4.1. PODLOZE KRYSTALICZNE PLATFORMY
WSCHODNIOEUROPEJSKIEJ

Ewa Krzeminska

4.1.1. Wprowadzenie

Przez obszar Polski przebiega jedna z bardziej znaczgcych granic
tektonicznych w Europie w postaci potudniowo-zachodniej krawe-
dzi kratonu wschodnioeuropejskiego (ang. East-European Craton
— EEC). Kraton ten na terytorium naszego kraju ma niezmiennie
charakter platformy, tj. nigdzie spod ediakarsko-fanerozoicznej po-
krywy osadowej nie odstania sie na powierzchni jego krystaliczne
podtoze. Platforma wschodnioeuropejska (ang. East-European
Platform — EEP) zajmuje pétnocno-wschodnig czes$¢ Polski (fig. 1),
a wchodzgcy w jej sktad kompleks prekambryjskich skat krysta-
licznych podtoza zajmuje (na obszarze naszego kraju) tacznie ok.
130 tys. km?2. Lokalizacja wspomnianej krawedzi EEC interpreto-
wana jest wzdtuz strefy Teisseyre’a-Tornquista (ang. Teisseyre-
-Tornquist Zone — TTZ; zob. tez podrozdziat 4.2), ktéra kontynuuje
sie dalej ku NW, w podtoze Battyku, przez Skanie po Kattegat
i Skagerrak, jako strefa Sorgenfreia—Tornquista (STZ), za$ ku
SE zanurza sie pod wschodnie Karpaty zewnetrzne, a nastepnie
wynurza w rumunskiej Dobrudzy, dochodzgc do Morza Czarnego
(Sorgenfrei, Buch, 1964; Thybo, 2000; Malehmir i in., 2018; Phil-
lipsiin., 2018; Grad, 2019a). Strefa Teisseyre’a-Tornquista znana
byta wczesniej jako linia Tornquista, a nastepnie linia Teisseyre’a-
-Tornquista (TTL) i postrzegana jako geofizyczne odzwierciedlenie
SW granicy ,granitowej” warstwy skorupy (Grad, 2019b). Charakter
TTZ jest tez od dawna réznie rozumiany: np. jako strefy zwigzanej
z potudniowo-zachodnim skrajem EEC albo jako krawedzi paleo-
kontynentu Baltika. Relacje przestrzenne migdzy megastrukturami
tektonicznymi pozostajg wcigz przedmiotem ozywionych dysku-
sji, alternatywnych interpretacji (Berthelsen, 1993; Dadlez i in.,
2005; Mazur i in., 2015, 2017; Narkiewicz, Petecki, 2016, 2017)
i kolejnych odkry¢, stopniowo ujawniajgcych ztozong nature tego
regionalnego lineamentu, a w ostatnich latach z coraz wigkszg
pewnoscig wskazujgcych na mozliwag kontynuacje krystalicznego
podtoza EEC oraz jego dolnopaleozoicznej pokrywy osadowej pod
platforme paleozoiczng potudniowo-zachodniej Polski (np. Mazur
iin., 2015, 2018; zob. tez podrozdziat 4.2).

Potozenie TTZ w obrazie kartograficznym rézni sie w zaleznosci
od przyjetych interpretacji geologicznych i geofizycznego uktadu
odniesienia. Jak sugeruje Karnkowski (2008), podziat tektonicz-
ny na obszarze Polski powinien byé przeprowadzony na trzech
poziomach: subkenozoicznym, subpermskim i na krystalicznym/
skonsolidowanym podtozu. Innym kryterium w skali kontynentalne;j
moze by¢ np. zasieg dolnej skorupy o duzej predkosci pod EEC
(Gradiin., 2002, 2003, 2006).

W najwigkszym uproszczeniu strefa TTZ wyznacza przejscie mie-
dzy grubg skorupg podifoza EEC na pétnocnym wschodzie a cien-
szg skorupg krystaliczng platformy paleozoicznej na potudniowym

zachodzie i jest zwigzana z wyrazng zmiang gtebokosci nieciag-
gtosci Moho (Grad, 2003, 2019a; Janik i in., 2002; Wilde-Piérko
i in., 2002). Notowane s3 tu réznice w wartosciach strumienia
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FIG. 1. Schemat pokazujgcy potozenie brzegu platformy wschodnioeuropejskiej
(prekambryjskiej) i platformy zachodnioeuropejskiej (paleozoicznej) w Polsce oraz przebieg
strefy Teisseyre’a-Tornquista (TTZ). Wskazano przyblizong lokalizacje wybranych profili
sejsmicznych eksperymentu POLONAISE’98 (P3, P4, P5) oraz EUROBRIDGE'95 i '96
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cieplnego, podwyzszonych na platformie paleozoicznej (Cermak
iin., 1989; Majorowicz i in., 2003). Gtgbokos¢ Moho zmniejsza sie
z 42—-49 km pod polska czescig EEC do 31-38 km pod platforma
paleozoiczng (np. Guterch, Grad, 2006; Guterch i in., 2010). Strop
proterozoicznego podtoza krystalicznego opada w obrebie TTZ
o co najmniej 10 km, nachylajgc sie w kierunku SW (Mazur i in.,
2015; Grad, Polkowski, 2016; Krzywiec i in., 2017).

Rozpoznanie sktadu i budowy krystalicznego podtoza kratonu oraz
analizy dotyczgce jego ewolucji tektonicznej opierajg sie przede
wszystkim na interpretacji danych geofizycznych, ktére tylko miej-
scami, w odniesieniu do stropowej czesci podtoza, uzupetnione sg
danymi z otwordow wiertniczych. Lokalizacja otworéw najczesciej
byta oparta na wczesniej uzyskanych danych geofizycznych, cze-
sto np. byty one wyznaczane w strefach dodatnich anomalii ma-
gnetycznych, budzacych zainteresowanie poszukiwawcze. Dotych-
czas w Polsce wykonano ponad 200 otwordow wiertniczych, ktére
osiggnety podtoze krystaliczne EEC (por. baze danych CBDG).
Wiekszos$¢ z uzyskanych rdzeni wiertniczych przechowywana
jest w magazynach Centralnego Archiwum Geologicznego (CAG).
Srednia gteboko$¢, na jaka docierajg otwory, nie przekracza 3000
m, co oznacza, ze bezposredni dostep mamy tylko do ptytkich stref
litosfery, nie przekraczajgc 10% zasiegu danych pozyskiwanych
metodami sejsmicznymi.

4.1.2 Starsze modele budowy podtoza polskiej
czesci kratonu

Do roku 1974, kiedy opublikowano monograficzne opracowanie Bu-
dowa geologiczna Polski, tom 4, Tektonika (red. Pozaryski, 1974),
stan wiedzy na temat struktur podtoza krystalicznego EEC opierat
sie na dostgpnych wéwczas wynikach prac geofizycznych (Da-
browski, Karaczun, 1956; Karaczun i in., 1975; Karaczun, 1982).
Wynikat on z interpretacji map rozktadu regionalnych anomalii
magnetycznych i grawimetrycznych (fig. 2A, B), wynikéw pomia-
row magnetotellurycznych oraz éwczesnych sejsmicznych badan
refrakcyjnych.

W pierwszych interpretacjach przyjeto, ze obszary o mato kon-
trastowym obrazie pola magnetycznego, ktére zajmujg niemal
potowe powierzchni podtoza krystalicznego (fig. 3) odzwierciedla-
ja wystepowanie masywow granitoidowych. Tego typu formacje,
reprezentowane przez granitoidy i granitognejsy, miaty tworzy¢
najstarsze, hipotetycznie archaiczne jednostki, petnigce role ma-
sywow centralnych, jak przypuszczano ,pre-swekofeno-karelskich”
(Kubicki i in., 1972; Ryka, 1973; Kubicki, Ryka, 1974) i wymuszaja-
ce kierunki strukturalne mtodszych skat suprakrustalnych (Ryka,
1984, 1998). Owczesne publikacje podkreslaty szerokie ramy
czasowe ewolucji, obejmujgce (l) archaik lub wczesny proterozoik
z reliktami archaiku, (lI) wczesny proterozoik, (lll) wczesny i $rod-
kowy proterozoik, (IV) srodkowy proterozoik (Kubicki, Ryka, 1974;
Kubicki i in., 1982; Ryka, 1984, 1998; Jubitz i in., 1986; Znosko,
1986, 1998). W kolejnych latach dostep do skat podtoza z otwo-
row wiertniczych na szelfie Battyku w rejonie Rozewia pozwolit
na rozszerzenie interpretacji geologii podtoza krystalicznego na
obszar potudniowego Battyku (Ryka, 1990; Ryka, Dadlez, 1995).
Wspomniany model budowy i ewolucji podtoza krystalicznego NE
Polski (Kubicki, Ryka, 1982), byt wykorzystywany w publikacjach
do konca lat 90. Jednoczes$nie pojawito sie kilka innych propozycji
interpretacji gtéwnych elementéw tektoniki podtoza krystalicznego
kratonu. Opieraty sie one na pojedynczych kryteriach, takich jak
obraz uktadu anomalii grawimetrycznych (Krdélikowski i in., 1999)
czy wyniki analizy strukturalno-kinematycznej rdzeni wiertniczych
(tacznie dotyczgcej ok. 22 tys. m biezgcych rdzeni) ze 101 otworéw
(Cymerman, 2004). W pierwszym przypadku (fig. 4A) zapropono-
wano, aby lokalizacje osi anomalii gradientu poziomego sity cigz-
kosci uznac¢ za odpowiadajgce nieciggtosciom tektonicznym bgdz
litologicznym (Krdélikowski i in., 1999). W ten sposob wyrézniono
dziesie¢ jednostek strukturalnych (o randze blokéw) zwigzanych
z nizami lub wyzami grawimetrycznymi (fig. 4A, B).

Nieco inny charakter miat model, uwzgledniajacy wyniki badan
strukturalno-kinematycznych niezorientowanych rdzeni wiertni-
czych (Cymerman, 2004). W tym czasie dokumentacja geochrono-
logiczna ograniczata sie do wieku U-Pb granitoidow typu rapakiwi
zlokalizowanych wokoét suwalskiego masywu anortozytowego (Dorr
i in., 2002), dlatego pomocniczo przy interpretacji wykorzystano
lepszy stan rozpoznania wieku skat podtoza na Litwie (Skridlaite,
Motuza, 2001; Claesson i in., 2001; Motuza, 2004, 2005). Z obser-
wacji interwatéw niezorientowanych rdzeni wyciggnieto wniosek
(Cymerman, 2004), ze rozwdj skorupy prekambryjskiej polskiej
czesci EEC charakteryzujg dwa gtéwne etapy tektoniczne. Etap
starszy pozostawit po sobie struktury deformacyjne zwigzane z re-
zimem kompresyjnym (kontrakcyjnym), podczas gdy etap mtodszy
zwigzany byt z deformacjami ekstensyjnymi. Podczas etapu kom-
presyjnego doszto do rozwoju podatnych pakietéw nasuwczych
w scenariuszu subdukcyjno-kolizyjnym podczas orogenezy sweko-
fenskiej. Dochodzito wtedy do transportu tektonicznego w kierunku

zblizonym do N-S na Podlasiu i Suwalszczyznie oraz zblizonym
do kierunku NW na Mazowszu i Warmii. P6zniejsza deformacja
ekstensyjna miata, z kolei, wynika¢ z postkolizyjnego kolapsu gra-
witacyjnego tektonicznie pogrubionej skorupy i zwigzanego z tym
rozwoju magmatyzmu granitoidowego typu rapakiwi w obrebie
magmowego kompleksu mazurskiego ok. 1,5 mld lat temu. Zapro-
ponowany w mys$l omawianego modelu uktad struktur w podtozu
krystalicznym EEC (Cymerman, 2004) odwotywat si¢ do podziatu
struktur wyréznionych na obszarze Litwy (Skridlaite, Motuza, 2001;
Motuza, 2004), gdzie wyrézniane byty dwie gtdéwne jednostki: ter-
ran zachodniolitewski (WL) i terran wschodniolitewski (EL) oraz
pasmo znajdujgce sie na ich kontakcie, czyli strefa szwu srodkowo-
-litewskiego (ang. Middle Lithuanian Suture Zone — MLSZ).

4.1.3. Struktura podtoza krystalicznego kratonu
w obrazie sejsmicznym

Rozpoznanie struktury gérnej czesci litosfery centralnej czesci tar-
czy battyckiej byto celem szeregu gtebokich profili sejsmicznych
realizowanych niemal wytgcznie metodami refleksyjno-refrakcyj-
nymi. W latach 80. i 90. zrealizowano szereg znaczgcych, gtownie
prowadzonych przez miedzynarodowe zespoty, eksperymentow
sejsmicznych, sposrad ktérych nalezy wymieni¢: BALTIC, SVE-
KA'81, SVEKA'91, FENNIA i BABEL (Luostoiin., 1984, 1990, 1994;
Grad, Luosto, 1987; BABEL Working Group, 1993; Yliniemi, 1991;
FENNIA Working Group, 1998; Heikkinen, Luosto, 2000). W slad
za badaniami sejsmicznymi tarczy battyckiej rozpoczeto podobne
badania podtoza krystalicznego obszaréw platformowych kratonu,
na obszarze Polski, Biatorusi i Ukrainy.

Znaczne zaawansowanie badan sejsmicznych kratonu wschod-
nioeuropejskiego wigzato sie w duzej mierze ze zrealizowanym
w potowie lat 90. projektem EUROBRIDGE pos$wieconym gtow-
nie rozpoznaniu zakrytego podtoza platformowego na Biatorusi
i Ukrainie (Gorbatschev, Bogdanova, 1993; Bogdanova i in., 1994;
Bogdanova i in., 2001, 2006, 2015; EUROBRIDGE’95 Working
Group, 2001). W oparciu o metody geofizyczne i izotopowe doko-
nano wtedy ogromnego postepu w stanie wiedzy o budowie i ewo-
lucji kratonu wschodnioeuropejskiego. Ustalono i udokumentowa-
no wéwczas, ze EEC tworzg trzy niezalezne paleoproterozoiczne
i/lub czesciowo starsze domeny skorupowe (protokratony; fig. 1):
Fennoskandia na potnocy i pétnocnym zachodzie, Sarmacja na
potudniu i Wotgo-Uralia na pétnocnym wschodzie (Gorbatschev,
Bogdanova, 1993; Bogdanova i in., 2006, 2015). Kolizja i potgcze-
nie Sarmacji z Wotgo-Uralig miata miejsce ok. 2,1 mld lat temu
wzdtuz orogenu Wotga-Don (np. Shchipansky i in., 2007; Bibikova
i in., 2009; Terentiev, Santosh, 2020). Nastepnie ok. 1,8 mld lat
temu doszto do skosnej kolizji Wotgo-Sarmaciji z Fennoskandia.

W roku 1997 w ramach miedzynarodowego eksperymentu sej-
smicznego POLONAISE’97 (akronim nazwy projektu: POlish Litho-
sphere ONset of AN International Seismic Experiment), metodami
szerokokatowej refleksji i refrakcji (ang. wide-angle reflection and
refraction — WARR), przeprowadzone zostaty szeroko zakrojone
badania skorupy i gérnego ptaszcza do gtebokosci rzedu 100 km
w nizowej czesci Polski (fig. 1). Wykonano je wzdtuz pieciu profili:
trzech zlokalizowanych na platformie paleozoicznej w strefie tzw.
szwu transeuropejskiego (zob. tez rozdziaty 3 i 4.2), gtéwnego,
dtugiego profilu (P4), siegajagcego od Niemiec po Litwe, a wiec
przebiegajgcego w duzej mierze na obszarze kratonu, a takze jed-
nego profilu (P5) zlokalizowanego na kratonie. W nastepnych la-
tach badaniami sejsmicznymi eksperymentu CELEBRATION’2000
(akronim nazwy projektu: Central European Lithospheric Experi-
ment Based on Refraction, 2000) objeto dalsze fragmenty sko-
rupy kratonu. Pomiary w ramach tego projektu przeprowadzono
w czerwcu 2000 r. na obszarach potudniowej i wschodniej Polski,
a takze Stowacji, Wegier, Austrii, Czech, potudniowo-wschodnich
Niemiec oraz zachodniej Biatorusi i Rosji. Lokalizacja poszcze-
golnych profili CELEBRATION’2000 obejmowata w pewnym stop-
niu strefe brzezng kratonu wschodnioeuropejskiego, ale gtéwnie
byta skoncentrowana na jego obrzezeniu, w tym na potudniowej
czesci strefy TESZ, a w wiekszym stopniu na pozakratonicznych
obszarach orogenu karpackiego, basenu panonskiego i Masywu
Czeskiego.

Dla rozpoznania gtebszych warstw litosfery podtoza w Polsce
najistotniejsze okazaty sie wyniki eksperymentu sejsmicznego
POLONAISE'97 (Guterch i in., 1998, 1999), w ktérym dwa profi-
le przebiegaty réwnolegle do kluczowych struktur geologicznych,
tj. odpowiednio do TTZ i tym samym do SW krawedzi platformy
wschodnioeuropejskiej (profile P1, P3 i P5). Profile prostopadte
do TTZ (P2 i P4) przeciety tez w poprzek basen polski, natomiast
profil P5 przebiegat przez wyniesienie mazursko-suwalskie w ob-
rebie kratonu EEC (fig. 1). Predkosciowe modele sejsmiczne opra-
cowane na podstawie wynikéw wszystkich tych profili okazaty sie
cennym zrodtem danych do szeregu pozniejszych interpretacji
tektonicznych.



Profil P2 (lokalizacja na fig. 3 w podrozdziale 4.2) przebiega pro-
stopadle do TTZ, stosunkowo blisko pobrzeza Battyku. Na kratonie
profil sejsmiczny P2 biegnie na odcinku ok. 100 km przez tere-
ny dawniej okreslane jako masyw dobrzynski i kaszubska strefa
metamorficzno-fatdowa (Kubicki, Ryka, 1982), po czym pozostate
200 z 300 km (SW cze$¢) jest zlokalizowane poza obszarem kratonu.

Graficzne modele interpretujgce profil sejsmiczny P2 (Dadlez i in.,
2005) ujawniajg niskie potozenie Moho (V, = 8,2 km/s) na gtgboko-
$ci 47 km na odcinku, gdzie profil przecina strefe TTZ (od 180 do
ok. 250 km dtugosci profilu), a nastepnie gwattowne wyniesienie
do gtebokosci ok. 42 km. Powyzej skorupa krystaliczna platformy
dzieli sig¢ na trzy warstwy o predkosciach fal podtuznych odpowied-

nio od gory do dotu: (I) 6,1-6,5; (Il) 6,55-6,6 i (lll) 7,1-7,2 km/s.
Nizsze warstwy skorupy (dolna i Srodkowa) zalegajg zgodnie i po-
ziomo. Jedynie gérna skorupa ulega stopniowemu $cienieniu, lekko
zapada ku SW w kierunku TTZ. Jedng z najbardziej widocznych
cech na graficznym modelu P2 jest obnizone do 47-48 km gtebo-
kosci potozenie Moho w otoczeniu TTZ. Strefa TTZ jest podkreslo-
na pojawieniem sie typowych trzech warstw charakterystycznych
dla krystalicznej skorupy platformy.

Profil P3, o dtugosci ok. 300 km, przebiega w kierunku NW-SE,
rownolegle do TTZ. Jest on w catosci zlokalizowany w brzeznej
strefie kratonu wschodnioeuropejskiego, bezposrednio na pot-
nocny wschéd od jego krawedzi. Model sejsmiczny profilu P3
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charakteryzuje sie dos¢ jednolita, prawie horyzontalng strukturg
sejsmiczng (Dadleziin., 2005; Grad i in., 2006; Guterchiin., 2006).
Migzszos$¢ osadow przykrywajacych podtoze krystaliczne jest sta-
ta i wynosi ok. 4—6 km (Sroda i in., 1999). Dla utworéw pokrywy
osadowej typowe predkosci rozchodzenia sie fal poprzecznych
zawierajg sie w zakresie 2—5,7 km/s. Skorupa krystaliczna plat-
formy wschodnioeuropejskiej dzieli sie na trzy warstwy o predko-
$ciach fal podtuznych, odpowiednio, od gory ku dotowi: (l) 6,1-6,5;
(1) 6,55-6,6 i (Ill) 7,1-7,2 km/s. W SE cze$éci profilu P3 zauwa-
zalne jest obnizanie sie izolinii predkosci V, ku NW na gtebokosci
8-22 km. W najwyzszej NW czesci profilu P3 obserwuje sie za-
padanie izolinii predkosci V, ku SE. Z kolei na odcinku ok. 100—
150 km, na gtebokosci ok. 3—4 km, pojawia sie cienka ,warstwa”
z warto$ciami V, wyzszymi w stosunku do otoczenia i wynoszacymi
5,68 km/s. Natura tej inwersji predkosci obserwowanej w centralnej
czesci profilu nie jest znana. Wyzsze predkosci V, pochodzg z gte-

bokosci ok. 3—5 km, gdzie zalegajg warstwy dolnopaleozoiczne
(kambr, kambr/ordowik). Najprawdopodobniej pomogg one udo-
kumentowa¢ wysokopredkos$ciowe ciato intruzyjne zlokalizowane
w tych osadach lub warstwy wulkanitéw czy intruzje skat subwul-
kanicznych. Na profilu P3 jest réwniez widoczne podnoszenie sie
ku NW powierzchni granicznej dolnej i $srodkowej skorupy. Gra-
nica ta jest wyznaczona roznicg wartosci V, wynoszgcg ok. 0,4—
0,5 km/s na catej dtugosci profilu. Dolna skorupa ma migzszos$¢
w granicach 10 km i charakteryzuje sie jednolitg, niemal horyzon-
talng strukturg sejsmiczng. Granica Moho zalega na gtebokosci
od 38 km na po6tnocnym zachodzie do 44 km na potudniowym
wschodzie na odcinku koncowym. Predkosci fal sejsmicznych
bezposrednio pod granicg Moho sg rzedu 8,05-8,1 km/s. Zmiany
gtebokosci zalegania Moho sg gwattowne i tworzg dwa progi: na
60 km, tuz przed przecigciem z P2, oraz na 220 km tuz przed prze-
cieciem z P4. Temu ostatniemu ,progowi” towarzyszy zwigkszenie
migzszosci srodkowej skorupy (I1) w kierunku wschodnim od 19 do
24 km (Sroda i in., 1999). Zdaniem cytowanych autoréw sugeruje
to segmentacje tektoniczng. Nieciggtosci odnotowane zostaty row-
niez w gérnym ptaszczu na gtebokosci ok. 56 km i moga stanowic
przestanke wniosku o segmentacje skorupy i przypuszczalne stro-
me granice blokéw. Zatamania przebiegajg pomiedzy Pomorzem
i Kaszubami oraz domeng dobrzynskg (MD) a potezng dodatnig
anomalig magnetyczng strefy ciechanowskiej (fig. 2A).

Profil P4 (fig. 5), o dlugosci 800 km, poprowadzony zostat w kie-
runku SW—NE poprzez brzezne partie dwoch platform — prekam-
bryjskiej i paleozoicznej. Krawedz kratonu wschodnioeuropej-
skiego rozpoczyna sie ok. 300. km profilu, liczac od SW (Dadlez
iin., 2005; Grad i in., 2006; Guterch i in., 2006). Krawedz kratonu
zaznacza sie na modelach sejsmicznych profilu wyraziscie jako
mocno nachylona ku SW powierzchnia stropu krystalicznego pod-
toza, niezgodnie $cinajgca warstwy predkosciowe gornej skorupy
stropu i oddzielajgca wyzejpredkosciowg skorupe podtoza na NE
od nizejpredkosciowych migzszych sukcesji osadowych bruzdy
$Srodpolskiej na SW. Kontrast ten jest najbardziej wyrazny na po-
ziomie skorupy goérnej, a na jednym z modeli (fig. 5) zaznacza sie
rowniez w obrebie skorupy srodkowej i dolnej. Nalezy przy tym
pamietac, ze oceniajgc w roznych miejscach modeli sejsmicznych
profilu jego realno$¢ geologiczng jako nieciggtosci tektonicznej,
warto kazdorazowo wzig¢ pod uwage fakt, ze modele sejsmiczne
wyliczone na podstawie danych pomiarowych WARR nie sg uni-
kalne (jednoznaczne), co dobrze ilustruje odmienno$¢ ich dwoch
wersji przedstawionych na fig. 5. W strefie TTZ gtebokos¢ Moho
maleje ku SW o ok. 10 km — z 40 km pod kratonem do 30 km
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bedaca podstawa tego modelu mapa grawimetryczna anomalii Bouguera B, ograniczona do obszaru NE Polski (Wybraniec, 1999). Model grawimetryczny zostat opracowany na podstawie przebiegu osi
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FIG. 5. Model predkosci fali P dla profilu sejsmicznego P4 z eksperymentu sejsmicznego POLONAISE’97 przeprowadzonego prostopadle do TTZ.

Grube linie ciggte poprowadzono wzdtuz wyznaczonych warstw predkosciowych. Linie cienkie ciagte lub przerywane oraz granice pomigdzy polami kolorow
stanowig izolinie predkosci sejsmicznych V, (km/s), za$ ponumerowane trojkaty odnosza sig do punktow strzatowych: A — Model dla profilu P4 uzyskany przy
uzyciu programu RAYIVR; B — Model uzyskany przy uzyciu programu SEIS83. Oba profile wedtug Grada i in. (2003)

pod platformg paleozoiczng. Model sejsmiczny wzdtuz profilu P4
pokazuje, ze strukture sejsmiczng skorupy w obrebie kratonu cha-
rakteryzuje obecnos$¢ trzech warstw o predkosciach fal podtuz-
nych odpowiednio w gtab: (I) 6,1-6,45; (Il) 6,45-6,6 i (IIl) 6,8—
7,2 km/s. W obrazie sejsmicznym profilu P4 jest widoczne wyrazne
podnoszenie sie ku SW powierzchni granicznej dolnej i $Srodkowe;j
skorupy. Granice tg wyznacza roznica predkosci fal podtuznych V,
wynoszgca 0,2 km/s w NE czesci profilu P4, az do 0,6 km/s w SW
czesci tego profilu. Pomiedzy 600. a 660. km profilu znajduje sie
ciato o wysokich predkosciach fal sejsmicznych, lokalnie przekra-
czajgcych 6,45 km/s, ktore rozpoznane zostato w gérnej skorupie
na gtebokosciach 2—8 km. W okolicach 600-630 km obserwuje sie
na modelu doskonatg zgodnos$¢ w interpretaciji ciata wysokopred-
kosciowego (6,4—6,7 km/s), odzwierciedlajgcego suwalski masyw
anortozytowy, ktéry tworzy dobrze zdefiniowang waskg strefe (<50
km) w gérnej skorupie, zbudowang z anortozytéw, gabronorytéw
i ferrolitow oraz granitow ,rapakiwi” (op. cit.). Dla poréwnania, ma-
syw korostenski na Wotyniu, reprezentujgcy podobny litologicznie
typ skat w obrebie skorupy domeny sarmackiej kratonu, wykryty
zostat na gtebokosci 11 km (Grad i in., 2003). Odnotowana zosta-
ta charakterystyczna undulowana powierzchnia Moho na profilu
P4 na gtebokosciach pomiedzy 42 a 46 km, o ktérej wspominajag
wszystkie interpretacje (Grad i in., 2003, 2006). W dalszej czesci
profilu, na dystansie ok. 630 do 720 km, Moho znajduje sie $rednio
na gtebokosci 50 km. Warto podkresli¢ jednak, ze ok. 625 km, po-
nizej masywu suwalskiego, wystepuje do$¢ gwattowna zmiana gte-
bokosci potozenia Moho (prég) o ok. 2—4 km. W tym wypadku jest
to rejon granicy domeny dobrzynskiej i strefy tektonicznej zwig-
zanej z alkaliczng intruzjg rejonu Mtawy (Krzeminska i in., 2025).

Profil P5 stanowi trzeci, po P1i P3, profil réwnolegty do TTZ eks-
perymentu sejsmicznego POLONAISE'97. P5 przebiega najdalej
na potnocy, w orientacji NW-SE, na dystansie 180 km (fig. 1). Wy-
tyczony zostat catkowicie na obszarze kratonu wschodnioeuropej-
skiego, od Warmii i pogranicza z okregiem krélewieckim (fragment
NW) az po Mazowsze. Dwuwymiarowe modelowanie danych sej-
smicznych profilu wykonano metoda tomograficznej inwersji oraz
metodg ray tracing (Czuba i in., 2002; fig. 6). Z uwagi na niewielkg
dtugos¢ profilu nie modelowano strefy gtebokosciowej gérnego
ptaszcza. Modele ukazujg stopniowy spadek migzszosci pokrywy
osadowej z ok. 3 km na NW koncu profilu do ok. 1 km na koncu
SE. Ponadto struktura pokrywy na NW jest bardziej skomplikowana
i tworzy az 7 réznych warstw predkosciowych odpowiadajgcych
petniejszej sekwencji fanerozoicznej. Ponizej widoczna jest, typo-
wa dla profili sejsmicznych z EEC, horyzontalna dyferencjacja po-
szczegolnych warstw gornej, sSrodkowej i dolnej skorupy. Pomiedzy
20 km a 95 km, w gérnej skorupie tuz przed przecieciem z profilem
P4, wyrdznia sie ciato o wzglednie podwyzszonych predkosciach
V,, 6,45-6,75 km/s, w stosunku do otoczenia (V, 6,16—6,30 km/s),
siegajgce do 5—-9 km gtebokosci. Odpowiada ono anortozytowemu
masywowi Ketrzyna, nalezgcemu do kompleksu mazurskiego.

Wglad w gteboka architekture krystalicznego podtoza kratonu
wschodnioeuropejskiego data stosunkowo gesta sie¢ pieciu profili
sejsmicznych P1-P5, wykonanych w ramach projektu (,ekspery-
mentu”) POLONAISE’97 oraz w pewnym stopniu wzdtuz profili péz-
niejszego projektu CELEBRATION’2000 (CELO1, CELO2, CELO3,
CELO05, CEL13, CEL23, takze wczesniejszych eksperymentéw:
LT-7 i TTZ), zreinterpretowanych ,starych” profili LT-2, LT-4 i LT-5

2. TEKTONIKA

A

Platforma
prekambryjska
(wschodnio-
europejska)

37



BUDOWA GEOLOGICZNA POLSKI

domena mazowiecka

4 kompleks mazurski I
| SE

NW ‘

ketrzynska intruzja

Platforma
anortozytowa

prekambryjska
(wschodnio-
europejska)

>

gtebokosé [km]

FIG. 6. Profil P5

z eksperymentu
sejsmicznego
POLONAISE'97,
rownolegty do TTZ.
Predko$ciowe modele
sejsmiczne dla fali P

wg Czuby i in. (2002).
A - Model dla gornej
skorupy uzyskany
metodg dwuwymiarowe;j
inwersji tomograficznej;
B - Model dla gornej,
Srodkowej oraz gornej
strefy dolnej skorupy
uzyskany metoda

Ray tracing. Grube linie
ciagte poprowadzono
wzdtuz wyznaczonych
warstw predkosciowych. 6,52
Linie cienkie ciagte lub
przerywane oraz granice
pomigdzy polami
koloréw stanowig izolinie
predkosci sejsmicznych 0 25 50 75 100 125 150 175
V, (km/s)

gtebokos¢ [km]

6,33 15

Ray tracing

38

(Grad, Guterch, 2006; lokalizacja na fig. 3 w podrozdziale 4.2).
Wyniki tej rozlegtej sieci profili sejsmicznych pozwolity réwniez na
rozpoznanie szeregu elementow strefy przylegtej od potudniowego
zachodu do kratonu, tzw. strefy szwu transeuropejskiego (TESZ;
zob. tez rozdziaty 3 i 4.2). Podstawowe cechy tektoniki tej strefy
polegaja na stopniowym przejséciu grubej (42—45 km), generalnie
wyraznie tréjwarstwowej skorupy krystalicznej kratonu wschodnio-
europejskiego w relatywnie cienka (30—35 km), zasadniczo dwu-
warstwowa skorupe ,waryscyjskg”, charakteryzujacg sie brakiem
najnizszej warstwy dolnej skorupy, obecnej, o wzglednie znacz-
nych predkosciach fal P (V, ~7,1 km/s), typowej dla kratonu EEC.

4.1.4. Podtoze krystaliczne obszaru
Fennoskandii — uktad domen, litologia,
wiek protolitu i metamorfizm

Obraz geofizyczny skorupy Fennoskandii, w tym uktad anomalii
magnetycznych (fig. 7) i grawimetrycznych na mapach pél poten-
cjalnych oraz profile sejsmiczne (Bogdanova i in., 2001, 2006;
Grad, Guterch, 2006) zestawione z danymi petrologicznymi uka-
zujg generalnie dos$¢ nieregularny uktad domen tektonicznych,
jednak z lekka tendencjg do utozenia pasowego w NE czesci
Polski (fig. 8). W rejonie potudniowego Battyku, w Estonii, na to-
twie, Litwie i w Polsce domeny zbudowane ze skat felzytowych
i maficznych charakteryzujg sig¢ réznymi stopniami metamorfizmu
i w wiekszos$ci sg ograniczone strefami $cinania i/lub uskokami
(Skridlaite, Motuza, 2001; Taran, Bogdanova, 2001; Soesoo i in.,
2004; Bogdanova i in., 2006).

4.1.4.1. Paleoproterozoiczna ewolucja tektoniczna
i magmowa

Poréwnania migdzy domenami znanymi z Fennoskandii o odstonie-
tym i zakrytym podtozu wykonane w ostatnich latach (Bogdanova
iin., 2015; Krzeminska i in., 2021; Skridlaite i in., 2021) i uzupet-
nione nowymi wynikami geochemii izotopowej oraz oznaczeniami
wieku skat po obu stronach Battyku pozwolity na wyznaczenie
kilku pasow tektonicznych o szerokosci 100—300 km i przebiegu
NW-SE. W rezultacie struktura skorupy krystalicznej Fennoskandii

odlegtos¢ wzdtuz profilu [km]

w rejonie srodkowego Battyku zostata przedstawiona schematycz-
nie przez Bogdanova i in. (2015) jako zestaw trzech mikrokon-
tynentéw (domen) (fig. 9) nazwanych jako: domena Bergslagen—
Livonia (1,89-1,87 mld lat), pasmo $rodkowobattyckie (1,86—1,84
mld lat) oraz domena Amberland (1,83-1,76 mld lat). Powstaty
one podczas kilku etapéw diugotrwatej orogenezy swekofenskiej
(1,92-1,79 mld lat; Lahtinen i in., 2009). Wszystkie trzy majg cechy
pasm magmowych rozwijajgcych sie na aktywnej krawedzi konty-
nentalnej. Tworzg one sekwencje kolejno coraz mtodszych ku SW
domen skorupowych, wydtuzonych w kierunku NW-SE i ograniczo-
nych uktadem transpresyjnych, najczesciej prawoskretnych stref
Scinania, ktore rozwinety sie w catosci ok. 1,82-1,79 mld lat temu
(Lahtinen i in., 2009). R6znig sie one od siebie wiekiem gtéwnych
wydarzen orogenicznych, tacznie jednak charakteryzujg sie wyraz-
ng ciggtoscig w formowaniu sie skorupy i jej ogélnym odmtadzaniu
w obecnym kierunku potudniowo-zachodnim.

Elementy sktadowe domeny Bergslagen-Livonia (fig. 9) sa oddzie-
lone od siebie srodkowoestonskg strefg uskokowg, ktéra powstata
prawdopodobnie ok. 1,8 mld lat temu (Bogdanova i in., 2015). Znajdujg
sie tu mniejsze jednostki strukturalno-tektoniczne zachodniej i po-
tudniowej Estonii, a takze domena totewsko-wschodniolitewska.

Na potudnie od domeny Bergslagen-Livonia jest zlokalizowane pa-
smo $rodkowobattyckie, na ktére sktada sie domena srodkowolitew-
ska (MLD) oraz wystepujace w Szwecji plutony granitoidowe o wie-
ku 1,87-1,84 mld lat Askersund i Loftahammar. Pétnocna czes¢
pasma srodkowolitewskiego charakteryzuje sie wystepowaniem
rozlegtych intruzji charnokitowych o wieku 1,86-1,82 mid lat (Mo-
tuzaiin., 2008; Motuza, Motuza, 2011; Vejelyte i in., 2012). Wzdtuz
dawnego brzegu kontynentalnego skierowanego na potudnie de-
ponowane byty dojrzate osady piaskowcowe bogate w kwarc, po-
tudniowej Szwecji (rejon Vastervik) (Sultan i in., 2005). Do akrecji
nowej skorupy w pasie srodkowobattyckim doszto miedzy 1,86
a 1,84 mld lat temu, wzdtuz potudniowo-zachodniej krawedzi ter-
ranu Bergslagen-Livonia, gdzie magmatyzm wapniowo-alkaliczny
dokumentuje aktywny brzeg kontynentalny (Bogdanovaiiin., 2015).

