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DARIUSZ BOTOR*

Wiek uwêglenia utworów górnokarboñskich
w Górnoœl¹skim Zag³êbiu Wêglowym w œwietle datowañ

apatytów za pomoc¹ metody trakowej i helowej

Wprowadzenie

Wiek ró¿norodnych procesów diagenetycznych (w tym uwêglenia) oprócz wartoœci
czysto poznawczej ma bardzo wa¿ne znaczenie praktyczne, poniewa¿ jednym z szeroko
rozumianych efektów, postdepozycyjnych procesów diagenetycznych–katagenetycznych
utworów karboñskich Górnoœl¹skiego Zag³êbia Wêglowego (GZW) s¹ z³o¿a wêgla ka-
miennego i gazu ziemnego (metanu) (Kotas i in. 1983; Kotas red. 1994; Kêdzior 2008; 2009;
2011; Kêdzior i in. 2013), a byæ mo¿e równie¿ cynku i o³owiu w obrze¿eniu GZW (Wodzicki
1987). Szczególnie wiek generowania metanu stanowi bardzo istotn¹ przes³ankê poszuki-
wawcz¹. Zasoby metanu w utworach karboñskich GZW s¹ ró¿nie szacowane, od 350 mi-
liardów m3 (Kotas red. 1994) do 1300 miliardów m3 (Pilcher i in. 1991). Temperatura, obok
sk³adu i iloœci materii organicznej, jest jednym z podstawowych czynników determinuj¹cych
procesy uwêglenia i generowanie metanu. Zatem pe³niejsze wyjaœnienie ewolucji paleo-
geotermicznej GZW – w tym wieku uwêglenia – jest niezbêdne dla prawid³owej oceny
potencja³u gazowego tego basenu.

Najwiêksz¹ czêœæ zasobów GZW tworz¹ wêgle energetyczne (typy 31 i 32), znacznie
mniej jest wêgli koksowych (typy 34, 35 i 36). Znane s¹ tak¿e wêgle chude (typ 38), wêgle
antracytowe (typ 41) i antracyty (typ 42). Wêgle wy¿szych typów technologicznych wy-
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stêpuj¹ w czêœci zachodniej zag³êbia (Kotas i in. 1983; Komorek 2000; Kêdzior 2008, 2009;
Probierz i Marcisz 2010). Sk³ad macera³owy wêgli w GZW jest zró¿nicowany przestrzennie.
Dominuje grupa witrynitu, a jej udzia³ wzrasta w kierunku zachodnim do ponad 80%.
Zawartoœæ grupy inertynitu waha siê od 10 do 50 %, a najmniejszy jest udzia³ grupy liptynitu,
który rzadko przekracza 10% (m.in. Jurczak-Drabek 1996; Misiak 2006, 2011; Kêdzior
2008, 2009). Wêgle o wysokiej zawartoœci witrynitu wykazuj¹ wy¿sz¹ przepuszczalnoœæ ni¿
wêgle bogate w inertynit (Kêdzior i Jelonek 2013). Metan w GZW zosta³ wygenerowany
g³ównie wskutek procesów termogenicznych na etapie przedasturyjskiego pogr¹¿ania ba-
senu karboñskiego (Kotarba 2001), aczkolwiek metan we wtórnych akumulacjach w par-
tiach stropowych karbonu wykazuje znaczn¹ sk³adow¹ bakteryjnego pochodzenia (Kotarba
2001; Kêdzior i in. 2013) Przestrzenny rozk³ad iloœci metanu w utworach wêglonoœnych
GZW zosta³ ukszta³towany g³ównie w wyniku wypiêtrzenia górotworu karboñskiego.
Oprócz gazów autochtonicznych, powsta³ych i zakumulowanych w wêglach, wystêpuj¹
gazy migracyjne (Kotarba 2001; Kêdzior 2008, 2009; Kêdzior i in. 2013). Rozmieszczenie
metanu w pok³adach wêgla GZW jest nierównomierne. Najbardziej zasobna w metan jest
po³udniowa (SW) oraz centralna czêœæ GZW, w miarê przesuwania siê na pó³noc i wschód
iloœæ metanu obni¿a siê (Kêdzior 2008, 2009). Zasoby wydobywalne metanu w GZW
skoncentrowane s¹ poni¿ej g³êbokoœci 400–1000 m w zale¿noœci od regionu zag³êbia
(wyj¹tek stanowi SW czêœæ GZW, gdzie wystêpuj¹ wtórne nagromadzenia metanu w par-
tiach stropowych karbonu), co jest wynikiem migracji metanu z pok³adów wêgla (Kotarba
2001; Kêdzior 2008, 2009, 2011). Remobilizacja metanu w górotworze mog³a byæ spo-
wodowana przez zró¿nicowane procesy postwaryscyjskie (Kêdzior 2008, 2009; Kêdzior
i in. 2013).

Dotychczasowe rekonstrukcje ewolucji paleotermicznej GZW s¹ oparte na dowodach
geologicznych, stopniu uwêglenia pok³adów wêgli kamiennych (Kotas 1971; Kotas i in.
1983; Kosakowski i in. 1995; Jura i Trzepierczyñski 1996; Kotas 2001; Jura 2002;
Poprawa i in. 2006), wskaŸniku zmian zabarwienia konodontów (CAI) (Be³ka 1993),
wskaŸnikach mineralnych przemian (illit–smektyt) i datowaniach metod¹ K–Ar (Œrodoñ
1995; Œrodoñ i in. 2006). Wiek procesów diagenetycznych i katagenetycznych osadów
karboñskich GZW w tych pracach jest szacowany diametralnie odmiennie: od póŸnego
karbonu a¿ po okres pomioceñski. Rozbie¿noœci w pogl¹dach siêgaj¹ zatem prawie
300 milionów lat.

