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Wprowadzenie

Specyfika klimatu kredy
Klimat okresu kredowego, podobnie jak cyrkulacja atmos­

feryczna i krążenie wód oceanicznych, znacznie odbiegał 
od obecnego (Hay, 2011). Podstawowa różnica dotyczy glo­
balnej średniej rocznej temperatury powietrza oraz wód 
oceanicznych. Wynika ona głównie z porównania tempera­
tur wysokich szerokości geograficznych (polarnych i sub- 
polarnych), które w kredzie były znacznie wyższe niż 
obecnie, a zatem kredowy gradient temperatur pomiędzy 
równikiem i biegunami był o wiele mniejszy. Do listy róż­
nic dołączyć można także znacznie wyższy poziom mórz 
kredowych, będący m.in. efektem braku lądolodów i czap 
polarnych. Wszystkie te charakterystyczne cechy okresu 
kredowego spowodowały, że zalicza się go w całości do tzw. 
okresów cieplarnianych (greenhouse) w dziejach Ziemi (Fra- 
kes, 1979; Gale, 2011). Jednakże środkowa część kredy, 
obejmująca cenoman—koniak, reprezentuje zapis wyjątko­
wych warunków klimatycznych, opisywanych jako super- 
cieplarniane (ang. hothouse). Sprawia to, że osady tego 
wieku cieszą się szczególnym zainteresowaniem sedymen- 
tologów.

Sam pomysł wydzielenia okresów cieplarnianych (green­
house) oraz okresów ziąbu (icehouse) zaproponowany przez 
Fischera (1982), jest obecnie rozszerzony przez Kiddera & 
Worsley’a (2010, 2012), którzy do wspomnianych już okre­
sów w dziejach Ziemi dołączyli ekstremalnie ciepły, tzw. 
supercieplarniany (hothouse). Autorzy ci wydzielili także 
podtypy okresu cieplarnianego: zimny cieplarniany (cold- 
greenhouse) oraz ciepły cieplarniany (warm-greenhouse). 
Jak przykład klimatu ciepłego cieplarnianego uważa się 
czas od początku albu do końca koniaku, w którym można 
ponadto wyróżnić okresowe przejścia do klimatu supercie­
plarnianego w pobliżu granic albu/cenomanu, cenoma­
nu/turonu oraz turonu/koniaku (Holz, 2015). W podanym 
przykładzie klimat ciepły cieplarniany charakteryzuje się 
globalną średnią roczną temperaturą pomiędzy 24 °C a 30 
°C, brakiem polarnych czap lodowych oraz stężeniem at­
mosferycznego C 02 rzędu 1200 do 4800 ppm. W klimacie 
tym oceany były słabo natlenione lub okresowo pozbawio­
ne tlenu. Podczas panowania warunków supercieplarnia- 
nych stężenie dwutlenku węgla w atmosferze wzrastało 
powyżej 4800 ppm. Było to efektem powstania wielkich 
prowincji magmowych (Large Igneous Provinces -  LIP). Za­
nik aktywności tych prowincji powodował wzmożone wie­
trzenie chemiczne i szybką sekwestrację atmosferycznego 
dwutlenku węgla, dlatego też okresy klimatu supercieplar­
nianego trwały mniej niż 3 min lat, mniej więcej tyle ile ak­
tywność wielkich prowincji magmowych (Jarvis et al., 
2011; Flógel et al., 2011). Spośród kredowych wieków, tu­
ron, wymieniany jako najcieplejszy wiek całej kredy, jest 
kwintesencją klimatu supercieplarnianego, ale ekstremalnie 
wysoka globalna średnia roczna temperatura utrzymywała 
się prawdopodobnie jeszcze do początku koniaku (Hay & 
Floegel, 2012). Było to niewątpliwie związane z dużym stę­
żeniem C 02 atmosferycznego (Barron & Washington, 1985), 
które w modelach zakładających wysokie temperatury wód 
równikowych w kredzie sięga co najmniej 3500 ppm (Bice 
et al., 2006). Głównym źródłem podwyższonej zawartości 
dwutlenku węgla w atmosferze turonu była podmorska ak­
tywność wulkaniczna plateau Ontong Java i Karaibów 
(Leckie et al., 2002; Jarvis et al., 2011).

