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A b s t r a c t. The reason of cyclic climate change during the Pleistocene is probably so-called Milankovitch cycles,
consisting of three main orbital parameters of the Earth: the shape of Earth’s orbit eccentricity, axial tilt of Earth
and precession – change in the direction of the Earth’s axis. They also impact on the insolation, which significantly
contributes to the formation of ice sheets. The climate is conditioned largely by energy derived from the sun,
dependent on the current solar activity. Specific configurations of these factors have contributed to the formation of
glacial-interglacial cycles in the past; they have today and will have an impact on the climate of our planet in
the future.
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Ludzkoœæ od tysiêcy lat obserwowa³a swoje otoczenie,
równie¿ zmieniaj¹cy siê klimat. Jednak od niedawna uwa-
¿a siê, ¿e to czynniki astronomiczne – zmiany parametrów
orbity ziemskiej i zmiany aktywnoœci s³oñca – mia³y naj-
wiêkszy wp³yw na zmiennoœæ i powtarzalnoœæ zmian kli-
matu w plejstocenie.

Milutin Milankoviæ w 1941 (za Hays i in., 1976) jako
pierwszy sformu³owa³ twierdzenie, ¿e to cykliczne zmiany
parametrów orbity Ziemi maj¹ zwi¹zek z okresowymi zmia-
nami klimatu zaobserwowanymi w plejstocenie. Ich prze-
bieg w przesz³oœci geologicznej zosta³ odtworzony dziêki
precyzyjnym obliczeniom astronomicznym, które pozwo-
li³y równie¿ na prognozowanie zmian tych parametrów
astronomicznych w przysz³oœci ok. 100 tys. lat (Berger &
Loutre, 1997; Laskar i in., 2004; Lisiecki & Raymo, 2005;
Feluch, 2011).

Wspó³czesne badania potwierdzaj¹, ¿e zmiany parame-
trów orbitalnych, tzw. wymuszanie orbitalne, s¹ g³ównym
czynnikiem zewnêtrznym cykli glacjalno-interglacjalnych
(Kawamura i in., 2007; Lisiecki, 2010; Huybers, 2011).
Maj¹ one wp³yw na iloœæ promieniowania s³onecznego
docieraj¹cego do powierzchni Ziemi. Zmiany ekscentrycz-
noœci (mimoœrodu), d³ugoœæ geograficzna peryhelium zwi¹-
zana z precesj¹ i nachylenie (skoœnoœæ) (ryc. 1) wp³ywaj¹ na
sezonowy i równole¿nikowy rozk³ad oraz wielkoœæ energii
s³onecznej dostarczonej do górnych warstw atmosfery,
a tak¿e na czas trwania i intensywnoœæ pór roku (Berger &
Loutre, 1991; Jansen i in., 2007).

Praca ta ma na celu przybli¿enie przyczyn i mechaniz-
mów zmian klimatycznych w plejstocenie oraz prognozy
dla dalszych zmian klimatycznych w holocenie.

EKSCENTRYCZNOŒÆ
KSZTA£TU ORBITY ZIEMI

Orbita Ziemi wokó³ S³oñca ma kszta³t eliptyczny. Si³y
ci¹¿enia S³oñca i planet Uk³adu S³onecznego powoduj¹, ¿e
mimoœród orbity ulega nieznacznym wahaniom (ryc. 1–4).
Obecnie maleje a orbita Ziemi swoim kszta³tem coraz bar-
dziej przypomina ko³o. Mimoœród orbity Ziemi jest bardzo
niski – wynosi 0,0167 – przy zakresie zmian 0,005–0,058
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Ryc. 1. Trzy g³ówne zmiany orbitalne zaliczane do cykli
Milankovicia: ekscentrycznoœæ kszta³tu orbity Ziemi, nachylenie
osi Ziemi i precesja, czyli zmiany kierunku osi Ziemi
(www.wikipedia.pl – dostêp z 12 sierpnia 2015; zmienione)
Fig. 1. Three main orbital forcing included in Milankovitch
cycles: the shape of Earth’s orbit eccentricity, axial tilt of Earth and
precession – a change in the direction of the Earth’s axis
(www.wikipedia.pl – access of August 12, 2015; modified)

