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Wprowadzenie

Specyfika klimatu kredy

Klimat okresu kredowego, podobnie jak cyrkulacja atmos-
feryczna i krazenie wod oceanicznych, znacznie odbiegat
od obecnego (Hay, 2011). Podstawowa r6znica dotyczy glo-
balnej S$redniej rocznej temperatury powietrza oraz wod
oceanicznych. Wynika ona gtdwnie z poréwnania tempera-
tur wysokich szerokosci geograficznych (polarnych i sub-
polarnych), ktére w kredzie byly znacznie wyzsze niz
obecnie, a zatem kredowy gradient temperatur pomiedzy
réwnikiem i biegunami byt o wiele mniejszy. Do listy réz-
nic dotgczy¢ mozna takze znacznie wyzszy poziom morz
kredowych, bedacy m.in. efektem braku lgdolodéw i czap
polarnych. Wszystkie te charakterystyczne cechy okresu
kredowego spowodowaty, ze zalicza sie go w catosci do tzw.
okresow cieplarnianych (greenhouse) w dziejach Ziemi (Fra-
kes, 1979; Gale, 2011). Jednakze S$rodkowa cze$¢ kredy,
obejmujgca cenoman—koniak, reprezentuje zapis wyjatko-
wych warunkéw klimatycznych, opisywanych jako super-
cieplarniane (ang. hothouse). Sprawia to, ze osady tego
wieku cieszg sie szczeg6lnym zainteresowaniem sedymen-
tologow.

Sam pomyst wydzielenia okreséw cieplarnianych (green-
house) oraz okresdw zigbu (icehouse) zaproponowany przez
Fischera (1982), jest obecnie rozszerzony przez Kiddera &
Worsley’a (2010, 2012), ktérzy do wspomnianych juz okre-
sOw w dziejach Ziemi dotgczyli ekstremalnie ciepty, tzw.
supercieplarniany (hothouse). Autorzy ci wydzielili takze
podtypy okresu cieplarnianego: zimny cieplarniany (cold-
greenhouse) oraz ciepty cieplarniany (warm-greenhouse).
Jak przyktad klimatu cieptego cieplarnianego uwaza sie
czas od poczatku albu do korica koniaku, w ktérym mozna
ponadto wyrdzni¢ okresowe przejscia do klimatu supercie-
plarnianego w poblizu granic albu/cenomanu, cenoma-
nu/turonu oraz turonu/koniaku (Holz, 2015). W podanym
przyktadzie klimat ciepty cieplarniany charakteryzuje sie
globalng $rednig roczng temperaturg pomiedzy 24 °C a 30
°C, brakiem polarnych czap lodowych oraz stezeniem at-
mosferycznego C02rzedu 1200 do 4800 ppm. W klimacie
tym oceany byty stabo natlenione lub okresowo pozbawio-
ne tlenu. Podczas panowania warunkOw supercieplarnia-
nych stezenie dwutlenku wegla w atmosferze wzrastato
powyzej 4800 ppm. Bylo to efektem powstania wielkich
prowincji magmowych (Large Igneous Provinces - LIP). Za-
nik aktywnosci tych prowincji powodowat wzmozone wie-
trzenie chemiczne i szybka sekwestracje atmosferycznego
dwutlenku wegla, dlatego tez okresy klimatu supercieplar-
nianego trwaty mniej niz 3 min lat, mniej wiecej tyle ile ak-
tywnos$¢ wielkich prowincji magmowych (Jarvis et al.,
2011; Flogel et al., 2011). Sposrod kredowych wiekéw, tu-
ron, wymieniany jako najcieplejszy wiek calej kredy, jest
kwintesencja klimatu supercieplarnianego, ale ekstremalnie
wysoka globalna $rednia roczna temperatura utrzymywata
sie prawdopodobnie jeszcze do poczatku koniaku (Hay &
Floegel, 2012). Byto to niewatpliwie zwigzane z duzym ste-
zeniem CO02atmosferycznego (Barron & Washington, 1985),
ktére w modelach zaktadajacych wysokie temperatury wod
rownikowych w kredzie siega co najmniej 3500 ppm (Bice
et al., 2006). Gtéwnym zrodiem podwyzszonej zawartosci
dwutlenku wegla w atmosferze turonu byta podmorska ak-
tywnos$¢ wulkaniczna plateau Ontong Java i Karaibow
(Leckie et al., 2002; Jarvis et al., 2011).

