
Lądowy obszar Europy, pod względem tektonicznym, składa się 
z trzech jednostek pierwszego rzędu wielkości (fig. 1): (1) stare-
go kratonu wschodnioeuropejskiego o prekambryjskiej konsolidacji 
podłoża; (2) strefy fałdowań późnoprekambryjsko-paleozoicznych 
częściowo przykrytej pokrywą osadową, czyli tzw. platformy pale-
ozoicznej; oraz (3) zachodniego odcinka mezozoiczno-kenozoiczne-
go orogenu alpejsko-himalajskiego. Poza lądem, do Europy zalicza 
się też obszary szelfu kontynentalnego i mórz wewnętrznych, na 
których z reguły kontynuują się (zwykle dotknięte ekstensją) przy-
ległe struktury lądowe, lub – na południu – obecne są wystąpienia 
kopalnej (nieprzyrastającej już) skorupy oceanicznej. Od zachodu 
do Europy przylegają obszary otwartego oceanu, podścielone ak-
tywnie przyrastającą w strefie ryftu skorupą oceaniczną.

W globalnym układzie płyt litosferycznych (np. Dottin, 1990; Con-
die, 1997; Hasterok i in., 2022) terytorium Europy (bez zachodniej 
Islandii) wraz z większością obszaru Azji (bez półwyspów: Arab-
skiego z północnym przedpolem oraz Indyjskiego) wchodzi w skład 
płyty eurazjatyckiej. Ku zachodowi graniczy ona wzdłuż ryftu śród-
atlantyckiego (fig. 2) z płytą północnoamerykańską. Granica ta ma 
charakter dywergentny, gdyż obie płyty, w miarę dobudowywania 
w strefie ryftu młodej litosfery oceanicznej z magm wytapianych 
z płaszcza, przemieszczają się w przeciwnych kierunkach z pręd-
kością, wyznaczaną na SW od Islandii na ok. 18–25 mm/rok (Mosar 
i in., 2002; DeMets i in., 2010). Ryft śródatlantycki przecina Islandię, 
o której powstaniu miał zadecydować głęboko zakorzeniony pióro-
pusz płaszcza (Barnett-Moore i in., 2017). Jego aktywność nakłada
się tam na efekty spredingu (rozrostu dna) oceanicznego.

Ku południowi płyta eurazjatycka graniczy z afrykańską wzdłuż 
szerokiego systemu orogenicznego alpidów (np. Khain, 1977, 
1984; Stampfli, Borel, 2002; Schmid i in., 2008), reprezentowa-
nego w rejonie Europy przez mezo- i kenozoiczne pasma fałdo-
we Atlasu, Gór Betyckich, Alp, Karpat, Apeninów, Dynarydów, 
Hellenidów, Bałkanów, Pontydów, Taurydów i Kaukazu, a tak-
że przez zróżnicowane genetycznie i wiekowo baseny morskie, 
w tym o skorupie oceanicznej (np. Asch, 2005). Związane są 
z nimi trzy aktywne strefy subdukcji na Morzu Śródziemnym, 
wzdłuż których przebiega wspomniana granica płyt (Faccenna 
i in., 2001; Carminati, Doglioni, 2005). Ma ona generalnie cha-
rakter konwergentny, jako że płyta afrykańska przemieszcza się 
ku północy, napierając na eurazjatycką, a częściowo przesuw-
czo-transformacyjny (Jolivet, Faccenna, 2000; van Hinsbergen 
i in., 2020). Miejscami jest ona wyraźnie rozproszona („rozmy-
ta”) pomiędzy kilkoma, działającymi zespołowo, strefami kon- 
trakcji (np. w tandemie gór Atlasu i Betyckich).

