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A b s t r a c t. Climate changes during the Pleistocene were driven by large-scale orbital perturbations as well as by
internal feedbacks on the Earth. One of the main roles in climate modelling is played by the Southern Ocean that is
a great source of sea ice, carbon dioxide, dissolved silica and nutrients. Numerous sediment and ice records
derived from the Southern Ocean and Antarctica document high-resolution climatic changes that allow us a better
understanding of global climate evolution. Consistently with the global climatic trend, several sea surface tempe-
rature (SST) records of the Southern Ocean are marked by a distinct shift from low to high glacial/interglacial
variability around Termination V (T V), called the Mid-Brunhes Event (MBE). Prior to T V, the Southern Ocean’s

SST displays lower values and low variability. It points to a distinct expansion of the Southern Ocean cold water masses and positional

changes of hydrographical fronts during most of the lower Middle Pleistocene, which started in the Pliocene. Beside large climatic

changes, several abrupt distinct warming and cooling phases have been recognized. Some of them (MIS 22–19, MIS 11 and MIS 5)

show similarities to MIS 1, which could be used for future climate predictions. In this paper we would like to present the middle and late

Pleistocene climatic mechanisms in the Southern Ocean, and to show SST changes in relation to the hydrographic frontal movement,

sea ice development and CO2 oscillations.
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Zró¿nicowany czas trwania, niejednolita intensywnoœæ
oraz du¿a gwa³townoœæ zmian klimatu, które mia³y miejsce
w plejstocenie istotnie wp³ywa³y na ówczesne œrodowisko
przyrodnicze, zarówno w skali lokalnej jak i globalnej. Za
ogólnie przyjête wyt³umaczenie tych ekstremalnych zda-
rzeñ na pierwszym miejscu uwa¿a siê zmiany parametrów

orbitalnych Ziemi (Milankovi�, 1949; Hays i in., 1976).
Znacz¹cy wp³yw na ewolucjê klimatu w plejstocenie mia³o
równie¿ promieniowanie s³oneczne (np. Jouzel i in., 2007),
zasiêg lodu morskiego (np. Maslin i in., 2001), fluktuacje
poziomu dwutlenku wêgla w atmosferze, cyrkulacja ter-
mohalinowa (np. Severinghaus, 2009) oraz wahania tem-
peratury powierzchniowych warstw oceanu (np. Cortese &
Abelmann, 2002).

Celem niniejszej pracy jest przedstawienie najwa¿niej-
szych cech klimatu, jak równie¿ opisanie mechanizmów
odpowiedzialnych za jego kszta³towanie na obszarze Oce-
anu Po³udniowego w œrodkowym i póŸnym plejstocenie.

PROCESY ORBITALNE
W KSZTA£TOWANIU KLIMATU

Zapis zmian parametrów orbity ziemskiej o okreœlo-
nych cyklach (400 tys. lat i 100 tys. lat, 41 tys. lat, 26 tys.
lat) zachowa³ siê w osadach morskich z ró¿nych czêœci
œwiata oraz rdzeniach lodowych z Antarktyki i Arktyki.
Opublikowanie przez Lisiecki & Raymo (2005) 57 krzy-
wych, przedstawiaj¹cych zapis zmian globalnego wystêpo-
wania lodu morskiego dla ostatnich piêciu milionów lat,
okreœlonych na podstawie stosunku izotopów tlenu z ben-
tosowych otwornic (ryc.1), ujawni³o ich œcis³¹ korelacjê
z cyklami nachylenia osi ziemskiej do p³aszczyzny eklipty-
ki. Z kolei Dupont i in. (2001) oraz Crowley & Hyde

(2008) stwierdzili, ¿e okresowoœæ przechodzenia z gla-
cja³ów w interglacja³y we wczesnym plejstocenie mia³a
œcis³y zwi¹zek z nachyleniem osi Ziemi. Ich badania wska-
zuj¹, ¿e w œrodkowym plejstocenu ok. 900 tys. lat BP, kie-
dy w czasie trwania glacja³ów na Oceanie Po³udniowym
postêpowa³a ekspansja lodu morskiego, parametry orbitalne
Ziemi przesz³y wielkoskalow¹ reorganizacjê, tzw. Mid-

-Pleistocene Revolution (MPR). Wydarzenie to znacz¹co
wp³ynê³o na cyklicznoœæ glacjalno-interglacjaln¹, która
z trwaj¹cej œrednio 41 tys. lat wyd³u¿y³a siê do 100 tys. lat
(Mudelsee & Schulz, 1997; Weirauch i in., 2008). Wy-
d³u¿enie okresów glacjalnych po MPR spowodowa³o
intensyfikacjê wielu procesów zachodz¹cych na po-
wierzchni Ziemi, takich jak: zwiêkszenie albedo, przyrost
pokryw lodowych na l¹dzie, ekspansjê lodu morskiego
oraz wzrost sekwestracji dwutlenku wêgla (Maslin & Rid-
gwell, 2005). Natomiast okresy interglacjalne cechowa³y
siê ekstremalnymi temperaturami przekraczaj¹cymi wspó³-
czesn¹ œredni¹ roczn¹ o 2–3°C (ryc. 1). Najbardziej prawdo-
podobnym, choæ ci¹gle dyskutowanym wyt³umaczeniem zmian
klimatycznych i œrodowiskowych w MPR by³y aberracje
orbitalne. W konsekwencji, zmiany ekscentrycznoœci orbity
Ziemi sta³y siê g³ównym czynnikiem odpowiedzialnym za
cyklicznoœæ klimatu (Maslin & Ridgwell, 2005).