Egzemplifikacjg ekstremalnych warunkéw panujgcych
w klimacie supercieplarnianym turonu moze by¢ tempera-
tura wéd powierzchniowych, ktdra oszacowana na podsta-
wie stosunku Mg/Ca oraz 818 skorupek otwornic
planktonicznych wynosita dla wéd réwnikowych 35 °C
(Huber et al., 2002; Wilson et al., 2002; Forster et al., 2007;
Friedrich et al., 2012) a nawet 42 °C (Bice et al., 2006). War-
tosci te sgjednak podwazane przez cze$¢ badaczy, poniewaz
nie znaleziono jak do tej pory zadnych dowodow na przy-
stosowanie roslin do bardzo wysokich temperatur jakie
w zwigzku z goragcymi oceanami musiatyby panowac na lg-
dach w turonie (Hay & Floegel, 2012). Pojawity sie tez ba-
dania wskazujgce na istotng redukcje szerokosci pasa
pustyri kredowych, w okresach kiedy stezenie CO, atmos-
ferycznego wynosito ponad 1000 ppm, co mogto byé spo-
wodowane zwezeniem i przesunieciem komarek cyrkulacji
Hadley’a w kierunku réwnika (Hasegawa et al., 2012). Za-
tem warunki supercieplarniane, podobnie do epok lodo-
wych, cechowatyby sie waskg strefg klimatu suchego, lecz
brakiem polarnych czap lodowych. Kolejng przestanka
przemawiajgca za tym, ze turon jednak nie byt tak goracy
jakby to wynikato z modeli, sg znalezione w wielu profilach
turonu podwyzszone zawarto$¢ helu (He), ktére 4-krotnie
przekraczajg wartosci odnotowane w cenomanie i koniaku.
Ta anomalia jest ttumaczona jako utrzymujacy sie przez
caty turon wzmozony opad kosmiczny (pochodzacy z ko-

Fig. 1. Mapa geologiczna niecki opolskiej bez osadéw kenozoiku
i czwartorzedu.
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mety lub deszczu meteoréw), ktory niwelowat skutki kli-
matyczne warunkoéw supercieplarnianych (Farley et al.,
2012).

Ponadto, w warunkach klimatu cieptego cieplarnianego
oraz supercieplarnianego w $rodkowej czesci kredy odno-
towano kilka epizodéw ochtodzen, kiedy temperatura wod
powierzchniowych schtadzata sie o 2-4 °C (Forster et al.,
2007; Jarvis et al., 2011). Epizody te interpretowane sg jako
efekt tworzenia sie lodowych czap polarnych, ktére pocia-
galy za sobg krotkookresowe glacieustatyczne zmiany po-
ziomu morza wystepujagce we wczesnym turonie
i wczesnym koniaku (Uliény et al., 2009). Mechanizm poja-
wiania sie okresowych ochtodzen w warunkach klimatu
supercieplarnianego jest wecigz trudny do wyjasnienia,
w przeciwienstwie do takich ochtodzen w warunkach kli-
matu chtodnego, np. kampansko-mastrychckie wydarzenie
graniczne (Holz, 2015).

Okres kredy cechowat sie takze wystepowaniem specy-
ficznych warunkéw oceanicznych, ktére pozwolity na aku-
mulacje ogromnych iloSci osadéw bogatych w materie
organiczng, szczegOlnie podczas wystepowanie anoksycz-
nych epizodéw oceanicznych (oceanie anoxic events - OAE,
Schlanger & Jenkyns, 1976; Arthur et al., 1990). Epizod
anoksyczny wystepujacy w poblizu granicy cenomanu i tu-
ronu, tzw. OAE-2, uwaza sie za jedno z najwiekszych wy-
darzern prowadzacych do zaburzenia globalnego obiegu
wegla w ciggu ostatnich 100 min lat (Jarvis et al., 2011).
W tym czasie P6tnocny Atlantyk petnit role zbiornika gro-
madzacego ciepte (>20 °C) i bogate w skiadniki pokarmowe
wody naptywajace z Pacyfiku przez przesmyk panamski.
Podmorska aktywnos¢ wulkaniczna oraz cyrkulacja estu-
ariowa a wraz z nig intensywny upwelling wzdtuz wybrze-
zy Poinocnego Atlantyku doprowadzity do gromadzenia sie
bogatych w materie organiczng osadow (Trabucho-Alexan-
dre et al., 2010; Friedrich et al., 2012). Podobne zjawiska na-
stapity pozniej, w czasie koniacko-santoriskiego OAE-3 na
rébwnikowych i $rednich paleoszerokosciach geograficz-
nych. Wtedy to w Tetydzie i Pétnocnym Atlantyku osadza-
ty sie oceaniczne osady typu red beds (Wagreich, 2012).
Zmiana typowej dla Srodkowej kredy cyrkulacji oceanicz-
nej nastgpita ostatecznie w mastrychcie wraz z otwarciem
sie Oceanu Atlantyckiego prowadzacym do powstania ko-
rytarzy morskich pomiedzy obszarami polarnymi obu pot-
kul, a takze pomiedzy Pacyfikiem i Tetydg (np. Friedrich et
al., 2012).