Kontynentalnym jądrem Europy jest kraton wschodnioeuropejski, 
o krystalicznym podłożu (fundamencie) zbudowanym z prekambryj-
skich skał magmowych i metamorficznych, o wieku zawierającym 
się zasadniczo w przedziale obejmującym archaik i paleoprotero-
zoik. Fundament kratonu odsłania się na powierzchni w postaci 
dwóch tarcz – bałtyckiej i ukraińskiej. Na pozostałym obsza-
rze, stanowiącym platformę wschodnioeuropejską, jest on 
przykryty niemal poziomo zalegającą pokrywą skał osadowych 
wieku późnoproterozoicznego, paleozoicznego, mezozoiczne-

go i kenozoicznego. Podłoże kratonu wschodnioeuropejskie-
go dzieli się na trzy wielkie jednostki składowe: Fennoskan-
dię (Baltię), Sarmację i Wołgo-Uralię (Bo gdanova i in., 2008, 
2016; zob. też podrozdział 4.1), z których dwie pierwsze sięgają 
obszaru Polski. Składają się one z niegdyś wzajemnie niezależ-
nych bloków skorupy (mikrokontynentów, terranów), utworzonych 
podczas archaiku i paleoproterozoiku, zasadniczo pomiędzy  
3,6 i 1,75 mld lat temu. Zostały one jeszcze w paleoproterozo-
iku tektonicznie zestawione ze sobą i połączone szwami tek-
tonicznymi wzdłuż pasm orogenicznych, w paleokontynent 
(protokraton) Baltika (np. Bogdanova i in., 2008; Cawood, 
 Pisarevsky, 2017) w ramach formowania się superkontynen-
tu Columbia (Rogers, Santosh, 2002), zwanego też Nuna (Hof-
fman, 2004). Ten ostatni następnie rozpadł się i, w innej konfi-
guracji uczestniczących protokratonów, przekształcił w Rodinię 
(np. Hoffman, 2004; Bogdanova i in., 2008; Cawood, Pisarev
sky, 2017), która z kolei pod koniec neoproterozoiku, ok. 750– 
550 mln lat temu (Bogdanova i in., 1996; Cocks, Torsvik, 2005) 
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2. TEKTONIKA

uległa regionalnemu rozciąganiu. Związany z nim ryfting i wiel-
koskalowe pękanie uruchomiły w obrębie Baltiki wspomniane 
wcześniej paleoproterozoiczne tektoniczne szwy, wzdłuż któ-
rych wykształciły się wtedy wielkie, głębokie rowy tektoniczne, 
wypełnione skałami osadowymi – aulakogeny, a także finalnie, 
ok. 600–550 mln lat temu, doprowadziły do oddzielenia się Bal-
tiki od Laurencji i Amazonii, wskutek otwarcia oceanów Japetus  
(np. Windley, 1995; Bogdanova i in., 1996; Torsvik i in., 1996) 
i Torn quista (Torsvik, Rehnström, 2003). Procesy te zapoczątko-
wały długotrwałą subsydencję podłoża kratonu, stowarzyszoną 
z sedymentacją płytkomorskich osadów, tworzących dziś na nim 
rozległą pokrywę platformową.

Od końca prekambru, wskutek zachodzących w różnych konfigura-
cjach procesów subdukcji litosfery oceanicznej otaczającej Baltikę, 
do kratonu przyłączały się kolejne terrany – bloki litosfery lub sa-
mej skorupy kontynentalnej, oderwane uprzednio przez ryfting od 
brzegów innych kratonów, bądź od samej Baltiki, a także fragmenty 
wytworzonych nad strefami subdukcji łuków magmowych (np. Na-
wrocki, Poprawa, 2006). Zmierzając ku kolizji z Baltiką, bloki te 
zagarniały po drodze sekwencje skalne osadzone w otaczających 
ją morzach i wraz z nimi, nad strefami subdukcji, ulegały deforma-
cji tektonicznej – fałdowaniu i nasuwaniu, którym w głębi skorupy 
ziemskiej towarzyszyły procesy metamorficzne i magmowe (np. 
Gee i in., 2006). Tworzyły się w ten sposób kolejno coraz młodsze 
pasy orogeniczne, doklejając coraz to nowe porcje litosfery/skoru-
py kontynentalnej do powiększającej się w ten sposób stopniowo 
Europy (np. Winchester i in., 2002; Plant i in., 2005). Następnie, 
na podłożu zrównywanych kolejno przez erozję orogenów, w miej-
scach jego subsydencji, zakładane były w kolejnych przedziałach 
czasu baseny sedymentacyjne, długotrwale wypełniane spokoj-
nie zalegającymi osadami, bądź – w miejscach, gdzie dominowa-
ło poziome rozciąganie – wąskie i długie rowy tektoniczne (ryfty 
kontynentalne).