Skrajnie potudniowa, najmtodszg tektoniczng domene Fennoskandii
stanowi Amberland o wieku 1,83-1,75 mld lat (fig. 9). Nazwa tej jed-
nostki (Bogdanovaiiin., 2015) stanowi alternatywe dla obszaru skorupy
okreslanego wczesniej mianem terranu polsko-litewskiego (Bogdano-
vaiin., 2006). Pétnocny brzeg mikrokontynentu Amberland wyznacza
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wysuniete, pasmo Oskarshamn-Jonkoping (O-J) w Szwecji, wyroz-
niajgce sie wystepowaniem juwenilnych maficznych i felzytowych
wulkanitow, gruboklastycznych skat metaosadowych oraz intruzji
wapniowo-alkalicznych o wieku 1,83-1,82 mld lat, zwigzanych
z subdukcjg skierowang ku N (Mansfeld i in., 2005; Bogdanova
iin., 2015). Zwraca uwage duza zgodnos$¢ wystepujacych tu for-
macji litologicznych z interpretacjami sejsmicznego eksperymentu
BABEL (np. Abramovitz i in., 1997; Korja, Heikkinen, 2005), ktére
skorupe pod pasmem O-J identyfikuja jako $lad klina subdukcyj-
nego. Na potudniu, za pasmem O-J pojawiaja sie serie granitoidow
zaliczanych do transskandynawskiego pasma magmowego TIB
(ang. Transscandinavian Igneous Belt; fig. 8, 9) utworzonego przez
serie batolitdw o geochemicznej charakterystyce wulkanicznych
tukow dla wulkanitow i granitow tukow wulkanicznych lub przej$cio-
wej do granitéw wewnatrzptytowych, ciagngcych sig w kierunku
poétnoc-potudnie na przestrzeni 1400 km (Gorbatschev, 2004). Po-
wstawanie TIB w centralnej i potudniowej Szwecji (Andersson i in.,
2004; Ahall, Larson, 2000) odbyto sie w kilku etapach oznaczanych
jako TIB-0 (1,85-1,84 mld lat), nastepnie TIB-1 (1,81-1,76 mld lat)
i TIB-2/3 (1,85-1,65 mld lat) (Hogdahl i in., 2004). W jednym z re-
gionalnych opracowan (Bogdanova i in., 2015), zawarta zostata
interpretacja, w swietle ktorej TIB rozcigga sie na potudnie bezpo-
Srednio az po TTZ przez obszar Polski i zachodniej Litwy. Niemniej
jednak czesto podkreslany jest indywidualny charakter TIB (An-
derson i in., 2004), poniewaz obok specyficznego dla tej domeny
wieku wskazuje sie na fakt (Johansson i in., 2022), ze TIB sktada
sie gtéwnie z niezdeformowanych granitoidéw i skat wulkanicz-
nych o geochemicznym typie od | do A, w przeciwienstwie do na
o0got zdeformowanych skat orogenu swekofenskiego. Amberland
obejmuje zatem takze granitoidy TIB-1 i rownowiekowe pasy wul-
kaniczne utworzone w srodowiskach tektonicznych typu andyjskie-
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go, takich jak juwenilny wulkaniczny tuk Oskarshamn-Jénképing
(1,84-1,82 mld lat). Domena odstania mtodg (juwenilng) skorupe
kontynentalng, wykazujgca przejawy stopniowej akrecji w kierunku
SSW (Bogdanova i in., 2015). Te same dominujace kierunki akre-
cyjnego wzrostu skorupy ziemskiej notowane sg po obu stronach
Morza Battyckiego, co sugeruje istnienie gtéwnej strefy subdukcji
dziatajgcej stale w tym samym kierunku podczas kilku cykli eksten-
sji i kompresiji. Stosunkowo krétkie okresy kompresji wraz z cha-
rakterystycznym magmatyzmem wapniowo-alkalicznym typu tuku
kontynentalnego przeplataty sie z etapami ekstensji. Rozwinety
sie takze zatukowe baseny sedymentacyjne. Wszystkie te cechy
sg typowe dla orogenéw akrecyjnych (Collins, 2002; Cawood i in.,
2009, 2012; Bogdanova i in., 2015), w tym przypadku reprezentujgc
najmiodszg czes$é orogenicznych domen swekofenskich. Korelacje
paleoproterozoiczne w Fennoskandii wskazujg zatem (Bogdano-
va i in., 2015; Krzeminska i in., 2021; Skridlaite i in., 2021), ze
orogen swekofenski nie jest, jak przypuszczano wczesniej, dos¢
przypadkowym kolazem mikrokontynentéw i tukéw wysp (sensu
Korjaiin., 2006), w ktérym zachodzity interakcje miedzy procesami
akrecyjnymi a kolizjg kontynentalng (np. Lahtinen i in., 2005, 2008;
Kukkonen, Lauri, 2009).

Alternatywny model tektoniczny zaktada akrecje wytgcznie wzdtuz
pojedynczego, aktywnego brzegu kontynentu (Andersson i in.,
2004; Ahall, Connelly, 2008; Stephens i in., 2009). Przewiduje on
statg polaryzacje subdukcji w przyblizeniu w kierunku pétnocno-
-wschodnim (przy aktualnych wspotrzednych geograficznych) po-
nizej aktywnego brzegu kontynentu, a takze postepujgca migracje
systemu subdukcji w kierunku oceanu w ekstensyjnym lub trans-
tensyjnym rezimie tektonicznym.
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FIG. 7. Regionalny obraz anomalii
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Wybraniec, 1999) w wersji cieniowanej,
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w pracach projektu EUROBRIDGE

(wg Bogdanovej i in., 2006, 2015)
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FIG. 9. Mapa potudniowej czeéci orogenu swekofenskiego, przedstawiajaca korelacje wieku i genezy skorupy pomiedzy domenami tektonicznymi w czesci
centralnej i po obu stronach Morza Battyckiego. Potozenie mikrokontynentéw: Bergslagen-Livonia, Amberland oraz pasma $rodkowobattyckiego

wedtug Bogdanovej i in. (2015). Objasnienie skrotow: BB — basen botnicki; BS - region Bergslagen; BPG - biatorusko-podlaskie pasmo granulitowe; CFAC —
kompleks tuku $rodkowej Finlandii; CFG — $rodkowofiniski kompleks granitoidowy; DD — domena dobrzynska; DM — domena mazowiecka; LA — domena fatgalska;
LEL — domena fotewsko-wschodniolitewska; LKO - orogen Lapland-Kola; LS — domena Ljusdal; MLD - strefa $rodkowolitewska; NB — (mikro) kraton Norrbotten;
NO - domena nowogrodzka; OH — pasmo okotowsko-holeszowskie; O-J — pasmo Oskarshamn-Jénkdping; OMI — o$nicko-mikaszewickie pasmo magmowe;

PB — pasmo Pomorze-Blekinge; SEG — potudniowoestoriska domena granulitowa; TN — domena tallinska; VV — domena Véstervik; WE — domena
zachodnioestonska; WL — domena zachodniolitewska; MC — kompleks mazurski; RB - batolit ryski; SFS — szew Fennoskandia-Sarmacja;

TTZ - strefa Teisseire’a-Tornquista; TESZ - strefa szwu transeuropejskiego

Kolizyjny orogen Lapland-Kola (1,91-1,88 mld lat)

Archaiczne i paleoproterozoiczne
skaty suprakrustalne (2,6—1,96 mid lat)

Skorupa archaiczna (3,5-2,6 mid lat)
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Skosna kolizja Fennoskandii z Sarmacjg w okresie 1,82—1,80 mld
lat temu (Bogdanova i in., 2015) wzmocnita akrecyjny wzrost skoru-
py, szczegolnie w srodkowej i potudniowej czesci orogenu sweko-
fenskiego, i wytworzyta wyraznie transpresyjng strukture potudnio-
wej Fennoskandii. Powstaty system regionalnych, w przewadze
przesuwczych, stref $cinania skomplikowat budowe geologiczng
potudniowo-zachodniej Fennoskandii przed ok. 1,75 mld lat temu.

W Polsce, podobnie jak w podtozu zachodniej Litwy, Estonii i to-
twy, paleoproterozoiczng skorupe cechuje pasowy uktad domen
tektonicznych, zbudowanych ze skat o magmowym protolicie (Bog-
danovaiin., 2006, 2015; Skridlaite i in., 2021). Na obszarze zawe-
zonym do potudniowej Fennoskandii (tj. tzw. obszaru battyckiego)
apogeum aktywnosci magmowej przypada miedzy 1,85 a 1,75 mid
lat temu (na przetomie orosiru i stateru). Wtasnie wtedy tworzyta
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FIG. 10. Poréwnanie parametrow geochemicznych $rodowiska tektonicznego
pdznopaleoproterozoicznych skat magmowych (1,79-1,75 mld lat)

ze wschodniego Pomorza (Stupsk, Zarnowiec, Hel, Darzlubie) i dna Battyku
(otwory przedsiebiorstwa Petrobaltic) ze skatami z rejonu Blekinge i Sméland
(1,77-1,75 mid lat) potudniowej Szwecji i potudniowo-wschodniego Battyku:

A - Okreslenie $rodowiska tektonicznego (por. Pearce i in., 1984): WPG -
granity wewnatrzptytowe; VAG — granity tukéw wulkanicznych; syn-COLG

- granity synkolizyjne; ORG - granity grzbietéw oceanicznych; post-COLG -
granity postkolizyjne; B — Diagram La/Yb vs. Th/Yb dla skat paleoproterozoiku
(por. Condie, 2005) pokazujacy trend wzrastajacej dojrzato$ci tuku magmowego;
C - Wycinek mapy z fig. 8, z lokalizacja omawianych domen i otworéw
wiertniczych. Wykorzystane na diagramach dane geochemiczne pochodza

z publikacji: Johanson i in., 2006; Krzeminska i in., 2021 oraz Salin i in., 2021

sie juwenilna skorupa o cechach aktywnego obrzezenia kontynen-
tu i tuku wysp VAG (fig. 10).

Warto wspomnie¢, ze model budowy podtoza krystalicznego (fig.
11) w polskiej czesci kratonu (Krzeminska i in., 2017), zostat sko-
relowany z jednostkami skorupowymi udokumentowanymi w pod-
tozu krystalicznym potudniowej Szwecji, Litwy i Biatorusi, a takze
potnocno zachodniej Ukrainy (Bogdanova i in., 2006, 2015) dzieki
ujednoliceniu nomenklatury klasyfikacyjnej opartej na tych samych
parametrach geochemicznych w zastosowaniu do odpowiednich
typow skat (Herron, 1988; Middlemost, 1994; Le Maitre, 2002)
i adekwatnej dyskryminacji geotektonicznej (Bhatia, 1983, 1985;
Pearce i in., 1984; Bhatia, Crook, 1986; Meschede, 1986; Caba-
nis, Lecolle, 1989; Pearce, 1996). Paleoproterozoiczne skaty pluto-
niczne podzielono na cztery kategorie intruzji: (1) synorogeniczne,
(2) p6znoorogeniczne, (3) postkolizyjne (Krzeminska i in., 2017),
podobnie jak w podziale zastosowanym w litewskiej czesci EEC
(Motuza, 2022).

Podtoze krystaliczne NE Polski, o wieku mtodej skorupy w zakresie
od 1,85-1,74 mld lat temu (Krzeminska i in., 2017, 2021), jest tery-
torialnie zwigzane z mikrokontynentem Amberland. Obejmuje ono
pasmo zachodniolitewskie (WLD) (Bogdanova i in., 2015; Skridlaite
iin., 2021) oraz wigkszos¢ jednostek w Polsce, takich jak dome-
na mazowiecka (MD), dobrzynska (DD) oraz Pomorze-Blekinge
(PBD). W skali regionalnej mozna tam wyrézni¢ dwie grupy wieko-
we magmowych skat synorogenicznych: starsze — o wieku ok. 1,85
do 1,80 mld lat, wystepujgce we wschodniej czesci w podtozu do-
meny mazowieckiej (MD) i fragmentu domeny zachodniolitewskiej
(WL), oraz nieznacznie mtodsze, o wieku ok. 1,79-1,75 mld lat,
udokumentowane na Pomorzu oraz w potudniowej czesci obsza-
ru podtoza Battyku (rejon Rozewia) z kontynuacjg do potudniowej
Szwecji (Pomorze-Blekinge — PB na fig. 8 i 9). Na mapie anomalii
magnetycznych obszar ten jest w wiekszos$ci pokryty dodatnimi,
owalnymi anomaliami, ktére tworzg trend o przebiegu SWW-NEE,
niemal prostopadty do TTZ (fig. 7).

Dostepny materiat wiertniczy z otworéw na polskiej czesci szelfu
Battyku (10 otworéw) oraz na Pomorzu (4 otwory) $wiadczy o do-
minacji zdeformowanych granitoidow (Krzeminska i in., 2021),
a niekiedy takze o ich rownowiekowym metamorfizmie w péznym
paleoproterozoiku. Granitoidy te doskonale korelujg si¢ z ,grani-
tognejsami” z rejonu Blekinge (ptd. Szwecja) o wieku krystalizacji
1,77-1,75 mld lat (fig. 8, 9, 10), zwigzanymi z subdukcjg wzdtuz
potudniowej krawedzi Fennoskandii (Johansson i in., 2006; Jo-
hansson, 2016). Skaty Blekinge zostaty zdeformowane i czgsciowo
wypietrzone w stosunku do nieodksztatconych granitoidow TIB-
1 z bloku Smaland potozonego dalej na pétnoc. Oficjalna mapa
podtoza krystalicznego Szwecji (Bergman i in., 2012) wskazuje na
autonomie tego obszaru, pomimo wieku skat magmowych zblizo-
nego do tego w TIB, podobnie jak w pasmie Blekinge w Szwecji.

Badania strukturalne skat magmowych z polskiej czesci szelfu
Battyku (Salwa, 2013; Krzeminska i in., 2021) podkreslajg po-
wszechne wystepowanie foliacji S,, wyrazonej gtéwnie przez
kierunkowe utozenie blaszek biotytu. Wykazuje ona upady rze-
du 56-68°, rzadko ok. 30°. Stwierdzone wskazniki kinematyczne,
gtéwnie asymetryczne porfiroklasty typu o, wskazujg na formowa-
nie foliacji w warunkach transpresji. Nie stwierdzono obecnosci
struktur tektonicznych powstatych w warunkach kruchych. Bada-
nia gtebszej struktury skorupy na tym terenie przy wykorzystaniu
refleksyjnych profili sejsmicznych projektu PolandSPAN, gtéwnie
profili 5500 i 5600 (Mezyk i in., 2019), wskazujg na wystepowanie
nachylonej pod niewielkim kgtem do subhoryzontalnej stratyfikacji
skorupy, prawdopodobnie uksztattowanej w toku proceséw oroge-
nicznych. Przecina jg szereg niskokatowych (15-20°) nieciggtosci
tektonicznych, prawdopodobnie reprezentujgcych podatne stref
$cinania, zapadajgce w kierunkach o sktadowej, odpowiednio,
NE i SE na przekrojach zorientowanych NE-SW i NW-SE. Ich
orientacja jest zgodna z postulowang wczesniej polaryzacjg oro-
genu swekofenskiego ku SW do W (np. Korja, Heikkinen, 2005).
Potudniowo-zachodnia polaryzacja orogenu jest réwniez zgodna
z zanurzajgcymi sie w kierunku NE reflektorami gérnego ptaszcza,
ktére moga odpowiadac¢ zachowanym reliktom paleoproterozoicz-
nej strefy subdukcji.

Kolejna domena w podtozu krystalicznym NE Polski, znana jako
domena mazowiecka (MD; fig. 8, 9, 11), chociaz rozpoznana tyl-
ko pojedynczymi, izolowanymi otworami wiertniczymi, wpisuje sie
w 0g06lng geologiczng charakterystyke i ramy czasowe domeny
swekofenskiej. Zasadniczy epizod tworzenia sie litosfery w rejonie
tej domeny byt zwigzany z magmatyzmem wapniowo-alkalicznym
o wieku ok. 1836—1829 min lat, reprezentowanym przez ciata intru-
zywne o cechach granitowych tukéw magmowych i/lub masywoéw
granitéow synkolizyjnych (fig. 12), znane z profili otworéw wiertni-
czych Rajsk IG 1, Rajgrod 1, Jastrzebna IG 1 i spagu Pietkowo
IG 1 (Krzeminska i in., 2005; Wiszniewska i in., 2007; Krzemin-
ska, 2010; Grabarczyk i in., 2023). Towarzyszy mu synchroniczny
wulkanizm andezytowo-ryolitowy o cechach wtasciwych dla tuku



DOMENA
DOBRZYNSKA

PALEOZOIK

- intruzje karbonskie
352-333 min lat

MEZOPROTEROZOIK

intruzje AMCG
(anortozyt—mangeryt—charnockit—granit)
kompleksu mazurskiego

1,54-1,49 mid lat

PALEOPROTEROZOIK
1,79-1,74 mid lat

1,82-1,76 mid lat
1,84-1,80 mid lat
1,86-1,83 mid lat
1,90-1,85 mid lat
1,98-1,86 mld lat

2,00-1,95 mld lat

uskoki

\IRREECD

.
.
.
KA

Olsztynek

KOMPLEKS MAZURSKI

wyspowego o wyraznym zwigzku ze strefg subdukcji. Podobny
wiek krystalizacji protolitu metawulkanitéow (z otworéw Monki IG 1,
IG 2, Tajno IG 5 i Bargtéw IG 1, IG 2) wskazuje na czas najwiekszej
aktywnosci pomiedzy 1,84 a 1,83 mld lat (1836-1829 min lat), co
odpowiada jednemu z ostatnich etapéw orogenezy swekofenskie;j.

W domenie mazowieckiej zostaty rozpoznane takze relikty sweko-
fenskiego basenu sedymentacyjnego (Williams i in., 2009; Krze-
minska i in., 2009), zwigzanego z aktywnym w péznym paleopro-
terozoiku srodowiskiem tektonicznym tuku wyspowego (fig. 13).
Paragnejsy Monki i Jastrzebna reprezentujg zmetamorfizowane
szarogtazy, tupki lub tupki zelaziste, ktére, podobnie jak metase-
dymenty z odstonietej cze$ci domen swekofenskich (fig. 13), wska-
zujg na ich geneze zwigzang z aktywnym obrzezeniem kontynentu
i Srodowiskiem tektonicznym kontynentalnego tuku wyspowego.
Maksymalny wiek depozycji dla wspomnianych osadow wynosi
1,86-1,82 mid lat. Paragnejsy stanowig zapis wydarzen zwigza-
nych z fazg orogeniczng, podczas ktérej w basenie sedymentacyj-
nym (marginalnym, zatukowym czy tez stanowigcym pryzme akre-
cyjng) deponowany byt materiat detrytyczny o dominujgcym wieku
w zakresie 2,1-1,9 mld lat. Szereg przyktadéw z rejonu centralnej
Fennoskandii potwierdza, ze przewaga tej populacji detrytusu jest
cechg metaosadow swekofenskich w catej Finlandii i Szwecji (np.
Claesson i in., 1993; Rutland i in., 2004; Sultan i in., 2005; Berg-
man i in., 2008; Williams i in., 2008; Sundblad i in., 2021). Osady
te zostaty zmetamorfizowane w warunkach facji amfibolitowej ok.
1,83-1,82 mld lat temu podczas orogenezy swekofenskiej (Wil-
liams i in., 2009). Wiek metamorfizmu prawdopodobnie mtodnieje
w kierunku potudniowym i potudniowo-zachodnim. W tym czasie
analogiczne baseny sedymentacyjne istniaty na obszarze Fenno-
skandii w dzisiejszej Srodkowej Szwecji (basen botnicki) i potudnio-
wej Finlandii (Claesson i in., 1993; Lahtinen i in., 2002; Rutland
iin., 2004; Sultan i in., 2005; Bergman i in., 2008).

4.1.4.2. Mezoproterozoiczna aktywnos¢
tektoniczna i magmowa

Na obszarze centralnej i potudniowej Fennoskandii, gdzie w stropie
krystalicznego podtoza dominuje paleoproterozoiczna (swekofen-
ska, ~1,85-1,80 mld lat) skorupa, po diuzszej przerwie (ok. 200—
300 milionow lat) w aktywnosci magmowej zaczat pojawiac sie ko-
lejny typ intruzji. W interwale czasowym pomiedzy ok. 1,60 a 1,40
mld lat temu doszto do umiejscowienia szeregu duzych batolitéw
o powierzchni do 18 000 km? oraz mniejszych ciat plutonicznych
(np. Salminen i in., 2021), ztozonych z skat takich jak: anortozyt
(A), mangeryt (M), czarnokit (C) i granit (G). Wspotwystepujace
ze sobg w réznych proporcjach i powigzane genetycznie, tworzg
formacje okreslang czesto akronimem AMCG, ktéra znaczaco
zmodyfikowata strukture paleoproterozoicznych terranéw. Wyja-
Snienie, w jaki sposéb wczesniejsze, odziedziczone struktury sko-
rupy ziemskiej wptynety na geometrie i umiejscowienie masywoéw
AMCG, pozostaje nadal otwartym pytaniem w geologii prekambru.
Klasyczny model dotyczacy genezy magmatyzmu AMCG wskazuje
na ryfting kontynentalny, ostabienie skorupy ziemskiej, obecnos$¢
uskokow, oraz lokalnie ptytkie potozenie Moho — jako gtéwne czyn-
niki sprzyjajace lokalizacji tych intruzji (Emslie, 1978; Korja i in.,
2001; Sharkov, 2010; Salminen i in., 2021; Solano-Acosta i in.,
2025). W obrazie sejsmicznym pozostawity one $lad w postaci ciat
wysokopredkosciowych (fig. 6) widocznych na réznych gteboko-
$ciach w skorupie (np. na profilu sejsmicznym P5, projekt POLO-
NAISE’97). Pasma utworzone przez wspomniane intruzje uktada-
ja sie na powierzchni stropowej krystalicznego podtoza kratonu
niezgodnie (niekiedy prostopadle) do granic pomiedzy domenami
swekofenskimi, odzwierciedlajgcych geometrie wczesniejszej akre-
cji kontynentalnej (fig. 9). Dotychczasowe wyniki modelowan geo-
fizycznych potwierdzaja, ze to lokalna struktura skorupy ziemskiej
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FIG. 12. Okreslenie $rodowisk tektonicznych skat metamagmowych domeny
mazowieckiej (MD) w centralnej czesci podtoza krystalicznego NE Polski

na podstawie diagramoéw (A) Pearce’a i in. (1984); oraz (B) Pearce’a (1996);
C - Wycinek mapy z fig. 8, z lokalizacja omawianej domeny i otworow
wiertniczych. Wiek krystalizacji prezentowanych granitoidow zawiera sie

w zakresie od 1836 +8 min lat temu (Monki IG 2) do 1823,4 9,5 min lat temu
(Drygaly IG 1). Dla pordwnania wiek i pozycja granitoidow z profilu Puttusk 1
o wieku 1800,4 +7,8 min lat. Wyrdznione $rodowiska:

WPG - granity wewnatrzptytowe; VAG - granity tukow wulkanicznych;
syn-COLG — granity synkolizyjne; ORG - granity grzbietow oceanicznych; FIG. 13. Okreslenie $rodowiska tektonicznego paragnejséw z domeny
post-COLG - granity pokolizyjne. Krzemifiska i in., 2017 mazowieckiej (MD) wedfug Williamsa i in. (2009) na podstawie parametrow

geochemicznych (A) Roser, Korsch (1986); (B) Bhatia, Crook (1986).

Dla porédwnania pokazano cechy (szare pole) swekofenskich paragnejsow

z Finlandii (Lahtinen i in., 2002); (C) wycinek mapy z fig. 8 z lokalizacja,

omawianej domeny i otworéw wiertniczych. Wyrdznione $rodowiska:

PM - pasywna krawedz kontynentu; ACM — aktywna krawedz kontynentu;

CIA - kontynentalny tuk wyspowy; OIA — oceaniczny tuk wyspowy;

ARC - tuk kontynentalny/oceaniczny, nierozdzielony
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kontroluje umiejscowienie, a reaktywacja strefy $cinania wptywa
na geometrig intruzji AMCG (Solano-Acosta i in., 2025). Wsréd
wiekszych tego typu batolitow AMCG na omawianym obszarze
wymieni¢ mozna kompleksy: (1) Wiborg (o wieku 1,65-1,61 mld
lat, Finlandia), (2) Aland (1,59-1,56 mld lat, Szwecja), (3) Salmi
(1,55-1,53 mld lat, Rosja) oraz (4) Ragunda (1,53-1,50 mld lat,
Szwecja) i (5) kompleks mazurski (1,53-1,50 mld lat, Polska). Sg
one czgsto zdominowane przez granity z teksturg typu rapakiwi
(z porfirokrysztatami skaleni). Geochemicznie skaty te odpowia-
daja (fig. 14) tektonicznemu s$rodowisku granitoidéow wewnatrz-
ptytowych (Andersson i in., 2002; Wiszniewska i in., 2002; Ripa,
Stephens, 2020; Wahlgren, Stephens, 2020).

W kompleksie mazurskim wystepujg masywy anortozytowe Ke-
trzyna, Suwatk i Sejn oraz granitoidy (Wiszniewska, Krzeminska,
2021; Grabarczyk i in., 2026), ktére — z uwagi na niemal identycz-
ny czas krystalizacji — korelowane sg czesto z litewskimi intruzja-
mi Lazdijai, Veisiejai i Kabeliai oraz z biatoruskim kompleksem
Grodno—Mosty (Skridlaite i in., 2003; Taran, 2005; Wiszniewska
iin., 2007). Wymieni¢ tu nalezy ponadto kompleks koscierski na
Kaszubach (Koscierzyna, Malbork) oraz duze ciato magmowe na
Podlasiu, w rejonie Pietkowa (Krzeminska i in., 2017; Grabarczyk
i in., 2023), ktére dopetniajg obrazu asocjacji wewnatrzptytowego
magmatyzmu AMCG w podtozu krystalicznym NE Polski.

Warto podkresli¢, ze poczawszy od 1,6 mld lat, ewolucja zachod-
niej i wschodniej czes$ci Fennoskandii przebiegata w odrebny spo-
sob. Panowaty tam rézne rezimy tektoniczne: na wschodzie domi-
nowaty ekstensja i procesy ryftowe oraz magmatyzm wewnatrz-
ptytowy, podczas gdy wzdtuz potudniowo-zachodniego brzegu
Fennoskandii w dalszym ciggu zachodzita akrecja mtodej skorupy
kontynentalnej (Bingeniin., 2008; Bogdanova i in., 2008), wyrazo-
na w postaci wydarzen orogenicznych — gotyjskiego (1,64-1,52 mid
lat temu) i telemarskiego (1,52—1,48 mld lat temu), ktére doprowa-
dzity do przyrostu skorupy kontynentalnej w kierunku zachodnim.
W potudniowej Fennoskandii wydarzenie o wieku 1,47-1,42 mld lat,
znane jako orogeneza hallandzka, obejmowato metamorfizm wy-
sokiego stopnia i plutonizm granitowy. Z tego tez powodu magma-
tyzm AMCG w niektoérych publikacjach jest wigzany bezposrednio
z orogenezg okres$lang mianem dunsko-polskiej (ang. Danopolo-
nian orogeny) lub danopolonskiej (Cymerman, 2004, 2014; Bogda-
novaiin., 2008), ktorej najwigksza aktywnosc¢ przypada pomiedzy
1,47 a 1,42 mld lat temu. Wspomniane ramy czasowe zbiegajg sie
w czasie z orogenezg hallandzkg (1,47-1,38 mld lat) wyrézniang
w potudniowo-zachodniej Szwecji. W nazewnictwie do okreslenia
zdarzen tektoniczno magmowych w potudniowej Fennoskandii za-
czeto niedawno uzywac¢ nieformalnego, tgcznego terminu ,wyda-
rzenie hallandzko-danopolonskie” (ang. Hallandian-Danopolonian
event) o wieku 1,47-1,38 mld lat temu (Brander, Soderlund, 2009).

Niemniej jednak na wiekszosci obszaru Fennoskandii, tam gdzie
wystepuje skorupa swekofenska, mezoproterozoiczne intruzje
AMCG, ktore osiagajg swoj szczyt aktywnosci w okresie 1,60—
1,40 mld lat, zbiegajacym sie z czasem rozpadu superkontynen-
tu Kolumbia (np. Johansson i in., 2022), interpretowane sg jako
przejawy magmatyzmu wewngtrzptytowego (lub kratonicznego;
Motuza, 2022).

Kwestia okreslenia srodowiska tektonicznego wtasciwego dla po-
wstawania skat asocjacji AMCG miedzy 1,65 a 1,45 mld lat temu
oraz jej poszczegolnych sktadnikéw pozostaje przedmiotem dysku-
sji (Ashwal, 1993; Emslie i in., 1994; Scoates, 1994; McLelland i in.,
2004, 2010; Cegys, Benn, 2007; Morisset i in., 2009; Bogdanova
iin., 2008; Bingen i in., 2008).

W potudniowej Fennoskandii batolit Rygi, ztozony z anortozytu,
norytu, gabra, mangerytu i granitu typu rapakiwi, w tym najbar-
dziej klasycznej jego odmiany, jaka jest wiborgit, ktéry intrudo-
wat ok. 1,57 mld lat temu wzdtuz pétnocnego kranca WLD (Ramo
iin., 1996; Ramo, Haapala, 2005), jest interpretowany jako efekt
magmatyzmu kratonicznego (Motuza, 2022). Podobnie granitoidy
rapakiwi z Estonii (na wyspach Saaremaa i Ruhnu), klasyfikowane
sg jako anorogeniczne efekty tektoniki ekstensyjnej (Soesoo i in.,
2020).

W czesci EEC, w najblizszym sgsiedztwie podtoza krystalicznego
NE Polski, asocjacja AMCG uznawana jest za efekt magmatyzmu
anorogenicznego (np. Doérriin., 2002; Gaweda i in., 2009; Motuza,
2022), postkolizyjnego (Duchesne i in., 2010) lub wewnatrzptyto-
wego (Skridlaite i in., 2021).

W odniesieniu do skat AMCG w Polsce istnieje takze inna opinia
(Cymerman, 2004, 2014), ktéra proponuje rozpatrywanie skat plu-
tonicznych kompleksu mazurskiego, w tym masywu suwalskiego
(1,53-1,50 mld lat), jako efektu tektoniki kompresyjnej i/lub trans-
presyjnej, chociaz w prawie kazdym z otworéw wiertniczych stwier-

dzano mniej liczne od zwigzanych z deformacjg kompresyjna, ale
wiarygodne wskazniki Swiadczgce takze o ekstensyjnym typie de-
formacji (Cymerman, 2007).

Dane strukturalne i kinematyczne zgromadzone przez cytowanego
autora z najlepiej rozpoznanego otworami poszukiwawczymi ob-
szaru suwalskiego masywu anortozytowego, a takze z jego otocze-
nia, migdzy innymi z SW czesci Litwy, wskazujg na dominacje rezi-
mu kompresyjnego, wyrazonego rozwojem silnie heterogenicznych
stref Scinania podatnego o charakterze nasuwczym, na etapie syn-
lub péznoorogenicznych wydarzen orogenezy dunsko-polskiej. Cy-
merman (2007) sugeruje rozpatrywanie ciat magmowych AMCG
(lokalnie o matej migzszosci i tektonicznie rozcztonkowanych) jako
syntektonicznych intruzji powstatych w wyniku mechanizméw tek-
toniki kompresyjnej lub transpresyjnej, do umiejscowienia ktorych
miato prawdopodobnie doj$¢ w trakcie orogenezy dunsko-polskiej.

W Polsce pasmo intruzji skat AMCG rozcigga sie zgodnie z gene-
ralnym réwnoleznikowym trendem strukturalnym (fig. 9). Podobny
kierunek tego lineamentu niezaleznie wskazano nieco dalej na pot-
noc, na Litwie (Motuza, 2005, 2022). Dotyczy to réwnoleznikowej
strefy, ktéra przecina obszar Litwy (zob. tez podrozdziat 4.1.4.3)
w postaci strefy deformacji Telesze oraz Dryswiaty—Potock (Te-
I$iai-Draksiai—Polotsk; Sliaupa, 2002; Vejelyte i in., 2010, 2012;
Motuza, 2022).

W obrazie geofizycznym, w tym w przeprowadzonym ostatnio mo-
delowaniu na obszarze kompleksu mazurskiego (Petecki, Wisz-
niewska, 2021), strefa wysokiego gradientu magnetycznego (tzw.
lineament Krasnopola) po potudniowej stronie mapy suwalskiego
masywu anortozytowego znajduje swoj odpowiednik rowniez na
mapie anomalii grawimetrycznych. Ten gtéwny lineament geofi-
zyczny o nieco wygietym przebiegu, generalnie wzdtuz kierunku
E-W, interpretuje sie jako uskok ograniczajgcy obrzeze masywu
AMCG na potudniu. Uktad anomalii magnetycznych i grawimetrycz-
nych na poétnocy jest zorientowany niemal réwnolegle do lineamen-
tu Krasnopola. Ta wyraznie widoczna na mapach strefa oddziela
nie tylko dwie duze domeny geologiczne o r6znym wieku i genezie:
magmowy mezoproterozoiczny masyw suwalski o powinowactwie
AMCG i wieku ~1,5 mld lat od péznopaleoproterozoicznego oto-
czenia domeny mazowieckiej. Pojawia sie tu tez niewielki sejnenski
masyw anortozytowy (AMCG) o podobnym wieku (Grabarczyk i in.,
2026).

W oparciu o refleksyjne profile sejsmiczne PolandSPAN™, Me-
zyk i in. (2019) opisali wystepowanie wielkoskalowych struktur
tektonicznych, nazwanych przez nich S-C’ fabric, majacych sta-
nowi¢ analog znanej z mezoskopowych stref $cinania w skatach
magmowych i metamorficznych tekstury deformacyjnej typu eks-
tensyjnego kliwazu krenulacyjnego (ang. extensional crenulation
cleavage; np. Platt, Vissers, 1980), znanej tez pod nazwg pasemek
$cinania C’ (ang. C’ shear bands; np. Fossen, 2010), widocznych
w obrazie sejsmicznym skorupy. Wedtug interpretacji Mezyka i in.
(2019) utworzenie sie struktur S-C’, musiato nastgpi¢ juz przed
magmatyzmem AMCG (Mezyk i in., 2019).

Na modelach 2D profili P4 i P5 dobrze widoczne sg dwa masywy
anortozytowo-gabronorytowe, suwalski i ketrzynski, zaznaczajace
sie jako ciata wysokopredkosciowe do gtebokosci ok. 11 km (Grad
iin., 2002). Zwigkszone warto$ci wspotczynnika odbicia notowane
na profilach sejsmicznych w poblizu ciat AMCG mogg oznaczac¢
fragmenty rozwarstwionego materiatu dolnej skorupy. Zaobserwo-
wano je wczesniej (fig. 6) takze wzdtuz profilu POLONAISE'97 P4
pomiedzy profilami P3 i P5 (Grad i in., 2002).

Niektore kontakty ciat AMCG pokrywaja sie ze strefami o zwiek-
szonym wspotczynniku refleksyjnosci skorupy ziemskiej, co suge-
ruje, ze byta to reaktywacja odziedziczonych, obecnych wczesniej
stref $cinania, ktéra mogta zapewni¢ kanaty dla umieszczenia
magmy AMCG. Zaproponowana zostata hipoteza, wedtug ktorej
rozwarstwienie nadmiernie pogrubionej litosfery swekofenskiej
moze wyjasnia¢ przewarstwienie magmy gabrowej. Zgodnie z kla-
sycznymi modelami magmatyzmu AMCG magma macierzysta oraz
jej pochodna anortozytowa, wznosity sie do poziomu $rodkowej
i gornej skorupy wraz z granitoidami powstatymi w wyniku wyta-
piania ze skat skorupy (np. McLelland i in., 2010).

