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Abstrakt. Zró¿nicowany mi¹¿szoœciowo, od kilku do 200 m,
kompleks kenozoiczny pokrywa w obrêbie bloku Gorzowa utwory
górnokredowe. Obejmuje morskie ska³y oligoceñskie (formacja mo-
siñska dolna i górna, formacja rupelska) oraz osady z pogranicza
l¹du i morza (formacja czempiñska). Z niewielk¹ przerw¹ na utwo-
rach oligoceñskich le¿¹ l¹dowe osady mioceñskie (formacja go-
rzowska, krajeñska, adamowska i poznañska). Czwartorzêd reprezen-
tuje szeœæ poziomów litostratygraficznych glin lodowcowych i towa-
rzysz¹cych im piasków i ¿wirów wodnolodowcowych oraz piasków
i mu³ków zastoiskowych. Z okresu interglacja³u ferdynandowskie-
go, wielkiego, zlodowaceñ pó³nocnopolskich, holocenu i prawdopo-
dobnie interglacja³u lubelskiego i eemskiego notowane s¹ osady
rzeczne, a z interglacja³ów wielkiego i eemskiego znane s¹ osady je-
ziorne. Obszar przecinaj¹ wielkie, wyd³u¿one, wyciête w pod³o¿u
czwartorzêdu glacidepresje. Pospolite s¹ te¿ formy mniejsze, zam-
kniête, o œrednicy kilku kilometrów i g³êbokoœci 100 m. Tworz¹
struktury glacitektoniczne I i II rzêdu. Struktury te wype³nione s¹
osadami glacjalnymi zlodowacenia nidy. Nidziañskie osady glacjal-

ne oraz ska³y ich pod³o¿a zorganizowane s¹ w struktury fa³do-
wo-³uskowe, o amplitudach od kilku- do kilkudziesiêciu metrów
i promieniach od kilkudziesiêciu do 200 m, tworz¹ce struktury glaci-
tektoniczne III rzêdu. £¹cznie nadaj¹ one obszarowi charaktery-
styczny styl budowy geologicznej cechuj¹cy siê zaburzonym
pograniczem ska³ czwartorzêdowych i ich pod³o¿a, obecnoœci¹
g³êbokich depresji glacitektonicznych i ich fa³dowo-³uskowych
wype³nieñ oraz towarzysz¹cych depresjom mniej wyrazistych gla-
cielewacji. Za proces deformacji i wype³niania odpowiada przede
wszystkim najstarszy na analizowanym obszarze, nidziañski l¹do-
lód. Utworzone przezeñ struktury zosta³y póŸniej zmodyfikowane
przez m³odsze l¹dolody. Zaburzone osady paleogeñskie, neogeñskie
i czwartorzêdowe buduj¹ glacitektoniczne plejstoceñskie piêtro
strukturalne. Podœcielaj¹ je horyzontalnie zalegaj¹ce utwory paleo-
geñsko-neogeñskiego piêtra strukturalnego, a nadbudowuj¹ lokal-
nie zaburzone w morenach spiêtrzonych osady czwartorzêdowe
plejstoceñsko-holoceñskiego piêtra strukturalnego. £¹cznie piêtra
te tworz¹ kenozoiczny kompleks strukturalny.

S³owa kluczowe: stratygrafia, glacitektonika, tektonika, kenozoik, Ziemia Lubuska, Pomorze, Wielkopolska.

WSTÊP

W obrêbie Pradoliny Noteci–Warty, w okolicach Gorzo-
wa Wielkopolskiego, oraz na pó³noc i po³udnie od niej znaj-
duje siê obszar o s³abo poznanym kenozoiku. Z powodu nie-
wielkiej iloœci materia³ów geologicznych, w tym przede
wszystkim profili wierceñ, zainteresowanie geologów i geo-
grafów koncentrowa³o siê dot¹d g³ównie na badaniu form
i osadów dostêpnych na powierzchni (m.in. Pilarczyk, 1958,
1962; Kozarski, 1965; Galon, 1968; Klimko, 1973). Publi-
kacje na temat osadów sprzed ostatniego zlodowacenia repre-
zentuj¹ prace Koz³owskiej (1979, 1982).

Tymczasem w latach dziewiêædziesi¹tych XX wieku
omawiany obszar doczeka³ siê szczegó³owych kartograficz-

nych badañ geologicznych. W ich ramach skartowana
zosta³a miêdzy innymi powierzchnia kilkunastu arkuszy
Szczegó³owej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000,
odwiercono kilkadziesi¹t siêgaj¹cych kredy, paleogenu lub
neogenu pe³nordzeniowanych otworów wiertniczych, prze-
analizowano ich profile oraz wyniki badañ analitycznych
wykonanych na próbkach z rdzeni wiertniczych. Podczas
realizacji map wykonano tak¿e ró¿ne badania geofizyczne
i zinterpretowano ich wyniki. W efekcie wiedza o keno-
zoiku, zw³aszcza o jego starszych osadach, z jednej strony
znacznie siê poszerzy³a, z drugiej strony zaobserwowane
w profilach otworów wiertniczych i przekrojach geofizycz-



nych zaburzenia ska³ kenozoicznych wymaga³y interpreta-
cji, a ca³oœæ uporz¹dkowania zebranego materia³u geolo-
gicznego. Powi¹zanie zaobserwowanych faktów geologicz-

nych w jedn¹ spójn¹ koncepcjê, czyli stworzenie modelu bu-
dowy geologicznej analizowanego obszaru to cel, który po-
stawi³ sobie autor. Wyniki jego realizacji zawiera niniejsza
publikacja.

Obszarem analizowanym (fig. 1) jest teren dwudziestu
arkuszy Szczegó³owej mapy geologicznej Polski. Obejmuje
on biegn¹c¹ z ENE na WSW Pradolinê Noteci–Warty,
od Wielenia na wschodzie po Œwierkocin na zachodzie,
wype³niaj¹c¹ centrum badanego terenu. Od po³udnia towa-
rzysz¹ jej rozleg³e fragmenty Miêdzyrzecza Warciañsko-
-Noteckiego, a dalej dolina Warty i fragmenty Pojezierza
Lubuskiego i Pojezierza Poznañskiego, a granicê pó³nocn¹
stanowi ci¹g moren czo³owych fazy pomorskiej. Tak zakreœ-
lony obszar rozpoœciera siê miêdzy 14°45’ a 16°15’ d³ugoœci
geograficznej wschodniej i 52°40’ a 53°20’ szerokoœci geo-
graficznej pó³nocnej.

Niniejsza publikacja stanowi podsumowanie wyników
badañ zawartych w pracy doktorskiej autora. Zarówno pro-
motorowi pracy – Pani Docent dr hab. Krystynie Kenig, jej
recenzentom – Panu Profesorowi dr. hab. Leszkowi Markso-
wi i Panu Profesorowi dr. hab. Wojciechowi Stankowskie-
mu, jak równie¿ recenzentowi materia³ów przygotowanych
do druku Panu Docentowi dr. hab. Andrzejowi Berowi oraz
licznym dyskutantom i opiniodawcom autor pragnie wyraziæ
wdziêcznoœæ za sugestie, propozycje i wskazówki dotycz¹ce
ostatecznego kszta³tu pracy. Wykorzystane w niniejszej pu-
blikacji pozwoli³y uwolniæ j¹ od szeregu potkniêæ i niejas-
noœci, uczyniæ bardziej czyteln¹ i komunikatywn¹.

MATERIA£ BADAWCZY

Obraz budowy geologicznej badanego terenu powstawa³
na podstawie ró¿norodnych danych pochodz¹cych z tereno-
wych obserwacji geologicznych, analizy profili geologicz-
nych otworów wiertniczych nowych i archiwalnych, wyni-
ków pomiarów geofizycznych oraz analiz stratygraficznych.
Najistotniejsze by³y profile pe³nordzeniowanych otworów
kartograficznych. Trzynaœcie z nich nadzorowa³, profilowa³
i opróbowa³ autor. Cenne okaza³y siê równie¿ profesjonalnie
opracowane profile pe³nordzeniowanych otworów wiertni-
czych poszukiwawczo-rozpoznawczych za wêglem brunat-
nym. Ten w pe³ni wiarygodny materia³ geologiczny, mniej
wiêcej równomiernie rozmieszczony, obejmuj¹cy ca³y lub,
w przypadku niektórych profili, prawie ca³y kenozoik, sta-
nowi³ bazê danych, uzupe³nion¹ nastêpnie profilami g³êb-
szych otworów studziennych wierconych technik¹ bezrdze-
niow¹ i st¹d znacznie mniej wiarygodnych. £¹cznie z po-
przednio wspomnianymi rdzeniowanymi profilami budowa
geologiczna badanego obszaru jest udokumentowana 916
profilami wiertniczymi (fig. 2). Uwiarygodniaj¹ j¹ tak¿e
profile 1593 sond mechanicznych siêgaj¹cych czêsto do
25 m g³êbokoœci. Wykorzystano do interpretacji oko³o
tysi¹ca archiwalnych profili p³ytkich wierceñ i sond geolo-
giczno-in¿ynierskich wykonanych podczas realizacji rozma-

itych inwestycji, takich jak: wodoci¹gi, drogi, obiekty iryga-
cyjne, przeciwpowodziowe i budowlane.

Opisanemu powy¿ej punktowemu rozpoznaniu towarzy-
szy³y prace pozwalaj¹ce interpretowaæ budowê geologiczn¹
wzd³u¿ wybranych linii. By³y to badaniach geofizyczne,
a przede wszystkim sondowania elektrooporowe. Poniewa¿
otwory kartograficzne lokalizowano na ci¹gach sondowañ
elektrooporowych, uzyskano dobry, wzajemnie uwiarygod-
niaj¹cy siê materia³ geologiczny.

Bardzo pomocny, zw³aszcza dla analizy strukturalnej oka-
za³ siê tak¿e ci¹g p³ytkich badañ refleksyjnych wykonanych
kilka kilometrów na zachód od Gorzowa Wielkopolskiego.
Wyniki tych badañ pozwali³y na interpretacjê budowy geolo-
gicznej kenozoiku okolic Gorzowa Wielkopolskiego i – przez
analogiê – w innych miejscach, w których osady odznacza³y
siê podobn¹ pozycj¹ strukturaln¹. Analiza budowy geologicz-
nej wykonana z wykorzystaniem wysokorozdzielczej, p³yt-
kiej sejsmiki refleksyjnej charakteryzuje siê wysok¹ wiary-
godnoœci¹ (Krzywiec i in., 2004) i jest coraz czêœciej stosowa-
na z dobrymi rezultatami do badania kopalnych struktur glaci-
tektonicznych (Morawski, 2004; Aber, Ber, 2007).

Charakter strukturalny g³êbszych warstw kenozoicz-
nej pokrywy osadowej rozpoznawano poprzez analizê
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Fig. 1. Po³o¿enie obszaru badañ na tle zasiêgu zlodowaceñ
plejstoceñskich w Polsce wed³ug Lindnera (1991), zmienione

Study area and the extents of Pleistocene ice sheets in Poland
(after Lindner, 1991, modified)
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Fig. 2. Lokalizacja profili wiertniczych, przekrojów geologicznych, zestawieñ korelacyjnych

Location of boreholes, geological cross-sections and correlation lines



pó³szczegó³owego zdjêcia grawimetrycznego. Umo¿liwi³a
ona wstêpn¹ lokalizacjê potencjalnych stref mi¹¿szych glin
lodowcowych i zaburzeñ glacitektonicznych.

Badaniom geologiczno-strukturalnym towarzyszy³y ba-
dania laboratoryjne, których celem by³o mo¿liwie jak naj-
dok³adniejsze okreœlenie pozycji stratygraficznej analizowa-
nych ska³. Najwa¿niejsze by³y tu badania litopetrograficzne
utworów plejstoceñskich. Przeanalizowano wyniki 923 pró-
bek, z których 290 pochodzi³o z glin lodowcowych.

Status chronostratygraficzny utworów paleogeñskich,
neogeñskich i wyj¹tkowo plejstoceñskich ustalano metoda-

mi biostratygraficznymi – analizy nanoplanktonu wapienne-
go obecnego w morskich ska³ach kredowych i paleogeñ-
skich oraz analizy palinologicznej, zastosowanej do utwo-
rów kenozoicznych obfituj¹cych w materia³ fitogeniczny.
£¹cznie na obecnoœæ nanoplanktonu wapiennego przeanali-
zowano 22 próbki (z czego 12 okaza³o siê pozytywnych),
a szcz¹tki roœlinne zbadano w 15 próbkach.

Chronostratygrafia ska³ plejstoceñskich ustalana by³a
tak¿e metod¹ analizy termoluminescencyjnej. Przeanalizo-
wano t¹ metod¹ 41 próbek. Z powodu rozbie¿nych wyników
zrezygnowano z ich wykorzystania.

METODY BADAÑ

Zrealizowanie za³o¿onego celu, to znaczy opracowanie
modelu budowy geologicznej kenozoiku okreœlonego powy-
¿ej obszaru badañ, wymaga³o przede wszystkim dobrej znajo-
moœci sukcesji ska³ paleogeñskich, neogeñskich i plejstoceñ-
skich w jego obrêbie. Kluczowa w tej kwestii by³a analiza
profili pod k¹tem zdefiniowania w nich dobrze czytelnych
i w miarê jednoznacznych jednostek litostratygraficznych
oraz ich granic, a wiêc uzyskania wiarygodnej litostratygrafii.
Tego rodzaju analiz¹ objêto kilkadziesi¹t profili wiertniczych.
W osadach oligocenu za takie dobrze czytelne jednostki zo-
sta³y uznane formacje: rupelska oraz mosiñska dolna i górna.
Tym samym dobrze okreœlona sta³a siê równie¿, po³o¿ona
miêdzy dwoma ostatnimi, formacja czempiñska.

Punktowe próbki nanoplanktonowe i palinologiczne po-
zwoli³y sprecyzowaæ pozycje wspomnianych formacji w skali
chronologicznej i ustosunkowaæ siê do mo¿liwoœci glacitekto-
nicznych powtórzeñ w niektórych profilach.

Znacznie trudniej by³o ustaliæ w³aœciwe nastêpstwo utwo-
rów miocenu, gdzie schemat litostratygraficzny jest w przeci-
wieñstwie do oligocenu ma³o ugruntowany. Jeszcze w latach
90. ubieg³ego stulecia ustanowiono tu (Piwocki, Ziembiñska-
-Tworzyd³o, 1997) dwie nowe formacje – gorzowsk¹ i krajeñ-
sk¹. Znajomoœæ utworów miocenu starszych ni¿ i³y formacji
poznañskiej, wobec nielicznych profili oraz czêstych stwier-
dzonych w nich zaburzeñ i powtórzeñ, wydaje siê na bada-
nym obszarze daleko niewystarczaj¹ca. Jako reperowe badane
by³y sp¹g formacji poznañskiej oraz, w miarê mo¿liwoœci, fi-
togeniczne utwory zaliczane do formacji krajeñskiej. Ponie-
wa¿ autor nie dysponowa³ pe³nymi nowymi profilami ska³
mioceñskich interpretacja tych utworów oparta zosta³a w za-
sadzie na analizie materia³ów archiwalnych tylko lokalnie
wspartych badaniami palinologicznymi fragmentów profili
mioceñskich.

Stosunkowo liczne, d³ugie i czêsto obfituj¹ce w gliny lo-
dowcowe profile plejstoceñskie poddano badaniom litopetro-
graficznym. Przebadano oko³o 30 profili ska³ plejstocenu po-
chodz¹cych z wierceñ zg³êbionych podczas realizacji arkuszy
Szczególowej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000
(Trela, 1997a, b; 2000a, b; Salwa, 1999a, b; Z³onkiewicz,
2000a, b; Studencki, 2002a–d; Romanek, 2003a–f).

Oprócz obserwacji makroskopowych ods³oniêæ i profili
wiertniczych wykorzystano tak¿e analizy uziarnienia osa-

dów, wêglanowoœci, stopnia obtoczenia ziarn kwarcu, mine-
ra³ów ciê¿kich, petrografii drobnych ¿wirów (M. Romanek,
1994a, b, 1995, 1997a, b, c; Fert i in., 2000a, b), czyli wyniki
analiz wykonanych w ramach standardowych badañ litope-
trograficznych osadów plejstoceñskich, podczas realizacji
Szczegó³owej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000.

Spoœród tych badañ zasadnicze znaczenie dla okreœlenia
litostratygrafii glin lodowcowych mia³a analiza statystyczna
frakcji drobno¿wirowej (5–10 mm). Zrêby metodologiczne
tej analizy wypracowa³ Trembaczowski (1961). Modyfika-
cje wprowadzi³ i wdro¿y³ do stosowania Rzechowski (1977,
1980, 1982; por. tak¿e Marks, Ber, 1999) i Lisicki (2000),
a statystyczne uzasadnienie wyników badañ przedstawi³a
Kenig (1997, 1998; por. tak¿e Marks, Ber, 1999) oraz Lisicki
(2000). Badaniem obejmuje siê nie mniej ni¿ 300 ziarn ¿wi-
rów, wœród których wyró¿nia siê grupê ¿wirów ska³ pó³noc-
nych z podzia³em na ska³y krystaliczne, wapienie, dolomity,
piaskowce i kwarce, oraz grupê ¿wirów ska³ lokalnych z po-
dzia³em na wapienie, margle, piaskowce, kwarce, krzemie-
nie, mu³owce, ³upki, fosforyty, ksylity. Statystycznie dowie-
dziono (Kenig, 1998), ¿e relacje iloœciowe miêdzy niektóry-
mi typami ¿wirów ska³ pó³nocnych stanowi¹ istotn¹ cechê
wyró¿niaj¹c¹ typ gliny lodowcowej. Charakteryzuje siê go
poprzez obliczenie wspó³czynnika O/K, K/W i A/B, gdzie O
– stanowi¹ ¿wiry ska³ osadowych, K – ¿wiry ska³ krystalicz-
nych i kwarcu, W – ¿wiry wapieni i dolomitów, A – ¿wiry
ska³ nieodpornych (wapieni, dolomitów, ³upków), B – ¿wiry
ska³ odpornych (krystalicznych, kwarcu, piaskowców). Cha-
rakterystykê uzupe³niaj¹ dane o udziale i petrografii ¿wirów
ska³ lokalnych. T¹ metod¹ scharakteryzowano i wyró¿niono
w poszczególnych badanych profilach odrêbne poziomy glin
lodowcowych (M. Romanek, 1994a, b, 1995, 1997a–c, 1999;
Fert i in., 2000a, b). Jednak korelacje poprawne na obszarze
jednego arkusza zawodzi³y przy analizie regionalnej. Wy-
korzystuj¹c Ÿród³owe wyniki badañ litopetrograficznych,
autor uzupe³ni³ je o dane geologiczne, kartograficzne, po-
równanie z obszarami s¹siednimi i wypracowa³ regionalny
schemat korelacyjny nawi¹zuj¹cy do jednostek chronostra-
tygraficznych i geochronologicznych. Tego rodzaju bada-
nia regionalne obejmuj¹ce znacznie rozleglejsze obszary
przeprowadzili w Polsce Kenig (1998), Lisicki (2004)
i Czerwonka (2004).
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Analizy uziarnienia, wapnistoœci, obtoczenia ziarn kwar-
cu, minera³ów ciê¿kich osadów innych ni¿ gliny lodowcowe
stanowi³y podstawê ustalenia ich genezy oraz oddzielenia
ska³ czwartorzêdowych od utworów starszych w profilach
wiertniczych.

Opracowane stratygraficznie profile pos³u¿y³y do skon-
struowania map strukturalnych stropu utworów kredowych
i sp¹gu ska³ plejstoceñskich, a tak¿e wykonania zestawieñ ko-
relacyjnych utworów kenozoiku wzd³u¿ wybranych kierun-
ków. Ilustracje te prezentuj¹ na obszarze badañ morfologiê
pod³o¿a kenozoiku oraz pokazuj¹ g³ówne trendy rozwoju serii
osadowych w paleogenie, neogenie i czwartorzêdzie. Na takim
tle mo¿na by³o rozwijaæ szczegó³owe badania geologiczne.

Spoœród badañ geofizycznych najbardziej u¿yteczne oka-
za³y siê badania geoelektryczne wykonywane metod¹ sondo-
wañ elektrooporowych, badania grawimetryczne w postaci
analizy pó³szczegó³owego zdjêcia grawimetrycznego oraz ba-
dania sejsmiczne wykonane metod¹ refleksyjn¹ wysokiej roz-
dzielczoœci. Wyniki wszystkich wspomnianych badañ geofi-
zycznych zosta³y opracowane przez specjalistów – geofizy-

ków. Praca autora sprowadzi³a siê do ponownej analizy wyni-
ków w kontekœcie szczegó³ów budowy geologicznej i ich in-
terpretacji, w wyniku której mo¿na by³o uzasadniæ m.in. obec-
noœæ uskoków, stref depresyjnych oraz wzajemne relacje miê-
dzy plejstocenem i jego paleogeñskim, neogeñskim, a miejsca-
mi tak¿e kredowym pod³o¿em. Rezultaty badañ geofizycz-
nych zosta³y skonfrontowane z innymi danymi geologiczny-
mi. Wsród nich miejsce poczesne zajê³y wyniki badañ bio-
stratygraficznych (nanoplanktonowych i palinologicznych)
paleogenu i neogenu. Wykorzystane, sta³y siê reperami
w konstrukcji schematu chronostratygraficznego, uzasadni³y
rozwa¿ania o rozmiarach ruchów tektonicznych pod³o¿a ke-
nozoiku, umo¿liwi³y interpretacjê niektórych struktur glaci-
tektonicznych. Dysponuj¹c stratygrafi¹ osadów kenozoicz-
nych na badanym obszarze, mo¿na by³o zreinterpretowaæ ca-
³oœæ danych w kontekœcie podstawowych dociekañ badaw-
czych nad mechanizmem powstawania deformacji glacitekto-
nicznych. Wynikiem takiej reinterpretacji s¹ szczegó³owe
przekroje geologiczne, które ilustruj¹ model budowy geolo-
gicznej badanego obszaru.

ZARYS DOTYCHCZASOWYCH BADAÑ

Dziêki pracom badaczy niemieckich (Keilhack, 1897,
1898; Beschoren, 1934; Ost, 1935; Woldstedt, 1935; Louis,
1936 fide Kozarski, 1965) zasadnicze rysy geomorfologicz-
ne i geologiczne analizowanego obszaru zosta³y ustalone
u schy³ku XIX i w pocz¹tkach XX wieku. Dostrze¿ono pra-
dolinny charakter doliny Noteci, wyró¿niono towarzysz¹ce
jej wysoczyzny lodowcowe i sandry. Powstanie g³ównych
elementów rzeŸby powi¹zano z ustêpuj¹cym l¹dolodem fazy
pomorskiej zlodowacenia wis³y. Sformu³owano kilka kon-
cepcji funkcjonowania pradoliny, w tym istnienie zastoiska
w kotlinach Kostrzyñskiej i Gorzowskiej oraz ideê wy-
pe³nieñ tych kotlin rozleg³ymi i mi¹¿szymi megabry³ami
martwego lodu. Polemizowano na temat czasu i mo¿liwoœci
przep³ywu wód ku zachodowi (problem Eberswalde, Rando-
wy, Rotes Luch).

Jakkolwiek geomorfologia i geologia m³odych osadów
plejstoceñskich, ods³aniaj¹cych siê na powierzchni, by³a ju¿
w ogólnych zarysach rozpoznana w latach piêædziesi¹tych
XX wieku, brak by³o badañ szczegó³owych, które mog³yby
uzasadniæ i uwiarygodniæ generalne koncepcje paleogeogra-
ficzne. W latach 50. i 60. ukaza³o siê kilka prac dotycz¹cych
gorzowskiego odcinka pradoliny Noteci–Warty i s¹siadu-
j¹cych z ni¹ wysoczyzn (Pilarczyk, 1958, 1962; Galon, 1961;
Stankowski, 1963). Ukoronowaniem wczesnego okresu pol-
skich badañ geomorfologicznych i geologicznych na analizo-
wanym obszarze by³y monografie Kozarskiego (1965) i Ga-
lona (1968). Funkcjonowanie pradoliny Noteci–Warty
powi¹zano w nich z popoznañskimi fazami ustêpuj¹cego
l¹dolodu zlodowacenia wis³y, rozpoznano fragmentarycznie
zachowany najwy¿szy i najstarszy taras pradolinny, wyró¿-
niono i skorelowano system tarasów w obrêbie ca³ej pradoli-
ny, przedyskutowano mo¿liwoœci odp³ywu wód pradolin-
nych ku zachodowi. W przypadku obu szeroko geograficz-

nie zakrojonych monografii obszar badañ autora stanowi³
tylko fragment analizowanych w nich terenów. Badania
form i osadów znajduj¹cych siê na powierzchni zamknê³a
szczegó³owa rozprawa Klimko (1973). Jej przedmiotem
by³a morfogeneza zachodniej czêœci Miêdzyrzecza Warciañ-
sko-Noteckiego pokrywaj¹cej siê z po³udniow¹ czêœci¹ ob-
szaru badañ (fig. 2). Klimko wyró¿ni³ na obszarze Miêdzy-
rzecza Warciañsko-Noteckiego tarasy pradolinne i powi¹za³
je ze schematem Galona (1968), przeanalizowa³ budowê
i genezê form eolicznych ze szczególnym uwzglêdnieniem
deflacyjnych, uzasadni³ tezê, ¿e nasilenie procesów eolicz-
nych, odpowiedzialne za utworzenie wiêkszoœci czytelnych
obecnie form erozyjnych i akumulacyjnych, mia³o miejsce w
böllingu. Potwierdzi³ te¿ opiniê Kozarskiego (1963) o al-
lerödzkim okresie wytapiania siê bry³ martwego lodu, za-
grzebanych w utworach tarasowych. Praca Klimko (1973)
koñczy etap analitycznych badañ geomorfologiczno-geolo-
gicznych form i osadów ods³aniaj¹cych siê na powierzchni,
a dostêpnych p³ytkimi robotami ziemnymi. Podsumowanie
tego etapu badañ stanowi obraz budowy geologicznej zapre-
zentowany na Mapie geologicznej Polski w skali 1:20 0000
i scharakteryzowany w wydanych do niej objaœnieniach
(Koz³owski, 1977; Koz³owski, Nosek, 1978).

Prawie do koñca lat 70. ubieg³ego stulecia brak jest prac
traktuj¹cych o utworach kenozoicznych starszych ni¿ vistu-
liañskie. Wstêpny obraz powierzchni sp¹gu utworów plej-
stoceñskich wraz z ogólnym rozpoziomowaniem stratygra-
ficznym osadów paleogenu i neogenu ukaza³a Mapa geolo-
giczna Polski w skali 1:20 0000 bez utworów czwartorzêdo-
wych (Koz³owski, Nosek, 1977) z objaœnieniami (Koz³ow-
ski, Nosek, 1978). Prekursork¹ kompleksowych badañ keno-
zoiku jest Koz³owska (1979, 1982), która w opracowaniach
opartych na profilach wierceñ przeanalizowa³a budowê
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utworów plejstoceñskich w kontekœcie rozwoju oraz wy-
kszta³cenia osadów paleogenu i neogenu, a tak¿e morfoge-
nezy pod³o¿a kenozoicznego na obszarze Pojezierza Myœli-
borskiego i Równiny Gorzowskiej. Rezultatem tych badañ
by³o wyró¿nienie w plejstocenie oœmiu poziomów glacjal-
nych i rozdzielaj¹cych je utworów rzecznych, wodnolodow-
cowych i zastoiskowych. Wœród nich autorka rozpozna³a
klastyczne zespo³y osadów rzecznych przyporz¹dkowanych
interglacja³om: kromerskiemu, mazowieckiemu, eemskiemu
i zrekonstruowa³a przebieg ró¿nowiekowych dolin rzecz-
nych. Szczególn¹ zas³ug¹ Koz³owskiej (1982) jest zwróce-
nie uwagi na wielofazowy rozwój zjawisk i procesów glaci-
tektonicznych w wielu miejscach badanego przez ni¹ obsza-
ru. Spoœród struktur negatywnych wyró¿nionych przez
Koz³owsk¹ (1982) na badanym przez autora obszarze znaj-
duje siê fragment depresji Warty.

Oprócz badañ realizowanych wokó³ Gorzowa Wielko-
polskiego prowadzono i zakoñczono prace w nieodleg³ym
s¹siedztwie. Ich wyniki rzutuj¹ poœrednio na interpretacjê
budowy geologicznej analizowanego terenu. Najistotniejsze
z nich to badania utworów plejstoceñskich wykonane w pra-
dolinie Noteci–Warty ko³o Nak³a (Dzier¿ek, 1997) i Ujœcia
(Górska, 2000), badania osadów interglacjalnych z Boczowa
w kontekœcie rozwoju plejstocenu na s¹siedniej Ziemi Lubu-
skiej (Skompski, 1981; Krupiñski, 2000), wyniki prac
Gogo³ka (1991) z zachodniej i pó³nocno-zachodniej Wielko-
polski, Czerwonki i Krzyszkowskiego (1994) oraz Czerwon-
ki (2004) z Wielkopolski po³udniowo-zachodniej i central-
nej, a tak¿e ostatnie dane o wystêpowaniu fitogenicznych
utworów interglacja³u eemskiego na zachód od Gorzowa
Wielkopolskiego (Piotrowski i in., 2002) i ko³o Pi³y (Do-
bosz, Skawiñska-Dobosz, 2005). Jednoczeœnie, w wyniku
wielu szczegó³owych badañ, uleg³ zmianie sposób interpre-
tacji plejstoceñskich odcinków profili wiertniczych. Okaza³o
siê bowiem, ¿e znaczne ich partie reprezentuj¹ wype³nienia
rynien – pospolitych form erozji wód glacjalnych jaka za-
chodzi³a podczas wszystkich zlodowaceñ.

Rozwój wiedzy o obserwowanych w ska³ach kenozoicz-
nych zaburzeniach mia³ swoisty charakter. Ska³y paleogeñskie
i neogeñskie, w tym zw³aszcza mioceñskie, z uwagi na sw¹ li-
tologiczn¹ zmiennoœæ, zapewnia³y dobr¹ czytelnoœæ struktur
wystêpuj¹cych w miejscach eksploatacji wêgla brunatnego,
tote¿ badacze paleogenu i neogenu wnieœli z pocz¹tku najwiê-
kszy wk³ad w rozpoznanie zaburzeñ (Ciuk, 1955; Dyjor,
1969; Dyjor, Chlebowski, 1973; Dyjor, Pruc, 1978). Zdecy-
dowan¹ wiêkszoœæ zaburzeñ opisywano ze stref elewowanych
utworów paleogeñskich i neogeñskich, bo tam by³y one do-
stêpne badaniom. Obszary depresjonowane w znacznej mie-
rze do dziœ, z uwagi na ubogi materia³ wiertniczy, opieraj¹ siê
badaniom i wiedza o nich jest stosunkowo uboga. W Polsce
centralnej struktury depresjonowane by³y opisywane przez
m.in. Ruszczyñsk¹-Szenajch (1976), Lamparskiego (1983),
pod Gorzowem Wielkopolskim, jak ju¿ wspomniano, anali-
zowa³a je Koz³owska (1982). Do niedawna brakowa³o wiary-
godnego modelu deformacji osadów nieskonsolidowanych
kenozoiku. Powszechnoœæ wystêpowania struktur na roz-
leg³ym obszarze wyklucza³a zarówno zastosowanie koncepcji
glacitektoniki dolinnej (Krygowski, 1965), jak i krawêdzio-
wej (Brykczyñski, 1982). Pospolicie obserwowana regular-
noœæ struktur kwestionowa³a powszechn¹ obecnoœæ diapi-
ryzmu. Rozwi¹zanie przynios³y prace Rotnickiego (1974,
1976c) i Jaroszewskiego (1991, 1994). Strukturogeneza glaci-
tektonoiczna ma siê, zgodnie z pogl¹dami Rotnickiego (op.

cit.), rozwijaæ w strefie kontrastu obci¹¿eñ statycznych, gene-
ralnie w strefie czo³owej l¹dolodu. Tam w pod³o¿u l¹dolodu,
w zale¿noœci od stopnia nasycenia wod¹ i wra¿liwoœci na
zniszczenie, dochodzi do powstania i propagacji œciêæ cylin-
drycznych i transportu tektonicznego wzd³u¿ tych powierzch-
ni. Rezultatem tego rodzaju procesów jest strefa ponasuwa-
nych na siebie po³ogich ³usek i fa³dów oraz zjawiska diapiryz-
mu w jej pod³o¿u (Jaroszewski, 1991, 1994). Ten model
strukturogenezy glacitektonicznej nieskonsolidowanych osa-
dów znalaz³ potwierdzenie w obserwacjach pochodz¹cych
z badanego terenu.

STRATYGRAFIA

Nazewnictwo i ranga przyjêtych oraz wykorzystywanych
w niniejszej publikacji jednostek stratygraficznych paleogenu
i neogenu s¹ zgodne z miêdzynarodow¹ tabel¹ stratygraficzn¹
(Gradstein i in., 2004). Dla okreœlenia m³odszego kenozoiku
utrzymano termin „czwartorzêd” zgodnie z pogl¹dami Mark-
sa (2005). Wewnêtrzny podzia³ stratygraficzny tego okresu
i systemu jest to¿samy ze stosowanym przy opracowaniu
Szczegó³owej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000 (In-
strukcja..., 1996, 2004). Choæ nie wolny od wad, jako stale
aktualizowany, konsekwentny, obejmuj¹cy ca³oœæ okresu
i uwzglêdniaj¹cy bie¿¹cy stan badañ stratygraficznych czwar-
torzêdu, podzia³ ten okaza³ siê najwygodniejszym i najprak-
tyczniejszym narzêdziem porz¹dkowania wydarzeñ i procesów
zachodz¹cych w czasie najm³odszego okresu historii Ziemi.

KREDA

Pod³o¿em powszechnie wystêpuj¹cych na powierzchni
badanego obszaru ska³ kenozoicznych s¹ utwory górnokre-
dowe. Pokazane zosta³y na mapach geologicznych Polski
bez utworów kenozoicznych (Po¿aryski, 1966, 1979; Osika
i in., 1972; Dadlez i in., 2000) oraz na mapach obszaru
pó³nocno-zachodniej Polski opracowanych przez Jasko-
wiak-Schoeneichow¹ (1979, 1981).

Sk³ad litologiczny ska³ kredowych jest urozmaicony,
chocia¿ wszystkie nale¿¹ do zbioru utworów wêglanowych.
Najstarsze z nich – dolnokampañskie (fig. 3), obserwowane
w profilu otworu Miêdzychód IG 1 (fig. 2), s¹ wykszta³cone
w postaci opok, opok marglistych, margli i wapieni margli-
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Kreda 11

Fig. 3. Mapa geologiczna okolic Gorzowa Wielkopolskiego bez utworów kenozoicznych (wg Jaskowiak-Schoeneichowej, 1981,
zmieniona) na tle mapy tektonicznej kompleksu cechsztyñsko-mezozoicznego (wg Dadleza, 1979)

Geological map of Gorzów Wielkopolski region without Cenozoic deposits (after Jaskowiak-Schoeneichowa, 1981, modified)
against tectonic map of Zechstein-Mesozoic sequence (after Dadlez, 1979)



stych. Ska³y maj¹ barwy szare i jasnoszare, sa zwiêz³e, twar-
de, a opoki zawieraj¹ domieszki ziarn kwarcu, glaukonitu,
muskowitu i pirytu (Jaskowiak-Schoeneichowa, 1979, 1981).

Utwory górnokampañskie stanowi¹ strop osadów kredo-
wych w profilu otworu Gorzów Wielkopolski IG 1 (fig. 2).
Reprezentowane s¹ przez kredê pisz¹c¹ i kredê pisz¹c¹ mar-
glist¹, zawieraj¹ otwornice, g¹bki i belemnity (Jaskowiak-
-Schoeneichowa, 1981). Dalej ku wschodowi, wœród kredy
pisz¹cej pojawiaj¹ siê wk³adki wapieni marglistych. Otwo-
rami Krobielewko 1 i 2 (fig. 2) uzyskano urozmaicone profi-
le górnego kampanu z³o¿one z wzajemnie prze³awicaj¹cych
siê partii kredy pisz¹cej, margli i wapieni marglistych.

Nowe dane o stratygrafii utworów górnokampañskich
dostarczy³y profile wierceñ Deszczno, Sarbiewo, Kamieñ
(Romanek, 2003a–g). Najstarsze ska³y górnokampañskie
wystêpuj¹ w Kamieniu w postaci wapieni i wapieni margli-
stych. W obrazie mikroskopowym wapienie i wapienie mar-
gliste z Kamienia ujawniaj¹ t³o mikrytowe, przetkane szkie-
letami wapiennych otwornic w ró¿nym stopniu zmikrytyzo-
wanych. W partiach s³abiej przeobra¿onych materia³ szkie-
letowy jest gêsto upakowany. W klasyfikacji ska³ wêglano-
wych Dunhama (1962) opisywane ska³y odpowiadaj¹ pak-
stonowi otwornicowemu. Gdy iloœæ szkieletów na skutek
mikrytyzacji maleje, pojawiaj¹ siê partie ska³y o cechach
madstonu lub wakstonu. Otwornicom towarzysz¹ liczne
ma³¿oraczki. Powszechnie wystêpuj¹ bli¿ej nieoznaczalne
fragmenty muszli miêczaków, szkielety trochospiralnie zwi-
niêtych œlimaków, fragmenty kolców je¿owców i szkieletów
bli¿ej nieokreœlonych szkar³upni, ale iloœciowo nie odgry-
waj¹ wiêkszej roli.

Podobne litologicznie madstony i wakstony opisa³a
z górnego kampanu profilu otworu Huta Szklana 1 (fig. 3)
Natusiewicz-Dudziak (1970).

Obraz mikroskopowy najm³odszych kampañskich ska³
wêglanowych z Deszczna i Sarbiewa jest ubo¿szy. Dominu-
je w nim zailone t³o mikrytowe z kilkuprocentowym
udzia³em szkieletów wapiennych otwornic i nielicznych
ma³¿oraczków, czyli s¹ to typowe madstony.

Madstony przekraczaj¹ granicê kampanu i kontynuuj¹
siê w dolnym mastrychcie tworz¹c wapienie, wapienie mar-
gliste i wapienie kredopodobne, rozpoznane w profilu
Choszczna IG 1 (Jaskowiak-Schoeneichowa, 1978, 1979).
W Dobrojewie (fig. 2) w madstonach stwierdzono domiesz-
kê detrytusu muszlowego i py³owe ziarna kwarcu. Na
pó³nocnym wschodzie (Drawiny 1 – fig. 2) w profilu ma-
strychtu dolnego dominuj¹ opoki mu³kowate i opoki margli-
ste, chocia¿ wk³adki margli i tu s¹ pospolite (Jaskowiak-
-Schoeneichowa, 1979).

Na podkenozoicznej powierzchni badanego obszaru wy-
stêpuj¹ jedynie dwa najm³odsze piêtra kredy. Ich obecnoœæ
oraz przebieg wychodni dokumentuj¹ wyniki badañ biostra-
tygraficznych (Cieœliñski, Jaskowiak, 1973; B³aszkiewicz,
1984) makrofauny i mikrofauny (g³ównie otwornicowej)
przeprowadzone na próbkach pochodz¹cych z rdzeni otwo-
rów g³êbokich. Najstarsze utwory dolnokampañskie rozpo-
zna³a Gawor-Biedowa (1972) w stropie osadów kredy pro-
filu Miêdzychód IG 1 (fig. 2). W Gorzowie Wielkopol-

skim IG 1 (fig. 2) pod kenozoikiem napotkano kampan gór-
ny (Gawor-Biedowa, Witwicka, 1960), podobnie (fig. 2)
w Hucie Szklanej 1 (Natusiewicz-Dudziak, 1970), ¯abicku,
Myœliborzu, Radêcinie i P³awnie (Jaskowiak-Schoeneicho-
wa, 1981). Stropowe partie kredy z otworu wiertniczego
Drawno geo 1 (poza obszarem fig. 2) i Choszczno IG 1 (Ga-
wor-Biedowa, 1965) nale¿¹ do dolnego mastrychtu.

W ostatnich latach, w kilku otworach nawiercono strop
ska³ kredowych i przy pomocy nanoplanktonu wapiennego
okreœlono ich wiek. W Kamieniu by³ to poziom CC22 Qua-

drum trifidum – wy¿szy górny kampan (Sissingh, 1977; GaŸ-
dzicka, 2000), w Sarbiewie i Deszcznie poziom CC23A Tra-

nolithus phacelosus – najwy¿szy górny kampan (GaŸdzicka,
1994, 1997). Tylko z otworu Dobrojewo PIG 1 wyniki stra-
tygrafii nanoplanktonowej by³y nieco odmienne. Uzyskano
tam kokolity poziomu Nk 8 Broinsonia parca (GaŸdzicka,
1994) rozpoczynaj¹cego mastrycht (Mortimer, 1987). Po-
zwoli³o to na przeprowadzenie korekty przebiegu granicy
kampan/mastrycht na wschód od Gorzowa Wielkopolskiego
(fig. 3) w stosunku do dotychczas przedstawianego na ma-
pach (Jaskowiak-Schoeneichowa, 1979, 1981; Po¿aryski,
1979; Dadlez i in., 2000). Rozszerzeniu uleg³a wychodnia
dolnego mastrychtu.

PALEOGEN

Eocen–oligocen

Powszechnie akceptowany choæ nieformalny schemat
litostratygraficzny eocenu i oligocenu opracowano na pod-
stawie danych z Wielkopolski (Ciuk, 1970, 1974; Piwocki,
1975, 2004), Ziemi Lubuskiej (Dyjor, 1974) oraz z Polski
pó³nocnej (Ciuk, 1972, 1973; Piwocki, Olkowicz-Paprocka,
1987). Dwa pulsy transgresywne zapisane w profilach mor-
skich osadów zielonymi barwami od obfitego nagromadze-
nia glaukonitu i grubsz¹ od s¹siednich utworów frakcj¹, ujê-
to w osobne nieformalne jednostki litostratygraficzne i wy-
ró¿niono pod nazw¹ formacji mosiñskiej dolnej i górnej.
W ten sposób wyodrêbni³ siê równie¿ rozdzielaj¹cy te for-
macje mi¹¿szy zespó³ osadów œrodowisk l¹dowych i l¹do-
womorskich, w³¹czony do formacji czempiñskiej. Na zacho-
dzie i pó³nocy badanego obszaru osadom tym odpowiadaj¹
ilaste utwory morskie formacji rupelskiej. W stropie pale-
ogenu wystêpuj¹ drobnoziarniste osady klastyczne, pokry-
waj¹ce ska³y formacji mosiñskiej górnej i rupelskiej. Nie re-
prezentuj¹ one ¿adnej ze zdefiniowanych dot¹d jednostek
litostratygraficznych z pogranicza oligocenu i miocenu.

Priabon/rupel

Formacja mosiñska dolna

Osady formacji mosiñskiej dolnej wystêpuj¹ na badanym
obszarze pospolicie (fig. 2, 4), choæ nie wszêdzie. Nie noto-
wano obecnoœci osadów tej formacji w profilach Drezdenka
52 i 55, Przeborowa (Szumilak, 1965), Choszczna (Gortyñ-
ska, 1962, 1978), S³onic (Salwa, 1999a, b) i Niemierzewa
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(Walkiewicz, 1984). Pozosta³e, siêgaj¹ce kredy profile za-
wieraj¹ osady, które odpowiadaj¹ opisowi warstw formacji
mosiñskiej dolnej (Ciuk, 1970, 1974).

Spotyka siê dwojaki typ wykszta³cenia litologicznego
formacji mosiñskiej dolnej. Pierwszy – obecny g³ównie na
pó³nocy i zachodzie badanego obszaru – reprezentuj¹ cien-
kie, kilkumetrowe zespo³y zielonych piasków glaukoni-
towych o zmiennym uziarnieniu, od ró¿noziarnistych po
mu³kowate (Gorzów Wielkopolski IG 1, Drawno geo 1 –
Gortyñska, 1962; Drawsko, Marianowo-Herburtowo – Szu-
milak, 1965 – fig. 4). W Drawnie i Gorzowie Wielkopolskim
IG 1 w piaskach formacji mosiñskiej dolnej notowano nie-
oznaczalny detrytus morskiej fauny (Gortyñska, 1962).
Piaszczyste profile zawieraj¹ sporadycznie cienkie wk³adki
innych ska³, w tym i³ów „czekoladowych” (Drawno – Gortyñ-
ska, 1962) i mu³ków (Dobrojewo – Romanek, 2003a, b).

W centrum i na po³udniu badanego obszaru profile for-
macji mosiñskiej dolnej s¹ bardziej mi¹¿sze i zró¿nicowane.
Reprezentuj¹ drugi typ sekwencji tej formacji. Za charakte-
rystyczny mo¿e byæ uznany profil Kijowa 2 (fig. 4; Roma-
nek, 2003c, d). Na zwietrzelinie margli i wapieni margli-
stych kredy le¿y (fig. 4) warstwa (20 cm) ¿wirów, z³o¿onych
z obtoczonych czarnych krzemieni o œrednicy 1–3 cm,
tkwi¹cych w zielonym, mulasto-glaukonitowym tle. Wy¿ej
wystêpuje ³awica (0,6 m) zielonoszarych mu³ków piaszczys-
tych i 3-metrowej mi¹¿szoœci zespó³ intensywnie zielonych,
glaukonitowych piasków mu³kowatych, przewa¿nie pozio-
mo laminowanych. Piaski s¹ Ÿle wysortowane, wapniste
(8%). Spektrum minera³ów ciê¿kich stanowi¹ nieobtoczone
skupienia wêglanów (86%) i glaukonit (5%). Œrodkow¹
czêœæ profilu Kijowo 2 buduj¹ cienkie warstwy wzajemnie

prze³awicaj¹cych siê szarozielonawych mu³ków piaszczys-
tych i piasków drobnoziarnistych oraz ciemnobr¹zowoczar-
nych, poziomo laminowanych mu³ków. W stropie tych osa-
dów licz¹cych 7,0 m wystêpuj¹ cienkie 1–2-centymetrowe
wk³adki zwiêz³ych, br¹zowych drobnoziarnistych piaskow-
ców. Profil formacji mosiñskiej dolnej wieñcz¹ drobnoziar-
niste szarozielonawe piaski z glaukonitem (2,5 m) miejscami
doœæ zwiêz³e, z warstw¹ (10 cm) zwiêz³ych szarozielona-
wych piaskowców drobnoziarnistych w stropie. Podobnie,
choæ mo¿e jeszcze bardziej zró¿nicowane litologicznie s¹
profile Kamienia i Skwierzyny.

Ska³y formacji mosiñskiej dolnej przebadano biostraty-
graficznie w czterech profilach. W Kijowie 2 i Dobrojewie
wykonano badania nanoplanktonowe, a w Skwierzynie i Ka-
mieniu analizê palinologiczn¹.

Sk³ad zbadanego w Dobrojewie zespo³u nanoplanktono-
wego wskazuje na prze³om eocenu i oligocenu (poziom nano-
planktonowy NP21 Ericsonia subdisticha, wyró¿niony przez
Roth et Hay-Hay i in. w 1967 emend. Martini, 1970; GaŸdzic-
ka, 1994). Obecnoœæ pojedynczych egzemplarzy gatunku Di-

scoaster tani nodifer Bramlette et Riedel w próbce z g³êboko-
œci 184,0 m wskazuje na doln¹ czêœæ poziomu NP21.

W utworach formacji mosiñskiej dolnej profilu Kijowa
GaŸdzicka (1997) rozpozna³a 12 gatunków kokkolitów. Ob-
fitoœæ osobników gatunków Isthmolithus recurvus Deflandre
i Reticulofenestra umbilica (Levin) przy jednoczesnym bra-
ku form górnoeoceñskich, w tym przedstawicieli rodzaju
Ericsonia, których zasiêg stratygraficzny obejmuje naj-
ni¿szy oligocen, dowodzi, ¿e osady zawieraj¹ce opisywany
zespó³ nanoplanktonowy nale¿¹ do poziomu NP22 Helico-

sphaera reticulata (GaŸdzicka, 1997).
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Osady formacji mosiñskiej dolnej ze Skwierzyny i Kamie-
nia nie zawiera³y nanoplanktonu. Badania palinologiczne for-
macji mosiñskiej dolnej profilu otworu Kamieñ (próbka
z centralnej czêœci sekwencji) dostarczy³y bogatego zespo³u
szcz¹tków organicznych, wœród których znaczny udzia³ mia³y
roœliny nagonasienne i fitoplankton. Szczegó³owa analiza
palinologiczna zespo³u pozwoli³a S³odkowskiej (2000b)
powi¹zaæ zawieraj¹ce go osady z pograniczem eocenu i oligo-
cenu. Podobn¹ diagnozê stratygraficzn¹ uzyska³y utwory for-
macji mosiñskiej dolnej z profilu Skwierzyny (Wa¿yñska,
1994b), Orzelca i Glinika (S³odkowska, 2000a).

Oligocen

Rupel

Formacja czempiñska

Osady formacji czempiñskiej na po³udniu, w centrum oraz
na po³udniowych i po³udniowo-wschodnich peryferiach ba-
danego obszaru le¿¹ na utworach formacji mosiñskiej dolnej i,
jak ju¿ wspomniano, miejscami wprost na górnokredowym
pod³o¿u (Drezdenko 52, 55, Przeborowo, Niemierzyce; fig. 2,
4). Profil tej formacji obejmuje spektrum osadów powsta³ych
w œrodowisku l¹dowym lub z niewielkimi, tylko lokalnie za-
znaczonymi wp³ywami morskimi.

Zmiennoœæ wykszta³cenia formacji czempiñskiej doku-
mentuje profil otworu Kamieñ (fig. 5; Romanek, 2003e, f),
w którym osady tej formacji rozwija³y siê na utworach for-
macji mosiñskiej dolnej. Odró¿nia je od le¿¹cych ni¿ej brak
glaukonitu, a tym samym zielonego zabarwienia osadów,
dominuj¹ kolory be¿owe, br¹zowe i br¹zowoczarne – sto-
sownie do iloœci rozproszonego w warstwie py³u wêglistego.
Generalnie zmniejsza siê tak¿e, w stosunku do utworów
podœcielaj¹cych, iloœæ ³yszczyków, chocia¿ s¹ stale obecne
i w niektórych ³awicach odzyskuj¹ utracone znaczenie. Naj-
pospolitszymi typami litologicznymi s¹ br¹zowe i jasno-
br¹zowe piaski œrednio- i drobnoziarniste, a podrzêdnie
tak¿e piaski mu³kowate cienko poziomo warstwowane.

Wzrost udzia³u substancji organicznej w osadzie skutku-
je pojawieniem siê ³awic ciemnobr¹zowych i czarnobr¹zo-
wych mu³ków wêglistych o teksturze masywnej. Gdy zmia-
ny litologiczne s¹ czêste, dochodzi do powstawania ³awic
heterolitów piasków drobnoziarnistych i wêgli brunatnych.
Napotkano równie¿ pojedyncze warstwy be¿owych, pozio-
mo laminowanych mu³ków, heterolity ciemnobr¹zowych
mu³ków (0,5–1,0 cm) i be¿owych piasków kwarcowo-mus-
kowitowych oraz laminowanych wêgli brunatnych.

£¹czna mi¹¿szoœæ osadów formacji czempiñskiej wynosi
w profilu Kamienia – 37,4 m.

Chocia¿ nie ma wyników bezpoœrednich badañ biostraty-
graficznych formacji czempiñskiej, to wiek znacznej czêœci
tych osadów zosta³ bardzo dobrze okreœlony w profilu Kijo-
wo 2 (fig. 4, 6). W profilu tym zarówno utwory podœcie-
laj¹ce nale¿¹ce do formacji mosiñskiej dolnej, jak i osady
przykrywaj¹ce, nale¿¹ce do formacji rupelskiej, powsta³y
w czasie doby NP22 – Helicosphaera reticulata (GaŸdzicka,
1997). Wobec tego, rozdzielaj¹ce je utwory formacji czem-
piñskiej tworzy³y siê w œrodkowej czêœci tej doby. Datowa-
nia palinologiczne osadów formacji mosiñskiej dolnej, pod-
œcielaj¹cych utwory formacji czempiñskiej, w Kamieniu
i Skwierzynie, okreœlaj¹ ich wiek na pogranicze eocenu i oli-
gocenu (Wa¿yñska, 1994b; S³odkowska, 2000b). Sugeruje
to, ¿e na po³udniowych peryferiach badanego obszaru osady
formacji czempiñskiej powstawa³y nieco wczeœniej – ju¿ na
pocz¹tku wczesnego oligocenu. Tym samym okres tworze-
nia siê tych osadów obejmowa³by na badanym obszarze
wczesny oligocen.

I³y septariowe – formacja rupelska

Na pó³nocy i zachodzie badanego obszaru urozmaicone
litologicznie profile formacji czempiñskiej z po³udnia
i piaszczyste z centrum zast¹pione zosta³y sekwencjami ila-
sto-mu³kowymi (fig. 4). Sekwencje te wystêpuj¹ albo na
osadach formacji mosiñskiej dolnej o niedu¿ej mi¹¿szoœci
(Gorzów Wielkopolski 1, Drawno geo 1 – Gortyñska, 1962)
albo wprost na górnokredowym pod³o¿u (Choszczno – Gor-
tyñska, 1962, S³onice – Salwa, 1999a, b).

W profilach Gorzów Wielkopolski IG 1, Drawno geo 1,
Choszczno (Gortyñska, 1962) s¹ to i³y i mu³ki czarne lub
szare z licznymi szkieletami zwierz¹t morskich (Wolañska,
1962, 1978; WoŸny, 1962) i ich detrytusem, a tak¿e konkre-
cjami zawieraj¹cymi skamienia³oœci (Gortyñska, 1962; Wo-
lañska, 1962; WoŸny, 1962, 1965). Fragmenty dolnych czê-
œci profilu ilastego, rozpoznanego w otworze Gorzów Wiel-
kopolski IG 1, stwierdzono w profilach otworów Siedlice
(fig. 4, 7) i Dobrojewo – fig. 4 (Romanek, 2003a, b).