Egzemplifikacją ekstremalnych warunków panujących 
w klimacie supercieplarnianym turonu może być tempera­
tura wód powierzchniowych, która oszacowana na podsta­
wie stosunku Mg/Ca oraz 8180  skorupek otwornic 
planktonicznych wynosiła dla wód równikowych 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
tości te są jednak podważane przez część badaczy, ponieważ 
nie znaleziono jak do tej pory żadnych dowodów na przy­
stosowanie roślin do bardzo wysokich temperatur jakie 
w związku z gorącymi oceanami musiałyby panować na lą­
dach w turonie (Hay & Floegel, 2012). Pojawiły się też ba­
dania wskazujące na istotną redukcję szerokości pasa 
pustyń kredowych, w okresach kiedy stężenie CO, atmos­
ferycznego wynosiło ponad 1000 ppm, co mogło być spo­
wodowane zwężeniem i przesunięciem komórek cyrkulacji 
Hadley’a w kierunku równika (Hasegawa et al., 2012). Za­
tem warunki supercieplarniane, podobnie do epok lodo­
wych, cechowałyby się wąską strefą klimatu suchego, lecz 
brakiem polarnych czap lodowych. Kolejną przesłanką 
przemawiająca za tym, że turon jednak nie był tak gorący 
jakby to wynikało z modeli, są znalezione w wielu profilach 
turonu podwyższone zawartość helu (3He), które 4-krotnie 
przekraczają wartości odnotowane w cenomanie i koniaku. 
Ta anomalia jest tłumaczona jako utrzymujący się przez 
cały turon wzmożony opad kosmiczny (pochodzący z ko-

Fig. 1. Mapa geologiczna niecki opolskiej bez osadów kenozoiku 
i czwartorzędu.
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mety lub deszczu meteorów), który niwelował skutki kli­
matyczne warunków supercieplarnianych (Farley et al., 
2012).

Ponadto, w warunkach klimatu ciepłego cieplarnianego 
oraz supercieplarnianego w środkowej części kredy odno­
towano kilka epizodów ochłodzeń, kiedy temperatura wód 
powierzchniowych schładzała się o 2-4 °C (Forster et al., 
2007; Jarvis et al., 2011). Epizody te interpretowane są jako 
efekt tworzenia się lodowych czap polarnych, które pocią­
gały za sobą krótkookresowe glacieustatyczne zmiany po­
ziomu morza występujące we wczesnym turonie 
i wczesnym koniaku (Ulićny et al., 2009). Mechanizm poja­
wiania się okresowych ochłodzeń w warunkach klimatu 
supercieplarnianego jest wciąż trudny do wyjaśnienia, 
w przeciwieństwie do takich ochłodzeń w warunkach kli­
matu chłodnego, np. kampańsko-mastrychckie wydarzenie 
graniczne (Holz, 2015).