Powszechnie przyjmuje sie, ze powstawanie masywoéw anortozyto-
wych (oraz innych sktadnikéw formacji AMCG) wymaga dwuetapo-
wej krystalizacji polibarycznej, ktéra wyraza sie wstepna krystali-
zacjg pod sklepieniem gteboko zakorzenionej komory magmowej,
np. dominujgcego plagioklazu i bogatych w glin (do 7% wag. Al,O;)
megakrysztatéw ortopiroksenu przy cisnieniu ok. 10-13 kbar, co
odpowiada gtebokosciom rzedu 35 do 44 km. Pdzniejsze wznosze-
nie sie w warunkach regionalnej ekstensji zawierajgcego krysztaty
plagioklazu niestabilnego stopu przez skorupe do koncowego po-
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ziomu na gtebokosci 10—-17 km prowadzi do dopetnienia procesu
krystalizacji w warunkach ok. 3—5 kbaréw (Ashwal, 1993, 2010), tj.
w obrebie $rednich gtebokosci dolnej (~20-35 km) lub $Srodkowej
(~10-25 km) skorupy ziemskiej. W AMCG w kompleksie mazurskim
dowodem na ten dwuetapowy model krystalizacji stopu pozostajg
relikty bogatych w glin wysokocisnieniowych ortopiroksenéw (>7%
wag. Al,O,), znalezione w charnockitach AMCG z wiercenia Bilwi-
nowo IG 1 (Baginski, Krzeminska, 2005). Generowane w dolnej
skorupie stopy wznosity sie nastepnie do gérnej skorupy, wyko-
rzystujgc rozwarstwianie sie nadmiernie pogrubionej litosfery oraz
postkolizyjng ekstensje, sprzyjajaca naptywowi i umiejscawianiu
sie magmy gabrowej powstatej w wyniku dekompresyjnego topnie-
nia. Wyniki analiz izotopowych catych skat, ujemne wartosci epsi-
lon neodymu eNd (od —-2,7 do —6,4), potwierdzajg udziat starej sko-
rupy w stopach macierzystych skat AMCG (Krzeminska i in., 2021).
Batolity AMCG w Polsce (np. Mazury, Kaszuby, Koscierzyna, Mal-
bork, a takze Pietkowo IG 1) o wieku 1,48-1,45 mld lat (obszar
Battyku), reprezentujg szereg pulséw intruzji magm o podobnych
cechach geochemicznych (Krzeminska i in., 2021; Grabarczyk i in.,
2023), odpowiadajgcych ferro-potasowym, alkaliczno-wapniowym
granitom typu A. Ich lokalizacja w skorupie nie wydaje sie przy-
padkowa. Umiejscowienie tych duzych komplekséw magmowych
byto prawdopodobnie kontrolowane przez lineamenty tektoniczne,
stanowigce strefy ostabienia w litosferze. Rozwarstwienie litosfery
wzdtuz tych struktur mogto doprowadzi¢ do kontaktu rozgrzanej
astenosfery z podstawg skorupy, zapewniajgc w ten sposob do-
datkowe ciepto niezbedne do stopienia dolnej czesci skorupy, jak
wynika z konkluzji petrogenetycznych w odniesieniu do skat kom-
pleksu mazurskiego (Duchesne i in., 2010).

4.1.4.3. Deformacje nieciggte w podtozu krystalicznym

Dos$¢ ztozonym aspektem badania struktur w zakrytym podtozu
krystalicznym jest jako$ciowa interpretacja i przesledzenie niecig-
gtosci tektonicznych. Wspdlng cechg pierwszych opracowan kar-
tograficznych podtoza krystalicznego NE Polski (Kubicki, Ryka,
1982) byto przyjecie bardzo wyraznej dominacji zespotéw uskokéw
potudnikowych oraz réwnolegtych (rzadziej prostopadtych) do TTZ.
Owczesna wersja obrazu przebiegu stref tektonicznych w znacz-
nej mierze byta oparta na badaniach fotolineamentéw w pokrywie
platformowej w drodze interpretacji zdje¢ satelitarnych (Bazynski,
Daniel-Danielska, 1982). Jednakze w przypadku zakrytego pod-
toza krystalicznego bezposrednim zapisem wystepowania niecia-
gtosci tektonicznych pozostajg specyficzne typy skat zwigzanych
ze strefami $cinania i uskokami, takich jak mylonity, kataklazyty
i brekcje, dostepne do badania w rdzeniach wiertniczych (Cymer-
man, 2004). Gtéwnym problemem przy rozpoznawaniu i rekon-
struowaniu ewolucji struktur nieciggtych — podatnych i kruchych,
w skatach podtoza krystalicznego jest powszechny brak danych
o wieku deformacji, ktére pomogtyby umiejscowi¢ w czasie rozpo-
znane struktury, a nastepnie skorelowac fazy tektoniczne w szer-
szej skali regionalnej. Wprawdzie szczego6towe analizy strukturalne
w skali rdzeni wiertniczych (Cymerman, 2004) niekiedy pokazujg
pewne wzgledne relacje przestrzenne i czasowe podatnych i kru-
chych stref przemieszczen, to jednak dopiero postepy w datowaniu
izotopowym ich wieku, np. na podstawie analiz (np. metodg K-Ar)
autogenicznych faz mineralnych pozwolityby w miare wiarygod-
nie odtworzy¢ niektére elementy ztozonej ewolucji strukturalnej
skat podtoza kratonu, w tym epizody aktywnosci stref nieciggtosci
w skatach krystalicznych i ich reaktywacji. Przypadek reaktywacji
uskoku prekambryjskiego podtoza dos¢ precyzyjnie rozpoznany
zostat na podstawie danych strukturalnych i geochronologicznych
uzyskanych metodg K-Ar w potudniowo-zachodniej Finlandii (Nord-
back iin., 2022). Wyniki te pokazuja, ze skaty krystaliczne w cen-
tralnej czesci tarczy battyckiej, ktora uksztattowata sie w trakcie
jednej z faz orogenezy swekofenskiej (1,88-1,87 mld lat temu),
doswiadczyty kilku faz kruchych deformacji pomigdzy ok. 1,75
a 0,90 mld lat temu. W polskiej czesci podtoza krystalicznego EEC
tego typu badania wieku deformacji jak dotad nie byty prowadzone.

W zakrytej pokrywg osadowg platformowej czes$ci Fennoskandii
okreslanie chronologii aktywnosci stref przemieszczen wykonywa-
ne byto jedynie sporadycznie, poniewaz rzadko mozna pozyskac
charakterystyke tych struktur jednoczes$nie na podstawie obrazu
geofizycznego i bezposrednich danych petrologicznych. Wyjatkiem
jest tu obszar Litwy. Modelowanie pdl magnetycznych i grawitacyj-
nych (Korabliova, Sliaupa, 2006) ujawnito elementy sieci dysloka-
cyjnej w obrebie struktur paleopropterozoicznych. Kilka réwnolez-
nikowych stref dyslokacyjnych o wyraznej sktadowej przesuwczej
przecina wczes$niej dominujgce kierunki strukturalne (o podsta-
wowej orientacja N—S) domen paleoproterozoicznych (np. sasia-
dujace ze sobg strefy deformacji Telsze oraz Dryswiaty—Potock
(TelSiai—Draksiai—Polotsk; Sliaupa, 2002; Vejelyte i in., 2010, 2012;
Motuza, 2022) — (DPDZ). Réwnoleznikowa strefa deformacji DPDZ
w poblizu granicy z Biatorusig przecina domene wschodniolitew-
ska (ELD). DPDZ ma szeroko$¢ 35-40 km i sktada sie z dwoch

subréwnolegtych pasow (o przebiegu E-W), wyrazonych liniowym
przebiegiem anomalii grawimetrycznych i magnetycznych. Zgodnie
z wynikami modelowania geofizycznego DPDZ moze penetrowac
skorupe na gtebokos¢ rzedu 20 km (Sliaupa, Popov, 1998). Strefa
$cinania Telsze na Zmudzi (TSZ) biegnie takze w kierunku E-W,
mniej wiecej na zachodnim przedtuzeniu strefy DriksSiai—Potock.
Ma ona szerokos¢ ok. 15-20 km i jest wyznaczona wyraznymi
anomaliami grawitacyjnymi i magnetycznymi. Po raz pierwszy zin-
terpretowano te strukture jako nasuniecie w pokrywie osadowe;j
dewonu. Dalsze badania wykazaty jednak, ze strefa $cinania Tel-
sze jest takze obecna w prekambryjskim podtozu krystalicznym
(Sliaupa, 2002; Vejelyte i in., 2010, 2012; Motuza, 2022). Nowe
mapy podtoza krystalicznego na obszarze zakrytych domen swe-
kofenskich w potudniowej Fennoskandii (a takze na obszarze zdo-
minowanym przez AMCG w Polsce) pokazujg system stref prze-
mieszczen o orientacji E-W (Bogdanova i in., 2015, Krzeminska
iin., 2017; Soesoo i in., 2020; Skridalite i in., 2021). Ich wiek zwykle
nie jest okreslony, jednak znany jest w odniesieniu do DPDZ, gdzie
datowanie U-Pb autigenicznego tytanitu w mylonicie, ktéry najwy-
razniej powstat podczas retrogresji rownoczesnej z mylonityzacjg
pokazuje, ze formowanie sie tej strefy nastgpito ok. 1534 +9 min
lat temu. Zaréwno TSZ, jak i DPDZ zostaty reaktywowane ok. 1460
min lat temu (Vejelyte i in., 2010, 2012; Motuza, 2022).

Analogiczne epizody tektoniczne mogty w tym czasie doprowa-
dzi¢ do przemieszczen i zwigzanych z nimi deformacji w obrebie
kompleksu mazurskiego. W niemal wszystkich otworach wiertni-
czych gtéwne sktadniki litologiczne AMCG sg pociete dajkami mi-
kogranitéw, pegmatytéw, aplitow oraz zytami mineralnymi, czesto
skaleniowymi nachylonymi pod réoznym katem. Kontakty dajek i zyt
z otaczajgcymi skatami AMCG sa przewaznie ostre, a przy samym
kontakcie mineraty rudne wykazuja utozenie kierunkowe (Salwa,
2013). Rezultaty badan U-Pb wieku cyrkonéw z zyt z kilku rejonéw
i poziomdéw suwalskiego masywu anortozytowego i jego otoczenia
AMCG (Wiszniewska, Krzeminska, 2021) wskazujg wiek aplitéw
1480 min lat oraz pegmatytow 1475 min lat. Jest to epizod tylko
nieznacznie mtodszy od zakresu wieku AMCG. Jak dotad sa to
jedyne wyniki datowania deformacji tektonicznych w polskiej cze-
Sci podtoza krystalicznego, zwigzanego ze skorupg Fennoskandii.

4.1.5. Podtoze krystaliczne obszaru Sarmacji

Sarmacja — jeden trzech gtownych elementéw sktadowych krato-
nu wschodnioeuropejskiego — obejmuje tarcze ukrainska i platfor-
mowy w swym charakterze masyw woroneski, rozdzielone przez
paleozoiczny prypecko-dnieprowsko-doniecki (nazwa od rzek:
Prypeci, Dniepru i Donca) basen ryftowy (Bogdanova i in., 1997,
2015; Claesson i in., 2001; Shumlyanskyy i in., 2018). Kompleksy
skalne tarczy ukrainskiej uformowane gtéwnie w archaiku, migdzy
3,75 a 2,70 mld lat temu, zawierajg tez mtodsze strefy o wieku skat
magmowych od 2,25 do 2,03 mld lat. Dwa paleoproterozoiczne
pasma skat juwenilnych znane sg jako orogen Wotga—Don (albo
orogen wschodniosarmacki — na pétnocnym wschodzie Ukrainy),
aktywny miedzy 2,20 a 2,05 mld lat temu (Terentiev i in., 2016; Te-
rentiev, Santosh 2020) oraz pasma orogeniczne Teterwi (nazwa od
rzeki Teterew, ukr. Teteriv, w pétnocno-srodkowej czesci Ukrainy)
i Osnitsk—Mikaszewiczi (OMIB w pétnocno-zachodniej czgsci Ukra-
iny), aktywne odpowiednio miedzy 2,11-2,10 oraz 2,00 a 1,98 mid
lat temu (Bogdanova i in., 2006; Shumlyanskyy i in., 2017, 2018;
Johansson i in., 2022). | wtasnie fragment tej skrajnie pétnocno-
-zachodniej czesci Sarmacji pojawia sie w architekturze podtoza
krystalicznego potudniowo-wschodniej Polski.

W obrazie geofizycznym struktura OMIB widoczna jest jako silna
anomalia magnetyczna (fig. 7), rozciggajgca sie na dystansie po-
nad 650 km, od Biatorusi (kompleks Mikaszewiczi) przez zachodnig
Ukraine (kompleks Osnitsk) do wschodniej Polski. W litologii OMIB
wystepujg zespoty wulkanitéow (o sktadzie bazaltowym i riolitowym,
ciata gabroidowe, dajki dolerytowe) i skaty hipabisalne, datowane
na 2,02 mld lat. Obecne sg tu takze masywy granitoidowe o wieku
1,98-1,95 mld lat (Scherbak i in., 1990, 2005; Shumlyanskyy i in.,
2017; Kuzmenkova i in., 2019). Charakterystyka geochemiczna
skat budujgcych OIMB wskazuje, ze powstaly one w srodowisku
zwigzanym ze strefg subdukcji lub aktywnym brzegiem kontynentu
(Bogdanovaiiin., 1997, 2006; Claesson i in., 2001).

W zachodniej cze$ci Sarmacji po stronie ukrainskiej skaty meta-
osadowe pozostajg stabo zbadane. Jednak wtasnie skaty klastycz-
ne oraz detrytyczne cyrkony w nich zawarte umozliwity wskazanie
powigzan genetycznych w obrebie Sarmacji.

Wsrdd nielicznych otworow we wschodniej Polsce siegajgcych kry-
stalicznego podtoza, tylko w jednym profilu, Kaplonosy IG 1, na-
trafiono na silnie zdeformowane skaty metaosadowe, wystepujace
na gtebokosci 1883-1924 m. Rozpoznano tam paragnejsy (bioty-
towe, biotytowo-sillimanitowe i granatowo-sillimanitowo-biotyto-
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FIG. 14. Okreslenie $rodowiska tektonicznego na podstawie diagramow i 043
(A) Pearce’aiin. (1984) i (B) Pearce’a (1996) dla mezoproterozoicznych F 2147
granitoidow typu A nalezacych do formacji AMCG z kompleksu mazurskiego 5L wiek Pb-Pb [min lat]
rejonu Koscierzyny oraz potudniowego Battyku; (C) wycinek mapy z fig. 8, F
z lokalizacjq omawianej domeny i otworéw wiertniczych. Regionalne dane r ALy P R, /Am s I |
geochemiczne wg Dérra i in. (2002); Duchesne’a i in. (2010); Krzeminskiej 1700 1900 2100 2300 2500 2700 2900 3100 3300

iin. (2017); Grabarczyka i in. (2023). Wyrdznione $rodowiska: WPG - granity
wewnatrzptytowe; VAG — granity tukéw wulkanicznych; syn-COLG - granity
synkolizyjne; ORG - granity grzbietéw oceanicznych;

post-COLG - granity pokolizyjne

FIG. 15. Diagramy dyskryminacyjne (A, B; wg Bhatia, Crooka, 1986)

dla okre$lenia obszarow zrédtowych detrytusu w paragnejsach z otworu
Kaplonosy IG 1, przypuszczalnie ulokowanych na aktywnym brzegu
kontynentu Sarmacji, oraz (C) populacje wiekowe detrytycznych cyrkonow

z tego otworu, obok wycinek mapy z fig. 8, z lokalizacjq omawianej domeny
i otworu wiertniczego Kaplonosy |G 1. Maksymalny wiek depozycji:

1906,2 £7,5 min lat. Wiek metamorfizmu: 1799,4 £9,8 min lat - typowy

dla domen z NW czesci bloku Sarmacji i zblizony do wieku kolizji Fennoskandii
z Sarmacjg (~1,80 mld lat). Wyréznione $rodowiska: PM — pasywna krawedz
kontynentu; ACM — aktywna krawedz kontynentu; CIA — kontynentalny tuk
wyspowy; OIA - oceaniczny fuk wyspowy
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we, z obecnoscig kordierytu). Ich protolitem byty osady typu wak,
miejscami tupki ilaste i arkozy. Dane geochemiczne wskazuja, ze
materiat zrédtowy, z ktérego utworzyty sie te niezbyt dojrzate osa-
dy klastyczne, pochodzit z niszczenia skat gtéwnie krystalicznych,
powstatych w srodowisku o cechach kontynentalnego tuku wyspo-
wego (CIA) i aktywnego obrzezenia kontynentu (ACM; fig. 15A, B).
Ziarna archaiczne nalezg w nich do rzadkosci (n = 2/103). Wiek
detrytycznych cyrkonoéw (fig. 9B) podkresla wyrazng dominacje
paleoproterozoicznych skat zrédtowych (n = 101/103). Generalnie
widoczne sg tu trzy grupy detrytusu z maksimami: 1930 +4,4 min
lat (67%), 2043 £8 min lat (23%) i — najmniej liczna grupa — 2147
+12 min lat (10%). Wszystkie majg swoje odpowiedniki wsréd skat
orogenicznych na brzegu Sarmacji (Scherbak i in., 1990, 2005).
Osady te generalnie cechuje doptyw materiatu wytacznie z de-
nudacji najblizszego aktywnego tuku kontynentalnego Sarmacji,
powstatego podczas orogenezy w riaku, jeszcze przed potgcze-
niem z Fennoskandig (Shumlyanskyy i in., 2017; Kuzmenkova i in.,
2019). Detrytus gromadzony byt na aktywnym brzegu Sarmaciji,
co najmniej do ok. 1,9 mld lat temu (fig. 15C). Do$¢ istotng cechg
jest brak detrytusu charakterystycznego dla swekofenskich base-
néw Fennoskandii o wieku 1,86—1,80 mld lat (Williams i in., 2009).
Niewatpliwie materiat klastyczny pochodzit z kilku proksymalnych
zrodet brzegu Sarmacji. Datowania metamorfizmu i, miejscami,
migmatyzacji metaosaddéw, okreslono na podstawie analiz U-Pb
obrostow na brzegach detrytycznych cyrkonéw w paragnejsach
z otworu Kaplonosy IG 1, ktére wskazujg na wiek ok. 1799,4
19,8 min lat (Krzeminska i in., 2017). Deformacje tektoniczne kom-
pleksu paragnejsowego przewierconego wspomnianym otworem
miaty zachodzi¢ w warunkach podatnego $cinania o kinematyce
normalno-zrzutowej, a nastepnie $cinania podatnego w rezimie
nasuwczym (Salwa, 2013). Metamorfizm i deformacje byty efek-
tem sukcesywnej skos$nej kolizji blokéw Sarmacji i Fennoskandii
ok. 1,80-1,78 mld lat temu.

4.1.6. Potozenie szwu tektonicznego
Fennoskandia—Sarmacja

Szew pomiedzy paleoproterozoicznymi domenami Fennoskandii
i Sarmacji (Gorbatschev, Bogdanova, 1993; Bogdanova i in., 2001)
stanowi jedng z kluczowych granic w obrebie kratonu wschodnio-
europejskiego. Potgczenie obu domen w jedng catos¢ pod koniec
paleoproterozoiku, ok. 1,8—1,7 mld lat temu, zakonczyto etap ich
konwergencji, ktory zostat zastgpiony przejawami wspolnej tekto-
niki wewnatrzptytowej. Ogdlnie, w skali catej potudniowo-zachod-
niej czesci kratonu, strefa szwu kolizyjnego miedzy Fennoskandig
a Sarmacja (SFS) obejmuje pozostatosci paleoproterozoicznych
aktywnych brzegéw kontynentéw, oceanicznych tukéw wyspowych
oraz obszaréw zatukowych (Bogdanovaiin., 2006, 2015). Chociaz
ogolna orientacja SFS w kierunku pétnocno-wschodnim i potudnio-
wo-zachodnim jest dobrze znana, doktadna jego lokalizacja i we-
wnetrzna struktura pozostajg przedmiotem dyskusiji. SFS wykazuje
cechy intensywnej tektoniki kontrakcyjnej, zwigzanej z kolizjg kon-
tynentalng, ale réwniez wyrazne przejawy wielkoskalowej ekstensji
postkolizyjnej, ktérej towarzyszyt postkolizyjny magmatyzm pod-
czas pbéznego paleoproterozoiku, miedzy ok. 1,80-1,74i 1,71-1,67
mld lat temu (Bogdanova i in., 2006, 2013). Podczas p6zniejszych
etapow ewolucji kratonu, w przyblizeniu wzdtuz strefy SFS, do-
szto do utworzenia sie mezoproterozoiczno-neoproterozoicznego
aulakogenu Orsza—Wotyn, w obrebie ktérego pod koniec ediakaru
wyksztatcity sie pokrywy lawowe i tufowe wewnatrzptytowego wul-
kanizmu ryftowego (Shumlyanskyy iin., 2017; Poprawa i in., 2020;
Krzeminska i in., 2022). Badania geofizyczne wykazujg w tym rejo-
nie obecno$¢ duzych soczewkowatych ciat w srodkowej skorupie,
charakteryzujacych sie podwyzszong gestoscig i predkosciami
sejsmicznymi (Petecki, Rosowiecka, 2017; Milano i in., 2019; Ja-
nik i in., 2022). Generalnie obszar w poblizu strefy skosnej kolizji
potudniowej czes$ci Fennoskandii z pétnocno-zachodnig Sarmacjg
(fig. 7, 8) cechuje skomplikowany uktad elementéw strukturalnych,
nie utatwiajacy precyzyjnego okreslenia lokalizaciji strefy kolizyjne-
go potgczenia (szwu) miedzy Fennoskandig a Sarmacjg, bedgcego
od dekad obiektem badan i dyskusji.

(1) Jedna z najwczes$niejszych interpretacji sugerowata, ze strefa
SFS moze by¢ zwigzana z regionalng dyslokacja, jakg stanowi
uskok Minska (EUROBRIDGE Working Group, 1999). Miaty na
to wskazywac¢ wyniki eksperymentu sejsmicznego EUROBRID-
GE’96 i profilu o kierunku NW-SE, poprowadzonego przez Litwe
i Biatorus. Granice wyréznionych na profilu blokéw skorupowych
wydawaty sie nachyla¢ systematycznie w kierunku potudniowo-
-wschodnim, co zinterpretowano jako zgodne z sukcesywnym, na-
suwczym dokowaniem kolejnych terranéw w tym kierunku wzdtuz
pasma centralnobiatoruskiego.

(2) W nastepnych latach nowe zestawienia danych petrologicznych
i geochronologicznych z obszaru Biatorusi przyczynity sie do re-

interpretacji potozenia SFS (Bogdanova i in., 2015). Rozszerzono
zasigg skorupy Sarmacji ku NW az do granulitowego pasma bia-
torusko-podlaskiego (BPG) i terranu okotowsko-holeszowskiego
(O-H), zawierajgcego maficzne i ultramaficzne skaty metamag-
mowe o geochemicznych cechach wtasciwych dla oceanicznych
tukéw wysp. Zaproponowane interpretacje sugerujg (Bogdanova
iin., 2015), ze ok. 1,99 do 1,90 mld lat temu BPG byto stosunkowo
dojrzatym tukiem magmowym. Powyzszy wiek odbiega znaczgco
od zakresu wiekowego orogenezy swekofenskiej w Fennoskandii
i przemawia za przynaleznoscig BGP do Sarmacji, jako jej naj-
miodszego fragmentu.

(3) Alternatywna interpretacja umieszcza szew kolizji Fennoskan-
dii i Sarmacji znacznie dalej w kierunku potudniowym (Narkiewicz
i in., 2011). Koncepcja ta, oparta na analizie wynikéw ekspery-
mentu sejsmicznego CELEBRATION 2000, zaktada hipotetyczng
lokalizacje strefy szwu wzdtuz pétnocno-zachodniej krawedzi tzw.
bloku Narola. Na profilach sejsmicznych CEL03 i CEL14 uzasad-
nia¢ ja ma waska strefa silnie pogrubionej skorupy (Janik i in.,
2005), gdzie powierzchnia Moho osigga maksymalng gtebokos¢,
przekraczajgcag 52 km.

(4) Wspotczesna interpretacja tektoniczna nowszych danych wy-
sokorozdzielczej sejsmiki refleksyjnej, uzyskanych w toku pro-
jektu PolandSPAN™ (Mezyk i in., 2021), prowadzi do wniosku
o nasuwczym charakterze strefy SFS, gdzie nasuniecie skorupy
Sarmacji na skorupe Fennoskandii odbyto sie w kierunku poétnoc-
no-zachodnim wzdtuz ztozonego systemu wznoszgcych sig w tym
kierunku w gornej i srodkowej skorupie licznych, anastomozujgcych
powierzchni nieciggtosci, tworzgcych zbiegajace sie ku NW formy
klinoksztattne o dtugosci dziesigtek do 150 km, zakorzenione na
granicy dolnej i srodkowej skorupy ponizej strefy lIwanowo—Bory-
sow. W masie nasunietej biorg udziat pasmo okotowsko-holeszow-
skie (O-H) i biatorusko-podlaskie pasmo granulitowe (BPG), ktére
tym samym wydajg sie zwigzane z brzegiem Sarmac;ji. Niezaleznie
wiadomo, ze pasmo O-H reprezentuje gltownie paleoproterozoicz-
ne metamagmowe granulity o charakterze wapniowo-alkalicznym,
zwigzane ze $srodowiskiem dojrzatych tukéw wyspowych (Bibikova
i in., 1995; Skridlaite, Motuza, 2001; Bogdanova i in., 2006). Z tej
jednostki pochodzi niewiele oznaczen wiekowych U-Pb. Obejmuja
one zakres 1,88 do 1,80 mld lat; wyznaczono tam tez znacznie
starszy wiek modelowy Nd 1, ok. 2,3 mld lat (Claesson iin., 2001).

Zdaniem autoréw wspomnianej interpretacji tektonicznej SFS
(Mezyk i in., 2021), skomplikowany uktad widocznych na profilach
refleksyjnych powierzchni nieciggtosci tektonicznych wskazuje na
specyficzna, ,ukryta i rozproszong” budowe tej strefy szwu (ang.
diffuse cryptic suture zone), gdzie jest prawdopodobny efekt synko-
lizyjnego masowego, wielkoskalowego przemieszania materii obu
domen skorupowych pozostajacych ze sobg w kontakcie wzdtuz
SFS. Doktadny charakter samego szwu pozostaje hipotetyczny,
niemniej jednak SFS nie powinien by¢ utozsamiany w prosty spo-
s6b z uskokiem Minska (Bogdanova i in., 2015; Mezyk i in., 2021).

(5) Kolejny zaproponowany na podstawie danych sejsmicznych mo-
del tektoniczny, ktéry okazuje sie w duzej mierze zbiezny z mode-
lem Mezyka i in. (2021), znacznie jednak go uzupetniajac, stanowi
interpretacje wynikéw gtebokiego eksperymentu sejsmicznego
TTZ-South (Janik i in., 2020). Profil TTZ-South o dtugos$ci 550 km,
biegnacy w kierunku NW-SE przeprowadzono w 2018 r. na terenie
Polski i Ukrainy wzdtuz wynikajgcego z map pél potencjalnych bie-
gu strefy Teisseyre’a-Tornquista, w swej polskiej czes$ci powtarza-
jac przebieg wczesniejszego profilu CEL-03. Profil zostat zrealizo-
wany metodg szerokokatnej refleks;ji i refrakcji (WARR). W Polsce
rozcigga sie wzdtuz strefy radomsko-krasnickiej i jednostki Narola,
stanowigcych kontynuacje ku wschodowi i potudniowemu wscho-
dowi obszaru tysogérskiego Goér Swietokrzyskich. Profil TTZ-So-
uth przecina zatem obszar prognozowanego szwu tektonicznego
miedzy Fennoskandig i Sarmacjg (SFS) w obrebie kratonu EEC.
Uzyskany z przetworzenia pomiaréw wykonanych wzdtuz profilu
model sejsmiczny (Janik i in., 2022) ukazuje dwa wielkoskalowe
potogie nasuniecia ku NW sarmackiej domeny krystalicznego pod-
toza kratonu na domene fennoskandzkg w postaci wielkich ztozo-
nych ptaszczowin o skali skorupowej, siegajacych — jak sie wydaje
— swymi korzeniami powierzchni Moho. Struktura szwu SFS w tym
ujeciu jest zilustrowana i doktadniej opisana w rozdziale WZS 4.1.

(6) Model oparty na kontroli parametréw izotopowych wieku skat
w stropie podtoza krystalicznego zostat opracowany przez Krze-
minskg i wspoétautoréw (2017). Przy opracowaniu przez tych au-
torow nowej mapy stropu podtoza krystalicznego (fig. 11) dos¢
istotna role w interpretacji SFS odegraty bezposrednie dane z do-
stepnych wiercen, w tym wiek protolitu magmowego, wiek meta-
morfizmu i populacje wiekowe materiatu detrytycznego okreslone
w oparciu o geochronologie U-Pb cyrkonéw. Za przynaleznos$cig
do bloku Sarmacji przemawiajg cechy geochemiczne i wiek detry-
tusu paragnejséw np. w rejonie z otworu Kaplonosy IG 1 (fig. 15),



wiek metamorfizmu zblizony do czasu kolizji obu blokéw oraz luka
czasowa miedzy najmtodszg populacjg cyrkondw a wiekiem me-
tamorfizmu, niespotykana w innych swekofenskich metaosadach,
a takze cechy srodowiska tektonicznego skat zrodtowych. Jedno-
czesnie na podlaskim odcinku pasma BPG dostepne z wiercen
dane dotyczgce stropu podtoza krystalicznego nie potwierdzaja
jednoznacznie sarmackiego charakteru pasma, jaki miatby wynikac
ze zmodyfikowanej interpretacji zasiegu domen skorupy sarmac-
kiej (Bogdanova i in., 2015). W granulitach z otworéw Mielnik IG 1
i Czyze IG 1 wiek protolitu jest ogolnie mtodszy (odpowiednio 1845
+17 min lat i 1848 £13 min lat) od ram czasowych typowych dla
magmatyzmu zachodniej Sarmacji tzn. od 2,0-1,95 do 1,98-1,95
mid lat oraz 1,80 mld lat (Bogdanova i in., 2015). Takze wiek me-
tamorfizmu facji granulitowej ok. 1825 +10 mIn lat nawigzuje do
zakresu czes$ciej notowanego na brzegu Fennoskandii. Taki niejed-
noznaczny charakter potozenia skat stropu podtoza krystalicznego
moze by¢ argumentem wspierajgcym dwa ostatnie modele SFS,
zaktadajgce nasuwczy charakter szerokiej strefy kolizji dwéch do-
men skorupowych.

(7) Najnowszy zaproponowany model zostat oparty na wskaza-
niach refleksyjnych profili sejsmicznych PolandSPAN™, w pota-
czeniu z dwuwymiarowym modelowaniem grawimetrycznym i ma-
gnetycznym oraz tréjwymiarowymi modelami geofizycznymi gte-
bokosci podtoza i grubosci skorupy ziemskiej (Mikotajczak i in.,
2026). Zaktada on, ze SFS nie odpowiada pojedynczej dyslokacji,
lecz reprezentuje strefe o szerokosci ok. 100—120 km, obejmujacg
biatorusko-podlaski pas granulitowy i pas okotowski. Obecne w ob-
rebie tej strefy kontrasty litologiczne i geofizyczne odzwierciedlajg
przeplatanie sie jednostek skorupy ziemskiej z kolidujacych domen
fennoskandzkiej i sarmackiej. Interpretuje sie je jako pozostatosci
po tukowych kompleksach magmowych, maficznych kompleksach
magmowych lub skatach metamorficznych wysokiego ci$nienia,
ktore sg charakterystyczne dla szwow kolizyjnych. Obrazowanie
sejsmiczne i modelowanie geofizyczne pokazuja, ze anomalie te
rozciggaja sie na catg skorupe, wskazujac na gteboko zakorze-
niong kolizje paleoproterozoiczng. P6tnocne i potudniowe granice
strefy szwu pokrywajg sie odpowiednio z krawedziami granulitu
biatorusko-podlaskiego i paséw magmowych Osnitsk—Mikaszewiczi.
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4.2. STREFA TEISSEYRE'A-TORNQUISTA
| GLEBOKIE PODLOZE NIZU POLSKIEGO

Stanistaw Mazur

Granica pomiedzy platformg prekambryjska potnocno-wschod-
niej Polski a platformg paleozoiczng Polski $rodkowej i zachod-
niej przebiega wzdtuz strefy Teisseyre’a-Tornquista (TT), wyra-
zonej w geofizycznych polach potencjalnych. Strefa TT stanowi
geofizyczne odzwierciedlenie strefy przejSciowej pomiedzy gru-
ba skorupg platformy prekambryjskiej na pétnocnym wschodzie
a cienszg skorupg podtoza platformy paleozoicznej na potudnio-
wym zachodzie. Wspomniana strefa przej$ciowa jest catkowicie
przykryta osadami ediakarskimi i fanerozoicznymi, a jej przebieg
rozpoznano wytgcznie na podstawie danych geofizycznych, w tym
tych, ktére definiujg strefe TT. Szerokos¢ strefy TT siega 50 km,
odzwierciedlajgc zmiane gtebokosci granicy Moho o 6—8 km oraz
nachylenie stropu prekambryjskiego podtoza, ktéry obniza sie ku
potudniowemu zachodowi o ok. 8—12 km pod migzszymi sukcesja-
mi osadowymi paleozoiku i mezozoiku. W konsekwencji grubos¢
skorupy krystalicznej zmniejsza sie w obrebie strefy TT o 16—
20 km. Jednoczes$nie zmniejszeniu ulega grubosc¢ catej litosfery
— ze 150-200 km pod platformg prekambryjska do 80-120 km
pod platformg paleozoiczna. Cho¢ interpretacje charakteru stre-
fy TT i jej geologicznego uzasadnienia zmieniaty sie kilkakrotnie
w przesztosci, nowe dane sugerujg, ze odwzorowuje ona strefe
wycienienia skorupy kontynentalnej, uformowang w wyniku edia-
karskiego ryftingu, a nastepnie poddang dalszemu rozcigganiu
w trakcie ryftingu kontynentalnego we wczesnym permie. W efek-
cie tych procesow platforma paleozoiczna na znacznym obszarze
potudniowo-zachodniej Polski spoczywa na silnie rozciggnietej
skorupie kratonu wschodnioeuropejskiego, ktéra siega w podtozu
tej platformy az do granicy blokéw gérno- i dolnoslaskiego.

4.2.1. Wprowadzenie

Strefa Teisseyre’a-Tornquista stanowi jeden z najbardziej spek-
takularnych lineamentéw geofizycznych Europy (Pharaoh, 1999;
Pharaoh i in., 2006). Tradycyjnie jest ona utozsamiana z grani-
ca tektoniczng pomiedzy prekambryjska platforma wschodnio-
europejska a platformg paleozoiczng (fig. 1; Pharaoh, 1999).
Wspomniana granica jest dobrze widoczna na refrakcyjnych profi-
lach sejsmicznych jako strefa przejsciowa pomiedzy grubg skoru-
pa wschodniej Europy a cienszg skorupg paleozoicznej platformy
Europy Zachodniej (np. Guterch i in., 2010). Podobnie, strefa TT
jest dobrze rozpoznawalna na mapach anomalii magnetycznych
i grawimetrycznych (np. Wybraniec, 1999) oraz na mapach roz-
ktadu strumienia cieplnego (np. Cermak i in., 1989). Potozona na
pétnocny wschéd od strefy TT platforma prekambryjska posiada
gruby, paleoproterozoiczny i — poza granicami Polski — archaiczny
cokot (fundament) krystaliczny, ktérego pokrywa osadowa obej-
muje (miejscami) dosyé migzsze sekwencje neoproterozoiczne
i fanerozoiczne. Na potudniowym zachodzie ze strefg TT gra-
nicza, z kolei, zdeformowane tektonicznie serie osadowe pasm
fatdowo-nasuwczych kaledonidow pomorskich (zob. podrozdziat
5.1.3) i zewnetrznej strefy waryscydéw (zob. podrozdziat 5.1.4.2;
fig. 2). W zwigzku z tym na obszarze Polski, na potudniowy zachaéd
od strefy TT, wyrdznia sie platforme paleozoiczna, ktérej cokot
stanowi nie tylko podtoze krystaliczne, ale takze pofatdowane,
cho¢ niezmetamorfizowane, dolnopaleozoiczne sukcesje osadowe
kaledonidéw oraz dolno- i gérnopaleozoiczne sukcesje waryscy-
doéw. Pokrywe platformowa tworzg natomiast niezdeformowane lub
tylko stabo tektonicznie zdeformowane serie posylurskie w przy-
padku kaledonidow oraz pokarbonskie — na obszarze waryscy-
doéw. Jak juz wspomniano, granice zasiegu obu platform w przy-
powierzchniowych partiach skorupy wyznacza sie w przyblizeniu
wzdtuz strefy TT. Nie oznacza to jednak, ze granica skorupy kra-
tonu wschodnioeuropejskiego na wszystkich poziomach gtebo-
kosciowych podsciela strefe TT, gdyz podtoze i pokrywa kratonu
w rzeczywistosci przedtuzajg sie ku potudniowemu zachodowi
poza strefe TT i stanowig krystaliczng czes¢ cokotu platformy pa-
leozoicznej. Kwestia ta jest szerzej dyskutowana w dalszej czesci
rozdziatu'.

