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A b s t r a c t. The paper discusses the causes of climate change in the latest Cretaceous and
the Paleogene (impact event or huge volcanic eruptions?). The climatic evolution (global and
– more specifically – in the territory of Poland) during the Paleogene and Neogene in relation
to the major climatic events of these periods (PETM, EECO, C4 grassland, Messinian Salinity
Crisis) are described and their causes are discussed. Tectonic transformation, volcanic events
and earthquakes led to the change in the position of the continents and in the circulation of
ocean currents, as well as to increased emission of greenhouse gases – methane and carbon
dioxide. These were the main causes of climate changes during the Paleogene and Neogene.
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Era kenozoiczna obfituje w wydarzenia klimatyczne
o fundamentalnym znaczeniu, prowadz¹ce do przejœcia
od œwiata cieplarnianego bez l¹dolodów (greenhouse) do
œwiata, w którym pojawiaj¹ siê zlodowacenia (icehouse).
W tym czasie najpierw na Antarktydzie, a potem na pó³kuli
pó³nocnej rozwinê³y siê pokrywy lodowe.

Paleogen i neogen to odcinek dziejów Ziemi, w którym
ostatecznie ukszta³towa³ siê œwiat wspó³czesny zarówno
pod wzglêdem rozk³adu mórz i l¹dów, jak i zasiedlaj¹cej je
flory i fauny. Wielkie wymieranie, w wyniku którego
uleg³o zag³adzie ok. 75% gatunków zwierz¹t (Archibald
i in., 2010), w tej liczbie tak¿e amonity i dinozaury, stano-
wi³o dramatyczn¹ cezurê pomiêdzy œwiatem organicznym
mezozoiku i kenozoiku. Geneza tego wymierania jest dys-
kusyjna. Do niedawna uwa¿ano, ¿e jest to rezultat kolizji
Ziemi z planetoid¹ lub uderzenia meteorytu, na co wskazy-
wa³aby warstewka irydowa, stwierdzana powszechnie
w profilach osadów na granicy kredy i paleogenu (Alvarez
i in., 1980). Obecnie przewa¿a hipoteza o wp³ywie nie-
zwykle intensywnej dzia³alnoœci wulkanicznej zwi¹zanej
z powstaniem trapów dekañskich, które zaczyna³y siê two-
rzyæ nieco wczeœniej, bo ju¿ w póŸnym mastrychcie (chron
C29r). Wydarzenia te mia³y charakter katastroficzny, trwaj¹c
zaledwie ok. 300 tys. lat (Keller i in., 2009; Keller, 2012,
2014).

Znaczne obszary Europy przez wiêksz¹ czêœæ paleoce-
nu i ca³y eocen pokrywa³o morze, dlatego podstawowym
wskaŸnikiem paleoklimatycznym s¹ zmiany stosunków
izotopowych tlenu (�18O) w skorupkach otwornic ben-
tosowych oraz stosunków izotopowych wêgla (�13C)
w ska³ach wêglanowych tego wieku. Badania izotopowe
pozwoli³y na skonstruowanie wykresu zmian klimatycz-
nych w ci¹gu ostatnich 65 mln lat (Zachos i in., 2001, 2008).
Na krzywej zawartoœci izotopów tlenu (ryc. 1) zaznacza siê
szereg punktów (ekstremów) odpowiadaj¹cych zmianom
klimatu (Zachos i in., 2008), które decydowa³y o dalszej
ewolucji œrodowiska. Uzyskanie informacji na temat zró¿ni-
cowania geograficznego klimatu oraz sezonowych amplitud
paleotemperatury jest mo¿liwe m.in. na podstawie badañ
regionalnych zmian œwiata organicznego.

Praca ma na celu przedstawienie g³êbokich zmian kli-
matycznych w paleogenie i neogenie jako implikacji global-
nych zjawisk geotektonicznych i czynników kosmicznych
(ekscentrycznoœæ orbity, precesja osi ziemskiej).

PALEOCEN

(66,0–56,0 MLN LAT TEMU)

We wczesnym paleocenie œwiat organiczny zacz¹³ odra-
dzaæ siê po masowym wymieraniu. W osadach l¹dowych
najni¿szego paleocenu zaznacza siê zwiêkszony udzia³ roœ-
lin pionierskich – mchów i paprotników, wkraczaj¹cych na
l¹d po globalnych po¿arach spowodowanych czynnikami
o charakterze katastroficznym (Vajda & McLoughlin, 2004;
Ocampo i in., 2006). Panowa³ wówczas klimat ciep³y,
w umiarkowanych szerokoœciach geograficznych od ciep³o-
umiarkowanego do subtropikalnego. Na obszarze Polski
we wczesnym paleocenie panowa³y warunki morskie.
Stopniowy wzrost temperatury by³ dokumentowany nara-
staj¹c¹ ekspansj¹ ciep³olubnej mikrofauny z zachodu
(Po¿aryska & Szczechura, 1968; Giel, 1981), a temperatura
wody morskiej wzrasta³a od 17 do 19�C (Krzowski, 1995).
Po regresji morza wczesnego i œrodkowego paleocenu
(dano-zelandzkiego), w póŸnym paleocenie (tanecie) pano-
wa³ pocz¹tkowo klimat ciep³y i wilgotny, a pod koniec zapa-
nowa³y warunki tropikalne z licznymi epizodami osuszania
klimatu (Albers, 1981).