Ryc. 2. Ekscentrycznoœæ (mimoœród) orbity Ziemi (www.wikipe-
dia.pl – dostêp z 12 sierpnia 2015)
Fig. 2. Eccentricity of Earth’s orbit (www.wikipedia.pl – access of
August 12, 2015)



w okresie ok. 95 tys. lat. Kiedy Ziemia znajduje siê w pery-
helium (punkcie orbity najbli¿szym S³oñcu), do jej
powierzchni dociera ok. 6% promieniowania wiêcej, ni¿ w
momencie osi¹gniêcia aphelium (punkt orbity najdalszy od
S³oñca). Wspó³czeœnie, ró¿nica w odleg³oœci Ziemi od
S³oñca miêdzy aphelium a peryhelium wynosi 5,1 mln km,
przy œredniej odleg³oœci 149,5 mln km. Gdy orbita Ziemi

przybiera bardziej eliptyczny kszta³t ró¿nice w iloœci ener-
gii dostarczanej przez S³oñce mog¹ dochodziæ do 20–30%
pomiêdzy peryhelium i aphelium. Ró¿nica ta nadal ulega
zmniejszaniu ze wzglêdu na malej¹cy mimoœród, co powo-
duje dalsze zmniejszanie kontrastów termicznych miêdzy
ziemskim latem i zim¹ (Berger & Loutre, 1991; Feluch,
2011).
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Ryc. 3. Parametry orbitalne i zapisy paleoklimatyczne w ci¹gu ostatnich 800 tys. lat i przysz³ych 50 tys. lat; a – ekscentrycznoœæ (mimo-
œród); b – nachylenie; c – precesja (Berger & Loutre, 1991); d – stê¿enie atmosferycznego CO2 w antarktycznych rdzeniach lodowych
z przyporz¹dkowanymi stadiami MIS dla interglacja³ów (Petit i in., 1999; Siegenthaler i in., 2005; Ahn & Brook, 2008; Lüthi i in., 2008);
e – temperatury powierzchni morza w tropikalnych szerokoœciach geograficznych (�SST; Herbert i in., 2010); f – œrednie temperatury
powierzchni Antarktydy (�T) na podstawie siedmiu ró¿nych rdzeni lodowych (Petit i in., 1999; Blunier & Brook, 2001; Watanabe i in.,
2003; EPICA, 2006; Jouzel i in., 2007; Masson-Delmotte i in., 2010; Stenni i in., 2010); g – bentosowy zapis izotopów tlenu �

18O, wskaŸnik
dla globalnej objêtoœci lodu i temperatury wód g³êbi oceanicznych (Lisiecki & Raymo, 2005); h – zrekonstruowany poziom morza (linia
przerywana: Rohling i in., 2009; linia ci¹g³a: Elderfield i in., 2012). �ród³o: Masson-Delmotte i in., 2013; zmienione
Fig. 3. Orbital parameters and palaeoclimatic records over the past 800 kyr and future 50 kyr. a – eccentricity; b – obliquity; c – precession
(Berger & Loutre, 1991); d – atmospheric concentration of CO2 from Antarctic ice cores with associated stages of MIS for interglacials
(Petit et al., 1999; Siegenthaler et al., 2005; Ahn & Brook, 2008; Lüthi et al., 2008); e – sea surface temperatures at low latitudes (tropical
�SST) (Herbert et al., 2010); f – antarctic temperatures (�T) based on seven different ice cores (Petit et al., 1999; Blunier & Brook, 2001;
Watanabe et al., 2003; EPICA, 2006; Jouzel et al., 2007; Masson-Delmotte et al.., 2010; Stenni et al., 2010); g – benthic oxygen isotope
record �

18O, a proxy for the global ice volume and deep-ocean temperatures (Lisiecki & Raymo, 2005); h – reconstructed sea level (dashed
line: Rohling et al., 2009; solid line: Elderfield et al., 2012). Source: Masson-Delmotte et al., 2013; modified



Zmiany mimoœrodu orbity Ziemi, nastêpuj¹ce w okre-
sach co ok. 95 (100) i 400 tys. lat, oraz ocieplenia (intergla-
cja³y) i och³odzenia (glacja³y) wyraŸnie siê koreluj¹ (ryc. 3
i 4). Ka¿de maksimum mimoœrodu (ryc. 3a) jest powi¹zane
z okresem ciep³ym (ryc. 3d), a ka¿de minimum z okresem
zimnym. Aktualnie tendencja zmian mimoœrodu jest ma-
lej¹ca. Mo¿e to wskazywaæ, ¿e wspo³czesny, stosunkowo
ciep³y okres (holocen) w³aœnie dobiega koñca i nale¿y
oczekiwaæ oziêbienia klimatu (Berger & Loutre, 1997;
Laskar i in., 2004; Lisiecki & Raymo, 2005; Feluch, 2011).