Opisywane utwory morskie ró¿ni¹ siê zdecydowanie od
ska³ formacji czempiñskiej, do której je w³¹czano (Ciuk,
1970, 1974). Ró¿nice litologiczne sprowadzaj¹ siê do drobno-
ziarnistego charakteru osadów w profilach zdominowanych
przez i³y oraz mu³ki, z podrzêdnymi wk³adkami i prze³awice-
niami piasków glaukonitowych (np. Drawno geo1 – Gortyñ-
ska, 1962). Wa¿n¹ cech¹ diagnostyczn¹ jest obecnoœæ w opi-
sywanych osadach szkieletów zwierz¹t morskich. Odrêbnoœci
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Fig. 5. Jednostki litostratygraficzne kenozoiku w profilach geologicznych usytuowanych wzd³u¿ linii Kamieñ–Drezdenko ZPOW
Lokalizacja fig. 2; Q – czwartorzêd nierozdzielony, pozosta³e objaœnienia symboli w tekœcie (rozdz. Plejstocen)

Correlation of Cenozoic deposits in selected boreholes along the Kamieñ–Drezdenko ZPOW line

For location see Fig. 2; Q – individed Quaternary; for symbols explanation see Summary
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Fig. 6. Jednostki litostratygraficzne kenozoiku w profilach geologicznych wzd³u¿ linii We³min–Ceglarnia
Lokalizacja – fig. 2; objaœnienia symboli w tekœcie (rozdz. Plejstocen)

Correlation of Cenozoic deposits in selected boreholes along the We³min–Ceglarnia line
For location see Fig. 2; for symbols explanation see Summary



te wywodz¹ siê z zasadniczo odmiennej genezy i œrodowiska
sedymentacji morskich osadów ilasto-mu³kowatych, w stosun-
ku do l¹dowych utworów formacji czempiñskiej. Uzasadnia to
utworzenie dla tych osadów osobnej jednostki litostratygra-
ficznej w randze formacji. Sugestiê tego rodzaju rozwi¹zania
zg³osili Piwocki, Olkowicz-Paprocka (1987), ujmuj¹c morskie
osady ilaste w jednostkê litostratygraficzn¹, okreœlon¹ trady-
cyjn¹ nazw¹ i³ów septariowych. Nastêpnie Ciuk i inni (1988),
Piwocki, Kasiñski (1995) oraz Piwocki (2001, 2004) nadali
i³om septariowym nazwê formacji rupelskiej. Nazwa ma
wprawdzie niezbêdny cz³on geograficzny (Rupel – rzeka
w Belgii), ale zarazem rupel jest dolnym piêtrem i wiekiem
oligocenu. Stanowi wiêc jednostkê chronostratygraficzn¹
i geochronologiczn¹. Mo¿na przewidywaæ, ¿e jednoczesne
stosowanie tej samej nazwy dla jednostki litostratygraficznej,
chronostratygraficznej i geochronologicznej mo¿e powodo-
waæ nieporozumienia i prowadziæ do pomy³ek.

Formacja mosiñska górna

Jasnobr¹zowoczarn¹ seriê formacji czempiñskiej pokry-
waj¹ w Kamieniu (Romanek, 2003e, f) drobnoklastyczne
utwory, o niemal jednolitej barwie zielonej i ciemnozielonej.
Jej Ÿród³em jest obfitoœæ glaukonitu, wystêpuj¹cego nie jak
zwykle w postaci ziarnistej, ale jako drobne makroskopowo
nierozró¿nialne skupienia, rozsiane w ska³ach i tworz¹ce
spoiwo ziarnistych sk³adników mineralnych. Wiêkszoœæ
profilu górnej formacji mosiñskiej z Kamienia (fig. 5) stano-
wi¹ piaski w przewadze drobnoziarniste, kwarcowo-³ysz-
czykowo-glaukonitowe. W pobli¿u sp¹gu pojawiaj¹ siê
³awice piasków œrednio- i gruboziarnistych, kwarcowo-
-glaukonitowych z nielicznymi ¿wirami kwarcowymi. Spo-
radycznie wystêpuj¹ ciemnozielone mu³ki i i³y masywne.
Wyj¹tkowo, w dolnej czêœci profilu obecne s¹, w postaci po-
jedynczych wk³adek, ³awice br¹zowych i³ów oraz jedna,
20-centymetrowa ³awica be¿owych piaskowców drobno-
ziarnistych, kwarcowych o spoiwie mulastym. Mi¹¿szoœæ
opisanych ska³ wynosi 9,4 m.

Najbardziej nietypowy charakter maj¹ profile Drawska
i Marianowa-Herburtowa (Szumilak, 1965). Zielonawe i zie-
lone glaukonitowe piaski mu³kowate, piaski drobno- i œred-
nioziarniste oraz mu³ki piaszczyste tworz¹ kilku-, kilkunasto-
metrowe zespo³y pojawiaj¹ce siê w profilach oligocenu kilka-
krotnie (fig. 4). Do formacji mosiñskiej górnej w³¹czono dwa
najm³odsze z nich. Tworz¹ je zielonoszare glaukonitowe pia-
ski drobnoziarniste, zwieñczone ³awic¹ (0,2 m) jasnobr¹zo-
wego syderytu, która koñczy sekwencjê zaliczon¹ do formacji
mosiñskiej górnej. Ponad ni¹ pojawiaj¹ siê drobnoziarniste
osady œrodowisk l¹dowych i przejœciowych, znane ze stropu
oligocenu obszaru nadnoteckiego z Przeborowa, Drezdenka,
Kawek i £ugów, Drawska i Marianowa-Herburtowa (fig. 4).
W pó³nocnej czêœci badanego obszaru (Przeborowo, Drez-
denko 52, Kawki, £ugi) brak utworów odpowiadaj¹cych defi-
nicji formacji mosiñskiej górnej. Rozwija siê ona na wscho-
dzie i po³udniu, cechuj¹c siê wyraŸnie dominuj¹cym piaszczys-
to-mu³kowym wykszta³ceniem, lokaln¹ wapnistoœci¹ oraz
obecnoœci¹ glaukonitu, a tym samym zielonymi barwami.

W ska³ach formacji mosiñskiej górnej skamienia³oœci
w postaci szcz¹tków roœlinnych pozyskano jedynie z profilu
Leszczyñca (Wa¿yñska, 1994a). W innych profilach straty-
grafia utworów tej formacji wynika z obserwowanego prze-
nikania siê tworz¹cych j¹ osadów (Drezdenko 55, Drawsko)
z i³ami i mu³kami rupelskimi oraz korelacji tych ostatnich
z ich odpowiednikami w profilu Kijowa 2, reprezentuj¹cymi
zonê NP22 (GaŸdzicka, 1997). Okazuje siê, ¿e osady forma-
cji mosiñskiej górnej ze wschodniej, nadnoteckiej czêœci ba-
danego obszaru s¹ tego samego wieku co górna czêœæ i³ów
i mu³ków formacji rupelskiej, odpowiadaj¹cych górnej czê-
œci poziomu Helicosphaera reticulata. Tworzenie siê osa-
dów formacji mosiñskiej górnej nale¿y wiêc wi¹zaæ ze
schy³kiem rupelu, jak sugerowali Piwocki, Olkowicz-Pa-
procka (1987), a nie z górnym oligocenem (szatem) jak pro-
ponowa³ Ciuk (1970, 1974).

Rupel/szat

Utwory stropowe paleogenu

Ponad utworami formacji mosiñskiej górnej wystêpuj¹,
obfituj¹ce w roztarty materia³ fitogeniczny, ciemnobr¹zowe
i ciemnoszare mu³ki oraz mu³ki ilaste z kwarcowo-³yszczy-
kowymi laminami, a tak¿e warstwy piasków drobnoziarni-
stych szarych i jasnoszarych. Wieñcz¹ one profile oligocenu
po³o¿one na pó³noc od Noteci (Przeborowo, Drezdenko,
Kawki, Drawsko, £ugi, Marianowo-Herburtowo – fig. 4).
Reprezentuj¹ œrodowiska l¹dowe. Osady te nie maj¹ bezpo-
œrednich datowañ biostratygraficznych. Jednak analiza pro-
filu £ugi, w którym w obrêbie utworów stropowych trafiaj¹
siê wk³adki mu³ków z faun¹ morsk¹, przekonuje o ci¹g³oœci
sedymentacji miêdzy formacj¹ mosiñsk¹ górn¹ i utworami
stropowymi. Dlatego utwory stropowe, a przynajmniej
pocz¹tkowy etap ich sedymentacji, mo¿na odnieœæ do schy³ku
doby NP22 lub okresu bezpoœrednio po niej nastêpuj¹cym.

Profile utworów stropowych nie nawi¹zuj¹ do ¿adnej ze
znanych jednostek litostratygraficznych najwy¿szego oligo-
cenu. Nie reprezentuj¹ ani formacji leszczyñskiej w typo-
wym piaszczystym wykszta³ceniu, ani jej ogniwa d¹brow-
skiego wyraŸnie wzbogaconego w materia³ fitogeniczny.
Z tego powodu, a tak¿e z braku dobrego profilu stratotypo-
wego tych osadów, autor postanowi³ utworzyæ tymczasowy
termin „utwory stropowe paleogenu” dla zespo³u zró¿nico-
wanych wewnêtrznie, ale generalnie drobnoziarnistych ska³
klastycznych znad piasków glaukonitowych formacji mosiñ-
skiej górnej lub i³ów formacji rupelskiej i spod (ni¿ej opisa-
nych) wyraŸnie grubiej ziarnistych, mi¹¿szych utworów
piaszczystych mioceñskiej formacji gorzowskiej.

NEOGEN

Miocen

Na s³abo zdenudowanych ska³ach oligocenu le¿¹ osady
mioceñskie, w³¹czone do formacji gorzowskiej, krajeñskiej,
adamowskiej i poznañskiej (fig. 4).
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Formacja gorzowska

Formacja gorzowska jest szczególnie dobrze rozwiniêta
na obszarze nadnoteckim, gdzie uzyskuje najwiêksze mi¹¿-
szoœci (fig. 4) siêgaj¹ce 48,0 m w profilu Kawki. Zbudowana
jest generalnie z dwu typów litologicznych osadów – pia-
sków drobnoziarnistych i piasków pylastych szarych (£ugi,
Kawki, Przeborowo, Marianowo-Herburtowo; Szumilak,
1965) oraz szarych i ciemnoszarych piasków ró¿noziarni-
stych (Drezdenko 55, Drawsko; Szumilak, 1965). Zupe³nie
wyj¹tkowo trafiaj¹ siê w obrêbie monotonnych sekwencji
piaszczystych cienkie wk³adki mu³ków ilastych muskowito-
wych (Marianowo-Herburtowo).

Gruboziarnisty profil formacji gorzowskiej przewierco-
no w Marzeninie (Romanek, 2003e, f). Tworzy go 38-metro-
wej mi¹¿szoœci zespó³ s³abo wysortowanych i obtoczonych
piasków ró¿no- i gruboziarnistych (fig. 5). Frakcja ciê¿-
ka odznacza siê obfitoœci¹ minera³ów nieprzezroczystych
(70%), a wœród pozosta³ych dominacj¹ epidotów (32%) nad
dystenami (18%), amfibolami (14%), staurolitami (10%),
turmalinami (9%) i granatami (8%) (Fert i in., 2000b).

Piaski gorzowskie z badanego obszaru nie maj¹ datowañ
wiekowych. Ich pozycja stratygraficzna wynika z po³o¿enia
ponad paleontologicznie udokumentowanymi osadami oli-
gocenu i pod osadami fitogenicznymi buduj¹cymi formacjê
krajeñsk¹.

Formacja krajeñska

Formacja krajeñska obejmuje na ogó³ drobnoziarniste se-
kwencje klastyczne, ograniczone w stropie i sp¹gu utworami
o wyraŸnie podwy¿szonej zawartoœci uwêglonych substancji
pochodzenia roœlinnego. Wêglista czêœæ sp¹gowa odpowia-
da œcinawskiej grupie pok³adów wêglowych, a stropowa –
³u¿yckiej (Piwocki, Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997; Piwocki
i in., 2004). Na po³udniu fragmenty profili formacji krajeñ-
skiej przewiercono w Sto³uniu i prawdopodobnie w Che³msku
(fig. 8). Reprezentuj¹ je szare piaski drobnoziarniste, musko-
witowe z prze³awiceniami wêgla brunatnego, mu³ków i i³ów
wêglistych (Z³onkiewicz, 2000a, b).

Nad Noteci¹ ponad szarymi piaskami formacji gorzow-
skiej pospolicie wystêpuj¹ ska³y bogate w uwêglon¹ sub-
stancjê pochodzenia roœlinnego (fig. 4). Tworz¹ one zespó³
wyraŸnie ciemniejszych, br¹zowobrunatnych, brunatnosza-
rych i brunatnoczarnych osadów, dobrze koreluj¹cych siê na
du¿ym obszarze.

Lokalnie utwory formacji krajeñskiej uleg³y erozyjnemu
lub czêœciej glacitektonicznemu usuniêciu. Dokumentuj¹ to
profile Przeborowa (fig. 4) i Kamienia (fig. 5).

Utwory formacji krajeñskiej przykryte s¹ przez zaburzo-
ne ska³y drobnoklastyczne, widoczne w profilach otworów
wiertniczych £ugi, Kawki, Drezdenko 55 (fig. 4). Wydaje siê,
¿e tylko w najbardziej wschodnich profilach Drawska i Ma-
rianowa-Herburtowa ska³y m³odsze od formacji krajeñskiej s¹
niezaburzone.

Dolnomioceñski wiek, przewierconego w Sto³uniu, frag-
mentu profilu formacji krajeñskiej ustali³a Wa¿yñska (1994c)
i jest to jedyna udokumentowana opinia biostratygraficzna na
temat osadów tej formacji z analizowanego obszaru.

Formacja adamowska

Niezaburzony profil utworów le¿¹cych nad osadami for-
macji krajeñskiej przewiercono w Marianowie-Herburtowie
(fig. 4). Wêgliste osady formacji krajeñskiej oddziela tu od
sp¹gu formacji poznañskiej mi¹¿szy (19,6 m) kompleks jas-
noszarych pylasto-piaszczystych mu³ków gêsto poziomo war-
stwowanych, podœcielony mu³kami brunatnymi (4,4 m) i jas-
noszarymi piaskami kwarcowo-³yszczykowymi (15,0 m). Na
zachód od Marianowa-Herburtowa analogiczne, sp¹gowe
utwory piaszczyste nawiercono w Drawsku.

Dalej ku zachodowi, w stropie utworów neogeñskich,
ponad formacj¹ krajeñsk¹ wystêpuj¹ zespo³y litologiczne
trudne do litostratygraficznego przyporz¹dkowania, nosz¹ce
œlady licznych i powa¿nych zaburzeñ, dlatego te¿ nie objête
niniejszym konsekwentnym, stratygraficznym opisem. Wie-
le wskazuje na to, ¿e s¹ to utwory buduj¹ce jednostkê glaci-
tektoniczn¹ powszechn¹ w strefie kontaktu neogenu z plej-
stocenem, z³o¿one z ponasuwanych na siebie partii neogeñ-
skiego profilu, w kolejnoœci i o strukturze zale¿nej od proce-
sów glacitektonicznch, a nie sedymentacyjnych.

Formacja poznañska

Szare, niebieskie, pstre i³y i prze³awicaj¹ce je mu³ki,
a rzadziej piaski oraz wêgle brunatne w sp¹gu, tworz¹ po-
wszechnie obecn¹ w Wielkopolsce formacjê poznañsk¹ (Pi-
wocki, Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997; Piwocki i in., 2004),
zwan¹ wczeœniej seri¹ poznañsk¹ (Dyjor, 1970; Wichrow-
ski, 1981), warstwami poznañskimi i œrodkowopolskimi (np.
Ciuk, 1970; Stankowski, 2000). Wed³ug dotychczasowego
stanu wiedzy, formacja poznañska siêga ku pó³nocnemu
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Fig. 8. Jednostki litostratygraficzne kenozoiku w profilach geologicznych usytuowanych wzd³u¿ linii Sto³uñ–Jezierce
Lokalizacja – fig. 2; objaœnienia symboli w tekœcie (rozdz. Plejstocen)

Correlation of Cenozoic deposits in selected boreholes along the Sto³uñ–Jezierce line

For location see Fig. 2; for symbols explanation see Summary
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zachodowi po liniê wyznaczon¹ przez miejscowoœci Miê-
dzychód–Krzy¿–Trzcianka (Dyjor, 1970; Walkiewicz,
1984). Zgodnie z t¹ opini¹ osady tej formacji jedynie „doty-
ka³yby” na wschodzie i po³udniowym wschodzie badanego
obszaru, a ich znajomoœæ ogranicza³aby siê do wiedzy
p³yn¹cej z opisów profili ods³oniêæ i wierceñ z okolic Siera-
kowa (Liszkowski, 1999a, b, 2000a, b) i krótkiego profilu
Marianowa-Herburtowa (Szumilak, 1965) spod Wielenia.
Wykonane dalej ku zachodowi otwory kartograficzne przy-
nios³y nowe dane o wystêpowaniu utworów nale¿¹cych do
formacji poznañskiej. Najd³u¿szy, 12-metrowej mi¹¿szoœci
profil takich osadów napotkano w centrum pradoliny Note-
ci–Warty, na wschód od Lipek Wielkich (Romanek, 2003c,
d). W otworze Kijowo 1 (fig. 6), pod osadami plejstoceñski-
mi nawiercono niewarstwowane seledynowoniebieskie i³y
t³uste z cienkimi, kilkucentymetrowymi laminami wêglisty-
mi. Podobne ska³y znane by³y dot¹d ze stropu neogenu w
otworze Marianowo-Herburtowo (Szumilak, 1965), jakkol-
wiek profil ten ma bardziej wêglisty charakter.

Obydwa przytoczone profile, z uwagi na znaczne zawê-
glenie, obecnoœæ i³ów szarych i po³o¿enie w stropie utworów
œrodkowomioceñskich, nale¿¹ do sp¹gowych partii formacji
poznañskiej reprezentuj¹cych wêgle œrodkowopolskie i ogni-
wo i³ów szarych (Ciuk, 1970; Piwocki, Ziembiñska-Tworzyd-
³o, 1997; Piwocki i in., 2004).

Oprócz wspomnianych profili, utwory formacji poznañ-
skiej nawiercono w Marzeninie (fig. 5), Ceglarni (fig. 6),
Kamieniu (fig. 5) i £ugach (fig. 4).

Wszystkie opisane wy¿ej osady ilaste wykaza³y wiêkszy
lub mniejszy stopieñ zaburzeñ, dlatego nie nadaj¹ siê do lito-
stratygraficznych analiz. Ich obecnoœæ œwiadczy, ¿e basen
formacji poznañskiej by³ na Pomorzu niew¹tpliwie szerszy
ni¿ to ujêli Dyjor (1970) i Walkiewicz (1984). Siêga³ ku za-
chodowi przynajmniej po liniê wyznaczon¹ miejscowoœcia-
mi Miêdzychód–Skwierzyna–Santok–Dobiegniew.

CZWARTORZÊD

Plejstocen

Utwory plejstoceñskie pokrywaj¹ silnie zundulowan¹,
rozcz³onkowan¹, rozciêt¹ sieci¹ g³êbokich depresji i rynien po-
wierzchniê ska³ starszych, zazwyczaj neogeñskich – mio-
ceñskich, rzadziej oligoceñskich (g³ównie w depresjach),
a zupe³nie wyj¹tkowo kredowych (np. Deszczno). Wype³niaj¹
depresje i obni¿enia miêdzy elewacjami, maskuj¹c silne zró¿-
nicowanie morfologiczne powierzchni podplejstoceñskiej;
wreszcie niemal powszechnie j¹ nadbudowuj¹ (przeciêtnie
kilkudziesiêciometrowym p³aszczem osadów wystêpuj¹cych
nad elewacjami pod³o¿a). Pod³o¿e wystêpuje p³ytko lub
wrêcz na powierzchni tylko w miejscach, gdzie m³ode g³êbo-
kie rozciêcia rozwinê³y siê nad jego elewacjami (okolice No-
wego Zatomia–Sierakowa w dolinie Warty – Liszkowski,
1999a, b, 2000a, b). Najbardziej mi¹¿sze s¹ utwory plejstoce-
nu w rejonach, gdzie obecne wysoczyzny maskuj¹ g³êbokie
depresje w pod³o¿u czwartorzêdu (Sarbiewo – 218,5 m; fig. 6,

7). W obrêbie doliny Warty ca³kowita mi¹¿szoœæ utworów
czwartorzêdowych osi¹ga prawie 200 m (Skwierzyna –
194,5 m; fig. 8, Dobrojewo – 177,4 m, Siedlice – 161,0 m;
fig. 7, Deszczno – 197,5 m; fig. 7).

Profile plejstocenu analizowanego obszaru s¹ litologicz-
nie urozmaicone. Wœród nich wyraŸnie zauwa¿alne s¹ dwa
zbiory charakteryzuj¹ce siê czêstszym wystêpowaniem
albo glin lodowcowych, albo osadów wodnolodowcowych.
W profilach o przewadze glin lodowcowych stanowi¹ one
ponad 50% d³ugoœci rdzenia (np. Orzelec, Siedlice, Sarbie-
wo, Krzêcin 3 – fig. 7, Jezierce – fig. 8, Kijowo 2 – fig. 6,
Dobrojewo), a iloœæ pok³adów glin lodowcowych siêga kil-
kunastu (13 – Sarbiewo, 14 – Kijowo 2) lub nawet wiêcej
(jeœli odpowiednio z³agodziæ kryteria litologiczne i mi¹¿szo-
œciowe dla pakietów rozdzielaj¹cych). Z drugiej strony ob-
serwowano profile, zazwyczaj s³abiej mi¹¿szoœciowo rozbu-
dowane i po³o¿one na elewacjach pod³o¿a, w których wystê-
puje jedynie kilka warstw glin lodowcowych (D³ugie; Ble-
dzew, S³onice – fig. 7, We³min – fig. 6, Przeczno). Do rzad-
koœci nale¿¹ profile, w których brak jest glin lodowcowych
(np. Deszczno – fig. 7, Kamieñ – fig. 5).

W profilach piaszczystych dominuj¹ piaski, piaski ze
¿wirami i ¿wiry (np. Che³msko – fig. 8, Deszczno, Zwie-
rzyn 2 – fig. 7, Lubiewo, Mierzêcin).

Poza wspomnianymi dwoma kategoriami profili „glinia-
stych” i „wodnolodowcowych” napotyka siê sekwencje plej-
stoceñskie odmienne od innych, obrazuj¹ce specyfikê lo-
kaln¹. Nale¿¹ do nich profile z utworami organicznymi (Ro-
lewice, Mierzêcin – Studencki, 2002a, b), obfituj¹ce w kry
ska³ pod³o¿a (np. P³otno – Trela, 1997a, b; Drezdenko 52),
zdominowane przez mu³ki.

Osady plejstoceñskie odznaczaj¹ siê bardzo zró¿nicowan¹
mi¹¿szoœci¹ (0,0–218,5 m), urozmaicon¹ litologi¹ (w tym
zmienn¹, niekiedy z profilu na profil, liczb¹ pakietów glin lo-
dowcowych, od 0 do kilkanastu), ubóstwem profili z mate-
ria³em organicznym, obecnoœci¹ miejsc i stref z mi¹¿szymi
przek³adañcami utworów paleogenu, neogenu i plejstocenu.

Kryteria korelacji litostratygraficznej

Na badanym obszarze wydzielono 6 poziomów glin lo-
dowcowych oznaczonych symbolami od G I do GVI (tab. 1)

Przeprowadzone analizy litopetrograficzne glin lodow-
cowych ujawni³y ró¿n¹ wartoœæ korelacyjn¹ badanych cech.
Znaczenie zasadnicze mo¿na przypisaæ wynikom badañ pe-
trograficznych frakcji ¿wirowej glin, w tym zw³aszcza ¿wi-
rów pochodz¹cych z dezintegracji ska³ skandynawskich. Ich
analiza i jej podsumowanie w postaci wspó³czynników pe-
trograficznych okreœla udzia³ tych ¿wirów w glinach po-
szczególnych typów. Zawartoœci te s¹ zazwyczaj zbli¿one dla
danego poziomu glin lodowcowych w regionie, a odstêpstwa
od tej regu³y s¹ wyj¹tkowe. Szczególnie dobrze jest to wi-
doczne w mi¹¿szych zespo³ach glin, w tym zw³aszcza glinach
GI. Obserwacje uzasadniaj¹ zastosowanie wspó³czynników
petrograficznych glin lodowcowych, jako g³ównego kryte-
rium ich korelacji. Stanowisko takie wspó³brzmi z pogl¹dem
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Kenig (1998), popartym badaniami analitycznymi i staty-
stycznymi przeprowadzonymi w licznych profilach oraz roz-
leg³ych obszarach pó³nocno-wschodniej Polski, a tak¿e
z pogl¹dem Lisickiego (2000, 2004) wypracowanym na pod-
stawie badañ z dorzecza Wis³y.

Rezultaty pozosta³ych badañ maj¹ znaczenie uzupe³niaj¹ce.
Dotyczy to analiz zespo³ów ¿wirów pochodz¹cych ze ska³ lo-
kalnych. Ich sk³ad, jakkolwiek ogólnie jakoœciowo podobny,
odznacza siê jednak ró¿nicami iloœciowymi, sugeruj¹cymi
przynale¿noœæ badanej próbki do jednego z szeœciu wyró¿nio-
nych poziomów litostratygraficznych glin lodowcowych.

W porównaniu z obszarami s¹siednimi (Czerwonka,
Krzyszkowski, 1994) gliny z okolic Drezdenka i Gorzowa
Wielkopolskiego odznaczaj¹ siê ubóstwem ¿wirów dolomito-
wych. Na badanym obszarze dolomity nie stanowi¹ wiêc do-
brego kryterium kwalifikacji litostratygraficznej. Ich miejsce
zajê³y ¿wiry krzemieni lokalnych, których powszechna obec-
noœæ w iloœci od kilku do kilkunastu procent wyró¿nia gliny
GIV. Powszechna, kilkuprocentowa zawartoœæ s³abo uwê-
glonego drewna sugeruje przynale¿noœæ analizowanej gliny
do jednego z trzech poziomów litostratygraficznych glin naj-
starszych – GI–G III.

Relatywnie mniejsze znaczenie litostratygraficzne ma
analiza minera³ów ciê¿kich (Racinowski, 1995; Kenig,
1999). Mo¿na powiedzieæ, ¿e starsze gliny maj¹ bogatsze ja-
koœciowo zespo³y minera³ów ciê¿kich, wystêpuj¹cych regu-
larnie i licznie (>10%) w ponad 90% próbek; w m³odszych
natomiast wiêksza jest iloœæ minera³ów wystêpuj¹cych mniej
obficie (1–5%). Rozk³ad udzia³u tych minera³ów stwierdzo-
nych w glinie, zbli¿ony do zawartoœci podanych w tabeli 1,
mo¿e byæ jedynie sugesti¹ zwi¹zku z jednym z poziomów
litostratygraficznych. Ostateczna kwalifikacja litostratygra-
ficzna wymaga jednak wykorzystania tak¿e innych kryte-
riów litopetrograficznych, w tym przede wszystkim analizy
frakcji ¿wirowej.

Porównanie ca³kowitej iloœci ¿wirów ska³ lokalnych
w materiale ¿wirowym ró¿nych poziomów litostratygraficz-
nych glin lodowcowych uzasadni³o brak znaczenia tej cechy
dla charakterystyki litostratygraficznej glin badanego obsza-
ru. Jedynie gliny GIV wykazuj¹ wyraŸnie skromniejsz¹ za-
wartoœæ ¿wirów ska³ lokalnych. W pozosta³ych poziomach
iloœæ ¿wirów ska³ lokalnych zmienia siê w szerokich grani-
cach i dlatego nie stanowi dobrej cechy diagnozuj¹cej. Podob-
na sytuacja ma miejsce w odniesieniu do stopnia wêglanowo-
œci glin. Wiêkszoœæ z nich nale¿y do normalnie i wysokowê-
glanowych. Tylko najstarsza glina lodowcowa, i to w niektó-
rych profilach o szczególnej sytuacji geologicznej, wykazuje
znaczny spadek obecnoœci wêglanów. Zawartoœci wêglanów
s¹ jednak wa¿ne, bo informuj¹ o ogólnym stopniu zwietrzenia
glin i pozwalaj¹ wyró¿niæ poziomy wietrzeniowe (Kenig,
Marks, 2001).

Gliny lodowcowe

Gliny lodowcowe G I

W sp¹gu plejstocenu wystêpuj¹ mi¹¿sze, niejednorodne
zespo³y glin rozdzielone wieloma cienkimi, kilkudziesiêcio-

centymetrowej mi¹¿szoœci wk³adkami piasków gliniastych
ze ¿wirami i g³azikami, br¹zowych ¿wirów piaszczystych,
szarych smugowanych mu³ków ilastych, szarych laminowa-
nych smu¿yœcie i soczewkowo piasków drobnoziarnistych,
piasków œrednioziarnistych, szarych mu³ków piaszczystych,
czekoladowych mu³ków, porwaków i kier utworów mioceñ-
skich i oligoceñskich (fig. 5–7). Apogeum niejednorodnoœci
osi¹gaj¹ gliny G I w profilu Kijowa 2 (fig. 6), Skwierzyny
(fig. 8), Sarbiewa (fig. 6, 7), a wiêc w profilach usytuowa-
nych w centralnych partiach najg³êbszych depresji, gdzie
opisywane gliny uzyskuj¹ najwiêksze mi¹¿szoœci. W profi-
lach pochodz¹cych ze stref s³abiej depresjonowanych, gliny
G I tworz¹ trzy (S³onice – fig. 7, P³otno) lub jeden poziom
(Krzêcin 3 – fig. 7). Utworami rozdzielaj¹cymi s¹ cienkie
(1,2–2,0 m) przewarstwienia piasków gliniastych oraz pia-
sków œrednio- i drobnoziarnistych.

Gliny GI na obszarach elewacji pod³o¿a buduj¹ z regu³y
jeden mi¹¿szy poziom (Grotów, Marzenin – fig. 5, Bledzew
– fig. 7), chocia¿ miejscami i w takich sytuacjach (Gorzyñ)
profil gliny GI jest trójdzielny, a utworami rozdzielaj¹cymi
s¹ mu³ki piaszczyste i piaski (Czerwonka, Witek, 1977).

Gliny G I w partiach niezwietrza³ych i oddalonych od
pod³o¿a s¹ szare i szarozielonawe. W sp¹gu, z powodu nasy-
cenia materia³em pod³o¿a zmieniaj¹ barwê w zale¿noœci od
jego sk³adu. Gliny G I zawieraj¹ce du¿o materia³u oligoceñ-
skiego przybieraj¹ barwy zielonawoszare (Skwierzyna, Ki-
jowo 2, Krzêcin 3), mioceñskiego – ciemnoszare i czarno-
szare (Sarbiewo). Na obszarach elewacji ska³ preplejstoceñ-
skich gliny G I s¹ szarobr¹zowe i br¹zowe (Grotów, Marze-
nin, Bledzew).

Gliny G I wystêpuj¹ na ogó³ g³êboko. Tylko we wschod-
niej czêœci badanego obszaru nawierca siê je (Studencki,
2002a, b; Romanek 2003e, f) stosunkowo p³ytko (Marzenin
– 16 m; Grotów – 21 m, fig. 5; Kijowo 2 – 31 m, fig. 6; Go-
rzyñ – 31 m – Czerwonka, Witek, 1977; Moczyd³a – 36 m –
Studencki, 2002a, b), na pozosta³ym obszarze napotyka siê
je na g³êbokoœci 80–90 m (P³otno – Trela, 1997a, b; Bledzew
– Trela, 2000a, b; Sarbiewo – Romanek, 2003c, d – fig. 7)
i g³êbiej (Skwierzyna –106m – Z³onkiewicz, 2000a, b, fig. 8;
Krzêcin 136 m – Trela, 1997a, b; S³onice – 158 m – Salwa,
1999a, b, fig. 7).

Hipsometryczna powierzchnia glin GI jest nachylona.
Na wschodzie ich powierzchnia stropowa le¿y powy¿ej po-
ziomu morza – 16 m n.p.m. w Marzeninie; 21 m n.p.m.
w Grotowie i ekstremalnie 28 m n.p.m. w Gorzyniu. Dalej
ku zachodowi gliny GI szybko siê pogr¹¿aj¹. Ich stropow¹
powierzchniê napotkano na rzêdnych: 5–7 m p.p.m. w Kijo-
wie 2 i Moczyd³ach, oko³o 30 m p.p.m. w P³otnie i Bledze-
wie, 50 m p.p.m. w Krzêcinie 3 oraz oko³o 80 m p.p.m.
w Skwierzynie i S³onicach.

Gliny G I odznaczaj¹ siê ogromnym zró¿nicowaniem
mi¹¿szoœci. Podczas gdy w P³otnie licz¹ 0,9 m, w Kijowie 2
i Sarbiewie ich mi¹¿szoœci przekraczaj¹ 120 m. Œrednio gli-
ny G I osi¹gaj¹ kilkanaœcie (Bledzew, S³onice, Moczyd³a)
do 20 (Krzêcin), 30 (Marzenin, Grotów) i 40 m mi¹¿szoœci
(Gorzyñ, Skwierzyna), tworz¹c najbardziej mi¹¿szy poziom
glin lodowcowych na badanym obszarze.
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Cechuje je znaczna zmiennoœæ litologiczna i petrogra-
ficzna (M. Romanek, 1994a, 1995, 1997a, b, 1999; Fert i in.
2000a, b). Poza zniszczon¹, rezydualn¹ warstw¹ tych glin
przewiercon¹ w P³otnie, zbudowan¹ z glin ¿wirowatych,
wiêkszoœæ próbek z pozosta³ych otworów reprezentuje pod
wzglêdem granulometrycznym gliny piaszczyste i piaszczy-
sto-mu³kowe oraz piaski py³owate. W Kijowie 2 i Sarbiewie
dominowa³y gliny o uziarnieniu mu³ków piaszczystych
i mu³ków grubych (stosownie do klasyfikacji ska³ okrucho-
wych zawartej w Instrukcji..., 1996, 2004).

Wœród rozpoznanych w glinach G I minera³ów ciê¿-
kich powszechnie wystêpowa³y i dominowa³y amfibole
(7–49%), granaty (4–40%), staurolity (2–14%), dysteny
(1–14%), turmaliny (1–9%). W ponad po³owie próbek spo-
tykano pirokseny (1–55%), biotyty (1–5%), cyrkony (1–4%)
i epidoty (1–27%). Inne minera³y ciê¿kie pojawia³y siê ak-
cesorycznie, w iloœciach nie przekraczaj¹cych kilku pro-
cent (tab. 1).

Gliny G I zawieraj¹ stosunkowo obfity materia³ ¿wiro-
wy. ¯wiry pochodz¹ce z dezintegracji ska³ lokalnych stano-
wi¹ przeciêtnie kilkanaœcie procent ca³oœci zbioru frakcji
¿wirowej (4–28%). Wœród nich powszechnie obecne s¹ wa-
pienie (1–22%), piaskowce (2–11%) i mu³owce (1–5%) oraz
charakterystyczne dla tych glin fragmenty s³abo uwêglonego
drewna (1–7%). Pospolite s¹ ¿wiry krzemieni (0–6%). Akce-
sorycznie wystêpuj¹ ziarna kwarcu, rogowców, fosforytów
i pirytów (tab. 1).

¯wiry ska³ pó³nocnych wykazuj¹ konsekwentn¹ przewa-
gê iloœciow¹ ska³ krystalicznych (31–52%) nad wapieniami
(19–41%). Przewaga ta jest w poszczególnych próbkach bar-
dzo zró¿nicowana, od niewielkiej, gdy wspó³czynnik K/W
osi¹ga zaledwie wartoœæ 1,1 do bardzo znacznej (tab. 1, fig.
9), gdy wyj¹tkowo przekracza wartoœæ 3 (3,2). Mo¿liwe, ¿e
to zró¿nicowanie, przy nap³ywie nowych materia³ów ba-
dawczych, uzasadni dalszy bardziej szczegó³owy podzia³
glin G I na mniejsze jednostki litostratygraficzne, odpowia-
daj¹ce ostrzejszym kryteriom kwalifikacyjnym. Obecny ma-
teria³ analityczny odznaczaj¹cy siê mozaikow¹ zmiennoœci¹
udzia³u ró¿nych kategorii materia³u ¿wirowego, zarówno
w pojedynczym profilu, jak i w ich zespo³ach (przy sta³ej ge-
neralnej przewadze ¿wirów ska³ krystalicznych nad wapie-
niami), nie umo¿liwia takiego podzia³u. Oprócz ska³ krysta-
licznych i wapieni, powszechnym sk³adnikiem ¿wirów s¹
skandynawskie piaskowce (2–16%). W niektórych próbkach
pojawiaj¹ siê nieliczne dolomity (0–3%). Wspó³czynniki
O/K i A/B przyjmuj¹ niskie wartoœci. Wspó³czynnik O/K
wskazuje na równowagê lub prawie równowagê ¿wirów ska³
osadowych i krystalicznych, osi¹gaj¹c wartoœci 0,9–1,0, nie-
kiedy spada jednak do 0,5. Wspólczynnik A/B tylko wyj¹tko-
wo osi¹ga 0,9, zwykle lokuj¹c siê w przedziale 0,6–0,7 i tylko
wyj¹tkowo zmniejsza siê do 0,3 (tab. 1, fig. 9).

Wêglanowoœæ glin G I jest zró¿nicowana. Wysoko po-
³o¿one gliny Moczyde³, Marzenina, Grotowa i Bledzewa s¹
odwapnione (4–9%). Podobny charakter maj¹ zwietrza³e
gliny z Krzêcina. Natomiast grube kompleksy glin G I
wype³niaj¹ce g³êbokie depresje odznaczaj¹ siê normaln¹
wêglanowoœci¹ (10–16%).

Gliny lodowcowe GII

Stwierdzone w profilach szeœciu otworów wiertniczych:
Che³mska, Skwierzyny (fig. 8), Krzêcina 3 (fig. 7), Ceglarni,
Kijowa 2 (fig. 6), Przeczna (Salwa, 1999a, b) gliny lodowco-
we zaliczono do typu GII, na podstawie wyników badañ lito-
petrograficznych (M. Romanek, 1995, 1997a, b, 1999).

Gliny GII poza obszarami zglacitektonizowanymi le¿¹
poni¿ej glin GIII (Ceglarnia, Kijowo2), glin GVI (Przeczno,
i prawdopodobnie Che³msko). Niekiedy stanowi¹ pierwszy
od powierzchni terenu poziom glin lodowcowych (Skwie-
rzyna). Na obszarach depresji pod³o¿a plejstocenu utwory
lodowcowe z glinami GII s¹ podœcielone osadami glacjalny-
mi z glinami G I (Skwierzyna, Kijowo 2). W Przecznie,
Che³msku i Ceglarni – w profilach reprezentuj¹cych tereny
elewacji pod³o¿a, gliny GII i towarzysz¹ce im osady lodow-
cowe rozpoczynaj¹ sekwencje utworów czwartorzêdowych.

Gliny GII wystêpuj¹ stosunkowo g³êboko, tylko w Kijo-
wie 2 nawiercono je na g³ebokoœci 20 m. W pozosta³ych
otworach napotkano je g³êbiej – od 46 m w Skwierzynie
przez 54–80 m w Ceglarni i Przecznie do ponad 120 m
w Che³msku. W relacji do poziomu morza zaleganie glin jest
bardziej wyrównane. Wszêdzie poza Kijowem 2 (5 m n.p.m.)
gliny GII le¿¹ poni¿ej poziomu morza od 7 m p.p.m. w Prze-
cznie, 15–20 m p.p.m. w Ceglarni i Skwierzynie do 60 m
p.p.m. w Che³msku.

Gliny te wystêpuj¹ zazwyczaj w formie dwu warstw –
mi¹¿szej, dolnej (2–11 m – Skwierzyna, Che³msko, Przeczno)
i cieñszej, górnej (1–6 m – Che³msko, Skwierzyna, Przeczno).
W Kijowie 2 i Ceglarni gliny te osi¹gaj¹ 10–16 m mi¹¿szoœci.

Przybieraj¹ one zwykle barwy szare i ciemnoszare, a na-
wet, jak w Che³msku, czarnoszare. W Ceglarni i Przecznie
stropowe partie s¹ br¹zowoszare i br¹zowe. Najczêœciej gli-
ny GII s¹ mu³kowate, mu³kowato-piaszczyste lub piaszczy-
sto-mu³kowe.

Sk³ad wystêpuj¹cych w glinach GII minera³ów ciê¿kich
jest urozmaicony (tab. 1). Dominuj¹ amfibole (17–46%) wy-
przedzaj¹c granaty (15–43%), staurolity (3–12%), dysteny
(2–12%), epidoty (1–11%), turmaliny (1–8%), chloryty
(1–6%), pirokseny (1–5%), sylimanity (1–4%) i andaluzyty
(1–3%). Pospolicie wystêpuj¹ topazy (0–30%), cyrkony
(0–3%) i biotyty (0–8%).

Udzia³ ¿wirów w glinach GII jest zmienny, od kilkudzie-
siêciu do ponad 400 klastów w próbce. Zwraca uwagê wysoki
przeciêtny udzia³ ¿wirów ska³ lokalnych (11–24%), œrednio
16%. Wœród nich zawsze obecne s¹ wapienie i wapienie mar-
gliste kredy (2–10%), piaskowce (2–7%), mu³owce (1–5%)
oraz drewno (1–8%). Pospolicie, choæ w niedu¿ych iloœciach
wystêpuj¹ krzemienie (0–3%) oraz kwarce i rogowce (0–3%).
W zbiorze ¿wirów ska³ pó³nocnych udzia³ wapieni (31–41%)
jest nieco wiêkszy ni¿ ska³ krystalicznych (29–40%). Zawsze
obecne s¹ piaskowce (5–13%), a sporadycznie dolomity (do
2,75%). Wartoœci wspó³czynników petrograficznych stopnio-
wo obni¿aj¹ siê – O/K wynosi 1,0–1,4, K/W 0,9–1,1 i A/B
0,7–0,9 (tab. 1, fig. 9).

Gliny GII odznaczaj¹ siê normaln¹ lub wysok¹ wêglano-
woœci¹ (10–19%).
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Fig. 9. Zale¿noœci wspó³czynników O/K i K/W w glinach lodowcowych
zlodowaceñ po³udniowopolskich (A) oraz œrodkowo- i pó³nocnopolskich (B)

O/K and K/W coefficients in South Polish (A) and Middle and North Polish (B) tills



Gliny lodowcowe GIII

Gliny GIII zbadano w profilach piêciu otworów wiertni-
czych (M. Romanek, 1995, 1997a, b): w Leszczyñcu (fig. 8),
Krzêcinie 3 (fig. 7), Ceglarni, Kijowie 1 i 2 (fig. 6). Nie
ods³aniaj¹ siê one na powierzchni terenu. Najg³êbiej le¿¹
w Krzêcinie 3 (83 m) i Ceglarni (48 m), stosunkowo p³ytko
w Leszczyñcu (32 m), Kijowie 1 (18 m) i Kijowie 2 (14 m).
Strop gliny w Leszczyñcu i Kijowie 2 znajduje siê na wy-
sokoœci 11–12 m n.p.m. Ku pó³nocy obni¿a siê nieco do
0–3 m p.p.m. Opisywane gliny tworz¹ zwarty i najgrubszy
poziom w Krzêcinie 3 (20 m). Ku po³udniowi cieniej¹ do
8–9 m w Ceglarni oraz Leszczyñcu i do 3 m w Kijowie 2.
W Ceglarni gliny GIII s¹ dwudzielne, a poziom rozdzie-
laj¹cy stanowi pó³metrowej mi¹¿szoœci warstwa wysokowê-
glanowych lodowcowych piasków ró¿noziarnistych (z po-
wodu niewielkiej mi¹¿szoœci nie pokazano na fig. 6).

Stropowe, zwietrza³e partie glin GIII przybieraj¹ barwy
br¹zowoszare w Ceglarni i plamiste ceglastozielonawe
w Kijowie 2. Dolne czêœci wspomnianych profili i pozosta³e
profile buduj¹ gliny szare, zawieraj¹ce zró¿nicowan¹ w pio-
nie iloœæ materia³u ¿wirowego. Pod wzglêdem uziarnienia
gliny odpowiadaj¹ piaskom py³owatym i mu³kom piaszczys-
tym. Tylko wyj¹tkowo spotyka siê w profilach partie glin
wyraŸnie piaszczystych.

Wœród minera³ów ciê¿kich (tab. 1) zaznacza siê przewa-
ga granatów (19–41%) nad amfibolami (14–39%). Pow-
szechnie wystêpuj¹ pirokseny (2–4%), epidoty (1–13%), dy-
steny (1–13%) i zw³aszcza staurolity (3–12%). Pospolite s¹
biotyty (0–5%) i cyrkony (0–5%).

W glinach GIII wœród ¿wirów ska³ lokalnych (tab. 1) po-
wszechnie wystêpuj¹ okruchy piaskowców (1–8%) i mu³ow-
ców (1–4%). W ponad po³owie próbek obecne by³y okruchy
wapieni kredowych (0–6%) i drewna (0–7%). Okazjonalnie
wystêpowa³y krzemienie, kwarce i rogowce. £¹czny udzia³
¿wirów ska³ lokalnych wynosi 9–23%, wyj¹tkowo spada
do 5%.

Wœród ¿wirów pochodz¹cych z dezintegracji ska³ pó³noc-
nych dominuj¹ wapienie (39–50%). Mniej jest ¿wirów ska³
krystalicznych (25–37%) i piaskowców (4–7%). W po³owie
próbek obecne by³y nieliczne dolomity (0,0–1,4%). Wartoœci
wspó³czynników petrograficznych pozwalaj¹ odró¿niæ anali-
zowane gliny od pozosta³ych. Wartoœæ wspó³czynnika K/W
konsekwentnie utrzymuje siê poni¿ej jednoœci (0,6–0,9).
Pozosta³e przekraczaj¹ 1,0 przy czym O/K znacznie (1,3–1,9),
a A/B nieznacznie (1,0–1,4), z jednym wyj¹tkiem – 0,9
(tab. 1, fig. 9).

Wêglanowoœæ glin GIII jest na ogó³ wysoka. Tylko
w jednym wypadku wynosi 9%; w pozosta³ych zawiera siê
w przedziale 11–16%.

Gliny lodowcowe GIV

Profile glin lodowcowych GIV zosta³y przeanalizowane
(M. Romanek, 1994a, 1997a, b, 1999; Fert i in., 2000a, b)
w siedmiu otworach wiertniczych: Marzeninie (fig. 5),
We³minie (fig. 6), Zwierzyniu 2, S³onicach, Orzelcu (fig. 7),
Sarbiewie (fig. 6, 7) i P³otnie.

Gliny GIV nie wystêpuj¹ na powierzchni. Po³o¿one s¹ na
ró¿nych g³êbokoœciach od 8–15 m w Zwierzyniu 2 i Marzeni-
nie do 50–70 m w We³minie i S³onicach. Strop glin GIV jest
nierówny. Najwy¿ej le¿y w Zwierzyniu 2 (53 m n.p.m.), naj-
ni¿ej w We³minie, S³onicach i Sarbiewie (7–16 m n.p.m.),
a przeciêtnie miêdzy 20 i 30 m n.p.m. w pozosta³ych profi-
lach. Mi¹¿szoœæ glin GIV wynosi od kilku (2–5 m S³onice,
Orzelec, We³min) do 16 metrów (P³otno). Le¿¹ one stosunko-
wo blisko powierzchni terenu. W strefie wietrzenia przy-
bieraj¹ barwy br¹zowe i ¿ó³tobr¹zowe (S³onice, Zwierzyñ,
Marzenin); nawiercone g³êbiej s¹ szare. Pod wzglêdem litolo-
gicznym gliny GIV wykazuj¹ znaczne zró¿nicowanie – od
silnie ¿wirowatych i piaszczystych (Zwierzyñ, Orzelec) do
mu³kowatych i piaszczysto-ilastych w pozosta³ych profilach.

Wœród minera³ów ciê¿kich glin GIV (tab. 1) najliczniej-
sze s¹ amfibole (25–33%) i granaty (19–38%). Towarzysz¹
im epidoty (2–23%), staurolity (1–10%), dysteny (1–7%),
turmaliny (1–6%) i piryty (1–5%).

Gliny GIV odznaczaj¹ siê obfitoœci¹ ¿wirów, wœród któ-
rych znacznie skromniejsz¹ ni¿ w innych glinach rolê pe³ni¹
okruchy ska³ lokalnych (5–14%). W ka¿dej badanej próbce
spotykano piaskowce (1–7%) i krzemienie (1–11%). Pospo-
licie wystêpuj¹ tak¿e kredowe wapienie i mu³owce. W ze-
spole ¿wirów ska³ pó³nocnych przewa¿aj¹ ska³y krystaliczne
(37–47%) nad wapieniami (24–37%). Powszechnie wystê-
puj¹ piaskowce (4–10%). Czêste, choæ nieliczne s¹ dolomity
(0,2–1,7%). Wspó³czynnik petrograficzny K/W jest zawsze
wiêkszy od jednoœci (1,2–1,5). Pozosta³e wspó³czynniki s¹
mniejsze lub równe jednoœci; O/K 0,8–1,0; A/B 0,5–0,7
(tab. 1, fig. 9).

Gliny GIV wykazuj¹ na ogó³ wysok¹ wêglanowoœæ
(14–20%) obni¿on¹ do 6–8% w We³minie i Marzeninie.

Gliny lodowcowe GV

Gliny lodowcowe GV tworz¹ poziom wystêpuj¹cy sto-
sunkowo blisko powierzchni terenu, na której pojawiaj¹ siê
jedynie w g³êbokich rozciêciach erozyjnych, buduj¹c pod-
stawy zboczy pradoliny Noteci–Warty pod Gorzowem Wiel-
kopolskim i Lipkami Wielkimi oraz fragmenty jej dna w re-
jonie Drezdenka. Przebadano je w profilach szeœciu otwo-
rów wiertniczych (Sto³uñ, Leszczyniec, fig. 8; Ceglarnia,
We³min, fig. 6; Sarbiewo, S³onice, fig. 7 – M. Romanek,
1994a, 1995, 1997b, 1999).

Gliny lodowcowe GV na badanym obszarze tworz¹ jeden
poziom o zmiennej mi¹¿szoœci – najcieñszy i zniszczony
w Ceglarni (0,3 m), najgrubszy w Sarbiewie (3,7 m). Wy-
j¹tkowo w We³minie opisywane gliny osi¹gaj¹ 20 m mi¹¿-
szoœci. Najwy¿ej po³o¿one s¹ w S³onicach (61,5 m n.p.m.).
W centrum i na po³udniu badanego terenu sp¹g glin utrzymuje
siê doœæ konsekwentnie na wysokoœciach 30–40 m n.p.m.

Tylko w Sarbiewie i We³minie gliny GV s¹ mu³kowe
i mu³kowo-ilaste; we wszystkich innych profilach s¹ bar-
dziej lub mniej piaszczyste. Barwa glin zazwyczaj szara
i ciemnoszara, w Ceglarni i S³onicach jest ¿ó³tobr¹zowa
oraz ¿ó³toszara.

Wœród minera³ów ciê¿kich (tab. 1) dominuj¹ amfibole
(14–46%) i granaty (14–35%). Regularnie wystêpuj¹ stauro-
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lity (5–11%), dysteny (2–14%), turmaliny (1–6%), cyrkony
(1–6%) i andaluzyty (1–5%). Pojedyncze próby wzbogacone
s¹ w epidot (do 12%).

Gliny GV zawieraj¹ przeciêtnie 11–14% ¿wirów ska³ lo-
kalnych. Wyj¹tkowo zawartoœæ ta wzrasta do 20–29%. Zbiór
¿wirów ska³ lokalnych tworz¹ powszechnie wystêpuj¹ce
wapienie i wapienie margliste górnokredowe (2–9%), pias-
kowce (1–12%) i mu³owce (2–12%). Krzemienie i rogowce
obecne s¹ sporadycznie. Wœród ¿wirów ska³ pó³nocnych wa-
pienie (25–44%) pozostaj¹ w równowadze ze ¿wirami ska³
krystalicznych (26–39%). Powszechnie spotykane s¹ pia-
skowce (7–16%) i kwarce. Dolomity obecne s¹ wyj¹tkowo
(0,5–0,9%). Wartoœæ wspó³czynnika petrograficznego K/W
oscyluje wokó³ jednoœci (0,9–1,2); pozosta³e zaœ s¹ bardziej
zmienne: O/K 1,0–1,7; A/B 0,5–0,9 (tab. 1, fig. 9).

Gliny GV odznaczaj¹ siê normaln¹ i wysok¹ wêglano-
woœci¹ od 10 do 18%.

Gliny lodowcowe GVI

Gliny lodowcowe GVI zalegaj¹ najbli¿ej powierzchni te-
renu lub j¹ tworz¹. Zosta³y przebadane i udokumentowane
(M. Romanek, 1997a, b, 1999) w profilach czterech otworów
wiertniczych: Sarbiewo (fig. 8, 9), Krzêcin 3 (fig. 9), P³otno
i Przeczno. Omawiane gliny s¹ dobrze rozwiniête na pó³nocy
(do 20 m w Krzêcinie 3); ku po³udniowi i lokalnie wschodowi
szybko cieniej¹, uzyskuj¹c w Przecznie 2 m, a w Sarbiewie
nieco ponad 9 m mi¹¿szoœci. Zarówno strop, jak i sp¹g glin
GVI z pó³nocy na po³udnie obni¿a siê z 83 i 63 m n.p.m.
w Krzêcinie, przez 60 i 50 m n.p.m. w P³otnie, 53 i 51 m n.p.m.
w Przecznie do 37 i 34 m n.p.m. w Sarbiewie. Litologicznie
badane gliny s¹ mu³kowo-piaszczyste i piaszczysto-ilaste.

Wœród minera³ów ciê¿kich (tab. 1) w glinach GVI domi-
nuj¹ amfibole (20–49%) i granaty (18–34%). Powszechnie
wystêpuj¹ epidoty (2–15%), staurolity (2–9%), pirokseny
(1–6%), turmaliny (1–5%) i apatyty (1–2%).

