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Введение

Позднеордовикский биотический кризис был 
вторым в фанерозое по своим масштабам после 
пермо-триасового. Большинство исследователей 
рассматривало и продолжает считать этот кризис 
целиком, как результат великого хирнантского 
оледенения. Это объясняется тем, что палеонтоло
ги основное внимание обращали на динамику из
менений разнообразия морских организмов в мо
мент кризиса и после него, а также на 
сопровождавшие его биосферные события. Внима
ние же палеоклиматологов и геологов было на
правлено на поиск причин оледенения. Поскольку 
в ордовике предполагается очень высокое содер
жание С 0 2 в атмосфере, оледенение нельзя тради
ционно объяснить снижением парникового эффек
та. В настоящ ее время накопились новые 
палеонтологические, геологические и геохимичес
кие данные, которые детализируют историю оле
денений, динамику стабильных изотопов и изме
нения разнообразия биоты. Их обзор показывает, 
что хирнантское оледенение было наиболее зна
чительным, но не единственным событием в тече
ние раннепалеозойского ледникового периода, и 
это позволяет несколько иначе взглянуть на дина
мику климатических и биотических событий и их 
природу.

Геологический фон раннепалеозойских 
биотических событий

Палеогеография. В позднем ордовике, судя по 
многочисленным палеогеографическим реконст
рукциям, которые подтверждены палеомагнитны- 
ми, тектоническими и палеоклиматическими дан
ными, на Земле существовали четыре континента: 
Лаврентия (Северная Америка), Восточная Евро
па (Балтия), Сибирь и огромная Гондвана, вклю
чавшая все остальные древние континенты 
[Golonkaetal., 1994; Dalziel, 1997; Smith, Pickering, 
2003; Scotese, 2000, Kheraskova et al., 2003] и др. 
В деталях перечисленные реконструкции отлича

ются друг от друга, но в главном они довольно 
близки между собой. Согласно этим реконструк
циям, западная часть Гондваны, включавшая Аф
рику и Южную Америку (“Западная Гондвана”), 
находилась в высоких и средних широтах Южно
го полушария, а современная северная Африка -  в 
районе Южного полюса. Восточная Гондвана (Ин
дия, Антарктида, Австралия, микроконтиненты 
современной восточной и южной Азии) распола
галась в низких широтах по обе стороны от эква
тора (рис. 1). Океаны Япетус и Палеоазиатский 
(Палеотетис) отделяли Гондвану от Лаврентии, 
Балтии и Сибири. Три последних континента об
разовывали сравнительно тесно расположенную 
группу, частично обрамленную зонами субдукции 
и вулканическими дугами. Зоны субдукции, вулка
нические дуги и ряд микроконтинентов, включая 
кандомские, казахские, монгольские и китайские, 
окаймляли северо-западный край Гондваны, а так
же располагались в пределах Палеоазиатского оке
ана [Kheraskova et al., 2003]. Огромный океан Пан- 
талас, представлявший океаническое полушарие 
Земли, омывал перечисленные континенты, состав
лявшие континентальное полушарие. Последнее 
было, по-видимому, окаймлено зонами субдукции, 
которые отделяли его от Панталасса.

Поздний ордовик характеризовался в целом 
достаточно высоким уровнем моря [Кунин, 1983; 
Сеславинский, 1995; Walliser, 1995] и др. Времен
ное его снижение происходило лишь во время оле
денений. В доледниковый и межледниковые интер
валы в пределах платформ существовали 
обширные шельфовые и внутренние эпиконтинен- 
тальные моря и проливы, покрывавшие в карадо- 
ке до 30-40% площади континентов. Это соответ
ствует приблизительно стоянию уровня моря на 
150-200 м выше современного.

Тектонические события и магматизм. В течение 
ордовика Япетус постепенно сужался, а в середине и 
конце ордовика произошла раннекаледонская такон- 
ская коллизия Лаврентии с вулканической дугой, 
которая располагалась к юго-востоку от нее в преде
лах Япетуса. Раннекаледонская фаза складчатости 
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проявилась также на северной (ныне юго-запад
ной) активной окраине Сибири и на ряде микро
континентов будущего Казахстана. Окончатель
ное замыкание европейской ветви Япетуса 
произошло существенно позднее, в середине и кон
це силура, в результате главной позднекаледонс
кой арденской коллизии Лаврентии и Балтии. 
Коллизия сопровождалась весьма интенсивной 
складчатостью и горообразованием. Достаточно 
ярко арденская фаза тектогенеза проявилась, кро
ме того, на микроконтинентах Казахстана и Мон
голии, на севере и юго-востоке будущего Китая, на 
востоке Австралии.

Каледонский тектогенез сопровождался очень 
интенсивным известково-щелочным вулканизмом 
островных дуг и краевых вулканических поясов, 
максимум которого приходился на карадокский и 
ашгиллский века [Хайн, Сеславинский, 1994]. Сле
дами этих эксплозивных извержений являются 
многочисленные прослои пеплов в карадокских и 
ашгиллских отложениях Лаврентии, Балтии, Ки
тая и Аргентины [Huff et al., 1992,1996; Su, 2004; 
Barnes, 2004]. Каледонский тектогенез сопровож
дался также усилением процессов метаморфизма 
и гранитообразования, а мантийный вулканизм, 
судя по сокращению количества позднеордовикс- 
ких-раннесилурийских офиолитов, несколько ос
лабел [Хайн, Сеславинский, 1994].

Раннепалеозойский ледниковый период

Великое оледенение в конце ашгилла (хирнан- 
тии) было максимальным, но не единственным 
оледенением в раннем палеозое. Очевидно, оледе
нение началось в среднем карадоке, а достоверно 
установлены следы оледенений в позднем лландо- 
вери и раннем венлоке. Таким образом, леднико
вые события повторялись в течение 18 или даже 25 
млн лет. Поэтому этот интервал с полным основа
нием можно именовать раннепалеозойским ледни
ковым периодом. В отличие от других фанерозой- 
ских и многих протерозойских оледенений 
ордовикские и силурийские оледенения были дос
товерно установлены и изучены сравнительно не
давно, три-четыре десятилетия назад. Хотя ука
зания на раннепалеозойские ледниковые 
отложения неоднократно появлялись в печати в 
XIX в. и первой половине XX в., позже все они не 
подтвердились, за исключением тиллитов Пакху- 
ис свиты Столовой горы, которые условно были 
отнесены первоначально к силуру и рассматрива
лись как локальные образования [Дю Тойт, 1957]. 
Первое краткое сообщение о широком распрост
ранении силурийских ледниковых отложениях в 
северной Аргентине и Боливии появилось в сере
дине XX в. и прошло практически незамеченным.

В начале 60-х годов на основании биогеографи- 
ческого изучения фауны ордовика было намечено 
вероятное местонахождение полярной области и 
шапок в западной Африке [Spjeldnaes, 1961]. Пред
сказание это вскоре было подтверждено геологи
ческими съемками и многочисленными описания
ми позднеордовикских ледниковых отложений 
французскими геологами в Сахаре. Результаты 
этих исследований были суммированы в сводных 
работах [Beufetal., 1971; Deynoux, Trompette, 1981]. 
Палеомагнитные данные подтвердили высокоши
ротное расположение ледников [Runcorn, 1959; 
Morel, Irving, 1978] и др. В настоящее время следы 
позднеордовикских оледенений обнаружены и изу
чены во многих регионах мира. Этим оледенениям 
и связанным с ними событиям посвящено множе
ство публикаций. В меньшей степени изучены си
лурийские оледенения. В данной работе основное 
внимание уделено хирнантскому оледенению, по
скольку именно к нему приурочен главный биоти
ческий кризис раннего палеозоя.