Obecnie zarysowa³a siê mo¿liwoœæ rozstrzygniêcia kontrowersji dotycz¹cych zasad-
niczego wieku diagenezy i katagenezy osadów karboñskich GZW na drodze datowañ
radiometrycznych. Jedn¹ z podstawowych metod stosowanych w niskotemperaturowej ter-
mochronologii basenów sedymentacyjnych jest metoda trakowa (FT), która pozwala osza-
cowaæ paleotemperatury i czas ich wystêpowania dla zakresu 60–110°C (dla fluoroapatytu,
Donelick i in. 2005). W minionej dekadzie nast¹pi³ ponadto znacz¹cy rozwój metody
helowej, który pozwoli³ rozszerzyæ zakres szacowania paleotemperatur w stosunku do
dotychczas stosowanych metod. Wiarygodne informacje na temat paleotemperatur uzyskuje
siê poni¿ej zakresu stosowania metody trakowej (ang. partial annealing zone, PAZ czyli
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strefa czêœciowego zaniku traków), czyli poni¿ej przedzia³u temperatur 60–110°C (Donelick
i in. 2005), poniewa¿ analogiczny interwa³ czêœciowej retencji helu (ang. partial retention
zone, PRZ) w apatycie waha siê pomiêdzy 40 a 75°C (Farley 2002; Botor i Anczkiewicz
2010). W niniejszej pracy zastosowano kombinacje obu metod – tj. trakowej i helowej –
do datowania apatytów z utworów karboñskich GZW w celu okreœlenia ram czasowych
procesów uwêglenia w GZW.

1. Zarys budowy geologicznej GZW

Wêglonoœne utwory górnego karbonu rozwiniête s¹ w zapadlisku przedgórskim mo-
rawsko-œl¹skiej strefy fa³dowej waryscydów (Kotas 1982; Bu³a i Kotas 1994; Kotas 1995;
Narkiewicz 2007). Utwory wêglonoœne obejmuj¹ cztery serie litostratygraficzne (rys. 1–2).
Zasadnicze struktury fa³dowe powsta³y podczas fazy asturyjskiej z koñcem karbonu (Kotas
1995). Waryscyjska inwersja basenu doprowadzi³a do znacznej erozji osadów karboñskich
(Kosakowski i in. 1995; Kotas 1995; Œrodoñ 1995; Kotas 2001; Poprawa i in. 2006).
W czasie ruchów alpejskich, orogen waryscyjski – w sk³ad którego wesz³o GZW – stanowi³
dla alpidów skonsolidowane pod³o¿e. W fazie kimeryjskiej dosz³o do zwiêkszenia zrzutów
uskoków i powstania towarzysz¹cych im antytetycznych rowów (Kotas 1995). Ponadto
laramijska przebudowa alpidów spowodowa³a w GZW dalsze podnoszenie obszaru i jego
silne zró¿nicowanie morfologiczne (Kotas 1982; Kotas red. 1994; Kotas 1995). Na wêglo-
noœnych utworach namuru i westfalu le¿¹ osady m³odsze reprezentowane przez ska³y stefanu
(arkoza kwaczalska) – znane jedynie ze wschodniej czêœci GZW, gdzie równie¿ wystêpuj¹
utwory permu dolnego (Kotas 1982, 1995). Utwory mezozoiku reprezentowane s¹ przez
trias, a podrzêdnie jurê doln¹, brak natomiast wy¿szych ogniw jury i ca³ej kredy (Kotas 1982,
1995). Kenozoik reprezentowany jest przez osady miocenu i czwartorzêdu o mi¹¿szoœci
do 500 m na wiêkszoœci obszaru GZW, z wyj¹tkiem stref niektórych rynien erozyjnych
na po³udniu zag³êbia, gdzie mi¹¿szoœæ miocenu przekracza 500 m (Kotas 1982; Kotas
red. 1994; Kêdzior 2009). Oprócz utworów osadowych, ze wschodniej g³ównie czêœci
brze¿nej GZW s¹ znane ska³y magmowe. Mo¿na wyró¿niæ dwie g³ówne fazy aktywnoœci
magmatycznej. Starsza faza by³a zwi¹zana z uskokami w pod³o¿u zapadliska strefy mo-
rawsko-œlaskiej. Obecnoœæ sili i poziomów tonsteinów w sekwencji osadowej karbonu
wskazuje, ¿e procesy wulkaniczne rozpoczê³y siê ju¿ w turneju i trwa³y do póŸnego westfalu
(Chodynicka i Sankiewicz 1972, 1978; Gabzdyl 1990; £apot 1992). M³odsza faza wulka-
nizmu, znacznie bardziej intensywna, by³a zwi¹zana z koñcowymi etapami tektonicznej
inwersji basenu górnoœl¹skiego i kontynuowa³a siê do wczesnego permu (Harañczyk 1979;
Nawrocki i in. 2010).
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Rys. 1. Rozk³ad przestrzenny wieków trakowych (i histogramów d³ugoœci traków)

oraz wieków helowych w GZW (mapa geologiczna oparta na pracy Bu³a i Kotas 1994)

Fig. 1. Distribution of apatite fission-track ages (including track length histograms)

and apatite helium ages in the USCB (geological map based on Bu³a i Kotas 1994)



2. Metodyka badañ

Pobrane z obszaru GZW próbki piaskowców (4–15 kg) i tonsteinów (0,5–0,9 kg)
poddano separacji mineralnej w celu wydzielenia minera³ów ciê¿kich. Separacja mineralna
objê³a 62 próby. Jedynie 17 z nich da³o wystarczaj¹c¹ iloœæ apatytów do analiz. Po skrusze-
niu próby separowano standardowo: najpierw przy u¿yciu sto³u grawitacyjnego, a nastêpnie
przy u¿yciu cieczy ciê¿kich i separacji magnetycznej. Po wykonaniu preparatów w ¿ywicy
epoksydowej i ich wypolerowaniu, próby trawiono w 5-molowym HNO3 przez 20 sekund
w temperaturze 20°C. Wytrawione próby po doklejeniu detektora zewnêtrznego w postaci
muskowitu naœwietlono neutronami termicznymi w reaktorze Sacley (Francja) (próbki B1,
CW6, P1, MA16/1, MA16/3, J5109) oraz Thetis w Gandawie (Belgia, pozosta³e próbki).
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Rys. 2. Uproszczona stratygrafia karbonu GZW (na podstawie Kotas 1995)

i pozycja stratygraficzna badanych próbek

Fig. 2. Simplified stratigraphy of the USCB Carboniferous deposits (based on Kotas 1995)

and stratigraphic position of analysed samples



Nastêpnie muskowit z preparatów by³ trawiony w 40% HF przez 20 minut w tempe-
raturze 25°C. Pomiary mikroskopowe metod¹ zewnêtrznego detektora (ang. EDM) by³y
wykonywane z u¿yciem mikroskopu Nikon Eclipse E600 z wykorzystaniem stolika Kintek
i oprogramowania FT–stage (Dumitru 1993) w Instytucie Nauk Geologicznych PAN w Kra-
kowie i University College w Londynie. Wieki trakowe zosta³y obliczone metod¹ kalibracji
zeta (Hurford 1990). Do obliczeñ i analizy pomiarów trakowych zastosowano program
Trackkey (Dunkl 2002).