NACHYLENIE OSI ZIEMI

K¹t nachylenia osi obrotu Ziemi do p³aszczyzny orbity
(ekliptyki) zmienia siê od 21,5 do 24,5° w cyklu 41 tys. lat

(ryc. 1, 3–5). Ma to bezpoœredni wp³yw na sezonowoœæ
klimatyczn¹ poprzez generowanie termicznych ró¿nic
pomiêdzy porami roku i wyd³u¿enie dnia latem oraz skra-
canie zim¹. Podczas niskiego (i malej¹cego) nachylenia osi
Ziemi do ekliptyki iloœæ energii s³onecznej dostarczana do
powierzchni Ziemi w okresie letnim i zimowym niewiele
siê ró¿ni, co sprzyja tworzeniu lodowców. Natomiast gdy
nachylenie osi jest du¿e (i roœnie), zwiêkszaj¹ siê kontrasty
pomiêdzy temperaturami lata i w zimy oraz miêdzy niskimi
a wysokimi szerokoœciami geograficznymi, co hamuje roz-
wój pokryw lodowych. Strefa miêdzyzwrotnikowa i pod-
biegunawa ulega wówczas poszerzeniu, a pas buforowy
pomiêdzy nimi – strefa umiarkowana – zwê¿a siê. Nachyle-
nie osi zmniejsza siê o ok. 0,5 sek./rok i wynosi wspó³czeœ-
nie 23,4°. Ten d³ugofalowy trend najprawdopodobniej
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Ryc. 4. Korelacja ruchów orbitalnych Ziemi wg teorii Milankovicia (800 tys. lat BP i 100 tys. lat AP) i nas³onecznienia na du¿ych szero-
koœciach geograficznych (65°N) ze zmiennoœci¹ wartoœci izotopów tlenu w rdzeniu LR04 (Berger & Loutre, 1997; Laskar i in., 2004;
Lisiecki & Raymo, 2005; Feluch, 2011)
Fig. 4. The correlation of movements of the Earth orbit according to Milankovitch’s theory (800 kyr BP and 100 kyr AP), insolation at
high latitudes (65°N) with variability of oxygen isotopes in the LR04 core (Berger & Loutre, 1997; Laskar i in., 2004; Lisiecki & Raymo,
2005; Feluch, 2011)



bêdzie przyczyniaæ siê do powstawania lodowców w nie-
dalekiej przysz³oœci geologicznej (Berger & Loutre, 1991;
Feluch, 2011).

PRECESJA KIERUNKU OSI ZIEMI

Ziemia wiruje wokó³ w³asnej osi, która obecnie jest
odchylona od kierunku prostopad³ego o 23,4°, i obraca siê
doko³a osi prostopad³ej do p³aszczyzny ziemskiej orbity,
czyli jest poddawana precesji (ryc. 1, 3, 4, 6). Ten ruch

rotacyjny zale¿y od nachylenia osi Ziemi oraz od oddzia-
³ywania grawitacji Ksiê¿yca i S³oñca (precesja lunisolarna
– przyci¹ganie Ksiê¿yca – jest dwukrotnie wiêksze od
przyci¹gania S³oñca) na wiêksz¹ w okolicach równika
masê Ziemi. Ruch ten zachodzi w kierunku przeciwnym do
obrotu dobowego Ziemi i przypomina wytr¹cony z równo-
wagi wiruj¹cy ¿yroskop, którego oœ obrotu wiruje po
powierzchni w kszta³cie bocznej powierzchni sto¿ka.
Okres obrotu wynosi 23–26 tys. lat, ok. 1° na 72 lata.

