейна в послетремадокс ких ордовикс ких отложениях 
детрит плохо отсортированный (табл. IX,6). По принятой нами 
классификации (Вингисаар и др . ,  1965) преобладает мелкий 
детрит (размеры облом ков 0,1 - 1,0 мм ) . Содержание круп
ного детрита ( размеры обломков более 1 мм ) в северной зоне 
обычно колеблется в пределах 2 - 5%, а нередко он вообще от
сутствует. В породах осевой зоны содержание крупного детрита 
обычно о коло 10%. Эти сравнительные данные несомненно ука
зывают, с одной стороны, на преимущественно местное проне
хождение детрита, а с другой стороны, - на сравнительно спо
койные условия осадканакопления в осевой зоне. 

В северной :юн е с повышенным содержанием ( 20 - 40% и бо
лее) крупного детрита выделяются следующие стратиграфичес
кие интервалы: CJb ( нижняя часть ) , DI -Dпi , частично Е, F1c и 
Fп. Особенно много крупного органогенно-обломочного мате
риала в шлейфоных отложениях биогермных комлексов пород 
(DII- DIII, F!t\ Fп), составляя иногла до 100% детрита .  В осе
вой зоне распределение крупного детрита сравнительно равно
мерное .  

Наряду с фациальными факторами ( глубина, динамика воды, 
обильность сверлящих и илоедных организмов и т .д.) сущест
венное "!Начение при образовании гранулометрического спектра 
детрита имеют микроструктура, количество органического ве
щества, форма и размеры скелетных остатков разных групп ор
ганизмов. Это доказано также экспериментально многими ис
следователями (Force, 1969 и др. ) . 

Ииенно разложением на мел кие (первичные) кристаллы 
можно объяснитn нолное отсутствие или небольшие количества 
детрита наутилоидей в нижнем ордови ке северной зоны, где бо
лее или менее целые экземпляры встречаются в значительных 
количествах . Благодаря своей относительной массивности и мо
но кристаллическому строению членики стеблей иглокожих 
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очень редко устанавливаются в разрушенном вине. 1-'а::�ро:шсн
ные остатки иглокожих отмечены толь ко в шлейфовых отложе
ниях биогермных комплексов и в отмельных отложенинх ( FII) . 
В зависимости от видового и родового состава устанавливаются 
значительные различия в степени разрушения у таких групп, 
как мшанки, в одоросли и др . 

Здесь также уместно обратить внимание на одно существен
ное различие в структуре (в строении ) органогенно-обломочно
го материала между изученными двумя структурно-фациальны
ми зонами. Общим признаком для всех групп органических ос
татков в северной зоне является их относительно толстостенное 
( массивное) строение в сравнении с остатками из осевой зоны 
(табл . IX, 3 ,  4). Особенно четко эти различия проявляются у та
ких групп, как трилобиты, остракоды и брахиоподы. В осевой 
зоне наиболее хрупкие скелетные остатки организмов и их дет
рит встречаются в ухакуском горизонте, совпадая тем самым с 
максимумом трансгрессии в Балтийском ордовикском бассей
не. Наиболее толстостенный органогенно-обломочный материал 
в осевой зоне связан с отмельными отложениями поркуниска
го горизонта. 

Приведенный характер строения скелетных остатков орга
низмов определенно у казывает на относительно подвижновод
ные условия среды осадканакопления в северной структурно
фациальной зоне в сравнении с осевой зоной. 

О к а т а н н о с т ь детрита играет существенную роль при 
оценке фациального значения детрита двух структурно-фаци
альных зон ордовика Балтийского бассейна. Однако , необходи
мо иметь ввиду специфику о катывания (абразии) органогенно
обломочного материала, как это отмечается А. Хабаковым 
( 1 969)  и А. Осиповой ( 1 973 ) . Нужно также учитывать, что уже 

поверхность раскола может иногда иметь в шлифе окатанный 
облик в зависимости от строения раковин ( с келетов ) организ
мов. На о катанность детрита могут существенно влиять корро
зия и постседиментационные изменения в осадках .  

При оценке о катанности детрита нами была использована сле
дующая градация: неокатанный , слабо- и хорошо окатанный 
детрит. В ордовикских отложениях Северной и Средней При
балтики о катыванию легче всего поддавались обломки панци
ря трилобитов,  которые преобладают среди окатаиных частиц в 
елабоакатанном детрите. Следуют остатки брахиопод, остракод 
и других групп. На последнем месте стоят остатки иглокожих, 
которые вследствие относительно массивного строения скеле-. 
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та, а также структурных особенностей трудно поддаются абра
зии. В хорошо окатаином детрите следы абразии несу-т практи
чески в<.:е группы органогенно-обломочного материала. При сла

боокатаином детрите следы абразии наблюдаются, главным об
разом, на более крупных обломках. 

В севернон зоне детрит имеет неравномерно скатанный ха
рактер, в одном и том же шлифе встречаютс� обломки остат
ков организмов от нескатанных до хорошо скатанных. Однако, 
преобладающим здесь является елабоакатанный детрит. Неска
танный детрит преобладает (содержание более 50% )  примерно в 
одной четвертой части всех изученных образцов, которые сосре
доточены главным образом в интервале DшЗР - Fп, а чаще все
го встречаются в скрытокристаллических известняках Е и 
FJaS . Хорошо скатанный органогенно-обломочный материал в 
вышеуказанном интервале (DШЗР - Fп) связан прежде всего с 
биогермными комплексами пород Dп - Dпi,  FJc, Fп. В отдель
ньrх образцах хорошо скатанный детрит в северной зоне пре
обладает также в Впi, Сп и Сп!, особенно в западной части зо
ны. В южном направлении прослеживается уменьшение окатан
ности детрита. Однако, в переходной полосе можно отметить 
рост окатаиных обломков скелетных остатков организмов. 

В осевой структурно-фациальной зоне детрит преимуществен
но нескатанный (см. табл. IX, 4, 6 ) .  Только в некоторых образ
цах встречены крупные обломки, главным образом, трилоби
тон со слабыми следами абразии. К таким стратиграфическим 
уровням относятся Вп , CJa, Сп - СIП и FJc. Хорошо скатан
ный детрит характерен только для пилтенской пачки поркунне
кого горизонта. Такой же облик имеют всегда микритизирован
ные зерна органогенно-обломочного материала (см. 4.4.). 

Характер окатанности детрита в двух структурно-фациаль
ньrх зонах также ·позволяет предполагать (как многие другие 
признаки), что в осевой зоне осадканакопление протекало в от
носительно тиховодньrх условиях и возможно несколько быст
рее, чем в северной зоне, где ускорение темпа осадканакопле
ния отмечается только- со второй половины ордовика. 

С л е д ы р а с т в о р е н и я ( к о р р о з и и ) детрита глав
ным образом распространены в северной структурно-фациаль
ной зоне (табл. Х, 3 ) . Обычно количество корродированного 
детрита не превышает 1 0%. Особенно много (до 80% )  детрита 
со следами растворения в верхней части ордовика ( FJc и Fп) 
северной зоны. Отмечается также повышение количества кор
родированного детрита в прослоях известковьrх мергелей в 
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\'paннPJIIIIJ с )(t'тритцм Jюнстилшощих и нерекрывающих извест
IIНJ<овJ,Jх IIJJ<tcтoв. В осt •в ой стру ктурно-фuциальной :�оне следы 
растворt·нин на ;�етрите нриктичt-ски отсутствуют. 

И. X<'t:cJJeJщ ( J 949в) утверждиет, что следы распюревин н а  
ю•трин· в и:ш<'спlн ках II ИЖIH!I'O ордони ка Средней Шнеции син
l't'IIРП1•н�скоJ·о щюисхожденин. 1\аш материал позволнет пред
IЮJюжип., что обра:.:юuание СJiедов коррозии на детрите проис
хо;щт, J'JJШIIJJ,JM образом, :Ja с•1ет диа- и катагенетических про
•(Рссов, 1 1Ш 1римор при формиронании стилолитов. Иног;щ не 
ис ключеш.1 в<нможносп. 11ринптин за следы растворения сле,;�он 
сверлнщих детрит организмов. 

П о д х о д а м и с н е р л е н и н в данной работе подразу
менаютсн ходы в детрите круглого сечения, диаметр которых 
колеблетсн преимущественно н пределах 0,03 -0,04 мм (табл. 
Х, Xl). Мuксимальный диаметр ходов по нашим данным не пре
вышает 0,2 мм, при этом ходы с большим диаметром чаще 
встречаются в северной зоне. Минимальным диаметром условно 
принят 0,02 мм. Ходы сверления диаметром менее 0,02 мм с вя
заны только с такими явлениями, как гетитизация, пиритиза
ция, микритизация и другими процессами, которые ведут к из
менениям в минеральном составе или в структуре детрита. Они 
будут рассмотрены ниже. Иссверленнесть в предложенном ви
де обусловливает практически всегда только морфологические 
изменения в детрите и при большой интенсивности ее ведет к 
дроблению ске11етного материала, являясь таким образом, су
щественным детритеобразующим фактором. Сверления диамет
ром более 0,02 мм заполнены обычно вмещающей глинисто
карбонатной основной массой. 

Иссверленность детрита - нвление довольно широко рас
пространенное на изученной территории. Ходы сверления вст
речены в обеих структурно-фациальных зонах в около 607< ll:!у
чеJшых шлифов. Установлены определенные рu:.шичин н 

количестве иссверленного детрита и интенсивности его свРрле
ния между северной и осевой структурно-фациальными зонами. 
В северной :юне содержание детрита со следами сверления ко
леблетvн обычно в пределах 10 - 15% (в среднем около 13%), 
а в осевой :юне 11ределы средних колебаний содержавин такого 
детрита составлнют 20 - 30%. Максимальное количество дeтpll
ra ео следами снерленин н обеих :�онах в отдельных шлифах 
дuхою1т но 70%. Интенсивность сверленил отдельных облом ков 

бшJынР в ос(•вой зоне. 
Н обеих :юнах хол.ы свРрленин рассмотренного тшщ нрос;н•

жиiшютпJ нракти11ески на всех 1'11VIJПax остатков органiJЗМО!I 



(табJI. Х, 4,ГJ; Xl, 2). Оцнако 1 1 аибшн•р xapaк·J('PIIJ,JM о\)ы•ктом 
ДЛ!I CB(�f1JIIIIЦИX OPI'ШIИ:JMOU HIIJIIIIOTC!I ()(''J'<ITI<И Tp11JJ06ИTOII 

(табл. Х, 4,5; XI, 1), особенн о, в осеной :101 1 1', IЛР они нреобJJа
дают u составе детрита. На них протшнетсн иccJн•p;Iefllюcп. (' 
максимальной интенсивностыо. 

На СJiедующем месте стоят оста т к и и1·ло кож их ( I'JШBIIЫM об
разом, членики криноидей). В остальных 1·руrшах детрита ходы 
сверления встречаются реже. 

Ходы сверления круглого сечения и часто извилистые . Иног
да встречаются прямые ходы, а иногда они разветвляются. Мес
тами они вероятно в результате растворения приобрели менее 
регулярные контуры. В остатках иглокожих ходы сверления 
в основном неправильной формы, а также несколько более 
крупным диаметром, чем в остатках других групп организмов. 
Вызвано это вероятно монокристаллическим строением элемен
тов карбонатного скелета иглокожих. Ходы сверления в детри
те заполнены окружающей глинисто-карбонатной или карбонат
ной основной массой, редко вторичным I<альцитом. В северной 
зоне в детрите чаще встречаются близповерхностные ходы, а в 
осевой зоне преобладают сквозные ходы сверления. Они входят 
со всех сторон обломков, указывая на то, что, в подавляющем, 
сверление было совершено после смерти детритаобразующих 
организмов. Отсутствуют следы сверления на хорошооюtтан
ных обломках организмов. 

Касаясь связей иссверленности с определенными генетичес
кими типами пород, нужно отметить, что ходы сверления отсут
ствуют или встречены крайне редко в детритных известняках 
отмельной фации (например,биогермные комплексы DII - Dпi, 
FJc, Fп в северной зоне) , а также в глинистых мергелях и дру
гих относительно терригеиных породах (например BI и Вп в 
осевой зоне). Оптимальными для жизнедеятельности детрит 
сверлящих организмов были условия во время образования 
глинисто-карбонатных осадков ухакуского, кукрузеского и 
идавереского горизонтов как в северной, так и в осевой зоне. 

В обеих фациальных зонах отмечается общее уменьшение 
встречаемости, а также интенсивности иссверления отдельных 
частиц детрита в интервале DIII - Fп. Это обусловлено боль
шим распространением в данном интервале вышеуказанных 
литотипов, а также вероятно сравнительно быстрым осадкана
коплением в это время. 

Вопрос об организмах-сверлильщиках в ордовике остается 
открытым. В современных карбонатных отложениях организ-
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мами сверлящими детрит могут быть самые различные группы: 
черви, моллюски, губки, в одоросли и др. (Ginsburg, 195 7). К та
ким организмам в древнем палеозое отнесены губки и гастро
поды ( Пельман, 1973), многощетин кавые черви ( более тол
стые ходы) (Richards, ShaЬica, 1969 ) , водоросли ( более тонкие 
ходы) ( Маслов , 19 56; Hessland, 1949а) . С этими же группами 
организмов можно связывать ходы сверления в детрите в ордо
викских карбонатных породах Балтийского бассейна. По мне
нию Хееелаида (Hessland, 1949а) водоросли были основной 
группой перфорирующих организмов в нижнем ордовике 
Скандинавии. Однако, вопрос далек от о кончательного реше
ния. На возможность участия в данном случае сверлильщиков 
разных групп организмов указывает прежде всего большая 
изменчивость диаметра ходов сверления и их сравнительно 
большой фациальный диапазон распространения. 

Приведеиная характеристика распространения ходов сверле
ния в детрите наводит на мысль о том, что наиболее благоприят
ные условия для жизнедеятельности этих организмов бьmи там, 
где осадканакопление было относительно медленное и спокой
ное, а подвижноводные условия и относительно быстрое накоп
ление осадков не способствовали жизнедеятельности организ
мов:.сверлильщиков . Изучение Иссверленнасти детрита также 
содействует лучшему познанию путей образования детрита и 
карбонатной основной маесы в ордовике Балтийского бассей
на. 

4 .3 .  МИКРОТЕКСТУРЫ 

П р о с т р а н с т в е н н о е р а с п р е д е л е н и е детрита в 
пришлифов ках карбонатных пород обеих структурно-фациаль
ных зон преимущественно равномерное ( 60 - 70% из изучен
ных образцов )  (табл . XI, 3). Это особенно четко проявляется в 
осев ой зоне, указывая на относительно спокойные условия 
осадконакопления. Однако, нередко, особенно в северной зо
не, отмечается неравномерное (с неясными с коплениями) рас
пределение детрита ( около 30 - 40% из изученных образцов) . 
В в ертикальном разрезе равномерное распределение детрита 
преобладает в интервале Drrr - Frr ( исключая породы биогерм
ных комплексов и отмельной фации Frr ) в пределах обеих 
стру ктурно-фациальных зон. 

Концентрация детрита скоплениями ( гнездами) ,  с преоблада
ющим диаметром от 1 до 5 см , чаще отмечается в северной зо 
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не, особенно, в DII (табл. XI, 4), реже в интервале Cib - DI и в 
скрытокристаллических известняках Е и FraS. В осевой зоне 
скоnления такого характера встречены как редкие исключения 
только в интервале Сп - Dп (табл. XI, 5). Количество детрита в 
скоnлениях (гнездах ) обычно в два раза превышает его содер
жание вне этих скоплений. В гнездах также больше крупного 
детрита и передко присутствуют неразрушенные окаменелости 
(целые створки брахиопод, колонии трепостоматных шманок 

и т.д.) . Основная масса таких скоплений преимущественно вы
деляется большой карбонатностью. Образование их вероятно 

протекало в относительно подвижноводных ( субтурбулент
ных) условиях при медленных темпах осадконакопления. 

Послойная (линзовидная) концентрация детрита в рассмат
риваемых отложениях Балтийского бассейна встречается срав
нительно редко (табл. XI, 6) и связана. практически только с 
биогермными комnлексами и отложениями поркуннекого го
ризонта в обеих фациальных зонах (см . ниже стр. ) . 

Ра сп р е д е л е н и е  д е т р и т а  п о  г р у п п о в о м у  
с о с т а в у (условно отнесенное к микротекстурам) визу
ченных отложениях Северной и Средней Прибалтики имеет 
главным образом полидетритавый характер. Только в некото
рых образцах из осевой зоны (особенно в нижнем ордовике) и 
в отложениях биогермных комnлексов (северная зона и пере
ходпая полоса) отмечается монодетритавый состав органоген
но-обломочного материала. В первом случае господствуют об
ломки трилобитов , а tю втором - иглокожие (Пьmма, 1972а; 
Пылма, 1977) . 

О р и е н т а ц и я детрита как в северной, так и в осевой 
структурно-фациальной зоне преимущественно беспорядочная 
(табл. ХП, 4) и указывает на неоднократное взмучивание осад

ка (см .  также Швецов, 1 958) при медленных темпах осадкана
коnления или на активную деятельность илоедов . Только в 15-
20% всех изученных образцов северной зоны отмечается го
ризонтальная упаковка пекоторой части крупного органоген-
но-обломочного материала (табл. ХП. 5, 6 ) ,  причем наиболее 
часто это явление встречается в интервале Dп - Fп. В осевой 
зоне оно прослеживается в отдельных образцах из Вп, Вrп. Сп 
и Е- Fп. Горизонтальная упаковка встречается также при 

послойном (линзовидном) скоnлении детрита (см. выше) . В 
тонких мергелистых прослойках среди известняков детрит 
обладает в основном горизонтальным расположением, образуя 
микрослоеватость (Вассоевич, 1958)  этих прослоев . Явление 

71 



:но, rю-винимому, вторичное, oбycJювл<•rrrroe упJюпrеtшем 
IIJIOCJIOCII MC(JI'('JIH. 

JJ pe:JyJII,ЛlТ<' ЖИ:JHP)�('HTPJII,HOCТI1 ИJIО('ДОВ В НеЗаП!РрдеВ\lН'М 
осанке местами (особенно в северной :юiiP) rюэникло концент
рическое распределение Д('ТJНПа (см. табJr. Xll, 1, 2,  3), а такжР 
ШJшма в нутри и частично )ЩЖР 11 ближайшей о кружности ходов 
илоенов (см. также I ... inctlю\m, 1969). Такой тин ориентации дет
рита чuще встречается в •шс1ъrх и г л ин истых и:з вестня ках гори
:юнтов Вш, CJc, СнJ, Dн, 1<:- I<'Ic северн ой :юны и Сн Сш 
и I<'JaS осевой зоны. Иногда такие текстуры ошибочно определн
ются как микрокомочки (см. Игнатович, 1972). 

Изложенные микротекстурные особенности детрита в поро
дах послетремадокского ордовика в двух структурно-фациаль
ных зонах Балтийского бассейна позволяют прежде всего су
дить о скорости осадканакопления и о подвижности вод в дан
ном водоеме. Отсутствие у преобладающей части детрита стро
гой ориентации, довольно однородное количественное распреде
ление и, в это же время, местами слабо выраженные скопления 
его, а также однородное групповое распределение указывают на 
медленное осадканакопление в условиях многократного, но от
носительно слабого и нерегулярного взмучивания осадка. Как 
вытекает из изложенного выше, на фоне многих общих призна
ков, условия между структурно-фациальными зонами нередко 
существенно отличались. Текстурные особенности детрита 
также подтверждают, что во второй половине ордовика осадко
накопление протекало более быстрыми темпами и в более из
менчивых условиях, чем в первой половине указанного перио
да. 

4.4. ВТОРИЧНЫЕ ИЗМЕНЕНИЯ 

Из вторич н ых изменений детрита в ордовикских отложениях 
Балтийского бассейна встречены : микритизацин, геппнэация, 

фосфатизация , глауконитизuция, пиритиэация, о кремнение и не
рекристаллизация . 

М и к р и т и за ц и ей называется процесс, в ре�1ультан• ко

торого вокруг скелетного остатка образуе-ген темн::щ поJюса. 

Иногда прослеживuетсн полнан микрити:щцин отдельных час

тиц. Рuзвиваетсн микриппuцин от периферии к цt>trтpy скРлt>т

ного остатка. В 60-х годuх возник бо"лре серьt>зныii IIIIH'\H'l' к 

:.по м у нроцессу. Бтн·о.z:(арп исtюJir.:юванию с юшируюtщ•t·о 

:)ЛеКТрОННОГО МИКр<Н'КОIШ IIJHI lt:JyЧt'lll\\1 1\t<IЛ'JHI<I.II<I 11:1 COIIJH'I\1t'll-

7'2 



1\loiX OC:tHKOII YH:tJIO!'I• llloiii!'IIIIТI• 11 OCIIOIIIIIoiX 'II'JITaX cyii(II()('ТI• 

:по1·о IIJIOI(!'C!'a ( Лlexarнlerssor1, 1 �)72; i 'Prkins , llalsey, 1 �71; Colll-
11ic, BrPI1t, l.ecampoin, 1970 11 нр.). 

1 la )(111' б<НТ('ЙIIа I'I<I'JH'TIIJ.н• остатки op•·ai\IПI\<1011 IIOHIII'J>I'Utoл·н 

деi1ствию crюpJIНII(HX ми кроор1·ш впмон. 11 р1 ·;oюJJШ'iii'Tcн, •по 

эти ор•·ани:1мы, н основном, uoнoJIOCJIИ ( К/Рпн·пt, Toorney, 1967 
и др.), а тu кже ни:шJИР грибы (Swinchatt, 1 Н6�; Pcrkins, Hulsey, 
1971, и др.), реже отмечаютсн бuктерии ( l<'rietlmun, <:ebeleiп, 
Sanders, 1971) и губки (AlPxandersson, 1972). 

Условной границей между макросверленинми и микроеuер
ленинми, обуславливающими вторичные изменения (н том чис
ле и микритизацию) в детрите принят диаметр 0,02 мм (см. 
4.2.). 

Диаметр микросверлений в преобладающем большинстве 
случаев менее 0,01 мм. Длина отдельных ходов не более 1 мм . 
После смерти сверлящих организмов ходы остаются пустыми и 
заполняются (только в условиях теплых перенасыщенных кар
бонатом кальция морских вод) кристаллами арагонита или ре
же магнезиального кальцита иной оптической ориентации. Ха
рактер процесса заполнения отождествляется с обычной цемен
тацией (Alexandersson, 1972). 

Так как в образовании микросверлений учавствуют гетеро
трофные водоросли, низшие грибы и бактерии, т.е. организмы, 
для существования которых свет не обнзателен, нахождение 
следов микритизации в отложениях прошлого однозначно не 
указывает на определенную глубину осадконакопления. С дру
гой стороны, многими исследователнми современных отложе

ний (Swinchatt, 1969; Perkins, Halsey, 1971 и др.) указывает

ся, что максимальная интенсивность жизнедеятельности свер

лильщиков проявляется Ш\ глубине около 18-20 м. 

В ордовикских отложенинх Балтийского бассейна следы ми
критизации были впервые обн<:1ружены автором данной моно
графии (Jaanusson , 1973). Между структурно-фациальными зо
нами прослеживаются существенные различия в расп ростране
нии следов микритизации. <>на проявлпется чаще и интенсивнее 
в северной зоне ( табл. XIII). 

Максимальные количества микритизированного детрита свя

заны с относительно мелководными отложениями северной зо
ны. Чаще всего (до 30% общего содержания детрита) микрнти
зированный детрит устанавливается в сакуской пачке оандус
кого горизонта (DIIJS). Сравнительно редкие нахоl(ки микрити
зированного детрита в других частях биогермного компле кса 
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Dп - DIII, веронтно у казынают 1ш то, что значительная турбу
лентность вод не благопринтстнuншш прикреплению сверлиль
щи ков к детриту. В поркуниском горизонте, на изученной 
территории, микритизированного детрита встречается значи
тельно меньше, чем в DIII северной зоне. Однако, иногда ( скв .  
Йыгева) устанавливается- почти полная ми критизация детрита в 
некоторых чистозернистых прослоях поркуннекого горизонта 
(см . табл . XIII, 1 ,  2). В интервале BIII- CJc (северная зона и пе
реходная полоса) содержание детрита со следами ми:критизации 
обычно менее 5%. В других горизонтах этого же района находки 
микритовых оболочек на детрите крайне редкие и случайные. 
Следует при этом подчеркнуть, что обнаружению отдельных 
слабо выраженных проявлений ми:критизации может мешать 
значительная глинистость ( темный цвет) основной массы, а 
также существенная перекристаллизация пород. Ми:критизиро
ванные зерна всегда отличаются от остального детрита более 
округленной формой. Только в редких случаях отмечены пол
ностью ми:критизированные зерна. 

В осевой -зоне, :кроме пор:кунис:кого горизонта (см.  выше), 
слабая ми:критизация единичных зерен отмечена еще в интерва
ле. Сп- Dп, в CJa и сероцветной части ВпJ . Дальнейшие иссле
дования несомненно существенно дополняют приведеиную :кар
тину микритизации детрита в изученной части Балтийского бас 
сейна. 

Охарактеризованный выше сравнительно угнетенный харак
тер распространения ми:критизации явно указывает на то , что 
основным сдерживающим фактором для ми:критизации была 
глубина бассейна, которая во время образования преобладаю
щей части сохранившихся до сих пор отложений превышала 
20 м. Однако, с другой стороны, находки существенных коли
честв микритизированного детрита только в интервале Dп�Р -
Fп, несомн енно указывает на :клим атичес кий :контроль распро
странения ми :критизации (см . также Jaanusson, 1973). Другими 
словами, в Балтийско м  ордовикском бассейне не было посто
янного перенасыщения вод :карбонатом кальция, что способ
ствовало бы процессам микритизации . 

Исследование гетитизированного ,  фосфатизированного, глау
конитизированного и пиритизированного детрита показывает, 
что частично эти процессы протекали аналогично ми:критизации . 
Кроме процесt:а заполнения ми:кросверлений установлена мине
рализация вышеуказанных типов еще по первичной пористости 
скелетных остатков (глав ным образом, иглокожие) , по пусто-
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там (остракоды, микрогастроподы и др.), по системе микро
трещин, а также процессы замещения. 

Г е т и т и з а ц и я детрита характерна в основном для се
верной структурно-фациальной зоны (табл. XIV, 1, 3) и пере
ходной полосы. В осевой зоне редкие гетитизированные фраг
менты встречены в пограничных слоях Сп/Спi (табл.ХIV, 2). 
Присутствие гетитизированного детрита установлено в интерва
ле Вп- Cib северной зоны, а в переходной полосе даже в ин
тервале Вп- СПI· l'етитизированные обломки остатков орга
низмов в литературе часто называются псевдооолитами (см. 
Orviku, 1940). Размеры и морфология ходов, а также располо
жение и интенсивность сверлений аналогичны микритизации. 
Диаметр же ходов заполненных гетитом чаще всего в пределах 
0,01 - 0,02 мм. Гетитизированный детрит всегда лучше окатан, 
чем неизмененный детрит, что возможно указывает на их алло
тигенное происхождение. Однако, это может быть также вызва
но сильной иссверленностью их поверхности аналогично микри
тизации. Встречаются также другие виды заполнения и замеще
ния этим минералом (см. выше), однако, явление подобное 
микритизации сильно преобладает. 