Najwcześniej dobudowany został do Baltiki neoproterozoiczny 
orogen timański (Gee, Pease, 2004; Gee i in., 2006). Następnie 
dołączył oderwany od Gondwany (a być może, uprzednio połączo-
ny z timanidami w pobliżu Baltiki; Keppie, Keppie, 2014) fragment 
neoproterozoicznego mikrokontynentu, zwany dziś wschodnią 
Awalonią, który został w późnym ordowiku–sylurze (ok. 450– 
440 mln lat temu; np. Winchester i in., 2002) doklejony do Baltiki 
na obszarze dzisiejszej Wielkiej Brytanii, oraz – prawdopodob-
nie – północnych Niemiec i Polski (gdzie dziś ma tworzyć niedo-
stępne wierceniami głębokie podłoże). Jednocześnie, z tyłu prze-
mieszczającej się Awalonii, doszło do otwarcia się oceanu Rei 
(ang. Rheic Ocean) pomiędzy nią i Gondwaną (Linnemann i in., 
2008). Następnie, w późnym sylurze (ok. 430–420 mln lat temu), 
wskutek zamknięcia oceanu Japetusa i (nie pierwszej już) kolizji 
Baltiki z Laurencją (kratonem północnoamerykańskim) utworzył 
się orogen kaledoński (Rey i in., 1997; Pickering, Smith, 2004; 
Gee, 2005; Gee i in., 2006), zlepiając oba kratony w Euroamerykę. 
Z kolei w późnym dewonie i wczesnym karbonie (ok. 380–340 mln 
lat temu), w trakcie oraz już po zamknięciu kolejnego zbiornika 
oceanicznego oddzielającego Baltikę i lądy Gondwany – oceanu 
Rei (np. Linnemann i in., 2007; Nance i in., 2010), dołączone zo-
stały do Europy kolejne porcje litosfery kontynentalnej w postaci 
rozległego orogenu waryscyjskiego (hercyńskiego) z relikta-
mi innego niż Awalonia fragmentu neoproterozoicznego oroge-
nu – orogenu kadomskiego (Linnemann i in., 2008), związanego 
z mikro-paleokontynentem zwanym dziś Armoryką lub Kadomią. 
Waryscyjski pas orogeniczny spoił Euramerykę z Gondwaną (też 
nie po raz pierwszy, ale w innej konfiguracji), a uformowany osta-
tecznie w późnym karbonie (ok. 330–300 mln lat temu) orogen 
uralski (Berzin i in.,1996) – Euramerykę (Laurosję) z Kazachstanią 
i Syberią (Gee i in., 2006). Wspomniane globalne procesy kon-
centracji lądów doprowadziły z końcem karbonu do utworzenia 
kolejnego, następnego po późnoproterozoicznej Rodinii (i – być 
może jeszcze – Pannocji?), ostatniego w dotychczasowej histo-
rii Ziemi superkontynentu, Pangei (np. Windley, 1995), którego 
jednym z istotnych elementów składowych była Baltika z przyle-
głymi do niej orogenami, czyli przyszła Europa wraz z obszarem 
dzisiejszej Polski. Zrównane następnie przez erozję i denudację 
obszary orogenu waryscyjskiego oraz pozostałości orogenów star-
szych zostały w znacznej części przykryte późnopaleozoiczno- 
‑mezozoiczno- kenozoiczną pokrywą osadową i są w naszej części 
Europy często określane mianem platform paleozoicznych, albo 
młodych platform (np. Dadlez, Jaroszewski, 1994), niezgodnie jed-
nak z międzynarodowymi zasadami, które ograniczają zastosowa-
nie terminów: platformy, tarcze i kratony do wielkich rozmiarami 
struktur o znacznej sztywności krystalicznego podłoża, ukształ-
towanego jeszcze w głębokim prekambrze, przed co najmniej  
1 mld lat temu, i od tego czasu istotnie niedeformowanego i nie-
metamorfizowanego (Neuendorf i in., 2005). Regionalnie przyna-
leżą tu platformy paleozoiczne: zachodnioeuropejska, mezyjska, 
scytyjska i zachodniosyberyjska (fig. 2). W ich obrębie miejsca-