Ruch precesyjny Ziemi powoduje przesuwanie punk-
tów równonocy oraz przesilenia letniego i zimowego. Zie-
mia wspó³czeœnie znajduje siê w peryhelium (najbli¿ej
S³oñca) 3 (4) stycznia, a w aphelium (najdalej od S³oñca)
4 (5) lipca. Taka sytuacja sprawia, ¿e ró¿nica w iloœci docie-
raj¹cej do Ziemi energii s³onecznej oraz w nas³onecznieniu
pomiêdzy latem a zim¹ na pó³kuli pó³nocnej jest mniejsza
ni¿ w sytuacji, gdyby Ziemia znajdowa³a siê w peryhelium
latem. Ró¿nice w nas³onecznieniu pomiêdzy latem i zim¹
by³yby znacznie wiêksze. Obecny stosunek energii docie-
raj¹cej do Ziemi latem i zim¹ sprzyja powstawaniu pokryw
lodowych w obszarach podbiegunowych (Berger & Loutre,
1991; Feluch, 2011).

Precesja wp³ywa równie¿ na zmiany wygl¹du ziem-
skiego nieba. Obecnie gwiazd¹ Biegunow¹ jest Gwiazda
Polarna z Gwiazdozbioru Ma³ej NiedŸwiedzicy, 5 tys. lat
BP by³ ni¹ Thuban z Gwiazdozbioru Smoka, a za 11 tys. lat
bêdzie ni¹ Wega z Gwiazdozbioru Lutni.

NAS£ONECZNIENIE POWIERZCHNI ZIEMI
WYNIKAJ¥CE Z WYMUSZEÑ ORBITALNYCH

Ruch precesyjny Ziemi warunkuje zmiany natê¿enia
nas³onecznienia, a wiêc iloœci energii s³onecznej docie-
raj¹cej do powierzchni Ziemi. Prognozy nas³onecznienia w
wysokich szerokoœciach geograficznych pó³kuli pó³nocnej
(65°N, ryc. 4) wskazuj¹ na dalszy trend wzrastania insola-
cji (Berger & Loutre, 1997). Oznacza to, ¿e raczej w prze-
ci¹gu kilkunastu tysiêcy lat nie nast¹pi zlodowacenie. Na
nas³onecznienie powierzchni Ziemi ogromny wp³yw maj¹
nie tylko uwarunkowania astronomiczne orbity Ziemi, ale
równie¿ czynniki zupe³nie od niej niezale¿ne, jak np. za-
chmurzenie, które mo¿e powodowaæ „zaburzenie” cyklicz-
noœci nas³onecznienia. Zwiêkszone zachmurzenie mo¿e
byæ spowodowane m.in. wzmo¿on¹ erupcj¹ wulkanów,
wiêksz¹ iloœci¹ py³u kosmicznego docieraj¹cego do po-
wierzchni Ziemi lub bezpoœrednim oddzia³ywaniem obiek-
tów kosmicznych (m.in. uderzeniami meteorów), które
zwiêkszaj¹ zapylenie atmosfery (Feluch, 2011).

Cyklicznym zmianom, mog¹cym mieæ znacz¹cy wp³yw
na d³ugofalowe zmiany klimatyczne, podlegaj¹ ponadto nie-
uwzglêdnione przez Milankovicia: nachylenie orbity Ziemi
(inklinacja) o okresie ok. 100 tys. lat (Muller & MacDonald,
1995, 1997) oraz nutacja zwi¹zana z ruchem precesyjnym,
czyli oddzia³ywanie si³ p³ywowych wywo³ane ci¹¿eniem
Ksiê¿yca.

WYMUSZENIA ORBITALNE
A KLIMAT I L¥DOLÓD

Wed³ug teorii Milankovicia sytuacja sprzyjaj¹ca powiê-
kszaniu siê l¹dolodu ma miejsce w przypadku, gdy Ziemia
znajduje siê bli¿ej S³oñca (w peryhelium) zim¹ przy ma³ym
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Ryc. 5. Nachylenie osi obrotu Ziemi (www.wikipedia.pl – dostêp
z 12 sierpnia 2015)
Fig. 5. Tilt of the Earth’s axis (www.wikipedia.pl – access of
August 12, 2015)