Больше гсего такого
-

детрита в горизонтах и пачках северной 
зоны, содержащих гетитовые оолиты (ВП'УР, BПIIЗV и С1а), до· 
ходя до 1 5  ,_ 20% общего содержания детрита (см. табл.V, 4,5 ) .  
В этих интервалах также относительно много полностью гетити
зированных частиц, которые могут ошибочно интерпретирова
ны, как оолиты с измененной структурой. Такие обломки мо
гут быть также ядрами оолитов. В среднем содержание гетити
зированного детрита колеблется в пределах 3 - 5%. Следует 
также отметить, что гетитизация детрита в нижнеордовикской 
сероцветной толще Средней Швеции (район Сильян) детально 
описана и прекрасно IЩлюстрирована И. Хееелаядом ( Hessland, 
1949а). Гематитизация детрита в красноцветных толщах ниж
него и верхнего ордовика осевой зоны нами не встречена. 

Ф о с ф а т и з а ц и я и г л а у к о н и т и з а ц и я на дан
ной территории прослеживаются значительно реже, чем описан
ные ранее (табл. XIV, 5 , 6), а также последующие вторичные из
менения детрита. 

Фосфатизация (франколитизация) детрита в северной зоне 
встречается главным образом в интервале Вп - CJb. В переход
ной полосе такой детрит отмечен только иногда в пограничных 
слоях С1а- CJb, имеются также его находки в зонах импрегна
ции поверхностей перерыва. В осевой зоне названный выше 
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тип минерализации детрита связан с горизонтами Сп и CIII, а 

также редкими поверхностями перерыва с фосфатной импре
гнацией в верхнем ордовике. Таким образом, распространение 
фосфатного детрита в северной зоне в значительной мере совпа
дает с распространением гетитизации, а в самом общем плане 
связано с прослоями франколитоных (фосфатных) оолитов. 
Содержание фосфатизированного детрита только в редких 
случаях более 5%, обычно 1 - 3%. 

Глауконитизация детрита в изученнuй нами части Балтийско
го бассейна ограничивается практически только интервалом 
Вп - Cia в северной зоне и отчасти в переходной полосе. 

Значительно меньше половины фосфатизированного и осо
бенно глауконитизированного детрита образовано процессами 
аналогичными микритизации (см. выше). 

П и р и т и з а ц и я детрита имеет повсеместное распростра
нение на рассматриваемой территории (табл. XII, 5 ,  6 ) . Наибо
лее интенсивно пиритизация проявляется в осевой зоне в интер
вале Сп - Dп (см. табл. XI, 5 ). В указанном интервале макси
мальное содержание пиритизированного детрита доходит до 
80% общего количества детрита, а в среднем колеблется в пре
делах 20 -30%. В остальной части разреза осевой зоны она не
значительна, особенно в красноцветных частях, где редкие сла
бо пиритизированные обломки органических остатков встре
чаются в сероцветных разводах и пятнах. 

В северной зоне пиритизация детрита повсеместная (присут
ствует во всех пачках и горизонтах), но неинтенсивная и нерав
номерная. Содержание пиритизированного детрита в породах 
обычно не превышает 20% общего количества детрита. Повы
шенным, но не максимальным его содержанием (до 50%, ред
ко и более) характеризуются Dп- Fia, местами Вrп, в восточ
ной части северной зоны интервал Crc- Суп и в переходной по
лосе местами Fia и Frc. Интенсивная пиритизация детрита также 
прослеживается в зоне импрегнации поверхностей перерывон в 
обеих фациальных зонах. В ордовикских биогермных комплек
са.х пород пиритизация детрита кра:йне неравномерная. Напри
мер, н вазалеммаских цистоидных известняках, на фоне общего 
ничтожного содержания пиритизированного органогенно-обло
мочного материала, отдельные прослои и линзы выделяются 
значительной пиритизацией детрита. 

Пиритизация всегда присутствует и во вмещающей основной 
массе породы. Полная пиритизацияостатков организмов встре
чается редко. Пирит установлен во всех систематических груп-
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11ах ОСТаТКОВ OjH"aJIИ:JMOB, 'IШЦС Нt:СГО у Тf>I1JIOfHПOII И III"JIOI(O
ЖИX. В детрите IIИfШT обычно приt:утетнует в ш1;��· MIIKJIOCKOIIИ
чecкиx (диаметром 0,0003-0,025 мм) сфери•н•скоii формы ;н
регатов (глобу�и), названных фрамб о идu ми (см. llonjo и нр., 
1965) . В осев о и зоне эти образования бoJiee тott ю1с ( мciiPP О О 1 
мм), чем в северной зоне. В основном пирит но крыuает ;�етр,fп 
или проникает во внутрь обломков между криt:таллами КЩJ 
боната или по микротрещинам, а также по 11ервичной rtо
ристости (иглокожие) и по каналам спикул губок, частичНL) 11<.1-

блюдается заполнение микросверлений пиритом (подобно ми
критизации). П�следний тип встречен чаще всего в нижнем ор
довике севернон зоны и в интервале Сп- Dп осевой зоны. 
Иногда, при сильной пиритизации детрита, пирит концентри
руется узкой полосой внутри обломка параллельна его конту
рам вблизи от поверхности. Такое распределение пирита, по 
мнению И. Хворовой (Хворова, 1958), напоминает его конкре
ционное стяжение. 

Приведеиная характеристика распространения пиритизиро-

ванного детрита указывает на то, что количество и интенсив

ность пиритизации зависит прежде всего от количества органи
ческого вещества в осадке. Это отмечено ранее И. Хпоровоii 
(1958) , Э. Юргенсон (1960), В. Сагден (Sugden, 1966) и многи

ми другими исследователями. По наблюдениям В. Сагдев 
(Sugden, 1966) образование пирита происходит при участии 

анаэробных бактерий, этому способствуют также отрицатель

ные формы рельефа дна бассейна (депрессии). 
О к р е м н е н и е детрита широко распространенное явле

ние в северной структурно-фациальной зоне, а также в пере
ходной полосе. Единичные частично акремнеиные оГ>ломки ор
ганизмов прослеживаются здесь во всех горизонтах изученной 
нами части ордовика (табл. XIV, 4). Окремнение детрита про
является чаще и интенсивнее (до 30% общего количества дет
рита) в BIJI, CIJJ, DII, FJc, то есть в горизонтах, где известны 

более мощные и выдержанные прослои метабентонитов 

(Юргенсон, 1958). В этих же горизонтах (кроме BIII) отмече
но акремнение породы отдельными небольшими (мощностью 

редко более 10 см) линзами (пятнами) (см. также Юргенсон, 

1958). Повышенное содержание акремнеиного детрита, также 

полное акремнение породы чаще встречаются в западной части 

северной зоны и переходной полос. Минералогически крем

незем в детрите представлен халцедоном, значt-rтельно реже 
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кварцем (Юргенсон, 1958 ) .  О кремнение прослеживаетсн у  в сех , 

без исключения, систематических групп оститков оргинизмов с 

карбонатным скелетом .  
В осевой структурно-фациальной зоне единичные частично 

акремнеиные обломки остатков организмов встречены ними 
только в Сп - Dп, т.е .  они связаны со встречающимиен в этом 
интервале тонкими прослоями метабентонитов .  

Э.  Юргенсон ( 195 8)  предполагает, что основным источником 
кремнезема в остатках организмов в ордовикских и силурий
ских :карбонатных породах Эстонии были различные организмы 
с :кремневым скелетом.  На этой же точке зрения стоят и многие 
другие исследователи, в том числе Э. Дегенс ( 1 967)  для древ
них, и Н. Страхов и др. ( 1954) для современных отложений. 
Однако, эти авторы не исключают возможности , что источни
ком :кремнезема может быть материал вулканического проис
хождения. Приведеиная нами характеристика распространения 
о:кремненного детрита в ордовикских отложениях данной час
ти Балтийского бассейна у казывает на то , что основным источ
ником :кремнезема здесь был , вероятно, вулканический пепел 
принесенный с запада - с Каледонской геосинклинали (Винги
саар, 1 97 2 ) . Различия в распространении о :кремненного детрита 
между стру:ктурно-фациальными зонами вызваны главным 
образом различным географическим положением их в отноше
нии источников вулканического материала. 

С т е п е н ь п е р е :к р и с т а л л и з а ц и и детрита также 
существенно отличается в двух стру:ктурно-фациальных зонах.  

В северной зоне полностью или частично перекристаллизован
ный детрит неред:ко составляет более 30% общего его :количест
ва в породе. Повышенным средним содержанием ( 40 - 60% ) 
перекристаллизованного детрита выделяются горизонты Е -
Frc .  Этому интервалу характерно также повышенное содержа
ние водорослевого детрита ( см .  ниже) . Стопроцентная пере
кристаллизация органогенно-о бломочного материала редка.  
Значительная часть детрита ( в  среднем 40 - 80% ) перекристал
лизована в нижнем ордовике северной зоны. Здесь неред:ко 
отмечена полная перекристаллизация всего детрита, :кроме фос
фатных скелетных остатков . Объясняется это , главным обра
зом, интенсивным развитием раннедиагенетической доломити
зации (Пылма, 1972а) . Больше половины детрита также пере
кристаллизовано в чистых детритных известняках биогерм
ных комплексов ( DII - Drп, Frc - Fп) . В интервале CJc - Dп 
содержtшие пере:кристаллизонанного детрита :колеблется в 
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пределах 1U · - 20%, здесь отсутствует интенсивная раинеднаге
нетическая доломитизация, содержание водорослевого детрита 
небольшое, а известняки глинистые. 

В осевой зоне количество полностью или частично перекри
сталлизованного детрита только в редких случаях более 10%. 
В основном оно в пределах 1 - 2%, а местами ( Crb - Сrс)прак
тически отсутствует. Больше перекристаллизованного детри
та в осевой зоне встречено в BI, Сп - Dп и Fп. 

Следовательно, глинистость осадка, количество детрита и его 
групповой состав, а также несколько условно отнесенная сюда 
интенсивность раинеднагенетической доломитизации являются 
теми первичными факторами, которые определяют степень пе
рекристаллизации детрита в ордовикских отложениях Прибал
тики. Вторичное значение имеет постседиментационное геоло
гическое развитие региона (см. 3 . 1 . ) . 

4.5. ГРУППОВОЙ СОСТАВ 

В детрите ордовика Балтийского бассейна участвуют скелетные 
остатки разных систематических групп беспозвоночных и водо
рослей (рис. 1 1 )  . 

4.5 .1 . Водоросли 
Детрит водорослей в рассматриваемой части Балтийского 
бассейна представлен различными группами с известковым ске
летом. Существенно преобладают зеленые сифоновые водорос
ли, представленные родами Verm iporella, Dasyporella, Cyclocrini
tes, Coelosphaeridium и Mastopora (табл. XV, 1 , 2, 3 ,  4 , 5 ) .  Реже 
встречаются обломки .красных (багряных) водорослей пред
ставленных, главным образом, родом Solenopora. Отмечены 
также редкие находки рода Girvanella, относящиеся к синезеле
ным водорослям. 

Первично-арагонитовый, перекристаллизированный в каль
цит, их скелет обычно обусловливает относительно плохую 
сохранность и затрудняет изучение и определение водорослей на 
родовом уровне в Шлифах. 

В северной зоне устанавливается самое рез кое различие в со
держании водорослевого детрита в вертикальном разрезе меж· 
ду интервалами BI - Dп и Dшз Р - Fп.  В первом интервале ос
татки скелетов водорослей встречаются неравномерно и в не
большом количестве, в среднем 3 - 5%, и в редких случаях 
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Рис.  11 . Приближенный средний групповой состав детрита по 
данным шлифов.  А - в северной структурно-фациальной зоне 
(по данным 3 1 0  шлифов ) ;  Б - в осевой структурно-фациаль
ной зоне ( 256 шлифов ) . 

только более 10% (см .  также Нингисаар, l\:}71 ) .  Отмечается 
уменьшение содержания водорослевого детрита в восточном и 
южном ню-iрвлениях. Водорослевый детрит не у становлен толь
ко в латарпеком горизонте. Преобладающими в этом интервале 
(BI - Dп ) являются остатки мастопор, особенно в интервале 
Спi - Dп, реже встречаются остатки родов Coelosphaeridium 
и Verm iporella ( см .  также Вингисаар , 1 97 1 ) . 

В интервале Dшз Р - Fп в северной зоне количество водорос
левого детрита fюJiee чем в десять раз превышает количество 
его в интервале BI - Dп, составляет в среднем 4 5 - 60% общего 
количества детрита.  Меньше всего водорослевого детрита в 
этом интервале в детритных известняках биогермньtх комплек
сов Dп - DIII, FJc, Fп . В этих породах встречаются , главным 
образом , облом ки рода Solenopora. Максимальные содержания 
водорослевого детрита в отдельных образцах из горизонтов Е, 
F1a, F1b и F1c доходят до 98 - 100%. Детрит водорослей здесь 
преимущественно сложен обломками скелетов Dasyporella, Va
m ipore/la, Cyclocrinites и Coelospha".ridium. В интервале Dшз l' -

Fп отмечается уменьшение водорослевого детрита, особенно в 
южном, а также в восточном направлениях. Так, например, в 
переходной полосе (скв .  Лаэва и др. )  органогенно-о бломочный 
водорослевый материал в горизонтах Fib и F1c отсутствует или 
встречается очень редко. 

80 



В осевой структурно-фациальной зоне водорослевый детрит 
прежде всего приурочен к трем интервалам - ВПI - СJЬ, Сп ...,.... 
DПI и верхней половине Fп . Относительно постоянным присут
ствием детрита водорослей характеризуется интервал Сп - Dп. 
Содержание этого вида детрита в шлифах обычно колеблется в 
пределах 2 - 4%, иногда достигая 20%. Водорослевый детрит в 
небольшом количестве в отдельных образцах и шлифах уста
новлен также в FJc,  особенно в Центральной Латвии (паровей
ская свита) , а также в BI (верхняя часть) , CJc и FJa. Водоросле 
вый материал нами пе установлен только в Вп, DПI и FJЬ.Остат
ки водорослей в осевой зоне имеют плохую сохранность и их 
трудно определить даже на групповом уровне. Только в верх
нем ордовике встречены сравнительно хорошо определимые ос
татки родов Solenopora (FП) и Girvanella ( FJa) . 

Следовательно, в содержании водорослевого детрита уста
навливаются большие различия между северной и осевой струк
турно-фациальными зонаМи. При этом максимальные количест
ва водорослевого обломочного материала приурочены к 
чистым и слабоглинистым скрыто- и микрокристаллическим 
известнякам северной зоны в интервале DIIJ3 Р - Fп. Кроме 
родов Solenopora и отчасти Dasyporella, которые обладают 
массивным или относительно массивным скелетом, в ордовике 
мы встречаем в основном водоросли с относительно тонким и 
хрупким скелетом.  

4.5 .2 .  Трилобиты 
Остатки трилобитов представлены обломками панцирей раз
ных систематических групп. Характеризуются они обычно хоро
шей сохранностью и поэтому хорошо определимы. 

В северной зоне довольно четко выделяются два интервала с 
различным содержанием трипобитового детрита (Пьmма, 
1972б) . В интервале BI - Dп они вместе с иглокожевым детри
том являются преобладающими группами в детрите. Среднее 
содержание трипобитового детрита в этом интервале обычно 
колеблется в пределах 20 - 40%, а в среднем составляет около 
30%. Максимальное их содержание (до 70%)  установлено в 
Впi . Прослеживается малозаметная тенденция уменьшения его 
в вышезалегающих горизонтах. Эта тенденция четко выражена 
в западной части зоны ( скв. Хаапсалу) ,  где по данным П. Вин
гисаар (197 1 )  количество трипобитового детрита, начиная с 
CJC колеблется в предел:>v 1 - 8%. В разрезе скв . Рапла (Пьm-
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ма, 1972б) образцы с содержанием обломков трилобитов ме
нее 10% встречаются исключительно редко. Учитьшал также 
данные Т. Ланг ( 1970) по Северо-Восточной Эстонии можно 
заключить, что в количестве трипобитового детрита прослежи
вается ясная тенденция увеличения содержания его в восточном 
направлении. Это же отмечается и по нашим · наблюдениям в 
южном направлении. 

В интеовале Dтт (j Р - Fп северной зоны количество детрита 
трипобитов в преобладающем колеблется в пределах 5 - 15%, а 
среднее содержание его равно примерно 13%. Максимал�t_ное со
держание этого вида детрита в данном интервале не превышает 
40%. Повышенное количество (20 - 30%) детрита трипобитов 
связано с глинистыми известняками в. F1aP, FIЬ и F1cA, а также 
с известковыми мергелями F1c в переходной полосе. Прослежи
вается также аналогичная первому интервалу (BI - DП) тен -
денция увеличения содержания трипобитового детрита в вос
точном и южном направлениях, но она менее контрастно выра
жена. 

В осевой зоне, особенно в ее центральной части, трипобиты 
служат преобладающей детритаобразующей группой организ
мов (Пьmма, 1972а) . Среднее содержание трипобитового дет
рита в центральной части зоны (с кв . Приекуле, Стури, Адзе, 
Энгуре и др. ) , колеблется в пределах 70 - 80% (табл. XV, 6) и 
уменьшается постепенно в северном направлении, главным об
разом, за счет увеличения количества детрита иглокожих . Отно
сительно небольшим ( 30 - 60%) сод�ржанием детрита трилоби
тов , в отдельных образцах, выделяются Cia - СIЬ, Cic (верхняя 
часть) , Dпi и местами F1c. Только в горизонте Fп коЛичество 
детрита трилобитов не превышает 40%. В глинистых из
вестняках и мергелях BI и Вп остатки трилобитов нередко слу
жат единственной группой детритаобразующих организмов . В 
распределении детрита трилобитов, как и водо�ослей устанав
ливаются существенные различия между фациальными зонами, 
а также между выделенными нами двумя интервалами, что 
обусловлено причинами, в основном, фациального и палеозко
логического характера. 
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4.5.3. Иглокожие 

Остатки иглокожих представлены различными частями ске
лета криноидеи (членики стеблей и рук, обломки корней и таб
лички чашечки) и реже фрагментами цистоидеи, бластоидеи и 
эхиноидеи, которые все хорошо определимы на групповом 
уровне, а нередко и подробнее (Пылма, 1977) . 

Детрит иглокоЖи имеет по сравнению с предыдущими груп
пами бол�� равномерное распределение в .  вертикальном разре
зе послетремадокского ордовика северной зоны (Пылма, 
1 972б) . Количество его колеблется здесь обычно в пределах 
25 - 35%. На этом общем фоне четко выделяются породы био
гермных комплексов (DII - Dпi, F1c ,  Fп) ,  где карбонатные по
роды, окружающие биогермные тела, сложены известняками 
содержащими иглокожевого детрита от 53 до 93% (см:. табл. 
IX, 1 )  . Относительно большим количеством детрита иглокожих 
в северной зоне выделяются еще СIЬ (см.  также Вингисаар, 
197 1 ) , Сп и Спi , особенно в западной и северной части зоны. В 
переходной полосе (скв .  Пярну, Лаэва и др. )  повышенное со
держание ( 40 - 60%) детрита этой группы встречается только в 
идавереском горизонте. В количестве иглокожевого детрита в 
северной зоне прослеживается уменьшение с запада на восток и 
с севера на юг. 

В осевой структурно-фациальной зоне (Пылма, 1972а) дет
рит иглокожих также присутствует во всех рассматриваемых 
горизонтах ордовика. В основном, его количество колеблется 
в пределах 1 0  - 1 5%. Максимум содержания де'tрита этого 
(61 ,2%) установлен в скв .  Энгуре (DIII) ,  однако, в краевых 

частях зоны могут быть зафиксированы и б6льшие количества 
иглокожевого детрита. В нижней части Fic и в горизонте Fп 
этот вид Детрита содержится до 45%. Меньше всего остатков иг
локожих отмечено в BI . В пределах зоны четко выявляется тен
денция увеличения количества иглокожевого материала от цен
тральных частей зоны в сторону переходной полосы. 

Следовательно, в содержании детрита иглокожих существуют 
также значительные различия между фациальными зонами. В 
пределах рассматриваемой территории увеличение детрита игло
кожих связано с уменьшением глинистости пород. 

Охарактеризованные выше три группы (водоросли, трилоби
ты, иглокожие) являлись основными детритеобразующими 
группами организмов в ордовике Балтийского бассейна. В се
верной зоне они составляют о коло 7 5%, а в осевой даже до 90% 
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общего количества детрита. Между содержанием детрита три
лобитов и иглокожих прослеживается местами довольно четкая 
обратнопропорциональная зависимость, хорошо демонстрирую-

. щая направленность фациальных изменений по этим экологи
чески довольно различным группам организмов (Пьmма, 
1 97 2б) . Все три перечисленные группы в пределах изученной 
территории встречаются в шлифах в представительных коли
чествах, что повышает надежность их как фациальных индика
торов . При этом ,  существенные количества детрита водорослей 
и иглокожих несомненно указывают на относительно мел ко
водные условия,  а детрит трилобитов на относительно более глу
боководные условия осадконакопления. На данном этапе исс
ледования пока трудно судить, которая из этих групп является 
преобладающим источником органогенного кальцита в отложе
ниях послетремадокского ордовика данной части Балтийского 
бассейна. Можно лишь предполагать, что прежде всего следует 
учитьтать иглокожие и водоросли.  

4.5.4. Брахиоподы 

Обломки створок брахиопuд представлены в преобладающем 
большинстве различными систематическими группами замкu
вых брахиопод ( табл . XVI , 1 ) .  Детрит беззамковых брахиопод с 
фосфатным скелетом очень редкий (обычно 1 - 2 обломка в 
шлифе) . Брахиоподовый детрит в основном хорошо определя
ется на групповом уровне. 

По нашим, а также по литературным данным (Ланг, 1970, 
Вингисаар, 197 1 ) , обломки створок брахиопод - самая устой
чивая группа в составе детрита (по среднему содержанию) в се
верной зоне. Содержание брахиоподового органогенно-обло
мочного материала эдесь обычно колеблется в пределах 5 -
1 5%, в среднем составляя о коло 1 0%. Максимальнь1й предел в 
отдельных образцах, по-видимому, не превышает 60% (в скв .  
Рапла 55,3%) . Повышенным количеством ( 1 5 - 30%) выделя
ются Вп и интервал Dп - Е (Пылма, 1972б ) . Прослеживается 
тенденция ( хотя незначительная) уменьшения этого вида детрита 
в верхнем ордовике, начиная с FiaS (см.  также Вингисаар, 
1971 ) .  В восточном и особенно в южном направлениях также 
отмечается незначительное уменьшение среднего содержания 
брахиоподового детрита ( см .  также Ланг, 1 970) . Небольшим 
(менее 5%) и спорадическим распространением обломков бра
хиопод характеризуются известняки биогермных комплексов, 

например, в Вазалемма (DП - DПJ) .  
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В центральной части осевой зоны ( с кв . ангуре, Стури, При
е куле и др . )  скелетные остатки зам ковых брахиопод более или 
менее постоянно встречаются, начиная с верхней половины уха
куского горизонта. Ниже этого уровня отмечены, главным об
разом, редкие облом ки беззам ковых брахиопод. В сторону пе
реходной полосы, с появлением в нижнем ордовике более кар
бонатных пород, обломки зам ковых бgахиопод появляются 
уже начиная с BI ( скв .  Карула, Алу ксне и др . ) , увеличивается 
также их общее содержание в детрите. Среднее количество бра
хиоподового детрита в осевой зоне 5 - 6%. Большим содержа
нием этой группы детрита выделяются горизонты DIII , Fic и 
Fп .  Максимальное содержание (особенно в центральной части 
зоны) толь ко в редких случаях может превышать 20%. 

Из изложенного вытекает, что брахиоподовый детрит ( осо
бенно зам ковых ) прежде всего связан с глинистыми известня
ками и известковыми мергелями . Обломки беззамковых бра
хиопод чаще связаны с менее карбонатными породами, напри
мер,  BI в северной зоне и BI - Вп, Впi и Fib в осевой зоне. 

4.5 .5 .  Мшанки 

Детрит мшанок в ордовикских отложениях Балтийского 
бассейна представлен, главным образом,  обломками цин:лосто
мат и криптостамат ( табл. IX ,  1 ) .  Трепостоматы, ( табл. XVII , 5) ,  
как формы, в основном, с более массивным скелетом, встре
чаются в детрите сравнительно редко и связаны в существенных 
количествах только с породами биогермных комплексов . Ске
летные остатки мшанок в шлифах хорошо определимы на груп
повом уровне. 

В северной зоне первые обломки мшанок появляются в Вп 
Среднее содержание их колеблется в пределах 5 - 1 0%.  Относи
тельно высоким содержанием (нередко до 30%)  мшанкового 
детрита выделяются Сп - Dп , местами ( скв . Рапла) средняя 
часть Е r1 Fп, в меньшей мере FJb . В пределах биогермных ком
плексов пород ( например, Вазалемма) обломки мшанок 
составляют, в среднем, примерно одну третью часть всего 
детрита, здесь же отмечены их максимальные количества в 
северной зоне ( до 70 - 80%) . В разрезе ордовика скв .  
Хаапсалу детрит мшанок служит основной породообразующей 
группой организмов (до 70% общего количества детрита) в 
Спi - III (Вингисаар, 1 97 1 ) . Имеющиеся данные позволяют 
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предполагать, что для мшанкового детрита прослеживается 
тенденция уменьшения содержаний в восточном и южном 
направлениях. 

В осевой зоне детрит мшанок очень редок.  В центральной его 
части ( скв.  Энгуре, Стури, Балдоне и др. )  первые единичные 
обломки встречены нами в породах СIЬ, однако их содержание 
более 10% отмечено лишь в верхней части поркуннекого гори
зонта. Максимальные количества детрита мшанок (до 83,5%) 
в осевой зоне зафиксированы именно в верхах этого горизон
та. В сторону переходной полосы увеличивается (относительно 
медленно) встречаемость обломков мшанок, а таюке расши
ряется вниз вертикальный диапозон их распространения. 

Приведеиные данные на наш взгляд убедительно демонстри
руют фациальную ценность мшанок и указывают на то , что 
мшанковый детрит прежде всего связан с чистыми и слабогли
нистыми относительно мелководными карбонатными отложе
ниями. 

4.5.6. Остракоды 

Остракодовый детрит представлен обломками створок их ра
ковин, которые в шлифах оЬычно хррошо определяются на 
групповом уровне. 

В северной зоне органогенно-обломочный остракодовый ма
териал сравнительно редок. Среднее его содержщше колеблется 
обычно в пределах 2 - 3%. В повышенном количестве (до 20% ) 
остракодовый: детрит установлен в отдельных шлифах из 
Dпi - F1a (Пылма, 1972б )  .В  пределах биогермных комплексов 
содержание обломков остракод изменчиво.  Так, в шлейфовых 
(детритных) известняках в Вазалемма ( DII - Dпi ) ,  вмещаю -

щих биогермные тела, детрит остракод либо отсутствует, либо 
присутствует в пределах 1 - 2%, а в самих биогермных телах 
доходит до 1 0% и даже более. По имеющимся данным (Винги
саар, 1 97 1 ,  Пылма, 1 9726) в интервале DIII - Fп отмечается 
увеличение (хотя незначительное) остракодового детрита, по 
сравнению с интервалом BI - Dп.Так в скв .  Рапла среднее со
держание в BI - Dп составляет 1 .�%, а в Dпi - Fп оно 2,9%. 
В северной зоне, в южном и восточном направлениях отмечает
ся незначительное увеличение остракодового детрита. 