Facja kredy piszacej

Kreda piszaca jest niepowtarzalng i najbardziej charakte-
rystyczng facjg gornej kredy, nadajagc nazwe catemu okre-
sowi (np. Hay, 2011). Jej gtownym, skatotworczym
skfadnikiem sg nannoskamieniatosci, co zapewne jest efek-
tem specyficznego chemizmu wdd péznokredowych, ktory
utatwiat precypitacje niskomagnezowego kalcytu, typowe-
go dla kokolitoforiddw, ktérych szkieleciki stanowig wiek-
szo$¢ nannoskamieniatosci (Stanley et al., 2005). Ponadto,
facja kredy byta deponowana na olbrzymich obszarach epi-
kontynentalnych basenéw powstatych w kredzie w czasie
wysokiego stanu poziomu $wiatowego oceanu. Spowodo-
wato to zanik wyraZznej granicy oceanograficznej pomiedzy
wodami szelfowymi a otwartym morzem (ang. shelf-break
front) umozliwiajgc wodom oceanicznym wraz z typowymi
dla nich zespotami organizmami wtargniecie na obszary
epejrycznych zbiornikdw morskich (Hay, 2008). W obrebia
facji kredy mozna wyr6zni¢ odmiane o wyraZnie zaznaczo-
nym utawiceniu (ang. bedded-chalk) podkreslonym zmiang
barwy i odpornosci na wietrzenie wynikajacg z rdznej za-
wartosci silikoklastykéw, czyli przetawicen marglisto-wap-
nistych. Szczegolnie wyrazne jest widoczne w utworach
turonskich pétnocno-zachodniej Europy. Wiekszo$¢ przeta-
wicen marglistych zawiera spore ilosci detrytycznego itu
oraz, sporadycznie, bentonit (Wray, 1995). Mozna to inter-
pretowac jako przejaw zmian poziomu morza wplywajacy
na zmiang intensywnosci dostawy materiatu terygeniczne-
go. Na podstawie obserwacji osadéw kredy w pobliskim
basenie czeskim wysunieto teze, ze zmiany poziomu morza
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Fig. 2. Stratygrafia i litologia profilu kamieniotomu Folwark na tle
sekwencji genetycznych czeskiego basenu kredowego. Oznaczenia
kolumn: A - pietra; B - podpietra; C - poziomy nannoplanktonu
wapiennego (Kedzierski, 2008); D - jednostki litologiczne (Ale-
xandrowicz & Radwan, 1973); E - profil zbiorczy kamieniotomu; F
- czeSci profilu widoczne ze stopow; G - sekwencje genetyczny
(Uliény et al., 2009); H - formacje kredy czeskiej.



w turonie-wczesnym koniaku wynosity od 10 do 20 m,
a ich fluktuacje wystepowaty w okresie ok. 100 tys. lat, co
moze odpowiada¢ zmianom glacieustatycznym (Uliény et
al,, 2014).