W materiale ¿wirowym zwraca uwagê wzglêdna obfitoœæ
¿wirów lokalnych (6–22%), wœród których powszechnie
wystêpuj¹ mu³owce (3–9%) i wapienie kredowe (1–5%).
W zespole ¿wirów pochodzenia pó³nocnego trwa³¹ przewa-
gê iloœciow¹ wykazuj¹ wapienie (31–52%) nad ska³ami kry-
stalicznymi (23–31%). Obecne s¹ piaskowce (2–8%), dolo-
mity pojawiaj¹ siê sporadycznie i pojedynczo. Wspó³czynni-
ki petrograficzne ¿wirów przyjmuj¹ wartoœci: O/K 1,5–2,1;
K/W 0,5–1,1; A/B 0,8–1,9 (tab. 1, fig. 9).

Wêglanowoœæ glin GVI jest wysoka i wynosi od 13%
do 17%.

Korelacje miêdzyregionalne glin lodowcowych

Badania litopetrograficzne plejstoceñskich glin lodow-
cowych wykonano w zwi¹zku z realizacj¹ kolejnych arkuszy
Szczegó³owej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000 i s¹
to, jak dot¹d, pierwsze wyniki tego typu prace uzyskane na
analizowanym obszarze. Na Pomorzu Zachodnim – na za-
chód, pó³noc i pó³nocny wschód od obszaru badanego oraz
w Wielkopolsce – na po³udniowy wschód, gliny lodowcowe
zbadano wczeœniej. Istniej¹ opracowania syntetyzuj¹ce wie-

dzê o litopetrografii glin lodowcowych Pomorza Zachodniego
(Krzyszkowski, Czerwonka, 1994; Mas³owska, 1999) i Wiel-
kopolski (Choma-Moryl i in., 1991; Czerwonka, Krzyszkow-
ski, 1994; Kenig, 2002, 2004; Czerwonka, 2004). Konieczne
jest wiêc porównanie i skorelowanie poziomów glin lodowco-
wych wyró¿nionych na tych obszarach z poziomami zdefinio-
wanymi w niniejszym opracowaniu (tab. 2).

Gliny GI odznaczaj¹ siê zdecydowan¹ i konsekwentn¹
przewag¹ ska³ krystalicznych nad wapieniami w skandynaw-
skim materiale ¿wirowym. Wystêpuj¹ wszêdzie w s¹siedz-
twie badanego obszaru (tab. 2). W Wielkopolsce nosz¹ nazwê
glin typu Groñsko (Czerwonka, Krzyszkowski, 1994; Czer-
wonka, 2004), a na Pomorzu Zachodnim – glin T1 i T2
(Krzyszkowski, Czerwonka, 1994) lub glin reprezentuj¹cych
zlodowacenie sanu 1 (Mas³owska, 1999). Wszêdzie opisywa-
ne gliny charakteryzuj¹ siê ni¿szymi od jednoœci lub bliskimi
jednoœci (w rejonie Pi³y – poziom I – Kenig, 2004) wartoœcia-
mi wspó³czynnika O/K i A/B oraz œladow¹ iloœci¹ dolomitów.
W okolicznych odpowiednikach gliny GI odznaczaj¹ siê sil-
nie zró¿nicowan¹ (najmniejsz¹ na Pomorzu Zachodnim) za-
wartoœci¹ ¿wirów lokalnych oraz powszechnym i znacz¹cym
wœród nich udzia³em okruchów s³abo uwêglonego drewna.
Glinom wielkopolskim typu Groñsko ustêpuj¹ zawartoœci¹
kwarców i krzemieni w lokalnym materiale ¿wirowym.
Krzemienie oraz nieobecne w badanych próbkach konkrecje
pirytowe pe³ni¹ rolê diagnostyczn¹ dla odró¿nienia glin T1
i T2 na Pomorzu Zachodnim (Krzyszkowski, Czerwonka,
1994). Poniewa¿ w badanych próbkach zanotowano w gli-
nach GI œladowe iloœci konkrecji pirytowych i niewielk¹
iloœæ krzemieni, a jednoczeœnie w mi¹¿szych profilach tych
glin partie o cechach glin T1 prze³awica³y siê z partiami
o cechach glin T2, postanowiono tymczasem nie rozstrzy-
gaæ, z którym z poziomów glin nale¿y korelowaæ gliny GI .
Decyzja ta wydaje siê byæ s³uszna tak¿e dlatego, ¿e Mas-
³owska (1999) wydziela w sp¹gu utworów plejstoceñskich
tylko jeden poziom glin obdarzonych cechami petrograficz-
nymi glin GI . Byæ mo¿e wiêc zmiennoœæ wspó³czynników
glin T1 i T2 mieœci siê w obrêbie zmiennoœci w jednym
poziomie litostratygraficznym glin na Pomorzu Zachodnim,
a dwa poziomy napotkane w jednym profilu wynikaj¹ z gla-
citektonicznego powtórzenia. Rozstrzygniêcie tych kwestii
nale¿y pozostawiæ dalszym badaniom. Poniewa¿ w profilach
badawczych zmiany glin o cechach T1 na gliny o cechach
T2 nie s¹ widoczne makroskopowo, przyjêto dla dalszych
rozwa¿añ, ¿e gliny GI stanowi¹ jeden poziom litostratygra-
ficzny o doœæ silnym zró¿nicowaniu iloœciowym poszczegól-
nych skladników materia³u ¿wirowego. Utrzymane jest jed-
nak kryterium przynale¿noœci, wyra¿one przewag¹ w mate-
riale ¿wirowym klastów ska³ krystalicznych nad wapieniami
paleozoicznymi.

Gliny GII odznaczaj¹ siê równowag¹ ¿wirów ska³ kry-
stalicznych i wapieni w skandynawskim materiale ¿wiro-
wym oraz niewielkim zró¿nicowaniem wartoœci wspó³czyn-
ników petrograficznych ¿wirów, oscyluj¹cym wokó³ jedno-
œci. Wœród ¿wirów pochodzenia lokalnego wiod¹c¹ rolê od-
grywaj¹ w glinach GII wapienie kredowe. Gliny takie (tab. 2)
wystêpuj¹ zarówno na Pomorzu Zachodnim, jak i w Wielko-
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polsce, natomiast brak glin o podobnych cechach w rejonie
Pi³y (Kenig, 2004). Szczególne i niemal pe³ne podobieñstwo
wiêkszoœci cech litopetrograficznych zachodzi miêdzy bada-
nymi glinami i glinami T3 z Wielkopolski (Krzyszkowski,
Czerwonka, 1994) oraz glinami charakteryzowanymi przez
Mas³owsk¹ (1999) jako reprezentuj¹ce zlodowacenie sanu 2
na Pomorzu Zachodnim. W Wielkopolsce glinom GII odpo-
wiadaj¹ gliny typu Krzesinki (Czerwonka, Krzyszkowski,
1994; Czerwonka, 2004). Te ostatnie cechuje wiêksza ni¿
u badanych glin zawartoœæ kwarcu w lokalnym materiale
¿wirowym i dolomitów w ¿wirowym materiale pó³nocnym.
Od glin s¹siedzkich gliny GII ró¿ni¹ siê wiêksz¹ zawartoœci¹
¿wirów lokalnych, znacz¹c¹ wœród nich rol¹ okruchów s³abo
uwêglonego drewna i wy¿sz¹ wêglanowoœci¹.

Gliny GIII wyró¿niaj¹ siê przewag¹ ¿wirów wapieni
pó³nocnych nad ¿wirami ska³ krystalicznych. Gliny o takich
stosunkach iloœciowych w obrêbie skandynawskiego mate-
ria³u psefitowego wystêpuj¹ w rejonie Pi³y (tab. 2; poziom II
– Kenig, 2004). W Wielkopolsce s¹ to gliny typu Witos³aw
(Czerwonka, Krzyszkowski, 1994; Czerwonka, 2004). Gliny
badane ³¹czy z glinami typu Witos³aw zbli¿ony udzia³ ¿wirów
lokalnych w materiale ¿wirowym, podobna w nim iloœciowo
rola okruchów s³abo uwêglonego drewna oraz zbli¿one pro-
porcje g³ównych minera³ów ciê¿kich. Ró¿ni – mniejsza iloœæ
¿wirów kwarcu i wapieni lokalnych, a wiêksza piaskowców
i mu³owców, a tak¿e relatywnie wy¿sza wêglanowoœæ.

Gliny GIV. Cechy petrograficzne – konsekwentna prze-
waga ¿wirów ska³ krystalicznych nad wapieniami w ¿wiro-
wym materiale skandynawskim, sporadyczna w nim obec-
noœæ ba³tyckich dolomitów, skromny udzia³ ¿wirów lokal-
nych w materiale ¿wirowym zdominowanym przez pia-
skowce i krzemienie – upodabniaj¹ gliny GIV badanego ob-
szaru (tab. 2) do glin typu Dopiewiec z Wielkopolski (Czer-
wonka, Krzyszkowski, 1994; Czerwonka, 2004), glin T4,
glin zlodowacenia odry z Pomorza Zachodniego (Krzysz-

kowski, Czerwonka, 1994; Mas³owska, 1999) i glin poziomu
III z rejonu Pi³y (Kenig, 2004). Do g³ównych cech ró¿-
ni¹cych gliny GIV od ich analogów z s¹siedztwa nale¿y
mniejszy udzia³ mlecznego kwarcu wœród ¿wirowego mate-
ria³u lokalnego, zaœ wiêkszy piaskowców i krzemieni. Gliny
GIV na badanym obszarze odznaczaj¹ siê tak¿e wyj¹tkowo
wysok¹ wêglanowoœci¹ (14–25%), która u ich odpowiedni-
ków pomorskich i wielkopolskich wynosi 7–10%.

Gliny GV, pod wzglêdem relacji iloœci ¿wirów pó³noc-
nych ska³ krystalicznych i wapieni, zobrazowanej sp³aszczo-
nym wykresem wspó³czynników petrograficznych, podobne
s¹ do glin T5, glin zlodowacenia warty (Krzyszkowski, Czer-
wonka, 1994; Mas³owska, 1999) na Pomorzu Zachodnim,
glin typu Karolewo w Wielkopolsce (Czerwonka, Krzysz-
kowski, 1994) i glin poziomu V z rejonu Pi³y (Czerwonka,
2004; Kenig, 2004). Wszystkie te gliny odznaczaj¹ siê zró¿ni-
cowanym udzia³em ¿wirów pó³nocnych ska³ krystalicznych
i wapieni, ale ich wzajemny stosunek oscyluje wokó³ jedno-
œci. Natomiast podobny jest udzia³ ¿wirów lokalnych w ogól-
nej iloœci materia³u ¿wirowego. Szczegó³ami odró¿niaj¹cymi
gliny badane od okolicznych s¹ podwy¿szone wartoœci
wspó³czynnika O/K, dominacja piaskowców, mu³owców
i wapieni wœród ¿wirów lokalnych (podczas gdy w Wielko-
polsce – krzemieni), sporadyczne wystêpowanie ¿wirów do-
lomitów ba³tyckich (notowanych w odpowiednikach glin GV
pod Szczecinem) oraz skromniejsza reprezentacja epidotu
w spektrach minera³ów ciê¿kich glin GV w stosunku do ich
analogów w s¹siedztwie.

Gliny GVI. Parametry litopetrograficzne tych glin s¹ po-
dobne na znacznie wiêkszym ni¿ badany obszarze (Czer-
wonka, Krzyszkowski, 1994; Krzyszkowski, Czerwonka,
1994; Mas³owska, 1999; Czerwonka, 2004). W materiale
¿wirowym najm³odszych glin, powszechnie stwierdza siê,
przewagê wapieni paleozoicznych nad ska³ami krystalicz-
nymi. Efektem tego s¹ niskie wartoœci wspó³czynników
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T a b e l a 2

Korelacja poziomów litostratygraficznych glin lodowcowych pó³nocno-zachodniej Polski

Correlation of the tills from northwest Poland
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K/W i, co siê z tym wi¹¿e, skierowany ku do³owi wierz-
cho³ek V-kszta³tnego wykresu wspó³czynników petrogra-
ficznych. Wœród ¿wirów lokalnych wszêdzie dominuj¹ pale-
ogeñskie mu³owce i kredowe wapienie, a w spektrum mine-
ra³ów ciê¿kich amfibole, granaty, epidoty. Przytoczone ana-
logie pozwalaj¹ na korelowanie glin GVI (tab. 2) z glinami
typu Bytyñ z Wielkopolski (Czerwonka, Krzyszkowski,
1994; Czerwonka, 2004), glinami T6 (Krzyszkowski, Czer-
wonka, 1994), glinami ze stadia³u g³ównego zlodowacenia
pó³nocnopolskiego (Mas³owska, 1999) z Pomorza Zachod-
niego i glinami poziomu VII z rejonu Pi³y (Kenig, 2004).

Podobieñstwa miêdzy glinami Pomorza Zachodniego,
Wielkopolski i okolic Gorzowa nie s¹ jednak pe³ne. W po-
równaniu z Pomorzem Zachodnim na badanym obszarze,
wœród ¿wirów skandynawskich jest znacznie mniej i bar-
dziej nieregularnie wystêpuj¹cych dolomitów i ³upków. Pod
tymi wzglêdami gliny GVI zbli¿aj¹ siê bardziej do glin By-
tyñ z Wielkopolski ni¿ glin z okolic Szczecina. Gliny GVI
na badanym obszarze odznaczaj¹ siê tak¿e znacznie bardziej
zró¿nicowanym udzia³em ¿wirów ska³ lokalnych ni¿ ich od-
powiedniki z Wielkopolski i zachodniego Pomorza.

Przeprowadzona korelacja poziomów litostratygraficz-
nych glin lodowcowych wydzielonych pod Gorzowem Wiel-
kopolskim z poziomami wyró¿nionymi w Wielkopolsce i na
Pomorzu uzasadnia pogl¹d o najbli¿szym pokrewieñstwie
litostratygraficznym plejstocenu obszaru badanego z plejsto-
cenem okolic Szczecina. W odniesieniu do schematu litostra-
tygraficznego Wielkopolski widoczne s¹ ró¿nice, wyra¿one
brakiem na badanym obszarze czterech poziomów glin lo-
dowcowych znanych z Wielkopolski (gliny typu Maliniec,
Mutowo, Kopaszewko, Górzno). Mo¿e to wynikaæ z jednej
strony z ich zerodowania i zachowania w postaci cien-
kich, zwietrza³ych poziomów trudnych do opróbowania,
z drugiej zaœ z mniejszej iloœci poziomów glin na badanym
obszarze. Rozstrzygniêcie tego problemu przyniesie analiza
litopetrograficzna profili glin lodowcowych po³o¿onych
miêdzy badanym obszarem i okolicami Pniew, sk¹d po-
chodz¹ najbli¿sze dane (Czerwonka, Krzyszkowski, 1994).

Gliny badanego obszaru dobrze koreluj¹ siê z poziomami
wyró¿nionymi przez Kenig (2004) w s¹siednim rejonie Pi³y
(tab. 2). Brak jest jednak wydzielonych pod Pi³¹ poziomów
IV, VI i VIII. Obecnoœæ poziomów IV i VIII jest rzadkoœci¹
równie¿ w rejonie Pi³y, a nieobecnoœæ poziomu VI mo¿e wy-
nikaæ, podobnie jak powy¿ej wspomniano, ze s³abej reprezen-
tacji najm³odszych glin lodowcowych w rejonie Gorzowa
Wielkopolskiego.

Stratygrafiê osadów plejstocenu, zarówno w obrêbie, jak
i w s¹siedztwie badanego obszaru, ustalano tak¿e bez badañ
litopetrograficznych glin lodowcowych. W efekcie uzyskiwa-
no ró¿n¹ iloœæ poziomów glin lodowcowych paralelizowa-
nych z ró¿nymi piêtrami zimnymi plejstocenu. Najmniejszym
zró¿nicowaniem zdaje siê charakteryzowaæ plejstocen Ziemi
Lubuskiej, gdzie Skompski (1981) rozpozna³ 5 poziomów
glin zwi¹zanych ze zlodowaceniami po³udniowo- (2 pozio-
my), œrodkowo- (2 poziomy) i pó³nocnopolskimi (1 poziom).
Na Pomorzu wydzielono 6–7 poziomów glin lodowcowych,
kojarzonych ze zlodowaceniami po³udniowopolskimi (Kop-

czyñska-¯andarska, 1970 – 1–2 poziomy; Maksiak, Mróz,
1978 – 1 poziom), œrodkowopolskimi (Kopczyñska-¯andar-
ska, 1970 – 1 poziom; Maksiak, Mróz, 1978 – 3 poziomy)
i pó³nocnopolskimi (Kopczyñska-¯adarska, 1970 – 4 pozio-
my; Maksiak, Mróz, 1978 – 3 poziomy).

Na obszarze Równiny Gorzowskiej (fig. 2) Koz³owska
(1982) wyró¿ni³a 7–8 poziomów glin lodowcowych. Dwa naj-
starsze poziomy powi¹za³a z najstarszym zlodowaceniem (na-
rwi). Ta koncepcja zosta³a podtrzymana przez Dzier¿ka (1997)
dla obszaru wokó³ œrodkowej Noteci, z którego pochodzi naj-
wiêksza, z dotychczas rozpoznanych, liczba poziomów glin lo-
dowcowych siêgaj¹ca 11–14. Spoœród nich dwa najstarsze, jak
u Koz³owskiej (1982), przypisywane s¹ zlodowaceniu narwi,
jeden, dwa m³odsze poziomy – zlodowaceniu nidy (dot¹d nie
wyró¿nianemu w okolicy), jeden – zlodowaceniu sanu 1, jeden
do dwóch – zlodowaceniu sanu 2, jeden – zlodowaceniu odry,
1–2 – zlodowaceniu warty i 4 – zlodowaceniu wis³y.

Rozpatruj¹c wyniki przytoczonych wy¿ej badañ straty-
grafii plejstocenu Pomorza Œrodkowego i Zachodniego, Zie-
mi Lubuskiej i pó³nocnej Wielkopolski uwagê zwraca gene-
ralne podobieñstwo iloœci wyró¿nionych poziomów glacjal-
nych. Z wyj¹tkiem badañ obszaru znad œrodkowej Noteci,
wszystkie inne prace odnotowuj¹ 5–8 poziomów glin lodow-
cowych. Odpowiada to generalnie iloœci poziomów wyró¿-
nionych na podstawie badañ litopetrograficznych (5–7 – tab.
2), st¹d wniosek, ¿e przy ustalaniu stratygrafii ró¿nymi me-
todami – za pomoc¹ badañ instrumentalnych i metod¹ prze-
krojów – osi¹gniêto podobne rezultaty.

Wiêkszym zró¿nicowaniem odznaczaj¹ siê interpretacje
badañ chronostratygraficznych. G³ównymi zagadnieniami
dyskusyjnymi pozostaj¹: obecnoœæ w pó³nocno-zachodniej
Polsce osadów zlodowacenia narwi i nidy, a wiêc i kwestia
zasiêgów l¹dolodów tych zlodowaceñ (Lindner, Marks,
1995), oraz multizonalnoœæ glin lodowcowych zlodowacenia
wis³y (Kopczyñska-¯andarska, 1970; Dzier¿ek, 1997). Zda-
niem autora problemy te w znacznej mierze wynikaj¹ z nie-
docenienia roli i skutków procesów glacitektonicznych.
W efekcie ich dzia³ania w profilach geologicznych dochodzi
czêsto do powtórzeñ, w których ten sam poziom glin lodow-
cowych wystêpuje dwu- lub wiêcejkrotnie, namna¿aj¹c licz-
bê poziomów i sk³aniaj¹c autotów do rozbudowywania sche-
matów stratygraficznych.

Osady wodnolodowcowe

Wiêkszoœæ piaszczystych i piaszczysto-¿wirowych osa-
dów rozdzielaj¹cych w profilach czwartorzêdowych gliny lo-
dowcowe to utwory wodnolodowcowe. Stanowi¹ je najczê-
œciej piaski œrednioziarniste do ró¿noziarnistych, z mniejsz¹
lub wiêksz¹ domieszk¹ ziarn grubych i drobnych ¿wirów,
tworz¹ce kilkudziesiêciocentymetrowe ³awice wype³niaj¹ce
kilku-, kilkunastometrowy pakiet skalny, po³o¿ony na glinach
i przykryty glinami lodowcowymi. Ten typ osadów jest
w pe³nych profilach wiertniczych plejstocenu spotykany
powszechnie, stanowi¹c relikt kopalnych sto¿ków sandro-
wych, przemodelowanych przez m³odsze procesy glacjalne.
Takie profile udokumentowane s¹ w okolicach Pe³czyc (Tre-
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la, 1997a, b), Ch³opowa (Salwa, 1999a, b), Santoka, Lipek
Wielkich i Trzebicza (Romanek, 2003a–f), Strzelc Krajeñ-
skich i Drezdenka (Studencki, 2002a–d), Skwierzyny (Z³on-
kiewicz, 2000a, b), Bledzewa (Trela, 2000a, b), Chojna (Lisz-
kowski, 1999a, b), Sierakowa (Liszkowski, 2000a, b), Równi-
ny Gorzowskiej (Koz³owska, 1982).

Nieco rzadziej, ni¿ wy¿ej opisane, napotyka siê sekwencje
osadów wodnolodowcowych o znacznej mi¹¿szoœci, wspom-
niane (w rozdziale Plejstocen) jako profile „piaszczyste”. Re-
prezentuj¹ je utwory piaszczyste i piaszczysto-¿wirowe, wap-
niste (od kilku do 10% CaCO3), o s³abo obtoczonych ziarnach
kwarcu (R > 0,8), cechuj¹ce siê w profilach mozaikow¹
zmiennoœci¹ udzia³ów amfiboli i granatów w spektrach mine-
ra³ów ciê¿kich. Tworz¹ kilkudziesiêcio- i ponad 100-metrowe
sekwencje, które autor obecnie interpretuje jako wype³nienia
rynien subglacjalnych (por. Mojski, 1982a). Oprócz litologii
wskazuje na to tak¿e forma wype³nieñ, sygnalizowana wyni-
kami badañ geoelektrycznych. Czêœæ tych form (np. profil
Deszczna) by³a dotychczas interpretowana jako zespó³ na³o-
¿onych na siebie ró¿nowiekowych paleodolin (Romanek,
1997). Zarówno postêp w badaniach podstawowych form
rynnowych, jak równie¿ prowadzone badania regionalne (Ba-
dura i in., 1998), a tak¿e ponowne, szczegó³owe analizy wyni-
ków badañ geofizycznych, geologicznych i litopetrograficz-
nych, wykonanych w rejonie Deszczna, doprowadzi³y do
wniosku, ¿e profil ten, podobnie jak wiêkszoœæ mi¹¿szych
wodnolodowcowych partii profili plejstocenu, nale¿y inter-
pretowaæ jako wype³nienia form rynnowych.

Ró¿nowiekowe utwory wodnolodowcowe (FgI–FgVI –
fig. 10) nie posiadaj¹ mineralogicznych, petrograficznych
ani chemicznych cech odró¿niaj¹cych. Nie ma wiêc podstaw
do ich rozdzielenia i utworzenia odrêbnych jednostek lito-
stratygraficznych. Pozycja litostratygraficzna utworów wod-
nolodowcowych wynika z po³o¿enia w profilu w relacji do
podœcielaj¹cych i przykrywaj¹cych poziomów glin lodow-
cowych litostratygraficznie zdefiniowanych. Spoœród frag-
mentów profili interpretowanych, jako wype³nienia paleory-
nien subglacjalnych, osady ze Skwierzyny (fig. 8), Deszcz-
na, Zwierzynia 2 (fig. 7) uznano za reprezentuj¹ce wype³nie-
nia rynien najstarszych, Leszczyñca – za zwi¹zane z glinami
GII, Sarbiewa, S³onic – z glinami GIII (fig. 7), Ceglarni (fig.
6), S³onic, Krzêcina 3 (fig. 7) – z glinami GIV, Che³mska
(fig. 8) Przeczna, Mierzêcina – z glinami GV. Utwory wod-
nolodowcowe z Grotowa, Kamienia (fig. 5) i Lubiewa, re-
prezentuj¹ wype³nienia rynien najm³odszych.

Osady zastoiskowe

Stosunkowo rzadko na badanym terenie wystêpuj¹ sek-
wencje mu³kowo-drobnopiaszczyste, po³o¿one w sp¹gu ró¿-
nowiekowych poziomów glin lodowcowych lub osadów
wodnolodowcowych. W zwi¹zku z tym tylko nieliczne ich
profile poddane zosta³y badaniom litopetrograficznym, które
potwierdzi³y zastoiskow¹ genezê tych osadów. Nie znalezio-
no natomiast kryteriów do odró¿niania ró¿nowiekowych ze-
spo³ów omawianych osadów i dlatego nie maj¹ one znacze-
nia litostratygraficznego. Na badanym obszarze wyró¿niono

piêæ serii osadów zastoiskowych zbudowanych z drobno-
ziarnistych utworów klastycznych (BI–BV).

Seria zastoiskowa BI. Najstarsze osady zastoiskowe prze-
wiercono w Sarbiewie (fig. 6, 7). Le¿¹ one tam ponad glinami
GI, a pod osadami fluwioglacjalnymi FgIII i osi¹gaj¹ 16 m
mi¹¿szoœci. Tworz¹ je szare i szaroseledynowe mu³ki, mu³ki
piaszczyste i drobnoziarniste piaski mu³kowate, najczêœciej gê-
sto i drobno poziomo warstwowane. Tylko miejscami war-
stwowane s¹ przek¹tnie w ma³ej skali. Generalnie laminacja
przypomina warwow¹. Materia³ drobnoziarnisty jest Ÿle wysor-
towany, silnie wapnisty (15%) i s³abo obtoczony (R – 0,73).
W spektrum minera³ów ciê¿kich dominuj¹ amfibole (34%),
granaty (24%), epidot (13%), dysten (11%), biotyt (8%). Zasto-
iskowa geneza opisywanych osadów zosta³a rozpoznana przez
M. Romanek (1997b).

Seria zastoiskowa BII. Ponad zaburzonym, wyniesio-
nym pod³o¿em czwartorzêdu (formacja adamowska), a pod
glinami GII, w profilu otworu D³ugie stwierdzono wystêpo-
wanie piasków pylastych i mu³ków o mi¹¿szoœci 5,7 m.
Osad jest cienko poziomo warstwowany, odznacza siê œred-
nim wysortowaniem i wapnistoœci¹ (7%) oraz s³abym obto-
czeniem ziarn kwarcu (R – 0,86). Wœród minera³ów ciê¿kich
granaty (46%) dominuj¹ nad staurolitami (13%), amfibolami
(12%), epidotami (12%) (M. Romanek, 1997c).

Osady zastoiskowe BII stwierdzono równie¿ w okoli-
cach D³ugiego, kilkoma nierdzeniowanymi otworami (D³u-
gie OW1, D³ugie OW2, D³ugie PGR). Odznaczaj¹ siê one
ponad dwukrotnie wiêksz¹ mi¹¿szoœci¹ ni¿ w rdzeniowa-
nym profilu otworu D³ugie.

Ilaste osady zastoiskowe, o mi¹¿szoœci oko³o 4 m
w³¹czone do serii BII, znane s¹ jeszcze z profilu nierdzenio-
wanego otworu studziennego Górecko (fig. 6).

Seria zastoiskowa BIII. Na glinach lodowcowych GII,
GIII, utworach fluwioglacjalnych FgII, FgIII, osadach rzecz-
nych serii A2, serii zastoiskowej BII, a w sp¹gu glin lodow-
cowych GIV osadów fluwioglacjalnych FgIV, a tak¿e pod
rozmaitymi utworami m³odszymi (GV, GVI, FgV), wystê-
puj¹ osady klastyczne drobnych frakcji. Tworz¹ je g³ównie
mu³ki, mu³ki ilaste i i³y mu³kowate szare i ciemnoszare bez-
teksturalne oraz piaski drobnoziarniste (np. Ceglarnia – fig.
6, D³ugie). W Ceglarni le¿¹ one nad glinami lodowcowymi
GIII, a pod piaskami wodnolodowcowymi FgV i osi¹gaj¹
oko³o 20 m mi¹¿szoœci. W D³ugim rozdzielaj¹ gliny GIII od
GIV i utworów wodnolodowcowych FgIV, a ich mi¹¿szoœæ
wynosi oko³o 9 m.

Osady zastoiskowe serii BIII z obu wspomnianych profili
s¹ (M. Romanek, 1997b, c) silnie wapniste (do 23%). W spek-
trach minera³ów ciê¿kich miejscami dominuj¹ minera³y nie-
przezroczyste (42%). Wœród pozosta³ych amfibole (15–41%)
przewa¿aj¹ nad granatami (1–41%), staurolitami (5–20%),
biotytami (do 29%). Towarzysz¹ im andaluzyty.

Oprócz profili Ceglarnia i D³ugie, w których opisywane
osady zosta³y litopetrograficznie zbadane, analogiczne lito-
logicznie i pod wzglêdem pozycji zalegania w stosunku do
glin lodowcowych, utwory drobnoziarniste obecne s¹ w oko-
licach Gorzowa Wielkopolskiego (Wojcieszyce SHR) oraz
na pó³noc i po³udnie od D³ugiego (Pielice, Ogardy, £ugi,
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Modropole). Miejscami (D³ugie OW1, D³ugie OW2, D³ugie
PGR) tworz¹ kompleks osi¹gaj¹cy 28 m mi¹¿szoœci.

Seria zastoiskowa BIV. W obni¿eniach pod³o¿a plejsto-
cenu, w sp¹gu glin lodowcowych GVI, a na glinach GV,
GIV, GIII, osadach wodnolodowcowych FgIV, FgV oraz
osadach rzecznych A3 i A4 le¿¹ piaski mu³kowate, mu³ki
piaszczyste i piaski drobnoziarniste. Najczêœciej s¹ one cien-
ko poziomo warstwowane. Litopetrograficznie zosta³y zba-
dane w profilach otworów We³min i Ceglarnia (M. Roma-
nek, 1994a, 1997b; fig. 6). Odznaczaj¹ siê wysok¹ wapnisto-
œci¹ (10–20%) i niskim stopniem obtoczenia ziarn kwarcu
(R = 0,7–1,5). W sk³adzie minera³ów ciê¿kich dominuj¹ am-
fibole (22–38%), granaty (20–25%) i muskowity (do 24%).
Pobocznie wystêpuj¹ pirokseny, dysteny, staurolity, biotyty
i turmaliny. W We³minie osady zastoiskowe BIV osi¹gaj¹
20 m mi¹¿szoœci, w Ceglarni oko³o 5 m.

Poza We³minem i Ceglarni¹ utwory zastoiskowe BIV
znane s¹ z okolic Gorzowa Wielkopolskiego (m.in. Gorzów-
-Elektrownia), Miêdzyrzecza Warciañsko-Noteckiego (son-
dy ko³o Grotowa, rejon Skwierzyny-Gaj; Trela, 2000a, b)
oraz okolic Drezdenka (Kawki, Modropole). Wszêdzie
mi¹¿szoœæ serii BIV jest znaczna, osi¹gaj¹ca 20 m.

Seria zastoiskowa BV. W okolicach Dobiegniewa, a tak¿e
na pó³nocnych peryferiach badanego obszaru, na glinach GVI
i towarzysz¹cych im utworach wodnolodowcowych FgVI, wy-
stêpuj¹ na powierzchni terenu mu³ki wytopiskowe. Osady s¹
cienkolaminowane poziomo. Laminy ilasto-mu³kowe, szare,
rozdzielone s¹ warstewkami mu³kowymi ¿ó³tobr¹zowymi.
Osady maj¹ charakter warwowy (Studencki, 2002a, b). Po-
dobne osady przewiercono w Przecznie (Salwa, 1999a, b), zo-
sta³y one przebadane litopetrograficznie (M. Romanek, 1999).
S¹ to mu³ki piaszczyste, bezwapniste, Ÿle wysortowane, o ni-
skim stopniu obróbki ziarn kwarcu (R – oko³o 1,0). W spek-
trum minera³ów ciê¿kich przewa¿aj¹ amfibole (do 51%, œred-
nio 40%) nad granatami (11–38%), dystenami, staurolitami
i sylimanitami.

Seria zastoiskowa BV nie tworzy ci¹g³ej pokrywy i cha-
rakteryzuje siê bardzo zmienn¹ mi¹¿szoœci¹, osi¹gaj¹c¹ 12 m.
Najczêœciej jednak jej gruboœæ nie przekracza kilku metrów
(np. Przeczno – 6 m).

Osady rzeczne

Utwory aluwialne, poza akumulowanymi podczas zlodo-
wacenia wis³y i w holocenie, s¹ na badanym obszarze rzadko
spotykane. Najstarsze aluwia (seria A1) rozpoznano w sp¹gu
profilu czwartorzêdowego Kijowa 1 (fig. 6). Le¿¹ one na
i³ach formacji poznañskiej, a pod glinami GIII. Stosunkowo
grube serie aluwialne (seria A2) wydzieli³a Fert i in. (2000b)
w obrêbie depresji Warty pod glinami GIV, a powy¿ej glin
GI (Orzelec) w profilu Bledzewa (fig. 7). Wœród aluwiów
m³odszych wydzielono dwie serie – A3 i A4. Pierwsz¹ przy-
krywa poziom gliny GVI, druga – zapewne poligeniczna –
stanowi wype³nienie dzisiejszych obni¿eñ dolinnych.

Seria A1. Najstarsze osady rzeczne stanowi¹ce wype³nienie
paleodoliny wyró¿niono jedynie w profilu Kijowo 1 (fig. 6).
Wystêpuj¹ one pod glinami GIII na wysokoœci 8 m p.p.m. Se-

ria liczy 20,0 m mi¹¿szoœci i obejmuje dwa cykle proste. Dolny
cykl sk³ada siê z po³o¿onej w sp¹gu profilu 1-metrowej mi¹¿-
szoœci ³awicy ¿wirowej zbudowanej z du¿ych (do 10 cm, prze-
ciêtnie 2–3 cm) br¹zowych okruchów, s³abo uwêglonego drew-
na oraz pochodz¹cych z pó³nocy wapieni tkwi¹cych w ró¿no-
ziarnistym tle piaszczystym. Ku stropowi ubywa materia³u pse-
fitowego i zmniejsza siê jego rozmiar. T³o stanowi¹ ró¿noziarni-
ste piaski. Cykl ten liczy 11,5 m mi¹¿szoœci. Cykl górny (9,5 m
mi¹¿szoœci) jest podobnie zbudowany: rozpoczyna siê ³awic¹
¿wirów pochodz¹cych g³ównie z dezintegracji s³abo uwêglo-
nych roœlin, a nastêpnie przechodzi w piaski œrednioziarniste
z niewielkim udzia³em drobnego materia³u ¿wirowego.

Pod wzglêdem mineralogicznym opisywane osady, we
frakcji minera³ów ciê¿kich, wyró¿niaj¹ siê obecnoœci¹ znacz-
nej iloœci wêglanów (7%) i glaukonitu (4%). Spektrum mi-
nera³ów przezroczystych zdominowane jest przez granaty
(57%) i staurolit (12%), amfiboli jest 7%. Wêglanowoœæ wy-
nosi (4%.) Wœród ziarn kwarcu dominuj¹ czêœciowo obto-
czone (54%) nad obtoczonymi (34%) i kanciastymi (12%).
W efekcie wspó³czynnik obtoczenia ziarn kwarcu R osi¹ga
wartoœæ 0,64.

Seria A2. Osady serii rzecznej A2 znane s¹ z piêciu pro-
fili wiertniczych (fig. 7), po³o¿onych w dolinie Warty (Sie-
dlice, Deszczno, Glinik) i na po³udnie od niej (Orzelec, Ble-
dzew). Pod wzglêdem litologicznym seria A2 sk³ada siê
z dwóch wyraŸnie ró¿ni¹cych siê czêœci: dolnej – drobno-
ziarnistej i górnej – gruboziarnistej.

Czêœæ dolna, stwierdzona w profilach Siedlice, Deszczno,
Glinik, a tak¿e w sp¹gowej czêœci (16 m) profilu Orzelec,
zbudowana jest z mu³ków, mu³ków piaszczystych, piasków
py³owatych oraz drobnoziarnistych, barwy szarej i szaro-
niebieskiej. Przewa¿nie osady s¹ poziomo warstwowane.
Podrzêdnie wystêpuje warstwowanie faliste i drobnosoczew-
kowe. Ca³oœæ osadów zawiera znaczn¹ iloœæ rozproszonego,
roztartego materia³u fitogenicznego. W osadach grubszych
frakcji wystêpuj¹ okruchy drewna tworz¹ce miejscami zlepieñ-
ce œródformacyjne. Mu³ki s¹ s³abo wysortowane, wykazuj¹
œredni i dobry stopieñ obróbki z dominacj¹ ziarn obtoczonych
(do 70%) i czêœciowo obtoczonych (69–73%) oraz zazwyczaj
wysok¹ wapnistoœæ (6–16%). W spektrum minera³ów ciê¿-
kich na ogó³ amfibole (20–31%) dominuj¹ nad granatami
(14–25%), biotytami (17%, wyj¹tkowo do 40%), epidotami
(13–17%), turmalinami (5–7%), dystenami (do 19%), stauroli-
tami (kilka %) i andaluzytami (kilka %). Drobnoziarnisty
cz³on serii A2 jest interpretowany jako reprezentant zbiornika
przep³ywowego lub okresowo przep³ywowego (starorzecza),
usytuowanego w peryferycznej czêœci doliny rzecznej.

Czêœæ górna serii A2 – gruboziarnista – wystêpuje w wy¿-
szej partii profilu Orzelca i w Bledzewie. W Orzelcu osi¹ga
56 m mi¹¿szoœci. Jej tworzywem s¹ piaski gruboziarniste
wzbogacone w stropie materia³em ¿wirowym. Ca³oœæ opisy-
wanych osadów charakteryzuje siê s³abym wysortowaniem.
Wœród minera³ów ciê¿kich minera³y nieprzezroczyste prze-
wa¿aj¹ nad przezroczystymi, obecne s¹ wêglany (3–9%).
W spektrum minera³ów przezroczystych granaty wyraŸnie
przewa¿aj¹ w górnej czêœci serii (37–42%), w najni¿szej po-
zostaj¹c w równowadze z amfibolami (25–34%). Wysoki jest
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udzia³ epidotów (18–25%). Wœród ziarn kwarcu najwiêcej
jest obtoczonych (39–64%), ustêpuj¹ im czêœciowo obtoczone
(29–51%) i kanciaste (5–11%). Wspó³czynnik obtoczenia (R)
mieœci siê w granicach 0,3–0,5. Osad jest s³abo wapnisty
(œrednio 2,1%). Przedstawione cechy potwierdzaj¹ rzeczny
charakter opisywanych osadów. Analogiczny, o podobnej
charakterystyce litologicznej kompleks osadów rzecznych
przewiercono w Bledzewie (Trela, 2000a, b; Fert i in., 2000b).
W stosunku do Orzelca odznacza siê on wzbogaceniem w oli-
goceñsko-mioceñski materia³ fitogeniczny, wystêpuj¹cy
w postaci py³u wêglistego wœród piasków, a tak¿e w postaci
okruchów s³abo uwêglonego drewna, tworz¹cych miejscami
swoiste zlepieñce œródformacyjne (bruki korytowe).

Seria A3. Obejmuje zespó³ klastycznych i organogenicz-
nych osadów rzecznych. Z uwagi na sk³adnik fitogeniczny
jest na analizowanym obszarze ewenementem. Utwory serii
A3 znane s¹ (Wrotek, 1978) tylko z ods³oniêæ w pó³nocnej
krawêdzi Pradoliny Noteci–Warty w okolicach Starego Ku-
rowa (fig. 2).

Seria A3 z ³awicami organogenicznymi osi¹ga w Starym
Kurowie oko³o 4 m mi¹¿szoœci. Zgodnie z opisem Kozar-
skiego i innych (1980) t³o osadów serii stanowi¹ poziomo la-
minowane piaski œrednioziarniste. W pobli¿u ich sp¹gu wy-
stêpuje dolny (oko³o 2 m mi¹¿szoœci) poziom fitogeniczny,
z³o¿ony z warstwy torfów przetkanych cienkimi soczewka-
mi piasków, ku stropowi przechodz¹cej w piaski drobno-
ziarniste i mu³ki poziomo laminowane, z laminami fitoge-
nicznymi. W stropie serii wystêpuje druga m³odsza, cieñsza
(10–20 cm) warstwa torfów.

Seria A4. W g³ównych dolinach rzecznych przecina-
j¹cych badany obszar, a zw³aszcza w dolinie Warty rozpozna-
no wieloma otworami mi¹¿sz¹ (do 50 m) seriê osadów klas-
tycznych. Le¿y ona na glinach GII (Skwierzyna – fig. 8), serii
zastoiskowej BII (Górecko – fig. 6), glinach GIII (Kijowo 1,
2 – fig. 6), glinach GIV (Marzenin – fig. 5, Siedlice – fig. 7)
i aluwiach A2 (Glinik, Deszczno – fig. 7). We wszystkich
tych profilach uzyskano zbli¿ony obraz litologiczny opisywa-
nej serii. Buduj¹ j¹ osady piaszczysto-¿wirowe, tworz¹ce nie-
zbyt wyraŸne kilku- do kilkunastometrowej mi¹¿szoœci cykle
proste. Sp¹g cyklu stanowi¹ piaski ró¿noziarniste z niewiel-
kim udzia³em drobnych ¿wirów. Ku górze iloœæ ¿wirów male-
je i zmniejsza siê wielkoœæ ziarna. Piaski staj¹ siê œrednio-,
a niekiedy drobnoziarniste (Siedlice, Dobrojewo). Iloœæ cykli
jest ró¿na w poszczególnych profilach, co sprawia zasadni-
cze trudnoœci przy podziale serii na mniejsze jednostki.
Wyj¹tkiem jest powszechnie obecny jej cz³on stropowy,
o mi¹¿szoœci do 10 m, utworzony z osadów jednego cyklu
prostego. Rozpoczyna siê on osadami piaszczysto-¿wirowy-
mi, centrum cyklu zajmuj¹ piaski ró¿no- i œrednioziarniste,
strop zbudowany jest z piasków drobnoziarnistych i py³owa-
tych zwieñczonych czêsto mu³kami i torfami.

Strop aluwiów serii A4 wystêpuje wszêdzie na wyso-
koœci 20–30 m n.p.m. Prócz generalnie zbli¿onej litologii
i pozycji hipsometrycznej, opisywane osady wyró¿niaj¹ siê
tak¿e nisk¹ wêglanowoœci¹ (0–2%), chocia¿ niektóre ni¿-
sze ich partie (Moczyd³a, Siedlice) s¹ silniej wêglanowe
(do 6%).

Wœród minera³ów ciê¿kich w serii A4 granaty przewa-
¿aj¹ nad amfibolami. Przeciêtnie przewaga ta wynosi oko³o
10%, ale w Dobrojewie i Skwierzynie udzia³y obu mine-
ra³ów w spektrach wyrównuj¹ siê, a lokalnie nawet odwra-
caj¹. Granatom i amfibolom towarzysz¹ zwykle obficie epi-
doty, osi¹gaj¹c kilkanaœcie procent zawartoœci. Znacz¹c¹
iloœciowo rolê, w spektrach minera³ów przezroczystych,
pe³ni¹ tak¿e w niektórych profilach staurolity, dysteny, syli-
manity, biotyty i pirokseny. Lokalnie obserwowano wêglany
i glaukonit (Kijowo 1, 2).

Osady serii aluwialnej A4 charakteryzuje œrednie obto-
czenie materia³u klastycznego. Na ogó³ przewa¿aj¹ ziarna
czêœciowo obtoczone. Iloœæ ziarn kanciastych jest na tyle
znaczna, ¿e wspó³czynnik obtoczenia (R) przyjmuje warto-
œci 0,6–0,8, mog¹c wskazywaæ na transport materia³u lo-
dowcowego i wodnolodowcowego ze zboczy dolin.

W sumie najm³odsza seria aluwialna odznacza siê znaczn¹
zmiennoœci¹ cech mineralnych, s³abszym od standardowego
stopniem obtoczenia materia³u klastycznego, przy zbli¿onym
niskim poziomie wêglanowoœci i ogólnym wykszta³ceniu lito-
logicznym. Tego rodzaju utwory rzeczne, o analogicznym
wykszta³ceniu i pozycji geomorfologicznej, opisali z Wielko-
polski Czerwonka i Krzyszkowski (1994), okreœlaj¹c je mia-
nem górnej serii rzecznej z granatami. Z przedstawionego
opisu wynika, ¿e górnoplejstoceñskie utwory rzeczne spod
Gorzowa i Drezdenka mog¹ odpowiadaæ osadom wielkopol-
skiej górnej serii rzecznej z granatami.

Osady jeziorne

Utwory jeziorne nale¿¹ na badanym terenie do rzadkoœci.
Wyró¿niono dwie serie ró¿nowiekowych osadów jeziornych
(J1 i J2). Starsza wystêpuje w obrêbie rzecznych osadów serii
A2 w Bledzewie (fig. 7). M³odsz¹ rozpoznano kilkoma otwo-
rami w okolicach Drezdenka (Studencki, 2002a, b). Stanowi
ona zapewne odpowiednik wiekowy serii A3.

Seria J1. W mi¹¿szej sekwencji rzecznej profilu Bledze-
wa (fig. 7) wystêpuje pakiet szarobrunatnych mu³ków ilas-
tych, o mi¹¿szoœci 5,5 m, poziomo laminowanych (Trela,
2000a, b; Fert i in., 2000a). Zgodnie z wynikami badañ lito-
petrograficznych, wœród minera³ów ciê¿kich granaty (38%)
przewa¿aj¹ nad amfibolami (27%), epidotami (14%), turma-
linami (8%) i staurolitami (5%). Materia³ klastyczny jest do-
brze obtoczony. Dominuj¹ ziarna obtoczone (63%) nad czêœ-
ciowo obtoczonymi (23%) i kanciastymi (14%). Mu³ki zawie-
raj¹ 22% wêglanu wapnia. Wyniki badañ analitycznych prze-
konuj¹ o jeziornej genezie sekwencji mu³kowej. Uwzglêd-
niaj¹c pozycjê geologiczn¹ serii osadów jeziornych wewn¹trz
mi¹¿szej serii aluwialnej, nale¿a³oby miejsce depozycji osa-
dów mu³kowych wi¹zaæ ze œrodowiskiem starorzecza.

Seriê J2 stwierdzono w Rolewicach, Mierzêcinie (fig. 2)
oraz dwóch otworach studziennych po³o¿onych na pó³noc
i pó³nocny-zachód od Drezdenka (Studencki, 2002a, b).
Osi¹ga ona znaczne mi¹¿szoœci (do 21,0 m w Rolewicach).
Wykszta³cona jest w postaci piasków drobnoziarnistych i py-
lastych, mu³ków piaszczystych, mu³ków oraz mu³ków ila-
stych z licznymi czarnymi i br¹zowymi laminami, rzadziej
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³awicami (0,2 m) czarnych, torfiastych i³ów, a tak¿e mu³ków
oraz torfów. Wœród minera³ów ciê¿kich przewa¿aj¹ minera³y
przezroczyste, a wœród nich najwiêcej jest granatów
(16–48%), którym towarzysz¹ amfibole (12–32%), dysteny
(8–21%), staurolity (8–14%), turmaliny (5–19%) i cyrkony
(3–11%). Stopieñ obtoczenia materia³u klastycznego roœnie
ku górze profilu. Podczas gdy iloœæ ziarn kanciastych utrzy-
muje siê na poziomie kilkunastu do 20% i tylko lokalnie,
w pobli¿u stropu spada do 7%, iloœæ ziarn œrednio obtoczo-
nych stopniowo i systematycznie roœnie od sp¹gu (26%) ku
stropowi (37%). W efekcie wartoœæ wspó³czynnika obtocze-
nia maleje od 0,8 w sp¹gu do 0,6 w stropie serii. Osad jest
bezwapnisty. Suma obserwacji litologicznych i wyników ba-
dañ litopetrograficznych (M. Romanek, 1994b) wskazuje na
mo¿liwoœæ sedymentacji opisywanych osadów w zbiorniku
jeziornym, w wodach o znacznej produktywnoœci biomasy
i podwy¿szonym pH, uniemo¿liwiaj¹cym powstawanie mi-
nera³ów wêglanowych.

Piêciometrowej mi¹¿szoœci profil z³o¿ony z namu³ów
piaszczysto-mu³kowych, miejscami ilastych, zielono-czar-
nych, poziomo warstwowanych, z laminami bogatymi
w materia³ organiczny, przewiercono w Mierzêcinie na g³ê-
bokoœci 15,0–20,0 m (strop 37,0 m n.p.m.; Studencki,
2002a, b). Wœród minera³ów ciê¿kich zdecydowanie domi-
nowa³y przezroczyste (78%), a w spektrum tych ostatnich
granaty (25%) nieznacznie przewa¿a³y nad amfibolami
(22%). Du¿y by³ udzia³ minera³ów odpornych – turmalinów
(12%), cyrkonów (12%), dystenów (11%), staurolitów (6%).
W materiale klastycznym dominowa³y ziarna czêœciowo ob-
toczone (57%) nad obtoczonymi (29%) i kanciastymi (14%).
W rezultacie wspó³czynnik obtoczenia (R) wyniós³ 0,7.
Osad jest bezwapnisty. Zarówno cechy litopetrograficzne
(M. Romanek, 1994b), jak i litologia oraz pozycja litostraty-
graficzna opisywanych utworów pozwalaj¹ uznaæ je za od-
powiedniki osadów z Rolewic.

Chronostratygrafia

Na badanym obszarze znane, opisane i opracowane pali-
nologicznie jest tylko jedno stanowisko osadów organoge-
nicznych ze Starego Kurowa (fig. 2). Odkryte przez Wrotka
(1978) rzeczne piaski (fig. 10 – A3) z dwoma warstwami tor-
fów wystêpowa³y w wyrobisku rozcinaj¹cym krawêdŸ Pra-
doliny Noteci–Warty i podœciela³y pakiet dobrze wyksz-
ta³conych glin lodowcowych (GVI) bazalnych i sp³ywowych
(Kozarski i in., 1980), buduj¹cych górne partie wysoczyzny.
W stropie wysoczyzny wystêpuj¹ utwory fluwioglacjalne
FgVI. Badania palinologiczne towarzysz¹cych piaskom tor-
fów okreœli³y wiek dolnej ³awicy torfowej na interstadia³
brörup, a górnej na interstadia³ odderade (Kozarski i in.,
1980). Lindner (1992) koreluje opisywane osady z intersta-
dia³em gniewu. Generalnie wiek ³awic torfowych i towa-
rzysz¹cych im piasków (A3) wi¹¿e siê z wczesnym, poprze-
dzaj¹cym stadia³ g³ówny, okresem zlodowaceñ pó³nocno-
polskich. Tym samym gliny przykrywaj¹ce piaski stanowi¹
osad ze zlodowacenia wis³y. Nie ulega równie¿ w¹tpliwoœci,
¿e m³odsze od serii A3, pochodz¹ce ze schy³ku ostatniego

zlodowacenia i holocenu, s¹ stropowe partie utworów alu-
wialnych (A4,) nie przykryte przez gliny, wype³niaj¹ce doli-
ny g³ównych rzek badanego obszaru.

Przedstawione ustalenia wieku glin GVI, aluwiów A3
i A4 wyczerpuj¹ listê jednostek litostratygraficznych posia-
daj¹cych biostratygraficznie okreœlon¹ pozycjê (fig. 10).
Wiek osadów organogenicznych serii J2 z Rolewic w okoli-
cach Drezdenka (Studencki, 2002a, b) nie zosta³ palinolo-
gicznie udokumentowany (Ziembiñska-Tworzyd³o, 1992).
Ostatnio opublikowano wyniki badañ osadów organicznych,
nawierconych na zachód od Gorzowa Wielkopolskiego,
starszych od glin GVI. Znajduj¹ siê one w pozycji serii J2
i s¹ korelowane z interglacja³em eemskim (Piotrowski i in.,
2002). Tym samym przypuszczenie o eemskim wieku serii
J2 zyskuje poœrednie uzasadnienie.

Z powodu braku na badanym obszarze starszych osadów
organogenicznych, w celu okreœlenia pozycji stratygraficznej
jednostek litostratygraficznych plejstocenu przeprowadzono
korelacje z regionami s¹siednimi, w których osady czwarto-
rzêdowe s¹ biostratygraficznie lepiej udokumentowane.
Szczególnie u¿yteczne okaza³y siê badania stratygrafii utwo-
rów plejstoceñskich Wielkopolski Czerwonki i Krzyszkow-
skiego (1994). Obecny na badanym obszarze poziom litostra-
tygraficzny glin lodowcowych GIV dobrze koreluje siê lito-
petrograficznie z poziomem glin lodowcowych typu Dopie-
wiec (tab. 2). Jednoczeœnie gliny Dopiewiec we wschodniej
Wielkopolsce prawdopodobnie pokrywaj¹ osady interglacja³u
wielkiego (Czerwonka, Krzyszkowski, 1994). W ten sposób
gliny Dopiewiec i tym samym gliny GIV reprezentuj¹ osad
glacjalny zlodowacenia odry. Po³o¿ony zatem ponad glinami
GIV, a pod vistuliañskimi glinami GVI, poziom glin lodow-
cowych GV nale¿y wi¹zaæ ze zlodowaceniem warty. Odpo-
wiedni¹ chronostratygraficzn¹ pozycjê uzyskuj¹ te¿, towa-
rzysz¹ce glinom GV i GIV, utwory wodnolodowcowe FgV
i FgIV i zastoiskowe BIII (fig. 10).

W pod³o¿u glin odrzañskich (GIV) napotyka siê mi¹¿sze
serie aluwialne (A2), których powstanie nale¿y wi¹zaæ z in-
terglacja³em wielkim. W tej pozycji (fig. 10) wystêpuj¹ tak-
¿e jeziorne, organogeniczne osady z Boczowa na Ziemi Lu-
buskiej (na po³udnie od badanego obszaru – Janczyk-Kopi-
kowa, Skompski, 1977; Skompski, 1980, 1981; Lindner,
1992), chocia¿ pozycja stratygraficzna tego stanowiska
bywa ostatnio podwa¿ana (Krupiñski, 2000).