Распространение ледниковых отложений. Наи
более широкое развитие верхнеордовикские лед
никовые отложения имеют в Северной Африке (см. 
рис. 1), где они прослежены на огромной террито
рии от Марокко на севере до Нигерии на юге 
[Konate et al., 2003] и от Мавритании на западе 
[Deynoux, Trompette, 1981] до Ливии на востоке 
[Moreau et al., 2004]. В пределах этого огромного 
региона (3000x5500 км) ледниковые отложения 
выполняют синеклизу Таудени, обрамляют скло
ны поднятий Ахаггар, Аир, Тибести и частично 
распространяются в Ливийские впадины [Biju- 
Duval et al., 1981; Hambrey, Harland, 1981; Moreau 
et al., 2004], Чад и северо-восточный Судан [Semtner, 
Klitzsch, 1994]. Восточнее верхнеордовикские лед
никовые отложения обнаружены в Египте, изуче
ны на западе Аравии [Vaslet, 1990] и в Турции 
[Monod et al., 2003]. Отмечены они также в Иорда
нии и на Синае [Armstrong et al., 2003], и, по-види
мому, присутствуют в Эфиопии [Saxena, Assefa, 
1983]. В 70-80-ые годы XX в. было установлено, что 
на юге Африки ледниковые отложения серии Сто
ловой горы, известные с начала века, тоже имеют 
позднеордовкский возраст [Sohnge, 1984].

Целый ряд местонахождений ледниковых отло
жений был установлен в пределах кадомских (вен- 
дско-раннекембрийских) массивов (микроконти
нентов) Ю жной и Ц ентральной Европы 
[Linnemann et al., 2004] -  Иберия (Испания, Пор
тугалия), Арморика (Нормандия), Саксо-Тюрин- 
гия (Германия), Тепла-Баррандия (Чехия), Сар
диния [Ghienne et al., 2000]. Предполагается, что в 
ордовике все эти микроконтиненты располагались 
на перигондванском шельфе Северной Африки. 
Раннепалеозойские ледниковые отложения отме-



Рис. 1. Расположение континентов и климатическая зональность в позднем ордовике [Атлас..., 1968; Корень, Попов, 1996; Кузнецов, 2000; Региональ
ная...., 1960; Ронов и др., 1984; Douglas, 1972; Hambrey et al, 1981; Scotese, 2000; Zhang et al., 2000] и др.

1-3 -  отложения: 1 -  ледниковые, 2 -  ледниковые и мариногляциальные, 3 -  морские, мариногляциальные и ледовые; 4 -  направления движения ледников; 5 -  
гляциодислокации; 6 -  ископаемые троги; 7 -  черные сланцы; 8 -  карбонатные платформы; 9 -  рифы; 10 -  красноцветы; 11 -  доломитовые пачки; 12 -  гипсы и 
ангидриты; 13 -  соли; 14 -  тепловодная брахиоподовая фауна; 15 -  хирнантиевая фауна; 16 -  обедненная хирнантиевая фауна; 17 -  контуры континентов: СЛ -  
Лаврентия (Северная Америка), Сб -  Сибирь, Ев -  Восточная Европа (Балтия), Кз -  Казахстан, Лвл -  Авалония, Гондвана (Ан -  Антарктида, Аф -  Африка, ЮА -  
Южная Америка, Иб -  Иберия, Ам -  Армория, Т -  Тюрингия; Б -  Богемия, Тр -  Турция, Ар -  Аравия, СК -  Северный Китай, ЮК -  Южный Китай, Ин -  Индия, Ав 
-  Австралия); 18 -  современные контуры континентов и микроконтинентов; 19 -  молодые горные сооружения; 20-22 -  границы климатических поясов: 20 -  
ледникового и холодного, 21 -  холодного и умеренного, 22 -  умеренного и теплого; 23-26 -  климатические пояса: 23 -  ледниковый (Л), 24 -  холодный (X), 25 -  
умеренный (У), 26 -  теплый (Т); 27 -  Мировой океан



чены также на востоке Северной Америки 
[Hambrey et al., 1981], на Ньюфаундленде и в Но
вой Шотландии, то есть в пределах предполагае
мого ордовикского микроконтинента Авалония.

Широким распространением ледниковые отло- 
жения конца ордовика и нижнего силура пользу
ются в Южной Америке [Hambrey et al., 1981; 
Crowell, 1999 и др.]. Они широко развиты во впа
динах Амазонской, Паранаиба и Парана, в восточ
ной краевой зоне и предгорьях Анд [Crowell, 1999, 
Diaz-Martinez et al., 2003] и др.

Свидетельства, возраст и палеогеография оле
денений. В пределах Западной и Северной Афри
ки, на Аравийском полуострове преобладал комп
лекс континентальных ледниковых отложений, в 
котором наряду с набором типичных тиллитов 
широко развиты флювиогляциальные, озерно
ледниковые, перигляциальные и эоловые отложе
ния. Их ледниковый генезис надежно устанавли
вается по обильным следам ледниковой абразии 
(полированное, штрихованное и изборожденное 
ложе, “бараньи лбы”, гляциодислокации, ископа
емые троги, граненые и штрихованные камни), по 
наличию эрратических обломков, дропстоунов, 
озов, ископаемых котлов, полигональных грунтов, 
клиньев, пинго и других текстурных признаков. 
Характерны также ассоциирующиеся с ними фации. 
О покровном характере оледенений свидетельству
ет их широкое территориальное распространение и 
приуроченность к одному стратиграфическому ин
тервалу [Deynoux,Trompette, 1981; Deynoux, 1985]. 
Фациальные и текстурные признаки указывают 
на веерообразное, центробежное движение ледни
ков из внутренних районов Западной и Северной 
Африки, а также Аравии к окраинам Западной Гон- 
дваны [Deynoux, Ghienne, 2004; Vaslet, 1990]. По 
периферии ледниковой области -  в Марокко, на 
севере Алжира, в Ливии, Турции и на востоке Ара
вии -  континентальные ледниковые отложения 
переслаиваются с мариногляциальными [Monod 
et al., 2003; Moreau et al, 2004] и постепенно почти 
целиком замещаются ими (см. рис.1). На европей
ских кондомских микроконтинентах, примыкав
ших к Северной Африке, преобладают мариног- 
ляциальные отложения [Hamoumi etal., 1981; Dore, 
1981; Robardet, 1981; Fortuin, 1984; Brenchley et al., 
1991; Linnemann et al., 2004]. Для них характерны 
типичные диамиктовые структуры и текстуры, 
рассеянные эрратические и штрихованные камни 
в тонкослоистых фациях -  дропстоуны (следы ай- 
сбергового разноса), переслаивание с морскими 
отложениями, содержащими фаунистические ос
татки. Характерна выдержанность стратиграфи
ческого положения этих отложений на большой 
территории. По минералогическим и геохимичес
ким признакам, U /Pb возрасту обломочных цир

конов для некоторых из этих отложений устанав
ливаются североафриканские источники сноса 
[Linnemann et al., 2004].

На востоке Северной Америки в пределах час
ти микроконтинента Авалония тоже преоблада
ют нижнепалеозойские мариногляциальные отло
жения. В пределах Новой Шотландии известна 
пачка тиллитов вблизи кровли свиты Галифакс. 
Они представляют слоистые галечные сланцы, 
метаморфизованные в зеленосланцевой фации. 
Мариногляциальное их происхождение подтвер
ждается характерной структурой, находками эр
ратических, граненых и штрихованных камней и 
дропстоунов, значительной протяженностью пач
ки по площади (>150 х 50 км). Вышележащая сви
та Уайт-Рок содержит некоторое количество кара- 
докской или, возможно, более молодой фауны 
[Schenk, Lane, 1981], поэтому вероятен их поздне
ордовикский возраст. Более уверенно карадокский 
возраст устанавливается для мариногляциальных 
отложений Гандер-Бей северо-восточного Ньюфа
ундленда, которые непосредственно перекрывают
ся граптолитовыми сланцами [Harland, 1981].

На юге Африки в серии Столовой Горы извест
ны два ледниковых горизонта в свите Пакхуис. 
Ледниковая природа этих отложений подтверж
дается наличием штрихованных и граненых кам
ней, ледниковым ложем, гляциодислокациями, 
морозобойными клиньями и полигональными 
грунтами [Rust, 1981] и др. Их возраст устанавлива
ется как поздний ордовик, поскольку в отложениях 
покрывающих тиллиты, найдена фауна, характер
ная для хирнантия. В отложениях подстилающих 
свиту Пакхуис, был обнаружен более древний тил- 
лит Хангклин, возраст которого по редкой фауне 
и косвенно по скорости осадконакопления оцени
вается как карадокский [Sohnge, 1984].