Niecka opolska

Niecka opolska jest erozyjng pozostatoScig po znacznie
bardziej rozprzestrzenionym péznokredowym epikonty-
nentalnym zbiorniku morskich wypetnionym osadami mar-
gli, mutowcéw marglistych, margli wapnistych i wapieni
(Fig. 1). Tego typu marglisto-wapnista sedymentacja
w niecce opolskiej pokrywa sie z globalnym maksimum de-
pozycji facji kredy i odpowiada odmianie kredy zwanej
bedded-chalk marls (Walaszczyk, 1992). Catkowita migz-
szo$¢ osadow kredy gdrnej w niecce opolskiej szacowana
jest na ok. 300 m, jednak wiekszos¢ przypada na gérny ko-
niak-?santon (Kotanski & Radwanski, 1977). Osady te zale-
gajg niezgodnie na paleozoiku oraz triasie i sg przykryte,
takze niezgodnie, gtdwnie osadami miocenu i czwartorze-
du. Kreda opolska zapada pod niewielkim katem na zachdd,
dlatego tez najstarsze jej osady nalezace do gérnego ceno-
manu znane sg gtownie ze wschodniej czesci niecki, w po-
blizu Opola, podczas gdy najmiodsze, goérnokoniacko-
?santonskie z zachodniej czesci (Kotanski & Radwanski,
1977; Tarkowski, 1991; Walaszczyk, 1992). Gitdéwne odsto-
niecia osadéw niecki opolskiej dostepne sg do obserwacji
w licznych kamieniotomach w poblizu Opola, pracujacych
na potrzeby licznych cementowni dziatajagcych na Opolsz-
czyznie.

Badania geologiczne w niecce opolskiej prowadzone sg od
poczatku XIX w. (Oeynhausen, 1822). Ws$rod gtéwnych
opracowan, ktore ukazaty sie od tej pory nalezy wymienié
prace Roemera (1870), Biernata (1960) i Kotanskiego & Ra-
dwanskiego (1977). Alexandrowicz & Radwan (1973) wy-
réznili szereg jednostek litologicznych bazujagc na
zawartosci CaO. Sg to, w stratygraficznym porzadku: dolne
margle ilaste, dolne margle, wapienie margliste, gérne mar-
gle oraz gdrne margle ilaste. Jednostki te odstaniajg sie
w kamieniotomie Folwark i sg tatwo rozpoznawalne ze
wzgledu na zmiane barwy zwigzang ze zmienng zawarto-
Scig frakcji ilastej w stosunku do weglanowej, ktérej udziat
waha sie od 25% do 88% (Kedzierski, 2002). Nalezy nadmie-
ni¢ jednak, ze w profilu, niezaleznie od og6lnego schematu
litostratygraficznego, widoczne sg takze przewarstwienia
ciemnych margli ilastych o bardzo niskiej zawartosci we-
glanu wapnia i migzszosci dochodzacej do 30 cm. Danych

stratygraficznych dostarczyli m.in. Tarkowski (1991), Wa-
laszczyk (1992) oraz Kedzierski (2008). Uscislity one wiek
osadéw odstaniajgcych sie w kamieniotomie Folwark na
przedziat od $rodkowego turonu do $rodkowego koniaku
(Fig. 2).

Danych paleosrodowiskowych i paleoekologicznych ba-
zujacych na ichnofabrics dostarczyli m.in. Kedzierski &
Uchman (2001), zebach rekindw Niedzwiedzki & Kalina
(2004), szkartupniach Olszewska-Nejbert (2007), gabek
Swierczewska-Gtadysz (2012) i Swierczewska- Gladysz &
Jurkowska (2013), bruzdnicach i szczatkach roslin Ptachno
et al. (2018). Wszystkie te badania obejmuja jedynie osady
srodkowego turonu—s$rodkowego koniaku dostepne w od-
stonieciach kamieniotomOéw. Pozostate osady znane sg je-
dynie z rdzeni wiertniczych (obecnie zniszczonych) lub
niewielkich odstonie¢, np. cegielni w Komprachcicach
(patrz Kedzierski, 2008). Dno zbiornika morskiego kredy
opolskiej na przestrzeni od srodkowego turonu do $rodko-
wego koniaku jakie rysuje sie na podstawie dotychczaso-
wych opracowan mozna opisa¢ jako miejsce potozone
ponizej sztormowej podstawy falowania, o miekkim podto-
zu i niewielkim tempie sedymentacji. Najgiebsze Srodowi-
ska depozycji reprezentowane sg przez srodkowoturonskie
osady poziomu Inoceramus lamarcki (Kedzierski & Uchman,
2001; Niedzwiedzki & Kalina, 2004).