В осевой зоне детрит остракод играет более существенную 
роль, чем в северной зоне. Среднее его содержание 5 - 7% 
( табл . XVI , 2 ) ,  максимальное доходит до 22% ( FJc) .  Больше 

86 



остракодового детрита в горизонтах Fra и Frc (Пьmма, 1 972а) . 
Практически полное отсуствие этого вида детрита установлено 
в Fп, а также в глинах и карбонатных глинах BJ .  

Следовательно, оптимальные условия для скопления детрита 
остракод бьmи связаны с относительно тиховодными глинисто
карбонатными и чистыми карбонатными отложениями обеих 
структурно-фациальных зон. В зернистых отложениях (детрит
ные известняки) хрупкие остатки остракод бьmи обычно из
мельчены до шлама. 

4.5. 7. Моллюски 

Детрит моллюсков представлен в ордрвикских карбонатных 
отложениях изучеююй территории, главным образом, фрагмен
тами раковин головоногих (преобладают в нижнем ордовике) , 
а также брюхоногих и двустворчатых (преобладают в среднем 
:.1 верхнем ордовике) . Обломки ·· раковин моллюсков ( кроме 
брюхоногих) в шлифах относительно трудно определяются 
вследствие их перекристал�изации . Следует также отметить, что 
в тех горизонтах (BIII , Cra) , где раковины наутилоидей часто 
встречаются - их детрит незначительный (см. также 4.2.) . 

В северной зоне первые определяемые обломки моллюсков 
появляются, начиная с Вп. Они встречаются в породах споради
чески, в основном в пределах 4 - 6%. Почти полным отсутстви
ем детрита моллюсков выделяются Crb, DI и Frb - Fп, а также 
детритные известняки Вазалеммаского биогермного комплекса 
(DII - DIII) · При этом, в самих биогермных телэ.Х обломки 
моллюсков встречаются чаще. Повышенное содержание (до 
10% и более) моллюскового детрита (Пылша, 1 9726) отмече
но в Сп, DпfЗ Р (до 48% в скв. Рапла) (табл . XVI, 3 ) ,  DIII и мес
тами в верхней части Е (Винrисаар. 1 97 1 ) . Сопоставляя средние 
данные по детриту моллюсков в интервалах Вп-Dп и Dпr-Fп 
по скв. Рапла, прослеживается уменьшение содержания детрита 
(соответственно 6,4 и 3,9%) , а среднее по всему разрезу сос

тавляет 5 ,5%. 
В осевой зоне обломки моллюсков (главным образом, гаст

ропод) встречены только в единичных шлифах в интервале 
Вп - Сп. Количество их в среднем о коло 3%. В исключительно 
редких случаях встречены обломки наутилоидеи (BIII , Cra) . 

Можно сделать заключение, что в изученной части Балтийско
го бассейна ( особенно в осевой зоне) детрит моллюсков отно-
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сительно редок и чаще всего связан с глинисто-карбонатными 
отложениями, образованными в условиях умеренной турбу
лентности вод. 

4.5.8. Разные ( varia ) 

Обпомков других систематических групп остатков организ
мов в детрите поспетремадокского ордовика .Dалтийского бас
сейна встречаются спорадически и объединены в группу разные 
(varia) .  

В северной зоне в эту группу вошли обломки ругоз ( табл. 

XVI , 5 ) ,  табулят, строматопорат, граптолитов , спикупы и 

корневые пучки губок.  Остатки трех первых групп, вследствие 
особенностей филогенетического развития ( появление в сред
нем ордовике и основные находки в верхней части ордовика) 
встречаются в виде детрита только в горизонтах F1c и Fп ( осо -
бенно в последнем ) .  Они связаны преимущественно с биогерм
ными комплексами пород. Чаще встречается ругозовый детрит 
(Fп ) .  Количество обломков этих трех групп в образцах обычно 
невелико ( 2 - 3%) , но очень редко может достигать 90%. 

В интервале Cib - Frb и Fп в северной зоне встречаются раз
розненные спикупы и корневые пучки губок ( табл.  XVI,4) . Их 
количество обычно не превышает 1 - 2%, однако, в С1с и в ниж
ней части Сп! в некоторых скважинах ( Хаапсалу и др. )  доходит 
до 30% (Вингисаар,  197 1 ) . Они не обнаружены нами в интерва
лах BI - Cra, FiaS , FJc. 

В ходе работы бьmо также изучено содержание детрита и его 
групповой состав , в так называемых вертикальных норках за
рьmания, названы ранее "йыхвилитами", выделенными Р. Мян
нилем ( 1 966а) в две самостоятельные "роды" норок Conichnus 
и Amphorichnus. В ходе проведеиных исследований оказалось, 
что в этих образованиях частично сохранилась (хотя очень ред
ко) структура, напоминающая губковую (табл . XVII , 1 ,  2 ) .  Эти 
данные, а также внешняя форма этих образований наводят на 
мысль о том, что "йыхвилиты " являются ядрами известковых 
губок .  По-видимому,во время жизни,  а также после см

.
ерти они 

бьmи ловуш ками детрита, количество которого внутри этих 
образований превышает в три и более раза количество облом
ков организмов в о кружающей породе. Накопившийся органо
генно-обломочный материал разрушительно действовал на пер
вичную структуру губок. Только в относительно тиховодных 
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условиях, при сравнительно быстрых темпах оеадконакоплt>ния 
и при наличии незначительного количества детрита ( Dн {3 Р) губ
кован стру ктура частично сохранилаеь . 

Граптолитовый детрит в северной зоне встречен лишь в от
дельных шлифах с единичными обломками рабдосом. 

В осевой структурно-фациальной зоне в группу разные во
шли, главным образом,  о бломки граптолитов и ругоз, а также 
редко встречающаяся детрит моллюсков . 

Количество граптолитового детрита в · осевой зоне незначи
тельное ( даже в граптолитовых аргиллитах BJ ,  Впi , DIII и 
FJb) , хотя он встречается чаще, чем в северной зоне. 
Количество его не превышает 2% общего содержания детрита. 
Больше граптолитового детрита отмечено в прослоях и линзах 
темных глинистых мергелей в CJc ,  особенно в центральной час
ти зоны (например, скв .  Приекуле, Стури, Балдоне и др. ) и в 
черных граптолитовых аргиллитах ( BI ,  ВпJ , DIIJ ,  FJb) .  

В интервале CJc - Dп в осевой зоне встречены сравнительно 
редкие облом ки спикул губок, они устанавливаются чаще в 
CJc .  

Детрит ругоз встречен отдельными обломками только в 
Fтт . В переходной полосе в некоторых скважинах ( Каагвере и 
др. ) в I<'п встречены единичные обломки строматопорат. Об
ломки колониальных кораллов в осевой зоне нами не обнару
жены . 

4.5.9 . Неорпеделимые остатюt ( indeterminata ) .  

Необходимость выделения этой группы детрита возникает 
только в северной зоне и в переходной полосе. В осев ой зоне, 
ввиду неинтенсивных процессов перекристаллизации и доломи
тизации такая группа обычно отсутствует. 

В северной зоне неопределимые обломки органогенного кар
боната присутствуют постоянно. Обусловленно это более интен
сивной,чем в осевой зоне перекристаллизацией ( см.  также 4 .4. ) . 
и доломитизацией детрита, большим количеством детр>па орга
низмов с первичным арагонитоным скелетом (водоросли, 
моллюски ) и часто значительной измельченностью органогенно
обломочного материала. Среднее содержание неопределимых 
остатков в северной зоне колеблется обычно в пределах 
5 - 15%, в среднем составляя в скв .  Рапла 1 1 ,5%. При этом от
мечается тенденция уменьшения средних количеств неопреде-
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лимых остатков в сторону верхнего ордовика. Так, в интервале 
BI - С1с в скв .  Раnла они составляют 1 8,5%, а в интервале Е -
Fп только 9,0%.  Максимальное содержание неоnределимых 
остатков,в незатронутом катагенетической доломитизацией раз
резе, обычно не nревышает 40%. Такое количество неоnредели
мых остатков может быть встречено, главным образом, в 
Вп , DШЗ Р и отчасти в DПI · Нет сомнения в том, что содержание 
неоnределимых остатков более 1 5% существенно снижает точ
ность оnределения груnnового состава детрита. С этой точки 
зрения более nерсnектинным для изучения груnnового состава 
детрита в северной зоне являются отложения большей части 
среднего и верхнего ордовика. 

4.6.  ШЛАМОВЫЙ МАТЕРИАЛ 

Наряду с количественным и качественным изучением детрита 
бьто также оnределено количество более мелкого (разме
ром менее 0,1 мм ) органогенно-обломочного материала -
шлама. Небольшие размеры частиц шлама и связанные часто с 
этим более существенные вторичные изменения обычно не nо
зволяют оnределить груnnовой состав шлама. Сравнительно 
редко в этой фракции органогенно-обломочного материала 
можно установить nрисутствие обломков остракод и трилоби
тов , еще реже водорослей и моллюсков . Однако, нет сомнения 
в том, что остатки организмов с относительно массивнь1м ске
летом ( иглокожие, nреобладающая часть мшанок, брахиоnод 
и др. )  также могут nрисутствовать в составе шлама. Между ко
личеством детрита и шлама в образцах обычно устанавливается 
nроnорциональная зависимость. Практически nолностью шлам 
отсутствует толь ко в детритных ( шлейфовых) известняках 
биогермных комnлексов (наnример, в Вазалемма) . 

По количеству шлама существенных различий между зонами 
не nрослеживается . Содержание его (в объемных nроцентах от 
всей nороды ) обычно колеблется в nределах 4 - 8%.  В северной 
зоне этому интервалу соответствует около 35%, а в осевой зоне 
41% изученных нами образцов . Небольшие различия встречают
ся в вертикальном разрезе, так в скв .  Раnла среднее содержание 
шлама в интервале BI - Dп 7 ,9%, а в интервале Dшз Р Fп 
4,5%. Аналогичная тенденция nрослеживается в осевой зоне. Эта 
тенденция, на наш взгляд, отражает изменения в скорости осад-
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конакопления, либо более тиховодную обстановку среды обра
зования осадков . Во втором интервале максимальное содержа
ние шлама ( 1 6,4%) в северной зоне установлено в С1а, а в осе
вой зоне - 21 ,7% ( Fia) ( табл .  XVI , 6 ) .  

4 . 7 .  О ГЕНЕЗИСЕ ОРГАНОГЕННО -ОБЛОМОЧНОГО МАТЕ
РИАЛА 

Многие исследователи подчер кивают (Хв орова, 1 953;  Swinchatt, 
1 965 ; Lindholm, 1 965 и др. ) , что , как в современных, 
та к и отложениях геологического прошлого существуют две 
группы факторов ,оЬусловливающих образование органогенно
обломочного материала. В одну группу относятся механические 
факторы, такие как турбулентность вод, активность течений и 
волнения и др. Вторую группу составляют биологические фак
торы, главным образом, сверлящие, илоедные и другие орга
низмы. 

Детрит в северной зоне более разрушенный и о катанный, в 
нем меньше следов сверлящих организмов , чем в осевой зоне. 
Следовательно, можно предположить, что в северной зоне при 
образовании детрита преобладали механические факторы. 

Как отмечают многие авторы, в том числе И. Хв орова ( 1 958) 
и Р. Гинсбург (Ginsburg, 1 95 7 ) ,  несортированность и отсутствие 
окатаиных частиц у казывает на аутигенность детрита. Принимая 
во внимание также приведеиную нами характеристику детрита, 
кажется наиболее вероятным , что в основном органогенно-об
ломочный материал в пределах обеих структурно-фациальных 
зон имеет аутигеиное происхождение. Но следует также учесть, 
что содержание шлама в осевой зоне (при относительно неболь
шом количестве детрита) не уступает таковому в северной зо
не ( см.  выше) . где детрита существенно больше. чем в осевой 
зоне. При таких обстоятельствах можно предположить, что пе
реотложение органогенно-обломочного материала (если оно 
имело место ) на большие расстояния (в центральную часть бас
сейна) , характерно,  главным образом, шламовому материалу. 
С другой стороны, следует обратить внимание на относительно 
медленные темпы осадканакопления ( малые мощности, обилие 
поверхностей перерыва) в некоторых отрез ках времени (BI -
Dп в северной зоне, Сп - Dп в осевой зоне) . На этих этапах , 
по-видимому, происходило относительное обогащение осадка 
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детритом и шламом, а также существенное их перераспределе
ние в пространстве. Значительное переотложение шлама, а воз
можно и детрита, несомненно было связано с отмельными 
( оолитовые известняки Fп)  и биогермными (DII - DIII, FJc, 
Fп) фациями .  

4 . 8 .  СКОПЛЕНИЕ ЦЕЛЬНОРАКОВИННОГО ( БИОМОРФНОГО) 
МАТЕРИАЛА 

Сравнительно целые скелетные остатки организмов в рассмат
риваемых ордовикских отложениях обеих структурно-фациаль
ных зон обычно распределены более или менее равномерно. 

Скопления цельнораковинного материала встречаются здесь 
в виде небольших линз или более выдержанных прослоев мощ
ностью 5 - 1 5 см . Кроме более или менее целых остатков 
(обычно не более 45%)  в этих линзах и прослоях присутствует 
органогенно-обломочный материал , известняковый обломоч
ный материал, сгустки, глинисто-карбонатная основная масса, 
а также заполняющий поры вторичный кальцит . Цельнорако
винный материал установлен обычно из нескольких системати
ческих групп, в отдельных случаях отмечена его слабая о катан
ность. 

В скоплениях цельнораковинного материала скелетные остат
ки организмов, по-видимому, претерпели более или менее дли
тельную транспортировку и отлагались в небольших депрессиях 
бассейна (см.  также Хворова, 1 958,  Moore , 1 95 7 ) .  

В пределах изученного региона скопления более или менее 
целых остатков организмов· чаще встречаются в северной зоне 
и в переходной полосе. Здесь отмечены скопления брахиопод и 
мшанок (СП в сланцевом бассейне, DIII в скв . Куузику, Роокю
ла и др. ) , наутилоидей (BIII в Северной Эстонии) , водорослей 
(Е в Западной Эстонии) , цистаидей ( эхиносферитов) (CIII в 

сКБ . Ныва и др. )  и т.д. ( табл. XVII , 3 ,  4, 5 ,  табл. XV, 3 ,  4,  5 ) .  
В осевой зоне отмечены скопления трилобитов (BIII в сКБ . 

Дзербене, Балдоне и др. ) , цистаидей ( эхиносферитов ) ( СIП в 
скв .  Дзербене) (табл. XVII , 6 )  и т .д .  

Приведеиная характеристика скопления цельнораковинного 
материала в послетремадокских отложениях ордовика Север
ной ·  и Средней Прибалтики показывает, что типичные биоморф
ные породы, состоящие преимущественно из целых или мало
разрушенных скелетных остатков , здесь отсутствуют. Следова-
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тельно было бы правильнее называть отложения со скопления
ми цельнораковинного материала в карбонатных отложениях 
древнего палеозоя Балтийского бассейна не биоморфными, а 
тафогермными, как это предложено И .  Коралюк ( 1 952 ) . 

Отсутствие настоящих биоморфных пород и редкость скоп
лений цельнораковинного материала в карбонатных отложе
ниях ордовика Северной и Средней Прибалтики обусловлено, 
по-видимсму,  относительно медленным осадканакоплением в 
условиях неглубокого бассейна с малорасчлененным рельефом 
дна.  Различия между зонами по встречаемости цельнораковин
ного материала вызваны прежде всего относительной ред
костью организмов в осевой зоне изученной нами территории. 

4.9. СТРОМАТОЛИТЫ И ОНКОЛИТЫ 

Строматолитовые образования в пределах рассматриваемой 
территории приурочены только к двум стратиграфическим 
уровням в осевой зоне и в переходной полосе. 

Первый уровень со строматолитами расположен в верхней 
части нижнего · и нижней части среднего ордовика. В пределах 
осевой зоны они встречены в интервале С1а - CJb ,  в переходной 
пол осе первые строматолитоподобные образования отмечены 
уже в Вп (скв .  Лаэва) и, следовательно,  их вертикальное рас
пространение здесь охватывает интервал Вп - CJb. 

Второй уровень со строматолитами приурочен к нижней по
ловине набалаского горизинта и расuространен в пределах всей 
осевой зоны, а также переходной полосы ( с  кв . Лаэва, Каагвере 
и др . ) . Особенно часто строматолиты здесь встречены в цент
ральной части осевой зоны, где, например , в скв.  Балдоне они 
установлены на шести уровнях. 

Приступая к характеристике морфологии строматолитов ор
довика данного региона нужно прежде всего отметить, что об
разцы из скважин не служат первоклассным материалом для та
ких целей . Однако детальное изучение серийных пришлифавак 
позволяет дать основные черты их строения. В нижнем интерва
ле ( ВП - CJb) горизонтальное распространение отдельных стро
матолитовых образований крайне спорадическое (табл . 
XVII, 1 ,  3 ,  4 ) ,  более выдержано оно только на некоторых по
верхностях перерыва в нижней части CJa. Обычно стромато-
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литовые корки встречаются здесь в виде небольшой мощноети 
( 1  - 1 0  м м )  покрытии с бугристой поверхностью на неровнос

тях дна ( скелетные остатки наутилоидей и трилобитов, редкие 
гальки или скопления грубого детрита). Ширина стоматолито
вых образований такого типа обычно не превышает 35 мм. На 
четких поверхностях перерыва строматолиты более выдержан
ные, но толщина их таюке невелика. В переходной полосе ( с кв . 
Лаэва) в Вп на выступах микрорельефа поверхностей переры
ва отмечены строматолитовые корки с мелкобугристой по
верхностью, размеры которых не превышают 1 0  мм по ширине 
и 4 мм по высоте. 

Ордовикские строматолиты Балтийского бассейна кальцито
вые и содержат в незначительном количестве органического ма
териала (желтый оттенок) . В отложениях нижнего и нижней 
части среднего ордовика осевой зоны и переходной полосы 
строматолиты всегда сильно импрегнированы гематитом и по
этому отдельные детали их микростроения очень плохо разли
чаются. Вмещающие строматолиты известняки - глинистые, с 
прослоями известковых мергелей . В этих породах отсутствуют 
проявления гипса, трещины усыхания , и знаки ряби, т.е. призна
ки крайней мелководности. Описанные нами строматолиты не
сколько отличаются от недавно детально описанных одновоз
растных ( Cia - Cib) образований из Северной Швеции ( Larsson, 
1 973 ) .  В Прибалтике они менее совершенной формы, относи
тельно тонкие и прерывистые. 

В верхнем ордовике строматолиты более совершенной фор
мы ( табл. XVIII , 1 ,  2 ) .  Насколько можно судить по пришли
фов кам ,  строматолитовый покров разрушен в основном толь
ко вертикальными норками зарьшания . Здесь строматолиты 
представлены только тесно примкнутыми друг к другу куполо
видными образованиями, которые обычно покрывают поверх
ности перерыва. Ширина, а таюке высота отдельных куполов в 
основном не превышает 25 мм, верхняя поверхность их бугрис
тая. Строматолиты верхнего ордовика сероцветные с желтова
тым оттенком. Микроструктура прослеживается хорошо,  мощ
ность отдельных слоев не более 1 мм , местами обнаружены 
структуры ( трубки) Girvanella. Иногда внутри строматолита, но 
обычно на подошве или на его верхней поверхности встречают
ся прослойки и линзы пылевидного глауконита зеленого цвета. 
мощность которых не превышает 1 мм (табл. XVIII , 2 ) .  Скоп 
ления пирита встречаются мелкими неправильными пятнами. 
Над поверхностью строматолита, в слое толщиной до 1 0  см 
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встречаются своеобразные "облачка" зеленого цвета диаметром 
обычно до 5 мм, которые содержат много пылевидного глауко
нита, а также пирита. Они оконтурены пленкой та!(ого же глау
конита. Содержание детрита в известняках нижней половины 
набалаского горизонта колеблется в значительных пределах 
(5  - 25%) , а в строматолитах существенно не отличается от 

выше- и нижезалегающих пород. Известняки - глинистые, с 
прослоями известковых мергелей .  По имеющимся данным, в 
строматлитсuдержащих слоях верхнего ордовика также отсут
ствуют трещины усыхания, знаки ряби и проявления гипса. 

В ордовике Прибалтики строматолиты интересуют нас не с 
точки зрения стратиграфии, как например, в ордовике Сибирс
кой платформы и в более древних отложениях ( Маслов, 1 960; 
Крылов, 1967) , а прежде всего как фациальные индикаторы. 
Отложения, вмещающие строматолиты в Балтийском бассейне 
содержат богатую нормально-морскую фауну, позволяющую 
довольно уверенно коррелировать отложения разнофациальных 
толщ. 

В последНие десятилетия широко развернулись исследования 
современных строматолитов ( Logan, 1 961 ;  Logan, Rezak , Gins
burg, 1964� Kendall, Skipwith, 1968; Multer, Hoffmeister, 1968; 
GeЬelein, 1969 и многие др. ) . Эти исследователи утверждают, 
что современные строматолиты в подавляющем большинстве 
крайне мелководные образования, со всеми соответству
ющими структурными и текстурными признаками. Прирост 
современных стромотолитов, по данным этих авторов осущест
вляется, главным образом,  за счет привноса обломочного кар
бонатного материала. К такому же вьmоду пришли и многие 
исследователи ископаемых строматолитов ( Rezak, 1957 ;  Davis, 
1966; частично Маслов , 1959, 1960) . В .  Маслов ( 1 959, 1 960) 
при этом подчеркивает, что при образовании строматолитов 
прошлого существенную роль играли также процессы химичес
кого и бактериально-химического осаждения карбонатов . Толь
ко некоторые исследователи (Ginsburg, 1 95 5� Howe, 1 966 и др. )  
допускают образование как современных, так и древних стро
матолитов ниже самого низкого уровня отлива. Однако , в по
следние годы появились работы, указывающие на сравнительно 
большой фациальный диапазон древних строматолитов ( Hoff -
man, 1974) .Предполагается образование их на глубинах до 45 м 
(Playford and Cockbain, 1 969) . По видимому, к такому ( сравни
тельно глубоководному) типу относятся и описанные нами 
строматолиты из ордовика Прибалтики .  Следует добавить, что 
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в нижнем и н нижней части среднего о рдов и ки о н и  образавались 
: щl'cJ, в более 1юдвижноводных усло в и н х  ( прерыви стость, сле
ны а б рu�ши ) ,  чем в верхнем ордони ке. Относительно малая 
мощ1ю�.:п. стро мuтолитовых построек (а также отдельных сло
t�в ) на данной террито ри и  у казывает л и бо на медленный темп 
осuд кшш коплt>ния ( eebelein , 1 969 ) ,  л ибо на неблагаприятные 
уелови н  дл н химического или бактериал ьн<rхимического осаж
девин кuрбоната кал ьция. 

Перные он колиты н послетремадо кс ки х  ордовикских отло
жениях Балтийского бассейна были нами обнаружены недавно 
и подробно еще не изучены. Находки их связаны с биогермны
ми комплексами пород (DII - Dпi, F}c, Fп) в северной струк
турно-фациальной зоне и переходной полосе ( карьер Вазалем
ма, скв .  Выхма, обн. Реа) . Онколиты имеют в основном 
неправильно-о круглую форму. Диаметр этих образований обыч
но 0,5  - 2,0 см и толь ко в редких случаях лревышает 3 см . Яд
рами онколитон служат главным образом обломки скелетных 
остатков разных систематических групп организмов . 
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5. ТЕКСТУРНЫЕ ОСОБЕННОСТИ ОТЛОЖЕНИЙДВУХ 
СТРУКТУРНО-ФАЦИАЛЬНЫХ ЗОН 

Ниже приводится сравнительная характеристика основных 
макротекстурных признаков отложений северной и осевой 
структурно-фациальных зон Балтийского бассейна в послетре
мадокском ордовике Прибалтики (табл. 7). Основные микро
текстурные особенности были рассмотрены уже при сравнитель
ной характеристике структурных особенностей. Кроме несколь
ких исключений ( стилолиты, явления синерезиса) , ниже будут 
охарактеризованы первичные текстуры. 

Известно , что керновый материал не является самым благо
приятным объектом для изучения макротекстур, однако в дан
ном случае использованию этого материала способствовали 
большое количество пришлифовок из керна с максимальной 
шириной, а также наблюдения автора в обнажениях северной 
структурно-фациальной зоны и образцы из них. 

5 . 1 .  ТЕКСТУРЫ ВНУТРИПЛАСТОВЫЕ 

К внутрипластовым относятся разные слоистые текстуры. 
Здесь также будут охарактеризованы явления синерезиса. 

5.1.1. Слоистые текстуры 

В рассматриваемых отложениях широко распространены го
ризонтальнослоистые, полукомковаты� н huмковатые тексту
ры. Значительно реже встречается косослоистая микрослойча
тая разновидность. Первые три вида слоистых текстур образуют 
в данном регионе единую группу (с постепенными переходами) 
как в морфологическом, так и в генетическом смысле. Основ
ным критерием для разграничения отдельных групп является 
морфология и частота встречаемости прослойков и прослоев 
известняка и мергеля (известкового и глинистого), а также их 
соотношения . У словной границей между прослойками и про
слоями в данной работе принята мощность 0,2 см. 

Г о р и з о н т а л ь н о с л о и с т ы е т е к с т у р ы. В ордо
викских карбонатных отложениях Балтийского бассейна грани
цы вертикальной смены веществеАного состава (проявление 
прослойков и прослоев сильноглинистого И3Вестняка, извест-
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кового и реже глинистого мергеля) обычно являются плоскос
тями напластования . В образовании горизонтальнослоистых 
текстур часто участвуют, особенно в нижнем ордовике 
(BI - ВПI) северной зоны и переходной полосы, поверхности пе
рерьmа , которые встречаются в разрезе очень часто (обычно че
рез 0,5 - 5 ,0 см). Перечисленные текстурные элементы и со
здают существующее разнообразие горизонтальнослоистых 
текстур в послетремадокских карбонатных отложениях рас
сматриваемой территории. Благодаря волнистости, линзовид
ности и местами разветвлению прослойков и прослоев обога
щенных терригеиным материалом, мы практически всегда про
слеживаем не прямолинейную, а более или менее волнистую, но 
в общем горизонтальную текстуру. Мощность прослойков при 
горизонтальнослоистых текстурах около 1 мм , а мощность 
прослоев обычно не Iiревышает 1 см и только в редких случаях 
доходит до 2 см. В последнем случае мы нередко имеем дело со 
скоплениями отдельных тонких прослойков, обусловливаю
щими микрослоистую текстуру этих прослоев (табл. XXI, 4). 
Прослои мощностью более 2 см обычно образуют уже полу
комковатую или комковатую текстуру. 

В зависимости от характера контактов прослойков и просло
ев более глинистого материала горизонтальнослоистая текстура 
более или менее ясная. В основном, характер контактов зави
сит от интенсивности стилолитизации прослойков, а также от 
количества терригеиного материала вмещающих пород. 

Основное подразделение горизонтальнослоистых текстур 
произведено по мощностям слоев: массивные (более 50 см) , 
толстослоистые ( 1 0  -50 см), среднеслоистые ( 2 - 10 см), тон
кослоистые ( 0 ,2 - 2 см) и микрослоистые (менее 0,2 см) 
(Вингисаар и др.,  1 965 ) . 