В Южной Америке, в Амазонской впадине из
вестен сложный комплекс нижнепалеозойских от
ложений мощностью более 900 м, содержащий лед
никовые пачки. В прибортовых частях впадины 
они представлены континентальными леднико
выми и аллювиальными фациями, которые в цен
тре впадины сменяются мариногляциальными. 
Континентальные ледниковые отложения содер
жат крупные эрратические валуны пород фунда
мента, а мариногляциальные -  дропстоуны. В раз
резе впадины устанавливаются по меньшей мере 
четыре ледниковых цикла. Первоначально все эти 
отложения были отнесены к лландовери [Grahn, 
Caputo, 1992]. Сейчас, когда фауна раннего ллан
довери, в том числе граптолиты, обнаружены в се
редине этого разреза, стало ясно, что большая ниж
няя часть отложений относится к ордовику, скорее 
всего к верхнему [Rocha-Campos, 1981]. Вышеле
жащие части разреза, тоже содержащие пачки тил-



литов, естественно принадлежат нижнему силуру. 
Сходная картина наблюдается в предгорьях Анд, 
где нижнепалеозойские ледниковые отложения 
протягиваются почти непрерывным поясом от 
Эквадора до Аргентины. Долгое время они отно
сились к нижнему силуру, но сейчас, непосред
ственно над тиллитами формации Дон Браулио в 
Аргентине, были обнаруж ены брахиоподы 
Hirnanttia sagittifera и дальманеллиды, а немного 
выше -  граптолиты верхней зоны хирнантия 
Normalograptus persculptus [Marshall et al., 1997]. 
Это указывает на ашгильский возраст оледенения. 
Тиллиты, вскрытые бурением в бассейне Парана, 
видимо, тоже принадлежат верхнему ордовику.

В юго-западной Боливии и прилежащих райо
нах Перу и Аргентины на большой территории 
распространена мариногляциальная свита Канка- 
нири (Cancaniri), ранее известная как свита или 
тиллиты Запла [Crowell et al., 1981]. Она несоглас
но налегает на ордовикские отложения, на юге -  на 
тремадокские, а на севере -  на карадокские. Мощ
ность свиты колеблется от 21 до 1400 м. Иногда 
она целиком, иногда частично сложена массивны
ми, слоистыми или градационнослоистыми тил
литами, содержащими эрратические и штрихован
ные камни до 150 см в поперечнике. Многие из 
этих валунов были принесены с юга, востока или 
запада. В свите обнаружены средне- и поздне- 
лландоверийские, а также ранневенлокские хити- 
нозоа и акритархи. Покрывают свиту Канканири 
фаунистически охарактеризованные отложения 
лудловского возраста.

Динамика позднеордовикских оледенений. В клас
сической области своего развития, в Северной и 
Западной Африке, нижнепалеозойские леднико
вые отложения датируются поздним ашгиллом 
или, точнее, хирнантием. В наиболее полных раз
резах бассейна Мурзак (Ливия), которые харак
теризуют северную проксимальную область оле
денения, выделяются пять ледниковых событий 
[Moreau et al., 2004]. Находки хитинозоа позволя
ют датировать первые два сближенных леднико
вых события началом хирнантия. Затем фиксиру
ется значительный межледниковый эпизод, 
сменяющийся третьим умеренным наступлением 
ледников. За ним последовала четвертая главная 
ледниковая фаза, отложения которой распростра
нены, по-видимому, по всей северной Гондване. 
Отступление ледников этой фазы неоднократно 
прерывалось осцилляциями. Последнее, пятое на
ступление ледников было наименьшим и ограни
чивалось современной параллелью 25°. В преде
лах бассейна Мурзак оледенение закончилось 
незадолго до конца хирнантия, постледниковые 
отложения которого были перекрыты черными 
граптолитовыми сланцами раннего лландовери.

Таким образом, в Северной Африке оледенение 
состояло как минимум из пяти ледниковых цик
лов и продолжалось почти весь хирнантский век, 
длительность которого приблизительно оценива
ется сейчас в 2 млн лет [Gradstein et al, 2004]. В 
ледниковых разрезах хирнантия в юго-восточной 
Турции устанавливаются четыре ледниковых цик
ла [Monod et al., 2003], а в Аравии -  три [Vaslet, 
1990]. Неодинаковое число ледниковых циклов в 
разных частях одного региона явно связано с раз
личной полнотой разрезов, поэтому логично счи
тать, что в Северной Африке и в примыкавших к 
ней районах их было не менее пяти. Если предпо
ложить, что ледниковые циклы хирнантия, уста
новленные в Африке, соответствуют главным цик
лам Миланковича в 100 тысяч лет, существование 
которых в позднеордовикское-раннесилурийское 
время подтверждается изучением ритмичной слоис
тости в солях Западной Австралии [Williams, 1991], 
то суммарная длительность оледенения составляла 
никак не менее 0,5 млн лет. В публикациях приводи
лись сходные оценки от 0,5 до 1 млн лет [Brenchley et 
al., 1994]. Наименьшая оценка длительности оледе
нения -  0,2 млн лет основана, по-видимому, на не
полных разрезах, в которых фиксируются лишь два 
ледниковых цикла [Sutcliffe et al., 2000].

В тех случаях, когда имеются достаточные фау- 
нистические данные, хирнантский возраст уста
навливается и для мариногляциальных отложений 
европейских микроконтинентов -  Центральная 
Португалия [Brenchley et al., 1991]; Тюрингия 
[Linnemann et al., 2004]; северо-западная Испания 
[Robardet, 1981]. В других случаях, когда фаунис- 
тических данных недостаточно, они не противоре
чат хирнантскому возрасту оледенения.

Широко распространены представления о двух 
ледниковых циклах в хирнантии. Они базируют
ся на том, что в разрезах позднего ордовика наи
более ярко выражены две регрессии и два изотоп
ных максимума 513С. Эти события трактуются как 
гляциоэвстатическое и геохимическое отражение 
двух оледенений [Brenchley et al., 1994; Marshall et 
al., 1997; Wang et al., 1997; Harris et al., 2004] и др. 
Однако в результате новых более детальных иссле^ 
дований устанавлены четыре изотопных экскурса 
513С и 5180  в Балтийском регионе, которые тракту
ются как отражение четырех ледниковых событий 
[Kaljo et al., 2003]. Эти представления лучше согла
суются с кривыми колебания уровня моря на вос
токе Канады (о-в Антикости). При изучении раз
резов ашгиллских мелководных рифовых комплек
сов этого региона устанавливаются три регрессии, 
прерывавшие их рост [Copper, 2001]. С первой, не
посредственно предшествующей хирнантию (при
близительно конец зоны pacificus), связано выми
рание рифов ричмондского типа. Вторая регрессия 
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и вымирание рифов относятся к концу граптоли- 
товой подзоны Normalograptus extraordinarius. 
Третья регрессия, сопровождавшаяся наиболее 
сильным вымиранием рифов, приурочена к кон
цу граптолитовой зоны N orm alograptus 
persculptus. Другие исследования показали, что в 
позднем ашгилле здесь произошло пять [Long,
1993] или даже более регрессий, которые могут 
быть связаны с отдельными эпизодами оледене
ний [Zhang, Barnes, 2002]. В последней из упомя
нутых работ, основанной на детальном изучении 
конодонтовых биофаций, устанавливаются две 
крупные хирнантские регрессии с амплитудами 
около 30 м, которые прерывались несколькими 
трансгрессиями с меньшими амплитудами (от 10 
до 20 м). Можно предполагать, что меньшие из 
колебаний уровня моря соответствуют леднико
вым событиям небольшого масштаба, например, 
расширениям или сокращениям ледниковых по
кровов, хотя нельзя исключить, конечно, что они 
связаны с тектоническими колебаниями в сосед
ней зоне активной каледонской складчатости.