Okres kredy cechował się także występowaniem specy­
ficznych warunków oceanicznych, które pozwoliły na aku­
mulację ogromnych ilości osadów bogatych w materię 
organiczną, szczególnie podczas występowanie anoksycz- 
nych epizodów oceanicznych (oceanie anoxic events -  OAE, 
Schlanger & Jenkyns, 1976; Arthur et al., 1990). Epizod 
anoksyczny występujący w pobliżu granicy cenomanu i tu­
ronu, tzw. OAE-2, uważa się za jedno z największych wy­
darzeń prowadzących do zaburzenia globalnego obiegu 
węgla w ciągu ostatnich 100 min lat (Jarvis et al., 2011). 
W tym czasie Północny Atlantyk pełnił rolę zbiornika gro­
madzącego ciepłe (>20 °C) i bogate w składniki pokarmowe 
wody napływające z Pacyfiku przez przesmyk panamski. 
Podmorska aktywność wulkaniczna oraz cyrkulacja estu- 
ariowa a wraz z nią intensywny upwelling wzdłuż wybrze­
ży Północnego Atlantyku doprowadziły do gromadzenia się 
bogatych w materię organiczną osadów (Trabucho-Alexan- 
dre et al., 2010; Friedrich et al., 2012). Podobne zjawiska na­
stąpiły później, w czasie koniacko-santońskiego OAE-3 na 
równikowych i średnich paleoszerokościach geograficz­
nych. Wtedy to w Tetydzie i Północnym Atlantyku osadza­
ły się oceaniczne osady typu red beds (Wagreich, 2012). 
Zmiana typowej dla środkowej kredy cyrkulacji oceanicz­
nej nastąpiła ostatecznie w mastrychcie wraz z otwarciem 
się Oceanu Atlantyckiego prowadzącym do powstania ko­
rytarzy morskich pomiędzy obszarami polarnymi obu pół­
kul, a także pomiędzy Pacyfikiem i Tetydą (np. Friedrich et 
al., 2012).

Facja kredy piszącej
Kreda pisząca jest niepowtarzalną i najbardziej charakte­

rystyczną facją górnej kredy, nadając nazwę całemu okre­
sowi (np. Hay, 2011). Jej głównym, skałotwórczym 
składnikiem są nannoskamieniałości, co zapewne jest efek­
tem specyficznego chemizmu wód późnokredowych, który 
ułatwiał precypitację niskomagnezowego kalcytu, typowe­
go dla kokolitoforidów, których szkieleciki stanowią więk­
szość nannoskamieniałości (Stanley et al., 2005). Ponadto, 
facja kredy była deponowana na olbrzymich obszarach epi- 
kontynentalnych basenów powstałych w kredzie w czasie 
wysokiego stanu poziomu światowego oceanu. Spowodo­
wało to zanik wyraźnej granicy oceanograficznej pomiędzy 
wodami szelfowymi a otwartym morzem (ang. shelf-break 
front) umożliwiając wodom oceanicznym wraz z typowymi 
dla nich zespołami organizmami wtargnięcie na obszary 
epejrycznych zbiorników morskich (Hay, 2008). W obrębia 
facji kredy można wyróżnić odmianę o wyraźnie zaznaczo­
nym uławiceniu (ang. bedded-chalk) podkreślonym zmianą 
barwy i odporności na wietrzenie wynikającą z różnej za­
wartości silikoklastyków, czyli przeławiceń marglisto-wap- 
nistych. Szczególnie wyraźne jest widoczne w utworach 
turońskich północno-zachodniej Europy. Większość przeła­
wiceń marglistych zawiera spore ilości detrytycznego iłu 
oraz, sporadycznie, bentonit (Wray, 1995). Można to inter­
pretować jako przejaw zmian poziomu morza wpływający 
na zmianę intensywności dostawy materiału terygeniczne- 
go. Na podstawie obserwacji osadów kredy w pobliskim 
basenie czeskim wysunięto tezę, że zmiany poziomu morza
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Fig. 2. Stratygrafia i litologia profilu kamieniołomu Folwark na tle 
sekwencji genetycznych czeskiego basenu kredowego. Oznaczenia 
kolumn: A - piętra; B - podpiętra; C - poziomy nannoplanktonu 
wapiennego (Kędzierski, 2008); D - jednostki litologiczne (Ale- 
xandrowicz & Radwan, 1973); E - profil zbiorczy kamieniołomu; F 
- części profilu widoczne ze stopów; G - sekwencje genetyczny 
(Ulićny et al., 2009); H - formacje kredy czeskiej.



w turonie-wczesnym koniaku wynosiły od 10 do 20 m, 
a ich fluktuacje występowały w okresie ok. 100 tys. lat, co 
może odpowiadać zmianom glacieustatycznym (Ulićny et 
al„ 2014).