Массивная текстура, по нашим наблюдениям, в изученных от
ложениях встречается крайне редко. Она связана мергелями и 
глинами верхнего (Fic- Fic) и отчасти нижнего ордовика 
(BI - Вп) в центральной части осевой зоны ( скв. Стури, Прие

куле, Балдоне и др.) и биогермными комплексами отложений 
в северной зоне и в переходной полосе. Массивный текстурный 
облик в мергелях и глинах осевой зоны обязан практически 
полному отсутствию органогенно-обломочного материала. Эти 
отложения по внешнему облику с полураковистым изломом и 
распадаются на мелкие обломки неправильной формы. Однако, 
у этих мергелей и глин, по-видимому , существует макроскопи
чески невыражеиная слоистость или слоеватость (Ботвинкина, 
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1962 ) , обусловленная за счет ориентировки глинистых агрега
тов. В биогермных комплексах пород массивность свойственна 
прежде всего породам собственно биогермным ,  реже их окру
жающим шлейфовым известнякам. 

Толстослоистые текстуры главным образом сосредоточены в 
северной зоне. Мощность отдельных слоев обычно не превыша
ет 30 см и только в редких случаях доходит до 50 см. Эти текс
туры встречены в отдельных интервалах большинства изучен
ных горизонтов, однако, не в каждом разрезе. Последнее обсто
ятельство вытекает из неспокойного и часто линзовидного ха
рактера распространения текстурных элементов. Чаще всего 
толстослоистые текстуры связаны с более чистыми карбонат
ными породами ВпJ, CJb ,  СпJ, Е' Р . В сравнительно однород
ных отложениях среднего ордовика северной зоны толстослоис
тая текстура является в некоторых случаях (CJb,  СпJ)довольно 
надежным стратиграфическим критерием.· Этёi текстура также 
довольно часто прослеживается в биогермных комплексах по
род северной зоны и переходной полосы, главным образом в 
детритных известняках окружающих биогермы. Меньше всего 
толстослоистые текстуры характерны следующим горизонтам 
и пачками BJ, Вп , CJa, CJc, DJ, DпJO, FJb ,  FJc. 

Средне- и тонкослоистые текстуры в отложениях послетрема
докекого ордовика Балтийскоrо бассейна самым тесным обра
зом связаны между собой (табл. XXI, 2) и только в редких слу
чаях в отдельных небольших интервалах можно установить чис
тые разновидности этих текстур. Обе разновидности связаны в 
основном глинистыми известняками и известковыми мергеля
ми. Средне- и тонкослоистые текстуры широко распространены 
во всех горизонтах рассматриваемой территории и являются 
преобладающими среди слоистых текстур. При этом в северной 
зоне преобладают среднеслоистые текстуры (около 60%), а в 
осевой зоне- тонкослоистые текстуры (около 55%) . Следова
тельно, с увеличением в нормальноморских карбонатных отло
жениях содержания терригеиного материала уменьшается мас
Штаб слоистости. В вертикальном разрезе средне- и тонкослоис
тые текстуры в северной зоне наиболее типичны для нижнего и 
среднего ордовика. В осевой зоне они чаще встречаются в сред
нем ордовике. 

Мощность слоев известняка в тонкослоистых текстурах ко
леблется в пределах 1 - 2 см, а в среднеслоистых составляет 
2 - 6 см . Мощность прослойков и прослоев мергеля, как прави
ло, увеличивается к центру осевой зоны, но обычно не превы-

102 



шаt-'т 3 ем. Они часто содержат кероген кукерсиrd (BIII - lt'(a в 
северной :юне), кероген граптолитовых аргиллитов (верхний 
ордоник), глауконит, органогенно-обломочный материал и 
другие примеси, нрисутствующие во вмещающих известняках. 
В Прибалтийском сланцевом бассейне (северная зона, горизон
ты Ctc - СнО прослойки и просло.11 часто представлены кероге
ном кукерента с изменчивым количеством терригеиной и кар
бонатной примеси. 

Средне- и тонкослоистые текстуры, обусловленные часто 
встречающимися (в основном через 0,5-5 см), главным обра
зом, с гетитовой импрегнацией поверхностями перерыва, харак
терны для интервала BI - ВПI в западной и северо-западной час
ти северной зоны (скв. Рапла, Хаапсалу и др.), а также дпя пе
реходной полосы (скв. Эйамаа, Охесааре и др.) . Выше этого ин
тервала можно отметить текстураобразующую роль поверхнос
тей перерьшов (с пиритовой импрегнацией) только на границе 
Cп/CIII в восточной части северной зоны (сланцевый бассейн) и 
в CJb в северо-западной части зоны (скв. Осмусаар), где имп
регнация в основном фосфатная. В осевой зоне поверхности 
перерыва дпя слоистых текстур имеют минимальное значение. 

В северной зоне сравнительно редко устанавливается средне
и тонкослоистое, более или менее ритмичное чередование отно
сительно равных по мощности слоев известняков и мергелей. 
Наилучшие примеры этого вида ·гориэонтальной слоистости 
можно привести Из телиныммеской лачки волховского гори
зонта (ВПf3 Т) в районе г. Таллина, где мощность слоев извест
няка составляет 2 - 5 см, а слоев известкового мергеля 1 -5 
см. В шундоровском nодгоризонте идавереского горизонта 
(СПI (3) соответствующие цифры обычно 2 -7 см и 1-3 см. В 
осевой зоне аналогичные средне- и тонкослоистые текстуры 
встречаются толь-ко местами в интервале Спi -Dп и в F п 
(табЛ. ХХ, 6; XXI, 1). Например, в скв. Виесате мощность сло
ев известняка в первом интервале составляет 2 - 10 см, а сло
ев известкового мергеля 0,5-5 см. 

В обеих структурно-фациальных зонах встречаются средне- и 
тонкослоистые текстуры, обусловленные сортированностью 
оолитов или глауконита, в редких случаях детрита (см. 4.2.). 
К такому тиnу относятся оолитовые известняки ВПI - CJa (ге
титовые оолиты) в северной зоне и оолитовые известняки 
Fп (карбонатные оолиты) в осевой зоне. СорJ:ированная слоис
тость отмечена также в глауконитовых песчаниках BI северной 
зоны. 
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В итоге можно отметить, что в послетремадокских отложе
ниях Северной и Средней Прибалтики преобладающими слоис
тыми текстурами являются горизонтальнослоистые (особенно 
тонко- и среднеслоистые), связанные с известняками (чистые, 
глинистые) и известковыми мергелями. Слоистость проявляет
ся и подчеркивается нерегулярно волнистыми и иногда развет
вляющимися прослойками и прослоями (или их скоплениями) 
сильноглинистых известняков, известковых и реже глинистых 
мергелей. При этом следует подчеркнуть, что нам неизвестны 
литературные источники, детально характеризующие эти типы 
слоистости в ордовикских или близких к ним по возрасту (а 
также в современных) отложениях. Объясняется это, видимо, 
наименьшей информативностью этих текстур об условиях их 
формирования, а возможно, и сравнительно ограниченным рас
пространением их во времени и в пространстве. Однако, весь 
комплекс изученных нами литологических и фациальных при:
знаков показьmает, что такие текстуры характерны для срав
нительно неглубокого шельфового моря и образавались вне 
зоны постоянного активного действия волн и течений в усло
виях крайне медленного темпа осадконакопления. 

Микрослоистые, микрослойчатые и микрослоеватые тексту
ры имеют в ордовикских отложениях рассматриваемой части 
Балтийского бассейна довольно ограниченное распространение 
и встречаются пропластами или прослоями небольшой мощнос
ти. Морфология и генезис вышеназванных текстур детально 
изучены, особенно, в отечественной геологической литературе 
(Ботвинкина и др., 1956; Ботвинкина, 1962; Орешникова, 
1969а и др.) . 

При: микрослоистости мощность отдельных слойков обычно 
составляет доли миллиметра, контакты преимущественно чет
кие. Практически они· всеГда слабоволнистые с амплитудой от 
долей миллиметра до нескольких миллиметров, часто выклини
ваются уже в пределах первых 10 см. Наиболее вьщержанные в 
горизонтальном напрвлении микрослоистые текстуры установ
лены в граптолитовых аргиллитах. 

Микрослоистые текстуры в условиях Балтийского ордовик
ского бассейна обусловлены чаще всего чередованием слойков 
мергелей и глин с более карбонатными слойками (табл. XXI , 
4). Слойки мергелей местами содержат кероген кукерента 
(BIII- FJa в северной зоне) или кераген граптолитовых аргил
литов (Е- Fп), нередко переходят в стилолиты. В северной 
зоне микрослоистость связана в основном с интервалом 
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Dп- I<'п. В осевой зоне микрослоистое чередование мергелей 
и известняков связано, в основном, с броценской пачкой пор
куниского горизонта. Только в скв. Айзпуте (осевая зона) в 
Вп нами отмечено микрослоистое чередование карбонатных 
глин и мергелей. В обоих интервалах с микрослоистыми про
пластами (мощ. 5 - 20 см) связаны мелкомасштабные явле
ния подводных оползней . Микрослоистость, обусловленная 
чередованием зеленовато-серых глин и черных граптолитовых 
аргиллитов (BJ , DIII и l<'Jb) ,  встречена в осевой зоне и частич
но в переходной полосе ( скв. Каугатума). 

Горизонтальная микрослойчатость как в северной , так и в 
осевой структурно-фациальных зонах обусловлена грануломет
рическими различиями карбонатной составляющей в отдельных 
слойках (табл. XIX, 1- 6). К этому добавляются отсутствие 
или присутствие примесей некоторых аутигеиных минералов 
(обычно пирита) , которые увеличивают контрастность слойча
тости. Микрослойчатость довольно строго горизонтальная, 
редко слабоволнистая (табл. ХХ, 1), местами разрушенная за
рывающимися организмами (табл. XIX, 6). 

В северной зоне горизонтальная микрослойчатость встречена 
нами только среди тонко- и среднеслоистых и комковатых из
вестняков в следующих подразделениях DJПO, Е'Р, FJcA, FпV 
+ Т. Следовательно, она связана с наименее глинистыми отложе
ниями Dпi - Fп. В этом же интервале устанавливается косая 
ми:крослойчатость. 

В осевой зоне горизонтальная микрослойчатость широко рас
пространена в броценской пачке поркуннекого горизонта, где 
она чередуется с косослойчатыми интервалами. Местами ( скв. 
Энгуре и др.) здесь прослеживается очень активная деятель
ность илоедных организмов. Микрослойчатыми также являют
ся типичные черные граптолитовые аргиллиты (BJ , BIIJ , DIIJ, 
FJb) в осевой зоне. В данном случае микрослойчатая текстура 
обусловлена, видимо, минимальными различиями в :количест
вах керогена, а также в гранулометрическом спектре. Немало
важное значение в образовании текстур в черных аргиллитах 
имеют скопления остатков граптолитов и беззамковых брахио
под на поверхностях напластований, указывая тем самым на 
слоеватый (см. Ботвинкина, 1962) характер текстуры. 

Микрослоеватые текстуры в обеих структурно-фациаль
ных зонах связаны с прослоями мергелей, встречающихся 
среди известняковых толщ. Микрослоеватый облик этих 
прослоев подчеркивается присутствием в них преимущест-
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венно горизонтально расположенного органогенно-обломоч
ного материала (см. 4.3.), а также нередко сплюснутых 
ходов илоедов. При обилии детрита текстуру этих прос
лоев можно назьmать прерывистомикрослоистой (Ботвин
кина, 1962). В северной зоне микрослоеватые прослои из
вестковых и реже глинистых мереглей встречаются в интер
вале Dп - Fп и в CJc - Сп! в пределах сланцевого бас
сейна. В последнем интервале микрослоеватость связана 
прослоями мергелей, содержащих кероген и прослоями чистого 
кукерсита. В осевой зоне микрослоеватые прослои мергелей 
приурочены к интервалу ВПI - Dп, но встречаются они здесь 
значительно реже, чем в северной зоне. В макроскопически до
вольно однородных, преимущественно глинистых мергелях го
ризонтов BJ , Вп и FJc (практически лишенных детрита) мяк
рослоеватость обусловлена только тонкими сплюснутыми хо
дами илоедов (скв. Энгуре, Айзпуте и др.) (табл. XXI, 3). В 
глинах латарпекого горизонта в осевой зоне микрослоеватость 
местами выражена чередованием зеленовато-серых и краснова
то-коричневых (примесь гематита) микрослойков ( скв. Энгу
ре, Дзербене и др.) . 

Встреченные нами к о с о с л о и с т ы е (в широком смыс
ле) текстуры по существу являются микрослойчатыми (Вассое
вич, 1958). Они имеют ограниченное вертикальное и горизон
тальное распространение на рассматриваемой территории. В 
осевой зоне косослойчатые текстуры встречаются только в са
мой верхней части поркуннекого горизонта ( браценекая и пил
тенекая пачки) . В северной зоне они прослеживаются редкими 
прослоями, по-видимому, .tю всех горизонтах интервала DПI -
Fп. Нами они пока не установлены в Dпi ,  FJb ,  FJc , Fп. На осно
ве морфологических данных, а также гранулометрического 
спектра в изученном нами регионе выделяются две разновид
ности косослойчатых текстур. 

Первая разновидность (табл. ХХ, 2, 4, 5) распространена ши
ре. Мощность косослойчатых прослоев этой разновидности ко
леблется в пределах от 0 ,5 до 3 ,0 см, в среднем составляя око
ло 2 см. Состоят они обычно из одной, реже двух или трех косо
слойчатых серий, мощность которых обычно не превышает 
2 см. Микрослойчатость в основном отчетливая, параллельная, 
местами слабо расходящаяся, нередко вогнутая вниз. Микро
слойчатость проявляется чередованием светло- и темно-серых 
слойков и обусловлена различиями в гранулометрических па
раметрах разноцветных слоев, а также изменчивым содержа-
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нием пиритu. 'l'смно-серыР проснойки обычно сонсржнт бoJII.IIIP 
сраннителыю t·рубо :Jернистоt·о карбоtштного, u тu кжР п•ррИГ('If· 
ного материuлн (детрит, сгустки, шн�нритовыt> :JРрна квщща). 
Грнницы слой кон иноtла ( 1<' 11 в осt>ной :юtte) нодчер киваютсн 
глинистым юшетом. Моuнюсп, слойкон обычно не нrн·выншет 
1 мм, светлые слойки более то нкие, чем темные . Уt·ол нuкJtotш 
колеблется в пределах от 50 до 250, но r1реимущестнеюю сос
тавляет 10- 150. Серийные швы- гор11зонтаm .ные, сJшбо вол
нистые, отчетливые. Онйсшtншt ра:.Jнонидно�.;п, встречена ними в 
глинисто-uлевритовых и Шtt>вритовых известнн кнх и доломито
вых известняках DIII, Ftc и 1<'11 в северной зоне и осевой :юне в 
Fп. Аналогичные текстуры описuны разными авторами (Хноро
ва, 1 956; Harbaugh, 1 959; HamЬlin , 1 96 1  и др.) и относится к зо
не сравнительно слабых донных течений. 

Относящиеся по морфологическим признакам к этой же раз
новидности текстуры встречаются в северной зоне в камари
:кус:кой пачке пор:кунис:кого горизонта. Сравнительно сильные 
вторичные изменения (доломитизация) здесь часто маскирова
ли первичный те:кстурный характер породы. Однако, вслед
ствие существенного отличия соседних слойков одной серии по 
минеральному составу (:кальцит, доломит, :квард, глинистые 
минералы и их примеси) можно по-видимому , с определенной 
долей вероятности говорить о косослоистой текстуре ( с:кв. Ка
мари:ку и др.) . 

Вторая разновидность косослойчатых текстур в осевой зоне 
(см. табл. ХХ, 3) связана , по нашим данным, только с оолито
выми известняками пор:кунис:кого горизонта, а в северной зоне 
nетречается редкими прослоями в чистых известняках (с водо
рослевым детритом) Frb и Frc (с:кв. Рапла) .  Вторая разновид
ность отличается от первой прежде всего большим углом на
клона слойков (20- 25°, местами до 45°) и более мощными 
(5 - 10 см) косослойчатыми сериями. Соответственно более 
грубыми являются основные �ер�шстые компоненты ( оолиты, 
детрит, известняковый обломочный материал , зерна :кварца пес
чаной размерности, реже сгустки), отсортированность :которых 
обусловливает :косую слойчатость. Слойчатость параллельная, 
прямая, более или менее отчетливая. Мощность отдельных слой
ков изменчивая, обычно колеблется в пределах 1 -2 мм, редко 
подчеркивается глинистым налетом. Серийные швы более или 
менее горизонтальные, в �.;еверной зоне неясные , в осевой -от
четливые. По :комплексу структурных и морфологических при
знаков, а также по литературным данным (Ремизов и Макри-
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дин, 1952) отложения с охарактеризованной выше текстурой, 
по-видимому, обр<1зовались в значительно более подвижновод
ных условиях (на косах и отмелях), чем первая разновидность 
косослойчатых текстур. 

Таким образом, горизонтальная и косая микрослойчатость и 
слоистость, несмотря H<l ограниченное их распространение, дают 
ценную информацию об условиях образования слагающих их 
ордовикских отложений на рассматриваемой территории. 

5.1.2. Комковатые текстуры 

В отложениях послетремадокского ордовика Северной и 
Средней Прибалтики. за горизонтальными текстурами следуют 
по частоте встречаемости комковатые текстуры, связанные с 
первыми (а также между собой), постепенными переходами по 
горизонтали и вертикали . В отечественной геологической лите
ратуре аналогичные текстуры названы различными авторами по 
разному: конгломерато-брекчиевидные (Вишняков, 1962) , пе
тельчатая текстура (Войновский-Кригер, 1970), брекчия взрых
ления (Хворова, 1958), узловатая текстура (Ботвинкина, 
1962) и др. По данным С.  Вишнякова (1962) для обозначения 
комковатых текстур были использованы также следующие на
звания: конгломератовидные, брекчиевидные, желваковидные, 
пятнистые и др. 

Под комковатыми текстурами в широком смысле мы пони
маем своеобразное волнt�сто-гнездовое чередование двух ос
новных генетических типов карбонатных пород ордовика Бал
тийского бассейна- известняков и мергелей . На основе соотно
шения известняка и мергеля А. Ораспьmьд (1964) выделяет по
лукомковатые (преобладает известняк) и комковатые (пре
обладает мергель или встречаются в равных количествах) текс
туры. Обе группы подразделяются А. Ораспьmьд еще на ясные и 
неясные. По форме комков выделяются округло-комковатые и 
линзовидно-комковатые, а по размерам комков- крупно- (раз
мер комков более 5 см), средне- (2 - 5 см) и мелкокомк<>
ватые (меньше 2 см) текстуры (Вингисаар и др., 1965). 

Характер комковатости зависит прежде всего от количества 
терригеиного материала как в известняках, так и в мергелях 
(Jiirgenson, 1961, Ораспьтьд, 1964). Следовательно, можно 

ожидать и определенные различия во встречаемости отдельных 
разновидностей комковатых текстур в двух рассматр.r�ваемых 
структурно-фациальных зонах. 

108 



В северной зоне комковатые текстуры в вертикальном разре
зе приурочены довольно строго к определенному интервалу 
(Dп- Fп) .  Ниже кейлаского горизонта комковатые текстуры 

встречены только в ухакуском и кукрузеском горизонтах, 
главным образом в Прибалтийском сланцевом бассейне (вос
точная часть северной зоны) . В указанном интервале 
(Dп - Fп) комковатые текстуры отсутствуют полностью толь

ко в раквереском горизонте . В сравнительно глинистых частях 
этого интервала (Dп, FJaP, F Jb, а также Crc - Сп) чаще встре
чаются линзовидно-комковатые текстуры. · В интервалах, где 
различия в количествах терригеиного материала между извест
няками и мергелями наибольш.i<iе (особенно FraS) ,  преобладают 
округло-комковатые текстуры. 

Полукомковатые текстуры в северной зоне, также как и 
комковатые, приурочены к двум интервалам CJc - Сп и Dп -
- Fп. Ясные полукомковатые текстуры связаны с менее 
глинистыми интервалами в ра3резе, например, раквереским 
горизонтом (скв. Кыргессааре и др.), см. также рис. 4 в статье 
А. Ораспыльд (1964) из. FrcM. Неясные полукомковатые 
текстуры приурочены к более глинистым интервалам ( CJc, Dп, 
FraP, Frb и др.) во многих скважинах северной зоны. 

В площадном распространении комковатых и полукомкова
тых текстур в северной зоне также можно установить опреде
ленные закономерности . Реже и в менее типичном виде эти 
текстуры (особенно комковатые) устанавливаются в западной 
части северной зоны (Западная Эстония и острова) . В типичном 
виде и наиболее мощными пачками рассматриваемые текстуры 
(особенно комковатые) встречаются в Центральной и Восточ

ной Эстонии, в южной частн северной зоны (скв. Эйамаа, Йыге
ва, Камарику и др.), особенно в пиргуском горизонте (табл. 
ХХП, 1- 3) . 

В переходной полосе (скв. Каугатума, llярну, Jlаэва и др.J 
между северной и осевой структурно-фациальными зонами уже 
преобладают полукомковатые текстуры. Они встречаются в 
разрезе прuмерно в два раза чаще, чем комковатые. Здесь так
же расширяется вертикальный диапазон распространения полу
комковатых текстур, они (а также комковатые текстуры) ус
танавливаются уже в ВПI· Полукомковатые текстуры опреде
лены в переходной полосе еще в CJa, CJc - Спi А Dпi - I<'Jc, а 
Iсомковатые текстуры, кроме кундаского горизонта встречают
ся еще в интервале F1a - FJc.  
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В осевой зоне типичные комковатые текстуры встречаются 
примерно в три раза реже, чем полукомковатые. Комковатые 
текстуры установлены нами практически только на трех страти
графических уровнях: редкими и тонкими (обычно не более 
20- 40 см) прослоями сравнительно неясных комков в Вп, яс
ными, в преобладающем округло-комковатымм текстурами 
в чистых скрытокристаллических известняках F1aS и F1c. Полу
комковатые текстуры в осевой зоне приурочены, в основном, к 
следующим стратиграфическим интервалам: Вп CJc, F1a 
и F1c (табл. XXIII и XXIV, 1- 3). Ясные разновидности встре
чаются, главным образом, в С1Ь - CJc. Неясные полукомкова
тые текстуры преобладают в верхнем ордовике осевой зоны. В 
алощадном распространении комковатых и полукомковатых 
текстур в осевой зоне прослеживается тенденция увеличения 
роли первых к северу и востоку от центральной части зоны, т.е. 
в сторону переходной полосы. Следует также отметить, что, 
судя по керновому материалу, в осевой зоне преобладают 
мелкие комки, а в северной зоне мелкие и средние. 

По имеющимся в наШем распоряжении данным в геологичес
кой литературе существует более десяти различных взглядов на 
образование комковатых текстур в различные геологические 
эпохи. Большое разнообразие комковатых текстур и их доволь
но шарокое распространение в ордовике Балтийского бассейна 
указывает на их полигенетическое происхождение. Что касается 
типичных комковатых текстур в северной зоне (особенно 
FJc) , то здесь наиболее правдоподобным, по-видимому, можно 
считать предположение, что эти текстуры формиравались в ре
зультате т.н. осадочного будинажа (Олли, Сюндюков, 1959; Ли
брович, Орешникова, 1969; Ramberg, 1955; Мс Crossan, 1958; 
Jaworowski, Modlinski, 1968 и др.). По данным этих авторов , 
осадочный будинаж развивается в толщах с чередующимиен 
резко различными механическими свойствами (в нашем слу
чае чистые карбонатные и карбонатно-терригенные илы) м РЭ:З
личными по степени цементации, в условиях сравнительно 
быстрого осадконакопления, характерного на очень пологих 
склонах. В результате давления относительно быстро накопив
шихся осадков, прослои с большим содержанием терригеиного 
материала деформаруются, а более карбонатные прослои, глав
ным образом, растрескиваются. Окончательное формирование 
комковатых текстур осадочного будинажа совершается в ходе 
позднего диагнеза или даже катагенеза. Некоторые исследова
тели отмечают, что толщи с текстурами осадочного будинажа 
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непосрещ:тш•юю 11римыкают к рифам ( Мс Crossan, 195Н) или 
свн:ш111.1 е отлuженинми, персходными от мел!<uво)щых к глу
боководным (Wot>l>er, 1967). П римерно ашшоt·ичное 11оложение 
:iанимаtот типичные комковатые иэвестннки верхнего ордоника 
северной зоны (особенно Fic). При обра:ювании комконuтых и 
полукомконuтых те кстур в интервале BII- Н111 в осеной .:юне 
(табл . XXIII, 2) существенную рош, играли вертиюшьные или 
субвертиюtлыtые ходы роющих си оргuни:1мон ( см. тu кже Хво
рова, 1958). По нашим данным, в послетремадокском ордови
ке изученной территории отсутствуют признаки, по:шолн
ющие nриписывать комковатым И полукомковатым текстурам 
конкреционное (Войновский-Кр.nгер, 1970; Hadding, 1958) 
происхождение. Необосновано бьuю бы также nредnолагать, 
что в их формировании главную роль играли пер.nодически воз
действующие придонные волны землетрясений (Вишняков, 
1962) или комки образавались nри временном осушении дна 
бассейна, как это предполагается для аналог.-�чных текстур в 
карбононых отложениях Донбаса ( Ботвинкина и др., 1956). 

Можно заключить, что комковатые и полукомковатые текс
туры в ордовикских карбонатных отложениях рассматр.nвае
мой территории связаны с конкретными, различными для каж
дой зоны интервалами . При этом комковатые текстуры nреоб
ладают в южной части северной зоны и частично в переходной 
nолосе, а полукомковатые чаще встречаются в осевой зоне 
(Пылма, 1973б). Первичной причиной распространения этих 
текстур как в верn1кальном разрезе, так и в горизонтальном 
плане, по-видимому , является сравнительно быстрое и резкое 
изменение nривноса в бассейн осадканакопления терр�1генного 
материала в регрессивных условиях (Dvor!lk, 1972). В ходе фор
мирования типичных комков ведущую роль играли процессы 
осадочного будинажа во время общей усадки осадков. Следует 
также подчеркнуть, что широкое распространение и разнообра
зие комковатых текстур в ордовике Балтийского бассейна в 
дальнейшем требует их сnециального детального изучения, что 
существенно может дополнить картйну генезиса и фациального 
расnространения этих текстур. 
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5.1 А. Синерезне 
Явления синерезиса относятся к днагенетическим внутри
пластовым текстурам. Н карбонатных отложениях ордовика 
Балтийского бассейна они часто связаны с комковатыми и 
полукомковатыми текстурами в скрыто- и мнкрокристалли
ческих, сравнительно чистых известняках. Синерезне происхо
дит в воданасыщенных тонкодисперсных осадках с выделением 
жидкой фазы под действием сцепления между коллоидными и 
субколлоидными частицами или под тяжестью вышележащих 
осадков. В результате этих про.цессов в осадке образуются тре
щины синерезиса обычно небольших размеров (табл. XXIV, 3, 
4 ) , которые заполняются прозрачным кальцитом. Они назы
ваются также прожилками илki жилками заполнения (Каледа, 
1955). В редких случаях аналогичные жилки , но особенно тон
кие и преимущественно горизонтальные, образуются в резуЛь
тате жизнедеятельности сравнительно крупных (диам. 6 - 7 мм 
>1 более) роющихся животных в полузатвердевшем тонкодис
персном осадке (напр.-:�мер, в нижней части Fп в скв. Йыгева) . 
В ордовикских отложениях трещины синерезиса заполнены 
мелко- и среднекрасталлическим кальцитом. Они имеют шири
ну обычно до 1 мм (редко до 5 мм) и длину до 10 мм (редко 
до 20 мм). Преобладают верт11кальные или субвертикальные 
жилки. Края жилок четкие, почти ровные. При скрещивании 
разнонаправленных жилок иногда прослеживаются угловатые 
обломки диаметром обычно не превышающим 5 мм. 