Na prze³omie paleocenu i eocenu, oko³o 56 mln lat BP,
mia³o miejsce najwiêksze w kenozoiku optimum klima-
tyczne, nazywane paleoceñsko-eoceñskim maksimum ter-
micznym (PETM – Paleocene-Eocene Thermal Maximum).
Jak na zjawisko geologiczne trwa³o ono niezwykle krótko,
bo tylko ok. 170 tys. lat. Nast¹pi³ wówczas wzrost tempera-
tury wód oceanicznych o 6°C, a w Arktyce temperatura
wód przypowierzchniowych dochodzi³a do 24°C (Moran
i in., 2006; Sluijs i in., 2006). Zasiêg wystêpowania organi-
zmów tropikalnych zarówno morskich, jak i l¹dowych, siê-
ga³ a¿ do stref oko³obiegunowych. W oceanie (równie¿
w tych strefach) nast¹pi³ masowy zakwit ciep³olubnego
planktonu roœlinnego (Dinoflagellata z rodzaju Apectodi-
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nium – Crouch i in., 2001; Sluijs i in., 2006) i zwierzêcego
(otwornice z rodzaju Morozovella – Kelly i in., 2001;
Luciani i in., 2011). Rozk³ad masowo wystêpuj¹cych
szcz¹tków organicznych spowodowa³ zakwaszenie przy-
dennej warstwy wód oceanicznych i sta³ siê przyczyn¹
intensywnego wymierania organizmów bentosowych.
Wymar³o wówczas 30–50% gatunków, w tym koralowce
i niektóre gatunki otwornic (Speijer, 1994; Thomas, 1998).
W œrodowisku l¹dowym PETM stanowi³o miêdzy innymi
impuls dla przyspieszonej specjacji ssaków (Hooker, 1998).

W klimacie subtropikalnym i tropikalnym w warun-
kach l¹dowych zachodzi³o niezwykle intensywne wietrze-
nie chemiczne. Na przyk³ad, na wypiêtrzonych wczeœniej,
w fazie laramijskiej orogenezy alpejskiej, krystalicznych
utworach bloku przedsudeckiego i Sudetów pokrywy wie-
trzeniowe in situ osi¹gaj¹ mi¹¿szoœæ do 150 m (ryc. 2), a na
Ni¿u Polskim dochodz¹ do 75 m (Piwocki, 2004).

Przyczyn globalnego ocieplenia na prze³omie paleocenu
i eocenu upatruje siê w uwolnieniu do oceanów i atmosfery
du¿ej iloœci gazów cieplarnianych – metanu i dwutlenku
wêgla – wskutek rozpadu Laurazji i Gondwany, a tak¿e
kolizji p³yt zwi¹zanej z globaln¹ przebudow¹ tektoniczn¹.
Wzrost emisji gazów cieplarnianych by³ zwi¹zany z desta-
bilizacj¹ hydratów metanu i intensywnym rozpuszczaniem
wêglanu wapnia na dnie oceanów (Kaitlin i in., 2015).

EOCEN

(56,0–33,9 MLN LAT TEMU)

We wczesnym eocenie, po zdarzeniu PETM, przez ok.
8 mln lat panowa³ stabilny, bardzo ciep³y klimat ze œredni¹
temperatur¹ roczn¹ 25°C (Crowley, 2012), przy braku
wyraŸnie zaznaczaj¹cych siê stref klimatycznych. Najcie-
plejszy okres eocenu, okreœlany jako wczesnoeoceñskie
optimum klimatyczne (EECO – Early Eocene Climatic
Optimum), nast¹pi³ pomiêdzy 52 a 50 mln lat BP. Wzrost
temperatury by³ przyczyn¹ bujnego rozwoju szaty roœlin-
nej, która we wczesnej fazie optimum mia³a charakter

leœny. Tropikalne i subtropikalne zbiorowiska roœlinne
charakteryzowa³y siê ogromnym zró¿nicowaniem gatun-
kowym. Lasy deszczowe siêga³y a¿ do 45°N szerokoœci
geograficznej, a w okolicach podbiegunowych panowa³y w
tym czasie lasy klimatu umiarkowanie ciep³ego z cypryœni-
kiem i sekwoj¹ (Greenwood & Basinger, 1994; Maxbauer
i in., 2014). Na Alasce, Grenlandii, w pó³nocnej Kanadzie
(Nunavut) i w pó³nocnej Europie w osadach z tego okresu
s¹ znajdowane makroszcz¹tki i py³ek palm (Archibald i in.,
2010). O sk³adzie tych lasów mo¿na s¹dziæ równie¿ na
podstawie szcz¹tków makro- i mikroflory zatopionych w
bursztynie ba³tyckim (ryc. 3, 4).