BIPOLARNOŒÆ ZMIAN KLIMATYCZNYCH

Znajomoœæ przebiegu cyklów Milankovicia (1949) w
plejstocenie pozwoli³a na obliczenie dla ka¿dej szerokoœci
geograficznej œredniego natê¿enia promieniowania s³o-
necznego, tzw. insolacji, która jest bardzo wa¿nym para-
metrem wp³ywaj¹cym na stabilnoœæ klimatu Ziemi (Berger &
Loutre, 1991). Udowodnili to równie¿ w swoich badaniach
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Jouzel i in. (2007). Zasugerowali oni, ¿e kiedy w jednym
czasie mia³o miejsce apogeum letniego natê¿enia promie-
niowania s³onecznego na szerokoœci 65°N i maksymalne
nachylenie osi Ziemi, dochodzi³o wówczas do ekstremal-
nego ocieplenia klimatu w interglacja³ach opisanych przez
morskie stadia izotopowe (Marine Isotope Stages; MIS 19,
11, 9 i 5; ryc. 1). Odwrotna sytuacja mia³a miejsce w okre-
sach kiedy najni¿sze nas³onecznienie wspó³wystêpowa³o
z minimalnym nachyleniem osi Ziemi. W efekcie, inter-
glacja³y w MIS 17, 15, 13 i 7.3 charakteryzowa³y siê ni¿-
szymi temperaturami powietrza o niewielkich amplitu-
dach zmian (ryc. 1).

Zmiany klimatu w plejstocenie na pó³kuli pó³nocnej
mia³y inny przebieg oraz intensywnoœæ na pó³kuli po³ud-
niowej. Na przyk³ad zapis paleotemperatur z grenlandz-
kich rdzeni lodowych (Stuiver & Grootes, 2000) ujawni³,
¿e w MIS 3 wystêpowa³y czêste i nag³e wahania temperatur
w skali rzêdu tysi¹ca lat, co by³o zwi¹zane z tzw. oscylacja-
mi Dansgaarda-Oeschgera (Dansgaard i in., 1993). W tym
samym czasie na pó³kuli po³udniowej zmiany temperatur,
dziêki du¿ej pojemnoœci cieplnej Oceanu Po³udniowego,
przebiega³y znacznie ³agodniej (Barker i in., 2009). Porów-
nanie oscylacji temperaturowych z ostatnich 90 tys. lat,
zapisanych w rdzeniach lodowych z obu pó³kul, wykaza³o
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Ryc. 1. Zapis wybranych wskaŸników paleoklimatycznych w Oceanie Po³udniowym w trakcie ostatnich 900 tys. lat. Zapis zmian:
A–B – zawartoœci deuteru (�D) i dwutlenku wêgla w rdzeniu lodowym EPICA Dome C (wg Petit i in., 1999; EPICA, 2004; Siegenthaler
i in., 2005, Luthi i in., 2008). C–F – zmiennoœci paleotemperatur wód powierzchniowych okreœlony na podstawie: C – alkenonów (wg
Martinez-Garcia i in., 2009); D – temperatury na podstawie promienic (wg Cortese & Abelmann, 2002); E – stosunku Mg/Ca w skorup-
kach otwornic (wg Pahnke i in., 2003); F – temperatury na podstawie skorupek otwornic (wg Schaefer i in., 2005). G – krzywa insolacji
na 65°N (wg Berger & Loutre, 1991). H – zmiennoœæ �

18O na podstawie badañ otwornic z 57 rdzeni oceanicznych reprezentuj¹ca fluktu-
acje globalnego lodu morskiego (wg Lisiecki & Raymo, 2005). Zakoñczenia T I–T X oaznaczono przerywana lini¹. MIS (morskie sta-
dium izotopowe), MBE (Mid-Brunhes Event) zaznaczono niebiesk¹ lini¹. Wspó³czesn¹ œredni¹ temperaturê wód powierzchniowych
zaznaczono czerwon¹ przerywan¹ lini¹
Fig. 1. Record of selected paleoclimaic indicators in the Southern Ocean, spanning the last 900 kyr. A–B fluctuation in the content of
deuterium (�D) and carbon dioxide in EPICA Dome C ice core record (after Petit et al., 1999; EPICA, 2004; Siegenthaler et al., 2005;
Luthi et al., 2008). C–F sea surface temperature records based on alkenones (after Martinez-Garcia et al., 2009), radiolarians (after Cor-
tese & Abelmann, 2002), Ca/Mg ratio (after Pahnke et al., 2003), foraminifera (after Schaefer et al., 2005). G – insolation record at 65°N
(after Berger & Loutre, 1991). H – record of �

18O based on foraminifera analysis from 57 oceanic sediment cores showing sea ice fluctu-
ation (after Lisiecki & Raymo, 2005). Terminations T I–T X marked by dashed lines, MIS (Marine Isotope Stage), MBE (Mid-Brunhes
Event) marked by blue bar, present-day sea surface temperature marked by dashed red line



wiele ró¿nic w przebiegu zmian klimatu i doprowadzi³o do
odkrycia fenomenu tzw. bipolar seesaw (Blunier & Brook,
2001). Bipolar seesaw jest zwi¹zane g³ównie z fazami
nasilenia lub os³abienia po³udnikowej cyrkulacji wymien-
nej, której pe³ny obieg trwa œrednio 1500 lat (Stocker &
Johansen, 2003; Barker i in., 2009). Bazuj¹c na modelach
klimatycznych, wygaszenie po³udnikowej cyrkulacji wy-
miennej spowodowane przez wys³odzenie oceanu wod¹
z topniej¹cego lodu na obszarze pó³nocnego Atlantyku
przyczyni³oby siê do znacznego spowolnienia transportu
ciep³a na pó³kulê pó³nocn¹. W konsekwencji na pó³nocnym
Atlantyku wyst¹pi³oby och³odzenie, podczas gdy w po-
³udniowej czêœci Oceanu Atlantyckiego dosz³oby do ocie-
plenia klimatu (Stocker & Johnsen, 2003; Barker i in.,
2009). Realny dowód na obecnoœæ bipolar seesaw przed-
stawili Barker i in. (2009). Ich badania wykaza³y, ¿e w cza-
sie schy³ku ostatniego zlodowacenia (Termination – zakoñ-
czenie – T I) ok. 18–14,6 tys. lat BP, kiedy obszar Oceanu
Po³udniowego przechodzi³ wyraŸne ocieplenie, na pó³kuli
pó³nocnej wyst¹pi³o och³odzenie klimatu, korelowane ze
zdarzeniem Heinrich 12. Po tym wydarzeniu nast¹pi³ wzrost
temperatury podczas interstadia³u B�lling-Aller�d (ok.
14,6–12,7 tys. lat BP). Z drugiej strony, podczas ocieplenia
pó³nocnego Atlantyku w czasie B�lling-Aller�d, na pó³-
kuli po³udniowej nast¹pi³o krótkotrwa³e och³odzenie kli-
matu (ok. 14,6–12,9 tys. lat BP). Wraz z jego zakoñcze-
niem powróci³ ³agodniejszy klimat, a pó³kula pó³nocna
wesz³a w ch³odny okres m³odszego Dryasu (ok. 12,8–11,5
tys. lat BP).

WP£YW CO2, UPWELLINGU
I WIATRU NA KLIMAT

Podczas plejstoceñskich zmian klimatycznych istotne
znaczenie mia³y równie¿ wahania poziomu CO2 w atmos-
ferze (ryc. 1). Analizy pêcherzyków powietrza zamkniê-
tych w antarktycznych rdzeniach lodowych wykaza³y bar-
dzo siln¹ zale¿noœæ pomiêdzy CO2 a temperatur¹ powietrza
oraz iloœci¹ lodu morskiego (Stephens & Keeling, 2000;
Keeling & Visbeck, 2001; Lüthi i in., 2008). Badania suge-
ruj¹, ¿e niska zawartoœæ CO2 podczas okresów glacjalnych
wynika³a ze spowolnienia wymiany wód g³êbi oceanicz-
nych oraz ze stratyfikacji wód Oceanu Po³udniowego
spowodowanych rozprzestrzenianiem siê antarktycznego
lodu morskiego i przemieszczeniem w kierunku pó³noc-
nym cyrkulacji zachodnich wiatrów wiej¹cych wokó³
obszaru antarktycznego. Jak podaj¹ Sigman & Boyle
(2000), Ocean Po³udniowy jest najwiêkszym i najwa¿niej-
szym obszarem reguluj¹cym uwalnianie dwutlenku wêgla
w uk³adzie ocean–atmosfera. Kohfeld i in. (2005) uwa¿aj¹,
¿e spadek zawartoœci CO2 w atmosferze podczas ostatnie-
go zlodowacenia móg³ byæ wywo³any przez dostarczenie
do Oceanu Po³udniowego znacznych iloœci py³ów zawie-
raj¹cych zwi¹zki ¿elaza, co wywo³a³o nadzwyczaj inten-
sywny zakwit fitoplanktonu, który poch³on¹³ z atmosfery
od 30 do 50 ppm CO2. Z kolei podwy¿szona zawartoœæ
dwutlenku wêgla w czasie interglacja³ów mog³a byæ wyni-
kiem kumulacji, na któr¹ sk³ada³o siê zintensyfikowanie