Niecka opolska

Niecka opolska jest erozyjną pozostałością po znacznie 
bardziej rozprzestrzenionym późnokredowym epikonty- 
nentalnym zbiorniku morskich wypełnionym osadami mar- 
gli, mułowców marglistych, margli wapnistych i wapieni 
(Fig. 1). Tego typu marglisto-wapnista sedymentacja 
w niecce opolskiej pokrywa się z globalnym maksimum de- 
pozycji facji kredy i odpowiada odmianie kredy zwanej 
bedded-chalk marls (Walaszczyk, 1992). Całkowita miąż­
szość osadów kredy górnej w niecce opolskiej szacowana 
jest na ok. 300 m, jednak większość przypada na górny ko- 
niak-?santon (Kotański & Radwański, 1977). Osady te zale­
gają niezgodnie na paleozoiku oraz triasie i są przykryte, 
także niezgodnie, głównie osadami miocenu i czwartorzę­
du. Kreda opolska zapada pod niewielkim kątem na zachód, 
dlatego też najstarsze jej osady należące do górnego ceno- 
manu znane są głównie ze wschodniej części niecki, w po­
bliżu Opola, podczas gdy najmłodsze, górnokoniacko- 
?santońskie z zachodniej części (Kotański & Radwański, 
1977; Tarkowski, 1991; Walaszczyk, 1992). Główne odsło­
nięcia osadów niecki opolskiej dostępne są do obserwacji 
w licznych kamieniołomach w pobliżu Opola, pracujących 
na potrzeby licznych cementowni działających na Opolsz- 
czyźnie.

Badania geologiczne w niecce opolskiej prowadzone są od 
początku XIX w. (Oeynhausen, 1822). Wśród głównych 
opracowań, które ukazały się od tej pory należy wymienić 
prace Roemera (1870), Biernata (1960) i Kotańskiego & Ra­
dwańskiego (1977). Alexandrowicz & Radwan (1973) wy­
różnili szereg jednostek litologicznych bazując na 
zawartości CaO. Są to, w stratygraficznym porządku: dolne 
margle ilaste, dolne margle, wapienie margliste, górne mar- 
gle oraz górne margle ilaste. Jednostki te odsłaniają się 
w kamieniołomie Folwark i są łatwo rozpoznawalne ze 
względu na zmianę barwy związaną ze zmienną zawarto­
ścią frakcji ilastej w stosunku do węglanowej, której udział 
waha się od 25% do 88% (Kędzierski, 2002). Należy nadmie­
nić jednak, że w profilu, niezależnie od ogólnego schematu 
litostratygraficznego, widoczne są także przewarstwienia 
ciemnych margli ilastych o bardzo niskiej zawartości wę­
glanu wapnia i miąższości dochodzącej do 30 cm. Danych

stratygraficznych dostarczyli m.in. Tarkowski (1991), Wa­
laszczyk (1992) oraz Kędzierski (2008). Uściśliły one wiek 
osadów odsłaniających się w kamieniołomie Folwark na 
przedział od środkowego turonu do środkowego koniaku 
(Fig. 2).

Danych paleośrodowiskowych i paleoekologicznych ba­
zujących na ichnofabrics dostarczyli m.in. Kędzierski & 
Uchman (2001), zębach rekinów Niedźwiedzki & Kalina 
(2004), szkarłupniach Olszewska-Nejbert (2007), gąbek 
Swierczewska-Gładysz (2012) i Świerczewska- Gładysz & 
Jurkowska (2013), bruzdnicach i szczątkach roślin Płachno 
et al. (2018). Wszystkie te badania obejmują jedynie osady 
środkowego turonu—środkowego koniaku dostępne w od­
słonięciach kamieniołomów. Pozostałe osady znane są je­
dynie z rdzeni wiertniczych (obecnie zniszczonych) lub 
niewielkich odsłonięć, np. cegielni w Komprachcicach 
(patrz Kędzierski, 2008). Dno zbiornika morskiego kredy 
opolskiej na przestrzeni od środkowego turonu do środko­
wego koniaku jakie rysuje się na podstawie dotychczaso­
wych opracowań można opisać jako miejsce położone 
poniżej sztormowej podstawy falowania, o miękkim podło­
żu i niewielkim tempie sedymentacji. Najgłębsze środowi­
ska depozycji reprezentowane są przez środkowoturońskie 
osady poziomu Inoceramus lamarcki (Kędzierski & Uchman, 
2001; Niedźwiedzki & Kalina, 2004).