Poni¿ej utworów interglacja³u wielkiego stwierdzono
wystêpowanie trzech litopetrograficznie zró¿nicowanych
poziomów glin lodowcowych (fig. 10). Powi¹zano je ze zlo-
dowaceniami po³udniowopolskimi: nidy (GI), sanu 1 (GII),
sanu 2 (GIII), chocia¿ nie mo¿na wykluczyæ obecnoœci na
badanym obszarze osadów najstarszego zlodowacenia narwi
(patrz Koz³owska, 1982; Dzier¿ek, 1997). Do czasu nap³ywu
rozstrzygaj¹cych danych w tej kwestii wiek glin najstar-
szych (GI) powinien byæ przyjmowany alternatywnie – re-
prezentuj¹ one na badanym obszarze zlodowacenie narwi
albo nidy. Wydaje siê, ¿e bardziej prawdopodobna jest obec-
noœæ na analizowanym obszarze l¹dolodu zlodowacenia nidy
i takie rozwi¹zanie stosowane bêdzie w dalszej czêœci publi-
kacji. Utwory wodnolodowcowe – FgI, FgII i FgIII oraz za-
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stoiskowe BI i BII (fig. 10) towarzysz¹ce glinom po³udniowo-
polskim przyporz¹dkowano odpowiednim ich poziomom.

Wystêpuj¹ce w sp¹gu glin zlodowacenia sanu 2 osady
rzeczne serii A1, w³o¿one w gliny sanu 1 (GII), nidy (GI)

i z³o¿one na osadach mioceñskich, nale¿y wi¹zaæ z intergla-
cja³em ferdynandowskim.

Starszych od zlodowacenia nidy osadów plejstoceñskich
nie rozpoznano na analizowanym obszarze.

TEKTONIKA

DYNAMIKA POD£O¯A KENOZOIKU

Aktywnoœæ laramijska

Na badanym obszarze zgodnie z wynikami analizy straty-
graficznej (por. rozdzia³ „Stratygrafia – Kreda”) pod osadami
kenozoicznymi le¿¹ ska³y kampanu i mastrychtu (fig. 3).
Utwory kampanu wystêpuj¹ w po³udniowej czêœci badanego
obszaru, czyli na pó³nocnym skraju monokliny przedsudec-
kiej, przekraczaj¹c strefê dyslokacyjn¹ dolnej Warty. G³êbo-
kimi zatokami, na zachodzie i wschodzie, wnikaj¹ na pó³noc,
gdzie nikn¹ pod osadami dolnego mastrychtu. Dalej ku pó³nocy
i wschodowi pojawiaj¹ siê znowu na powierzchni w postaci
planisekcyjnych „wysp” w okolicach Krzy¿a, Choszczna,
P³awna, Huty Szklanej. Wed³ug Jaskowiak-Schoeneichowej
(1979, 1981) sedymentacja zarówno kampanu, jak i mastrychtu
mia³a na analizowanym obszarze charakter ci¹g³y, jakkolwiek
mi¹¿szoœci by³y zró¿nicowane. Na pó³noc i pó³nocny wschód
od strefy „wysp” pierwotna mi¹¿szoœæ ska³ kampanu siêga³a
400 m, a dolnego mastrychtu 100 m. Ku po³udniowi mi¹¿szo-
œci te mala³y, osi¹gaj¹c na terenie bloku Gorzowa 50 m (kam-
pan) i 25 m (mastrycht). Wynika st¹d, ¿e obecnoœæ „wysp”
kampañskich na obszarze wystêpowania ska³ mastrychtu nie
ma charakteru pierwotnego, a jest rezultatem epigenetycznej
redukcji. Porównanie mapy geologicznej stropu mezozoiku
(Jaskowiak-Schoeneichowa, 1981) ze szkicem strukturalnym
(Dadlez, 1979) przekonuje, ¿e lokalizacja „wysp” kampañ-
skich nie jest przypadkowa. Wystêpuj¹ one nad g³êboko zako-
rzenionymi strefami dyslokacyjnymi (Pyrzyce–Krzy¿–Szamo-
tu³y, Dêbno–Z³ocieniec) i nad poduszkami solnymi, rozwiniê-
tymi w obrêbie tych stref (Znosko, 1998). Zgodnie z opini¹ Da-
dleza (op. cit.) aktywnoœæ laramijska realizowa³a siê na anali-
zowanym obszarze poprzez ruch bloków pod³o¿a wzd³u¿
g³êbokich stref dyslokacyjnych. Naprê¿enia spowodowane
ruchami mas skalnych aktywizowa³y tkwi¹ce w utworach
permu sole, które d¹¿¹c ku górze, powodowa³y powstawanie
nad nimi lokalnych wypiêtrzeñ. Denudacja w obrêbie tych
wypiêtrzeñ ods³ania³a coraz starsze ska³y mastrychtu, a¿ do
ich miejscami zupe³nego usuniêcia wraz z czêœci¹ utworów
kampañskich i tym samym utworzenia podkenozoicznych
wychodni („wysp”) kampanu wœród osadów mastrychtu. Ru-
chy wznosz¹ce, mierzone mi¹¿szoœci¹ osadów zdenudowa-
nych, mo¿na oceniæ na kilkadziesi¹t metrów na po³udniu jed-
nostki Drezdenka do 150–200 m na jej pó³nocnych peryfe-
riach, na pograniczu z nieck¹ szczeciñsk¹ (fig. 3).

Zarówno wypiêtrzanie, jak i towarzysz¹c¹ mu denudacjê
lub niedepozycjê nale¿y wi¹zaæ ze schy³kiem kredy i pocz¹t-
kiem paleogenu. Wskazuje na to obecnoœæ ska³ górnego ma-

strychtu sedymentowa³y tylko w centralnych partiach niecki
szczeciñskiej (Jaskowiak-Schoeneichowa, 1979, 1981), po-
krytych s¹ osadami górnoeoceñsko-oligoceñskiej formacji
rupelskiej rozpoczynaj¹cej nastêpny etap pogr¹¿ania anali-
zowanego obszaru. Okres dzia³ania ruchów wznosz¹cych
obejmuje zatem górny mastrycht, paleocen i prawie ca³y
eocen. Wówczas dosz³o zapewne do nasilenia ruchu soli, jako
efektu oddzia³ywania regionalnego pola naprê¿eñ, w którym
kszta³towa³y siê g³ówne struktury laramijskie Polski.

Aktywnoœæ polaramijska

Na analizowanym obszarze, po mastrychtsko-paleoceñ-
sko-eoceñskiej laramijskiej emersji, oligocen i miocen zdo-
minowa³y ruchy pogr¹¿aj¹ce. Ich efektem jest m.in. p³aszcz
osadów o mi¹¿szoœci 150–200 m. Zbli¿one mi¹¿szoœci ska³
oligocenu i miocenu, na badanym obszarze oraz w s¹siedz-
twie (ku zachodowi) œwiadcz¹ o regionalnych za³o¿eniach
tektonicznych subsydencji w tym czasie, lokalnie tylko kom-
plikowanej przez w¹skie struktury depresyjne typu rowów
tektonicznych. Zatem w generalnych za³o¿eniach, wielkoœæ
laramijskiego dŸwigniêcia zosta³a w oligocenie i miocenie
skompensowana ruchami obni¿aj¹cymi na bloku Gorzowa
(ponad 50–100 m).

Œródkenozoiczn¹ aktywnoœæ tektoniczn¹ mo¿na œledziæ
poprzez analizê morfologii stropu mezozoiku w kontekœcie
analizy stratygraficznej i facjalnej osadów przykrywaj¹cych.
Sp¹g kenozoiku badanego obszaru zosta³ przedstawiony na
mapach strukturalnych w ma³ych skalach (1:1 000 000 – Ko-
walska, 1960; 1:1 250 000 – Jaskowiak-Schoeneichowa,
1981). Zachodni¹ i pó³nocn¹ czêœæ analizowanego obszaru
objê³a mapa Koz³owskiej (1982) opublikowana w skali
1:670 000 i mapa Kurzawy (2004) w skali 1:1 000 000. Po-
niewa¿ w latach 90. XX wieku w czêœci centralnej i pó³nocnej
wykonano kilkanaœcie wierceñ siêgaj¹cych kredy, a w oko-
licach Gorzowa Wielkopolskiego profil p³ytkiej sejsmiki
refleksyjnej (Bestyñski, Oniszk, 1999), mo¿na by³o obraz
strukturalny sp¹gu kenozoiku na zachodzie i pó³nocy uwia-
rygodniæ i uszczegó³owiæ, a w centrum opracowaæ. Otrzy-
mane rezultaty przedstawiaj¹ figury 11 i 12. Opracowano je
na podstawie danych z 85 profili otworów wiertniczych.
Wartoœci rzêdnych stropu ska³ kredowych tworz¹ dwa zbio-
ry, o wyraŸnie podwy¿szonej liczebnoœci, w przedzia³ach
150–160 m p.p.m. i 170–190 m p.p.m. Pozosta³e wartoœci s¹
rozproszone od 65 do 194 m p.p.m.

Pod wzglêdem zró¿nicowania hipsometrycznego sp¹gu
kenozoiku, badany obszar dzieli siê na dwie wyraŸne czêœci.
Czêœæ pó³nocna i pó³nocno-wschodnia ma charakter wyraŸ-

Dynamika pod³o¿a kenozoiku 35



36 Tektonika

Fig. 11. Strop ska³ kredowych
na tle wybranych struktur z mapy tektonicznej kompleksu cechsztyñsko-mezozoicznego (Dadlez, 1979)

Top Cretaceous deposits and selected structures
based on the tectonic map of the Zechstein-Mesozoic sequence (after Dadlez, 1979)



nego rozcz³onkowanego grzbietu, którego szczyt siêga prze-
ciêtnie 140–100 m p.p.m., a nawet 65 m p.p.m. (Nadarzyn).
Ku po³udniowi i zachodowi grzbiet ten opada ³agodnie, ale
wyraŸnie i konsekwentnie do rzêdnej oko³o 160 m p.p.m.
W stosunku do g³ównych struktur pod³o¿a (fig. 11, 12) prze-
bieg grzbietu pokrywa siê z rozci¹g³oœci¹ strefy dyslokacyj-
nej Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y i rozwiniêtymi nad t¹ stref¹
strukturami solnymi.

Izolinia 160 m p.p.m. oddziela po³o¿on¹ na po³udnio-
wym zachodzie czêœæ depresjonowan¹. W jej obrêbie wystê-
puj¹ p³ytkie, rozleg³e zag³êbienia siêgaj¹ce 194 m p.p.m.
(np. rejon Drezdenka; fig. 11, 12), jak i kopu³owate elewacje
o powierzchniach szczytowych po³o¿onych na wysokoœci
145 m p.p.m. (np. rejon Janczewa).

Analiza facjalna najstarszych utworów pokrywy paleogeñ-
skiej na pó³noc od Noteci wskazuje na ich spokojn¹ sedymen-
tacj¹. W sp¹gu ska³ paleogeñskich brak mi¹¿szych utworów
grubych frakcji – ¿wirów, zlepieñców, bruków muszlowych,
biodetrytusu. Konsekwentny rozwój utworów niskoenerge-
tycznych – i³ów i mu³ków formacji rupelskiej z rozproszony-
mi czêsto niepokruszonymi szcz¹tkami organicznymi – suge-

ruje, ¿e kopalna rzeŸba obszaru podczas sedymentacji pozba-
wiona by³a znaczniejszych deniwelacji. Jeœli uwzglêdniæ przy
tym znamienn¹ koincydencjê przebiegu grzbietu mezozoicz-
nego ze starymi strukturami tektonicznymi i solnymi (Kurza-
wa, 2004), to s³uszna wydaje siê tektoniczna interpretacja
zró¿nicowania hipsometrycznego powierzchni podpaleogeñ-
skiej. Zgodnie z ni¹ obszar po³udniowy po³o¿ony miêdzy Go-
rzowem Wielkopolskim i Drezdenkiem reprezentuje zbli¿ony
do pierwotnego obraz powierzchni stropu ska³ kredowych
sprzed transgresji eoceñsko-oligoceñskiej, a struktury grzbieto-
we na pó³nocy i pó³nocnym wschodzie s¹ efektem aktywnoœci
stref dyslokacyjnych pod³o¿a, wysklepiania siê struktur sol-
nych i unoszenia przykrywaj¹cych je osadów.

Z powy¿szych rozwa¿añ wynika, ¿e grzbiet pó³nocny
i pó³nocno-wschodni powierzchni mezozoicznej (fig. 11, 12)
jest struktur¹ tektoniczn¹ postsedymentacyjn¹ w stosunku
do formacji rupelskiej. Uzasadniaj¹ to badania nanoplankto-
nowe. W profilu otworu S³onice (fig. 11), usytuowanym
w szczytowej partii grzbietu kredowego na pó³nocy omawia-
nego obszaru, najstarsze ska³y paleogeñskie powsta³y pod-
czas doby NP21 i wystêpuj¹ na g³êbokoœci 87,0 m p.p.m.
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Fig. 12. Model przestrzenny powierzchni stropowej kredy (3D)
Obszar jak na fig. 11, zrotowany o 45°, widziany z po³udniowego zachodu

3-D diagram of the top Cretaceous surface

The same area as in Fig. 11, rotated 45°, seen from the South-West



Ich stratygraficzne odpowiedniki pod Gorzowem Wielko-
polskim (Dobrojewo, fig. 11; GaŸdzicka, 1994, 1999) znale-
ziono na poziomie 158 m p.p.m. Ró¿nica hipsometryczna
ich sp¹gu wynosi wiêc oko³o 70 m. W sp¹gu obu profili na
utworach kredy le¿¹ niskoenergetyczne, drobnopiaszczysto-
-mu³kowo-ilaste, morskie osady formacji rupelskiej i mosiñ-
skiej dolnej. Mo¿na zatem przypuszczaæ, ¿e deniwelacje dna
morskiego zbiornika rupelskiego nie by³y na analizowanym
obszarze znacz¹ce. Wobec tego ró¿nica hipsometryczna wy-
nosz¹ca oko³o 70 m jest miar¹ pooligoceñskich deformacji
powierzchni stropu kredy w strefie dyslokacyjnej Pyrzy-
ce–Krzy¿. Stanowi ona ponad po³owê maksymalnych obec-
nie stwierdzonych deniwelacji tej powierzchni (129 m). Tym
samym malej¹ mo¿liwoœci paleomorfologicznej interpretacji
powierzchni stropu ska³ kredowych i nieuzasadnione s¹ pró-
by precyzyjnego wydzielenia paleodolin, paleowysoczyzn
czy paleotarasów. Uwzglêdniaj¹c obecn¹ tak¿e na analizo-
wanym obszarze przedoligoceñsk¹ aktywnoœæ tektoniczn¹,
wydaje siê, ¿e ca³y efekt hipsometryczny grzbietu P³awna–

Radêcina–Huty Szklanej (fig. 2, 11) nale¿y przypisaæ keno-
zoicznym ruchom wznosz¹cym. Jest to wiêc obszar powierz-
chni epigenetycznej ca³kowicie przekszta³conej.

Bli¿sze okreœlenie wieku powstania grzbietu mezozoicz-
nego pod³o¿a na pó³nocy analizowanego obszaru natrafia na
powa¿ne przeszkody i w pewnej mierze jest przedmiotem
spekulacji. Poniewa¿ wokó³ grzbietu nie rysuj¹ siê widoczne
ró¿nice mi¹¿szoœci i zmiany facjalne w obrêbie ska³ oligocenu
i miocenu, mo¿na przypuszczaæ, ¿e aktywnoœæ tektoniczna
w obrêbie strefy Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y mia³a miejsce
póŸniej. Wydaje siê, ¿e wzrost grzbietu nastêpowa³ w dwu
najbardziej prawdopodobnych momentach – w miocenie, kie-
dy uczestniczy³ w tworzeniu i zamykaniu ram zbiornika sedy-
mentacyjnego i³ów formacji poznañskiej i – we wczesnym
plejstocenie, kiedy stanowi³ reakcjê na zbli¿aj¹cy siê najstar-
szy l¹dolód. Jest prawdopodobne, ¿e pozytywny, kilkudzie-
siêciometrowy, pooligoceñski ruch pod³o¿a w strefie Pyrzy-
ce–Krzy¿–Szamotu³y jest poligeniczny i sk³ada siê z dwóch
lub wiêkszej iloœci epizodów.

GLACITEKTONIKA

PO£O¯ENIE WARSTW
I ICH INTERPRETACJA STRUKTURALNA

Podczas terenowych badañ kartograficznych i analizy
pe³nordzeniowanych, badawczych profili wiertniczych zaob-
serwowano liczne przypadki zaburzeñ pierwotnego zalegania
warstw. W ods³oniêciach wystêpuj¹ one w Przysiece i Drez-
denku (fig. 2), znacznie czêœciej spotykane s¹ w profilach
otworów wiertniczych. Na obszarze badañ przeanalizowano
pod k¹tem strukturalnym 41 profili wiertniczych, 14 z nich
by³o przedmiotem obserwacji i badañ autorskich. Informacje
z pozosta³ych 27 profili pochodz¹ z opracowañ Studenckiego
(2002a–e) – 7 profili z okolic Drezdenka i Strzelc Krajeñskich;
Szumilaka (1965) – 8 profili z okolic Drezdenka i Strzelc Kra-
jeñskich; Z³onkiewicza (2000a, b) – 4 profile z okolic Skwie-
rzyny; Treli (1997a, b, 2000a, b) – 3 profile z okolic Bledzewa
i trzy z okolic Pe³czyc; Salwy (1999a, b) – 2 profile z rejonu
Ch³opowa. Wszystkie profile obejmowa³y ca³y plejstocen lub
koñczy³y siê w pobli¿u jego sp¹gu, a w 16 osi¹gniêto ska³y kre-
dowe lub utkniêto w osadach oligoceñskich.

W Przysiece, w rozleg³ej przemys³owej ¿wirowni od-
s³aniaj¹ siê lodowcowe piaski ze ¿wirami i g³azami.
W pó³nocno-wschodniej czêœci ¿wirowni odpowiada im kil-
kumetrowej mi¹¿szoœci pakiet glin lodowcowych powsta³ych,
podobnie jak piaski, podczas zlodowacenia warty. Piaski i gli-
ny warciañskie le¿¹ na starszych osadach wodnolodowco-
wych. Lokalnie ten klarowny uk³ad bywa zaburzony i gliny
wzd³u¿ powierzchni, o przybli¿onej rozci¹g³oœci SW–NE na-
chylonej ku pó³nocy pod k¹tem 60–65°, kontaktuj¹ obocznie
od po³udnia ze starszymi od warciañskich piaskami wodnolo-
dowcowymi, o silnie zaburzonym warstwowaniu.

Po³o¿ona na pó³noc od Nowego Drezdenka krawêdŸ pra-
doliny Noteci–Warty zbudowana jest z glin lodowcowych

oraz przykrywaj¹cych je osadów wodnolodowcowych – pia-
sków i piasków ze ¿wirami. W ods³oniêciach naturalnych
widaæ gliny stromo (80–85°) nachylone ku po³udniowi,
a miejscami stoj¹ce pionowo (Studencki, 2002a, b, e).

Spoœród 41 analizowanych rdzeniowanych profili osa-
dów kenozoicznych w 17 stwierdzono nachylenia warstw
odbiegaj¹ce od pierwotnego, poziomego po³o¿enia (Roma-
nek, 2005). Przy analizie strukturalnej pominiêto nachylenia
obserwowane w obrêbie ³awic lub zespo³u warstw o tej sa-
mej litologii – piasków, mu³ków, glin. Obserwowane nachy-
lenia mog³y mieæ charakter sedymentacyjny. Za wiarygodne
przyjmowano powierzchnie wystêpuj¹ce na granicach ró¿-
nych typów litologicznych osadów, stwierdzane w co naj-
mniej kilkumetrowym interwale g³êbokoœci.

Uzyskano pe³ne spektrum nachyleñ, od po³o¿eñ pozio-
mych do warstw stoj¹cych pionowo (fig. 13). W profilach do-
minuj¹ warstwy poziomo zalegaj¹ce, wystêpuj¹ce we wszyst-
kich przedzia³ach g³êbokoœciowych kenozoiku. Ustêpuj¹ im
nieznacznie interwa³y z nachyleniami po³ogimi (do 30°). Na-
chylenia strome (>30°) s¹ nieco rzadsze, a utwory stoj¹ce pio-
nowo spotykane s¹ wyj¹tkowo i na krótkich odcinkach rdze-
nia (Skwierzyna, D³ugie, Kawki, Kamionna – fig. 13).

Najp³ytsze odcinki profili kenozoiku nie wykazuj¹ obec-
noœci warstw nachylonych. Najbli¿ej powierzchni napotka-
no utwory nachylone w G³a¿ewie (15 m). Jest to jednak sta-
nowisko wyj¹tkowe. Upady, znacz¹co ró¿ne od 0°, poja-
wiaj¹ siê pospolicie na g³êbokoœciach 35–45 m (D³ugie, Ka-
mieñ, Sto³uñ, Skwierzyna). Ku sp¹gowi profili nachylenia
warstw wystêpuj¹ czêsto, ale nie utrzymuj¹ siê konsekwent-
nie. Zazwyczaj wartoœci upadów ulegaj¹ wraz z g³êbokoœci¹
zmianom, od wysokich przez po³ogie do poziomych lub od-
wrotnie. W pobli¿u nachyleñ ekstremalnie wysokich i nis-
kich zmiana wartoœci k¹ta upadu jest ostra i gwa³towna.
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Za ni¹ pojawia siê interwa³, w którym wartoœci nachyleñ
znowu stopniowo rosn¹ lub malej¹. Tego rodzaju interwa³y
nachyleñ uporz¹dkowanych nazwano w niniejszym opraco-
waniu sekwencjami nachylonymi (fig. 13).

Wyró¿niono dwa typy sekwencji nachylonych: proste
i odwrócone. Pierwszy z nich obejmuje pakiet utworów stro-
mo nachylonych w sp¹gu profilu, stopniowo przechodz¹cych
ku stropowi w warstwy poziomo zalegaj¹ce. Tego rodzaju se-
kwencje nachylone proste napotkano w G³a¿ewie i Skwierzy-
nie (fig. 13, 14). Czêœciej wystêpuj¹ sekwencje odwrócone,
w których ska³y najsilniej nachylone wystêpuj¹ w stropie.
W sp¹gu warstwy le¿¹ poziomo lub po³ogo, ku stropowi staj¹
siê bardziej strome, a¿ do pionowo stoj¹cych. Tego rodzaju
sytuacje obserwuje siê w Che³msku, Sto³uniu, G³a¿ewie, Ka-
mionnej, D³ugim, Kijowie 1, Pielicach (fig. 13, 14).

Sekwencje nachylone mog¹ wiêc mieæ upady ku górze
rosn¹ce lub malej¹ce, mog¹ w profilu tworzyæ zespó³ kilku
le¿¹cych na sobie sekwencji nachylonych tylko rosn¹cych,
tylko malej¹cych lub mieszanych.

Niekiedy wartoœci nachyleñ w rozk³adzie g³êbokoœcio-
wym s¹ chaotyczne. Wœród utworów poziomo le¿¹cych lub
po³ogich pojawiaj¹ siê w¹skie strefy ska³ stromo nachylonych
lub stoj¹cych pionowo (Skwierzyna, G³a¿ewo, Che³msko),
albo stosunkowo mi¹¿sze interwa³y, w których warstwy s¹
nachylone pod zbli¿onym k¹tem (£ugi, G³a¿ewo – fig. 13).

Nachylenia warstw wystêpuj¹ w/i na pograniczu glin lo-
dowcowych, piasków drobnoziarnistych, mu³ków, i³ów, wê-
gli brunatnych, ¿wirów, heterolitów piaszczysto-mu³kowych
oraz w obrêbie tych osadów. We wszystkich przypadkach
notowane s¹ zró¿nicowane wartoœci upadów od po³ogich do
stromych. Nie ma wiêc zwi¹zku miêdzy wykszta³ceniem li-
tologicznym, a stopniem zdeformowania ska³y.

Z danych prezentowanych na figurze 13 wynika równie¿,
¿e nie ma istotnych ró¿nic w wartoœciach i rozk³adzie nachy-
leñ warstw w utworach plejstoceñskich i starszego keno-
zoiku. Zwraca jednak uwagê wyraŸne zagêszczenie stref
nachylonych w pobli¿u kontaktu ska³ starszego kenozoiku
z plejstoceñskimi. Strefy przykontaktowe w utworach pod-
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Fig. 14. Strefowoœæ nachyleñ warstw na obszarze o budowie fa³dowo-³uskowej

Inclinations scope of beds over fold-slice structure area



³o¿a plejstocenu podkreœlone s¹ dodatkowo odwróconymi
sekwencjami nachylonymi, ze stromymi upadami lub
warstwami stoj¹cymi prawie pionowo (Che³msko, D³ugie,
Kamionna – fig. 13, 14).

Z przeprowadzonego przegl¹du nachyleñ warstw wyni-
ka, ¿e ogólny obraz zaburzeñ jest w ca³ym kenozoiku zbli¿o-
ny i sprowadza siê do wystêpowania czêsto mi¹¿szych stref
osadów poziomo zalegaj¹cych, rozdzielonych interwa³ami
o po³ogich nachyleniach warstw lub pakietami osadów wy-
kazuj¹cych strome nachylenia, a¿ do, rzadko spotykanych,
utworów o pionowej orientacji. Niekiedy wystêpuj¹ proste
sekwencje nachylone z ostr¹ granic¹ sp¹gow¹ i ³agod-
niej¹cymi ku stropowi upadami, a miejscami, zw³aszcza
w pobli¿u kontaktów utworów plejstoceñskich ze starszymi,
odwrócone sekwencje nachylone, ze stromymi upadami
w stropie, stopniowo trac¹cymi na wartoœci ku sp¹gowi, a¿
do utworów poziomo zalegaj¹cych (Romanek, 2005).

Mi¹¿szoœæ sekwencji nachylonych i pakietów poziomo
zalegaj¹cych ze strefami nachylonymi w sp¹gu wynosi od
kilku do 30–50 m, przewa¿nie od kilkunastu do 30 m.

Ze szczegó³owych analiz przeprowadzonych na obsza-
rach glacitektonicznie zdeformowanych wynika, ¿e budowa
tych obszarów ma charakter fa³dowo-³uskowy. Szczególnie
cenne s¹ tu obserwacje poczynione w ods³oniêciach (por.
m.in. Jaroszewski 1963; Rotnicki, 1972, 1976a, b; Brykczyñ-
ska, Brykczyñski, 1974; W³odarski, 2002, a tak¿e Sarnacka,
1965; Bubieñ, Kotowski, 1980, 1992; Barañski, Ko³odziej-
czyk, 1983; Wilkosz, 2002; Kraiñski, 2003,) daj¹ce wgl¹d
w przestrzenn¹ orientacjê struktur i pozwalaj¹ce na ogó³ na
odtworzenie pola naprê¿eñ.

Wyniki badañ przeprowadzonych w ods³oniêciach (Ber,
Krzyszkowski, 2004 – lokalizacja przejawów zaburzeñ glaci-
tektonicznych na powierzchni i dokumentuj¹cych je prac) do-
brze koreluj¹ siê z obserwacjami uzyskanymi na obszarach
glacitektonicznie zdeformowanych, posiadaj¹cych gêst¹ siat-
kê wierceñ, takich jak np. okolice Sieniawy (Dyjor, Pruc,
1978; Ciuk 1995), Zielonej Góry (Ciuk, 1955; Bartkowski,
1974; Kotowski, Kraiñski, 1992a, b; Urbañski, 2002, 2005),
Mu¿akowa (Ciuk, 1955; Dyjor, Chlebowski, 1973), Wzgórz
Dalkowskich (Kraiñski, 1989), ¯ar (Ciuk, 1955) i wielu in-
nych miejsc na Dolnym Œl¹sku, Ziemi Lubuskiej, a tak¿e
m.in. na pó³nocnym Mazowszu i Kujawach (Lamparski, 1983),
Podlasiu (Ruszczyñska-Szenajch, 1976), Wielkopolsce (Rot-
nicki, 1967; Stankowski, 1968), Warmii (Marks, 1988; Mo-
rawski, 2004), SuwalszczyŸnie (Ber, 1999, 2000). S¹ one
powszechnie stwierdzane tak¿e poza granicami Polski – na
£u¿ycach (Kupetz i in., 1989, Kupetz, 2002, 2003), Rugii
(Brinkmann, 1953), w Danii (Aber, 1982; Jakobsen, 2003)
i na Bia³orusi (np. Levkov, 1980).

Podsumowuj¹c i uogólniaj¹c obserwacje zebrane w ods³o-
niêciach oraz wyinterpretowane na podstawie analizy profili
wiertniczych ró¿nych obszarów przez wspomnianych auto-
rów, mo¿na stwierdziæ, ¿e deformacje s¹ znacznie po-
wszechniejsze w utworach preplejstoceñskich ni¿ w plej-
stoceñskich. W znacznej mierze wynika to z czytelnoœci
struktur, uzasadnionej obecnoœci¹ w ich obrêbie dobrze
rozpoznawalnych litologicznych i litostratygraficznych re-

perów – warstw wêgla brunatnego, i³ów rupelskich i pias-
ków glaukonitowych. Wœród struktur glacitektonicznych,
interpretowanych na podstawie profili wiertniczych, domi-
nuj¹ fa³dy – g³ównie asymetryczne, rzadziej stoj¹ce i oba-
lone, rzadko z³uskowane. Wyj¹tkowo dostrzegane i inter-
pretowane s¹ uskoki.

W ods³oniêciach uskoki zdaj¹ siê dominowaæ. Obecne s¹
rozmaite ich rodzaje, od czêstych odwróconych przez piono-
we do normalnych. Powierzchnie uskoków zazwyczaj s¹
stromo nachylone, ale udokumentowano tak¿e po³ogie, a na-
wet poziome (Rotnicki, 1972, 1976a, b). Fa³dy s¹ rzadziej
swierdzane. Rozpoznano formy asymetryczne, obalone
i stoj¹ce.

Wielkoœci struktur s¹ zró¿nicowane. Opisywane formy
fa³dowe odznaczaj¹ siê promieniami od kilku, kilkudziesiê-
ciu centymetrów do ponad 1000 m. Odrzuciwszy wartoœci
zwi¹zane ze strukturami wtórnymi, towarzysz¹cymi oraz
struktury ekstremalne, otrzymuje siê rozmiary przeciêtnych,
powszechnie wystêpuj¹cych form. W olbrzymiej wiêkszoœci
przypadków posiadaj¹ one promienie od kilkudziesiêciu do
kilkuset (100–200) metrów i amplitudy od kilkunastu do kil-
kudziesiêciu (30–50) metrów. Na podstawie statystycznej
czêstoœci wystêpowania przyjêto, ¿e takie formy s¹ standar-
dowym produktem glacitektonicznym tworzonym przez
l¹dolody w Polsce zachodniej.

Analizuj¹c dane (mi¹¿szoœci, upady, lokalizacje w profi-
lach w stosunku do sp¹gu plejstocenu) sekwencji nachylo-
nych wystêpuj¹cych na analizowanym obszarze, mo¿na za-
uwa¿yæ, ¿e s¹ one najprawdopodobniej mierzalnym i mo¿li-
wym do obserwowania w rdzeniach œladem standardowych
struktur glacitektonicznych (fa³dowo-³uskowych). Obserwo-
wane s¹ one g³ównie w pobli¿u sp¹gu plejstocenu, tak jak
przewa¿aj¹ca wiêkszoœæ struktur w zachodniej Polsce.
Gwa³towne przejœcia od wysokich do niskich upadów miêdzy
sekwencjami sugeruj¹ obecnoœæ uskoków (nasuwczych?),
a kontakt sekwencji rosn¹cej z malej¹c¹ (G³a¿ewo, fig. 13)
przemawia za obecnoœci¹ fa³du (asymetrycznego). Tak¿e siê-
gaj¹ca kilkudziesiêciu metrów mi¹¿szoœæ sekwencji nachylo-
nych nawi¹zuje do wielkoœci amplitudy standardowych struk-
tur glacitektonicznych. Jeœli tak jest, to wiêkszoœæ struktur za-
pisanych w profilach wierceñ jako sekwencje nachylone ma
charakter fa³dowo-³uskowy (fig. 14). W¹skie strefy wysokich
nachyleñ reprezentuj¹ strefy bliskie z³uskowanego przegubu
antyklin, strefy œrednich nachyleñ – skrzyd³a grzbietowe, stre-
fy niskich nachyleñ – szersze po³ogie obszary synklinalne.
Taki obraz szerszych synklin i wê¿szych, stromych, czêsto
z³uskowanych antyklin opisali m.in. Dyjor, Chlebowski
(1973) z utworów glacitektonicznie zdeformowanych £uku
Mu¿akowa.

Podobne wnioski wynikaj¹ z analizy wyników badañ
geofizycznych, uzyskanych z ci¹gu wysokorozdzielczej sej-
smiki refleksyjnej, poprowadzonego na zachód od Gorzowa
Wielkopolskiego (fig. 2). Rezultaty badañ sejsmicznych
(Bestyñski, Oniszk, 1999) potwierdzi³y brak zaanga¿owania
tektonicznego utworów kredowych. Zalegaj¹ one p³asko.
Przecina je wraz z kenozoikiem jeden uskok o zrzucie tak
ma³ym, ¿e trudnym do okreœlenia, ale nie przekraczaj¹cym
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kilkunastu metrów. Ska³y kenozoiczne prezentuj¹ trzy ro-
dzaje budowy:

– obszar o p³askim, niezaburzonym zaleganiu kenozoiku
rozciêtego nielicznymi, stromymi lub œrednio nachylonymi
uskokami;

– obszar dŸwigniêtych, wzd³u¿ s³abo nachylonych po-
wierzchni nieci¹g³oœci, osadów paleogenu i neogenu wew-
nêtrznie po³ogo zafa³dowanych;

– obszar zredukowanych utworów paleogenu i neogenu,
a mi¹¿szym czwartorzêdzie, silnie i gêsto zdyslokowanym
g³ównie po³ogimi uskokami, z zafa³dowanymi warstwami
prezentuj¹cym styl fa³dowo-³uskowy.

Bezpoœrednie badania geofizyczne dokumentuj¹ wiêc na
analizowanym obszarze obecnoœæ form fa³dowo-³uskowych,
jako typowego produktu zaburzeñ warstw w kenozoiku.

Istotne jest, ¿e sekwencje nachylone wystêpuj¹ w przy-
sp¹gowych partiach utworów plejstoceñskich, dokumentuj¹c
obecnoœæ deformacji w osadach glacjalnych zlodowacenia
nidy (Skwierzyna) i sanu 1 (Sto³uñ i Che³msko). Tym samym
dowodz¹, ¿e na badanym obszarze zaburzone s¹ nie tylko
utwory preplejstoceñskiego pod³o¿a, ale tak¿e osady plejsto-
ceñskie dwóch najstarszych tu zlodowaceñ.

£uskowy i fa³dowo-³uskowy charakter deformacji osa-
dów zlodowacenia nidy, sanu 1, sanu 2 zosta³ pokazany na
przekrojach geologicznych (patrz rozdz. „Zarys rozwoju...”)
jako typowy rys stylu zaburzeñ tych osadów, wynikaj¹cy
z analizy sekwencji nachylonych. Rozpoznanie struktur
fa³dowo-³uskowych metodami wiertniczymi, mimo niskiego
zagêszczenia wierceñ na badanym obszarze, wskazuje, ¿e s¹
one w utworach przysp¹gowych plejstocenu formami pospo-
litymi. Pod wzglêdem rozmiarów reprezentuj¹ podstawowy
na analizowanym obszarze typ form glacitektonicznych trze-
ciego rzêdu.

W odró¿nieniu od struktur pierwszego i drugiego rzêdu
(por. rozdzia³ „Powierzchnia sp¹gowa plejstocenu”), formy
trzeciego rzêdu nie zosta³y zlokalizowane i zorientowane.
Ich kszta³t i przebieg na przekrojach geologicznych, gdzie
tworz¹ szkielet strukturalny depresji i elewacji, oddaje jedy-
nie styl zaburzeñ i charakter budowy geologicznej. Zgro-
madzone dane nie pozwalaj¹ na precyzyjne umiejscowienie
i okreœlenie parametrów geometrycznych konkretnych struk-
tur (por. Rotnicki, 1988, s. 66, 74). Dla zachowania dobrej
czytelnoœci przekrojów, formy trzeciego rzêdu przewiêkszono
w planie o rz¹d wielkoœci, przydaj¹c im w p³aszczyŸnie pozio-
mej rozmiary rzêdu setek metrów do kilku kilometrów. Zasto-
sowano te¿ 25-krotne przewy¿szenie skali pionowej przekro-
jów. W wyniku obu zabiegów obraz struktur trzeciego rzêdu
uleg³ deformacji polegaj¹cej na rozrzedzeniu oraz zestromie-
niu i wyostrzeniu form glacitektonicznych. Prezentowany na
przekrojach geologicznych styl strukturalny kenozoiku ma
w odniesieniu do form III rzêdu schematyczny charakter
i prezentuje jedynie podstawowe typy form ³uskowych oraz
fa³dowo-³uskowych. W porównaniu ze znanymi strukturami
z s¹siednich obszarów – Ziemi Lubuskiej, Wielkopolski czy
Dolnego Œl¹ska – badany rejon odznacza siê zubo¿eniem in-
wentarza struktur, przede wszystkim o ró¿nego rodzaju for-
my dysjunktywne, tak czêsto obserwowane w ods³oniêciach

(np. Rotnicki, 1971, 1976a, b) oraz towarzysz¹ce strukturom
III rzêdu drobniejsze zaburzenia fa³dowe, fa³dy ci¹gnione,
ewentualnie diapiry.

Prócz sekwencji nachylonych, w niektórych profilach
pojawiaj¹ siê sporadycznie w¹skie interwa³y ze ska³ami
nachylonymi po³ogo (Che³msko, Kamionna), stromo (Ka-
mionna) lub zorientowanymi pionowo (Skwierzyna, Kawki;
fig. 13). Interwa³y te stanowi¹ najprawdopodobniej strefy
przyuskokowe samoistnych struktur nieci¹g³ych, które nie
bior¹ udzia³u w budowie ³usek ani fa³dów.

W niektórych profilach obecne s¹ interwa³y, gdzie na kil-
kunastu–kilkudziesiêciu metrach nachylenie warstw nie ule-
ga zmianie (Ceglarnia, G³a¿ewo, £ugi, Skwierzyna – fig.
13). Reprezentuj¹ one zapewne skrzyd³a wiêkszych form
fa³dowych.

Warto jeszcze wspomnieæ, ¿e poziome zaleganie ska³
w kenozoiku analizowanego obszaru bynajmniej nie wska-
zuje na ich sedymentacyjne po³o¿enie. Choæ autorzy opisów
takich profili jak Kamieñ, Drezdenko 52 czy Janczewo nie
dostrzegli w nich warstw nachylonych, to jednak chaos stra-
tygraficzny, jaki w tych profilach panuje, dowodzi przebu-
dowy na wielk¹ skalê pierwotnie poziomo z³o¿onych osa-
dów. Dlatego mo¿na s¹dziæ, ¿e procesy glacitektoniczne dot-
knê³y znacznie wiêksze partie pod³o¿a osadów plejstocenu,
ni¿ to obecnie mo¿na przeœledziæ, w tym tak¿e te, które ob-
serwowane w profilach wiertniczych zdaj¹ siê le¿eæ hory-
zontalnie (por. te¿ Rotnicki, 1976b).

DROBNE STRUKTURY DEFORMACYJNE

W rdzeniach otworów wiertniczych (D³ugie, Siedlice,
We³min – fig. 13) obecne s¹ drobne struktury deformacyjne,
osi¹gaj¹ce rozmiary od kilku centymetrów do jednego me-
tra. W D³ugim (Studencki, 2002a, b) s¹ to fa³dy stoj¹ce, po-
chylone, z³uskowane, o promieniach od kilku do powy¿ej
20 cm i amplitudach kilkunastu centymetrów, wype³niaj¹ce
gruby, 32-metrowy interwa³ (fig. 13). Powierzchnie warstw
w opisywanych fa³dach s¹ czêsto dodatkowo sfa³dowane.
Utworzy³y siê na nich struktury fa³dowe o rz¹d wielkoœci
mniejsze, o promieniach i wysokoœciach osi¹gaj¹cych kilka
centymetrów. Tworzywem struktur fa³dowych s¹ czarne wê-
gliste i³y zwiêz³e i piaski mu³kowate z wk³adkami mu³ków,
nale¿¹ce do formacji adamowskiej. Obydwie generacje
fa³dów, mieszcz¹ce siê w kategorii drobnych struktur defor-
macyjnych, wystêpuj¹ w ca³ym preplejstoceñskim odcinku
profilu otworu D³ugie i wspó³wystêpuj¹ ze strukturami
fa³dowymi i fa³dowo-uskokowymi wy¿szego rzêdu. Drobne
fa³dy dwu generacji z D³ugiego s¹ wiêc jednym z trzech
fa³dowych elementów strukturalnych wystêpuj¹cych jedno-
czeœnie w tym samym interwale. Oprócz nich obserwowano
lustra œlizgowe. Obecnoœæ ca³ego zespo³u powi¹zanych ze
sob¹ ró¿noskalowych deformacji, wystêpuj¹cych w bezpo-
œrednim pod³o¿u plejstocenu, pozwala ³¹czyæ ich powstanie
z mechanicznym oddzia³ywaniem l¹dolodu na pod³o¿e.

W We³minie (fig. 13) pod mi¹¿szymi glinami lodowco-
wymi wystêpuj¹ mu³ki laminowane. Laminacja mu³ków jest
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nieregularnie zaburzona, miejscami sfa³dowana. Lokalnie
warstewki s¹ intensywnie sfa³dowane, z³uskowane, a ³uski
ponasuwane na siebie. Wszystkie opisywane struktury maj¹
charakter drobnoskalowy, osi¹gaj¹ wymiary kilkucentyme-
trowe. W sumie objê³y jednak osady o mi¹¿szoœci 5,4 m.
Jakkolwiek nie mo¿na wykluczyæ deformacji mu³ków bez
udzia³u l¹dolodu, to ich pozycja w profilu bezpoœrednio pod
bazaln¹ glin¹ lodowcow¹ oraz dosyæ znaczna mi¹¿szoœæ
objêta zaburzeniami sugeruj¹ lodowcowe pochodzenie
deformacji.

W Siedlicach (fig. 13) w obrêbie glin lodowcowych nie-
wyraŸnie warstwowanych widoczne s¹ zaburzenia lamina-
cji, w postaci lokalnego powyginania lamin. Tworz¹ nie-
wielkie antykliny, op³ywaj¹ i zawijaj¹ siê wokó³ soczewek
piaszczystych i towarzysz¹cych im ¿wirów. Zaburzone osa-
dy maj¹ tu mi¹¿szoœæ 1,2 m. Zarówno ich pozycja wewn¹trz
glin lodowcowych, jak równie¿ brak innych struktur wska-
zuj¹ na sedymentacyjn¹ genezê opisywanych zaburzeñ i jest
raczej wskaŸnikiem genezy gliny lodowcowej, ni¿ skutkiem
wytwarzanego przez l¹dolód pola naprê¿eñ.

Analizowane drobne struktury deformacyjne nale¿¹ do
dwóch zbiorów:

– struktur glacitektonicznych powi¹zanych genetycznie
z oddzia³ywaniem l¹dolodu (We³min, D³ugie),

– struktur pochodzenia sedymentacyjnego (Siedlice).

STRUKTURY ŒLIZGOWE

Struktury œlizgowe wystêpuj¹ w rdzeniach kilkunastu
otworów wiertniczych, m.in.: D³ugie (Studencki 2002c, d),
Drawsko, Kawki, £ugi, Marianowo-Herburtowo, Miêdzychód
62/68, 61/33 i 61/31, Zatom 16, 17 (fig. 13). W 15 profilach
reprezentuj¹ je p³askie lub s³abo wypuk³o-wklês³e powierzch-
nie, pokryte gêstymi równoleg³ymi rysami œlizgowymi, two-
rz¹ce wyg³adzone powierzchnie zlustrowania. Rzadko towa-
rzysz¹ im zadziory z oderwania. W dwu przypadkach (D³ugie,
Drawsko) p³aszczyzny luster wykorzystuj¹ powierzchnie u³a-
wicenia lub p³askiej laminacji, pozosta³e s¹ strome.

Zlustrowania obserwowano wy³¹cznie w utworach spo-
istych – i³ach, mu³kach, mu³kach ilastych, mu³kach i i³ach
wêglistych. Zawsze by³y to ska³y wzglêdnie twarde, zbite,
wyraŸnie uprzednio zdehydratyzowane. Powstanie luster
wi¹¿e siê wiêc doœæ œciœle zarówno z litologi¹, jak i posedy-
mentacyjnymi przeobra¿eniami ska³.

Wszystkie stwierdzone lustra wystêpuj¹ w utworach oli-
gocenu i miocenu – szarobrunatnych i³ach z wk³adkami
mu³ków utworów stropowych oligocenu (Drawsko, Miêdzy-
chód 61/33); szarych i szarobrunatnych mu³kach i czarnych
i³ach wêglistych utworów miocenu formacji adamowskiej
(D³ugie, Marianowo-Herburtowo, Kawki, Miêdzychód
61/33); szaroniebieskich i³ach i brunatnoczarnych i³ach for-
macji poznañskiej (£ugi, Miêdzychód 61/31). Wystêpowa-
nie luster bywa skojarzone z interwa³ami osadów nachylo-
nych (Kawki, £ugi, D³ugie – fig. 13), w wiêkszoœci profili
jednak struktury œlizgowe wystêpuj¹ w obrêbie osadów zale-
gaj¹cych poziomo lub po³ogo (Drawsko, Marianowo-Her-

burtowo, Miêdzychód 62/68, 61/33, 61/31). Lustra œlizgowe
wystêpuj¹ w profilach pojedynczo (Marianowo-Herburto-
wo, Miêdzychód 62/68) lub w okreœlonych interwa³ach licz-
nie, a nawet masowo (D³ugie, Drawsko, Kawki, Miêdzy-
chód 61/33, 61/31). Chocia¿ pospolite s¹ w pobli¿u granicy
utworów plejstoceñskich ze starszymi – kenozoicznymi
(Nowy Zatom 16, 17, Miêdzychód 61/31, S³onice), równie
liczne s¹ przypadki wystêpowania luster dalej od tej granicy
(Drawsko, Kawki, Miêdzychód 61/33, 61/31, Marianowo-
-Herburtowo).

W trakcie szczegó³owej analizy nie zaobserwowano
zwi¹zku miêdzy wystêpowaniem luster a jednostkami straty-
graficznymi paleogenu i neogenu (s¹ w i³ach rupelskich,
utworach stropowych oligocenu, utworach piaszczysto-
-mu³kowych miocenu formacji adamowskiej, formacji poz-
nañskiej). Praktycznie lustra znajduj¹ siê wszêdzie tam,
gdzie istnia³o tworzywo ilasto-mu³kowe, w którym mog³y
siê wytworzyæ powierzchnie zniszczenia.

Zestawione powy¿ej informacje wynikaj¹ce z analizy
struktur œlizgowych stanowi¹ uzasadnienie dla nastêpu-
j¹cych ogólnych wniosków:

1. Drobnoziarniste utwory paleogenu i neogenu zosta³y
poddane dzia³aniu naprê¿eñ, które objê³y ca³oœæ tych osadów
i doprowadzi³y do powstania powierzchni zniszczeñ (usko-
ków, mikrouskoków) oraz transportu osadów wzd³u¿ tych po-
wierzchni. Naprê¿enia te, przynajmniej w odniesieniu do stro-
mych powierzchni nieci¹g³oœci, mog³y byæ wywo³ane zarów-
no przyczynami zewnêtrznymi (np. obci¹¿eniem przez l¹do-
lód), jak równie¿ maj¹cymi swe Ÿród³a wewn¹trz cia³a ilasto-
-mu³kowego (obci¹¿enie nadleg³ym osadem, przemiany dia-
genetyczne).

2. W co najmniej dwu przypadkach udowodniono pozio-
my charakter transportu osadów (lustra na powierzchniach
u³awicenia – D³ugie, Drawsko). Wskazuje to na istotny cha-
rakter sk³adowej poziomej lub zbli¿onej do poziomej
w uk³adzie naprê¿eñ wywo³uj¹cych przemieszczanie. Zwra-
ca uwagê, ¿e najwiêksze naprê¿enie poziome oddzia³ywa³o
nawet oko³o 65 m poni¿ej stropu miocenu.

3. W profilach wiertniczych o makroskopowo niewi-
docznych zaburzeniach, reprezentuj¹cych generalnie nor-
malne, regularne nastêpstwo warstw, zlustrowania mog¹ byæ
jedynym œwiadectwem odk³uæ i transportu po³ogiego osa-
dów w obrêbie wiêkszej struktury glacitektonicznej – ³uski
lub fa³du (Drawsko – fig. 13).

POWIERZCHNIA SP¥GOWA PLEJSTOCENU

Sp¹g utworów plejstoceñskich na obszarze badañ zosta³
po raz pierwszy zobrazowany na Mapie geologicznej Polski
1:200 000, wyd. B, opracowanej w latach siedemdziesi¹tych
ubieg³ego wieku. Wiêkszoœæ analizowanego terenu obejmu-
je arkusz Gorzów Wielkopolski (Koz³owski, Nosek, 1977).
Peryferie wschodnie obszaru wchodz¹ w sk³ad arkusza Pi³a
(Listkowska i in., 1977), po³udniowo-wschodnie – arkusza
Poznañ (Mojski, 1982b), a po³udniowe – arkusza Œwiebo-
dzin (Kucharewicz, Michalska, 1974). Pó³nocn¹ i pó³nocno-
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-zachodni¹ czêœæ badanego terenu objê³a mapa strukturalna
Kurzawy (2004) w skali 1:1 000 000. W ostatnich latach wy-
konano wiele nowych wierceñ, w tym siêgaj¹cych pod³o¿a
plejstocenu wykorzystanych przy konstrukcji szkiców geo-
logicznych odkrytych nowoopracowanych arkuszy Szcze-
gó³owej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000 (Trela,
1997a, b, 2000a, b; Liszkowski, 1999a, b, 2000a, b; Salwa,
1999a, b; Sochan, Piotrowski, 2000a–d; Z³onkiewicz, 2000a,
b; Studencki, 2002a–d; Romanek, 2003a–f). Wykorzystanie
tych nowych danych, w kontekœcie wczeœniejszego dorobku,
umo¿liwi³o wykonanie nowej mapy strukturalnej sp¹gu utwo-
rów plejstoceñskich (fig. 15, 16).

Przedstawiona mapa powierzchni sp¹gu plejstocenu wy-
konana jest na podstawie danych z 279 nierównomiernie roz-
mieszczonych profili wiertniczych. Mapa rozwija, uzupe³nia
i uszczegó³owia dotychczasowy obraz strukturalny pod³o¿a
sp¹gu ska³ plejstoceñskich. Ogólny dotychczasowy zarys
budowy sp¹gu plejstocenu to przede wszystkim zbiór ob-
ni¿eñ, o niesta³ych spadkach, rozdzielonych elewacjami, roz-
wijaj¹cych siê wzd³u¿ uprzywilejowanych kierunków (Roma-
nek, 2004). Zasadnicz¹ rolê pe³ni tu depresja Warty – nazwa-
ny tak przez Koz³owsk¹ (1982) zespó³ kilku g³êbokich,
siêgaj¹cych 180 m p.p.m. niecek, rozwiniêtych w pod³o¿u
obecnej pradoliny Noteci–Warty, na zachód od Gorzowa.
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Fig. 15. Sp¹g osadów plejstoceñskich z rejonizacj¹ struktur glacitektonicznych I i II rzêdu

The base of Pleistocene with 1st and 2nd rank glaciotectonic structures marked



Budowa najg³êbszej z nich, wystêpuj¹cej pod Gorzowem
i wêz³owej w stosunku do szeregu p³ytszych, gwiaŸdziœcie
siê od niej rozchodz¹cych, zosta³ rozpoznany nowymi wier-
ceniami (Glinik, Orzelec – Trela, 2000a, b; Deszczno, Sie-
dlice, Dobrojewo – Romanek, 2003a, b). Ku pó³nocnemu
wschodowi i pó³nocy biegnie oœ kilku g³êbokich niecek
(160–80 m p.p.m.) tworz¹c depresjê Gorzów–Zamêcin. Ob-
ni¿enie sp¹gu plejstocenu w tej strefie dostrzegli ju¿ Kowal-
ska (1960) oraz Koz³owski i Nosek (1977), ale zinterpreto-
wali je jako fragment doliny rzecznej. Dopiero Koz³owska
(1979, 1982) opowiedzia³a siê za genez¹ deformacyjn¹ ob-
ni¿enia. Usytuowane w jego obrêbie nowe otwory (Zwie-
rzyñ 2, Krzêcin 3 – Trela, 1997a, b; S³onice – Salwa, 1999a,
b; Pielice – Studencki, 2002 c, d; Sarbiewo – Romanek,
2003c, d) pozwoli³y uszczegó³owiæ i uwiarygodniæ obraz
powierzchni depresji. Ci¹g p³ytszych, izolowanych obni¿eñ
wystêpuj¹cy w Pradolinie Noteci–Warty (108–20 m p.p.m.)
stanowi wschodnie przed³u¿enie depresji Warty (fig. 15, 16).
Ku po³udniowemu wschodowi zmierza g³êbokie (160 m
p.p.m.) obni¿enie, opuszczaj¹ce wêze³ depresyjny pod Go-
rzowem – depresja Obry, znaczona na mapach przez
Koz³owskiego, Noska (1977, 1978) oraz Kucharewicza

i Michalsk¹ (1974), potwierdzona przez Z³onkiewicza
(2000a, b) i interpretowana jako kopalna dolina rzeczna. Ku
pó³nocnemu zachodowi rozprzestrzenia siê, od centrum de-
presyjnego pod Gorzowem Wielkopolskim, ci¹g g³êbokich
(140 m p.p.m.) niecek, rozwidlaj¹cy siê na pó³noc i zachód.
Ca³oœæ mo¿na obj¹æ wspóln¹ nazw¹ depresji Gorzów–Kar-
sko (fig. 15, 16).