po³udnikowej cyrkulacji wymiennej, cofanie siê lodu mor-
skiego i zmniejszenie stratyfikacji oceanicznej. Wy¿sze
wartoœci temperatur powietrza i powierzchniowych warstw
oceanu w plejstocenie wp³ynê³y na sukcesjê zoo- i fito-
planktonu. Na miejsce dominuj¹cych organizmów krze-
mionkowych (okrzemki i promienice), wraz z nap³ywem
ciep³ych mas oceanicznych z pó³nocy, namna¿a³y siê
organizmy wapienne (otwornice). Na skutek tego, przy
zintensyfikowanej wymianie wód g³êbinowych i silniej-
szych wiatrach wokó³antarktycznych, do atmosfery by³y
uwalniane wiêksze iloœci CO2 prowadz¹c do dalszego ocie-
plenia klimatu (Anderson i in., 2002; Wilson i in., 2005).

WYDARZENIE KLIMATYCZNE MID-BRUNHES

Jednym z charakterystycznych zdarzeñ klimatycznych
o globalnym zasiêgu, jakie wyst¹pi³y w plejstocenie, by³
tzw. Mid-Brunhes Event (MBE). Epizod ten datowany na
ok. 430 tys. lat BP (T V; MIS 12/11; ryc. 1) mia³ miejsce
kiedy na Ziemi trwa³ globalny przyrost masy lodu, a klimat
strefy równikowej i po³udniowego Atlantyku, w przeci-
wieñstwie do och³adzaj¹cej siê pó³kuli pó³nocnej, cecho-
wa³ siê wy¿szymi, bardziej interglacjalnymi temperatu-
rami (Jansen i in., 1986; EPICA, 2004). Analizy izotopów
wodoru (deuter) z rdzeni lodowych Dome C (EPICA, 2004)
ujawni³y, ¿e interglacja³y, które nasta³y po MBE trwa³y
krócej i by³y znacznie cieplejsze od tych przed MBE (Louler-
gue i in., 2008; Weirauch i in., 2008; ryc.1). Potwierdzenie
tej teorii mo¿na odnaleŸæ zarówno w wielu morskich, jak
i l¹dowych zapisach geologicznych interglacja³u MIS 11
(424 tys. lat BP) jako najcieplejszego i najd³u¿szego w
historii plejstocenu (Kunz-Pirrung i in., 2002; ryc. 1).
Ocieplenie klimatu w MIS 11 spowodowa³o drastyczne
topnienie czap lodowych i lodu morskiego, co w konse-
kwencji doprowadzi³o do katastrofalnego wzrostu pozio-
mu oceanu œwiatowego. W ci¹gu kilku tysiêcy lat poziom
morza ze 140 m poni¿ej dzisiejszego, podniós³ siê o 160 m
(Rohling i in., 1998; Hearty i in., 1999). Nie do koñca zna-
ne s¹ przyczyny MBE, ale istniej¹ przes³anki, które t³u-
macz¹ to zjawisko jako wynik zaburzenia w orbitalnym
cyklu ekscentrycznoœci (Jansen i in., 1986; Hodell i in.,
2000) i perturbacji mechanizmów klimatologicznych na
Ziemi (Pisias & Rea, 1988).

ANALOGIE KLIMATYCZNE –
CZY ¯YJEMY W INTERGLACIALE?

W pocz¹tkowej fazie interglacja³u MIS 11, ok. 420 tys.
lat BP (T V) na pó³kuli po³udniowej wyst¹pi³o chwilowe
i nag³e och³odzenie klimatu. Wahniêcie to swoim przebie-
giem nawi¹zywa³o do tzw. Antarctic Cold Reversal (ACR),
które pojawi³o siê w póŸnym glacjale ostatniego zlodowa-
cenia (T 1). Ponadto, w wycinkach rdzeni antarktycznych
z horyzontów T V i T I stwierdzono zbli¿one wartoœci opa-
du py³u pochodzenia l¹dowego, CO2, metanu, sodu i siar-
czanów (EPICA, 2004). Podobieñstwa te da³y podstawê do
upatrywania w MIS 1 i T I analogii do MIS 11 i T V, co
mog³oby stanowiæ wsparcie dla prognozowanych zmian
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klimatycznych (Kunz-Pirrung i in., 2002; EPICA, 2004).
Innym przyk³adem potencjalnego odpowiednika dla MIS 1
(holocenu) mo¿e byæ MIS 5. Jak podaj¹ Bianchi & Gerson-
de (2002), MIS 5 tak jak MIS 1 zosta³o zainicjowane przez
gwa³towne ocieplenie klimatu (ryc. 1) i cofniêcie siê lodu
morskiego na pó³kuli po³udniowej. Tu¿ przed nastaniem
MIS 5e (ok. 129,5 tys. lat BP), nast¹pi³o gwa³towne kró-
tkotrwa³e och³odzenie klimatu, które wykazywa³o podo-
bieñstwo do ACR (Cortese & Abelmann, 2002; Pahnke
i in., 2003). Przyczyn¹ tak ciep³ego interglacja³u w MIS 5
by³y prawdopodobnie zmiany w precesji globu ziemskie-
go, które spowodowa³y intensyfikacjê letniego natê¿enia
promieniowania s³onecznego (ryc. 1). Nastêpstwem tego
by³o cofanie siê lodu morskiego, zwiêkszenie dynamiki