Do analiz metod¹ helow¹ z frakcji ciê¿kiej wybierano rêcznie apatyty pod mikroskopem
stereoskopowym przy powiêkszeniu 100 i 200-krotnym, sprawdzaj¹c czy kryszta³y apatytu
nie zawieraj¹ inkluzji cyrkonu (cechuj¹cego siê nadmiarowymi iloœciami uranu i toru),
poniewa¿ inkluzje takie zaburzaj¹ wyniki pomiarowe. Datowania metod¹ helow¹ zosta³y
wykonane w Scottish Universities Environmental Research Centre (SUERC, East Kilbride,
Wlk. Brytania). W celu ekstrakcji helu apatyty by³y podgrzewane przez 20 minut w interwale
temperatury od 300 do 950°C w tytanowym piecu elektrycznym w ultrawysokiej pró¿ni.
Wydzielone gazy zosta³y rozdzielone na getterach Zr–Ti–Al oraz na aktywowanym wêglu
umieszczonym w ciek³ym azocie. Tak uzyskany hel by³ nastêpnie mierzony za pomoc¹
spektrometru kwadropulowego (Hiden HAL/3F). Próbki apatytów usuniête z pieca by³y
rozpuszczane w HNO3 w celu przeprowadzenia pomiarów uranu i toru, które by³y mierzone
technik¹ izotopowego rozcieñczania za pomoc¹ VG PlasmaQuad–2 ICPMS. Wyniki po-
miarowe opracowano z wykorzystaniem oprogramowania MASSOFT™. Korektê utraty
czêœci helu wykonano u¿ywaj¹c standardowej procedury (Farley i in. 1996). Szczegó³owy
opis powy¿szych procedur pomiarowych podano w pracy Farleya (2002). Bardziej szcze-
gó³owy opis metodyki trakowej i helowej w jêzyku polskim podano w pracy Botora
i Anczkiewicz (2010).

Nastêpnie przeprowadzono inwersyjne numeryczne modelowania paleotermiczne za
pomoc¹ programu komputerowego AFTsolve, stosuj¹c procedurê Monte Carlo (Ketchum
i in. 2000) i opieraj¹c siê na danych trakowych i helowych oraz geologicznej ewolucji basenu
górnoœl¹skiego. Próbki do modelowania wybrano opieraj¹c siê na nastêpuj¹cych kryteriach:
modelowania wykonano jedynie dla próbek maj¹cych du¿¹, znacz¹ca statystycznie, liczbê
(>60–100) pomiarów d³ugoœci traków, pomierzone wieki trakowe mia³y b³¹d wzglêdny (1�)
mniejszy ni¿ ±10%, zarówno wiek, jak i rozk³ad d³ugoœci traków mia³ jakieœ cechy charak-
terystyczne dla danego rejonu basenu górnoœl¹skiego, a modelowane próbki przesz³y test
P(�2), œwiadcz¹cy o wystêpowaniu pojedynczej i jednorodnej populacji ziaren apatytów.
Jako podstawowe dane wejœciowe wykorzystano: oszacowan¹ temperaturê w czasie depozycji
danej próbki w karbonie (oko³o 25°C, Roscher i Schneider 2006), temperaturê maksymaln¹
oszacowan¹ na podstawie refleksyjnoœci witrynitu oraz temperaturê wspó³czesn¹ (8°C dla
próbek powierzchniowych albo odpowiedni¹ temperaturê z otworu wiertniczego). W trakcie
modelowania odtwarzano zakres zmian temperatury w czasie geologicznym dla danej prób-
ki, który by³by zgodny z pomierzonymi danymi trakowymi i przes³ankami geologicznymi.
Dla okreœlonego wariantu zmian temperatury w czasie obliczano rozk³ad wieku trakowego
poszczególnych ziaren apatytów w danej próbce i rozk³ad d³ugoœci traków, a nastêpnie
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okreœlano ich stopieñ dopasowania do pomierzonych wartoœci wieku trakowego i rozk³adu
d³ugoœci traków dla danej próbki. Poszczególne warianty ewolucji temperatury by³y przyj-
mowane przypadkowo, a dla ka¿dego modelu testowano od 10 000 do 100 000 takich indy-
widualnych scenariuszy, co uwzglêdnia³o praktycznie ka¿dy mo¿liwy wariant ewolucji ter-
micznej. Warianty nie spe³niaj¹ce statystycznych wymogów zgodnoœci z danymi pomiaro-
wymi by³y odrzucane. Pozosta³e tworzy³y zakres dopuszczalnych – z punktu widzenia
danych trakowych i helowych – zmian temperatury w czasie geologicznym. Wyniki koñ-
cowe tych modelowañ przedstawiono w postaci krzywych najlepszego dopasowania (rys. 3).

3. Wyniki badañ i ich dyskusja

Jakoœæ danych analitycznych jest zró¿nicowana. Wiêkszoœæ pomiarów trakowych wyko-
nano na co najmniej 20 ziarnach przy wystarczaj¹co du¿ej iloœci zliczeñ traków (tab. 1).
Jedynie próbka D1 nie przesz³a testu P(�2) (<5 %, tab. 1), co œwiadczy o wystêpowaniu kilku
ró¿nych populacji ziaren apatytów (Donelick i in. 2005). Mo¿e to byæ zwi¹zane ze zró¿ni-
cowaniem sk³adu chemicznego tej próbki lub najprawdopodobniej jest efektem niepe³nego
zresetowania uwarunkowanego zbyt nisk¹ temperatur¹ ska³y, z której pochodzi próbka D1,
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Rys. 3. Wyniki inwersyjnych modelowañ termicznych za pomoc¹ programu AFTsolve (Ketchum i in. 2000).

Podano krzywe najlepszego dopasowania do danych pomiarowych dla wybranych próbek

Fig. 3. Results of the thermal modelling with AFTsolve software (Ketchum et al. 2000).