Niecka opolska potozona jest w strefie przejsciowej po-
miedzy prowincja borealng i tetydzka. Sasiednie baseny
obejmujace analogiczny przedziat wiekowy i podobne facje
to czeska niecka kredowa oraz niecka s$rédsudecka (row
Nysy). Baseny te byly zasilane materiatem klastycznym
z pobliskich wysp sudeckich (wschodniej i zachodniej) od
cenomanu do koniaku, dlatego tez zalicza sie je do grupy
basenéw wokotsudeckich (ang. Circum-Sudetic Trap Basin,
Walaszczyk, 1992; Fig. 3).

Stanowisko: kamieniotom Folwark

Kamieniotom potozony jest kilka km na potudnie od Opo-
la, pomiedzy miejscowosciami Folwark, Chrzowice
i Chrzaszczyce (N50°36'43", E17°54'38"; Fig. 1). Jest to naj-
wiekszy kamieniotom na Opolszczyznie zasilajacy naj-
wiekszg w Europie cementownie Goérazdze przy pomocy
najdtuzszego w Europie, 9-km tasmociggu. Osady s$rodko-
wego (wyzszej czesci dolnego?) turonu do Srodkowego ko-
niaku odstoniete sg na trzech poziomach wydobywczych.
Profil dostepny do badan obejmujacy dolny poziom wydo-
bywczy reprezentuje dolne margle ilaste (czesciowo), dolne

Fig. 3. Mapa przedstawiajgca obecny zasieg osadéw kredy w otoczeniu niecki opolskiej na tle zarysu paleogeografii z pogranicza turonu

i koniaku.
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Fig. 4. Trasa sesji terenowej D.

margle oraz wapienie margliste (stopy DI i D2). Srodkowy
poziom wydobywczy ukazuje gornoturonskie wapienie
margliste oraz gérne margle (stop D3). Z kolei najwyzszy
poziom wydobywczy to osady gérnego turonu - Srodko-
wego koniaku wydzielane jako gérne margle ilaste (stopy
D4 i D5; Figs. 4, 5).

Nastepstwo jednostek litologicznych najlepiej obrazuje
ogolny trend zmiany w zawartosci weglanu wapnia, ktéra
osigga najwieksze wartosci w obrebie wapieni marglistych,
ktére czeSciowo moga by¢ opisane jako wapienie bulaste
(nodularne). Wyzej- i nizejlegte warstwy zawierajg mniej
weglanu wapnia, zgodnie ze schematem im dalej od wapie-
ni marglistych, tym mniejsza weglanowos¢. Wyjatkiem jest
zestaw skrzemionkowanych margli wystepujacy w naj-
wyzszej czesci profilu kamieniotomu Folwark (stop D5;
Figs. 4, 5).

Uktad facji niecki opolskiej jest bardzo podobny do znane-
go z czeskiej niecki kredowej, gdzie Srodkowoturoniskie
osady formacji z Jizery zawierajg najwiecej weglanu wap-
nia, podczas gdy nizej- i wyzejlegte formacje z Bilej Hory
oraz Teplic cechujg sie odpowiednio mniejszg weglanowo-
Scig. Ponadto, zestaw skrzemionkowanych margli z kamie-
niotomu Folwark odpowiada czeskiemu ogniwu z Rohatec
(Cech et al., 1980). Mozna wiec uznaé, ze zaréwno basen
opolski jak i czeski podlegaty podobnym diugotermino-
wym zmianom co do charakteru i tempa sedymentacji, za-
tem sekwencje genetyczne TUR 1 - CON 1 wyrdznione
w czeskiej niecce kredowej przez Ulicznego et al. (2009)
moga by¢ zastosowane takze w niecce opolskie;j.

Stop DI

Dolne margle, srodkowy turon, poziom L lamarcki (N
50°36'43", E17°54'38")

Najnizszy poziom wydobywczy kamieniotomu odstania
grubotawicone, szare, masywne margle przetawicone réw-
niez grubotawicowymi, nieco mniej zwieztymi, ciemnosza-
rymi marglami ilastymi (Figs. 5,6).

Osady te sg zupeinie zbioturbowane a wsréd ichnoska-
mieniatosci dominujg Thalassinoides isp. i Planolites isp.
(Thalassinoides ichnofabric; Kedzierski & Uchman, 2001).
Powszechnie wystepuje takze Trichichnus isp., z kolei Zavi-
tokichnus isp. jest bardzo rzadki czy Lepidenteron mantelli
lub L. lewesiensis (Fig. 7). W$rod makroskamieniatosci licz-
nie znajdowane sg fragmenty inoceramow oraz spirytyzo-
wanych gabek. Niektére z duzych muszli inoceraméw
(prawdopodobnie I. cuvierf) pokryte sg inkrustacjami po
robakach. Jedynie w spagu liczny jest Chondrites isp.