Niecka opolska położona jest w strefie przejściowej po­
między prowincją borealną i tetydzką. Sąsiednie baseny 
obejmujące analogiczny przedział wiekowy i podobne facje 
to czeska niecka kredowa oraz niecka śródsudecka (rów 
Nysy). Baseny te były zasilane materiałem klastycznym 
z pobliskich wysp sudeckich (wschodniej i zachodniej) od 
cenomanu do koniaku, dlatego też zalicza się je do grupy 
basenów wokółsudeckich (ang. Circum-Sudetic Trap Basin, 
Walaszczyk, 1992; Fig. 3).

Stanowisko: kamieniołom Folwark

Kamieniołom położony jest kilka km na południe od Opo­
la, pomiędzy miejscowościami Folwark, Chrzowice 
i Chrząszczyce (N50°36'43", E17°54'38"; Fig. 1). Jest to naj­
większy kamieniołom na Opolszczyźnie zasilający naj­
większą w Europie cementownię Górażdże przy pomocy 
najdłuższego w Europie, 9-km taśmociągu. Osady środko­
wego (wyższej części dolnego?) turonu do środkowego ko­
niaku odsłonięte są na trzech poziomach wydobywczych. 
Profil dostępny do badań obejmujący dolny poziom wydo­
bywczy reprezentuje dolne margle ilaste (częściowo), dolne

Fig. 3. Mapa przedstawiająca obecny zasięg osadów 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 D l i D2). Środkowy 
poziom wydobywczy ukazuje górnoturońskie wapienie 
margliste oraz górne margle (stop D3). Z kolei najwyższy 
poziom wydobywczy to osady górnego turonu -  środko­
wego koniaku wydzielane jako górne margle ilaste (stopy 
D4 i D5; Figs. 4, 5).

Następstwo jednostek litologicznych najlepiej obrazuje 
ogólny trend zmiany w zawartości węglanu wapnia, która 
osiąga największe wartości w obrębie wapieni marglistych, 
które częściowo mogą być opisane jako wapienie bulaste 
(nodularne). Wyżej- i niżejległe warstwy zawierają mniej 
węglanu wapnia, zgodnie ze schematem im dalej od wapie­
ni marglistych, tym mniejsza węglanowość. Wyjątkiem jest 
zestaw skrzemionkowanych margli występujący w naj­
wyższej części profilu kamieniołomu Folwark (stop D5; 
Figs. 4, 5).

Układ facji niecki opolskiej jest bardzo podobny do znane­
go z czeskiej niecki kredowej, gdzie środkowoturońskie 
osady formacji z Jizery zawierają najwięcej węglanu wap­
nia, podczas gdy niżej- i wyżejległe formacje z Bilej Hory 
oraz Teplic cechują się odpowiednio mniejszą węglanowo- 
ścią. Ponadto, zestaw skrzemionkowanych margli z kamie­
niołomu Folwark odpowiada czeskiemu ogniwu z Rohatec 
(Cech et al., 1980). Można więc uznać, że zarówno basen 
opolski jak i czeski podlegały podobnym długotermino­
wym zmianom co do charakteru i tempa sedymentacji, za­
tem sekwencje genetyczne TUR 1 -  CON 1 wyróżnione 
w czeskiej niecce kredowej przez Ulicznego et al. (2009) 
mogą być zastosowane także w niecce opolskiej.

Stop D l

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

Najniższy poziom wydobywczy kamieniołomu odsłania 
gruboławicone, szare, masywne margle przeławicone rów­
nież gruboławicowymi, nieco mniej zwięzłymi, ciemnosza­
rymi marglami ilastymi (Figs. 5,6).