Wczesnoeoceñskie optimum klimatyczne zakoñczy³o
siê oko³o 49 mln lat BP, gdy Ocean Arktyczny zosta³ odciêty
barier¹ l¹dow¹ od oceanu œwiatowego, a jego wody uleg³y
wys³odzeniu (Brinkhuis i in., 2006). Nast¹pi³o wówczas
masowe zasiedlenie Oceanu Arktycznego przez paproæ
wodn¹ z rodzaju Azolla, która œciœle pokry³a powierzchniê
wody i zwi¹za³a ogromn¹ iloœæ atmosferycznego CO2. Stê-
¿enie tego gazu w atmosferze obni¿y³o siê z 3500 do
650 ppm, co oznacza spadek o ponad 80% (Brinkhuis i in.,
2006; Speelman i in., 2009). Gwa³towne zmniejszenie stê¿e-
nia CO2 da³o pocz¹tek d³ugotrwa³emu trendowi och³odze-
nia, trwaj¹cemu z niewielkimi wahaniami przez ok. 15 mln
lat, a¿ do póŸnego eocenu. W jego wyniku temperatura
powierzchniowych wód Oceanu Arktycznego obni¿y³a siê
z 13 do –2°C wspó³czeœnie (Shellito i in., 2003; Sluijs i in.,
2006). Po tych wydarzeniach na pó³kuli pó³nocnej tropi-
kalne warunki klimatyczne ju¿ nigdy nie powróci³y, a ok.
45 mln lat BP (œrodkowy eocen), w okresie zimowym
zacz¹³ pojawiaæ siê dryfuj¹cy lód morski. Pierwsze efeme-
ryczne zlodowacenia rozpoczê³y siê ok. 34 mln lat BP
(przy granicy eocen/oligocen). W historii klimatu kenozoiku
nast¹pi³ konsekwentny i d³ugotrwa³y okres pog³êbiaj¹cego
siê och³adzania (Escutia i in., 2011).

Postêpuj¹ce och³odzenie spowodowa³o zmianê w
sk³adzie leœnych zbiorowisk roœlinnych, porastaj¹cych we
wczesnym eocenie l¹dy pó³kuli pó³nocnej. W œrednich sze-
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Ryc. 2. Paleoceñskie pokrywy zwietrzelinowe in situ na ska³ach bazaltowych przedpola Sudetów w niecce ¿ytawskiej (Kopalnia Wêgla
Brunatnego „Turów”)
Fig. 2. Paleocene weathering covers in situ on basaltic rocks in the Sudetic Foreland in the Zittau Basin (“Turów” lignite opencast mine)



rokoœciach geograficznych dominowa³y wówczas szero-
kolistne, wiecznie zielone lasy, zbli¿one do wspó³czesnych
ciep³oumiarkowanych i subtropikalnych lasów Chin i Japo-
nii. Zaznaczy³y siê równie¿ sezonowe zmiany klimatyczne
i z czasem lasy wiecznie zielone zosta³y zast¹pione przez
lasy mieszane i liœciaste, zrzucaj¹ce liœcie w porze zimowej.
Byæ mo¿e spadek temperatury by³ istotnym czynnikiem
stresogennym, powoduj¹cym wzmo¿one ¿ywicowanie
drzew. Znaczne nagromadzenia ¿ywicy kopalnej, wystê-
puj¹cej in situ wraz z kopalnym drewnem i œció³k¹ leœn¹,
opisano z osadów lutetu (œrodkowy eocen) na polarnej
wyspie Axela Heiberga w archipelagu Ziemi Baffina (Gre-
enwood & Basinger, 1994; Jahren, 2007). Podobne zjawi-
ska – zapewne w tym samym okresie – zachodzi³y tak¿e w
Europie Œrodkowo-Wschodniej (ryc. 5), gdzie lasy bursz-
tynodajne ros³y na obszarze Fennoskandii oraz wzd³u¿
wschodnich (tarcza ukraiñska) i po³udniowych (blok
ma³opolski) wybrze¿y eoceñskiego morza epikontynentalne-
go (S³odkowska i in., 2013). W wyniku wielokrotnej rede-
pozycji zdiagenezowanych ¿ywic kopalnych powsta³y
du¿e z³o¿a bursztynu ba³tyckiego (sukcynitu) w osadach
eocenu górnego (Pó³wysep Sambijski i pó³nocna Lubelsz-
czyzna), oligocenu dolnego (Wo³yñ), miocenu (Sakso-
nia-Anhalt), plejstocenu (N i NE Polska) i rozsypiskowe
z³o¿a holoceñskie po³udniowego Ba³tyku.