The best-fit curves of time-temperature for selected samples from the Carboniferous sediments of the

Upper Silesia Coal Basin are given
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gdy¿ jest to NE czêœæ GZW, gdzie uwêglenie jest na poziomie oko³o 0,5% Rr. Równie¿
w szeregu innych próbek test P(�2) jest wzglêdnie niski, w przedziale 20 do 50%, œwiadcz¹c
o pewnym rozproszeniu wieków trakowych poszczególnych kryszta³ów apatytu (JE1, JK1,
LAN1, KRZ1, LIB1, OR1, DY, MK1, tab. 1). Stosunkowo du¿a dyspersja dat poszcze-
gólnych ziaren w próbkach mo¿e te¿ byæ zwi¹zana ze zró¿nicowaniem chemizmu apatytów.
Wstêpne badania za pomoc¹ mikrosondy w dwóch próbkach wykaza³y zró¿nicowanie
zawartoœci chloru od 0,3% do 0,7%. Apatyty wykazuj¹ zmiennoœæ zabliŸniania siê w za-
le¿noœci od sk³adu chemicznego, a zw³aszcza od zawartoœci chloru (Donelick i in. 2005).
Próbki takie nie powinny byæ raczej modelowane, gdy¿ wieki ich mog¹ mieæ charakter
mieszany. Ponadto jedynie w 9 próbkach uzyskano ponad 60 pomiarów d³ugoœci traków, co
pozwala na wyciagniêcie wiarygodnych wniosków na temat ich historii termicznej. Cen-
tralne wieki trakowe mieszcz¹ siê w przedziale od 103 do 259 milionów lat (tab. 1, rys. 1).
Wieki te s¹ m³odsze od wieku stratygraficznego (karboñskiego) analizowanych próbek
(rys. 2) i wykazuj¹ trend zmniejszania wartoœci w kierunku wschodnim. S¹ one g³ównie
permskie i triasowe w czêœci zachodniej i œrodkowej (259 do 214 mln lat), natomiast triasowe
do wczesnej kredy (210 do 103 mln lat) we wschodniej czêœci GZW (rys. 1). Wieki te
œwiadcz¹ o znacz¹cym postdepozycyjnym zabliŸnianiu traków i zaawansowaniu procesów
diagenezy–katagenezy. Zakresy œredniej d³ugoœci traków wahaj¹ siê od 11,7 do 13,7 mikro-
metra. Wiêkszoœæ pomierzonych próbek (zw³aszcza w zachodniej i œrodkowej czêœci GZW)
ma jednomodalne rozk³ady dystrybucji d³ugoœci traków (rys. 1), typowe dla pojedynczego
wzglêdnie szybkiego wydarzenia wych³adzania spowodowanego najprawdopodobniej ero-
zj¹ postinwersyjn¹ (postasturyjsk¹) basenu, chocia¿ nie s¹ to rozk³ady typowe dla gwa³-
townie sch³adzanych próbek ska³ wulkanicznych, gdy¿ rozk³ady d³ugoœci traków z GZW s¹
szersze, a œrednia d³ugoœæ traków jest znacznie mniejsza (por. Green 1986). Rozk³ady
d³ugoœci traków maj¹ tendencjê do przesuniêcia w kierunku krótszych zakresów d³ugoœci,
wykazuj¹c negatywn¹ skoœnoœæ i wydaj¹ siê byæ œwiadectwem wzglêdnie wolniejszego
sch³adzania (przypuszczalnie w mezozoiku) w obrêbie PAZ po znacz¹cym du¿ym zdarzeniu
wych³adzania (przedtriasowym, zatem przypuszczalnie waryscyjskim). Jedynie rozk³ady d³u-
goœci traków w próbkach z NE czêœci GZW w wielu przypadkach nie s¹ ca³kowicie jedno-
modalne i maj¹ charakter z³o¿ony (i/lub bimodalny) (rys. 1) charakteryzuj¹c siê wiêkszymi
odchyleniami standardowymi i mniejsz¹ œredni¹ d³ugoœci¹ traków (tab. 1), a wiêc wydaj¹ siê
byæ zapisem bardziej skomplikowanej historii termicznej tego obszaru z d³u¿szym okresem
przebywania w PAZ w mezozoiku, zw³aszcza ¿e reprezentuj¹ one wieki póŸnotriasowe do
wczesnokredowych, zwykle m³odsze ni¿ w zachodniej i œrodkowej czêœci GZW (rys. 1).

Wieki helowe (tab. 1, rys. 1) s¹ tak¿e m³odsze od wieku stratygraficznego ska³, z których
pochodz¹ apatyty, jak równie¿ s¹ m³odsze od wieków trakowych tych samych próbek (tab. 1,
rys. 1), co jest zgodne z ni¿sz¹ temperatur¹ zamkniêcia systemu helowego ni¿ trakowego
w apatycie. Wieki helowe nie wykazuj¹ przy tym wiêkszego zró¿nicowania przestrzennego
i wszystkie s¹ wczesnokredowe, mieszcz¹c siê w przedziale od 144,1 do 108,1 milionów lat
(tab. 1, rys. 1). Wieki helowe stanowi¹ œwiadectwo wy³¹cznie postdepozycyjnej postwa-
ryscyjskiej historii termicznej utworów karboñskich GZW.
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Wyniki modelowañ numerycznych ewolucji termicznej za pomoc¹ programu AFTsolve
(Ketchum i in. 2000) wykaza³y, ¿e analizowane próbki osi¹gnê³y maksymalne paleotem-
peratury jeszcze przed koñcem okresu karboñskiego i/lub we wczesnym permie (rys. 3). Zatem
uzyskane wieki trakowe próbek modelowanych œwiadcz¹ o stosunkowo szybkim wych³a-
dzaniu utworów karboñskich po inwersji asturyjskiej poprzez perm i trias, z temperatur rzêdu
co najmniej 85–110°C (a 140°C w przypadku próbki MA16/1) do temperatur rzêdu 60–70°C
i/lub nieco poni¿ej 60°C (rys. 3). Nieco odmienny styl wych³adzania wykazuje próbka LA1
(z NE czêœci GZW), gdy¿ tempo jej stygniêcia jest znacznie wolniejsze ni¿ pozosta³ych
modelowanych próbek. Próbka ta pozostawa³a tak¿e w strefie PAZ przez wiêksz¹ czêœæ
mezozoiku (rys. 3). W GZW g³ówne zdarzenie wych³adzania z maksymalnej temperatury
rozpoczê³o siê w permie i trwa³o do wczesnego triasu (z wyj¹tkiem LA1). Obliczone na
podstawie modelowañ tempo wych³adzania w PAZ waha³o siê od 0,5 (P1) to 2,5°C/mln
(J5109). Zatem wczesnokredowe wyniki datowañ helowych mog¹ byæ wyjaœnione poprzez
wzglêdnie szybkie (w permie–triasie) wych³adzanie bezpoœrednio po inwersji asturyjskiej,
a nastêpnie wzrost temperatur, ale tylko do rzêdu 60–70°C, gdy¿ daty trakowe nie zosta³y
odm³odzone w tych próbkach (B1, CW6, J5109, MA16/1, P1), albo wieki helowe s¹ œwia-
dectwem jedynie znacznie wolniejszego wych³adzania ju¿ w obrêbie samej strefy PRZ.
Co wiêcej, wyniki modelowañ programem AFTsolve pokazuj¹ w³aœnie taki styl stygniêcia
(rys. 3). W przypadku modelowanych próbek wzrost temperatury w mezozoiku z pewnoœci¹
nie przekroczy³ temperatur osi¹gniêtych wczeœniej, na prze³omie karbonu i permu (rys. 3).