Strefa TT, mimo iz znana tylko z pomiaréw geofizycznych, byta
najczesciej interpretowana w przesztosci wprost jako struktura tek-
toniczna — reliktowa granica ptyty tektonicznej kratonu wschodnio-

europejskiego, rozdzielajgca starg Europe prekambryjskg od
miodszej, paleozoicznej (np. Tornquist, 1908; Teisseyre, 1921;
Brochwicz-Lewinski i in., 1981; Pozaryski i in., 1982; Dadlez i in.,
2005; Narkiewicz i in., 2015). Istniaty jednak rowniez alternatywne
opinie, wedtug ktorych kraton wschodnioeuropejski — a przynajmnie;j
jego dolna skorupa — siega¢ ma dalej na potudniowy zachod, pod
platforme paleozoiczng, a zatem poza strefe TT (Berthelsen, 1998;
Pharaoh, 1999; Grad i in., 2002; Winchester i in., 2002; Malinowski
iin., 2005; Zelazniewicz i in., 2009; Mazur i in., 2015, 2016a, b, 2021;
Mikotajczak i in., 2019). Przez dtugi czas odpowiedz na pytanie: ja-
kiego rodzaju jest budowa gtebokiego podioza strefy TT, pozosta-
wata niejasna z powodu braku odpowiednich danych geofizycznych
obrazujacych jej gteboka strukture. Sytuacja ta poprawita sie wraz
z pojawieniem sige wysokorozdzielczych profili sejsmiki refleksyjnej
obrazujgcych strukture potudniowo-zachodniego sktonu platformy
prekambryjskiej (Malinowski i in., 2013; Krzywiec i in., 2014).

Ponizej, w oparciu o wyniki wczes$niejszych, wstepnych prac prze-
gladowych (Mazur i in., 2017, 2018a), przedstawiono wyniki ilo-
Sciowej interpretacji danych grawimetrycznych i magnetycznych,
zintegrowanych z interpretacja profili sejsmicznych programu Po-
landSPAN™ oraz POLCRUST-01, a takze z niektérymi starszymi
profilami sejsmiki refrakcyjnej. W oparciu o te dane przedstawiono
interpretacje wgtebnej struktury przejscia miedzy platformami pre-
kambryjska i paleozoiczng warunkujgcej geofizyczny obraz strefy
TT, a takze struktur gtebokiego podtoza Nizu Polskiego rozcig-
gajgcego sie dalej na potudniowy zachdd, az po Sudety i blok
gornoslaski (fig. 2). Dane te wskazujg na wspomniang na wstepie
kontynuacje prekambryjskiej skorupy kratonu wschodnioeuropej-
skiego oraz jego dolnopaleozoicznej pokrywy osadowej ku potu-
dniowemu zachodowi — pod platforme paleozoiczng zachodniej
Polski. Osobng kwestig dyskutowang w literaturze (np. Mazuriin.,
2015, 2018a) jest ewentualna obecnos$¢ kilu skorupowego wyste-
pujacego pod strefg TT.

W szerszym konteks$cie geologii europejskiej, zaprezentowane
dane przemawiajg za lokalizacjg strefy kolizji Awalonii z Baltikg
— szwu kaledonskiego (szew Thora) — nie wzdtuz strefy TT, lecz
wyraznie dalej na potudniowy zachod, w pétnocno-wschodnich
Niemczech i potudniowo-zachodniej Polsce (zob. tez podrozdziat
5.1.3). Dodatkowg implikacjg jest potozenie rozlegtych paleozoicz-
nych i permsko-mezozoicznych basenéw osadowych zachodniej
Polski nad rozciggnietym, wycienionym i gteboko pogrgzonym
obrzezeniem paleokontynentu Baltiki. Argumenty geofizyczne
i geologiczne przedstawione ponizej wskazuja, ze gtebokie struktu-
ry skorupowe odzwierciedlone przez strefe TT zostaty uformowane
w prekambrze podczas rozpadu Rodinii i dodatkowo przebudowane
podczas ryftingu kontynentalnego we wczesnym permie (Mikotaj-
czakiin., 2019; Mazuriin., 2021).

4.2.2. Obraz geofizyczny strefy
Teisseyre’a-Tornquista

Gteboka struktura skorupy w strefie przejscia miedzy kratonem
wschodnioeuropejskim a platformg paleozoiczng, utozsamiang od
dawna ze strefg TT, jest najlepiej zobrazowana przez gestg sie¢
sejsmicznych profili refrakcyjnych (Guterch, Grad, 2006), gtebokie
profile refleksyjne (Malinowski i in., 2013; Krzywiec i in., 2014; fig. 3)
oraz rezultaty wysokiej jakosci powierzchniowych i lotniczych badan
grawimetrycznych i magnetycznych (fig. 4; np. Wybraniec, 1999).
Strefa TT ma ok. 50 km szerokos$ci i ponizej niej dochodzi do wy-
raznej zmiany gtebokosci powierzchni Moho. Podczas gdy gtebo-
ko$¢ Moho pod polska czescig platformy prekambryjskiej siega 42—
49 km, pod platformg paleozoiczng zmniejsza sie do 31-38 km (np.
Guterch, Grad, 2006; Guterch i in., 2010). Jednoczes$nie strop pre-
kambryjskiego podtoza w obrebie strefy TT opada ku potudniowemu
zachodowi o ok. 8—12 km (fig. 5; Mazur i in., 2015; Grad, Polkowski,
2016; Mikotajczak i in., 2019; Krzywiec i in., 2017a).

Rozktad predkosci fal poprzecznych (S) w gérnym ptaszczu Zie-
mi, uzyskany na podstawie tomografii sejsmicznej, potwierdza,
ze strefa TT pokrywa sie z rozlegta strefg przejsciowg pomiedzy
obszarem wysokich predkosci fal S pod platformg prekambryjska
a obszarem niskich predkosci pod platformg paleozoiczng (Zhu
iin., 2015). Dodatkowo strefa TT odpowiada kierunkowi szybszego
rozchodzenia sie fal S w gérnym ptaszczu (Zhu, Tromp, 2013). Jest
to zgodne z ptynnymi zmianami anizotropii sejsmicznej na granicy
platformy prekambryjskiej i paleozoicznej (Vecsey i in., 2014).

' Nalezy przy okazji wyjasni¢, ze, aby nadmiernie nie komplikowa¢ przedstawienia na mapach geologicznych i tektonicznych przestrzennych zagadnien wspoétwystepowania na réznych
gtebokosciach i w réznych planach strukturalnych oraz naktadania sie na siebie w rzucie pionowym elementéw odmiennych jednostek tektonicznych, za granice tektoniczne pomigdzy nimi
w typowym ujeciu geologiczno-kartograficznym przyjmuje sie granice wynikajace z sytuacji zachodzgcych na powierzchni obrazowanej na mapie. | tak, w przypadku granicy pomigdzy
platformami prekambryjskg a paleozoiczng wyznaczanej w rejonie Lubelszczyzny, najptycej uwidocznia si¢ ona na powierzchni podjurajskiej, odstaniajgcej utwory karbonu i starsze. Na tej
powierzchni za granice migdzy obiema platformami nalezy zatem przyjg¢ front deformacji waryscyjskiej w obrebie sukcesji fanerozoicznej, nadscielajgcej fundament krystaliczny EEC
(kratonu wschodnioeuropejskiego, ang. East European Craton). Front ten przebiega wzdtuz stref uskokowych Kocka oraz Izbicy—Zamoscia (Krzywiec i in., 2017a; Tomaszczyk, Jarosinski,
2017; Kufrasa i in., 2019; zob. tez podrozdziaty 4.3 i 5.1.4.2), a zdeformowana tektonicznie pokrywa EEC stanowi tam juz podtoze platformy paleozoicznej, podscielonej tez przez gtebiej
lezacy fundament EEC. Przyktad ten pokazuje trudnosci przy prébach jednoznacznego definiowania zasiegu i granic niektérych jednostek tektonicznych.
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Strefa TT wyraznie odznacza sie rowniez w obrazach pola sity ciez-
kosci i pola magnetycznego (Krélikowski, Petecki, 1995; Krolikowski,
Wybraniec, 1996; Wybraniec, 1999) oraz w rozktadzie strumienia
cieplnego (Cermak i in., 1989; Majorowicz i in., 2003). Generalnie,
obszary platformy prekambryjskiej, w ktérych strop krystalicznego
podtoza zalega stosunkowo ptytko, odpowiadajg strefom wysokich
anomalii grawimetrycznych i magnetycznych. Natomiast platforma
paleozoiczna, w ktérej podtoze krystaliczne zalega gtebiej, cechuje
sie niskimi wartosciami tych anomalii (fig. 4).

Strefa TT, znajdujgca sie pomiedzy tymi kontrastujgcymi dome-
nami geofizycznymi, pokrywa si¢ z maksymalnym lateralnym gra-
dientem pola sity ciezkosci i pola magnetycznego (fig. 4). Na catej
dtugosci strefy TT gteboka struktura skorupy na przejsciu migdzy
platformg prekambryjskg i paleozoiczng jest przykryta grubg serig
osadéw paleozoicznych, permsko-mezozoicznych i czwartorze-
dowych. Z tego wzgledu rekonstrukcja jej wspotczesnej wgtebnej
budowy oraz ewolucji tektonicznej w przesztosci musi opierac sie
przede wszystkim na interpretacji danych geofizycznych i wynikach
wiercen — natomiast geologia powierzchniowa ma tu znaczenie
drugorzedne.

Struktura sejsmiczna kratonu wschodnioeuropejskiego, ujawniona
w refrakcyjnych badaniach sejsmicznych, charakteryzuje sie trze-
ma niemal poziomymi i jednolitymi warstwami o predkosciach fal
P wynoszgcych 6,1-6,4, 6,5-6,7 i 7,0—7,2 km/s, wraz ze wzrostem
gtebokosci (Grad i in., 2002). Gtebokos$¢ nieciggtosci Moho wynosi
od 39-45 km w poétnocno-wschodniej Polsce do 50 km na Litwie
(fig. 6; Guterch, Grad, 2006; Mazur i in., 2021). Paleoproterozo-
iczny kraton wschodnioeuropejski sktada sig gtéwnie z granulitow,
migmatytéw, anortozytéw i granitognejséw (Krzeminska i in., 2017;
zob. tez podrozdziat 4.1). Skaty te tworzg pasma o przebiegu pot-
nocno-wschodnim, przebiegajgce w przyblizeniu prostopadle do
strefy TT (Bogdanova i in., 1996; Krzeminska i in., 2017). Pokrywa
osadowa platformy prekambryjskiej na jej potudniowo-zachodnim
sktonie sktada sie z trzech sukcesji: ediakarsko-wczesnopaleozo-
icznej, dewonsko-karbonskiej i permsko-mezozoicznej. Sekwencja
dolnego paleozoiku ma znaczng migzszosc¢ i duzy lateralny zasieg.
Jej dolna czes¢ powstata na pasywnym obrzezeniu kontynental-
nym Baltiki, przechodzac ku gorze w sylurski basen przedgorski
kaledonidéw (zob. podrozdziat 5.1.3), ktéry rozwinat sie przed
frontem nasunie¢ kaledonskich (Poprawa i in., 1999; Mazur i in.,
2018b).

Platforma paleozoiczna charakteryzuje sie migzszg gérng skorupg
o niskich predkosciach fal podtuznych P (<6,0 km/s) do gteboko-
$ci ok. 20 km, stosunkowo cienkg skorupag srodkowg (6—12 km)
z V, w zakresie 6,2-6,4 km/s i dolng skorupg o predkosciach 6,8—
7,2 km/s (np. Guterch, Grad, 2006). Dolna skorupa w pétnocno-
-zachodniej Polsce wykazuje wysoki gradient predkosci i silng re-
fleksyjnos$¢é (Guterch, Grad, 2006). Nieciggto$¢ Moho zalega na
gtebokosci od 38 do 31 km w $rodkowej i pétnocnej Polsce (fig. 6;
Guterch, Grad, 2006). Pokrywe osadowa platformy paleozoicznej
tworzy basen polski, ktdrego permsko-mezozoiczne wypetnienie
osadowe osigga maksymalng migzszo$¢ 8 km (fig. 7; Dadlez i in.,
1995; zob. podrozdziat 5.2.1). Najwieksza migzszos$¢ wystepuje
w bruzdzie Ssrodkowopolskiej, wydtuzonym depocentrum sedy-
mentacyjnym o przebiegu NW-SE, przylegajgcym do strefy TT
od potudniowego zachodu (fig. 7; Dadlez i in., 1995). To depo-
centrum ulegto nastepnie inwersji tworzac antyklinorium $rod-
kowopolskie w péznej kredzie—wczesnym paleogenie (np. Da-
dlez i in., 1995; Krzywiec, 2002). Pod basenem polskim zalega
gruba sekwencja karbonska, reprezentujgca osady pasywnego
obrzezenia Laurosji i waryscyjskiego basenu przedgérskiego
(np. Mazur i in., 2010, 2020). Sukcesja karbonska ulegta defor-
macji na obszarze waryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego
(np. Mazur i in., 2020). Osady przedpermskie siegaja maksymal-
nie 4—5 km grubosci (Dadlez i in., 1995; Grad, Polkowski, 2016;
Mikotajczak i in., 2019), ale zostaty nawiercone jedynie na waskim
obszarze kaledonidow pomorskich, bezposrednio na potudniowy
zachod od strefy TT (fig. 1, 2). Ich litologia jest podobna do litologii
dolnopaleozoicznego basenu battyckiego na potudniowo-zachod-
nim sktonie platformy prekambryjskiej (np. Modlinski, Podhalanska,
2010).

4.2.3. Modelowanie geofizyczne strefy
granicznej kratonu i platformy paleozoicznej
z uzyciem danych grawimetrycznych,
magnetycznych i sejsmicznych

Punktem wyjscia do przeprowadzonych analiz byta obserwacja,
ze w poétnocnej i centralnej Polsce strefie TT towarzyszg rozlegte
ujemne anomalie grawimetryczne — tzw. pomorski i kujawski nize
grawimetryczne — wydtuzone réwnolegle do jej przebiegu (fig. 4).
Odmienna sytuacja wystepuje w potudniowo-wschodniej Polsce,
gdzie strefa TT przecina obszar dodatnich anomalii zwigzanych
z matopolskim wyzem grawimetrycznym, nie powodujac jego

wyraznych zaburzen. W tym rejonie dodatnie anomalie grawime-
tryczne sg interpretowane jako efekt obecnosci w dolnej skorupie
ciat o wysokiej gestosci (np. Perchu¢, 1984; Malinowski i in., 2005;
Janik i in., 2005, 2009; Sroda i in., 2006). Z kolei geneza ujem-
nych anomalii réwnolegtych do strefy TT w pdtnocnej i centralnej
Polsce nie jest jednoznaczna. Uwzgledniajgc fakt sptycenia gra-
nicy Moho pod platformg paleozoiczng wzgledem platformy pre-
kambryjskiej (Grad i in., 2002; Guterch, Grad, 2006; Guterch i in.,
2010), nalezatoby raczej oczekiwaé obecnosci anomalii dodatnich.
Efekt ten jest jednak czesciowo réownowazony przez jednoczesne
pogtebienie stropu krystalicznego podtoza ku potudniowemu za-
chodowi. W jakim stopniu te przeciwstawne czynniki kompensuja
sie wzajemnie — lub czy dodatkowo dziatajg inne mechanizmy —
pozostaje pytaniem otwartym, ktérego nie da sie rozstrzygna¢ na
podstawie samej analizy jako$ciowej. Wymaga to zastosowania
ilosciowych modeli geofizycznych opartych na precyzyjnej ana-
lizie danych. Podobna niejednoznacznos$¢ dotyczy interpretacji
anomalii magnetycznych. Na podstawie samej analizy wizualne;j
trudno jednoznacznie stwierdzi¢, czy silny lateralny gradient pola
magnetycznego w strefie TT (fig. 4) wynika wytgcznie z gtebokiego
pograzenia magnetycznego podtoza pod platforma paleozoicznag,
czy tez odzwierciedla kontakt blokéw skorupy krystalicznej o rézne;j
podatnos$ci magnetycznej.

Do opracowania modeli ilo$ciowych wykorzystano dane z profili
sejsmicznych PolandSPAN (Krzywiec i in., 2014), przetworzonych
do skali gtebokosciowej (fig. 8). Wprowadzenie do modeli hory-
zontéw sejsmicznych odpowiadajgcych stropowi krystalicznego
podtoza oraz gtéwnym jednostkom litostratygraficznym w pokry-
wie osadowej istotnie zmniejszyto niejednoznacznos$¢ rozwigzan,
ograniczajgc liczbe mozliwych interpretacji. Poniewaz oryginalne
profile PolandSPAN nie obrazuja dolnej skorupy ani granicy Moho,
zostaty one zintegrowane z danymi grawimetrycznymi i magne-
tycznymi w celu petnego odwzorowania struktury skorupy wzdtuz
strefy TT. Do modelowania gtebokosci stropu dolnej skorupy oraz
granicy Moho wykorzystano siatki opracowane przez Maystrenke,
Scheck-Wenderoth (2013) oraz Mazura i in. (2021), powstate na
podstawie tgcznej inwersji danych grawimetrycznych oraz hory-
zontéw sejsmicznych z eksperymentow refrakcyjnych.

Modelowanie dwuwymiarowe przeprowadzono wzdtuz wybranych
profili PolandSPAN, ktére przecinajg strefe TT w catosci lub cze-
$ciowo (fig. 4; Mazur i in., 2015, 2016a, 2018a; Mikotajczak i in.,
2019). Zastosowano oprogramowanie Geosoft GM-SYS, oparte
na klasycznej metodzie Talwaniego, Ewinga (1960), umozliwiaja-
cej obliczenie syntetycznych odpowiedzi grawimetrycznych i ma-
-gnetycznych generowanych przez ciata zdefiniowane w modelu.
Szczegdtowy opis metodologii znajduje sie w cytowanych wyzej
publikacjach.

4.2.4. Struktura wgtebna skorupy ziemskiej
w strefie Teisseyre’a-Tornquista

Analiza ilosciowa potwierdzita szereg wczes$niejszych ustalen do-
tyczacych budowy skorupy ziemskiej w rejonie strefy TT, przedsta-
wionych m.in. przez Krolikowskiego, Peteckiego (1995), Krolikow-
skiego, Wybranca (1996) oraz Wybranca (1999). Uzyskane wyniki
wskazuja, ze strefa TT wyznacza granice dwoch kontrastujgcych
domen litosferycznych, wzdtuz ktérej wystepujg maksymailne late-
ralne gradienty pola sity cigzkosci i pola magnetycznego (fig. 4).
Modelowanie dwuwymiarowe potwierdzito rowniez, ze granica
Moho znajduje sie ptycej pod platformg paleozoiczng niz pod plat-
formg prekambryjska (fig. 8).

Oproécz potwierdzenia znanych wczes$niej cech, badania dostar-
czyty takze nowych informacji na temat wgtebnej budowy sko-
rupy w rejonie strefy TT, dotad nieopisywanych w literaturze.
W szczegdlnosci wykazano, ze dopasowanie obliczonych ano-
malii grawimetrycznych w modelach geofizycznych do profiléw
obserwowanych wymaga zatozenia lokalnego obnizenia grani-
cy Moho w obrebie strefy TT. Trzy modele dla profilow PL-5300,
PL-5400 i PL-5600 (fig. 8) wskazujg na obecnos$¢ kilu skorupowego
pod strefag TT w Polsce srodkowej i pétnocno-zachodniej. Struktura
ta ma szerokos¢ 20-30 km i jest zlokalizowana pod osiowg cze-
Scig kujawskiego i pomorskiego nizu grawimetrycznego. Kil siega
do gtebokosci 46-48 km, co oznacza, ze granica Moho w jego
obrebie jest potozona o ok. 6-8 km gtebiej niz w otaczajacych ob-
szarach (fig. 7). W modelowaniu przyjeto minimalng realistycznag
gestos$é¢ skorupy w obrebie strefy TT — 2,7 g/cm? — co jest wartoscig
nizszg niz sugerowana na podstawie danych sejsmiki refrakcyjnej
(Gradiin., 2003; Guterch i Grad, 2006; Guterch i in., 2010). Gdyby
zwiekszy¢ te warto$¢ zgodnie z danymi sejsmicznymi, kil skorupy
bytby wiekszy, prawdopodobnie zblizony do zaprezentowanego
przez Grada i in. (2003: ich figura 8a). Rowniez odrzucenie zato-
zenh o zwiekszonej gestosci goérnego ptaszcza pod platforma paleo-
zoiczng (jak przyjeto w modelach PL-5300 i PL-5400, por. Grad
i in., 2003; Janik i in., 2009) skutkowatoby wiekszym rozmiarem
modelowanego kilu.



55°0'0"N

foW

Waryscydy

50°0'0"N

45°0'0"N

ammme uskok Gréjca

strefa Teisseyre'a-Tornquista

przypuszczalny zasieg kratonu
-- wschodnioeuropejskiego

D ryft Orsza-Wotyn

Modele dwuwymiarowe wykazuja ciggtosc¢ strukturalng stropu pod-
toza krystalicznego w obrebie kratonu wschodnioeuropejskiego,
ktory systematycznie zapada ku potudniowemu zachodowi. Strop
krystalicznego podtoza zanurza sie pod permsko-mezozoiczne
osady basenu polskiego oraz starsze formacje paleozoiczne w jego
czesci potnocno-zachodniej, a takze pod bloki tysogorski i mato-
polski w czesci potudniowo-wschodniej (fig. 8). Glebokos$¢ stropu
krystalicznego podtoza kratonu wschodnioeuropejskiego w obre-
bie strefy TT wynosi od 11-13 km w Polsce pétnocno-zachodniej
i centralnej do 16—18 km w Polsce potudniowo-wschodniej (fig. 9).

Geometria profili magnetycznych przecinajgcych strefe TT odpowia-
da przebiegowi stropu podtoza, ktéry zapada w kierunku potudnio-
wo-zachodnim (fig. 8). Swiadczy to o tym, ze gtéwnym czynnikiem
kontrolujgcym lateralne gradienty pola magnetycznego w obrebie
strefy TT jest zmiennos$¢ gtebokosci wystepowania podtoza kry-
stalicznego. Wniosek ten potwierdza réwniez obserwowany wzrost
dtugosci falowej anomalii magnetycznych w miare zblizania sie do
strefy TT od strony platformy prekambryjskiej (fig. 4B). Dtugos$¢ fa-
lowa to najmniejsza odlegto$¢ miedzy dwoma punktami, w ktérych
wykres zmiennos$ci magnetyzacji — majgcy ksztatt sinusoidy — po-
wtarza sie w taki sam sposob.

Podsumowujgc, modelowanie dwuwymiarowe nie wykazato obec-
nosci wyraznych kontrastéw gestosci w obrebie skorupy krystalicz-
nej wzdtuz strefy TT w centralnej i pédtnocno-zachodniej Polsce.
Co wigcej, nawet przy zatozeniu minimalnej dopuszczalnej gesto-
$ci podtoza krystalicznego (2,7 g/cm?), nie udato sie odwzorowaé
obserwowanych ujemnych anomalii grawimetrycznych w rejonie
Pomorza i Kujaw bez wprowadzenia lokalnego obnizenia granicy
Moho pod strefg TT. W przeciwienstwie do tego, w rejonie Lubelsz-
czyzny jest obserwowany wyrazny kontrast gestosci w obrebie sko-
rupy, ktory jednak wigze sie z obecnoscig ciat o podwyzszonej
gestosci zlokalizowanych w krystalicznym podtozu (Perchué, 1984;
Malinowski i in., 2005; Janik i in., 2005; Sroda i in., 2006).

Modele dwuwymiarowe wskazujg na ciggtos¢ stropu podtoza kry-
stalicznego na catej ich dtugosci od platformy prekambryjskiej po
podioze platformy paleozoicznej. Brak jest dowodéw na kontakt
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w poprzek strefy TT odrebnych blokow litosfery o odmiennych
wiasnosciach fizycznych. Potwierdza to réwniez obecnos$¢ nieza-
burzonych tektonicznie osadéw dolnopaleozoicznych, ktére zale-
gajg bezposrednio na krystalicznym podtozu wzdtuz Srodkowego
odcinka strefy TT. W czesciach potnocno-zachodniej i potudniowo-
-wschodniej strefy TT obserwuje sie deformacje w obrebie pokrywy
osadowej, jednak majg one charakter naskérkowy i sg zwigzane
z obecnoscig, odpowiednio, kaledonskiego (Mazuriin., 2016a) i wa-
ryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego (Antonowicz i in., 2003;
Krzywiec i in., 2017a, b).

4.2.5. Implikacje dla ewolucji tektonicznej

W ciggu ostatnich trzech dekad strefa TT byta najczesciej inter-
pretowana jako reliktowa granica tektoniczna utworzona w edia-
karze i we wczesnym paleozoiku wzdtuz potudniowo-zachodnie-
go obrzezenia paleokontynentu Baltika (np. Franke, 1995; Dadlez
iin., 2005; Malinowski i in., 2015; Narkiewicz i in., 2015). Niektérzy
zwolennicy tej hipotezy zaktadali, ze strefa TT reprezentuje strefe
przesuwczg, stanowigcg szew tektoniczny utworzony w miejscu
transformujgcej granicy ptyt litosfery (Brochwicz-Lewinski i in.,
1984; Pozaryski, 1990; Dadlez i in., 2005; Narkiewicz i in., 2015).

Jednakze regularna, niezaburzona geometria stropu krystalicz-
nego podtoza na sktonie platformy wschodnioeuropejskiej wzdtuz
strefy TT (fig. 8), ujawniona dzigki profilom sejsmicznym Poland-
SPAN (Mazur i in., 2015, 2016a; Krzywiec i in., 2017a) oraz PO-
LCRUST-01 (Malinowski i in., 2013, 2015; Krzywiec i in., 2017b),
a takze poprzez modelowanie pél potencjalnych (Mazuriin., 2015,
2016a, b, 2017, 2018a), jest trudna do pogodzenia z obecnoscig
paleozoicznego szwu tektonicznego w tej strefie. Réwniez obec-
nos$c¢ niezaburzonych osadéw dolnopaleozoicznych zalegajgcych
bezposrednio na podtozu krystalicznym w centralnej Polsce (fig. 8)
stoi w sprzecznos$ci z takg interpretacja.

Jesli uzna¢, ze Baltika byta paleokontynentem powstatym w wy-
niku rozpadu Rodinii w ediakarze (Torsvik i in., 1990, 1992) i ist-
niejgcym az do kolizji z Laurencjg w sylurze, wéwczas podtoze
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krystaliczne po obu stronach strefy TT nalezy do Baltiki. Oznacza
to rowniez, ze o0$ ediakarskiego ryftu znajdowata sie na zachod
od obecnej pozycji strefy TT. Przedtuzenie prekambryjskiej skoru-
py kratonu wschodnioeuropejskiego pod paleozoiczng platforme
Polski srodkowej i zachodniej postulowat juz Berthelsen (1998) na
podstawie profilu sejsmicznego LT-7. Wedtug tego autora strefa TT
miata reprezentowac¢ jednak permsko-mezozoiczny ,pseudoszew
tektoniczny” (ang. pseudosuture), powstaty podczas otwierania
sie basenu polskiego. Miat sie on utworzy¢ nad niskokgtowa, li-
stryczng powierzchnig odktucia w plastycznej czesci skorupy,
w wyniku wczesnopermskiego ryftingu kontynentalnego — zgo-
dnie z klasycznym modelem Wernickego (1985). Model Berthelse-
na zostat w duzej mierze przyjety w pracy przegladowej Pharaoha
(1999), dotyczacej gtebokiej budowy strefy szwu transeuropej-
skiego (TESZ), rozwinietej na potudniowo-zachodnim obrzezeniu
platformy prekambryjskiej. Jednoczes$nie uskok Krakéw—Lubliniec,
wyznaczajacy obecng granice miedzy terranem Brunovistulii a blo-
kiem matopolskim (fig. 2), zostat zinterpretowany jako potencjalna
granica Baltiki (Zaba, 1999).

Niektorzy badacze, mimo inspiracji koncepcjg Berthelsena (1998),
przyijeli jg tylko czesciowo. Grad i in. (2002) oraz Winchester i in.
(2002) uznali, ze jedynie dolna skorupa Baltiki sigga poza strefe
TT, az do uskoku Odry (fig. 10), podczas gdy goérng skorupe in-
terpretowano jako kaledonskg pryzme akrecyjna. Poglad, zgod-
nie z ktérym gérna skorupa i dolnopaleozoiczna cze$¢ platformy
paleozoicznej miaty pochodzenie awalonskie, zostat jednak za-
kwestionowany po odkryciu, ze ordowickie i sylurskie osady kale-
donidow pomorskich pochodzg ze zrédet zwigzanych z Baltikg (Na-
wrocki, Poprawa, 2006; Poprawa i in., 2006).
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Gteboka architektura litosfery w poprzek strefy TT zostata odwzo-
rowana wzdtuz profilu P4 (fig. 10) przez Wilde-Piérko i in. (2010) na
podstawie danych refrakcyjnych i telesejsmicznych. Na ich profilu
wystepuje gwattowna zmiana grubosci litosfery pod strefg TT —
z ok. 200 km pod platformg prekambryjskg do ok. 120 km pod
przylegta czescig platformy paleozoicznej (zob. takze Geissleriin.,
2010; Maystrenko, Scheck-Wenderoth, 2013; Janutyte i in., 2014).
Ponadto, ok. 150 km na potudniowy zachéd od strefy TT wystepuje
kolejny wyrazny spadek grubosci litosfery — z 120 do 90 km — na
granicy litosfery i astenosfery (fig. 10).

Jednoczes$nie Dadlez i in. (2005), kontynuujgc wczes$niejsze inter-
pretacje Brochwicza-Lewinskiego i in. (1984) oraz Pozaryskiego
(1990), zaproponowali hipoteze, wedtug ktérej strefa TT powsta-
ta w miejscu transformujgcej krawedzi Baltiki podczas orogenezy
kaledonskiej. Zdaniem tych autoréw, proksymalne terrany o po-
chodzeniu battyckim dokowaty wzdtuz strefy TT do obrzezenia
paleokontynentu Baltiki. Mimo ze Dadlez i in. (2005) nie zapre-
zentowali nowych danych, to ich koncepcja przewidywata obec-
no$¢ skorupy Baltiki w gtebokim podtozu platformy paleozoicznej
na potudniowy zachdéd od strefy TT. Interpretacja Dadleza i in.
(2005) zostata rowniez przywotana w publikacjach opartych na
danych z gtebokiego profilu sejsmicznego POLCRUST-01 (Mali-
nowski i in., 2013, 2015; Narkiewicz i in., 2015), ktéry przecina
potudniowo-wschodnig Polske (fig. 3). Interpretacja ta jednak
ignoruje fakt, ze profil POLCRUST-01 jednoznacznie doku-
mentuje przedtuzenie krystalicznego podtoza kratonu wschodnio-
europejskiego w kierunku potudniowo-zachodnim, pod bloki tyso-
gorski i matopolski, na odlegto$¢ co najmniej 50 km poza strefe TT
(Malinowski i in., 2013; Krzywiec i in., 2017b).
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FIG. 4. Mapy anomalii pél
potencjalnych na obszarze
Polski z lokalizacjq strefy
TT i wybranych struktur
tektonicznych oraz profili
sejsmicznych projektu
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wg Wybranca, 1999).
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FIG. 3. Ogolnokrajowy zasieg gtebokich profili sejsmicznych (wg Mazura i in., 2021). Pétprzezroczysty, rézowy poligon pokazuje zasigg strefy Teisseyre'a- 500 m ponad powierzchnie
Tornquista. Sejsmiczne badania refleksyjne: PolandSPAN (PL, niebieski); POLCRUST-01 (fioletowy). Sejsmiczne badania refrakcyjne: POLONAISE'97 terenu. KNG - kujawski

(P, zielony); profil TTZ (TTZ, zielony); profile LT (LT, zielony); CELEBRATION'2000 (CEL, rézowy); SUDETES-2003 (S, fioletowy) niz grawimetryczny;
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FIG. 6. Gtebokos¢ Moho na
obszarze Polski z natozonymi
gtéwnymi elementami
strukturalnymi (wg Mazura i in.,
2021). Gtebokie potozenie Moho
zaznacza sig pod platformg
prekambryjska i strefg Teisseyre'a-
Tornquista, szczegdlnie

w rejonie matopolskiego wyzu
grawimetrycznego. Plytkie
potozenie Moho odpowiada
domenie waryscyjskiej

i terranowi Brunowistulii.

BSP - bruzda $rodkowopolska;
BV - Brunowistulia; FDK - front
deformacji kaledonskiej;

FDW - front deformacji
waryscyjskiej; FNK - front
nasunie¢ karpackich; KWE - kraton
wschodnioeuropejski; UD — uskok
Dolska; UG — uskok Grojca;
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UL - uskok gornej Laby; UO
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Srodsudecki
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Dane zaprezentowane w niniejszym rozdziale w znacznym stopniu
wspierajg hipoteze Berthelsena (1998), zgodnie z ktérg w gtebo-
kim podtozu platformy paleozoicznej Polski centralnej i zachod-
niej wystepuje nie tylko dolna czes$¢ skorupy, lecz cata grubos¢
krystalicznej skorupy platformy wschodnioeuropejskiej wraz z jej
dolnopaleozoiczng pokrywg osadowg. Podobng interpretacje moz-
na zastosowac¢ wobec blokéw matopolskiego i tysogorskiego, kté-
rych gtebokie podtoze krystaliczne — w Swietle przedstawionych
tu danych oraz wczes$niejszych interpretacji Malinowskiego i in.
(2005) oraz Zelazniewicza i in. (2009) — réwniez nalezy do kratonu
wschodnioeuropejskiego.
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Pomimo podobienstw, istniejg istotne réznice migedzy hipotezg Ber-
thelsena (1998) a przedstawiong tu interpretacjg. Zaprezentowane tu
wyniki nie wspierajg nie tylko istnienia wczesnopaleozoicznej strefy
przesuwczej wzdtuz strefy TT, lecz rowniez obecnosci permskie;j
strefy uskokowej o duzym rzucie w skali catej skorupy, zdolnej do
zmiany jej grubosci (Berthelsen, 1998). llustruje to m.in. centralna
czes¢ strefy TT (fig. 8), gdzie sukcesja osadow starszych od per-
mu nie wykazuje oznak deformacji tektonicznych (Mazur i in., 2015,
2016b, 2017, 2018a). Deformacje pokrywy osadowej platformy fane-
rozoicznej w srodkowej czesci strefy TT ograniczaja sie do efektow
tektoniki solnej oraz stosunkowo niewielkich uskokéw normalnych
(por. Krzywiec, 2012; Mazur i in., 2015).
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4.2.6. Budowa gtebokiego podtoza
Nizu Polskiego

Gtebokg strukture skorupy ziemskiej zwigzang ze strefg TT (fig. 2)
zinterpretowano ostatnio w kategoriach wycienienia skorupy kon-
tynentalnej powstatego podczas rozpadu superkontynentu Rodi-
nia (Mikotajczak i in., 2019; Mazur i in., 2021). Zgodnie z tg kon-
cepcjg, rozciggnieta i wycieniona skorupa kratonu wschodnioeuro-
pejskiego rozcigga sie na potudniowy zachdd poza strefe TT, pod
podtoze permsko-mezozoicznego basenu niemiecko-polskiego
oraz zewnetrznego pasa fatdowo-nasuwczego orogenu waryscyj-
skiego (fig. 10) — obszaru wczesniej opisywanego jako transeuro-
pejska strefa szwu (TESZ; np. Pharaoh, 1999). W przeciwienstwie
jednak do platformy prekambryjskiej, domniemane krystaliczne
podtoze kratonu wschodnioeuropejskiego potozone na potudnio-
wy zachod od strefy TT przykrywajg osady przedpermskie, ktére
zostaty zdeformowane w trakcie cykli kaledonskiego (Pomorze;
fig. 2) i waryscyjskiego (Wielkopolska, Lubelszczyzna; np. Dadlez
iin., 1994; Mazuriin., 2020). Dlatego obszar ten konwencjonalnie
zalicza sie¢ — 0 czym byta juz mowa na poczgtku rozdziatu — do
platformy paleozoicznej. Podziat ten, jak wynika z przegladu faktow
przedstawionych w tym rozdziale, nie jest jednak jednoznaczny.

