5.1. PRZEDPERMSKIE PODLOZE
OROGENICZNE

5.1.1. Blok goérnoslaski
Jerzy Zaba, Janusz Jureczka

5.1.1.1. Pozycja tektoniczna
Jerzy Zaba

Blok gornoslgski wystepuje w podtozu potudniowej Polski (Gor-
nego i Dolnego Slgska i zachodniej Matopolski), gdzie uwazany
jest za element mozaiki (kolazu) blokéw skorupowych w obrgbie
paleozoicznej platformy zachodnioeuropejskiej, wystepujacych
w strefie szwu transeuropejskiego (TESZ) na przedpolu kra-
tonu wschodnioeuropejskiego. Wraz z potozonym dalej na SW,
w morawskiej czesci Republiki Czeskiej, blokiem Brna tworzy on
jednostke tektonostratygraficzng (terran) zwang w Czechach po
tacinie Brunovistulicum? (tutaj uzywamy spolonizowanych odpo-
wiednikéw tej nazwy — Brunowistulikum lub brunowistulik?, albo
tez — majgc na mysli dawny mikrokontynent — terminu Brunowi-
stulia; fig. 1; m.in. Havlena, 1976; Dudek, 1980; Kotas, 1985a, b;
Pozaryski, 1990; Zelazniewicz i in., 1997; Zaba, 1999; Fingeri in.,
2000; Kalvoda i in., 2003; Buta, Zaba, 2005, 2008; Buta i in., 2008;
Zelazniewicz i in., 2009). Brunowistulikum ku zachodowi graniczy
z elementami strukturalnymi srodkowych Sudetéw, zaliczanymi do
domeny saksoturynskiej waryscydow (zob. tez podrozdziaty 5.1.4.1
i WZS 5.1.1), natomiast na pétnocnym wschodzie — z blokiem (ter-
ranem) matopolskim (Buta, Zaba, 2005, 2008; Buta i in., 2008). Ku
potudniowemu wschodowi zanurza sie pod Karpaty, siegajac po
pieninski pas skatkowy (Zaba, 1999) i, by¢ moze, znajduje swoje
przedtuzenie (cho¢ nie bezposrednie) w terranach potudniowo-za-
chodniej Turcji (Kalvoda i in., 2003). W ujeciu Stillego (1948) blok
goérnoslaski stanowi zachodnig cze$¢ Brunowistulikum, natomiast
wedtug Karnkowskiego (1999) — potudniowo-zachodnig czes¢ ma-
sywu matopolskiego obejmujacego ponadto bloki kielecki i tyso-
gorski.

Podtoze bloku gérnosigskiego (Brunowistulikum) uwazane jest przez
wielu autoréw za fragment terranu Awalonii, wywodzgcego sie z pa-
leokontynentu Gondwany, z peryferycznych obszaréw dzisiejszej
Zachodniej Afryki/Wschodniej Amazonii (m.in. Franke, 1994a, b;
Pharaoh, 1999; Zaba, 1999; Winchester i PACE, 2002; Belka i in.,
2002; Kalvoda i in., 2003; Nawrocki, 2015; Thybo, Artemieva, 2020),
jednak inni autorzy optujg za jego proweniencjg perybattycka.

5.1.1.2. Granice bloku goérnoslgskiego
Jerzy Zaba

Blok gornoslaski stanowi potnocng czes$¢ terranu brunowistulian-
skiego. Potudniowo-zachodnig jego granice z blokiem Brna wyzna-
cza strefa uskokowa Hana (fig. 1) bedgca potudniowo-wschodnim
przedtuzeniem strefy uskokowej gérnej Laby. Granice zachodnig
stanowi morawsko-$lgska strefa uskokowa wyznaczona przez
strefe nasuniecia moldanubskiego (Franke, Zelazniewicz, 2002;
Jastrzebski i in., 2015). W granicach Polski jego ekwiwalent sta-
nowi nasuniecie Strzelina (Oberc-Dziedzic i in., 2001, 2003; Buta,
Zaba, 2005, 2008; fig. 1; por. tez podrozdziat WZS 5.1.1.). Pétnoc-
no-wschodnig granicg bloku gérnoslaskiego jest strefa uskokowa
Krakow—Lubliniec, przez niektérych autoréw traktowana jako ele-
ment hipotetycznej transregionalnej dyslokacji Hamburg—Krakow
lub nawet Hamburg—Krakéw—Dobrudza (m.in. Brochwicz-Lewinski
iin., 1983; Oberc, 1993; Zaba, 1994; Buta, Zaba, 2005; Zelaznie-
wicz i in., 2009). Za granice potudniowg uznaje sig perypieninska
strefe uskokowg (Buta, Zaba, 2005).

Granice bloku goérnoslaskiego przedstawiono tu zgodnie z pro-
pozycjami prezentowanymi w pracach dotyczgcych regionalizacji
tektonicznej Polski (Buta i in., 2008; Zelazniewicz i in., 2011).

5.1.1.3. Prekambryjski fundament
Jerzy Zaba

Prekambryjskie podtoze bloku gérnoslgskiego odznacza sig heteroge-
niczng budowa. W jego obrebie wyrdznia sie pie¢ gtéwnych jednostek
strukturalnych (Buta, Zaba, 2005, 2008): Cieszyna, Strzelina, Jeseni-
ku, Rzeszotar oraz jednostke centralng (fig. 2). Skaty prekambryjskie-
go podfoza bloku gérnoslgskiego odstaniajg sie na powierzchni jedy-
nie w masywie strzelinskim i w masywie Jesenikdw. Znane sg réwniez
z kilkudziesieciu wiercen (fig. 3) w obszarze podkarpackim (Krasna—
Bielsko Biata—Lachowice) oraz w rejonie Siewierza (otw6r Bibiela
PIG 1), gdzie zaznaczajg sig¢ na powierzchni podkenozoicznej (fig. 4).
Zalegajg one pod réznowiekowymi skatami osadowymi nalezgcymi
do kambru dolnego, jury i miocenu (Moryc, Heflik, 1998; Buta, 2000;
Buta, Zaba, 2005) oraz bezposrednio pod skatami ordowiku (otwor
Bibiela PIG 1). Skaty prekambryjskiego fundamentu bloku gérnoslia-
skiego stwierdzono na gtebokosciach wahajacych sie od 710,95 m
(otwor Bibiela PIG 1) oraz 833,4 m (otwor Rzeszotary 1) do 4136 m
(otwor Lachowice 1). Tak duze deniwelacje stropowej powierzchni
prekambryjskiego podtoza sg wynikiem intensywnych procesow
denudacyjnych oraz wielofazowo zachodzgcych pionowych ruchéw
przesuwczych.

* Nazwa Brunovistulicum stanowi utworzone przez autoréw czeskich potaczenie pochodzacego od faciniskiej nazwy rzeki Wisty terminu Vistulicum, wprowadzonego przez Stillego (1948) dla
naszego bloku goérnoslgskiego (cho¢ wraz ze strefg kieleckg Goér Swigtokrzyskich), z tacinskg wersjg nazwy miasta Brno, ktére zlokalizowane jest na masywie (bloku) lezgcym na

przedtuzeniu Vistulicum ku potudniowi, na obszar Moraw (fig. 1).

2 Przyjeto tutaj, ze nazwy regionalnych jednostek tektonicznych w powszechnie stosowanej w literaturze czeskiej i stowackiej wersji tacinskiej, w tym nieco spolonizowanej, jak
.Brunowistulikum”, piszemy duzg literg, za$ w wersji catkowicie spolonizowanej, jak ,brunowistulik” — matg litera, tak jak ,zwykte” nazwy geologiczne w jezyku polskim.
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Jednostka Cieszyna

Jednostka Cieszyna (fig. 2, 4) zajmuje potudniowg czes$¢ bloku
goérnoslgskiego, rozciggajgc sie w podtozu Karpat na terytorium
Polski i Republiki Czeskiej. Na obszarze Polski jej prekambryjskie
podtoze zostato najlepiej rozpoznane w obrebie réwnoleznikowo
rozciagnietej koputy Bielska-Biatej (wyniesienie Bielska-Biatej—
Andrychowa wg Kotasa, 1972). W osi tej elewacji, prekambryjski
fundament znajduje sie na gtgbokosci okoto 1,0-1,5 km, a na jej
skrzydtach — na gtebokosciach ponizej 2,5, a nawet 3,0 km. Sktada
sie on z neoproterozoicznych (o wieku 660-556/540 min lat) skat
krystalicznych, zwigzanych z kadomskimi procesami tektonome-
tamorficznymi oraz z anchimetamorficznych utworow klastycznych
ediakaru (m.in. Dudek, 1980; Zelazniewicz i in., 1997, 2002, 2011;
Finger i in., 1999, 2000; Buta, Zaba, 2005, 2008). W$réd skat
krystalicznych przewazajg utwory metamorficzne uksztattowane
w warunkach facji amfibolitowej: gnejsy (niemal wytgcznie para-
gnejsy) i tupki tyszczykowe, ktore lokalnie ulegty procesom migma-
tyzacji (m.in. Konior, Tokarski, 1959; Heflik, Konior, 1974; Nowak,
1974; Wieser, 1974, 1978; Zytko, 1978; Moryc, Heflik, 1998). Na
potudniowym skrzydle koputy Bielska-Biatej (fig. 11, 12) wystepujg
gnejsy hornfelsowe oraz leukogranity, leptynity i gnejsy tonalitowe
(plagiogranitognejsy — Wieser, 1974) o sktadzie odpowiadajgcym
trondhjemitom. StopieA metamorfizmu skat krystalicznych koputy
Bielska-Biatej spada w jej pétnocnych i wschodnich, peryferycz-
nych czesciach (a takze lokalnie wewnatrz jednostki Cieszyna) do
warunkow facji zielencowej. Na potnoc i wschod od Bielska-Biatej
stwierdzono silnie tektonicznie zdeformowane, anchimetamor-

ficzne utwory klastyczne reprezentujgce ediakarski flisz (Cebu-
lak, Kotas, 1982; Jachowicz i in., 2002; Buta, Zaba, 2005, 2008;
Zelazniewicz i in., 2009). W centralnej czeéci koputy Bielska-Biatej
znajduja sie tez granitoidy powstate wskutek wielofazowych proce-
séw metamorficznych, ktére objety wczesniejsze paragnejsy i tupki
tyszczykowe (Heflik, Konior, 1965, 1967, 1970, 1971). Procesy te
wykazujg Scisty zwigzek z przejawiajgcym sie w tym rejonie pre-
kambryjskim magmatyzmem granitoidowym.

Prekambryjskie skaty magmowe rozpoznane wytgcznie w centralnej
czesci koputy sg reprezentowane przez granity oraz gabra dialla-
gowo-oliwinowe, tworzgce niewielkie intruzje wsréd paragnejsow
i tupkow tyszczykowych (Heflik, Konior, 1967, 1974; Moryc, Heflik,
1998; Zelazniewicz, Zaba, 2002; Zelazniewicz i in., 2002, 2004;
Linnemann i in., 2008). Na podstawie analiz (wiek U-Pb SHRIMP)
prébek cyrkonéw (Zelazniewicz i in., 1997, 2002, 2004) pochodza-
cych z granitéw ich wiek okreslono na ok. 590-545 min lat. Grani-
toidy te pochodzity najprawdopodobniej z przetapiania skat, ktore
krystalizowaty ok. 640—620 min lat temu (Zelazniewicz i in., 2004).

Na terytorium Republiki Czeskiej jednostka Cieszyna siega w kie-
runku potudniowo-zachodnim az po strefe uskokowg Hana. W kry-
stalicznym podtozu tej czesci jednostki wystepujg gtownie skaty
metamorficzne facji amfibolitowej, reprezentowane przez paragnejsy
biotytowe i biotytowo-muskowitowe, czesto zawierajgce granaty
(m.in. Tom$ik, 1972, 1997; Dudek, 1980), ktérym lokalnie towarzy-
szg tupki tyszczykowe i paraamfibolity. Cze$¢ paragnejséw ulegta
w réznym stopniu procesom diaftorycznym lub migmatyzacji. Wiek
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paragnejsow waha sie najczesciej w granicach 660—-610 min lat,
a sporadycznie wynosi 526 min lat (Tomsik, 1972, 1997; Dudek,
Melkova, 1975; Dudek, 1980; Men¢ik, 1983).

WSsrdd paragnejséw sporadycznie spotykane sg intruzje skat mag-
mowych (Buta, Zaba, 2008; Linnemann i in., 2008). W masywie
Jablunkova potozonym na potudnie od Cieszyna sg to gabra pi-
roksenowe, a w masywie Rusavy (lezgcym w SW czesci jednost-
ki Cieszyna w sgsiedztwie strefy uskokowej Hand) gabronoryty.
Z otworu Krasna 1 znane sg dioryty biotytowo-amfibolowe, ktorych
wiek zostat okreslony (Dudek, Melkova, 1975; Dudek, 1980) na 621
min lat (wiek amfibolu) i 558 min lat (wiek biotytu). Wiek monacytow
(Th-U-total Pb), pochodzgcych z kontaktowej aureoli gabrowego
masywu Jablunkova wskazuje, ze skaty te reprezentujg kadomskg
(ok. 550 min lat) intruzje bazytowg (Finger i in., 1999).

Jednostka Strzelina

Jednostka Strzelina (fig. 2, 4) obejmuje skaty krystaliczne funda-
mentu Brunowistulikum odstaniajgce sie w obrebie masywu (kom-
pleksu krystalicznego) Strzelina. Zasieg tej jednostki jest réznie
interpretowany, gdyz pod przykryciem mtodszych utworéw ma
ona znacznie szersze rozprzestrzenienie lateralne (por. Cymer-
man, 1998, 2004). Od potudnia graniczy ona z jednostka Jeseniku,
natomiast na zachodzie z jednostkg moldanubskg Masywu Cze-
skiego. Zachodnia granica jest reprezentowana przez nasunigcie
Strzelina, ktére stanowi waska strefe Scinania rozwinietg wskutek
waryscyjskiej kolizji migdzy terranami Moldanubikum (Lugikum)
i Brunowistulikum (m.in. Skacel, 1989; Oberc-Dziedzic, Madej,
2002; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Linnemann i in., 2008).

Masyw (kompleks) Strzelina jest zbudowany z r6znych odmian
proterozoicznych gnejséw, ktérym towarzyszg neoproterozoiczno-
-kambryjskie (?) amfibolity, tupki tyszczykowe, skaty wapniowo-
-krzemianowe i marmury oraz dewonskie kwarcyty, tupki kwarcy-
towo-serycytowe i metazlepience warstw z Jegtowej (m.in. Oberc,
1966, 1972; Wojcik, 1968; Wojnar, 1995; Patocka, Szczepanski,

1997; Szczepanski, Oberc-Dziedzic, 1998; Oberc-Dziedzic, 1999;
Oberc-Dziedzic, Madej, 2002). Na obszarze tym dominujg orto-
gnejsy Strzelina, ktére sg nasuniete na migmatyczne, sillimanitowe
ortognejsy Nowolesia. Ortognejsy obu komplekséw uksztattowaty
sie podczas deformacji waryscyjskich w warunkach facji amfiboli-
towej. Wiek protolitu migmatycznych ortognejséw Nowolesia zostat
ustalony na ok. 1020 min lat (Kréner, Mazur, 2003), jednak wiek
cyrkonéw z tych skat jest mtodszy i wynosi 576 min lat (Mazuri in.,
2010). Z kolei protolit ortognejséw Strzelina jest datowany na ok.
600 i 570 min lat (Oberc-Dziedzic i in., 2001, 2003), co wskazuje
na neoproterozoiczny (kadomski) plutonizm granitoidowy.

Jednostka Jeseniku

Jednostka Jeseniku (fig. 2, 4), potozona na potudnie od jednostki
Strzelina, litostratygraficznie odpowiada skatom brunowistuliku,
jednak nie ma charakteru blokowego i pod wzgledem tektonicznym
jest zaliczana do Sudetow Wschodnich, nadscielajgc zachodnig,
krawedziowa czes¢ bloku gérnoslgskiego/Brunowistulikum. Poto-
zona jest ona w strefie morawsko-$laskiej (Suess, 1912; Dallmeyer
i in., 1995; Franke, Zelazniewicz, 2000), na styku z jednostkami
strukturalnymi Sudetéw Zachodnich. Wskutek kolizji bloku Bru-
nowistulikum z elementami Sudetéw Zachodnich/Lugikum (m.in.
Matte i in., 1990; Schulmann i in., 1991; Fritz, Neubauer, 1993;
Cymerman iin., 1997; Cymerman, 1998; Schulmann, Gayer, 2000;
Aleksandrowski, Mazur, 2002; Jastrzebski, 2009, 2012; Jastrzeb-
ski i in., 2015), zachodnia strefa krawedziowa proterozoicznego
fundamentu krystalicznego oraz dewonskiej pokrywy brunowi-
stuliku zostaty objete intensywnymi waryscyjskimi deformacjami
tektonicznymi i procesami metamorficznymi. Utwory te zostaty po-
nasuwane na siebie w formie ptaszczowin (m.in. Chab iin., 1994;
Schulmann, Gayer, 2000; Jastrzebski, 2009, 2012; Jastrzebski
i in., 2015). Silnie zdeformowana i rozcztonowana krawedziowa
czes$¢ Brunowistulikum czesto jest wydzielana jako terran mo-
rawski (Matte i in., 1990; Matte, 1991; Aleksandrowski, Mazur,
2002). W tym tomie zostat on szczegdétowo opisany w podrozdziale
5.1.41.
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z zaznaczonymi wybranymi otworami wiertniczymi, ktére osiagnety prekambryjskie podtoze

Na obszarze jednostki Jeseniku wyrézniane sg trzy wielkie ko-
puty: Velkého Vrbna, Kepernika i Desny. Kazda z nich zawiera
krystaliczne jgdro reprezentowane przez skaty proterozoiczne,
a koputy Kepernika i Desny odznaczajg sie ponadto obecnoscig
okrywy utworzonej z przeobrazonych utworéw serii dewonskiej.
Koputy Velkého Vrbna i Kepernika majg charakter ptaszczowino-
wych nasunieé (stanowig kolejno dolny i gérny allochton), nato-
miast koputa Desny ma pozycje parautochtoniczng (Schulmann,
Gayer, 2000). Od zachodu na koputy Velkého Vrbna i Kepernika
zostato nasuniete (nasuniecie Nyznerova) pasmo Starého Mésta,
reprezentujgce na tym obszarze najnizszg jednostke tektoniczng
Sudetéw Zachodnich. Nasuniecie Nyznerova stanowi granice mie-
dzy terranami Moldanubikum i Brunowistulikum.

Proterozoiczne jgdra koput sg zbudowane ze skat metamorficz-
nych reprezentowanych przez para- i ortognejsy, migmatyty, tupki
tyszczykowe, amfibolity, kwarcyty, skaty wapniowo-krzemianowe,
marmury i tupki grafitowe. Wiek protolitu ortognejséw z koputy
Velkého Vrbna zostat ustalony metodg ewaporacji pojedynczych
cyrkonéw na ok. 574 min lat (Kréner i in., 2000), natomiast orto-
gnejsow koputy Kepernika (wiek U-Pb cyrkonu) na 546 min lat (Van
Breemen i in., 1982) oraz (analiza cyrkonu) na ok. 553-584 min
lat (Kréneriin., 2000). Z kolei wiek (analiza cyrkonu) magmowego
protolitu granitoidowych gnejséw i migmatytow koputy Desny zostat
okreslony na ok. 570-650 min lat (Krdner i in., 2000; Schulmann,
Gayer, 2000). Uzyskane dane radiometryczne wskazujg na prze-
jawy poznoproterozoicznego, granitoidowego plutonizmu zloka-

(wg Buly i Zaby, 2005; Buly i Habryna, 2008, zmodyfikowano)

lizowanego w zachodniej, brzeznej strefie bloku gérnoslaskiego
(Brunowistulikum). Natomiast wiek materiatu zrédtowego tupkow
plagioklazowo-biotytowych z koputy Desny zostat okreslony (me-
todg ewaporacji pojedynczych cyrkonéw) na ok. 598—-665 min lat
(Kréneriin., 2000).

Jednostka Rzeszotar i jednostka centralna

Jednostka Rzeszotar jest potozona w potudniowo-wschodniej
czesci bloku gérnoslgskiego, pomiedzy jednostkg Cieszyna na
zachodzie a strefg uskokowg Krakow-Lubliniec na pétnocnym
wschodzie (fig. 2, 4). Ku pétnocnemu zachodowi prawdopodobnie
przedtuza sie ona na obszar jednostki centralnej, ktérej prekam-
bryjskie podtoze dotychczas nie zostato bezposrednio poznane.
Prekambryjskie utwory jednostki Rzeszotar stwierdzono w kilku
otworach, zlokalizowanych na gtebokosciach od ok. 800 do 2400 m
zlokalizowanych w obrebie zrebu Rzeszotar, znanego tez jako
wypietrzenie rzeszotarskie (Konior, 1974). Zragb Rzeszotar (fig. 3,
4) jest waska strukturg o przebiegu NNW-SSE, ograniczong od
wschodu i zachodu stromymi uskokami normalnymi o amplitudzie
co najmniej 1500 m. Rozcigga sie on od pétnocnych granic Kra-
kowa, gdzie styka sie ze strefg uskokowa Krakéw—Lubliniec, po
Myslenice i Wisniowg na potudniu. Przecinany jest przez liczne
uskoki poprzeczne. W podtozu zrebu Rzeszotar stwierdzono skaty
metamorficzne reprezentowane gtéwnie przez para- i ortognejsy,
gnejsy amfibolowe, tupki tyszczykowe oraz para- i ortoamfibolity
(Nowak, 1927; Pelczar, Wieser, 1962; Borucki, Satdan, 1965;
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Tepera (2008)

strefy uskokowe pierwszego rzedu: | — Odry, -
Il — Krakowa, Il — morawska, IV — taby, V — perypieninska

strefy uskokowe drugiego rzedu:przebieg A, Bi C

granica panstwa

zwrot waryscyjskich

-~ skorygowano wg interpretacji Tepera, 2008 przemieszczen przesuwczych
L7 ; kierunek alpejskiego dryfu
P strefy uskokowe trzeciego rzedu masywu Karpat wewnetrznych

Heflik, Konior, 1971, 1972, 1974; Konior, 1974; Zelazniewicz i in.,
2004; Buta, Zaba, 2005). Gnejsy i amfibolity zawierajg lokalnie
wktadki skat weglanowych. Czes$¢ z nich wykazuje objawy mig-
matyzacji bgdz lokalnie ulegta silnym zmianom retrogresywnym
(diaftorezie). Przeobrazenia skat zrebu Rzeszotar odpowiadajg
warunkom zawartym w przedziale miedzy facjg zielencowg i am-
fibolitowa.

Prekambryjskie podtoze zrebu Rzeszotar nalezy do najstarszych
w obrebie Brunowistulikum, stanowigc jego archaiczny element.
Wiek amfibolitow zrebu Rzeszotar (otwoér Rzeszotary 2) zostat
okreslony konwencjonalng metodg U-Pb na 2,7 mlid lat (Bylinaiin.,
2000). Badania wieku cyrkonéw pochodzgcych ze zmigmatytyzo-
wanych amfibolitéw z otworu Rzeszotary 2 wykazaty (Zelazniewicz
i in., 2004), ze skaty te reprezentujg archaiczng intruzje bazytéw
(2,8-2,6 mld lat), ktora zostata przeobrazona i zdeformowana po
raz ostatni we wczesnym proterozoiku (2,0 mld lat temu). Oznacze-
nia radiometryczne wieku amfibolitow z tego otworu (837 min lat)
wskazujg na wtérne, lokalne procesy diaftorezy, ktére objety partie
tych skat (837 min lat temu; Burchart, 1971).

Jednostka centralna potozona jest w centralnej czesci bloku
gornoslaskiego (fig. 2, 4). Nawigzuje ona w przyblizeniu do wy-
réznionej przez Kotasa (1982, 1985a, b) oraz Tepera (2008) strefy
(kry/bloku) centralnej (fig. 5). Miataby ona stanowi¢ podtoze niec-
ki gtdwnej Gornoslgskiego Zagtebia Weglowego (GZW), jednak
w obrebie tej ostatniej nie stwierdzono dotychczas bezposrednio
prekambryjskiego podtoza bloku gérnoslgskiego.

Jednostka centralna taczy sie prawdopodobnie z jednostkg Rzeszo-
tar, odznaczajac sie, podobnie jak ona, archaiczno-dolnoproterozo-
iczne podtozem krystalicznym (Buta, Zaba, 2008; fig. 6). Potudniowg
i zachodnig granice tych dwdéch jednostek wyznacza dodatnia ano-
malia magnetyczna Tychéw i Jordanowa, stanowigca strefe kontaktu
o charakterze szwu ofiolitowego, reprezentowanego przez zmeta-
morfizowane skaty zasadowe i ultrazasadowe (Kotas, 1972; Buta,
Zaba, 2008; Zelazniewicz i in., 2009). Strefa ta rozgranicza przed-
karelskie/karelskie, archaiczno-dolnoproterozoiczne podtoze jedno-
stek Rzeszotar i centralnej od gérnoproterozoicznego fundamentu
jednostki Cieszyna (fig. 4, 6). Pétnocng i wschodnig granice tych
jednostek wyznacza strefa uskokowa Krakéw—Lubliniec (fig. 2, 6).
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Cieszyn

Bielsko-Biata

5.1.1.4. Terrany prekambryjskiego podtoza
bloku gérnoslgskiego

Jerzy Zaba

Jednostki Rzeszotar i centralna wedtug Zelazniewicza i in. (2009)
tworzg wspdlnie terran Rzeszotar, bedacy najstarszym elemen-
tem strukturalnym podtoza Brunowistulikum, zawierajgcym ar-
chaiczno-dolnoproterozoiczne (przedkarelskie/karelskie) skaty
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krystaliczne. Z kolei graniczgca z terranem Rzeszotar od zachodu
jednostka Cieszyna stanowi element neoproterozoicznego terranu
Slavkova (fig. 7), ktérego podtoze sktada sig z gérnoproterozoicz-
nych (kadomskich) skat krystalicznych oraz anchimetamorficznych
utworow ediakaru. Terran Slavkova, wedtug tej interpretaciji, jest
ograniczony od pétnocnego wschodu przez o$ anomalii (szew ofio-
litowy) Tychéw—Jordanowa (fig. 4, 6), natomiast ku potudniowemu
zachodowi siega az po centralng strefe bazytowg znajdujaca sie
na obszarze bloku Brna w Republice Czeskiej, ktéra oddziela go
z kolei od terranu Thaya (Zelazniewicz i in., 2009; fig. 2, 4, 7).

KRATON WSCHODNIOEUROPEJSKI

2. TEKTONIKA

5

Platforma
paleozoiczna

FIG. 6. Schemat
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FIG. 7. Schematyczny model struktury neoproterozoicznego podtoza bloku gérnoslaskiego na tle budowy obszaréw przylegtych

wedtug Zelazniewicza i in. (2009)
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5

Platforma
paleozoiczna

5.1.1.5. Paleozoiczna pokrywa platformowa
bloku gérnoslgskiego

Jerzy Zaba

Pietro dolnopaleozoiczne

Dolnopaleozoiczna pokrywa osadowa bloku gérnoslgskiego jest
rozpoznana tylko fragmentarycznie w potudniowej i potudniowo-
-wschodniej czesci bloku, pomiedzy Cieszynem a Krakowem
oraz w rejonie Olkusza na potnocnym wschodzie (Buta, Jacho-
wicz, 1996; Buta i in., 1997, 2008, 2015; Buta, 2000; Buta, Zaba,
2005; Paczesna, 2014; fig. 8). Cecha charakterystyczng osadow

dolnopaleozoicznych jest ich strefowe rozprzestrzenienie (fig. 8).
Poczawszy od potudniowego wschodu i potudnia, w kierunku pot-
nocno-zachodnim i zachodnim, na powierzchni poddewonskiej
odstaniajg sie coraz to mtodsze skaty dolnopaleozoiczne — od
najnizszego kambru az po ordowik (Buta, Zaba, 2005).

Prekambryjskie podtoze jest przykryte tam przez klastyczne
utwory kambru (terenew i oddziat 2 oraz lokalnie miaoling) repre-
zentowane przez piaskowce, mutowce i itowce. W profilu kambru
wydzielane sg formacje: z Borzet (terenew) i z Goczatkowic (tere-
new i oddziat 2) oraz formacja z Sosnowca (miaoling), stwierdzona
tylko w jednym otworze Sosnowiec IG 1 (Buta, 2000). Migzszos¢
utworéw kambru na obszarze bloku gérnoslgskiego dochodzi do
kilku kilometrow.

FIG. 8. Rozprzestrzenienie
utworéw dolnopaleozoicznych
na bloku gérno$laskim

i obszarach przylegtych

(wg Buly, Zaby, 2005)
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Profile ordowiku rozpoznano fragmentarycznie w pétnocno-wschod-
niej czesci bloku gornoslgskiego (fig. 8). Sg to utwory klastyczno-
-weglanowe (itowce z wktadkami mutowcow, piaskowcow, kwarcy-
téw i dolomitéw) zaliczane do formacji z Bibieli, ktorych migzszosé
wynosi tam ok. 80 m (Buta, Jachowicz, 1996; Buta, 2000).

Pietro dewonsko-karbonskie

Na obszarze bloku gérnoslaskiego skaty pietra dewornsko-karbon-
skiego tworzg zazwyczaj zwartg pokrywe i lezg penakordantnie
lub wyraznie niezgodnie i zazwyczaj przekraczajgco na skatach
pietra dolnopaleozoicznego; czesto zalegajg tez bezposrednio na
prekambryjskim podtozu (fig. 9, 10). Rozlegta luka stratygraficzna
ma charakter zaréwno sedymentacyjny, jak i erozyjny, a niezgod-
no$é katowa dochodzi zazwyczaj do ok. 20° (Perski, Zaba, 1997;
Zaba, 1999).

Utwory dewonskie w zachodniej czesci bloku gérnoslgskiego sg
reprezentowane przez wielokrotnie zdeformowane skaty metamor-
ficzne powstate z przeobrazenia utworow wulkaniczno-klastycz-

nych w warunkach facji amfibolitowej (Hladil, 1988; Chab i in.,
1994; Cwojdzinski, Zelazniewicz, 1995; Schulmann, Gayer, 2000;
Buta, Zaba, 2005; Zaba i in., 2005; Szczepanski, 2007; Buta i in.,
2008). W kierunku wschodnim i potudniowym skaty te stopniowo
przechodzg w utwory platformy weglanowej srodkowego i gérnego
dewonu zalegajgce na dolnodewonskich utworach klastycznych
typu old red (Chlupa¢, 1988; Narkiewicz, 2005, 2007).

Zapoczgtkowana w dewonie subsydencja podtoza byta kontynu-
owana w karbonie, z poczatkiem ktérego nastgpita zmiana warun-
kow sedymentacji na klastyczng fliszowg i fliszopodobng (kulm).
Osady karbonskie rozwijaty sie w obrebie rozlegtego basenu mo-
rawsko-slaskiego (Unrug, Dembowski, 1971; Kumpera, 1980,
1988; Kotas, 1982, 1985a, b; Kumpera, Martinec, 1995; Kumpera,
Grygar, 1997; Buta, Zaba, 2005; Buta in., 2008; Zelazniewicz i in.,
2011), ktérego rozwoj byt gtéwnie determinowany przez naciski
wywotywane kolizjg terranéw Masywu Czeskiego z Brunowistuli-
kum. W zachodniej czesci bloku gérnoslaskiego sedymentacja ta
rozpoczeta sie na przetomie dewonu i karbonu, natomiast w czesci
potudniowo-wschodniej i potudniowej w péznym wizenie. W czgsci

Warszawa

FIG. 9. Rozprzestrzenienie
utwordéw paleozoicznych
na bloku gorno$laskim

i obszarach przylegtych

- schematyczna mapa
geologiczna podpermska
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(wg Buty, Zaby, 2005;

Buty i in., 2008;
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Poprawy, Nemcoka,
1988-1989; Buty, Kotasa,
1994; Kumpera, Martineca,
1995; Austa, 1996;

Buty iin., 2002;
Cymermana, 2004;
Jureczki i in., 2005;

Buty, Habryna, 2008)
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z terranami Masywu Czeskiego. W péznym karbonie, wskutek ru-
choéw tektonicznych zachodzacych podczas orogenezy waryscyj-
skiej, pasmo to zostato nasuniete ku wschodowi na zapadlisko
gornoslaskie, wzdtuz linii nasuniecia ortowsko-boguszowickiego,
stanowigcego jego wschodnig granice. Od pétnocy jednostka ta
graniczy ze strefg uskokowg Krakéw—Lubliniec, natomiast od za-
chodu z pasmem fatdowym Starého Mésta (poprzez strefe uskoko-
wa morawsko-$lgska). W kierunku potudniowym rozcigga sie dalej
na terytorium Republiki Czeskiej.

wschodniej bloku goérnoslaskiego, od p6Zznego missisipu po srodko-
wy pensylwan, tworzyty sie molasowe osady weglonos$ne, poczat-
kowo paraliczne, a p6zniej limniczne, wypetniajgce zapadlisko
gornoslaskie (fig. 11). Zachowana byta ciggto$¢ sedymentacyjna
miedzy kulmem a utworami weglonosnymi. W czesci produktywnej
zapadliska gérnoslgskiego jest ulokowane Gérnoslagskie Zagte-
bie Weglowe (Kotas, 1982, 1985a, b; Buta in., 2008; Zelaznie-
wicz iin., 2011; fig. 11). Osady karbonskie rozwijaty sie w obrebie
rozlegtego basenu morawsko-slgskiego (Unrug, Dembowski,
1971; Kumpera, 1980, 1988; Kotas, 1982, 1985a, b; Kumpera,
Martinec, 1995; Kumpera, Grygar, 1997; Buta, Zaba, 2005; Buta
in., 2008; Zelazniewicz i in., 2011), ktérego rozwdj byt gtéwnie de-
terminowany przez naciski wywotywane kolizjg terranéw Masywu
Czeskiego z blokiem gérnoslgskim (Brunowistulikum).