Mo¿liwe postwaryscyjskie wtórne podgrzanie utworów karboñskich dotyczy g³ównie
NE czêœci GZW; mog³o byæ nastêpstwem dodatkowej subsydencji z powodu znacznego
pogr¹¿enia pod osadami (?) i/lub wzrostu regionalnego gradientu geotermicznego (?) uwa-
runkowanego podniesieniem siê strumienia cieplnego, byæ mo¿e spowodowanego ekstensj¹
skorupy lub lokaln¹ aktywnoœci¹ hydrotermaln¹. Istnieje zatem kilka mo¿liwych hipotez
ewentualnego podwy¿szenia temperatur w obrêbie utworów karboñskich na etapie postwa-
ryscyjskim. Niestety, wiêkszoœæ próbek ze wschodniej czêœci GZW ma charakter detry-
tyczny, cechuj¹c siê mieszanymi datami oraz z³o¿onymi rozk³adami d³ugoœci traków i/lub
iloœæ pomiarów d³ugoœci traków jest zbyt ma³a (D1, LIB1, KRZ1, OR1, DY, MK1), aby
mo¿na by³o przeprowadziæ wiarygodne modelowania termiczne w tych próbkach (tab. 1).
W powy¿szych próbkach nie uzyskano te¿ danych helowych. Pomimo tego na podstawie
rozk³adów d³ugoœci traków oraz wieku jurajskiego (DY, LA1, D1, MK1, KRZ1, OR1) do
wczesnokredowego próbek (D1, LIB1) nale¿y s¹dziæ, ¿e próbki te: (i) podlega³y nie-
wielkiemu wzrostowi temperatury w mezozoiku (pomiêdzy póŸnym triasem a póŸn¹ jur¹),
ale jedynie w obrêbie PAZ albo (ii) d³ugiemu pobytowi w PAZ, co potwierdza model
numeryczny historii termicznej próbki LA1 (rys. 3). Z kolei próbka J5109 (te¿ NE czêœæ
GZW) wykazuje ewidentnie jednomodalny rozk³ad d³ugoœci traków (100 pomiarów) i wiek
trakowy (210 mln lat) (rys. 1). Model historii termicznej tej próbki (rys. 3) wykazuje g³ównie
postinwersyjne wych³adzanie.

Zredukowane w stosunku do wieku stratygraficznego wieki trakowe i helowe, a tak¿e
rozk³ady d³ugoœci traków w GZW s¹ zgodne z pomierzonymi wartoœciami œredniej reflek-
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syjnoœci witrynitu (Rr) i innymi wskaŸnikami uwêglenia (Kotas i in. 1983; Jurczak-Drabek
1996; Probierz i Marcisz 2010), CAI (Be³ka 1993) oraz wskaŸnikiem illit–smektyt i datami
K–Ar (Œrodoñ 1995; Œrodoñ i in. 2006) w tym sensie, ¿e powoduj¹ koniecznoœæ przyjêcia
znacznego pogr¹¿enia i/lub wy¿szego gradientu geotermicznego w przesz³oœci geologicznej.
Refleksyjnoœæ witrynitu (Kotas i in. 1983; Jurczak-Drabek 1996) w ca³ym basenie w stropie
karbonu waha siê od 0,5–0,6% Rr we wschodniej czêœci GZW do ponad 1,9% Rr w za-
chodniej czêœci (Kotas i in. 1983; Jurczak-Drabek 1996; Komorek i Morga 2002). Lokalnie
w rejonie Jastrzêbia np. Gabzdyl i Probierz (1987) podaj¹ nawet wartoœci, w obrêbie
utworów górnokarboñskich, siêgaj¹ce do 2,6% Rr zwi¹zane z lokalnym metamorfizmem
kontaktowym. W GZW stopieñ uwêglenia roœnie ze wzrostem g³êbokoœci i wiekiem straty-
graficznym osadów, chocia¿ pionowe zmiany uwêglenia nie maj¹ do koñca charakteru
linearnego, a gradienty uwêglenia i ich wzajemne relacje s¹ znacz¹co zró¿nicowane w po-
szczególnych strefach GZW (Kotas i in. 1983; Jurczak-Drabek 1996; Karwasiecka 2001;
Kotas 2001). Gradienty Rr wahaj¹ siê od 0,2% Rr/km we wschodniej czêœci GZW do 0,8%
Rr/km w SW czêœci zag³êbia (Karwasiecka 2001). W zachodniej i centralnej czêœci GZW
wyniki analizy anizotropii refleksyjnoœci witrynitu w pok³adach wêgla wykazuj¹ g³ównie
synorogeniczne waryscyjskie uwêglenie (Komorek 1996; Pozzi 1996; Morga 2000). Brak
takiego potwierdzenia ze wschodniej czêœci GZW jest natomiast spowodowany zbyt niskim
uwêgleniem, które uniemo¿liwia przeprowadzenia badañ w tej strefie. Zatem obecnie mie-
rzony poziom uwêglenia karbonu w GZW zosta³ uzyskany najprawdopodobniej na prze³o-
mie karbonu i permu, co potwierdzaj¹ tak¿e niskie wartoœci stopnia uwêglenia (0,25–0,44%
Rr) w utworach mezozoicznego nadk³adu (Wagner i Ko³coñ 1982; Ko³coñ i Wagner 1983;
Sas-Gustkiewicz i Kwieciñska 1994; Marynowski i in. 2007; Marynowski i Wyszomirski
2008; Botor 2010), jak i mioceñskich (~0,3–0,45% Rr Nowak 1999; Szafran i Wagner 2000),
oraz niewielkie mi¹¿szoœci zachowanych osadów pokrywy postwaryscyjskiej, a tak¿e mode-
lowania numeryczne stopnia uwêglenia (Poprawa i in. 2006). Jedynie w NE czêœci GZW
podgrzanie mezozoiczne mog³o byæ nieco wy¿sze do temperatury rzêdu 70–85°C, po-
woduj¹c odm³odzenie wieków trakowych, zw³aszcza przy d³ugim okresie przebywania
w PAZ. Bior¹c jednak pod uwagê stosunkowo niskie uwêglenie (sugeruj¹ce temperatury
rzêdu ~70–100°C) i niskie gradienty Rr (zatem wzglêdnie wolny przyrost temperatury)
utworów górnokarboñskich w NE czêœci basenu, trakowe wieki jurajsko-wczesnokredowe
(przy z³o¿onych rozk³adach d³ugoœci traków i znacznych odchyleniach standardowych) s¹
efektem raczej d³ugiego przebywania w PAZ (60–110°C) (por. Green 1986) i stopniowego
zabliŸ- niania traków ni¿ istotnego zdarzenia termicznego w mezozoiku. Potwierdza to te¿
model dla próbki LA1 (rys. 3).