Stopniowe och³adzanie w œrodkowym i póŸnym eoce-
nie pog³êbi³o siê gwa³townie na prze³omie eocenu i oligo-
cenu, oko³o 33 mln lat BP, kiedy na skutek postêpuj¹cego
rozpadu po³udniowego kontynentu Gondwany powsta³a
Cieœnina Drake’a, ostatecznie oddzielaj¹ca Antarktydê od
Ameryki Po³udniowej. Wokó³ Antarktydy utworzy³ siê
wtedy zimny pr¹d oceaniczny, który odci¹³ ten kontynent

od cieplejszych wód z pó³nocy, powoduj¹c izolacjê
termiczn¹ i pocz¹tek glacjacji Antarktydy. Na pó³kuli
pó³nocnej w tym czasie pojawia³y siê efemerycznie „góry
lodowe”. Rozpocz¹³ siê trwaj¹cy do dzisiaj okres zlodowa-
ceñ (icehouse). Nast¹pi³ dalszy spadek zawartoœci CO2

w atmosferze i zwi¹zanie znacznej iloœci wody w l¹dolodzie
antarktycznym, co doprowadzi³o do znacznego obni¿enia
poziomu oceanu œwiatowego (Pearson i in., 2009).

OLIGOCEN

(33,9–23,03 MLN LAT TEMU)

Och³odzenie u schy³ku eocenu doprowadzi³o do
wymarcia wielu ciep³olubnych gatunków roœlin (koniec
epoki greenhouse). Na kontynentach pó³kuli pó³nocnej
rozpocz¹³ siê okres dominacji lasów mieszanych, a flora,
która ukszta³towa³a siê we wczesnym oligocenie, by³a ju¿
zbli¿ona do wspó³czesnej.

W tym czasie nie odnotowano drastycznych zmian kli-
matycznych, by³a to epoka o wzglêdnie wyrównanych
warunkach temperatury i wilgotnoœci. Jedynie w póŸnym
oligocenie ok. 26 mln lat BP mia³o miejsce niewielkie ocie-
plenie spowodowane krótkotrwa³ym zanikiem lodów
antarktycznych, które ponownie pojawi³y siê na pocz¹tku
miocenu (Escutia i in., 2011).

MIOCEN

(23,03–5,33 MLN LAT TEMU)

Polska to obszar modelowy do przeœledzenia zmian kli-
matu we wczesnym i œrodkowym miocenie pó³kuli pó³noc-
nej. Znanych jest wiele stanowisk roœlinnoœci kopalnej
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Ryc. 3. Szcz¹tki roœlin z lasów bursztynodajnych zachowane w bursztynie (ze zbiorów Muzeum Bursztynu w Ribnitz-Darmgarten): A – kwiat
ostrokrzewu (okrytozal¹¿kowe), wielkoœæ 0,8 cm; B – liœæ okrytozal¹¿kowych, wielkoœæ 2,4 cm; C – kwiaty dêbu, wielkoœæ 2,0 cm
Fig. 3. Plant remains from the amber-producing forest, preserved in amber (from the collection of the German Museum of Amber in
Ribnitz-Damgarten): A – holly flower (Angiosperms), 0.8 cm in size; B – leave of angiosperms, 2.4 cm in size; C – oak flowers, 2.0 cm in size



tego wieku (Wa¿yñska, 1998). Z opracowanych danych
paleoflorystycznych wynika, ¿e w porównaniu z paleoge-
nem w miocenie wahania klimatyczne by³y stosunkowo
niewielkiej skali. W Europie Œrodkowej by³ to okres o wil-
gotnym ciep³oumiarkowanym klimacie, w którym na
obszarach ni¿owych rozwija³y siê bujne lasy bagienne
z Taxodium, Nyssa i Glyptostobus, a tak¿e tworzy³y siê
rozleg³e torfowiska. Dop³yw ciep³ych i wilgotnych mas
powietrza z po³udnia (znad Paratetydy) zapewnia³ przez
d³ugi czas stabilne warunki sprzyjaj¹ce bujnej wegetacji
roœlinnej, czyli wysok¹ temperaturê i sta³¹, du¿¹ wilgot-
noœæ powietrza. Z obficie produkowanej materii fitoge-
nicznej utworzy³y siê mi¹¿sze pok³ady wêgla brunatnego.
Rozwój bagien i torfowisk akumuluj¹cych du¿e iloœci materii
roœlinnej, rozpoczêty ju¿ w oligocenie, najwiêksz¹ inten-
sywnoœæ osi¹gn¹³ we wczesnym i œrodkowym miocenie,
mia³ wówczas charakter ponadregionalny i dotyczy³ œred-
nich szerokoœci geograficznych ca³ej pó³kuli pó³nocnej.
Dlatego ten odcinek czasu jest uznawany za jeden z dwóch
najwa¿niejszych okresów antrakogenicznych.