Morawsko-$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze obejmuje karbonskie
utwory weglonos$ne zachodniej czesci Gornoslgskiego Zagtebia
Weglowego, a takze proterozoiczne i dewonskie skaty krystalicz-
ne (przede wszystkim metamorficzne) oraz karbonskie utwory
fliszowe wystepujgce na zachéd od GZW. Wszystkie te kompleksy
skalne odznaczajg sie fatdowo-nasuwczym charakterem budowy.
Struktury fatdowe charakteryzujg sie przewaznie potudnikowym
przebiegiem i wschodnig wergencjg. Rowniez wigkszos$¢ na-
sunie¢ wykazuje zwrot skierowany ku wschodowi, jednak w za-
chodniej czesci tej jednostki czes$¢ struktur powstata na obszarze
wystepujacej tam pryzmy akrecyjnej odznacza sie zwrotem prze-
ciwnym (fig. 10A).

5.1.1.6. Paleozoiczne jednostki tektoniczne
bloku gérnoslgskiego

Jerzy Zaba

W planie podpermsko-mezozoicznym na obszarze bloku gérnosla-
skiego zaznaczajg sie trzy gtéwne struktury tektoniczne (Butai in.,
2008; Zelazniewicz i in., 2011): morawsko-$lgskie pasmo fatdo-
wo-nasuwcze, zapadlisko gérnoslaskie oraz koputa Bielska-Biatej
(fig. 10-12).

Budowa tektoniczna morawsko-slgskiego pasma fatdowego (zob.
tez rozdziat 5.1.4.1) zostata uksztattowana podczas wielofazowych
deformacji waryscyjskich spowodowanych kolizjg terranu Bruno-
wistulikum z elementami skorupy kontynentalnej Masywu Czeskie-
go, reprezentowanymi w tym regionie przez terran Moldanubikum.
W poinocnej czesci strefy krawedziowej obu terranéw stwierdzono
$lady kilku (najczesciej dwoch lub trzech) deformacji waryscyjskich
(m.in. Oberc, 1974; Miszewski, 1977; Niemczyk, 1981; Rajlich, 1990;
Aleksandrowski, 1995; Dvorak, 1995; Grygar, Vavro, 1995; Mazur,
Puziewicz, 1995; Testa, Gibbons, 1996; Zaba, 1998, 2002; Mazur,
Jozefiak, 1999; Cymerman, 2000; Schulmann, Gayer, 2000).

Morawsko-$lgskie pasmo fatldowo-nasuwcze

Pasmo to rozcigga sie w zachodniej czesci bloku gérnosigskiego
(fig. 11, 12), w przyblizeniu odpowiadajgc morawsko-slgskiej strefie
fatdowej (wg Kotasa, 1982, 1985a, b; Pozaryskiego i in., 1992).
Powstato w wyniku kolizji bloku gérnoslgskiego (Brunowistulikum)
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W utworach dewonsko-karbonskich Gér Opawskich, lezacych
w zachodniej, brzeznej strefie bloku gérnoslaskiego (Brunowistu-
likum), wyrézniono przejawy pieciu wydarzen tektonicznych prowa-
dzgcych do formowania sie struktur fatdowych (Zaba i in., 2005).
Wydarzenia najstarsze miaty zwigzek z wczesnokarbonskim, sko-
$nym podsuwaniem terranu Brunowistulikum pod krystaliczne skaty
Moldanubikum (Schulmann, Gayer, 2000) oraz ksztattowaniem sie
na tym obszarze kontynentalnej pryzmy akrecyjnej (m.in. Grygar,
Vavro, 1995; Kumpera, Martinec, 1995; Grygar, 1998; Schulmann,
Gayer, 2000). Deformacje te zachodzity w warunkach prawoskret-
nej transpresji (Zaba i in., 2005), prowadzgc do przemieszczen na-
suwczych o kierunku NNE-SSW (goéra ku SSW, rzadziej ku NNE).
W tym okresie utwory formacji andelskohorskiej nasuwaty sie ku
SW na podtoze dewonskie. Wskutek podnoszenia sig rejonoéw poto-
zonych na zachodzie w skatach formacji andelskohorskiej tworzy-
ty sie, w wyniku przemieszczen grawitacyjnych, waskopromienne,
przewaznie izoklinalne fatdy o wergencji wschodniej. P6Zniejsze
wydarzenia tektoniczne wigzaty sig¢ z wypietrzaniem pryzmy akre-
cyjnej i péznokarbonska transpresja (Schulmann, Grygar, 2000;
Zabaiin., 2005). Poczatkowo (we wczesnym pensylwanie) uformo-
waty sie, w warunkach lewoskretnej transpresji, struktury fatldowe
o kierunku NE-SW. W schytkowym okresie tych wydarzen doszto
natomiast do nasuwania sie ku zachodowi utworéw formacji andel-
skohorskiej na sekwencje dewonskie, a takze osadéw formac;ji hor-
nobeneszowskiej na skaty formacji andelskohorskiej, co spowodo-
wato, ze przyjety one w wielu miejscach pozycje odwrécong (Zaba
i in., 2005). Pézniejsze wydarzenia, zachodzgce prawdopodobnie
w srodkowym pensylwanie, wigzaty sig z prawoskretng transpresja,
prowadzgcg do nasunie¢ ku NE, ENE lub E; duzo rzadziej odzna-
czaty sie one zwrotem przeciwnym (Zaba i in., 2005). Wydarze-
nie najmtodsze, zachodzgce najprawdopodobniej na pograniczu
srodkowego i pdéznego pensylwanu, wigzato sie z wielofazowym
rozwojem nasunieé¢ ku NNW lub N (Zaba i in., 2005). U schytku tego
etapu nasunigcia lokalnie wykazywaty zwrot przeciwny.

Zapadlisko gérnosiaskie

Utworzone w trakcie orogenezy waryscyjskiej zapadlisko gérno-
$lgskie (fig. 11) zajmuje srodkowg i wschodnig czes$¢ bloku gor-
noslaskiego. Tworzy je dewonsko-karbonskie pietro platformy. Od
zachodu graniczy z utworami karbonskimi morawsko-s$lgskiego
pasma fatdowo-nasuwczego, ktére w péznym karbonie zostaty

nasuniete na zapadlisko z zachodu wzdtuz nasunigcia ortowsko-
-boguszowickiego (fig. 9-12). Od poétnocnego wschodu i wschodu
zapadlisko gérnoslagskie graniczy ze strefg uskokowg Krakow—
Lubliniec, natomiast od potudnia z koputg Bielska-Biatej. Rozwoj
zapadliska zapoczgtkowany zostat dewonska subsydencjg podto-
za. Proces ten byt kontynuowany w karbonie, przy diachroniczne;j
zmianie warunkéw sedymentaciji na fliszowa (kulm), zastepowang
nastepnie (od péznego missisipu po srodkowy pensylwan) przez
depozycje molasowych osadéw weglonosnych. Z ich wystepowa-
niem jest zwigzane Goérnoslaskie Zagtebie Weglowe, ktére jest
zlokalizowane w produktywnej czesci zapadliska gérnoslgskiego
(fig. 11) oraz w brzeznej, wschodniej czesci morawsko-$lgskiego
pasma fatdowo-nasuwczego (fig. 11, 12).

Skatly zapadliska gérnoslagskiego ulegty deformacjom o charak-
terze blokowym i fatdowym, ktérych szczegdlna intensywnos$é
zaznaczyta sie w sgsiedztwie strefy uskokowej Krakéw—Lubli-
niec. Pod wzgledem zréznicowania stylu budowy tektonicznej
zapadliska gornoslaskiego (fig. 11), w jego obrebie wyrdznia sie
kilka jednostek strukturalnych nizszego rzedu (Buta i in., 2008),
reprezentowanych przez: niecke gornoslgska (zwang tez nieckag
tyskg — Zelazniewicz i in., 2011), gérnoslaska strefe fatdowg (deb-
nicko-siewierska strefa fatdowa — Zelazniewicz i in., 2011), zrgb
Rzeszotar i réw Liplasu (fig. 12).

Niecka gornoslaska (niecka tyska) obejmuje wyrézniang przez
Kotasa (1972, 1982, 1985a, b) niecke gtéwna, rozciggajaca sie
tukowato od okolic Zor na zachodzie po rejon Zawoi na potudniu
(Butaiin., 2008; fig. 12). Zaznacza sie ona wyraznie w obrebie kar-
bonskich utworow weglonosnych Gérnoslaskiego Zagtebia Weglo-
wego oraz w zalegajgcych ponizej starszych skatach karbonskich
i dewonskich (Buta, Habryn, 2008). Na zachodzie graniczy z mo-
rawsko-$lgskim pasmem fatdowo-nasuwczym wzdtuz nasuniecia
ortowsko-boguszowickiego, na potudniu z koputg Bielska-Biatej,
natomiast na potudniowym wschodzie ze zrebem Rzeszotar. Niec-
ke goérnoslaska przecinajg liczne, subréwnoleznikowe uskoki, dzie-
lace ten obszar na odrebne bloki.

Gornoslaska strefa faldowa (debnicko-siewierska strefa fat-
dowa) obejmuje struktury karbonskie wystepujgce w potnocne;j
czesci Gornoslaskiego Zagtebia Weglowego (wyréznione przez
Kotasa, 1972, 1982, 1985a, b, jako siodto gtéwne), a takze struk-



tury dewonsko-karbonskie potozone na po6tnoc i pétnocny wschod
od granic GZW, rozciggajgce sie pomiedzy Tarnowskimi Gérami,
Siewierzem i Krzeszowicami (Buta i in., 2008), wydzielone przez
Kotasa (1982, 1985a, b) jako krakowska strefa fatdowa. Wedtug
starszych interpretacji tektonicznych obszary te byty witgczane do
krakowskiej gatezi waryscydow (Bukowy, 1964), a takze antyklino-
rium $lasko-krakowskiego (Bukowy, 1972).

Na potudniu gérnosligska strefa fatdowa graniczy z niecka gérno-
Slaska, na zachodzie z morawsko-$lgskim pasmem fatdowo-nasuw-
czym (wzdtuz nasuniecia ortowsko-boguszowickiego), na pétnocy
i pétnocnym wschodzie ze strefg uskokowg Krakéw—Lubliniec, na-
tomiast na potudniowym wschodzie jest ograniczona przez uskok
Krzeszowice—Charsznica (Buta i in., 2008; fig. 12). Osie antyklin
i synklin w obrebie omawianej jednostki wykazujg wyrazne undula-
cje. W pétnocnej czesci odznaczajg sie one przebiegiem subréw-
noleznikowym, natomiast w czesci potudniowo-wschodniej ulegajg
wygieciu ku potudniowemu wschodowi (fig. 13). Do szczegdlnie wy-
razistych struktur dewonsko-karbonskich w tej strefie nalezg: syn-
klina Woznik, antyklina Brudzowic, antyklina Chechto—Golczowice,
synklina Pomorzany—Michatéwka (fig. 14) oraz antyklina Debnika.

Stopien deformaciji tektonicznych utworéw budujgcych gérnoslaska
strefe fatdowa stopniowo wzrasta w kierunku pétnocno-wschod-
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nim, w miare zblizania sie do strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec.
Najsilniejsze deformacje typu fatdowego i fatdowo-blokowego po-
krywy paleozoicznej zachodzity tu w karbonie oraz na przetomie
dewonu i karbonu. We wczesnym karbonie na obszarze tym do-
szto do wyraznie zaznaczajacych sie ruchow pionowych, natomiast
w poznym karbonie do intensywnych, wielofazowych deformaciji
fatdowych zachodzacych w warunkach dwukrotnie powtarzajacej
sie prawoskretnej transpresji (Zaba, 1996, 1999). Procesom tym
towarzyszyty zjawiska magmowe, ktérych aktywnos$é utrzymywata
sie do dolnego permu.

Zrab Rzeszotar lezy w potudniowo-wschodniej czesci zapadliska
goérnoslaskiego, rozdzielajgc tam niecke gérnoslgskg od rowu Li-
plasu (fig. 12, 13). Stanowi waski, przebiegajgcy subpotudnikowo
element strukturalny, rozciggajgcy sie od Krakowa na potnocy po
Myslenice i Wisniowg na potudniu. Zrgb ten, znany tez jako wypieg-
trzenie rzeszotarskie (Konior, 1974), jest ograniczony od wschodu
i zachodu stromymi uskokami normalno-zrzutowymi o amplitudzie
dochodzacej nawet do 1,5 km. Struktura ta jest zbudowana gtéwnie
z archaiczno-dolnoproterozoicznych skat krystalicznych, na ktérych
zalegajg ediakarskie zlepience polimiktyczne, kambryjskie utwory
klastyczne terenewu (Jachowicz-Zdanowska, 2014) i lokalnie de-
wonskie skaty klastyczne oraz weglanowe (Buta i in., 2008; Zelaz-
niewicz i in., 2011).
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Stopien deformaciji tektonicznych utworéw budujgcych gérnoslaska
strefe fatdowg stopniowo wzrasta w kierunku pétnocno-wschod-
nim, w miare zblizania sie do strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec.
Najsilniejsze deformacje typu faldowego i fatdowo-blokowego
w obrebie pokrywy paleozoicznej zachodzity tu w karbonie. Na
pograniczu dewonu i karbonu oraz we wczesnym karbonie na ob-
szarze tym doszto do wyraznie zaznaczajgcych sie ruchéw piono-
wych, natomiast w p6znym karbonie do intensywnych, wielofazo-
wych deformacji faldowych zachodzacych w warunkach dwukrotnie
powtarzajgcej sie prawoskretnej transpresji (Zaba, 1996, 1999).
Procesom tym towarzyszyty zjawiska magmowe, ktorych aktyw-
nos$c¢ utrzymywata sie do péznego permu.

Row Liplasu graniczy od zachodu ze zrebem Rzeszotar, a od pot-
nocnego wschodu ze strefg uskokowg Krakéw—Lubliniec (fig. 12).
Wypetniajg go (uwidoczniajgce sie na powierzchni podpermsko-me-
zozoicznej) utwory klastyczne kambru (terenew i oddziat 2), weglano-
we skaty dewonu oraz weglanowe i klastyczne (kulm) osady karbonu
(Buta, 2000; Buta i in., 2008).

Koputa Bielska-Biatej

Koputa Bielska-Biatej (fig. 11, 12) stanowi tarczowato wysklepione
wystgpienie neoproterozoicznych kompleksow skat metamorficz-
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nych i magmowych oraz anchimetamorficznych klastykéw edia- 5
karu. Zalegaja one pod przykryciem osadéw miocenu, na ktére

zostaty nasuniete ptaszczowiny fliszu karpackiego. Struktura ta, Platforma
okreslana tez jako wyniesienie, bgdz rygiel, Bielska-Biatej (Kotas, paleozoiczna
1972), graniczy od po6tnocy, a takze od pétnocnego wschodu i pét-

nocnego zachodu z paleozoicznymi utworami niecki gérnoslaskie;.

5.1.1.7. Strefa uskokowa Krakéw—Lubliniec

Jerzy Zaba

Przebieg i charakter strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec

Regionalnych rozmiaréw strefa uskokowa Krakéw—Lubliniec
przebiega wzdtuz granicy bloku gérnoslgskiego (brunowistuliku)
i bloku matopolskiego (fig. 1-4, 6-10, 12-15). Rozcigga si¢ ona
pomiedzy Lublincem a Krakowem i kontynuuje ku potudniowemu
wschodowi — po okolice Bochni i Nowego Sacza, gdzie chowa
sie pod frontem nasunie¢ fliszu karpackiego (Buta, 1994, 2000;
Zaba, 1994, 1999; Buta i in., 1997). Jest to stosunkowo waska
strefa uskokowa o dtugosci ok. 200 km i szerokos$ci dochodza-
cej do 500 m. Strefa ta przecina i przemieszcza wszystkie serie

blok matopolski

blok gérnoslaski i blok Brna (Brunowistulikum)

blokoéw gérnoslgskiego i matopolskiego
L :1:] strefa Teisseyre'a-Tornquista

E' przejawy magmatyzmu w strefie krawedziowej

/ strefy uskokowe suk.L strefa uskokowa
Krakow-Lubliniec

uskok Krzeszowice
—Charsznica

» strefy uskokowe
~ przypuszczalne UK-Ch

uG uskok Grojca
RH zrgb Rzeszotar

N\,
\\ II
\‘\ .. //
N /
s e
i
A o B i FIG. 15. Strefa
P A Q A P ; .
.5\(\\0 (o) O Bratystawa P P uskokowa Krakow—
& a\pe Wieden v 7 Lubliniec jako segment

i
i \\.\ A\—P\D\( e wiekszej, hipotetycznej

¢ strefy tektonicznej

0 100k / Hamburg-Krakéw
Budapeszt — " (wg Zaby 1995, 1999;
! Staby i in., 2010)

121



5 skalne prekambru i paleozoiku (Zaba, 1999; Buta, 2000; fig. 13,

16). Uksztattowata sie ona w wyniku polifazowej ewolucji za-
Platforma chodzgcej przede wszystkim w warunkach lewo- i prawoskretnej
paleozoiczna transpresji, przedzielanej etapami aktywnos$ci zaréwno o cha-
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Strefa uskokowa Krakéw—Lubliniec stanowi wedtug wielu badaczy
segment znacznie wigkszej, transkontynentalnej strefy tektonicznej
Hamburg—Krakéw (m.in. Brochwicz-Lewinski i in., 1983; Oberc,
1993; Zaba, 1994; Buta, Zaba, 2005), aczac sie na obszarze Dol-
nego Slaska ze strefg uskokowg Odry, a dalej ku NW, na terytorium
Niemiec, z lineamentem dolnej Laby (fig. 3). Rozpatrywane sg tez
inne warianty potnocno-zachodniej kontynuacji tej dyslokacji (np.
Zelazniewicz i in., 1997). Warto zauwazy¢, ze w rozdziale 5.2.3
w tym tomie autorzy niemieccy wyrazajg opinie krytyczng co do
stusznosci hipotezy o dalekiej kontynuacji uskokéw srodkowej
Odry w kierunku strefy uskokowej dolnej taby. Ich zdaniem nie
znajduje ona potwierdzenia w uktadzie uskokoéw odstaniajgcych sie
na terenie wschodnich Niemiec na powierzchni podkenozoicznej
na pétnocno-zachodnim przedtuzeniu uskoku Odry.

Strefa uskokowa Krakéw—Lubliniec moze kontynuowac sie tez
(z przerwg na odcinku zajmowanym przez Karpaty centralne i we-
wnetrzne) dalej ku potudniowemu wschodowi, zaznaczajgc sie
w utworach prekambru i paleozoiku na obszarze Rumunii i stano-
wigc w ten sposob segment jeszcze wiekszej, cho¢ dalece hipo-
tetycznej, dyslokacji Hamburg—Krakéw—Dobrudza (Zelazniewicz
iin., 2009).

Budowa skrzydet strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec

Dyslokacja Krakéw—Lubliniec na odcinku kontaktu blokow gor-
nos$lgskiego i matopolskiego oddziela odmiennie wyksztatcone
jednostki litostratygraficzne prekambru oraz dolnego i czescio-
wo gérnego paleozoiku (siegajgcego ku gorze po dolny dewon)
(fig. 16). Brzezna czes$¢ bloku gérnoslaskiego, stanowigca potu-
dniowo-zachodnie skrzydto strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec,
jest zbudowana z ediakarskich skat krystalicznych prekambryj-
skiego fundamentu Brunowistulikum, na ktérych zalegajg utwory
klastyczne kambru (terenew i oddziat 2 oraz lokalnie miaoling) oraz
lokalnie skaty klastyczne i weglanowe gornego ordowiku. Brak jest
tu utworéw najwyzszego kambru (furong), dolnego i $rodkowego
ordowiku oraz syluru. Natomiast w podtozu brzeznej czesci bloku
matopolskiego, stanowigcego pdétnocno-wschodnie skrzydto strefy
uskokowej Krakéw—Lubliniec, wystepujg skaty anchimetamorficzne
ediakaru (lokalnie uksztattowane tez w warunkach metamorfizmu

facji zielencowej), na ktérych zalegajg utwory weglanowe ordowiku
oraz weglanowe i klastyczne syluru. Luki stratygraficzne w tym
skrzydle obejmujg utwory catego kambru i cze$ciowo wczesnego
ordowiku (Buta i in., 1997, 2015; Zaba, 1999; Buta, 2000; Buta,
Zaba, 2005; Oszczepalski i in., 2010; Habryn i in., 2014).

Z kolei litologia i wiek skat gérnopaleozoicznych (od srodkowego de-
wonu), mezozoicznych i kenozoicznych wykazujg w krawegdziowych
strefach obu blokéw daleko idgce podobienstwa (fig. 16). Sg to za-
legajgce dyskordantnie (niezgodnos¢ katowa i luka stratygraficzna
obejmujgca najwczesniejszy dewon) na starszych seriach skalnych,
skaty klastyczne i weglanowe dewonu i karbonu (wczesny i Srodko-
wy missisip), na ktérych niezgodnie zalegajg utwory komplekséw
litostratygraficzno-strukturalnych: permsko-mezozoicznego i keno-
zoicznego.

Skaty prekambryjskie, dolnopaleozoiczne i cze$ciowo gérnopale-
ozoiczne (dewon dolny) wystepujg w strefie granicznej obu blokow
wytacznie pod przykryciem mtodszych osadow. Najstarszymi ska-
tami wystepujgcymi na powierzchni terenu (wytgcznie w brzeznej
czesci bloku gornoslaskiego) sg utwory weglanowe dewonu $rod-
kowego (zywetu).

W prekambrze i starszym paleozoiku brzezne czgsci blokow (terra-
néw) goérnoslaskiego i matopolskiego ksztattowaty sie w catkowicie
odmiennych, oddalonych od siebie sSrodowiskach geologicznych.
Blok gornoslaski ulegt amalgamaciji z blokiem matopolskim dopiero
na przetomie syluru i dewonu, o czym $wiadczy szerokie rozprze-
strzenienie utworéw goérnopaleozoicznych (poczawszy od dolnego
dewonu) i mtodszych na obszarach obu tych blokéw.

Magmatyzm i przejawy mineralizacji kruszcowej
w skrzydtach strefy uskokowej Krakéw-Lubliniec

Strefa graniczna blokéw gérnoslaskiego i matopolskiego wykazuje
obecnos$¢ bardzo licznych i réznorodnych przejawéw magmatyzmu.
Koncentrujg sie one w brzeznych czesciach obu blokow, wykazu-
jac scisty zwigzek z aktywnoscig przebiegajgcej przez ten region
dyslokacji Krakow—Lubliniec oraz z niektérymi uskokami drugo-
rzednymi (np. z uskokiem Krzeszowice—Charsznica) i strukturami
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o charakterze rowow tektonicznych (np. powstatych we wczesnym
permie). W strefie tej wyodrebniono ok. 50 réznych gatunkow skat
magmowych reprezentowanych przede wszystkim przez granito-
idy, gabra, diabazy, lamprofiry, melafiry, dacyty, ryolity itp. (fig.
17). Wystepujg one w postaci hipabysalnych i subwulkanicznych
ciat intruzyjnych lub réznych form wulkanicznych. Liczne przeja-
wy zaréwno kwasnego, jak i zasadowego magmatyzmu wigzg sie
gtownie z dwoma okresami magmowej aktywnosci: péznosylurskim
oraz karbonsko-permskim (m.in. Ekiert, 1957; Bukowy, Cebulak,
1964; Jarmotowicz-Szulc, 1985; Piekarski, 1985; Karwowski, 1988;
Zaba, 1996, 1997, 1999; Nawrocki i in., 2007; Staby i in., 2010).
Przewazajgca czes$¢ tych skat nalezy do cyklu mtodszego, kiedy
w strefie krawedziowej blokéw gérnosigskiego i matopolskiego za-
chodzity najbardziej intensywne procesy magmowe (Zaba, 1999;
Nawrocki i in., 2007, 2010; Zelazniewicz i in., 2008).

Szczegdlng pozycje w opisywanej strefie zajmuje waryscyjski, gra-
nitoidowy plutonizm ulokowany w brzeznej czesci bloku matopol-
skiego (Zaba 1999; fig. 17). Intruzja granitoidéw rozcigga sie tam
na odcinku ponad 120 km, zgodnie z przebiegiem strefy uskokowej
Krakéw—Lubliniec. Jej apikalne czesci, stwierdzone bezposrednio
otworami wiertniczymi, wystepujg w rejonach Myszkowa, Mrzy-
gtodu, Zawiercia, Pilic i Doliny Bedkowskiej (fig. 17). Granitoidy
sg reprezentowane w przewadze przez granodioryty datowane na
312-298 min lat (m.in. Jarmotowicz-Szulc, 1985; Slésarz, 1996;
Depciuch, 1971; Stein i in., 2005; Zelazniewicz i in., 2008).

Z granitoidowym plutonizmem tgczy sie bogata mineralizacja por-
firowa Mo-Cu-W, czesto o znaczeniu ztozowym. Wystepuje ona
w obrebie granitoidow, dajek porfirowych oraz w utworach ostony
intruzji magmowych i jest reprezentowana gtéwnie przez chalko-
piryt, molibdenit i scheelit, a rzadziej wolframit. Mineralizacji tej
towarzyszg tez m.in. kruszce Pb, Zn i Fe (m.in. Haranczyk, 1985;
Podemski, 2001; Truszel i in., 2006; Oszczepalski i in., 2010; Mar-
kowiak, 2015; Mikulski i in., 2019). Mineralizacja kruszcowa jest
spotykana przede wszystkim w obrebie strefy krawedziowej bloku
matopolskiego, a rzadziej w brzeznej czesci bloku gornoslgskiego
(rejon Mystowa).

Ewolucja strukturalna skrzydet strefy uskokowej
Krakéw-Lubliniec

Utwory paleozoicznego podioza wystepujace w strefach krawe-
dziowych blokéw gornoslgskiego i matopolskiego wyraznie réznig
sie wzajemnie stylem budowy tektonicznej; w brzeznej strefie blo-
ku gornoslgskiego przewaza budowa fatdowa, natomiast w bloku
matopolskim — blokowa (fig. 13). Przejawy starszej, wieloetapowej
aktywnosci strefy uskokowej Krakow—Lubliniec zaznaczajg sie
w jej skrzydtach na obszarach o szerokosci ponad 20 km. Efekty
pozniejszej aktywnosci tej dyslokacji uwidaczniajg sie tez w utwo-
rach mezozoiczno-kenozoicznej pokrywy, przykrywajacej strefe
kontaktowg obu blokéw (Krokowski, 1984; Morawska, 1985, 1987;
Zaba, 1999; fig. 18).

W wieloetapowej ewolucji strukturalnej strefy krawedziowej blokéw
goérnoslaskiego i matopolskiego dominujgcg role odegraty prze-
mieszczenia o charakterze przesuwczym zachodzgce wzdtuz linii
uskokowej Krakéw—Lubliniec. Szczegdlnie wysoka aktywnosé¢ tej
strefy przejawiata sie w dwoch okresach, podczas ktérych w duzej
mierze uksztattowat sie wspoétczesny styl strukturalny utworéw pa-
leozoicznych tego obszaru (Zaba, 1999; Staby i in., 2010; fig. 19).

Pierwszy okres wzmozonej aktywnosci przesuwczej tgczyt sie
z lewoskretng transpresjg zachodzgacg w péznym sylurze oraz na
pograniczu syluru i dewonu. Wigzat sie on z tektonicznym zesta-
wieniem Brunowistulikum (w tym bloku goérnoslgskiego) z blokiem
matopolskim. Wtedy tez nastgpito sfatdowanie utworéw staro-
paleozoicznych wystepujacych w brzeznych czesciach blokéw
goérnoslgskiego i matopolskiego. Procesowi temu towarzyszyta
niewielka aktywno$¢ magmowa, obejmujgca przejawy zasado-
wego oraz kwasnego magmatyzmu zaznaczajgce sie w formie
niezgodnie tnacych otoczenie zyt. Wskutek naciskow o kierun-
kach zblizonych (w dzisiejszych koordynatach) do W-E, wzdtuz
strefy uskokowej Krakéw—Lubliniec dochodzito do lewoskretnych
przemieszczen przesuwczych, z jednoczesnym wzglednym pod-
noszeniem sig¢ pétnocno-wschodniego skrzydta tej dyslokaciji,
reprezentowanego przez brzezng czes¢ bloku matopolskiego,
a obnizaniem skrzydta potudniowo-zachodniego, stanowigcego
krawedziowg cze$é bloku gornoslgskiego (Zaba, 1994, 1995,
1999). W strefach krawedziowych obu blokow wyksztatcity sie
w tym czasie pozytywne struktury kwiatowe (fig. 19A). Procesy te
wigzaty sie ze skosng kolizjg dwoch odrebnych, sztywnych frag-
mentéw skorupowych reprezentowanych przez Brunowistulikum
i Baltike. Sugerowany wiek lewoprzesuwczych deformacji znajduje
potwierdzenie w pracy Brochwicza-Lewinskiego i in. (1983), we-
dtug ktorej lewoskretne przemieszczenia wzdtuz strefy Krakéw—
Myszkow zachodzity od wczesnego ordowiku do wczesnego de-
wonu. Ma on by¢ tez czgsciowo zgodny z wiekiem lewoskretnych

ruchow odbywajgcych sie, zdaniem Pozaryskiego i in. (1982),
wzdtuz linii Teisseyre’a-Tornquista od ordowiku $rodkowego do
poznego syluru.

Drugi okres wzmozonej aktywnosci przesuwczej tgczyt sie z dwu-
krotnie powtarzajgcg sie prawoskretng transpresjg, przypadajacag
na pézny karbon oraz na pogranicze karbonu i permu, powoduja-
cg ponowne sfatdowanie utworéw staropaleozoicznych i pierwsze —
osadéw mtodopaleozoicznych. Procesom tym towarzyszyt intensyw-
ny magmatyzm, ktérego aktywnos$c¢ utrzymywata sie do wczesnego
permu. W wyniku péznokarbonskiej, prawoskretnej transpresiji (na-
ciski o kierunkach zmieniajgcych sig¢ od N-S do NE-SW) doszto do
wysokokgtowego nasunigcia potnocno-wschodniego brzegu blo-
ku gérnoslgskiego na krawedz bloku matopolskiego (Zaba, 1995,
1996, 1999; fig. 18, 19B). W rezultacie, oprocz fatdow, wyksztatcity
sie liczne uskoki odwrocone i niewielkie nasunigcia, rozwiniete
gtéwnie w brzeznej czesci bloku matopolskiego, oraz prawoprze-
suwcza kontrakcyjna struktura dupleksowa Mystowa (fig. 20).

Doszto tez wtedy do tworzenia sig i gromadzenia magmy grani-
toidowej, intrudujgcej nastepnie w brzezng, bardziej zdyslokowa-
ng strefe bloku matopolskiego. Intruzja granitoidow zachodzita
w warunkach prawoskretnej transtensji, zwigzanej z lewoskretng
rotacjg osi gtownych naprezehn. W zwigzku z nawrotem warunkéw
prawoskretnej transpresji u schytku karbonu, granitoidy wraz ze
skatami ostony ulegty deformacjom. Intensywna aktywnos¢ mag-
mowa (gtéwnie wulkaniczna) w strefie kontaktowej blokéw gérno-
Slaskiego i matopolskiego zaznaczata sie jeszcze we wczesnym
permie, w warunkach subhoryzontalnej ekstensji, prowadzacej do
ksztattowania sie tam rowéw tektonicznych (Zaba, 1999; Staby
iin., 2010; fig. 21).

Przemieszczenia przesuwcze wzdtuz strefy Krakéw—Lubliniec,
zwigzane byty z transkontynentalnym, prawoskretnym s$cina-
niem, zainicjowanym kolizjg ptyty afrykanskiej i euroazjatyckiej.
Tego typu przemieszczenia odgrywaty decydujgca role zarow-
no w rozwoju waryscydow potudniowej Polski, jak i centralnej
Europy (m.in. Brochwicz-Lewinski i in., 1983; Aleksandrowski, 1995;
Aleksandrowski i in., 1997; Mazur i in., 2020).