Postwaryscyjska pokrywa osadowa w GZW nie przekroczy³a kilkuset metrów i ma
charakter nieci¹g³y z szeregiem luk stratygraficznych (Kotas 1982, 1995). Podgrzanie
w mezozoiku lub kenozoiku utworów karboñskich wskutek dodatkowego pogr¹¿ania jest
ma³o prawdopodobne. Alternatywnie mo¿na za³o¿yæ wp³yw na historiê termiczn¹ karbonu
dodatkowej depozycji ponad 1000 m klastycznych osadów mioceñskich, a nastêpnie ich
usuniêcie poprzez erozjê w póŸnym miocenie wskutek inwersji alpejskiej basenu zapadliska
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przedkarpackiego. Depozycja dodatkowych osadów mioceñskich mog³aby spowodowaæ
wzrost temperatury o kilkadziesi¹t stopni (w zale¿noœci od gradientu geotermicznego)
w utworach karbonu, a ju¿ przy zmianach temperatury w zakresie od 45 do 70oC nastêpuje
dyfuzja czêœci helu z kryszta³ów apatytu (Farley 2002). W takim przypadku mierzone wieki
helowe by³yby m³odsze od wieków trakowych, ale wcale nie musia³yby to byæ wieki
mioceñskie lub te¿ pomioceñskie. Spowodowane jest to czêœciow¹ retencj¹ helu w tempe-
raturach bliskich temperatury zamkniêcia (dla helu w apatycie oko³o 65–75oC), lecz ni¿sz¹
ni¿ owa temperatura. Wieki takie przyjmowa³yby wartoœci poœrednie pomiêdzy wiekami
trakowymi a okresem ponownego wzrostu temperatury. Nie mog³o to wp³yn¹æ na stopieñ
uwêglenia karbonu, ani te¿ na wieki trakowe. Hipoteza mioceñskiego podgrzania opiera siê
na za³o¿eniu erozji co najmniej 1000 m osadów mioceñskich, co jest trudne w chwili obecnej
do zweryfikowania bez badañ nad kompakcj¹ osadów mioceñskich w nadk³adzie GZW,
aczkolwiek rekonstruowana za pomoc¹ analizy kompakcji wielkoœæ nadk³adu usuniêtego
przez erozjê w zapadlisku przedkarpackim (na wschód od Krakowa) jest stosunkowo ma³a
i wynosi od 0 do 400 metrów (Poprawa i in. 2002). Co wiêcej, stopieñ uwêglenia utworów
miocenu jest niski (Nowak 1999; Szafran i Wagner 2000), œwiadcz¹c o temperaturach nie
przekraczaj¹cych 70°C, co równie¿ nie sugeruje znacznego nadk³adu. W miocenie strumieñ
cieplny wzd³u¿ pó³nocnego frontu orogenu karpackiego (jak i w zapadlisku przedkarpackim)
pozostawa³ niski (nie przekraczaj¹c 50 mW/m2) z powodu szybkiej sedymentacji i po-
grubienia skorupy, bêd¹cych efektem nasuwania siê kolejnych p³aszczowin, prowadz¹c do
obni¿enia gradientu geotermicznego. Mechanizm taki zosta³ udowodniony np. w Alpach
(Mazurek i in. 2006). Dlatego œredni gradient geotermiczny w miocenie wzd³u¿ frontu
orogenu by³ przypuszczalnie na poziomie 13–17°C/km (Œwierczewska 2005). Powy¿sze
dane implikuj¹ mo¿liwy wzrost temperatury w ska³ach karboñskich w okresie miocenu
o 5–7°C (zak³adaj¹c 400 erozji miocenu). Dlatego wp³yw mioceñskiego pogr¹¿ania na
uwêglenie utworów karbonu mo¿na wykluczyæ z wiarygodnej interpretacji danych termo-
chronologicznych.

Wyniki datowañ trakowych i helowych apatytów, a tak¿e datowania metod¹ K–Ar
(Œrodoñ i in. 2006) oraz interpretacja pomiarów organicznych wskaŸników uwêglenia
pok³adów wêgli (Kotas 1971, 2001; Karwasiecka 2001) œwiadcz¹ o z³o¿onym rozwoju
paleogeotermicznym GZW. Zw³aszcza w NE czêœci GZW zaznaczy³y siê zjawiska (z³o¿a
rud cynku i o³owiu) pozwalaj¹ce przypuszczaæ, ¿e GZW podlega³o pewnemu nieznacznemu
„podgrzaniu” na etapie postasturyjskim wskutek podniesienia siê gradientu geotermi-
cznego. Niestety, trudno jednoznacznie oceniæ, jakie zjawisko spowodowa³o ewentualne
podniesienie siê gradientu geotermicznego. Prawdopodobnie w NE czêœci GZW w okresie
mezozoicznym nast¹pi³ pewien impuls termiczny uwarunkowany procesami ekstensyjnymi
i/lub procesami migracji gor¹cych roztworów. Procesy ekstensji skorupy ziemskiej, które
zaznaczy³y siê w obszarze œrodkowej Europy w póŸnym triasie do œrodkowej jury (m.in.
Oberc 1993) mog³y zainicjowaæ rozwój procesów migracji fluidów. W NE czêœci GZW
w utworach wapienia muszlowego wystêpuj¹ z³o¿a cynku i o³owiu (typu MVT), które po-
wsta³y prawdopodobnie na prze³omie triasu i jury (Sas-Gustkiewicz i D¿u³yñski 1998),

96 Botor 2014 / Gospodarka Surowcami Mineralnymi – Mineral Resources Management 30(1), 85–104



chocia¿ ostatnie datowania siarczków (metod¹ Rb–Sr) z tych z³ó¿ (Heijlen i in. 2003)
wyznaczaj¹ wczesnokredowy (135 mln lat) wiek mineralizacji. Znana jest tak¿e mine-
ralizacja hydrotermalnego pochodzenia (siarczki Fe, Cu, Zn, Ag, Pb, Ni, Co) w utworach
starszych ni¿ trias, w tym karboñskich i dewoñskich (Kuhl i Drewniak 1977; Harañczyk
1979; Wodzicki 1987; Kurek 1988).