Ryc. 6. Ruch precesyjny Ziemi (www.wikipedia.pl – dostêp z 12
sierpnia 2015)
Fig. 6. Precession movement of the Earth (www.wikipedia.pl –
access of August 12, 2015)



nachyleniu osi obrotu do p³aszczyzny ekliptyki. W efekcie,
ciep³e zimy sprzyjaj¹ opadom na biegunach, a stosunkowo
ch³odne lata nie s¹ w stanie roztopiæ ca³oœci œniegu.
W sytuacji odwrotnej, gdy Ziemia latem jest blisko S³oñca
a k¹t nachylenia jej osi do ekliptyki du¿y – panuj¹ dogodne
warunki do topnienia lodu i regresji l¹dolodu. Wynika
z tego, ¿e zmniejszanie siê letniego nas³onecznienia w
wysokich szerokoœciach geograficznych pó³kuli pó³nocnej
(65°N) generuje wystarczaj¹ce och³odzenie do zainicjowa-
nia rozwoju pokrywy lodowej. Natomiast zwiêkszanie siê
nas³onecznienia prowadziæ bêdzie do zakoñczenia okresu
lodowcowego (Carlson i in., 2012; Herrington & Poulsen,
2012).

Rozwój l¹dolodu prowadzi do zwiêkszenia powierzchni
o wysokim albedo (zdolnoœæ odbijania promieni s³onecz-
nych), dalszego och³odzenia i zwiêkszenia bilansu masy
powierzchniowej lodowca. Podczas wzrostu lodowca, nawet
do kilku tysiêcy metrów, dochodzi do spadku temperatury
w wyniku wzrostu wysokoœci (im wy¿ej, tym zimniej; ryc. 7).
Równoczeœnie zmniejsza siê tempo akumulacji œniegu,
poniewa¿ ch³odniejsze powietrze charakteryzuje siê mniejsz¹
wilgotnoœci¹. Ten tzw. Elevation-Desert Effect (Oerlemans,
1980) jest wa¿nym ujemnym sprzê¿eniem zwrotnym dla
l¹dolodów, które ogranicza ich wzrost. Wiêksza mi¹¿szoœæ
pokryw lodowych wi¹¿e siê ze zwiêkszonym wy³amywa-

niem fragmentów lodu na krawêdziach (calving), ponie-
wa¿ przep³yw lodu jest wówczas przyspieszony bezpo-
œrednio przez zwiêkszon¹ powierzchniê zboczy (tarcie)
i poœrednio przez poœlizg u podstawy l¹dolodu. Te termicz-
no-mechaniczne sprzê¿enia odgrywaj¹ wa¿n¹ rolê w zakoñ-
czeniu fazy wzrostu l¹dolodu. Lodowce swoim ogromnym
ciê¿arem naciskaj¹ na litosferê, powoduj¹c zmniejszenie
mi¹¿szoœci l¹dolodu, co przyczynia siê do ocieplenia jego
powierzchni (sprzê¿enie zwrotne – im ni¿ej tym cieplej,
ryc. 7) i powstrzymanie dalszego wzrostu (Masson-Del-
motte i in., 2013).

Du¿e l¹dolody kontynentalne o rozmiarach milionów
km2 równie¿ wp³ywaj¹ na zmiany tras tropikalnych wiatrów
zachodnich (Cook & Held, 1988), generuj¹c anomalie cyr-
kulacji antycyklonalnej (wy¿owej), które ogrzewaj¹ za-
chodni¹ stronê l¹dolodów i sch³adzaj¹ pozosta³e ich czêœci
(Roe & Lindzen, 2001). Ponadto wzrost mi¹¿szoœci lodow-
ców prowadzi do zmian w globalnej cyrkulacji atmosfery
(Abe-Ouchi i in., 2007; Yin i in., 2008) oraz systemu pasa-
tów (Timmermann i in., 2004).