По характеру фациальных изменений на карбо
натных платформах района Осло гляциоэвстати- 
ческое снижение уровня моря в хирнантии оцени
вается значительно большими цифрами -  50-100 м 
[Brenchley, Newall, 1980]. Еще большей цифрой -  
240 м определяется величина гляциоэвстатической 
регрессии хирнантия по глубине вреза ледниковых 
долин в Анти-Атласе [Villas et al., 2004]. Приведен
ная цифра согласуется с оценкой объема льда в аш- 
гильских ледниках, сделанной теми же авторами. 
Следует, впрочем, отметить, что в этих подсчетах не 
учитывалась возможность существенного переуг- 
лубления выводными ледниками трогов в пределах 
шельфов. Определение же объемов льда произво
дится лишь очень приблизительно.

Во внеледниковых областях хирнантское оле
денение проявилось в обмелении шельфов и пере
рывах в осадконакоплении [Brenchlay, Newall, 1980; 
Dahlqvist, Calner, 2004] и др., а на берегах, сложен
ных карбонатами, сопровождалось иногда их за- 
карстованием [Berry, 2003]. Одновременно с лед
никовым максимумом произошло охлаждение вод 
океана и экспансия умеренно холоднолюбивой 
хирнантской фауны в низкие широты [Brenchley 
et al., 1995]. Это подтверждается значениями 8180  
в карбонатах и палеоокеаническими моделями. 
С определенными допущениями эти авторы оце
нивают снижение температуры для тропических 
палеоширот Балтийского района на 10° С, то есть 
до 12-16° С [Tobin, Bergstrom, 1997,2002]. До нача
ла оледенений, в раннем и среднем карадоке, воз
можные пределы температуры тропических вод 
оцениваются в 22-33° С, а наиболее вероятной счи
тается температура около 26-27°С. Даже если эти

цифры преувеличены, их динамика, по-видимому, 
верно отражает общую тенденцию температурных 
изменений.

Для понимания сложной динамики климатичес
ких изменений во время оледенений важно учесть, 
что в среднем ашгилле оледенению предшество
вало существенное потепление. В это время в вы
соких южных широтах на севере Африки и на мик
роконтинентах южной и центральной Европы, то 
есть на территории будущего оледенения, накап
ливались органогенные известняки и обитала теп
лолюбивая фауна [Boucot et al., 2003], распрост
ранившаяся сюда из тропической Лаврентии, 
Южного Китая и Дальнего Востока [Fortey, Cocks, 
2004]. Теплолюбивая фауна (коралловые и стро- 
матопоровые рифы) была характерна для Лаврен
тии и Балтии и в раннем ашгилле, но в высоких 
южных широтах климат в это время был умеренно 
холодным, на что указывает состав мшанковых 
биогерм [Cherns et al., 2004].

Хирнантский возраст оледенения особенно 
хорошо устанавливается для Северной Африки. 
В центрах же оледенения, например, во внутрен
них районах Африки и на некоторых других учас
тках огромной области, охваченной оледенениям, 
их длительность могла, по-видимому, быть и боль
ше. К сходным выводам склоняется ряд исследова
телей. В частности, основываясь на интерпрета
ции глубоководных фаций стратотипического 
разреза ашгиллия, некоторые предполагают, что 
оледенение началось несколько раньше хирнан
тия, в конце раэтия [Armstrong, Сое, 1997]. Не ис
ключено, что и на Аравийском полуострове оледе
нение закончилось несколько позже, в начале 
лландовери [Vaslet, 1990]. На то, что оледенение 
местами закончилось в это время, возможно, указы
вают находки рассеянных камней в гемипелагичес- 
ких отложениях руддания юго-восточной Англии 
[Zalasiewicz, Taylor, 2001], которая в раннем силуре 
входила в группу авалонских микроконтинентов.

Предположения о том, что раннепалеозойский 
ледниковый период начался в Северной Африке в 
карадоке, появлялись неоднократно [Deynoux, 
Trompette, 1981, Crowell, 1999; Ghienne, 2003] и др. 
Высказывалось, в частности, мнение, что в Анти- 
Атласе, на юго-западе Марокко, оледенение нача
лось в раннем или среднем карадоке [Destombes et 
al., 1985; Hamoumi, 1999] и др. В последние годы 
предположения о среднекарадокском оледенении 
получили существенное подкрепление изотопны
ми данными и палеоокеанологическими построе
ниями. В среднем карадоке на разных континен
тах (формации Chatfieldian-Turinian на западе 
США, Keilian в Прибалтике) была выявлена за
метная (около 2 -3 0/oo) положительная аномалия 
^13̂ крб» иногДа сопровождавшаяся аналогичной



аномалией 513Сорг, понижением уровня моря и фа- 
унистическим кризисом [Nielsen, 2003; Ainsaar et 
al., 2004; Ludvigson et al., 2004; Saltzman, Young, 
2005]. Поэтому, по аналогии с ледниковыми, эв- 
статическими и изотопными событиями в хирнан- 
тии, делается предположение о возможности оле
денений в середине карадока. Это предположение 
хорошо согласуется с появлением в середине кара
дока на юге Канады, в тропическом поясе, умерен
но-тепловодных известняков [Tobin, Walker, 1997], 
а вдоль западного и юго-восточного побережья Лав
рентии -  апвеллингов, связанных с усилением тер- 
могалинной циркуляции [Pope, Steffen, 2003]. Та
ким образом, накопилось достаточно фактов, 
свидетельствующих о том, что раннепалеозойский 
ледниковый период начался со среднего карадока.

Климат, предшествовавший среднекарадокско- 
му оледенению, был весьма теплым, если судить 
по характеру и разнообразию фауны, а также вы
соким палеотемпературам морских вод в низких 
широтах в среднем карадоке -  между 23 и 33° С 
[Yapp, 1998; Tobin, Bergstrom, 2002].

Климатическая зональность в позднем ордови
ке. Признаки широтной биотической дифференци
ации, которая указывает на существование клима
тической зональности, отмечаются уже с начала 
ордовика [Розман, 1977]. С раннего аренига и до 
раннего карадока низкие палеошироты характе
ризовались повышенным, по сравнению с высоки
ми широтами, разнообразием граптолитов, при
сутствием кораллов и цефалопод [Herrmann et al., 
2004]. Снижение разнообразия граптолитов и три
лобитов в раннем карадоке началось в высоких 
палеоширотах раньше, чем в низких [Achab et al., 
2004], что явно указывает на климатическую при
роду биотических изменений. Уже в раннем ашгил- 
ле намечается отчетливая приуроченность ассоци
аций тепловодных брахиопод и кораллов к низким 
палеоширотам, а холодноводных брахиопод к вы
соким южным. В хирнантии область развития теп
ловодных ассоциаций брахиопод существенно со
кратилась, и очень широкое развитие в средних и 
низких палеоширотах получила хирнантиевая ас
социация. В обедненном виде она распространялась 
до южных высоких палеоширот [Корень, Попов,
1996] . Очень отчетливое широтное распростране
ние имели в позднем ордовике кораллы [Лелешус,
1997] . Наиболее богатый кораллами пояс распо
лагался в северных низких палеоширотах. Он про
тягивался от северной части Северной Америки, 
через Сибирь до Казахстана и Китая. В низких 
южных палеоширотах кораллы были многочис
ленны, но не столь разнообразны, в средних юж
ных палеоширотах они были редки и однообраз
ны, а в высоких -  отсутствовали. Распространение 
конулярий в позднем ордовике тоже обнаружива

ет широтную и климатическую зависимость. У 
высокоширотных окраин Гондваны, от Армории 
до Турции, была распространена холодноводная 
их ассоциация, а в Балтийском регионе, в средних 
и низких широтах -  тепловодная [Vihlasova, 2004].