kr¹¿enia wód g³êbinowych i uruchomienie procesów wy-
miany CO2 pomiêdzy oceanem a atmosfer¹ (Bianchi &
Gersonde, 2002).

Mniej zbadanym, ale istotnym dla porównañ do okre-
sów MIS 5–1 i T II, jest interwa³ MIS 22–19 i T X (Kotrys,
2012). Zarówno amplitudy paleotemperatur, które wyno-
si³y w przybli¿eniu 5°C, jak i natê¿enie promieniowania
s³onecznego w obu okresach (Berger & Loutre, 1991)
wykazuj¹ cechy wspólne. Podobieñstwa te s¹ widoczne w
zapisie paleotemperatur (ryc. 1) z rdzeni ODP Site 1091
(Kotrys, 2012; ryc 2), ODP Site 1090 (Martinez-Garcia
i in., 2009; ryc 2), DSDP 594 (Schaefer i in., 2005; ryc 2)
oraz Dome C (EPICA, 2004; ryc 2). Zbie¿noœci wystêpuj¹
równie¿ w procentowym i iloœciowym nagromadzeniu
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Ryc. 2. G³ówne cechy oceanograficzne Oceanu Po³udniowego (zmodyfikowane, wg Kotrysa, 2014). PF – front polarny, SAF – front
subantarktyczny, STF – front subtropikalny, MWSI – œredni zasiêg lodu morskiego w zimie, MSSI – œredni zasiêg lodu morskiego w
lecie, ACC – Antarktyczny Pr¹d Oko³obiegunowy. Lokalizacja frontów hydrograficznych i granic lodu morskiego (wg Orsiego i in.,
1995; Comisa, 2003)
Fig. 2. Main oceanographic features of the Southern Ocean (modified after Kotrys, 2014). PF – Polar Front, SAF – Subantarctic Front,
STF – Subtropical Front, MWSI – Mean Winter Sea Ice, MSSI – Mean Summer Sea Ice, AAC – Antarctic Circumpolar Current. Position
of hydrographic fronts and sea ice extent according to Orsi et al. (1995) and Comiso (2003)



sfosylizowanego planktonu (promienice) w osadzie z rdze-
nia ODP Site 1091 (Kotrys, 2012). W celu dok³adniejszego
poznania mechanizmów, które spowodowa³y zmiany kli-
matyczne w MIS 22–19, potrzebne s¹ dalsze, szczegó³owe
rekonstrukcje wahañ klimatu w œrodkowym plejstocenie,
nie tylko z obszaru Oceanu Po³udniowego, ale równie¿
z pozosta³ych czêœci oceanu œwiatowego.