Spag kamieniotomu Folwark przedstawia tylko cze$¢ dol-
nych margli ilastych, i jest lepiej odstoniety w kamienioto-
mie Odra, gdzie w tej czesci profilu wyrdzniono Chondrites
ichnofabric (Kedzierski & Uchman, 2001). Tego typu ichno-
fabric wskazuje na niskie natlenienie wdd porowych
w osadzie, co koresponduje z najwiekszymi gtebokoSciami
depozycji kredy opolskiej sugerowanymi na podstawie
analiz zeb6w rekinéw (NiedZzwiedzki & Kalina, 2004).

Okoto 10 m powyzej poziomu wyrobiska (13 m na Fig. 6)
wystepuje wyrazne przewarstwienie czarnymi tupkami,
najlepiej widoczne z pewnej odlegtosci. Ciemny osad tup-
kéw wypetnia obecnie ichnoskamieniatosci Chondrites
i Thalassinoides, ktére dzieki temu sg doskonale widoczne
ponizej przewarstwienia. Granice przewarstwienia sg nie-
wyrazne i ptynnie przechodzg do wyzej- i nizejlegtych osa-
déw, nie uwidaczniajac zadnych $ladéw erozji dna.
Jednakze, w jednym z luznych blokéw lezacych u podn6za
Sciany wyrobiska mozna zobaczy¢ ponizej warstwy czar-
nych tupkéw wyerodowane klasty. Mozna to interpretowac
jako powierzchnie niedepozycji (ang. omission surface)
zZwigzang z maksimum regresji i nastepujgcym po niej sys-
temem niskiego stanu poziomu morza (ang. lowstand sys-
tem tract, LST; Fig. 8). Prawdopodobnie takze pozostate
przewarstwienia czarnych tupkéw widoczne w $cianach
kamieniotomu reprezentujg zapis podobnych wydarzen
i mozna je interpretowac jako granice sekwencji genetycz-
nych. Dlatego tez, dolne margle opolskie odpowiadatyby
sekwencji genetycznej TUR 4 sensu Uli¢ny et al. (2009)

(Fig. 2).
Stop D2

Wapienie margliste, gorny turon, L costellatus +M. incer-
tus (N50°36'48", E17°54'30"™)

Wapienie margliste widoczne sg po drodze z najnizszej
czesci wyrobiska do poziomu $Srodkowego. Specyficzng ich
cechg jest gruztowato$¢ podkreslona cienkimi, nieregular-
nymi warstwami tupkéw, nadajac im charakter grubotawi-
cowych wapieni bulastych (Fig. 8). Poniewaz zawierajg one
najwiecej weglanu wapnia w catym profilu kredy opolskiej,
sg one najjasniejsza jednostka litologiczng, tatwg do iden-

Fig. 5. Widok ogélny poziomdéw wydobywczych kamieniotomu Folwark na tle jednostek litologicznych.
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Fig. 6. Profil litostratygraficzny dolnej czesci wyrobiska
kamieniotomu Folwark.

tyfikacji bezposrednio w profilu. Wapienie bulaste sg zupet-
nie zbioturbowane, a dominuje w nich Thalassinoides isp.,
Planolites isp. i podrzednie Chondrites isp. oraz Siphonich-
nus isp. Warto dodaé, ze Thalassinoides osigga tu najwiek-

sze rozmiary (Fig. 8). Oprocz licznych skamieniatosci
inoceramoOw i gabek, wapienie bulaste zawierajg takze spo-
ro skamieniatosci jezowcOw Micraster ex. gr. leskei (patrz
Olszewska-Nejbert, 2007). Badania skamieniatosci zebow
rekinow (NiedZzwiedzki & Kalina, 2004) oraz charakter ich-
nofabrics (Kedzierski & Uchman, 2001) wskazujg na ptytsze
Srodowisko sedymentacji w stosunku do nizejlegtych dol-
nych margli. Jednostka wapieni marglistych odpowiada
poznoturonskiej chtodnej fazie (Late Turonian cooling pha-
se), ktéra spowodowata obnizenie poziomu morza, zyznosci
waod oraz zmiany w sposobie wietrzenia na lagdach (Voigt &
Wiese, 2000; Wiese & Voigt, 2002). Wapienie margliste od-
powiadajg sekwencjom genetycznym TUR 5 oraz TUR 6
sensu Uli¢ny et al. (2009; Fig. 2).