1	 Nieobecne w literaturze zachodniej, a wywodzące się z przedwojennego dorobku geologów rosyjskich, pojęcie „młodych platform” dobrze sprawdza się jednak przy charakteryzowaniu 
generalnej struktury tektonicznej Polski i zachodniej Europy. Przyjmujemy je tutaj w wersji oryginalnej (zob. np. Chain, 1974), w której obejmuje ono swym zakresem zarówno obszary, gdzie 
orogeniczne podłoże jest niezgodnie przykryte co najwyżej tylko słabo zdeformowaną pokrywą osadową, jak i obszary, gdzie to podłoże odsłania się na powierzchni terenu.

mi odsłania się orogeniczne podłoże – w południowo-zachodniej 
i środkowej Europie głównie waryscyjskie, natomiast na wyspach 
brytyjskich oraz w Skandynawii – kaledońskie. Reprezentują je ma-
sywy: iberyjski, armorykański, Centralny, Midland, reński i Czeski 
oraz pasma górskie Walii, Irlandii, Szkocji, Norwegii i Szwecji, któ-
re w obrębie tych młodych platform1 pełnią rolę tarcz na kratonach.

Późnotriasowo-jurajski ryfting (rozpoczęty już ok. 230–180 mln lat 
temu; Windley, 1995; van Hinsbergen i in., 2020) doprowadził do 
rozpadu Pangei oraz zapoczątkowania otwarcia północnego Atlan-
tyku na wysokości północnej Afryki i południowo-zachodniego brze-
gu Europy (od ok. 140 do 100 mln lat temu, tj. od wczesnej do późnej 
kredy), a także do rozczłonkowania południowej strefy europejskich 
waryscydów. Pozostałością tego długiego ekstensyjnego epizodu są 
jurajskie rowy tektoniczne w dnie Morza Północnego (np. Zanella, 
Coward, 2003), które jako tzw. porzucone ryfty (ang. aborted albo 
failed rifts) przestały się rozwijać, zanim zdążyły utworzyć ryftowy 
system śródoceaniczny. Podczas jury i wczesnej kredy, wskutek 
kolizji południowo-wschodniej Europy z mikrokontynentem Kimerii  
(ok. 160–130 mln lat temu), na południowo-wschodnim obrzeżeniu 
ówczesnej Europy (Dobrudża, Krym) doszło do fałdowań kime-
ryjskich (Seghedi, 2001; Hippolyte, 2002; Golonka, 2004, 2007). 
W kredzie i paleogenie (ok. 140–50 mln lat temu) już cała Europa 
oddzieliła się od Ameryki Północnej i Grenlandii w wyniku postę-
pującego stopniowo ku północy otwarcia północnej części Oceanu 
Atlantyckiego, a następnie oddaliła od nich w wyniku trwającego 
do dziś poszerzania Atlantyku. Jednocześnie Afryka wraz z Arabią, 
przemieszczając się ku północy i od czasów kredy (od ok. 100 mln 
lat) ponownie zbliżając do Europy, stopniowo zamykają rozdziela-
jący je od czasów triasu/jury ocean Neotetydy (Jolivet, Faccenna, 
2000; Carminati, Doglioni, 2005; van Hinsbergen i in., 2020), cze-
go skutkiem jest dziś już wcześniej wspomniany, złożony, szeroki 
na 700–1500 km północnoafrykańsko-europejsko-bliskowschodni 
odcinek orogenu alpejsko-himalajskiego (Khain, 1984; Windley, 
1995; Schmid i in., 2004, 2008), wciąż znajdujący się w fazie in-
tensywnego rozwoju.

Wystąpienia kredowej skorupy oceanicznej na dnie Morza Czarnego 
i w zachodniej części Morza Śródziemnego stanowią relikty base-
nów załukowych (Stephenson, Schellart, 2010; Nikishin i in., 2015), 
natomiast taka skorupa na wschodzie Morza Śródziemnego repre-
zentuje fragment dna paleooceanu Neotetydy (Jolivet, Faccenna, 
2000). Młode, plioceńskie i współczesne baseny załukowe zajmują 
zachodnią część Morza Śródziemnego (Carminati i in., 2012) oraz 
południową część Morza Egejskiego (Jolivet i in., 2013). W strefach 
przejściowych pomiędzy skorupą kontynentalną i oceaniczną, wy-
stępujących głównie na szelfie kontynentalnym, ta pierwsza jest 
z reguły ścieniona wskutek tektonicznego rozciągania towarzyszą-
cego otwieraniu basenów oceanicznych bądź basenów załukowych.