Wspó³czeœnie prowadzone badanianad klimatem po-
zwalaj¹ wnioskowaæ o zachodz¹cej silnej interakcji pomiê-
dzy l¹dolodem, lodowcem szelfowym i oceanem, poniewa¿
bilans masy morskich lodowców zale¿y równie¿ od tempe-
ratury oceanu (Joughin & Alley, 2011; ryc. 7). Lodowiec
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Ryc. 7. Ró¿norodne sprzê¿enia zwrotne pomiêdzy pokryw¹ lodow¹, litosfer¹ i klimatem a wymuszeniami orbitalnymi w skali od miesiê-
cy do milionów lat (wg Masson-Delmotte i in., 2013; zmienione)
Fig. 7. Diverse feedbacks between ice cover, lithosphere, climate and orbital forcing on a time scale of months to millions of years (after
Masson-Delmotte et al., 2013; modified)



szelfowy to unosz¹ca siê swobodnie, p³ywaj¹ca lub czêœ-
ciowo wsparta o dno morskie/oceaniczne brze¿na czêœæ
l¹dolodu (Jania, 1993). Adwekcja (ruch poziomy) cieplej-
szych wód poni¿ej szelfu lodowcowego mo¿e spowodowaæ
jego niestabilnoœæ, przyspieszyæ topnienie (De Angelis &
Skvarca, 2003) i doprowadziæ do regresji linii l¹dolodu
(Schoof, 2012). Opisane procesy mog³y odgrywaæ istotn¹
rolê w zmianach objêtoœci l¹dolodu zachodnioantarktycz-
nego (Pollard & DeConto, 2009) i l¹dolodu laurentyjskie-
go (Alvarez-Solas i in., 2010). Masowo uwalniana s³odka
woda z roztapiaj¹cych siê lodowców wp³ywa bezpoœrednio
na zmiany poziomu morza, g³êbok¹ konwekcjê oceaniczn¹,
cyrkulacjê pr¹dów oceanicznych, transport ciep³a i glo-
baln¹ cyrkulacj¹ atmosferyczn¹.

Podczas gdy pocz¹tkowa reakcja lodowców na zew-
nêtrzne czynniki orbitalne mo¿e byæ doœæ szybka (10 do 103

lat), obejmuj¹c na przyk³ad lodowce szelfowe i lodowce
wyp³ywowe (Jania, 1993), ich d³ugofalowa reakcja mo¿e
trwaæ znacznie d³u¿ej (104 do 105 lat). W rezultacie, uk³ad
klimat-kriosfera nie znajduje siê w pe³nej równowadze
z wymuszeniami orbitalnymi (ryc. 7; Masson-Delmotte i in.,
2013).

W tworzeniu pokryw lodowych, a wiêc równie¿ w
cyklach glacjalno-interglacjalnych, istotne znaczenie ma
dwutlenek wêgla. Wahania parametrów orbitalnych (odtwo-
rzone równie¿ dla przysz³ych 50 tys. lat), zrekonstruowane
stê¿enia atmosferycznego CO2 podczas ostatniego i kilku
poprzednich cykli glacjalnych w kontekœcie zapisów paleo-
klimatycznych przedstawiono na rycinie 3. Zmiennoœæ stê-
¿enia CO2 w ci¹gu ostatnich kilkuset tysiêcy lat koreluje siê
ze zmiennoœci¹ w zapisach paleoklimatycznych (Abe-Ouchi

i in., 2007; Bonelli i in., 2009; Ganopolski i in., 2010),
w tym z rekonstrukcj¹ globalnej objêtoœci lodu (Lisiecki &
Raymo, 2005), temperaturami wód g³êbi oceanicznych
(Elderfield i in., 2010) oraz temperatur¹ powierzchni morza
w nisklich szerokoœciach geograficznych (�SST; Herbert
i in., 2010), œrednimi temperaturami powierzchni Antarkty-
dy (Parrenin i in., 2013), czy zmianami poziomu morza
(Rohling i in., 2009; Elderfield i in., 2012). Takie spójne
powi¹zania miêdzy stê¿eniem CO2 a zmiennoœci¹ klimatu
na obszarach objêtych zlodowaceniami sugeruj¹, ¿e z du¿ym
prawdopodobieñstwem glacialno-interglacialne wahania
CO2 i innych gazów cieplarnianych mia³y tak¿e decy-
duj¹cy wp³yw na klimat w regionach, poza bezpoœrednim
wp³ywem kontynentalnych pokryw lodowych pó³kuli
pó³nocnej (Timmermann i in., 2009; Shakun i in., 2012).

ZMIANY AKTYWNOŒCI S£ONECZNEJ

Cykle Milankovicia wskazuj¹, ¿e na klimat Ziemi bez-
poœredni wp³yw ma energia S³oñca. D³ugofalowo jest to
spowodowane zmianami orbity Ziemi, a krótkofalowo
(dziesi¹tki i setki lat) zmianami aktywnoœci samego S³oñca,
które dostarcza do Ziemi mniej lub wiêcej energii (Feluch,
2011).