В северной зоне явления синерезиса связаны Практически 
только с интервалом DпJ3P - Fп. Лишь в редких случаях они 
отмечены местами в Cib, Спi и в верхней части Сп (Nolvak, 
1972), иногда встречаютсЯ .1 в других менее глинистых и срав
нительно тонкокристаллических интервалах. В вышеуказанном 
.штервале кальцитавые жилки чаще встречаются в Е 1-i F1aS, а 
реже всего в F1cA, F1aP и FJb. 

В осевой зоне трещины синерезиса, заполненные кальцитом, 
отмечены нами на следующих уровнях: CJb - CJc, FJaS ,  F1c 
(паровейская свита) и местами в I<'п. Н первом интервале жил

ки сравнительно редки, очень тонкие (менее 0,5 мм), преры
вистые и короткие (обычно 5 - 6 мм). В остальных гор.Iзон
тах жилки кальцита развиваются в типичном виде (табл. XXI V , 
4) . 

Следует отметить, что явления синерезиса в обеих стр}'1(:тур
но-фациальных зонах приурочены строго к определенному фа-
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�иальному типу отложений- к скрыто- и микрокристалличс(;
ким сравнительно ч11етым от терр11генного матер.1ала карбонат
ным породам обычно с очень редким детритом, что указывает 
на их первичный тонкодисперсный характер. Как отмечено уже 
ранее, этим отложениям часто характерны типt�чные комкова
тые текстуры. Таким образом, различия в распространении 
кальцитоных жилок между северной и осевой зонами отражают 
различия в распространении вмещающих их отложений в этих 
зонах. 

5.2. ТЕКСТУРЫ ПОВЕРХНОСТЕЙ НАПЛАСТОВАНИЯ 

Текстуры поверхностей напластования подразделяются на абио
генные и биогенные. Из абиогенных текстур в данной работе де
тально рассматриваются поверхности перерыва, знаки ряби, 
трещины усыхания и стилолиты. Из биогенных текстур главное 
внимание обращается на ходы зарьmания и сверления. 

5.2.1. Абиогенные текстуры 

П о в е р х н о с т и п е р е р ы в а. Среди абиогенных текстур 
поверхностей напластования наибольшее значение и самое ши
рокое распространение в ордовикских карбонатных отложе
ниях изученной нами территор..1и имеют поверхности перерьmа. 
Существенное значение их как в стратиграфии, так и в седимен
тологни неоднократно подчеркивалось К. Орвику (Орвику, 
1960а, Orviku, 1940, 1961), а также Р. Мяннилем (1960), 
А. Рыымусоксом (1970) и др. 

Самые существенные и сравнительно легко замечаемые раз
дичия существуют между зонами в количествах поверхностей 
перерыва. Практически всюду (особенно в северной зоне) 
увеличение или уменьшение мощности горизонтов, пачек или 
отдельных слоев находится в обратнопропорциональной зависи
мости от уменьшения или увеличения колt�чества поверхностей 
перерыва в соответствующих интервалах. 

В северной зоне поверхности перерьmа чаще встречаются в за
падной и особенно северо-западной ее части, отсюда, в большин
стве случаев, их кол;,�чество уменьшается в восточном и южном 
направлениях. Например, в горизонтах Cib и CJc число поверх
ностей перерынов с фосфатной и пиритовой импрегнацией в 
скв. Осмуссаар около 60, в районе Таллина (скв. Ласнамяэ) 
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около 50, в скв. Рапла 40, а в скв. Пагари (и в других скважи
нах Восточной и Средней Эстонии) они часто вообще отсут
ствуют. Для интервала Вп - CJc увеличение количества поверх
ностей перерыва в западном направлении отмечено К. Орвику 
( Орвику, 1960а, Orviku, 1940, 1961); им подчеркивается при 
этом существенная роль интенсивных колебательных движений 
земной коры при образовании поверхностей перерыва. В верти
кальном разрезе северноА: зоны поверхности перерьmа присут
ствуют во всех горизонтах послетремадокского ордовика, но 
чаще всего они встречаются в горизонтах BJ - CJc. Выше этого 
промежутка поверхности перерьmа наблюдаются, главным об
разом, отдельными комплексами маркирующими пограничные 
слои стратиграфических единиц ( горизонты) и монофациаль
ных геологических тел ( пачки) . 

Наибольшее количество поверхностей перерыва в ордовике 
Балтийского бассейна в пограничных слоях двух горизонтов от
мечено на границе Сп/СJП, где их число в восточной части се
верной зоны (в сланцевом бассейне) по данным Я. Пыльвак 
(Nбlvak, 1972) доходит до 20, а возможно и больше. К югу и 
западу, а также к северу количество поверхностей на границе 
Cп/Ciii уменьшается. Накопившиеся на этих поверхностях зер
на кварца крупноалевритовой размерности ( см. также Nбlvak , 
1972) подчеркивают длительность перерьmа и замедленность 
темпа осадконакопления, а также, видимо, усиленное движение 
воды. 

В основном четкие и выдержанные по площади поверхности 
перерьmа прослеживаются на н>:�жней и верхней (обычно не
сколько) границах оандуского горизонта, Главным образом в 
западной части северной зоны прослеживаются поверхности пе
рерыва на границах Е'Р/Е'Т, E'Т/FJa, в FJb и на границе FJb/ 
FJc. Часто встречаются они в верхней половине пиргуского 
гори:зонта, особенно в верхней части адилаской пачки, нередки 
поверхности перерьmа также в поркуниском горизонте. Более 
или менее четкие поверхности перерьmа отмечены везде в се
верной зоне на нижней границе аренига и часто на границе ордо
вика и силура. Общее число прослеживаемых перерьшов в се
верной зоне, вероятно свыше 200. При этом отмечается выдер
жанность многих поверхностей на значительное расстояние 
(Орвику, 1960а, Мянниль, 1966б, Orviku, 1940), особенно, в ши

ротном направлении. 
В осевой структурно-фациальной зоне поверхности перерыва 

прослеживаются практически во всех горизонтах, но, как пра-
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вило, они невыдержанные по площади. Общая численность их в 
центральной части зоны (скв. Приекуле, Стури, Балдоне и др.) 
обычно не превышает 20 - 30. Число поверхностей перерыва в 
пределах данной части осевой зоны постепенно увеличивается в 
северном и восточном направлениях и сначала главным обра
зом за счет прибавления их в нижнем ордовике. Наибольшее 
количество ясно выраженных и хорошо выдержанных поверх
ностей перерыва в осевой зоне сосредоточено в пограничной 
части ВI/Вп, а также к границе Bпi/Cia . Нередки поверхности 
перерыва в верхней части поркуниского горизонта, в том числе 
на границе ордовика и силура. На верхней границе тремадока 
заметные поверхности перерьша иногда могут отсутствовать 
( скв. Стури, Энгуре и др.) . 

По сравнению с осевой зоной в переходной полосе, по-види
мому, также происходит некоторое увеличение числа поверх
ностей перерыва, особенно, в нижнем и среднем ордовике. 

Морфология поверхностей перерыва в северной зоне преж
де всего характеризуется большим разнообразием форм их 
микрорельефа . В настоящей работе принята морфологическая 
классификация поверхностей перерыва,  предложенная Р. Эй
насто (1964) с выделением следующих типов: 1) несглажен
ная ровная, 2) несглаженная неровная, 3) сглаженная неровная, 
4) сглаженная ровная. При этом следует отметить, что данная 
классификация лишь в самых общих чертах передает морфоло
гическое разнообразие поверхностей перерыва в ордовике 
Балтийского бассейна. Из этих типов в северной зоне самое 
широкое распространение, по-видимому , имеют сглаженные 
неровные новерхности, составляя по приближенным подсчетам 
около половины из всех поверхностей перерьmа. Qни встре
чаются во всех горизонтах и особенно часто в западной части 
северной зоны. Далее идут (в порядке уменьшения их встре
чаемости): несглаженная неровная, сглаженная ровная и несгла
женная ровная типы поверхностей перерьmа. Сглаженные ров
ные поверхности преимущественно встречаются в нижнем и 
верхнем ордовике северной зоны и особенно в северо-за
падной части, как это уже было ранее отмечено К. Орвику 
(1960а) для нижнего ордовика. Для среднего ордовика, осо

бенно, в интервале С1а - С1с в западной и северо-западной 
части зоны, характерны многочисленные несглажеиные и глав
ным образом неровные с фосфатной (франколитовой) импрег
нацией поверхности перерыва. 
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В осевой структурно-фациальной зоне по численности на пер
вом месте стоят несглаженные неровные поверхности перерыва. 
Особенно много их н Вн н северной части осевой зоны (скв. 
Отепн, Карула, Алуксне и др.). Сглаженные более или менее 
роввые новерхности перерьша встречаются здесь главным обра
зом в пограничных слоях ВI/Вп и в волховском горизонте цен
тральной части осев ой зоны (скв. Приекуле, Стури, Энгуре, 
Балдоне и др.). Амнлитуда рельефа (без осложнений) поверх
ностей перерыва ·в обеих зонах обычно колеблется в пределах 
1 - 2 см , реже доходя до 3 - 5 см. 

Рельеф поверхностей перерыва осложняется следующими 
факторами: 1) карманаобразными углублениями разнообраз
ной конфигурации , 2) вертикальными и субвертикальными хо
дами роющихся животных и 3) ходами сверления. Кармано
образные и иногда даже похожие на "микропещеры" углубле
ния обычно, видимо, представляют ·собой сильно измененные 
коррозией вертикальные или субвертикальные ходы роющихся 
животных, совершенные в еще неполностью сцементированном 
(особенно ниже поверхности на 1-2 см) слое осадка. Глубина 
их колеблется от 1 До 3 см, реже до 1 О см и в единичных слу
чаях доходит до 20 - 30 см (особенно в по граничных слоях 
Сп/Спi и Dп/DIII в северной зоне). Диаметр устьевой части в 
основном 1 -2 см и обычно не превышает 5 см. Карманаобраз
ные углубления связаны в преобладающем с неровными сгла
женными и несглаженными поверхностями перерыва. В север
ной зоне по сравнению с осевой карманаобразные углубления 
встречаются чаще и они более глубокие. 

С карманаобразными углублениями на поверхностях переры
на тесно связаны вертикальные и субвертикальные ходы зары
вания. По морфологии ходы зарывания очень разнообразные, 
но их более детальная характеристика не входит в задачи дан
ной работы. Отметим лишь, что глубина вертикальных и су& 
вертикальных ходов обычно колеблется в пределах от 1 до 
6 см, а диаметр устьевой части обычно 1 -2 см. В отдельных 
случаях их глубина значительная и доходит до 35 - 40 см (на
пример, на границе Dп/DПI в скв. Пагари). Они имеют U- об -
разную форму с двумя отверстиями, выходящими на поверх
Jюсть , особенно в интервале BI- В111 осевой зоны. Роющимнея 
организмами также, по-видимому, проложены более или менее вертикальные, часто извилистые ходы.диаметром около 1 мм и 
д�иной обычно 1 -- 2 см (например, на границе Dп/DIII в скн. 
Эиамаа и др.). Среди ходов роющихся животных , свнзан-
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ных с поверхностями перерыва, особую группу составляют т .н. 
амфораобразные норки (табл . 1 , 1 )  на границе Вr/Вп в северной 
зоне, детально охарактеризованные К. Орвику ( 1 960) . 

В северной зоне вертикальные ходы, связанные с поверхнос
тями перерыва, встречены во всех горизонтах , но чаще в интер
вале Br- Crc и особенно часто в Crb северо-западной части Зо
ны . Выше этого интервала они встречаются сравнительно редко 
и связаны, в основном , с поверхностями , обозначающими дли
тельные перерьmы в осадконакоплении, которые часто приняты 
границами горизонтов и пачек-Сп/Сrп, Dп/DJII , E 'PiE 'T и др. 
В осевой зоне они встречаются за редкими исключениями толь
ко в интервале Br - Впr. 

Многие исследователи современных зарывающихся организ
мов (Seilacher, 1 96 7 ;  Rhoads, 1 967 ; Frey, 1 968 и др.) отмечают , 
что заложение сравнительно длинных вертикальных ходов вы
звано мелководными условиями, где обычно меньше пищи (бо
лее подвижноводная среда) , а также стремлением защититься 
от относительно резких изменений среды (соленость и темпера
тура воды, временное осушение дна) . 

Трудно согласиться с предположением А.Гусева ( 1 964) о том, 
что вертикальные и субвертАкальные ходы зарывания, а также 
их горизонтальные разветвления в ордовикских известняках 
Ленинградской области (северная зона) являются искапаемы
мы следами миграции газов (углеводородов) из глубины. Изо
браженные на рисунках А. Гусева ходы .изменчивой формы 
можно считать результатом повторного прохождения зары
вающими организмами , а также действия сверлильщиков. В 
это же время у них (как у всех ордовикских баогенных тек
стур) отсутствуют характерные для текстур прохождения газов 
несглаженные очертания стенок ( Cloud, 1 960, см. также Либро
вич, 1 969) . Противоречат предположению А. Гусева также чис
то седиментологические признаки ордовика Балтийского бас
сейна, как замедленность темпа осадканакопления и другие . 

Только на крепко сцементированном морском дне начали 
свою деятельность различные сверлящие организмы (Орваку, 
1960а, Геккер, 1960) , следы которых можно также видеть на 
поверхностях перерыва в ордовике Балтийского бассейна. 
Морфология ходов сверления разнообразная (Orviku, 1940) , но 
главным образом их можно отнести к группе Trypanites. В отно
шении поверхностей перерыва ходы сверления имеют верти
кальную или субвертикальную орАентировку, глуб:rша их ко-
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леблется в пределах от 0 ,5 до 6 см, а в среднем составляет 2 -
- 3 см. д.iаметр ходов , в основном, изменяется в пределах от 
1 до 3 мм. Ходы сверления в северной зоне связаны главным 
образом,  со сглаженными ровными и реже неровными поверх
ностями перерыва. По данным К .  Орвику (Orviku, 1 940 ) на по
верхностях перерыва в ухакуском горизонте (на реке Кейла) 
количество ходов Trypanites установлено 5 -7 на один квадрат
ный сантиметр, но обычно их число меньше. В северной зоне ХQ
ды сверления на поверхностях перерыва встечены практичес
ки во всех горизонтах. В осевой зоне редкие ходы сверления 
встречены на поверхностях перерыва только в верхней части 
поркуннекого горизонта ( броценская пачка) и в пограничном 
.. штервале ВI/Вп . 

Поверхности перерыва (до глубАны несколько см) в расс

матриваемом регионе импрегнированы разными минералами, 

однако нередко импрегнация может полностью отсутствовать. 

Импрегнирующие минералы С.iiедующие : пирит, фосфат ( фран

колит) , гетит,. гематит, а местами поверхности покрыты плен

кой пылевидного глауконита.По-видимому , в разрезе послетре
мадокского ордовика изученной нами территории преобладают 
поверхности перерыва с пиритовой и фосфатной импрегнацией, 
а также без импрегнации. 

Пиритизированные поверхности перерыва в северной зоне 
встречаются во в сех горизонтах, но не повсеместно . Например, 
отмечено их полное отсутствие в С1а (скв. Рапла) и в Cib (скв .  
Камарику) . Главная масса пиритизированных поверхностей пе
рерыва в северной зоне приурочена к среднему и верхнему ор
довику. В северной зоне они в стречаются в следующих доволь
но строго ограниченных интервалах: Cic - Dп, FiaS, F1c .-� Fп. 
Пиритовая импрегнация прослеживается у всех морфолог.-�чес
ких типов поверхностей перерьша. Мощность пиритовой имп
регнации обычно 2 - 4 мм , редко до 1 0  мм и в исключ.1Тельных 
случаях доходит до 30 мм и более. В осевой зоне импрегнация 
менее интенсивJiая и менее мощная, чем в северной зоне . 

Поверхности перерьmа с фосфатной импрегнацией в северной 
зоне наиболее часто :встречаются в ее западной части.Отмеча
�тся закономерное уменьшение их численности в в осточном на
правлении. В этом направлении они частично замещаются пири
товыми, либо вообще о,.сутствуют в некоторых интервалах. 
Так, например, поверхности перерьmа с фосфатной импрегна
цией составляют в скв .  Рапла 40% из всех поверхностей переры-
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на в послетремадо кском о рд<Н:Jи ке, а n с кв .  Камар.t ку ( восточ
ная часть сеuерной зон ы )  их не более 1 7'Уо . В южном напрвлею1и 
Э'Гd тенденции менее четкая . Фосфатные поверхности перерыва в 

сеuерной зоне не б1.mи нами обнаружены только в BI , DII - Е ,  
FJaS . 1  FJcA .  Наибольшее их количество сосредоточено n интер
вале Ci b - CJc .  Толщина фосфuтной и мпрегнации обчно 2 -
4 мм, редко доходит до 1 0  и более миллиметров . Следует 
также отметить, что фосфатная импрегнация преимущест
венно связана с неровными сглаженными и несглаженными 
поверхностями перерыва . Рассматриваемый тип импрегнации 
прослеживается еще в переходной полосе ( табл . l ,  3) , но в 
осевой зоне, особенно в ее центральной части , поверхности 
перерьmа с фосфатной импрегнацией по нашим наблюдениям 
полностью отсутствуют. Таким образом ,  отмечается прямая 
связь фосфатных поверхностей перерыва со сравнительно 
слабо глинистыми карбонатными породами и их полное отсут
ствие в афанитовых известняках и биогермных комплексах 
пород. 

Третья сравнительно многочисленная группа - это поверх
ности перерьmа без импрегнации ( табл . 1, 1 ; IV ,  3 ; VII , 2 ) .  Ис
тинное количество их в разрезе можно определить только по 
пришлифовкам, в то время, когда поверхности перерьmа с 
импрегнацией можно установить уже пр.1 макроскопическом 
описании керна. По нашим наблюдениям поверхности перерьmа 
без импрегнации встречаются, в преобладающем в западной час
ти северной зоны и чаще в BI , Спi , F1cA и Fп, т .е .  главным об
разом в самых нижних и верхних частях послетремадокского 
ордовика и ,  следовательно, в сравнительно мелков одных усло
виях. В осевой зоне они в стречаются, кроме браценекой пачки 
поркуннекого горизонта,  исключительно редко. Неимпрегни
рованные поверхности перерьmа имеют в основном неровные 
сглаженные или реже несглаженные поверхности . 

Остальные виды импрегнации имеют сравнительно ограннчен
ное распространение .  Поверхности перерыва с гетитовой имп
регнацией встречаются на территорАм знач11тельной части север
ной 'ЮНЫ в интервале BI - CJa ( см .  табл. V, 3 ) .  Однако, на запа
де и особенно , на северо-западе зоны они замещаются поверх
ностями с фосфатной или реже пиритовой импрегнацией (Орви
ку, 1 960 ) . В переходной полосе сосредоточено основное коли
чество гетитовых поверхностей . Местами в Вп ( скв . Каугатума, 
Лаэва) они встречаются даже через 0 ,5  см . В переходной полосе 
гетитовые поверхности перерыва имеются в интервале BI - CJb .  
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и в F}c .  В осев ой зоне сравнительно редкие генновые поверх
ности перерыва прослеживаются в интервале BI - С}Ь. Мощ
ность полосы гетитовой импрегнации обычно небольшал - от 1 
,цо 2 мм,  иногда доходит до 1 0  мм,  а в редких случаях состав
ляет 30 и более мм . Из изложенного выше следует, что гетито
u ые поверхности в массовом количестве присутствуют в пере
ходной части от сероцветных к красноцветным породам . 

С красноцветными породами связаны поверхности переры
на с гематитавой импрегнацией , которые отсутствуют в север
ной зоне . Появляются они в значительном :количестве в пере
ходной полосе в интервале BI - Crb и прослеживаются в этом 
же интервале в осевой зоне . В последнем случае они трудно за
мечаются ввиду общей :красноцветностн пород. В осевой зоне 
гематитавые поверхности перерыва устанавливаютел хорошо 
толь ко на границе Cra/Crb, где они покрыты строматолитами с 
очень интенсивной гематитавой импрегнацией ( см .  также 4.9 . ) . 
Мощность гематитавой импрегнации обычно в пределах 
1 - 3 мм и редко доходит до 1 0  мм.  Как гетитовые, так и гема
титавые поверхности перерыва представлены разными морфо
логическими типами , но преобладающими являютел сглажен
ные более или менее ровные поверхности . 

Ряд поверхностей перерывов из всех перечисленных типов 
импрегнаций, а также без них покрыты пленкой (обычно менее 
0,5 мм) пьmевидного глау:конита. Эти поверхности перерьmа 
часто сглаженные и ровные . В пределах всей рассматриваемой 
части бассейна они приурочены к двум уровням : Br - Вп и Е -
- Frc (нижняя часть) . 

Ряд поверхностей перерыва часто прерывистал и неяснал , 
т .е .  проявляется с изменчивой интенсивностью ( табл . 
I , 3 ) .  Это обусл овлено , с одной стороны, различиями в о  време
ни между формированием рельефа поверхности и ее импрег
нации ( Orviku, 1 94U )  илi-1 ,  с другой стороны, неравномерным 
накоплением органического вещества на поверхностях переры
!ЗОВ . 

Интересная особенность отмечена для поверхности перерыва 
на границе Biн/Cra в Севев рной Эстонi-Iи ( вдоль глинта) . Она 
покрыта гетитовой (в в осточной части северной зоны) или фос
фатной ( в  западной части сев ерной зоны ) микросл оистой кор
кой мощностью 1 - 3 м м  ( Orvi1ш, 1 940) . По имеющимсн 1 1  на
шем распоряжении данным , у этой корки отсутствуют пр . l :ша
ки типичных строматолитовых коро к .  Как можно судить по 
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литературным источникам ( Соловьев , 1 956 ) , довольно бл .. 1Зкие 
к этой корке образования обнаружены местами в донных от
ложениях Каспийского моря ( а  также в других местах земного 
шара) , где нижняя поверхность сцементированного слоя осадка 
покрыта микрослоистой коркой о кислов железа и марганца, 
толщиной до 2 мм.  В .  Соловьевым ( 1 956)  эта корка интерпре
тируется, как типичное колломорфное образование, а окислы 
железа и марганца мигрировали, по его мнению, из нижних 
слоев осадка. 

Что касается причин возникновения импрегнации различного 
минералогического состава, то исследования в Персидеком за
ливе ( Shinn, 1 969) показывают, что на поверхностях корок со
временной цементации прослеживается тонкая от серого до чер
ного цвета зона, которая содержит предположительно органи
ческий материал . Образование этой зоны неясно , однако, она 
представляет процесс протекав ш.Iй на поверхности сцемент.t�
рованных пород, долго находив ш<iхся в контакте с морской в о
дой.  По-видимому, тип минерализации поверхности перерыва 
определяется, в основном,  тем<i условиями , в которых проте
кает разложение органического вещества, накопив шегася на 
этой поверхности . Особенно четко закономерное изменение 
импрегнирующих минералов прослеживается в тех интервалах, 
где в осевой зоне присутствуют красноцветные терригенно-кар
бонатные отложения ( BI - С1а ri Fic) . В таких случаях в осевой 
зоне импрегнирующими минералами являются гематит и гетит, 
а в переходной полосе преобладает гетит, который в северной 
зоне замещается пиратом или фосфатом.  

Вместе с появлением первых детальных описаний поверхнос
тей перерыва был поднят вопрос о их генезисе. Детальный об
зор истории изучения поверхностей перерыва приведен в ра
боте В .  Яануссона (Jaanusson, 1 961 ) .  Дискуссия велась между 
сторонниками субаэрального и субаквального происхождения 
поверхностей перерьmа. Из многочисленных сторонников пер
вой гипотезы здесь отметим лишь В .  Ламанского ( 1905 )  <i 
В.  Яануссона (Jaanusson, 1 96 1 ) .  Точку зрен>,I.Я о субаквальном 
происхождении поверхностей перерьmа поддерживали:  К. Орви
ку ( Орвику, 1 960, Orviku, 1 940, 1 961 ) , Н. Прокопович ( Proko
povich, 1955) , А. Хаддинг ( Hadding, 1 958) , Р. Геккер ( 1 960) , 
М. Линдстрем ( Lindstrom, 1 963) , Р. Эйнасто ( 1 964) , П .  Роуз 
(Rose, 1 970)  и многие друг<iе. Некоторые авторы (Weiss, 1958, 

Purser, 1969) пытаются определить место о бразования поверх
ностей перерыва более точно,  отмечая , что они образавались 
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именно в приливно-отливной зоне. Подытоживая имеющиеся 
результаты по изучению цементации современных отложений 
В. Яануссон (Jaanusson, 1 96 1 )  отмечает, что нет убедительных 
данных о современной подводной цементации карбонатных 
осадков . Эти данные бьmи получены только в о  второй полови
не 60-х и в начале 7 0-х годов . 

Впервые подводная цементация карбонатных осадков бьmа 
доказана для океанических осадков на глубинах 2000 и более 
метров (Miliman, 1 966 ; Bartlett, Greggs, 1 969 и др. ) . Далее 
поСЛедовало большое ЧriСЛО работ о подводной цементации кар
бонатных осадков по различным бассейнам земного шара, из 
которых наибольшее значение имеют детальные исследования в 
Персидеком заливе (Shinn, 1 96 9 ;  DeGroot, 1 969;  Taylor, Illing, 
1969 и др. ) . 

Этими работами доказано , что в настоящее время происходит 
подводная цементация карбонатных остатков , абразия и корро
зия их литифицированных поверхностей, а также их импрегна
ция и сверление организмами , или другr�ми словами - подвод
ное образование поверхностей перерыва. Этот процесс кратко 
можно охарактеризовать следующим образом.  Практически все 
исследователи как древних (Orviku, 1 940 ; Prokopovich, 1955 ;  
Lindstrom, 1 963 и др . )  так и современных ( Milliman, 1 966, 
Shinn, 1 969 и др. ) о садков отмечают, что для образования по
верхностей перерыва необходимо крайне замедленное осадко
накопление или его приостанов ка. Источником цемента поверх
ностного слоя осадка, по-видимому ,  является перенасыщенная 
карбонатом кальция придонная морская вода ( DeGroot, 1969 ) .  
Более интенсивное осаждение карбоната кальция в районе рас
пространения сцементированного слоя отмечается также В. Со
ловьевым ( 1 956)  в отложениях Каспийского моря.  Как подчер
кивают многие исследователи ( Соловьев , 1 956;  Prokopovich, 
1955 ; Hadding, 1958а;  Heezen, 1 95 9 ;  Lindstrom,  1963 и др . ) , при 
образовании морфологии поверхностей перерыва ведущее 
место занимают донные течения ( коррозия, абразия) , они так
же создают благоприятные условия для существования сверля
щих организмов (Shinn, 1 969) . 