CECHY HYDROGRAFICZNE OCEANU
PO£UDNIOWEGO

Jednym z g³ównych czynników, które mia³y istotny
wp³yw na zmiany klimatyczne w plejstocenie by³y wa-
hania powierzchniowych temperatur morza (SST) na Oce-
anie Po³udniowym. Udane próby rekonstrukcji temperatur,
oparte na wynikach badañ prowadzonych wieloma dostêp-
nymi metodami, okaza³y siê bardzo pomocne w zrozu-
mieniu nie tylko procesów glacjalno-interglacjalnych, ale
równie¿ pomog³y ustaliæ przebieg zmian po³o¿enia stref
hydrograficznych i kierunki migracji planktonu w Oceanie
Po³udniowym (np. Brathauer, 1996; Brathauer & Abel-
mann, 1999; Kunz-Pirrung i in., 2002; Pahnke i in., 2003;
Schaefer i in., 2005; Wilson i in., 2005; Cortese i in., 2007;
Lüer i in., 2008, 2009; Martinez-Garcia i in., 2009; Kotrys,
2012). Ocean Po³udniowy (ryc. 2), podzielony na sektory
(Atlantycki, Pacyficzny i Indyjski), pe³ni rolê oœrodka re-
gulacji globalnego klimatu. Ponadto jest to najwiêksze na
Ziemi Ÿród³o lodu morskiego, którego oscylacje niew¹t-
pliwie wp³ywaj¹ na globalne zmiany klimatyczne. Jak po-
daje Comiso (2003), maksymalna œrednia powierzchnia
lodu w zimie na Oceanie Po³udniowym wynosi œrednio
19 mln km2, podczas gdy w okresie letnim jest to zaledwie
nieca³e 3,8 mln km2. Najbardziej charakterystycznym zja-
wiskiem Oceanu Po³udniowego jest Antarktyczny Pr¹d
Oko³obiegunowy. Jest to niehomogeniczna masa wód oce-
anicznych posiadaj¹ca zró¿nicowane parametry fizyko-che-
miczne, takie jak: temperatura, rozpuszczona krzemionka,
fosfor czy azot. Obszary, gdzie wystêpuj¹ znaczne ró¿nice
pomiêdzy tymi parametrami s¹ nazywane strefami i fronta-
mi hydrograficznymi (ryc. 2). Pierwsz¹ charakterystyczn¹
cech¹ hydrograficzn¹ jest front subtropikalny (STF), roz-
ci¹gaj¹cy siê wzd³u¿ pó³nocnych krañców Oceanu Po-
³udniowego. Dalej w kierunku po³udniowym rozpoœciera
siê strefa subantarktyczna (SAZ) zakoñczona frontem sub-
antarktycznym (SAF). Nastêpnie rozci¹ga siê strefa frontu
polarnego (PFZ). Granic¹ PFZ jest front polarny (PF)
z s¹siaduj¹c¹ od po³udnia stref¹ antarktyczn¹ (AAZ), gdzie
wystêpuje zjawisko upwellingu. Oko³o 75% zasobów krze-
mionki rozpuszczonej w wodach oceanu œwiatowego kon-
centruje siê na po³udnie od frontu polarnego, co w strefie
upwellingu wykorzystuj¹ organizmy planktonowe (okrzem-
ki, promienice, silikcoflagellaty) do budowy swoich pan-
cerzyków. W ca³ym systemie antarktycznego pr¹du oko³o-
biegunowego jedn¹ z najwa¿niejszych ról pe³ni front
polarny. Stanowi on barierê pomiêdzy ch³odnymi, bogaty-
mi w sk³adniki od¿ywcze, wodami na po³udniu i cieplej-
szymi, s³onymi masami oceanu na pó³nocy (Whitworth,
1980; Deacon, 1982; Lutjeharms & Valentine, 1984; Pic-
kard & Emery, 1990; Belkin & Gordon, 1996; Cunnin-
gham, 2005; Sun & Watts, 2002; Moor & Abbott, 2002).
Inn¹ cech¹ Oceanu Po³udniowego jest kluczowa dla ewo-
lucji klimatu cyrkulacja oceanicznych pr¹dów g³êbino-

wych. Odpowiadaj¹ one za mieszanie siê wód oceanu
œwiatowego, transport ciep³a i sk³adników od¿ywczych
(Cunningham, 2005; Gille, 2002). Na pokrytych lodem
morskim Mórzach Weddella i Rossa powstaje zasilaj¹cy
cyrkulacjê termohalinow¹, antarktyczny pr¹d g³êbinowy,
a w okolicach frontu polarnego tworz¹ siê, ch³odne (3–5°C),
antarktyczne wody œrednich g³êbokoœci o mniejszym zaso-
leniu (34,2–34,4‰). Wody te bogate w sk³adniki od¿yw-
cze p³yn¹ na g³êbokoœci ok. 800–1000 m w kierunku
pó³nocnym do 30°S (Santoso & England, 2004).