Еще более определенно климатические пояса в 
позднем ордовике устанавливаются по литологи
ческим индикаторам климата. Несомненно, что в 
результате чередования оледенений и межледни
ковий конфигурация климатических поясов на 
Земле в течение раннепалеозойского ледникового 
периода существенно и неоднократно изменялась. 
Однако по причине недостаточного стратиграфи
ческого расчленения и слабой фациальной изучен
ности ледниковых разрезов история климатичес
ких поясов сейчас не может быть восстановлена 
последовательно и в деталях для каждого ледни
кового и межледникового эпизода. Климатическую 
зональность можно реконструировать только для 
позднеордовикской эпохи в целом, то есть прибли
зительно, в осредненном виде. Поэтому на рис.1 
одновременно суммируется ситуация и оледене
ний, и межледниковий. В высоких широтах схема, 
в первую очередь, отражает хирнантский ледни
ковый максимум и максимальное распростране
ние ледниковых отложений, а в низких широтах -  
связанное с межледниковыми эпизодами макси
мальное распространение климатических индика
торов теплого аридного климата. Поэтому, в ре
зультате осреднения на схеме сужен умеренный 
пояс, не имеющий ярких литологических показа
телей. Тем не менее, на схеме палеоклиматической 
реконструкции для позднеордовикской эпохи мож
но различить четыре климатические зоны.

В высоких южных и части средних широт рас
полагался ледниковый пояс (см. рис. 1, Л). Ледни
ками была покрыта почти вся Африка, юго-запад- 
ная часть М алой Азии, западная часть 
современной Аравии, северо-восточная Бразилия, 
запад Боливии и прилежащие районы Перу и Ар
гентины в Южной Америке. Во внутренних кон
тинентальных районах Гондваны во время хирнан- 
тского максимума ледники простирались до 40° 
ю.пш. (Аравия), а местами до 30° ю.пш. (современ
ная Южная Африка). В более высокие широты 
отступал край ледникового пояса в Западной Аф
рике (75-85° ю.пш.), вблизи которой южный берег 
океана Япетус глубоко вдавался в Гондвану. Вдоль 
этого берега, по-видимому, получили широкое раз
витие лежащие на дне и плавающие шельфовые 
ледники. Эти и другие ледники по выводным до
линам двигались на север и, образуя фиорды, раз
гружались в моря, формируя зону проксимальных 
и айсберговых (дистальных) мариногляциальных 
отложений. Последняя охватывала современный 
запад Южной Америки, европейские кандомские 

31



микроконтиненты, Турцию и, частично, Аравию. 
Между ледниковыми покровами и областью ма- 
риногляциальных отложений существовала широ
кая переходная зона, обусловленная осцилляция
ми края ледников и шельфовых ледников. Разрезы 
этой зоны характеризуются переслаиванием пачек 
ледниковых, мариногляциальных и морских отло
жений. Более расплывчатым был переход от мари
ногляциальных к чисто морским отложениям. Он 
определялся ареалом разноса обломочного матери
ала айсбергами и морскими льдами, как многолет
ними, так и сезонными. Северную границу этого 
ареала обозначают, по-видимому, мариногляциал- 
ные или ледовоморские тиллоиды Новой Шотлан
дии и северного Ньюфаундленда. Как уже отмеча
лось, предполагают, что эти террейны входили в 
состав микроконтинента Авалония. Зоны мариног
ляциальных, айсберговых и ледовоморских отло
жений составляли холодный климатический пояс 
(см. рис.1, X) Северная его граница располагалась 
приблизительно между 30 и 40° ю.пш.

К северу от холодного пояса в юго-восточной 
части Лаврентии и на юго-западе Европейской 
платформы намечается зона развития “прохлад
ных известняков” (cool limestones), для которых 
были характерны мшанковые и пелециподовые 
биогермы и биостромы. В ее пределах нет ясных 
признаков ни холодного, ни теплого климата. Ус
ловно эта зона, располагавшаяся приблизитель
но между 30-40° и 20-25° ю.пш., выделяется нами в 
качестве пояса умеренного климата (см. рис. 1, У)

В низких широтах обоих полушарий, прибли
зительно от 20° ю.пш. до 30°с.пш., располагался 
пояс теплого климата (см. рис. 1, Т), в котором фор
мировались известняковые, и, частично, доломи
товые карбонатные платформы и коралловые 
рифы. Среди них местами накапливались соли (юг 
Северной Америки, запад Австралии), а в ряде 
районов встречаются гипсы и ангидриты (Сибирь, 
Канадский Архипелаг, юг Северной Америки). 
Это указывает на то, что климат теплого пояса в 
позднем ордовике частично был аридным. Во вре
мя максимума оледенений средняя температура в 
теплом поясе, как уже упоминалось, по-видимому, 
снижалась на 10°С [Brenchley et al. 1994] и это по
холодание сопровождалось экспансией хирнантс- 
кой фауны к экватору [Tobin, Walker, 1997, 
Brenchley et al. 1995]. Для эпиконтинентальных 
морей этого пояса были характерны аноксические 
условия и в них накапливались черные сланцы 
(Ю. Китай, Казахстан, Таймыр, северо-запад Лав
рентии). Особенно широкое развитие черные грап- 
толитовые сланцы получили во время послелед
никовой трансгрессии, в конце хирнантия и начале 
лландовери, когда они очень быстро распростра

нились почти на всю Западную Гондвану, от Юж
ной Америки до Аравии.

О климатических условиях, существовавших в 
позднем ордовике в средних и высоких северных 
широтах, судить трудно, поскольку там, согласно 
существующим палеогеографическим реконструк
циям, континентов не было и располагался Пан- 
талласс.

Судя по ограниченному распространению лед
никовых отложений, оледенение в карадокский век 
имело значительно меньшие масштабы по сравне
нию с хирнантским оледенениием. Следы карадокс- 
ких оледенений предполагаются, главным образом, 
в Западной Африке, а также на Ньюфаундленде. 
В первом случае оледенение было приурочены 
к высоким палеоширотам и, по-видимому, пред
ставляло сравнительно небольшие полярные шап
ки. Дистальные карадокские ледниковые отложе
ния Ньюфаундленда тоже могли отлагаться в 
высоких или средних палеоширотах.

Возраст и динамика силурийских оледенений. 
Перейдем к климатическим изменениям, которые 
произошли после великого хирнантского оледене
ния. Не исключено, что оледенения, достигшие 
максимума в хирнантии, местами могли завер
шиться в самом начале лландовери. Имеются, на
пример, указания на присутствие в Северной Аф
рике следов более поздних силурийских 
ледниковых отложений -  среднего-позднего ллан
довери [Anonym, 1964]; раннего силура [Semtner, 
Klitzsch, 1994]. Хотя детальных описаний этих от
ложений опубликовано не было, и эти указания в 
литературе, как правило, игнорируются, необхо
димо о них упомянуть, так как подтверждены и 
широко известны следы значительных силурийс
ких оледенений в Южной Америке, а за её преде
лами имеются некоторые косвенные данные о них.

В западной части Южной Америки развита уже 
упоминавшаяся мощная ледниковая свита Канка- 
нири (до 1440 м), которая состоит из глубоковод
ных дистальных турбидитов и черных сланцев, 
содержащих пачки массивных тиллитов и града
ционных, переотложенных обломочными потока
ми тиллитов. В свите обнаружены хитинозои, ко
торые позволяют отнести вмещающие отложения 
к средней и верхней части лландовери -  аэронию 
и теличию [Diaz-Martinez, Grahn, 2004]. Ранее в 
нижней части свиты отмечались находки ордовик
ской фауны, и свиту частично относили к ордови
ку. Сейчас установлено, что ордовикская фауна 
является переотложенной. Важно отметить, что в 
низких палеоширотах с ледниковыми эпизодами в 
раннем и позднем аэронии совпадают положитель
ные аномалии 813Скр6 и 5180 , а также эвстатичес- 
кие понижения уровня моря [Azmy et al., 1998].



Имеются также указания на находки комплек
са акритарх, указывающего на венлокский возраст 
части свиты Канканири [Crowell etal., 1981]. Данные 
о существовании венлокского оледенения хорошо 
согласуются с седиментационными и биотическими 
событиями, а также с изотопными максимумами 
513С * и 5180  и эвстатическими понижениями

крб
уровня моря, которые установлены в начале вен- 
лока в разрезах многих низкоширотных областей 
Земли [Wenzel, Joachimski, 1996; Kaljoet al., 1997; 
Azmy et al., 1998] и которые были названы собы
тием Иревикен (“Ireviken” [Munnecke et al, 2003; 
Calner et al., 2004]). Признаки этого события, как и 
упоминавшихся лландоверийских, фиксируются в 
Канаде, Англии, Скандинавии, Прибалтике и По- 
долии. В низкоширотных поясах событие Иреви
кен сопровождается обеднением фаунистического 
комплекса, особенно конодонтов, граптолитов, три
лобитов, которое квалифицируется некоторыми ис- 
следователями как их массовое вымирание 
[Munnecke et al, 2003]. Одновременно наблюдает
ся расширение карбонатных платформ и рост ри
фов. На основании упомянутых изотопных данных 
были произведены приблизительные оценки тем
пературы тропическух вод во время оледенений и 
безледниковых интервалов [Azmy et al., 1998]. Они 
соответственно составляли 14-23° С и 20-30° С.