Mimo niewielkich zmian temperatury globalnej aku-
mulacja materii fitogenicznej mia³a w tym okresie charakter
cykliczny, zapisany w postaci kolejnych epizodów wêglo-
twórczych na Ni¿u Œrodkowoeuropejskim. Mo¿na wyró¿niæ
piêæ takich epizodów o du¿ej skali (Kasiñski, 2010), z któ-
rymi s¹ zwi¹zane kolejne (V, IV, III, II, i I) pok³ady wêgla
brunatnego na Ni¿u Polskim (ryc. 6). Sprzyjaj¹cy klimat
by³ bowiem niezbêdnym, ale nie jedynym warunkiem
aktywnoœci procesów powstawania wêgla. Nie mniej istot-
ne by³o zapewnienie odpowiedniej przestrzeni depozycyjnej,
poniewa¿ akumulacja znaczniejszych iloœci materii fitoge-
nicznej in situ wymaga³a zachowania równowagi dyna-
micznej pomiêdzy narostem roœlinnoœci torfotwórczej
a subsydencj¹ powierzchni depozycyjnej (Bouroz, 1960).

Optimum klimatyczne miocenu (MMCO – Mid-Mioce-
ne Climatic Optimum) na pó³kuli pó³nocnej przypada na
15–17 mln lat BP (Foster i in., 2012; Goldner i in., 2013).
Za jego globaln¹ przyczynê uwa¿a siê wzrost poziomu
CO2, wywo³any czêœciowym ust¹pieniem l¹dolodu antark-
tycznego, co sprawi³o podniesienie siê temperatury.
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Ryc. 4. Ziarna py³ku w bursztynie ba³tyckim (sukcynicie); Muzeum w Albersdorf, oznaczenia py³ków V. Arnold, zweryfikowane
Fig. 4. Pollen grains inside the Baltic amber (succinate); Albersdorf Museum for Archaeology and Ecology, pollendeterminations by
V. Arnold, verified)

1 – Angiospermae, Sambia; 2 – Ericipites sp., Sambia; 3 – Betulaceae, Bitterfeld; 4 – Tiliiapollenites sp., Sambia; 5 – Angiospermae,
Bitterfeld; 6 – Angiospermae, Bitterfeld; 7 – Milfordiapollenites sp., Bitterfeld; 8 – Alnipollenites sp., Bitterfeld; 9 – Nudopollis sp.,
Sambia; 10 – Betulaepollenites sp., Bitterfeld; 11 – Ulmipollenites sp., Sambia; 12 – Basopollis sp., Sambia; 13 – Gothanipollis sp.,
Sambia; 14 – Loranthaceae, Bitterfeld



Na obszarze Ni¿u Œrodkowoeuropejskiego transgresja
ciep³ego morza Paratetydy postêpuj¹ca ku pó³nocy spowo-
dowa³a ocieplenie i zwilgotnienie klimatu na l¹dzie. Z tym
wydarzeniem wi¹¿e siê powstanie III i II (œcinawskiego
i ³u¿yckiego) pok³adów wêgla brunatnego. Analizy palino-
logiczne wskazuj¹, ¿e na Ni¿u Polskim obraz roœlinnoœci
bagiennej, tworz¹cej pok³ady wêgla brunatnego, jest
podobny we wszystkich cyklach wêglotwórczych. Ró¿nice
w sk³adzie florystycznym kolejnych pok³adów zaznaczaj¹
siê g³ównie w roœlinnoœci pochodz¹cej spoza torfowiska
(Kasiñski i in., 2010), co pozwala na rozró¿nianie poszcze-
gólnych cykli wêglotwórczych (tab. 1).

Po optimum klimatycznym miocenu rozpoczyna siê
kolejny okres postêpuj¹cego och³odzenia. Spektra palino-
logiczne kolejnych pok³adów wêgli mioceñskich wskazuj¹
na ubo¿enie zbiorowisk roœlinnych w elementy ciep³olub-
ne, co dowodzi, ¿e klimat stopniowo stawa³ siê coraz
ch³odniejszy (S³odkowska, 1998).

W wysychaj¹cym mioceñskim morzu Paratetydy, zaj-
muj¹cym zapadliska przedgórskie dŸwigaj¹cych siê ³añcu-
chów Alp i Karpat, ok. 13,7 mln lat BP, zaistnia³y warunki
sprzyjaj¹ce tworzeniu siê z³ó¿ soli kamiennej (np. Bukow-
ski, 2011). Zw³aszcza ograniczenie po³¹czeñ z otwartym
morzem, sp³ycenie i izolacja panwi solnych oraz panowa-
nie ciep³ego œródziemnomorskiego klimatu przyczyni³o siê
do powstawania serii ewaporatowych, g³ównie z³ó¿ soli,
a tak¿e gipsów, które tworzy³y siê w kilku cyklotemach
przez kilkanaœcie tysiêcy lat (de Leeuw i in., 2010).