ŒRODKOWO PLEJSTOCEÑSKIE WAHANIA
TEMPERATUR POWIERZCHNI OCEANU

PO£UDNIOWEGO

W celu rekonstrukcji klimatu w plejstocenie szczegól-
nie wa¿ne s¹ mi¹¿sze profile osadów z Oceanu Po³udnio-
wego. Ich analizy dostarczaj¹ cennych informacji o wyso-
kiej rozdzielczoœci na temat wahañ powierzchniowych
temperatur morza siêgaj¹cych kilkuset tysiêcy lat wstecz
(ryc. 1). Na przyk³ad, podczas MIS 12, najch³odniejszego
glacja³u ostatnich 500 tys. lat (Howard, 1997), minimalne
temperatury powierzchni Oceanu Po³udniowego w sekto-
rze atlantyckim pomiêdzy 53°S a 47°S wynosi³y odpo-
wiednio od 0,5°C do 5,5°C (Kunz-Pirrung i in., 2002;
Kotrys, 2012; Martinez-Garcia i in., 2009). Oznacza³o to
wyraŸne przesuniêcie siê stref hydrograficznych o 3–4° w
kierunku pó³nocnym (Olbers i in., 1992) i dominacjê ch³od-
nych wód antarktycznych w wy¿szych szerokoœciach geo-
graficznych (ryc. 3). Z kolei nag³e ocieplenie w MIS 11
(430 tys. lat BP), uznane za najd³u¿szy i najcieplejszy
interglacja³ w plejstocenie (Hodell i in., 2000; Kunz-Pir-
rung i in., 2002; Loutre, 2003; Helmke i in., 2008), dopro-
wadzi³o do wzrostu temperatur w strefie antarktycznej od
4,5°C do 6,5°C (Kunz-Pirrung i in., 2002). W tym czasie
na froncie polarnym temperatura oceanu wzros³a do 7°C
(Kotrys, 2012), a w strefie antarktycznej a¿ do 14°C (Mar-
tinez-Garcia i in., 2009). W interglacja³ach MIS 9 i 7 zmia-
ny SST Oceanu Po³udniowego nie by³y tak dynamiczne jak
podczas MIS 11 i charakteryzowa³y siê ³agodnym przebie-
giem. Po relatywnie ch³odnych glacja³ach w MIS 10 i 8
nast¹pi³ wzrost temperatur oceanu, które na obszarze fron-
tu polarnego osi¹ga³y maksymalne wartoœci 8–9°C (Kotrys,
2012). Z kolei na pó³noc, w rejonie strefy subantarktycznej
ocieplenie klimatu nie by³o wyraŸnie widoczne, a paleo-
temperatury nie przekroczy³y 10,2°C (Martinez-Garcia
i in., 2009). Pomimo mniejszego ocieplenia klimatu w
MIS 9 i 7, w porównaniu do MIS 11, nap³yw cieplejszych
mas oceanicznych z pó³nocy spowodowa³ wyraŸne zmia-
ny w po³o¿eniu stref hydrograficznych Oceanu Po³udnio-
wego (ryc. 1, 3).

Wejœcie w interglacja³ MIS 5 na Oceanie Po³udniowym
by³o poprzedzone glacja³em MIS 6, który trwa³ od 191 tys.
do 130 tys. lat BP (Lisiecki & Raymo, 2005). W wyniku
intensywnego nap³ywu ch³odnych wód z Morza Weddella,
temperatury oceanu w strefie antarktycznej spad³y do 0°C
(Bianchi & Gersonde, 2002). Id¹c w kierunku pó³nocnym
oscylowa³y one pomiêdzy 0,8°C a 4,2°C. Wed³ug rekon-
strukcji temperatur z obszaru frontu polarnego, minimalne
temperatury w trakcie glacja³u w MIS 6 by³y ni¿sze o 1–2°C
od tych z ostatniego glacja³u w MIS 2 (Martinez-Garcia
i in., 2009; Kotrys, 2012; ryc. 1). Z kolei skrajnie odmienna
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sytuacja mia³a miejsce w strefie subantarktycznej, gdzie
najni¿sze temperatury przekracza³y te z ostatniego zlodo-
wacenia (Cortese & Abelmann, 2002). Porównywalne
temperatury powierzchni Oceanu Po³udniowego zosta³y
przedstawione w rekonstrukcjach z rdzeni: Dome C
(antarktyczny rdzeñ lodowy); ODP Site 1093, 1094;
MD97-2120 i DSDP 594 (rdzenie g³êbokooceaniczne).
Ró¿nice paleotemperaturowe pomiêdzy wy¿szymi i ni¿szy-
mi szerokoœciami geograficznymi sektora atlantyckiego
Oceanu Po³udniowego w trakcie MIS 6 przyczyni³y siê do
powstania wysokiego gradientu termicznego. Jak podaj¹
Pahnke & Sachs (2006), mog³o to skutkowaæ silniejszymi
wiatrami, transportuj¹cymi ciep³e i wilgotne masy powie-
trza z ni¿szych szerokoœci geograficznych w kierunku
Antarktydy. Zwiêkszone opady nad kontynentem przyczy-
ni³a siê do wzrostu albedo, a te z kolei do dalszego och-
³adzania klimatu.

GÓRNOPLEJSTOCEÑSKIE WAHANIA
TEMPERATUR POWIERZCHNI OCEANU

PO£UDNIOWEGO

Oko³o 131–132 tys. lat BP (T II) nast¹pi³o silne ocie-
plenie klimatu obserwowane w wielu miejscach Oceanu
Po³udniowego (sektor atlantycki, pacyficzny i indyjski;
ryc. 1). Podczas nastêpuj¹cego po T II interglacja³u w
MIS 5 temperatury Oceanu Po³udniowego by³y wy¿sze
o 1–2°C od tych z optimum holoceñskiego, a poziom ów-
czesnego oceanu œwiatowego podniós³ siê o ponad 131 m
(Rohling i in., 1998). Z kolei od wybrze¿y Antarktydy po
pó³nocn¹ granicê Oceanu Po³udniowego œrednie tempera-