Osady te są zupełnie zbioturbowane a wśród ichnoska- 
mieniałości dominują Thalassinoides isp. i Planolites isp. 
(Thalassinoides ichnofabric; Kędzierski & Uchman, 2001). 
Powszechnie występuje także Trichichnus isp., z kolei Zavi- 
tokichnus isp. jest bardzo rzadki czy Lepidenteron mantelli 
lub L. lewesiensis (Fig. 7). Wśród makroskamieniałości licz­
nie znajdowane są fragmenty inoceramów oraz spirytyzo- 
wanych gąbek. Niektóre z dużych muszli inoceramów 
(prawdopodobnie I. cuvierf) pokryte są inkrustacjami po 
robakach. Jedynie w spągu liczny jest Chondrites isp.

Spąg kamieniołomu Folwark przedstawia tylko część dol­
nych margli ilastych, i jest lepiej odsłonięty w kamienioło­
mie Odra, gdzie w tej części profilu wyróżniono Chondrites 
ichnofabric (Kędzierski & Uchman, 2001). Tego typu ichno­
fabric wskazuje na niskie natlenienie wód porowych 
w osadzie, co koresponduje z największymi głębokościami 
depozycji kredy opolskiej sugerowanymi na podstawie 
analiz zębów rekinów (Niedźwiedzki & Kalina, 2004).

Około 10 m powyżej poziomu wyrobiska (13 m na Fig. 6) 
występuje wyraźne przewarstwienie czarnymi łupkami, 
najlepiej widoczne z pewnej odległości. Ciemny osad łup­
ków wypełnia obecnie ichnoskamieniałości Chondrites 
i Thalassinoides, które dzięki temu są doskonale widoczne 
poniżej przewarstwienia. Granice przewarstwienia są nie­
wyraźne i płynnie przechodzą do wyżej- i niżejległych osa­
dów, nie uwidaczniając żadnych śladów erozji dna. 
Jednakże, w jednym z luźnych bloków leżących u podnóża 
ściany wyrobiska można zobaczyć poniżej warstwy czar­
nych łupków wyerodowane klasty. Można to interpretować 
jako powierzchnię niedepozycji (ang. omission surface) 
związaną z maksimum regresji i następującym po niej sys­
temem niskiego stanu poziomu morza (ang. lowstand sys­
tem tract, LST; Fig. 8). Prawdopodobnie także pozostałe 
przewarstwienia czarnych łupków widoczne w ścianach 
kamieniołomu reprezentują zapis podobnych wydarzeń 
i można je interpretować jako granice sekwencji genetycz­
nych. Dlatego też, dolne margle opolskie odpowiadałyby 
sekwencji genetycznej TUR 4 sensu Ulićny et al. (2009) 
(Fig. 2).

Stop D2

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

Wapienie margliste widoczne są po drodze z najniższej 
części wyrobiska do poziomu środkowego. Specyficzną ich 
cechą jest gruzłowatość podkreślona cienkimi, nieregular­
nymi warstwami łupków, nadając im charakter gruboławi- 
cowych wapieni bulastych (Fig. 8). Ponieważ zawierają one 
najwięcej węglanu wapnia w całym profilu kredy opolskiej, 
są one najjaśniejszą jednostką litologiczną, łatwą do iden-

Fig. 5. Widok ogólny poziomów wydobywczych kamieniołomu Folwark na tle jednostek litologicznych.
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Fig. 6. Profil litostratygraficzny dolnej części wyrobiska 
kamieniołomu Folwark.