Obecnie dostepna ograniczona wiedza o budowie gtebokiego pod-
toza Nizu Polskiego opiera sig gtéwnie na wynikach refrakcyjnych
i szerokokatowych refleksyjno-refrakcyjnych eksperymentoéw sej-
smicznych (np. Perchu¢, 1984; Guterchiin., 1986; Guterch, Grad,
2006). Skorupa pod pétnocno-wschodnim obrzezeniem Masywu
Czeskiego (Sudety) charakteryzuje sie dwuwarstwowg struktu-
rg z niskimi predko$ciami fal podtuznych P az po granice Moho
(6,6 km/s; Grad i in., 2002, 2003, 2008). Struktura ta rozcigga sie
dalej na potnocny wschéd poza uskok Odry — umownie uznawany
za geologiczng granice Masywu Czeskiego — i konczy sie w rejonie
uskoku Dolska, ok. 100 km dalej na p6tnocny wschad (fig. 10). Bu-
dowa skorupy miedzy uskokiem Dolska a strefg TT jest uderzajgco
odmienna od sudeckiej i wykazuje trojwarstwowg strukture predko-
$ci typowa dla kratonéw. Obejmuje ona: (1) grubg skorupe gérna
o niskich predkosciach fal P (<6,2 km/s) siegajacych gtebokosci ok.
20 km; (2) cienkg skorupe srodkowa o umiarkowanej predkosci fal
P (~6,4 km/s) oraz (3) skorupe dolng o predkosci 6,5-7,2 km/s i wy-
sokim gradiencie predkosci fal P z gtebokoscig (Grad i in., 2002,
2003; Guterch, Grad, 2006). Gtebokos$¢ granicy Moho waha sie od
38 km pod centrum Polski do 31 km pod jej potudniowo-zachodnig
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FIG. 7. Gleboko$¢ spagu osadow
permsko-kenozoicznych, w tym wulkanitow
permsko-karbonskich, na obszarze Polski,
z natozonymi gtéwnymi elementami
strukturalnymi. Zétte linie pokazuja
lokalizacje przekrojow przedstawionych na
fig. 11. BSP - bruzda $rodkowopolska;

BV - Brunowistulia; FDK - front deformacji
kaledonskiej; FDW - front deformacji
waryscyjskiej; FNK - front nasunie¢
karpackich; GF - uskok Grojca;

GSK - Gory Swietokrzyskie;

KWE - kraton wschodnioeuropejski;

TTZ - strefa Teisseyre’a—Tornquista;

UD - uskok Dolska; UKL — uskok Krakéw-
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czescig (fig. 6; Guterch, Grad, 2006; Mazur i in., 2021). Charakter
grubej skorupy gornej pozostaje niejasny — wczesniej interpreto-
wano jg jako niskometamorficzng sekwencje wulkaniczno-osado-
wg (Puziewicz, 2006). Taka interpretacja jest zgodna z pogladem,
ze gruba skorupa gérna reprezentuje osadowe wypetnienie ryftu
ediakarskiego, ktory poprzedzat rozpad Rodinii (Pharaoh i in.,
2006; Mikotajczak i in., 2019; Mazur i in., 2021). Geometria kon-
taktu pomiedzy dwoma domenami skorupy potozonymi odpowied-
nio na pétnocny wschod i potudniowy zachod od uskoku Dolska
oraz kinematyka samego uskoku pozostajg nieznane ze wzgledu
na ograniczenia szerokokatowej metody sejsmicznej. Uskok ten
najczesciej przedstawiany jest jako stromy do subwertykalnego
w poziomie skorupy goérnej i Srodkowej (np. Grad i in., 2002, 2003).
Z drugiej strony, obrazowanie sejsmiczne wskazuje, ze dolna sko-
rupa o wysokich predkosciach fal P rozcigga sie ku potudniowemu
zachodowi az po uskok Odry (Grad i in., 2002, 2003, 2008). Dlate-
go dane sejsmiczne nie pozwalajg jednoznacznie stwierdzi¢, czy
waryscyjska skorupa zostata $cieta przez stromy uskok przesuw-
czy, czy tez nasunieta na brzeg platformy wschodnioeuropejskiej
na odlegtos¢ rzedu 100 km (Mazur, Schulmann, 2025). Dodatkowg
komplikacje moze wprowadzi¢ obecnos$¢ pomiedzy uskokami Odry
i Dolska $rodkowej skorupy o proweniencji awalonskiej (zob. tez
podrozdziat 5.1.3).

Skorupa krystaliczna pod bruzdg srodkowopolskg ma asymetrycz-
ng geometrie ryftowego obrzezenia kontynentu z wyrazng strefg
przewezenia skorupy (fig. 11), odpowiadajacg definicjom zapro-
ponowanym przez Osmundsena, Ebbinga (2008), Péron-Pinvidic,
Manatschala (2009), Mohna i in. (2012) oraz Manatschala i in.
(2015). Strefa przewezenia skorupy krystalicznej w przyblizeniu
pokrywa sie lokalizacyjnie z wczes$niej zdefiniowang strefg TT
(fig. 11). Zredukowana migzszos$¢ skorupy krystalicznej pod bruz-
dg Srodkowopolskg i wiekszoscig basenu polskiego jest mata, co
znajduje odzwierciedlenie w wielkosci wspotczynnika rozciggniecia
3 obliczonej dla tego obszaru (Mazur i in., 2021). W geologii wspot-
czynnik beta (B) stuzy do okreslenia stopnia wycienienia skorupy
ziemskiej w trakcie ryftingu lub innych proceséw ekstensyjnych.
Definiuje sie go jako stosunek poczatkowej grubosci skorupy do
jej koncowej grubosci po rozcigganiu. Im wyzsza wartos¢ B, tym
wigksze wycienienie skorupy. Dla bruzdy srodkowopolskiej i base-
nu polskiego warto$¢ wspétczynnika B wynosi 3,68, co miesci sie
w typowym zakresie dla pasywnych obrzezen kontynentéw (2,5—
6,5; np. Hopper i in., 2004), a nie dla wczesnych etapow ryftingu
kontynentalnego. Dla poréwnania, najbardziej rozciggniete frag-

Lubliniec; UL — uskok gomej Laby;
UO - uskok Odry; US — uskok $rédsudecki

59



BUDOWA GEOLOGICZNA POLSKI

A4

Platforma
prekambryjska
(wschodnio-
europejska)

60

© Magnetyka [nT]
~
o
@ |
by
0 A . .
T Grawimetria [mGal]
o ]
\n
o
\n
< |
i
Q1
' G
0 42 83 125 km
WSW Uskok Koszalina Front deformaciji kaledonskiej Kaledonski basen przedgorski ENE
— | SKC
Rosnwo 1 Wszebérz 1 _Stupsk 1G 1 . Darlubie IG1

Glebokosé [km]

|— Koniec profilu PL-5600

- 550 Magnetyka [nT]

-7 Grawimetria [mGal]

Kujawski niz grawimetryczny B

G
0 25 50 75 10|0 [km]

sw [ Kutno1 — T1Z [l Bodzansw IG 1 NE

14

Glebokos$¢ [km]
28

FIG. 8. Dwuwymiarowe modele grawimetryczne i magnetyczne dla wybranych profili PolandSPAN. G - profile grawimetryczne; M - profile magnetyczne; gruba
czerwona linia kropkowana - dane obserwacyjne; cienka czarna linia ciagta — syntetyczna odpowiedz modelu. Modele geologiczne dla profili: PL1-5600;

A - wg Mazura i in. (2016a) — model rozszerzony na potudniowy zachdd na podstawie refrakcyjnych sejsmicznych danych i danych otworowych; PL1-5300;

B - wg Mazura i in. (2015); PL1-5400; C — wg Mazura i in. (2016b) — model rozszerzony na potudniowy zachdd na podstawie sejsmicznych danych refrakcyjnych;
PL1-5100; D - struktura cze¢$ci fanerozoicznej wg Krzywca i in. (2017) i Moho wg Malinowskiego (2016). Warto$ci liczbowe na modelach przedstawiajg gestosci
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geologicznych reprezentujg potozenie Moho (M), stropu dolnej skorupy (SDS) i stropu krystalicznego podtoza (SP) na podstawie interpolacji danych refrakcyjnych
(Majdanski, 2012). Niebieskie horyzonty na modelach B i C pokazuja lokalizacje stropu skonsolidowanego podtoza (SP) na podstawie modelu predkosci 3D wg
Grada i Polkowskiego (2016). PLWP — ptaszcz litosferyczny o wysokiej predkosci fal sejsmicznych; SKC - strefa Koszalin—Chojnice;

TTZ - strefa Teisseyre'a-Tornquista
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menty rowu centralnego na Morzu Pétnocnym cechujg sie wspot-
czynnikiem B rownym 2,4. Jest to znacznie wiecej niz wartosc B
obliczona dla permsko-mezozoicznego rozciggniecia w obrebie
bruzdy srodkowopolskiej, ktéra wynosi jedynie 1,3-1,4 (fig. 11;
Mazuriin., 2021). Niski permsko-mezozoiczny wspotczynnik 8 dla
bruzdy srodkowopolskiej ttumaczy sie nie tylko pierwotnym usytu-
owaniem tektonicznym ryftu w obrebie grubej litosfery, ale réwniez
mniej intensywnym rozcigganiem w mezozoiku. To drugie wynikato
ze zmiany rezimu naprezen regionalnych we wczesnym triasie na
ekstensje o kierunku E-W, zwigzang z poczatkiem formowania
sie systemu ryftowego Morza Pétnocnego. W rezultacie, uko$nie
utozona struktura bruzdy srodkowopolskiej byta mniej podatna na
rozcigganie podczas gtéwnych faz ryftingu od triasu do $rodkowe;j
jury.

Znaczna warto$¢ wyliczonego rozciggniecia skorupy krysta-
licznej pod basenem polskim (fig. 11) jest konsekwencjg przy-
jecia zatozenia, ze predkos¢ sejsmiczna V, = 6,0-6,1 km/s wy-
znacza strop podtoza krystalicznego. Poziom ten jest dobrze
zdefiniowany na podstawie danych otworowych i sejsmicznych
w potnocno-wschodniej i potudniowo-zachodniej Polsce. Jednak
pomiedzy strefg TT a domeng waryscyjska znajduje sie pakiet
skat o migzszosci dochodzgcej do 10 km oraz o predkosci V, =
5,75-5,95 km/s. Zastosowanie réznych progéw predkosci dla okre-
Slenia stropu podtoza krystalicznego daje wiec znaczaco odmien-
ne wyniki. Co wigcej, strop gérnej skorupy o predkosci V, = 5,75—
5,95 km/s zazwyczaj lezy ponizej 9 km, a wiec poza zasiegiem wier-
cen, z wyjatkiem waskiego pasma kaledonidéw pomorskich i okolic
Gor Swietokrzyskich. W konsekwencji mozliwe sg dwie sprzeczne
interpretacje podtoza basenu polskiego.

(1) Gorna skorupa o predkosci V, = 5,75-5,95 km/s to paleoprote-
rozoiczne podtoze krystaliczne, a pomierzona niska predkos¢ sej-
smiczna wynika z anizotropii sejsmicznej. Silnie zuskokowana gérna
skorupa moze wykazywaé anomalnie niskie predkosci wzdtuz strefy
TT w profilach refrakcyjnych (zwykle o orientacji NE-SW). Skutkiem
bytby niski wspotczynnik B i niska warto$¢é rozciggniecia skorupy
w ediakarze.

(2) Gorna skorupa o niskiej predkosci to stabo zmetamorfizowane
skaty osadowe, porownywalne do skat ediakarskich szeroko rozprze-
strzenionych pod przykryciem mtodszych osadéw w potudniowo-
-wschodniej Polsce. Ta interpretacja implikuje wysoki wspotczynnik
B i znaczace rozciggniecie skorupy.

strefy TTZ.

-1000 0 UO - uskok Odry;

(m]

Druga z interpretacji wydaje si¢ lepiej uzasadniona z dwoch powo-
dow: (1) w przypadku kaledonidéw pomorskich i okolic Gor Swieto-
krzyskich V, = 5,75 km/s odpowiada w przyblizeniu stropowi zdefor-
mowanego, lecz niemetamorficznego dolnego paleozoiku (np. Mazur
i in., 2016a, 2021); oraz (2) dane petrofizyczne sugeruja, ze gérna
skorupa o niskiej predkosci V, = 5,75-5,95 km/s pod basenem pol-
skim to niskometamorficzna sekwencja wulkaniczno-osadowa (Pu-
ziewicz, 2006). Co wiecej, gtebokie profile refrakcyjne réwnolegte
do strefy TT (np. Grad i in., 1999) nie wykazujg znaczgco wyzszych
predkosci, z wyjatkiem potudniowo-wschodniej Polski, gdzie postulo-
wano strukturalnie uwarunkowang anizotropie gérnej skorupy (Sroda,
2006).

Dostepne gtebokie refleksyjne profile sejsmiczne (Malinowski i in.,
2013, 2016; Mazur i in., 2015, 2016a, 2018a) pokazujg gtadkg po-
wierzchnie stropu podtoza krystalicznego, bez normalnych uskokow
zakorzenionych w podtozu i réwnolegtych do osi bruzdy srodkowo-
polskiej, niezaleznie od tego, czy zostaty one potem odwrécone.
Z kolei profile refrakcyjne (np. Guterch, Grad, 2006) nie wskazuja
na lokalne wyniesienie granicy Moho pod bruzda srodkowopolskg
(fig. 11). Z drugiej strony, utworzenie przestrzeni akomodacyjnej dla
8-kilometrowej sekwencji osadowej bruzdy nie bytoby mozliwe bez
rozciggniecia skorupy krystalicznej. Musiato sie ono dokona¢ po-
przez podatne rozcigganie podtoza krystalicznego. Skala tego pro-
cesu nie jest znana, a jedyng ostrozng hipoteza, jakg mozna przyjac,
jest zatozenie takiego samego wspotczynnika rozciagniecia (1,31)
dla skorupy krystalicznej, jak dla catej skorupy z uwzglednieniem
dzisiejszej gtebokosci Moho (fig. 6). W wyniku takiego zatozenia
grubos$¢ skorupy krystalicznej przed permem wynositaby 21-22 km,
a rzeczywisty permsko-mezozoiczny wspotczynnik B osiggat war-
tos¢ ~1,4. Wartos¢ te oszacowano przyjmujac, ze potowa redukcji
grubosci skorupy (~2,5 km) wynikata z hipotetycznego wyniesienia
nieciggtosci Moho (Mazur i in., 2021). Przyjmujac migzszos$¢ skorupy
krystalicznej sprzed permu réwng 22 km, wspoétczynnik $ zwigzany
z ediakarskim rozcigganiem i rozpadem kontynentu osiggat wartos¢
~2,2, czyli ~1,6 razy wiecej niz w czasie permsko-mezozoicznego
rozciggania. Oszacowany wspoétczynnik = 2,2 dla ediakarskiego
ryftowania bytby jednak dalece niewystarczajacy, by doprowadzi¢
do rozpadu Rodinii. Oznacza to, ze pogrzebany pod basenem pol-
skim kopalny brzeg kontynentalny Baltiki (fig. 11) jest niekomplet-
ny. Jego zewnetrzna cze$¢ musiata zostac tektonicznie usunieta,
przeksztatcona lub przykryta inng jednostka, a wspétczesny kontakt
z domenami waryscyjskg i kadomska (Brunowistulia) ma wyraznie
charakter tektoniczny.
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FIG. 9. Gleboko$¢ podtoza krystalicznego
na mapie Polski z natozonymi gtownymi
elementami strukturalnymi (wg Mazura i in.,
2021). Strop podtoza krystalicznego wykazuje
wyrazne obnizenie o przebiegu NW-SE,
rozciggajace sie na potudniowy zachdd od

BSP - bruzda $rodkowopolska;

FDK - front deformacji kaledonskiej;
FNK - front nasunie¢ karpackich;
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UD - uskok Dolska;

UKL - uskok Krakéw-Lubliniec;

UL — uskok gornej Laby;

US - uskok $rodsudecki
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FIG. 10. Potencjalny zasigg prekambryjskiego krystalicznego podtoza obrzezenia Baltiki w Polsce centralnej i zachodniej. A — zasigg roznych typow skorupy
krystalicznej wzdtuz strefy kontaktowej pomiedzy platformg prekambryjska a platforma paleozoiczng Europy Srodkowej (wg Grada i in., 2002, zmodyfikowano).
Fioletowa linia przedstawia przebieg sejsmicznego profilu refrakcyjnego P4. Prekambryjska skorupa podtoza kratonu wschodnioeuropejskiego jest zaznaczona

kolorem r6zowym, Awalonia — zielonym, Brunowistulia — ciemnozielonym, skorupa waryscyjska — pomaranczowym. Zielono-rézowe (lub pomaranczowo-rézowe)
paski oznaczajg skorupe, ktéra moze reprezentowaé obrzezenie Baltiki w podtozu platformy paleozoicznej. BL — blok tysogérski; BV — Brunowistulia;

FDK - front deformacji kaledonskich; FDW — front deformacji waryscyjskich; MM — masyw matopolski; SM — szew morawski; SRH — szew renohercynski;

STZ - strefa Sorgenfreia-Tornquista; TTZ — strefa Teisseyre'a-Tornquista; UD — uskok Dolska; UG — uskok Gréjca; UKL — uskok Krakéw-Lubliniec; B — przekrdj
przez potudniowo-zachodnie obrzezenie kratonu wschodnioeuropejskiego wzdtuz linii refrakcyjnej P4, oparty na dwuwymiarowym modelu predko$ciowym fal
podtuznych P (Grad i in., 2003), danych telesejsmicznych (Wilde-Piérko i in., 2010) oraz wynikach niniejszych badan. DW — domena waryscyjska; GSNP — gérna
skorupa o niskich predko$ciach fal sejsmicznych; KWE — kraton wschodnioeuropejski; LAB — granica litosfery i astenosfery; PLWP — ptaszcz litosferyczny

o wysokich predkosciach fal sejsmicznych; SW — skorupa waryscyjska; TTZ — strefa Teisseyre’a-Tornquista; UD — uskok Dolska
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FIG. 11. Schematyczne przekroje geologiczne przechodzace przez Polske w kierunku NE-SW, ilustrujgce architekture skorupy ziemskiej oraz zmienno$¢
wspdtczynnika rozciagnigcia skorupy B (lokalizacja na fig. 7) wg Mazura i in. (2021). Wspétczynnik B obliczono osobno dla skorupy krystalicznej oraz osadowego
wypetnienia ediakarsko-karbonskiego. A — przekrdj przez zachodnig Polske wzdtuz profilu refrakcyjnego P4 (Grad i in., 2003). Przekréj ukazuije silne rozciggniecie
brzegu Baltiki pod basenem polskim; B — przekréj przez potudniowo-wschodnig Polske wzdtuz profilu refrakcyjnego CEL-02 (Malinowski i in., 2005). Przekrdj
pokazuje zredukowany brzeg Baltiki, koficzacy sie przy brzegu Brunowistulii. TTZ - strefa Teisseyre’a-Tornquista
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4.3. PRZEDPERMSKA POKRYWA OSADOWA
KRATONU WSCHODNIOEUROPEJSKIEGO

Pawet Poprawa, Maciej Tomaszczyk, Piotr Krzywiec,
Ewa Krzeminska

4.3.1. Wprowadzenie

Kraton wschodnioeuropejski, zajmujgcy znaczng czes$¢ wschodniej
i pétnocnej Europy (fig. 1), od przylegtych elementéw tektonicz-

gtych stref o bardzo ograniczonej subsydencji, bgdz o tendencji do
dtugotrwatego wypietrzania i denudacji, ktére po czesci stanowig
tarcze pozbawione pokrywy osadowej. Natomiast obszary przylegte
do krawedzi kratonu charakteryzuje intensywna i dtugotrwata sub-
sydencja, skutkujgca powstaniem systemu basenéw osadowych,
gtéwnie proterozoicznych i paleozoicznych, w mniejszym stopniu
tez mezozoicznych (fig. 1; np. Nikishin i in., 1996; Sliaupa i in.,
2006; Kheraskova i in., 2015, 2020). Taka subsydencja zachodzita
rowniez na potudniowo-zachodnim sktonie kratonu na obszarze
Polski (np. Gareckij i in., 1987; Modlinski i in., 1999, 2010; Ste-
phenson i in., 2006; Narkiewicz, 2007; Poprawa, 2019). Ponad-
to, system basendéw osadowych rozwijat sie w interiorze kratonu,
gtéwnie wzdtuz wielokrotnie reaktywowanych stref tektonicznych,
stanowigcych granice budujacych go trzech gtéwnych segmentow
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nych odréznia sie starszym wiekiem konsolidacji, gtéwnie pale-
oproterozoicznym, w mniejszym stopniu archaicznym, jak rowniez
odrebng i spdjng pozniejszg historig geologiczng (np. Bogdanova
iin., 1997, 2008; Kheraskova i in., 2015; Krzeminska i in., 2017).
Kraton wschodnioeuropejski charakteryzuje sie obecnoscia rozle-

(fig. 1; np. Bogdanova i in., 1997, 2008; Kostyuchenko i in., 1999;
Artemieva, 2003; Grachev, Nikolaev, 2006; Stephenson i in., 2006;
Krzeminska i in., 2024), sposrod ktérych Sarmacja i Fennoskandia
siegajg obszaru Polski.
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Przedpermska pokrywa osadowa kratonu wschodnioeuropejskiego
w granicach Polski jest nieomal w catosci przykryta mtodszymi
osadami o znacznej migzszosci, a zatem budowa geologiczna tej
pokrywy jest dokumentowana wytgcznie otworami wiertniczymi
(fig. 2) oraz badaniami geofizycznymi, przede wszystkim sejsmicz-
nymi (fig. 3). Wyjatek stanowi pétnocna czes¢ polskiej wytacznej
strefy ekonomicznej Morza Battyckiego, gdzie brak jest permsko-
-mezozoicznej pokrywy osadowej (fig. 4A), a osady paleozoiczne
przykryte sa jedynie kenozoiczng pokrywag osadowg o niewielkiej
migzszosci. W obszarze Morza Battyckiego warunki szelfowe
stwarzajg istotne, logistyczne ograniczenia dla rozpoznania wgteb-
nej budowy geologicznej. Wychodnie osadéw paleozoicznych
znajdujg sie natomiast w Gérach Swietokrzyskich i potudniowe;j
Skandynawii, a takze w bloku Dobrudzy, na potudniowy wschaéd
od omawianego obszaru. Wychodnie skat od ediakaru do dolnego
paleozoiku sg réwniez lokalnie dostepne we wschodnich granicach
opisywanych basendéw osadowych, zwtaszcza na Podolu, a takze
w Estonii, Danii i Szwecji.

W polskiej czesci kratonu wschodnioeuropejskiego wgtebng bu-
dowe geologiczng rozpoznano w blisko tysigcu otworéw wiertni-

czych (fig. 2). Kolejnych kilkaset otworéw znajduje sie w sektorach
basenu battyckiego: rosyjskim, litewskim, totewskim, estonskim,
szwedzkim i dunskim. Gtebokie wiercenia prowadzono przede
wszystkim w ramach poszukiwan zt6z oleju skalnego i gazu skalne-
go, niekiedy réwniez zt6z wegla kamiennego i rud uranu. Szczegdl-
ne znaczenie ma jednak ok. 160 gtgbokich otworéw wiertniczych
(Panstwowego) Instytutu Geologicznego, majacych status wiercen
stratygraficznych, nawiercajgcych w tym obszarze przedpermskie
osady paleozoiczne. Byly to otwory wiertnicze z bardzo dtugimi
rdzeniowanymi odcinkami profilu, dla ktérych wykonywano zazwy-
czaj obszerny program badan geologicznych.

Najlepiej rozpoznany wiertniczo jest obszar lubelski (fig. 2), gdzie
oprocz otworow naftowych i stratygraficznych wiercenia pro-
wadzit takze przemyst weglowy. Duzo wiercen wykonano takze
we wschodniej czesci polskiego sektora basenu battyckiego i w
potnocno-wschodniej czesci obnizenia podlaskiego. Stabiej roz-
poznane wiertniczo pozostajg natomiast potudniowo-zachodnia
czesc¢ basenu battyckiego, srodkowa i zachodnia cze$c¢ obnize-
nia podlaskiego, potnocno-zachodnia czesc¢ regionu lubelskiego,
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FIG. 2. Lokalizacja otworéw wiertniczych w polskiej czesci kratonu wschodnioeuropejskiego i obszarach przylegtych, zakoriczonych w podpermskich skatach

osadowych, badz w podtozu krystalicznym (wg Poprawy, 2020, zmodyfikowano i uzupetniono). Podziat na jednostki tektoniczne w odniesieniu do kompleksu ediakarsko-
dolnopaleozoicznego: SBN — strefa Bitgoraj-Narol; SL — synklinorium lubelskie; SPW — strefa Plock-Warszawa; SRK — strefa Radom-Krasnik (péznokarboniski pas nasuwczo-
fatdowy; Krzywiec i in., 2017a, b); RRZ - strefa Rawy Ruskiej; BWPM — basen wotyrisko-podolsko-motdawski. Przyblizony zasieg jednostek oznaczono szarym tlem
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a takze szelfowa cze$¢ basenu baltyckiego, szczegolnie jej strefa
zachodnia (fig. 2).

Pokrycie danymi sejsmicznymi basenéw osadowych kratonu
wschodnioeuropejskiego jest stabe (fig. 3) jak na standardy base-
néw naftowych Polski. Niewielka jest w szczegodlnosci ilo$¢ i po-
wierzchnia zdje¢ sejsmicznych 3D. Na tym tle pozytywnie wyr6z-
nia sie gtéwnie region lubelski, zwtaszcza synklinorium lubelskie,
a takze centralna i pétnocna czes$¢ szelfu battyckiego. Szczegdlnie
duzg warto$¢ w rozpoznaniu budowy geologicznej omawianego
obszaru majg regionalne, gtebokie, wysokorozdzielcze przekroje
sejsmiczne projektu ION Poland SPAN (lokalizacja: fig. 3)

4.3.2. Baseny osadowe w zachodniej czesci
kratonu wschodnioeuropejskiego

Najstarszg, niezmetamorfizowang pokrywe osadowa zachodnie-
go sktonu kratonu wschodnioeuropejskiego stanowiag klastycz-
ne osady formacji poleskiej, gtéwnie piaskowce i mutowce (fig.
5; Juskowiakowa, 1974; Mahnatsch i in., 1976; Bogdanova i in.,
1997). Osady te wypetniajg neoproterozoiczny basen osadowy

Wotyn—Orsza, o charakterze wielkiego rowu tektonicznego (aula-
kogenu) i rozciggtosci NE-SW, tj. prostopadtej do krawedzi kratonu
wschodnioeuropejskiego (fig. 1; Krzeminska i in., 2024).

Na potudniowo-zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskie-
go rozwingt sie jeden z najbardziej rozlegtych, ediakarsko-wcze-
snopaleozoicznych basenéw osadowych na $wiecie (Poprawa,
2019). Rozcigga sig on na przestrzeni ponad 2000 km w kierunku
NW-SE, miedzy Morzem Czarnym a Morzem Pétnocnym, nato-
miast jego szerokos$¢ osigga od kilkudziesieciu do ponad 800 km
(fig. 1). Jest on niekiedy okreslany jako basen lub system basenéw
pery-Tornquista, cho¢ raczej w odniesieniu do jego centralnej i pot-
nocno-zachodniej czesci (Nikishin i in., 1996; Poprawa i in., 1999;
Sliaupaiin., 2006). Centralna czes$¢ tego systemu najczesciej dzie-
lona jest na basen battycki i basen lubelsko-podlaski (fig. 1; np.
Ulmishek, 1990; Nikishin i in., 1996; Poprawa i in., 1999; Popra-
wa, Paczes$na, 2002; Paczes$na, 2006, 2014), czasami okreslane
tgcznie nazwg basen battycko-podlasko-lubelski (Poprawa, 2020).
Historycznie basen battycki, rozumiany jako dolnopaleozoiczna, re-
gionalna jednostka tektoniczna, nazywany byt syneklizg lub obnize-
niem perybattyckim (np. Kanev iin., 1994; Zdanaviciaté i in., 1998;
Modlinski i in., 1999, 2006; Narkiewicz, Dadlez, 2008). Natomiast
strefe basenu lubelsko-podlaskiego dzieli sie na dwie jednostki tek-
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toniczne: obnizenie podlaskie oraz lubelski skton kratonu (np. Aren,
1978; Modlinski, Szymanski, 2008).

Basen battycko-podlasko-lubelski ku pétnocnemu zachodowi prze-
chodzi w baseny skandynawskiego sktonu kratonu, przylegte do
strefy Sorgenfreia-Tornquista (fig. 1; Vejbeek i in., 1994; Greiling
iin., 1999; Nielsen, Schovsbo, 2010), natomiast ku potudniowemu
wschodowi — w basen wotynsko-podolsko-motdawski, nazywany
tez basenem dniestrzanskim (Gautier i in., 2012; Sachsenhofer,
Kottun, 2012; Radkovets, 2015; Poprawa i in., 2018). Przejscia
pomiedzy tymi strefami sg stopniowe i nie odzwierciedlajg ich
znaczgce granice geologiczne, natomiast niekiedy oddzielone sg
one strefami erozji, zachodzacej juz po zamarciu basenu, jak to
ma miejsce np. w przypadku wyniesienia mazurskiego. Biorgc pod
uwage mozliwos¢ traktowania dolnopaleozoicznej pokrywy osa-
dowej na potudniowo-zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuro-

pejskiego jako jednego basenu, zaproponowano dla niego alter-
natywng nazwe — basen battycko-dniestrzanski (Poprawa, 2019).

Poétnocno-wschodnia granica dolnopaleozoicznych basenéw na
kratonie wschodnioeuropejskim ma zwykle charakter erozyjny,
podczas gdy od potudniowego zachodu baseny w obszarze Polski
sg ograniczone przez strefe Teisseyre’a-Tornquista (zob. podroz-
dziat 4.2), stanowigca jednoczes$nie pétnocno-wschodnie obrze-
zenie strefy szwu transeuropejskiego (TESZ - ang. Trans-Euro-
pean Suture Zone). Badania geofizyczne wskazuja, ze $cieniona
skorupa kratoniczna ciggnie sie dalej na zachéd w obrebie TESZ,
podscielajgc nasuniete na nig mtodsze jednostki (np. Jarosinski,
Dagbrowski, 2006; Mazur i in., 2015, 2016, 2021; Mikotajczak i in.,
2019). W obrebie TESZ znajdujg sie rowniez inne bloki tektoniczne
z rozwinietg pokrywg osadowg dolnego paleozoiku. Bezposrednio
na zachdéd od basenu battyckiego znajduje sie strefa Koszalin—
Chojnice (Podhalanska, Modlinski, 2006; Poprawa, 2006b, zob. tez
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podrozdziat 5.1.3.), natomiast na zachéd od basenu lubelsko-pod-
laskiego potozona jest strefa Bitgoraj—Narol, w Ukrainie okre$lana
jako strefa Rawy Ruskiej (Modlinski, Szymanski, 2005; Drygant
iin., 2006; Poprawa, 2019). Strefa Bitgoraj-Narol przechodzi ku
NW w strefe (wyniesienie) radomsko-krasnicka, a wspolnie stano-
wig one potnocno-wschodnie przedtuzenie bloku tysogdrskiego.
Dalej na zachod znajduje sie blok matopolski, rowniez posiadajgcy
dolnopaleozoiczng pokrywe osadowg (np. Buta, 2000; Buta, Ha-
bryn, 2008; zob. tez podrozdziat 5.1.2).

Zachodnia czes$¢ kratonu wschodnioeuropejskiego jest czescio-
wo przykryta osadami dewonsko-karbonskimi (fig. 5), ktérych
wystepowanie obecnie ograniczone jest do regionu lubelskiego
i strefy radomsko-krasnickiej (basen lubelsko-lwowski), strefy Ko-
szalin—Chojnice, a takze strefy mazowieckiej, gdzie jednak wy-
stepuje wytgcznie gorny karbon (np. Zelichowski, 1972; Matyja,
2006; Narkiewicz, 2007). Dodatkowo w polskiej, szelfowej strefie

basenu battyckiego osady dewonskie zachowane sg na niewielkim
obszarze w jego pétnocno-wschodniej, szelfowej czesci (fig. 4B).
Pierwotnie pokrywa dewonsko-karbonskich osadéw na kratonie
obejmowata prawie caty jego obszar w dzisiejszych granicach Pol-
ski, jednak kilka faz wypietrzania i denudacji doprowadzito do ich
usuniecia z nieomal catego polskiego sektora basenu battyckiego,
z wyniesienia mazurskiego, obnizenia podlaskiego oraz strefy Bif-
goraj—Narol (fig. 5).

Rozwdj basenéw dewonsko-karbonskich na potudniowo-zachod-
nim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego zakonczyt sie pod
koniec karbonu intensywnymi, kompresyjnymi deformacjami tek-
tonicznymi, wypietrzaniem i erozjg, zwigzanymi z orogenezg wa-
ryscyjska. Dewonsko-karbonskie procesy basenotwoércze, a na-
stepnie deformacje i erozja, zostawity swoj czytelny slad przede
wszystkim w regionie lubelskim, w odniesieniu do ktdrego sg omo-

FIG. 4B. Mapa
geologiczna odkryta

bez permu, mezozoiku

i kenozoiku polskiej
cze$ci kratonu
wschodnioeuropejskiego
i obszarow przylegtych
(wg Poprawy, 2019,

i odniesienia tamze,

w szczegdlnosci do:
Pozaryski, Dembowski,
1983). OP - obnizenie
podlaskie; LSKW —
lubelski skton kratonu
wschodnioeuropejskiego
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FIG. 4C. Mapa
geologiczna odkryta
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wione odpowiednio w tomie 1. (,Stratygrafia”) ,Budowy geologicz-
nej Polski” oraz w rozdziale 5.1.4.2.

Specyfikg basendéw osadowych na potudniowo-zachodnim sktonie
kratonu wschodnioeuropejskiego jest czesciowe wspotwystepowa-
nie z ich rozwojem wewnatrzptytowych proceséw magmowych (fig.
5, 6). W poczatkowej fazie rozwoju ediakarsko-dolnopaleozoicz-
nego basenu lubelsko-podlaskiego, tj. ok. 580-547 min lat temu,
doszto do intensywnych wylewéw law pikrytowych, subalkalicz-
nych bazaltéw, powstawania andezytéw oraz depozyc;ji tufow. Ten
typ aktywnos$ci magmowej kontynuowat sie réwniez w pétnocnej
czesci basenu wotynsko-podolsko-motdawskiego, prowadzgc do
utworzenia sie rozlegtej wotynskiej prowincji magmowej (fig. 6),
klasyfikowanej jako wielka prowincja magmowa (ang. Large Igne-
ous Province — LIP) (Ryka, 1984; Nosova i in., 2008; Shumlyanskyy
i in., 2016; Poprawa i in., 2020; Krzeminska i in., 2022). Skaty
magmowe prowincji wotynskiej sg szerzej oméwione w podroz-
dziale 4.1.

Kolejna faza aktywnos$ci magmowej w polskiej, rosyjskiej i litew-
skiej czesciach kratonu wschodnioeuropejskiego miata miejsce we
wczesnym karbonie. Obejmowata ona obszar siegajgcy od regionu
lubelskiego, przez obnizenie podlaskie i wyniesienie mazurskie,
po centralng czes$¢ basenu battyckiego, na ktérym aktywnosc ta
utworzyta lubelsko-battycka dolnokarbonska alkaiczng prowincje
magmowa (fig. 6; Poprawa, 2019; Poprawa i in., 2024). Na wiekszo-
$ci tego obszaru powierzchniowe produkty aktywnosci magmowe;j
zostaty usuniete przez powaryscyjska erozje. Jedynym jej zapisem
pozostajg intruzje, w wiekszosci dolerytowe, o charakterze silli,
a wyjatkiem jest region lubelski, gdzie zachowane sg pokrywy ba-
zaltowe i tufity tego wieku (fig. 5; Zelichowski, 1983, 1987; Porzyc-
ki, 1988; Grocholski, Ryka, 1995; Panczyk, Nawrocki, 2015). Skaty
magmowe tej prowincji pozostajg pogrzebane pod mtodszym nad-
ktadem, gtéwnie mezozoicznym i/lub karbonsko-permskim. Lepiej
zbadane s3 one jedynie na wyniesieniu mazurskim, tj. rejonie ich
stosunkowo ptytkiego zalegania (Krzeminska, Krzeminski, 2012;
Demaiffe i in., 2013; Wiszniewska i in., 2020; Krzeminska i in.,
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2025). Na obszarze kratonu wschodnioeuropejskiego incydentalnie
pojawiajg sig réwniez intruzje skat magmowych najwyzszego kar-
bonu-dolnego permu (otwér Mielnik IG 1; Krzeminska i in., 2021),
szeroko rozprzestrzenione dalej na zachéd, w centralnej Europie

(fig. 6)

4.3.3. Jednostki tektoniczne basenu
battyckiego

Basen battycki jest najwiekszym basenem osadowym na zachod-
nim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego. Z jednej strony jest
on zwigzany z zachodnig krawedzig kratonu, z drugiej zas$ przez
wiekszg czes$¢ czasu jego trwania wyrdzniato sie w nim rowniez
wyrazne depocentrum o osi NE-SW (fig. 1). Obecnos¢ tego depo-
centrum powoduje, ze omawiang regionalng jednostke tektonicz-
ng mozna alternatywnie traktowac¢ jako osobny basen osadowy

bgdz tez jako subbasen w obrebie basenu battycko-dniestrzan-
skiego (zob. Poprawa, 2019). Dzisiejszy zasigg paleozoicznych
osaddéw basenu battyckiego ma charakter erozyjny, z wyjatkiem
jego potudniowo-zachodniej, tektonicznej granicy, ktéra stanowi
czotowe nasuniecie kaledonskie (fig. 4B—D, 7; Poprawa, 2006b,
2019; Mazuriin., 2016, 2018; zob. tez podrozdziat 5.1.3). W zapisie
grawimetrycznym i magnetycznym jako zachodnig krawedz krato-
nu przyjmuje sie linie Teisseyre’a-Tornquista, (fig. 1, 7; np. Kréli-
kowski, Wybraniec, 1996; Wybraniec, 1999; zob. tez podrozdziat
4.2). Od pétnocy basen battycki graniczy z tarczg fennoskandzka
(battycka), za$ od potudniowego wschodu ogranicza go wyniesie-
nie mazurskie. Ku potudniowi, w strefie na zachod od wyniesienia
mazurskiego, dolnopaleozoiczny basen battycki przechodzi ptyn-
nie w strefe ptocko-warszawska (fig. 7). Strefa ta dalej w kierunku
potudniowo-wschodnim przechodzi, z kolei w obnizenie podlaskie,
stanowigce czes$¢ ediakarsko-dolnopaleozoicznego basenu lubel-
sko-podlaskiego (fig. 1; Poprawa, Paczesna, 2002). W granicach

FIG. 4D. Mapa
geologiczna odkryta

bez gérnego paleozoiku,
mezozoiku oraz
kenozoiku polskiej
cze$ci kratonu
wschodnioeuropejskiego
i obszarow przylegtych
(wg Poprawy, 2019

i odniesienia tamze).