Wypiêtrzony w fazie styryjskiej orogenezy alpejskiej
(12,6 mln lat BP) górski ³añcuch Karpat zablokowa³ cyrku-
lacjê ciep³ych i wilgotnych mas powietrza z po³udnia na
pó³noc Europy. Klimat póŸnego miocenu uleg³ znacznemu
och³odzeniu (Jiménez-Moreno & Suc, 2007; Ivanov i in.,
2011), co zakoñczy³o wielkie cykle sedymentacji wêglowej.
Okres och³odzenia po mioceñskim optimum klimatycznym
charakteryzuje pojawienie siê w Arktyce efemerycznych
wyst¹pieñ dryfuj¹cego lodu morskiego, a od ok. 14 mln lat
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Ryc. 5. Rozprzestrzenienie eoceñskich lasów bursztynodajnych i ró¿nowiekowych paleogeñskich z³ó¿ bursztynu we wschodniej czêœci
basenu Pramorza Pó³nocnego w Europie Pó³nocno-Wschodniej (wg Knoxa i in., 2010, uzupe³nione)
Fig. 5. Distribution of Eocene amber-producing forests and different-age Paleogene amber deposits in the eastern part of the pre-North
Sea Basin in North-Eastern Europe (after Knox et al., 2010, completed)



BP tak¿e pierwszych zlodowaceñ kontynentalnych na pó³kuli
pó³nocnej (Morze Barentsa). Jednym z dowodów istnienia
lodu dryfuj¹cego s¹ znalezione na szelfie Grenlandii gla-

cjalne osady sprzed oko³o 7 mln lat, które zosta³y tam przy-
transportowane przez dryfuj¹ce góry lodowe (Larsen i in.,
1994; Escutia i in., 2011). Zwi¹zanie du¿ej iloœci wód oce-
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Ryc. 6. Schemat stratygraficzny cykli wêglotwórczych w paleogenie i neogenie na Ni¿u Polskim (wg Kasiñskiego, 2010)
Fig. 6. Stratigraphic scheme of the coal-forming cycles during the Paleogene and Neogene in the Polish Lowlands (after Kasiñski, 2010)
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Tab. 1. Rekonstrukcja klimatu neogenu na podstawie badañ palinologicznych w profilach z Polski Zachodniej
Table 1. Reconstruction of Neogene climate on the basis of palynological data of profiles from Western Poland

Chrono-
stratygrafia

Chrono-
stratigraphy

Litostratygrafia
Lithostratigraphy
(Piwocki, 2004)

Pok³ady wêgla
brunatnego

Lignite seams

Profile
Profiles

Poziomy
sporowo-py³kowe
Spore-pollen zones

(Ziembiñska-
-Tworzyd³o, 1998)

Zbiorowiska
roœlinne/œrodowisko
Plant community/

environment

Klimat
Climate

MIOCEN
ŒRODKOWY

MIDDLE
MIOCENE

formacja
poznañska

Poznañ
Formation

IA oczkowicki
IA Oczkowice Mirostowice

IX
Tricolporopollenites

pseudocingulum

las bagienny, zaroœla
krzewiaste /zbiornik
s³odkowodny
swamp forest,
shrubs/freshwater

ciep³oumiarkowany,
wilgotny
warm temperate,
wet

I œrodkowopolski
I Mid-Polish

Tuplice
Babina 24/40
Babina 52/40
Nowe Czaple
(rejon)

VIII
Celtipollenites verus

las bagienny, las
³êgowy/zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
swamp forest,
riparian forest
/ freshwater, marine
influences

ciep³oumiarkowany,
wilgotny
warm temperate,
wet

formacja
paw³owicka
(seria Mu¿akowa)

Paw³owice
Formation
(Mu¿aków Series)

Grêzawa
28B/Bis
Tuplice

VII
Iteapollis

angustoporatus

las iglasty, las
mieszany, zaroœla
krzewiaste /zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
coniferous forest,
mixed forest, shrubs
/ freshwater, marine
influences

umiarkowany, suchy
temperate, dry

IIA lubiñski
IIA Lubin

Grêzawa
28B/Bis
Babina 24/40
Babina 52/40
Babina 72/40
Babina104/40
Mosty 32/22
Mosty 62/26
Nowe Czaple
Nowe Czaple
(rejon)

VI
Tricolporopollenites

megaexactus

zaroœla krzewiaste,
las mezofilny/
zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
shrubs, mesophilous
forest/ freshwater,
marine influences

ciep³oumiarkowany,
suchy
warm temperate

II ³u¿ycki
II Lusatia

Grêzawa
28B/Bis
Babina 24/40
Babina 52/40
Babina 72/40
Babina104/40
Mosty 32/22
Mosty 62/26
Nowe Czaple
Nowe Czaple
(rejon)