Ró¿nice w energii dostarczanejk przez S³oñce wyni-
kaj¹ przede wszystkim z aktywnoœci plam s³onecznych
obserwowanych od XVII w., pocz¹tkowo przez Galileusza.
S¹ one wynikiem koncentracji pola magnetycznego
wiruj¹cego z nierówn¹ prêdkoœci¹ S³oñca. Obszar równi-
kowy S³oñca obraca siê szybciej (ok. 25 dni jeden obrót)
ni¿ biegunowy (ok. 35 dni) z powodu plazmowo-gazowej
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Ryc. 8. Aktywnoœæ s³oneczna w postaci plam s³onecznych i koronalnych wyrzutów masy (www.wikipedia.pl – dostêp z 14 sierpnia
2015)
Fig. 8. Solar activity – sunspots and coronal mass ejections (www.wikipedia.pl – access of August 14, 2015)



budowy gwiazdy. Linie pola magnetycznego dziêki tej nie-
równej prêdkoœci nak³adaj¹ siê na siebie i skrêcaj¹ nawza-
jem, co doprowadza do ich przebicia przez koronê S³oñca.
Tworzy siê w ten sposób obszar o silnym polu magnetycz-
nym, które uniemo¿liwia transport ciep³a z silnie nagrzane-
go j¹dra na zewn¹trz. Powstaje wówczas plama s³oneczna
o temperaturze ok. 1000 K ni¿szej ni¿ reszta powierzchni
S³oñca. Jednoczeœnie energia zahamowana w obszarze pla-
my koncentruje siê i silnie nagrzewa koronê S³oñca, powo-
duj¹c m.in. rozb³yski, protuberancje i koronalne wyrzuty
masy (ryc. 8), co przek³ada siê na chwilow¹ emisjê nawet
stukrotnie wiêkszej iloœci promieniowania (Phillips, 1995).

Aktywnoœæ S³oñca jest cykliczna, skorelowana z iloœ-
ci¹ plam na S³oñcu i zmian¹ jego biegunów magnetycz-
nych. Cykl ten wynosi ok. 11 lat i nazywany jest cyklem
Wolfa. Minimum s³oneczne wystêpuje, gdy plamy s¹ ma³o
widoczne lub ca³kowicie zanikaj¹. Nastêpnie liczba plam
siê zwiêksza, pocz¹wszy od obszarów biegunowych ku
równikowym, a¿ do maksimum cyklu, kiedy to zmienia siê
biegunowoœæ (nastêpuje inwersja pola magnetycznego).
Liczba plam s³onecznych w maksimum cyklu równie¿ ule-
ga wahaniom w okresie co ok. 100 lat. Minima aktywnoœci
s³onecznej koreluj¹ siê z okresami ni¿szych temperatur na
Ziemi. Zdarzaj¹ siê d³u¿sze, nawet kilkudziesiêcioletnie,
okresy bardzo niskiej aktywnoœci S³oñca, kiedy obserwuje
siê bardzo niewiele plam. Podczas ostatniego takiego okre-
su, trwaj¹cego od 1645 do 1715 r., zwanego Minimum
Maundera, w Europie zanotowano wyj¹tkowo niskie tem-
peratury i pokrywa siê ono z najzimniejszym fragmentem
Ma³ej Epoki Lodowej (Phillips, 1995). Starsze wyd³u¿one
minima aktywnoœci s³onecznej o obni¿onej œredniej tempe-
raturze, jak równie¿ wyd³u¿one maksima, uda³o siê zlokali-
zowaæ w czasie dziêki analizie s³ojów przyrostu rocznego
drzew (Solanki i in., 2004). Skorelowano w ten sposób

okres wyd³u¿onego maksimum z Ociepleniem Œrednio-
wiecznym z lat 1100–1250 (Feluch, 2011).

Obecnie znajdujemy siê po okresie maksimum 24.
cyklu aktywnoœci S³oñca. Zaobserwowano w nim wyj¹tko-
wo nisk¹ iloœæ plam s³onecznych oraz stopniowy spadek
iloœci plam w ci¹gu ostatnich kilku cykli (ryc. 9), co mo¿e
wskazywaæ na narastaj¹cy deficyt energetyczny Ziemi.
Je¿eli tendencja ta utrzyma siê, mo¿e oznaczaæ, ¿e stoimy
u progu kolejnej ma³ej epoki lodowej.