OP - obnizenie
podlaskie; LSKW -
lubelski skton kratonu
wschodnioeuropejskiego
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FIG. 5. Uproszczone profile litostratygraficzne basenéw osadowych rozwinietych na zachodnim skfonie kratonu wschodnioeuropejskiego oraz w strefach
przylegtych (wg Poprawy, 2019, zmodyfikowano). Okreslenie basen lubelsko-lwowski odnosi si¢ do basenu dewonsko-karbonskiego. We wczesnym paleozoiku
obszar ten wraz z obnizeniem podlaskim stanowit basen lubelsko-podlaski. Strefa Radom-Krasnik jest tu rozumiana jako, pierwotnie, zachodnia cze$¢ basenu
lubelsko-lwowskiego
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FIG. 6. Gléwne neoproterozoiczno-paleozoiczne prowincje magmowe $rodkowo-wschodniej Europy (Krzeminska i in., 2021; Poprawa i in., 2024). Zasieg
dolnokarbonskiej, alkalicznej, lubelsko-battyckiej prowincji magmowej wg Poprawy (2019); Poprawy i in. (2024). Ediakarska, wotynska prowincja magmowa

wg Kuzmenkova i in. (2010); Poprawy i in. (2020); Krzeminskiej i in. (2022). Péznokarborisko-wczesnopermski magmatyzm centralnej i pétnocno-zachodniej

Europy wg Heermansa i in. (2004); Neumana i in. (2004); Maliszewskiej i in. (2016). Intruzje powyzszego wieku w otworach wiertniczych, potozonych na kratonie
wschodnioeuropejskim oraz w Gérach Swietokrzyskich wg Krzeminskiej i in. (2021). M-1 — Mielnik IG 1; J-2 — Janowice 2; HCM — Géry Swietokrzyskie; SKL - strefa
uskokowa Krakéw-Lubliniec; SM — szew morawski; SR — szew oceanu Rei; FDW - front deformacji waryscyjskich; FDK - front deformacji kaledonskich; FDAK - front
deformacii alpejsko-karpackich; BL — blok tysogérski; BM — blok matopolski; BW - blok Brunowistulikum

Polski znajdujg sie czgsci potudniowa i potudniowo-zachodnia ba-
senu battyckiego.

Profile osadowe goérnego ediakaru i/lub dolnego paleozoiku w ob-
rebie catego battycko-dniestrzanskiego systemu basendw, tj. na
catym potudniowo-zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropej-
skiego, wykazujg wyrazne podobienstwa. W szczegdlnosci bliskie
podobienstwa w wyksztatceniu profilu litostratygraficznego obser-
wowac¢ mozna migdzy basenem battyckim i basenem lubelsko-pod-
laskim (fig. 5). Podobne profile litostratygraficzne sg wyksztatcone
takze na skandynawskim sktonie kratonu, gdzie jednak osady dol-
nego paleozoiku sg stabiej zachowane, a profile sg czesto niepetne
z uwagi na pozniejsze, intensywne ruchy tektoniczne oraz erozje
(np. Vejbaek i in., 1994; Nielsen, Schovsbo, 2010).

W basenie battyckim na fennoskandzkim podtozu krystalicznym
zalegaja kontynentalne, a nastepnie ptytkomorskie osady klastycz-
ne najwyzszego ediakaru—kambru, po czym ordowickie piaskowce
i tupki, przechodzgce w gore profilu w organodetrytyczne wapienie,
a nastepnie tupki i margle (fig. 5, 8; Aren, Lendzion, 1978; Modlin-
ski, 1982; Jaworowski, 1997; Levendal i in., 2019). Profil syluru
rozpoczynajg itowce bitumiczne, wyzej przechodzgce w monoton-
ny kompleks itowcéw i mutowcow, po czesci marglistych, a takze
margli (Modlinski i in., 2006; Porebski, Podhalanska, 2019; Popra-
wa, 2020). W zachodniej i potudniowej czesci basenu battyckiego
osady dewonu i dolnego karbonu zostaty zerodowane. Natomiast
zachowane sg w centralnej i pétnocno-wschodniej czesci basenu

(fig. 4B, C), w facjach silikoklastyczno-ewaporatowych z wktadkami
otwartomorskich weglanéw (fig. 5; Paskievicius, 1997; Jacynaiiin.,
1997; Matyja, 2006).

Basen battycki jest stosunkowo dobrze zachowany, jak na basen
dolnopaleozoiczny, a jednoczesnie dos$¢ jednorodny strukturalnie
i facjalnie. Obecng strukture basenu battyckiego uksztattowato kil-
ka czynnikéw, takich jak ogdlna tendencja do wzrostu migzszosci
osadow ku krawedzi kratonu, naktadanie sie na siebie brzeznego
depocentrum (NW-SE) i depocentrum pery-battyckiego (NE-SW),
selektywne podepozycyjne wypietrzanie i erozja, a takze powsta-
nie rozlegtego systemu uskokéw. Podziat basenu battyckiego na
podrzedne jednostki tektoniczne opiera sie gtéwnie na efektach
dziatania tych czynnikow.

Z uwagi na oboczng zmiennos$¢ stopnia sejsmicznego rozpoznania
budowy basenu (fig. 3) system uskokowy czesci ladowej basenu
battyckiego jest w Polsce stabiej rozpoznany niz w jego czesci
szelfowej, a takze stabiej niz w czesci rosyjskiej i w zachodniej
Litwie (fig. 3, 7). Dla basenu battyckiego brak jest dotgd formalne-
go podziatu na jednostki tektoniczne. Podziat basenu proponowany
tutaj odnosi sie gtéwnie do gradientu obocznych zmian gtebokosci
wystgpowania podtoza krystalicznego, ktéry w pewnym stopniu
jest tez zbiezny z facjalng strefowo$cig w obrebie osadowego wy-
petnienia basenu. Zachodni rejon Igdowej czesci basenu wydzie-
lono tu jako zachodni skton brzezny lub tez, alternatywnie, strefe
Stupsk-Koscierzyna (fig. 7). Jest to strefa zwiekszonego nachy-
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lenia ku SW dna basenu oraz — w zwigzku z tym — intensywnego
wzrostu ku SW migzszosci osadow syluru wypetniajgcych basen
(fig. 8), a takze obecnos$ci w osadach gérnego ordowiku oraz syluru
facji mutowcowych, niekiedy z wktadkami piaskowcow. Na NW od
Trojmiasta znajduje sie wyniesienie Leby (fig. 7), gdzie gtebokosé
zalegania podtoza krystalicznego jest stosunkowo niska i obocznie
mato zmienna, a w osadach gérnoordowickich i dolnosylurskich
znaczny udziat majg itowce z wysokg zawartos$cig substancji orga-
nicznej (Poprawa, 2020). Dalej na potudniowy wschod wystepuje
strefa warminsko-zutawska (fig. 7), o niskim obocznym gradiencie
zmian gtebokos$ci podtoza (fig. 8), przy jednoczesnej dominacji
osadow mutowcowych w profilu tupkéw gérnego ordowicku i dol-
nego syluru. Strefa potozona pomiedzy wyniesieniem mazurskim
a obwodem krolewieckim wydzielona zastata jako strefa barcjanska
(od znajdujacej sie w jej czesci centralnej wczesnosredniowiecznej
krainy Barcji), badz tez jako obnizenie pétnocnomazurskie.

W pozostatej czesci basenu battyckiego, gtéwnie szelfowej, wy-
dzielone podrzedne jednostki strukturalne to bloki tektoniczne
ograniczone strefami uskokowymi (fig. 7). W tych lepiej sejsmicz-

nie rozpoznanych czesciach basenu wystepuje dobrze udoku-
mentowana gesta sie¢ stref uskokowych o wzajemnie podobnym
charakterze, zatem przypuszczalnie o wspélnej genezie. Strefy
uskokowe cechujg sie zazwyczaj znaczng rozciggtoscia i stosun-
kowo niewielkimi zrzutami. Najczes$ciej sg to uskoki odwrocone,
w niektorych przypadkach réowniez ze sktadowg przesuwczg (np.
Poprawa i in., 2006a). Basen ten mozna podzieli¢ na kilka indywi-
dualnych stref, w obrebie ktérych strefy uskokowe sg wzajemnie
rownolegte, natomiast kierunki ich rozciggtosci roznig sie miedzy
strefami. W obszarach, gdzie perm lezy bezposrednio na sylurze,
wiek tych uskokéw angazujgcych sylur, a najczesciej nie przeci-
najgcych permo-mezozoiku, jest trudny do ustalenia. Natomiast
w centralnej czesci basenu battyckiego, gdzie wystepuje ciggte
przejscie syluru w dewon, dane sejsmiczne pozwolity precyzyjnie
oznaczy¢ wiek uskokéw jako lochkow, co oznacza, ze reprezentujg
one poznokaledonskg faze kompresyjng, lokalnie z transpresyjna
reaktywacjg péznowaryscyjska (Poprawa i in., 2006a).

W zachodniej czesci polskiego szelfu wystepuje szereg stref usko-
kowych o rozciggtosci NW-SE (fig. 7), tj. najogdlniej rownolegtych



do krawedzi kratonu wschodnioeuropejskiego oraz do dominuja-
cych kierunkéw gtéwnych struktur tektonicznych w obrebie strefy
szwu transeuropejskiego. W tym rejonie wydzielono (od wschodu
na zachodd) blok Smotdzina i strefe uskokowg teby N, blok Stup-
ska S i strefe uskokowg teby S, blok Stupska N i strefe uskokowa
Ustki, blok Ustki przechodzacy ku NW w blok Christiansg i strefe
uskokowg Dartowa przechodzacg w strefe Bornholmu, a takze blok
Dartowa zamkniety od zachodu strefg uskokowg Koszalina (fig. 7).
Analogiczne kierunki dominujacych uskokéw (NW—-SE) obserwuje
sie w dunskim i szwedzkim sektorach szelfu battyckiego oraz w po-
tudniowej Skanii. Nalezy przypuszczaé, ze wystepujg one rowniez
w czesciach zachodniej i potudniowej polskiego Igdowego sektora
basenu.

W centralnej i wschodniej czesci polskiego szelfu i przylegtej cze-
Sci szelfu szwedzkiego oraz w centralnej i pétnocnej czesci szelfu
rosyjskiego, miejscami takze w zachodniej czesci Litwy, wystepuje
domena tektoniczna ze strefami uskokowymi o rozciggtosci od N-S
do NNE-SSW. Wystepuja tu kolejno od wschodu ku zachodowi
blok kuronski, ograniczony strefg uskokowg Kuznicy, blok Rozewia
oraz strefy uskokowe Jastrzebiej Gory, Rozewia i Karwi, a na-
stepnie potnocny blok Leby, ktérego zachodnim ograniczeniem sg
strefy uskokowe Smotdzina i Piasnicy (Domzalski i in., 2004; fig. 7).

Dalej na potudnie, w potudniowo-wschodniej czesci polskiego
szelfu, potudniowej czesci szelfu rosyjskiego oraz w obwodzie
krélewieckim dominujg odmiennie skierowane strefy uskokowe
i zwigzane z nimi antykliny, cechujgce sie rozciggtoscig gtéwnie
w kierunku E-W. W tym obszarze wyrdznia sie zwtaszcza réw-
noleznikowa strefa uskokowa Sambii. Do tego systemu uskokéw
nalezy rowniez strefa uskokowa Biatogory (fig. 7). Natomiast na
potnocnym zachodzie Litwy, zachodzie totwy oraz na przylegtej do
nich od pétnocnego zachodu czesci szelfu battyckiego dominujg
strefy uskokowe o kierunkach WSW-ENE. Strefy te rozciggajg sie
niekiedy na kilkaset kilometrow i tworzg sie¢ uskokowg o duzym
zageszczeniu. W strefie tej wyrdznia sie wyniesienie Lepaja—Sal-
dus, w czesci ladowej od potudnia ograniczone strefg uskokowa
Telsiai (fig. 7). Wyniesienie to jest najwazniejszym elementem
strukturalnym wewnagtrz basenu battyckiego, oddzielajgcym po-
tozone na pétnocy obnizenie Lepaja, nastepnie monokline totew-
sko-estonska i skton tarczy battyckiej od potozonego na potudniu
obnizenia polsko-litewskiego.

Cechg charakterystyczng basenu battyckiego jest jego asymetria
powodowana zmiennoscig migzszosci osaddw sylurskich, w mniej-
szym stopniu réwniez osadéw kambru. Migzszosci te ogolnie wzra-
stajg ku zachodowi i potudniowemu zachodowi, tj. ku krawedzi ba-
senu, nadajgc jego zachodniej czesci geometrie fleksury (fig. 8). Na
obszarze Polski kompleks dolnopaleozoiczny jest erozyjnie Sciety,
a jego strop wyznacza regionalna powierzchnia niezgodnosci, na
ktorej zalegajg osady wschodniej czesci permsko-mezozoicznego
basenu polskiego, a takze osady kenozoiczne (fig. 4, 8).

4.3.4. Jednostki tektoniczne basenéw lubelsko-
-podlaskiego i lubelsko-lwowskiego

Skton kratonu wschodnioeuropejskiego na potudnie od wyniesienia
mazurskiego jest obszarem niemal ciggtej sedymentacji, poczgw-
szy od pdéznego ediakaru do péznego karbonu. Niemniej, z uwagi
na zmiane planu strukturalnego i rozktadu gtéwnych depocentrow
pomiedzy ediakarem i dolnym paleozoikiem a dewonem i karbo-
nem w odniesieniu do powyzej wzmiankowanych komplekséw sto-
suje sie tradycyjnie odmienne nazwy basendw.

W odniesieniu do osadowej pokrywy ediakarsko-dolnopaleozo-
icznej stosowane jest okreslenie basen lubelsko-podlaski (fig. 1),
w obrebie ktérego wydzieli¢ mozna obnizenie podlaskie w czesci
potnocnej, a takze lubelski skton kratonu wschodnioeuropejskiego
w czesci potudniowej (fig. 4D; np. Aren, 1978). Réznia sie one pod
wzgledem stylu strukturalnego, co w duzym stopniu jest efektem
podepozycyjnych deformacji tektonicznych, gtéwnie wczesnokar-
bonskich oraz poéznokarbonskich. Obnizenie podlaskie stanowi
regionalng, tagodna fleksure zwigzang ze wzrostem migzszosci
osadow ku zachodowi, pozbawiong znaczgcych deformacji tek-
tonicznych (fig. 9). Natomiast lubelski skton kratonu to obszar
intensywnego zaangazowania tektonicznego kompleksu ediakar-
sko-dolnopaleozoicznego, co wyraznie odzwierciedla sie w ujeciu
kartograficznym (fig. 4B-D, 10, 11).

Granice potnocna i wschodnia basenu lubelsko-podlaskiego majg
charakter erozyjny (fig. 4D). Granica zachodnia basenu jest sta-
bo zdefiniowana z uwagi na pogrzebanie nadktadem dewonsko-
-karbonskim o duzej migzszosci. Nie dotyczy to jednak obnizenia
podlaskiego, ktérego zachodnig granice mozna w przyblizeniu
utozsamia¢ z grawimetrycznie i magnetycznie definiowang kra-
wedzig kratonu wschodnioeuropejskiego. Potudniowo-wschod-
nia granica basenu ma charakter umowny. Kompleks osadow
ediakarsko-dolnopaleozoicznych kontynuuje sie¢ w tym kierunku,
tj. na Ukraine, aczkolwiek pogrzebanie pod nadktadem dewon-
sko-karbonskim takze tutaj utrudnia rozpoznanie gtebszej budo-
wy geologicznej. Istnieje tez wspomniana wcze$niej alternatywna
mozliwos¢ traktowania ediakarsko-dolnopaleozoicznej pokrywy
osadowej na zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego
od Morza Czarnego do Morza Pétnocnego jako osadéw powsta-
tych w jednym basenie osadowym (basen battycko-dniestrzanski;
Poprawa, 2020).

W odniesieniu do dewonsko-karbonskiej pokrywy osadowej tra-
dycyjnie stosowano okreslenie basen lubelski (np. Narkiewicz,
Dadlez, 2008; Tomaszczyk, 2015), bgdz tez row lub obszar lubel-
sko-radomski (np. Zelichowski, 1987; Mitaczewski, 1981a; Narkie-
wicz i in., 1998). Obszar ten okreslany jest rowniez niekiedy jako
réw mazowiecko-lubelski (Zelazniewicz i in., 2011), cho¢ raczej
w odniesieniu do basenu karbonskiego. W kierunku potudniowo-
-wschodnim podobny styl budowy pietra dewonsko-karbonskiego
kontynuuje sie w rejon Lwowa, a poniewaz osady dewonu i karbo-
nu deponowane byty we wspélnym basenie, zasadne wydaje sie
stosowanie zbiorczego okreslenia ,basen lubelsko-lwowski” (np.
Poprawa, Tomaszczyk, 2024). Na omawianym tu obszarze obecny
zasieg osadow dewonsko-karbonskich jest ograniczony erozyjnie,
zas$ basen lubelsko-lwowski pierwotnie obejmowat wigkszy obszar.

Na obszarze lubelskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego wyste-
puje prawie kompletna sekwencja paleozoiku, przy czym stan jej
zachowania rézni sie znaczgco w poszczegoélnych czesciach ob-
szaru (fig. 5, 11). Najpetniejszy profil litologiczny obserwowany jest
w obrebie synklinorium lubelskiego. Na wyniesieniu Hrubieszowa
catkowicie lub cze$ciowo usuniete zostaty utwory od prekambru po
dewon. W obrebie jednostki radomsko-krasnickiej, poza izolowany-
mi ptatami nie zachowaty sie utwory karbonu, za$ utwory dewonu
ulegty czesciowej erozji (fig. 11).

Geometria paleozoicznej pokrywy osadowej obszaru zostata
w najwiekszym stopniu uksztattowana przez dwie waryscyjskie
fazy tektoniczne, wczesnokarbonskg oraz péznokarbonska, tra-
dycyjnie okreslane jako fazy odpowiednio: bretonska i asturyjska.
W ich trakcie poszczegdlne elementy pokrywy osadowej zostaty
w réznym stopniu zaangazowane tektonicznie (Jarosinski, 2004;
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Narkiewicz i in., 2007a; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017; Krzywiec
iin., 2017b).

W obrebie polskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego mozna wy-
réznié trzy jednostki nizszego rzedu o rozciggtosci zgodnej z wy-
dtuzeniem basenu. S3a to, poczawszy od SW: jednostka radomsko-
-krasnicka, synklinorium lubelskie oraz wyniesienie Hrubieszowa
(fig. 10, 11).

Jednostka Radom—Krasnik (JRK), okreslana jest rowniez jako ra-
domsko-krasnicki pas fatdowo-nasuwczy (Krzywiec, 2017b), pod-
niesienie radomsko-krasnickie (Zelichowski, 1972, 1983, 1984),
elewacja radomsko—krasnicka (Narkiewicz, Dadlez, 2008; To-
maszczyk, 2015) badz tez jako zrgb radomsko-krasnicki (Konon,
2008; Zelazniewicz i in., 2011). Potudniowo-wschodnie przedtuze-
nie tej jednostki stanowi strefa Bitgoraj—Narol, charakteryzujgca
sie brakiem osaddéw gérnopaleozoicznych, usunietych przez erozje.
W trakcie sedymentacji dewonsko-karbonskiej jednostka ta byta
czescig basenu sedymentacyjnego obejmujgcego swym zasiegiem
kraton wschodnioeuropejski.

Dalej w kierunku wschodnim i pétnocno-wschodnim, tj. w osiowe;j
czesci basenu, znajduje sie element strukturalny okreslany jako
réw mazowiecko-lubelski (Zelichowski, 1972, 1983; Pozaryski,
Tomczyk, 1993), réw lubelski (Narkiewicz, 2007; Narkiewicz i in.,
2007a) lub jako synklinorium lubelskie (fig. 10; Helcel-Weil, Dzig-
gielowski, 2003; Antonowicz i in., 2003; Antonowicz, lwanowska,
2004; Helcel-Weil i in., 2007; Tomaszczyk, 2015). Natomiast pot-
nocno-wschodnig czes¢ basenu stanowi wyniesiony element plat-
formy wschodnioeuropejskiej (Zelichowski, 1972), obecnie nazywa-
ny elewacjg badz wyniesieniem Hrubieszowa (fig. 10; Narkiewicz,
Dadlez, 2008; Tomaszczyk, 2015).

Granice poszczegolnych elementéw strukturalnych basenu lubel-
sko-lwowskiego sg dobrze czytelne w podkarbonskim planie struk-
turalnym (fig. 10, 11). Jednostke radomsko-krasnickg od synklino-
rium lubelskiego oddzielajg strefy uskokowe Ursynéw—Kazimierz
oraz Izbica—Zamos¢, zas granice pomigdzy synklinorium lubelskim
a wyniesieniem Hrubieszowa stanowi strefa uskokowa Kocka (Zeli-
chowski, 1972; Zelichowski, Koztowski, 1983; Narkiewicz, Dadlez,
2008; Tomaszczyk, 2015; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017).

Synklinorium lubelskie (SL) zajmuje osiowag czes$¢ polskiego sek-
tora basenu lubelsko-lwowskiego, potozong przy krawedzi plat-
formy wschodnioeuropejskiej. Synklinorium stanowi szerokopro-
mienng synkling, ktérej geometria jest dobrze widoczna zwtaszcza
w utworach dewonu i karbonu (fig. 4B, C; 11; 12A-D). Podtoze
krystaliczne znajduje sie tu nawet 5—6 km nizej niz na wyniesieniu
Hrubieszowa (Tomaszczyk, 2015; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017),
na ktérym najczesciej wystepuje ono na gtebokosciach od kilkuset
metréow na wschodzie do ponad 3000 m na zachodzie. Na stropie
podioza krystalicznego, zapadajgcego rownomiernie w kierunku
potudniowo-zachodnim, lezy kompleks, w poréwnaniu do wynie-
sienia Hrubieszowa, o duzej migzszosci skat ediakaru i dolnego
paleozoiku. Migzszo$¢ osadow kambru, syluru oraz dewonu dolne-
go generalnie ro$nie w kierunku potudniowo-zachodnim. Skaty te
charakteryzujg sie mniejszym, w poréwnaniu z kompleksem struk-
turalnym dewonsko-karbonskim, zaangazowaniem tektonicznym.
Brak jest tu znaczacych deformacji i przemieszczen pionowych
zwigzanych z poéznokarbonskg inwersjg basenu. Ze wzgledu na
stan zachowania pokrywy dewonskiej oraz stopien deformacji péz-
nokarbonskich, synklinorium mozna podzieli¢ na trzy segmenty:
zachodni, centralny oraz wschodni. Segment centralny i wschodni
oddziela kolejny element strukturalny zwany wyniesieniem Gorz-
kowa, nienalezacy do synklinorium (fig. 10, 11, 12G).

Granice synklinorium lubelskiego sg dobrze zdefiniowane przez
strefy uskokowe oraz lateralny zasieg poszczegdlnych systeméw
lub oddziatéw paleozoicznych. Jego potnocno-wschodnig grani-
ce stanowi strefa uskokowa Kocka (SK) i zwigzany z nig obecny
zasieg wystepowania utworéw dewonu gérnego, z wytgczeniem
zapadliska wtodawskiego (fig. 10, 11). Potudniowo-zachodnia
granica synklinorium odpowiada obecnemu zasiegowi utworéw
karbonu wzdtuz strefy uskokowej Ursynéw—Kazimierz i jej kuli-
sowego przediuzenia na potudniowy zachdd od strefy uskokowej
Izbica—Zamos¢ (S1Z; fig. 4B, 10). Dobrze widoczna jest tez réznica
w stopniu zaangazowania tektonicznego oraz stopniu erozji po-
miedzy jednostkg Radom—Krasnik(JRK) a synklinorium lubelskim.
Pétnocno-zachodnig granice synklinorium wyznacza uskok Grojca.
Synklinorium kontynuuje sie dalej ku potudniowemu wschodowi na
Ukraine (fig. 10, 11).

Segment centralny synklinorium charakteryzuje sie obecnoscia
utworéw gérnego dewonu, zwtaszcza famenu, o migzszosci, kté-
ra w osiowej czesci synklinorium, w rejonie Lublina przekracza
2000 m (fig. 11, 12A-C). W przypadku osadéw goérnego dewonu
migzszo$¢ ulega redukcji w kierunku skrzydet synklinorium do poje-
dynczych setek metrow, co jest dobrze widoczne zwtaszcza w jego
potudniowo-zachodnim skrzydle (fig. 11, 12A—C). Ten rozktad migz-
szosci w obregbie synklinorium lubelskiego uzna¢ mozna w duzej

mierze za pierwotny. Znajduje to uzasadnienie w zapisie sejsmicz-
nym, gdzie na granicy dewon/karbon pomimo luki stratygraficznej
nie obserwuje sie niezgodnos$ci kgtowych, co swiadczy o braku
erozji, lub o jej niewielkich rozmiarach (fig. 12A-C). Potudniowo-
-zachodnia flanka centralnego segmentu synklinorium (synklina
Bychawy) jest podniesiona i ostro Scigta przez nasunigcia zwigza-
ne ze strefg uskokowg Ursynéw—Kazimierz (SUK). Natomiast jego
flanka pétnocno-zachodnia, stanowigca skrzydto synkliny Stoczek-
-Dorohucza, stanowi réwnoczes$nie stropowe skrzydto nasunigecia
Kocka (fig. 12A-C).

W segmencie centralnym synklinorium, w obrebie utworéw dewonu
$rodkowego i gérnego oraz karbonu, wystepujg liczne deformacje
nizszego rzedu, tworzace réwnolegte do osi synklinorium elewo-
wane struktury fatdowo-nasuwcze o charakterze generalnie anty-
klinalnym, zwigzane z péznokarbonskg fazg tektoniczna. Idac od
SW, sa to struktury Niedrzwica—Betzyce, Radawca oraz najdtuzszy
zespot struktur Deblin—Stezyca—Abramow-Ciecierzyn—Metgiew,
zwany réwniez wyniesieniem centralnym (fig. 10). Struktury te cha-
rakteryzujg sie skomplikowang budowg wewnetrzng, wynikajgca
z obecnosci duzej liczby uskokéw odwroconych, nasuniec oraz
zwigzanych z nimi zafatdowan. Struktury te sg oddzielone od siebie
synklinami: Bychawy, Radawca, Putaw oraz Stoczek—Dorohucza
(fig. 10). Pomiedzy segmentem centralnym a segmentem zachod-
nim synklinorium brak jest ostrej granicy (fig. 11). Dalej dobrze wi-
doczna jest synklinalna geometria tego obszaru. Charakterystycz-
ng cechg jest pojawienie sie od zachodu erozyjnej niezgodnosci
katowej na granicy dewon/karbon (fig. 12F).

W kierunku potnocno-zachodnim, tj. w rejonie uskoku Grojca, w za-
pisie sejsmicznym dobrze jest widoczne podniesienie kompleksu
paleozoicznego (fig. 11), zwigzane z wczesnokarbonskim wypie-
trzaniem i erozjg kolejnych pieter od dewonu do syluru wtgcznie
(fig. 12F). Intensywnos$¢ deformacji tektonicznych w kompleksie
dewonsko-karbonskim ulega tu zmniejszeniu, co dobrze obrazuje
mapa geologiczna powierzchni podkarbonskiej.

We wschodnim segmencie synklinorium, synklinalny uktad warstw
nie jest juz tak dobrze widoczny (fig. 12E). Wszystkie ogniwa pa-
leozoiku tagodnie zapadajg w kierunku potudniowego zachodu,
a ponadto widoczny jest tez wzrost w tym kierunku migzszosci skat
dewonu dolnego. Potudniowo-zachodnig granice tego fragmentu
synkliny lubelskiej stanowi strefa uskokowa Izbica—Zamo$¢, beda-
ca rowniez granicg obecnego zasiggu pokrywy skat karbonskich.
W kierunku wyniesienia Gorzkowa obserwuje sie podniesienie pod-
toza krystalicznego i zwigzane z nim erozyjne usuniecie kolejnych
pieter dewonu, przykrytych niezgodnie utworami karbonu. Pétnoc-
no-wschodnig granice synklinorium wyznacza uskok Rozkoszy.

W obrebie utwordow starszego paleozoiku dane sejsmiczne do-
brze uwidaczniajg uskoki normalne oraz strome uskoki odwréco-
ne, ktérych czes$¢ ma charakter uskokéw przesuwczych o azymu-
tach NW-SE (fig. 12). Zrzuty na tych uskokach nie przekraczajg
pojedynczych kilkuset metrow. Czes$¢ z tych uskokéw zostata
odmtodzona podczas wczesnokarbonskiej fazy tektonicznej.
W obregbie kompleksu dewonsko-karbonskiego obserwuje sie
rownolegte do osi basenu nasuniecia z towarzyszgcymi antykli-
nami naduskokowymi. Deformacje te zwigzane sg z péznokar-
bonskg inwersjg basenu.

Wyniesienie Gorzkowa znajduje sie pomiedzy centralnym
a wschodnim segmentem synklinorium lubelskiego (fig. 10, 11, 12G;
Zelichowski, 1972). Jest to silnie wyniesiony element strukturalny
charakteryzujgcy sie gteboka erozjg utworéw dewonu oraz karbonu
(fig. 11, 12E). Elewacja Gorzkowa od NE jest ograniczona przez
strefe uskokowg Wilczopole—Marynin, a od potudnia przez strefe
uskokowg Ursynow—Kazimierz wraz z jej potudniowo-wschodnim
przedtuzeniem (fig. 10, 11).

Obecna struktura tego obszaru to przede wszystkim wynik dwéch
faz deformacji: wczesnokarbonskiej i péznokarbonskiej. Podczas
wczesnokarbonskiej fazy deformacji tektonicznych obszar ten
zostat wypietrzony, w wyniku czego erozji ulegty utwory dewonu
srodkowego, gérnego i czesciowo dolnego (fig. 11, 12). Procesy
zachodzace w pdéznokarbonskiej fazie deformacji skutkowaty ak-
tywnoscig nasunigc Izbicy, Wilczopola i topiennika, a takze dopro-
wadzity do czesciowej lub catkowitej erozji utworéw karbonu oraz
zwiekszenia erozji skat dewonu dolnego.

W poétnocnej czesci elewacji Gorzkowa, tj. w synklinie Izbicy, utwo-
ry karbonu lezg kolejno na zerodowanych pietrach dewonu. Stopien
erozji zwieksza sie w kierunku uskoku Wilczopole—Marynin. Uskok
ten jest gteboko zakorzeniong w podtozu strukturg o upadzie potu-
dniowym i przebiegu réwnoleznikowym. Obecnie w planie podkar-
bonskim widoczna jest tylko jego wschodnia cze$¢, zas zachodnia
zostata przykryta przez nasuniecia Wilczopola i topiennika. Ana-
liza danych sejsmicznych wskazuje na znaczny wzrost migzszosci
utworow syluru w potudniowym skrzydle uskoku, co moze $wiad-
czyc¢ o jego sylurskiej, ewentualnie rowniez kambryjskiej, aktywno-
$ci synsedymentacyjnej. Obecnie pierwotnie zrzucone, potudniowe
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FIG. 12 H-J. Przekroje geologiczne zlokalizowane w lubelskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego, opracowane na podstawie danych sejsmicznych i otworowych (wg Tomaszczyka, 2015;

skrzydto uskoku normalnego jest w potozeniu podniesionym, co
wskazuje na inwersje uskoku przed rozpoczeciem sedymentacji
karbonu (fig. 12D). Poréwnujac stopien erozji skat dewonu po obu
stronach uskoku, mozna skalg tej inwersji szacowac¢ na ok. 2000 m.

Pomimo duzej erozji przedkarbonskiej pokrywy osadowej na wynie-
sieniu Gorzkowa, podtoze krystaliczne znajduje sie na gtebokosci
8-10 km, co zwigzane jest z lokalnym wzrostem pierwotnych migz-
szosci utworéw ediakaru, kambru, syluru oraz dewonu dolnego.
Wzrost ten jest wynikiem zaréwno zwigkszania sie subsydencji
w kierunku potudniowo-zachodnim, jak i pézZniejszych, péznokar-
bonskich deformacji kompresyjnych.

Strefa uskokowa Kocka (SK) to wgska strefa o dtugosci ok. 190 km
i szerokosci maksymalnie 6 km w centralnej czesci, ktéra na mapie
powierzchni podmezozoicznej manifestuje sie jako wychodnia skat
dewonskich i sylurskich (fig. 10, 11). Jej szeroko$¢é maleje ku obu
jej krancom. Ten wyraznie zaznaczajacy si¢ w basenie lubelsko-
-lwowskim element strukturalny stanowi granice pomiedzy synkli-
norium lubelskim a wyniesieniem Hrubieszowa. Ztozona budowa
tej strefy to wynik jej wieloetapowej aktywnosci w paleozoiku (fig.
12; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Ze wzgledu na znaczng odle-

Tomaszczyka, Jarosinskiego, 2017). Lokalizacja na fig. 11

gtos$¢ od strefy waryscyjskiej kolizji obszar strefy uskokowej Kocka
w podtozu nasunig¢ waryscyjskich zostat w mniejszym stopniu ob-
jety deformacjami zwigzanymi z péznokarbonskg inwersjg basenu
lubelsko-lwowskiego niz obszar synklinorium lubelskiego i jednost-
ki Radom—Krasnik. Wzglednie ptytkie (w stosunku do obszaréw
potozonych na SW) zaleganie stropu podtoza krystalicznego (fig.
12A-D), a wiec niewielka (w poréwnaniu z synklinorium lubelskim
oraz jednostkg radomsko-krasnicka) gtebokos¢ wystepowania stro-
pu utworéw kompleksu paleozoicznego w znaczgcy sposob prze-
ktadajg sie na wysokg jakos¢ obrazowania sejsmicznego w obrebie
catej pokrywy osadowej.

W podkarboniskim planie strukturalnym (fig. 11) strefa uskokowa
Kocka stanowi wyrazng granice pomigedzy utworami dewonu gor-
nego synklinorium lubelskiego a utworami starszego paleozoiku
wyniesienia Hrubieszowa. Wyjatkiem jest zapadlisko wtodawskie
pomiedzy uskokiem Hanny i uskokiem Swiecicy, gdzie zachowaty
sie rowniez utwory dewonu srodkowego i gérnego (fig. 11, 12C).
Strefa uskokowa Kocka jest bardzo dobrze widoczna w obrazie
pol potencjalnych, zwtaszcza na mapach grawimetrycznych (por.
fig. 8 w podrozdziale 5.1.4.2), co jest zwigzane z duza, cho¢ ge-
neralnie stopniowag zmiang gtebokosci zalegania stropu podtoza
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FIG. 12 K, L. Przekroje geologiczne zlokalizowane w lubelskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego, opracowane na podstawie danych sejsmicznych
i otworowych (wg Tomaszczyka, 2015; Tomaszczyka, Jarosifiskiego, 2017). Lokalizacja na fig. 11

krystalicznego platformy wschodnioeuropejskiej podscielajgcego
te strefe (fig. 12).