Хирнантские, два лландоверийских и ранне- 
венлокское оледенения сопровождались изотопны
ми, эвстатическими, седиментационными и биоти
ческими явлениями. Считая такой комплекс 
событий и признаками оледенений, и причинами 
вымираний фауны, некоторые исследователи 
предсказывают, что с изотопным событием Мулде 
(M ulde), приуроченным к позднему венлоку 
(Homerian), тоже должно быть связано оледенение 
[Jeppsson, Calner, 2003]. Они даже предложили для 
него название: “оледенение Ганнарве” (Gannarve).

Возможные причины раннепалеозойских оледе
нений. Как уже отмечалось, причины позднеордо
викского оледенения вызывают большой интерес 
и интенсивно обсуждаются в литературе. Это 
объясняется тем, что согласно наиболее детально 
разработанной балансовой кривой содержания 
СО в атмосфере “GEO CARB I I I ” [Berner, 
Kothavala, 2001] и вытекающей из нее кривой из
менения температуры на Земле [Crowley, Berner, 
2001], в ордовике и силуре была высокая концент
рация С 0 2 (минимально в семь, скорее в шестнад
цать раз более высокая, чем в плейстоцене), а гло
бальная температура была почти такая же 
высокая, как в среднем мелу. Предположение, что 
ордовикское оледенение было связано с кратков
ременными снижениями концентрации С 0 2, кото
рые не были отражены на кривой “GEOCARB III”, 
составленной с временным шагом 10 млн лет

[Royer et al., 2004], не согласуется с тем, что оле
денения в ордовике и силуре повторялись на про
тяжении 20-25 млн лет.

Математическое моделирование, в котором 
учитывались глобальное расположение континен
тальных масс, пониженная солнечная инсоляция 
в нижнем палеозое и минимумы циклов Миланко- 
вича, показало принципиальную возможность 
возникновения оледенения в ордовике [Crowley, 
Baum, 1995]. Остается непонятным, почему при 
меньшей светимости Солнца и сходной палеогеог
рафической ситуации в кембрии и далее в ордови
ке и силуре оледенения были приурочены лишь к 
ограниченным интервалам этого огромного отрез
ка времени. Было высказано предположение в свя
зи с этим, что оледенение в позднем ордовике воз
никло в результате воздействия двух факторов: 
высокоширотного положения Западной Гондваны 
и кратковременного закрытия пролива между Се
верной и Южной Америкой [Smith, Pickering,
2003] . Закрытие этого пролива привело к подав
лению низкоширотной циркумэкваториальной 
океанической циркуляции, которая, по представ
лениям этих авторов, обуславливает на Земле без- 
ледниковый климат. Эти объяснения тоже не ка
жутся убедительными. Сравнительный анализ 
климатической роли высокоширотного положения 
континентов на протяжении фанерозоя показал, 
что оно не было решающим ни при возникнове
нии, ни при завершении оледенений [Чумаков,
2004] . В то же время, судя по большинству палео- 
магнитных и палеоклиматических реконструкций, 
Северная и Южная Америка не сближались в ор
довике до такой степени, чтобы закрыть западную 
часть океана Япетус [Scotese, 2000] и др. В любом 
случае, значительно более высокие общие содер
жания С 0 2 в атмосфере и температуры, реконст
руируемые для раннего палеозоя, требуют объяс
нения. Нам представляется, что расхождения 
между реконструкциями содержания С 0 2 в атмос
фере и геологическими фактами могут быть объяс
нены наложением на парниковый эффект других 
независимых факторов, в первую очередь, “вулка
нических зим”.

Импульсом для начала раннепалеозойского 
ледникового периода могли стать “вулканические 
зимы”, вызванные очень интенсивным эксплозив
ным известково-щелочным вулканизмом в преде
лах островных дуг и краевых вулканических по
ясов, максимум которого пришелся на конец 
среднего и поздний ордовик [Хайн, Сеславинский,
1994]. Следами этих извержений являются уже 
упоминавшиеся многочисленные прослои пеплов 
в карадокских и ашгиллских отложениях Лаврен
тии, Балтии, Китая, Аргентине [Huff et al., 1992, 
1996; Su, 2004; Barnes, 2004]. Некоторые мощные



пепловые прослои (ныне К-бентониты) идентифи
цированы стратиграфическими, петрографичес
кими и геохимическими методами по обе стороны 
палеоокеана Япетус и прослежены от долины Мис
сисипи до Эстонии. Они возникли в результате 
мощнейших эксплозивных извержений, которые 
произошли в краевой зоне Япетуса и были круп
нейшими, если не самыми крупными, эксплозив
ными извержениями, зафиксированными в фане- 
розойской истории Земли [Huffet al., 1992; Barnes, 
2004]. Серия “вулканических зим” могла последо
вательно снизить солнечную инсоляцию и сред
нюю температуру Земли, в результате чего на пла
нете зародились ледниковые покровы, которые 
включили положительные обратные связи в био
сфере [Чумаков, 2005]. Последние сначала приве
ли к стабилизации, а затем к разрастанию ледни
ковых покровов.

Б и о с ф е р н ы е  со б ы т и я  п о з д н е г о  о р д о в и к а

Экологические последствия оледенений. Оледе
нения неизбежно вызывают очень существенные 
изменения во всех подсистемах биосферы1. Проис
ходит понижение температуры тропосферы, гид
росферы и верхней части литосферы. В Мировом 
океане начинает резко доминировать психросфе- 
ра -  толща холодных вод, выполняющая все впа
дины от главного термоклина до дна, что приво
дит к расслоению водных масс, усилению 
циркуляции и вентиляции глубинных вод. Все это 
существенно изменяет их температуру, плотность, 
насыщенность кислородом и углекислотой, а так
же условия обитания нектона и планктона. Воз
никают благоприятные условия для образования 
крупных залежей газогидратов. Частые и значи
тельные по амплитудам гляциоэвстатические ко
лебания уровня моря создают неустойчивые обста
новки на шельфах и в эпиконтинентальных морях, 
важнейших биотопах бентосных организмов, ко
торые составляли главную часть раннепалеозой
ской биоты. Гляциоэвстатические понижения уров
ня моря, наряду с очень быстрым выносом 
ледниковых осадков, активизируют лавинную се
диментацию в глобальном, субглобальном и реги
ональных масштабах. Эти быстрые и периодичес
ки повторяющиеся процессы создавали стрессовые 
обстановки для организмов на внешних шельфах,

1 Вслед за В.И. Вернадским под биосферой понимается 
область активной жизни на Земле, которая представляет 
единую открытую систему, состоящую из нескольких тер
модинамически тесно связанных между собой подсистем: 
тропосферы, гидросферы, верхней части литосферы и био
ты. В биосфере следует выделять еще одну факультатив
ную подсистему -  многолетнюю гляциосферу, то есть 
ледниковые покровы, подземное оледенение, многолетние 
льды и снега равнин и морей.

континентальных склонах и у их подножий. Та
ким образом, весьма существенно изменяется вся 
экологическая обстановка в морской среде.

Еще большие экологические перестройки свя
заны с оледенениями на суше. Здесь резко меняет
ся характер и тип климатической зональности. 
Химическое выветривание, в значительной степе
ни подавляется, а механическое -  резко усилива
ется. Последнему, помимо субглобальной и регио
нальной деятельности ледников, способствует 
глобальное понижение базиса эрозии. Важной для 
биоты особенностью всех ледниковых процессов 
является их большая скорость, которая на два-три 
порядка превышает скорость большинства осталь
ных геологических и экологических процессов.