tury przewy¿sza³y dzisiejsze wartoœci od 2°C do 5°C (Zie-
linski i in., 1998; Bianchi & Gersonde, 2002; Cortese &
Abelmann, 2002; Pahnke i in., 2003; Schaefer i in., 2005;
Schneider-Mor i in., 2008; Martinez-Garcia i in., 2009;
Kotrys, 2012). Podczas trwania znacznego ocieplenia w
MIS 5e nast¹pi³o ponowne przesuniêcie barier hydrogra-
ficznych. Front polarny zmieni³ po³o¿enie przesuwaj¹c siê
od 3° do 5° na po³udnie wzglêdem (45°S) swojej obecnej
pozycji (Bianchi & Gersonde, 2002; ryc. 3), a wraz z nim
tzw. wokó³antarktyczny pas opalowy (Nürnberg i in., 1997).
Zmniejszenie dostaw krzemionki pobudzi³o rozwój plank-
tonu o wapiennych skorupkach, podczas gdy krzemionko-
we organizmy wycofa³y siê na po³udnie.

Ostatnim ch³odnym epizodem klimatycznym w plej-
stocenie by³ glacja³ w MIS 2, który mia³ miejsce 24–21 tys.
lat BP (ryc. 1). Zjawisko to, choæ dobrze poznane, jest
ci¹gle badane pod k¹tem paleotemperatur (np. Francois
i in., 1997; Crosta i in., 1998; Anderson i in., 2002; Gerson-
de i in., 2005; Kucera i in., 2005). Gersonde i in., (2005)
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Ryc. 3. Schemat przedstawiaj¹cy zmiany po³o¿enia frontu polar-
nego (przerywana niebieska linia) w sektorze atlantyckim Oceanu
Po³udniowego w okresie ostatnich 900 tys. lat. Rekonstrukcjê zmian
po³o¿enia frontu polarnego przeprowadzono na podstawie po-
równania i analizy przebiegu paleotemperatur powierzchni oce-
anu z ODP Site 1094 (Schneider-Mor i in., 2005), ODP Site 1093
(Schneider-Mor i in., 2008), ODP Site 1091 (Kotrys, 2012) i ODP
Site 1090 (Martinez-Garcia i in., 2009) oraz procentowego wystê-
powania kluczowych gatunków promienic z rdzenia ODP Site 1091
(Kotrys, 2012). Niebieskie strza³ki wskazuj¹ potencjalne kierunki
przemieszczania siê i zasiêgi frontu polarnego. Zakoñczenia
T I–T X zaznaczono przerywan¹ lini¹. MIS (Morskie Stadia
Izotopowe), MBE (Mid-Brunhes Event), lokalizacje ODP Sites
1094, 1093, 1091 i 1090 zaznaczono pionow¹ przerywan¹ lini¹
Fig. 3. Schematic graph showing general changes of the Polar
Front position (blue dashed line) in the Atlantic sector of the
Southern Ocean during the last 900 kyr. General changes of the
Polar Front have been estimated based on comparison of present
sea surface temperature at the Polar Front and paleotemperatures
at ODP Site 1094 (Schneider-Mor et al., 2005), ODP Site 1093
(Schneider-Mor et al., 2008), ODP Site 1091 (Kotrys, 2012) and
ODP Site 1090 (Martinez-Garcia et al., 2009); present relative
percentage abundances of selected radiolarian key species in the
Atlantic sector of the Southern Ocean at ODP Site 1091 (Kotrys,
2012). Blue arrows indicate approximate direction and latitudinal
range of the Polar Front movements. Terminations T I–T X marked
by horizontal dashed line, MBE (Mid-Brunhes Event), MIS
(Marine Isotope Stages), positions of ODP Sites 1094, 1093, 1091
and 1090 marked by vertical dashed lines



zaprezentowali wyniki rekonstrukcji zmian klimatycznych
w Oceanie Po³udniowym w postaci 122 wykresów paleo-
temperatur o wysokiej rozdzielczoœci. Jak podaj¹ ci naukow-
cy, œrednie paleotemperatury w MIS 2 w strefie frontu
polarnego wynosi³y 3–4°C (ryc. 3). Ponadto, wg ich badañ,
ekspansja lodu morskiego w okresach zimowych siêga³a
szerokoœci 47°S, a podczas okresów letnich nastêpowa³a
regresja do 53°S. Pomimo nap³ywu ch³odnych wód antark-
tycznych w ni¿sze szerokoœci geograficzne bariery hydro-
graficzne w MIS 2 nie uleg³y przesuniêciu, zachowuj¹c
swoje dzisiejsze po³o¿enie. Koniec epoki plejstocenu
nast¹pi³ 17 tys. lat BP kiedy to klimat uleg³ ponownemu
ociepleniu, ogrzewaj¹c powierzchniowe wody Oceanu Po-
³udniowego w rejonie frontu polarnego œrednio do 7–8°C
(Kotrys, 2012).

Za wnikliw¹ recenzjê autor pragnie podziêkowaæ Wojciecho-
wi Granoszewskiemu oraz Jackowi Grabowskiemu i Andrzejowi
G¹siewiczowi za cenne uwagi dotycz¹ce tekstu.
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