Приведеиная нами характеристика ордовикских поверхнос
тей перерьmа в северной и осевой структурно-фациальных зо
нах Прибалтики и сравнение их с современными аналогичными 
образованиями приводит нас к признанию субаквальноrо гене
зиса этих образований . К аналогичному выводу пришли ранее 
многие исследователи ( см .  выше) карбонатных пород ордовr1-
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IO:i D UЛТИЙС КОI'О бассеЙНU,  IШЧИ!iш-1 С КОНЦ<l П рОШЛОI'О BC KU ( СМ .  

Jaanusson ,  1 96 1 ) .  П ри это м нел ьзя, к онечно , катего р. 1чее ки от
р.щать щнн :утствие в рассматриваемо м регионе нов ерхностей 
перерыва с субuэрал ьн ы м  генезисо м .  Однак о ,  до сих пор у нас 
о тсутств у ют с кол ь к о-нибуД!. надежн ые л и тологические к рнте· 
рии , у каз ывающие на суба·Jрал ьное образование типичных по
верхно стей нерерыва на изученной терр.по рни . Карбонатные 
по роды ниже и в ы ше поверхности перерыва в сегда п редставле
ны морск ими отл оженинми , к ото рые не отничаются или отли
чаютсн тол ь ко в детал ях ( содержание терригеиного материала ,  
детрита и др . стру ктурн ых компонентов ) . Не является указа
нием на субаэрал ьное происхождение наличие гетитовых по
в ерхно стей перерьm а, которые по данным Н. Прокоповича 
(Prokopovich,  1 95 5 )  я:ал яются окисленными в ходе диагенеза 
первично пирАтовыми поверхностями перерыва. Встречаю
Щ11еся местами (особенно в нижнем ордовике) в северной зоне 
гальки или даже небольшой мощности конгломератавидные 
прослои (см. 3 . 5 . ) на поверхностях перерыва, по данным 
К. Орвику ( 1 960а) , указывают лишь на сравнительно подвиж
новодную среду . Детальное биостратиграфическое расчленение 
ордовикских карбонатных отложений (осо бенно в северной зо
не) позволяет оценивать продолжительность отсутствия осадко
накопленюt на поверхностях перерьmа. В связи с этим, мы мо
жем лишь кратко отметить, что например, поверхность переры
на с глубокими карманаобразными уг,лублениями и ходами за
рьmания, а также с интенсивной и мощной импрегнацией дале
ко не всегда свидетельствует о длительности перерьmа. 

Поверхности перерьmа являются одним из наиболее типич
ных текстурных элементов послетремадокского ордовика Бал
тийского бассейна, а их обилие и разнообрiiзие в этом бассейне 
является исключительным в мировом масштабе. Здесь они бы
ли впервые описаны в геологиЧеской литературе ( Kupffer , 
1870) , здесь же они получ..tли первую более детальную характе
ристику, данную Ю. Аидерееоном в 1 876 году (Jaanusson, 1961 ) .  
Прив:денная краткая характеристика ордовикских поверх
ностен перерыва в двух структурно-фациальных зонах Прйбал
тийской части Балтийского бассейна убедительно демонстрйру
ет, что их детальное изучение в будущем (в пределах всего бас
сейна) значительно дополняет наши знания об условиях осадко
накопления в эпиконтинентальных водоемах. 

Другие абиогенные текстуры поверхностей напластования 
( знаки рябн, трещины усыхания, отпечатки кристаллов и др. )  
в ордовикских отложениях рассматриваемой территории ветре-
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чаются крайне редко. Вызвано это , с одной стороны, медлен
ным темном осадконакопления, и с другой стороны, отсутстви
ем или крайне редкой сохранностью соответствующих фациаль
ных типов отложений . 

3 н а к и р я б tt . Как отмечает Л .  Ботвинкина ( 1 962). знаки 
ряби самым тесным образом связаны с косой сл оистостью, так 
как поверхность рябtt является одновременно и поверхностью 
наслоения, а форма ряби обусловливает форму слойков . Эта 
генетttческая связь определяет местонахождение знаков ряби в 
пределах изученной нами части Балтийского бассейна. 

В северной структурно�ациальной зоне знаки рябtt пока 
твердо установлены только в оандуском гор.Iзонте ( табл. ХХ, 
5) .Однако, по-видимому,  не исключена возможность нахожде
ния >1х в редких случаях t1 в других горизонтах интервала 
DJII- Fп ( см .  5 . 1 . 1 . ) , особенно, в камарикуской пачке порку
ннекого горизонта. В осевой зоне знаки ряб.i в стречаются толь
ко в верхней части поркуннекого горизонта. 

Провести более детальную характеристику знаков ряби суще
ственно затрудняет ограниченный диаметр керна. Единствен
ным обнажением , где встречаются знаки рябtt в карбонатных 
отложениях ордовика данной территории, является каменолом
ня Саку, где они были обнаружены Э. М эльсом ( Jiirgenson, MOls,  
1946) и характеризованы Э .  Юргенсон (Jiirgenson, 1 953) . Здесь 
обнажаются породы сакуекай пачки оандуского горизонта. 

Несмотря на недостаток факт11ческого матерАала среди зна
ков рябtt можно в ыделить две разновидности : 1 )  амплитуда 
1 - 2 см, длина в олны около 1 0  см или немного более, преиму
щественно асимметрttчиые, местами ( Саку ) , видимо , пере
крестные, 2) ампл.атуда около 0 ,5 см, длина волны 2 - 4 см, 
более или менее асимметричные. В оандуском горизонте север
ной зоны нами встречен только первый тип, а в поркуниском 
горttзонте осевой зоны встречаются обе описанные разновиднос
ти . 

Приведеиные сравнительно отрывочные данные позволят 
лишь отметить, что на рассматриваемой территории встречают
ся, главным о бразом,  асимметричные разнов.Iдности, т.е.  знаки 
ряби течения, связанные с мелкозернистыми ( детрит, алеврито
вый кварц, сгустки, карбонатные оолиты) карбонатными отло
жениями , ·образованными,  видимо , в условиях сравнительно 
прибрежных донных течений с переменной скоростью ( Шрок , 
1950) . Строение таких знаков ряби иногда осложнено наложен
ными на н.vix под каким-либо углом волновыми знаками ряби . 
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По-видимому, в обнажении Саку местами встречаются интерфе
ренционные ряби. Последнее обстоятельство указывает на край
не мелководные прибрежные условия осадканакопления (Шве
цов , 1 958) . 

Т р е щ и н ы у с ы х а н и я в отличие от знаков ряби фор
мируются и лучше всего сохраняются в илистых осадках ( !'у
ХАН , 1 969) . На изученной нами терр.пории трещины усыхания 
твердо установлены пока только в верхней части поркуннекого 
горизонта ( броценс:кая пачка) в осевой зоне (табл. XXII , 4 ) , 
где они прослеживаются в прослоях мергелей и домеритов 
( с:кв . Стури, Энгуре и др. )  . Эти трещины усыхания характери
зуются главным образом как неполные (иногда радиально 
расходящиеся) .  Ширина неполных трещин 1 - 2 мм, а глубина 
обычно не превышает 5 мм, края загибаются вниз или вверх, но 
иногда и плоские. Реже в стречаются более или менее правиль
ной формы полигоны, однако ограниченные размеры керна не 
позволяют их характеризовать детально. Ширина трещин у по
лигонов также колеблется в пределах 1 - 2 мм, но глубина их 
более 1 ,5 см ( с:кв . Энгуре) . Преобладание неполных трещин 
усыхания, ·видимо , обусловлено быстро чередующимиен усло
виями осадконакопленил в поркуннекое время. 

Вне пределов изученной нами территории, в Шведской части 
осевой зоны трещины усыхания установлены на границе 
C1a/Cib (Larsson, 1 973) . Здесь они покрыты строматолитами. 
Отсутствие обнажений соответствующих слоев в Прибалтике не 
;:юзволлет нам пока достоверно говор .. пь о трещинах усыхания 
на этой границе . Хотя они в северной зоне пока не установлены, 
нельзя полностью исключать возможность их обнаружения 
здесь в интервале DПI - Fп и особенно в горизонтах DIII , FJc,  
Fп.  

Приведеиная характеристика трещин усыхания, несомненно, 
говорит об их субаэральном генезисе и тем самым прадает им 
(несмотря на ограниченное распространение) существенное па

леогеографическое и фациальное значение в ордовике Прибал
тики. Выявлению и изучению трещин усыхания в ордовикских 
карбонатных отложениях Балтийского бассейна необходимо 
обратить больше внимания, чем это было до сих пор. 

В с:кв . Энгуре (осевая зона) на глубине 869,20 м ( FII брацен
скал пачка) нами установлены отпечатки скелетных форм 
:кристаллов каменной соли сравнительно плохой сохранности . 
На этом стратиграфическом уровне можно аредполагать более 
широкое распространение таких текстур и в других скважинах 
осевой зоны. В браценекой пачке поркуннекого горизонта, ви-
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димо , присутствуют и другие текстуры поверхностей напласто
вания, характерные для прибрежных мелководных отложений 
( следы струй, борозды течения, следы капель дождя и др. )  . 
Однако, как уже ранее неоднократно отмечалось, отсутствие 
обнажений не позволяет с достаточной детальностью изучить 
этот, в текстурнам смысле наиболее интересный комплекс в 
послетремадокском ордовике Пр.ибалтики. 

С т и л о л и т ы подразделяются по в ысоте зубцов на круп
ные ( более 20 мм) , средние ( 20 - 5 мм) , мелкие ( 5 -- 1 мм) и 
микрастилолиты ( менее 1 мм) ( Бушинский, 1 959) , а по фор
ме зубцов на столбчатые, зубчатые и бугорчатые ( Бушинский, 
1961 ) . 

В северной структурно-фац.иальной зоне стилолиты встре
чаются во в сех горизонтах карбонатного разреза ордовика. При 
этом прослеживается очень четкая обратнопропорциональная 
зависимость между содержанием в породе террdгенного ( алев
ритового и пелитового )  материала и пр.исутствием стилолитов. 
С увеличением количества мерастворимого остатка уменьшает
ся количество ·стилолитов , а Также размеры их зубцов. Такая 
закономерность была отмечена уже ранее для карбонатных 
пород верхнего ордовика северной зоны ( Ораспьmьд, 1 964) . 
Таким образом,  они в наибольшем количестве и совершенной 
формы встречаются в районах распространения наименее Глини
стых известняков отдельнь1х пачек и горизонтов . Чаще всего 
стилолиты встречаются в интервале Dпr - Fп, а также местами 
(особенно в западной части зоны)  в горизонтах Вп - Crb. В 
биогермных фациях (например, Вазалемма) стилолиты часто 
служат единственным фактором, обусловливающим и подчер
кивающим слоистость. В известковых мергелях они полностью 
отсутствуют. В северной зоне преобладают микростила литы, 
сравнительно часто встречаются мелкие, значительно реже сред
ние, а крупные стилолиты в ордовикских отложениях рассмат
риваемой территории по нашим наблюдениям отсутствуют. По 
форме зубцов преобладают зубчатые и бугорчатые стилолиты. 
Очень редко и главным образом в интервале Drп - Fп встре
чаются столбчатые стилолиты, у которых отсутствует характер
ная глинистая шапочка на вершинах столбиков ( Ораспьmьд, 
1 964) . 

Вследствие значительной глинистости пород в осев ой зоне 
стилолиты встречаются здесь крайне редко . Существенное 
уменьшение их численности устанавливается уже в переходной 
полосе. В осевой зоне редкие стилолиты (главным образом, 
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ми крастилолиты )  uстрсчаютсн н и нтервале В н t - CJc и в н а ч 

ках афан ито вы х и:шестнн ков l<' J aS ,  F f c ,  F н .  
Кро м е  насто ящи х стилолитов u ыдел нетсн отдел ышн грушщ, 

как бы недо разви тых стил ол 11тов , также широко распростра
ненных на изученной нами терр;порАи .  Они называются раз
личными авторами по разно му : парастилолиты ( Швецов , 1 95 8 ) , 
бугорчатые стил олиты ( Бушинский , 1 959,  1 9 61 ) , сутуроподо& 
ные поверхности ( Radlicz , 1 966 ) ,  нарастилолитовые поверхнос
ти ( Теодоров•tч , 1 963,  1970 ) . В данной работе они названы 
прослойками и просл оями мергеля.  Более детально они рас
смотрены при характеристике слоистых текстур ( см . 5 . 1 . 1 . ) . 
Характер их контактов с известняком изменчивый ( рез кий 
или нечеткий ) , часто они переходят в настоящие стилолиты. 
Прослойки и прослои волнистые, разветвляющиеся, часто 
выкл11нивающиеся ( см. табл . XXI , 2 ) . Как показывает хv�мичес
кий анализ, они обычно известковые мергели, а реже глинистые 
мергели или известковые глины ;  часто содержат кероген и 
другие примеси . Именно частота встречаемости, расположение и 
конфигурация прослойков и прослоев мергеля служат основ
ными факторами, обусловливающими многие слоистые текс
туры в карбонатных отложениях ордовика Балтийского бас
сейна. Они присутствуют здесь во в сех фациальных зонах 
рассматриваемой территорv�и и прослеживаются везде, где 
распространены известняки, глинистые известняки, известко
в ые мергели и их доломитизированные разновидности . Разница 
между зонами лишь в том,  что в северной чаще встречаются 
прослойки и прослои с резкими контактами. 

О генезисе стилолитов выдвинуто около десятка различных 
теорий ( Бушинский, 1 961 ) . В последнее время большинством 
лсследователей ( Шрок, 1950,  Наливкин, 1 956,  Швецов , 1 958,  
Бушинский , 1 961 и др. )  признается теория образования стило
литов путем растворения под давлением . Эта теория бьmа пред
ложена Т. Фуксом в 1 894 году и дополнена П. Стокдэлем в 
1922 году ( Наливкин, 1 956) . В настоящее время споры ведут
ся, главным образом, лишь о том ,  в какой стадии литогенеза 
протекало образование стилолитов . По-видимому, в ордовик
ских отложениях Северной и Средней Прv�балтики формирова
ние стилолитов протекало на поздних стадиях диагенеза ( см.  
также Ораспыльд, 1964) . Стилолиты, напрv�мер, проходят через 
ромбоэдрические кристаллы доломита, не говоря о кластичес
ком карбонатном материале ( гальки и др . )  11 о ходах илоедов . 

Что же касается генезиса прослоев и прослойков мергеля, то 
они, по нашему мнению, являются в основном сингенетически-
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ми неоднородностями осадка, которые бьши местами частично 
стилолитизированы в ходе диа- и катагенеза ( Ораспьmьд, 
1 964 ) .По-в идимому,  неправильно рассматривать их как резуль

тат субаквального или субаэрального растворения ( Lindstrom , 
1 963,  Radlicz , 1 966) .  

5 .2 .2 .  Биогенные текстуры 

Среди биогенных текстур выделяются .ходы зарывания, норки 
сверления и отпечатки ползания. Характер.1ст .. rка вертикальных 
ходов зарывания и норок сверления, которые, как правило , не
посредственно связаны с поверхностями перерыва, пр.Iведена 
ранее ( см. 5 . 2 . 1 . ) . Редкие находки следов ползания на поверх
ности (не отличающихся по морфологии от нижеописьmаемых 
горизонтальных ходов ) бьmи встречены нами только в брацен
екой пачке поркуннекого гор.1зонта в осевой зоне. При даль
нейшем исследовании этого интервала, видимо , не исключено 
нахождение более разнообразных следов жизнедеятельности ор
ганизмов на поверхности слоя. 

Х о д ы з а р ы в а н и я .  Горизонтальные ходы зарывания 
(часто называемые ходами илоедов ) исключительно широко 
распространены в ордовикских карбонатных отложениях рас
сматриваемой территории, да и всего Балтийского бассейна. 
Несмотря на это между зонами существуют определенные раз
лич:<�я в морфологии и вертикальном распространении горизон
тальных ходов илоедов . 

Как видно из таблицы 6 в обеих структурно-фациальных зо
нах преобладают ходы с диаметром 1 - 3 мм, но в осевой зоне 
их поперечное сечение более изменчивое, чем на севере. Макси
мальный диаметр ходов , по нашим данным, в обеих зонах не 
превышает 3 см. Однако , Н. Насоновой ( 1 962 ) , в восточной 
части северной зоны в кукрузеском горизонте, отмечено , что 
максимальный диаметр ходов доходит до 1 0  см при длине хо
дов от 3 до 50 см. По-видимому, если ходы такого диаметра 

существуют, то они исключительно редкие . В мергелях горti
зонтальные ходы зарывания в основном сплюснутые, т.е. 
деформированные. Расположение ходов обычно горизонталь
ное, реже слабо наклонное,  часто наблюдаются разветвления. 

Ходы заполнены различным материалом - известняком, мер
гелем , кукереитом .1 т.д. Отдельные участки иногда заполнены 
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Таблица 6 .  

ИЗМЕНЧИВОСТЬ ДИАМЕТРА ХОДОВ ЗАРЫВАНИЯ 

(/) мм " 1  1 - 3 > 3  
Зона % % % 

северная 2 95 3 

осевая 1 2  67 2 1  

вторичным кальцитом.  В ходах илоедов может nрисуствовать 
пирит ( местаМи до полного замещения заполняющего мате
риала этим минералом ) , сгусткавый материал , детрит, глауко
нит и т.д. Удлиненной формы органогенно-обломочный мате
риаЛ вокруг и даже внутри ходов часто расположен концентри
чески ( табл .  XII , 1 - 3 ) ,  что несомненно указывает на их зало
жение еще в незатвердевшем осадке. Этот признак также позво

ляет определить обработанность осадка в условиях, когда 
заполняющий материал не отличается от окружающей породы. 
Редко обнаруживаются ходы с чешуйчатым или серповидным 
(Швецов , 1958)  заполнением ( СП в скв . Пагарrt, DIII в скв .  

Лаэва, F п  в осевой зоне и др. ) . 
Густота установленных горизонтальных ходов зарывания 

часто значrtтельная и доходит до 20 ходов и даже более на один 
квадратный сантиметр поверхности пришлифовки. Столь 
интенсивно обработанные карбонатные отложения , по-ви
димому, можно уже называть типичными биотурбитами 
(Winder, 1 968 ) .  Следовательно, на изученной территории 
установлена существенная разрушенность первичных тек
стур илоедными организмами, хотя не от всех организ
мов, живущих в осадке, оставались ясные следы ( Коро
люк, 1958,  1962) . В северной зоне интенсивная деятель
ность илоедных и живущих в иле организмов отме
чена во всех горизонтах, но особенно часто в среднем ордовике. 
В осевой зоне частые ходы отмечены в интервале С1с - Dп, в 
остальной части разреза горизонтальные ходы зарывания редки 
.1ли вовсе отсутствуют. 
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Как правило , горизонтальные ходы зарывания чаще всего 
связаны с разной степени глинистыми известняками и известко
выми мергелями, реже они встречаются в глинистых мергелях 
и в чистых скрытокристаллических известняках и практически 
полностью отсутствуют в карбонатных и чистых глинах (на
пример, нижний ордовик осевой зоны) . Однако, в массовом 
количестве ходы илоедо·в в стречаются в кровле и подошве (в 
пределах 10 � 15 см ) пачек черных граптолитовых аргиллитов 
(DIII и Fib) в осевой зоне Горизонтальные ходы зарывания в 
отложениях биогермных комплексов пород крайне редки. 

Вопрос о создателях этих ходов , видимо , еще долгое время 
остается нерешенным. Однако, большинство исследователей 
(Либрович,1958;  Геккер� Ушаков ,1 962;  Орешникова, 1 969б и 
др. )  предполагают, что это главным образом ходь1 различных 
червей. Возможно участие и других групп организмов (рако
образные, моллюски и др. ) . 

В заключение следует отметить, что сравнительная обиль
ность горизонтальных ходов зарьmания в рассматриваемом на
ми районе является очередным веским доказательством ( см.  
также мощности, поверхности перерьmа) медленности темпа 
осадко-накопления в послетремадокских карбонатных отложе
ниях Балтийского бассейна. При этом наиболее благоприятные 
(оптимальные) условия для. жизнедеятельности илоедных ор
гаНизмов существовали в течение всего рассматриваемого ин
тервала в ремени в северной структурно-фациальной зоне. Это 
в свою очередь указывает на относительно устойчивые уме
ренные глубины бассейна в северной зоне по сравнению с осе
вой. 
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Заключение 

Выявленные литологические особенности' пород двух структуJr 
но-фациальных зон позволяют рассматривать последние в ка
честве отложений, образованных преимущественно на умерен
ных (северная зона) и средних ( осевая зона) глубинах ниже 
уровня (особенно в осевой зоне) постоянного активного дей
ствия волн. 

На основе представленного материала можно- заключить, что 
нанболее специфическими чертами для данного региона и всего 
Балтийского эпиконтинентального бассейна в послетремадок
ском ордовике являются исключительно медленный темп осад
конакопления и сравнительно существенная примесь терригеи
ного материала в карбонатных отложениях. 

Принципиальное значение имеет вьmод о том, что на основе 
выявленных особенностей литофациального характера и обще
го тектонического и климатического развития Балтийского 
бассейна, образование послетремадокских карбонатных отло
жений в рассматриваемом регионе, и во всем бассейне протека
ло в два этапа. Границу между ними следует провести в верхней 
части среднего ордовика, по подошве лаагриского подгоризон
та кейлаского горизонта. Эта граница, по-видимому, не имеет 
узко регионального значения и не исключено, что в будущем 
она может служить границей более высокого ранга. Для перво
го этапа осадконакопления, развивающегося в условиях исклю
чительно пологого рельефа дна бассейна, характерно устойчивое 
развитие трансгрессии, достижение его максимума (в ухакус
кое время) и стабилизация. Для второго этапа типичны диффе
ренцированные (блоковые) тектонические движения и пре
обладающий регрессивный характер осадков. Выделенным 
двум этапам соответствуют четко различные фациальные моде
ли. 
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Игнатович М.М.  Петро графическая характеристика пород. - В  кн . : Опо о
ный разрез силура и нижнего девона Подолии . - Труды межведомст
венно го стратиграфического комитета СССР, т .  5 .  Л . ,  Наука,  H l 7 2 ,  
с. 1 2 8 - 1 8 1 .  

Инданс А.П. Тектоническая структура Латвии и ее развитие в палеозое . 
Ри га ,  Изд-во АН ЛССР, 1 9 62 .  1 7 6  с.  

Кала Э.А . ,  Мене К.А. ,  Удритс Л . А .  Страти графическая характери стика 
разреза скважины Пярн у . - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 62 ,  в ьm .  Х ,  
с .  1 9 - 31 . 

Каледа Г.А.  К вопро су о перек ристалли зации карбонатных по род. 
- В кн . :  Вопро сы минерало гии о садочн ых о бразований , т .  2.  Львов , 
Изд-во Львов ского го с .  ун-та , 1 9 5 5 ,  с. 209 - 2 1 4 .  

Каледа Г .А . ,  Калистова Е . А .  Перек ри сталли заци я карбонатн ых пород па
лео зо я  Русской платформы. - Литол . и полезн . и ск оп . ,  1 9 7 0 ,  N� 6 ,  
с. 50 - 6 2 .  

Карпицкий В . Я. О сновные черты геоло гическо го  развития Западной Лат
вии в раннем палеозое. - Изв . АН ЭССР. Се рия фи з.  - мате м .  и техн .  
наук , 1 9 6 6 ,  т .  X V ,  N °  1 ,  с .  1 34 - 1 4 3. 

Кая к К .Ф .  К геоло гии Юго- Во сточной Эстонии ( по данн ым глубокого бу· 
рения ) . - Труды Ин·та геол . АН ЭССР, 1 9 62 , в ьm .  Х, с. 3 3 - 4 0 .  

Кивимяги Э . ,  Лоог А. Основн ые типы тек сту р  граптолитов ых аргиллитов 
месторо ждения Тоол се . - Изв .  АН ЭСС'Р . Хи ми я .  Геоло гия, 1 9 7 2 ,  т. 2 1 , 
N� 2 , c. 1 4 1 - 1 4 7 . 

Королюк И . К .  Подол ьекие толтры и у словия их образовани я .  - Труды 
Ин-та геол . наук АН СССР, 1 9 5 2 ,  в ьm .  1 1 0 ,  Геол . сер. N� 5 6 . 1 39 с. 

Королюк И . К .  Влияние некоторых беспо звоно чн ых на слоистость илов . 
Труды Мурманской биол . станци и ,  1 9 5 8 ,  т .  I V ,  с. 1 7 2 - 1 8 3 .  
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Корол юк И . К .  Нлиюше некото рых о ргани змов на тек стуры и rюдвиж
ность о садков . - В кн . :  Значение био сферы в геоло ги чески х проце ссах. 
Вол ро сы в заи мuсвнзи nалеонтоло гии и тектоники . М . ,  Го сгеолтехи�ат , 
1 9 62 ,  с. 39 - 4 8 . 

Котл у ков В . А . ,  Ба у ков С .С .  Слан цено сн ые отложени я . - В кн . :  Геология 
место рождений угл я  и го рю чи х  сланцев СССР, т. 1 1 . Го рючие сланцы 
СССР. М . , Нед ра ,  1 9 68 ,  с. 5 6 - 64 .  

Крылов И . Н .  Рифей ские и нижнекембрий ские строматолиты Тянь-Шаня и 
Каратау . - Труды Геол . ин -та АН СССР, 1 9 67 .  в ыл .  1 7 1 . 7 6  с. 

Кырвел В . Э .  К лито страти графической характе ри сти к е  раквереской и на
балаской свит в северо-в о сточной части Эстонии . - Труды Ин-та геол . 
АН ЭССР, 1 9 62 ,  в ыл .  Х, с. 67 - 7 6 .  

Ламанский В . В .  Древнейшие следы сил урийских отложений России . Тру
ды Геолкома. Новая серия , 1 90 5 ,  выл.  20.  1 4 7  с.  

Ланг Т. Фации детрита среднеордовик ской сланценосной толЩи Севера 
Прибалтики . - Те зи сы докл . VII научи . конфер . геоло гов Прибалтики 
и Белоруссии . Таллии , 1 9 7 0 ,  с. 1 27 - 1 2 9 .  

Лашков Е .М.  Лито стратиграфия, литология и фации ордовик ских отложе
ний Южной Прибалтики. Автореферат ди ссертации на сои скание уч. 
стел . канд. геол . - минерал . наук . Вил ьню с, 1 9 68 .  24 с. 

Лашков Е . М . ,  Котович В . А .  Дифрактометрическое изучение глинистой 
ф ракции в отложениях ордовика Северной Литв ы ( скважина "Паро
ве я " ) .  - Научные тр. в ы сш .  уче бн .  заведений Лит. ССР. Геогр . и геол ., 
1 9 69 ,  N� 6, с. 1 61 - 1 68 . 

Либрович В.Л.  О некоторых текстурах в осадочных породах ордовика Ир
к утского амфитеатра.  В кн. : Геология и геохимия . 2 .  ( VII ) .  Л . ,  Гостоп
техиздат, 1 9 5 8, с.  2 8 1 - 2 8 4 .  