Miêdzy strefami depresjonowanymi rozpoœcieraj¹ siê ob-
szary wyniesieñ. Najlepiej rozpoznane s¹ okolice Gorzowa
Wielkopolskiego, po³o¿one miêdzy depresjami Warty i Go-
rzowa–Karska. Obszar utworzony jest z mozaiki stromych,
izometrycznych, wa³owych wzgórz wielkoœci od kilkuset
metrów do kilku kilometrów, analogicznych co do kszta³tu
i wielkoœci, oraz równie chaotycznie rozmieszczonych obni-
¿eñ rozdzielaj¹cych elewacje. Na szczytach wzniesieñ utwory
miocenu osi¹gaj¹ wysokoœæ 97 m n.p.m., a w dnach obni¿eñ
wystêpuj¹ na rzêdnych 40–129 m p.p.m. Maksymalne deni-
welacje paleogeñsko–neogeñskiego pod³o¿a wynosz¹ 226 m.

Na pó³nocno-zachodnich i wschodnich peryferiach ba-
danego terenu styl morfologii i hipsometria powierzchni
sp¹gowej plejstocenu s¹ odmienne. Mimo skromnych da-
nych widaæ, ¿e nie wykazuj¹ one wiêkszego zró¿nicowania.
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Fig. 16. Model przestrzenny powierzchni sp¹gowej plejstocenu (3D)
Obszar jak na fig. 15, zrotowany o 45°, widziany z po³udniowego zachodu

3-D diagram of the Pleistocene base

The same area as in Fig. 15, rotated 45°, seen from the South-West



Zaznacza siê natomiast sta³e i konsekwentne podnoszenie
siê opisywanej powierzchni w kierunku NE i E od oko³o 0 do
oko³o 40 m n.p.m.

W wid³ach depresji Gorzowa–Zamêcina i Gorzowa–Kar-
ska wystêpuje rozleg³a elewacja, w której szczycie sp¹g
utworów plejstoceñskich le¿y na wysokoœci 40 m n.p.m.
Powierzchnia sp¹gowa stopniowo opada ku osiom s¹siadu-
j¹cych depresji, naj³agodniej ku po³udniowi. Obecnoœæ ele-
wacji koreluje siê z wystêpuj¹c¹ w pod³o¿u struktur¹ soln¹
Pe³czyc (Kurzawa, 2004).

Przy porównaniu hipsometrii powierzchni stropu ska³
kredowych (fig. 11, 12) i sp¹gu osadów plejstoceñskich (fig.
15, 16) dostrzega siê przede wszystkim ró¿nice. Surowej, re-
gularnej rzeŸbie stropu mezozoiku, o deniwelacjach niewiel-
kich – kilkudziesiêciometrowych, strukturalnie uzasadnio-
nych budow¹ pod³o¿a, przeciwstawia siê urozmaicona po-
wierzchnia sp¹gu czwartorzêdu, z chaotycznie rozmieszczo-
nymi wzgórzami i zag³êbieniami, rozciêta g³êbokimi, linij-
nie u³o¿onymi depresjami, niekonsekwentna, nieprzewidy-
walna, na ogó³ strukturalnie nieuzasadniona (z wyj¹tkiem
depresji Warty rozwiniêtej w przybli¿eniu w strefie, postulo-
wanej przez Dadleza, 1979, dyslokacji dolnej Warty i elewa-
cji Pe³czyc). Tylko w pó³nocno-wschodniej i wschodniej
czêœci badanego obszaru obraz strukturalny sp¹gu plejstoce-
nu nawi¹zuje do ukszta³towania powierzchni kredowej. Na
obu powierzchniach znacz¹ siê dobrze czytelne tendencje do
podnoszenia siê powierzchni sp¹gu plejstocenu na obsza-
rach, na których wznosi siê te¿ powierzchnia stropu ska³ kre-
dowych. To zauwa¿alne podobieñstwo zachowañ obu po-
wierzchni mo¿e mieæ wspólne Ÿród³o, tkwi¹ce w m³odej ak-
tywnoœci tektonicznej i halokinetycznej cechsztyñsko-mezo-
zoicznego kompleksu strukturalnego, realizowanej wzd³u¿
stref dyslokacyjnych Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y (Kurzawa,
2004) lub w strefie dyslokacji dolnej Warty.

Podsumowuj¹c charakterystykê powierzchni struktural-
nej sp¹gu utworów plejstoceñskich zauwa¿yæ nale¿y, ¿e naj-
wy¿sze jej partie usytuowane s¹ na pó³nocny wschód od
strefy dyslokacyjnej Krzy¿–Szamotu³y. Ku po³udniowemu
zachodowi powierzchnia ta konsekwentnie opada do oko³o
40 m p.p.m. Rozcinaj¹ j¹ równole¿nikowe (depresja Warty) i
po³udnikowe ci¹gi g³êbokich niecek (depresja Gorzów–Za-
mêcin, depresja Gorzów–Karsko), a urozmaicaj¹ lokalnie
wystêpuj¹ce elewacje i niecki (okolice Drezdenka), albo
du¿e obszary silnie zró¿nicowane hipsometrycznie (okoli-
ce Gorzowa, Miêdzychodu i Sierakowa). Zwraca uwagê
generalnie znacznie mniejsza iloœæ, wielkoœæ i s³absze mor-
fologicznie zró¿nicowanie form elewowanych w porówna-
niu z depresjonowanymi.

Rozleg³e, wyd³u¿one formy negatywne, z³o¿one z kilku
zaklêœniêæ rozdzielonych progami, nazywane bêd¹ dalej de-
presjami (formy I rzêdu), a pojedyncze obni¿enia nieckami
glacitektonicznymi (formy II rzêdu). Niecki te znajduj¹ siê
w depresjach lub tworz¹ izolowane formy.

Poni¿ej opisane zostan¹ formy I i II rzêdu, znajduj¹ce siê
w centralnej czêœci badanego obszaru lub bezpoœrednio do
niego przyleg³e. Struktury rozpoznane na jego peryferiach
pominiêto.

Depresje

Depresja Warty

Termin „depresja Warty” wprowadzony zosta³ przez
Koz³owsk¹ (1982) dla równole¿nikowo wyd³u¿onego obsza-
ru obni¿onego pod³o¿a plejstocenu, po³o¿onego wzd³u¿ dolin
Warty i Noteci, miêdzy Kostrzyniem na zachodzie i Drezden-
kiem na wschodzie. Obszar ten nie wykazuje konsekwentne-
go spadku. Sk³ada siê z ci¹gu elipsoidalnych niecek rozdzielo-
nych niewysokimi progami. Zgodnie z obrazem hipsome-
trycznym stropu pod³o¿a, opartym na najnowszych danych
(fig. 15, 16), depresja Warty od okolic Gorzowa nie kontynu-
uje siê w kierunku Drezdenka, ale raczej pod¹¿a za dolin¹
Warty w kierunku Miêdzychodu. W obrêbie obszaru badañ
znajduje siê jedynie fragment centralnej czêœci depresji Warty
(sensu Koz³owska, 1982), jest to po³o¿ona na SE od Gorzowa
Wielkopolskiego niecka Deszczna.

Niecka Deszczna (fig. 15) zajmuje elipsoidalny obszar
po³o¿ony miêdzy Gorzowem–Ulimem (Gorzów Wielkopol-
ski IG 1), Sarnim Lasem i Jeziercami. W centrum niecki
po³o¿one jest Deszczno. D³u¿sza oœ elipsy osi¹ga 22 km,
krótsza 10 km. Powierzchnia niecki wynosi oko³o 173 km2.

Niecka ta od po³udnia, pó³nocnego wschodu i wschodu
jest ograniczona stromymi stokami. Od powierzchni wy¿yn-
nej, po³o¿onej na wysokoœci od 40 m p.p.m. na po³udniu
do 60 m p.p.m. na wschodzie i pó³nocnym zachodzie, dzieli
dno niecki 160–140 m. Ku pó³nocnemu zachodowi niecka
Deszczna ³agodnie, poprzez niewielki próg przechodzi w de-
presjê Gorzów–Karsko, a ku pó³nocnemu wschodowi w de-
presjê Gorzów–Zamêcin (fig. 15).

Dno niecki wyœcielaj¹ utwory oligocenu. Stanowi¹ je i³y
formacji rupelskiej (Glinik), piaski i mu³ki formacji mosiñ-
skiej dolnej (Orzelec, Siedlce), a w wy¿szych partiach zbo-
czy wystêpuj¹ (Sarni Las) utwory mioceñskie (fig. 7).

Niecka Deszczna wype³niona jest utworami plejstoceñ-
skimi, wœród których dominuj¹ gliny lodowcowe. Zbadano
je w profilach Siedlic, Dobrojewa (M. Romanek, 1994a),
Orzelca i Glinika (Fert i in., 2000a). Wyniki tych badañ nie
s¹ jednoznaczne. Generalnie przewa¿aj¹ gliny z materia³em
¿wirowym zdominowanym przez ¿wiry ska³ krystalicznych,
ale w ka¿dym z analizowanych profili trafia³y siê pojedyn-
cze próbki, a nawet interwa³y, w których proporcje by³y wy-
równane lub odwrócone.

Wœród sekwencji glin lodowcowych pospolicie wystê-
puj¹ wk³adki utworów piaszczysto-gliniastych (Orzelec,
Glinik – Trela, 2000a, b; Siedlice, Dobrojewo – Romanek,
2003a, b), a tak¿e mi¹¿sze zespo³y wodnolodowcowych pia-
sków, piasków ze ¿wirami. Spotyka siê zaburzone kry (Gli-
nik – fig. 9) plejstoceñskich utworów mu³kowych.

Potê¿na gruboœæ zespo³ów gliniastych, obecnoœæ licz-
nych prze³awiceñ piaszczysto-ilastych utworów glacjalnych
oraz kier i towarzysz¹cych im zaburzeñ sugeruje, ¿e osady
plejstoceñskie wype³niaj¹ce nieckê zosta³y zdeformowane
przez procesy glacitektoniczne. Te procesy s¹ te¿ przyczyn¹
braku wewn¹trz niecki utworów miocenu, obecnych wszê-
dzie w s¹siedztwie i wykszta³conych w facjach o szerokim
rozprzestrzenieniu.
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Chocia¿ wyniki badañ litopetrograficznych glin lodow-
cowych, jak ju¿ wspomniano, nie s¹ jednoznaczne, pozwa-
laj¹ wi¹zaæ wiek wype³niaj¹cego nieckê Deszczna komplek-
su gliniastego ze zlodowaceniem nidy. Potwierdzaj¹ to kore-
lacje regionalne. Na gliny zlodowacenia narwi oraz gliny
zlodowaceñ po³udniowopolskich, jako wype³niaj¹ce obni¿e-
nia w pod³o¿u plejstocenu, wskazywa³a tak¿e Koz³owska
(1979, 1982). Wahania udzia³u we frakcji ¿wirowej glin ni-
dziañskich ¿wirów ska³ krystalicznych i wapieni skandy-
nawskich mog¹ byæ uzasadniane argumentami paleogeogra-
ficznymi. Niecka Deszczna zawdziêcza swe powstanie ak-
tywnoœci dwu lobów l¹dolodu nidziañskiego, przyby³ych od
strony Karska i Zamêcina, po³¹czonych pod Gorzowem. Ka¿-
dy z nich, na skutek ró¿nych przebytych dróg, dysponowa³
innym materia³em morenowym. W zale¿noœci od dynamiki
strumieni lodowych, do niecki Deszczna dociera³ materia³
morenowy na przemian z obu lobów. W efekcie dosz³o do
utworzenia profili glin, o zmiennych parametrach litopetro-
graficznych. Glinom lodowcowym towarzysz¹ tu cienkie
wk³adki gliniastych piasków ze ¿wirami i g³azikami. Praw-
dopodobny jest tak¿e udzia³ utworów mioceñskich, w tym
g³ównie piasków formacji gorzowskiej i oligoceñskich i³ów
rupelskich w postaci kier.

Wype³niona zaburzonymi osadami niecka Deszczna
poddawana by³a póŸniejszym przeobra¿eniom. Do najistot-
niejszych nale¿¹ procesy rozcinania osadów niecki przez
rynny lodowcowe podczas zlodowaceñ po³udniowopol-
skich. Œladem takich wciêæ, dzia³aj¹cych na wielk¹ skalê,
jest rynna, udokumentowana profilem otworu Deszczno (fig.
7), rozcinaj¹ca ca³oœæ wype³nienia plejstoceñskiego niecki,
prawdopodobnie podœcielaj¹cych je utworów oligoceñskich
i siêgaj¹ca wêglanowych osadów górnej kredy.

Glacitektoniczne zaklêœniêcie morfologiczne niecki Desz-
czna, w trakcie jej póŸniejszej historii, warunkowa³o powsta-
wanie na jej obszarze form negatywnych – dolin rzecznych
i pradolin, a¿ po czasy wspó³czesne, kiedy nieckê Deszczna
wykorzystuje dolina Warty.

Depresja Gorzów–Zamêcin

Od niecki Deszczna w depresji Warty ci¹gnie siê ku
pó³nocy i dalej ku pó³nocnemu zachodowi (fig. 15, 16) ci¹g
rozdzielonych progami niecek tworz¹cych depresjê Go-
rzów–Zamêcin. Obni¿enie to by³o w ogólnym zarysie znane
ju¿ Kowalskiej (1960) i interpretowane jako forma dolinna.
Analogiczn¹ genezê sugerowali Koz³owski i Nosek (1977).
Szczegó³owe badania ujawni³y rozdzielaj¹ce je progi i cha-
rakter wype³nienia, które podwa¿y³y dolinn¹ interpretacjê
zag³êbieñ (Koz³owska, 1982). Po³udniowa czêœæ depresji,
stosunkowo w¹ska i wyd³u¿ona, tworzy nieckê Sarbiewa.
Od czêœci pó³nocnej oddziela j¹ wysoki, siêgaj¹cy 50 m p.p.m.
próg. Czêœæ pó³nocna, elipsoidalna stanowi nieckê Zamêcina.

Niecka Sarbiewa tworzy po³udniow¹ czêœæ depresji Go-
rzów–Zamêcin. Jej obecnoœæ jest udokumentowana trzema
profilami wiertniczymi – Sarbiewo (fig. 6, 7), Strzelce Kra-
jeñskie i Ogardy (fig. 7). Pierwszy jest pe³nordzeniowany,

pozosta³e hydrogeologiczne, udarowe. Niecka rozpoœciera
siê miêdzy Sarbiewem na po³udniu i Ogardami na pó³nocy.
Nale¿y do najbardziej w¹skich (9–11 km) i wyd³u¿onych
(23 km) niecek w obrêbie analizowanego terenu (fig. 15,
16). Zajmuje obszar 180 km2. Otaczaj¹ca nieckê Sarbiewa
powierzchnia utrzymuje wysokoœæ 20 m p.p.m.

Niecka Sarbiewa posiada urozmaicon¹ hipsometrycznie
powierzchniê dna. Najg³êbsza jest w Sarbiewie siêgaj¹c
170 m p.p.m. Ku pó³nocy dno niecki unduluj¹c, generalnie siê
podnosi i w Strzelcach Krajeñskich przekracza 130 m p.p.m,
a w Ogardach wystêpuje na poziomie 100 m p.p.m. Stosownie
zmienia siê g³êbokoœæ niecki – od 150 m w Sarbiewie, przez
110 m w Strzelcach Krajeñskich, do 100 m w Ogardach.

Dno niecki zbudowane jest z utworów oligoceñskich.
W ich sk³ad wchodz¹ piaski i mu³ki formacji mosiñskiej dol-
nej, i³y i mu³ki formacji rupelskiej oraz (na po³udniu) praw-
dopodobnie piaski formacji czempiñskiej. Strome zbocza
niecki buduj¹ utwory mioceñskie, reprezentowane przez pia-
ski formacji gorzowskiej, piaski i wêgle brunatne formacji
krajeñskiej oraz piaszczysto-mu³kowe utwory formacji ada-
mowskiej.

Nieckê Sarbiewa wype³niaj¹ gliny lodowcowe. Tworz¹
mi¹¿sze, monolityczne kompleksy. W profilu Sarbiewa prze-
wiercono najgrubszy na analizowanym terenie jednorodny
kompleks glin lodowcowych, osi¹gaj¹cy 80 m mi¹¿szoœci.
Wk³adki gliniastych piasków lodowcowych ze ¿wirami i g³a-
zikami, tak pospolite w niecce Kijowa i Deszczna, w Sarbie-
wie nale¿¹ do rzadkoœci. Mniejsze s¹ równie¿ mi¹¿szoœci tych
przewarstwieñ. Gliny lodowcowe niecki Sarbiewa charakte-
ryzuj¹ siê sta³oœci¹ cech litopetrograficznych. W ca³ym ich
profilu utrzymuje siê konsekwentna przewaga ¿wirów ska³
krystalicznych nad wapieniami skandynawskimi. Sp¹gowe
partie glin zawieraj¹ kilka ró¿nej wielkoœci kier (od kilku do
ponad 10 m), zbudowanych z osadów formacji rupelskiej,
piaszczysto-mu³kowych utworów formacji adamowskiej oraz
zaburzonych ska³ mioceñskich, o niemo¿liwej do okreœlenia
przynale¿noœci litostratygraficznej. Cechy litopetrograficzne
glin lodowcowych, pozycja strukturalna i obfitoœæ kier prze-
mawia za powi¹zaniem kompleksu gliniastego wype³niaj¹cego
nieckê z okresem najstarszego na badanym terenie zlodowace-
nia – prawdopodobnie zlodowacenia nidy.

Niecka Zamêcina zajmuje rozleg³y obszar po³o¿ony na
pó³nocy omawianego terenu, stanowi¹c kolejny element ob-
ni¿ony w obrêbie depresji Gorzów–Zamêcin (fig. 15, 16).
D³ugoœæ niecki wynosi oko³o 25 km, szerokoœæ 11 km, a jej
powierzchnia osi¹ga 217 km2. W centrum niecki znajduje siê
Zamêcin.

Budowa geologiczna niecki Zamêcina dokumentowana
jest trzema profilami rdzeniowanych otworów wiertniczych
(Zwierzyñ 2, Krzêcin 3, S³onice – fig. 7), kilkoma studzienny-
mi – udarowymi (m.in. Zamêcin, Nadarzyn – fig. 7) oraz jed-
nym profilem nierdzeniowanego otworu g³êbokiego (Chosz-
czno IG 1 – fig. 2).

Niecka ta, od po³udniowego zachodu i po³udniowe-
go wschodu, jest ograniczona stromymi stokami, stano-
wi¹cymi jednoczeœnie zbocza elewacji Pe³czyc i elewacji
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Zagaje–Osiek. Ku po³udniowi, poprzez wysoki próg kon-
taktuje z nieck¹ Sarbiewa. Z kolei na zachód przechodzi
w s³abo nachylon¹ powierzchniê otaczaj¹c¹, a ku wschodo-
wi wznosi siê stromym zboczem. Tym samym g³êbokoœæ
niecki Zamêcina jest zró¿nicowana i zale¿y od wysokoœci
powierzchni otaczaj¹cej nieckê – na zachodzie g³êbokoœæ ta
wynosi oko³o 50 m, a na wschodzie osi¹ga 90 m.

Dno niecki wyœcielaj¹ utwory oligocenu – mu³ki i i³y for-
macji rupelskiej (Zwierzyn 2 – Trela, 1997a, b; S³onice –
Salwa, 1999a, b), a miejscami utwory kredy (Nadarzyn).
Stoki niecki tworz¹ wychodnie utworów mioceñskich –
g³ównie piaski formacji gorzowskiej oraz piaski, mu³ki i wê-
gle brunatne formacji krajeñskiej.

Niecka Zamêcina wype³niona jest g³ównie osadami plej-
stoceñskimi – przede wszystkim glinami lodowcowymi
(Zwierzyn 2, Krzêcin 3, Nadarzyn – fig. 7). Towarzysz¹ im
ska³y preplejstoceñskie – g³ównie mioceñskie, rzadziej oli-
goceñskie, a sporadycznie kredowe wystêpuj¹ce w postaci
mi¹¿szych i rozleg³ych kier (Nadarzyn, P³otno, Zwierzyn 2,
Krzêcin 3). Kry ska³ preplejstoceñskich wystêpuj¹ g³ównie
w obrêbie najstarszych glin lodowcowych, reprezentuj¹cych
zlodowacenia nidy i sanu 1. Z innych utworów plejstoceñ-
skich, oprócz osadów glacjalnych, spotyka siê mi¹¿sze, ale
ograniczone terytorialnie zespo³y piasków wodnolodowco-
wych, reprezentuj¹cych wype³nienia paleorynien. Wyniki
analizy litopetrograficznej glin lodowcowych sugeruj¹, ¿e
nieckê Zamêcina, oprócz glin lodowcowych zlodowacenia
nidy i sanu1, wype³niaj¹ gliny m³odszych zlodowaceñ. Naj-
wiêksze mi¹¿szoœci osiagaj¹ jednak gliny zwi¹zane ze star-
szymi zlodowaceniami.

Zarówno mi¹¿szoœæ glin lodowcowych zlodowacenia
nidy i sanu 1, jak równie¿ obfitoœæ w nich kier utworów plej-
stoceñskich przemawiaj¹ za zaburzonym charakterem
wype³nienia niecki Zamêcina, mimo ¿e bezpoœrednio struktur
deformacyjnych w profilach wierceñ nie dostrze¿ono. Pod
wzglêdem strukturalnym niecka Zamêcina stanowi pe³n¹ kon-
tynuacjê s¹siaduj¹cej z ni¹ od po³udnia niecki Sarbiewa i wpi-
suje siê w ogólny plan budowy depresji Gorzów–Zamêcin.

Depresja Gorzów–Karsko

Depresja Gorzów–Karsko, podobnie jak depresja Go-
rzów–Zamêcin, bierze swój pocz¹tek z niecki Deszczna de-
presji Warty (fig. 15, 16). Kieruje siê jednak ku pó³nocnemu
zachodowi w kierunku Œciegienna, a dalej ku pó³nocy i za-
chodowi. Obni¿enie interpretowane by³o dot¹d jako paleo-
dolina rzeczna (Koz³owski, Nosek, 1977).

Depresja ta sk³ada siê z dwóch wyraŸnie zarysowanych
niecek – Janczewa i Parzeñska, rozdzielonych siêgaj¹cym
doœæ wysoko (do 60 m p.p.m.) progiem.

Niecka Janczewa udokumentowana jest jednym pe³nor-
dzeniowanym profilem otworu wiertniczego Janczewo, siê-
gaj¹cym stropu utworów kredowych (fig. 2, 17).

Jest struktur¹ niewielk¹, licz¹c¹ 5 km d³ugoœci i 3 km
szerokoœci, której powierzchnia w p³aszczyŸnie szczytowej
wynosi oko³o12 km2.

Zbocza niecki przechodz¹ bezpoœrednio w stoki towa-
rzysz¹cych jej elewacji – Pe³czyc na NE i Gorzowa na SW
(fig. 15, 16). Dno niecki po³o¿one jest na wysokoœci 158 m
p.p.m. Buduj¹ je osady górnokredowe i oligoceñskie – i³y
formacji rupelskiej lub piaski glaukonitowe formacji mosiñ-
skiej dolnej. Zbocza niecki Janczewa s¹ prawdopodobnie
stromo nachylone i zbudowane z osadów mioceñskich, od
formacji gorzowskiej pocz¹wszy, a na utworach piaszczy-
sto-mu³kowych formacji adamowskiej skoñczywszy.

Nieckê Janczewa wype³niaj¹ osady oligocenu, miocenu
i plejstocenu prze³awicaj¹ce siê nawzajem (fig. 17). Tworz¹
od kilku- do kilkudziesiêciometrowej mi¹¿szoœci kompleksy
piasków drobnoziarnistych i mu³kowatych (reprezentuj¹cych
zapewne formacjê gorzowsk¹), mu³ków z prze³awiceniami
piasków mu³kowatych, zawêglonych i wêgli brunatnych
(nale¿¹cych prawdopodobnie do formacji krajeñskiej) oraz
i³ów, mu³ków i piasków – przypuszczalnie oligoceñskich
(na fig. 17 wszystkie osady preplejstoceñskie potraktowano
jako nierozdzielne osady paleogenu i neogenu). Kompleksy
te „przewarstwione” s¹ zespo³ami utworów plejstoceñskich,
g³ównie glin lodowcowych, zawieraj¹cych kry ska³ wêgli-
stych (utwory pochodz¹ce z formacji krajenskiej) oraz to-
warzysz¹cych im piasków, mu³ków i ¿wirów. Najg³êbiej,
wprost na wêglanach górnej kredy le¿¹ ¿wiry plejstoceñskie
z granitoidami.

Rdzeniowany otwór Janczewo zg³êbiono w latach szeœæ-
dziesi¹tych ubieg³ego wieku, w celu rozpoznania wystêpo-
wania wêgla brunatnego. Dostarczy³ on bardzo wartoœcio-
wych danych wynikaj¹cych z makroskopowego opisu profi-
lu. Nie wykonano na materiale z tego otworu badañ litope-
trograficznych, dlatego nie wiadomo do jakiego (jakich?)
poziomu litostratygraficznego nale¿¹ liczne warstwy glin lo-
dowcowych stwierdzone w tym profilu.

Pod wzglêdem strukturalnym w profilu Janczewa mo¿na
wyró¿niæ kilka sekwencji osadów z³o¿onych z utworów
preplejstoceñskich (sp¹g) i plejstoceñskich (strop) budu-
j¹cych po³ogo zalegaj¹ce formy ³uskowe (fig. 17). Obecnoœæ
takich form na kontakcie z osadami kredowymi dowodzi, ¿e
glacitektoniczne deformacje objê³y ca³oœæ osadów preplej-
stoceñskich, przynajmniej lokalnie, zatrzymuj¹c siê dopiero
na mezozoicznym pod³o¿u.

Ponad osadami wype³niaj¹cymi nieckê Janczewa le¿¹
wodnolodowcowe i glacjalne osady zlodowacenia wis³y
i utwory wodnolodowcowe reprezentuj¹ce zlodowacenie
warty.

Izolowane formy negatywne i pozytywne

Oprócz zag³êbieñ powierzchni sp¹gu plejstocenu uszere-
gowanych w linijne ci¹gi, obecne s¹ liczne obni¿enia niepo-
wi¹zane ze sob¹. Na badanym obszarze tego rodzaju struktu-
ry s¹ reprezentowane przez niecki: Kijowa, Krobielewka,
Kamienia, Drezdenka zachodnia, Drezdenka wschodnia (fig.
15). Niektóre obszary (np. miêdzy Drezdenkiem, Zagajami,
Kijowem i Grotowem) nie wykazuj¹ wiêkszego zró¿nico-
wania hipsometrycznego powierzchni podplejstoceñskiej.
Wynika to prawdopodobnie ze s³abego stopnia rozpoznania
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Fig. 17. Profil geologiczny otworu wiertniczego Janczewo (A) z interpretacj¹ (B)

Geological sequence of Janczewo borehole (A) with interpretation (B)



geologicznego. Jednak niecki Drezdenka wschodnia i za-
chodnia zdaj¹ siê rzeczywiœcie nie mieæ kontynuacji. ¯adna
z izolowanych form nie by³a dot¹d wyró¿niona i opisana.

Niecka Kijowa stwierdzona na podstawie wyników son-
dowañ elektrooporowych (Tkaczyk, 1994), usytuowana jest
miêdzy Kijowem i Goszczanowem. Dokumentuje j¹ pe³nor-
dzeniowany otwór badawczy Kijowo 2 (fig. 6). Niecka Kijo-
wa wystêpuje na pó³nocny wschód od depresji Warty (niecki
Deszczna) i oddzielona jest od niej niskim progiem (fig. 15,
16). Z uwagi na skromny materia³ dokumentacyjny (zw³asz-
cza wiertniczy) granice stropowe niecki maj¹ charakter hi-
potetyczny. Najprawdopodobniej niecka przybiera w szczy-
towych partiach kszta³t elipsoidalny, o d³u¿szej osi rozwiniê-
tej WSW–ENE, licz¹cej oko³o 6 km i krótszej – 3 km. Niec-
ka Kijowa zajmuje powierzchniê oko³o 14 km2. Tereny ota-
czaj¹ce nieckê znajduj¹ siê na wysokoœci 50–60 m p.p.m,
a jej dno po³o¿one jest na 125 m p.p.m. Tym samym niecka
osi¹ga g³êbokoœæ 65–75 m.

Pod³o¿em centralnej czêœci niecki Kijowa s¹ utwory oli-
goceñskie – g³ównie i³y i mu³ki formacji rupelskiej, a miej-
scami piaski formacji czempiñskiej. Zbocza zbudowane s¹
z osadów mioceñskich – piasków formacji gorzowskiej, wê-
gli brunatnych i piasków formacji krajeñskiej, utworów
piaszczysto-mu³kowych formacji adamowskiej oraz, w nie-
wielkim stopniu, i³ów formacji poznañskiej.

Nieckê Kijowa wype³niaj¹ g³ównie utwory glacjalne,
w wiêkszoœci gliny lodowcowe. Sk³ad ich materia³u ¿wirowe-
go wykazuje sta³¹ i konsekwentn¹ dominacjê okruchów ska³
krystalicznych nad wapieniami skandynawskimi. Cecha ta,
wraz z pozycj¹ w profilu geologicznym i pozycj¹ regionaln¹
opisywanych glin, pozwala wi¹zaæ ich powstanie z najstar-
szym na analizowanym obszarze l¹dolodem zlodowacenia
nidy. Gliny wype³niaj¹ce nieckê Kijowa nie tworz¹ zwartego
kompleksu, ale ró¿nicuj¹ siê na stosunkowo cienkie zespo³y,
a nawet warstwy, rozdzielone piaskami glacjalnymi czêsto
gliniastymi, obfituj¹cymi w ¿wiry i g³aziki. Oprócz glin i pia-
sków lodowcowych w wype³nieniu niecki Kijowa uczestnicz¹
równie¿ utwory formacji adamowskiej, a prawdopodobnie
tak¿e piaski formacji gorzowskiej, piaski i wêgle brunatne
formacji krajeñskiej oraz i³y formacji poznañskiej, bior¹c
udzia³ w budowie ³usek glacitektonicznych.

Niecka Kamienia. Na podstawie analizy ci¹gu sondowañ
elektrooporowych, biegn¹cego miêdzy Drezdenkiem na
pó³nocy i leœniczówk¹ Mokrzec na po³udniu, Tkaczyk (2000)
wyinterpretowa³ obni¿enie powierzchni sp¹gowej utworów
plejstoceñskich siêgaj¹ce 70 m p.p.m. Profil pe³nordzeniowa-
nego otworu badawczego Kamieñ (fig. 5) w pe³ni potwierdzi³
tê interpretacjê (Romanek, 2003e, f), dokumentuj¹c obecnoœæ
kolejnego na badanym obszarze zag³êbienia powierzchni pod-
plejstoceñskiej, które okreœlono mianem niecki Kamienia (fig.
15, 16).

Niecka ta ma zarys eliptyczny, o d³u¿szej osi przebie-
gaj¹cej z WNW na SE. Powierzchnia otaczaj¹ca nieckê
wznosi siê na wysokoœæ oko³o 10 m p.p.m. Niecka ta jest

niewielka, liczy 5,5 km d³ugoœci i 4,5 km szerokoœci, a jej
powierzchnia wynosi 20 km2.

W pod³o¿u niecki wystêpuj¹ osady oligoceñskie. S¹ to
piaski i mu³ki z glaukonitem formacji mosiñskiej górnej oraz
mu³ki i piaski utworów stropowych oligocenu.

Zbocza zbudowane s¹ ze ska³ mioceñskich – g³ównie
z piasków formacji gorzowskiej oraz i³ów i mu³ków wêgli-
stych formacji krajeñskiej.

Nieckê Kamienia wype³niaj¹ g³ównie utwory pochodze-
nia mioceñskiego. Dominuj¹ wœród nich piaski i mu³ki for-
macji gorzowskiej, przetkane kilkakrotnie ³awicami pstrych
i³ów formacji poznañskiej oraz wêgli brunatnych reprezen-
tuj¹cych formacjê krajeñsk¹. Jest bardzo prawdopodobne, ¿e
wy¿sze partie niecki wype³niaj¹ tak¿e piaszczysto-mu³kowe
utwory pochodz¹ce z formacji adamowskiej i i³y formacji
poznañskiej, nie ujawnione w profilu otworu Kamieñ. Ca-
³oœæ wype³nienia jest zaanga¿owana w budowê ³uskowych
struktur glacitektonicznych (patrz przekroje w rozdz. „Zarys
rozwoju...”).

Niecka jest g³êboko rozciêta i wype³niona osadami piasz-
czysto-mu³kowymi. Zawieraj¹ one zespó³ minera³ów ciê¿-
kich charakterystyczny dla plejstocenu, a jednoczeœnie ma-
kroskopowo dostrzegaln¹ domieszkê mioceñskich ³yszczy-
ków. Ziarna kwarcu odznaczaj¹ siê niskim stopniem obto-
czenia. Interpretacja genetyczna opisywanych osadów mo¿e
byæ dwojaka. Mog¹ one reprezentowaæ wype³nienia ze-
spo³ów ró¿nowiekowych paleodolin na³o¿onych na siebie –
taka interpretacja zosta³a zaprezentowana na Szczegó³owej
mapie geologicznej Polski – arkusz Trzebicz (Romanek,
2003e, f). Innym rozwi¹zaniem jest przyjêcie, ¿e rozciêcie
ma charakter rynny subglacjalnej. Wype³niaj¹ce rynnê osa-
dy pochodz¹ zarówno z l¹dolodu, jak i ze œcian oraz wnêtrza
rynny. Ta interpretacja lepiej t³umaczy mieszany plejstoceñ-
sko-mioceñski charakter materia³u i wyraŸnie niski stopieñ
obtoczenia ziarn kwarcu, dlatego zosta³a przyjêta w niniej-
szej publikacji. Rozstrzygniêcie w¹tpliwoœci genetycznych,
zwi¹zanych z rozciêciem i wype³niaj¹cymi go osadami, wy-
maga dodatkowych danych pochodz¹cych z innych ni¿ Ka-
mieñ profili lub badañ geofizycznych.

Niecka Drezdenka wschodnia. Obecnoœæ g³êbokiego
obni¿enia powierzchni sp¹gu plejstocenu na po³udnio-
wo-wschodnich peryferiach Drezdenka (fig.15, 16) doku-
mentuje profil hydrogeologicznego, nierdzeniowanego
otworu Drezdenko ZPOW (fig. 5). Obecnoœæ niecki potwier-
dzaj¹ wyniki badañ geoelektrycznych – ci¹gu sondowañ
elektrooporowych, wykonanego miêdzy Grotowem i Drez-
denkiem (Tkaczyk, 2000). Strefa g³êbokiego obni¿enia
sp¹gowej powierzchni plejstoceñskiej jest wyraŸnie widocz-
na równie¿ w Drezdenku na pó³szczegó³owym zdjêciu gra-
wimetrycznym (Twarogowski, Petecki, 2000).

Obszar otaczaj¹cy nieckê wznosi siê do wysokoœci
40–30 m p.p.m. Niecka ma kszta³t eliptyczny o d³u¿szej osi
skierowanej z SW na NE licz¹cej 8 km i krótszej osi o d³ugo-
œci 6 km. Jej powierzchnia wynosi oko³o 38 km2; nale¿y
wiêc do form œredniej wielkoœci. Zbocza niecki s¹ strome,
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zw³aszcza od strony pó³nocno-zachodniej, gdzie przechodzi
ona w elewacjê Drezdenka.

Najprawdopodobniej otwór wiertniczy nie osi¹gn¹³
pod³o¿a niecki Drezdenka wschodniej. Posi³kuj¹c siê dany-
mi na temat budowy geologicznej s¹siedniej niecki Drez-
denka zachodniej oraz wiedz¹ o regionalnym rozwoju ke-
nozoiku mo¿na domniemywaæ, ¿e dno niecki zbudowane
jest ze starszych utworów oligocenu (formacja mosiñska
dolna, formacja rupelska), a miejscami byæ mo¿e (zgodnie
z sugesti¹ Tkaczyka, 2000) nawet z wêglanowych utworów
górnej kredy. Zbocza tworz¹ ska³y od m³odszego oligocenu
i miocenu po piaszczysto-mu³kowe utwory formacji ada-
mowskiej oraz (lokalnie) najstarsze partie i³ów formacji
poznañskiej.

Wype³nienie niecki Drezdenka wschodniej jest zdomino-
wane w dolnej czêœci przez piaski drobnoziarniste, ³yszczy-
kowe, miejscami mu³kowate, ciemnoszare, niekiedy zielo-
nawe. G³ównym tworzywem górnej czêœci wype³nienia s¹
mu³ki, mu³ki piaszczyste oraz i³y ciemnoszare i zielonawe,
a tak¿e wêgiel brunatny. Wszystkie wspomniane osady zo-
sta³y zinterpretowane jako materia³ mioceñski, miejscami
oligoceñski. Wœród tego rodzaju osadów dwukrotnie poja-
wia³y siê wk³adki piasków grubo- i ró¿noziarnistych ze ¿wi-
rami i g³azikami oraz piasków drobnoziarnistych z g³azika-
mi, zinterpretowanych jako materia³ plejstoceñski. Sugeruje
to silnie glacitektonicznie zaburzon¹ budowê wype³nienia
niecki Drezdenka wschodniej.

Niecka Drezdenka zachodnia. G³êbokie zag³êbienie po-
wierzchni sp¹gu plejstocenu na zachód od Drezdenka (fig.
15, 16) udokumentowane jest profilem pe³nordzeniowanego
otworu Drezdenko 52 (Szumilak, 1965). WyraŸne sugestie
o wystêpowaniu takiego zag³êbienia na wspomnianym ob-
szarze daje tak¿e Grycko (1994), analizuj¹c wyniki wykona-
nego ci¹gu sondowañ elektrooporowych, oraz Twarogowski
i Petecki (2000) na podstawie wyników pó³szczegó³owego
zdjêcia grawimetrycznego.

Powierzchnia otaczaj¹ca nieckê wznosi siê do wysokoœci
40–20 m p.p.m. W stosunku do niej sp¹g plejstocenu obni¿a
siê maksymalnie o ponad 110 m. Stropowa granica niecki
przybiera kszta³t eliptyczny, o d³u¿szej osi (6 km) biegn¹cej
w kierunku SW–NE. D³ugoœæ krótszej, prostopad³ej osi sza-
cowaæ mo¿na na 5 km. Powierzchnia formy wynosi oko³o
24 km2. Pod wzglêdem powierzchni niecka Drezdenka za-
chodnia nale¿y do form o œrednich rozmiarach, pod wzglê-
dem g³êbokoœci – do g³êbokich.

Pod³o¿em utworów plejstoceñskich i starszych – zabu-
rzonych, s¹ mu³ki ciemnoszare, ilaste z przewarstwieniami
piasków drobnoziarnistych, w³¹czane do utworów stropo-
wych oligocenu oraz mu³ki szarozielone z faun¹ reprezen-
tuj¹ce formacjê rupelsk¹. W zboczach niecki dominuj¹ drob-
nopiaszczyste utwory formacji gorzowskiej oraz piaski
i mu³ki formacji adamowskiej, rozdzielone cienkimi osada-
mi piasków i wêgli brunatnych formacji krajeñskiej.

Szczególnym urozmaiceniem odznacza siê materia³ wy-
pe³niaj¹cy nieckê Drezdenka zachodni¹. Uczestnicz¹ w nim
niemal w równym stopniu wzajemnie siê prze³awicaj¹c utwo-

ry plejstoceñskie i mioceñskie, a byæ mo¿e tak¿e paleogeñskie
(strefa doliny Noteci). Ska³y plejstoceñskie reprezentowane s¹
g³ównie przez mi¹¿sze kompleksy glin lodowcowych, a tak¿e
i³y szare, piaszczyste z wk³adkami glin lodowcowych. Gliny
lodowcowe rozpoznane w otworze Drezdenko 52 (Szumilak,
1965) nie by³y badane litopetrograficznie. Korelacje regional-
ne wskazuj¹ na to, ¿e g³ówny udzia³ w wype³nieniu niecki
Drezdenka zachodniej bior¹ gliny najstarsze – nidziañskie,
a podrzêdnie, w stropowej czêœci wype³nienia, tak¿e gliny
zlodowacenia sanu 1 i sanu 2. W obrêbie utworów preplejsto-
ceñskich znaczny jest udzia³ wêgli brunatnych i ska³ piaszczy-
sto-mu³kowych, co sugeruje obecnoœæ osadów formacji kraje-
ñskiej i adamowskiej. W profilu Drezdenka 52 wystêpuje
tak¿e niewielki pakiet i³ów mioceñskich formacji poznañskiej
(Szumilak, 1965). Stropow¹ czêœæ wype³nienia niecki stano-
wi¹ piaski drobnoziarniste szare i zielone obfituj¹ce w ³ysz-
czyki. Ich charakter zdaje siê wskazywaæ na paleogeñski –
oligoceñski wiek, choæ nie ma co do tego pewnoœci. Materia³
wype³nienia niecki Drezdenka zachodniej nosi œlady inten-
sywnych, g³êbokich deformacji glacitektonicznych.

Ska³y niecki Drezdenka zachodniej pokrywaj¹ piaski
i ¿wiry rzeczne m³odoplejstoceñskie.

Elewacje

W porównaniu z dobrze czytelnymi strukturami glacide-
presyjnymi towarzysz¹ce im glacielewacje s¹ o wiele rza-
dziej spotykane i trudniej poddaj¹ siê analizie, poniewa¿ for-
my pozytywne ju¿ w czasie tworzenia ulega³y niszczeniu.
Badaniom dostêpne s¹ g³ównie (jeœli nie wy³¹cznie) korze-
niowe partie tych struktur. Dodatkowym utrudnieniem jest
skromny materia³ wiertniczy pochodz¹cy ze struktur wynie-
sionych. Mimo tych trudnoœci, w obrazie mapy strukturalnej
sp¹gu utworów plejstoceñskich (fig. 15, 16) rysuj¹ siê strefy
o wyraŸnie wyniesionym pod³o¿u plejstocenu, towarzysz¹ce
glacidepresjom. S¹ to formy wieloelementowe, wyd³u¿one,
odpowiadaj¹ce rang¹ depresjom, takie jak: elewacja Zaga-
je–Osiek i elewacja Gorzowa oraz formy mniejsze, pojedyn-
cze, izolowane jak elewacja Drezdenka, a tak¿e formy roz-
leg³e, ale s³abo zbadane jak elewacja Pe³czyc.

Wszystkie elewacje s¹ po raz pierwszy wyró¿nione, zde-
finiowane i opisane.

Elewacja Zagaje–Osiek

W centralnej i pó³nocnej czêœci badanego obszaru wystê-
puje elewacja Zagaje–Osiek (fig. 15, 16). Jej obecnoœæ doku-
mentuj¹ profile otworów studziennych Lubiewko PGR,
Wo³ków PGR, Zagaje oraz pe³nordzeniowanych otworów
badawczych Kawki, D³ugie (Studencki, 2002c–e).

Elewacjê Zagaje–Osiek tworzy zespó³ trzech kopu³owa-
tych form, rozwiniêtych linijnie wzd³u¿ osi N–S, o ró¿nej cha-
rakterystyce geometrycznej. Najmniej wyraŸna jest, po³o¿ona
na po³udniu, elewacja Zagajów, wznosz¹ca siê oko³o 20 m
ponad obszar otaczaj¹cy i odznaczaj¹ca siê rozmytymi d³ugi-
mi stokami, ze s³abo wyra¿on¹ asymetri¹ w postaci bardziej
stromego zbocza zachodniego. Nieco wyraŸniejsza jest elewa-
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cja Osieka (po³o¿ona najdalej na pó³noc). Ma izometryczny
kszta³t i wznosi siê ponad 30 m ponad powierzchniê otaczaj¹c¹.
Najwy¿sza (>50 m ponad obszar otaczaj¹cy) jest kopu³a Ka-
wek – eliptyczna, o wyraŸnie stromych zboczach wschodnim
i zachodnim, wciœniêta miêdzy nieckê Sarbiewa depresji Go-
rzów–Zamêcin i nieckê Drezdenka zachodni¹. Wszystkie ele-
wacje rozdzielaj¹ po³ogie obni¿enia. D³ugoœæ osi tak zarysowa-
nej struktury wynosi 28 km, szerokoœæ waha siê od 5 do 8 km,
ca³a struktura zajmuje powierzchniê oko³o 154 km2.

Powierzchnia otaczaj¹ca elewacjê glacitektoniczn¹ siêga
0–10 m n.p.m. w pó³nocnej czêœci (miêdzy Kawkami i Osie-
kiem), na po³udniu obni¿a siê do 10–20 m p.p.m.

Wzniesienia elewacji Zagaje–Osiek zbudowane s¹ z za-
burzonych ska³ mioceñskich i plejstoceñskich. W Zagajach
udokumentowano obecnoœæ i³ów niebieskich formacji po-
znañskiej. Mu³ki, i³y i piaski z Kawek i D³ugiego (patrz te¿
przekroje w rozdz. „Zarys rozwoju ...”) reprezentuj¹ zapew-
ne piaszczysto-mu³kowe utwory formacji adamowskiej.
Ni¿sza jest prawdopodobnie pozycja litostratygraficzna
utworów piaszczysto-mu³kowo-wêglistych nawierconych
w studniach w Lubiewku i Wo³kowie. Nale¿¹ one do formacji
krajeñskiej. W budowie wzniesieñ wspó³uczestnicz¹ tak¿e
osady glacjalne – g³ównie gliny lodowcowe najstarsze na
analizowanym obszarze (nidziañskie) oraz w mniejszym
stopniu gliny m³odsze wi¹zane ze zlodowaceniem sanu 1.
Obni¿enia miêdzy wzniesieniami wype³nione s¹ osadami
zlodowaceñ po³udniowopolskich, a niektóre szczyty wzgórz
pokrywaj¹ dopiero gliny lodowcowe zlodowacenia odry.
Pod³o¿em zaburzonych ska³ mioceñskich i plejstoceñskich
elewacji Zagaje–Osiek s¹ piaski formacji gorzowskiej.

Elewacja Pe³czyc

W wid³ach depresji Gorzów–Karsko i Gorzów–Zamêcin
znaczy siê rozleg³a, kopulasta, ma³o zró¿nicowana hipsome-
trycznie elewacja osadów podplejstoceñskich wyniesionych
w pobli¿u Pe³czyc (Trela, 1997a, b) do oko³o 60 m n.p.m
(fig. 15, 16). Obecnoœæ elewacji dokumentowana jest otwo-
rami hydrogeologicznymi z rejonu Pe³czyc i Jaros³awska.
W obrêbie stoków elewacji zlokalizowane s¹ rdzeniowane
otwory rozpoznawcze w poszukiwaniu wêgla brunatnego
Danków i ¯abicko (fig. 2) oraz otwór badawczy We³min
(fig. 6). Z po³udnia, po³udniowego zachodu, wschodu
i pó³nocy elewacja dŸwiga siê z okalaj¹cych j¹ depresji
stosunkowo stromymi stokami; ku pó³nocnemu zachodowi
przechodzi doœæ szybko w rozleg³¹ powierzchniê, po³o¿on¹
na wysokoœci oko³o 30 m p.p.m. Szczyt elewacji wznosi siê
oko³o 100 m ponad tê powierzchniê. Struktura Pe³czyc obej-
muje obszar oko³o 470 km2. Tym samym nale¿y do najrozle-
glejszych na analizowanym terenie.

Elewacjê Pe³czyc tworz¹ g³ównie utwory miocenu – pia-
ski, mu³ki i wêgiel brunatny – reprezentuj¹ce formacjê go-
rzowsk¹ i krajeñsk¹. Brak jest bezpoœrednich danych o za-
anga¿owaniu utworów elewacji w procesy glacitektoniczne
– stwierdzonych przejawów nachyleñ warstw i drobnych
struktur. Wed³ug Treli (1997a, b) obszar ten zawdziêcza
swoje powstanie procesom glacitektonicznym. Powierzch-

niê elewacji pokrywaj¹ gliny lodowcowe m³odszych zlodo-
waceñ po³udniowopolskich oraz zwi¹zane z nimi utwory
wodnolodowcowe.

Elewacja Pe³czyc rozwiniêta jest ponad struktur¹ soln¹
Pe³czyc (Kurzawa, 2004), co wskazuje na mo¿liwy udzia³
procesów halokinetycznych w kszta³towaniu w tym miejscu
pod³o¿a utworów plejstoceñskich.

Elewacja Gorzowa

W wid³ach depresji Warty i Gorzowa–Karska (fig. 15,
16) rozpoœciera siê obszar o niezwyk³ej rozmaitoœci form
morfologicznych pod³o¿a plejstocenu, opisany po raz pier-
wszy przez Koz³owsk¹ (1982), a nastêpnie przez Kurzawê
(2004), nazwany „makrostruktur¹ gorzowsk¹”. Obszar ten
ró¿nicuje siê na liczne drobne, wysoko siêgaj¹ce elewacje
rozdzielone g³êbokimi obni¿eniami. Szczegó³owa analiza
makrostruktury gorzowskiej, z uwagi na brak odpowied-
nich danych, nie jest jeszcze mo¿liwa. Przeprowadzona in-
terpretacja poszczególnych struktur, jak na przyk³ad wyciœ-
niêcia w Baczynie (Bestyñski, Oniszk, 1999; Piotrowski,
2002), Lubniu (Koz³owska, 1982 – fig. 32), Chwalêcicach
i Górczynie (Gorzów Wielkopolski) (Koz³owska, 1982 –
fig. 29), wykaza³a, ¿e w budowie elewacji uczestnicz¹ utwo-
ry pochodzenia mioceñskiego i oligoceñskiego, o wewnêtrz-
nie silnie zaburzonej strukturze (w tym przefa³dowane z osa-
dami plejstoceñskimi sprzed zlodowacenia wis³y).

Elewacja Drezdenka

Elewacja Drezdenka rozdziela niecki Drezdenka wschod-
ni¹ od zachodniej (fig. 15, 16). Jej obecnoœæ dokumentuj¹ pro-
file studni w Drezdenku, w których utwory preplejstoceñskie
siêgaj¹ poziomu morza (Studencki, 2002a, b, e). Obecnoœæ
wœród nich kilkumetrowych pakietów wêgla brunatnego su-
geruje, ¿e nale¿¹ do formacji krajeñskiej. Elewacja ma kszta³t
kopu³owatego wzgórza o stromych stokach opadaj¹cych do
s¹siaduj¹cych z nim niecek. Powierzchnia otaczaj¹ca elewa-
cjê po³o¿ona jest na wysokoœci 40–50 m p.p.m. Z powodu
braku profili rdzeniowanych na obszarze elewacji Drezdenka
ma³o wiadomo o jej budowie wewnêtrznej. W kontekœcie bu-
dowy s¹siaduj¹cych niecek i zaburzonych utworów glacjal-
nych po³udniowopolskich, widocznych na powierzchni terenu
(Studencki, 2002e), wydaje siê, ¿e osady elewacji s¹, podob-
nie jak w nieckach, silnie zaburzone glacitektonicznie.

GENEZA DEFORMACJI GLACITEKTONICZNYCH

Wiêkszoœæ rozpoznanych i zinterpretowanych na bada-
nym obszarze glacitektonicznych struktur deformacyjnych
III rzêdu jest podobna do form tektonicznych. Przybieraj¹
one postaæ ³usek i fa³dów (Romanek, 2004) rozpowszech-
nionych zw³aszcza w pod³o¿u plejstocenu oraz w obrêbie
najstarszych – nidziañskich utworów glacjalnych (por. roz-
dzia³ „Po³o¿enie warstw”). Przekonywuj¹c¹ interpretacjê
genetyczn¹ tego rodzaju deformacji przedstawi³ Rotnicki
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(1974, 1976c). Wed³ug niego (op. cit.) g³ówn¹ przyczyn¹
strukturogenn¹ jest wysoki gradient zmian obci¹¿eñ pod³o¿a
l¹dolodu w jego strefie czo³owej. Wysokiemu naciskowi
w strefie pokrytej lodem towarzyszy, poza zasiêgiem l¹dolo-
du, strefa nieobci¹¿ona. W uk³adzie naprê¿eñ oœ naprê¿enia
g³ównego przybiera kierunek pionowy. W pod³o¿u l¹dolodu
powstaj¹ i rozprzestrzeniaj¹ siê w kierunku przedpola
wklês³e powierzchnie œciêæ, wzd³u¿ których nastêpnie do-
chodzi do przemieszczeñ mas skalnych (por. te¿ Jaroszew-
ski, 1991, 1994).

W uproszczonych realiach badanego terenu rozwój tego
rodzaju œciêæ i powstanie struktur ³uskowo–fa³dowych poka-
zano na figurze 18. Przedstawia ona falist¹ powierzchniê zbu-
dowan¹ z utworów preplejstoceñskich w momencie transgre-
sji pierwszego – nidziañskiego l¹dolodu. Strefê przypowierz-
chniow¹ tworzy cienka pokrywa i³ów formacji poznañskiej
oraz utwory piaszczysto-mu³kowe formacji adamowskiej
miocenu.1

W strefie czo³owej l¹dolodu, pod wp³ywem zró¿nicowa-
nego obci¹¿enia, w i³ach i mu³kach formacji poznañskiej
i adamowskiej miocenu powsta³y wklês³e powierzchnie
zniszczeñ i wzd³u¿ nich dochodzi³o do transportu glacitekto-
nicznego osadów, spod l¹dolodu na jego przedpole. W po-
bli¿u kontaktu l¹dolodu z pod³o¿em i przedpolem tworzy³y
siê ³uski (formy trzeciego rzêdu) zbudowane z osadów mioceñ-
skich. Ich czêœci korzeniowe pozosta³y pod l¹dolodem i zo-
sta³y zakonserwowane, pozosta³y materia³ zosta³ wyciœniêty
na przedpole i tam podlega³ niszczeniu poprzez obrywy, osu-
wiska, dzia³alnoœæ ró¿nych procesów denudacyjnych (por.
Rotnicki, 1976a). Tego rodzaju ³uski i towarzysz¹ce im
zafa³dowania, rozpowszechnione na pograniczu utworów
plejstoceñskich i starszych, stanowi¹ podstawowy rys archi-
tektoniczny tej strefy (fig. 18A – lewa strona rysunku, patrz
równie¿ przekroje w rozdz. „Zarys rozwoju ...”). Przedstawio-
na interpretacja opisuje proces powstawania i czêœciowej de-
strukcji, najbardziej na analizowanym terenie rozpowszech-
nionych, struktur trzeciego rzêdu.