Procesy migracji fluidów mog³y mieæ nawet charakter regionalny, chocia¿ ich efekty nie
zawsze by³y rejestrowane w skali regionalnej z uwagi na zró¿nicowanie dystrybucji ciep³a,
ciœnienia oraz parametrów petrofizycznych g³ównie porowatoœci i przepuszczalnoœci (Chmu-
ra 1970; Ro¿kowski 1995; Adamczyk i Porszke 2002; Poprawa i in. 2006) na znacznym
obszarze GZW. Niskie uwêglenie utworów nadk³adu triasowo-jurajskiego (Wagner i Ko³-
coñ 1982; Ko³coñ i Wagner 1983; Sas-Gustkiewicz i Kwieciñska 1994; Marynowski i in.
2007; Marynowski i Wyszomirski 2008; Botor 2010) œwiadczy o tym, ¿e wp³yw roztworów
hydrotermalnych na uwêglenie materii organicznej w samych ska³ach mezozoicznych wy-
daje siê byæ bardzo ograniczony i lokalny oraz ¿e mia³y one charakter krótkotrwa³y. Czas
trwania migracji hydrotermalnej jest szacowany od 1000–5000 lat (Repetski i Narkiewicz
1996) do kilku milionów lat, jednak zwykle rzêdu kilkuset tysiêcy lat (Lewchuk i Symons
1996). Relatywnie gor¹cy (~80–160°C, por. Koz³owski 1995), ale krótkotrwa³y impuls
cieplny nie wp³yn¹³ w sposób znacz¹cy na stopieñ uwêglenia materii organicznej w utworach
karboñskich GZW, bo wtedy nale¿a³oby oczekiwaæ znacznie wiêkszego stopnia uwêglenia
i wiêkszych gradientów Rr w NE czêœci GZW. Tezê te potwierdzaj¹ tak¿e wyniki niniej-
szych datowañ apatytów z GZW. Równie¿ w utworach karbonu GZW zosta³ udokumen-
towany epizod termalny (do 200°C) przez badania inkluzji fluidalnych w ¿y³ach kalcy-
towych (¯ywiecki 2004). Ponadto wêgle z najm³odszej krakowskiej serii piaskowcowej –
wystêpuj¹ce we wschodniej czêœci GZW – wykazuj¹ wprawdzie podwy¿szenie koncentracji
niektórych pierwiastków metalicznych (np. Zn, Pb) (Ptak i Ro¿kowski 1995), ale mo¿e to
byæ zwi¹zane z migracj¹ roztworów hydrotermalnych ju¿ w obrêbie samych utworów kar-
boñskich (Wodzicki 1987). Jednoczeœnie wêgle te nale¿¹ do najni¿ej uwêglonych w GZW
(Kotas i in. 1983; Jurczak-Drabek 1996) i o najni¿szych wartoœciach gradientów Rr (Kar-
wasiecka 2001). Poniewa¿ zakres paleotemperatur mezozoicznych móg³ byæ zbli¿ony do
paleozoicznych (por. Kotas 2001), to koncepcja mezozoicznego zdarzenia termicznego nie jest
sprzeczna z pogl¹dem, i¿ g³ównym okresem uwêglenia by³ póŸny karbon (i/lub prze³om
karbonu i permu), a geochronologiczne wieki mezozoiczne œwiadcz¹ jedynie o ostatnim
wystêpowaniu tych temperatur, podczas gdy uwêglenie karbonu zasadniczo nast¹pi³o ju¿
podczas pierwszego okresu wystêpowania tego przedzia³u temperatur. Na stopieñ uwêglenia
uzyskany wskutek pogr¹¿ania osadów przy podwy¿szonym gradiencie geotermicznym w póŸ-
nym karbonie mog³y na³o¿yæ siê procesy transportu ciep³a spowodowane migracj¹ gor¹cych
roztworów, które bior¹c pod uwagê obecnoœæ stref zmineralizowanych w GZW i jego obrze¿u
w utworach dewoñskich i karboñskich oraz œrodkowotriasowych (por. Kurek 1988; Sas-Gust-
kiewicz i D¿u³yñski 1998), mog³y kr¹¿yæ zarówno w póŸnym paleozoiku, jaki i mezozoiku
(Jura 2002; Poprawa i in. 2006), wp³ywaj¹c na ró¿ne procesy diagenetyczne; jednak ich
wp³yw na uwêglenie karboñskiej materii organicznej wydaje siê byæ ma³o istotny.
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Wnioski

Wyniki datowañ apatytów za pomoc¹ metody trakowej i helowej wykaza³y, ¿e uwêglenie
w GZW by³o g³ównie kontrolowane przez warunki podczas g³êbokiego waryscyjskiego
pogr¹¿enia. Utwory karboñskie GZW osi¹gnê³y maksymalne wartoœci paleotemperatur na
prze³omie karbonu i permu na wiêkszoœci obszaru zag³êbia. Temperatury w partiach stro-
powych karbonu wynios³y ponad 90–100°C na przewa¿aj¹cym obszarze GZW. W skali
regionalnej utwory karboñskie GZW nie doœwiadczy³y ju¿ póŸniej (w mezozoiku lub
kenozoiku) wy¿szych temperatur. Nie wyklucza to oczywiœcie krótkotrwa³ych impulsów
termicznych w zakresie temperatur znacznie poni¿ej 100°C, i/lub te¿ lokalnych zjawisk
zwi¹zanych z ewentualnymi procesami hydrotermalnymi (o temperaturze rzêdu 80–160°C).
Dlatego przypuszczalne krótkotrwa³e zdarzenie termiczne zwi¹zane z migracj¹ fluidów
indukowan¹ przez procesy ekstensji – które mog³o mieæ miejsce w mezozoiku – zdecy-
dowanie nie odgrywa³o istotnej roli w przeobra¿eniu materii organicznej w utworach
górnokarboñskich. Powsta³e z³o¿a wêgla kamiennego i metanu w GZW s¹ zatem efektem
przede wszystkim procesów waryscyjskich.
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WIEK UWÊGLENIA OSADÓW GÓRNOKARBOÑSKICH W GÓRNOŒL¥SKIM ZAG£ÊBIU WÊGLOWYM
W ŒWIETLE DATOWAÑ APATYTÓW ZA POMOC¥ METODY TRAKOWEJ I HELOWEJ