5.1.1.8. Tektonika regionu Gérnoslgskiego
Zagtebia Weglowego

Janusz Jureczka

Gornoslgskie Zagtebie Weglowe (GZW) — wydzielane jako regio-
nalna jednostka geologiczno-ztozowa zbudowana z karbonskich,
molasowych utworéw weglonosnych — jest potozone w potudniowej
Polsce oraz w rejonie ostrawsko-karwinskim w Republice Czeskiej
(fig. 22). Jego obszar wynosi ok. 7250 km?, w tym na terenie pan-
stwa polskiego ok. 5650 km? (Jureczka i in., 2005). Granice GZW
wyznacza zasieg utworéw weglonosnych karbonu, okreslony wy-
chodniami spggu tych utworéw na przedpermskiej powierzchni ero-
zyjnej, a w niewielkim stopniu — gtéwnie w potudniowo-wschodniej
czesci zagtebia — takze przebiegiem ograniczajgcych je uskokow.

Genetycznie zagtebie jest zwigzane z orogenezg waryscyjska,
a jego karbonska pozycja tektoniczna wigze sie ze srodowiskiem
zapadliska przedgoérskiego (Kotas, Porzycki, 1984), lub — przynaj-
mniej czesciowo — $rodgorskiego (Znosko, 1965; Bukowy, 1964),
we wschodniej czesci rozlegtego basenu sedymentacyjnego,
okreslanego jako basen morawsko-$lgski, w ktéorym nastepowa-
ta depozycja osadéw od dewonu po pézny karbon (m.in.: Unrug,
Dembowski, 1971; Kotas, 1982, 1985a, b; Jureczka, Kotas, 1995;
Kumpera, Martinec, 1995). Basen ten zostat uksztattowany na pod-
tozu neoproterozoicznej, kadomskiej jednostki tektonicznej okre-
$lanej jako masyw Brunii-Gérnego Slgska (Kotas, 1985a, b) lub
Brunowistulikum (Buta, Zaba, 2005; fig. 12, 22). Podtoze zagtebia
stanowi wschodni segment tej jednostki, okreslany jako blok gor-
noslgski lub blok skorupowy Goérnego Slgska (Kotas, 1985a, b).
Wedtug Kotasa (2006), decydujacy wptyw na ksztatt i ewolucje
gornoslaskiej czesci basenu morawsko-$lgskiego, a tym samym,
na pdzniejszg jego tektonike, wywart uktad i aktywnos$¢ blokéw
uskokowych w jego podtozu i otoczeniu podczas depozycji kar-
bonskiego wypetnienia osadowego.

Zapadlisko gérnosigskie wyksztatcito sie na przedpolu wewnetrznej
strefy orogenu waryscyjskiego, ktérg reprezentowaty dzisiejsze Su-
dety i Masyw Czeski (wysokogdrskie internidy), stanowigce gtéwny
obszar alimentacyjny osadow karbonskich zagtebia (Kumpera, Gry-
gar, 1997; Kotas, 2006). Od zachodu, pomiedzy internidami a obsza-
rem zagtebia, biegnie waski pas morawsko-slgskiej strefy fatdowej,
interpretowanej czesto jako reprezentujacej waryscyjskie fliszowe
eksternidy. Od potudnia struktury podtoza zagtebia obciete sg li-
nig Lednic i lineamentem perypieninskim (Kotas, 1985a, b), a od
strony potnocno-wschodniej przecigte sg jedng z wazniejszych
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FIG. 19. Gtowne
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2. TEKTONIKA
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bloku gérnoslaskiego

otwory wiertnicze w utworach
bloku matopolskiego

blok matopolski

blok gérnoslgski

osady permskie (na podstawie
materiatdw wiertniczych)

zrgb Rzeszotar

graniczna strefa uskokowa
Krakow—Lubliniec

uskok Krzeszowice—Charsznica

granica Gérnoslaskiego
Zagtebia Weglowego

FIG. 20. Kontrakcyjna
struktura dupleksowa
Mystowa uksztattowana
w warunkach
pdznokarboriskiej,
prawoskretnej transpresji
(wg Zaby, 1999;

Truszel i in., 2006)

FIG. 21. Pozycja
strukturalna

osadow permskich
wypetniajacych rowy,
potrowy i niecki
powstate w strefie
kontaktowej blokow
gérnoslaskiego

i matopolskiego

w warunkach
wczesnopermskiej,
subhoryzontalnej
ekstensji (Zaba, 1999)
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struktur tektonicznych regionu — prawoskretng strefg tektoniczng
Krakéw—Lubliniec (Buta i in., 1997; Buta, Zaba, 2005; Buta i in.,
2008), ktora odcina basen morawsko-s$laski bloku matopolskie-
go (fig. 12). Pdétnocno-zachodnia granica bloku goérnoslgskiego
z waryscyjskimi internidami (por. rozdziat WZS 5.1.1) ma charak-
ter konwergentnej granicy kolizyjnej, majgcej wptyw na asymetrig
wypetnienia basenu karbonskiego. Z kolei, granica pétnocno-
-wschodnia basenu, majgca charakter przesuwczej strefy uskoko-
wej, przeksztatcata w koncowej fazie ewolucji basen przedgoérski
w $rodgorski (Kotas, 2006).

Tektonika Gérnoslaskiego Zagtebia Weglowego zostata uksztatto-
wana w toku dwoch cykli orogenicznych, waryscyjskiego i alpejskiego,
przy czym podstawowe znaczenie dla uformowania struktury
utworow karbonu miaty ruchy waryscyjskie, w szczegdlnosci
po6znowaryscyjskie, tradycyjnie odnoszone do orogenicznej fazy
asturyjskiej (m.in. Kotas, 1972; Herbich, 1981). Struktura GZW
zostata nastepnie zmodyfikowana w czasie orogenezy alpejskiej,
poprzez odnowienie waryscyjskich stref uskokowych (gtéwnie tych
o kierunkach réwnoleznikowych), powigkszenie ich zrzutéw oraz
powstanie towarzyszgcych im rowow lub potrowdéw antytetycznych
(Kotas, 1982, 19854, b).

Orogeneza waryscyjska

Skutkiem orogenezy waryscyjskiej byto wyodrebnienie w obrgbie
GZW trzech stref o odmiennym stylu tektoniki: strefy zdominowa-
nej przez tektonike fatdowa, strefy o tektonice uskokowo-blokowej
oraz strefy tgczacej tektonike fatdowa i blokowa (Kotas, 1972).
Dwie pierwsze strefy, ktore rozdziela nasuniecie ortowsko-bogu-
szowickie (ortowskie) (fig. 23, 24 — przekréj A—A’), wystepujg w ob-
rebie samego GZW, natomiast strefa tektoniki fatdowo-blokowej
przylega do zagtebia od pétnocy i pétnocnego wschodu, przy czym
jej potudniowy zasieg jest dyskusyjny (m.in. Buta i in., 2008).

Strefa tektoniki fatdowej obejmuje waski obszar wzdtuz zachod-
niej granicy zagtebia do linii nasunigecia ortowsko-boguszowickiego
(fig. 12), wyznaczajacego wschodnig granice strefy. Fatdy w utwo-
rach karbonu w tej strefie wykazuja morawsko-slgski (NNE-SSW)
kierunek osi, stanowigc odpowiednik struktur utworéw fliszowych
karbonu potozonych dalej na zachéd. Od pozostatych obszaréw
GZW, strefa ta odréznia sie wystepowaniem dwoch regionalnych
rozmiarow nasunie¢ o wergencji wschodniej i sub-potudnikowym
przebiegu — nasuniecia ortowsko-boguszowickiego i nasuniecia mi-
chatkowicko-rybnickiego. Oba nasuniecia w centralnej czes$ci strefy
(rejon Rybnika) majg w planie charakterystyczny tukowaty przebieg,
charakteryzujg sie tez do$¢ znaczng amplitudg przemieszczenia

oraz niewielkim katem nachylenia powierzchni ku zachodowi.
W kierunku potudniowym (rejon Ostrawy) przechodzg w formy zto-
zonych antyklinalnych struktur fatdowych i fleksurowych. Z kolei
w kierunku poétnocnym (rejon Gliwic) oba nasuniecia zanikajg i sg
zastepowane po biegu przez wigzki ciasno sttoczonych fatdéw oraz
wachlarze stromych uskokéw odwréconych. W skrajnie pétnocno-
-zachodniej czesci zagtebia struktury te skrecajg ku pétnocnemu
wschodowi i wschodowi, przyjmujgc kierunek struktur strefy tek-
toniki fatdowo-blokowej. W strefie tektoniki faldowej znajdujg sie
dwie duze struktury brachysynklinalne: niecka jejkowicka i niecka
michatkowicka, rozdzielone od siebie nasunigciem michatkowicko-
-rybnickim (fig. 23). Wiekszos$¢ struktur w omawianej strefie wyka-
zuje kierunek SSW—-NNE. Notuje sie tu rowniez obecnos¢ licznych
uskokow normalnych o réoznych amplitudach zrzutu i uskokéw zrzu-
towo-przesuwczych. Upady warstw karbonu w tej strefie sg silnie
zréznicowane, zwtaszcza na obszarze Gliwic, gdzie wystepujg war-
stwy stojace i odwrécone.

Potozona na wschdd od nasunigcia ortowsko-boguszowickiego
(fig. 12) strefa tektoniki uskokowo-blokowej wykazuje inny charak-
ter struktur. Efekty waryscyjskiej inwersji tej strefy sg podporzad-
kowane regionalnemu kierunkowi W—E i odzwierciedlajg blokowg
strukture podtoza. Nadrzednymi skutkami tej inwersji sg:

— obnizenie sie bloku centralnego doprowadzajgcego do powstania
rozlegtej strefy synklinalnej (tzw. niecki gtéwnej),

— wydzwigniecie czesci potudniowej strefy, odpowiadajgcej blokowi
Cieszyna (por. fig. 5) i uformowanie elewacji (rygli) Koztowice—
Trzyniec i Bielsko—Andrychoéw,

— wydzwigniecie czesci potnocnej zagtebia odpowiadajgcej blokom
Bytomia (fig. 5) i Tarnowskich Goér (Kotas, 1985a, b).

Utwory karbonskie w obrebie strefy tektoniki uskokowo-blokowej
zalegajg stosunkowo ptasko, upady warstw na ogét nie przekra-
czajg 15°. Silnie rozwinieta jest tektonika uskokowa tworzaca
rézne formy schodowe i zrebowe, obecne sg duze strefy uskoko-
we o réwnoleznikowym przebiegu i wysokich amplitudach zrzutu
(500—-1000 m i wiecej) ich skrzydet potudniowych.

Strefa tektoniki uskokowo-blokowej obejmuje przewazajacg czes¢
obszaru GZW. Jej gtéwnym elementem strukturalnym jest rozlegta
struktura synklinalna — niecka gtéwna (fig. 23), obejmujgca central-
ng czesc¢ zagtebia po linie Rudy Slgskiej—Katowic—Jaworzna oraz
cze$¢ potudniowa, a fragmentarycznie rowniez cze$¢ wschodnia.
Jej 0$ biegnie tukiem od rejonu Zor poprzez Tychy i Chetmek w kie-
runku Zatora. Do niecki gtéwnej przylega od wschodu synklinalna
struktura Nieporaz—Brodta (w okolicach Chrzanowa—Alwerni), od
potnocy — antyklinalna struktura siodta gtéwnego, a od potudnia

Ej utwory fliszowe

|:| utwory paraliczne |:| utwory lgdowe = = strefy tektoniczne == granice GZW
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synklinalna niecka Drogomysla. W obrebie niecki gtéwnej upady
warstw sg niewielkie i wynoszg od kilku do 15°. Obszar niecki gtow-
nej jest rozciety kilkoma subrownoleznikowymi uskokami o duzych
amplitudach zrzutu (od 200 do ponad 1000 m), reprezentowany-
mi np. przez strefy uskokowe Zory—Jawiszowice i Ruptawa—Cze-
chowice. W strefach tych zrzuty zrzuty dotycza, konsekwentnie,
skrzydet potudniowych, co sprawia, ze potudniowe skrzydto niecki
gtéwnej wykazuje strukture schodowg. W sgsiedztwie tych stref
uskokowych, o tukowatym przebiegu i zmiennych po biegu war-
tosciach zrzutu, wystepujg struktury o charakterze pétrowow
i potzrebow, rozcinajgcych subréwnoleznikowo niecke gtéwng. Na
kontakcie strefy tektoniki uskokowo-blokowej z nasunieciem ortow-
sko-boguszowickim wystepujg struktury fatdowe o niewielkim za-
siegu, wsrod ktorych wyréznia sie antyklinalna struktura Jastrzebia
(siodto Jastrzebia) oraz fatd Sosnicy—Knurowa. W strefie objetej
tektonikg uskokowo-blokowa, oprécz wspomnianych, wyrdzniaja-
cych sig subréwnoleznikowych uskokéw przemieszczajgcych utwo-
ry karbonu gtéwnie ku potudniowi, wystepuje gesta sie¢ uskokow
o innych kierunkach przebiegu. Amplitudy zrzutu tych uskokéw sag
zmienne, od kilku do ponad 100 m, przy czym na ogot nie przekra-
czajg 150 m, zwtaszcza w potnocnej czesci zagtebia. Niemniej, wy-
stepujg tam tez uskoki o amplitudach zrzutu siegajgcych 200-300
m (np. uskoki ledzinski i ktodnicki).

Wystepujgce w strefie tektoniki uskokowo-blokowej dyslokacje
wykazujg zréznicowang charakterystyke kinematyczng (Herbich,
1981). Przemieszczenia na nich majg kinematyke normalno-zrzu-
towa, jak w przypadku subréwnoleznikowych stref uskokowych

FIG. 23. Schemat

tektoniczny

Gornoslaskiego
(zwtaszcza w potudniowej czesci zagtebia) lub — w przypadku
niektorych dyslokacji potozonych bardziej na potnoc, tworzgcych
zespoty uskokéw kulisowych — zrzutowo-przesuwczg (np. uskok
ksigzecy) lub tez przesuwczo-zrzutowg (np. uskok ktodnicki) (Ko-
tas, 1982; Zaba, 2004; Teper, 2008).

(wg Jureczki i in.,
2005); przekroje
geologiczne —
patrz fig. 24

Do najwigkszych dyslokacji o regionalnym znaczeniu nalezg sub-
rownoleznikowe strefy uskokowe: Betk—Oswiecim—Nowe Dwory,
Zory—Jawiszowice—Wysoka oraz Bzie (Ruptawa)—Czechowice—
Marcyporeba (fig. 23). Nazwy okres$lajgce przebieg wymienionych
stref w potudniowo-wschodniej czesci zagtebia (Nowe Dwory, Wy-
soka, Marcyporeba) pochodzg z czaséw, gdy ta czes¢ zagtebia
byta bardzo stabo rozpoznana geologicznie. W Swietle pdzniej-
szych prac kartograficznych (Jureczka i in., 2005) przebieg stref
uskokowych przez rejony tych miejscowosci budzi zasadne watpli-
wosci. Niemniej, ze wzgledu na funkcjonowanie w literaturze, w ni-
niejszym opracowaniu utrzymano bez zmian tradycyjne nazwy stref
uskokowych. Strefy te charakteryzuje znaczna zmienno$¢ ampli-
tudy zrzutéw wzdtuz biegu oraz lokalizacji rejonéw maksymalnych
zrzutéw w obrebie zagtebia.

Strefa uskokowa Betk—-Oswiecim—Nowe Dwory, o diugosci
ok. 74 km na kierunku WNW-ESE, poczatkowo w rejonie przyle-
gajgcym do nasunigcia ortowskiego ma niewielki zrzut ok. 100 m,
ktoéry szybko wzrasta osiggajgc ok. 500-600 m w rejonie na po-
tudnie od Orzesza i Wyr, a nastepnie za przecieciem z uskokiem
ledzinskim maleje do ok. 150-200 m na odcinku nastepnych 49
km, przy czym przebieg tej strefy i jej tozsamos$¢ w potudniowo-

Zagtebia Weglowego

129




¥
7
@)
a
<
z
N
©
O]
(e}
-
o
w
O]
<
=
(e}
[a)]
)
o

Platforma

paleozoiczna

obaysiaylizs nydnt woizod — “zs'+d euzoijesed euss — AumApinpoid uoguey I wod
(11/) euu3z ysiow woizod — "g'w-d _ -
- _
(A) eseqeg psIow worzod — ‘g-w-d emoomoyseld euas eysk|soulob — AumApnpoid uoguey I seu
Jqueyaid I EMooMoNW elas — AumApinpoid uoguey I ean

emoue|Bdm elss - uomap;uogJey

apjse[ez/apoImouljew Amjsiem — uogley

¢z by zied — moloaxyazid ajull (500z ““ul | Hzoaunp Bm ‘px Yo aluszszAmazid) amo|6d) a1q3iBez apjskisoulo9) zazid auzaifojoab afosyezid ¥z ‘914

emoomoyseld elas eysmoyen] — AumApinposd uogiey (apjoediey sio3unseu) usbosied + epai

[ ]
[ ]

B)S[BZOBMY BZOM.IE — UOgJey uaboau

JOREN

000 00¢€:1 elexs

I1ZS M 8148 BN gud gng 9z-dM  1-oinis 6ee dN 005
9/60€€ SZS-Sd L-BM  O7ZS-BM |-ZSZ ¢ud L-zi0 L-DISM Ge-ns Ll-dM 8l-Md 1-9K1a L6-91a G-aa L-olwez |-eny re dN 95 dN 99 dN | Mfiulouy Ler 128-dN 228-dN  #28-dN 9AS k0G/
=000}
,8-8 ANZJI1907039 rouM3zad [wrdu w]
S
0002~ 0002-
051~ 0G.1-
005}~ 0051~
0szh- 0G¢CL-
000}~ 0001~
052~ 062~
005~ - 00S-
0se- Ve 05z
0 ! ] PPN - - = |1 T e
14 0S¢
[wrduw] 1-9120d €Iy 8 6L2-dim 1-918Ud 8L-MUd 8/L-wz 91-97 0291 (52 1-OIAM G8-0) 2604 1-OISM 190 690 8-9d \zed 6o £€gor g9 z-ung [wduw]
1291
3 V-V ANZOI901039 ro¥}3zyd M

130



-wschodniej czesci zagtebia w rejonie miejscowosci Miejsce—Nowe
Dwory (ok. 12 km) sg problematyczne. Najbardziej charaktery-
styczna czes$¢ strefy, o najwiekszym zrzucie na uskokach, znaj-
duje sie w centralnej czes$ci zagtebia, gdzie czesciowo pokrywa
sie z osig niecki gtéwnej. Strefe tworzy w tym rejonie system kilku
kulisowych uskokéw schodowych, co wedtug Zaby (2004) moze
wskazywac na wczesniejsze procesy uskokowania o sktadowej
przesuwczej, poprzedzajgce pdzniejszg aktywnos¢ o charakterze
normalno-zrzutowym.

Strefa Zory-Jawiszowice—-Wysoka, o dtugosci ok. 59 km na
generalnym kierunku WNW-ESE, najwigksze zrzuty wykazuje
w potudniowej czesci zagtebia. W rejonie Zor, w centralnej czesci
zagtebia, zrzuty na uskokach w tej strefie sg w granicach 250—
400 m i w kierunku wschodnim wzrastajg do ok. 600 m w rejonie
Pszczyny, osiggajgc maksymalne wielkosci 1000-1100 m w re-
jonie Jawiszowic. Wedtug najnowszych opracowan kartograficz-
nych (Jureczka i in., 2005), przebieg tej strefy uskokowej nalezy
przedtuzy¢ o ok. 38 km w skrajnie potudniowo-wschodniej czesci
zagtebia, gdzie prawdopodobnie wyznacza ona granice zasiegu
utworow weglonos$nych zalegajgcych na znacznych gtebokosciach
pod nasunieciem karpackim, siegajgc miejscowosci Beczarka
w powiecie myslenickim. W tym ujeciu, nazwe omawianej strefy
uskokowej dla catego jej przebiegu na obszarze GZW nalezato-
by zmieni¢ na Zory—Jawiszowice—Wysoka—Beczarka. Wielko$ci
zrzutdw w przedtuzeniu strefy pod nasunieciem karpackim sg
trudne do okreslenia ze wzgledu na stabe rozpoznanie geologicz-
ne i brak utworéw karbonu w skrzydle podniesionym. Przypusz-
czalnie zrzuty przekraczajg 1000 m i mogg siega¢ nawet 2000
m. Strefa ma charakter normalno-zrzutowy, jej przebieg w planie
jest lekko falisty, a w skrajnie potudniowo-wschodniej czesci GZW
tukowaty w zwigzku ze zmiang kierunku na WSW—-ENE.

Strefa uskokowa Bzie (Ruptawa)-Czechowice—Marcyporeba,
w odréznieniu od dwéch wyzej omdéwionych stref uskokowych, jest
dyslokacjg przecinajgcg caty obszar zagtebia, wigcznie ze stre-
fa tektoniki fatdowej. Ma dtugos$¢ ok. 124 km, w tym na zachod
od nasuniecia ortowsko-boguszowickiego do rejonu Gorzyc ok.
16 km. Przebieg strefy na znacznym obszarze zagtebia ma kieru-
nek zblizony do W-E, co powoduje zblizenie sie w czgsci potudnio-
wo-wschodniej do strefy uskokowej Zory—Jawiszowice—Wysoka.
Wedtug nowych rozwigzan kartograficznych (Jureczka i in., 2005),
w tej czesci zagtebia obie strefy prawdopodobnie biegng réwno-
legle do siebie, aczkolwiek nie mozna wykluczy¢ ich potgczenia
lub przeciecia. Nowe ujecia kartograficzne wskazujg réwniez na
konieczno$¢ zmian w nazwie omawianej strefy — tj. zamiany na-
zwy Marcyporeba na Wadowice oraz uzupetnienie o miejscowos¢
Jawornik w powiecie myslenickim, wyznaczajgcej koniec tej strefy
uskokowej w granicach zagtebia. Uwzgledniajgc rowniez obszar
na zachod od nasuniecia ortowsko-boguszowickiego, nazwe strefy
nalezatoby zmieni¢ na Gorzyce—Bzie (lub Ruptawa)-Czechowice—
Wadowice—Jawornik. Wielkosci zrzutéw omawianej dyslokacji na
wschéd od nasuniecia ortowsko-boguszowickiego sg dos¢ state,
na og6t w granicach 500—-600 m, tylko w rejonie wschodniej czgsci
Zbiornika Goczatkowickiego i Czechowic wzrastajg do ok. 700—
800 m. Natomiast na zachod od nasuniecia ortowsko-boguszowic-
kiego wielkosci zrzutdw sg znacznie mniejsze i wynoszg ok. 200 m,
malejgc w kierunku granic zagtebia do ok. 100 m.

Obok dominujgcej jednostki tektonicznej, ktorg jest rozlegta struk-
tura synklinalna — niecka gtéwna, wystepujg w obrebie GZW réw-
niez inne mniejsze jednostki tektoniczne: niecka bytomska i siodto
gtéwne na pétnocy oraz siodto Jastrzebia i niecka Drogomysla na
potudniu.

Waryscyjska inwersja strefy tektoniki uskokowo-blokowej jest

podporzgdkowana regionalnemu kierunkowi W—E i odzwierciedla

blokowg strukture podtoza. Obnizenie lub wydzwigniecie podsta-

wowych jednostek podtoza doprowadzito do powstania struktur

inwers;ji | rzedu:

— niecki gtéwnej — rozlegtej struktury synklinalnej uformowanej na
obnizeniu kry (bloku) centralnej,

— elewaciji (rygli) Koztowice—Trzyniec i Bielsko—Andrychéw — na wy-
niesieniu kry (bloku) Cieszyna (fig. 5),

— wyniesienia czesci potnocnej zagtebia odpowiadajgcego krom
(blokom) Bytomia i Tarnowskich Gor.

Wymienione elementy sg komplikowane strukturami Il rzedu, cze-
sto o subréwnoleznikowym, kulisowym uktadzie. Na bloku Bytomia
(fig. 5) rozwinigta jest niecka bytomska i kulisowy szereg koput sio-
dta gtéwnego. Niecka gtowna jest pocieta subréwnoleznikowymi,
tukowatymi, asymetrycznymi p6tzrgbami i rowami o duzym zrzucie.
W bloku Cieszyna wazne znaczenie ma niecka Karwiny, przecho-
dzagca ku wschodowi w niecke Drogomysla.

Elementy | i Il rzgdu strefy tektoniki uskokowo-blokowej oraz gra-
nice kier (blokéw) podtoza przediuzajg sie w obreb strefy tektoniki
faldowej, powodujgc jej poprzeczng segmentacje. Na przedtuzeniu
niecki gtéwnej znajduje sie charakterystyczne wygiecie ku wscho-
dowi nasunie¢ ortowsko-boguszowickiego oraz michatkowicko-ryb-

nickiego i ulokowane sg dwie duze brachysynkliny: niecka jejkowicka
i michatkowicka (fig. 23).

Strefg tektoniki fatdowo-blokowej objeta jest skrajnie pétnocno-
-wschodnia i wschodnia czes$¢ zagtebia. Do niej zaliczony jest obszar
na potnoc od siodta gtéwnego i niecki bytomskiej, aczkolwiek tu zda-
nia sg podzielone, w szczegolnosci w kontekscie wydzielanej gorno-
Slaskiej strefy faldowej w pétnocno-wschodniej czesci bloku gérnosla-
skiego (Buta i in., 2008; fig. 12). Wyrdzniaja sie tu asymetryczne bra-
chystruktury (synkliny i antykliny) o kulisowym utozeniu, ktérych osie
w potnocnej czesci przyjmujg kierunek W—E, a dalej ku potudniowemu
wschodowi zmieniajg kierunek na NW-SE. Sa to szerokopromien-
ne, fagodne struktury, w obrebie ktérych upady warstw z reguty nie
przekraczajg 20°. Podobnie jak w strefie tektoniki uskokowo-blokowej,
wystepuje tu gesta sie¢ uskokow o zmiennych kierunkach przebiegu
i zrzutu. Amplitudy zrzutdw przewaznie nie przekraczajg 100 m.

Wptyw deformacji alpejskich

Na wspotczesny ksztatt budowy strukturalnej GZW znaczny wptyw
wywarta réwniez orogeneza alpejska. Podczas kenozoiku przewa-
zajgca czes$¢ GZW zaczeta petnié role podtoza zapadliska przed-
karpackiego, wypetniajgcego sie¢ morskimi osadami miocenu. Naj-
dalej wysuniete na potudnie rejony zagtebia siegaja pod nasuniete
na miocen osady fliszowe ptaszczowin Karpat Zachodnich (fig. 23).
W poétnocnej i wschodniej czesci zagtebia osady karbonu s3 nie-
zgodnie przykryte utworami pieter pokrywowych platformy pale-
ozoicznej, wchodzgcymi w sktad monokliny slgsko-krakowskie;.

Whptyw alpejskich ruchéw tektonicznych na strukturg zagtebia nie
jest dobrze poznany ze wzgledu na stosunkowo mate pokrycie
jego powierzchni utworami mezozoicznymi, dokumentujgcymi
wiek aktywnosci rejestrowanych w karbonie dyslokacji dysjunk-
tywnych. Niemniej, uprawniony jest poglad, ze wiekszo$¢ usko-
kéw powstatych w czasie orogenezy waryscyjskiej, szczegolnie
w duzych strefach uskokowych, ulegta odmtodzeniu i zwigkszyty
sie amplitudy ich zrzutéw.

Wynikiem orogenezy alpejskiej jest takze powstanie — prawdopo-
dobnie w paleogenie — skomplikowanej rzezby terenu o zatoze-
niach tektonicznych i relatywnie znacznych deniwelacjach (Jura,
2001), ktora zostata wypetniona osadami molasowymi miocenu
zapadliska przedkarpackiego, zalegajgcymi na ogét bezposrednio
na utworach karbonu.
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5.1.2. Gory Swietokrzyskie i obszary przylegte
— centralny element masywu matopolskiego?

Pawet H. Karnkowski, Wtodzimierz Mizerski
Wspotredakcja Karol Zglinicki

5.1.2.1. Gory Swietokrzyskie i ich stosunek do
jednostek sgsiednich

Gory Swietokrzyskie sg rozpoznawalne przede wszystkim dzieki
swoim cechom geomorfologicznym i geologicznym (fig. 1). W re-
gionalizacji fizycznogeograficznej Kondrackiego (2009) zostaty
one wyréznione jako jedyny obszar na pétnoc od Karpat i Sudetow
nalezgcy do kategorii ,przedgorzy i gor niskich”. Tak zdefiniowana
jednostka (mezoregion Gory Swietokrzyskie) graniczy od potnocy
z Ptaskowyzem Suchedniowskim, od pétnocnego wschodu z Wyzy-
ng Sandomierskg, od potudnia z Niecka Nidzianska, od zachodu ze
Wzgdrzami Lopuszanskimi, a od potudniowego zachodu z Pasmem
Przedborsko-Matogoskim (fig. 2). W ujeciu geologicznym definicja
ta ulega rozszerzeniu: Géry Swietokrzyskie to przede wszystkim
wychodnie utworéw paleozoicznych regionu swietokrzyskiego wraz
z ich mezozoicznym obrzezeniem (zachodnim i potudniowym). Od
potudnia granica jednostki jest wyznaczona przez zasieg klastycz-
nych utworéw miocenu zapadliska przedkarpackiego (fig. 2).

Aby jednak badac i porownywac jednostki geologiczne, muszg by¢
one wydzielane wedtug ustalonych kryteriow i zasad. Obecnie naj-
bardziej praktycznym sposobem regionalizacji geologicznej jest
przyjecie kryteriéw tektonicznych (Zelazniewicz i in., 2011), wedtug
ktérych jednostke tektoniczng definiuje sie jako ,tréjwymiarowy ze-
spot elementow strukturalnych powigzanych ze sobg genetycznie”.

Samo pojecie ,tektonika” wspétczesnie powinno by¢ rozumiane
szeroko (holistycznie) — jako ,nauke o pochodzeniu i rozwoju base-
now sedymentacyjnych oraz procesach i produktach ich ewolucji
strukturalnej” (Karnkowski, 2008). Taka definicja ma na celu obje-
cie jak najszerszego (globalnego) spektrum zagadnien geologicz-
nych podkreslajac, ze cata informacja geologiczna zapisana jest
w materiale skalnym, a wszystkie skaty powstajg w basenach se-
dymentacyjnych lub w wyniku procesow, ktore sg z nimi zwigzane.
Najtatwiej jest wydziela¢ jednostki geologiczne na podstawie cech
litologicznych skat znajdujgcych sig¢ bezposrednio na powierzch-
ni terenu. | tak rzeczywiscie przebiega kazdy proces prospekcji
geologicznej, ale kazda jednostka geologiczna w istocie ma cha-
rakter trojwymiarowy i najprostszym sposobem ich przedstawiania
sg mapy i przekroje geologiczne. Celem niniejszego rozdziatu jest
przedstawienie pozycji Gér Swietokrzyskich w konteksécie sgsiadu-
jacych jednostek geologicznych o zblizonej kategorii i randze. Po-
nadto autorzy uznajg za istotne ukazanie ich relacji w odniesieniu
do innych jednostek na obszarze catej Polski.

Niektore dotychczas wykonane mapy tektoniczne Polski zostaty
przedstawione z uwzglednieniem wieku konsolidacji podtoza (np.
Dadlez, Jaroszewski, 1994; Znosko, 1998). Ten sposob wizuali-
zacji zagadnien tektonicznych jest zrozumiaty, gdyz pietrowosé¢
budowy strukturalnej — rozumiano jako wptyw podtoza na gene-
ze i rozwoj duzych jednostek regionalnych — zostata wielokrotnie
udowodniona. Podstawg regionalizacji tektonicznej na jednostki
skonsolidowanego podtoza jest przyjecie zatozenia, ze najmtod-
sze wydarzenie orogeniczne, ktére dotyka dany fragment skorupy
ziemskiej ma warunki do szerokiego rozwoju proceséw dynamo-
metamorficznych. W ich wyniku powstajg struktury geologiczne
o okreslonej (spdjnej) charakterystyce, a wszystkie pézniejsze zja-
wiska geologiczne rozwijajg sig juz tylko w rezimie platformowym.