W czes$ci wyniesienia Hrubieszowa potozonej w bezposredniej bli-
skosci strefy Kocka gtebokos¢ zalegania stropu podtoza krystalicz-
nego wynosi od 3 do 4,5 km, podczas gdy po zachodniej stronie
tej strefy, tj. w obrebie synklinorium lubelskiego, jest ona potozona
maksymalnie o 1-2 km gtebiej. W obrebie strefy uskokowej Koc-
ka mozna wyrézni¢ dwa dominujgce elementy strukturalne, ktére
réznig sie zaréwno wiekiem, jak i rodzajem deformacji. W dolnej
czesci strefy znajduje sie uskok Kocka, ponad nim rozwiniety jest
mtodszy zespdt potogich nasunieé, okreslanych jako nasuniecie
Kocka (fig. 12A-C, H-J).

Uskok Kocka jest nieciagtoscig stromo zapadajacg i gteboko za-
korzeniong w podiozu krystalicznym platformy wschodnioeuro-
pejskiej, ktéra w trakcie wieloetapowej ewolucji strefy uskokowej
Kocka ulegta inwersji i zostata rozerwana mtodszymi uskokami
(fig. 12A-C, H-J). W najgtebszym poziomie strukturalnym uskok
ten bezposrednio odzwierciedla sie w réznicy gtebokosci zalegania
stropu podtoza krystalicznego na jego skrzydtach.

Pierwszy etap aktywnosci tektonicznej uskoku Kocka, udokumen-
towany danymi sejsmicznymi, zaznacza sie¢ w obrebie kompleksu
sylurskiego (Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Na profilach sejsmicz-
nych, szczegolnie w centralnej czesci strefy uskokowej Kocka (fig.
12A, B), dobrze widoczna jest réznica migzszosci utworow sylur-
skich po obu stronach uskoku. Na potudniowy zachdéd od uskoku
Kocka migzszos$¢ utwordw syluru jest miejscami ponad dwukrot-
nie mniejsza niz po jego pétnocno-wschodniej stronie, pomimo ze
w drugiej z wyzej wymienionych stref profil géornego syluru zostat
zredukowany o kilkaset metréw na skutek erozji pod koniec famenu
i (lub) we wczesnym karbonie (fig. 12H-J). Migzszos$¢ syluru na
wyniesieniu Hrubieszowa wzrasta w kierunku uskoku Kocka, osig-
gajac maksimum w bezposrednim jego sgsiedztwie.

Ten pierwotny rozktad migzszosci jest wynikiem synsedymen-
tacyjnej sylurskiej aktywnosci uskoku, co jest widoczne réowniez
w zapisie sejsmicznym w postaci niezgodnosci katowych. Pod-
czas sedymentacji utworéw syluru uskok Kocka byt uskokiem nor-
malnym, ktérego maksymalny zrzut szacowa¢ mozna na 2000 m
(Tomaszczyk, 2015; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). W pdznym
famenie rozpoczeta sie inwersja uskoku Kocka, ktéra doprowa-
dzita do podniesienia i znaczacej erozji obszaru potozonego na
potnocny wschod od niego. W bezposrednim sasiedztwie uskoku

Kocka maksymalna erozja wyniesienia Hrubieszowa mogta osia-
gna¢ nawet 2500 m (Tomaszczyk, Jarosinski, 2017).

Obecnie uskok Kocka ma charakter uskoku odwréconego, ktory
zachowat upad w granicach 60-70°, co jest charakterystyczne dla
rezimu uskokéw normalnych w pierwszej fazie jego oddziatywania
(fig. 12). Analiza strukturalna rdzenia wiertniczego z otworu Kock
IG 1 potwierdza pierwotne wychylenie warstw dewonu dolnego
i syluru (Jarosinski, 2004; Tomaszczyk,Jarosinski, 2017).

Ze wzgledu na znaczng przebudowe gornej czgsci uskoku Kocka
przez péznokarbonskie nasuniecia i cze$ciowg erozje, odtworze-
nie jego przedkarbonskiej geometrii nie jest tatwe. Jednak przyjac
mozna, ze w wyniku inwersji uskoku normalnego, w jego potu-
dniowo-zachodnim skrzydle mégt powsta¢ zespot dwu lub wiecej
odwréconych uskokéw towarzyszgcych, o mniejszych zrzutach
i mniejszych katach upadu niz uskok gtowny. Geometria uskokow
opierzajgcych z charakterystycznym spadkiem kata upadu ku
gorze jest typowa dla uskokéw zakorzenionych w podtozu (ang.
basement involved faults; Mitra, 1993; Miller, Mitra, 2011) lub
dla uskokow, ktére powstaty w wyniku inwersji uskoku gtéwnego
w przesuwczym, transpresyjnym rezimie tektonicznym. Tego typu
uskoki obserwowa¢ mozna w skrajnej potudniowo-wschodniej cze-
$ci strefy uskokowej Kocka, gdzie nie wystepujg péznokarbonskie
nasuniecia, ktére w innych miejscach zaburzajg pierwotng geo-
metrie uskoku inwersyjnego (fig. 12D), a takze w rejonie otworéw
Pasmug (1, 2, 3), gdzie bezposrednio nad uskokiem Kocka tego
typu seryjne nasuniecia stabo sie manifestujg (fig. 121).

Wzdtuz prawie catej rozciggtosci strefy uskokowej Kocka (uK na
fig. 12), poza jej SE zakonczeniem, w jej nadktadzie wystepuje
zespot péznokarbonskich deformacji o genezie kompresyjnej, kté-
rych gtdwnym elementem jest potogi uskok odwrécony o charak-
terze nasuniecia, nazwany nasunieciem Kocka (nK na fig. 12). Ku
SW, w kierunku synklinorium lubelskiego powierzchnia nasunigcia
Kocka staje sie potoga i jest prawdopodobnie zakorzeniona w ila-
stych utworach syluru. W centralnym segmencie omawianej strefy,
na potudniowy zachéd od czota nasuniecia gtbwnego wystepujg
nasuniecia towarzyszgce, posiadajgce wspolng powierzchnie od-
kucia z nasunieciem Kocka, ktére stanowi nasuniecie spggowe
(fig. 12). Maksymalne przemieszczenie wzdtuz powierzchni nasu-
niecia w jego centralnym segmencie szacowane jest na 3500 m
(Tomaszczyk, Jarosinski, 2017), a w peryferyjnych segmentach
wielko$¢ nasuniecia stopniowo sie zmniejsza.
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Wyniesienie Hrubieszowa zamyka basen lubelski od pétnocnego
wschodu (fig. 10, 11). Jest ono znaczgco wyniesione wzgledem
synklinorium lubelskiego (fig. 12). Na terenie Polski jego potudnio-
wo-zachodnig krawedz stanowig strefa uskokowa Kocka i dalej
w kierunku wschodnim uskoki Chetma i Rozkoszy. Generalnie na
tym obszarze strop podtoza krystalicznego podnosi sie w kierun-
ku pétnocno-wschodnim. W tym kierunku obserwuje sie na mapie
odstoniete przez erozje kolejne, coraz starsze ogniwa paleozoicz-
nej pokrywy osadowej (fig. 11), a catos¢ przykryta jest niezgodnie
utworami karbonu.

Wyniesienie Hrubieszowa stanowi zesp6t blokéw tektonicznych
réznigcych sie gtebokoscig zalegania podtoza krystalicznego (Ze-
lichowski, 1972, 1984; Zelichowski, Koztowski, 1983), co w planie
podkarbonskim skutkuje m.in. obecnos$cig charakterystycznego
,Zebatego” uktadu wychodni utworéw prekambryjskich, dolnopa-
leozoicznych i dewonskich (fig. 11). Zwigzane jest to z obecnoscig
stromych uskokéw o biegu WSW—-ENE, dochodzacych kulisowo
do uskoku Kocka, gteboko zakorzenionych w podtozu platformy
wschodnioeuropejskiej, dzielgcych wyniesienie Hrubieszowa na
bloki. Wyjatek stanowig uskoki Hanny i Swiecicy o przebiegu SW—
NE, tj. prostopadle do strefy uskokowej Kocka (fig. 10). Na wy-
niesieniu Hrubieszowa tradycyjnie wydzielano nastepujgce bloki
tektoniczne: obnizenie terebinsko-sokdlskie, podniesienie kumow-
skie, zapadlisko wtodawskie, zrgb tukowski i zapadlisko podlaskie
(Zelichowski, 1984).

Biorgc pod uwage obecny stan wiedzy, obnizenie terebinsko-so-
kolskie stanowi czes¢ synklinorium lubelskiego. Natomiast wydzie-
lanie w czesci przylegajacej do SK zapadliska podlaskiego i zrebu
tukowskiego wydaje sie nieuprawnione (Tomaszczyk, 2015). Po-
wstanie poszczegolnych blokéw jest zwigzane z fazg aktywnosci
tektonicznej na przetomie p6znego dewonu i wczesnego karbonu.
W tym czasie uskok Kocka ulegt reaktywacji w transpresyjnym,
prawoskretnym rezimie przesuwczym. Jego potnocno-wschodnie
skrzydto ulegto wyniesieniu, a dodatkowo ruchy te doprowadzity
do powstania zespotu uskokdéw opierzajgcych o charakterze ku-
lisowym (fig. 10; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Uskoki te majg
charakter asymetrycznych pozytywnych struktur kwiatowych (To-
maszczyk, 2015; Poprawa, Tomaszczyk, 2024), co jest doskonale
widoczne w zapisie sejsmicznym, jak np. uskok Siedlisk czy uskok
Hanny (fig. 12K, L). W podniesionych skrzydtach uskokow tworzyty
sie antykliny, ktérych jadra ulegty erozji, miejscami odstaniajgc
skaty podtoza krystalicznego, jak np. uskok tukowa i Migdzyrzeca.

Najmniejszy stopien erozji kompleksu paleozoicznego obserwuje
sie pomiedzy uskokami Hanny i Swiecicy, tj. w obrebie zapadliska
witodawskiego, gdzie zachowane zostaty skaty do famenu wigcznie.
Ukierunkowanie tych uskokéw z SW na NE moze $wiadczyé o re-
aktywacji starszych, prekambryjskich stref uskokowych. Na elewa-
cji hrubieszowskiej ponizej utworéw permo-mezozoiku wystepujg
utwory karbonu. Pierwotna migzszos¢ utworéw karbonu zostata
tu czesciowo zredukowana w wyniku inwersji basenu w péznym
karbonie. W poréwnaniu z synklinorium lubelskim, sgsiadujgcym
z wyniesieniem Hrubieszowa od potudniowego zachodu, pokrywa
osadowa zostata tu znacznie mniej zaburzona tektonicznie w cza-
sie inwersji basenu lubelskiego pod koniec karbonu. Nieliczne po-
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togie uskoki odwrécone oraz fatdy o niewielkich amplitudach sg
zwigzane ze strefg bezposrednio graniczacg ze strefg uskokowa
Kocka. Czes$¢ istniejacych uskokéw wieku wczesnokarbonskiego
ulegta niewielkiej reaktywacji w mezozoiku i kenozoiku.

Jednostka Radom—Krasnik (JRK) to pas nasuwczo-fatdowy o sze-
rokosci ok. 40—50 km. Przed waryscyjskimi deformacjami obszar
tej jednostki stanowit skrajny element basenu lubelsko-lwowskiego,
graniczacy od NE z synklinorium lubelskim (fig. 10, 11), za$ od
potudniowego zachodu — z blokiem tysogoérskim. Wystepujace tu
poszczegodlne systemy paleozoiku sg w réznym stopniu dotkniete
przedpermska erozjg. Utwory karbonu sg prawie catkowicie zero-
dowane — wystepujg jedynie w postaci niewielkich izolowanych pta-
tow (Poprawa, Tomaszczyk, 2024). W czesci potudniowo-wschod-
niej, wydzielanej jako strefa Bitgoraj—Narol, w planie podmezozo-
icznym wystepujg wychodnie starszego paleozoiku (fig. 5) — syluru,
ordowiku bgdz kambru. Na pozostatym obszarze sg to wychodnie
réznych pieter dewonu.

W poréwnaniu z synklinorium lubelskim obszar ten jest znacznie
bardziej zaangazowany tektonicznie (Tomaszczyk, 2015; Krzywiec
i in., 2017b). Dane sejsmiczne, zwtaszcza w SE czesci JRK, po-
zwalajg interpretowa¢ obecnos¢ zespotu duzych nasunie¢ ku NE
i zwigzanych z nimi fatdéw nadnasuwczych (ang. fault-propagation
folds i fault-bend folds). Stosunkowo wysoki stopien deformacji
tego obszaru jest gtdéwnie wynikiem péznokarbonskiej, kompre-
syjnej aktywnosci tektonicznej (Tomaszczyk, 2015; Krzywiec i in.,
2017b). Jednak obecnos¢ ptatéw utwordw karbonu lezgcych nie-
zgodnie na réznych pietrach dewonu, obserwowana w profilach
kilku otworéw wiertniczych, dowodzi wptywu deformacji tektonicz-
nych i wypietrzania jednostki Radom—Krasnik jeszcze we wcze-
snokarbonskiej fazie tektonicznej (Poprawa, Tomaszczyk, 2024).
Nieliczne profile sejsmiczne zlokalizowane w NW czesci jednostki
radomsko-krasnickiej rowniez dostarczajg danych przemawiaja-
cych za obecnoscig wczesnokarbonskich deformacji, reprezen-
towanych przez strome uskoki odwrécone o charakterze pozy-
tywnych struktur kwiatowych, ktére byty Sciete i przemodelowane
przez mtodsze deformacje wieku péznokarbonskiego (Poprawa,
Tomaszczyk, 2024).

Jednostka Radom—Krasnik pozostaje wcigz stabo rozpoznana gte-
bokimi otworami wiertniczymi, a zapis sejsmiczny ponizej kom-
pleksu mezozoicznego na wigekszosci obszaru jest stabej jakosci.
Dlatego obecnie niemozliwe jest doktadne rozpoznanie jej budowy
geologicznej, zwtaszcza w potnocno-zachodniej czesci.

Potudniowo-wschodnig kontynuacjg jednostki radomsko-krasnic-
kiej jest strefa Bitgoraj—Narol (fig. 10). Odréznia sie ona od wyzej
oméwionej jednostki tym, ze osady dewonsko-karbonskie zostaty
z niej catkowicie zdarte erozyjnie w wyniku znacznego karbonskie-
go wypietrzenia (fig. 13), a zatem na powierzchni podmezozoicznej
bezposrednio wystepuje tu kompleks dolnopaleozoiczny, dobrze
rozpoznany wiertniczo. Przypuszczaé mozna, ze w stabiej rozpo-
znanym podtozu dewonskiego kompleksu jednostki radomsko-kra-
Snickiej osady dolnopaleozoiczne majg podobne wyksztatcenie jak
w strefie Bitgoraj-Narol.
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FIG.13. Uproszczony regionalny przekroj geologiczny dla gornych partii skorupy wzdtuz gtebokiego profilu sejsmicznego TTZ-South (wg Aleksandrowskiego w: Janik i in., 2022). Przewyzszenie
x5, odlegtosci poziome i pionowe w kilometrach. Zrodta danych: otwory wiertnicze, dane sejsmiki refleksyjnej projektu PolandSPAN (wg Mikotajczaka i in., 2019) oraz dla gtebokich partii stropu
krystalicznego podtoza kratonu, model sejsmiczny szerokokatowej refleksji/refrakcji (WARR) dla profilu TTZ-South. Szczegdty w tekScie oraz w rozdziale WZS 4.1
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W odniesieniu do podkambryjskiego podtoza strefy Bitgoraj—Narol,
a po czesci tez jednostki radomsko-krasnickiej, model oparty na
wynikach wysokiej jakosci sejsmiki refleksyjnej projektu Poland-
SPAN, w potgczeniu z danymi z wiercen oraz z wynikami gtebo-
kich sondowan sejsmicznych, pozwala stwierdzi¢ wystepowanie
kompleksu o bardzo duzych migzszosciach, interpretowanego jako
neoproterozoiczna, osadowo-wulkaniczna sukcesja ryftu Wotyn—
Orsza (fig. 13; Janik i in., 2022). Jego stratygraficzna migzszos¢
zostata tu najprawdopodobniej zwielokrotniona wskutek deforma-
cji waryscyjskiej w karbonie, prawdopodobnie przez wytworzenie
struktury typu megadupleksu, w ktérym nasuwanie jego sktado-
wych tusek/ptaszczowin odbywato sie ku NE, czyli prostopadle do
rozciggtosci przekroju (Janik i in., 2022). Doprowadzito to jedno-
czesnie do tektonicznego wypietrzenia paleozoicznego nadktadu
o ok. 3000—4000 m. Struktura przedkambryjskiej sukces;ji ryftu
Wotyn—Orsza przedstawiona na modelu implikuje tektoniczny
charakter strefy Bitgoraj—Narol jako waryscyjskiego wypietrze-
nia (elewacji) utworéw paleozoiku nad tektonicznie pogrubionym
podkambryjskim osadowym wypetnieniem ryftu (zob. tez rozdziat
WZS 4.1).

Strefa uskokowa Ursynéw—Kazimierz (SUK), zlokalizowana w po-
tudniowo-zachodniej czesci basenu lubelskiego (fig. 10), stanowi
granice pomiedzy zachodnim i centralnym segmentem synklino-
rium lubelskiego a jednostkg Radom—Krasnik (Zelichowski, 1972).
Jej przebieg jest tozsamy z potudniowo-zachodnig granicg wyste-
powania podmezozoicznych, ciggtych wychodni karbonu. Jest to
waska strefa o dtugosci ok. 170 km i szerokos$ci nie przekraczajg-
cej 10 km, rozciggajaca sie od uskoku Groéjca na pétnocnym zacho-
dzie do potudniowo-wschodniej czesci elewacji Gorzkowa. Za jej
kulisowo przesunietg kontynuacje uzna¢ mozna strefe uskokowg
Izbica—Zamo$é (Zelichowski, 1972).

W czesci graniczgcej z zachodnim segmentem synklinorium lubel-
skiego, w planie podmezozoicznym, strefe te mozna utozsamiaé
z nasunieciem Ursynowa, ktére wygasa w rejonie Opola Lubel-
skiego. W tym miejscu granice strefy ulegajg rozmyciu, co jest
spowodowane obecnoscig kilku réwnolegtych do siebie, kulisowo
utozonych nasunie¢ o niewielkich zrzutach (fig. 10, 11). W kierunku
potudniowo-wschodnim granice pomiedzy centralnym segmentem
synklinorium lubelskiego a strefg uskokowg Ursynéw—Kazimierz
lokalnie stanowi nasuniecie Rudnika. Wzdtuz catej dtugosci strefy
SUK zaznacza sie podniesienie przylegtej, potudniowo-wschodniej
czesci synklinorium (fig. 12A-C), co jest zwigzane z obecnoscig
spietrzonych tusek w obrebie starszego paleozoiku (Antonowicz
iin., 2003; Tomaszczyk, 2015; Krzywiec i in., 2017b).

Strefa uskokowa lzbica—Zamos$¢ stanowi granice pomiedzy
wschodnim segmentem synklinorium lubelskiego a jednostkg Ra-
dom-—Krasnik (fig. 10-12; Zelichowski, 1972). Stanowi ona kulisowo
przesunietg kontynuacje strefy uskokowej Kazimierz—Ursynow. Jej

gtébwnym elementem jest nasuniecie Izbicy. Jest to dobrze czytel-
na granica, tozsama z potudniowo-zachodnim zasigegiem utworow
karbonu, a w czesci potudniowo-wschodniej takze skat dewonu
goérnego. Strefa ta rozpoczyna sie na obszarze elewacji Gorzkowa
i kontynuuje sie w kierunku potudniowo-wschodnim poza granice
Polski. W skrzydle spggowym nasuniecia Izbicy wystepuje nasu-
niecie wsteczne, stanowigce element strefy trojkatnej (fig. 12E;
Krzywiec i in., 2017b).

4.3.5. Neoproterozoiczno-paleozoiczna
ewolucja tektoniczna

Zachodni skton kratonu wschodnioeuropejskiego jest miejscem
wspotwystepowania i czesciowego naktadania sie na siebie kom-
pleksow skat osadowych reprezentujacych kilka basendw i pieter
strukturalnych, tgcznie tworzacych zapis wieloetapowej, ztozonej
ewolucji tektonicznej. Niniejszy rozdziat ewolucje te omawia je-
dynie w odniesieniu do przedziatu czasu od neoproterozoiku do
wczesnego karbonu. Zatem poza jego zakresem pozostaje ewolu-
cja przedneoproterozoicznych basenéw osadowych, ktérych wy-
petnienie osadowe zostato zmetamorfizowane (np. Krzeminska,
Krzeminski, 2017; zob. tez podrozdziat 4.1), a takze péznoperm-
sko-mezozoiczne i kenozoiczne etapy rozwoju (zob. rozdziat 8 i 9).

4.3.5.1. Ryft srodkowoneoproterozoiczny a rozpad
superkontynentu Rodinia

Najstarszym, zachowanym basenem osadowym na zachodnim
sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego jest basen Wotyn—Orsza,
tradycyjnie okreslany jako aulakogen, ktéry ma charakter duzego
rozmiarami systemu rowéw tektonicznych o rozciggtosci NE-SW,
tj. prostopadtych do krawedzi kratonu (fig. 14; Mahnatsch i in.,
1976; Pozaryski, Kotanski, 1979; Bogdanova i in., 1997; Poprawa,
Paczesna, 2002). Ekstensyjny charakter rowow, w ktoérych depono-
wane byty osady omawianego basenu, powoduje, ze przyjmowana
jest dla niego geneza ryftowa (Mahnatsch i in., 1976; Pozaryski,
Kotanski, 1979; Bogdanova i in., 1997; Poprawa, Paczes$na, 2002;
Poprawa i in., 2020; Krzeminska i in., 2022). Ryft ten rozwijat sie
na reaktywowanych, starszych zatozeniach, gtdwnie wykorzystujg-
cych paleoproterozoiczny szew tektoniczny spajajgcy Fennoskan-
die z Sarmacja.

Basen Wotyn—Orsza wraz z regionem otaczajgcym ulegat diu-
gotrwatej erozji, zachodzgcej w okresie ok. 1-0,57 mld lat, za-
konczonej depozycjg niezgodnie zalegajacej, mtodszej pokrywy
osadowej. Z tego powodu jest on zachowany tylko czgsciowo. Naj-
petniejszy profil osadéw wypetniajgcych basen Wotyn—Orsza jest
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4 rozpoznany na Biatorusi i pétnocnej Ukrainie, gdzie osady osiggaja

maksymalng migzszosc¢ rzedu 700-1000 m (Mahnatsch i in., 1976;
Platforma Shumlyanskyy i in., 2015; Paszkowski i in., 2019). W polskiej cze-
prekambryjska $ci basenu w profilach otworéw wiertniczych nie przekracza ona
(wschodnio- 300 m, ktére stanowig kontynentalne klastyki formacji poleskiej
europejska) (Juskowiakowa, 1974; Wichrowska, 1992). Zdaniem Mikotajczaka

(wg Poprawy, Paczesnej,

(2016) oraz Mikotajczaka i in. (2019) dane wysokorozdzielczej sej-
smiki refleksyjnej projektu PolandSPAN pozwalajg interpretowac
obecnos¢ na Lubelszczyznie niezwykle migzszego (ponad 15 km)
ediakarsko-wendyjskiego kompleksu osadowego, wypetniajgcego
basen Wotyn—Orsza (fig. 13). Ta niezwykle duza migzszo$¢ mia-
taby mie¢ charakter wtérny, tektoniczny, zwigzany z orogenezg
waryscyjskg podczas pdéznego karbonu. Koncepcja ta nie znaj-
duje odpowiednika po ukrainskiej czy biatoruskiej stronie granicy,
gdzie basen ten jest lepiej rozpoznany otworami wiertniczymi az
do swojego podtoza.

Wiek ryftowania, réwnoznaczny z wiekiem niemych biostratygra-
ficznie osadéw formacji poleskiej, wypetniajgcych rowy tektonicz-
ne, jest trudny do ustalenia. Osady te lezg niezgodnie na pale-
oproterozoicznym podtozu krystalicznym (Ryka, 1984; Krzeminska
i in., 2017), a nadscielone sg niezgodnie osadami klastycznymi
i tufami oraz pokrywami lawowymi wieku gérnoediakarskiego, nie
starszymi niz 580-570 min lat (Poprawa i in., 2020; Krzeminska
i in., 2022). Pierwotnie przyjmowano, ze nizsza cze$¢ profilu ba-
senu Wotyn—Orsza reprezentuje srodkowy mezoproterozoik (ektas
do nizszy sten), bazujgc na mato doktadnych datowaniach intruzji
w osadach zblizonych facjalnie do wypetnienia basenu Wotyn—Or-
sza, w sasiednim rowie Watdaj/Krestsy (Bogdanowa i in., 2008).
Obecnie prowadzone datowania U-Pb najmtodszych detrytycznych
cyrkonéw z formacji poleskiej pozwolity wyznaczyé maksymalny
wiek depozycji tych osadow na ok. 1044-1073 min lat, a w efekcie
zaliczy¢ formacje poleska do neoproterozoiku (Shumlyanskyy i in.,
2023; Krzeminska i in., 2024).

Ryft Wotyh—Orsza stanowi element systemu rowéw tektonicz-
nych w obrebie kratonu wschodnioeuropejskiego, ktére rozwijaty
sie gtownie w czasie rozpadu prekambryjskiego superkontynentu
Rodinia, ok. 800—650 mIn lat temu (Bogdanova i in., 2009). Przyj-
mujgc te przestanke, mozna stwierdzi¢, ze rozwdj ryftu Wotyn—Or-
sza miat miejsce w sSrodkowej czesci neoproterozoiku. Nastepnie
obszar ten podlegat wypietrzaniu i erozji, trwajgcych do péznego
ediakaru (Ryka, 1984). W tym czasie doszto do rekonfiguraciji roz-
padajacej sie Rodinii w jej sukcesor, tj. efemeryczny superkonty-
nent Pannocja (Scotese, 2009; Nance, Murphy, 2019; Poprawa
iin., 2020).

Analizy pochodzenia materiatu detrytycznego formacji poleskiej
z zachodniej czesci ryftu Wotyn—Orsza dostarczajg dodatkowych
przestanek co do ewolucji zachodniej krawedzi kratonu wschodnio-
europejskiego. Osady formacji poleskiej zawieraja populacje cyrko-
now o wiekach Pb-Pb w zakresie 1290-1050 min lat, ktérych udziat
ku wschodowi zanika (Paszkowski i in., 2019; Shumlyanskyy i in.,
2023; Krzeminska i in., 2024). Pozwala to sgdzi¢, ze w srodkowym
neoproterozoiku kraton wschodnioeuropejski byt obrzezony od po-
tudniowego zachodu orogenicznym pasmem grenwilskim, powsta-
tym w trakcie kolizji kontynent/kontynent w czasie powstawania
superkontynentu Rodinii. W $rodkowym neoproterozoiku materiat

FIG. 15. Ediakarsko-
kambryjsko-ordowicka
historia subsydencji
tektonicznej dla
przyktadowych profili
otworéw wiertniczych
z regionu lubelskiego

2002; Poprawy i in., 2020)
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detrytyczny z erodowanego orogenu grenwilskiego rozprowadzany
byt z SW ku NE wzdtuz osi basenu Wotyn—-Orsza. W polskiej czesci
basenu materiat ten mieszat sie¢ z detrytusem dostarczanym gtow-
nie z pétnocnego obrzezenia basenu, w szczegolnosci z produk-
tami erozji skat magmowych asocjacji AMCG (anortozytowo-man-
gerytowo-czarnokitowo-granitowej o wieku ok. 1560—-1450 min lat)
oraz swekofenskiego podtoza Fennoskandii o wieku konsolidacji
ok. 1850-1750 min lat (Krzeminska i in., 2024).

4.3.5.2. Ryfty p6znoediakarskie a rozpad
superkontynentu Pannocji

Pod koniec ediakaru w systemie basenéw osadowych na zachod-
nim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego rozpoczat sie proces
nieomal ciggtej subsydencji i depozycji, kontynuujgcy sie, zaleznie
od lokalizacji, az do dewonu lub karbonu (Poprawa, 2019). Inicjalna
faza ich rozwoju jest wigzana z ryftowg ekstensjg, ktéra miata miej-
sce pod koniec ediakaru i w najwczesniejszym kambrze. Odzwier-
ciedlata ona m.in. 6wczesng faze szybkiej subsydencji tektonicznej
w obrebie rowow tektonicznych, ktéra nastepnie stopniowo spo-
walniata (fig. 15-18; Greiling i in., 1999; Poprawa i in., 1999, 2018;
Poprawa, Paczes$na, 2002; Poprawa, 2006a; Eriksson, 2012).

Kolejng przestanke wskazujacg na péznoediakarskie procesy ry-
ftowe na zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego sta-
nowi lokalnie dowiedziona gtgbokimi przekrojami sejsmicznymi
obecnos¢ duzych, ekstensyjnych potrowéw przypuszczalnie tego
wieku, o gtebokosci siegajacej 5 km (fig. 16, 17, 18A; Lassen i in.,
2001; Krzywiec i in., 2018; Poprawa, 2019). Model ryftu na zachod-
nim sktonie kratonu znajduje ponadto uzasadnienie w wyksztatce-
niu facjalnym osadéw najwyzszego ediakaru-najnizszego kambru
(Paczesna, Poprawa, 2005; Paczes$na, 2006, 2014).

Poznoediakarski ryft rozwijat sie wzdtuz catej zachodniej krawe-
dzi kratonu, aczkolwiek najintensywniej zaznaczyt sie w rejonie
basenu lubelsko-podlaskiego, tj. na ztgczu struktur zwigzanych
z zachodnig krawedzig kratonu oraz poprzecznych do nich struktur
Srodkowoneoproterozoicznego ryftu Wotyn—Orsza. W rejonie tym
profil basenu rozpoczynajg synryftowe zlepience formacji zukow-
skiej (Poprawa, Paczes$na, 2002; Paczes$na, 2006, 2014), przecho-
dzgce ku gérze w synryftowe skaty magmowe formacji stawatyckiej
(fig. 19, 20; Poprawa i in., 2020; Krzeminska i in., 2022). Skaty
wylewne, gtéwnie bazalty, i piroklastyczne formacji stawatyckiej,
ktoérych migzszos¢ siega maksymalnie prawie 500 m, reprezentu-
ja wotynskg prowincje magmowg, obejmujgcg obszar tacznie co
najmniej 120 000 km? (fig. 6, 21A; Ryka, 1984; Savchenko i in.,
1984; Velikanov, Korenchuk, 1997; Krzeminska, 2005; Shumlyan-
skyy i in., 2007; Nosova i in., 2008; Kuzmenkova i in., 2010). Sg
to gtéwnie lawy pikrytowe, subalkaliczne bazalty, andezyty, tufy
i aglomeraty o chemizmie wskaznikowym dla $rédptytowych stref
ryftowych (Bakun-Czubarow i in., 2002; Biatowolska i in., 2002;
Emetziin., 2004; Poprawa i in., 2020; Krzeminska i in., 2022).

Osady podscielajgce kompleks wulkanogeniczny formacji stawa-
tyckiej sg stratygraficznie nieme, za$ wyzej w profilu dokumentacje
stratygraficzng posiadajg jedynie osady poryftowe, datowane na
po6zny ediakar (Moczydtowska, 1991; Moczydtowska, Vidal, 1995).
W tej sytuacji kluczowe znaczenie dla precyzyjnego okreslenia
czasu gtéwnej fazy ryftowania ma geochronologia skat magmo-
wych i (lub) piroklastycznych formacji stawatyckiej. Datowania
U-Pb cyrkonéw z tuféw przetawicajgcych sie z pokrywami lawo-
wymi pozwolity okresli¢ wiek fazy ryftowania na przedziat czasowy
od ok. 580 do ok. 547 mIn lat, czyli na pézny ediakar (Krzeminska
iin., 2022; por. Compston i in., 1995; Shumlyanskyy i in., 2016;
Paszkowski i in., 2019; Poprawa i in., 2020; Srodon i in., 2023).

Intensywnos¢ synryftowej subsydencji wzrastata ku zachodowi,
tj. w strone krawedzi kratonu, wskazujgc na to, ze gtéwna stre-
fa ryftowa byta z nig zwigzana (fig. 21A). O$ ryftu o przebiegu,
w dzisiejszym uktadzie geograficznym, NE-SW znajdowata sie
na potudniowy zachoéd od strefy Teisseyre’a-Tornquista. W rejonie
basenu battyckiego dowodzi tego dostawa w péznym ediakarze
kratonicznego materiatu detrytycznego z zachodu, spoza obecnej
krawedzi basenu (Sikorska, 2000; Jaworowski, Sikorska, 2003; Po-
prawa i in., 2006b), a takze dowodzg tego przestanki geofizyczne
(Mazuriin., 2015).

Jednoczesnie ze wzmiankowanym powyzej procesem ryftowania
wzdtuz krawedzi kratonu, ekstensyjnej reaktywacji ulegata tez
zachodnia czes$¢ ryftu Wotyn—Orsza, co powodowato, ze w rejo-
nie basenu lubelsko-podlaskiego, tj. w strefie naktadania sie tych
struktur, uksztattowat sie wezet potréjny (Poprawa, Paczesna,
2002; Poprawa i in., 2020). Nastepnie jego ramie zwigzane ze
strukturami Wotyn—Orsza zamarto, zas ryft rozwijajacy sie wzdtuz
potudniowo-zachodniej krawedzi kratonu stopniowo odspoit od
niego przylegte ptyty litosferyczne, tj. prawdopodobnie Amazonie
i (lub) Oaxaquie (fig. 21B; Poprawa, Paczes$na, 2002; Krzeminska
iin., 2022; por. Ernst, Bell, 2010; Tegner i in., 2019; Weber i in.,
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2019, 2020), badz, alternatywnie, Laurencje (Scotese, 2009). Se-
paracja i przeciwstawny dryf tych ptyt doprowadzity ostatecznie do
powstania miedzy nimi Oceanu Tornquista, a zachodni skton kra-
tonu, tj. rodzacej sie Baltiki, przybrat charakter pasywnego brzegu
kontynentalnego (fig. 18B; Poprawa i in., 1999, 2018; Poprawa,
Paczesna, 2002; Eriksson, 2012).

Rozwdj ryftu wzdtuz potudniowo-zachodniej krawedzi Baltiki, a na-
stepnie dryf zaangazowanych przez niego paleokontynentéw, byt
czescig procesu rozpadu péznoneoproterozoicznego, efemerycz-

obnizeniem podlaskim stanowit basen lubelsko-podlaski

nego superkontynentu Pannocji (Poprawa, 2006b; Poprawa i in.,
2020). Elementem tego procesu byt réwniez rozwéj w podobnym
przedziale czasowym strefy ryftowej wzdtuz pétnocno-zachodniej
(w dzisiejszym uktadzie odniesienia), skandynawskiej krawedzi Bal-
tiki, co nastepnie doprowadzito do rozdzielenia Laurenciji i Baltiki
oraz do powstania oceanu Japetus (fig. 21; np. Bingen i in., 1998;
Roberts iin., 2010; Kjgll i in., 2019; Tegneriin., 2019; Poprawaiin.,
2020). Wskutek rozwoju obu ryftow, a nastepnie oceandéw, Balti-
ka wyodrebnita sie jako oddzielny kontynent, obejmujacy kraton
wschodnioeuropejski.
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FIG. 21. Pozycja zachodniego sktonu kratonu wschodnioeuropejskiego w czasie ediakarskiego ryftowania, zwigzanego z rozpadem superkontynentu Rodinii/Pannocji.
A - gtowne strefy ryftowe i wiek synryftowego magmatyzmu wzdtuz SW i NE krawedzi kratonu wschodnioeuropejskiego (wg Poprawy i in., 2020, wraz z odniesieniami tamze).
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LPB - basen lubelsko-podlaski. B — pozycja paleogeograficzna powstajacej Baltiki ok. 615 min lat temu w odniesieniu do lokalizacji stref ryftowych (wg Krzeminskiej i in., 2022,
wraz z odniesieniami tamze). FS - Fennoskandia, S — Sarmacja, WU - Wotgo-Uralia. RWO - ryft Wotyn-Orsza.

Nieco bardziej ztozona byta ewolucja potudniowo-zachodniego
brzegu Baltiki, co wynika z analizy pochodzenia materiatu detry-
tycznego (U-Pb na cyrkonach) ediakarsko-kambryjsko-ordowickich
osadow klastycznych z potudniowej czesci zachodniego sktonu
kratonu, a takze z Gor Swietokrzyskich oraz blokéw matopolskie-
go i goérnoslaskiego. Analiza ta prowadzi do wniosku, ze elementy
orogenu kadomskiego, tworzgce zespo6t terrandow Teisseyre’a-
-Tornquista, dokowaty tu do $wiezo powstatej pasywnej krawedzi
kontynentu juz z koncem ediakaru i we wczesnym kambrze (Ze-
lazniewicz i in., 2020).