Du¿e i g³êbokie, wype³nione utworami glacjalnymi de-
formacje pierwszego i drugiego rzêdu wymagaj¹ odrêbnego
potraktowania, choæ mechanizm zaburzaj¹cy pozostaje ten
sam. G³ównym problemem jest uzasadnienie utworzenia
i propagacji powierzchni œlizgowych odpowiednio stromych
i g³êbokich, by siêga³y, tak jak to stwierdza siê w profilach
otworów wiertniczych, do oko³o 150–200 m od powierzchni
terenu. Ideê rozwi¹zania tego problemu ilustruje figura 18.

Pojawiaj¹ce siê na drodze l¹dolodu obni¿enie po-
wierzchni (fig. 18A) o genezie najczêœciej erozyjnej zostaje
wype³nione, uwolnionym z jego stopy, materia³em moreno-
wym. Depozycja glin bazalnych odbywa siê w ró¿nych wa-
runkach hydrologicznych, daj¹c w efekcie gliny o ró¿nym
uziarnieniu, a tak¿e wk³adki piasków gliniastych, glin piasz-
czystych lodowcowych (np. Kijowo 2). W skrajnym przy-
padku mo¿na otrzymaæ relatywnie mi¹¿sze zespo³y ¿wirów
oraz piasków ze ¿wirami i g³azami. Gliny lodowcowe dodat-
kowo obci¹¿aj¹ preplejstoceñskie – najczêœciej mioceñskie
pod³o¿e. Obci¹¿enie l¹dolodem i uwolnionymi zeñ glinami
wytwarza w pod³o¿u nowe pole naprê¿eñ oraz generowane
przez nie, g³êbiej i dalej penetruj¹ce, powierzchnie œciêæ.
Niektóre z nich przekszta³caj¹ siê w powierzchnie œlizgów,
wzd³u¿ których dokonuje siê transport mas pod³o¿a na dal-
sze przedpole l¹dolodu (fig. 18B).

Opisany przebieg wydarzeñ mo¿e powtórzyæ siê kilka-
krotnie (fig. 18C), daj¹c w efekcie g³êbokie, wype³nione ma-
teria³em glacjalnym l¹dolodu zaburzaj¹cego, depresje i stre-
fê form pozytywnych (elewacje) na przedpolu l¹dolodu
(na po³udnie od Gorzowa-Elektrowni, miêdzy We³minem
i Przysiek¹ oraz miêdzy Kijowem 1 i Ceglarni¹, miêdzy
Drezdenkiem i Niegos³awiem oraz wokó³ Kamienia, miêdzy
Gilowem i Pielicami, D³ugim i Modropolem, pod Pradolin¹
Noteci–Warty – przekroje w rozdz. „Zarys rozwoju ...”).
Obie strefy charakteryzuj¹ siê wewnêtrzn¹ budow¹ ³uskow¹.
Stopieñ skomplikowania tej budowy, na figurze 18 pokaza-
ny jako najprostszy, najczêœciej jest dodatkowo modyfiko-
wany przez oscylacje l¹dolodu, zmiany parametrów hydro-
logicznych i zmiany mi¹¿szoœci l¹dolodu. Wszystkie te
czynniki zaburzaj¹ stan równowagi i mog¹ prowadziæ do po-
wstawania dodatkowych powierzchni œciêæ w osadach. Obie
strefy (depresyjna i elewowana) powsta³y w za³o¿onych wa-
runkach stagnacji czo³a l¹dolodu. £atwo przewidzieæ, ¿e
dalsza transgresja mo¿e dokonaæ powa¿nych zniszczeñ stre-
fy elewowanej, a¿ do zupe³nego unicestwienia wyniesienia
glacitektonicznego na powierzchni, choæ powinny zachowaæ
siê struktury korzeniowe. Najczêœciej jedynym efektem opi-
sanego procesu s¹ struktury depresyjne, wype³nione zabu-
rzonym materia³em glacjalnym.

W dotychczas analizowanych modelach w oddzia³ywa-
niu l¹dolodu na pod³o¿e uwzglêdniano przede wszystkim
naprê¿enia statyczne i dynamiczne, wywo³ane obci¹¿eniem
samego l¹dolodu, oraz budowê geologiczn¹ pod³o¿a, od któ-
rej uzale¿niona by³a jego wra¿liwoœæ na odkszta³cenie, czyli
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1 Jak dowodz¹ aktualne obserwacje z okolic kopalni siarki w Machowie mioceñskie utwory ilaste (tam morskie) ulegaj¹ deformacjom pod obci¹¿eniem
zwa³owiska o wysokoœci 10 m, a przy 30 m strefa deformacji osi¹ga szerokoœæ 0,5 km (Mularz, 1973). Odpowiada to gruboœci l¹dolodu 25 i 75 m przy
za³o¿eniu gêstoœci lodu 1 g/cm3, a ilastego zwa³owiska 2,5 g/cm3. Wymagania œrodowiskowe do powstawania œciêæ cylindrycznych nie by³y wiêc
wygórowane i mog³y byæ ³atwo spe³nione podczas transgresji l¹dolodu na obszar zbudowany z ilastych osadów mioceñskich.
Proces zaburzeñ pod³o¿a przez zwa³owisko w Machowie mia³ charakter pulsacyjny. Pojedyncze paroksyzmy deformacyjne wyra¿a³y siê zaburzeniami
o widocznej wielkoœci kilkunastu–kilkudziesiêciu metrów i trwa³y krótko. Po nich nastêpowa³y okresy spokoju podczas których ros³o zwa³owisko
i restaurowa³ siê roz³adowany przez poprzednie deformacje uk³ad i wartoœci naprê¿eñ. Po osi¹gniêciu wartoœci granicznych ponownie uruchamia³ siê proces
deformacyjny.
Pulsacyjny charakter procesu deformacyjnego w realiach transgresji l¹dolodu, przy wzglêdnie niewielkich kilkunastometrowych zaburzeniach
pojedynczego epizodu, stwarza szerokie pole mo¿liwoœci interpretacyjnych przy wprowadzaniu procesów sedymentacyjnych (np. glin lodowcowych), czy
denudacyjnych (na strukturach wyniesionych) miêdzy epizodami.
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Fig. 18. Model genezy struktur glacitektonicznych wystêpuj¹cych na badanym terenie
(oparty na wynikach badañ Rotnickiego, 1974, 1976c i Jaroszewskiego, 1991, 1994)

Model of glacitectonic structures in studied area
(after Rotnicki, 1974, 1976c; Jaroszewski, 1991, 1994, modified)



wartoœæ naprê¿enia granicznego. W modelu postulowanym,
na pod³o¿e oddzia³uje zarówno l¹dolód, którego czo³o nad
nim stagnuje, jak równie¿ efekty jego sedymentacji – stale
przyrastaj¹ce osady glacjalne. Warto tu dodaæ, ¿e gliny lo-
dowcowe nawet nieskomprymowane s¹ oko³o dwukrotnie
ciê¿sze ni¿ analogiczna objêtoœæ lodu lodowcowego, a tak¿e
ciê¿sze od wypartych przez nie osadów piaszczystych.

Zarysowany powy¿ej przebieg procesów kreuj¹cych gla-
cidepresje i glacielewacje oraz steruj¹cych wype³nianiem
struktur depresyjnych, wywo³uje tak¿e zaburzenia w dystry-
bucji materia³u glacjalnego. Materia³ ten jest na drodze swego
lodowcowego transportu przechwycony przez glacidepresje.
W efekcie l¹dolód jest w strefie czo³owej zubo¿ony w mate-
ria³ glacjalny i nie wykszta³ca lub wykszta³ca niewielkie po-
zytywne formy strefy marginalnej. Tak¿e w przypadku dal-
szego przesuwania siê l¹dolodu nale¿y liczyæ siê z tworze-
niem cienkiej i miejscami nieci¹g³ej pokrywy glin lodowco-
wych, w dotychczasowej strefie szerokiego przedpola stag-
nuj¹cego l¹dolodu. Podczas transgresji, skandynawski mate-
ria³ glacjalny przechwycony przez depresje, zostanie zas-
t¹piony tworzywem pobranym z niszczonych elewacji glaci-
tektonicznych obecnych na przedpolu l¹dolodu. Poniewa¿
glacielewacje utworzone by³y w przewadze z osadów pod-
³o¿a, mo¿na siê spodziewaæ, zw³aszcza w sp¹gu glin bazal-
nych deponowanych na przedpolu do niedawna stagnuj¹cego
l¹dolodu, obfitoœci materia³u starszego pod³o¿a, stopniowo ku
górze uzupe³nianego o element skandynawski wraz z dop³y-
wem œwie¿ych partii lodu z l¹dolodu.

W sumie interpretacjê genetyczn¹ struktur przeprowa-
dzono wykorzystuj¹c koncepcjê statyczno-kinetyczn¹ Jaro-
szewskiego (1991, 1994) czerpi¹c¹ z wyników badañ m.in.
Rotnickiego (1974, 1976c), rozwijan¹ póŸniej przez Kupetza
(2002, 2003). Dobrze t³umaczy ona powstawanie rozpozna-
nych zaburzeñ, wi¹¿e je jednynie ze stref¹ czo³ow¹ l¹dolodu,
a odrywa od szczególnych uwarunkowañ paleogeograficz-
nych, które s¹ nieodzownym elementem innych koncepcji.
Dwie spoœród nich, jako najbardziej konkurencyjne, wyma-
gaj¹ rozwa¿enia – koncepcja glacitektoniki dolinnej Kry-
gowskiego (1962a,b, 1965, 1975) i koncepcja glacitektoniki
krawêdziowej reprezentowana przez Dyjora (1974, 1975),
Brykczyñskiego (1982) i Bera (1999).

W koncepcji glacitektoniki dolinnej Krygowskiego
(op. cit.) obszarami o szczególnych predyspozycjach defor-
macyjnych s¹ doliny rzeczne, przebiegaj¹ce poprzecznie do
kierunku transgresji l¹dolodu, wype³nione nasyconymi wod¹
aluwiami, przykrytymi wieloletni¹ marz³oci¹. Wkraczaj¹cy
do doliny l¹dolód ³uskuje utwory zamarzniête, zaburza aluwia
dolinne, transportuje je i porzuca w strefie proksymalnego
zbocza doliny. W obrêbie badanego terenu sytuacja taka
mog³aby mieæ miejsce podczas zlodowacenia nidy w obrêbie
depresji warty. Prawdopodobnie dzia³alnoœæ procesów ujê-
tych w koncepcji glacitektoniki dolinnej mia³a swój udzia³
w ukszta³towaniu depresji Warty, przyczyni³a siê do jej roz-
leg³oœci i g³êbokoœci. Zarazem jednak trudno nie zauwa¿yæ,
¿e na po³udniowym zboczu depresji Warty nie³atwo jest
wskazaæ odpowiednio mi¹¿sze i rozleg³e przednidziañskie za-
burzone osady aluwialne. Jednoczeœnie dla struktur pierwsze-

go i drugiego rzêdu, analogicznie zbudowanych jak wype³nie-
nie depresji Warty, ale nie „dolinnie” rozwiniêtych, trzeba
by³oby szukaæ odmiennych interpretacji genetycznych, co nie
wydaje siê uzasadnione. W sumie mo¿na przypuszczaæ, ¿e
procesy glacitektoniki dolinnej pe³ni³y na analizowanym ob-
szarze rolê pomocnicz¹ i dzia³a³y na obszarze geograficznie
ograniczonym.

W modelu glacitektoniki krawêdziowej, obni¿enia mor-
fologiczne, zazwyczaj doliny rzeczne, biegn¹ zgodnie lub
skoœnie do kierunku ruchu l¹dolodu. W efekcie nacisku
bocznego transgreduj¹cego lobu lodowcowego w strefach
krawêdziowych dochodzi do utworzenia kulisowego syste-
mu deformacji – g³ównie fa³dowych (Brykczyñski,1982).
W obrêbie analizowanego terenu deformacje w strefie zbo-
czy depresji Gorzów–Karsko i Gorzów–Zamêcin mog³yby
zawdziêczaæ swe powstanie procesom glacitektoniki krawê-
dziowej. W obecnym stanie wiedzy trudno jest wskazaæ
przyk³ady struktur, którym w sposób wiarygodny mo¿na
by³oby przypisaæ utworzenie w wyniku nacisku lobu lodow-
cowego na zbocze doliny.

Wobec braku wystarczaj¹cych danych o strukturach
powi¹zanych z paleodolinami, czy to pod³u¿nymi czy po-
przecznymi do kierunku ruchu l¹dolodu, koncepcja statycz-
no-kinetyczna (Jaroszewski, 1991, 1994) jest t¹, która najle-
piej opisuje wystêpuj¹ce struktury, ich rozprzestrzenienie,
g³êbokoœæ i zró¿nicowanie.

Analizuj¹c szczegó³y mapy strukturalnej sp¹gu osadów
czwartorzêdowych, zw³aszcza w obrêbie zachodnich i po-
³udniowo-wschodnich peryferii badanego terenu (fig. 16),
nie sposób nie dostrzec ostro zarysowanych, szpiczastych,
wysoko siêgaj¹cych wzniesieñ, sugeruj¹cych obecnoœæ form
iniekcyjnych – diapirów lub pni glacitektonicznych – efek-
tów mobilizacji i transportu ku górze materia³u czwartorzê-
dowego pod³o¿a. Formy tego rodzaju s¹ s³abo poznane z po-
wodu ich ujawniania nierdzeniowanymi wierceniami i dlate-
go tu tylko zasygnalizowane.

WIEK DEFORMACJI GLACITEKTONICZNYCH

Powi¹zanie deformacji glacitektonicznych z ich „twór-
c¹” by³o – obok genezy – g³ównym przedmiotem dociekañ
niemal wszystkich badaczy tego rodzaju struktur. Domino-
wa³y tu dwa nurty badawcze. Jeden z nich, stosuj¹c metody
klasycznej tektoniki, przeciwstawia³ osady zaburzone przy-
krywaj¹cym je – niezaburzonym i st¹d wyprowadza³ wnio-
sek o czasie deformacji. Podstawowym problemem tego ro-
dzaju wnioskowania jest precyzyjna stratygrafia osadów gla-
cjalnych. W zachodniej Polsce, ubogiej w stanowiska inter-
glacjalne z dobrymi profilami palinologicznymi, kwalifika-
cja stratygraficzna glin lodowcowych budzi³a w¹tpliwoœci.
W sukurs biostratygrafii przysz³a wiêc litostratygrafia i dziê-
ki wynikom tych badañ, powi¹zanych z profilami zawie-
raj¹cymi osady interglacjalne, powsta³, nadal niewolny od
w¹tpliwoœci, schemat rozprzestrzenienia g³ównych pozio-
mów litostratygraficznych glin lodowcowych. Dziêki niemu
dociekania czasu deformacji zyska³y na wiarygodnoœci.
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Drugim teoretycznym problemem okreœlenia wieku za-
burzeñ, z którym do niedawna nie bardzo umiano sobie ra-
dziæ, by³a relacja osadu zdeformowanego do deformacji.
Klasyczna sekwencja – najpierw osad (starszy l¹dolód), póŸ-
niej deformacja (m³odszy l¹dolód) by³a trudna do zaakcep-
towania i wykorzystania w spójnym modelu rozwoju ob-
szarów glacitektonicznie zdeformowanych. Rozwi¹zaniem
okaza³a siê koncepcja wi¹¿¹ca sedymentacjê utworów gla-
cjalnych i ich deformacjê z jednym l¹dolodem. Koncepcja ta
jest przyjêta i zastosowana w niniejszej pracy.

Dzia³aj¹c zgodnie ze scharakteryzowanym pierwszym
nurtem interpretacyjnym, wiek deformacji w kenozoiku na
Mazowszu i Podlasiu wi¹zano ze zlodowaceniem œrodkowo-
polskim, g³ównie odry (m.in. Brykczyñska, Brykczyñski,
1974; Brykczyñski, 1982); w okolicach Konina – ze zlodo-
waceniem odry (W³odarski, 2002); Wa³u Zielonogórskiego
– ze zlodowaceniem warty (np. Kraiñski, 2002), odry
i wczeœniejszymi (m.in. Urbañski, 2002), g³ównie œrodko-
wopolskimi (np. Kotowski, Kraiñski, 1992b); Wzgórz Dal-
kowskich – ze zlodowaceniami œrodkowopolskimi (m.in.
Kraiñski, 1989). Mojski (2005) jest sk³onny wiêkszoœæ naj-
wiêkszych polskich deformacji glacitektonicznych wi¹zaæ
z l¹dolodem zlodowacenia sanu 2.

Drugi nurt badawczy w rozwa¿aniach nad wiekiem defor-
macji czytelnie lub poœrednio odwo³uje siê do rozpoznanych,
albo teoretycznie uzasadnionych warunków œrodowiskowych
wymaganych dla powstawania deformacji wynikaj¹cych tak-
¿e z kryteriów mechaniki ska³. Zgodnie z tym nurtem najko-
rzystniejsze warunki do powstawania deformacji panowa³y
podczas transgresji najstarszego na danym obszarze l¹dolodu.
Ka¿dy nastêpny zastawa³ obszar bardziej skonsolidowanym –
mniej podatnym na zaburzenia. W efekcie najwiêksze struktu-
ry glacitektoniczne tworzy³ najstarszy na danym terenie l¹do-
lód. M³odsze „dofa³dowywa³y”, przebudowywa³y i tworzy³y
struktury deformacyjne mniejszej skali. Tego rodzaju pogl¹dy
w odniesienu do zaburzeñ Dolnego Œl¹ska i Ziemi Lubuskiej
prezentowali Dyjor (1969, 1974), Dyjor, Chlebowski (1973)
i Dyjor, Pruc (1978), na Kujawach – Wilkosz (2002), na Ma-
zowszu i Podlasiu – Ruszczyñska-Szenajch (1976). O wielo-
fazowoœci deformacji glacitektonicznych na Œl¹sku pisali Ba-
dura, Przybylski (2002), na Ziemi Lubuskiej – Jeziorski (1989),
w Wielkopolsce i na Pomorzu – Stankowski (2003), na Su-
walszczyŸnie – Ber (1999, 2000). O wielofazowym charakterze
deformacji na pó³nocnych i pó³nocno-zachodnich peryferiach
badanego terenu przekonana by³a tak¿e Koz³owska (1982).

W wyniku badañ litostratygraficznych, którym poddano
osady plejstoceñskie na analizowanym terenie, okaza³o siê, ¿e
g³êbokie depresje glacitektoniczne wype³niaj¹ gliny najstar-

szego poziomu (gliny GI). Zgodnie z zastosowanym schema-
tem stratygraficznym s¹ to gliny l¹dolodu nidziañskiego. Cha-
rakteryzuj¹ siê nienaturalnie wielk¹ mi¹¿szoœci¹ (do 140 m),
pospolitym wystêpowaniem utworów nachylonych, obecno-
œci¹ licznych przewarstwieñ piasków lodowcowych z g³aza-
mi, obecnoœci¹ licznych kier zbudowanych z materia³u pre-
plejstoceñskiego (por. fig. 6, 7, 8). Wszystkie wymienione
cechy przemawiaj¹ za glacitektonicznym charakterem budo-
wy szkieletu glinowego. Zgodnie z zaprezentowanym mode-
lem powstawania depresji i ich wype³nieñ, utworzy³ je ten
sam nidziañski l¹dolód. Zatem najwiêksze i najg³êbsze struk-
tury glacitektoniczne, a tak¿e ³uskowa budowa najstarszego
poziomu glin jest wynikiem oddzia³ywania statycznego i dy-
namicznego, pierwszego na badanym obszarze – nidziañskie-
go l¹dolodu (Romanek, 2004).

W przeciwieñstwie do zaburzeñ z okresu zlodowacenia
nidy, które mia³y charakter powszechny, m³odsze deformacje
rozwija³y siê lokalnie. Na przyk³ad w budowie glacielewacji
Zagaje–Osiek widaæ zaanga¿owanie glin sanu 1 i sanu 2. Za-
sadnicze jej rysy powsta³y podczas zlodowacenia nidy, dwa
m³odsze l¹dolody po³udniowopolskie dopiêtrza³y glacielewa-
cjê, deformuj¹c przy tym z³o¿one uprzednio osady glacjalne.

Tu¿ poza obszarem badañ, na zachód od Gorzowa Wiel-
kopolskiego eksploatowano wêgiel brunatny w elewacjach
pod³o¿a plejstocenu siêgaj¹cych sp¹gu osadów zlodowa-
cenia wis³y (Zdunek, 1989; Bestyñski, Oniszk, 1999; Pio-
trowski, 2002). Podobna sytuacja mia³a miejsce w nieod-
leg³ym Lubniu (Koz³owska, 1982; Kotowski i in., 1989; Pio-
trowski, 2002).

Spod Dobiegniewa deformacje, utworzone przez l¹dolód
zwi¹zany ze zlodowaceniem odry, odnotowa³a Koz³owska
(1979, 1982), a festonowy charakter vistuliañskich wzgórz
morenowych (por. Ber, 1999, 2000) z okolic Dobiegniewa
i zaburzon¹ ich strukturê wewnêtrzn¹ opisa³ Studencki
(2002e).

Podsumowuj¹c rozwa¿ania o wieku deformacji, nale¿y
stwierdziæ, ¿e na badanym obszarze obecne s¹ zaburzenia,
które mo¿na wi¹zaæ z ka¿dym z obecnych tu l¹dolodów. Naj-
rozleglejsze z nich i najg³êbsze, powszechnie wystêpuj¹ce,
powsta³y wskutek aktywnoœci l¹dolodu nidziañskiego. M³od-
sze maj¹ ograniczone rozmiary i wystêpuj¹ na niewielkich ob-
szarach. Ustalenia te wspieraj¹ pogl¹dy o wielokrotnym, piê-
trowym wystêpowaniu struktur glacitektonicznych, z podkre-
œleniem g³ównej roli najstarszych z nich (m.in. Krygowski,
1964; Dyjor, 1969, 1974; Dyjor, Chlebowski, 1973; Ruszczyñ-
ska-Szenajch, 1976; Dyjor, Pruc, 1978; Koz³owska, 1982;
Jeziorski, 1989; Ciuk, 1992; Brodzikowski, 1995; Badura,
Przybylski, 2002; Stankowski, 2003).

KENOZOICZNY KOMPLEKS STRUKTURALNY

Ponad utworami kredowymi wieñcz¹cymi cechsztyñ-
sko-mezozoiczny kompleks strukturalny ukszta³towany
g³ównie w ruchach laramijskich, le¿¹ osady paleogenu i neo-
genu, zbudowane ze ska³ klastycznych, licz¹ce 150–225 m
mi¹¿szoœci. Towarzysz¹ im utwory biogeniczne – wêgle

brunatne, torfy, gytie i kreda jeziorna. Pod wzglêdem gene-
tycznym dominuj¹ osady œrodowisk l¹dowych (wiêkszoœæ
ska³ miocenu, wszystkie plejstoceñskie), podrzêdne s¹ ska³y
pochodzenia morskiego (utwory oligoceñskie, wk³adki mor-
skie wœród osadów mioceñskich).
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Utwory paleogenu i neogenu le¿¹ na ogó³ poziomo. S¹
jednak liczne wyj¹tki obejmuj¹ce osady o znacznych niekie-
dy mi¹¿szoœciach. Podzia³ kenozoiku na fragmenty odzna-
czaj¹ce siê zbli¿on¹ charakterystyk¹ strukturaln¹, czyli piê-
tra strukturalne (fig. 19), przeprowadzono stosownie do
obecnoœci w nich struktur o ró¿nej wielkoœci. Uwzglêdniono
struktury:
• pierwszego rzêdu – mierz¹ce kilkadziesi¹t kilometrów

d³ugoœci i ponad 100 m g³êbokoœci, np. glacidepresja Go-
rzów–Zamêcin;

• drugiego rzêdu – d³ugie na kilka–kilkanaœcie kilometrów
i g³êbokie do 100 i wiêcej metrów, np. niecka Drezdenka
wschodnia;

• trzeciego rzêdu – o amplitudzie kilkudziesiêciu i promie-
niu kilkudziesiêciu–kilkuset metrów rozproszone na ba-
danym obszarze, w szczególnoœci na pograniczu osadów
czwartorzêdowych i ska³ pod³o¿a, a tak¿e stanowi¹ce pod-
stawowe strukturalne tworzywo wype³nieñ niecek, depre-
sji i elewacji glacitektonicznych.
Pominiête zosta³y zarówno struktury drobne, jak i mikro-

struktury.
Sp¹gow¹ czêœæ kenozoiku reprezentuj¹ utwory oligoce-

nu i miocenu, zazwyczaj le¿¹ce horyzontalnie. Miejscami
mo¿na siê spodziewaæ niewielkich ugiêæ warstw nad struk-
turami solnymi oraz intensywniejszych zaburzeñ w strefach
towarzysz¹cych nielicznym uskokom wywodz¹cym siê
z mezozoicznego pod³o¿a i kontynuuj¹cym w nadk³adzie.
W analogicznych utworach w po³udniowo-zachodniej czêœci
Polski Brodzikowski (1982) wykaza³ obecnoœæ licznych za-
burzeñ zwi¹zanych z niestatecznym warstwowaniem gêsto-
œciowym (diapirów, pogr¹zów, zafa³dowañ, struktur kroplo-
wych) oraz fa³dów, diapirów, struktur budina¿opodobnych,
z p³yniêcia. Chocia¿ dot¹d na badanym obszarze struktur
tego typu nie napotkano, ich wystêpowanie jest tu wysoce
prawdopodobne, a pozorna nieobecnoœæ mo¿e wynikaæ
z niedostatecznej iloœci i czytelnoœci profili wiertniczych.

Mianem paleogeñsko-mioceñskiego piêtra struktural-
nego (fig. 19) objêto zespó³ osadów zajmuj¹cy pozycjê
sp¹gow¹ wœród utworów kenozoicznych, odznaczaj¹cy siê
w przybli¿eniu horyzontalnym po³o¿eniem warstw, obecno-
œci¹ w¹skich stref zaburzonych powi¹zanych z przebiegiem
reaktywowanych w kenozoiku starszych stref uskokowych
z pod³o¿a i ewentualn¹ obecnoœci¹ struktur zaburzonych
o genezie sedymentacyjnej i diagenetycznej.

W rdzeniach wielu otworów wiertniczych ska³y oligoce-
nu i miocenu s¹ jednak w ró¿ny sposób zaburzone – wyru-
szone ze swego pierwotnego horyzontalnego po³o¿enia.
Przekonuj¹ o tym zarówno obserwacje bezpoœrednie, jak
równie¿ konsekwencje zaburzeñ widoczne w budowie geo-
logicznej. W rdzeniach i ods³oniêciach mo¿na obserwowaæ
nachylenie pierwotnie horyzontalnych powierzchni sedy-
mentacyjnych i obecnoœæ drobnych struktur tektonicznych
(fa³dów, uskoków). Do informacji poœrednich nale¿¹ po-
wszechnie obserwowane zjawiska bliskiego geograficznie
zró¿nicowania hipsometrycznego wybranych, precyzyjnie
zdefiniowanych powierzchni sedymentacyjnych (np. grani-
cy wêgli œrodkowopolskich i ogniwa i³ów szarych formacji

poznañskiej). Podobn¹ interpretacyjnie rolê pe³ni¹ rap-
towne, znaczne zmiany mi¹¿szoœci dobrze zdefiniowanej
jednostki litostratygraficznej w s¹siednich profilach (np.
mi¹¿szoœci utworów oligocenu siêgaj¹ w Gorzowie Wielko-
polskim 164 m, podczas gdy realna mi¹¿szoœæ w okolicy
wynosi 40–50 m – Koz³owska, 1982). Wnioski o glacitekto-
nicznych powtórzeniach, z³uskowaniach i przefa³dowaniach
wynikaj¹ tak¿e ze szczegó³owej analizy litologii i litostraty-
grafii utworów paleogenu i neogenu. Sytuacje takie napotka-
no wielokrotnie, np. w otworze Sarni Las (fig. 7) ponad
regionalnie uzasadnionym nastêpstwem litostratygraficz-
nym, charakterystycznym dla oligocenu i wczesnego mioce-
nu, pojawiaj¹ siê pakiety osadów, których mi¹¿szoœæ i litolo-
gia wskazuj¹, ¿e znajduj¹ siê na wtórnym z³o¿u. W sposób
przekonywuj¹cy intensywnoœæ zaburzeñ dokumentuje obec-
noœæ jednoznacznie stratygraficznie interpretowanych utwo-
rów na przemian paleogeñskich i mioceñskich (np. wêgli
brunatnych) oraz plejstoceñskich (np. glin lodowcowych).
Spoœród licznych przyk³adów tego rodzaju mo¿na przy-
wo³aæ profile otworów Janczewo (fig. 17) lub Drezdenko 52.
Znacznie trudniejszy przypadek to taki, gdy w budowie pro-
filu wystêpuj¹ utwory o nie tak jednoznacznej proweniencji.
Za przyk³ad mo¿e pos³u¿yæ profil otworu Kamieñ (fig. 5),
w którym utwory – zapewne mioceñskie – reprezentowane
s¹ przez pakiety piasków kwarcowo-³yszczykowych, a plej-
stoceñskie – przez podobne piaski bez ³yszczyków. Interpre-
tacja takich profili jest zawsze dyskusyjna i podwa¿alna.
W przytoczonym przyk³adzie sytuacjê wyjaœni³y cienkie po-
ziomy ¿wirów i g³azików (m.in. pó³nocnych), których obec-
noœæ rozstrzygnê³a dylemat ich geologicznej pozycji.

Rozstrzygniêcie w zakresie interpretacji zaburzonych
profili przynosz¹ tak¿e badania stratygraficzne. Przyk³adem
mo¿e byæ wspomniany powy¿ej profil otworu Kamieñ,
w którym udokumentowano (S³odkowska, 2000b) obecnoœæ
utworów miocenu œrodkowego, bezpoœrednio powy¿ej ska³
oligoceñskich i powtórnie wœród osadów o cechach obcych
tej czêœci mioceñskiego profilu.

Mimo wspomnianych wielu sposobów identyfikacji stra-
tygraficznej nie brakuje profili, w których skutki takiej inter-
pretacji, czyli obraz tektoniczny budziæ bêdzie w¹tpliwoœci.
Dobrego przyk³adu dostarcza profil otworu Zwierzyn 2
(Trela, 1997a, b). Pod glin¹ zlodowacenia odry przewierco-
no tam mi¹¿szy zespó³ ska³ klastycznych, z których czêœæ
stanowi¹ utwory wodnolodowcowe, ale wiêkszoœæ – kry gla-
cjalne, ³¹cznej mi¹¿szoœci oko³o 70 m (fig. 7). Tworzywo
kier jest makroskopowo identyczne jak osadów oligoceñ-
skich, a zespó³ minera³ów ciê¿kich z dominuj¹cymi amfibo-
lami sugeruje zwi¹zek z plejstocenem. Na dodatek kry we
wspomnianym profilu stanowi¹ jedyn¹ reprezentacjê dwu
po³udniowopolskich poziomów glacjalnych.

Mi¹¿szoœæ utworów oligocenu i miocenu na analizowa-
nym obszarze jest bardzo zmienna i wynosi od 0 (Deszczno)
do oko³o 240 m (rejon Lubna; fig. 2), kompensuj¹c siê
z mi¹¿szoœciami osadów plejstoceñskich i holoceñskich.
Brak jest przes³anek by s¹dziæ, ¿e mi¹¿szoœæ ta mog³aby byæ
pierwotnie silnie zró¿nicowana, jak równie¿, ¿e redukcja
mi¹¿szoœci jest spowodowana erozyjnymi procesami postse-

56 Kenozoiczny kompleks strukturalny



dymentacyjnymi. Uzasadnieniem zmiennej mi¹¿szoœci s¹
prawdopodobnie procesy postsedymentacyjne, odpowie-
dzialne za ca³oœæ deformacji paleogeñsko-mioceñskiego piê-
tra strukturalnego, których przejawy, badane rozmaitymi
metodami, przedstawiono powy¿ej. Nale¿y dodaæ, ¿e ró¿no-
rodne przejawy zaburzeñ i deformacji ska³ kenozoicznych,
plejstoceñskich s¹ w profilach badanego obszaru pospolite.
Do rzadkoœci nale¿¹ takie, w których nie stwierdza siê defor-
macji. Jednoczeœnie stopieñ zaburzeñ roœnie ku stropowi
profilu oligocenu i miocenu – ku kontaktowi ze ska³ami plej-
stoceñskimi (fig. 13). Poza obszarami, gdzie stanowi¹ bezpo-
œrednie pod³o¿e czwartorzêdu, utwory oligoceñskie prezen-
tuj¹ jednak na ogó³ konsekwentne nastêpstwo warstw i jedno-
stek litostratygraficznych charakterystyczne dla profilu regio-
nalnego. Odstêpstwa od tej regu³y s¹ rzadko obserwowane
i dotycz¹ elewowanych obszarów kredy po³o¿onych na
pó³nocnych (Salwa, 1999a, b) i zachodnich (Koz³owska,
1982) peryferiach badanego obszaru.

Poza terenami g³êbokich depresji powierzchni sp¹gowej
czwartorzêdu, osady plejstoceñskie le¿¹ na utworach mioce-
nu. Na takich obszarach stopieñ deformacji roœnie ku stropo-

wi profilu ska³ mioceñskich. Powy¿ej utworów formacji kra-
jeñskiej wiêkszoœæ profili wykazuje obecnoœæ znacznych na-
chyleñ warstw, pojawiaj¹ siê problemy z korelacj¹ osadów,
zmiennoœæ mi¹¿szoœci i hipsometrii sp¹gu oraz stropu jedno-
stek litostratygraficznych. Cechy te staj¹ siê powszechne
w stropie neogenu, w odniesieniu do i³ów formacji poznañ-
skiej i wêgli œrodkowopolskich. Praktycznie, wszystkie pro-
file z tymi utworami wykazuj¹ allochtonizm przewierconych
ska³ wywo³any postdepozycyjnym zdeformowaniem i glaci-
tektonicznym transportem.

Prócz zag³êbieñ, powierzchnia sp¹gowa plejstocenu od-
wzorowuje liczne, choæ na ogó³ po³ogie elewacje (Zaga-
je–Osiek, Pe³czyc) (fig. 15). Nie dotyczy to elewacji Gorzo-
wa obfituj¹cej w strome, wysokie (ponad 50 m), ma³oobsza-
rowe wyciœniêcia glacitektoniczne (Lubno, okolice Gorzo-
wa), zbudowane z zaburzonych utworów mioceñskich.

Powierzchnia paleogeñsko-mioceñskiego piêtra struktu-
ralnego obfituje w ró¿nej wielkoœci struktury depresyjne,
wype³nione zaburzonymi osadami oligocenu, miocenu
i plejstocenu znajduj¹cymi siê na wtórnym z³o¿u. Œladami
tych zaburzeñ s¹: obecnoœæ warstw nachylonych, anormalne
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mi¹¿szoœci, „niew³aœciwe” rzêdne po³o¿enia, inwersje stra-
tygraficzne i obecnoœæ uskoków. Strukturom depresyjnym
towarzysz¹ strefy wyciœniêæ, wnikaj¹ce wysoko w utwory
plejstoceñskie (po osady glacjalne zlodowacenia wis³y),
zbudowane zazwyczaj z utworów mioceñskich. Zarówno
ska³y wype³niaj¹ce depresje, jak i tworz¹ce struktury pozy-
tywne odznaczaj¹ siê powszechn¹ obecnoœci¹ struktur ³us-
kowych i fa³dowych. W tego samego typu struktury zorga-
nizowane s¹ osady stropowych kilkunastu–kilkudziesiêciu
metrów miocenu, po³o¿one miêdzy depresjami i elewacjami.
Utwory z³uskowane i sfa³dowane wystêpuj¹ce na pograni-
czu miocenu i plejstocenu oraz buduj¹ce wnêtrza depresji
i elewacji, obejmuje siê wspólnym mianem glacitektonicz-
nego plejstoceñskiego piêtra strukturalnego (fig. 19).

Rozleg³e obszary ponad powierzchni¹ glacitektonicznego
plejstoceñskiego piêtra strukturalnego zajmuje pokrywa ska³
plejstocenu i holocenu. Poza lokalnie wystêpuj¹cymi przy-
padkami zaburzeñ sedymentacyjnych zwi¹zanych z osuwi-
skami i sp³ywami, morenami spiêtrzonymi (zapewne w zni-
komej czêœci dot¹d ujawnionymi), warstwy le¿¹ tu poziomo.
Szeroko rozprzestrzenionym osadom glacjalnym towarzysz¹
relatywnie w¹skie i nieg³êbokie strefy utworów rzecznych
oraz g³êbokie i mi¹¿sze wype³nienia rynien lodowcowych.
W obrêbie utworów glacjalnych pospolicie wystêpuj¹ kry,
tym liczniejsze, im w starszych plejstoceñskich osadach s¹

obecne. Osady plejstoceñskie i holoceñskie, g³ównie glacjalne
i fluwioglacjalne oraz aluwia dolin rzecznych zalegaj¹ce
poziomo, w³¹cza siê do plejstoceñsko-holoceñskiego piêtra
strukturalnego (fig. 19).

Ska³y kenozoiczne tworz¹ wiêc na badanym obszarze
trzy piêtra strukturalne (fig. 19):
• paleogeñsko-mioceñskie – obejmuj¹ce niezaburzone ska³y

oligocenu i miocenu,
• glacitektoniczne, plejstoceñskie – obejmuj¹ce osady pale-

ogenu, neogenu i plejstocenu glacitektonicznie z³uskowane
i sfa³dowane w plejstocenie, wystêpuj¹ce g³ównie w glaci-
depresjach i glacielewacjach,

• plejstoceñsko-holoceñskie – obejmuj¹ce spokojnie le¿¹ce
utwory plejstoceñskich zlodowaceñ (lokalnie z krami i mo-
renami spiêtrzonymi), interglacja³ów oraz holocenu.
Wszystkie trzy piêtra tworz¹ ³¹cznie kenozoiczny kom-

pleks strukturalny, który charakteryzuje siê zró¿nicowan¹ ob-
fitoœci¹, rozleg³oœci¹, g³êbokoœci¹ i urozmaiceniem struktur.
Kontrastuje pod tymi wzglêdami z cechsztyñsko-mezozoicz-
nym kompleksem strukturalnym odznaczaj¹cym siê monoto-
ni¹ budowy wewnêtrznej i wzglêdnym ubóstwem struktural-
nym. Okazuje siê wiêc, ¿e w okresie ostatnich oko³o 65 milio-
nów lat najwiêksze piêtno na budowie geologicznej osadów
kenozoiku, przynajmniej na badanym obszarze, odcisnê³y si³y
wywodz¹ce siê z powierzchni ziemi.

ZARYS ROZWOJU OSADÓW I STRUKTUR KENOZOIKU

PALEOCEN – POGRANICZE EOCENU I OLIGOCENU

Kenozoiczna historia bloku Gorzowa (fig. 3, 11), a w jego
obrêbie jednostki Drezdenka (Dadlez, 1974, 1979), rozpo-
czê³a siê ruchami laramijskimi, które przerwa³y póŸnokre-
dow¹ sedymentacjê morsk¹ (Dadlez, Marek, 1974; Dadlez,
1979, 1980, 1997) i spowodowa³y lukê sedymentacyjn¹, trwa-
j¹c¹ na badanym obszarze do póŸnego eocenu. W jej trakcie
stopniowo s³ab³a aktywnoœæ tektoniczna kszta³tuj¹ca plan
strukturalny jednostek laramijskich. Do g³ównych elementów
tego planu nale¿a³a obni¿aj¹ca siê struktura niecki szczeciñ-
skiej na pó³nocy i stosunkowo sztywny element bloku Gorzo-
wa z jednostk¹ Drezdenka na po³udniu, rozgraniczone w g³ê-
bokim pod³o¿u stref¹ dyslokacyjn¹ Pyrzyce–Krzy¿–Szamo-
tu³y (Dadlez, 1979). Laramijskie nierównomierne wypiêtrza-
nie, silne na pó³nocy s³abn¹ce ku po³udniowi, uruchomi³o
procesy denudacyjne, których aktywnoœæ spowodowa³a usu-
wanie z obszaru jednostki Drezdenka utworów mastrychtu
i kampanu. W efekcie ku po³udniowi bloku Gorzowa i jed-
nostki Drezdenka ods³aniaj¹ siê osady coraz starszych pozio-
mów górnej kredy.

Regionalna aktywnoœæ tektoniczna zak³ócana by³a przez
czynniki lokalne. Najwa¿niejszym z nich by³y wywo³ane
g³ównym uk³adem laramijskich naprê¿eñ, ale modyfikowa-
ne lokalnymi strukturami, ruchy soli zachodz¹ce w obrêbie
ju¿ istniej¹cych poduszek i grzebieni solnych rozwiniêtych
wzd³u¿ strefy dyslokacyjnej Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y,

a tak¿e w obrêbie jednostki Drezdenka (np. poduszka solna
Pe³czyc; Dadlez, 1979; Kurzawa, 2004).

Ruch soli, w obrêbie wspomnianych struktur solnych,
prowadzi³ do wypiêtrzenia po³o¿onych nad nimi obszarów.
Tym samym aktywizowa³ na nich procesy denudacyjne i do-
prowadzi³ do sytuacji, w której po³o¿one nad strukturami
solnymi okolice Choszczna, P³awna, Radêcina, Huty Szkla-
nej zbudowane s¹ z wyspowo wystêpuj¹cych utworów kam-
panu, otoczonych ska³ami dolnego mastrychtu. Te lokalne
ruchy wypiêtrzaj¹ce aktywne w paleocenie i eocenie, mie-
rzone mi¹¿szoœci¹ utworów dolnego mastrychtu, towa-
rzysz¹cych „wyspom” kampañskim, mo¿na szacowaæ na
100–150 m.

Procesy tektoniczne wypiêtrzaj¹ce by³y kompensowane
denudacj¹. Na skutek nad¹¿ania denudacji za wypiêtrza-
niem, obszar nie osi¹ga³ znaczniejszych deniwelacji. Prze-
ciwnie – odznacza³ siê s³abym zró¿nicowaniem hipsome-
trycznym, p³ytkimi rozciêciami, d³ugimi stokami pokrytymi
p³aszczem ³atwej do mechanicznego usuniêcia i chemiczne-
go rozpuszczenia zwietrzeliny. Obraz hipsometryczny po-
wierzchni ska³ kredowych by³ wiêc we wczesnym paleoge-
nie odmienny od obecnego (fig. 12 i 13). W szczególnoœci
nie istnia³ jeszcze wówczas, tak obecnie wyraŸny, grzbiet
powierzchni kredowej, biegn¹cy nad g³êbok¹ stref¹ dysloka-
cyjn¹ Pyrzyce–Krzy¿.

Z powodu braku istotnego zró¿nicowania hipsometrycz-
nego powierzchni ska³ kredowych u schy³ku eocenu, brak
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jest w sp¹gu transgresywnych osadów paleogeñskich, grub-
szych frakcji niszczonych ska³ wêglanowych pod³o¿a. Jeœli
ju¿ pojawiaj¹ siê ¿wiry, to nale¿¹ one do grupy trwa³ych ska³
krzemionkowych pochodz¹cych z reziduów denudowanej
kredy i maj¹ charakter ¿wirów drobnych. Nie tworz¹ grub-
szych kompleksów, a przeciwnie, wystêpuj¹ tylko w postaci
wzbogacenia sp¹gowej warstwy piasków formacji mosiñ-
skiej dolnej i niewielkiej domieszki w wy¿szych jej partiach.

WCZESNY OLIGOCEN I POCZ¥TEK
PÓ�NEGO OLIGOCENU

Jak wynika z analizy profili paleogeñskich, na utworach
kredy jako pierwsze le¿¹ piaszczyste i piaszczysto-mu³kowe
osady glaukonitowe z ubog¹ domieszk¹ ziarn psefitowych
(formacja mosiñska dolna – fig. 4, 5–8, 10, 20–231), œwiad-
cz¹ce o spokojnej transgresji na rozleg³ych, s³abo zró¿nico-
wanych hipsometrycznie obszarach centralnej i pó³nocnej
Polski (Piwocki, Olkowicz-Paprocka, 1987; Piwocki, 2004).
Na badanym obszarze, we wczesnym oligocenie ustali³ siê
przebieg linii brzegowej, obecnie wyra¿onej granic¹ miêdzy
formacj¹ rupelsk¹, reprezentowan¹ przez morskie i³y i mu³ki
z faun¹ (fig. 4, 6, 7, 10, 20–25) oraz formacj¹ czempiñsk¹ (fig.
4–6, 8, 10, 20, 22–25) gromadz¹c¹ osady z pogranicza l¹du
i morza – deltowe, lagun nadmorskich i równin aluwialnych.
Badania biostratygraficzne (GaŸdzicka, 1994, 1997, 1999)
dowodz¹, ¿e sedymentacja wspomnianych powy¿ej osadów
odbywa³a siê w czasie 21 i 22 doby nanoplanktonowej (fig.
10) obejmuj¹cej pogranicze eocenu i oligocenu oraz wczesny
oligocen. Sedymentacjê tê wieñcz¹ cienkie soczewy glauko-
nitowych piasków drobnoziarnistych i mu³ków (formacja mo-
siñska górna – fig. 4, 5, 8, 9, 20, 22–25) przykrywaj¹cych i³y
formacji rupelskiej i l¹dowe utwory formacji czempiñskiej.
S¹ one interpretowane, jako przejaw epizodu transgresywne-
go rozszerzaj¹cego wp³ywy morskie na obszary zdominowa-
ne dot¹d przez œrodowiska l¹dowe. Utwory te koñcz¹ sedy-
mentacjê pierwszego i ostatniego w kenozoiku kompleksu
osadowego, o tak wyraŸnym morskim charakterze.

Zarysowany obraz stratygrafii ska³ paleogeñskich od-
powiada schematowi przedstawionemu przez Piwockiego
i Olkowicz-Paprock¹ (1987). Zyska³ on jednak na wiarygod-
noœci dziêki wynikom badañ nanoplanktonowych, które po-
zwoli³y na precyzyjniejsz¹ korelacjê oraz uzasadni³y inter-
pretacjê przebiegu strefy brzegowej we wczesnym oligoce-
nie. Sedymentacjê paleogeñsk¹ koñcz¹ drobnopiaszczysto-
-mu³kowe utwory, nazwane utworami stropowymi (fig. 4,
20, 22–25), powi¹zane ci¹g³ymi przejœciami z formacj¹ mo-
siñsk¹ górn¹ i czempiñsk¹, które z powoduskromnych da-
nych s¹ trudne do jednoznacznej interpretacji œrodowisko-
wej. Oligoceñskie utwory stropowe zaczê³y siê tworzyæ za-
pewne jeszcze we wczesnym oligocenie, a koniec ich sedy-
mentacji nast¹pi³ w póŸnym oligocenie.

SCHY£EK PALEOGENU

Miêdzy utworami oligocenu i miocenu (fig. 10) nie ma
na badanym obszarze ci¹g³oœci (Dyjor, 1970). Jednoczeœnie
nie obserwuje siê redukcji w stropie profili oligocenu, ani
wzbogacenia sp¹gu utworów neogeñskich w materia³ kredo-
wy. Dowodzi to niewielkich skutków póŸnooligoceñskiej
denudacji i sugeruje, ¿e okres schy³ku paleogenu charaktery-
zowa³ siê raczej brakiem depozycji ni¿ rozwojem na wiêksz¹
skalê procesów niszcz¹cych. Mo¿na wnioskowaæ, ¿e badany
obszar u schy³ku oligocenu opanowa³y œrodowiska nisko-
energetyczne, a ich uzasadnieniem by³ niski poziom aktyw-
noœci tektonicznej pod³o¿a. Nie z tym wiêc okresem nale¿y
wi¹zaæ zró¿nicowanie hipsometryczne górnokredowej po-
wierzchni. Dopiero pogranicze epok oligocenu i miocenu
przynios³o uaktywnienie procesów tektonicznych. W ich
efekcie badany obszar sta³ siê miejscem depozycji materia³u
klastycznego formacji gorzowskiej.

WCZESNY MIOCEN I POCZ¥TEK
MIOCENU ŒRODKOWEGO

Lukê stratygraficzn¹ obejmuj¹c¹ schy³ek póŸnego oligo-
cenu i to¿sam¹ lukê sedymentacyjn¹ (fig. 4, 10) zamykaj¹
piaski formacji gorzowskiej (Piwocki, Ziembiñska-Two-
rzyd³o, 1997).

Utwory formacji gorzowskiej s¹ powszechnie obecne
(fig. 4, 5–8, 10, 21–25), wykazuj¹ zbli¿one mi¹¿szoœci i re-
prezentowane s¹ przez profile piaszczyste od drobno- do
ró¿noziarnistych. Znaczna mi¹¿szoœæ, obecnoœæ grubszych
frakcji i przejawów redepozycji przemawia za sedymentacj¹
w warunkach sta³ej subsydencji w œrodowiskach œrednio-
i wysokoenergetycznych.

Okres dolnego miocenu koñczy szeroko rozprzestrzenio-
na piaszczysto-mu³kowo-ilasto-wêglowa, l¹dowa formacja
krajeñska (fig. 4, 5–8, 10, 20–25). Strop tej formacji (fig. 10)
przekracza ju¿ granicê dolnego i œrodkowego miocenu (Pi-
wocki, Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997). U progu œrodkowego
miocenu depozycja fitogeniczna ustêpuje ponownie miejsca
osadom mineralnym, reprezentowanym przez sekwencje
piaszczysto-mu³kowe formacji adamowskiej (fig. 4–6, 8,
22–25). Utwory tej formacji stanowi¹ pod³o¿e dla, pow-
szechnie wystêpuj¹cych w profilach, wêgli œrodkowopol-
skich (pok³ad Henryk – Dyjor, 1992, 1994), które rozpoczy-
naj¹ formacjê i³ów poznañskich ( Piwocki, Ziembiñska-
-Tworzyd³o, 1997; Piwocki i in., 2004).

Najm³odszymi osadami neogeñskimi s¹ na badanym obsza-
rze i³y reprezentuj¹ce starsze partie formacji poznañskiej (fig.
4–6, 8, 10, 20, 22–25), która nie osi¹gnê³a tu wiêkszych pier-
wotnych mi¹¿szoœci. Profil neogenu wieñczy cienki obecnie
i pierwotnie pakiet ska³ ilastych, rozwiniêty na wêglach œrodko-
wopolskich stanowi¹cy dolny fragment profilu i³ów formacji
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1 Figury 20–24 znajduj¹ siê na koñcu ksi¹¿ki pod opask¹



poznañskiej. Zbiornik tej formacji zajmowa³ obszar od
Trzcianki na pó³nocnym wschodzie po Dobiegniew i Santok
na zachodzie oraz Skwierzynê na po³udniu.1

Na pó³noc i zachód od tak zarysowanej linii brak jest
œwiadectw sedymentacji utworów ilastych formacji poznañ-
skiej. Mo¿na przypuszczaæ, ¿e zbiornikowi ze spokojn¹, za-
wiesinow¹ sedymentacj¹ ilast¹ musia³y towarzyszyæ szerokie,
po³ogie, s³abo zró¿nicowane hipsometrycznie, prawdopodob-
nie bagniste obszary, zdominowane przez sedymentacjê fito-
geniczno-mineraln¹. Dociera³y do nich ujœcia rzek dostar-
czaj¹ce do zbiornika koloidalny i zawiesinowy materia³. Byæ
mo¿e, œladem takich dolin s¹ linijnie ukszta³towane depresje
w stropie osadów neogeñskich, w tym zw³aszcza Warty,
Gorzowa–Zamêcina, Gorzowa–Karska. Stopniowe zamiera-
nie sedymentacji w zbiorniku i³ów poznañskich zakoñczone
w jego centrum na prze³omie miocenu i pliocenu (Piwocki,
Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997), a na badanym obszarze za-
pewne wczeœniej, zaowocowa³o rozwojem torfowisk. Pow-
stawa³y zarówno w obrêbie sp³ycaj¹cego siê zbiornika, jak
i na jego obrze¿ach, oraz w dolinach zasilaj¹cych niegdyœ
zbiornik, a u schy³ku miocenu martwych ju¿ dop³ywów. Osa-
dy tego typu nie zosta³y dot¹d odkryte na badanym obszarze.

Zamykanie rozleg³ego zbiornika i³ów formacji poznañ-
skiej w centralnej Polsce wymaga³o generalnej przebudowy
regionalnej aktywnoœci tektonicznej. Dotychczasowa subsy-
dencja ust¹piæ musia³a dŸwiganiu. Z tym etapem przebudo-
wy uk³adu naprê¿eñ litosfery mo¿na wi¹zaæ uaktywnienie
struktur solnych (m. in. w strefie Pyrzyce–Krzy¿) i tworze-
nie tam grzbietu wzniesionych ska³ kredowych.

SCHY£EK NEOGENU I WCZESNY PLEJSTOCEN

Luka stratygraficzna, miêdzy najm³odszymi utworami
neogenu i najstarszymi plejstocenu, obejmuje na badanym
obszarze wiêksz¹ czêœæ œrodkowego, ca³y póŸny miocen,
pliocen i przewa¿aj¹c¹ czêœæ plejstocenu a¿ po zlodowace-
nie nidy (fig. 10). Luka sedymentacyjna zdaje siê byæ mniej-
sza, gdy¿ depozycja i³ów formacji poznañskiej trwa³a za-
pewne d³u¿ej i pierwotne profile by³y bardziej mi¹¿sze, ni¿
ich fragmenty dzisiaj napotykane. Obejmowa³a jednak przy-
najmniej czêœæ miocenu górnego, pliocenu i starszy frag-
ment plejstocenu. W skali czasowej jest to oko³o 13–14 mi-
lionów lat. Nie uda³o siê dot¹d wskazaæ osadów, ani udo-
wodniæ aktywnoœci procesów (np. erozyjnych), które mo¿na
by z tym okresem wi¹zaæ. Poniewa¿ brak œladów aktywnoœci
procesów erozyjnych i akumulacyjnych, w tak d³ugim okre-
sie czasu, jest trudny do przyjêcia, odpowiedzialnoœci¹ za
ich nieobecnoœæ nale¿y obci¹¿yæ destrukcyjn¹ dzia³alnoœæ
plejstoceñskich l¹dolodów, ze szczególnym uwzglêdnie-

niem najstarszego z nich. To prawdopodobnie ich dzia³al-
noœæ przekszta³ci³a pod³o¿e tak, ¿e nieczytelna sta³a siê rzeŸ-
ba sprzed zlodowaceñ i usuniêta zosta³a wiêkszoœæ górno-
neogeñskich osadów œrodowisk l¹dowych, które w tym
okresie musia³y siê wykszta³ciæ.