Zagadnienie podziatu Polski na jednostki strukturalno-geologiczne
zostato zapoczatkowane przez Pozaryskiego (1956), ktory zapro-
ponowat dla Polski pozakarpackiej podziat na ,struktury mezozo-

1 W rozdziale zachowano tradycyjne nazewnictwo stratygraficzne (np. wend, arenig, karadok) stosowane w cytowanych pracach zrédtowych. Decyzja ta podyktowana jest koniecznoscig

zachowania spojnosci z archiwalng dokumentacjg wiertniczg oraz literaturg regionalng.
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iczne” (wat srédpolski wraz z przylegajgcymi nieckami) i otacza-
jace je obszary nazwane jako ,struktury paleozoiczne i starsze”.
W pozniejszym podziale Pozaryski (1963), wyodrebnia juz inne
jednostki i nadaje im nowe nazwy: orogen waryscyjski, przegte-
bienie perykratoniczne, obszary sfatdowane paratektonicznie prze-
gtebienia perykratonicznego, masyw matopolski (cokét platformy
epibajkalskiej). Podstawg wyrdznienia tej ostatniej jednostki byty
nowe dane z obszaru potudniowo-wschodniej Polski (Karnkowski,
Gtowacki, 1961; Gtowacki, Karnkowski, 1963; Gtowackiiin., 1963;
Karnkowski, tapinkiewicz, 1965; Karnkowski, 1974), uszczegoto-
wione w pézniejszych latach (Karnkowski, 1983). Warto podkresli¢,
ze jednostka ta obejmowata obszar na potudnie od uskoku $wie-
tokrzyskiego, siegajgc daleko pod Karpaty. Pozaryski przywigzy-
wat duzg wage do koncepcji ,przegtebienia perykratonicznego”
(1953-1970), ktérg pozniej okreslit jako — ,bruzda” (1970-1978),
a ostatecznie wykreowat dla tej jednostki nazwe — ,aulakogen”
(1978-2008). Podobne stanowisko prezentowat Dadlez, nazywajac
te jednostke ,bruzdg srodpolska”, jednak od 2006 roku ograniczyt
jej zasieg jedynie do uskoku Gréjca (por. Karnkowski i in., 2023).
Poglady te analizowat réwniez Znosko (1962, 1963, 1965, 1974,
1984, 1986, 1990, 1998, 2000). Z kolei Krzywiec (2009) réwniez
akcentowat zasieg waryscydow i kaledonidéw w Polsce, proponu-
jac utozsamianie zasiegu waryscydéw mniej wiecej zgodnie z pot-
nocng granicg monokliny przedsudeckiej. Tak okreslona granica
zasiggu waryscydow na Nizu Polskim implikowata istnienie szero-
kiej strefy kaledonidow, biegngcej w poprzek Polski — od Pomo-
rza Zachodniego po Gérny Slask i Matopolske — chowajgcych sie
obecnie pod zapadlisko przedkarpackie i Karpaty. Poglady te byty
podzielane i propagowane przez Dadleza i in. (1994), a ilustracjg
tego stanowiska jest znana mapa zawarta w podreczniku ,Tekto-
nika” (Dadlez, Jaroszewski, 1994). Niemniej jednak, stanowisko to
byto mocno kontestowane przez niektérych geologéw (np. Szul-
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czewski, 1977; Gtazek i in., 1981; Stupnicka, 1988; Gtazek, 1993,
1995; Mizerski, 1995, 1996).

Nowsze prace dotyczgce kaledonidéw pomorskich, oparte przede
wszystkim na modelowaniu magnetycznych i grawimetrycznych
pdl potencjalnych (Mazur i in., 2016), potwierdzajg ich istnienie.
Jednak obszar wystepowania kaledonidow pomorskich zostat za-
wezony do bardzo waskiej strefy (por. rowniez Mazur, Schulmann,
2025: fig. 1) w stosunku do wczesniejszych pogladéw (np. Znosko,
1965, 1974, 1984, 1986, 1998; Pozaryski, 1991; Karnkowski, 1999,
2008).

Karnkowski (1999), nawigzujgc do pierwotnej nazwy zaproponowa-
nej przez Pozaryskiego (1963) — masyw matopolski — utrzymuje te
terminologie, interpretujac jg jako zbidr trzech blokow: kieleckiego,
tysogorskiego i gérnoslgskiego (Karnkowski, 1999; fig. 3). Zblizo-
ne stanowisko wyraza réwniez Zelazniewicz i in. (2020). Wyniki
wiercen zrealizowanych przez Jurkiewicza (1974, 1975) w Niecce
Nidzianskiej oraz zachodnim i pétnocnym obrzezeniu Gér Swie-
tokrzyskich (Karnkowski, 2024) umozliwity potgczenie réznych
jednostek w spdjny, genetycznie uzasadniony obszar konsolidacji
podtoza — prowincje kadomska (Karnkowski, 1999, 2008, 2024).

Od poczatku XXI wieku nowoczesne metody datowania skat
i okreslania ich pozycji w paleogeoprzestrzeni (paleomagnetyka
i geochronologia izotopowa) dostarczajg coraz wiecej danych po-
twierdzajgcych kadomski wiek prekambryjskiego podtoza masywu
matopolskiego (Betka i in., 2000, 2002; Nawrocki, Poprawa, 2006;
Nawrocki i in., 2007, 2021; Walczak, 2013; Walczak, Belka, 2017;
Zelazniewicz i in., 2020; Callegarii in., 2025).

Gtéwne prowincje skonsolidowanego podtoza to prekambryjski
kraton wschodnioeuropejski, kadomski masyw (w obrebie ktérego
wyréznia sig trzy bloki: tysogérski, kielecki i gérnoslaski) oraz ob-
szary kaledonskich, waryscyjskich i alpejskich paséw fatdowych
(fig. 3). W trakcie dtugiej i ztozonej ewolucji tektonicznej podtoza
obszaru Polski mozaika elementéw skorupy stopniowo ulegata
konsolidacji.

Potozenie tektoniczne Gor Swietokrzyskich oraz ich zwigzek
z gtownymi jednostkami tektonicznymi w Polsce pokazuje mapa
prowincji skonsolidowanego podtoza (fig. 3), ale wiele szczego6tow
zostanie wyjasnionych przede wszystkim w odniesieniu do bloku
kieleckiego i tysogorskiego masywu matopolskiego. Blok gérnosla-
ski, ktory réwniez cechuje sie konsolidacjg kadomskg (Zelaznie-
wicz iin., 2020; Nawrocki i in., 2021) ze wzgledu na swoje potoze-
nie w brzeznej strefie masywu matopolskiego, gdzie Masyw Czeski
istotnie wptywat na jego rozwdj sedymentacyjny i strukturalny, zo-
stat szczeg6towo omoéwiony w podrozdziale 5.1.1.

Silnie sfatdowane skatly wczesnego paleozoiku pomorskiego sg
skorelowane z bardzo podobnymi kompleksami z Rugii, okresla-
nymi jako pétnocnoniemiecko-polskie kaledonidy. Najbardziej wy-
sunietym na potudniowy wschéd odwiertem dokumentujgcym to
zjawisko jest Torun-1, skad dalej na wschod kaledonidy kontynuujg
sie wzdtuz krawedzi platformy wschodnioeuropejskiej. Zasieg ku
SE kaledonidéw pomorskich ustalono w miejscu przebiegu usko-
ku Grojca. Strefa ta ma bardzo istotne znaczenie w strukturalne;j
i sedymentacyjnej ewolucji centralnej Polski w czasie catego fane-
rozoiku, a w szczegolnosci w dewonie i karbonie, powodujgc row-
niez zréznicowanie facji i migzszosci osadéw po obu stronach tego
systemu uskokowego w rejonie Lublina i Warszawy (Zelichowski,
1983, 1987). Przebieg tego uskoku jest tez dobrze odwzorowa-
ny na mapach grawimetrycznych (Krolikowski, 1993; Krolikowski,
Petecki, 1995). Ta granica zasiegu kaledonidéw pomorskich wy-
znacza jednoczes$nie zasieg masywu matopolskiego o konsolidacji
kadomskiej (fig. 3).

Po6tnocno-zachodnia granica masywu matopolskiego utozsamiana
jest z uskokiem Grojca, natomiast zachodnig granice wyznacza
obecny zasieg sfatdowanego fliszu waryscyjskiego, ktéry udoku-
mentowany jest jedynie przez nieliczne otwory wiertnicze. Zazna-
czony tutaj zasieg waryscydow (fig. 3) jest zblizony do przedsta-
wionego na ,Mapie tektonicznej Polski w okresie waryscyjskim”
(Pozaryski, Karnkowski, 1992; Pozaryski i in., 1992).

Konsolidacje masywu matopolskiego w wyniku ruchéw bajkalskich/
kadomskich postulowali Pozaryski i Tomczyk (1968). W okresie
wczesnego paleozoiku wyrézniono wiele faz tektonicznych w Gé-
rach Swietokrzyskich i masywie matopolskim (Tomczyk, 1974;
Karnkowski, 1974). Rozpoznanie ruchéw tektonicznych opierano
na wystgpowaniu niezgodnosci katowych, luk stratygraficznych
i sedymentacyjnych oraz zmianach facjalnych (fig. 4). Gtéwne nie-
zgodnosci katowe stwierdzono: (1) migdzy prekambrem i kambrem
— faza matopolska, (2) pomiedzy srodkowym a gérnym kambrem
— faza swietokrzyska, (3) miedzy arenigiem i lanwirnem — faza
sandomierska, (4) przed emsem — faza ardenska oraz (5) przed
permem — fazy ruchow hercynskich (por. Karnkowski, 1974).
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Liczba faz tektonicznych w Gérach Swietokrzyskich w paleozoiku
i ich odmienny obraz w zaleznosci od lokalizacji (strefa kielecka,
strefa tysogdrska, antyklinorium dolnego Sanu, Niecka Nidzianska)
wywotaty kontrowersje pomiedzy zwolennikami orogenicznego fat-
dowania kaledonskiego (Znosko, 1974, 1984; Kowalczewski, 1981)
i ruchow waryscyjskich (Mizerski, 1992, 1995; Stupnicka, 1992).
W przypadku obu jednostek zaprzeczono mozliwosci jakichkol-
wiek procesoéw orogenicznych po kambrze (Szulczewski, 1977).
Mozna zatem wysnu¢ wniosek, ze nie ma przedtuzenia pétnocno-
germansko-polskich kaledonidéw w rejonie jednostki tysogérskiej
lub kieleckiej.

Generalnie, skaty paleozoiczne Gér Swietokrzyskich sg umiar-
kowanie sfatdowane, co pozwala uznaé¢ waryscyjskie ruchy tek-
toniczne za wazny epizod w historii geologicznej tego obszaru
(Mizerski, 1979; Stupnicka, 1992; Stupnicka, Ziétkowski, 2001).
Strefe, w ktérej podioze jest przestoniete przez kadomska lub star-
szg konsolidacje, i gdzie wyraznie widoczny jest wptyw tektoniki
waryscyjskiej, proponuje sie nazwacé ,Peri-Variscicum” (Kotanski,
1997a). Dobrze odzwierciedla ona zwigzek miedzy waryscydami
sensu stricto a przylegtymi obszarami, w ktérych péznopaleozo-
iczne osady facji platformowej sg umiarkowanie sfatdowane i zu-
skokowane.

Najstarsze skaty w masywie matopolskim (Samsonowicz, 1955,
1965) to ciemnoszarozielone lub czerwone meta-argillity, ktére sg
silnie stektonizowane (katy nachylenia wynoszg 60-80°). Ich wiek
skorelowano z tupkami z Dobrudzy (Gtowacki, Karnkowski, 1963)
i przyjeto jako ryfejski (ediakar). Tego typu skaty byty pierwotnie
nawiercane w podtozu zapadliska przedkarpackiego, bezposred-
nio pod utworami miocenskimi. Obszar ten nazwano antyklino-
rium dolnego Sanu. Dalej ku zachodowi, w niecce miechowskiej
rozpoznano bardzo podobne formacje (Jaworowski i in., 1967).
Prekambr w tym rejonie zostat najpetniej udokumentowany przez
Jurkiewicza i Kowalczewskiego (1968) oraz Jurkiewicza (1975),
poprzez wydzielenie nieformalnych jednostek litostratygraficz-

nych (warstwy z Ksigza Wielkiego, Potoka Matego i Brzegow).
Najstarszymi z nich sg warstwy z Ksigza Wielkiego i sktadajg sie
one gtéwnie z piaskowcdédw i mutowcow szarogtazowych o sza-
rozielonawym zabarwieniu, z przewarstwieniami tupkow i tufitow
szaro-z6ttych lub zielonawych, charakteryzujgc sie nachyleniem
warstw w zakresie 60—-80°. Lupki, stanowigce podrzedne wktadki
wsrod utwordw piaszczysto-mutowcowatych, sktadajg sie z masy
chlorytowo-muskowitowej, zanieczyszczonej drobnym detrytusem
mineralnym o sktadzie identycznym jak w piaskowcach. tupki te sg
zazwyczaj silnie zdiagenezowane lub nieznacznie zmetamorfizo-
wane. Utwory z Potoka Matego zostaty okreslone jako zlepience
wystepujgce w otworach Potok Maty IG 1 oraz Wegleszyn IG 1. Sg
to zlepience szaro-zielonkawe i r6zowawe o charakterze arkozo-
wym, zbudowane ze stabo obtoczonych fragmentéw kwarcu zyto-
wego i skataklazowanego, duzych okruchdéw skaleni potasowych
(do srednicy 0,7 cm), gtownie pertytéw, rzadziej mikroklastow,
okruchéw plagioklazéw, zrostow réznego typu skaleni z kwarcem,
fragmentow skat wulkanicznych o strukturze trachitowej, oraz licz-
nych okruchéw zdewitrykowanego szkliwa wulkanicznego, zabar-
wionego hematytowym pigmentem, skat gtebinowych typu granitu
i anortozytu, skat metamorficznych i osadowych (Jurkiewicz, 1975).
Warstwy z Brzegéw zostaty wyréznione w wierceniach: Wegleszyn
IG 1, Jaronowice IG 1, Biata Wielka IG 1, Secemin IG 1, Potok Maty
IG 1 oraz Jedrzejow IG 1. Te warstwy sg reprezentowane przez
szarozielonawe i brunatnoszare piaskowce i mutowce oraz brunat-
nowisniowe i szarozielonawe tupki. Kat nachylenia warstw wynosi
40-60°. Nad opisanymi piaskowcami do stropu rozpoznanego pre-
kambru wystepujg warstwy mutowcowo-ilaste, rzadko z wktadkami
piaskowcéw polimiktycznych. Szczatki organiczne wystepujg dos¢
licznie, ale sg trudne do precyzyjnego okreslenia wieku. L. Jagiel-
ska, ktora sprawowata nadzér stratygraficzno-paleontologiczny
nad projektem wiercen w Niecce Nidzianskiej, wskazata, ze war-
stwy te sg starsze od kambru (por. Jurkiewicz, 1975).

Uzyskane wyniki dotyczgce utworow prekambryjskich i staropale-
ozoicznych w podtozu Niecki Nidzianskiej (Jurkiewicz, 1975) oraz
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dane z antyklinorium dolnego Sanu (Karnkowski, Gtowacki, 1961;
Gtowacki i in., 1963), czy kambru Gér Swietokrzyskich (Ortowski,
1975) zachecity innych badaczy do préby regionalnego zestawienia
dotychczasowych wynikéw (Kowalczewski, 1979, 1981; Kowalski,
1983). Wyréznione w niecce miechowskiej skaty prekambryjskie
(Jurkiewicz, 1975) kontynuujg sie¢ w kierunku wschodnim (anty-
klinorium dolnego Sanu), budujac osiowg cze$¢ masywu mato-
polskiego. Wyréznienie tam przez Gtowackiego i Karnkowskiego
(1963) skat gérnego prekambru (ryfeju/ediakaru) i poréwnanie ich
do serii zielonych tupkéw Dobrudzy doczekato sie potwierdzenia
znacznie pozniej (Krautner i in., 1988; Zelazniewicz i in., 2009).
Roéwniez przy uzyciu zaawansowanych metod petrograficznych
(Moryc, tydka, 2000), paleontologicznych (Jachowicz-Zdanow-
ska, 2011) oraz izotopowych (Compston i in., 1995), potwierdzono
péznoprekambryjski (ediakarski) wiek skat sfatdowanego podtoza
niecki miechowskie;j.

W zadnym wierceniu w Niecce Nidzianskiej nie nawiercono utwo-
row kambryjskich. Skaty ordowiku zostaty stwierdzone tylko
w otworach Jaronowice |G i Ksigz Wielki IG 1 i sg reprezentowa-
ne przez drobnoziarniste piaskowce z przewarstwieniami szarych
tupkow, a znaleziona fauna wskazuje na arenig (Jurkiewicz, 1975).
Piaskowce te majg upad w zakresie 20—25°. Powyzej nich wystepu-
jg organogeniczne wapienie z przewarstwieniami dolomitu. Seria
weglanowa ordowiku osigga ok. 14,5 m migzszosci, a oznaczone
konodonty wskazujg na karadok.

Na obszarze centralnej czesci niecki miechowskiej utwory syluru
stwierdzono tylko w otworach Jaronowice IG 1, Ksigz Wielki IG 1
i Wtoszczowa IG 1. Stratygrafia syluru zostata oparta na ozna-
czeniach graptolitow (Jaworowski i in., 1967), ktére wskazujg na
utwory landoweru i wenloku wyksztatcone w facji tupkéw grap-
tolitowych z wktadkami wapieni organogenicznych oraz lidytow.
Ludlow moze tu reprezentowac¢ 31-metrowa seria zawarta miedzy
wenlokiem a dewonem dolnym, ztozonym z mutowcéw szarych
i szarozielonawych (Jurkiewicz, 1975). Graptolity w profilu syluru
z otwordéw Ksigz Wielki IG 1 okreslajg wiek na dolny ludlow. Upady
warstw syluru wynoszg 15-20°.

Zaprezentowany powyzej obraz wyksztatcenia i zasiegu utworéow
staropaleozoicznych w Niecce Nidzianskiej znaczgco odbiega od
potudniowej czesci Goér Swietokrzyskich. Pomimo kadomskiego
podtoza w obu tych obszarach, ich rozwdj juz od kambru nie prze-
biegat w sposdb zblizony. Pomijajgc réznice facjalno-migzszoscio-
we, warto podkresli¢, ze stwierdzone upady utworéw ordowicko-
sylurskich sg niewielkie i porownywalne nawet z upadami formacji
mezozoicznych. Nie tylko nie ma utworéw kambru, a ordowik i sy-
lur zachowat sie tylko w niewielkich ptatach (rowy, pétrowy) nie
wykazujac silnego zaangazowania tektonicznego. Na obszarze
Niecki Nidzianskiej nie ma zadnych przestanek do wnioskowania
o kaledonidach.

Obszary kielecki i tysogorski sg dobrze scharakteryzowane w roz-
dziatach bezposrednio ich dotyczgcych. Jednak warto sie tutaj od-
nies¢ do profilu w wierceniu Lenarczyce PIG 1 (Szczepanik i in.,
2004). W profilu Lenarczyc, potozonym 7 kilometréw na zachéd od
Sandomierza, stwierdzono utwory syluru, ordowiku i gérnego kam-
bru o upadach 5-40°, bez wewnetrznych zaburzen, $rednio zdia-
genezowanych oraz serii prawdopodobnie srodkowo/dolnokambryj-
skiej, ktorg tworzg silnie zaburzone tektonicznie osady ilasto-mu-
towcowe. Stwierdzone upady wykazujg zmienno$¢ na niewielkich
odcinkach od niemal poziomych do pionowych i odwréconych. Fakt
ten wigze sie ze sfaldowaniem opisywanych osadéw. Ta cze$é
profilu zostata zdeformowana przed zdeponowaniem nadlegtych
osadéw gérnokambryjskich i ordowickich (Szczepanik i in., 2004).
Profil Lenarczyc jest zlokalizowany w strefie kieleckiej, gdzie nie
ma utworéw goérnego kambru. Gdy jednak poréwna¢ omawiany
profil z opisami formacji bezposrednio zalegajgcych na podtozu
kadomskim na pétnoc od antyklinorium dolnego Sanu (warstwy
rzeszowskie — eokambr, por. Karnkowski, 1974), to sg one bar-
dzo podobne. Zatem profil Lenarczyc to w istocie nietypowe wy-
ksztatcenie i nastepstwo warstw w regionie kieleckim, ale profil
z regionu sandomiersko-lubaczowskiego (Grelewicz i in., 2010).
Jego cechg charakterystyczng jest wtasnie wystepowanie ponad
kadomskim podtozem sfatdowanych (ale nie w tym stopniu co ka-
domidy) utworéw dolno-$rodkowokambryjskich (Zak, 1963, 1965,
1966; Zylinska, Szczepanik, 2009; Zylinska, 2013a, b). Wyrdznione
przez Samsonowicza (1934) sandomirydy (orogeneza sandomier-
ska, niezgodno$¢ pomiedzy tremadokiem a arenigiem) nie zostata
potwierdzona pdzniejszymi danymi, co spowodowato koniecznos¢
ustalenia dwoch nowych faz (matopolskiej i $wietokrzyskiej) (fig. 4).
Faza matopolska utozsamiana jest jeszcze z orogenezg kadomska,
podobnie jak i faza Swietokrzyska, ktéra pozycjonuje sie przed gor-
nym kambrem (podobnie jak w profilu Lenarczyc). Orogenezie (fa-
zie) sandomierskiej przypisano zatem wiek z przetomu tremadoku
i arenigu, ktéry w istocie nie manifestuje sie zadng niezgodnosciag
katowa, a jedynie przerwg w sedymentacji i kolejng transgresja.
Podobienstwo do profilu Lenarczyc wykazuje sekwencja z otworu
Bazow-1, korelowanego z warstwami kotuszowskimi najstarszego
kambru (terenew) potudniowej czesci regionu kieleckiego (Karn-

kowski, 2024). Jak ostatecznie zostanie rozstrzygniete zagadnienie
ruchow tektonicznych w kambrze kieleckim pokaze czas. Sprawa
nie jest prosta, na co wskazuje ukazanie sie po ponad dwudziestu
latach nowej publikacji o profilu Lenarczyc (Trela i in., 2025), gdzie
pokreslono poprzednio postulowane znaczenie swietokrzyskiej
fazy tektonicznej, a wczesnoordowickiej fazie sandomierskiej przy-
pisano tylko role ruchow uskokowo-blokowych oraz podkreslono
tacznos$¢ sedymentacyjng obszaru kieleckiego i tysogorskiego od
poczatku okresu kambryjskiego. Dodatkowo mozna wskazac ba-
dania Kowalskiej (2012), ktéra zajeta sie zagadnieniem diagenezy/
anchimetamorfizmu w skatach najwyzszego proterozoiku i kambru
ze wschodniej cze$ci masywu matopolskiego na podstawie badan
mineratow ilastych. Wyniki tych analiz pokazujg wzrost anchime-
tamorfizmu w kierunku wschodnim i to zaréwno w skatach podtoza
kadomskiego, jak i utworow dolnokambryjskich. Jest to z pewno-
Scig przestanka do rozwazan o wptywie strefy akrecji terranu mato-
polskiego na procesy diagenetyczne kontrolowane przez zjawiska
frontu geotermicznego — im dalej od strefy akrecji, tym mniejszy
strumien cieplny. Nie bez znaczenia pozostaje rowniez ediakarski
epizod magmowy na Wotyniu (Paszkowski i in., 2021), ktéry w roz-
noraki sposéb mogt przyczyniac sie do zmian strumienia cieplnego
w rejonie masywu matopolskiego. Jest jeszcze inny wniosek z pra-
cy Callegari i in. (2025), ktéra przedstawia rekonstrukcje rozwoju
geotektonicznego rejonu Gér Swietokrzyskich wzgledem Baltiki,
i ktory bardzo wspiera poprzednie uwagi odnosnie zdarzen kam-
bryjskich: ,chociaz przyczyna pozostaje niejasna, subdukcja po
Srodkowym kambrze ustata’.

Jak przestawiono powyzej, Géry Swietokrzyskie i ich otoczenie
w skonsolidowanym podtozu majg orogen kadomski, co impliku-
je nazwanie skat osadowych zalegajgcych na tym podtozu, jako
skaty platformy epikadomskiej. Poczynajgc od utworéw najstar-
szego kambru az po osady permskie, mamy do czynienia z zesta-
wem formacji skalnych reprezentujgcych dolny i gérny paleozoik.
Poniewaz masyw matopolski znajdowat sie w czasie swej historii
geologicznej w bezposrednim zapleczu basenéw ,kaledonskich”
i ,waryscyjskich”, zdarzenia tektoniczne zachodzgce w tych base-
nach powinny sie zaznaczy¢ w sukcesjach osadowych na platfor-
mie epikadomskiej.

Pozycja Gér Swietokrzyskich na tle mapy jednostek waryscyjskich,
czyli w odwzorowaniu podpermskim (fig. 5), przedstawia obraz,
ktory prawie w catosci wykonany jest na podstawie danych wgteb-
nych pochodzacych z wiercen i analiz sejsmicznych.

Bazujac tylko na obserwacjach litologicznych, stopniu tektonizacji
i diagenezy oraz oznakach wstepnego metamorfizmu (Karnkowski,
Rdzanek, 1982), Karnkowski (1999) potwierdzit granice zasiggu
waryscydow zaznaczong na mapie Pozaryskiego i Karnkowskiego
(1992) z wyjatkiem rejonu na potnoc od Gor Swietokrzyskich i z
matymi zmianami przebiegu tej granicy w rejonie czgstochowskim.
P&zng jesienig w tym samym roku ukazata sig praca Krzeminskiego
(1999), ktéry na podstawie szczegétowych badan petrograficznych,
potwierdzit istnienie anorogenicznych utworow karbonskich w pot-
nocnym obrzezeniu Gér Swietokrzyskich (wiercenia Studzianna I1G
2, Opoczno PIG 2), jednoczes$nie oddzielajac je od orogenicznych
skat waryscyjskich w wierceniach Radwanoéw IG 1 i Budziszewice
IG 1. Omawiana praca nie tylko rozdzielita obszary orogeniczne od
anorogenicznych, ale réwniez potwierdzita wystepowanie zasiegu
waryscydoéw zgodnie z sugestiami Pozaryskiego i Karnkowskiego
(1992), skorygowanymi nieco p6zniej przez Karnkowskiego (1999).
Od poczatku obecnego stulecia w wielu publikacjach cytowany jest
wtasnie ten wigkszy zasieg waryscydow w Polsce, co potwierdza
takze praca Narkiewicza i Dadleza (2008). W zwigzku z tym, na
mapie podpermskich jednostek tektonicznych (fig. 5) przyjeto za-
sieg waryscydow na Nizu Polskim wedtug Karnkowskiego (1999,
2008). Obszar waryscydow nie jest tutaj dzielony na strefe sakso-
turynska i renohercynska. O ile poglady na ten temat sg w duzej
mierze udokumentowane w rejonie Sudetéw, to na Nizu Polskim
sprawa ta pozostaje nadal otwarta.

Mazuriin. (2015) przedstawili propozycje innego zasiegu waryscy-
doéw w Polsce, lokujgc go czesciowo az na platformie wschodnio-
europejskiej, na wschéd od synklinorium lubelskiego. Ta koncepcja
spotkata sie z natychmiastowg polemikg Narkiewicza i Peteckiego
(2016), ktérzy przedstawiajgc szereg argumentéw geologicznych
i geofizycznych, wyrazili dezaprobate dla rozwigzan swoich ad-
wersarzy. W pozniejszych pracach Mazur i in. (2020) oraz Mazur
i Schulmann (2025) podtrzymujg swoj poglad, dodatkowo nie od-
noszac sie do osiggnig¢ innych autoréw (Karnkowski, 1999, 2008;
Grad, Polkowski, 2016; Grad i in., 2016; Majorowicz i in., 2019; Ma-
jorowicz, 2021; Nawrocki i in.; 2021; Zelazniewicz, 1998, Zelaznie-
wicz i in., 2009, 2020). W najblizszych latach mozna z pewnoscig
spodziewac sie ozywionej dyskusji na temat zasiegu waryscydow
w Polsce.

Na przedpolu waryscydéw usytuowana jest platforma epikaledon-
ska (fig. 5). Pétnocno-wschodnig granice tej jednostki stanowi kra-
wedz platformy wschodnioeuropejskiej. Na potudniowy wschéd od
orogenu waryscyjskiego, na masywie matopolskim, wyrézniono:



zapadlisko gornoslgskie, synklinorium Stomnik i antyklinorium
Swietokrzyskie (fig. 5). Te dwie ostatnie jednostki réznig sie przede
wszystkim konstrukcjg tektoniczna, wynikajgca z objetosci wyste-
pujacych (zachowanych) tam skat starszego i mtodszego paleozo-
iku. Na obszarze potudniowym — w synklinorium Stomnik — przewa-
zajg skaty dolnokarbonskie i dewonskie, a na obszarze p6tnocnym
— antyklinorium Swietokrzyskie — dominujg skaty dolnopaleozoiczne
i prekambryjskie. Obszar Gér Swigtokrzyskich lezy w przyblizeniu
w osiowej czesci antyklinorium $wietokrzyskiego. Od poétnocnego
wschodu antyklinorium Swietokrzyskie kontaktuje wzdtuz strefy
dyslokacyjnej Teisseyre’a-Tornquista (T-T) z synklinorium lubelskim
(utwory gornego karbonu na powierzchni podpermskiej) (fig. 5).

Warto juz tutaj odnies¢ sig¢ do zagadnienia regionalizacji opisanych
powyzej jednostek wzgledem jednostek podkenozoicznych (lara-
mijskich) (fig. 6). Pétnocna granica antyklinorium swigtokrzyskiego
pokrywa sie z granicg antyklinorium szydtowieckiego, a granice
synklinorium Stomnik pokrywaja sie z granicami synklinorium mie-
chowskiego. Ta zbiezno$¢ granic w planie podpermskim i podke-
nozoicznym $wiadczy o diugotrwatym utrzymywaniu sie gtéwnych
trendow strukturalnych w masywie matopolskim (por. fig. 5, 6).

Dzieki licznym otworom wiertniczym z projektow Jurkiewicza
(1974, 1975) w Niecce Nidzianskiej oraz na zachodnim obrzezeniu
Gor Swietokrzyskich, az po strefe fatdowan waryscyjskich, udato
sie zgromadzi¢ bardzo bogaty materiat faktograficzny, ktéry ciggle
podlega kolejnym opracowaniom i syntezom, w konfrontacji z wcze-
Sniej uzyskanymi wynikami. Wyniki niektorych z tych opracowan
i publikacji (Czarnocki, 1938; Karnkowski, Gtowacki, 1961; Moryc,
1961; Karnkowski, 1965; Gtowacki i in., 1966; Karnkowski, Ottu-
szyk, 1968; Jurkiewicz, 1974, 1975; Pozaryski, Dembowski, 1983;
Kotanski, 1997b; Karnkowski, 1999, 2008; Buta, 2000; Kowalska
iin., 2000; Kowalczewski i in., 2006; Buta, Habryn, 2008, 2011; Ko-
walska, 2012) umozliwity Karnkowskiemu (2024) wykonanie mapy
podpermskiej Gor Swietokrzyskich oraz obszaréw sgsiednich.
Mapa ta dobrze ilustruje stosunki pomigdzy ré6znymi elementami
strukturalnymi, jak np. wyniesienie Wtoszczowy wzgledem frontu
nasunie¢ waryscyjskich, relacje rejonu Gor Swietokrzyskich do ich
zachodniego przedpola na sktonie masywu matopolskiego, sto-
sunek Gor Swietokrzyskich do antyklinorium dolnego Sanu oraz
obraz wychodni skat prekambryjskich na tle innych wydzielen stra-
tygraficznych (fig. 7).

Pozycja Gor Swietokrzyskich przedstawiona na mapie jednostek
laramijskich (fig. 6) uwzglednia réwniez jednostki mtodoalpejskie
(zapadlisko przedkarpackie, Karpaty), co zapewnia jakosciowe
i ilosciowe minimum w zakresie niniejszych rozwazan.

Z podtozem o konsolidacji waryscyjskiej i kaledonskiej zwigzane sg
takie jednostki laramijskie, jak: antyklinorium pomorskie, antykli-
norium kujawskie, synklinorium szczecinsko-gorzowskie, synklino-
rium mogilenskie, synklinorium tédzkie i monoklina przedsudecka.

Z waryscydami zwigzane sg $cisle Sudety. Z prowincjg o podtozu 5
kadomskim (masyw matopolski) mozna powigzac¢ laramijskie: an-
tyklinorium szydtowieckie, elewacje radomszczanskg, synklino-
rium miechowskie, monokline slgsko-krakowska, z matopolskim
masywem kadomskim — zapadlisko gornos$igskie, synklinorium
Stomnik i antyklinorium $wietokrzykrzyskie. Natomiast na podto-
zu prekambryjskim (platforma wschodnioeuropejska) wyréznia sie:
syneklize perybattycka, anteklize mazurska, syneklize podlaska
i synklinorium lubelskie.

5.1.2.2. Masyw matopolski w strukturze
przedpermskich basenéw sedymentacyjnych
Polski

Historia przedpermskich basenow sedymentacyjnych na obszarze
Polski siega okresu kambryjskiego. Skaty kambryjskie w Polsce
spoczywajg na podfozu proterozoicznym o zréznicowanym wieku,
a miejscami na skatach archaicznych. Jedynie w zachodniej czesci
syneklizy perybattyckiej oraz na stoku lubelskim platformy wschod-
nioeuropejskiej zachowana jest ciggto$¢ sedymentacji od wendu
po kambr (Lendzion, 1983). W pozostatych rejonach polskiej czesci
platformy skaty kambryjskie lezg bezposrednio na krystalicznym
podtozu (Lendzion, 1970).