V
Quercoidites henrici

las mezofilny,
las bagienny/
zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
mesophilous forest,
swamp forest/
freshwater, marine
influences

ciep³oumiarkowany,
wilgotny
warm temperate,
wet

MIOCEN
DOLNY

LOWER
MIOCENE

formacja
œcinawska

Œcinawa
Formation

Grêzawa
28B/Bis
Nowe Czaple

IV
Ulmipollenites

undulosus

zaroœla krzewiaste,
las ³êgowy/
zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
shrubs, riparian
forest/ freshwater,
marine influences

umiarkowany,
wilgotny
temperate, wet

III œcinawski
III Œcinawa

Grêzawa
28B/Bis
Babina 24/40
Babina 52/40
Babina 72/40
Mosty 32/22
Mosty 62/26

III
Arecipites

parareolatus

las mezofilny,
zaroœla krzewiaste/
zbiornik
s³odkowodny,
wp³ywy morskie
mesophilous forest,
shrubs/ freshwater,
marine influences

ciep³oumiarkowany
na pograniczu
z subtropikalnym
warm temperate to
subtropical

formacja rawicka

Rawicz Formation

Grêzawa
28B/Bis

II
Alnipollenites verus

las iglasty, las
³êgowy/zbiornik
s³odkowodny
coniferous forest,
riparian forest/
freshwater

umiarkowany, suchy
temperate, dry

IV d¹browski
IV D¹browa

Grêzawa
28B/Bis

I
Olaxipollis matthesi

zaroœla krzewiaste,
las mezofilny/
zbiornik
s³odkowodny
shrubs, mesophilous
forest/
freshwater

ciep³oumiarkowany
na pograniczu
z subtropikalnym
warm temperate to
subtropical



anicznych w lodach Grenlandii spowodowa³o eustatyczne
obni¿enie poziomu oceanu œwiatowego. Od tego zdarzenia
zapanowa³a dwubiegunowa symetria zmian klimatycznych.

Wa¿nym wydarzeniem u schy³ku miocenu, wywo³anym
po czêœci przez czynniki klimatyczne, by³ kryzys messyñski
(MSC – Messinian Salinity Crisis) 5,96–5,33 mln lat BP
(Faquette i in., 2006). W gor¹cym i suchym klimacie, przy
przewadze parowania nad dostaw¹ wód rzecznych i opada-
mi, rozpoczê³o siê wysychanie Morza Œródziemnego (Kri-
jgsman i in., 1999). W pierwszym etapie znalaz³o to
odbicie w niewielkim obni¿eniu poziomu morza, a w stre-
fach brze¿nych basenu zaczê³a siê sedymentacja starszego
piêtra utworów ewaporatowych o niezbyt wielkiej
mi¹¿szoœci (Clauzon i in., 2015). Etap drugi mia³ pocz¹tek
5,60 mln lat BP, wraz z zamkniêciem po³¹czenia pomiêdzy
Morzem Œródziemnym a Atlantykiem wskutek ruchu ku
pó³nocy kontynentalnej p³yty afrykañskiej (Garcia-Castel-
lanos & Villase�or, 2011). Temperatura wody osi¹gnê³a
wtedy 35°C. Z tym etapem jest zwi¹zana intensywna sedy-
mentacja m³odszego piêtra utworów ewaporatowych (gip-
sów, anhydrytów i soli kamiennych) o znacznej mi¹¿szoœci
(Govers i in., 2009). W wyniku wzmo¿onej ewaporacji
poziom bazy erozyjnej zacz¹³ siê gwa³townie obni¿aæ, co
doprowadzi³o do erozji rzecznej na wielk¹ skalê: na obsza-
rze Morza Œródziemnego doliny erozyjne, utworzone w
3–5 fazach procesów erozyjnych, osi¹gnê³y ponad 3000 m
g³êbokoœci (Gargani & Rigollet, 2007). Echem kryzysu
messyñskiego na obszarze Polski mog¹ byæ polewy pustyn-
ne w utworach górnego miocenu na Wy¿ynie Lubelskiej
i Roztoczu (Maruszczak, 2001).

We florze póŸnego miocenu i pliocenu zaznaczy³y siê
postêpuj¹ce zmiany w dominuj¹cych zbiorowiskach
roœlinnych, prowadz¹ce do rozrzedzenia pokrywy leœnej
i pojawienia siê zbiorowisk stepowych, obserwowane
m.in. w pó³nocnej Polsce w okolicach Lêborka (ryc. 7).

Wydarzeniem klimatycznym dokumentuj¹cym to zja-
wisko jest ekspansja traw (C4 grassland) przypadaj¹ca na
póŸny miocen–pliocen i datowana na 4–8 mln lat BP.
W tym czasie mia³o miejsce rozprzestrzenienie zbiorowisk
bezdrzewnych typu stepu, sawanny, prerii etc. RozluŸnieniu
uleg³a panuj¹ca w miocenie roœlinnoœæ leœna i jej miejsce
zajê³y trawy, co by³o przypuszczalnie zwi¹zane z ogólnym
osuszeniem klimatu (Osborne, 2008). Przyczyny tego zja-
wiska nie s¹ do koñca jednoznaczne, wœród wielu powo-
dów zmian wegetacji podaje siê spadek intensywnoœci
procesów tektonicznych, z czym wi¹¿e siê zmniejszona