Stop D3

Wapienie margliste oraz gérne margle, gérny turon, po-
ziom M. incertus (N50°36'44", E17°54'28")

Jednostka gornych margli jest dostepna do bezposredniej
obserwacji z drugiego poziomu wydobywczego kopalni
Folwark. Litologicznie jest podobna do dolnych margli ila-
stych, reprezentujac przetawicenia $rednio- do grubotawi-
cowych miekkich, ciemnych margli z jasniejszymi
i twardszymi. Wyrazne, ciemne, bogate we frakcje ilasta,
migzsze na kilkanascie centymetréw przetawicenie, wi-
doczne ok. 4 m powyzej poziomu wydobywczego (Fig. 9),
moze reprezentowa¢ maksimum regresji oraz postepujacy
po nim system niskiego poziomu morza (LST). Bytaby to
zatem granica pomiedzy sekwencjg genetyczng TUR 6
i TUR 7 sensu Uli¢ny et al. (2009) (Fig. 2).

Osady tej jednostki litologicznej sg silnie zbioturbowane
a zespot ichnoskamieniato$ci jest podobny do tego z nizej-
legtej jednostki z dominacjg Thalassinoides i Planolites, oraz
podrzednie Chondrites (Thalassinoides ichnofabric wg Ke-
dzierskiego & Uchmana, 2001; Figs. 7, 9). Stwierdzono tu tez
ichnoskamieniato$ci Lepidenteron lewesiensis i Rhizocoral-
lium isp. Makroskamieniato$ci reprezentowane sg przez
inoceramy oraz gabki (czesciowo spirytyzowane).

Stop D4

Gorne margle ilaste, gérny turon-dolny koniak, poziom C.
mwaltersdorfensis+C. brongniarti+C. deformis (N50°36'54",
E17°54'37")

Kolejna jednostka litologiczna, gorne margle ilaste do-
stepne sa w najwyzszym poziomie wydobywczym i wy-
ksztatcone sg jako grubotawicowe, miekkie, ciemne margle
ilaste przechodzace stopniowo w jasniejsze, miekkie margle
(Fig. 10). W jednostce tej wyr6zniono Thalassinoides ichno-
fabric (Kedzierski & Uchman, 2001), a zesp6t ichno- i ma-
kroskamieniatosci nie rézni sie od jednostek nizejlegtych
(Fig. 10). Widoczna w gornych marglach ilastych przewaga
ciemnych, bogatych we frakcje ilastag tawic nad bardziej
weglanowymi $wiadczy o wzrastajgcym udziale materiatu
terygenicznego w profilu kredy opolskiej. Wspotgra to
z podobnym trendem rozpoznanym w niecce czeskiej (Uli-
¢ny et al., 2009) i jest efektem wyniesienia wyspy wschod-
niosudeckiej w jej czgsci obejmujacej obecny Masyw
Snieznika (~70 km na pd.-zach. od Opola; Kedzierski, 2002).
Ta cze$¢ profilu kamieniotomu Folwark odpowiada se-
kwencjom genetycznym TUR 7 i CON 1 sensu Uli¢ny et al.
(2009).

Stop D5

Gorne margle ilaste z przewarstwieniami skrzemionko-
wanych margli, dolny-srodkowy koniak, poziom C. cras-
sus+l. kleini (N50°36'54", E17°54'24")

Najwyzsza cze$¢ profilu kamieniotomu Folwark ukazuje
twarde, jasne, grubo- do S$redniotawicowych (0.3 do 1 m
migzszosci) skrzemionkowane margle z przewarstwieniami
cienkich (kilkanascie centymetréw) warstw ciemnych mar-
gli ilastych. Skrzemionkowane margle charakteryzuje ich-
nofabric Chondrites (Kedzierski & Uchman, 2001), co takze
odréznia je od nizejlegtych jednostek. Stwierdzono tu tez
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Fig. 7. Skamieniatosci $ladowe i drewno w utworach w wapieniach marglistych na powierzchniach oddzielnosci. A. Siphonichnus isp. (Si),
wapienie gruztowe. B. Bardzo duzy Thalassinoides isp. (Th), a takze Planolites isp. (Pl) i Chondrites isp. (Ch). C. Lepidenteron lewesiensis (Le)

zawierajacy szczatki ryb. D. Fragment drewna.