Rekonstrukcje paleogeograficzne (por. Karnkowski, 1999), obecnie
skupiajg sie na analizie masywu matopolskiego i jego znaczeniu
w ksztattowaniu przedpermskich basenéw sedymentacyjnych.
Wszystkie te badania prowadzone sg we wspoétczesnym uktadzie
geograficznym, ktéry znacznie rézni sie od konfiguracji kontynentu
Baltiki oraz otaczajgcych jg mérz i oceanow w przesztosci geolo-
gicznej. Celem rekonstrukcji jest przedstawienie relacji Srodowisk
paleogeograficznych z uwzglednieniem roli masywu matopolskiego
oraz okreslenie jego pozycji wzgledem innych basenéw sedymen-
tacyjnych.

Kambr

Na poczatku kambru globalny wzrost objetosci grzbietow $réd-
oceanicznych spowodowat transgresje morska (Glennie, 1984),
obserwowang réwniez na obszarze Polski. Zachodnia Polska byta
wowczas czescig Oceanu lapetus, ograniczonego od wschodu
przez platforme wschodnioeuropejska, a od potudniowego wscho-
du przez lad pra-karpacki (fig. 8). Morze pokrywajgce zachodnig
czes¢ kratonu wschodnioeuropejskiego oraz masyw kadomski cha-
rakteryzowato sie gtebokosciami sedymentacji typowymi dla strefy
szelfowej, podczas gdy zachodnia Polska byta czes$cig gtebokiego
basenu morskiego. Morze Tornquista, rozciggajace sie na potnoc,
oddzielato Skandynawig od Anglii. Wspdétczesnym odpowiedni-
kiem tej struktury jest szew potnocnoniemiecko-polski, zwigzany
ze strefg kaledonidow w rejonie koszalinsko-chojnickim (Ziegler,
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FIG. 5. Pozycja Gor Swietokrzyskich na tle mapy jednostek waryscyjskich
oraz zasigg basenu czerwonego spagowca (dolny perm) w basenie polskim
(Karnkowski, 1999, 2008, zmieniono)

FIG. 6. Pozycja Gor Swietokrzyskich na tle mapy jednostek laramijskich
(Karnkowski, 1999, 2008) oraz zasieg zapadliska przedkarpackiego
z zaznaczonym antyklinorium dolnego Sanu w jego podtozu
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FIG. 7. Mapa podpermska Gor Swietokrzyskich oraz obszaréw sasiednich (Karnkowski, 2024),

P — Pagéw IG 1; M - Milanéw IG 1; BW — Biata Wielka IG 1; S — Secemin IG 1; Wrz — Wegrzynéw |G 1;
J - Jaronowice IG 1; Wsz — Wegleszyn IG 1; £ - Lopuszno IG 1; B — Brzegi |G 1; Jrz — Jedrzejow IG 1;

PM - Potok Maty IG 1; KW — Ksigz Wielki IG 1

1978, 1982, 1984, 1986, 1990; Jaworowski, 1982). W tym regionie
w dotychczasowych wierceniach nie stwierdzono skat starszych
niz ordowik.

Od srodkowego kambru obszar basenu zaczat sie zmniejszac
w wyniku wypietrzania platformy wschodnioeuropejskiej. Proces
ten spowodowat stopniowg regresje morza w kierunku zachod-
nim, a kolejna transgresja nastgpita dopiero w arenigu (wczesny
ordowik). Maksymalny zasieg basenu kambryjskiego przypadat
na wczesny kambr. Zmniejszenie sig jego obszaru w srodkowym
i p6znym kambrze oraz wzrost powierzchni Igdéw otaczajgcych
basen doprowadzity do intensywnej erozji, a transportowany ma-
teriat klastyczny pochodzit gtéwnie ze starszych skat osadowych.
W osadach dolnego kambru dominujg klasty pochodzenia magmo-
wego i metamorficznego, co zmienia sie w osadach srodkowego
i gérnego kambru (Lendzion, 1970).

W pétnocno-zachodniej czesci kratonu wschodnioeuropejskiego
sedymentacja wczesnokambryjska miata charakter Igdowy (Jawo-
rowski, 1982). Natomiast w potudniowo-wschodniej Polsce domi-
nowaty srodowiska morskie, ktore istniaty od wczesnego wendu
i osiagnety maksymalny zasieg we wczesnym kambrze. Obszary
zrodtowe dla osadow dolnego kambru znajdowaty sie w potudnio-
wej Polsce (lad pra-Karpacki) oraz na obszarze dzisiejszej Biato-
rusi (Jaworowski, Sikorska, 2006) (fig. 8).

W Gérach Swietokrzyskich skaty kambryjskie wystepujg w dwéch
rejonach (fig. 9): osady dolnego i Srodkowego kambru sg obecne
na Kielecczyznie, natomiast osady gérnego kambru — w rejonie
tysogér (Kowalczewski, 1979, 1981, 2000, 2002; Ortowski, 1988,
1992; Kowalczewski i in., 2006). Sg to gtéownie tupki ilaste i mu-
towcowe oraz piaskowce. Skaty géornego kambru w tysogoérach
przechodza ptynnie w dolny tremadok. Analizy wieku K/Ar detry-
tycznych muskowitéw wskazuja, ze zrodtem materiatu klastycz-
nego byty obszary kadomskie oraz skorupa swekofenska (Betka
iin., 2000).

Na wschod od regionu tysogorskiego, miedzy Sandomierzem a Lu-
baczowem, w otworze Tarnogrod 17 stwierdzono utwory gérnego
kambru w postaci szarooliwkowych tupkow, ktére spoczywajg na
silnie sfatdowanych warstwach rzeszowskich (Karnkowski, Ottu-
szyk, 1968; Dziadzio, Jachowicz, 1996). Najpetniejszy profil gor-
nego kambru, zidentyfikowany w otworze Uszkowce 1, wskazuje
ciggtos¢ osadéw z dolnym tremadokiem (Tomczyk, 1962). Sa to
gtéwnie tupki i mutowce szarogtazowe, ciemnoszare, z podrzed-
nymi wktadkami kwarcytowych piaskowcoéw, o upadach wyraznie
jednolitych (18-22°) i analogicznych jak w tremadoku, wyzszym

ordowiku, a nawet w sylurze. Fakty te §wiadczg, ze kambr gor-
ny strukturalnie tutaj przynalezy do profilu ordowicko-sylurskiego
stwierdzonego w profilu Lenarczyc (Szczepanik i in., 2004).

Wszystkie powyzsze ustalenia wskazujg na dominujaca role ka-
domskich obszarow zrédtowych dla klastycznych skat kambryj-
skich w potudniowej Polsce. Granica kambru i ordowiku na wiek-
szosci obszaru platformy wschodnioeuropejskiej ma charakter
erozyjny. Wyjatek stanowi pétnocno-zachodnia cze$é syneklizy
perybattyckiej, gdzie istnieje ciggtos¢ sedymentacyjna od kambru
do ordowiku (Modlinski, 1982).

Ordowik

Cykl sedymentacyjny ordowiku rozpoczat sie we wczesnym are-
nigu i trwat do aszgilu. Transgresja morska objeta niemal caty ob-
szar wschodniej i potudniowo-wschodniej Polski (fig. 10), gdzie
migzszos¢ osadoéw platformowych wynosita od 25 m do ok. 100 m
(Tomczyk, 1963). Osady te obejmujg gtéwnie litofacje ilaste i we-
glanowe, z towarzyszgcymi marglami, mutowcami, bentonitami,
glaukonitytami oraz zlepiencami (Modlinski, 1982, 2010; Modlinski,
Szymanski, 2001).

Platformowy obszar miedzy zachodnig Biatorusig a gtebokomor-
ska strefg zachodniej i centralnej Polski charakteryzowat sie zr6z-
nicowaniem facjalnym: (1) szare weglany — osadzane w ptytkich
wodach morza epikontynentalnego; (2) czerwone i szare weglany
oraz czarne ity — tworzone w gtebszych czesciach morza epikon-
tynentalnego; (3) osady terygeniczne i weglanowe z glaukonitem
— powstajace na labilnych szelfach masywéw kadomskich potu-
dniowej Polski; (4) czarne ity bitumiczne — osadzane na stokach
kontynentalnych, w srodowisku gtgbokonerytycznym; (5) tupki
i szarogtazy — formowane w gtebokowodnym $rodowisku hemipe-
lagicznym (tupki graptolitowe). Paleotektoniczny rozwdj od arenigu
do aszgilu byt ograniczony przez dwie fazy ruchéw tektonicznych:
sandomierskg i takonska, ktére powodowaty przerwy sedymen-
tacyjne oraz erozje (Tomczyk, 1963). W gtebokowodnym Morzu
Tornquista sedymentacja drobnoklastycznych osadow trwata nie-
przerwanie przez caty ordowik.

Na obszarze Gér Swietokrzyskich procesy tektoniczne wptynety
na sedymentacje utworow ordowiku, ktére w zadnym z rejonéw
nie tworzg ciggtego profilu, cho¢ zbiorczy profil systemu jest kom-
pletny (fig. 10). Az do p6znego lanwirnu obecnos¢ licznych luk
stratygraficznych jest znaczaca, a dopiero od najwyzszych partii
lanwirnu profil ordowiku staje sie petny (Trela, 2005, 2006, 2009).
Sukcesja ordowicka jest zréznicowana litologicznie i obejmu-
je tupki ilaste, radiolaryty, piaskowce, margle oraz wapienie, co
Swiadczy o dynamicznych procesach depozycyjnych i ruchliwos$ci
dna zbiornika. Charakterystyczng cecha sukcesji géornoordowic-
kiej jest obecnos¢ horyzontéw bentonitowych, ktére wskazujg na
aktywnos$¢ wulkaniczng w sgsiedztwie regionu swietokrzyskiego
(Chlebowski, 1971; Trela, 2005).

Sylur

Uktad basenowy w sylurze na obszarze Polski byt zblizony do tego
z ordowiku (fig. 8), szczegdlnie w okresie przetomu wczesnego
i poznego ludlowu, kiedy ruchy tektoniczne fazy krakowskiej (Lydka
i in., 1963) znaczgco zmienity rozktad facji w potudniowej Polsce.
W wyniku tych proceséw tupki graptolitowe zostaty zastgpione
osadami szarogtazowymi i zlepiencowymi. Obszar lgdu, zlokali-
zowany wczesniej na potudniowym wschodzie, ulegt poszerzeniu
w kierunku potnocnym (fig. 8).

Centralng i zachodnig Polske w dalszym ciggu zajmowato gtebo-
kie Morze Tornquista. Skaty syluru w tym regionie, podobne do
ordowickich, sktadaty sie gtéwnie z itéw i mutowcoéw o znacznej,
dotychczas nieoszacowanej migzszosci. W regionie pomorskim
skaty ordowiku (karadok i aszgil) oraz dolnego syluru (landower
i wenlok) sg intensywnie pofatdowane. Potwierdzajg to dane z bli-
sko trzydziestu odwiertow. Te fatdowania, uznawane za kaledon-
skie, datuje sie na pdézny sylur (Znosko, 1962; Dadlez, 1982).

W strefie brzeznej platformy wschodnioeuropejskiej zaznaczata
sie mniejsza subsydencja. Basen postludlowy, zdominowany przez
facje tupkéw graptolitowych utrzymywat sie na obszarze centralnej
i zachodniej Polski oraz w pétnocnych Gérach Swietokrzyskich i na
Lubelszczyznie. W regionie tysogér udokumentowano ciggtosc
osadow miedzy sylurem a dewonem (Tomczyk, 1962, 1963, 1974;
Tomczyk, Turnau-Morawska, 1964, 1967; Tomczyk i in., 1977; Ko-
ztowski, 2008) (fig. 11).

Badania osadéw gornosylursko-dolnodewonskich w rejonie Kielc
(Malec, 1991, 1993) wskazujg na nieprzerwang depozycje sza-
rogtazéw gornosylurskich w potudniowej czesci Gor Swietokrzy-
skich (i prawdopodobnie w catej Matopolsce) az do granicy syluru
i dewonu (fig. 11). Odstaniajgce sig w potnocno-zachodniej czesci
Kielc zlepience miedzianogorskie, zalegajgce nad szarogtazami,
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najprawdopodobniej powstaty jako stozki podmorskie w zanikaja-
cym basenie sylurskim, wypetnionym osadami ilasto-mutowcowymi
(Malec, 1990). Obszary zrodtowe dla materiatu klastycznego tych
zlepiencow obejmowaty piaskowce kwarcowe kambru srodkowego
i gérnego, ktére tworzyty aktywne paleowzniesienia potozone bli-
sko miejsc depozycji (Czarnocki, 1936; Kowalczewski i in., 2006).
Brak najwyzszych osadéw szarogtazowych syluru, odpowiadaja-
cych itowcom i szarogtazom warstw kieleckich oraz osadom re-
jonu miechowsko-jedrzejowskiego, wskazuje na intensywne wy-
pietrzanie i fatdowanie w przetomie syluru i dewonu. Procesy te
spowodowaty gteboka erozje przed osadzeniem utworéw emskich
(Malec, 1990, 2006).

W regionie kieleckim osady terygeniczne dolnego dewonu (ems)
spoczywajg na stabo zdeformowanym podiozu ztozonym ze skat
o réznym wieku, co wskazuje na istnienie wyraznej luki stratygra-
ficznej pomigdzy sylurem a dewonem (fig. 11).

Relacje miedzy masywem matopolskim a wczesnopaleozoiczny-
mi basenami Polski sg wcigz przedmiotem dyskusji. W kontekscie
tektoniki ptyt, wczesnopaleozoiczny Ocean lapetus oddzielat Gon-
dwane od Laurencji—Grenlandii i Fennoskandii—Baltiki. Fragmen-
ty kontynentalne Gondwany dryfowaty na pétnoc, przylegajac do
potudniowej krawedzi tworzgcego sie megakontynentu Laurazji
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Uproszczony schemat
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(Wagner, 2008;

Trela, 2006)

FIG. 11.

Uproszczony schemat
litostratygraficzny syluru
Gor Swietokrzyskich
(Wagner, 2008
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(Ziegler, 1982, 1986). Koncepcja Pozaryskiego i in. (1992) identy-
fikuje cztery terrany poza platformg wschodnioeuropejska, w tym
Pomorze i Ltysogory. Jednak Dadlez i in. (1994) interpretujg te ob-
szary jako pasywny skton platformy, zdeformowany w péznym eta-
pie ruchow kaledonskich. Obecnos$¢ kaledonidéw na Pomorzu jest
dobrze udokumentowana, m.in. przez analizy anomalii magnetycz-
nych i grawimetrycznych (Znosko, 1962; Pozaryski, 1964). Na pod-
stawie przekrojow sejsmicznych i danych z otworéw wiertniczych
zostaty tam po raz pierwszy zidentyfikowane przez Pozaryskiego
(1964, 1991). Interpretacje te zostaty rozwiniete w licznych pracach
(Dadlez, 1974; Pozaryski, Kotanski, 1978; Brochwicz-Lewinski i in.,
1981; Pozaryski i in., 1982).
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W potudniowej Polsce istnienie kaledonidow postulowat Znosko
(1962, 1986). W opozycji do tego stanowiska Mizerski (1979, 1995)
oraz Stupnicka (1986, 1988, 1989, 1992, 1995, 1996) przypisali
deformacje w Gérach Swietokrzyskich gtéwnie fatdowaniu wary-
scyjskiemu. Mizerski (1998) rozréznia jednak jednostke tysogér-
ska, gdzie wystepowaty jedynie ruchy pionowe, oraz jednostke
kielecka, poddang wczesno- i poznokaledonskim procesom tek-
tonicznym. Od dewonu deformacje obszaru Goér Swietokrzyskich
byty zwigzane z naprezeniami orogenu waryscyjskiego tworzgce-
go sie w zachodniej Polsce (Zaba, 1999). Gtazek (1995) uznaje,
ze region swietokrzyski podlegat wytgcznie ruchom kaledonskim
i waryscyjskim, co pozwala traktowa¢ go nie jako typowy orogen,
a jako mobilny region blokowy. Brak kaledonidow w potudniowe;j
Polsce sugerowali rowniez Tomczykowa i Tomczyk (1994). Wnio-
ski te znalazty odzwierciedlenie w ,Atlasie geologicznym Polski”
(Kotanski, 1997b).

Réznorodne wyniki badan obejmujgce masyw matopolski sg obec-
ne réwniez w publikacjach z konica XX i poczagtku XXI wieku (Ze-
lazniewicz, 1998; Nawrocki, 2000; Narkiewicz, 2002; Nawrocki,
Poprawa, 2006; Poprawa, 2006; Nawrocki i in., 2007, 2021; Oczlon
i in., 2007; Zelazniewicz i in., 2009, 2020; Narkiewicz i in., 2011;
Koztowski i in., 2014; Callegarii i in., 2025). Szczegdlnie interesu-
jace wnioski, w kontek$cie genezy masywu matopolskiego, po-
chodzg z prac Zelazniewicza i in. (2020), ktére mocno wspierajg
poglad Karnkowskiego (1999). Zelazniewicz i in. (2020) stwier-
dzaja, ze ,wszystkie spektra z masywu matopolskiego $Swiadczg
o fragmencie orogenu kadomskiego przy Baltice. Cze$¢ kadom-
skiego orogenu zostata przytgczona do Baltiki w p6Zznym ediaka-
rze — wczesnym kambrze”. Natomiast Nawrocki i in. (2021), ktorzy
prowadzili badania w bloku gérnoslgskim masywu matopolskie-
go (Brunowistulikum), doszli do wniosku, ze ,masyw zawierajgcy
Brunowistulikum byt wtgczony do perybattyckiej czesci orogenu
kadomskiego i przynajmniej od srodkowego ediakaru miat wspdlng
historie dryftu z Baltikg”.

Dewon

Pod koniec syluru i na poczatku dewonu nastgpito zamkniecie
Oceanu lapetus, co doprowadzito do ztgczenia ptyt kontynental-
nych. Proces ten spowodowat fatdowanie i wyniesienie kaledon-
skiego pasa orogenicznego wzdtuz strefy szwu (Ziegler, 1984).
W rezultacie powstata ,Europa kaledonska”, tworzgc tzw. ,kon-
tynent Oldredu” oraz nowy uktad paleogeograficzny. Kontynent
ten graniczyt od potudnia z licznymi basenami perykratonicznymi,
w tym z polskim basenem epikontynentalnym (fig. 12). Jeszcze
dalej na potudnie, w dewonie i wczesnym karbonie, rozciggat sie
Ocean Rea. Na obszarze dzisiejszej potudniowo-zachodniej Polski
znajdowaty sie wowczas gtebokie baseny oceaniczne: renohercyn-
ski, saksoturynski oraz morawsko-$laski.

Rekonstrukcje facjalne z okresu dewonu (fig. 12) sugerujg, ze pol-
ski basen epikontynentalny byt ograniczony od wschodu przez wy-
niesienie mazurskie, od potudnia przez wyniesienie pra-karpackie,
a od potnocy przez kontynent Oldredu. Dane paleoklimatyczne
(Witzke, Heckel, 1988) wskazujg, ze pétnocna Europa w dewonie
znajdowata sie w strefie tropikalnej, miedzy 10° a 30° szerokosci
geograficznej potudniowej. Dowodem na to sg obserwacje z ob-
szaru Polski, gdzie obecno$¢ ewaporatow, gtéwnie siarczanow,
w potgczeniu z czerwonymi osadami klastycznymi, wskazuje na
wystepowanie suchego i gorgcego klimatu w tym okresie (fig. 12).

Sedymentacja morska na przetomie syluru i dewonu byta kontynu-
owana w rejonach, ktére nie zostaty dotkniete péznokaledonskimi
ruchami tektonicznymi (fig. 12). Dotyczyto to gtéwnie zachodniej
Polski, Lubelszczyzny oraz po6tnocnych rejonéw Gor Swigtokrzy-
skich (Romanek, Rup, 1990).

W regionie tysogorskim utwory morskie osadzaty sie od syluru
do najwczesniejszego dewonu, a dolna granica kompleksu tery-
genicznego jest diachroniczna, przypadajgca na pozny lochkow
(Szulczewski, 1995). We wczesnym dewonie obrzeza polskiego
basenu epikontynentalnego byty zajmowane przez kompleksy del-
towe zwigzane z aktywnoscig rzeczng. Na ptytkich obszarach szel-
fowych wzdtuz krawedzi basenu dominowata akumulacja osadéw
w $srodowiskach morskich i deltowych (Fijatkowska-Mader, Malec,
2011). Najwieksze obszary regresji we wczesnym dewonie sg re-
prezentowane przez osady emskie (fig. 12).

W potudniowej Polsce wczesny dewon (fig. 12) wystepuje gtéwnie
jako odrebna sekwencja terygeniczna, ztozona z drobnoziarni-
stych klastykéw powstatych w srodowiskach aluwialnych i przy-
brzeznych. Datowania K/Ar przeprowadzone na detrytycznych
muskowitach z formacji klastycznych dolnego dewonu Gér Swie-
tokrzyskich wskazujg na wiek chtodzenia wynoszacy 423-436 +10
min lat (Betka i in., 2000). Brak odpowiednich datowan tego wieku
w skatach krystalicznych platformy wschodnioeuropejskiej sugeru-
je, ze materiat klastyczny osadéw emskich pochodzit z obszaréw
postkaledonskich zlokalizowanych na potnocnym zachodzie. Na
Goérnym Slgsku detrytyczne muskowity z serii doInodewonskiej
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wykazujg wiek proweniencji kadomskiej, co moze wskazywac na
batolit brnenski jako potencjalne ich zrédto (Betka i in., 2000).

Wczesny eifel wigzat sie z regionalng transgresjg na obszarze
wspoéiczesnej Lubelszczyzny i w potudniowo-wschodniej Polsce
(fig. 12). Akumulacja weglanow szelfowych oraz ewaporatéw roz-
poczeta sie w srodkowym eiflu, a platforma weglanowa z nawar-
stwieniami rafowymi rozciggata sie na zachdd przez wypigtrzenie
matopolskie, docierajgc do obszaru Gérnego Slaska (Mitaczewski,
1981; Wojcik, 2015).

= e

EMS POZNY

W zywecie srodkowodewonskie osady wskazujg na globalny
wzrost poziomu morza, co znajduje odzwierciedlenie w basenie
renohercynskim, Gérach Swietokrzyskich oraz na Lubelszczyznie
(Skompski, Szulczewski, 1994). Proces ten skutkowat stopniowym
wypetnianiem wczesnodewonskich basenow (fig. 12). Na rozlegtym
szelfie fennosarmackim, obejmujgcym, m.in. obszar Gér Swigto-
krzyskich, rozwijata sie platforma weglanowa (Betka i in., 1996),
ktorej osady do franu osiggnety migzszos¢ ok. 1400 m (Racki,
1993, 1997).

W $rodkowym franie zewnetrzne czesci platformy byty pokryte
osadami detrytycznymi ztozonymi z weglanow, zawierajgcych

S

Platforma
paleozoiczna

FIG. 12. Mapy
paleogeograficzne
dewonu w Polsce
(Karnkowski, 1999,
zmodyfikowano)
(objasnienia na fig. 8)
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FIG. 13.
Uproszczony schemat
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Malec, 2011)
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szczatki szkieletowe i ooidy (Szulczewski, 1971). Te osady miaty
charakter regresywny wzgledem podtoza, co szczegodlnie uwidacz-
nia sie w przypadku ich naktadania na dolnofranskie wzniesie-
nia rafowe wapienia kadzielnianskiego, charakteryzujgcego sie
spokojnym $rodowiskiem sedymentacyjnym (Szulczewski, 1981;
Szulczewski, Racki, 1981). Rafa dewonska na obszarze $wigto-
krzyskim (warstwy sitkbwczanskie; fig. 13) przetrwata do dolnego
famenu (Szulczewski, 1971).

Paleogeografia srodkowego i p6znego dewonu w rejonie przej-
$ciowym miedzy obszarami Lubelszczyzny i Gér Swietokrzyskich
a Wyzyng Gornoslgskg odzwierciedla historie basenéw wewnatrz-
szelfowych oddzielajgcych platformy weglanowe (fig. 12). Gtebo-
kos¢ tych basenow nie przekraczata kilkuset metrow, zwykle po-
zostajgc ptytsza (Kin, Btazejowski, 2013). Litologie osadéw wypet-
niajacych baseny zdominowaty skaty ilaste i weglanowe, podczas
gdy utwory klastyczne wystepowaty rzadziej (Matyja, Narkiewicz,
1992; Racki, 1993; Betka i in., 1996).

W rejonie Gér Swietokrzyskich ptytkowodna platforma weglanowa
ulegta niemal catkowitemu zatopieniu w péznym franie (Szulczew-
skiiin., 1996). Osady pelagiczne zaczety przekraczajgco naktadac
sie na ptytkowodne weglany morskie, a proces ten zakonczyt sie
pod koniec famenu (Szulczewski, 1978, 1981, 1989, 1995, 2006;
Narkiewicz, 1988, 2006, 2007; Narkiewicz, Narkiewicz, 2010; Nar-
kiewicz i in., 2011). Podobny przebieg wydarzeh mozna zatozy¢ dla
obszaru potudniowo-wschodniej Polski (fig. 12).

Cecha charakterystyczng dewonu $wietokrzyskiego jest ciggte
przejscie dewonu w karbon w obrebie obszaru kieleckiego. Nato-
miast w obszarze tysogorskim profil konczy sie na famenie, w kto-
rym nie wida¢ oznak sptycajgcego si¢ zbiornika. Mozna z tego
wyciggna¢ wniosek, ze brak skat karbonskich w obrebie bloku
tysogorskiego jest wtérny i wynika z pézniejszej, powaryscyjskiej
erozji.

W dewonie masyw matopolski, w tym rejon Gor Swietokrzyskich,
stanowit wyraznie wyodrebniony obszar sedymentacji w poréw-
naniu z regionami sgsiednimi. Te odmienno$¢ przypisuje sie jego
jednolicie skonsolidowanemu podtozu o proweniencji kadomskie;j.
Formowanie sukcesji osadowych w tym rejonie byto $cisle zwigza-
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ne z aktywnoscig wielokrotnie reaktywowanych elementéw struk-
turalnych, ktore odgrywaty kluczowa role w sterowaniu procesami
sedymentacyjnymi.

Karbon

Uktad basenéw wczesnokarbonskich (az po namur A) (fig. 14)
w Polsce wykazuje znaczng zgodnos$¢ z planem basenéw dewon-
skich. Dolnokarbonska sedymentacja o roznym natezeniu trwata
do p6znego wizenu, kiedy to zakonczyta sie w wyniku ruchow tek-
tonicznych fazy sudeckiej, a w obszarze $wietokrzyskim doprowa-
dzita do jego wyniesienia. W efekcie skaty paleozoiczne masywu
matopolskiego zostaty poddane erozji trwajgcej do wczesnego
triasu. Skaty karbonskie przetrwaty jedynie w lokalnych zagtebie-
niach lub rowach tektonicznych (Paszkowski, 1988; Paszkowski,
Szulczewski, 1995).

We wczesnym karbonie litofacje w Gérach Swietokrzyskich two-
rzyty stosunkowo prosty schemat (fig. 14, 15). Sukcesja famenu
i dolnego karbonu wskazuje na stopniowe zatapianie platformy
weglanowej. Poszczegodlne litosomy odzwierciedlajg postepu-
jace pogtebianie, zmniejszanie natlenienia oraz wzrost tempa
akumulacji. Utwory dolnego karbonu (fig. 15) rozpoczynaja sie
krzemionkowo-tupkowa formacjg zarebianskg, uwazang za osady
gtebokomorskie (Zakowa, Migaszewski, 1995; Malec, 2014, 2015).
Dolny i srodkowy wizen byty okresem najwiekszego ujednolicenia
i najwigkszej gtebokosci srodowisk depozycyjnych w péznopale-
ozoicznej historii Gér Swietokrzyskich (fig. 15), w ktérych osadzaty
sie hemipelagiczne ity nieweglanowe (Szulczewski, 1995). Wsrod
nich wystepujg horyzonty skat piroklastycznych, szczegdlnie w dol-
nej czesci (Zakowa, 1981; Chlebowski, 1995; Migaszewski, 1995).

Basen lubelski, potozony na wschod od masywu matopolskiego,
zajmowat istotne miejsce w paleogeografii karbonu zaréwno w Pol-
sce, jak i w Europie. Charakterystycznym elementem p6znego wi-
zenu w Europie srodkowej i zachodniej byto poszerzanie szelfu
laurosyjskiego oraz przesuniecie ptytkowodnej depozycji morskiej
w kierunku pétnocnym i pétnocno-wschodnim (fig. 14). W po6z-
nym wizenie morze wkroczyto na marginalne obszary platformy
wschodnioeuropejskiej w rejonie Lublina, otwierajgc prawdopodob-
nie potgczenie z morzami basendéw: moskiewskiego i dnieprowsko-
-donieckiego. Obszar ten pozostawat pod wptywem morza az do
konca westfalu A (fig. 14; Skompski, 1995, 1996, 2006).

Obszary aktywnych tektonicznie blokow, rozciggajgce sig od Kra-
kowa po Gory Swietokrzyskie, zostaty wypigtrzone pod koniec wi-
zenu lub na poczatku namuru (Bojkowski, 1978; Pozaryski, Dem-
bowski, 1983; Paszkowski, 1988; Betka, Skompski, 1988; Pozary-
skiiin., 1992; Paszkowski, Szulczewski, 1995; Skompski, 1995;
Wojcik i in., 2021; Wojcik, 2023).

Basen lubelski funkcjonowat prawdopodobnie jako odizolowana
zatoka otwarta na pétnocny zachod (Zakowa, 1970; Bojkowski,
Zelichowski, 1980) lub miat szersze potgczenie z cie$ning mie-
dzy Morzem Zachodnioeuropejskim a Oceanem Paleotetydy na
potudniu (Paproth, 1989). Sukcesje paraliczne karbonu w tym re-
gionie charakteryzujg sie cyklicznoscia, kontrolowang przez zmia-
ny poziomu morza (eustatyczne), ruchy tektoniczne oraz procesy
autocykliczne (Skompski, 1996). Analiza cyklotemoéw potwierdza
deltowe pochodzenie sekwencji cyklicznych, zgodne z modelem
delt ptatowych zdominowanych przez rzeki, odpowiadajgcym sche-
matowi cyklotemu Yoredale opisanemu przez Johnsona (1961).

Basen morawsko-$lgski, zlokalizowany na bloku gérnoslgskim
masywu matopolskiego (Kotas, 1982), wykazuje cechy typowe
dla waryscyjskich eksternidow. W tym regionie skaty karbonskie
zachowujg ciggto$¢ sedymentacyjng z poscielajgcymi je skatami
dewonskimi (fig. 14). Sekwencje te obejmujg zespoty osadowo-
-wulkanogeniczne i weglanowe o charakterze prefliszowym oraz
fliszowym. Przejscie od facji prefliszowych do fliszowych byto dia-
chroniczne i miato miejsce w réznych czesciach basenu w okresie
od famenu do wizenu (Dvorak, 1982).

We wczesnym karbonie czes$¢ basenu, obejmujgca Gornoslaskie
Zagtebie Weglowe, znajdowata sie na przedpolu systemu wary-
scyjskiego. Skaty karbonskie tego obszaru tworzg charaktery-
styczng sekwencje weglono$ng. W péznym karbonie sedymentacja
byta ograniczona do zapadliska przedgorskiego (fig. 14).

W zapadlisku gornoslgskim (fig. 5, 14) wczesnokarbonska se-
dymentacja paraliczna przeksztaicita sie¢ w limniczng w okresie
wczesnego namuru. Rozwineta sie tu cykliczna sedymentacja
molasy karbonskiej, charakteryzujgca sie brakiem luk sedymen-
tacyjnych i niezgodnosci (Kotas, Malczyk, 1972a, b). Sekwencje
te powstawaty na rozlegtych réwninach aluwialnych w srodowisku
rzek roztokowych i meandrujgcych bez wptywu morskiego. Profil
osaddéw konczag warstwy stefanskie pozbawione poktadow wegla.
Najpdzniejsza sedymentacja karbonska w Polsce byta ograniczona
do niewielkich basendéw i rowéw tektonicznych (fig. 14).



7
TURNEJ - ]
WIZEN WCZESNY | SRODKOWY

-

WIZEN POZNY -
NAMUR A

NAMUR B-C -
WESTFAL A-B

Na obszarze catej Polski, niezaleznie od typu basenu i Srodowiska
sedymentacyjnego, ruchy tektoniczne fazy sudeckiej miaty kluczo-
wy wptyw na zakonczenie proceséw sedymentacyjnych. W wielu
przypadkach doprowadzity do catkowitego ustania sedymentacji
lub zainicjowaty procesy aluwialnej sedymentacji weglonosnej,
szczegolnie w basenach gornoslgskim i lubelskim, w péznym wi-
zenie lub namurze A (fig. 14).