tyfikacji bezpośrednio w profilu. Wapienie bulaste są zupeł­
nie zbioturbowane, a dominuje w nich Thalassinoides isp., 
Planolites isp. i podrzędnie Chondrites isp. oraz Siphonich- 
nus isp. Warto dodać, że Thalassinoides osiąga tu najwięk­

sze rozmiary (Fig. 8). Oprócz licznych skamieniałości 
inoceramów i gąbek, wapienie bulaste zawierają także spo­
ro skamieniałości jeżowców Micraster ex. gr. leskei (patrz 
Olszewska-Nejbert, 2007). Badania skamieniałości zębów 
rekinów (Niedźwiedzki & Kalina, 2004) oraz charakter ich- 
nofabrics (Kędzierski & Uchman, 2001) wskazują na płytsze 
środowisko sedymentacji w stosunku do niżejległych dol­
nych margli. Jednostka wapieni marglistych odpowiada 
późnoturońskiej chłodnej fazie (Late Turonian cooling pha­
se), która spowodowała obniżenie poziomu morza, żyzności 
wód oraz zmiany w sposobie wietrzenia na lądach (Voigt & 
Wiese, 2000; Wiese & Voigt, 2002). Wapienie margliste od­
powiadają sekwencjom genetycznym TUR 5 oraz TUR 6 
sensu Ulićny et al. (2009; Fig. 2).

Stop D3

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

Jednostka górnych margli jest dostępna do bezpośredniej 
obserwacji z drugiego poziomu wydobywczego kopalni 
Folwark. Litologicznie jest podobna do dolnych margli ila­
stych, reprezentując przeławicenia średnio- do gruboławi- 
cowych miękkich, ciemnych margli z jaśniejszymi 
i twardszymi. Wyraźne, ciemne, bogate we frakcję ilastą, 
miąższe na kilkanaście centymetrów przeławicenie, wi­
doczne ok. 4 m powyżej poziomu wydobywczego (Fig. 9), 
może reprezentować maksimum regresji oraz postępujący 
po nim system niskiego poziomu morza (LST). Byłaby to 
zatem granica pomiędzy sekwencją genetyczną TUR 6 
i TUR 7 sensu Ulićny et al. (2009) (Fig. 2).

Osady tej jednostki litologicznej są silnie zbioturbowane 
a zespół ichnoskamieniałości jest podobny do tego z niżej- 
ległej jednostki z dominacją Thalassinoides i Planolites, oraz 
podrzędnie Chondrites (Thalassinoides ichnofabric wg Kę­
dzierskiego & Uchmana, 2001; Figs. 7, 9). Stwierdzono tu też 
ichnoskamieniałości Lepidenteron lewesiensis i Rhizocoral- 
lium isp. Makroskamieniałości reprezentowane są przez 
inoceramy oraz gąbki (częściowo spirytyzowane).

Stop D4

Górne margle ilaste, górny turon-dolny koniak, poziom C. 
■waltersdorfensis+C. brongniarti+C. deformis (N50°36'54", 
E17°54'37”)

Kolejna jednostka litologiczna, górne margle ilaste do­
stępne są w najwyższym poziomie wydobywczym i wy­
kształcone są jako gruboławicowe, miękkie, ciemne margle 
ilaste przechodzące stopniowo w jaśniejsze, miękkie margle 
(Fig. 10). W jednostce tej wyróżniono Thalassinoides ichno­
fabric (Kędzierski & Uchman, 2001), a zespół ichno- i ma­
kroskamieniałości nie różni się od jednostek niżejległych 
(Fig. 10). Widoczna w górnych marglach ilastych przewaga 
ciemnych, bogatych we frakcję ilastą ławic nad bardziej 
węglanowymi świadczy o wzrastającym udziale materiału 
terygenicznego w profilu kredy opolskiej. Współgra to 
z podobnym trendem rozpoznanym w niecce czeskiej (Uli­
ćny et al., 2009) i jest efektem wyniesienia wyspy wschod- 
niosudeckiej w jej części obejmującej obecny Masyw 
Śnieżnika (~70 km na pd.-zach. od Opola; Kędzierski, 2002). 
Ta część profilu kamieniołomu Folwark odpowiada se­
kwencjom genetycznym TUR 7 i CON 1 sensu Ulićny et al. 
(2009).