W okresie luki sedymentacyjnej z prze³omu neogenu i plej-
stocenu poprzedzaj¹cej awans najstarszego l¹dolodu, jak rów-
nie¿ zapewne wczeœniej – w paleogenie i neogenie, dochodzi³o
w nastêpstwie ruchów tektonicznych stanowi¹cych echa ak-
tywnoœci tektonicznej w Karpatach, zapadlisku przedkarpac-
kim, na Wy¿ynie Œrodkowopolskiej, w rejonie Be³chatowa,
tworz¹cych rowy tektoniczne w Wielkopolsce (Baraniecka,
1971, 1975; Ciuk, 1980; D¹browski, 1980; Deczkowski, Ga-
jewska, 1980), do konsolidacji luŸnych ska³. Przejawi³o siê to
stopniowym odwodnieniem, kompakcj¹ osadów, a tak¿e po-
wstawaniem struktur charakterystycznych dla uk³adów o nie-
statecznym warstwowaniu gêstoœciowym – drobno- i œrednio-
skalowych uskoków, pogr¹zów i zafa³dowañ (D¿u³yñski,
1966; Brodzikowski, 1982). W wyniku tych procesów ska³y
paleogeñskie i neogeñskie, na ogó³ niestabilne i niewytrzyma³e,
stopniowo siê konsolidowa³y. Konsolidacja ta by³a zapocz¹tko-
wane w momencie transgresji najstarszego l¹dolodu.

ZLODOWACENIE NIDY

Transgresja najstarszego na analizowanym terenie l¹do-
lodu objê³a obszar stosunkowo s³abo urozmaicony hipsome-
trycznie, o odziedziczonym po póŸnym miocenie i pliocenie
generalnym nachyleniu ku po³udniowi, w stronê wype³nio-
nego zbiornika i³ów poznañskich. Na obrze¿ach dawnego
zbiornika i w dolinach jego dop³ywów ods³ania³y siê utwory
fitogeniczno-mineralne, ku centrum przykrywaj¹ce coraz
bardziej mi¹¿sze, kilku-, kilkunasto- i kilkudziesiêciometro-
we profile i³ów formacji poznañskiej z osadami fitogenicz-
nymi w sp¹gu (wêgle œrodkowopolskie). Ten kompleks osa-
dów podœciela³y piaski, mu³ki i i³y licz¹ce do 30 m mi¹¿szo-
œci formacji adamowskiej, a tak¿e kompleks wêgli brunat-
nych, mu³ków i i³ów wêglistych formacji krajeñskiej. Ni¿ej
w profilu wystêpowa³y piaski formacji czempiñskiej i go-
rzowskiej. Na pó³noc od Drezdenka i Santoka oraz na za-
chód od Skwierzyny, w pod³o¿u neogenu obecny by³ kilku-
dziesiêciometrowej mi¹¿szoœci kompleks ilasty formacji ru-
pelskiej. Wszystkie te horyzontalnie le¿¹ce utwory (fig. 10)
tworzy³y rodzaj tortu, którego noœn¹ konstrukcjê budowa³y
utwory piaszczyste formacji mosiñskiej dolnej i górnej,
czempiñskiej, gorzowskiej, adamowskiej, miêkkie masy zaœ
tworzy³y i³y rupelskie na zachodzie i pó³nocy oraz organoge-
niczne utwory formacji krajeñskiej, wêgle œrodkowopolskie
oraz i³y poznañskie na niemal ca³ym badanym obszarze.

60 Zarys rozwoju osadów i struktur kenozoiku

1 Jeziorny charakter sedymentacji i³ów formacji poznañskiej jest obecnie kwestionowany (Piwocki i in., 2004) na rzecz koncepcji aluwialnego pochodzenia
tych osadów. Autor ma w¹tpliwoœci dotycz¹ce powstania na rozleg³ym obszarze osadów rzecznych ponad 100-metrowej mi¹¿szoœci, reprezentowanych
niemal wy³¹cznie przez facje równi aluwialnych. Dlatego do czasu uzyskania przekonywuj¹cych wyników badañ sedymentologicznych, pozostaje przy
dotychczasowym pogl¹dzie o zbiornikowej genezie formacji poznañskiej.



Rozwój l¹dolodu nidziañskiego przyniós³ obci¹¿enia sta-
tyczne i dynamiczne, jakim utwory paleogenu i neogenu nie
mog³y sprostaæ. Awansuj¹cy l¹dolód natkn¹³ siê na pó³nocy
analizowanego obszaru na aktywny w pod³o¿u ci¹g struktur
solnych, rozwiniêtych wzd³u¿ strefy dyslokacyjnej Pyrzy-
ce–Krzy¿ (Dadlez, 1997; Marek, 1997; Znosko, 1998).
Obci¹¿enie l¹dolodem uruchomi³o ruch soli i wypiêtrzenie
obszaru w obrêbie strefy dyslokacyjnej. Powsta³a hipsome-
trycznie zró¿nicowana bariera blokuj¹ca ruch l¹dolodu ku
po³udniowi i powoduj¹ca jego spiêtrzenie. Byæ mo¿e to
w³aœnie z tym okresem mo¿na wi¹zaæ czêœæ efektu hipsome-
trycznego dŸwigania kredowego grzbietu w pó³nocnej czêœci
badanego obszaru (fig. 11, 12), dziêki czemu dosz³o do spo-
wolnienia lub na pewien czas zatrzymania ruchu lodu. Zgro-
madziwszy odpowiedni zasób energii, l¹dolód pokona³ po-
przeczn¹ przeszkodê, korzystaj¹c najpierw z prze³êczy
w nierównomiernie wznoszonym przedpolu, miêdzy podusz-
kami solnymi P³awna, Choszczna i Ch³opowa. Wymusi³o to
lobowy charakter dalszej transgresji. Loby natrafi³y na swej
drodze na kopalne doliny rzeczne z okresu sedymentacji for-
macji poznañskiej, wype³nione osadami fitogeniczno-mine-
ralnymi, zorientowane pó³noc–po³udnie, a wiêc generalnie
zgodnie z kierunkiem transgresji. Œladami tych dolin mog¹
byæ obecne depresje glacitektoniczne Gorzów–Zamêcin i Go-
rzów–Karsko. Nawet niewielkie obci¹¿enie cienkim, w strefie
czo³owej lobu, lodem spowodowa³o wyciskanie, fa³dowanie,
z³uskowanie najpierw przypowierzchniowych partii wêgli
œrodkowopolskich, a nastêpnie wraz ze wzrostem mi¹¿szoœci
lodu i tym samym obci¹¿eñ, deformacji w g³êbszym pod³o¿u.
Wreszcie w ca³ym paleogeñsko-neogeñskim kompleksie
dosz³o do powstania cylindrycznych powierzchni œciêæ (Rot-
nicki, 1974, 1976c; Jaroszewski, 1991, 1994), wzd³u¿ któ-
rych utwory ju¿ czêœciowo zaburzone i jeszcze dot¹d stabil-
ne, by³y ³uskowane, nasuwane na siebie (fig. 21–24) i wresz-
cie pobierane przez aktywn¹ stopê l¹dolodu i transportowa-
ne dalej ku po³udniowi. St¹d tak znaczna iloœæ kier ska³ neo-
geñskich, paleogeñskich i kredowych w utworach glacjal-
nych zw³aszcza zlodowacenia nidy, na po³udnie od równole-
¿nikowej strefy wyniesionej Pyrzyce–Krzy¿ (fig. 7 – profile

Nadarzyn, Zwierzyñ 2, Krzêcin 3). Dzia³alnoœæ zaburzaj¹ca
lobu, który ¿³obi³ depresje Gorzów–Zamêcin, Gorzów–Kar-
sko (fig 15, 16), mog³a byæ szczególnie efektywna tak¿e dla-
tego, ¿e jego awans, po pokonaniu bariery Pyrzyce–Krzy¿,
mia³ zapewne charakter szar¿y wywo³anej ukszta³towaniem
pod³o¿a l¹dolodu oraz geologi¹ samej bariery, w której
oprócz ruchu soli mog³o dojœæ do przemieszczeñ ku po-
wierzchni gazowych wêglowodorów cechsztyñskich (Pio-
trowski, 2002; Kurzawa, 2004) lub dolnojurajskich wód
gor¹cych. Jedne i drugie stanowi³y obfite i wydajne Ÿród³o
znacznych iloœci ciep³a, zdolnego ogrzaæ stopê l¹dolodu,
wywo³aæ zerwanie jêzora i szybki awans.1

Obydwa loby po³¹czy³y siê pod Gorzowem Wielko-
polskim i usunê³y utwory neogenu i czêœciowo paleogenu
z obszaru na po³udnie od miasta, tworz¹c najrozleglejsz¹
i najg³êbsz¹ na analizowanym obszarze nieckê Deszczna
w depresji Warty. Dzia³alnoœci niszcz¹cej szar¿uj¹cych lobów
lodowcowych dokonywa³ miejscami lód „wyg³odzony”, ubo-
gi w materia³ lodowcowy. Lód ten pobiera³ i transportowa³
materia³, g³ównie z pod³o¿a. Gdzieniegdzie w sp¹gu plejsto-
cenu zachowa³y siê takie gliny lodowcowe „neogeñskie”,
zbudowane niemal wy³¹cznie z materia³u mioceñskiego,
w których tylko nieliczne drobne ¿wiry ska³ skandynawskich
lub spektrum minera³ów ciê¿kich dowodz¹, ¿e osad jest glin¹
lodowcow¹ (np. We³min). Na wiêkszoœci obszaru skandy-
nawski materia³ lodowcowy dop³ywa³ do tworz¹cych siê de-
presji, synsedymentacyjnie je wype³niaj¹c i bior¹c udzia³
w budowie ³usek, stanowi¹cych podstawowe struktury glaci-
depresji i glacielewacji. Powstawa³ najbardziej mi¹¿szy
w plejstocenie analizowanego obszaru poziom glin lodowco-
wych (GI) przekraczaj¹cy miejscami 90 m (Sarbiewo, Siedli-
ce, Strzelce Krajeñskie, Ogardy – fig. 7).

Poza g³ównymi, po³udnikowymi depresjami zwi¹zanymi
z lobowym charakterem transgresji najstarszego l¹dolodu,
powszechnie spotyka siê na badanym obszarze izolowane
formy depresyjne niemal równie g³êbokie, ale zajmuj¹ce
mniejsze obszary (fig. 15, 16 oraz podobne elewacje). Inter-
pretacja tego rodzaju form jest trudna. Mo¿liwe do zastoso-
wania s¹ dwa modele.
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1 Na kenozoiczn¹ aktywnoœæ halokinetyczn¹ struktur solnych, na analizowanym obszarze i w jego s¹siedztwie, zwracano uwagê ju¿ od pewnego czasu.
Spójn¹, uzasadnion¹ geologicznie, mechanicznie i chemicznie koncepcjê oddzia³ywania l¹dolodów na pod³o¿e zawieraj¹ce cia³a solne stworzyli Piotrowski
(1991, 1999, 2002), Markiewicz (1995, 1999, 2003), Kurzawa (1999, 2000, 2004), Markiewicz, Piotrowski (1999), Markiewicz, Kraiñski (2002). Zgodnie
z t¹ koncepcj¹ relacje l¹dolód/ruchy soli przes¹dza³yby w plejstocenie o wybitnej aktywnoœci pod³o¿a. Jego ruchy pionowe stymulowa³yby ruch lobów
iw efekcie decydowa³y o rozprzestrzenieniu osadów glacjalnych, fluwioglacjalnych i zastoiskowych ró¿nych l¹dolodów. Tym samym aktywnoœæ pod³o¿a
plejstocenu w istotny sposób kontrolowa³aby ca³oœæ budowy geologicznej kenozoiku analizowanego obszaru. Atrakcyjnoœæ tej teorii modyfikuj¹ wyniki
badañ nad halokinez¹ struktur solnych Niemiec, zgodnie z którymi ruch soli nie zachodzi spontanicznie, wymaga znacznych naprê¿eñ w re¿imie tensyjnym
wywo³anych tektonik¹ dysjunktywn¹ pod³o¿a kompleksu solnego (Kockel, 2003). Rozmiary wp³ywu wzrostu struktur solnych na sedymentacjê glacjaln¹
w plejstocenie ograniczaj¹ tak¿e obliczenia tempa ruchu dŸwigaj¹cego. Wed³ug ró¿nych Ÿróde³ (por. Jaroszewski, 1994) struktury solne rosn¹ maksymalnie
3–4 mm/rok, œrednio 1 mm/rok. Jeœli faza zlodowacenia trwa³aby, jak leszczyñska czy poznañska zlodowacenia wis³y, oko³o 2000 lat (Kozarski, 1995), to
efekty morfologiczne wzrostu struktur solnych przy za³o¿eniu maksymalnego tempa wzrostu wynios³yby 8 m, a œredniego tempa 2 m. Nie jest to wartoœæ,
która pozwala³aby aktywnoœæ struktur solnych doceniæ w aspekcie sedymentacji utworów lodowcowych i wodnolodowcowych, denudacji obszarów
wznoszonych, czy stymulacji kierunków i stref transgresji l¹dolodów oraz ich lobów. Ponadto sól okazuje siê znacznie mniej mobilna, ni¿ s¹dzono. Wed³ug
Kockela (2003) do jej uruchomienia niezbêdna jest aktywnoœæ uskoków pod³o¿a (mo¿e nie wystarczyæ obci¹¿enie l¹dolodem – Piotrowski, 1999).
Wprawdzie Kurzawa (2004) wprowadza (za Baranieck¹, 1975, 1995) do koncepcji ruchy tektoniczne dzia³aj¹ce w interglacja³ach, ale póki taka dzia³alnoœæ
nie zostanie na badanym obszarze udowodniona nie mo¿e stanowiæ racjonalnego argumentu, a jedynie oczekiwane przypuszczenie. Tym bardziej k³opotliwe
do uzasadnienia, ¿e w interglacja³ach z kolei brak jest l¹dolodu – katalizatora i sprawcy halokinetycznej destabilizacji.
Autor wykorzystuje w tej pracy koncepcjê stworzon¹ i rozbudowan¹ przez Piotrowskiego (1991, 1999, 2002), Markiewicza (1995, 1999, 2003), Kurzawê
(1999, 2000, 2004), Markiewicza i Piotrowskiego (1999), Markiewicza i Kraiñskiego (2002) ze wszystkimi powy¿ej wspomnianymi zastrze¿eniami.



Pierwszy odwo³uje siê do procesów podobnych, jak
w modelu depresji, z siln¹ glacitektoniczn¹ destrukcj¹
pod³o¿a i sedymentacj¹ glin lodowcowych. Brak tu jednak
aktywnoœci g³êbokiego pod³o¿a, zwi¹zanego z przemiesz-
czeniami soli oraz ruchami wzd³u¿ g³êbokich stref dysloka-
cyjnych, brak barier i zwi¹zanych z nimi spiêtrzeñ l¹dolodu.
O lokalizacji struktur decyduj¹ œciœle lokalne warunki œrodo-
wiskowe, w tym przede wszystkim budowa podplejstoceñ-
skiego pod³o¿a i parametry l¹dolodu. Z punktu widzenia po-
datnoœci na odkszta³cenia w odniesieniu do ska³ neogenu
i paleogenu zasadnicze znaczenie ma obecnoœæ i mi¹¿szoœci
utworów s³abonoœnych – fitogenicznych – w relacji do ska³
piaszczystych, lokalna wra¿liwoœæ tych ostatnich na up³yn-
nianie i zniszczenie. Interferencja tych czynników w przy-
padku lokalnych parametrów niekorzystnych dla stabilnoœci
uk³adu skalnego, mog³a prowadziæ do bardzo szybkich
i g³êbokich lokalnych odkszta³ceñ. W ich efekcie powsta³y
depresje wype³nione nastêpnie materia³em lodowcowym.

Inny model genetyczny dla powstawania lokalnych struk-
tur wi¹¿e siê z mechanizmem tworzenia g³êbokich rozciêæ
przez znajduj¹ce siê pod ciœnieniem wody subglacjalne, czyli
z mechanizmem tworzenia rynien subglacjalnych (Studencki,
2002e). Niektóre z tych struktur wype³nia³y nastêpnie gliny
lodowcowe, inne zape³niane by³yby materia³em neogeñskim
i paleogeñskim, wyciskanym ze stoków rynny i jej bezpoœred-
niego s¹siedztwa. Zasadnicz¹ trudnoœci¹ tego modelu jest wy-
jaœnienie powszechnego, bezpoœredniego kontaktu glin lo-
dowcowych ze ska³ami pod³o¿a oraz obecnoœci zaburzeñ
w stropie tych ostatnich. Jest bowiem cech¹ przypisan¹ œrodo-
wisku tworzenia siê rynien subglacjalnych obecnoœæ silnych
oraz zró¿nicowanych pod wzglêdem objêtoœci i prêdkoœci
przep³ywów wód subglacjalnych w warunkach zmiennych
ciœnieñ. W takiej sytuacji wody te, poza szczególnymi przy-
padkami, niemal zawsze s¹ powa¿nie obci¹¿one materia³em
lodowcowym grubszych frakcji, sk³adanym w dowolnym
miejscu w momencie utraty si³y transportowej, wywo³anej np.
zmianami ciœnieñ. Zatem na dnie formy rynnowej nale¿a³oby
spodziewaæ siê obecnoœci nieregularnie wykszta³conej serii
piaszczysto-¿wirowej. Tymczasem na badanym obszarze, w
obrêbie form depresyjnych brak jest wyœcielaj¹cych ich dna
wodnolodowcowych osadów grubszych frakcji.

Wobec zaburzeñ obserwowanych w stropie ska³ pod³o¿a
depresji, pod zespo³em glin lodowcowych, koncepcja rynno-
wej genezy obni¿eñ pozostaje zupe³nie bezradna. Z powodu
tych trudnoœci wydaje siê, ¿e model glacitektoniczny znacz-
nie lepiej i proœciej t³umaczy i uzasadnia charakter budowy
geologicznej analizowanego obszaru.

Lokalnym nieckom towarzysz¹ elewacje ska³ podplejsto-
ceñskiego pod³o¿a, potwierdzaj¹c wniosek Ruszczyñskiej-
-Szenajch (1976) o genetycznym zwi¹zku miêdzy tymi struk-
turami (np. fig. 22 – miêdzy Przysiek¹ i Góreckiem i fig. 25).
W budowie elewacji widocznych pod Gorzowem Wielkopol-
skim miêdzy Kijowem (Kijowo 1 – fig. 6) i Drezdenkiem
(Drezdenko 55) oraz Miêdzychodem i Sierakowem, g³ówn¹
rolê odgrywaj¹ utwory paleogeñskie i neogeñskie. Odzna-
czaj¹ siê one wychyleniem ³awic z pierwotnego po³o¿enia
(np. 60° w Kijowie 1, pionowe warstwy w Kawkach), wzro-

stem mi¹¿szoœci jednostek litostratygraficznych w elewacji,
w porównaniu z mi¹¿szoœciami tej samej jednostki poza ni¹
(oligocen w elewacjach pod Gorzowem Wielkopolskim),
miejscami zaburzonym profilem litostratygraficznym, gdy
ponad regularnym nastêpstwem pojawiaj¹ siê osady o ce-
chach nie przystaj¹cych do ¿adnej jednostki litostratygraficz-
nej, albo przemiennie w profilu wystêpuj¹ce osady tych sa-
mych jednostek litostratygraficznych (Sarni Las – miocen nie-
rozdzielony – fig. 7, Kamieñ, Drezdenko – fig. 5). Z przedsta-
wionej charakterystyki wynika, ¿e czynnik twórczy dla depre-
sji i elewacji lokalnych na omawianym obszarze by³ ten sam,
a struktury te nale¿y wi¹zaæ z aktywnoœci¹ najstarszego –
nidziañskiego l¹dolodu.

Z rozwojem l¹dolodu zlodowacenia nidy wi¹¿e siê rów-
nie¿ powstanie rynien subglacjalnych wype³nionych nastêp-
nie materia³em wodnolodowcowym (Glinik – FgI; fig. 7).
Podczas recesji l¹dolodu nidziañskiego powsta³y formy zbu-
dowane z osadów wodnolodowcowych, a subglacjalnie utwo-
rzy³y siê g³êbokie rynny (np. równole¿nikowa rynna Deszcz-
na g³êboka na oko³o 120 m, przeœledzona geoelektrycznie –
Tkaczyk, 1991 – na d³ugoœci oko³o jednego kilometra). Roz-
cina ona ca³oœæ glacjalnych osadów zlodowacenia nidy i na
kilkanaœcie metrów zag³êbia siê w osady kredowe. Zachowuje
kierunek i wystêpuje dok³adnie w strefie dyslokacyjnej dolnej
Warty, postulowanej przez Dadleza (1979).

Wytapiaj¹cy siê l¹dolód nidziañski pozostawi³ liczne, za-
chowane i przewiercane obecnie fragmenty pokryw sandro-
wych (fig. 24 – miêdzy Pielicami i D³ugim). Powsta³o rów-
nie¿ wtedy, w miejscu zbli¿onym do obecnej depresji Warty,
rozleg³e obni¿enie – zacz¹tek obecnej Kotliny Gorzowskiej.

L¹dolód zlodowacenia nidy odegra³ zasadnicz¹ rolê
w kszta³towaniu obecnej budowy geologicznej kenozoiku.
Zaktywizowa³ tektonicznie jego mezozoiczne i paleozoiczne
pod³o¿e, sfa³dowa³ i z³uskowa³ osady glacitektonicznego
plejstoceñskiego piêtra strukturalnego, wyegzarowa³ g³êbo-
kie depresje, utworzy³ wiele lokalnych form depresyjnych
wype³nionych w³asnymi glinami i krami, zbudowanymi z osa-
dów paleogenu i neogenu. Tak ukszta³towane pod³o¿e poroz-
cina³ g³êbokimi rynnami i pokry³ lokalnie grubymi sekwen-
cjami zbiornikowymi – zastoiskowymi i wodnolodowcowy-
mi. Osady zlodowacenia nidy konkuruj¹ na badanym obsza-
rze pod wzglêdem mi¹¿szoœci, z utworami oligocenu i mio-
cenu razem wziêtymi. Oddzia³ywanie l¹dolodu nidziañskie-
go – ska³otwórcze, sedymentacyjne i strukturalne by³o w ke-
nozoiku najwiêksze.

M£ODSZE ZLODOWACENIA I INTERGLACJA£Y
PO£UDNIOWOPOLSKIE

Poza sporadycznie nawiercanymi w stropie glin nidziañ-
skich brukami, nie rozpoznano na analizowanym obszarze
osadów, które mog³yby w sposób uzasadniony byæ wi¹zane
z interglacja³em ma³opolskim. Intensywnie dzia³a³y wtedy
procesy niszcz¹ce i w niektórych wysoko po³o¿onych par-
tiach wysoczyzn, o cienkiej pokrywie glacjalnych osadów
nidziañskich, dosz³o do ods³oniêcia przedplejstoceñskiego
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pod³o¿a. W efekcie gliny zlodowacenia sanu 1 le¿¹ czêsto na
ró¿nych ska³ach mioceñskich (fig. 21 – rejon Wojcieszyc –
na formacji krajeñskiej; fig. 22 – rejon We³mina – na forma-
cji adamowskiej; fig. 24 – rejon Modropola – na formacji
adamowskiej). Umo¿liwi³o to wyraŸne wzbogacenie glin lo-
dowcowych l¹dolodu sanu 1 w materia³ neogeñski i paleogeñ-
ski, w postaci zarówno glacitektonicznie zaburzonych kier,
jak równie¿ roztartego, drobnego materia³u stanowi¹cego
pigment osadów.

L¹dolód sanu 1 nie wywar³ ju¿ takiego piêtna jak ni-
dziañski ani na krajobrazie, którego g³ówne rysy nie uleg³y
zasadniczemu przetworzeniu, ani na strukturze geologicznej
pod³o¿a. Tym niemniej skutki jego aktywnoœci by³y zna-
cz¹ce. Chocia¿ na mniejsz¹ skalê, ale dosz³o do powstania
lokalnych wypiêtrzeñ nidziañsko-mioceñsko-oligoceñskie-
go pod³o¿a (fig. 21 – rejon Gorzowa-Elektrowni; fig. 22 –
rejon Przysieki; fig. 24 – rejon miêdzy D³ugim i Modropo-
lem). Spowodowa³y one wychylenie z poziomego po³o¿enia
glacjalnych utworów nidziañskich i sta³y siê Ÿród³em mate-
ria³u neogeñskich i paleogeñskich kier (S³odkowska, 1996),
licznie napotykanych w glinach zlodowacenia sanu 1 (np.
Zwierzyñ 2 – fig. 7). Na powierzchni denudacyjnej z okresu
interglacja³u ma³opolskiego, o generalnym ukszta³towaniu
odziedziczonym po zlodowaceniu nidy (z obni¿eniami
w miejscach depresji i niecek oraz wzniesieniami w strefach
wypiêtrzeñ), l¹dolód zlodowacenia sanu 1 z³o¿y³ osady glin
lodowcowych (GII) – bardziej mi¹¿sze w obni¿eniach (55 m
– Nadarzyn – fig. 7), cieñsze na wyniesieniach pod³o¿a (np.
w Kijowie 2 – oko³o 12 m – fig. 6). Nale¿y jednak podkre-
œliæ, ¿e w obu przypadkach s¹ to mi¹¿szoœci znaczne (fig.
24), zasadniczo wp³ywaj¹ce ³agodz¹co na charakter rzeŸby
po ust¹pieniu l¹dolodu. Efekt wzmagaj¹ jeszcze sk³adane na
ni¿ej po³o¿onych powierzchniach pokrywy utworów wod-
nolodowcowych (Strzelce Krajeñskie, Siedlice – fig. 7, 24).

Z okresu recesji l¹dolodu zlodowacenia sanu 1 pochodz¹
mi¹¿sze profile utworów wodnolodowcowych (FgII), przy-
kryte glinami zlodowacenia sanu 2, i rozcinaj¹ce gliny
zlodowacenia sanu 1 oraz, czêœciowo, zlodowacenia nidy
(Leszczyniec – fig. 8). Zinterpretowano je jako wype³nienie
recesyjnych rynien subglacjalnych (Pielice – fig. 24).

W sumie l¹dolód zlodowacenia sanu 1 kontynuowa³
dzie³o przebudowy pod³o¿a i tworzenia pokrywy osadów lo-
dowcowych. Poniewa¿ jednak uk³ad skalny ju¿ podczas po-
przedniego zlodowacenia uleg³ daleko posuniêtym proce-
som stabilizacji i konsolidacji, skutki aktywnoœci l¹dolodu
sanu 1 okaza³y siê znacznie skromniejsze i przejawi³y siê
przede wszystkim lokalnymi wypiêtrzeniami pod³o¿a oraz
z³agodzeniem kopalnej rzeŸby.

Na obszarach gliniastych wysoczyzn okres interglacja³u
ferdynandowskiego reprezentuj¹ bruki g³azowe, daj¹c œwia-
dectwo rozwoju w tym czasie procesów niszcz¹cych. W do-
linach napotyka siê serie aluwialne (A1) dowodz¹ce rozwo-
ju sieci rzecznej rozcinaj¹cej gliny zlodowacenia sanu 1
i nidy (fig. 6, 10). Wype³nienia tych rozciêæ, przykryte glina-
mi zlodowacenia sanu 2, reprezentowa³y zapewne schy³ek
interglacja³u. Utwory, zw³aszcza rzeczne, z okresu intergla-
cja³u ferdynandowskiego nale¿¹ na analizowanym obszarze

do rzadkoœci. W utworach interpretowanych jako ferdynan-
dowskie nie znaleziono dotychczas osadów organogenicz-
nych, które mog³yby rozstrzygn¹æ o ich stratygraficznej
przynale¿noœci. Pozycja geologiczna rzecznych osadów fer-
dynandowskich wynika z ich po³o¿enia pod glinami lodow-
cowymi z okresu zlodowacenia sanu 2, w rozciêciach osa-
dów glacjalnych zlodowacenia sanu 1.

Osady interglacja³u ferdynandowskiego w Kijowie 1
(fig. 6) oraz gliny lodowcowe sanu 1 i towarzysz¹ce im
utwory wodnolodowcowe w wielu innych profilach pokry-
waj¹ gliny (GIII) zlodowacenia sanu 2. Z regu³y s¹ cieñsze
od dwóch starszych poziomów, tylko wyj¹tkowo osi¹gaj¹
kilkanaœcie metrów mi¹¿szoœci, a nierzadkio nie wystêpuj¹
w ogóle, nie z³o¿one albo usuniête przez procesy denudacyj-
ne lub erozjê subglacjaln¹ (Sarbiewo, Bledzew, Orzelec,
Glinik, Deszczno – fig. 7). Lokalnie, w strefach, które nie
uzyska³y dot¹d odpowiedniej stabilizacji (okolice Gorzowa
Wielkopolskiego, strefa barierowa Pyrzyce–Krzy¿), docho-
dzi³o do wyciœniêæ materia³u neogeñskiego a¿ do powierzch-
ni i zaopatrywania utworów lodowcowych zlodowacenia
sanu 2 w kry, zbudowane z osadów znacznie starszych (np.
Zwierzyñ 2 – fig. 7).

Zlodowacenie sanu 2 by³o okresem znacznej aktywnoœci
wód subglacjalnych. Czêsto spotykane s¹ d³ugie, kilkudzie-
siêciometrowej mi¹¿szoœci profile rozmaitych osadów piasz-
czystych (FgIII), interpretowanych jako wype³nienia rynien
(S³onice, Sarbiewo – fig. 7, 10, 25) w³o¿onych w starsze
ska³y lodowcowe i przykrytych m³odszymi glinami.

Pospolicie przewierca siê pod utworami zlodowaceñ
œrodkowopolskich i interglacja³u wielkiego, miejscami do-
brze zachowane, grube kompleksy wodnolodowcowych po-
kryw sandrowych (Nadarzyn, Zwierzyñ 2, Krzêcin 3, Ogar-
dy – fig. 7, Lubikowo, Sto³uñ – fig. 8, 25). W efekcie depo-
zycji osadów lodowcowych i wodnolodowcowych powierz-
chnia analizowanego obszaru zosta³a nadbudowana, a skut-
kiem subglacjalnych rozciêæ i ich wype³nieñ wnêtrze utwo-
rów plejstoceñskich nabra³o jeszcze bardziej ni¿ dot¹d mo-
zaikowego charakteru.

INTERGLACJA£ WIELKI

W okolicach Gorzowa Wielkopolskiego sugerowano do-
t¹d (Koz³owska, 1982) obecnoœæ osadów drobnoklastycznych,
³¹czonych w serie aluwialne wype³niaj¹ce osiowe partie dolin
z okresu interglacja³u wielkiego. Przeprowadzone badania li-
topetrograficzne tych osadów, z otworów pe³nordzeniowa-
nych wierconych podczas realizacji Szczegó³owej mapy geo-
logicznej Polski, w czêœci potwierdzi³y te opinie. Dotyczy to
zw³aszcza dolnych partii profili osadów aluwialnych w rejo-
nie depresji Warty (Orzelec, Deszczno, Siedlice, Bledzew –
fig. 7, 24, 25) zbudowanych z mu³ków, mu³ków piaszczys-
tych i piasków drobnoziarnistych w³¹czonych do serii alu-
wialnej A2.

Wy¿ej le¿¹ osady grubszych frakcji znane z Bledzewa
i Orzelca (fig. 7). Tworz¹ one trójdzieln¹ seriê. Gruboziar-
nisty, piaszczysty cz³on sp¹gowy podœciela kilkumetrowy
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pakiet mu³ków i piasków drobnoziarnistych. Piaski te stano-
wi¹ pod³o¿e dla grubej sekwencji piasków gruboziarnistych
i ¿wirów. Taki uk³ad litologiczny powtarza siê w obu przeba-
danych profilach i koresponduje z przebiegiem generalnych
zmian klimatycznych oraz odpowiadaj¹cych im osadów w in-
terglacjale wielkim. W tym kontekœcie najni¿ej po³o¿one osa-
dy drobnoziarniste wraz z przykrywaj¹cymi je utworami gru-
boklastycznymi mo¿na wi¹zaæ z interglacja³em mazowiec-
kim, górny pakiet gruboziarnisty z interglacja³em Zbójna,
a rozdzielaj¹ce je utwory drobnoklastyczne ze zlodowace-
niem Liwca.

Strop utworów rzecznych interglacja³u wielkiego siêga na
analizowanym obszarze do 30 m n.p.m., sp¹g osi¹ga tê sam¹
wartoœæ, ale poni¿ej poziomu morza. Wysokoœæ sp¹gu osa-
dów rzecznych nawi¹zuje do serii rzecznej kopalnej doliny in-
terglacja³u wielkiego z Wielkopolski œrodkowej (D¹browski,
1985). Rozciêcie jest na tyle g³êbokie, ¿e w jego zboczach
wystêpuj¹ utwory wszystkich po³udniowopolskich zlodowa-
ceñ, a tak¿e ska³ pod³o¿a neogeñskiego. Te ostatnie by³y za-
pewne g³ównym Ÿród³em pospolicie wystêpuj¹cego detrytusu
fitogenicznego w aluwiach interglacja³u wielkiego.

Analiza zestawieñ korelacyjnych profili geologicznych
prowadzi do wniosku, ¿e powierzchnia wysoczyzny wy-
stêpowa³a u schy³ku interglacja³u wielkiego na wysokoœci
oko³o 50 m n.p.m. (fig. 7, 8). W okresie interglacjalnym in-
tensywnie dzia³a³a denudacja, której œwiadectwem s¹ niekie-
dy kilkumetrowe profile bruków ¿wirowo-g³azowych wy-
stêpuj¹ce pod lodowcowymi utworami zlodowaceñ œrodko-
wopolskich (Sarbiewo, S³onice – fig. 7).

Osobnym problemem jest obecnoœæ utworów jeziornych
(J1) i ich odpowiedników zawieraj¹cych osady organoge-
niczne, znanych z s¹siedniego Boczowa (Skompski, 1980,
1981), których wiek jest kwestionowany (Krupiñski, 2000).
Zwi¹zek serii J1 z interglacja³em wielkim potwierdzaj¹ wy-
niki badañ litopetrograficznych utworów nadleg³ych i podœ-
cielaj¹cych. Dokumentuj¹ one równie¿ obecnoœæ osadów
zbiornika jeziornego w obrêbie niecki Deszczna depresji
Warty.

ZLODOWACENIA ŒRODKOWOPOLSKIE

Zró¿nicowan¹ hipsometrycznie rzeŸbê schy³ku intergla-
cja³u wielkiego pokrywaj¹ glacjalne utwory zlodowacenia
odry (fig. 10). Reprezentowane s¹ przez jeden nieci¹g³y po-
ziom glin lodowcowych (GIV), o mi¹¿szoœci do oko³o 20 m,
przeciêtnie osi¹gaj¹cy od kilku do kilkanastu metrów gruboœ-
ci (np. Siedlice, Sarbiewo, Krzêcin 3 – fig. 7). Miejscami za-
chowa³y siê jedynie sp¹gowe partie glin tego wieku, rozciête
przez g³êbokie, kilkudziesiêciometrowe rynny subglacjalne,
wype³nione piaszczysto-¿wirowymi (FgIV) utworami wod-
nolodowcowymi (np. S³onice, Krzêcin 3 – fig. 7). Zarówno
rozmiary, jak i gêstoœæ wystêpowania tego typu struktur s¹
œwiadectwem znacznej aktywnoœci subglacjalnych wód l¹do-
lodu odry. Z okresem jego recesji zwi¹zana jest seria utworów
wodnolodowcowych skromnie reprezentowana na pó³nocy,
o rosn¹cej mi¹¿szoœci ku po³udniowi (Sarbiewo – fig. 6, 7),

gdzie buduje trzon Miêdzyrzecza Warciañsko-Noteckiego
(Leszczyniec, Jezierce – fig. 8, Ceglarnia – fig. 6). Na po³ud-
nie od Miêdzyrzecza cienieje i traci ci¹g³oœæ.

W obrêbie glin zlodowacenia odry wystêpuj¹cych wokó³
Gorzowa Wielkopolskiego obecne s¹ zaburzone i odkorze-
nione utwory mioceñskie (Koz³owska, 1982). Chocia¿ takie
przypadki s¹ rzadko spotykane dowodz¹, ¿e w czasie trans-
gresji l¹dolodu zlodowacenia odry pojawia³y siê warunki do
deformacji i odk³uæ trzeciorzêdowego pod³o¿a.

W efekcie dzia³alnoœci depozycyjnej l¹dolodu odrzañskie-
go rzeŸba terenu w porównaniu ze schy³kiem interglacja³u
wielkiego uleg³a z³agodzeniu, chocia¿ zarysowany pod ko-
niec zlodowacenia nidy uk³ad g³ównych elementów geomor-
fologicznych, wyra¿ony obecnoœci¹ wysoczyzn na pó³nocy
i po³udniu oraz strefy obni¿onej w centrum analizowanego
obszaru, utrzyma³ siê nadal.

Utworów o cechach petrologicznych i teksturalnych
w³aœciwych dla œrodowisk interglacjalnej rzeki nie stwier-
dzono na badanym obszarze. Mo¿na jedynie przypuszczaæ,
¿e dolne partie rzecznych utworów najm³odszej, mi¹¿szej
serii aluwialnej (A4) mog³y powstaæ w okresie interglacja³u
lubelskiego (fig. 10). Z tego okresu pochodz¹ ¿wirowo-
-g³azowe pokrywy rezydualne rozwiniête na powierzch-
niach glin lodowcowych tworz¹cych obszary wysoczyzno-
we (Ogardy – fig. 7). U schy³ku interglacja³u lubelskiego
wysoczyzna osi¹gnê³a wysokoœæ 80 m n.p.m., przy œrednich
wysokoœciach 50–60 m n.p.m. Przy za³o¿eniu, ¿e sp¹g
najm³odszej serii aluwialnej powsta³ w schy³kowym okresie
interglacja³u lubelskiego, mo¿na przyj¹æ, ¿e dna rozciêæ
a zarazem wype³nieñ z tego okresu, wystêpowa³y na wyso-
koœciach od 0–10 m n.p.m.

Utwory zlodowacenia warty stwierdza siê na analizowa-
nym obszarze powszechnie (fig. 5–8, 10, 21–25), chocia¿ ak-
tywnoœæ sedymentacyjna transgreduj¹cego l¹dolodu warciañ-
skiego nie by³a zbyt wielka. Jeden cienki, ci¹g³y, kilkumetro-
wej mi¹¿szoœci (wyj¹tkowo 20-metrowej – We³min – fig. 6,
22, Ogardy – fig. 7) poziom glin lodowcowych (GV) wystê-
puje na pó³nocy. Ku po³udniowi (Miêdzyrzecze Warciañ-
sko-Noteckie) cienieje, miejscami wyklinowuje siê i ponow-
nie pojawia, wystêpuj¹c w postaci rozleg³ych p³askur glin lo-
dowcowych tkwi¹cych w obrêbie ¿wirowo-g³azowych utwo-
rów lodowcowych i wodnolodowcowych. Sugeruje to, ¿e
transgresja l¹dolodu warciañskiego odbywa³a siê w warun-
kach obfitoœci wód lodowcowych, przemywaj¹cych sk³adany
materia³ morenowy. W efekcie w wielu miejscach na po³ud-
niu nie dosz³o do utworzenia i zachowania poziomu glacjalne-
go, glin lodowcowych.

G³êbokie rynny zawdziêczaj¹ swoje powstanie aktyw-
noœci subglacjalnych wód lodowcowych. Formy tego typu
nie nale¿¹ do czêsto spotykanych, ale rynna przewiercona
w Che³msku nale¿y do najg³êbszych, osi¹ga oko³o 72 m
g³êbokoœci. Poniewa¿ rozciêcie to siêga glin zlodowacenia
sanu 1, a przykryte jest glinami zlodowacenia wis³y, mo¿e
byæ równie¿ interpretowane jako zespó³ ró¿nowiekowych
w³o¿onych rynien.

Recesja zlodowacenia warty przynios³a utworzenie po-
kryw utworów wodnolodowcowych (FgV). Na ogó³ cienkie,
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lokalnie osi¹gaj¹ znaczne mi¹¿szoœci do oko³o 20 m (fig. 21
– obszar miêdzy Wawrowem i Wojcieszycami; fig. 22 – ob-
szar Miêdzyrzecza Warciañsko-Noteckiego; fig. 24 – obszar
miêdzy D³ugim i Kawkami).

W sumie utwory zlodowacenia warty nadbudowa³y wy-
soczyzny i wype³ni³y obni¿enia na badanym obszarze. Przy-
kryte osadami zlodowacenia wis³y, w efekcie póŸniejszej
erozji ods³oni³y siê na powierzchni. Warciañskie gliny
i utwory wodnolodowcowe tworz¹ krawêdŸ Pradoliny Note-
ci–Warty (Studencki, 2002a, b; Romanek, 2003a, b) miêdzy
Gorzowem Wielkopolskim i Zwierzyniem (fig. 22 – obszar
miêdzy Przysiek¹ i Sarbiewem), ods³aniaj¹ siê w Drezdenku
(fig. 24 – obszar na pó³noc od Drezdenka) i na po³udnie od
niego (fig. 23; Romanek, 2003e, f), s¹ widoczne w Lipkach
Wielkich (fig. 22 – obszar ko³o Kijowa 2; Romanek 2003c,
d). Z³onkiewicz (2000a, b) notuje ich obecnoœæ na zboczach
doliny Warty pod Skwierzyn¹, Krobielewkiem i Krasnym
D³uskiem. Osady glacjalne zlodowacenia warty odgrywaj¹
znacz¹c¹ rolê w budowie i rzeŸbie pozytywnych form
wspó³czesnego krajobrazu.

Gliny warciañskie i towarzysz¹ce im utwory wodnolo-
dowcowe s¹ na badanym obszarze ostatnimi utworami wyraŸ-
nie zaburzonymi na kontakcie z neogeñskim pod³o¿em. Zako-
rzenione wypiêtrzenia osadów mioceñskich ko³o Gorzowa
Wielkopolskiego (Koz³owska, 1982) spowodowa³y w strefie
swego wznoszenia podgiêcie i wychylenie utworów od naj-
starszych plejstoceñskich po warciañskie. Utwory zlodowace-
nia wis³y le¿¹ w Gorzowie œcinaj¹co na zaburzonych osadach
miocenu i starszego czwartorzêdu (fig. 25), a stosown¹ inter-
pretacjê tej sytuacji przedstawi³a Koz³owska (1982).

INTERGLACJA£ EEMSKI

Na badanym obszarze brak udokumentowanych osadów
interglacja³u eemskiego. Zapisa³ siê on rozwojem zjawisk
denudacyjnych, dziêki którym w obrêbie Pradoliny Note-
ci–Warty i w dolinie Warty zniszczone zosta³y zarówno gliny
warciañskie, jak i zespó³ towarzysz¹cych im osadów wodno-
lodowcowych, a erozja siêgnê³a od 0 do 10 m n.p.m.
i ods³oni³a starsze osady aluwialne z interglacja³u lubelskie-
go(?). Schy³ek interglacja³u eemskiego charakteryzowa³a
przewaga procesów sedymentacyjnych. Ich œlady s¹ zacho-
wane jako ni¿sze partie profili najm³odszej serii aluwialnej
(A4 – fig. 5–8, 10, 21, 25). Rozwijaj¹ca siê denudacja wyso-
czyzn doprowadzi³a do utworzenia rezydualnych bruków
¿wirowo-g³azowych (S³onice – fig. 7, Ceglarnia – fig. 6).
Koz³owska (1982) dostrzeg³a w stropowych partiach glin bu-
duj¹cych paleowysoczyzny liczne przejawy odwapnienia. Do
interglacja³u eemskiego w³¹cza siê tak¿e (Studencki, 2002a,
b) wystêpuj¹ce w kilku profilach osady o charakterze jezior-
nym (fig. 10) zawieraj¹ce wk³adki organogeniczne (J2). Do-
tychczasowe badania palinologiczne (Ziembiñska-Tworzyd-
³o, 1992) nie rozstrzygnê³y pozycji stratygraficznej omawia-
nych osadów.

Ostatnio, w s¹siedztwie badanego obszaru w profilu otwo-
ru Pi³a, stwierdzono obecnoœæ osadów organicznych (Dobosz,

Skawiñska-Dobosz, 2005), które na podstawie badañ palino-
logicznych wi¹¿e siê z interglacja³em eemskim. Podobne osa-
dy analogicznego wieku udokumentowano w pobli¿u ujœcia
Warty do Odry (Piotrowski i in., 2002).

ZLODOWACENIA PÓ£NOCNOPOLSKIE

Wyerodowane w pocz¹tkowej czêœci interglacja³u eem-
skiego (a byæ mo¿e jeszcze wczeœniej – lubelskiego) i wy-
pe³niane póŸniej aluwiami, paleodoliny Warty i Noteci prze-
trwa³y i drenowa³y badany teren w okresie wczesnych zlodo-
waceñ pó³nocnopolskich. Udokumentowane osady rzeczne
tego wieku (A3 – fig. 10, 22) siêgaj¹ w Starym Kurowie
40 m n.p.m., wyznaczaj¹c tym samym poziom sp¹gu przykry-
waj¹cych je vistuliañskich ska³ glacjalnych w obrêbie obecnej
Pradoliny Noteci–Warty.

Ogólny charakter rzeŸby powierzchni analizowanego te-
renu, w okresie bezpoœrednio poprzedzaj¹cym zlodowacenie
wis³y, niewiele odbiega³ od sytuacji obserwowanej obecnie
(fig. 24). Pó³nocn¹ czêœæ, podobnie jak dziœ wysoko po³o-
¿on¹, zajmowa³a warciañska wysoczyzna morenowa i ob-
szary równin wodnolodowcowych. Poziom tej wysoczyzny,
po³o¿ony najni¿ej w paleodolinie Noteci w Starym Kurowie,
podnosi³ siê ku pó³nocy. Sp¹g utworów zlodowacenia wis³y
w okolicach Pe³czyc i Ch³opowa siêga wysokoœci 50–60 m
n.p.m., a w Ogardach (fig. 7) i Krzêcinie 3 – 70–80 m n.p.m.
(Trela, 1997a, b; Salwa, 1999a, b; Studencki, 2002c, d). Na
po³udnie od Pradoliny Noteci–Warty, na obszarze Miêdzy-
rzecza Warciañsko-Noteckiego (fig. 22) poziom sp¹gu ska³
glacjalnych ze zlodowacenia wis³y oscyluje wokó³ wartoœci
ze Starego Kurowa (Liszkowski, 1999a, b; Romanek, 2003a
–d). Na podobnej wysokoœci le¿¹ glacjalne osady zlodo-
wacenia wis³y na po³udniowym zachodzie (fig. 7) miêdzy
Gorzowem i Bledzewem (Trela, 2000a, b). Na po³udnie od
Skwierzyny (Z³onkiewicz, 2000a, b; fig. 8), a zw³aszcza na
po³udnie od Sierakowa, ich sp¹g jest po³o¿ony znacznie
wy¿ej, osi¹gaj¹c 90 m n.p.m., pod £ê¿cami, Mojsiejewem
i Pólkiem (Liszkowski, 2000a, b).

W obrêbie doliny Warty i Pradoliny Noteci–Warty brak
jest osadów zlodowacenia wis³y usuniêtych postsedymenta-
cyjnie, g³ównie w czasie etapu chodzieskiego fazy pomor-
skiej (Kozarski, 1965).

Na wiêkszoœci badanego obszaru l¹dolód zlodowacenia
wis³y pozostawi³ jeden poziom glin (GVI) lodowcowych
(Kozarski, 1965). Buduje on rozleg³e powierzchnie wyso-
czyzn w nale¿¹cych do pomorskiej (Koz³owski, 1977), lubu-
skiej (Michalska i in., 1976; Skompski, 1981) i wielkopolskiej
(Mojski, 1982b; Kozarski, 1989) czêœci badanego obszaru.

Wœród vistuliañskich utworów lodowcowych dominuj¹
gliny. Wykazuj¹ one znaczne zró¿nicowanie litologiczne,
bed¹ce odbiciem zmiennoœci parametrów œrodowiskowych
kontroluj¹cych procesy depozycyjne. Oprócz glin typo-
wych: bazalnych, mu³kowych, ilastych, wapnistych, wystê-
puj¹ czêsto obocznie lub w postaci cienkich, niekoreluj¹cych
siê ze sob¹ soczew i wk³adek piaski gliniaste oraz pe³ne
spektrum typów litologicznych poœrednich, wyra¿onych
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utrat¹ przez gliny materia³u ilastego i mu³kowego na rzecz
piaszczystego. Piaski te s¹ zazwyczaj gruboziarniste, obfi-
tuj¹ w materia³ ¿wirowy, zawieraj¹ wk³adki gliniaste. Ten
obraz zmiennoœci litologicznej jest odbiciem znacznej roli
wód lodowcowych podczas akumulacji glin bazalnych.
Zmienne s¹ tak¿e mi¹¿szoœci glin lodowcowych zlodowace-
nia wis³y. Na przewa¿aj¹cej czêœci obszaru badañ s¹ one
cienkie, przewa¿nie osi¹gaj¹ 7–10 m, wyj¹tkowo ich
mi¹¿szoœæ spada do 2–3 m (Miêdzyrzecze Warciañsko-No-
teckie) i równie wyj¹tkowo roœnie do 20 m w okolicach
Skwierzyny (Z³onkiewicz, 2000a, b), Pe³czyc (Trela, 1997a,
b) i Ch³opowa (Salwa, 1999a, b). W okolicach Skwierzyny
i Ch³opowa pojawia siê tak¿e drugi, m³odszy poziom glin
zlodowacenia wis³y, który albo nadbudowuje gliny starsze,
albo jest od nich oddzielony cienk¹ wk³adk¹ utworów wod-
nolodowcowych.

M³odsze od glin lodowcowych osady zlodowacenia wis³y
maj¹ charakter recesyjny. W okresie recesji powsta³y rynny
subglacjalne (kilka form w po³udniowej czêœci Miêdzyrzecza
Warciañsko-Noteckiego) i ich wype³nienia (FgVI), pokrywy
sandrowe oraz bogactwo form lokalnych zwi¹zanych z posto-
jem l¹dolodu (np. moreny czo³owe) i deglacjacj¹ (np. kemy).

Recesja ostatniego l¹dolodu na pó³noc od obecnej Prado-
liny Noteci–Warty, a zw³aszcza jego stagnacja w etapie cho-
jeñskim (Kozarski, 1965, 1995) by³y okresami intensywne-
go topnienia. Bêd¹ce jego wynikiem obfite wody lodowco-
we, wraz z transportowanym przez nie materia³em mineral-
nym, kierowa³y siê na po³udnie. Stopniowa utrata si³y trans-
portowej powodowa³a depozycjê materia³u g³ównie piasz-
czystego. Powsta³y rozleg³e sandry. Wody lodowcowe,
po³¹czywszy siê w strefie previstuliañskiej paleodoliny
Noteci, utworzy³y dolinê marginaln¹ o kierunku przep³ywu
ze wschodu ku zachodowi. Te szybko p³yn¹ce i obfite wody
prowadzi³y bardzo o¿ywion¹ dzia³alnoœæ erozyjn¹. W rezul-
tacie tej erozji stosunkowo cienka pokrywa osadów glacjal-
nych zlodowacenia wis³y zosta³a usuniêta, najprawdopodob-
niej ju¿ w czasie postoju l¹dolodu na linii moren chodzie-
skich. W dnie doliny marginalnej ods³oni³y siê stare, rzeczne
utwory starovistuliañskie i eemskie, a w zboczach lodowco-
we, wodnolodowcowe i zastoiskowe osady zlodowacenia
wis³y i warty. Wielkoœæ poglacjalnej erozji w obrêbie pra-
doliny Noteci–Warty i doliny Warty mo¿na szacowaæ na
20–30 m.

Spoœród najm³odszych procesów, które wywar³y szcze-
gólne piêtno na budowie geologiczej i rzeŸbie analizowane-

go obszaru, nale¿y wymieniæ dzia³alnoœæ eoliczn¹. Szcze-
gólna jej aktywnoœæ przypad³a na schy³ek plejstocenu (Ko-
zarski i in., 1969; Tobolski, 1969; Klimko, 1973; Kozarski,
1986, 1995; Nowaczyk, 1995). Rozwinê³a siê ona zw³aszcza
w po³udniowej czêœci badanego obszaru, na terenie Miêdzy-
rzecza Warciañsko-Noteckiego. Rozmiary eolicznej defla-
cji, transportu i depozycji by³y tak znaczne, ¿e dokona³y
zasadniczego przemodelowania pierwotnie równinnej po-
wierzchni. W efekcie ich dzia³ania znaczne obszary Miê-
dzyrzecza Warciañsko-Noteckiego pokry³y piaski eoliczne
oraz rozmaitego kszta³tu i wysokoœci wydmy. Wystêpuj¹ tu
tak¿e negatywne formy deflacyjne – niecki i rowy (Stankow-
ski, 1963; Klimko, 1973). Po okresie schy³ku plejstocenu
epizody wzmo¿onej aktywnoœci procesów eolicznych poja-
wiaj¹ siê jeszcze wielokrotnie w holocenie. W efekcie roz-
maite drobne formy wydmowe obecne s¹ wœród dolinnych
osadów holoceñskich Pradoliny Noteci–Warty i doliny War-
ty. Na pó³noc od pradoliny brak jest form eolicznych.