Po zakonczeniu prac nad niniejszym rozdziatem ukazata sie publi-
kacja Konona i Koztowskiego (2025) w ramach monografii zatytuto-
wanej ,The Holy Cross Mountains” (Linneman, red.). Pierwsze sko-
jarzenie, jakie sie nasuwa, to, ze Géry Swietokrzyskie sg oroge-
nem waryscyjskim. Jednak w catym tekscie Konona i Koztowskiego
(2025) nie pojawia sie okreslenie “orogen waryscyjski”. Réwniez na
zamieszczonej tam figurze 7.1 (mapa tektoniczna) nie ma takiego
okreslenia. Juz w pierwszym zdaniu streszczenia (Konon, Koztow-
ski, 2025) ujawnia sig sprzecznosc¢ logiczna i geotektoniczna. Au-
torzy stwierdzajg, ze odstoniety paleozoiczny fragment Gér Swie-
tokrzyskich (ang. Holy Cross Mountains; HCM) umozliwia wglad
w waryscyjskie deformacje skat na styku potudniowo-zachodniego
obrzezenia kratonu wschodnioeuropejskiego (ang. East European
Craton, EEC) i strefy akrecji egzotycznych terranéw waryscyjskich
(Sudety). Twierdzenie to, cho¢ poprawne terminologicznie, opiera
sie na btednym zestawieniu relacji przestrzennych i tektonicznych.

Gtoéwny problem dotyczy fatszywej lokalizacji kontaktu kraton—oro-
gen. HCM nie lezg na styku EEC i waryscyjskiej strefy akrecyj-
nej. Pomiedzy tymi prowincjami wystepuje skonsolidowany blok
kadomski (masyw matopolski), zadokowany do Baltiki w p6znym
proterozoiku i funkcjonujgcy w paleozoiku jako platforma intrakon-
tynentalna. Kontakt sensu stricto miedzy EEC a terranami wary-
scyjskimi nie jest zatem odstoniety w Gérach Swietokrzyskich.

WESTFAL C -
STEFAN

Drugim problemem jest utozsamienie deformacji intraptyto-
wych z deformacjami strefy kontaktu prowincji litosferycznych.
HCM rejestrujg waryscyjskie deformacje wewnatrzplatformowe,
transmitowane na przedpole waryscydéw (o charakterze cienko-
naskorkowym, blokowym i lokalnie inwersyjnym), a nie deformacje
zwigzane z bezposrednig kolizja dwéch prowincji litosferycznych.
Jest to préba przeksztatcenia ,intraplate reactivation” w rzekomy
,craton—orogen interface”, ktory w tej lokalizacji nie wystepuje.

Zgodnie ze wspotczesnymi rekonstrukcjami tektonicznymi, HCM
stanowig paleozoiczne ,okno” w obrebie kadomskiego masywu
matopolskiego, dokumentujgce reaktywacje struktur rozwinietych
na jego podtozu pod wptywem dalekosieznych naprezen genero-
wanych przez paleozoiczne orogenezy. Innymi stowy, zapis defor-
macji w HCM ma charakter $rodptytowy, a nie kontaktowy miedzy
kratonem a terranami waryscyjskimi. W drugim zdaniu streszczenia
Konon i Koztowski (2025) stwierdzajg: W przedstawionej interpre-
tacji obszar G6r Swietokrzyskich (HCM) zostat skonsolidowany
w poznym neoproterozoiku, po akrecji orogenu sandomierskiego
do paleokontynentu Baltika, z p6Zniejszym kaledonskim prze-
mieszczeniem przesuwczym bloku skorupowego Matopolski. Tu-
taj réwniez wystepuje dysfunkcja czasowa w sformutowaniu: zo-
stat skonsolidowany w péznym proterozoiku, po akrecji orogenu
sandomierskiego. Pojecie orogenezy sandomierskiej w Gorach
Swigtokrzyskich wprowadzit Samsonowicz (1934) na podstawie
swoich obserwacji utworéw kambryjskich i ordowickich w rejonie
Sandomierza. Ten epizod tektoniczny zostat osadzony czasowo
po kambrze, w starszym ordowiku. Wedtug badan Mastelli i Mi-
zerskiego (1981) najstarsze deformacje obserwowane w utworach
kambryjskich Gor Pieprzowych majg charakter fatdow z ptyniecia.
Powstaty one w stabo skonsolidowanym materiale i cechujg sie
zwiekszong migzszoscig tawic w przegubach kosztem skrzydet
oraz oderwanymi i zwinietymi fragmentami tawic piaskowcowych
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pogragzonymi w tupkach. W skatach o zréznicowanej litologii, jak
w serii zdeformowanych osadéw z Gor Pieprzowych, typowe sg
dysharmonijne zafatdowania, rozerwanie oraz gwattowne koncze-
nie sie warstw mniej podatnych. Laminy bardziej podatne wykazujg
zmienng migzszos$¢ i wyklinowanie boczne. Charakterystyczny jest
réwniez brak luster tektonicznych na skrzydtach fatdow. Cechy te
odpowiadajg fatdom z ptyniecia znanym np. z fliszu karpackiego
i wskazujg na powstanie struktur w wyniku przemieszczania sie pa-
kietow osadow po nachylonym zboczu zbiornika morskiego. Takie
synsedymentacyjne fatdy pojawiajg sie czesto w osadach nieza-
burzonych tektonicznie, co sugeruje, ze deformacje z Gér Pieprzo-
wych mogty mie¢ charakter atektoniczny (Mizerski, 1995, 1998).

Liczne dane dotyczgce utworéw kambru zostaty pozyskane w la-
tach 50. i 60. XX wieku w wyniku wiercen poszukiwawczych (gaz
ziemny, siarka) w zapadlisku przedkarpackim, w rejonie pomigdzy
Sandomierzem a Lubaczowem. W wielu otworach wiertniczych
(np. w rejonie Ksiezpola, Biszczy, Dzikowa czy Woli Obszanskiej)
stwierdzono brak niezgodnosci kgtowej pomiedzy utworami gor-
nego kambru i ordowiku. Sfatdowane (silnie zaburzone, zdefor-
mowane, podobnie jak w Gérach Pieprzowych) utwory kambru
srodkowego i dolnego zalegajg ponizej niezaburzonych warstw
gérnokambryjskich. Aby zachowaé¢ nazwe i pozycje ruchow tekto-
nicznych ustalong przez Samsonowicza (1934), zaproponowano
nazwanie tej starszej fazy ,$wietokrzyska” (por. Karnkowski, 1974).
| tak to funkcjonuje az do dzi$ (Trela i in., 2025 oraz tekst niniej-
szego rozdziatu). A zatem, skoro niezdeformowany (tzw. ,orogen
sandomierski”) jest wieku wczesnoordowickiego, to jego akrecja do
kontynentu Baltiki nie mogta nastgpi¢ w péznym neoproterozoiku.
Na fig. 7.7 autorzy wizualizujg alpejski styl deformacji sandomier-
skich, traktujgc basen kielecki i tysogorski jako réw przedgérski
z deformacjami o charakterze duplekséw, jednak nie analizujg tego
modelu szerzej, nie zwracajgc uwagi na zbyt matg skale takiego
procesu geotektonicznego i jego kontekst. Sam charakter deforma-
cji byt wczesniej przedmiotem analizy m.in. Znoski (1998, 2000),
o0 czym autorzy nie wspominajg. W rozpatrywanych przez siebie
modelach catkowicie pomijaja magmatyzm sylursko-dewonski (np.
Krzeminski, 2004; Nawrocki i in., 2007; Wéjcik, 2023), jak réwniez
jego implikacje geotektoniczne.

Tekst sprawia wrazenie proby pogodzenia ze sobg sprzecznych
stanowisk dotyczgcych tzw. orogenu waryscyjskiego, obecnych we
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wspotczesnej literaturze geologicznej. Dla duzej czesci badaczy
kwestia ta jest rozstrzygnigta negatywnie: w Swietle argumentow
strukturalnych, stratygraficznych i tektonicznych orogen ten nie jest
tam reprezentowany (Karnkowski, Pozaryski, 1992; Karnkowski,
1999, 2008; Narkiewicz, 2007; Zelazniewicz, 2011). Jednoczesnie
w ostatnich latach pojawity sie publikacje postulujgce odmienne
ujecie i wigczenie Gor Swietokrzyskich w narracje orogenu wary-
scyjskiego (Mazur i in., 2020). Autorzy omawianego opracowania
(Konon, Koztowski, 2025) zamiast opowiedzie¢ sie jednoznacz-
nie po ktérej$ ze stron sporu, przywotujg obie interpretacje (por.
Konon, Koztowski, 2025: fig. 7.1) jako potencjalnie réwnoprawne.
W efekcie zaciera to granice migdzy stanowiskami, ktére z definicji
sg wzajemnie wykluczajgce sie na poziomie modelowym. Problem
polega na tym, ze w geologii strukturalnej i regionalnej trudno za-
akceptowac zatozenie o symetrycznej waznosci sprzecznych sce-
nariuszy ewolucji tektonicznej: albo w Gérach Swietokrzyskich
moze istnie¢ waryscyjski system basenowo-orogeniczny, albo nie;
rozstrzygnigcie empiryczne wymaga natomiast dyscypliny pojgcio-
wej i kryteridow falsyfikowalnosci (por. Karnkowski, 2025a, b). Duza
cze$é omawianej pracy poswiecona jest uskokom przesuwczym,
podtuznym wzgledem rozciggtosci fatdow, ktére tworzg rozlegta
sie¢ struktur péznopaleozoicznych o przebiegu WNW-ESE. Ta
sie¢ uskokéw przesuwczych w Gérach Swietokrzyskich zostata
nastepnie nadpisana w trakcie drugiego istotnego etapu deforma-
cji przesuwczej, ktory miat miejsce w pdznej kredzie i trwat przez
kenozoik (Konon, Koztowski, 2025). Mtodszy etap deformaciji prze-
suwczej jest wedtug badan autoréw czesciowo zwigzany z rozwo-
jem waskiej strefy fatdow zbudowanych ze skat mezozoicznych.
Szczegdlnie wyeksponowane sa tutaj: uskok swietokrzyski, system
uskokow Przedborz—Mieczyn i Radoszyce oraz uskoki Gniezdzi-
ska—Brzeziny oraz Tokarnia (Konon, Koztowski, 2025).

Obszar wystepowania wspomnianych struktur byt przedmiotem
szczegotowych badan analizujgcych mozliwos$¢ nietektonicznego
objasnienia istniejgcych deformacji, obejmujgcych strome i od-
wrécone upady warstw kelowejsko-oksfordzkich w tagodnie pofat-
dowanej pokrywie mezozoicznej Gor Swietokrzyskich (Jurewicz
iin., 2023, 2024). Stromos$¢ warstw oksfordzko-kelowejskich jest
tu interpretowana jako efekt proceséw zachodzacych w podsciela-
jacych je plastycznych formacjach kajpru—retyku (gérny trias) i ba-
tonu (srodkowa jura), nieznacznie wzmocnionych wptywem glaci-
tektoniki. Formacje te zdominowane sg przez itowce, z niewielkim
udziatem mutowcow i piaskowcow. Ity o niskiej gestosci, nasycone
wodg, byty wyciskane diapirowo spod krawedzi wapiennej ptyty,
prowadzgc do jej deformacji. Korelowanie uskokéw podtuznych
z wystgpowaniem deformacji o nietektonicznej genezie, nieroze-
rwalnie zwigzanych z granicg reologiczng, jest nieuzasadnione,
a argumenty i prace na ten temat sg przez autoréw ignorowane
(Konon, Koztowski, 2025).

Podsumowujgc, pracy Konona i Koztowskiego (2025) mozna za-
rzuci¢ niejednoznaczne przedstawienie zagadnien tektonicznych,
brak ich osadzenia w realiach geotektonicznych, nadmierne sku-
pienie sie na literaturze z zakresu geologii strukturalnej kosztem
regionalnej oraz ignorowanie wielu prac zwigzanych z Gérami
Swietokrzyskimi.

5.1.2.3. Strukturalne i sedymentacyjne ramy
masywu matopolskiego w czasie rozwoju
polskiego basenu permsko-mezozoicznego

Przedstawiona powyzej pozycja masywu matopolskiego na tle sg-
siednich jednostek tektonicznych (por. fig. 3) stanowi probe scislej-
szego powigzania przestrzennego i genetycznego Gér Swietokrzy-
skich z gtéwnymi elementami strukturalnymi w regionalnej geologii
Polski. Niz Polski ma te wyjatkowg zalete, ze jest dosy¢ dobrze
spenetrowany wgtebnie dzigki poszukiwaniom zt6z weglowodorow.
W Sudetach i w Gérach Swietokrzyskich nie ma praktycznie badan
wgtebnych, a dobry i bardzo dobry stopien odstonigcia powierzch-
niowego czesto nie jest poparty zadnymi danymi podpowierzch-
niowymi. To, co staramy sie tektonicznie zregionalizowac, stanowi
w istocie pozostato$¢ po basenach sedymentacyjnych. Dobra re-
gionalizacja tektoniczna jest jedynie etapem przejsciowym do roz-
wazah basenowych. Zresztg sam basen sedymentacyjny jest jak
najbardziej regionalng jednostkg tektoniczng: ma swojg geometrie,
geneze i ewolucje, ktéra odbywa sie w $cistym powigzaniu z dyna-
mikg innych (wgtebnych lub sgsiednich) elementéw strukturalnych.
Poglad ten potwierdzajg tez np. Dadlez (1997) i Narkiewicz i Da-
dlez (2008), uwazajac, ze dyskusja o jednostkach tektonicznych
musi obejmowac réowniez aspekt basenowy.

W wyniku fazy sudeckiej w miejscach dawnych gtebokomorskich
basendw paleozoicznych, w centralnej i zachodniej Polsce, po-
wstaty waryscyjskie tancuchy orogeniczne. Skaty gérnego pale-
ozoiku, lezgce poza strefg nasunigcia waryscyjskiego, w tym na
masywie matopolskim (Géry Swietokrzyskie, blok gérnoslaski,
podioze niecki miechowskiej), czesto wykazujg rézny stopien
sfatdowania. Obszar ten, obejmujgcy sfaldowane epikontynentalne



skaty gérnego paleozoiku, okreslono mianem ,Peri-Variscicum”
(Kotanski, 1997a).

Intensywne procesy erozyjne, trwajace przez ponad 50 milionéw
lat, niszczyty obszar masywu matopolskiego wraz z pokrywg
epikadomskg, od namuru do prawie konca permu. Geotektonicz-
ne znaczenie masywu matopolskiego ponownie ujawnito sie na
poczatku formowania basenu polskiego w permie. Podobnie jak
w paleozoiku, gdy masyw matopolski stanowit kluczowy element
oporowy dla ryftowych basenéw kaledonskich i waryscyjskich
w zachodniej Polsce, w trakcie rozwoju permsko-mezozoicznego
basenu polskiego odegrat on analogiczng role.

W tytule niniejszego podrozdziatu wyeksponowano nie tylko obszar
masywu matopolskiego, ale wskazano réwniez wigkszy element —
basen polski, ktéry byt gtbwnym obszarem sedymentacji w permie
i mezozoiku w Polsce. Obszar masywu matopolskiego byt w tym
czasie niejako przedtuzeniem basenu polskiego i istniata pomiedzy
nimi tgcznos$¢ sedymentacyjna. Aby przeanalizowac znaczenie ele-
mentoéw paleotektonicznych w rozwoju pokrywy osadowej masywu
matopolskiego w permie i mezozoziku wykonano szereg map migz-
szo$ciowych catego obszaru Polski, aby zmieniajgce sie obrazy na
poszczegoblnych mapach miaty szersze odniesienie przestrzenne.
Na obszarze masywu matopolskiego zaznaczono gtéwne elementy
paleotektoniczne (fig. 16) i na tym tle zarysowano zmienno$¢é migz-
szosci w poszczegolnych podokresach. Przedstawione tutaj mapy
(fig. 16—28) zostaty wykonane specjalnie do niniejszego opraco-
wania wykorzystujgc dorobek poprzednikéw, jednak starajgc sie
go zweryfikowac¢ i na nowo zsyntetyzowac.

Paleotektonika basenéw sedymentacyjnych permu i mezozoiku oraz
zmienno$¢ migzszosciowa ich osadéw na obszarze regionu $wieto-
krzyskiego i terenach sgsiednich wskazujg na reaktywacje waryscyj-
skiego planu strukturalnego w obrebie masywu matopolskiego (Mo-
rawska, Stupnicka, 1985; Morawska, 1993). W obrebie tego planu
strukturalnego wyroznia sie wyrazne zréznicowanie: potnocna czesé
masywu matopolskiego wykazuje silne powigzania z epikontynen-
talnym zbiornikiem Europy centralnej, natomiast czes¢ potudniowa
cechuje sie wyraznymi zwigzkami z szelfem Tetydy (Samsonowicz,
1929; Matyja, 1977, 2008, 2015; Matyja i in., 1989; Matyja, Wierz-
bowski, 1996, 1997, 1998, 2000, 2006; Matyszkiewicz, 1999; Zton-
kiewicz, 2004, 2009, 2011, 2015; Matyja, Barski, 2007; Walaszczyk,
Remin, 2015; Fijatkowska-Mader, Ztonkiewicz, 2018).

Pierwszym wyraznym sygnatem potwierdzajacym wptyw masy-
wu matopolskiego na rozwoj basenu polskiego jest zasieg dolno-
permskich osadéw czerwonego spggowca, ktéry wyznacza naj-
stabilniejsze granice basenu (fig. 6, 17). Na masywie matopolskim
w permie wyraznie rysuje sie w wiekszosci obszar wynoszony (ero-
dowany) z bardzo charakterystycznym elementem — wyniesieniem
Wioszczowy (fig. 19), ktoéry jest dobrze udokumentowany licznymi
wierceniami (fig. 7). Samo wyniesienie, wraz z dwoma otaczajg-
cymi je zatokami, zajmuje obszar poréwnywalny z Gérami Swie-
tokrzyskimi, ktore rowniez byty w permie aktywnym wyniesieniem
paleotektonicznym.

W pdzniejszym okresie osady cechsztynskie przekroczyty nie-
znacznie te granice w wyniku katastrofalnej ingresji morskiej. Zja-
wisko to byto spowodowane przerwaniem zapory lgdowej daleko
na potnocy, na wysokosci obecnej Norwegii, co doprowadzito do
rozlegtego zalewu europejskich basenow permskich przez morze
cechsztynskie. Pétnocny stok Gor Swietokrzyskich stanowit barie-
re dla tej transgresji, a osady cechsztynskie zachowaty sie gtow-
nie w zatoce Ostatowa (Pawtowska, 1978) od strony wschodniej
i zatoce topuszna od strony zachodniej Gér Swietokrzyskich (Mo-
rawska, 1986, 1992, 1993, 1996). Zatoka topuszna kontynuowata
sie az do wyniesienia Wtoszczowy. Na potudnie od linii zatok, na
masywie matopolskim w péznym permie dominowat obszar lagdowy
(fig. 18, 19).

Utwory dolnego triasu na masywie matopolskim sg wyksztatcone
w typowej dla europejskiego basenu epikontynentalnego facji ger-
manskiej. Sg to gtéwnie czerwonobrunatne fluwialne piaskowce
ilaste z podrzednymi ilosciami piaskowcéw eolicznych wystepuja-
cych w rejonie Tumlina (Gradzinski i in., 1979). Pojawianie sie al-
lochtonicznych ziaren kwarcu w czerwonych skatach zalegajacych
na paleozoicznym podtozu wyznacza granice litostratygraficzng
pomigdzy permem i triasem na tym obszarze (Piefnkowski, 1989).
Na obszarze Gor Swietokrzyskich migzszos$¢ piaskowcédw dolno-
triasowych nie przekraczata 200 metrow, ale szybko wzrastata
w kierunku pétnocno-zachodnim, gdzie w bruzdzie srédpolskiej
osiggneta migzszos$¢ ponad 1600 metréow (fig. 20). Szczegdtowe
opracowania petrograficzne (Gtowacki, Senkowiczowa, 1969;
Senkowiczowa, 1970) wskazujg na kierunek dostawy materiatu
klastycznego z pétnocnego wschodu, czyli z obszaru platformy
wschodnioeuropejskiej. Z obszaru lgdowego masywu matopol-
skiego w permie pozostato tylko paleowyniesienie Wtoszczowy
(fig. 19). Pomiedzy tym wyniesieniem a obszarem Gér Swietokrzy-
skich pojawity sie waskie rowy o znacznej subsydencji osiggajgce
niekiedy nawet wartosci prawie 1000 metréw (fig. 20).
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FIG. 16. Gtéwne elementy paleotektoniczne i uskokowe masywu matopolskiego. Zaznaczono synklinorium
miechowskie (w duzej mierze pokrywajace si¢ z synklinorium Stomnik), ze wzgledu na jego wigksza
rozpoznawalno$¢. Schemat petni jednoczesnie funkcje szkicu strukturalnego, ilustrujacego relacje

migdzy jednostkami paleotektonicznymi a zmienno$cig przestrzenng pierwotnej migzszosci osadow

permu i mezozoiku (por. fig. 17-28)

Na terenie trzonu paleozoicznego Gér Swietokrzyskich utwory
dolnotriasowe zachowaty sie obecnie w jednym miejscu — na Go-
rze Jozefce, gdzie tworzg ptat zaklinowany w rowie tektonicznym
otoczonym dewonskimi dolomitami (Skompski i in., 2019). Poczat-
kowo zjawisko to interpretowano jako wypetnienie leja krasowego
powstatego w skatach dewonskich (Czarnocki, 1938; Filonowicz,
1969, 1970). Niezaleznie od ostatecznej interpretacji, obecnosé
utworéw wczesnomezozoicznych w centralnej czesci wychodni pa-
leozoicznych Gor Swietokrzyskich potwierdza udziat tego regionu
w procesach sedymentacyjnych matopolskiego basenu permsko-
mezozoicznego.

Pod koniec wczesnego triasu rozpoczeta sie transgresja morska
(ret) z kierunku poétnocno-zachodniego (Senkowiczowa, 1965;
Szulc, 2000). Potudniowe peryferia wyniesienia Wtoszczowy nadal
byty aktywne tektonicznie i przyczynity sie do powstawania litofacji
weglanowo-siarczanowych. Sumaryczna migzszos$¢ litofacji mor-
skich srodkowego triasu nie przekracza tutaj 200 metréw i zapewne
byta mniejsza niz na pozostatym obszarze masywu matopolskiego
(300-500 metrow; fig. 21, 22). Gtéwny kierunek inwazji sedymenta-
cyjnej byt zwigzany z bruzdg $rédpolska, gdzie w Srodkowym triasie
depocentrum lokowato sie bezposrednio na pétnocny zachdd od
masywu matopolskiego (fig. 16, 21). Analiza fauny (Senkowiczowa,
1965, 1970) i rozmieszczenia facji wskazuje (Senkowiczowa, 1976),
ze basen retu (w tym przypadku z bruzda $rédpolskg) komunikowat
sie z Tetydg poprzez strefe Ltopuszno—Chmielnik—-Tarnéw (Moraw-
ska, 1992, 1993). W permie i we wczesnym triasie transgresje mor-
skie wkraczaty na teren masywu matopolskiego od strony bruzdy
$rodpolskiej, czyli z kierunku pétnocno-zachodniego (Jewuta i in.,
2020). Od srodkowego triasu (wapien muszlowy) zaznacza sie na
omawianym terenie wyrazna przewaga transgresji morskich od
strony potudniowej, czyli od Oceanu Tetydy (Dayczak-Calikowska,
Moryc, 1988; Szulc, 2000; Ztonkiewicz, 2006; Gutowski i in., 2006;
Matyja, 2008, 2015; Moryc, 2018). Szczegdlnie dwa obszary tran-
zytowe dla ingresji morskich sg wyrdzniane: zatoka rzeszowska
i depresja krakowsko-tarnowska (Kutek, 1968, 1969, 1994; Sen-
kowiczowa, 1970; Feldman-Olszewska, 1997a, b; Szyperko-Teller,
1997a, b; Szyperko-Teller, Moryc, 1988; Pienkowski, 2004; Gutow-
ski, 2006; Swidrowska i in., 2008; Barth i in., 2018; Ztonkiewicz,
2019). Omawiany obszar komunikacji w srodkowym triasie pokrywa
sie ze strefg wzmozonej subsydencji we wczesnym triasie, gdzie
w waskich rowach migzszos¢ piaskowcow dochodzita do 1000 me-
tréw (por. fig. 20, 21, 22). Dla utworéw weglanowych triasu $rod-
kowego wykonano szczego6towy podziat biostratygraficzny oparty
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FIG. 17. Migzszos$¢ utworéw dolnego permu (czerwony spagowiec) na obszarze masywu matopolskiego

oraz obszarach przylegtych (Jurkiewicz, 1974; Morawska, Stupnicka, 1985; Pozaryski, Karnkowski, 1992;
Karnkowski,1999; Swidrowska i in., 2008). Izopachyty zréznicowano kolorystycznie, aby zminimalizowa¢

opisy na mapach: w przypadku duzych migzszosci (czerwony spagowiec, cechsztyn, jura gorna i kreda gérna)
izopachyty zaznaczono co 200 m, w pozostatych przypadkach — co 100 m. Pozostate objasnienia jak na fig. 16

FIG. 18. Miazszo$¢ utworow gornego permu (cechsztyn) na obszarze masywu matopolskiego oraz
obszarach przylegtych (Jurkiewicz, 1974; Morawska, Stupnicka, 1985; Wagner, 1994; Swidrowska i in.,
2008). Objasnienia na fig. 16, 17
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na konodontach, otwornicach i skolekodontach (Trammer, 1975;
Gazdzicki i in., 1975; Zawidzka, 1984). Natomiast sukcesje w potu-
dniowej czesci masywu matopolskiego (przedgoérze Karpat) badali
Tokarski (1965) oraz Moryc (1971), a ewolucje basenu srodkowo-
triasowego w ujeciu stratygrafii sekwencji przedstawit Szulc (2000).

Na poczatku poznego triasu powrdcita sedymentacja ladowa z do-
minacjg srodowisk rzecznych i jeziornych (litofacje itowcowo-mu-
towcowe). Cecha charakterystyczng tych litofaciji jest zréznicowana
kolorystyka z dominacjg barwy czerwonobrunatnej (Senkowiczo-
wa, 1965, 1970, 1976; Fijatkowska-Mader, 1998). W profilu gor-
nego triasu notuje sie osady dwoch krotkich ingresji (dolne war-
stwy gipsowe i utwory retyku w p6znym gérnym triasie). Na bloku
matopolskim w péznym triasie znacznie powiekszyty sie obszary
ladowe, a potencjalny przesmyk w kierunku Tetydy mégt sie rozwi-
jac przez ,zatoke rzeszowskg”. Migzszos¢ osadow gornego triasu
na obszarze Gor Swietokrzyskich wynosita 200-300 metréw, ale
juz w ich pétnocnym obrzezeniu mogty przekraczaé 400 metrow,
i wartosci te szybko rosty w kierunku bruzdy $rédpolskiej, gdzie
dochodzity nawet do 1400 metrow (fig. 22, 23).

Po okresie triasu caty obszar Niecki Nidzianskiej zostat wyniesiony
i ulegt czesciowej erozji, co prawdopodobnie skutkowato zniszcze-
niem wyzszych warstw retyku. Objawia sie to brakiem ciggtosci
sedymentacji pomiedzy retykiem a liasem, a takze miedzy retykiem
a srodkowag jura.

Wczesna jura

W czasie wczesnej i sSrodkowej jury sedymentacja na masywie
matopolskim lokalizowata sie gtéwnie w jego potnocnej czesci
(Senkowicz, 1959; Jurkiewiczowa, 1967, 1968, 1974; Pienkowski,
1983, 1997, 2004; Kutek, 1994; Gutowski, 1998; Kowalczewski,
2002; Ztonkiewicz, 2011, 2015, 2019; Matyja, Wierzbowski, 2014).
Rozprzestrzenienie osadéw wczesnojurajskich na obszarze ma-
sywu matopolskiego wykazuje plan strukturalny podobny do péz-
notriasowego (por. fig. 23, 24). Brak osadéw liasowych notuje sie
na wyniesieniu radomszczanskim i na znacznym obszarze synkli-
norium miechowskiego (potudniowa i centralna cze$¢). Jedynie
wagska zatoka wcina sie ku potudniowi, zajmujgc caty obszar Gor
Swietokrzyskich i konczy sie dopiero na wysokosci Lubaczowa
(Moryc, 2004), omijajgc w podtozu antyklinorium dolnego Sanu.
Prawdopodobnie utwory te pojawiajg sie dopiero w okolicach
Lwowa. Lias tworzg gtownie litofacje klastyczne, bezweglanowe
(Hakenberg, Swidrowska, 1996; Pienkowski, 2004). Maksymalne
migzszosci utwordw liasu na masywie matopolskim osiggnety po-
nad 700 metrow, ale na wiekszos$ci obszaru sedymentacyjnego ich
migzszos¢ byta w zakresie 200—400 metréw (fig. 24).

Srodkowa jura

Rozktad migzszosci utworéw srodkowojurajskich na masywie ma-
topolskim zdecydowanie nawigzuje do schematu wczesnojurajskie-
go, cho¢ ze znacznymi modyfikacjami (por. fig. 24, 25). Obszar se-
dymentacji znaczgco sie powiekszyt, obejmujgc depozycjg prawie
catg powierzchnie masywu. Wczesnojurajski potudniowy obszar
ladowy manifestuje sie jeszcze tylko w postaci wielu wysp (obszary
bez akumulacji), ktére sg dokumentowane wierceniami. Migzszos$¢
osadow jest tutaj relatywnie mata (100—200 metrow). Natomiast
obszar maksymalnej subsydencji przesunat si¢ ku wschodowi,
sytuujac sie pomiedzy strefg T-T a Gérami Swietokrzyskimi i anty-
klinorium dolnego Sanu. Na wysokosci wschodniego zakonczenia
Gor Swietokrzyskich ta ,rynna” srodkowojurajska byta przedzielo-
na garbem paleotektonicznym, skad ku NW i SE rosty migzszosci
osadow srodkowojurajskich (fig. 25). Poréwnujac ten plan z ob-
szarem bruzdy $rédpolskiej, wyraznie widac¢ jej przedtuzanie sie
w kierunku potudniowo-wschodniej czesci masywu matopolskiego.
Sama bruzda $rédpolska we wczesnej i sSrodkowej jurze znacznie
zmniejszyta swoj zasieg, lokujac sie pomiedzy strefg T-T a garbem
wielkopolskim.

Utwory jury $rodkowej na obszarze masywu matopolskiego byty
badane, m.in. przez Jurkiewiczowg (1967, 1968, 1974), Siemiat-
kowska (1969), Danca (1970), Siemigtkowskg-Gizejewska (1974)
i Kopika (1979). Na przedgérzu Karpat w rejonie Lubelszczyzny
ramy stratygraficzne opracowali Niemczycka (1978, 1997), Day-
czak-Calikowska i Moryc (1988) oraz Moryc (2004). Podsumowa-
nie powyzszej problematyki zawarto w pracy Dayczak-Calikowskiej
iin. (1997).

W obrebie utworéw srodkowojurajskich w synklinorium miechow-
skim, na przedgérzu Karpat i w strefie Gér Swietokrzyskich oraz
na LubelszczyZnie wyrdzniono cztery gtéwne cykle transgresyw-
no-regresywne. Gtéwna zmiana w stosunku do wczesnej jury po-
legata na przejsciu od dominujgcych $srodowisk kontynentalnych
do coraz bardziej morskich, co byto wynikiem nastepujacych po
sobie impulséw transgresywnych. Towarzyszyto temu stopniowe
zmniejszanie udziatu osadow klastycznych na rzecz bioklastycz-
no-weglanowych.



Pézna jura

W pdznej jurze w basenie polskim nastgpito odsuniecie depocen-
trum o ok. 50 km ku zachodowi w stosunku do jury srodkowej (por.
fig. 25, 26). To przemieszczenie strukturalne zapewne spowodowa-
to rowniez inng organizacje elementow paleotektonicznych na ob-
szarze masywu matopolskiego, a os$ subsydencji basenu polskiego
znalazta sie na wprost obszaru Goér Swietokrzyskich i antyklino-
rium dolnego Sanu. Dotychczasowy gtéwny obszar depozycji zlo-
kalizowany pomiedzy linig T-T a Gérami Swietokrzyskimi zachowat
jeszcze swojg poprzednia funkcje, ale znacznie stracit na dynamice
subsydencji i sumaryczna migzszos$¢ utworéw pdznej jury oscyluje
w granicach 500 metréw. Natomiast po zachodniej stronie pale-
owyniesienia Goér Swietokrzyskich — antyklinorium dolnego Sanu,
czyli na terenie przysztego synklinorium miechowskiego, rozwinat
sie subbasen o sumarycznej migzszosci utworéw gornej jury rzedu
nawet 700—800 metréw (fig. 26).

Najbardziej uniwersalny podziat sukcesji p6znojurajskiej stworzyt
Kutek (1994), ktory wyrdznit trzy megasekwencje: COK (kelowej—
oksford—kimeryd dolny), LUK (kimeryd $rodkowy i gérny), KVB
(gorny kimeryd—wolg—berrias dolny). Pierwsza sekwencja repre-
zentuje gtéwnie budowle weglanowe z ggbkami i liliowcami; druga
— osady weglanowe i terygeniczno-ewaporatowe, a trzecia — osady
marglisto-ilaste przechodzace w platforme weglanowg z wapie-
niami rafowymi. Sekwencje te zostaty wyréznione réwniez dla ob-
szaru lubelskiego (Hakenberg, Swidrowska, 1998a, 1998b, 2001;
Swidrowska, 2003).