В разрезах позднего ордовика и раннего силу
ра фиксируются частично уже отмеченные выше 
следы большинства перечисленных ледниковых 
процессов и событий. Бодее подробное их рассмот
рение заслуживает специальных геологических, 
литологических и геохимических исследований. В 
настоящей работе мы сосредоточимся главным 
образом на биотических событиях.

Биотические события. Позднеордовикское мас
совое вымирание не было внезапным и кратковре
менным событием, как оно обычно представляет
ся. Его подготовил ряд предшествующих 
абиотических и биотических событий. Детальный 
анализ данных по динамике родового разнообра
зия показывает, что после великой среднеордовик
ской диверсификации морской биоты, вместе с пер- 
выми признаками карадокского оледенения, 
началось быстрое снижение её родового разнооб
разия. Оно отчетливо проявилось и на суммарных 
кривых разнообразия [Sepkoski, 1995], и в сниже
нии разнообразия многих групп фауны [Paris, 
Webby, 2004], в том числе и на региональном уров
не. Например, в Северной Америке, в пределах теп
лого пояса, численность родов трилобитов в пер
вой половине карадока сократилась более чем на 
34%, а к концу этого века -  почти на 40% (рис. 2). В 
Великобритании количество видов акритарх в ка- 
радоке уменьшилось по сравнению с лланвирном 
почти вдвое [Servais et al., 2004].

Главный хирнантский кризис произошел пос
ле сильного скачкообразного снижения скорости 
появления новых и вымирания старых родов в ка- 
радоке, то есть на фоне процесса, который следует 
определить как биотическую стагнацию2. Скорос
ти и возникновения, и вымирания родов морских 
беспозвоночных одновременно снизились в это

2 На примере фораминифер сходные события в инде и 
аалене К.И. Кузнецова и О.А. Корчагин [2002] назвали 
эволюционной паузой. Нам представляется, что термин био
тическая стагнация более точно определяют суть подоб
ных событий.



Рис. 2. Изменение родового разнообразия трилобитов в по
зднем ордовике Северной Америки (составлено по данным
[Sloan, 1991])

время до 12-15% [Bambachet al., 2004]. Эти вели
чины вдвое меньше средних скоростей этих про
цессов в раннем палеозое. Таким образом, перед 
массовым вымиранием эволюционные процессы 
на родовом уровне сильно замедлились, и биота в 
это время обновлялась в незначительной степени. 
Совпадение стагнации с карадокским оледенени
ем наводит на мысль, что помимо возможных био
тических причин ей существенно способствовало 
само оледенение и его последствия. Основными 
факторами при этом были быстрое похолодание 
на суше и в океане, формирование психросферы и 
температурное расслоение водных масс океана, а 
также регрессии, вызвавшие осушение шельфов и 
многочисленных эпиконтинентальных морей, ос
тавшихся со среднего ордовика. Эти стремитель
ные процессы создали совершенно новые и к тому 
же неблагоприятные обстановки как для планктон
ных, так и бентосных морских организмов. Кроме 
того, в результате похолодания снизились темпы 
химического выветривания на суше и сток биоген
ных элементов в моря. Все это, наряду с глубокой 
стагнацией, явно ослабило адаптивную способ

ность биоты и подвело ее к массовому 
вымиранию. Непосредственным толч
ком к нему послужило великое хирнан- 
тское оледенение. Таким образом, мож
но полагать, что позднеордовикский 
кризис был и подготовлен, и спровоци
рован климатическими событиями, а 
именно серией оледенений разного мас
штаба.

Массовое хирнантское вымирание, 
наряду с терминальными пермским и 
меловым, являлось одним из тех трех 
биотических событий фанерозоя, когда 
происходило исчезновение родов и ви
дов организмов, а не комбинация пони
женной скорости их появления и не
сколько повышенной скорости 
вымирания, в отличие от остальных 
биотитечских кризисов [Stanley, Powell, 
2003; Bambach et al., 2004]. Хирнантское 
вымирание охватило почти все изучен
ные группы ископаемых. Оно привело к 
исчезновению около 86% видов и 61% 
родов морских бентосных и планктон
ных организмов [Brenchley et al., 2001]. 
Исключение составляла только глубо
ководная ихнофауна, влияние кризиса 
на которую заметно не сказалось 
[Uchman, 2004]. Это было очевидно свя
зано с наличием психросферы, с хоро
шей вентиляцией и насыщенностью кис
лородом глубинных вод.

Хирнантское вымирание состояло из 
двух эпизодов: первое -  в начале (зона 
Normalograptus extraordinarius), а второе -  во вто
рой половине хирнантия (зона Normalograptus 
persculptus). В сумме, в течение этих двух эпизодов 
вымерло 28% семейств морских животных 
[Sepkoski, 1995]. При этом некоторые группы, на
пример, большинство граптолитов, вымерло, глав
ным образом, в начале хирнантия. Отчасти они 
были замещены новыми их группами, которые ча
стично тоже вымерли во второй половине хирнан
тия [Когеп, 1991]. Особенно сильно уменьшилось 
разнообразие тепловодных и мелководных шель
фовых сообществ, что было связано как с общим 
похолоданием, так и с осушением шельфов и эпи
континентальных морей. В результате обоих эпи
зодов вымирания очень сильно сократилось, в ча
стности, разнообразие трилобитов. Суммарно это 
было наибольшее вымирание данной группы за 
всю ее историю. В течение второго эпизода кризи
са на 75-80 % вымерли конодонты [Barnes et al.,
1995] и большинство рифообразующих организ
мов. В частности, к концу хирнантия исчезло око
ло 70% ашгиллских кораллов [Лелешус, 1997]. 
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Сильное вымирание претерпели также пелагичес
кие группы фауны, например, граптолиты и три
лобиты с пелагическими личинками. Почти в три 
раза сократилось видовое разнообразие акритарх 
на Британских островах [Serveis et al., 2004].

Уже отмечалось, что с кризисом было связано 
появление и экспансия холоднолюбивой фауны, 
характеризовавшейся специфическими брахиопо- 
дами и трилобитами. Эта фауна получила назва
ние хирнантиевой по наиболее типичному для неё 
роду брахиопод. В Южном Китае, находившемся в 
низкоширотном тепловодном поясе, первое появ
ление некоторых характерных видов хирнантие
вой фауны отмечается в конце биозоны 
Papaortograptus pacificus [Rong et al., 2002], что ука
зывает на проникновение холодных вод в эти ши
роты еще до начала хирнантия. Максимальное 
разнообразие и распространение эта фауна полу
чает здесь в конце биозоны N orm alograptus 
extraordinarius, то есть в середине хирнантия. Этот 
факт, очевидно, указывает на глобальное распрос
транение психросферы вплоть до низких широт. 
Последующее сокращение представителей хирнан
тиевой фауны в начале биозоны Normalograptus 
persculptus, скорее всего, объясняется межледни
ковым эпизодом, поскольку они присутствуют во 
второй половине этой зоны и даже в низах выше
лежащей лландоверийской зоны Parakidograptus 
acuminatus, что свидетельствует о повторном по
холодании [Rong et al., 2002]. Некоторые формы 
трилобитов, входившие в хирнантиевую фауну 
(род Mucronaspis, например), имели предшествен
ников в высоких широтах и сумели пережить хир- 
нантское вымирание.

После массового вымирания биота вновь неко
торое время находилась в состоянии стагнации. 
Новый рост разнообразия начался не сразу, а три- 
пять миллионов лет спустя [Brenchley et al., 2001; 
Copper, 2001] в раннем лландовери [Bambach et al., 
2004]. Оледенения лландовери и венлока вследствие 
ограниченных масштабов не могли, очевидно, выз
вать новое значительное вымирание, однако они 
явно замедлили процесс восстановления ее разно
образия. Среди иглокожих, брахиопод и трилоби
тов многие таксоны, исчезнувшие перед или одно
временно с появлением первых следов оледенения, 
появились вновь с позднего лландовери или даже 
венлока [Barnes et al., 1995]. Это запоздалое появ
ление чувствительных к похолоданию “лазарусо- 
вых” таксонов объясняется, по-видимому, ледни
ковыми эпизодами, имевшими место в лландовери 
и в венлоке. В целом же раннесилурийская биота, 
обновившаяся после ашгильского кризиса, стала, 
по-видимому, более пластичной и устойчивой.