Na obszarze Polski (fig. 1 i 2) kontaktują ze sobą wszystkie trzy 
główne, wielkie jednostki („prowincje”) tektoniczne Europy. Pół-
nocno-wschodnią część kraju zajmuje zachodni skraj prekam-
bryjskiego kratonu wschodnioeuropejskiego, reprezentowany 
przez jego część platformową, gdzie (niemal) niezdeformowana 
pokrywa neoproterozoicznych, paleozoicznych, mezozoicznych 
i kenozoicznych sukcesji osadowych przykrywa paleoproterozo-
iczny fundament krystaliczny południowego skraju Fennoskandii 
i zachodniego – Sarmacji.

W południowo-zachodniej i środkowej części naszego kraju – 
mamy do czynienia z platformą paleozoiczną („zachodnioeuro-
pejską”). W jej podłożu zalega kompleks neoproterozoiczno-pa-
leozoicznych orogenów lub ich fragmentów (terranów), przyłączo-
nych – według niektórych koncepcji – do kratonu w postaci kolażu 
tektonicznego, znanego w ostatnim trzydziestoleciu pod nazwą 
TESZ (ang. Trans-European Suture Zone – transeuropejska strefa 
szwu; Pharaoh, 1999; Winchester i in., 2002). Orogeny te zostały 
erozyjnie ścięte i pogrzebane pod pokrywą osadową basenu pol-
sko-niemieckiego, rozpoczynającą się – na różnych obszarach 
– dewonem, karbonem lub, najczęściej, dolnym permem. Została 
ona wielkopromiennie zafałdowana i zuskokowana podczas kolej-
nych epizodów kompresyjnych i ekstensyjnych, które wydarzyły się 
pomiędzy późnym paleozoikiem, a kenozoikiem i podczas których 
szczególnie istotną rolę odegrała późnokredowo-wczesnopale-
ogeńska inwersja basenu (np. Mazur i in., 2005). Poczynając od 
końca kredy, spod wspomnianej pokrywy osadowej wskutek kilku-
etapowego wypiętrzania i związanej z nim erozji wyłoniły się na 
powierzchni fragmenty orogenu waryscyjskiego w Sudetach i na 
ich przedpolu oraz w Górach Świętokrzyskich.

Najbardziej na południe i południowy wschód wysunięte obszary 
Polski zajmuje fragment północnego skraju europejskiej części 
orogenu alpejsko-himalajskiego, w postaci pasma fałdowo-na-
suwczego Karpat zewnętrznych i centralnych wraz z ich zapadli-
skiem przedgórskim oraz basenami śródgórskimi. Struktury te są 
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zbudowane głównie z silnie sfałdowanych i ponasuwanych skał 
osadowych i wulkanicznych o wieku od permu po paleogen/neo-
gen, zdeponowanych uprzednio głównie w płytkomorskich basenach 
wchodzących w skład lub towarzyszących paleooceanowi Tetydy. 
W środkowych i wewnętrznych strefach orogenu występują ponad-
to, w postaci masywów wewnętrznych, fragmenty orogenów star-
szych (von Raumer, 2003), uprzednio stanowiące podłoże sukcesji 
permsko-mezozoicznych i kenozoicznych. Główna deformacja tek�-
toniczna (fałdowanie i nasuwanie płaszczowinowe) miała miejsce 
w tej części orogenu karpackiego w późnej kredzie – w strefie 
wewnętrznej i centralnej – oraz w końcu paleogenu i podczas 
neogenu – w strefie zewnętrznej.

Bliższa charakterystyka tektoniczno-strukturalna opisanych powy-
żej w dużym skrócie głównych jednostek tektonicznych Polski i jej 
otoczenia stanowi centralne zadanie niniejszego tomu i jest szerzej 
rozwinięta w dalszych jego rozdziałach.
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