Najwiekszym obszarem o zmniejszonej subsydencji na masywie
matopolskim byt teren trzonu paleozoicznego Gor Swietokrzyskich
potozony pomiedzy zatokg Ostatowa (permsko-mezozoicznym
subbasenem pétnocnym) oraz subbasenem miechowskim grani-
czgcym z wyniesieniem swietokrzyskim od poétnocy (Pawtowska,
1978; Ztonkiewicz, 2004, 2006, 2011, 2015). Réwniez na tym ob-
szarze, w czasie poznej jury, zaznaczyty sie lokalne przegtebienia
(Kutek, 1994; Gutowski, 1998; Matyja, Wierzbowski, 2014; Zton-
kiewicz, 2015).

W latach 70. XX wieku dominowat poglad, ze bruzda $rédpolska
przedtuza sie na obszar $wietokrzyski i dalej az pod Karpaty (Ku-
tek, Gtazek, 1972; Gtazek, Kutek, 1976). Podstawg tych opracowan
byty trzy przekroje paleogeologiczne: pierwszy z nich obejmowat
wschodni skton wyniesienia Wtoszczowy, ale poniewaz biegt
rownolegle do wyniesienia (prawie N-S), to w istocie dostarczat
informacji o rozwoju bruzdy na pétnoc, a nie na wschod, gdzie
powinna sie ona przedtuza¢ z obszaru basenu polskiego. Pozosta-
te dwa przekroje byty zlokalizowane w potudniowej czesci niecki
miechowskiej.

Powyzsza koncepcja zyskata szerokg akceptacje jako model
rozwoju basenu permsko-mezozoicznego oraz pogranicza kra-
tonu wschodnioeuropejskiego i szelfu Tetydy (Gizejewska, 1975;
Hakenberg, 1978, 1980; Hakenberg, Swidrowska, 1996, 1997,
1998a, 1998b; Dadlez i in., 1999a, b; Swidrowska, Hakenberg,
1999, 2000a, b; Pienkowski, 2004; Swidrowska i in., 2008). Sil-
ne argumenty za takim poglgdem dostarczaty réwniez szerokie
badania utworéw gérnojurajskich w potudniowym obrzezeniu Goér
Swietokrzyskich (Matyja, 1977; Kutek, 1994; Barski, Matyja, 2008).

W latach 80. i 90. XX wieku trwaty intensywne prace poszukiwaw-
cze w utworach mezozoicznych zapadliska przedkarpackiego
(potudniowa czes$¢ synklinorium miechowskiego). Dzieki wysitkom
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FIG. 19. Wyniesienie Wtoszczowy (wg Karnkowskiego, 2024): A — mapa paleogeograficzno-facjalna
permu w otoczeniu wyniesienia Wioszczowy na podstawie opracowan: Jurkiewicz, 1975; Pawtowska,
1979; Morawska, Stupnicka, 1985; Morawska, 1993; Wagner, 1994;

B - fragment mapy migzszosciowej utworéw permu i dolnego triasu wraz z zasiggami

wybranych formacji (Swidrowska i in., 2008) na podiozu mapy paleograficzno-litofacjalnej

licznej rzeszy geologdéw udato sig¢ w sposéb znaczacy zmieni¢ za-
siegi stratygraficzne niektérych jednostek litostratygraficznych.
Okazato sie, ze migzszosci utworéw gornej jury sg tam dwa do
trzech razy mniejsze (a dolnej kredy wieksze) niz pierwotnie przyj-
mowano (Maksym i in., 2001; Olszewska, 2001; Bobrek i in., 2002,

2003; Urbaniec, Swietlik, 2003; Gliniak i in., 2005; Gutowski i in.,
2006; Matyja, 2008; Morycowa, Moryc, 2011; Krajewski i in., 2011).
W tej sytuacji dalsze utrzymywanie pogladu o istnieniu w potudnio-
wo-wschodniej Polsce bruzdy srédpolskiej (Kutek, Gtazek, 1972;
Gtazek, Kutek, 1976; Kutek, 1994) nie znajduje potwierdzenia
w faktach. Wdowiarz (1983) juz wczesniej wysuwat te watpliwosci,
a Ztonkiewicz (2004, 2006, 2011, 2015) wielokrotnie sygnalizowat
watpliwosci w tej sprawie na podstawie analizy osadow jurajskich
W niecce miechowskiej.

Reambulacja arkusza Piekoszow (Ztonkiewicz, 2023a, b), ktora
uwzglednita wszystkie dotychczas wykonane badania, w tym ptyt-
kie wiercenia, pozwolita uszczegétowi¢ obraz budowy geologicznej
Gor Swietokrzyskich w rejonie ich zachodniego zamkniecia. Nie-
zwykle interesujgcy jest przekroj geologiczny wykonany na pod-
stawie materiatéw wykorzystywanych do nowej konstrukcji mapy
geologicznej — arkusz Piekoszow (Ztonkiewicz, 2023a, b). Na tym
przekroju, ktéry przebiega w obszarze wychodni permsko-mezo-
zoicznych w zachodnim zamknigciu paleozoiku swietokrzyskiego,
wida¢ wyraznie, ze utwory triasowe i jurajskie, lezgce w bezpo-
Srednim przedtuzeniu trzonu paleozoicznego, majg dwu-trzykrotnie
mniejszg migzszos$¢ niz utwory tego samego wieku zalegajace po

permu prezentowanej powyzej (mapa A)

poétnocnej i potudniowej stronie Gor Swietokrzyskich. Ten przekroj
jest dobrg wizualizacjg pogladu, ze trzon paleozoiczny nie lezat
w obszarze osiowym bruzdy $rédpolskiej. Ponadto jest dodatko-
wym argumentem do spostrzezen odnosnie gérnojurajskich-dolno-
kredowych migzszosci osadéw w potudniowej czesci synklinorium
miechowskiego, ktére wykluczajg mozliwos¢ podtrzymywania kon-
cepcji Kutka i Gtazka (1972) oraz Kutka (1994).

Wczesna kreda

Od po6znej jury po alb znaczna cze$¢ masywu matopolskiego
podlegata denudacji i znajdowata sie w warunkach Igdowych.
Skaty kredy zachowaty sie wytgcznie w synklinoriach obrzeza-
jacych region swigtokrzyski. Na przedpolu Karpat zachowaty
sie skaty najnizszej kredy, wienczgce megasekwencje kelo-
wej—neokom (Olszewska, 2001; Zdanowski i in., 2001; Urba-
niec, Swietlik, 2003; Gutowski, 2006; Gutowski i in., 2007; Ma-
tyja, 2008; Sliwinski i in., 2012; Ztonkiewicz, 2015). W péznej
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jurze i wczesnej kredzie w strefie tej rozwinat sie system basenoéw
o zwiekszonej subsydencji, charakteryzujacy sie wystepowaniem
gtebokowodnych facji (Ztonkiewicz, 2015). Aktywnos$¢ strefy ujaw-
nita sig ponownie w cenomanie, co przetozyto si¢ na wzrost migz-
szos$ci osadéw (por. Swidrowska i in., 2008).

FIG. 20. Migzszo$¢ osadéw dolnego triasu (pstry piaskowiec bez retu) na obszarze masywu matopolskiego

100 km

oraz obszarach przylegtych (Jurkiewicz, 1974; Morawska, Stupnicka, 1985;
Iwanow, 1998a; Swidrowska i in., 2008). Objasnienia na fig. 16, 17
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FIG. 21. Migzszos¢ osadow srodkowego triasu (wapien muszlowy wraz z retem i najnizszym kajprem)
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na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych (Jurkiewicz, 1974;

Iwanow, 1998b; Swidrowska i in., 2008). Objasnienia na fig. 16, 17

W potudniowej czesci synklinorium miechowskiego (miedzy Tarno-
wem a Degbicg) nie stwierdzono przerwy w sedymentacji na grani-
cy jury i kredy (Moryc, 1996, 1997; Olszewska, 2001; Zdanowski
iin., 2001). Srodowiska sedymentacyjne miaty tu charakter morski
i kontynentalno-lagunowy, okresowo potgczony z Oceanem Tetydy.
Powstawaty tu ptytkowodne platformy weglanowe, gdzie osadzaty
sie wapienie bioklastyczne, margle, mutowce i piaskowce glaukoni-
towe (Zdanowski i in., 2001; Maksym i in., 2001; Urbaniec, Swietlik,
2003). Maksymalne migzszosci kredy dolnej ledwo przekraczaty
300 m (fig. 27).

Po6zna kreda

Pan-europejska transgresja péznokredowa, ktéra siegneta az po
Ural i charakteryzowata sie bardzo duzym wzrostem stupa wody
(300-600 m), jak na warunki epikontynentalne, spowodowata stop-
niowe powigkszanie sie obszaru sedymentacji w kierunku potu-
dniowo-wschodnim (Marcinowski, Radwanski, 1983). W regionie
nidzianskim oraz w potudniowym obrzezeniu Gér Swietokrzyskich
osady gornokredowe zalegajg bezposrednio na utworach kimery-
du. Wyjatkiem jest okolica Opoczna na pétnocno-zachodnich pe-
ryferiach regionu, gdzie pod kredg zachowaty sie lagunowe osady
tytonu.

Profil utworéw gérnej kredy zwykle rozpoczyna sie od osadéw
albu, natomiast na potudniowym wschodzie — od cenomanu (Ha-
kenberg, 1969, 1973, 1974, 1978; Swidrowska i in., 2008). Utwory
neokomu zachowaty sie jedynie na pétnocno-zachodnich i pétnoc-
nych peryferiach regionu $wietokrzyskiego, a takze w pétnocno-
-wschodniej czgsci antyklinorium dolnego Sanu, w okolicy Luba-
czowa (Hakenberg, 1978, 1980; Olszewska, 2001), oraz lokalnie
w potudniowo-wschodniej czgsci niecki miechowskiej, w rejonie
Pilzna i Dgbrowy Tarnowskiej (Zdanowski i in., 2001; Gutowski
iin., 2007).

Osady albu w Polsce rozpoczynaja sie od piaskowcéw bezwe-
glanowych (Witkowski, 1969), nastepnie pojawiajg sie piaskowce
glaukonitowe, margle z fosforytami i facje ggbkowe. Transgresja
albska postepowata na SE, osiggajgc segment lubelski w srodko-
wym albie, a obszar synklinorium miechowskiego i wyniesienie
radomszczanskie w p6znym albie (Marcinowski, 1970; Hakenberg,
1978, 1980, 1986). Powyzej zalegajg utwory cenomanu, ktére
w czesci miechowskiej sg bogate w glaukonit.

W péznym turonie wynoszony obszar trzonu paleozoicznego Gor
Swietokrzyskich zaznaczyt sie w swoim obrzezeniu sedymenta-
cjg wapieni detrytycznych (Samsonowicz, 1926; Pozaryski, 1948;
Walaszczyk, 1992; Ztonkiewicz, 1994, 1998; Walaszczyk, Remin,
2015), co mozna uzna¢ za poczatek wznoszgcych ruchéw laramij-
skich. W koniaku i santonie w subbasenie warszawsko-lubelskim
obserwuje sie przejscie od skat raczej weglanowych przez mar-
gle i wapienie margliste do opok z udziatem piasku kwarcowego
pochodzgcego zapewne z obszaru zrédtowego aktywnego juz
w poznym turonie (Hakenberg, Swidrowska, 2001). W subbase-
nie miechowskim zaznaczajg sie w utworach koniaku i santonu
znaczne luki stratygraficzne (Walaszczyk, 1992). W rejonie Mielca
margle koniaku cechuje wysoka zawarto$¢ materiatu klastycznego,
ktéry pochodzit najpewniej z SE (Heller, Moryc, 1984). W kampanie
i santonie uktady facjalne nawigzuja do poprzednich rozktadéw, ale
udziat piasku kwarcowego byt znacznie wiekszy niz wczesniej i po-
krywat wiekszy obszar, co wskazuje na intensyfikacje wyniesienia
zrodtowego lub skrécenie drogi transportu osadéw klastycznych.
W mastrychcie wyniesienie paleotektoniczne Gér Swietokrzyskich
i antyklinorium dolnego Sanu byto juz mocno aktywne i silnie mo-
delowato sedymentacje w subbasenach: lubelskim i miechowskim.
Sumaryczna migzszo$¢ utworoéw péznokredowych na obszarze
masywu matopolskiego jest bardzo zréznicowana. W subbase-
nach lubelskim i miechowskim nieznacznie przekracza 1000 me-
trow (fig. 28). Z rozktadu migzszosci oraz zmiennosci litofacjalnej
mozna wnioskowac o istnieniu w péznej kredzie gérnoslaskiego
i rzeszowsko-przemyskiego obszaru lgdowego. Poprzez obszary
subbasendéw lubelskiego i miechowskiego zachodzita komunikacja
z Oceanem Tetydy.

Rozktady przestrzenne migzszosci utworow gornej kredy i gornej
jury na masywie matopolskim tworzg dosy¢ podobne obrazy, co
Swiadczy o zblizonych warunkach paleotektoniczych dla obu tych
podokresow (por. fig. 26, 28). Rozdzielajgcy je epizod wczesno-
kredowy, cho¢ o mniejszej subsydencji, nawigzuje do obu omawia-
nych map. Srodkowa i wczesna jura charakteryzujg sie rozktadem
migzszosci wskazujgcym na bardzo stabg subsydencje lub jej brak
w obszarze miechowskim, natomiast subbasen radomski (przedtu-
zenie ku SE bruzdy $rédpolskiej) w jurze srodkowej rozszerzyt sie,
az za Lubaczoéw, szerokg zatokg otwierajgc sie ku Tetydzie. Okres
triasowy na masywie matopolskim charakteryzowat sie wkracza-
niem bruzdy $rédpolskiej ku SE tylko do wysokosci Radomia, a po-
zostaty obszar wykazywat stosunkowo matg subsydencje lub jej
brak, jak np. miato to miejsce w obszarze przysztego synklinorium
miechowskiego. W permie masyw matopolski byt w zdecydowanej
wigkszosci obszarem lgdowym, na ktéry od NW, od strony base-
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nu polskiego, wkraczaty osady czerwonego spggowca i cechsz-
tynu. Przedstawiony zestaw map migzszosciowych (fig. 17-28)
pokazuje, ze trudno méwi¢ o kontynuacji bruzdy srédpolskiej ku
potudniowemu wschodowi, chociaz aktywnosc¢ tektoniczna linii
dyslokacyjnej T-T, oddzielajgcej masyw matopolski od platformy
wschodnioeuropejskiej, byta bardzo znaczgca. Sumaryczna migz-
szo$¢ utwordw mezozoicznych na obszarze Gér Swigtokrzyskich
wynosita 1300 metrow w czesci potudniowej i 1950 metrow w cze-
Sci potnocne;.

5.1.2.4. Masyw matopolski i Géry Swietokrzyskie
w paleogenie i neogenie

Paleogen

Na przetomie kredy i paleogenu, w wyniku ruchow laramijskich,
doszto do inwersji bruzdy $rodpolskiej oraz przebudowy tektonicz-
nej obszaru masywu matopolskiego (Stupnicka, 1970, 1972; Kutek,
Gtazek, 1972). Géry Swietokrzyskie ulegty czesciowej erozji, cho¢
proces ten mogt trwac dtuzej niz tylko w paleogenie. Po obu stro-
nach Gor Swietokrzyskich zachowaty sie sukcesje osadéw permo-
mezozoicznych.

Pomimo paleocenskiej reorganizacji tektonicznej Europy $rodko-
wej, gtéwny uktad basenéw sedymentacyjnych kontynuowat sche-
maty mezozoiczne. Na pétnocnym zachodzie Europy dominowat
basen Morza Pé6tnocnego, podczas gdy na potudniu rozciggat sie
Ocean Tetydy. W paleocenie inwersja tektoniczna w centralnej
czesci Nizu Polskiego (rejon Poznania—Warszawy) spowodowata
wypietrzenie watu srodpolskiego, dzielgc basen sedymentacyjny
na segment poznanski i warszawsko-lubelski. Obszar warszawsko-
-lubelski, potozony w catosci na wschod od linii Teisseyre’a-Tor-
nquista, pozostat stosunkowo nienaruszony przez deformacje tek-
toniczne paleogenu, w przeciwienstwie do regionu poznanskiego.
Transgresja srodkowoeocenska umozliwita wtargniecie morza od
zachodu na teren wczesniej speneplenizowany, rozprzestrzeniajgc
sie na wschod. Pozostatosci watu srédpolskiego w centrum basenu
tworzyty wtedy szereg wysp (Kasinski, Stodkowska, 2014).

Sukcesja osadéw eocenu w regionie warszawsko-lubelskim byta
czescig rozlegtego, srodkowoeuropejskiego basenu epikontynen-
talnego (Karnkowski i in., 2024: fig. 1). Basen ten graniczyt od
potnocy z ladem platformy wschodnioeuropejskiej, a od potudnia
— z obszarami ladowymi Moraw i Wotynia (fig. 29). Paleolgdy w tej
czesci Europy byty tworzone przez Masyw Czeski, masyw ma-
topolski i tarcze ukrainskg (Akhmetiev, Beniamovski, 2006; Ka-
sinski, Kramarska, 2008; Kasinski, Stodkowska, 2014; van der
Boon, 2017; Barrier i in., 2018; Popov i in., 2019; Karnkowski i in.,
2024). Morze osiggneto maksymalny zasieg w srodkowym eocenie,

a w péznym eocenie rozpoczeta sie jego regresja (Popov i in.,
2004a, b, 2019; Kramarska, 2006; Kovac i in., 2016; van der Boon,
2019; Krijgsman i in., 2020).

Na obrzezach masywu matopolskiego w pdznym eocenie istnia-
ty potgczenia z Oceanem Tetydy, co umozliwiato migracje fauny
morskiej migdzy pétnocng a potudniowg Europg (fig. 29). Warunki
sedymentacji osadow poznoeocenskich byty bardziej dynamiczne
w poroéwnaniu do osadoéw wczesno-oligocenskich (Knox i in., 2010).
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FIG. 22. Zréznicowanie
migzszosciowe

formacji triasowych

w poszczegdlnych
wierceniach na
wyniesieniu Wtoszczowy
(Karnkowski, 2024 — wg
Jurkiewicza, 1974,
zmieniono); Tp — pstry
piaskowiec; Tr — ret;

Tm - wapien muszlowy;
Tk - kajper; Ty - retyk

FIG. 23. Migzszo$¢ osadow gormego triasu (bez najnizszego kajpru) na obszarze masywu matopolskiego
oraz obszarach przylegtych (Jurkiewicz, 1974; lwanow, 1998c; Swidrowska i in., 2008).
Objasnienia na fig. 16, 17
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Analiza paleogeograficzna potudniowej Polski (Karnkowski i in.,
2024) wykazata istnienie wysp, ktorych ciesniny mogty stanowié
potgczenia miedzy basenami potnocnej i potudniowej Europy. Ba-
dania podtoza zapadliska przedkarpackiego (potudniowo-wschod-
nia cze$¢ masywu matopolskiego) ujawnity silnie zréznicowang
rzezbe z gtebokimi (>1000 m) paleodolinami (Gtowacki, Karnkow-

100 km

FIG. 24. Migzszos¢ osadow dolnej jury na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych

(Jurkiewicz, 1974; Feldman-Olszewska, 1998a; Swidrowska i in., 2008).
Objasnienia na fig. 16, 17

FIG. 25. Migzszo$¢ osadow Srodkowej jury na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych
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(Jurkiewicz i in., 1969; Jurkiewicz, 1974; Feldman-Olszewska, 1998b;
Ztonkiewicz, 2004; Swidrowska i in., 2008). Objasnienia na fig. 16, 17

ski, 1963; Karnkowski, 1989; Moryc, 1992, 1995, 1997; Pottowicz,
1998a, b, 1999; Karnkowski, Ozimkowski, 2001). W rejonie Rze-
szowa te paleodolinne wcigcia tworzyty niewielkie, odrebne sub-
baseny wypetnione osadami paleogenskimi pochodzenia ladowe-
go (Buraczynski, Krzowski, 1994; Moryc, 1995; Gedl, 2012, 2014;
Gedl, Worobiec, 2020). W obrebie tych subbasenéw wyrézniono
dwie jednostki litostratygraficzne: starsza formacje zlepiencow
z Ractawowki oraz mtodszg formacje jeziorng z Czudca (Moryc,
1995; Gedl, Worobiec, 2020). W péznym eocenie (fig. 29) obszar
wokoét Rzeszowa rozwijat sie jako region ladowy, niezajety przez
wody morskie Paratetydy az do p6znego srodkowego miocenu
(wczesny baden), co byto zwigzane z utworzeniem zapadliska
przedkarpackiego.

We wczesnym oligocenie (fig. 29) teren miedzy basenem karpac-
kim a basenem Morza Poétnocnego przeksztatcit sie w trwatg barie-
re lgdowg. Zjawisko to przypisuje sie globalnemu obnizeniu pozio-
mu morza o ok. 40 m ponizej wspotczesnego poziomu. Natomiast
w poéznym eocenie poziom morza osiggnat ok. +160 m wzgledem
poziomu wspotczesnego (Haqiin., 1987, 1988; Popov i in., 2010).
Z perspektywy paleogeografii paleogenu masyw matopolski po-
nownie petnit rolg obszaru granicznego miedzy potudniowg a pot-
nocng Europg, analogicznie jak w mezozoiku.

Neogen

W okresie neogenu masyw matopolski ponownie stat sie obszarem
intensywnej aktywnosci tektonicznej i sedymentacyjnej. Powstanie
zapadliska przedkarpackiego byto wynikiem ugiecia litosfery pod
ciezarem nasuwajgcych sie Karpat na ich przedpole, obejmuja-
ce masyw matopolski. Proces ten doprowadzit z jednej strony do
utworzenia basenu sedymentacyjnego Paratetydy (Radwanski,
1969, 1973; Karnkowski, 1978, 1989, 1993, 2019; Oszczypko,
2001, 2006; Gorka, 2015), a z drugiej — do uaktywnienia po6tnoc-
nych czesci masywu matopolskiego jako wyniesionej i wybrzu-
szanej strefy przedpola basenu przedgoérskiego (tzw. forebulge)
(Czarniecka, 2011; Wysocka i in., 2016).

Badania zapadliska przedkarpackiego zainicjowano w latach 50.
XX wieku, jednak intensywnos$¢ pozyskiwania nowych danych
z tego obszaru znacznie zmalata na poczatku XXI wieku (Gtowacki
iin., 1963; Karnkowski, Lapinkiewicz, 1965; Ney, 1967; Karnkow-
ski, Ottuszyk, 1968; Pottowicz, Starczewska-Popow, 1973; Ney
iin., 1974; Wdowiarz, 1976; Pottowicz, 1991, 1993; Krzywiec, 1999,
2006; Porebski, 1999; Krzywiec i in., 2001, 2005, 2008; Oszczyp-
ko, 2001, 2006).

Jednym z kluczowych zagadnien geologicznych, ktére wzbudzajg
kontrowersje, jest kierunek transportu materiatu klastycznego do
zapadliska przedkarpackiego. Pottowicz (1991, 1993, 1997), Karn-
kowski (1978) oraz Mastalerz i in. (2006) sugerowali, ze materiat
ten pochodzit gtownie z pétnocy. Z kolei Krzywiec (1999, 2006),
Porebski (1999), Krzywiec i in. (2001, 2005, 2008) oraz Dziadzio
i in. (2006) wskazywali na dostawe materiatu z obszaru Karpat.
Wyniki modelowan geologicznych przeprowadzonych przez Karn-
kowskiego i Ozimkowskiego (2001) umozliwity jakosciowg i ilo-
$ciowa rekonstrukcje paleogeografii zapadliska przedkarpackiego
w kilkunastu epizodach, od p6znego badenu (fig. 30) po Srodkowy
sarmat.

Obraz powierzchni péznopaleogenskiej na obszarze przedpola
Karpat, uzyskany na podstawie powyzszej procedury, potwierdza
wczeshiejsze wnioski o znacznym zréznicowaniu hipsometrycznym
powierzchni podmiocenskiej. Regionem o najwigkszych réznicach
wysokosciowych jest tzw. wyspa rzeszowska, gdzie deniwelacje
osiggaja 2000 m. Na przedstawionej mapie paleogeograficznej
wczesnego badenu (fig. 30) widoczny jest obszar na pétnoc od
Rzeszowa, gdzie brak duzych wysp, a teren charakteryzuje sie
bardzo zréznicowang rzezbg, zaréowno nadwodng, jak i podwodng,
zwigzang z morzem wczesnobadenskim (Karnkowski, 2019).

Basen przedkarpacki ulegat stopniowemu wypetnieniu materiatem
klastycznym dostarczanym z réznych zrédet i kierunkéw. Obszary
alimentacyjne obejmowaty wychodnie skat prekambryjskich, pale-
ozoicznych i mezozoicznych w potudniowej czesci basenu, zanim
zostaty pogrgzone w wyniku nasuwania Karpat z potudnia. Istotnym
zrédtem materiatu klastycznego dla potudniowej czesci basenu byt
réowniez orogen karpacki. Na poétnocy funkcjonowat obszar Igdowy,
tzw. wat metakarpacki (Nowak, 1927), ktéry w czasie rozwoju mio-
censkiego basenu przedgérskiego stat sie stabilnym zapleczem dla
dostaw materiatu klastycznego (Radwanski, 1969, 1973; Roniewicz,
Wysocka, 2002). Owczesne warunki klimatyczne sprzyjaty inten-
sywnemu wietrzeniu chemicznemu oraz rozwojowi rozlegtej sieci
rzecznej. Nawet niewielkie spadki terenu wystarczaty do transportu
duzych ilosci produktéw wietrzenia chemicznego (w formie roztwo-
réw) oraz drobnoziarnistego materiatu klastycznego.

Gory Swietokrzyskie, znajdujgce sie w bezposrednim sasiedztwie
basenu przedkarpackiego, byty kluczowym obszarem zrédtowym
dla osadéw silikoklastycznych w czasie sedymentacji badenskiej



i sarmackiej (fig. 30). Obraz paleogeograficzny p6Zznego miocenu
na obszarze masywu matopolskiego nawigzuje do wczesniejszych
schematéw (paleogenskich i mezozoicznych), podkreslajac stabil-
ng, oporowa role masywu, siegajgca nawet wczesnego paleozoiku.

5.1.2.5. Gtowne jednostki tektoniczne
Gor Swietokrzyskich

Obszar Gér Swietokrzyskich dzieli sie na dwie gtéwne jednostki
tektoniczne: tysogdrska strefe fatdow i kieleckg strefe fatdow (fig.
2, 31).

Strefa kielecka

W obrebie kieleckiej strefy fatdéw znajduja sie dwie gtéwne, pale-

ozoiczne jednostki tektoniczne. S3a to (fig. 2, 31):

— antyklinorium checinsko-klimontowskie, zbudowane z utworéw za-
réowno starszego, jak i mtodszego paleozoiku. Znajduje sie ono
w potudniowej czesci bloku, jednak na wschodzie sgsiaduje bezpo-
Srednio z blokiem tysogérskim;

— synklinorium kielecko-tagowskie, zbudowane gtéwnie z utworéw or-
dowiku i syluru oraz dewonu i dolnego karbonu.

Granice miedzy tymi dwiema jednostkami nie sg wyraznie okreslo-
ne, gdyz struktury podrzedne w obu tych jednostkach przechodzg
w sposob ciggty z jednej do drugiej. Tym nie mniej, dla potrzeb
usystematyzowania struktur tektonicznych strefy kieleckiej, wyod-
rebniono wsréd nich arbitralnie struktury podrzedne, kwalifikujgc
je do jednej z dwodch jednostek.

W sktad antyklinorium checinsko-klimontowskiego wchodzi wiele
podrzednych jednostek tektonicznych réznej wielkosci. Dwie indy-
widualne formy antyklinalne wsréd nich wyrézniajg sie wielkoscia:
antyklina checinska (Hakenberg, 1973, 1974; Kowalski, 1975; Ju-
rewicz, Stepien, 2012) i antyklina dyminska, podobnie jak jedyna
dobrze zindywidualizowana jednostka synklinalna bardzianska. Po-
zostate to mate jednostki o niezbyt pewnych granicach i niewielkim
rozprzestrzenieniu zaréwno podtuznym, jak i poprzecznym.

Antyklina checinska (fig. 31, 32a), opisywana juz przez Soboleva
(1909), a potem przez Czarnockiego (1919), to waska struktura
tektoniczna o dtugosci ok. 30 km. Jadro antykliny tworzg utwory
kambru dolnego—holmiowego (Czarnocki, 1927, 1938), ktérych roz-
ciggtos¢ na wschodzie jest zblizona do WNW-ESE, a na zacho-
dzie NW-SE, co moze sugerowac¢ wptyw ruchéw laramijskich, gdyz
struktury laramijskie (czesto z utworami paleozoiku w jadrze) maja
wtasnie taki kierunek. Ta zmiana kierunku osi pozwala podzieli¢
antykling checinska na dwa odcinki: checinski na zachodzie i brze-
zinski na wschodzie (Tomczyk, 1974). Granica miedzy tymi odcin-
kami przebiega w okolicy Radkowic. Zmiana kierunku z waryscyj-
skiego na laramijski w zachodniej czesci jednostki spowodowana
jest prawdopodobnie naciskami laramijskimi o kierunku SW-NE,
dziatajgcymi na potudniowo-zachodnim obrzezeniu mezozoicznym
Gor Swietokrzyskich.

Na zachodzie antyklina checinska zanurza sie pod struktury mezo-
zoiczne w rejonie Miedzianki, natomiast na wschodzie, na wschéd
od Bieleckich Mtynow rozdziela sie na dwie podrzedne antykliny
— komorkowska i tabedziowska, rozdzielone podrzedng synkling
zagorska, w ktorej jadrze wystepujg wapienie i dolomity eiflu (Fi-
lonowicz, 1967, 1968).

Antyklina komoérkowska (fig. 31) ma w swym jadrze skaty kambru
dolnego, na ktérych niezgodnie lezg osady dolnego dewonu, z kto-
rych zbudowane sa jej skrzydta. O$ podtuzna antykliny w kierunku
zachodnim zanurza sie i antyklina zanika, przechodzgc w podrzed-
ng synkline bilczanska i synkling zagérska. Réwniez w kierunku
wschodnim o$ antykliny unduluje, tworzgc poprzeczne depresje
i elewacje (Filonowicz, 1968). Antyklina wygasa na uskoku po-
przecznym.

Antyklina tabedziowska (fig. 31) (Czarnocki, 1919) ciagnie sig¢ od
okolic tabedziowa do Komoérek. W jej jadrze, w rejonie Radomic,
odstaniajg sie utwory kambru dolnego. Ku wschodowi i zachodowi
o$ antykliny zanurza sie, odstaniajgc piaskowce dewonu, ktére
tworzg réwniez jej potudniowe skrzydto. W czegsci zachodniej an-
tyklina jest waskopromienna i przykryta jest na potudniu przez
utwory permu i triasu. Tu tez potnocne skrzydto antykliny zostato
wyprasowane wskutek jej nasunigcia na synkline zagorska.

Na temat tektoniki utworow kambru antykliny checinskiej istnieja
tylko szczatkowe dane, gdyz skaty te znane sg z bardzo nielicznych
odstonie¢ (Filonowicz, Lindner, 1987) i praktycznie nie wystepuja
na powierzchni. Znane sg jedynie z prac ziemnych prowadzonych
tylko w kilku miejscach (Czarnocki, 1919, 1927, 1928; Kowalski,
1975; Gtazek i in., 1981; Stupnicka, 1986; Ortowski, Mizerski, 1995,
1996, 1998). Z tych skapych danych wynika, ze w obrebie utworéw

kambryjskich wystepujg stosunkowo liczne fatdy o osiach réwno-
legtych lub lekko skosnych do osi antykliny checinskiej. Moze to
oznaczag, ze przebudowa laramijska objeta utwory kambru w ogra-
niczonym stopniu, cho¢ fakt silnego zgniatania kambryjskich skat
jadra antykliny musiat wptyng¢ tez na zestromienie istniejgcych
wczes$niej fatdow, zwigzanych zapewne z ruchami sandomierskimi.

S

Platforma
paleozoiczna

FIG. 26. Migzszo$¢ osadow gorej jury na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych
(Gazdzicka, 1998; Swidrowska i in., 2008; Ztonkiewicz, 2004, 2006, 2015; Matyja, 2008).