S ³ o w a k l u c z o w e

Górnoœl¹skie Zag³êbie Wêglowe, uwêglenie, historia termiczna, metoda trakowa,

metoda helowa, apatyt

S t r e s z c z e n i e

Przeprowadzono datowania za pomoc¹ metody trakowej i helowej dla apatytów z utworów
karboñskich w Górnoœl¹skim Zag³êbiu Wêglowym w celu okreœlenia ram czasowych procesów
uwêglenia. Pomierzone centralne wieki trakowe apatytów mieszcz¹ siê w przedziale od 259±11
(póŸny perm) do 103±6 milionów lat (wczesna kreda), a œrednia d³ugoœæ traków waha siê od 11,7±0,2
do 13,7±0,1 µm. Wszystkie wieki trakowe s¹ m³odsze od wieku stratygraficznego analizowanych
próbek, wskazuj¹c znaczne zaawansowanie procesów diagenetycznych. Próbki z zachodniej i œrod-
kowej czêœci GZW maj¹ wieki trakowe od póŸnego permu do œrodkowego/póŸnego triasu (259±11 do
214±10 mln lat). Jednomodalne rozk³ady d³ugoœci traków i ich œrednie wartoœci wskazuj¹ na poje-
dyncze, wzglêdnie szybkie zdarzenie postwaryscyjskiego wych³adzania do temperatury poni¿ej 60°C,
co jest zgodne ze znaczn¹ erozj¹ postinwersyjn¹ utworów górnokarboñskich po fazie asturyjskiej.
W pozosta³ej czêœci mezozoiku nastêpowa³o wolniejsze wych³adzanie. Próbki ze wschodniej i NE
czêœci GZW maj¹ wieki trakowe od póŸnego triasu do wczesnej kredy (210±10 do 103±6 milionów
lat). Charakteryzuje je wzglêdnie krótsza œrednia d³ugoœæ traków i wy¿sze odchylenia standardowe,
a tak¿e w przypadku czêœci próbek bimodalny i/lub mieszany charakter rozk³adów d³ugoœci. Jest to
razem wskazówk¹ bardziej z³o¿onej historii termicznej, z d³ugim okresem przebywania w PAZ
i mo¿liwym drugim zdarzeniem termicznym. Wieki helowe apatytów w ca³ym basenie s¹ wczes-
nokredowe (144,1±11 do 108,1±8 milionów lat), wskazuj¹c raczej na wolne postwaryscyjskie wych³a-
dzanie lub mo¿liwe mezozoiczne podgrzanie karbonu do temperatury nie wiêkszej ni¿ 60–70°C, które
spowodowa³o czêœciow¹ dyfuzjê helu i odm³odzenie wieków helowych, ale równoczeœnie nie spo-
wodowa³o znacz¹cego zabliŸniania traków na wiêkszoœci obszaru GZW. Jedynie w NE czêœci GZW
podgrzanie mezozoiczne mog³o byæ nieco wy¿sze, do temperatury 70–85°C, powoduj¹c odm³odzenie
wieków trakowych, zw³aszcza przy d³ugim okresie przebywania w PAZ. Mezozoiczny impuls ter-
miczny by³ przypuszczalnie spowodowany cyrkulacj¹ gor¹cych roztworów zwi¹zan¹ z procesami
ekstensji. Powy¿sze zakresy temperatur i czas ich wystêpowania œwiadcz¹, ¿e uwêglenie materii
organicznej w GZW nast¹pi³o zasadniczo z koñcem okresu karboñskiego.
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TIMING OF COALIFICATION OF THE UPPER CARBONIFEROUS SEDIMENTS IN THE UPPER SILESIA
COAL BASIN ON THE BASIS OF BY APATITE FISSION TRACK AND HELIUM DATING

K e y w o r d s

Upper Silesia Coal Basin, coalification, thermal history, fission–track analysis,

helium radiometric dating, apatite

A b s t r a c t

The apatite fission track and helium dating were used to provide a temporal framework for the coal
rank data in the Upper Silesia Coal Basin. Measured apatite fission–track (AFT) central ages from
sandstones and tonsteins in the USCB range from 259±11 (Permian) to 103±6 Ma (Early Cretaceous),
with mean track lengths ranging from 11.7±0.2 to 13.7±0.1 µm. All AFT ages are younger than sample
stratigraphic ages, indicating substantial post–depositional annealing. Samples from the western and
central part of the USCB yield AFT ages of Permian to Late Triassic (259±11 to 214±10 Ma). Mean
track lengths and unimodal track length distributions of these samples are indicative of a single
relatively rapid Variscan cooling event to below 60°C consistent with erosion during the Asturian
inversion of the basin. This was followed by slower cooling during the Mesozoic. The samples
from the eastern and NE part of the USCB have AFT ages from Late Triassic to Early Cretaceous
(210±10 Ma to 103±6 Ma). The relatively shorter mean track length and higher standard deviation,
combined with a bimodal and/or mixed fission track length distribution in some samples, is indicative
of a more complex thermal history with possibly a thermal event separated by a prolonged period in the
PAZ. Apatite helium ages of samples from across the basin range from 144.1±11 to 108.1±8 Ma (Early
Cretaceous) indicating rather slow, post–Variscan inversion cooling or the possible mid–Mesozoic
re–heating where temperatures reached only to 60–70°C. It was high enough for partial He loss
from the apatite but not enough to anneal fission tracks in the most areas of the USCB. Only in the NE
part of the USCB Mid–Mezozoic re-heating could be able to increase temperature to ~70–85°C
causing partially resetting AFT (particularly during long stay in PAZ). Mid–Mesozoic re–heating
would be caused by a hot fluid circulation related to extensional tectonic development. The timing
and temperature range from thermochronological analysis imply that major coalification processes
occurred in the latest Carboniferous period.
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