Существенно, что, несмотря на массовый харак
тер вымираний и масштабный экологический кри

зис, произошедший в позднем ордовике, восстано
вившаяся после этих драматических событий ран
несилурийская биота имела структуру, в целом 
близкую к докризисной. В ней не появилось сколь
ко-нибудь значительных биотических или адап
тивных новаций, и не были потеряны ключевые 
таксоны или эволюционные линии [Brenchley et 
al., 2001; McGhee et al.,2004]. Это определенно ука
зывает на то, что биотические причины не были в 
кризисе ведущими, и что вывод о климатических 
причинах этого кризиса справедлив.

Интересно отметить, что биотические стагна
ции морской биоты, аналогичные той, которая 
предшествовала хирнантскому массовому выми
ранию, но более длительные, предшествовали так
же двум другим крупнейшим массовым вымира
ниям фанерозоя: в конце перми и в конце мела 
[Stanley, Powell, 2003; Bambach et al., 2004]. Есть, 
однако, основания полагать, что в этих двух слу
чаях стагнацию обусловили, а массовое вымира
ние спровоцировали несколько иные процессы. 
Пермско-карбоновая стагнация почти полностью 
совпадала с двумя климатическими процессами: 
длительным и сложным по своей истории поздне
палеозойским ледниковым периодом (рис. 3) и с 
медленной, но все время прогрессирующей аридиза- 
цией Пангеи. Толчком для массового вымирания ос
лабленной пермской биоты было очень сильное -  
“аппокалиптическое” [Retallack, 1999] потепление3, 
которое, наряду с формированием герцинских кра
евых горных хребтов, затруднивших перенос оке
анической влаги в глубь континентов, усугубило 
аридизацию Пангеи и предельно сократило кон
тинентальный сток питательных веществ в океан 
[Чумаков, 2004]. Воздействие этого потепления 
усиливалось еще и тем, что ему в конце перми не
посредственно предшествовало похолодание. Это 
не только увеличило амплитуду потепления, но 
придало ему большую скорость. Что касается дли
тельной биотической стагнации (около 8 млн лет), 
предшествующей массовому вымиранию в конце 
мелового периода, то, помимо нескольких эпизо
дов постепенно усиливающихся похолоданий в по
зднем мелу, она могла, возможно, порождаться био- 
тическими причинами. Триггером массового 
вымирания на границе мела и палеогена было, по- 
видимому, совмещение позднемелового мантийно
го плюма и ряда сближенных во времени крупных 
импактных событий [Grachev et al., 2005].

Как уже отмечалось, позднеордовикское оледе
нение оказало существенное влияние на ландшаф
ты и экосистемы суши. Теплый и в значительной

3 Главной причиной потепления был, очевидно, грандиоз
ный Сибирский мантийный плюм, который повысил со
держание С 0 2 в атмосфере Земли и мог, кроме того, час
тично отравить её.
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Рис. 3. Оледенения и скорость появления и вымирания родов морских беспозвоночных в раннем и позднем 
палеозое, в % для соответствующих стратиграфических интервалов, по [Stanley, Powell, 2003], с дополнениями.

1 -  оледенения, 2 -  появление родов, 3 -  их вымирание. 0 3h -  хирнантий; Stw2 -  поздний венлок; С^1 -  ранний 
серпуховской век; Cj52 -  поздний серпуховской век; Ptsl -  ранний сакмарский век; Р*2 -  поздний сакмарский век

степени гумидный климат среднего ордовика спо
собствовал химическому выветриванию и образова
нию почвенного покрова на суше, о чем свидетель
ствует широкое распространение каолинов и 
бокситов не только в низких, но даже и в высоких 
южных палеоширотах Западной Гондваны (Ю. Аме
рика, С. и Центральная Африка) [Scotese, 2000]. 
В это время и позднее, в ашгилле, формировались 
также и другие почвы, иногда со следами биотур- 
баций, образованных беспозвоночными животны
ми [Retallack et al., 2003]. С лланвирна появляют
ся микроспоры, распространение, морфология и 
ультраструктуры которых указывают на их при
надлежность к наземным растениям, по-видимо
му, родственным мхам. В ордовикских отложени
ях Омана недавно был обнаружен содержащий 
споры фрагмент наземного растения, похожего на 
печеночника [Wellman et al., 2003]. Таким образом, 
можно полагать, что к началу позднепалеозойско
го ледникового периода на суше существовала 
примитивная биота, распространявшаяся от низ
ких до высоких широт. Коренная перестройка эко
систем суши, связанная с оледенениями в высо
ких широтах, а также с осушением шельфов и 
аридизацией низкоширотной суши в низких ши
ротах, несомненно, привела к глубокому кризису 
этой наземной биоты. В то же время, процесс ее 
посткризисного возрождения мог, по-видимому, 
стимулировать появление на суше более устойчи

вых сосудистых наземных растений. Их форми
рование происходило, очевидно, в три этапа [Ах- 
метьев, 2004]. Если в ордовике известны споры 
только низших, бессосудистых растений, то в 
лландовери появились споры с оболочкой и трех
лучевой щелью разверзания, а затем -  морфоло
гически разнообразные трилетные споры высших 
растений. С венлока уже известны несомненные 
макроостатки высших растений.

В ы в о д ы

1. Поздний ордовик ознаменовался двумя круп
ными биосферными событиями: раннепалеозойс
ким ледниковым периодом и хирнантским массо
вым вымиранием биоты.

2. Раннепалеозойский ледниковый период на
чался в карадоке, закончился в начале венлока и 
длился не менее 20-25 млн лет. Он состоял из не
скольких ледниковых эпох, самой значительной из 
которых было великое хирнантское оледенение. Во 
время этого оледенения континентальные и шель
фовые ледники покрывали значительную часть 
Западной Гондваны, располагавшейся в высоких 
южных широтах, и часть прилежащих к ней морей. 
Оледенение по праву может быть квалифицирова
но как великое, так как в северном направлении лед
ники распространялись до критических широт (30- 
40° ю.ш.). Ледниковая зона обрамлялась поясом



мариногляциальных, айсберговых и ледовых от
ложений. Оледенение отличалось высокой дина
мичностью. Хирнантская ледниковая эпоха состо
яла из двух ледниковых веков и нескольких (не 
менее, пяти) подчиненных ледниковых и межлед
никовых эпизодов (ледниковий и межледниковий). 
Оледенения сопровождались общим похолодани
ем, формированием психросферы и другими, свой
ственными оледенениям, экологическими пере
стройками. Климатическим импульсом для начала 
оледенений, очевидно, были “вулканические 
зимы”, связанные с многочисленными эксплозив
ными извержениями.

3. Биотические события позднего ордовика нача
лись в карадоке со снижения вдвое темпов появле
ния и вымирания родовых таксонов (биотическая 
стагнация). Затем, в хирнантии, приблизительно 
одновременно с двумя пиками оледенений, после
довательно произошло два массовых вымирания 
бентосной и планктонной фауны на видовом и ро
довом уровне. После довольно продолжительной 
(3 -5  млн лет) стагнации и восстановления родо
вого разнообразия (в том числе, “лазурусных” так
сонов) в нижнем силуре биота приобрела докри
зисную структуру.

4. Параллелизм или одновременность леднико
вых эпизодов и главных биотических событий (стаг
нации и вымирания) позволяют сделать вывод о том, 
что кризисы морской биоты подготавливались и 
вызывались оледенениями. Отсутствие существен
ных биологических новаций в этой восстановленной 
биоте после кризиса подкрепляет этот вывод.

5. Новые, хотя еще не вполне достаточные дан
ные, позволяют предположить, что существенная 
послекризисная новация, а именно появление со
судистых растений, произошла в наземной ранне
силурийской биоте.

6. В целом великий позднеордовикский биоти
ческий кризис был не похож на другие великие 
кризисы фанерозоя. Он был подготовлен оледене
ниями, и оледенение явилось его непосредствен
ной причиной (триггером).
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