Либрович В.Л.  П роисхождение красноцветных толщ ордовика Иркутско
го амфитеатра.  - В кн. : Материалы по геол.  и пол . ископ . Сибирской 
платформы. Труды ВСЕГЕИ. Новая серия , т. 44.  Л . ,  1 960,  с. 29 - 4 5 . 

Либрович В . Л .  Тек стуры, о бусловленн ые прои схождением газов . - В кн . :  

Атлас тек стур и структур о садочн ых го рн ых пород. Часть 2 .  Карбонат
н ые породы. М . ,  Недра , 1 9 69 ,  с. 5 6 - 5 9 .  

Либрович В.Л . ,  Орешникова Е .И .  Тек стуры осадочиого будинажа ( раз
вал ьцевани я ) . - В кн . : Атлас тек стур и структур осадочных горных 
пород. Часть. 2 .  Карбонатные породы . М . ,  Недра , 1 9 69 , с. 36 - 37 . 

Люткевич Е .  М. Нефтенность l 1рибалти к и .  - В кн. : Геология и нефтенос
ность Южной Прибалтики. - Труды Ин-та геол. ( Вильнюс ) ,  выл. 1 . Виль
нюс, Минтис, 1 96 5 ,  с .  1 0 7 - 1 27 . 

Маслов В .П. Ископаемые и звесnсов ые водо ро сли СССР. - Труды Ин-та 
геол . наук АН СССР, 1 9 5 6, в ыл .  1 60 . 300 с. 

Маслов В .П . Строматолиты и фации . - Докл . АН СССР, 1 9 5 9 ,  т.  1 2 5 ,  N� 5 ,  
с .  1 085 - 1 0 8 8 .  

Маслов В .П . Строматолиты (их генезис, методы изучения, связь с фаци
ями и геологиче ское значение на примере ордовика Сибирской пла1" 
формы) . - Труды Геол . ин-та АН СССР, в ыл .  4 1 . М . ,  И�-во АН СССР, 
1 9 60 . 1 8 8  с. 

Милло Ж. Геология глин. Л . ,  Недра, 1 9 68 .  358 с. 
Мяги С. Отложения онтикаского яруса Средней и Западной Эстонии . -

Изв .  АН ЭССР. Химия. Геология, 1 9 7 0 ,  т. 1 9 ,  N2 2 .  с. 1 41 - 1 46.  
Мянниль Р.М. К стратиграфии набала ского горизонта ( l''Ja ) верхнего ор

довика Эстонской ССР. - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 58а, в ыл .  11 , 
с. 3 - 1 7 .  
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Мянниль Р.М. О аювн ые черты страти графии к ейлаского горизонта 
(Он ,  ордовик ) в Эстонии . - Изв . АН ЭССР . Серия техн .  и фи зико-ма

тем .  наук , 1 9 5 8 б ,  т. Vll ,  N� 3 ,  с. 2 35 - 2 4 6 .  
Мянниль Р . М .  О со стоянии геологического изучения древнего палеозоя 

в Эстонии . - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 60а , в ьm .  V, с. 5 - 1 4 .  
МАнниль Р.М. Страти графия оанду ского ( "вазалеммаского " )  горизонта. 

- Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 60б,  в ьm .  V, с. 89 - 1 2 2 .  
Мянниль Р.М. Био страти графиче ское о бо mование расчленени я о рдовик

ски х отложений Западной Латвии . - Труды Ин-та геол .  АН ЭССР, 1 9 63 ,  
в ьm.  XIII , с. 4 1 - 7 4 .  

Мянниль Р.М. О вертикал ьн ых но рках зарывания в ордовик ских и звест
няках Прибалтик и .  - В  кн . :  Организм и среда в геологическом прош
лом .  М . ,  Наука , 1 9  6 6а ,  с. 2 0 0  - 207 . 

Мянниль Р.М. История ра звития Балтий ского бассейна в ордовик е .  Тал
лин , Вал гус, 1 9 66б, 2 0 0  с. 

\fянниль Р.М.,  Пылма Л .Я.,  Хинтс Л .М. Страти графия вируских и харью � 
ких отложений (ордовик ) Средней Прибалтики . - В кн . :  Страти графия 
нижнего палеозоя Прибалтики и ко ррел JЩия с другими регионами . 
Вильню с, Минтис, 1 9 68 ,  с. 8 1 - 1 1 0 . 

Наливкин Д.В. Учение о фаци ях .  Часть 1 .  М .  -Л.,  Изд-во АН СССР, 1 9 5 6 .  
5 34 с. 

Насонова Н.М. Структу рно-тек стурн ые осо бенно сти пород промышлен
ного пла ста  · Э стон ского месторождения го рючих сланцев . - Труды 
Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 62 ,  в ьm .  Х, с. 2 0 5 - 2 1 4 .  

Николаева И .В . ,  Бородаевекая З . В . ,  Сухаренко А . В . ,  Голубова Г.А.,  Зер
калова М.И . Минералы группы глаукоиита в о рдовик ских отложениях 
юга Си бирской и северо -запада Ру сской платформ . - В кн . :  Глаукоиит 
в сов ременных, нижнепалео зой ских и док ембрийских отложениях. 
- Труды И Г  и Г СО АН СССР, в ьm .  1 44 .  М., Наука ,  1 97 1 ,  с. 5 2 - 8 0 .  

Олли А.И.,  Сюндюков А. З . О п рироде некоторых конгломератоБидных 
изве стияков верхнего девона на Имтуганов ской структуре Башкирии .  
- Труды Башкирского филиала А Н  СССР, 1 9 5 9 ,  в ьщ. 4 ,  с. 34 - 39 . 

Ораспыльд А. О некоторых тек стурах карбонатных пород харью ской 
серии ( верхнего о рдовик а )  в Эстонии . - Уч. зап . ТГУ, 1 9 64 ,  в ьm .  1 5 3 . 
- Труды по геоло mи , в ьm. 11 , с 2 9 - 4 1 .  

Ораспыльд А. Литологическая характеристика пиргуского го ризонта в 
Южной Эстонии . - Уч . Зап . ТГУ, 1 9 7 5а ,  в ьm .  35 9 .  Труды по геолоmи , 
в ьm .  VII , с. 1 4 - 32 . 

Ораспыльд А.  Литолоmя поркунн екого го ризонта в Эстонии . - Уч . зап . 
ТГУ, 1 9 7 5 б, в ьm .  35 9 . - Труды по геоло гии , в ьm.  VII,  с. 3 3 - 7 5 .  

Орвику К . К .  О лито страти графии вол хов ского и кундаского го ризонтов 
в Эстонии . - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 60а , в ьm .  V, с. 45 - 8 7 .  

Орвику К .К . Литофациал ьн ые о со бенно сти ордовик ских го ризонтов вол
хов (Вп) ,  кунда ( BIII ) и азери ( Cia ) в северной части Эстон ской ССР. 
- В кн . :  Междунар. геол . конгресс, XXI cecrnя. Докл . сов . геологов . 
Проблема 7 .  Страти графия и коррел яция ордовика и силура .  Л . ,  Го с
топтехиздат, 1 9 60б,  с. 7 1  - 8 2 .  

Орвик у К . К . ,  Орвик у Каарел . О законо мерно стях строения и развития 
современного морского берега Эстонии . - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 
1 9 61 ,  в ьm .  VIII , с. 97 - 1 1 2 .  

Орвику К . К .  О гал ьках в волхов ском ( В п ) и кундаском ( BIII ) гори зон · 
тах нижне го ордовика Эстонии . - Труды Ин-та геол . АН ЭССР, 1 9 62 ,  
вьm .  Х ,  с .  1 87 - 2 0 3. 
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Ор•· • •ши кш111 Jо: . И .  L:лои стые тек сту ры. - В кн . :  АТJJас тек сту р и структур 
освдочных го рн ых nород. Ча сть 2 .  Карбонатн ые nо роды. М . ,  Недра ,  
1 9 69а, с. 2Н - :и . 

Opi' I I I I I И KШtll Jо: . И . Тек <.'"rуры , обрв зующиеся в резул ьтате ЖИ:RtедеятеJJ Ь· 
нuстн о р гани змов . - В кн . :  Атлас тек стур и структур осадочн ых го р
н ы х  nород . Ча сть 2 .  Карбонатн ые по роды . М . ,  Нед ра ,  1 9 69 6, с. fi 6 - fi 9 .  

Осинони А .И .  О классификации карбонатн ых пород и их генетнческuй ин
те рn ретации . - В кн . :  Фации и гео химии карбонатн ых отложений ( Тези
IЪI I \О к mщов ) . J J . ' J '<tJ I J I И I I ,  1 !1 7 : \ ,  (' .  \ 0  · - 1 :\ .  

l luисикини Л . Б . ,  )J.укиньскии И . М .  Возможно сть нефтеобрвзовани я в кар
бонатн ых формаци ях о рдовика и силура Прибалтнки . - В кн . :  Нефте

п рои зводmцие свиты карбонатн ых формаций . - Труды ВНИГРИ, в ыn .  
2 8 7  . ,Недра ,  1 97 1 ,  с .  2 0  3 - 2 59 .  

l lельман ,  Ю.Л . Об услови ях жи:Rtи и захо ронении кембрийских беззамко
в ых брвхиоnод. - В кн . :  Среда и жи:Rtь в геоло гическом n рошлом. Но
восибирск , Наука, 1 9 7 3 ,  с. 9 3 - 9 5 .  

П у ура В . ,  Мардла А .  Структурное рвечленение о садочного чехла в Эсто
нии . - Изв . АН ЭССР. Химия. Геология, 1 97 2 , т.  2 1 ,  N'! 1 ,  с. 7 1 - 7 7 .  

Пwлма Л .  О переходной поло се между северной и осевой фациал ъи ыми  
эонами ордовика Прибалтики . - Изв . АН ЭССР. Химия. Геология, 
1 9 67 ,  т.  1 6, N� 3, с. 2 7 2 - 2 7 5 .  

Пылма Л . Со став  и количесnю детрита в отложениях осевой фациалъиой 
эоны ордовика Прибалтики ( по скважине Энrуре) . - Изв . АН ЭССР. 
Хи мия. Геология, 1 9 7 2а,  т. 2 1 , N'! 2 ,  с. 1 48 - 1 5 4 .  

Пылма Л .  Состав и количество детрита в отложениях северной фациалъиой 
эон ы ордовика Прибалтики ( по скважине Раппа ) . - Изв . АН ЭССР. Хи· 
мня. Геология, 1 9 7 26,  т .  2 1 ,  N'! 4, с. 32 6 - 3 32 .  

Пылма Л .  Особениости струк,.Урно-фациалъи ых эон Балтийского бассеАна 
в ордовике. - В кн . :  Фации н геохимия карбонатных отложений ( Te:Rt· 
сы докладов ) .  Л .  ·Таллии , 1 9 7  За, с. 34 - 36. 

П ылма Л. Литологические о со бенио сти  двух структурно-фациал ъи ых эон 
ордовика Прнбалтики . - И зв .  АН ЭССР. Химия. Геология, 1 97 36, т. 2 2 ,  
N'! 3,  с .  240 - 2 4 7 .  

Пылма Л .Я. Литоло гическая характеристика среднеордовик ских пяэскю
лаской и вазалеммаекай пачек по керну скв . Базалемма ( Эстонская 
ССР ) . - В  кн . :  Литологин и поле:Rtые и скопаемые палеозойских отло
жений Прибалтики . Рига, Зинатне , 1 97 7 ,  с. 1 8 - 2 4 .  

П ылма Л ., Сарв Л . , Хинтс Л .  Расчленение ордовик ских отложений разреза 
скв . Берзинн ( Юго·Во сточная Латвия) . - Изв . АН ЭССР . Химия. Геоло· 
гия, 1 9 7 7 , т. 2 6 ,  N'! 2 ,  с. 1 1 3 - 1 2 1 .  

Ремизов И. Н . ,  Макриднн В.П. О фациях верхнеюрских отложений горы 
Кременец у г. Изюма. - Бюпл .  МОИП. Отдел геол .,  1 9 5 2 ,  т .  2 7 , N'! 6, 
с. 59 - 68 . 

Рухни Л . Б .  Осиов ы литоло гии . Л ., Недрв, 1 9 69 .  7 0 3  с. 
Рыымусок с А.К.  Био стратиграфическое расчленение о рдовика Эстонской 

ССР. - Труды И н -та геол. АН ЭССР, 1 9 56, вып .  1 ,  с. 9 - 29 .  
Рыымусокс А .К .  Ордовик ская m стема. - В кн . :  Геолоnся СССР, 

т.XX VII I .  Эстонская ССР. М . ,  Госгеолтехиэдат, 1 9 60 ,  с. 55 - 1 1 2 .  
Рыымусокс А . К .  Стратиграфия вируской и харью ской серии (ордовик ) 

Северной Эстонии . Ди ссертаци я  на сои скание уч .  степ . доктора геол .·ми· 
нерал .  наук . Тарту , 1 9 66. 7 29 с. 
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Рыым усокс А .  Стратиграфи я ви ру ской и харыо ской серий (о рдовик ) Се
верной :Jстонии 1 .  Таллии,  Налг ус, 1 9 7 U .  3 4 6  с .  

Соловьев В.Ф.  О некото рых карбонатн ых осадках Каспий ского моря. - В 
кн . :  Сов ременные о садки Каспий ского моря. М . , Изд·во АН СССР, 
1 95 6, с. 1 37 - 1 5 0 .  

Страхов Н .М . ,  Бродская Н . Г . ,  Князева Л .М . ,  Разживина А . Н  .. , Ратеев М.А.,  
Сапожников Д.Г. ,  Ши шова Е .С .  Образование о садков в сов ременных 
водоемах.  М . , Изд·во АН СССР, 1 9 5 4 . 7 9 1  с. 

Страхов Н . М .  О типах и генезисе доломитов ых пород ( со сто яние знаний ) .  
- В кн . :  Типы доломитов ых пород и их генези с : - Труды Геол . ин-та 
АН СССР, в ып .  4 .  М . ,  Изд·во АН СССР, 1 9 5 6, с. 5 - 2 7 . 
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PÕHJA- JA KESK-BALTIKUMI ORDOVIITSIUMI 

KARBONAATKIVIMITE VORDLEV LITOLOOGIA 

L. Põima 

Resümee 

Käesoleva töö uurimisobjektiks on Balti ordoviitsiumibasseini 
tremadokijärgsed karbonaatsed settekivimid kahe struktuurfatsiaal
se (pÕhja- ja kesk-) vööndi ja nende vahele jääva üleminekuvööndi 
piires Eesti ja Läti NSV territooriumil. 

Sissejuhatavas osas esitatakse lühiülevaade piirkonna litoloogili
sest uuritusest ja tähtsamatest rakendatud metoodikatest. 

Esimese peatüki moodustab uuritud kivimkompleksi lühike võrd
lev-litoloogiline iseloomustus ladestike kaupa erinevates struktuur
fatsiaalsetes vööndites. 

Teises peatükis iseloomustatakse ordoviitsiumi karbonaatkivi
mite pÕhikomponentide (karbonaatide ja terrigeeni) levikut ja suht
vahekordi uuritaval alal. Antakse ülevaade enamlevinud autigeen
sete mineraalide (kaltsiit, dolomiit, sulfüdid, rauaoksiidid, glauko
nüt, fosfaadid) paiknemise seaduspärasustest. Lühidalt iseloomusta
takse ka savimineraalide, karogeeni ja bituumide levikut. 

Kolmandas peatükis esitatakse struktuurfatsiaalsete vööndite pii
res levivate karbonaatkivimite põhiliste struktuursete tunnuste võrd
lev analüüs. Vaadeldakse karbonaatse põhimassi, sekundaarse kait
südi, tompude, ooidide, purrulise materjali ja terrigeense kompo
nendi morfoloogiat ja leviku seaduspärasusi. 

Töö kõige mahukam peatükk on pühendatud detriidi igakülgsele 
uurimisele erinevates struktuurfatsiaalsetes vööndites. On käsitletud 
detriidi sisaldust, morfoloogiat, mikrotekstuure, sekundaarseid 
muutusi, grupilist koostist ja geneesi. Käsitlemist leiavad ka hiib, 
enam-vähem tervelt säilinud organismide skeletiosade kuhjumid ja 
stromatolütsed moodustised. 

Monograafia viimases peatükis on vaatluse all struktuurfatsiaalse
te vööndite erinevused kihisiseste ja kihipinna tekstuutide osas. 

Kõigi uuritud 75litoloogilis-fatsiaalse tunnuse osas määratletakse 
nende kasutatavus Balti basseini tremadokijärgse ordoviitsiumi sete
te kuhjetingimuste rekonstrueerimisel. 

Lühikokkuvõttes tuuakse esile settekompleksi iseloomulikemate 
tunnustena aeglane settimiskiirus ja terrigeense ainese suhteliselt 
suur lisand karbonaatseis kivimeis. Printsipiaalse tähtsusega järeldu
sena märgitakse käsitletud karbonaatsete setete moodustumisel sel
gelt eritietavat kaht etappi neile vastavate eriilmeliste fatsiaalsete 
mudelitega. 
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COMPAH.ATIVE LITHOLOGY OF THE 

ORDOVICIAN CARBONATE H.OCKS IN THE NOH.THERN 

AND MIDDLE EAST BALTIC 

L. Pölroa 

Summar y 

The Post-Tremadocian carbonate rocks of the East Baltic Ordo
vician are studied m the limits of two structural-fac1al helts (nort
hern and axial ones) and the trans1tional area situated between 
them (Figs l and 2). 

A short review of the history of lithological research in this re
gion and methods used in the present study is given in the intro
duction. 

The 1st chapter presents a short comparative-lithological cha
racterization of the rocks from the different structural-facial helts. 

The 2nd chapter describes the spatial distribution of two main 
components ( earbonates and terrigenous material) in the studied 
rocks. lt shows the increase of terrigenous matenal towards the 
central part of the axial helt. This chapter deals also with distri
butional patterns of more widespread authigenic minerals such as 
calcite, dolomite, sulphides, iron-oxides, glauconite, phosphates. In 
the studied area dolomite is of katagenetic or early diagenetic ori
gin. The content of the latter is higher in both structural-facial 
helts in the lower (BI-Bu) and upper (upper part of F1c and 
Fu) parts of the studied sequence. Sulphides are everywhere repre
sented by pyrite, iron-oxides by hematite and goethite. Their dist
ribution can clearly relate with the structural-facial helts. Hematite 
in the red-coloured rocks of the ax1al helt (Br-�Ib and F1c) is rep
laced by goethite m the transit10nal area or partially in the perife
ra! part of the northem helt. Glauconite (PI. l) occurs in the stud1ed 
sequence mainly in grey-coloured rocks immediately surrounding 
red-coloured ones in space. Thus, the distribution of glauconite 
marks out the area of transitional conditions between clearly oxi
ding (red-coloured deposits) and reducing (grey-coloured deposits) 
sedimentary environments. 

X-ray data show the prevalence of hydromica (7Q-100 %) among 
clay minerals of both structural-facial helts (Table 2). From the 
other clay minerals chlorite occurs. Kaolinite is also detected in 
some samples from red-coloured rocks of the axial helt. 

Occurrence of kerogen is different m two structural-facial helts. 
In the northern one it is found in a long stratigraphic interval 

147 



(Bm---Fu), with its maximum concentration as kukersite in the 
Kukrose and ldavere Stages. Kerogen content decreases west- and 
southwards d1ssappearing completely within the transitional area. 
In axial belt kerogen is mainly concentrated in black graptolitic 
argillites (BI, Bm, Dm, F1b). The distribution of petroleum bitu
men-shows is not subjected to a definite facial control. They are 
more frequent in the western part of the area. 

The 3rd chapter present a comparison of main textural features 
of carbonate rocks in different structural-facial helts. In the axial 
belt carbonate matrix is predominantly crypto-crystalline, whereas 
in the northern belt 1t 1s various. The amount of secondary (sparry) 
calcite reveals considerable differences in two helts due to the con
tent of detrite in sediment. In the axial helt the content of dolomite 
rarely exceeds 2 %, while in the northern helt it is 4 % on the avera
ge, reaching up to 30 % in places. 

Pelletal material (PI. III) is widespread in the northern helt main
ly at the in terval Dn-F II. In the axial on e its occurence is restric
ted mainly to the Porkum Stage. The studied material confinns the 
polygenetic origin of pellets. 

Carbonate ( calcite), goethite and phosphate ( francolite) o o ids 
(Plates IV, V and VI) are also found in the studied area. Carbonate 
ooids occur only in the Porkuni Stage related to the axial helt. 
Rocks with carbonate ooids represent shoal sediments widely dist
ributed at the end the Ordovician. Goethite ooids occur mainly in 
deposits of the northern helt, and to a lower degree, in those of the 
transitional area; in the axial bel t they are rare. Francolite o o ids are 
found throughout the whole studied are being of more limited dist
ribution in time (Fig. 7). Francolite omds have probably more deep
water origin than goethite ones. 

Accumulations of carbonate interclasts (psephite above 1,0 mm, 
psammite 0,1-1,0 mm) (Plates VII and VIII), ind1cating to high
energy environment, is related to the Lower Ordovician of the nort
hem helt and the Middle and Upper Ordovician bioherms ( earbona
te mounds). 

The two structural-facial helts can be also distmguished by the 
texture of terrigenous material. Pelitlc fraction predominantes over 
the whole area, the relative amount of silts increases in the nort
hem helt. Concentration of sand fraction charactenze the lower 
(BI-Bm) and upper (upper part of F1c, Fu) parts of considered 
sequence in both belts. 

The 4th chapter deals with a study of detrite ( skeletal debris) as 
weil as data microdetnte (below 0,1 mm), bioclastic (biomorphic) 
interlayers, stromatolites and oncolites. The content of detrite, its 
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rnorphology, rnicrostructures, secondary changes, taxonornie earn
position and genesis have been investigated. 

In the northern belt detrite forms usually rnore than 20 % of 
bed volurne, in the axial one about lO%. 

In the northem belt detrite is rnorphologically massive, unevenly 
rounded and with rare (10-15 % of detrite) boring tracks. The 
arnount of coarse detrite ( above l mm) ranges from 2 to 5 % (Pl. 
X). In the axial belt skeletal debris is of rnore delicate construction, 
rnainly unrounded and with frequent ( 2D-30 % of detrite) bo ring 
tracks. The content of coarse detrite reaches rnostly lO% (Pl. IX). 

Spatial distribution and orientation of detrite has been also stu
died. These data as well as morphology of detrite allow to conclude 
the higher sedimentation rate for the seeond half (Dn-Fn) of the 
considered sequence. 

The following secondary alterations of detrite occur in the studi
ed region: pyritization, goethitization, francolitization, glauconiti
zation, micritization, silicification and recrystallization (Plates XIII 
and XIV). They are more frequent and intensive in the northern 
belt and transitional area. 

Detrite consists of fragments of various invertebrate skeletons 
and algae. Skeletal debris of each taxonornie group is described in 
detail. Percentage of the groups is estimated for the above two helts 
and the transitional area against the vertical sequence. The compo
sition of detrite reflects distinctly differences in structural-facial 
helts. 

Percentage of algal detrite (Pl. XV, figs 1-5) in the northern and 
axial belts at the interval of By-Dn does not exceed 5 %. Only at 
the interval of Dny-Fn in the northern belt it reaches 50% on the 
average. 

Content of trilobite skeletal debris (Pl. XV, fig. 6) in the axial 
belt accounts for 70-80% of the total amount of detrite. In some 
Lower Ordavieian beds of this belt it is the only detrite-forming 
group. In the northern helt trilobite detrite content accounts for 
2D-40 % in the first half of the Post-Tremadocian Ordavieian 
(BI-Dn), in the seeond half (Dn-Fn) it reaches 5-15 %. 

Fragments of echinoderms take up mostly 25-35 % of the to
tal arnount of detrite in the northern helt increasing within the 
biohermal rocks up to 95 % (P l. IX, fig. l). In the axial belt this 
quantity is about 10-15 %. 

These three groups (algae, trilobites, echinoderms) are the main 
detrite-formers in the epicontinental part of the Baltic Ordovician. 
In the northem belt they form about 75 %, and in the axial helt 
90-100% of the total arnount of detrite. 
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skeletal debris of brachiopods, bryozoans, ostracodes and mol
luscs occurs firmly over the whole area, hut 1ts content does not 
exceed 10 % (Pl. XVI). Distribution of bryozoans detrite brings out 
much more clearly differences between structural-facial helts. In the 
axial helt the first fragments of bryozoans appear not until in Crb, 
hut in the northem one already in Bu, their content sometimes ex
ceeds 60% in biohermal rocks of the latter helt. 

Sporadic finds of detrite of such groups as rugose corals, tabulate 
corals, stromatoporoids, sponges and graptolites in both helts were 
included in the varia-group. 

Only in the northern helt it was necessary to give off the inde
terminata-group, the rup.ount of such detrite being about 5-15 %. 
In the axial helt dolomitization and recrystallization are relatively 
limited and accordingly indeterminable fragments are virtually 
missing. 

Structural-facial helts reveal no significant difference in the 
amount of microdetrite (in general 4-8 %). 

The available evidence shows, that in the northern helt detrite 
was predominantly formed by mechanical, and in the axial helt by 
biological factors. 

-

Bioclastic (biomorphis) intedayers (thickness of 5-15 cm) are 
found frequently in the northern helt. These lense-like interbeds 
contain in addition to mo re or less unbroken skeletons ( 20-45 %) 
also detrite, pellets, micrite and sparite (secondary calcite). 

In the present work stromatolites and oncolites are detected for 
the first time in the Ordovician carbonate rocks of the East Baltic 
(Pl. XVIII). In the axial helt stromatolites are found in Cra-Grb 
and in the lower half of Fra, hut in the transitional area they occur 
in Bn-Grb and also in the lower halt of Fra. In the northern helt 
stromatolites have not been found so far. The morphology of stro
matolites and the composition of containing rocks show that North 
and Central East Baltic Ordovician stromatolites were formed in re
latively low-energy environments in comparison with recent ones. 
Occurrences of oncolites are associated with biohermal rocks 
(Du-Dm, Frc, Fn) in the northern helt and transitional area. 

The last chapter deals with intrastratal and bedding-surface 
structures in the studied rocks. 

The consideration of honzontal-bedded structures is limited to 
morphology, distribution and depositional environment of massive 
(above 50 cm), thick-bedded (lo-50 cm), medium-bedded (2-
-10 cm), thin-bedded (0,2-2,0 cm) and laminated (below 0,2 cm) 
rocks. In the northem helt medium-bedded structures (about 
60 %), and in the axial one thin-bedded (about 55%) are prevailing 
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(Pl. XXI, figs l, 2, 4). Laminated structures in the form of small 
intedayers (P l. XIX) are of limited 'diStribution m the studied 
area. 

In the axial helt cross-bedded structures (Pl. XX) occur only in 
the upper part of the Porkuni Stage; in the northern helt lense-like 
intedayers of the same type of structures occur at the mterval 
Dw-Fu. 

Nodular and seminodular structures (Pl. XXII, figs 1-3; Pl. 
XXIII and Pl. XXIV, figs 1-3) are next to horizontal-bedded struc
tures by their frequency. The nodular structures are mo re common 
in the south part of the northern helt and partially also in the tran
sitional area, whereas seminodular ones are more frequend in the 
axial helt. A great variety and wide distribution of nodular and 
seminodular structures m the studied area refers to their poly
genetic origin. 