PODSUMOWANIE

Wed³ug teorii Milankovicia cykl glacjalno-interglacjal-
ny trwa ok. 100 tys. lat i pokrywa siê z cyklem zmian
mimoœrodu orbity ziemskiej. Na zlodowacenie przypada
ok. 90 tys. lat, a na ocieplenie ok. 10 tys. lat. Od ok. miliona
lat cykl ten siê powtarza, jednak z pewnymi wyraŸnymi
odstêpstwami. Interglacja³, w którym ¿yjemy, holocen trwa
ju¿ 11 700 lat, a Ziemia znajduje siê w peryhelium zim¹, co
sprzyja powstawaniu pokryw lodowych. Mimo to nie
wydaje siê, ¿eby interglacja³ zbli¿a³ siê ku koñcowi.
W przesz³oœci interglacja³y równie¿ ulega³y wyd³u¿eniu
(m.in. MIS 11c, 13a czy 17; tab.1) z powodu „przeskocze-
nia” jednego cyklu precesyjnego (fazy precesji nie prowa-
dzi³y do du¿ych zmian nas³onecznienia; Feluch, 2011).
Przyczyn¹ takiej sytuacji by³a ówczesna konfiguracja eks-
centrycznoœci, nachylenia i precesji osi Ziemi, która umo¿-
liwi³a d³u¿sze utrzymywanie siê cieplejszych œrednich
temperatur i niepowstawanie pokryw l¹dolodów. Taki uk³ad
ma miejsce równie¿ wspó³czeœnie.

Zmiany orbity Ziemi s¹ uznawane za stymulator prze-
mian miêdzy glacja³ami i interglacja³ami, jednak nadal nie
wiadomo, jakie procesy fizyczne oddzia³uj¹ przez zmianê
nas³onecznienia na objêtoœæ l¹dolodu. Ka¿dy okres glacjal-
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Ryc. 9. Dzienna iloœæ plam s³onecznych w ci¹gu ostatnich czterech cykli s³onecznych (www.climate4you – dostêp z 14 sierpnia 2015)
Fig. 9. The daily number of sunspots over the last four solar cycles (www.climate4you – access of August 14, 2015)



ny i interglacjalny jest unikatowy dziêki ró¿nym konfigu-
racjom orbitalnym i oddzia³ywaniu samego S³oñca (Yin &
Berger, 2010; Tzedakis i in., 2012). Najlepszym dowodem
na zale¿noœæ globalnych zmian klimatycznych od prze-
kszta³ceñ orbity Ziemi s¹ multimilenijne trendy temperatu-
rowe, zapisane w rdzeniach arktycznych i oceanicznych w
ci¹gu obecnego okresu interglacjalnego.

Nale¿y wyraŸnie podkreœliæ, ¿e potwierdzenie faktu
o odleg³ym zakoñczeniu interglacja³u wymaga dalszych
badañ przyczyn i przebiegu wczeœniejszych interglacja³ów.

Autorka dziêkuje recenzentom oraz redaktorowi naczelnemu
Andrzejowi G¹siêwiczowi za wnikliwe przeanalizowanie niniej-
szej pracy i wszelkie uwagi, które mia³y wp³yw na ostateczn¹
formê artyku³u.
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Tab. 1. Czas trwania plejstoceñskich interglacja³ów (przyporz¹d-
kowane stadia izotopów tlenowych – MIS) (Tzedakis i in., 2012,
zmienione)
Table 1. The duration of the Pleistocene Interglacials (assigned to
oxygen isotope stages – MIS) (Tzedakis et al., 2012, modified)

MIS

Pocz¹tek
[tys. lat Bp]

Onset

[kyr Bp]

Koniec
[tys. lat Bp]

End

[kyr Bp]

Czas trwania
[tys. lat]
Duration

[kyr]

5e 129 114 15

7e 242,6 233,6 9

9e 335 323,4 11,6

11c 425 398 27

13a 508 481 27

15a 579 562 17

15c 621 601 20

17 715 684 31

19c 788 775,5 12,5
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