HOLOCEN

Od prze³omu plejstocenu i holocenu g³êboko wciêta Pra-
dolina Noteci–Warty i dolina Warty zaczynaj¹ wype³niaæ siê
osadami, zrazu piaszczysto-¿wirowymi sk³adanymi przez rze-
ki roztokowe, póŸniej g³ównie piaszczystymi i piaszczysto-
-mu³kowymi powsta³ymi w rezultacie b³¹dzenia koryt m³od-
szych rzek po obszarach den dolinnych (Kozarski, Rotnicki,
1977; Kozarski, 1983, 1986). Charakterystycznymi osadami
holocenu s¹ utwory organogeniczne. Do rzadziej spotykanych
nale¿¹ gytie i kreda jeziorna. Powszechne s¹ natomiast w Pra-
dolinie Noteci–Warty i dolinie Warty ró¿ne osady organoge-
niczno-mineralne (piaski humusowe, mu³ki torfiaste) oraz tor-
fy – œwiadectwo bujnego rozwoju i obumierania roœlinnoœci
w holocenie. Wieñcz¹ one profil najm³odszej serii rzecznej
(A4)z³o¿onej z fragmentów ró¿nowiekowych aluwiów (inter-
glacja³ lubelski?, eemski?, utwory rzeczne wczesnopó³nocno-
polskie, holocen; fig. 10), tworz¹cych w Pradolinie Note-
ci–Warty i dolinie Warty system trzech akumulacyjnych ta-
rasów zalewowych. Strome krawêdzie pradoliny rozcinaj¹
liczne krótkie okresowo czynne doliny, u wylotu których
powsta³y sto¿ki nap³ywowe (krawêdzie miêdzy Przysiek¹
i Drezdenkiem, ujœcie Drawy, okolice Che³stu) zbudowane
z piasków drobno- i œrednioziarnistych. Obszar falistej wyso-
czyzny morenowej wokó³ Strzelc Krajeñskich i Dobiegniewa
usiany jest drobnymi zag³êbieniami bezodp³ywowymi, wy-
pe³nionymi torfami lub mu³kami i piaskami.
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Fig. 25. Schemat budowy geologicznej osadów kenozoiku badanego obszaru
Objaœnienia na figurze 20

Geological structure of the Cenozoic succession in studied area

For explanations see Fig. 20



PODSUMOWANIE

Rezultaty badañ wykonanych na obszarze miêdzy Drez-
denkiem i Gorzowem Wielkopolskim mo¿na sprowadziæ do
kilkunastu konkluzji.

• Powierzchnia utworów górnokredowych z pogranicza
kampanu i mastrychtu jest s³abo zró¿nicowana hipsometrycz-
nie (po³o¿ona na wysokoœci 160–180 m p.p.m.), co wynika
z nowo opracowanej mapy strukturalnej sp¹gu kenozoiku ba-
danego obszaru (fig. 11, 12). Tylko w strefie Pyrzyce–Krzy¿
jest ona tektonicznie dŸwigniêta do 60 m p.p.m. Powierzchnia
utworów górnokredowych podœciela powszechnie wystêpu-
j¹ce osady kenozoiczne.

• Eratem kenozoiczny buduj¹ systemy: paleogeñski
(oligocen), neogeñski (miocen) i czwartorzêdowy (fig. 10).
Dwa pierwsze rozwiniête s¹ niemal wszêdzie. Wyj¹tki do-
tycz¹ niewielkich powierzchniowo obszarów rynien oraz
glacielewacji (sk¹d usuniête zosta³y ró¿nej gruboœci osady
neogeñskie). Utwory plejstoceñskie wystêpuj¹ powszechnie
(z wyj¹tkiem nielicznych drobnych wychodni osadów neo-
geñskich pod Sierakowem), a utwory holoceñskie obecne s¹
w dolinach rzecznych, misach pojeziernych, zag³êbieniach
bezodp³ywowych oraz w postaci cienkich p³atów zwietrze-
lin na wysoczyznach i sp³ywów na stokach.

• Paleogen – oligocen – rupel reprezentuj¹ formacje: mo-
siñska dolna, rupelska, czempiñska, mosiñska górna, pow-
sta³e podczas dób NP21–22 (fig. 4). Jednostki litostratygra-
ficzne paleogenu wyró¿nione, opisane i skorelowane zosta³y
w archiwalnych i nowo opracowanych profilach wiertniczych
na badanym obszarze po raz pierwszy, z wyj¹tkiem SE pery-
ferii (Walkiewicz, 1984).

• Z pogranicza rupelu z szatem pochodz¹ osady o nie-
pewnej przynale¿noœci stratygraficznej, nazwane tu „utwo-
rami stropowymi”.

• Neogen – miocen to formacje: gorzowska, krajeñska,
adamowska (fig. 4) zdefiniowane w archiwalnych i nowo
opracowanych profilach wiertniczych, a skorelowane po raz
pierwszy, z wyj¹tkiem SE peryferii badanego obszaru (Wal-
kiewicz, 1984).

• Plejstocen reprezentuj¹ g³ównie osady glacjalne, wodno-
lodowcowe, zastoiskowe, rzeczne, jeziorne i eoliczne (fig. 10).
Wœród tych pierwszych wyró¿niono na podstawie kryteriów li-
topetrograficznych szeœæ dobrze zdefiniowanych poziomów li-
tostratygraficznych glin lodowcowych (tab. 1). Powi¹zano je
z szeœcioma zlodowaceniami: nidy, sanu 1, sanu 2, odry, war-
ty i wis³y. Glinom towarzysz¹ w profilach piaszczysto-¿wiro-
we osady wodnolodowcowe i piaszczysto-mu³kowe – zasto-
iskowe. Te pierwsze stanowi¹ wype³nienie licznych rozpo-
znanych ró¿nowiekowych form rynnowych oraz utwory po-
kryw sandrowych. Wyró¿niono i litopetrograficznie uzasad-
niono obecnoœæ osadów rzecznych utworzonych w intergla-
cja³ach: ferdynandowskim, wielkim, eemskim i we wczesnej
czêœci zlodowaceñ pó³nocnopolskich. Wykartowano w obrê-
bie fragmentu Miêdzyrzecza Warciañsko-Noteckiego oraz
pradoliny Noteci–Warty, wchodz¹cych w sk³ad badanego ob-
szaru, wydmy i pola piasków eolicznych, które decyduj¹ za-

równo o charakterze krajobrazu, jak i o stylu budowy geolo-
gicznej przypowierzchniowych partii rozleg³ego terenu.

• Holocen reprezentuj¹ klastyczne osady wype³niaj¹ce
centralne partie dolin rzecznych, osady fitogeniczne zbiorni-
ków œródl¹dowych, spotykane w obrêbie dolin rzecznych
(starorzecza) i w obni¿eniach na wysoczyznach, oraz utwory
eoliczne.

• System czwartorzêdowy oraz po³¹czone systemy pale-
ogeñski i neogeñski maj¹ charakter kompensacyjny. Wzro-
stowi mi¹¿szoœci utworów czwartorzêdowych towarzyszy
spadek gruboœci ska³ paleogeñskich z neogeñskimi i odwrot-
nie; lokalnie redukcja jednego ze sk³adników mo¿e byæ
ca³kowita (fig. 5–8, 20–25).

• W obrêbie utworów kenozoicznych rozpoznano pospo-
licie wystêpuj¹ce zaburzenia pierwotnego poziomego zalega-
nia ska³. W najwiêksze i najliczniejsze obfituje strefa pograni-
cza osadów paleogeñskich i neogeñskich z plejstoceñskimi
(fig. 13, 20–24). Obecne s¹ tam interwa³y z charakterystycz-
nym nastêpstwem nachyleñ ku stropowi rosn¹cych lub ma-
lej¹cych, które okreœlono mianem sekwencji nachylonych.
Odwzorowuj¹ one struktury fa³dowo-³uskowe III rzêdu.
Struktury te osi¹gaj¹ rozmiary kilku–kilkudziesiêciu metrów
(amplituda) i kilkudziesiêciu–kilkuset metrów (promieñ).
Wystêpuj¹ pojedynczo lub nak³adaj¹ siê na siebie. Deforma-
cjom fa³dowo-³uskowym towarzysz¹ uskoki.

• Powierzchnia pod³o¿a plejstocenu (fig. 15, 16) jest
hipsometrycznie silnie zró¿nicowana. Obfituje w d³ugie (kil-
kadziesi¹t kilometrów), g³êbokie (ponad 100 m), linijnie
rozwiniête depresje z³o¿one z mniejszych niecek oraz chao-
tycznie rozmieszczone, izolowane niecki o ró¿nej g³êbokoœ-
ci i rozleg³oœci. Depresjom i nieckom towarzysz¹ elewacje.
Na badanym obszarze wyró¿niono i opisano 3 depresje
(w tym depresje Gorzów–Karsko i Gorzów–Zamêcin po raz
pierwszy), 9 nowo rozpoznanych niecek (Deszczna, Jancze-
wa, Sarbiewa, Zamêcina, Drezdenka zachodnia, Drezdenka
wschodnia, Kamienia, Krobielewka i Kijowa), 3 nowo roz-
poznane elewacje (Zagaje–Osiek, Pe³czyc, Drezdenka). Za-
równo depresje, jak i niecki oraz elewacje s¹ rezultatem
dzia³alnoœci procesów glacitektonicznych.

• Formy zró¿nicowania hipsometrycznego powierzchni
podplejstoceñskiej podzielono na trzy klasy (fig. 15). Wy-
ró¿niono struktury deformacyjne pierwszego (depresje i ele-
wacje), drugiego (niecki i elewacje II rzêdu) i trzeciego rzê-
du. Struktury I i II rzêdu zosta³y geograficznie zlokalizowa-
ne. Struktury fa³dowo-³uskowe III rzêdu wype³niaj¹ depresje
i niecki, wystêpuj¹ w strefie ich pod³o¿a oraz buduj¹ struktu-
ry wyniesione (elewacje). Geograficzny i g³êbokoœciowy za-
siêg struktur III rzêdu na obecnym etapie badañ najczêœciej
nie mo¿e zostaæ sprecyzowany.

• Wype³nienia glacidepresji tworz¹ g³ównie utwory
typu neogeñskiego oraz gliny lodowcowe o zbadanych ce-
chach litopetrograficznych najstarszego poziomu litostraty-
graficznego (nidy), miejscami tak¿e sanu 1 i sanu 2 (fig.
20–25).
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• Towarzysz¹ce glacidepresjom glacielewacje s¹ mniej
wyraziste, prawdopodobnie w znacznej mierze zniszczone
podczas transgresji l¹dolodu zaburzaj¹cego i nastêpnych
(fig. 20–22, 24), s¹ równie¿ gorzej od depresji i niecek roz-
poznane.

• Glacielewacje buduj¹ zaburzone osady paleogenu,
neogenu, zlodowacenia nidy oraz w mniejszym stopniu zlo-
dowaceñ sanu 1 i sanu 2 (fig. 20–22, 24).

• G³ówn¹ deformuj¹c¹ si³ê tworz¹c¹ fa³dy i ³uski, niecki
i depresje stanowi³a suma obci¹¿eñ pod³o¿a l¹dolodem
i jego osadami w strefie czo³owej (fig. 18). Po przekroczeniu
wytrzyma³oœci pod³o¿a na obci¹¿enie, dochodzi³o do po-
wstania wi¹zki potencjalnych cylindrycznych powierzchni
œciêæ. Wzd³u¿ jednej lub kilku z nich, w wyniku transportu
glacitektonicznego, pod³o¿e l¹dolodu ulega³o obni¿eniu,
a na przedpolu jego czo³a powstawa³a morena spiêtrzona
utworzona z przetransportowanego materia³u. Cyklicznie
powtarzany proces w szczególnych warunkach prowadzi³ do
zaanga¿owania glacitektonicznego ca³ego p³aszcza nieskon-
solidowanych, preplejstoceñskich osadów kenozoicznych
oraz synglacitektonicznie sk³adanych lodowcowych utwo-
rów plejstoceñskich.

• G³ówny etap deformacji glacitektonicznych odpowiada
wkraczaniu na analizowany obszar l¹dolodu zlodowacenia
nidy. Z obecnoœci¹ i aktywnoœci¹ tego l¹dolodu wi¹¿e siê dŸ-
wigniêcie strefy Pyrzyce–Krzy¿ podkenozoicznego pod³o¿a,
z³uskowanie i sfa³dowanie glacitektonicznego plejstoceñskie-
go piêtra strukturalnego (fig. 19), utworzenie depresji, niecek
i elewacji, wype³nienie form obni¿onych w³asnymi osadami

lodowcowymi i krami starszego ni¿ plejstocen kenozoiku,
rozciêcie tak ukszta³towanych osadów rynnami, a tak¿e ich
wype³nienie utworami wodnolodowcowymi. Ta nidziañska
aktywnoœæ zaowocowa³a osadami o obecnych mi¹¿szoœciach
do 140 m. Przes¹dza ona o wybitnym znaczeniu zlodowace-
nia nidy w kszta³towaniu kenozoicznego szkieletu osadowego
na badanym obszarze oraz jego strukturalnym obrazie. Mniej-
szym deformacjom podlega³y starsze osady kenozoiczne,
podczas rozwoju l¹dolodów zlodowaceñ sanu 1 i sanu 2, odry
i warty.

• Ca³oœæ osadów kenozoiku analizowanego obszaru
tworzy kenozoiczny kompleks strukturalny. Wyró¿niono
w nim trzy piêtra: paleogeñsko-mioceñskie o spokojnym za-
leganiu osadów, glacitektoniczne plejstoceñskie o budowie
zaburzonej oraz plejstoceñsko-holoceñskie, odznaczaj¹ce siê
niezaburzonym po³o¿eniem warstw z lokalnymi spiêtrzenia-
mi (fig. 19).

• Ruch mezozoicznego pod³o¿a w kenozoiku by³ w su-
mie pozytywny i wynosi oko³o kilkudziesiêciu metrów. Do-
tyczy to jednak miejsc szczególnie predysponowanych –
stref uskokowych z rozwiniêtymi nad nimi strukturami sol-
nymi (strefa Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y, rejon Pe³czyc).
Do nasilenia tempa ruchu soli dochodzi³o zapewne w mo-
mentach aktywnoœci tektonicznej zwi¹zanej z przebudow¹
basenów sedymentacyjnych kenozoiku, podczas zamykania
zbiornika formacji poznañskiej i transgresji najstarszego
l¹dolodu zlodowacenia nidy. Drobniejsze ruchy pod³o¿a za-
znacza³y siê prawdopodobnie wielokrotnie w kenozoicznej
historii omawianego obszaru.
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THE CENOZOIC OF THE LUBUSZ LAND, POMERANIA
AND WIELKOPOLSKA BORDERLAND (CENTRAL WEST POLAND)

Abstract. The Upper Cretaceous deposits in the area of
Gorzów Block underlie the Cenozoic Sequence with highly
diversified thickness varying from a few to 200 m. The com-
plex is composed of marine Oligocene sediments (Lower and
Upper Mosina formation, Rupel formation) and brackish fa-
cies (Czempiñ formation). The Oligocene deposits are over-
lain with a small gap by the continental Miocene sequence
(Gorzów, Krajenka, Adamów and Poznañ formations).
The Quaternary is represented by six lithostratigraphic glacial
tills accompanied by glaciofluvial sand and gravel as well as
by glaciolacustrine sand and silt. The oldest alluvial deposits
date back to the Ferdynandów Interglacial, whereas the first
lacustrine ones are ascribed to the Great Interglacial. The area
is cut by immense elongated negative landforms (several tens
of km long, up to 20 km wide and 100 m deep). Smaller,
closed forms of a few kilometres in diameter and 100 m
in depth are commonly observed. Altogether, they form the
glaciotectonic structures of type I and II. They are filled with

glacial sediments of the Nidanian Glaciation. The Nidanian
glacial sediments and the deposits underlying the structures of
type I and II are organized in a fold-slice form with the ampli-
tudes varying from a few to several tens of metres and the ra-
dii from several tens to 200 m. These are the glaciotectonic
structures of type III. In total, they contribute to a specific geo-
logical composition of the area, which is characterized by
deep glaciotectonic depressions and their fold-slice fills as
well as by deformed contacts between the Quaternary rocks
and their basement. The processes of filling and deformation
were due to the activity of the Nidanian ice sheet, the oldest
one in the study area. The disturbed Paleogene, Neogene and
Quaternary deposits form the Pleistocene glaciotectonic struc-
tural level. It is underlain by horizontal deposits of the Paleo-
gene–Miocene structural level and overlain by Quaternary de-
posits of the Pleistocene–Holocene structural level composed
of horizontal sediments locally deformed to form push-mo-
raines. Together, they form the Cenozoic structural sequence.

Key words: stratigraphy, glaciotectonics, tectonics, Cenozoic, Lubusz Land, Pomerania, Wielkopolska

SUMMARY

Stratigraphy of Cenozoic deposits from the wide borderland
between Pomerania, Wielkopolska and Lubusz Land (Figs 1, 2)
was established on the basis of mapping works, borehole sec-
tions, geophysical researches (geoelectrical resistivity sound-
ing, high-resolution shallow reflection seismics), biostra-
tigraphic studies (palynology, nannoplankton) and litho-
stratigraphic researches (petrographic analysis of gravels in
tills). Structural observations of outcrops and drill cores, con-
ducted in the well-examined area of Western Poland, allowed
characterizing the geological setting, which owes its structure
mostly to glaciotectonic processes.

The sub-Cenozoic basement in this area is composed of
Upper Cretaceous deposits (Figs. 3, 11). Induced by Lara-
mide activity, Paleocene emersion put an end to Upper Cre-
taceous marine sedimentation (Dadlez, 1974, 1997; Dadlez,
Marek, 1974) and resulted in a break in sedimentation,
which lasted until the Late Eocene. During the period, tec-
tonic activity responsible for the formation of the structural

pattern of Laramide units gradually decreased. The two main
elements of this pattern were the sinking Szczecin Trough in
the north and a relatively rigid part of the Gorzów Block with
the Drezdenko tectonic unit in the south. These elements
were separated within the basement by the Pyrzyce–Krzy¿–
Szamotu³y dislocation zone (Dadlez, 1979). Such structural
conditions, together with the related tectonic activity, trig-
gered denudation processes which resulted in a removal
of Maastrichtian and Campanian sediments from the Drez-
denko unit. Consequently, in the southern parts of the sub-
-Cenozoic surface of the Gorzów Block, there are outcrops
of the lower formations of Upper Cretaceous deposits.

Activity of these main structural factors was constantly
disturbed by local factors. The most significant one was salt
movements generated by a general Laramide stress field,
modified by local structures. In general, the movements took
place within already-existing salt pillows and crests devel-
oped along the Pyrzyce–Krzy¿–Szamotu³y dislocation zone



and in the Drezdenko unit (e.g. Pe³czyce salt pillow) –
Dadlez, 1979; Kurzawa, 2004. They caused uplift in these
areas and activated denudation processes. As a result,
Campanian deposits surrounded by Lower Maastrichtian
sediments are exposed at the sub-Cenozoic surface in the ar-
eas near Choszczno, P³awno, Radêcin and Huta Szklana, lo-
cated above such salt structures. The thickness of Lower
Maastrichtian deposits accompanied by Campanian “is-
lands” serves as the basis for measuring the magnitude of lo-
cal Paleocene and Eocene uplifting processes and allows
concluding that it varied from 100 to 150 m.

The uplift was moderated by denudation processes.
Because denudation counteracted the uplifting processes,
the area did not become very rugged. On the contrary, it was
characterized by a smooth relief, shallow incisions and long
slopes covered with a mantle of weathered rocks easy to be
mechanically removed and chemically dissolved. The relief
of the top Cretaceous surface in the Early Paleogene was
thus different from the present one shown in Figures 12 and
13. In particular, the distinct bulge in the Cretaceous surface,
currently observed above the deep Pyrzyce–Krzy¿ disloca-
tion zone, did not exist at that time.

The Cretaceous deposits are overlain by sand and sand-
-silt glauconitic sediments with a small amount of dispersed
psephitic grains (Lower Mosina formation – Figs. 4–8, 10,
20–23, 25), proving a smooth transgression onto the areas of
Central and Northern Poland, characterized by a low relief
(Piwocki, Olkowicz-Paprocka, 1987; Piwocki, 2004). Dur-
ing the Early Oligocene, the shoreline became fixed along
the line considered as the boundary between the Rupel
formation and Czempiñ formation. The Rupel formation
(Figs. 4, 6, 7, 10, 20–25) is represented by marine clay and silt
with fossils, whereas the Czempiñ formation (Figs. 4–6, 8, 10,
20, 22–25) consists of sediments from transitional areas be-
tween land and sea (deltas, lagoons and alluvial plains). Bio-
stratigraphic research (GaŸdzicka, 1994, 1997, 1999) proves
that the sedimentation processes took place during the 21st and
22nd nannoplankton chrons (Fig. 10) embracing the Eoce-
ne/Oligocene transition and the Early Oligocene. The succes-
sion is topped with thin lenses composed of glauconitic fine-
-grained sands and silts (Upper Mosina formation – Fig. 4, 5,
8, 20, 22–25), which cover of the Rupel clays and continental
deposits of the Czempiñ formations. They are indicative of
a transgressive episode that strengthened marine influences in
the areas previously dominated by continental environments.
They finish the deposition of the first and last Cenozoic sedi-
mentary series characterized by strong marine features.

The uppermost Paleogene is represented by fine-grained
sand-silt deposits referred to as Paleogene Top Sediments
(Figs. 4, 20, 22–25) continuously passing into the Upper
Mosina formation and Czempiñ formation. Their litho-
stratigraphic and chronostratigraphic status has not been
specified yet.

In the study area, there is no continuity between Oli-
gocene and Miocene deposits (Fig. 10; Dyjor, 1970). Neither
any reduction in thickness at the top of the Oligocene succes-
sion nor enrichment of the base Neogene deposits in Creta-

ceous material are observed. It proves rather minor effects of
Late Oligocene denudation processes. Apparently, the decline
of the Paleogene was characterized rather by the lack of sedi-
mentation than by any significant activity of denudation pro-
cesses. Towards the end of Oligocene, the study area was
dominated by low energy environments that developed as
a result of small tectonic activity of the basement. The strati-
graphic gap spanning the upper part of the Late Oligocene
(Figs. 4, 10) is closed by the Gorzów Formation sands
(Piwocki, Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997). The commonly oc-
curring Gorzów Formation deposits (Figs. 4–8, 10, 21–25) are
represented by sandy sequences varying from fine-grained to
vari-grained and manifesting very similar thicknesses.

The Early Miocene is topped with widespread sandy-
-silty-clayey-carbonaceous continental deposits of the Kra-
jenka Formation (Figs. 4–8, 10, 20–25). Their top part (Fig.
10) already goes up beyond the Early/Middle Miocene bound-
ary (Piwocki, Ziembiñska-Tworzyd³o, 1997). At the begin-
ning of Middle Miocene, phytogenic sedimentation is re-
placed by mineral deposits represented by sandy-silty se-
quences of the Adamów Formation (Figs. 4–6, 8, 22–25).

The latest Neogene deposition is represented by silts of
the lower part of the Poznañ Formation (Figs. 4–6, 8, 10, 20,
22–25) of rather small primary thickness. The top part of
Neogene sediments is, and probably was before the Pleisto-
cene, represented by a thin clay succession with lignite inter-
calations.

The closing of the large basin of Poznañ Formation clays
in Central Poland required a change in local tectonic trends.
The Neogene subsidence was replaced by uplifting move-
ments. These modifications of general stress in the litho-
sphere may have induced salt structures activation (i.e. in the
Pyrzyce–Krzy¿ zone) which resulted in an elevated zone
composed of Cretaceous formations.

Outside the glaciodepressed and glacioelevated areas as
well as the zones where they are directly overlain by Quater-
nary sediments, Paleogene and Neogene deposits tend to rest
horizontally without any considerable deformation. They
form a Paleogene–Neogene structural level (Fig. 19).

The stratigraphic gap between Neogene and lowest Pleis-
tocene deposits spans most of the Middle Miocene, the whole
Late Miocene, Pliocene and most of the Pleistocene, extend-
ing as late as the Nidanian Glaciation (Fig. 10). The sedimen-
tary gap was originally smaller, since the Poznañ Formation
silt deposition lasted longer and the primary sequences were
thicker than their currently observed fragments. Nonetheless,
it extended over part of the Upper Miocene, Pliocene and the
early Pleistocene – a period of about 13–14 million years. No
evidence of any sediments or active (e.g. erosional) pro-
cesses is observed, which is due to destructive activity of
Pleistocene ice sheets, particularly of the Nidanian Glaci-
ation. Its effect on the basement was very strong, so that
the pre-glaciation relief is now impossible to be recon-
structed. Most of continental deposits were removed during
that period.

Paleogene and Neogene loose deposits began to consoli-
date as a consequence of tectonic movements occurring in
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Paleogene, Neogene and Early Pleistocene times – as a re-
sponse to the tectonic activity in the Carpathians and Car-
pathian Foredeep, Middle-Poland Uplands and the vicinity
of Be³chatów, which resulted in th formation of tectonic
grabens in Wielkopolska (Baraniecka, 1971, 1975; Ciuk,
1980; D¹browski, 1980; Deczkowski, Gajewska, 1980).
The consolidation process was manifested by gradual dehy-
dration, sediment compaction and the appearance of features
characteristic of sedimentary structures resulting from unsta-
ble density: small and medium scale faults, load casts and
folds (D¿u³yñski, 1966; Brodzikowski, 1982).

The advance of the Nidanian Glaciation ice sheet (the first
one in this region) covered the area of relatively low relief,
generally sloping southwards towards the Poznañ Formation
clay basin. That inclination was probably inherited from Late
Miocene and Pliocene times. In the basin margins and in its
inflow valleys, there are phytogenic-mineral deposits crop-
ping out and covering towards the basin centre the increas-
ingly thicker (between a few and a few tens of metres) clay
series of the Poznañ Formation. This sequence of low
strength sediments was underlain by the Adamów Formation
sand, silt and clay, up to 30 m thick, as well as by a sequence
of lignite, clay and coaly silt deposits of the Krajenka Forma-
tion. The underlying Oligocene deposits are represented by
sands of the Czempiñ and Gorzów formations. To the north
of Drezdenko and Santok and to the west of Skwierzyna, the
sub-Neogene basement was represented by a few tens of
metres thick clay sequence of the Rupel formation.

The development of the Nidanian ice sheet caused static
and dynamic stress, which the Paleogene and Neogene de-
posits could not resist to. North of the study area, the ice
sheet advanced over a tectonically active series of salt struc-
tures in the basement, which developed along the Pyrzyce–
Krzy¿ dislocation zone (Dadlez, 1997; Marek, 1997; Znos-
ko, 1998). The ice sheet load caused mobilisation of salts
and the uplift of the dislocation zone area. Consequently,
the ice movement was considerably reduced in speed or it
temporarily stopped. Eventually, the ice sheet managed to
overcome this horizontal obstacle, initially through the passes
in the unequally elevated forefield between the P³awno and
Choszczno salt pillows. As a consequence, the subsequent ice
advance was of a lobe nature. On its way, the lobe came
across ancient river valleys that developed during deposition
of the Poznañ Formation, filled with phytogenic-mineral
deposits. The longitudinal direction of these valleys corre-
sponded to the lobe advance direction. The present-day
Gorzów–Zamêcin and Gorzów–Karsko glaciodepressions
(Figs. 15, 16) may represent the remains of these valleys.
Even a small load of a thin ice layer at the front of the lobe
caused deformation, folding and imbrication, initially in the
near-surface portion of coal seams of the Middle Polish
Group. The ice load amount increased with its thickness,
causing deformation of a deeper basement. Finally, cylindri-
cal shearing surfaces (Rotnicki, 1974, 1976c; Jaroszewski,
1991, 1994) appeared within the whole Paleogene–Neogene
sequence. Along these surfaces, the already disturbed and
stable deposits were imbricated and thrust over each other

(Figs. 18, 21–24) to be eventually taken away by the active
foot of the ice sheet and carried southwards. Hence, such
a considerable number of Neogene, Paleogene and Creta-
ceous deposits were incorporated in the glacial sediments of
the Nidanian Glaciation, particularly to the south of the lati-
tudally elevated Pyrzyce–Krzy¿ zone (Fig. 7 – Nadarzyn,
Zwierzyn 2 and Krzêcin 3 sequences). Having overcome
the Pyrzyce–Krzy¿ barrier, the lobe that carved the Gorzów–
Zamêcin and Gorzów–Karsko depressions (Figs. 15, 16) ac-
celerated its advance, resulting in stronger effectiveness
of glaciotectonic activity. Both the lobes met near Gorzów
Wielkopolski and removed Neogene and partly Paleogene
deposits from the area situated south of the city, forming
the Deszczno trough in the Warta depression (Figs. 15, 16) –
the largest and deepest trough in the study area. Over most of
the area, the Scandinavian glacial material was transported
into the depressions, filled them and contributing to the for-
mation of slices which constituted the fill of the depressions,
troughs and glaciotectonic elevations (Fig. 18). This is how
the study area’s thickest Pleistocene till layer was formed
(GI – Tab. 1, 2, Fig. 9), locally exceeding 90 m in thickness
(Sarbiewo, Siedlice, Strzelce Krajeñskie, Ogardy – Fig. 7).

Apart from the main longitudinal depressions that devel-
oped as a result of lobe advance of the earliest ice sheet, there
are a number of other deep but slightly smaller isolated de-
pressive forms in the area (Figs. 15, 16). They are interpreted
in a similar way to the depressions of strong glaciotectonic
exaration of the basement and till sedimentation. However,
there is no activity of deep basement related to both salt
movement and movements along the deep dislocation zones.
Thre are also no barriers and related ice thrusts. The location
of glaciotectonic structures is determined by purely local en-
vironmental conditions, first of all the geological structure of
sub-Pleistocene basement and physical parameters of the ice
sheet. Susceptibility of the Neogene and Paleogene sedi-
ments to deformation depends mainly on the presence and
thickness of low strength (phytogenic) deposits in compari-
son to sandy series, as well as on the local sensitivity of sand
deposits to liquefaction and fracturing. In case of local pa-
rameters, unfavourable to the stability of the succession,
these factors contributed to rapid and deep local deforma-
tion. As a result, troughs filled with slices of glacial sedi-
ments were formed (e.g. Fig. 17).

Local troughs are accompanied by sub-Pleistocene base-
ment elevations, which confirms the Ruszczyñska-Sze-
najch’s theory (1976) of genetic relations between these
structures (e.g. Fig. 22 – between Przysieka and Górecko,
Fig. 25). Paleogene and Neogene deposits are the major
components of elevations observed near Gorzów Wielko-
polski, between Kijowo (Kijowo 1 – Fig. 6) and Drezdenko
(Drezdenko 55) as well as between Miêdzychód and Siera-
ków. They are characterized by inclination of strata (e.g. 60o

in Kijowo 1, steeply dipping beds in Kawki) and greater
thickness of lithostratigraphic units on the elevation in com-
parison to the thickness of the same units outside the eleva-
tion (Oligocene deposits in the elevations near Gorzów
Wielkopolski). There is also a locally disturbed lithostrati-
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graphic sequence where a regular succession is overlain by
sediments whose characteristics do not correspond to any
lithostratigraphic unit or where the sediments of the same
lithostratigraphic units occur repeatedly (Sarni Las –
Miocene – Fig. 7, Kamieñ, Drezdenko – Fig. 5). Based on
the abovementioned description, it may be concluded that
there was one factor that influenced the formation of both lo-
cal depressions and elevations in the study area. These struc-
tures are associated with the activity of the earliest Nidanian
Glaciation ice sheet.

The Nidanian ice sheet retreat resulted in the formation
of numerous landforms and sediments related to strong melt-
water activity, such as deep subglacial tunnel channels.
A spectacular example of such a landform was discovered by
geophysical surveying (Tkaczyk, 1991) and then explored
by drilling (Deszczno – Figs. 7, 21). A 120-m deep, longitu-
dinal Deszczno tunnel channel was examined by geoelectri-
cal resistivity sounding measurements over a distance of
1 km. It dissects Nidanian Glaciation deposits and penetrates
into Cretaceous rocks as deep as 10–20 m.

When melting out, the ice sheet of the Nidanian Glaci-
ation left numerous sandur covers (Fig. 24) e.g. between
Pielice and D³ugie. A large concave landform developed
in the Warta depression – a precursor of the present-day
Gorzów Basin.

Consequently, the Nidanian ice sheet played an impor-
tant role in forming the geological structure of the Cenozoic
succession. It tectonically activated the sub-Cenozoic (Me-
sozoic and Paleozoic) basement, folded and imbricated
the Pleistocene structural level (Fig. 19), carved deep depres-
sions related to the lobe advance process, and created many
local depressive landforms filled with tills and glacial rafts
composed of Paleogene and Neogene sediments. The sub-ice
surface became dissected by deep tunnel channels and cov-
ered with locally thick sequences of glaciofluvial and ice-
-dammed deposits (Fig. 25). The Nidanian Glaciation sedi-
ments in the study area reach a similar thickness to that of
the Oligocene and Miocene deposits.

Apart from pavements occasionally encountered in the
boreholes that penetrated the top part of the Nidanian till,
there are no sediments which could be justifiably related to the
Ma³opolska Interglacial in the study area. Denudation pro-
cesses must have been very intense in some areas of glacial
uplands located at greater elevations, covered with thin Nida-
nian glacial deposits, resulting in the exposure of the pre-
-Pleistocene basement. Consequently, the Sanian 1 Glaciation
till often rests upon Miocene deposits of various ages as in
the Wojcieszyce region – upon the Krajenka Formation (Fig.
21), in the We³min region – upon the Adamów Formation
(Fig. 22), and in the Modropole region – upon the Adamów
Formation (Fig. 24). As a result, the Sanian 1 till became en-
riched in Neogene and Paleogene material represented by
glaciotectonically disturbed glacial rafts and crushed, fine-
-grained material constituting the matrix of sediments.

The Sanian 1 ice sheet did not exert such an influence as
the Nidanian one either on the landscape, whose main fea-
tures underwent no substantial modification, or on the geo-

logical structures of the basement. Nevertheless, a certain
tectonic activity of glacial nature took place, which was re-
flected by a local basement uplifting in the area of Go-
rzów-Elektrownia (Fig. 21), Przysieka (Fig. 22), or between
D³ugie and Modropole (Fig. 24). which owes its general
sculpture to Nidanian Glaciation, The Sanian 1 ice sheet ac-
cumulated its till (GII – Tabs. 1, 2, Fig. 9) – thicker in the de-
pressions (55 m – Nadarzyn, earlier depressed area – Fig. 7),
thinner on glacioelevated areas of the basement (Kijowo 2 –
Fig. 6), upon the surface weathered during the Ma³opolska
Interglacial. Both these sedimentation processes and the cov-
ers of glaciofluvial deposits in depressions (Strzelce Kra-
jeñskie, Siedlice – Figs. 7, 24), resulted in the smoothing of
the relief (Fig. 24).

Thicker glaciofluvial sequences (FgII), covered with
the Sanian 2 till and dissecting the Sanian 1 and partly
Nidanian tills (Leszczyniec – Fig. 8), were deposited during
the retreat of Sanian 1 Glaciation ice sheet. They are inter-
preted as fills of retreat tunnel channels (Pielice – Fig. 24).

The Sanian 1 ice sheet modelled its basement and accu-
mulated glacial deposits. However, the effects of the Sanian
1 ice sheet, manifested mainly by local glacioelevations and
considerable smoothing of the relief, were weaker than those
of the Nidanian ice sheet, because the Cenozoic sediments
had already undergone extensive stabilization and consolida-
tion processes during the previous glaciation.

During the Ferdynandów Interglacial, pebble pavements
formed on glacial upland surfaces indicating the develop-
ment of denudation processes that took place at that time. Al-
luvial series (A1) are sporadically observed in valleys, prov-
ing the development of river systems during the Ferdynan-
dów Interglacial. The river valleys dissected Sanian 1 and
Nidanian tills (Figs. 6, 10). It is impossible to reconstruct the
exact location of the valleys due to a small amount of sedi-
ments preserved. Furthermore, no organogenic deposits have
yet been recognized in the presumed Ferdynandów series,
which would greatly help to classify them stratigraphically.

In many other sections, the Ferdynandów Interglacial
sediments in Kijowo 1 (Fig. 6) and the Sanian 1 till accom-
panied by glaciofluvial deposits are covered by the Sanian 2
till (GIII – Tabs. 1, 2, Fig. 9), which appears generally thin-
ner than the Nidanian and Sanian 1 tills and rarely reach the
thickness of 10–20 m. In fact, the Sanian 2 till is absent in
many areas, having been completely removed by denudation
processes or subglacial erosion (Sarbiewo, Bledzew, Orze-
lec, Glinik, Deszczno – Fig. 7). In labile areas, such as
strongly glaciotectonically deformed region of Gorzów Wiel-
kopolski and the Pyrzyce–Krzy¿ barrier zone, Neogene mate-
rial was locally thrust to the surface so that the Sanian 2 de-
posits were occasionally provided with glacial rafts of much
older sediments (Zwierzyn 2 – Fig. 7).

The Sanian 2 Glaciation was a period of high subglacial
meltwater activity. Several tens of metres thick sequences of
various sandy sediments (FgIII) interpreted as fills of tunnel
channels (S³onice, Sarbiewo – Figs. 7, 10, 25) are commonly
observed. They are inserted into earlier Pleistocene glacial
deposits and covered by the Sanian 2 till. Similarly, thick se-
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quences of glaciofluvial outwash fans underlying deposits of
the Middle-Polish Glaciations and Great Interglacial, are
also frequent (Nadarzyn, Zwierzyñ 2, Krzêcin 3, Ogardy –
Fig. 7, Lubikowo, Sto³uñ – Figs. 8, 25). As a consequence of
glacial and glaciofluvial sedimentation, surface relief of the
study area was built up, whereas subglacial downcuttings
and their fills gave rise to a truly mosaic pattern of the geo-
logical structure of the Pleistocene succession.

Near Gorzów Wielkopolski, fin-grained deposits that
filled the valleys during the Great Interglacial have so far
been ascribed to alluvial series (Koz³owska, 1982). Litho-
petrographic analysis of these deposits only partly confirms
these findings. It refers particularly to the lower parts of
the alluvial sequences discovered in the Warta depression
(Orzelec, Deszczno, Siedlice, Bledzew – Figs. 7, 24, 25),
which are composed of silt, sandy silt and fine-grained sand
and included in alluvial series A2. Above these, there is
a thick tripartite series of coarse-grained deposits observed
in Bledzew and Orzelec (Fig. 7). A coarse-grained sand
basal part of the series underlies a few-metres-thick set of silt
and fine-grained sand, which is in turn covered with a thick
sequence of coarse-grained sand and gravel. Such a litho-
logic succession is observed in both of the investigated
sequences and appears congruent with general climatic
changes corresponding to the Great Interglacial deposits.
The lowest fine-grained deposits together with the overlying
coarse-grained layer may be associated with the Mazowiecki
Interglacial, whereas the upper coarse-grained series – with
the Zbójno Interglacial. The fine-grained deposits separating
them seem to represent the Liwiec Glaciation.

In the study area, the top of Great Interglacial fluvial de-
posits reaches the elevation of 30 m a.s.l., whereas the base is
at 30 m b.s.l. The river valleys incisions are deep enough for
the sediments of all the discussed South-Polish Glaciations
and Neogene basement to be observed in the valley slopes.
The neogene deposits were probably the main source of
phytogenic detritus commonly occurring in the Great Inter-
glacial alluvial series. Petrographic analysis proves the pres-
ence of lacustrine deposits in the Deszczno Trough and
Warta Depression.

Towards the end of Great Interglacial, the glacial upland
surface reached an elevation of 50 m a.s.l. (Figs. 7, 8). It may
be assumed that intense denudation processes took place on
the upland, as evidenced by gravel-boulder pavements oc-
curring below glacial deposits of the Middle-Polish Gla-
ciations (Sarbiewo, S³onice – Fig. 7).

Glacial sediments of the Odranian Glaciation (Fig. 10)
are represented by a single till bed, up to 20 m thick (around
10 m on average; e.g. Siedlice, Sarbiewo, Krzêcin 3 – Fig.
7). This layer is missing in many areas (Nadarzyn, Noteæ–
Warta ice-marginal valley, Warta valley – Fig. 7), and occa-
sionally only the bottom part of the till is preserved and cut
by subglacial tunnel channels filled with glaciofluvial sand
and gravel (FgIV) (e.g. S³onice, Krzêcin 3 – Figs. 7, 25).
Both the size and frequency of occurrence of the tunnel
channels prove considerable subglacial meltwater activity of
the Odranian Glaciation ice sheet. The period of the ice sheet

retreat is related to a locally thick series of glaciofluvial de-
posits. Absent or rarely observed in the north of the study
area, it becomes more significant in the south (Sarbiewo –
Figs. 6, 7), where it forms the core of Warta-Noteæ Interfluve
(Leszczyniec, Jezierce – Fig. 8, Ceglarnia – Fig. 6). South-
wards, it thins and becomes discontinuous.

Due to the sedimentary activity of the Odranian ice sheet,
the relief smoothed as compared with that from the end of
Great Interglacial. The pattern of main landforms, developed
in the anaglacial part of Nidanian Glaciation and character-
ized by the occurrence of glacial uplands in the north and
south as well as by a depression in the central part of the
area, was preserved.

No deposits of petrographic and textural features charac-
teristic of an interglacial river environment are observed in the
study area. The bottom part of fluvial deposits of the thick al-
luvial series (A4) may have been formed during the Lublin
Interglacial (Fig. 10). Gravel-boulder residua covers, devel-
oped on the surfaces of tills composing the glacial upland
(Ogardy – Fig. 7) were also deposited during the Lublin Inter-
glacial. Towards the end of Lublin Interglacial, the glacial
upland reached an elevation of 80 m a.s.l. with the average
oscillating between 50–60 m a.s.l. Assuming that the basal
deposits of the alluvial series were deposited at that time,
the floors of downcuttings (fills) were at the elevation of
0–10 m a.s.l.

Wartanian Glaciation deposits are common in the study
area (Figs. 5–8, 10, 21–25). Sedimentary activity of the ad-
vancing Wartanian ice sheet was not strong. A single thin,
a few metres thick (exceptionally reaching up to 20 m –
We³min – Figs. 6, 22, Ogardy – Fig. 7) till layer (GV – Tabs.
1, 2, Fig. 5) can be observed in the north of the area. It thins
southwards (Warta-Noteæ Interfluve), occasionally wedging
out and reappearing as large till lenses inserted firmly in
gravel-boulder glacial and glaciofluvial deposits. It implies
that moraine material was washed by meltwater of the Warta-
nian ice sheet during its advance. As a result, the till could not
be accumulated or preserved in many areas in the south.
Subglacial meltwater activity caused the formation of deep
subglacial tunnel channels. Such landforms are rather rare,
although the tunnel channels drilled in Che³msko is one of
the deepest (72 m deep). Since the downcutting reaches
down to the Sanian 1 till and is covered by the Vistulian till,
it may also be interpreted as a set of tunnel channel land-
forms of various ages.

Owing to the ice-sheet retreat of the Wartanian Gla-
ciation, glaciofluvial covers developed (FgV). Commonly
thin, they locally reach the thickness of around 20 m, e.g. in
the area between Wawrów and Wojcieszyce (Fig. 21), in
the Warta-Noteæ Interfluve (Fig. 22) and between D³ugie
and Kawki (Fig. 22).

The Wartanian Glaciation deposits built up the glacial
uplands and filled the depressions. Covered by a glacial se-
quence during the Vistulian Glaciation, they subsequently
appeared at the surface as a result of erosion. The Wartanian
till and glaciofluvial sediments form the edge of the Noteæ–
Warta ice-marginal valley between Gorzów Wielkopolski
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and Zwierzyn between Przysieka and Sarbiewo (Fig. 22),
can be seen to the north (Fig. 24) and to the south (Fig. 23)
of Drezdenko and outcrop at Lipki Wielkie near Kijowo 2
(Fig. 22). Z³onkiewicz (2000a, b) reported the occurrence of
the deposits in the Warta valley sides near Skwierzyna, Kro-
bielewko and Krasne D³usko. These are Pleistocene deposits
playing an important role in the structure and relief of the
contemporary landscape landforms.

The till and accompanying glaciofluvial deposits of
the Wartanian Glaciationare the latest sediments remarkably
disturbed at the contact with the Neogene basement in
the study area. In Gorzów, the Vistulian Glaciation deposits
truncate deformed Miocene and early Quaternary sediments
(Fig. 25).

No Eemian Interglacial sediments have been docu-
mented in the study area. This Interglacial was marked by
development of denudation processes that caused erosion
and removal of both the Wartanian till and glaciofluvial de-
posits in the Noteæ–Warta ice-marginal valley and Warta
valley. The erosion reached down to a depth of 0–10 m a.s.l.
and exposeded earlier alluvial sediments. The decline of
the Eemian Interglacial was characterized by the dominance
of sedimentary processes over erosion. Lower parts of the al-
luvial series A4 (Figs. 5–8, 10, 21, 25) may be the remains of
that sedimentation. Denudation of glacial uplands caused
the formation of residual gravel-boulder pavements (S³onice
– Fig. 7, Ceglarnia – Fig. 6). Koz³owska (1982) described
numerous signs of decalcification occurring in top parts of
the upland till. The Eemian Interglacial is also represented by
lacustrine sediments (Fig. 10) with organogenic intercalations
(J2), observed in several sections (Studencki, 2002a, b). Pre-
vious palynologic researches (Ziembiñska-Tworzyd³o, 1992)
provided no evidence for determining the stratigraphic posi-
tion of the discussed sediments.

The Warta and Noteæ paleovalleys, eroded out at the be-
ginning of the Eemian Interglacial or perhaps even earlier –
during the Lublin Interglacial were subsequently filled with
alluvial sediments. The paleovalleys drained the ice-free
area during the early North-Polish Glaciations. In Stare
Kurowo, the fluvial deposits of this age (A3 – Figs. 10, 22)
reach the elevation of 40 m a.s.l., marking the level of
the base of the overlying Vistualian glacial sediments within
the present-day Noteæ–Warta ice-marginal valley.

The relief of the study area during the period directly pre-
ceding the Vistulian Glaciation was not very much different
from the present one (Fig. 24). The northern part of the area
was occupied by the Wartanian glacial upland and glacio-
fluvial plains. The upland surface of the lowest part of
the Noteæ paleovalley (in Stare Kurowo) ascended towards
the north. The base of Vistulian deposits near Pe³czyce and
Ch³opowo is at the elevation of 50–60 m a.s.l., whereas in
Ogardy (Fig. 7) and Krzêcin 3 – at 70–80 m a.s.l. To the
south of the Noteæ–Warta ice-marginal valley, in the Warta-
-Noteæ Interfluve (Fig. 22), and in the south-west, between
Gorzów and Bledzew (Fig. 7), the base is at a similar level as
in Stare Kurowo. However, south of Skwierzyna (Fig. 8),

and south of Sieraków, they are observed much higher, even
at 90 m a.s.l. near £ê¿ce, Mojsiejewo and Pólko.

No Vistulian Glaciation sediments occur in the Warta
valley and Noteæ–Warta ice-marginal valley. They were re-
moved after the ice-sheet retreat (Kozarski, 1965). There is
commonly a single till bed of the Vistulian ice sheet (GVI –
Tab. 1, 2, Fig. 9), which forms large glacial upland surfaces
in the Pomorze (Kozarski, 1965; Koz³owski, 1977), Lu-
buskie (Michalska et al., 1976; Skompski, 1981) and Wiel-
kopolska (Mojski, 1982b; Kozarski, 1989) parts of the study
area. Till is the dominant rock type among the Vistulian gla-
cial deposit. Being highly diversified, it reflects the dynam-
ics of the ice sheet and flexibility of environmental factors
determining sedimentary processes. Apart from typical lodg-
ment till, silty, clayey and calcareous till, there are also argil-
laceous sand (thin lenses and interbeds) as well as a wide
range of transitional lithologic types characterized by a de-
creasing amount of silt and clay material in favour of sand.
The sands are usually coarse-grained, abound with gravel
material and include intercalations of sandy till. Such a pat-
tern of lithological variations seems to prove the importance
of meltwater during the accumulation of lodgment till.
The thickness of the Vistulian till varies considerably, too.
Over most of the study area, it is rather thin, reaching 7–10 m
on average, occasionally merely 2–3 m (Warta-Noteæ Inter-
fluve) or, exceptionally, 20 m (near Skwierzyna, Pe³czyce
and Ch³opowo). Near Pe³czyce and Ch³opowo, there is an-
other till bed of the Vistulian Glaciation, which lies either di-
rectly on the older tills or it is separated from them by a thin
interlayer of glaciofluvial deposits.

Sediments younger than Vistulian were deposited during
the period of ice sheet retreat. Subglacial tunnel channels
(a few landforms in the southern part of the Warta-Noteæ
Interfluve) and their fills (FgVI), outwash covers and the
wealth of local landforms related to the ice sheet stagnation
(e.g. moraines) and retreat (e.g. kames) developed at that time.

The retreat of the last ice-sheet to the north of the pres-
ent-day Noteæ–Warta ice-marginal valley (Kozarski, 1965,
1995) was characterized by a remarkable abundance of melt-
water that deposited most of its load, creating large outwash
fans. Flowing towards the south and merging within a de-
pression zone that reflected the Eemian and later pre-Vis-
tulian Noteæ river paleovalley, the meltwaters formed a mar-
ginal valley with the E–W flow direction. This fast-flowing
large volume of water intensely eroded the basement and the
sides of the valley. Due to the erosion, fluvial deposits (most
probably of Early Vistulian Glaciation and Eemian Inter-
glacial age) became exposed in the marginal valley floor,
whereas on the valley sides, Vistulian and Wartanian glacial,
glaciofluvial and ice-dammed sediments appeared. The depth
of postglacial erosion in the Noteæ–Warta ice-marginal valley
and Warta valley may be estimated at 20–30 m.

Among the geological processes, which had a consider-
able effect on the geological structure and relief of the study
area, aeolian activity deserves the most attention. It was
particularly well developed towards the end of Pleistocene
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(Kozarski et al., 1969; Tobolski, 1969; Nowaczyk, 1995),
mostly in the southern part of the area (Warta-Noteæ Inter-
fluve). The effect of eolian deflation, transport and deposi-
tion was so strong that it substantially modified the origi-
nally planar surface. Due to aeolian processes, large areas
within the Warta-Noteæ Interfluve were covered with aeolian
sand and dunes of various shapes and heights. Negative de-
flation landforms such as basins and ditches are also observed
(Stankowski, 1963; Klimko, 1973). Numerous episodes of in-
creased aeolian activity occurred also during the Holocene
(Nowaczyk, 1995). As a result, various small dunes can be as
well found among Holocene deposits in the Noteæ–Warta ice-
-marginal valley and Warta valley. To the north of the ice-mar-
ginal valley, no aeolian landforms have been observed.

After the Pleistocene/Holocene boundary, the deeply in-
cised Noteæ–Warta ice-marginal valley and Warta valley be-
came filled with sediments. Initially these were sand-gravel
deposits of braided rivers, subsequently mostly sand and
sand-silt deposits accumulated by rivers meandering across
the valleys (Kozarski, 1974, 1983, 1986; Kozarski, Rotnicki,
1977). The most characteristic of Holocene, are organogenic
sediments. Gyttja and lacustrine chalk are less frequent.

However, diverse organogenic-mineral sediments (humic
sand, peaty silt) as well as peat are common in the Noteæ–
Warta ice-marginal valley and Warta valley. They prove
a flourishing development and subsequent dying of flora
during Holocene times. They terminate the fluvial series
(A4) composed of fragments of alluvial deposits of various
ages (Lublin Interglacial?, Eemian Interglacial?, early
North-Polish Glaciation fluvial sediments, Holocene) – Fig.
10 – composing three accumulation floodplain terraces in
the ice-marginal valley and Warta valley. Steep sides of the
Noteæ– Warta ice-marginal valley are cut by numerous short
intermittent valleys. Alluvial fans composed of fine- and me-
dium-grained sand developed at the ends of the valleys (es-
carpments between Przysieka and Drezdenko, Drawa River
mouth, near Che³st). The undulated glacial upland near
Strzelce Krajeñskie and Dobiegniew tends to be diversified by
small melt-out depressions filled with peat or silt and sand.

The post-Nidanian Quaternary deposits are characterized
by the lack of strong deformation. Glaciotectonic deforma-
tion structures occur only locally within the push moraines.
These deposits constitute the Pleistocene-Holocene struc-
tural level topping the Cenozoic structural sequence.
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Fig. 4. Korelacja paleogenu i neogenu w wybranych profilach wiertniczych

Lokalizacja – fig. 2; objaśnienia na stronie 13 oraz fig. 20

Correlation of Paleogene and Neogene deposits in selected boreholes

For location see Fig. 2; for explanation see page 13 and Fig. 20
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usytuowanych wzdłuż linii Bledzew–Nadarzyn

Lokalizacja – fig. 2; objaśnienia symboli w tekście (rozdz. Plejstocen)

C lineBledzew–Nadarzynorrelation of Cenozoic deposits in selected boreholes along the

For location see Fig. 2; for symbols explanation see Summary

undivided
Paleogene

and Neogene




	SPIS TREŚCI
	Wstęp  5
	Materiał badawczy  6
	Metody badań  8
	Zarys dotychczasowych badań  9
	Stratygrafia  10
	Kreda  10
	Paleogen  12
	Eocen–oligocen  12
	Oligocen  14

	Neogen  17
	Miocen  17

	Czwartorzęd 20
	Plejstocen  20


	Tektonika  35
	Dynamika podłoża kenozoiku  35
	Aktywność laramijska 35
	Aktywność polaramijska 35


	Glacitektonika  38
	Położenie warstw i ich interpretacja strukturalna 38
	Drobne struktury deformacyjne  41
	Struktury ślizgowe  42
	Powierzchnia spągowa plejstocenu  42
	Depresje  45
	Izolowane formy negatywne i pozytywne  47
	Elewacje  50

	Geneza deformacji glacitektonicznych  51
	Wiek deformacji glacitektonicznych  54

	Kenozoiczny kompleks strukturalny  55
	Zarys rozwoju osadów i struktur kenozoiku  58
	Paleocen – pogranicze eocenu i oligocenu  58
	Wczesny oligocen i początek późnego oligocenu  59
	Schyłek paleogenu  59
	Wczesny miocen i początek miocenu środkowego  59
	Schyłek neogenu i wczesny plejstocen  60
	Zlodowacenie nidy  60
	Młodsze zlodowacenia i interglacjały południowopolskie  62
	Interglacjał wielki  63
	Zlodowacenia środkowopolskie  64
	Interglacjał eemski  65
	Zlodowacenia północnopolskie  65
	Holocen  67

	Podsumowanie  68
	Literatura  69
	Summary  76

	Fig. 4. Korelacja paleogenu i neogenu wybranych profili wiertniczych
	Fig. 7. Jednostki litostratygraficzne kenozoiku w profilach geologicznych usytuowanych wzdłuż linii Bledzew–Nadarzyn
	Fig. 13. Przejawy deformacji osadów w wybranych profilach kenozoiku