4.3.5.3. Pasywny brzeg kontynentalny Baltiki
(p6zny ediakar—p6zny ordowik)

Po fazie péznoediakarskiej synryftowej subsydencji nastgpita dtu-
gotrwata tendencja do stopniowego zmniejszania sie tempa subsy-
dencji w basenach na potudniowo-zachodnim (w dzisiejszym ukta-
dzie geograficznym) sktonie powstajgcej wowczas Baltiki (fig. 15,
20). W efekcie, krzywe subsydencji tektonicznej dla kambru i or-
dowiku maja charakter typowy dla basenéw poryftowych, w kté-
rych gtbwnym mechanizmem rozwoju jest subsydencja termiczna
(fig. 19; Poprawa i in., 1999, 2018; Poprawa, Paczesna, 2002).
W okresie tym systematycznie spadato réwniez tempo depozycji
osadow, co odzwierciedla stopniowo deniwelowang topografie ob-
szaréw zrédtowych dla materiatu detrytycznego, a tym samym ich
zamierajgcg aktywnosc¢ tektoniczng (Poprawa, 2006a). Wraz ze
spowalnianiem subsydencji w p6znym ediakarze, kambrze i ordo-
wiku nastepowata oboczna ekspansja zasiegu systemu basenow
na zachodnim sktonie Baltiki oraz basenu Wotyn—-Orsza, a tak-
ze wzgledne ujednolicenie facjalne ich osadowego wypetnienia.
Réwnoczesnie w basenach tych zamarta aktywnos¢ uskokéw eks-
tensyjnych. Zjawiska takie rowniez sg indykatywne dla basenow
poryftowych (np. Allen, Allen, 2013).

Obserwacje powyzsze stanowig podstawe modelu przyjmujacego
ze pod koniec ediakaru, w kambrze oraz we wczesnym i srodko-
wym ordowiku zachodni skton kratonu wschodnioeuropejskiego
stanowit pasywny brzeg kontynentalny Baltiki (fig. 18B; Poprawa

iin., 1999, 2018; Poprawa, Paczes$na, 2002). Koncepcja taka znaj-
duje uzasadnienie rowniez w wynikach badan paleomagnetycznych
(Dalziel, 1992; Torsvik i in., 1996; Torsvik, Rehnstrém, 2003).

Poryftowa subsydencja termiczna pasywnego brzegu Baltiki,
w jego czesci potozonej na potudnie od wyniesienia teby, zostata
przerwana w péznym kambrze i wczesnym ordowiku przez krotko-
trwaty epizod wypietrzania o niewielkiej skali (fig. 15, 20; Modlinski,
Szymanski, 2008; Szymanski, 2008; Poprawa, 2006a; Modlinski
iin., 2010). Epizod ten byt rownoczesny z intensywng subsydencja
i depozycjg osadoéw o facjach gtéwnie piaszczystych w przylegtej
strefie Bitgoraj—Narol oraz na bloku tysogorskim (fig. 5; Ortowski,
1992), podczas gdy na bloku matopolskim dochodzito wéwczas do
deformacji kompresyjnych (Salwa, 2002; Gagata, 2005). Obserwa-
cje powyzsze stanowig uzasadnienie dla modelu, przyjmujgcego
ze basen gornokambryjski strefy Bitgoraj—Narol i blok tysogérski
stanowity niewielki basen fleksuralny, ktérego powstanie spowo-
dowane byto tektonicznym obcigzeniem, wywotanym przez sko-
$ne dokowanie bloku matopolskiego do Baltiki (Poprawa, 2006a).
W modelu tym péznokambryjskie wypietrzanie zachodniego sktonu
kratonu byto powodowane przez rezim kompresyjny. We wczesnym
tremadoku wypietrzanie wygasto i powrdécit proces subsydencji ter-
micznej pasywnego brzegu.

4.3.5.4. Kaledonska kolizja i rozw6j zapadlisk
przedgorskich (pdzny ordowik—wczesny dewon)

W péznym ordowiku i sylurze zaszty zasadnicze zmiany w tekto-
nicznym rozwoju basendéw osadowych na zachodnim sktonie kra-
tonu wschodnioeuropejskiego, wyrazajace sig¢ przede wszystkim
zmiang charakteru subsydencji oraz rozktadu facji. W okresie tym
we wszystkich czesciach omawianego systemu basenéw tempo
subsydencji intensywnie wzrastato z czasem, odzwierciedlane
krzywymi subsydencji tektonicznej o charakterystycznym ,kolano-
wym” ksztatcie, wskaznikowym dla uginania ptyty pod obcigze-
niem tektonicznym (fig. 22; Poprawa i in., 1999, 2018; Poprawa,
Paczesna, 2002; Eriksson, 2012; por. Allen, Allen, 2013). Biorgc
powyzsze pod uwage, péznoordowicko-sylurski system basenow
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skrotow jak na fig. 4. Okreslenie basen lubelsko-lwowski odnosi si¢ do basenu deworisko-karbonskiego. We
wczesnym paleozoiku obszar ten wraz z obnizeniem podlaskim stanowit basen lubelsko-podlaski

battycko-dniestrzanskich interpretowano jako cigg zapadlisk przed-
gorskich potnocnoniemiecko-polskiej gatezi orogenu kaledonskie-
go, powstajgcej w nastepstwie kolizji Awalonii i Baltiki (fig. 18C-E,
19; Poprawa i in., 1999, 2018; Lazauskiené i in., 2002; Poprawa,
2006b, 2019; Tariiin., 2012; Mazuriin., 2018; por. tez podrozdziat
5.1.3).

Postulowana powyzej geneza systemu basenéw potudniowo-za-
chodniego brzegu Battyki wyraza sie rowniez w ich asymetrycznym
ksztatcie, wynikajgcym z systematycznego wzrostu migzszosci
utworéw sylurskich ku zachodowi (fig. 8, 9). W zachodniej czes$ci
basenu battyckiego sylurskg fleksure uwidaczniajg rowniez wyniki
badan sejsmicznych (fig. 8; Krzywiec i in., 2014; Tari i in., 2016;
Mazur i in., 2016). Model kaledonskiego zapadliska przedgdrskie-
go znajduje ponadto uzasadnienie w wynikach badan sedymen-
tologiczno-facjalnych, przeprowadzonych dla polskiego sektora
basenu battyckiego i obnizenia podlaskiego (Jaworowski, 2000),
dla dunskiego i niemieckiego sektora basenu battyckiego (Vejbaek
iin., 1994; Maletz i in., 1997; Beier i in., 2000) oraz dla basenu
wotynsko-podolsko-motdawskiego (Radkovets, 2015; Poprawa i in.,
2018). Model ten jest ponadto spéjny z obserwowanymi zmianami
tempa dostawy i depozycji materiatu detrytycznego w omawianych
basenach. W catym tym obszarze tempo depozycji stopniowo wzra-
stato poczgwszy od péznego ordowiku, osiggajgc w poznym sylu-
rze w strefach potozonych przy krawedzi kratonu bardzo wysokie
wartosci, lokalnie przekraczajgce 1000 m/min lat (Poprawa, 2006b;
Poprawa i in., 2018). Jednoczes$nie specyfikg tego systemu base-
now jest bardzo duzy udziat wolumetryczny materiatu klastyczne-
go drobnej frakcji, tj. mutowcéw, margli i itowcéw (fig. 19, 23, 24;
Modlinski i in., 2006). Znaczna cze$¢ tego materiatu pochodzi¢
musiata z zachodu, gdyz od wschodu strefa jego depozycji prze-
chodzita w rozlegte platformy weglanowe, w obrgbie ktoérych nie
stwierdzono przestanek dla wniosku o transferze materiatu detry-
tycznego (Poprawa, 2006b). Podobny obszar zrédtowy posiada
materiat detrytyczny dla klinoform piaskowcéw wystepujgcych na
zachodnim brzegu basenu battyckiego w profilu wenloku i ludlowu,
szybko wyklinowujgcych sie ku wschodowi (Poprawa, 2019).

Na pochodzenie materiatu detrytycznego z zachodu wskazujg row-
niez datowania K/Ar tyszczykéw i U-Pb cyrkonéw, dokumentujgce
obecnos$¢ materiatu pozakratonicznego (Poprawa i in., 2006b), jak
rowniez badania geochemiczne mutowcow i piaskowcow (Scho-
vsbo, 2003; Krzeminski, Poprawa, 2006) oraz badania sedymen-
tologiczne (Jaworowski, 2000). Dostawa materiatu z zachodu jest

widoczna réwniez na przekroju sejsmicznym w zachodniej cze-
$ci basenu battyckiego, gdzie w utworach wenloku obserwuje sie
struktury sedymentacyjne typu zalegania przekraczajgcego (ang.
onlap; fig. 8; Krzywiec i in., 2014; Tari i in., 2016). Progradacja stre-
fy kolizji ku potudniowemu wschodowi, prowadzgca do wypietrza-
nia i erozji kolejnych jednostek, tworzyta efektywny mechanizm dla
bardzo intensywnej dostawy materiatu detrytycznego do basenu
(fig. 18C, D; Poprawa, 2006b).

W poczagtkowej fazie rozwoju kaledonskie zapadlisko przedgor-
skie miato charakter basenu wygtodniatego (ang. starved basin).
W péznym ordowiku i landowerze fleksuralne uginanie potudniowo-
-zachodniego sktonu kratonu wschodnioeuropejskiego stworzyto,
zwtaszcza w basenie battyckim, przestrzen akomodacyjng, kto-
rej nie zdotata wypetni¢ staba dostawa materiatu detrytycznego.
W efekcie w zbiorniku o zwigkszonej batymetrii deponowane byty
w tym czasie osady ilasto-mutowcowe o matej migzszos$ci, wzbo-
gacone w substancje organiczng (Poprawa, 2020). Faza basenu
wygtodniatego zostata zaburzona w hirnancie sptyceniem basenu
i zmiang facji na weglanowe, co jednak wyraza globalny spadek
poziomu morza (por. Ross, Ross, 1990) i nie ma komponentu tek-
tonicznego (Poprawa i in., 1999; Podhalanska, 2009). Stopniowa
progradacja deformacji i wypietrzania w strefie kolizji ku wschodowi
i potudniowemu wschodowi oraz ich intensyfikacja doprowadzity do
depozycji duzej migzszosci kompleksu utworéw drobnoklastycz-
nych w sptycajgcym sie zbiorniku.

Rozwdj systemu gérnoordowicko-sylurskich zapadlisk przedgor-
skich na potudniowo-zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuro-
pejskiego jest wyraznie diachroniczny w kierunku z NW ku SE.
Dotyczy to m.in. fazy rozwoju basenu wygtodniatego, w czasie kto-
rej osadzaty sie tupki wzbogacone w substancje organiczng. W za-
chodniej i centralnej czesci basenu battyckiego faza ta rozpoczeta
sie pod koniec srodkowego ordowiku, we wschodniej czgsci base-
nu battyckiego i obnizeniu podlaskim — we wczesnym landowerze,
zas$ w basenach lubelskim i wotynsko-podolsko-motdawskim — we
wczesnym wenloku (Poprawa, 2020). Diachroniczny byt réwniez
poczatek intensywnej subsydencji tektonicznej i intensywnej do-
stawy materiatu detrytycznego. W strefie rowu Oslo duze migz-
szosci osadow, przektadajgce sie na wysokie tempo subsydenciji,
obserwuje sie juz w p6znym ordowiku (Kristoffersen i in., 2013).
W niemieckim sektorze basenu battyckiego ma to miejsce w lan-
dowerze, w jego polskiej czesci — gtdwnie w wenloku, za$ w base-
nie lubelsko-podlaskim (fig. 20) i wotynsko-podolsko-motdawskim
w ludlowie (Poprawa, 2006b). Powyzsze zjawiska diachronizmu
odzwierciedlajg skosny charakter kolizji Awalonii z Baltikg (np.
Scotese, McKerrow, 1990; Torsvik, Rehnstréom, 2003; Poprawa,
2019; Jaworowski, 2000).

Konwergencje, a nastepnie kolizje Awalonii i Baltiki umozliwiata
konsumpcja skorupy oceanicznej Japetusa, oddzielajgcej obie
ptyty, a ktorej istnienia dowodzg badania geochemiczne goérno-
ordowicko-sylurskich popiotéw wulkanicznych, deponowanych
w systemie basenow pery-Tornquista, tj. w battycko-dniestrzanskim
systemie basendw. Wskazujg one bowiem na to, ze zrodtem dla
popiotow wulkanicznych byt magmatyzm w obrebie subdukcyjnego
tuku wyspowego, potozonego na zachdéd od Baltiki (fig. 18C; Huff
iin., 1992, 2000; Bergstrom i in., 1995; Anczkiewicz i in., 2017).
Materiat detrytyczny erodowany z subdukcyjnego tuku wyspowe-
go stwierdzono ponadto w osadach ordowickich i sylurskich na
potudniowo-zachodniej krawedzi kratonu wschodnioeuropejskiego
(Schovsbo, 2003) oraz w ordowickich utworach strefy Rugii (Giese
iin., 1994; McCann, 1998; Giese, Koppen, 2001). Konwergencji
obu omawianych ptyt dowodzi takze obecno$é w osadach gérne-
go ordowiku strefy Rugii materiatu detrytycznego dostarczanego
z Baltiki, znajdujgcego sie w nadktadzie osadow o awalonskim po-
chodzeniu (Giese i in., 1994, 1997).

Koncepcja goérnoordowicko-sylurskiego zapadliska przedgorskie-
go na zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego wyma-
ga obecnosci kaledonskiego orogenu w pozycji dzi$ zajmowanej
przez strefe szwu transeuropejskiego (TESZ). Interpretacja badan
geofizycznych i modelowania grawimetryczne, przeprowadzone
w odniesieniu do zachodniego basenu battyckiego, strefy Kosza-
lin—Chojnice i Pomorza Zachodniego, wykazaty wystepowanie na
zachod od linii Teisseyre’a-Tornquista naskérkowego pasa nasuw-
czo-fatdowego, nasunietego na $cieniong ptyte kratonu wschod-
nioeuropejskiego (Mazur i in., 2016). Aktywnosci kolizyjnych pro-
cesow tektonicznych w strefie Koszalin—Chojnice dowodzg badania
mezostrukturalne osadéw ordowicko-sylurskich (Tomczyk, 1980;
Pozaryski i in., 1982; Zaba, Poprawa, 2006). Badania geofizyczne
w potnocno-wschodnich Niemczech réwniez potwierdzajg obec-
no$¢ orogenu, nasunietego na ptyte Baltiki (Berthelsen, 1992; Pi-
ske i in., 1994; Schluter i in., 1997; Krawczyk i in., 1999).

Posrednich przestanek wskazujgcych na udziat orogenicznych pro-
cesow w ksztattowaniu obszaréw potozonych na zachdd od Baltiki
dostarczajg wyniki datowan izotopowych materiatu detrytycznego,
dostarczanego do basenu battyckiego i strefy Rugii. Detrytyczne
muskowity z piaszczystych i pylowcowych osadéw wenloku i ludlo-
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FIG. 23. Poréwnanie litofacji, migzszo$ci ordowickich i sylurskich osadéw w zachodniej czg$ci basenu battyckiego oraz przylegtej strefie Koszalin Chojnice,
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wu w zachodnim basenie battyckim wykazujg wieki K/Ar, odpowia-
dajgce srodkowemu i gérnemu ordowikowi oraz najwczes$niejsze-
mu sylurowi, co $wiadczy o obecnosci tektoniczno-termicznego
zdarzenia w tym czasie w ich obszarze zrédtowym (Poprawa i in.,
2006b). Ponadto datowania “°Ar/**Ar wykazaty obecno$¢é rownowie-
kowego metamorfizmu w strefie kaledonidéw szlezwickich (Frost
iin., 1981; Ziegler, 1990; Katzung, 2001) oraz réwnowiekowego
zdarzenia tektoniczno-termicznego w strefie Rugii (Dallmeyeri in.,

1999; Giese, Képpen, 2001), ktére dobrze wpisujg sie w model
kaledonskich procesow orogenicznych.

Ordowicko-sylurska pokrywa osadowa kratonu wschodnioeuropej-
skiego kontynuuje sie dalej ku zachodowi, poza obecny zasieg ba-
senow battyckiego i lubelsko-podlaskiego. Na potudniowy zacho6d
od strefy Teisseyre’a-Tornquista osady te zostaty zdeformowane
oraz gteboko pogrzebane, wskutek czego stan ich rozpoznania
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jest stabszy niz osadéw pokrywy kratonu. Skaty osadowe ordowi-
ku i syluru wystepuja w obregbie kaledonskiego pasma fatdowego
Koszalin—Chojnice (fig. 7, 23; zob. podrozdziat 5.1.3) oraz w strefie
Bitgoraj—Narol (fig. 10, 23). W strefach tych w ordowiku i lando-
werze byty akumulowane osady o migzszosciach wigkszych, niz
w basenach potozonych na kratonie wschodnioeuropejskim, nato-
miast poczgwszy od wenloku po przydol proporcja ta sie odwrdcita
(fig. 23, 24; Poprawa, 2019). Wyksztatcenie facjalne osadéw obu
wyzej wymienionych stref jest bardziej proksymalne niz pokrywy
osadowej na kratonie, zwtaszcza w przypadku strefy Bitgoraj—Na-
rol, aczkolwiek w przypadku osadoéw syluru powinowactwo facjal-
ne z basenami battyckim i lubelsko-podlaskim pozostaje wyrazne
(fig. 23, 24). Pokrewienstwa osadéw klastycznych strefy Koszalin—
Chojnice i basenu battyckiego dowodzg wyniki badan geochemiczb
nych (Krzeminski, Poprawa, 2006).

Strefy Koszalin—Chojnice i Bitgoraj—Narol poczatkowo stanowi-
ty proksymalne czesci kaledonskiego zapadliska przedgorskie-
go, rozwinietego na zachodnim sktonie kratonu (Poprawa, 2019,
2006b; fig. 18C, D). Spowolnienie wenlocko-przydolskiej subsy-
dencji w tych strefach wzgledem réwnowiekowej subsydenciji w kra-
wedziowej strefie kratonu, wigza¢ mozna z oddziatywaniem kale-
donskiej kompresji oraz z wertykalng sktadowg kolizyjnych ruchéw
tektonicznych. Strefy Koszalin—Chojnice i Bitgoraj—Narol cechuje
znacznie wyzszy stopien deformacji tektonicznych w poréwnaniu
z deformacjami pokrywy kratonu, ktére w przypadku pierwszej
z tych stref sg zwigzane z kaledonska kolizjg (Tomczyk, 1980; Po-
zaryski i in., 1982; Zaba, Poprawa, 2006).

Ewolucja kaledonskich zapadlisk przedgérskich na potudniowo-za-
chodniej flance kratonu wschodnioeuropejskiego zakonczyta sie
diachroniczng fazg kompresyjnych i transpresyjnych deformacji
tektonicznych, skutkujgcych powstaniem niezgodnos$ci kgtowych.
W przypadku basenu battyckiego miaty one miejsce w péznym
lochkowie i stanowity przejaw kompresyjnego oddziatywania
skandynawskiej gatezi kaledonidéw na ich przedpole (Poprawa
iin., 1999; Poprawa i in., 2006a). Natomiast w wotynskim sektorze
omawianego tu systemu basendéw, niezgodnos$¢ wigzana z po6z-
nokaledonskg kompresjg rozwineta sie prawdopodobnie w emsie
(Poprawa, 2019).

Kaledonska kolizja zamyka cykl ewolucji zachodniego sktonu kra-
tonu wschodnioeuropejskiego i stref przylegtych do niego od za-
chodu. Stanowi on petny cykl Wilsona w klasycznym wyksztatceniu,
rozpoczynajacy sie ryftowaniem, powstawaniem skorupy oceanicz-
nej i przeciwstawnym dryftem ptyt, po czym konwergencjg, kon-
sumpcjg skorupy oceanicznej i kolizjg kontynent—kontynent.

4.3.5.5. Baseny dewonsko-karboriskie

Zaréwno w basenie battyckim, jak i w regionie lubelskim rozwineta
sie dewonsko-karbornska pokrywa osadowa, niemniej o wzajem-
nie odmiennym wyksztatceniu (fig. 5). W basenie battyckim osady
dewonu, lokalnie réwniez dolnego karbonu, zachowane sg w jego
centralnej czesci (fig. 4B, C; Paskevicius, 1997; Matyja, 2006).
W potudniowej i zachodniej czesci basenu kompleks permsko-
-mezozoiczny lezy niezgodnie bezposrednio na skatach dolnopa-
leozoicznych (fig. 8), podobnie jak w obnizeniu podlaskim (fig. 9).
Na zachdd od basenu battyckiego, w tym w basenie pomorskim
i strefie Koszalin—Chojnice, sa zachowane osady od $rodkowego
dewonu (ewentualnie gérnego emsu) do dolnego karbonu, lokalnie
réowniez gornego karbonu, wyksztatcone w facjach pozwalajgcych
zaktada¢, ze pokrywa osadowa pierwotnie kontynuowata sie ku
wschodowi (fig. 4B, C; Matyja, 2006, 2008; Modlinski i in., 2010;
Seidel i in., 2018).

Stwierdzona w strefie Koszalin—Chojnice luka stratygraficzna,
obejmujaca najwyzszy sylur i dolny dewon, wigzata sie z pooro-
genicznym, izostatycznym wypietrzaniem i erozjg, a proces ten
najprawdopodobniej obejmowat réwniez zachodnig czes¢ basenu
battyckiego (fig. 20; Poprawa, 2006b). Na proces ten natozyta sie
omowiona powyzej faza deformacji kompresyjnych i transpresyj-
nych w basenie battyckim w lochkowie.

W centralnej i wschodniej czesci basenu battyckiego obserwuje
sie zapis ciggtej sedymentacji na granicy syluru i dewonu (Paske-
vi¢ius, 1997; Matyja, 2006). Jego rozwéj kontynuowat sie przez
caty dewon, lokalnie do wczesnego karbonu (turneju), akumulujac
osady, ktorych zachowana migzszos¢ wynosi maksymalnie ponad
1000 m. Geneza wiekszosci srodkowodewonsko-dolnokarbonskich
basendéw we wnetrzu kratonu zwigzana byta z ryftowg ekstensjg
(Nikishin i in., 1996; Stephenson i in., 2006, 2021). W przypadku
basenu battyckiego brak jest jednak przestanek na takg jego gene-
ze. Tektoniczny mechanizm rozwoju tego basenu nadal pozostaje
stabo rozpoznany. Basen battycki po turneju ulegat wypietrzaniu
i erozji o obocznie zmiennej skali, a nastepujgca po nim przerwa
sedymentacyjna trwata do péznego permu.

W strefie potozonej na potudnie od basenu battyckiego, tj. na wy-
niesieniu mazurskim i obnizeniu podlaskim, depozycja osadow de-
wonskich i karbonskich czesciowo réwniez miata miejsce. Zostaty
one jednak erozyjnie usuniete przed permem, a kompleks dolno-
paleozoiczny lub paleo- i mezoproterozoiczne podtoze sg bezpo-
Srednio przykryte osadami basenu permsko-mezozoicznego (fig.
9). Jedynie w strefie mazowieckiej (ptockiej) na zachéd od obni-
zenia podlaskiego zachowane zostaty karbonskie skaty osadowe.
Ogranicza to mozliwo$¢ odtworzenia zachodzgcych na tym terenie
w dewonie i karbonie procesow tektonicznych.

W regionie lubelskim obserwuje sie ciggte przejscie od syluru do
dewonu (Tomczykowa, 1988). Rozpoczyna ono rozwéj dolnode-
wonskiego kompleksu basenu lubelsko-lwowskiego, zdominowa-
nego przez osady klastyczne z duzym udziatem frakcji mutowcowej
i itowcowej (Mitaczewski, 1981b; Mitaczewski, Radlicz, 1974; Rad-
kovets, 2016). Osady te deponowane byty w basenie o duzym tem-
pie subsydencji tektonicznej podczas lochkowu, ktére zmniejszato
sie podczas pragu-emsu (fig. 25; Narkiewicz i in., 1998; Poprawa
iin., 2018). Lochkowska faza subsydenciji stanowita koncowy etap
rozwoju kaledonskiego zapadliska przedgorskiego.

Dalsze zmniejszanie sie tempa subsydencji tektonicznej w basenie
lubelsko-lwowskim trwato do srodkowego dewonu (fig. 24). Lacznie
dla wczesnego i srodkowego dewonu tworzy to typ krzywych sub-
sydencji tektonicznej wskaznikowy dla basenéw zdominowanych
przez ekstensje i subsydencje termiczng. W tym przypadku brak
jest jednak strukturalnych przestanek na ekstensje w basenotwor-
czej skali dla tego przedziatu wiekowego (Tomaszczyk, 2015; To-
maszczyk, Jarosinski, 2017).

W p6znym dewonie miat miejsce kolejny etap tektonicznego roz-
woju basenu lubelsko-lwowskiego. Tempo subsydencji tektonicz-
nej istotnie wzrosto, aczkolwiek byto ono wéwczas obocznie silnie
zréznicowane (fig. 24; Narkiewicz i in., 1998; Poprawa i in., 2018).
Intensywng subsydencjg wyroézniato sie zwtaszcza synklinorium
lubelskie (réw lubelski). Tego typu pojedyncze impulsy subsydencji
o znacznej skali sg indykatywne dla basenow powstajgcych w re-
zimie transtensyjnym, stad tez dla p6znodewonskiej fazy rozwoju
basenu lubelsko-lwowskiego przyjmowano model synsedymenta-
cyjnego rowu, niekiedy rozumianego jako basen typu pull-apart
(Zelichowski, Koztowski, 1983; Narkiewicz i in., 1998; Poprawa
iin., 2018). Jednakze, z uwagi na brak w obrazie sejsmicznym
synsedymentacyjnych, gornodewonskich uskokéw o duzej skali,
odpowiedzialnych za rozwoj éwczesnych depocentrow, dla tego
etapu rozwoju basenu zaproponowano alternatywny mechanizm
tektoniczny. Synklinalna geometria basenu gérnodewonskiego
i malejgca w kierunku skrzydet synkliny migzszos$¢, pozwalajg
sugerowac éwczesne fatdowe wyboczenie gornej czesci skorupy
ziemskiej, spowodowane kompresja zorientowang poprzecznie do
rozciggtosci basenu (fig. 26; Tomaszczyk, 2015; Tomaszczyk, Ja-
rosinski, 2017).

Z koncem famenu rozpoczat sie proces zasadniczej przebudowy
tektonicznej basenu lubelsko-lwowskiego, kontynuujgcy sie do
srodkowego wizenu (tj. przez ok. 15 min lat), zwigzany z rozwojem
sieci uskokowej, wypietrzaniem i erozjg. Tradycyjnie byt on okre-
Slany jako faza bretonska poprzez odniesienie do faz orogenezy
waryscyjskiej (np. Zelichowski, 1972). Sie¢ uskokowa tego wieku,
zilustrowana jest na figurach 10 i 11; interpretowana byta jako efekt
ekstens;ji rownolegtej do osi basenu (Narkiewicz i in., 2007b), jako
system uskokéw odwréconych (Krzywiec i in., 2017b), bgdz jako
system uskokéw powstatych w rezimie transpresyjnym (Tomasz-
czyk, 2015; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Skutkiem tych deforma-
cji i zwigzanej z nimi erozji jest powstanie regionalnej niezgodnosci
o znacznej skali, na ktérej zalega post-tektoniczna pokrywa osado-
wa gornowizensko-westfalska, przykrywajac ré6zne ogniwa dewo-
nu, syluru, ordowiku, kambru lub prekambru (por. fig. 4B, 4C i 11).

Obocznie zmienna migzszos¢ skat usunigtych w trakcie wczesno-
karbonskiego wypietrzania, jak rowniez wielkos¢ zrzutéw na po-
szczegolnych, aktywnych wéwczas uskokach, mieszczg sie w prze-
dziale od kilkuset do ok. 2500 m (Tomaszczyk, 2015, Poprawa,
Tomaszczyk, 2024). Systematyczna analiza danych sejsmicznych
pozwala wykazac transpresyjng geneze éwczesnej sieci uskokowej
(fig. 12, 26; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017; Poprawa, Tomaszczyk,
2024). Podobnie interpretowany jest kulisowy uktad gtéwnych stref
uskokowych, widocznych na mapie odkrytej bez karbonu i osadéw
miodszych, zwtaszcza w strefie elewacji Hrubieszowa, wskazujgcy
na przesuwczos$¢ prawoskretng (fig. 11). Mapa ta, oparta na inter-
pretacji zaréwno profili gtebokich otworéw wiertniczych, jak i pet-
nej siatki profili sejsmicznych, weryfikuje styl budowy strukturalnej
kompleksow podkarbonskich, uprzednio enigmatycznie okreslanej
jako ,tektonika blokowa” (por. fig. 4C z 11). Wczesnokarbonskie
wypietrzanie i erozja intensywnie zachodzity rowniez w jednostce
radomsko-krasnickiej, w tym w strefie Bitgoraj—Narol, a prawdopo-
dobnie réwniez w obrebie obnizenia podlaskiego i na wyniesieniu
mazurskim (Poprawa, 2019; Poprawa, Tomaszczyk, 2024). Zjawiska
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FIG. 25. Dewonsko-karboriska historia subsydencji tektonicznej dla przyktadowych profili otworéw wiertniczych
z lubelskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego (wg Narkiewicza i in., 1998)

te stanowig przyktad $rédptytowych deformacji na dalekim przed-
polu orogenu waryscyjskiego, ktoéry byt zrodtem naprezen.

Transpresyjny mechanizm wypigtrzania byt wspierany przez proces
termicznego nabrzmienia skorupy ziemskiej (ang. thermal doming),
powodujacy charakterystyczny, owalny ksztatt izolinii migzszosci
zerodowanych skat (Poprawa, Tomaszczyk, 2024). Proces ten sta-
nowit pierwszy przejaw wczesnokarbonskiej aktywnosci magmo-
wej na zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskiego. Ak-
tywnos¢ ta wyrazita sig¢ powstaniem na zwartym obszarze, od re-
gionu lubelskiego po centralng czes¢ szelfu battyckiego, systemu
intruzji, masywow, pokryw lawowych i osadow piroklastycznych,
ktére zinterpretowano jako Iubelsko-battyckg dolnokarbonskag
prowincje magmowa, o powierzchni przekraczajgcej 120 000 km?
(fig. 6; Poprawa, 2019; Poprawa i in., 2024). Jej najlepiej poznang
dotad czes$¢ stanowig wzglednie ptytko potozone dolnokarbon-
skie intruzje i kompleksy na wyniesieniu mazurskim (Krzeminska,

Krzeminski, 2012; Demaiffe i in., 2013; Wiszniewska i in., 2020;
Krzeminska i in., 2025).

Wystapienia skat zwigzanych z lubelsko-battyckg prowincjg mag-
mowag majg charakter wytacznie podpowierzchniowy i rozpozna-
wane sg w profilach otworéw wiertniczych, jak rowniez w zapisie
danych magnetycznych i sejsmicznych. Skaty te majg wspodlne
pochodzenie, co podkresla ich geochemicznie spdjny, alkaliczny
charakter, a takze wiek w przedziale 352-337 min lat (Poprawa
i in., 2024; Krzeminska i in., 2025). Powyzsza charakterystyka
geochronologiczna wyraznie odroznia lubelsko-battycka, dolno-
karbonskg prowincje magmowa od péznodewonskich, alkalicznych
prowincji potwyspu Kola oraz rowu Prypeé—Dniepr—Donieck, z kto-
rymi uprzednio wigzano jg genetycznie (por. Demaiffe i in., 2013).

Dane sejsmiczne uwidaczniajg obecnos$¢ na zachodnim sktonie
kratonu wschodnioeuropejskiego intruzji w obrebie ediakarsko-dol-



nopaleozoiczno-dewonskiej pokrywy osadowej oraz w prekambryj-
skim podtozu krystalicznym, zwigzanych z omawiang, lubelsko-
-battyckg prowincjg magmowa. W potudniowej czesci basenu bat-
tyckiego jest to system silli Pastek—Polik, wystepujgcych w obrebie
podtoza krystalicznego na gtebokos$ci ok. 7-18 km i rozciggajgcych
sie na dtugosci, co najmniej 160 km (Poprawa i in., 2024; Krzywiec
iin., 2025). Dalej ku po6tnocy, w centralnej, szelfowej czesci basenu
battyckiego, w obrebie sylurskiej i ordowickiej pokrywy osadowej
wystepuje system silli Gdansk—Dalders o rozciggtosci ok. 150 km
w kierunku N—S, natomiast w regionie lubelskim w obrebie osadéw
sylurskich i dolnodewonskich na gtebokosci 5,5-6,5 km rozpozna-
no system silli Minkowice—Pliszczyn o rozciggtosci co najmniej
50 km (fig. 17; Poprawa i in., 2024).

Rozwdj lubelsko-battyckiej prowincji magmowej byt w przybli-
zeniu rownoczesny z kolizjg kontynent—kontynent i gtdwng faza
orogenezy waryscyjskiej w srodkowej Europie. Przyjgé mozna
zatem genetyczny zwigzek tych proceséw. Teze takg wspiera in-
terpretacja towarzyszgcych magmatyzmowi wczesnokarbonskich,
transpresyjnych deformacji tektonicznych, wypietrzania i erozji
w basenie lubelsko-lwowskim, jako efektu oddziatywania orogenu
waryscyjskiego (Poprawa, Tomaszczyk, 2024). Zatem jako czynnik
sprawczy wczesnokarbonskiej aktywnosci magmowej na zachod-
nim sktonie kratonu nalezy bra¢ pod uwage dekompresje ptaszcza
ziemskiego wywotang reorganizacjg pola naprezen tektonicznych
na przedpolu orogenu waryscyjskiego i/lub anomalig termiczng
o skali litosferycznej (Poprawa i in., 2024; Krzeminska i in., 2025).
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FIG. 26. Sekwencja paleozoicznych procesow tektonicznych w centralnej czesci regionu lubelskiego (strefa uskokowa Kocka), zwigzanych z nimi naprezen
tektonicznych i stylow deformacji (wg Tomaszczyka, 2015; Tomaszczyka, Jarosinskiego, 2017; uzupetniono i zmodyfikowano)
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Powierzchniowe i przypowierzchniowe produkty aktywnosci
magmowej prowincji lubelsko-battyckiej na znacznej czesci jej
obszaru (w pétnocnej czesci regionu lubelskiego, na obnizeniu
podlaskim, wyniesieniu mazurskim i w basenie battyckim) ulegty
p6zniejszej erozji. Jej zapisem jest powstanie duzej migzszo-
Sci dolnokarbonskich osadéw wulkanoklastycznych w basenach
osadowych, potozonych na zachdd od kratonu wschodnioeuro-
pejskiego, gtéwnie w basenie pomorskim i w pétnocnym obrzeze-
niu Gor Swietokrzyskich (Krzeminski, 1999; Matyja, 2006, 2008;
Poprawa i in., 2024).

Wraz z koncem tektonicznych deformacji i wygasaniem aktywno-
Sci magmowej rozpoczeta sie ostatnia, wizensko-gérnokarbonska
faza rozwoju basenu lubelsko-lwowskiego, w trakcie ktorej byty
akumulowane skaty osadowe, gtéwnie szelfowe, deltowe i fluwial-
ne, o migzszosci do 2000 m (np. Zelichowski, 1972; Debowski,
Porzycki, 1988; Porzycki, Zdanowski, 1995; Waksmundzka, 1998;
Tomaszczyk, Jarosinski, 2017; Waksmundzka i in., 2021). Dla tego
etapu rozwoju basenu obserwowano kilka epizodéw przyspieszo-
nej subsydencji tektonicznej w réznych lokalizacjach i interpreto-
wano je jako skutek transtensji (Narkiewicz i in., 1998). Z kolei
analizy danych sejsmicznych i mezostrukturalne badania rdzeni
wiertniczych mogg wskazywac na rezim ekstensyjny w okresie od
p6znego wizenu do wczesnego westfalu (baszkiru), a nastepnie na
rezim kompresyjny w p6znym westfalu (moskow) (fig. 26; Tomasz-
czyk, Jarosinski, 2017).

W przypadku basenu lubelsko-lwowskiego istotne jest to, ze obec-
nie stanowi on erozyjng pozostatos¢ basenu o pierwotnie wigk-
szym zasiegu obocznym. Traktowanie gtéwnego depocentrum tego
basenu — synklinorium lubelskiego — jako synsedymentacyjnego
rowu tektonicznego (np. Kotas i in., 1983; Zelichowski, Koztowski,
1983) nie znajduje uzasadnienia w danych sejsmicznych. Dane
te dowodzg, ze synklinorium lubelskie stanowi pasywng synkling
podscielong przez regionalng powierzchnie odkucia i nasuniecia,
zwigzang z naskorkowg tektonikg na przedpolu waryscydow (An-
tonowicz i in., 2003; Antonowicz, lwanowska, 2004; Krzywiecii in.,
2017a, b; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Efekty orogenicznych
deformacji waryscyjskich zachodzacych w regionie lubelskim pod
koniec karbonu omawiane sg w tym tomie w podrozdziale 5.1.4.2.
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