zawartoœæ CO2 w atmosferze, byæ mo¿e równie¿ z powodu
postêpuj¹cego rozwoju czap lodowych na pó³kuli pó³noc-
nej (Pagani i in., 1999). Odpowiedzi¹ na te zmiany by³a
adaptacja roœlin do fotosyntezy typu C4 w warunkach
mniejszej iloœci CO2 w suchym i gor¹cym klimacie. Ten
mechanizm wi¹zania dwutlenku wêgla pozwala na zwiêk-
szenie jego udzia³u w komórkach, co sprawia, ¿e roœliny
typu C4 cechuje wy¿sza wydajnoœæ fotosyntezy i szybsza
produkcja biomasy (Cotton i in., 2014). U schy³ku miocenu
zaznaczy³a siê sezonowoœæ, polegaj¹ca na naprzemiennym
wystêpowaniu pory suchej i deszczowej w zwi¹zku z inten-
syfikacj¹ monsunów azjatyckich. Trawy przystosowa³y siê
do tej zmiany, nie bez znaczenia by³y te¿ czêste po¿ary ste-
pów (Kelley & Rundel, 2005). Spowodowa³o to arydyzacjê
klimatu w pliocenie. Wœród ssaków wzros³a rola roœlino¿er-
ców, nast¹pi³a ekspansja kopytnych i ewolucja pierwszych
hominidów. Ekspansja roœlin typu C4 by³a najwiêksza
w ciep³ych regionach niskich szerokoœci geograficznych
(Winslow i in., 2003).

PLIOCEN

(5,33–2,58 MLN LAT BP)

W pliocenie lodowce pokrywa³y ju¿ Arktykê, pó³noc-
no-wschodni¹ Azjê i Alaskê. Pokrywa lodowa pojawi³a siê
te¿ dwukrotnie na Grenlandii, w okresie 3,5–3,0 mln lat BP
i 2,7–2,5 mln lat BP (Bailey i in., 2013). W tym czasie naj-
wiêksz¹ rolê odgrywa³y zbiorowiska roœlinne otwartych
przestrzeni typu C4, choæ u schy³ku pliocenu jeszcze raz
zaznaczy³ siê wiêkszy udzia³ zbiorowisk leœnych zwi¹zany
z póŸnoplioceñskim ociepleniem.

Rozwój pokryw lodowych spowodowa³ zmianê pozio-
mu absorpcji energii s³onecznej na znacznych po³aciach
kuli ziemskiej. Wiêksza iloœæ energii s³onecznej ulega³a
odbiciu od bia³ych powierzchni lodu, co przyczyni³o siê do
narastaj¹cego och³odzenia klimatu (Ballantyne i in., 2010).

PRZYCZYNY ZMIAN KLIMATYCZNYCH

Przyczyn zmian klimatycznych zarejestrowanych w
osadach paleogenu i neogenu mo¿na upatrywaæ g³ównie
w procesach geotektonicznych – przebudowie tektonicz-
nej, wulkanizmie i trzêsieniach ziemi, które doprowadzi³y
do zmian w rozk³adzie l¹dów i oceanów oraz zwiêkszy³y
emisjê gazów cieplarnianych – metanu i dwutlenku wêgla.
Rearan¿acja tektoniczna mia³a równie¿ wp³yw na zmianê
cyrkulacji wód oceanicznych, nast¹pi³o zamkniêcie kory-
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Ryc. 7. Stosunek udzia³u py³ku drzew (AP) do zielnych (NAP) w osadach z pogranicza miocenu i pliocenu w ods³oniêciu w £êczycach
(okolice Lêborka, pó³nocna Polska) – stanowiska A i BI (Kramarska i in., 2015)
Fig. 7. Relation between pollen grains of trees (AP) and herbaceous plants (NAP) in the Miocene/Pliocene transition deposits from
the £êczyce outcrop (near Lêbork) – A and BI sites (Kramarska et al., 2015)



tarza wokó³równikowego prowadz¹cego ciep³e pr¹dy mor-
skie (nasuwanie siê p³yty afrykañskiej na Europê, kolizja
Dekanu z p³yt¹ azjatyck¹, zamkniêcie Przesmyku Panam-
skiego etc.). Nie bez znaczenia mog³y byæ tak¿e zmiany
w dop³ywie energii s³onecznej zale¿ne od zmiany orbity
Ziemi. Jedn¹ z istotnych przyczyn wtórnych by³ tak¿e
wzrost albedo, zwi¹zany (1) ze zmianami w szacie roœlin-
nej wskutek spadku zalesienia na korzyœæ otwartych, ste-
powych siedlisk, (2) pojawieniem siê dryfuj¹cego lodu
i (3) stopniowo rosn¹c¹ powierzchni¹ obszarów zlodowaco-
nych. Te wszystkie wymienione przyczyny ukszta³towa³y
wspó³czesny klimat wraz z jego elementami – temperatur¹,
opadami, nas³onecznieniem, wiatrami itp.

Autorzy sk³adaj¹ serdecznie podziêkowania Pani dr Marii
Ziembiñskiej-Tworzyd³o za wnikliwe spojrzenie na rêkopis pra-
cy oraz cenne i inspiruj¹ce wskazówki.
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