Structures on bedding-surface are divided into abiogenic and 
biogenie ones. Of the former diScontinuity surfaces, ripple marks 
(PI. XX, fig. 5), mud eraeks (PI. XXII, fig. 4) and stylolites have 
been studied. From the latter main attention has been paid to 
tracks of digging and burrowing organisms. 

V arious types of discontinuity surfaces are of the largest distri
bution among abiogenic structures. The most distinct difference 
between structural-facial helts is in the number of discontinuity sur
faces. In the vertical sequence their total amount is in the northern 
helt 5-10 times as much as in the axial helt. The present work deals 
also with morphology and mineralogy of impregnations. The ob
tained results allow to support the concept of subaqual genesis dis
continuity surfaces. 

Other abiogenic bedding-surface structures, such as ripple marks 
and mud eraeks are of very limited distribution, occurring mostly 
in the Porkuni Stage in the axial helt and extending also to the 
transitional area. 

The final part of the 5th chapter 1s concerned with the study of 
structures, formed by digging and burrowing organiSms. Occurrence 
of numerous burrows m earbonates of the East Baltic Ordovician 
permits often to term these rocks as bioturbtdites. 

In conclusion, analyses of 75 various lithological features enable 
to treat rocks of the northern and axial helts as sedrments of epi
continental sea, being mostly formed at moderate and average 
depths correspondingly. Extremely slow rate of sedimentation and 
relatively great content of terrigenous material charactense the 
Post;.. Tremadocian Ordovician in the studied area. The results o b-
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tained permit a conclusion of principle importance to be made: the 
Post-Tremadocian Ordovician sedimentation took place at two 
different stages in the studied area as well as ohviously in the whole 
epicontinental part of the Baltic Ordavieian basin. Boundary bet
ween them runs in the middle part of the Keila Stage (upper part of 
the Middle Ordovician). In the fmt stage (BI-Dn) sedimentation 
took place within the time of development and stabilization of the 
main Ordavieian transgression in the conditions of extremly flat 
bottom relief of the basin. Differentiated tectonical movements 
and predominantly regressive nature of sedimentation are charac
teristic to the seeond stage (Du-Fu ) . Clearly different facial mo
dels earrespond to the two distinquished stages. 



Таблица 1 

1. Неравномерное распределение преимущественно мелкозер
нистого глауконита в доломитовом домерите. В средней час
ти поверхность перерыва без импрегнации с амфораобразной 
норкой сверления. Пришлифовка, xl. Скв. Ласнамяэ N� 13, 
глубина 11,70-11,80 м; BJbM. 

2. Разнозернистый глауконит, цементированный глинистым до
меритом. Светлые пятна - ходы илоедов, заполненные тем 
же материалом. Пришлифовка, xl. Скв. Адзе, глубина 990,60 

-990, 67 м; BJa. 
3. Мелкозернистый глауконит в слабоглинистом известняке. 

Темные пятна внизу - неясная фосфатная поверхность пере
рыва. Пришлифовка, xl. Скв. Каагвере, глубина 254,45; FJa . 

4. Неравномерно распределенный редкий разнозернистый глау
конит в известкавистом доломитовом домерите. Пришли
фовка, xl. Скв. Энгуре, глубина 1039,50-1039,58 м; BJa. 

5. Разнозернистый глауконит. Прослеживаются трещины обез
воживания. Шлиф, х10.Скв. Адзе, глубина 990,60-990,67м; 
BJa. 

6. Преимущественно мелкозернистый глауконит. Зерна кварца 
светлые. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глубина 191,33 -191,43 м; 
BJbM. 

Таблица 11 

1. Известняк слабоглинистый, микрокристаллический, содержа
ние детрита 35,8%. В средней части темные субвертикальные 
ходы зарывания. Пришлифовка, xl. Скв. Рапла, глубина 
175,30 ..:...175,40 м; CJb. 

2. Известняк сильноглинистый, скрытокристаллический, содер
жание детрита 7 ,2%. В верхней и нижней части прослеживают
ся мелкие комки. Пришлифовка, xl. Скв. Энгуре, глубина 
972,20-972,30 м; CJb. 

3. Известняк чистый, скрытокристаллический, с остатками во
дорослей Cyclocrinites, содержание детрита 3,4%. Пришлифов
ка, xl. Скв. Рапла, глубина 118,50 -118,60 м; Е. 

4. Скрытокристаллическая основная масса слабоглинистого из
вестняка. Шлиф, х20. Скв. Энгуре, глубина 893,35 м; FJc. 

5. Крупнокристаллический слабоглинистый доломит. Шлиф, 
х50, с анализатором. Скв. Рапла, глубина 190,65-190,75 м; 

вп. 
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6. Тонкокристаллический сильноглинистый доломит. Шлиф, 
х50. Скв. Охесааре, глубина 518,30 м; Вп. 

Таблица 111 

1. Известняк чистый, от скрыто- до микрокристаллического, с 
содержанием сгустков 7 ,3%. Пришлифовка, xl. Скв. Вазалем· 
ма, глубина 16,93-17,07 м; DШЗР. 

2. Известняк чистый, микрокристаллический, с содержанием 
сгустков 13,4%. Шлиф, х10.Скв. Вазалемма, глубина 15,70 м; 
DпtзР. 

3. Скопление сгустков внутри гастроподы. Шлиф, х10. Скв. Рап
ла, глубина 137,80-137,95 м; Dпtз. 

4. Скопление сгустков под панцирем трилобита. Шлиф, х10. 
Скв. Куузику, глубина 12,20-12,30 м; Dп10. 

5. Псаммитово-сгустковый материал. Шлиф, х10. Карьер Ваза
лемма, глубина 0,15 м; Dп1V. 

6. Псаммитово-сгустковый материал. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, 
глубина 877 м; Fп. 

Таблица IV 

1. Оолитовый известняк. Пришлифовка, xl. Скв. Кариярве, глу
би·на 257 ,60; FJI. 

2. Карбонатные оолиты. В нижней части прослеживаются разру
шенные оолиты и оолит е двумя ядрами (соединены два мел
ких оолита) . Светлые зерна - кварц, темные - псаммит. 
Шлиф, х10. Скв. Кариярве, глубина 257,60 м; Fп. 

3. Оолитовый известняк. В верхней части прослеживается по
верхность перерыва без импрегнации -оолитовый известняк 
перекрывается доломитовым мергелем. Пришлифовка, х 1 . 
Скв. Пилтене, глубина 934,85-935,00 м; Fп. 

4. Карбонатные оолиты с редким псаммитом. Шлиф, х20. Скв. 
Пилетене, глубина 934,85-935,00 м; Fп. 

5. Оолитовый известняк. Пришлифовка, xl. Скв. Стури, глуби
на 894,40 м; Fп. 

Таблица V 

1. Распределение гетитовых оолитов в сильноглинистом извест
няке. Пришлифовка, xl. Скв. Рапла, глубина 188,55 -
188,70 м; Вп1tзV. 
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�- Редкие гетитоные оолиты н t: реднеглинисто м известняке. 
Снетлые пнтна - ходы зарывания, заnолненные более карбо
натным материалом. Пришлифовка, xl. Скн. Лаэва, глубина 
209,70 м; l<,Jl). 

З. Контакт р<it:Щюt:тр;шенин мелких (ннизу) и t:редних (навер
ху) гетитовых оолитон, 1ш границе вонерхность nерерыва с 
гетитовой имнре1·1шцией. Пришлифонка, xl. Обн. Ягала, глу
бин<i 2,90 м; Bш.UV. 

4. Распределение гетитоных оолитов вокруг хода зарывания, за
полненного более глинистым материалом. Шлиф, х10. Скв. 
Савала, глубина 60,35- 60,45 м; CJa. 

5. Гетитовые оолиты и т.н. псевдо-оолиты (полностью или час
тично гетитизированный детрит). Шлиф, х20. Скв. Рапла, глу
бина 188,55-188,70 м; Bпi.GV. 

Таблица VI 

1. Известняк чистый, с франколитоными оолитами (чаще в 
нижней nоловине снимка) . Присутствие небольшого (менее 
5%) количества гетита и кристаллов nирита (на оолитах или 
в их ядрах) nридает оолитам темный цвет. Присутствует 
также пиритизированный (темный) детрит. Пришлифовка, 
xl. Обн. Осмуссаар, глубина 4,05 м; Cib. 

2. Редкие франколитовые оолиты в чистом детритнам (60%) 
известняке. Шлиф, х10. Скв. Раnла, глубина 180,10 м; Cib. 

3. Скопление франколитоных оолитов. Шлиф, х20. Скв. Рапла, 
глубина 180,00 м; Cib. 

4. Франколитовые оолиты. Хорошо устанавливается nриуро
ченность к ним скоплений кристаллов пирита. Шлиф, х60. 
Скв. Раnла, глубина 180,00 м; Cib. 

5. Редкие несовершенные по форме франколитовые оолиты. 
Шлиф, х20. Скв. Энгуре, глубина 941,60 м; Сп. 

Таблица VII 

1. Крупная nлоская галька (размерами 80х50мм), сложенная 
мелкозернистым nесчаником. xl. Обн. Осмуссаар, глубина 
4, 25 м; Bпi.GP. 

2. Обломочный известняк (псефитово-nсаммитовый) с редки
ми карбонатными оолитами. Вверху контакт (поверхность 
перерыва без импрегнации) с перекрывающим домеритом. 
Пришлифовка, xl. Скв. Икла, глубина 529,70 м; Fп. 
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3. Конгломератовидный прослой. Псефитово-псаммитовый ма
териал хорошо окатанный и неравномерно пиритизирован
ный. Пришлифовка, xl. Карьер Вазалемма, глубина 0,10 м; 
Dш. 

4. Псефитовый материал различного (обломки известняка че
тырех генетических типов) литологического состава. При
шлифовка, xl. Скв. Колка, глубина 663,80-663,90 м; Fп. 

5. Пиритизированная псефитовал частица среднегравийной раз
мерности (диаметром до 3 мм) . Шлиф, х20. Скв. Энгуре, 
глубина 971,70 м; CJb. 

6. Псефитовые частицы из сгусткового известняка. Темный -
псаммит, светлый - кварц. Шлиф, х10. Скв. Икла, глубина 
529,70 м; Fп. 

Таблица VIII 

1. Послойное скопление псаммитового материала (темные зер
на) и кварца (светлые зерна). Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глу
бина 871,80 м; Fп. 

2. Псаммитовый материал. Шлиф, х20. Скв. Энгуре, глубина 
871,80 м; Fп. 

3. Плоские зерна псаммита (доломитистого известкового мер
геля) в алевритистом доломитистом известняке. Шлиф, х10. 
Скв. Энгуре, глубина 877,20 м; Fп. 

4. Сгустково-псаммитовый материал (темные зерна) в алеври
товом известняке. Шлиф, х15. Скв. Энгуре, глубина 
867,65 м; Fп. 

5. Сгустково-псаммитовый материал в слабоглинистом извест
няке. Шлиф, х10. Скв. Приекуле, глубина 1351,70 м; Fп. 

6. Сгустково-псаммитовый материал в алевритовом известня
ке со знаками ряби. Шлиф, х10. Обнажение Саку, глубина 
1,70 м; DПJS. 

Таблица IX 

1. Цистоидный известняк Вазалеммаского биогермного ком
плекса (детрита 89,9%). Групповой состав детрита: цисто
идей - 85,2%, мшанки- 14,3%. Шлиф, х10. Скв. Вазалемма, 
глубина 2,00-2,08 м; DШЗV. 

2. Скрытокристаллический известняк с неравномерным содер
жанием (до 5%) детрита. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глубина 
122,10- 122,20 м; Е'Р. 
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3. Детрит органических остатков с относительно толстостен
ным (массивным) строением. Шлиф, х10. Скв. Раrша, глуби
на 172,45-172,55 м; CJc. 

4. Детрит органических остатков с относительно тонкостенным 
(хрупким) строением. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 
948,00-948,10 м; CJc. 

5. Хорошо отсортированный мелкий детрит. Шлиф, х10. Скв. 
Рапла, глубина 184,35-184,55 м; ВПI· 

6. Плохо отсортированный детрит. В ходе илоеда прослеживает
ся сЛабовыраженное серповидное расположение мелкого дет
рита и шлама. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 944,20 м; 
сп. 

ТаблицаХ 

1. Хорошо окатанный мелкий детрит. Шлиф, х10. Скв. Роокю
ла, глубина 39,27 -39,32 м; DiпO. 

2. Сравнительно хорошо окатанный детрит. Шлиф, х10. Скв. 
Рапла, глубина 164,40-164,52 м; Сп. 

3. Корродированный детрит, прослеживается также заметная 
переi<;ристаллизация детрита. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глубина 
34,55 м; Fп. 

4. В центральной части снимка сильно обработанный сверлиль
щиками обломок из панциря трилобита. Шлиф, х10. Скв. Эн
гуре, глубина 925,30-925,45 м; FJa. 

5. Ходы сверлящих организмов в обломке иглокожево. Шлиф, 
х10. Скв. Рапла, глубина 147,90 м; DJ. 

6. Ходы сверлящих организмов в обломке панциря трилобита. 
Шлиф, х20. Скв. Энгуре, глубина 996,20-996,30 м; ВПI· 

ТаблицаХ! 

1. Ходы сверлящих организмов в обломке панциря трилобита. 
Шлиф, х85. Скв. Рапла, глубина 183,60-183,70 м; ВПI· 

2. Ходы сверлящих организмов в обломке створки брахиопо
ды. Шлиф, х85. Скв. Рапла, глубина 172,45-172,55 м; CJc. 

3. Равномерно распределенный слабо пиритизированный мел
кий детрит ( 36,1%) в чистом средне- и тонковолнистослоис
том известняке. Местами прослеживается стилолитизация 
прослойков мергеля. Пришлифовка, xi. Скв. Рапла, глубина 
172,70-172,95 м; CJb. 

4. Неравномерное распределение (со скоплениями) детрита. 
Пришлифовка, xl. Скв. Рапла, глубина 128,50 - 128,60 м; 
Dпtз. 
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5. Неравномерное распределение сильно пиритизированного 
детрита (содержание - 32,6%) в среднеглинистом неясно 
полукомковатом известняке. Приumифовка, xl. Скв. Энгуре. 
глубина 944,50-944,60 м; Сп. 

6. Послойное накопление детрита. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глу
бина 159,40 -159,65 м; Сп. 

ТабшщаХП 

1. Концентрическое расположение детрита в ходе зарывания с 
кальцитоным ядром. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глубина 
184, 35-184,55 м; ВПI· 

2. Концентрическое расположение детрита в ходе зарывания с 
кальцитоным ядром. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 935,50 

-935,60 м; Dп. 
3. Концентрическое расположение детрита в ходе зарьmания. 

Шлиф, х10. Скв. Рапла, глубина 153,20 м; СПI· 
4. Неориентированное расположение детрита. Шлиф, х10. Скв. 

Энгуре, глубина 939,80 м; Сп. 
5. Субгоризонтальное расположение удлиненной формы облом

ков. Шлиф, х10. Скв. Охесааре, глубина 484,40 м; Сп. 
6. Субгоризонтальное расположение удлиненной формы облом

ков организмов. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 908,40 -
-908,50 м; F1c. 

Таблица ХПI 

1. Известняк с микритизированным детритом. Пришлифовка, 
xl. Скв. йыгева, глубина 83,55-83,65 м; FпV. 

2. Микритизированный детрит иглокожих и мшанок. Шлиф, 
х20. Скв. йыгева, глубина 83,55-83,65 м; FпV. 

3. Микритизированный детрит. Справа - мшанка, слева-мол
люск. Шлиф, х130. Обн. Саку, глубина 1,30 м; DпiS. 

4. Микритизация трипобитового фрагмента. Шлиф, х130. Скв. 
Рапла, глубина 184,35-184,55 м; BIII· 

5. Пиритизация трипобитового фрагмента. Шлиф, х130. Скв. 
Энгуре, глубина 945,90 м; Сп. 

6. Пиритизация трипобитового фрагмента. Шлиф, х130. Скв. 
Рапла, глубина 188,00- 188,18 м; BIII· 

ТаблицаХIV 

1. Гетитизированные обломки иглокожих и трипобита ( спра
ва). Шлиф, х75. Скв. Рапла, глубина 181,25 м; С1а. 

2. Гетитизация трипобитового фрагмента. Шлиф, х130. Скв. Эн
гуре, глубина 939,50 м; СП!· 
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3. Гетити:шронанные обломки иглокожих. Шлиф, х75. Скв. Рап
ла, глубина 189,15- 189,30 м; Вн. 

4. Окремнение членика иглокожево. Шлиф, х50. Скв. Раnла, 
глубина 137,80-137,95 м; Dн/3. 

5. Глауконити:шцин трилобитоно1·о фрщ·мента. Шлиф, х130. 
Скн. Ра п ла, глубина 185,55- 185,68 м; Вш. 

6. Зщюлш•шшн •·лауконитом микрuгuстронода, створкu также 
r·лауконити:шронюшшi. Шлиф, х125. Скв. Рапла, глубина 
190,65- 190,75 м; Вн. 

Таблица XV 
1. Детрит водорослей рода Cyc/ocrinites. Шлиф, х7. Скв. Рапла, 

глубина 118,50 - 118,60 м; Е'Р. 
2. Детрит водорослей рода Vermipore//a. Шлиф, х7. Скв. Рапла, 

глубина 115,00- 115,15 м; Е'Р. 
3. Детрит водорослей рода Dasypore//a. Шлиф, х7. Скв. Рапла, 

глубина 64,85 м; FicM. 
4. Крупные обломки водорослей рода So/enopora. Пришлифов

ка, xl. Обн. Саку, глубина 1,05 м; DiпS. 
5. Чистый известняк с мелким водорослевым детритом. Коли

чество детрита 32,6%. Остатки водорослей составляют 81,8% 
из общего количества детрита. Шлиф, х10. Скв. Рапла, глуби
на 86,75-86,85 м; Fib. 

6. Скопление трипобитового детрита. Количество детрита 
64,2%, из него фрагменты трилобитов составляют 77 ,0%. 
Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 898,0 м; F1c. 

ТаблицаХVI 

1. Скопление брахиоподового детрита. Количество фрагментов 
брахиопод 36,4% общего количества детрита. Шлиф, х10. 
Скв. Рапла, глубина 127,50 м; Dп. 

2. Скопление остракодового детрита. Количество остатков ост
ракод по шлифу в целом составляет 7%. Шлиф, х10. Скв. Эн
гуре, глубина 991,40-991,50 м; BIII· 

3. Скопление детрита моллюсков. Количество их остатков со
ставляет 48,0% общего количества детрита. Шлиф, х10. Скв. 
Рапла, глубина 131,00-131,15 м; Dп. 

4. Небольшое скопление кремневых спикул губок рода Pyrito

nema. Шлиф, х7. Скв. Рапла, глубина 150,65 м; СПI· 
5. Небольшое скопление детрита ругоз. Шлиф, х7. Скв. Рапла, 

глубина 41,0 м; F1cA. 
6. Скопление шламового материала. Количество шлама доходит 

до 22%. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 922,85-923,00 м; 
F1aS. 
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Таблица XVII 

1. В централ ьной части "йыхвилита" прослеживается структура, 
напоминающая губковую. Светлое наверху - окремненный 
фрагмент иглокожево. Пришлифовка, xl. Скв. Рапла, глуби
на 144,0 м; Dп. 

2. В н ижней части "йыхвилита" прослеживается структура, на
нuминающая губковую. Пришлифонка, xl. Обнажение в г. 
Кейла, глубина 0,85 м; Dп. 

3. Скопление цельнораковинного (преимущественно брахиопо
ды) материала и детрита (биоморфный прослой). Пришли
фовка, xl. Скв. Роокюла, глубина 40,25-40,32 м; DпJO. 

4. Скопление цельнораковинного (преимущественно брахиопо
ды) материала и детрита (биоморфный прослой). Пришли
фовка, xl. Скв. Куузику, глубина 14,13-14,20 м; DпJO. 

5. Скопление более или менее целых остатков брахиопод, три
лобитов, гастропод и мшанок. Во мшанке прослеживаются 
крупные ходы сверления. Пришлифовка, xl. Скв. Роокюла, 
глубина 42,05- 42,15 м; Dп. 

6. Скопление иглокожих рода Echinosphaerites. Пришлифовка, 
xl. Скв. Дзербене, глубина 856,70 м; СПI· 

Таблица XVIII 

1. Строматолитовая прослойка. Пришлифовка, xl. Скв. Каагве
ре, глубина 246,10 м; F1a. 

2. Известняк со стромато.тiитами. Пришлифовка, xl. Скв. Энгу
ре, глубина 923,50-923,60 м; F1a. 

3. Прерьmистая строматолитовая корка на выступе поверхнос
ти перерыва в красноцветном среднеглинистом известняке. 
Пришлифовка, xl. Скв. Лаэва, глубина 294,0 м; BIII· 

4. Небольшой фрагмент стрематслита на выступе поверхности 
перерыва. Пришлифовка, xl. Скв. Каагвере, глубина 
332,20 м; BIII· 

Таблица XIX 

1. Горизонтально микрослойчатый сгустково-псаммитовый из
вестняк. Пришлифовка, xl. Скв. Энгуре, глубина 867,65 м; 
Fп. 

2. Сгустково-псаммитовый известняк с иененой горизонтальной 
микрослойчатостью, которая часто разрушена зарьшающими 
организмами. Пришлифовка, xl. Скв. Энгуре, глубина 
876,30 - 876,40 м; Fп. 
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3. Горизонтальная микро�::лойчатость, обуслош1сннuн главным 
образом различиями в диаметре зерен (псuммит, зерна квар
ца, сгустки) слагающих известняк. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, 
глубина 871,00 м; Fп. 

4. Горизонтальная микрослойчатость, обусловленная различия
ми в гранулометрии частиц, слагающих известняк. Шлиф, 
х10. Скв. Охесааре, глубина 448,85 м; Fп. 

5. Горизонтальная микрослойчатость. Белые пятна- ходы ило
едов. Пришлифовка, xl. Скв. Куузику, глубина 14,30 м; 
D111o. 

6. Горизонтальная микрослойчатость сильно разрушенная зары
вающими организмами. Пришлифовка, xl. Скв. Роокюла, 
глубина 38,78-38,81 м; DпJO. 

Таблица ХХ 

1. Волнистая горизонтальная микрослойчатость. Шлиф, х10. 
Скв. Рапла, глубина 37,95 м; FJcA. 

2. Косая микрослойчатость, переходящая в горизонтальную. 
Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 881,40 м; Fп. 

3. Косая слабоволнистая микрослойчатость. Шлиф, х10. Скв. 
Энгуре, глубина 869,20 м; Fп. 

4. Косо-волнистая микрослойчатость, подчеркнутая темными 
пленками мергеля. Пришлифовка, xl. Скв. Адзе, глубина 
828,50 м; Fп. 

5. Косая микрослойчатость. Верхняя поверхность снимка-по-
верхность ряби. Пришлифовка, xl. Обн. Саку, глубина 
1,70 м; DпJS. 

6. Тонкослоистое чередование зернистого известняка и мерг� 
ля. В известняке (в левой стороне) прослеживается косая 
микрослойчатость. Пришлифовка, xl. Скв. Адзе, глубина 
828,50 м; Fп. 

Таблица XXI 

1. Средне- и тонкослоистое чередование известняка и мергелн. 
Пришлифовка, xl. Скв. Стури, глубина 1033,65 - 1033,75 м; 
сп. 

2. Неясная тонко- и среднеслоистая волнистая текстура в слабо
глинистом известняке. Наиболее широко распространенная 
текстура в северной зоне. Пришлифовка, xl. Скв. Вазалемма 
N2 792, глубина 5,60-5,70 м; Dп/ЗS. 

3. Микрослоеватая глина. Текстура обусловлена сплюснутыми 
горизонтальными ходами зарьmания. Пришлифовка, xl. Скв. 
Адзе, глубина 976,20 м; BJ. 
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4. В верхней части прослеживается микрослоистое чередование 
известняка и мергеля. Нижняя часть - мелкодетритный тон
кослоистый известняк. Пришлифовка, xl. Скв. Вазалемма 
N!! 36, глубина 3,75-3,83 м; Dшзv. 

Таблица XXII 

1. Сравнительно ясная линзовидно-комковатая текстура. При
шлифовка, xl. Скв. Йыгева, глубина 97,60-97,70 м; F1c. 

2. Ясная линзовидно-комковатая текстура. Пришлифовка, xl . 
Скв. Йыгева, глубина 100,45-100,55 м; FJc. 

3. Почти округлые комки слабоглинистого известняка (с неяс
ными очертаниями) в известковом мергеле. Скв. Йыгева, 
глубина 89,80 -89,90 м; FJc. 

4. Неполные, частично радиально расходящиеся трещины усы
хания. Нижняя поверхность слоя , xi. Скв. Стури, глубина 
940,30 м; Fп. 

Таблица XXIII 

1. Ясная полукомковатая текстура в скрытокристаллическом 
известняке. Пришлифовка, xl. Скв. Стури, глубина 971,00-

-971,10 м; FJc. 
2. Полукомковатая текстура, обусловленная вертикальными и 

субвертикальными ходами зарывания. Пришлифовка, х0,8. 
Скв. Адзе, глубина 945,60 м; Вп. 

3. Нечеткал мелкая линзовидно-полукомковатая rекстура. При
шлифовка, xl. Скв. Адзе, глубина 907,90 м; CJc. 

4. Нечеткал полукомковатая текстура. Пришлифовка, xl. Скв. 
Энгуре, глубина 944,20 м; Сп. 

Таблица XXIV 

1. Относительно четкая полукомковатая текстура с отдельными 
ясными комками. Пришлифовка, xi. Скв. Энгуре, глубина 
995,30-995,40 м; BIII· 

2. Нечеткал полукомковатая текстура в сильноглинистом из
вестняке. Пришлифовка, xi. Скв. Стури, глубина 1040,18 -

-1040,25 м; CJc. 
3. Четкая полукомковатая текстура в чистом скрытокристалли

ческом известняке. Пришлифовка, xi. Скв. Стури, глубина 
963,10 -963,20 м; FJc. 

4. Трещины синерезиса. Шлиф, х10. Скв. Энгуре, глубина 
922,20 м; F1aS. 
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Замеченные 

. ---------

опечатки 

Страница Строка Напечатано 
---- -- -- ---

12 9 сверху ты:равереская 
12 12 сверху рэаская 
12 1 снизу паэньская 
14 12 сверху Вшь 
14 2 снизу ВшРV 
15 1 снизу хуниебергский 

18 17 сверху аргидлитов 
46 4сверху о боадают 
46 5 сверху рационально-лу-

ЧИСТЫМ 

49 6 сверху B11Pv 
106 14снизу пока не уставов-

лены 
120 14 снизу прерывистан и 

HeJICНaJI 

146 19 сверху karogeeni 
150 21 сверху (Ьiomorphis) 
164 25 сверху east baltlc 

На стр. 10 переставлены З и 5 строки снизу. 

Должно быть 

тыревереская 
рёаская 
пазкваекая 
Вшr 
ВшР u 
хуниебергский 
В1а 
аргиллитов 
обладают 
радиально-лучис-
тым 

Bшt!V 
пока установле-
ны 
прерывистые и 
нея:сные 
kerogeem 
(Ьiomorphic) 
EastBaltic 

На стр. 44 первставлены 23 и 24 строки сверху. 
На стр. 59 в объяснении к рис. 8 пропущено: 2 - первходная по
лоса (скважины Лаэва, Ныва, Каагвере, 25 анализов). 
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