Stop D5

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

Najwyższa część profilu kamieniołomu Folwark ukazuje 
twarde, jasne, grubo- do średnioławicowych (0.3 do 1 m 
miąższości) skrzemionkowane margle z przewarstwieniami 
cienkich (kilkanaście centymetrów) warstw ciemnych mar­
gli ilastych. Skrzemionkowane margle charakteryzuje ich­
nofabric Chondrites (Kędzierski & Uchman, 2001), co także 
odróżnia je od niżejległych jednostek. Stwierdzono tu też
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Fig. 7. Skamieniałości śladowe i drewno w utworach w wapieniach marglistych na powierzchniach oddzielności. A. Siphonichnus isp. (Si), 
wapienie gruzłowe. B. Bardzo duży Thalassinoides isp. (Th), a także Planolites isp. (PI) i Chondrites isp. (Ch). C. Lepidenteron lewesiensis (Le) 
zawierający szczątki ryb. D. Fragment drewna.

rzadko występującą ichnoskamieniałość Parataenidium isp. 
Taki ichnofabric można interpretować jako zapis depozycji 
na morskim dnie ubogim w tlen (warunki dysoksyczne), co 
mogło być spowodowane podniesieniem się poziomu mo­
rza. Zatem ta część profilu przedstawia paleogłębokości po­
dobne do tych sugerowanych dla dolnych margli ilastych 
(Stop Dl). Przyczyną względnego wzrostu poziomu morza 
w basenie opolskim mogła być wczesnokoniacka przebudo­
wa tektoniczna wyspy wschodniosudeckiej powodująca 
także wzrost tempa subsydencji w sąsiednich basenach, np. 
czeskim basenie kredowym czy rowie Nysy (patrz Ulićny et

Fig. 8. Granica sekwencji genetycznej - przykład z dolnych mar­
gli-
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al„ 2009).
Jedną z charakterystycznych cech skrzemionkowanych 

margli jest występowanie w nich wyjątkowo dużych ich- 
noskamieniałości Trichichnus isp. (Fig. 9). Są one obecnie 
uważane za spirytyzowane pozostałości mat bakteryjnych 
podobnych do współczesnego rodzaju Thioploca spp., bak­
terii redukującej siarczany do siarczków (Kędzierski et al., 
2015). Ponieważ Thioploca spp. funkcjonuje na granicy re- 
doks, Trichichnus może być uważany za skamieniały prze­
wód umożliwiający transfer elektronów pomiędzy strefą 
zredukowaną a utlenioną (Kędzierski et al., 2015). Stosując 
aktualistyczny model życia Thioploca do podobnych bakte­
rii występujących w koniaku, można założyć, że obecność 
wyjątkowo dużych trichichnusów odzwierciedla niezwykle 
efektywny proces bioelektryczny, który przebiegał wów­
czas w dysoksycznym środowisku na granicy redox. 
Świadczy to o tym, że skrzemionkowane margle są zapisem 
specyficznych warunków panujących w kolumnie wody 
(zakwity promienie?) oraz na dnie morskim, które związa­
ne były w jakimś stopniu ze wzrostem dostawy materiału 
terygenicznego do zbiornika opolskiego.

Warto także zauważyć, że skrzemionkowane margle po­
dobne są i występują w tej samej pozycji stratygraficznej 
do tzw. łupki dzwoniące znane z rowu Nysy. Badania mi- 
kropaleontologiczne wskazują na dużą zawartość 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. Skamieniałości śladowe w zbioturbowanych wapieniach marglistych na powierzchniach zgładów (A, B) i powierzchniach oddziel- 
ności (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 górnym poziomie odsłania się niemal pionowa dajka 
wulkaniczna o zróżnicowanej grubości, dochodzącej do 
35 cm.

Opracowano częściowo na podstawie: Kędzierski, 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 górnej części wyrobiska kamieniołomu Folwark.

use episode. In: Haczewski, G. (ed.), Guidebook for field trips 
accompanying 31st IAS Meeting o f Sedimentology held in 
Kraków on 22nd-25th o f June 2015. Polish Geological Socie­
ty, Kraków, pp. 145-158.
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