rzadko wystepujaca ichnoskamieniato$¢ Parataenidium isp.
Taki ichnofabric mozna interpretowac jako zapis depozycji
na morskim dnie ubogim w tlen (warunki dysoksyczne), co
mogto byé spowodowane podniesieniem sie poziomu mo-
rza. Zatem ta czes¢ profilu przedstawia paleogtebokosci po-
dobne do tych sugerowanych dla dolnych margli ilastych
(Stop DI). Przyczyng wzglednego wzrostu poziomu morza
w basenie opolskim mogta by¢ wczesnokoniacka przebudo-
wa tektoniczna wyspy wschodniosudeckiej powodujaca
takze wzrost tempa subsydencji w sasiednich basenach, np.
czeskim basenie kredowym czy rowie Nysy (patrz Uli¢ny et

Fig. 8. Granica sekwencji genetycznej - przyktad z dolnych mar-
gli-
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al,, 2009).

Jedng z charakterystycznych cech skrzemionkowanych
margli jest wystepowanie w nich wyjgtkowo duzych ich-
noskamieniatosci Trichichnus isp. (Fig. 9). Sa one obecnie
uwazane za spirytyzowane pozostatosci mat bakteryjnych
podobnych do wsp6iczesnego rodzaju Thioploca spp., bak-
terii redukujacej siarczany do siarczkéw (Kedzierski et al.,
2015). Poniewaz Thioploca spp. funkcjonuje na granicy re-
doks, Trichichnus moze by¢é uwazany za skamieniaty prze-
wod umozliwiajgcy transfer elektrondw pomiedzy strefg
zredukowang a utleniong (Kedzierski et al., 2015). Stosujac
aktualistyczny model zycia Thioploca do podobnych bakte-
rii wystepujacych w koniaku, mozna zatozyé, ze obecnos$c
wyjatkowo duzych trichichnuséw odzwierciedla niezwykle
efektywny proces bioelektryczny, ktory przebiegat wow-
czas w dysoksycznym S$rodowisku na granicy redox.
Swiadczy to o tym, ze skrzemionkowane margle sg zapisem
specyficznych warunkéw panujacych w kolumnie wody
(zakwity promienie?) oraz na dnie morskim, ktére zwigza-
ne byly w jakims stopniu ze wzrostem dostawy materiatu
terygenicznego do zbiornika opolskiego.

Warto takze zauwazy¢, ze skrzemionkowane margle po-
dobne sg i wystepujg w tej samej pozycji stratygraficznej
do tzw. tupki dzwoniace znane z rowu Nysy. Badania mi-
kropaleontologiczne wskazujg na duzg zawarto$¢ promie-
nie w skrzemionkowanych marglach (Kozdra, 1993),
a w nomenklaturze czeskiej ta jednostka nazywana jest Ra-
diolaria Beds (Rohatce Member, Teplice Fm., Cech et al.,
1980).



Fig. 9. Skamieniatosci $ladowe w zbioturbowanych wapieniach marglistych na powierzchniach zgtadoéw (A, B) i powierzchniach oddziel-
nosci (C, E). A. Chondrites isp. (Ch), Planolites isp. (PI), IThalassinoides isp. (?Th), Rhizocorallium isp. (Rh), oraz Zavitokichnus (Za). B.
Chondrites isp. (Ch), Planolites isp. i Zavitokichnus (Za). C. Chondrites isp. (Ch) i IThalassinoides isp. (?Th). D. Chondrites isp. E. Trichichnus
isp.

Na gérnym poziomie odstania sie¢ niemal pionowa dajka
wulkaniczna o zréznicowanej grubosci, dochodzacej do
35 cm.

Opracowano czesciowo na podstawie: Kedzierski, M. &
Uchman, A., 2015. Bedded chalk marls in the Opole Trough:
epicratonic deposits of the Late Cretaceous super-greenho-
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Fig. 10. Profil gérnej czesci wyrobiska kamieniotomu Folwark.

use episode. In: Haczewski, G. (ed.), Guidebookforfield trips
accompanying 31st IAS Meeting of Sedimentology held in
Krakoéw on 22nd-25th ofJune 2015. Polish Geological Socie-
ty, Krakéw, pp. 145-158.
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