Objasnienia na fig. 16, 17
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\

FIG. 27. Migzszo$¢ osadow dolnej kredy na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych

(Leszczynski, 1998a; Swidrowska i in., 2008).
Objasnienia na fig. 16, 17
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FIG. 28. Migzszo$¢ osadow gomej kredy na obszarze masywu matopolskiego oraz obszarach przylegtych

FIG. 29. Pozycja
masywu matopolskiego
i Gor Swietokrzyskich
na tle map
paleogeograficznych
centralnej Europy

w pdznym eocenie
(priabon) i wczesnym
oligocenie (rupel)
(Karnkowski i in.,
2024), m.m. — masyw

matopolski; G.Sw. - Gory
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(Leszczynski, 1998b; Swidrowska i in., 2008). Objasnienia na fig. 16, 17

Skrzydta antykliny checinskiej zbudowane sg gtéwnie ze stromo
zapadajgcych utworéw dewonu lezacych z kambrem w kontakcie
zaréwno tektonicznym, co sugeruje wyprasowanie utworéw ordowi-
ku i syluru, jak i sedymentacyjnym (Czarnocki, 1927, 1948; Gtazek
i in., 1981; Filonowicz, Lindner, 1986, 1987). W wielu miejscach
w skrzydle potudniowo-zachodnim antykliny, utwory mezozoiku sg
nasuniete na skaty dewonskie. Skaty ordowiku i syluru wystepujg
jedynie lokalnie na kambrze na powierzchni. Tam, gdzie znane sg
kontakty sedymentacyjne miedzy skatami kambru jgdra antykliny
a jej skrzydtami, wynika, ze istnieje miedzy nimi niezgodnos$¢ ka-
towa (Filonowicz, 1967, 1968; Gtazek i in., 1981). Oznacza to, ze
utwory kambru musiaty ulec deformacji przed ordowikiem w cza-
sie jednej z faz w $rodkowym lub péznym kambrze, badz w fazie
sandomierskiej w tremadoku. Brak na to jednak jednoznacznych
dowodow, a skaty kambru mogty zosta¢ sfatdowane w wyniku pro-
stego Sciskania skat jgdra antykliny checinskiej w czasie oroge-
nezy waryscyjskiej.

W okolicy Piasecznej Goérki piaskowce i wapienie dewonu pétnoc-
nego skrzydta antykliny checinskiej sg przeciete uskokiem po-
dtuznym i nasuniete na potudniowe skrzydto synkliny bilczanskiej,
natomiast na wschod od Bieleckich Mtynéw w obregbie antykliny
wystepuje poprzeczna depresja i w jej osi wystepujg sfaldowane
wapienie zywetu, tworzgc antykling Zastawia i synkling zagérska
(Filonowicz, 1968) o osiach NE-SW.

Podrzedne deformacje fatdowe, wystepujgce w utworach srodko-
wego i gérnego dewonu w zachodnim krancu antykliny checinskiej,
powstaty w czasie ruchow waryscyjskich, prawdopodobnie o tej
samej genezie, co w rejonie Kostomtotéw (Konon, 2006, 2007).

Antykline przecinajg liczne dyslokacje poprzeczne o kierunku NE—
SW. Sg to uskoki zrzutowe lub zrzutowo-przesuwcze (Filonowicz,
1967, 1968; Ortowski, Mizerski, 1998). Wedtug zgodnych opinii
geologdéw zajmujgcych sie tg czescig obszaru swietokrzyskiego
(Lewinski, 1912; Czarnocki, 1927; Stupnicka, 1970, 1972) duzy
wptyw na tektonike tego odcinka miaty ruchy laramijskie, ktore
spowodowaty zmiane pierwotnego, waryscyjskiego kierunku an-
tykliny checinskiej (Kutek, Gtazek, 1972).

Odcinek brzezinski antykliny checinskiej ma kierunek waryscyjski
(WNW-ESE). Zdaniem Hakenberga (1973, 1974) utwory ordowiku
i syluru mogg wystepowac w potudniowo-zachodnim skrzydle catej
antykliny checinskiej (pod zrzuconymi w skrzydle utworami dewo-
nu), natomiast brak jest dowoddéw na ich wystepowanie w skrzydle
potnocno-wschodnim.

Wiercenia wykonane we wsi Gorki, ok. 1 km na NE od Brzezinek,
wykazaty obecno$é utworéw kambru, natomiast utwory ordowiku
znane sg od dawna (Gurich, 1896; Czarnocki, 1938, 1950) z okolic
Morawicy, gdzie wystepujg wséréd utworéw kambru holmiowego.
Wedtug Tomczyka i Turnau-Morawskiej (1964), ordowik Brzezin
jest gteboko zaklinowany w tusce lub rowie tektonicznym o dtugo-
Sci niecatych 2 km i maksymalnej szerokosci ok. 70 m. Rozciggtos¢
tego elementu jest prawie rownoleznikowa. Filonowicz (1968) byt
zdania, ze utwory te tworzg asymetryczng i ztuskowang synkline.
Stwierdzona w otworach wiertniczych wielko$¢ upadu utworéw or-
dowickich (80—-60°) wskazuje, wedtug Znoski (2000), na kaledonski
wiek deformacji tektonicznych w tej czesci strefy kieleckiej oraz
na alpinotypne deformacje tektoniczne. Niestety, w pracy autor
nie przedstawit zadnego dowodu na niezgodno$¢ miedzy komplek-
sem kaledonskim a waryscyjskim. Zwtaszcza ze Ortowski i Mizer-
ski (1996) przedstawili podobne zaklinowane struktury sylurskie
w utworach kambryjskich antykliny dyminskiej, ktéorych w zaden
sposob nie mozna uzna¢ za dowdd deformacji kaledonskich w ob-
rebie strefy kieleckiej Gor Swietokrzyskich.

Na potudnie od Woli Murowanej (arkusz Morawica SMgP) antyklina
checinska ma strukture wachlarzowata, gdyz zaréwno skrzydto
potnocne, jak i potudniowe nachylone sg w kierunku osi antykliny
(Filonowicz, 1968).

Woyniki prac Czarnockiego (1919, 1938) i Filonowicza (1967, 1968,
1973) byty w latach poézniejszych weryfikowane przez kilku ba-
daczy tego regionu (Kowalski, 1975; Stupnicka, 1986; Ortowski,
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Mizerski, 1998). Kowalski (1975) twierdzit, ze budowa geologicz-
na antykliny checinskiej stanowi modelowy przyktad dla koncepcji
Sanforda (1959), w ktoérej gtdéwna role w powstaniu antykliny przy-
pisat uskokom w podtozu i kompresji postmezozoicznej. Stupnicka
(1986) pisata natomiast, ze skaty kambru sg silnie zdeformowane,
fatdy sg strome o upadach skrzydet rzedu 50-80°, majg mate am-
plitudy, a w niektérych miejscach sg obalone czy pochylone na
potnoc. Ortowski i Mizerski (1998) twierdzili jednak, ze przy tak
duzych upadach skrzydet antykliny checinskiej, powstatej w cza-
sie ruchéw waryscyjskich, bardziej podatne utwory kambryjskie
musiaty ulec deformacjom wskutek $ciskania jgdra antykliny, ktore
mozna uzna¢ za deformacje dysharmonijne, za czym moga prze-
mawiac¢ niewielkie amplitudy fatdow. Na wewnetrzng strukture an-
tykliny checinskiej wptyw mogty mie¢ réwniez ruchy laramijskie,
co juz podkreslali Lewinski (1912) i Czarnocki (1927, 1938, 1948).

Z przegladu dostepnych danych wynika, ze wewnetrzna struk-
tura antykliny checinskiej i jej poszczegolnych czesci powstata
w zmieniajgcym sie polu naprezen, zwigzanych z jego reorien-
tacjg w réznych epokach tektonicznych. Mozna tu znalez¢ relikty
zaréwno deformaciji starokaledonskich (mtodokadomskich?), mto-
dokaledonskich, co najmniej dwoch faz ruchéw waryscyjskich,
fazy laramijskiej, a prawdopodobnie takze ruchéw miocenskich,
zwigzanych z ostatecznym dzwiganiem swietokrzyskiego cokotu
paleozoicznego.

Synklina gatezicko-bolechowicka (fig. 31, 32A) (Czarnocki,
1923) przebiega od okolic Stopca na wschodzie (Filonowicz, 1967,
1968) do okolic Gatezic (Czarnocki, 1938). Nazywana jest tez syn-
kling bolechowicko-borkowska (Tomczyk, 1974). W jadrze tej struk-
tury wystepuja skaty famenu i karbonu dolnego w okolicach Bole-
chowic i Kowali (Czarnocki, 1938; Filonowicz, 1967, 1968, 1973)
oraz karbonu w Gatezicach (Czarnocki, 1938). Synklina ma roz-
ciggtos¢ WNW-ESE. Ciaggnie sie na dtugosci ok. 30 km, osiggajac
szerokos$¢ 4—6 km (fig. 31, 32A). Od Bolechowic do Kowali synklina
ma najwiekszg amplitude i ma budowe asymetryczna, o tagod-
nym i stabo zaangazowanym tektonicznie skrzydle pétnocnym.
Skrzydto potudniowe jest bardziej strome, poprzecinane uskokami
i podrzednie sfatdowane (Filonowicz, 1968). Osiowg cze$¢ synkliny
przecina kilka dyslokacji podtuznych o kierunku WNW-ESE, ktore
wptywajg na upady utworéw dewonu. Mniejsze znaczenie majg
natomiast dyslokacje transwersalne o zréznicowanych kierunkach.
Wedtug Filonowicza (1968) cze$¢ zaburzen strukturalnych w potu-
dniowym skrzydle zwigzana jest z ruchami w kenozoiku.

Ta wielka synklina wypetniona jest gtéwnie utworami dewonu $rod-
kowego, a w jej skrzydtach wystepujg skaty dewonu dolnego (Tom-
czyk, 1974). Synklina jest cze$ciowo asymetryczna i przewazaja
w niej upady ku potudniowi. Pétnocne skrzydto synkliny ma upady
rzedu 25-35°, podczas gdy skrzydto potudniowe — 60—-80°, zarow-

no ku N, jak i S. Silniej zdeformowana jest w cze$ci zachodniej, co
wigze sie z wptywami ruchéw laramijskich. Jej o$ nachylona jest
w kierunku zachodnim, co powoduje, ze na powierzchni odstaniajg
sie utwory dolnego karbonu, ktére chowaja sie pod utwory permu
i mezozoiku.

Na wschdd od Kowali 0$ synkliny wykazuje silng wergencje ku
zachodowi i dzieli sig¢ na dwie podrzedne synkliny: babiogdrska na
potnocy i bilczanskg na potudnie, przedzielone antykling spdlnicka.

Synklina babiogérska zawiera w jadrze wapienie zywetu, natomiast
synklina bilczanska tworzy trzy mate brachysynkliny zbudowane
z wapieni zywetu w jadrze oraz z dolomitéw zywetu i eiflu na skrzy-
dtach.

W okolicy Borkowa synklina gatezicko-bolechowicka jest najwez-
sza, co zwigzane jest najprawdopodobniej z dziatalnoscig podtuz-
nego uskoku, ktéry przebiega przez osiowg czes$¢ synkliny. Uskok
ma charakter nasuniecia skierowanego ku pétnocy.

Uskoki poprzeczne, przecinajgce potudniowe skrzydto synkliny
w czesci bolechowickiej, Filonowicz (1968) odnosi do zaburzen
starokenozoicznych.

Synkline skibska (fig. 31) wyrdéznit Czarnocki (1928). Jest ona
korelowana z podrzedng synkling skrzelczycka (Filonowicz, 1967,
1968). Wystepuje ona miedzy Checinami a Skibami. Na E i W za-
nurza sie ona pod utwory permo-mezozoiku. W jej osi wystepujg
wapienie franu. Skrzydto poétnocne jest bardziej strome od skrzy-
dta potudniowego, co $wiadczy o kierunku nacisku w trakcie jej
powstawania z kierunku potudniowego. Skrzydta synkliny zbudo-
wane sg z wapieni i dolomitéw zywetu. W czesci osiowej synkliny
przebiega uskok podtuzny, z ktérym zwigzana jest mineralizacja
miedziowa (Czarnocki, 1928).

Antyklina dyminska (fig. 31, 32A) jest jednostka tektoniczng
(Czarnocki, 1919, 1948, 1950; Tomczyk, 1974; Kowalczewski,
1979; Ortowski, Mizerski, 1996) zbudowang z utworéw kambru
dolnego w jadrze i skrzydet utworzonych ze skat dewonu dolnego,
ktére lezg niezgodnie na kambrze.

Pozycja stratygraficzna skat kambru antykliny nie jest catkowicie
jasna. Skaty kambryjskie jadra antykliny nalezg, wraz z utworami
ordowiku i syluru, do dolnego pietra strukturalnego, ktére ma budo-
we monoklinalng, zaburzong przez uskoki podtuzne i poprzeczne.
W obrebie utworéw kambryjskich wystepujg réwnoleznikowe rowy
tektoniczne, w ktérych znajdujg sie utwory ordowickie i sylurskie
(Ortowski, Mizerski, 1996). Rowy te lezg wzdtuz gtownej dyslokacji
podtuznej w obrebie osiowej strefy antykliny. Biegi warstw utworéw
pietra starszego (kaledonskiego) i gérnego (waryscyjskiego) wyka-
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paleozoiczna

FIG. 30. Pozycja

Gor Swietokrzyskich

i ich potudniowego
otoczenia na tle mapy
paleogeograficznej
basenu
péznobadenskiego
(miocen) w zapadlisku
przedkarpackim,
rozwinigtego na podtozu
masywu matopolskiego
(wg Karnkowskiego,
Ozimkowskiego, 2001;
Karnkowskiego, 2019);
(ciecie poziomicowe co
100 m, kolor zielony+ —
wyspy, kolor niebieski+
- obnizenia, gtebie)
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zujg daleko idace analogie, co oznacza, ze deformacje obu pieter == 5
strukturalnych musiaty zachodzi¢ w podobnym polu napregzen. TUEHv
S'g &% Platforma
Filonowicz i Lindner (1987) uwazaja, ze skaty kambryjskie w za- ~§§ { g;’ paleozoiczna
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kambru (Czarnocki, 1927). W sktad staropaleozoicznych skat bu-
dujgcych antykline wchodzg réwniez tupki syluru. Skaty ordowiku
i syluru charakteryzujg sie wysokg plastycznoscig oraz duzg po-
datnoscig na deformacje tektoniczne, co objawia sig zmiennoscig
ich katow upadu, mieszczgca sie w zakresie od 20° do 80°. W po-
tudniowo-zachodnim skrzydle antykliny, na utworach eokambru lub
ordowiku, spoczywajg niezgodnie piaskowce plakodermowe emsu
z upadami wynoszacymi ok. 20°. W budowie strukturalnej antykli-
ny uczestniczg rowniez utwory mezozoiczne (trias, jura), ktérych
upady sg poréwnywalne z upadami skat dewonskich.

Proces formowania antykliny zbrzanskiej mégt rozpoczac¢ sie
w péznym paleozoiku, a w trakcie ruchow waryscyjskich struktura
ta ulegta czesciowej erozji. Utwory czerwonego spggowca oraz
triasu zalegajg prawie zgodnie na skatach srodkowodewonskich.
Antyklina zachowata swa strukture w mezozoiku, jednak zostata
odmtodzona w wyniku ruchow starokimeryjskich. Wspoétczesny ob-
raz geologiczny tego obszaru jest rezultatem ruchéw laramijskich,
ktore doprowadzity do przechylenia antykliny na pétnocny wschod
i wytworzenia bezposredniego kontaktu ilastych skat staropale-
ozoicznych i utworéw gérnojurajskich wzdtuz strefy dyslokacyjnej
o przebiegu NW-SE.

Synklina bardzianska (fig. 31) rozcigga sie wzdtuz potudniowej
czesci strefy kieleckiej w kierunku WNW—-ESE i jest potozona w ob-
rebie antyklinorium klimontowskiego (Ortowski, Mizerski, 1995;
Konon, 2004, 2006, 2008). Osiowa cze$¢ tego antyklinorium (Wal-
czowski, 1968; Filonowicz, 1973) zawiera synkline bardzka oraz jej
zachodnie przedtuzenie w postaci synkliny daleszyckiej (fig. 31).
Podtozem synkliny bardzianskiej jest cokét kadomski, nad ktérym
wystepujg skaty silikoklastyczne dolnego i sSrodkowego kambru
(Mizerski, 1994, 1995, 1996, 1998, 2004; Ortowski, Mizerski, 1995;
Kowalczewski i in., 2006). Ponad nimi lezg warstwy ordowiku o nie-
zgodnosciach katowych siegajgcych 60° (Czarnocki, 1928). Poglad
ten zostat oparty na obserwacjach na Goérze Ryj, gdzie utwory
kambru dolnego oddzielone sg uskokiem od formacji ordowickiej
synkliny bardzianskiej. Pie¢ kilometrow na zachdd od tego miej-
sca byt wykonany otwoér Zareby-2 (Jurkiewicz, 1971; Szczepanik,
2019), gdzie w przyspagowej czesci profilu stwierdzono zalega-
nie utworéw dewonu na tupkach kambryjskich bez niezgodnosci
katowej. Podobne obserwacje zostaty poczynione w niedalekim
profilu Zalesia. Mozna stgd zatozy¢, ze i w synklinie bardzianskiej
niezgodnos¢ pomiedzy kambrem a ordowikiem jest minimalna lub
wcale jej nie ma. Pomiedzy kambrem a ordowikiem stwierdzono
w tym profilu luke stratygraficzng obejmujaca cze$é srodkowego
i caty gorny kambr (Jurkiewicz, 1971; Szczepanik, 2019) Skaty or-
dowiku wykazujg znaczng ré6znorodnosc¢ litologiczng: od piaskow-
cow z wktadkami ilastymi w dolnej czesci, az po dolomity w czgsci
przystropowej (Trela, 2006). Warstwy sylurskie rozpoczynaja sie
tupkami graptolitowymi, ktére w gornej czesci profilu (goérny lu-
dlow) sg stopniowo zastepowane przez szarogtazy (Czarnocki,
1919; Stupnicka, 1995; Malec, 2001; Nawrocki, 2006). Na granicy
tupkow graptolitowych i szarogtazéow wystepuje intruzja magmo-
wa typu sill, tradycyjnie okres$lana jako diabaz bardzki (Czarnocki,
1919, 1938). Sktad geochemiczny intruzji odpowiada bazaltowi to-
leitowemu (Krzeminski, 2004). Diabaz wtargnat w ptasko lezgce
skaty syluru, a nastepnie zostat wraz z nimi sfatdowany w synkline
miedzy péznym sylurem a wczesnym dewonem (Kowalczewski,
Lisik, 1974). Na takg sekwencje zdarzen wskazuje przefatdowana
natura pierwotnego namagnesowania diabazu, odnotowana przez
Nawrockiego (1999). Powyzej szarogtazéw niewachlowskich wy-
stepuje luka stratygraficzna obejmujgca czas od gérnego syluru
do dolnego dewonu (Czarnocki, 1936; Malec, 2001; Koztowski
i in., 2014). Emskie skaty silikoklastyczne i dolomity eiflu zalegajg
niezgodnie na skatach starszych (Czarnocki, 1919; Racki, 2006)
i zostaty sfatdowane w czasie orogenezy waryscyjskiej wraz z pod-
tozem dolnopaleozoicznym (np. Szulczewski, 1995; Lamarche i in.,
2003 i cytowane tam prace).

W obszarze swigtokrzyskim w wyniku kompresji waryscyjskiej wy-
ksztatcity sie liczne jednostki tektoniczne wyzszego i nizszego rze-
du. Jednym z kluczowych elementéw powstatych w tym okresie jest
depresja daleszycko-bardzianska, ktéra na zachodzie przechodzi
w synkling kieleckg o przebiegu WNW-ESE.

Synklina daleszycka (fig. 31), bedgca ku zachodowi przedtu-
zeniem synkliny bardzianskiej, jest wypetniona gtéwnie osadami
dewonu, z udziatem syluru. Synklina bardzianska, usytuowana na
wschodzie, obejmuje przede wszystkim utwory syluru, z wktad-
kami dewonu w czesci osiowej, a takze fragmentaryczne utwo-
ry ordowiku w potudniowym skrzydle. W ogodlnej strukturze jed-
nostka ta wykazuje cze$ciowg analogie do budowy synklinorium
kielecko-tagowskiego. Depresja ta charakteryzuje sie¢ wyraznym
zapadaniem ku zachodowi, co objawia si¢ wystepowaniem coraz
mtodszych utworéw paleozoicznych oraz stopniowym rozszerza-
niem synkliny daleszyckiej. W kierunku wschodnim obserwuje sie
natomiast wynoszenie catej jednostki, jej stopniowe zwezanie oraz
zamkniecie depresji utworami ordowiku w skrajnej czesci synkliny
bardzianskiej. Synklina daleszycka (fig. 31) jest znacznie wieksza

obszarowo od synkliny bardzianskiej, a jej profil litologiczny obej-
muje skaty paleozoiczne, konczace sie osadami gérnego dewonu.
Podobienstwa w budowie obu synklin stanowig cenny materiat do
badan stratygraficznych i tektonicznych, umozliwiajgc szczegdtowg
analize ewolucji strukturalnej regionu.

Strefa tysogorska

Strefa tysogorska, wyodrebniona przez Czarnockiego (1936, 1950,
1957), stanowi bezsprzecznie odrebng jednostke tektoniczng
w stosunku do potudniowego obszaru — kieleckiego. Region ten
cechuje petniejszy rozwoj gtéwnie starszego paleozoiku, a szcze-
goélnie zachowana ciggtos¢ sedymentacji miedzy najwyzszym gor-
nym kambrem i najnizszym ordowikiem oraz migdzy najwyzszym
sylurem i najnizszym dewonem. Obraz strukturalny tego obszaru
zostat zasadniczo uksztattowany w epoce waryscyjskiej.

Antyklina tysogoérska (fig. 31, 32B), wchodzi w sktad obszaru
tysogorskiego, ale tylko potnocne jej skrzydto wykazuje genetycz-
ne zwigzki z regionem tysogorskim, a potudniowe ma wyrazne
tendencje obszaru kieleckiego, gdzie zaktocenia typu fatdowego
obserwowane sg tylko w obrebie utworéw kambru $rodkowego
(Czarnocki, 1919, 1957). W niektérych odcinkach potudniowego
skrzydta antykliny tysogorskiej wystepujg w kambrze czeste zmia-
ny upadow i biegow warstw oraz serie odwrécone ku potudniowi,
tworzgce lokalne uktady synklin i antyklin typu fatdowego. W potu-
dniowo-wschodniej czesci antykliny tysogorskiej Filonowicz (1973)
wyodrebnia lokalne zafatdowania wraz z odwréceniem kambru ku
potudniowi. W skrzydle pétnocnym antykliny tysogorskiej wystepu-
ja utwory kambru gérnego w litofacji piaskowcéw kwarcytycznych
(formacja z Wisniowki), ordowiku w postaci tupkéw graptolitowych
oraz syluru. Utwory starszego paleozoiku zalegajg tu rownolegle
do osiowej czesci antykliny, wykazujg upady potnocne, ustabili-
zowane, miejscami zmienne, bez przefatdowania (Deczkowski,
Tomczyk, 1969). Wzdtuz catej prawie rozciggtosci antykliny, po-
czgwszy od Kajetanowa na zachodzie az po okolice Opatowa na
wschodzie, tj. na odcinku ok. 60 km, zapadanie warstw jest wy-
bitnie pétnocne, pod katem 40-60°. Stopieh zaangazowania tek-
tonicznego ilastych skat géornego kambru, ordowiku oraz syluru
jest tu identyczny. Zaktécenia potozenia utworéw powodujg tylko
dyslokacje transwersalne zwigzane z kompresjg waryscyjska (Ga-
gata, 2005). Najwieksza dyslokacja transwersalna — tysogorska,
o kierunku potudnikowym, na linii Rzepin—Stupia Nowa—-tagow—
Rakéw-Kotuszéw (Samsonowicz, 1925, 1934; Czarnocki, 1957;
Pawtowski, 1965) wykazuje przesuniecie antykliny tysogdrskiej,
wynoszgce ok. 2—3 km. Zamknigcie antykliny tysogorskiej od za-
chodu, w rejonie Tumlina, musiato nastgpi¢ w wyniku dyslokacji
poprzecznych o silnie zrzuconych skrzydtach zachodnich, gdyz
utwory kambru antykliny tysogérskiej ku zachodowi zanurzajg sie
tu gteboko pod utwory dewonu dolnego.

Synklina bodzentynska (fig. 31, 32B), o kierunku WNW-ESE,
przebiega w odlegtosci 8—10 km na potnoc od jgdrowej partii anty-
kliny tysogérskiej. Os$ synkliny jest rownolegta do tej antykliny i w
odcinku zachodnim stabo nachylona ku zachodowi. Jej szerokos¢
w granicach utworéw dewonu maksymalnie osigga 5 km. Tworza
ja gtéwnie utwory dewonskie, w osiowej czesci franu i famenu.

Strefa antyklinalna bronkowicko-wydryszowska (fig. 31, 32b),
potozona ok. 12 km na pétnoc od antykliny tysogorskiej, w partiach
jadrowych odstania utwory gérnego syluru lub dolnego dewonu.
Antyklina bronkowicka jest wybitnie asymetryczna, przechylo-
na ku potudniowi, z silnie zaburzonym skrzydtem potudniowym.
Antyklina ta, o kierunku WNW-ESE, rozcigga sie na odcinku ok.
6—8 km i zarowno na wschdd, jak i zachdd ginie szybko pod pokry-
wg mezozoiczng. Znacznie wieksze zaburzenia wykazuje jedynie
jadrowa partia odwréconych tu warstw wydryszowskich ludlowu,
w ktorej wystepujg nawet wtérne zafatdowania przy kontaktach
ze zwieztymi piaskowcami (Czarnocki, 1957). Sfatdowanie utwo-
row paleozoicznych w pétnocnej czesci regionu tysogorskiego na-
stgpito w czasie ruchéw waryscyjskich, a wiec w fazie sudeckie;j.
W wyniku kompres;ji potudnikowej powstata asymetryczna antykli-
nalna struktura Bronkowic, przechodzgca na potudniu w synkline
bodzentynska.

5.1.2.6. Wgtebna budowa Gér Swietokrzyskich
i obszaréw sgsiednich na gtebokich przekrojach
geologicznych

Wszystkie powyzej opisane jednostki tektoniczne Gér Swietokrzy-
skich sg zidentyfikowane i wydzielone na podstawie badan po-
wierzchniowych. Na tej podstawie stworzono wiele ré6znych map
geologicznych w réznych skalach. Z kolei, na podstawie gtéwnie
map geologicznych, konstruowano przekroje geologiczne, aby
zwizualizowa¢ wgtebng budowe geologiczng. Przekroje te przede
wszystkim bazowaty na danych powierzchniowych oraz na wy-
nikach wiercen. Na poczatku XX wieku, z inicjatywy profesora



Z. Kotanskiego, powstat zespét realizujgcy projekt map Sciecia
poziomego do gtebokosci 5 kilometréw na obszarze catej Polski.
Rezultatem tych prac jest ,Geologiczny Atlas Polski map scigcia
poziomego” (Kotanski, 1997b). Gory Swietokrzyskie i obszary
przylegte byty tam opracowane przez Tomczyka (1994) oraz Ha-
kenberga i Swidrowska (1997) — czyli geologéw 6wczes$nie dys-
ponujgcych bardzo dobrg wiedzg i doswiadczeniem niezbednym
do wykonania takich map. Dzisiaj materiaty z Atlasu (Kotanski,
1997) po reambulacji sg wszechstronnie wykorzystywane do bu-
dowy tréjwymiarowych modeli komputerowych (Piotrowska i in.,
2005). Karnkowski (1996), bedgc sam uczestnikiem projektu prof.
Kotanskiego, postanowit wykorzysta¢ mapy $ciecia poziomego do
konstrukcji wgtebnych przekrojéw geologicznych do gtebokosci
pigciu kilometrow (fig. 33). Lokalizacje przekrojow dobrano tak,
aby ukazac takze wgtgbng budowe geologiczng otoczenia Gor
Swietokrzyskich, obejmujaca synklinorium miechowskie, antykli-
norium dolnego Sanu oraz pétnocny skton tysogérskiego pasma
fatdowego. Ich przebieg przedstawiono na podktadzie mapy pod-
kenozoicznej Polski (Stepien, Grabowski, 2022), zaznaczajac za-
sieg masywu matopolskiego oraz w jego obrebie blok gérnoslaski
ograniczony strefg Krakéw—Lubliniec (Zaba, 1999; Buta, Habryn,
2008; Buta i in., 2008). Zaznaczono réwniez uskok swietokrzyski,
ktory zapewne petnit role uskoku synsedymentacyjnego w rozwoju
Swietokrzyskiego basenu paleozoicznego oraz istotng strefe w roz-
tadowywaniu naprezen w czasie waryscyjskich ruchéw tektonicz-
nych po dolnym karbonie. Antyklinorium dolnego Sanu, ktére ma
zapewne wieloetapowg aktywno$¢ tektoniczng — od kambru az po
neogen, przediuza sie ku zachodowi w kierunku strefy kieleckiej
oraz pétnocnego sktonu synklinorium miechowskiego. Jednocze-
Snie potudniowo-wschodnia cze$¢ masywu matopolskiego wyka-
zuje swoj rys w ewolucji rozwoju basendéw paleozoicznych i mezo-
zoicznych — kiedy mogta stanowi¢ obszar Ilgdowy lub tranzytowy
wzgledem stref o wiekszej subsydencji.

Na prezentowanych przekrojach (fig. 34) dobrze wida¢ istotne réz-
nice pomigdzy strefg kielecka i tysogorskg. W strefie kieleckiej
podtoze kadomskie zalega na gtebokosciach (1—-4 km) i nigdzie
nie odstania sie na powierzchni terenu. W strefie tysogérskiej
gtebokos$c¢ zalegania tego podtoza przekracza 5 kilometréw, ale
w potnocno-wschodniej czgsci masywu matopolskiego, ktéry lezy
w przedtuzeniu strefy tysogorskiej, najprawdopodobniej powierzch-
nia stropowa orogenu kadomskiego, znow jest na gtebokosciach

poréwnywalnych do strefy kieleckiej. Z analizowanych przekrojow
(fig. 34) wida¢, ze row (przegtebienie) Odrzywotu—Cmielowa (por.
fig. 16) jest pozostatosciag po stabilnym subbasenie paleozoicznym,
ktérego wypetnianie trwato zapewne od kambru az po wczesny
karbon wtgcznie. Inaczej wyglada to w strefie kieleckiej, gdzie
pomimo pewnych uproszczen zastosowanych z koniecznosci wy-
nikajgcej z ograniczen graficznych, dobrze wida¢, ze na podtozu
kadomskim spoczywajg stosunkowo migzsze formacje kambryj-
skie, na ktérych gdzieniegdzie zachowaty sie ptaty ordowiku i sy-
luru. Podobny obraz zachowania sie nielicznych pozostatosci po
ordowicko-sylurskiej sedymentacji wystepuje w podtozu synklino-
rium miechowskiego, ale tam te pozostatosci wystepujg wprost na
podtozu kadomskim (nie ma utworéw kambru) (Jurkiewicz, 1975).
Migzszosci utworéw dewonu i karbonu dolnego zachowane w stre-
fie kieleckiej nie sa duze i sg mniejsze niz w potudniowej czesci
synklinorium.

Sfatdowanie utworéw paleozoicznych, jakie nastgpito w wyniku
ruchow tektonicznych (faza sudecka), spowodowato powstanie
planu strukturalnego, jaki znamy z dzisiejszej rzeczywistosci. Syn-
kliny i antykliny, synklinoria i antyklinoria (por. fig. 2, 31) w strefie
kieleckiej sg w zdecydowanym stopniu efektem ruchéw waryscyj-
skich (Szulczewski, 1977; Stupnicka, 1988, 1992, 1995; Mizerski,
1992, 1994, 1998, 2004; Gtazek, 1993, 1995). Na przedstawionych
przekrojach (fig. 34) ujeto réwniez zagadnienie faldéw mezozoicz-
nych (Konon, Mastella, 2001; Konon, 2015; Rybak-Ostrowska i in.,
2020; Konon i in., 2024), powstatych w wyniku ruchéw fazy lara-
mijskiej (Jurewicz i in., 2023, 2024). Wzajemne relacje pomiedzy
waryscyjskimi a laramijskimi strukturami sg przedmiotem badan
tektonicznych (Konon, Mastella, 2001; Jurewicz i in., 2023, 2024;
Kononiin., 2024), podobnie jak zagadnienie ruchéw tektonicznych
w paleogenie i neogenie, gdzie wskutek nasuwajacych sie z potu-
dnia Karpat doszto do powstania i aktywnos$ci uskokéw zrzutowych
i przesuwczych w zapadlisku przedkarpackim i jego p6tnocnym
obrzezeniu (Krzywiec i in., 2001).

Dzieki gtebokim przekrojom geologicznym (fig. 34) mozna wszech-
stronnie analizowa¢ mapy paleogeograficzne (np. fig. 5, 6, 12, 18,
19) w kontekscie architektury basenéw sedymentacyjnych rozwi-
jajacych sie na obszarze masywu matopolskiego i lepiej powigzac
zachowane kompleksy skalne z ich pierwotnym miejscem i warun-
kami depozycji.
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5.1.3. Kaledonidy niemiecko-polskie

Stanistaw Mazur

Niniejszy rozdziat podsumowuje aktualng wiedze o kaledonidach
niemiecko-polskich, integrujgc dane geologiczne i geofizyczne,
m.in. w celu blizszego wyjasnienia sytuacji szwu Thora pomiedzy
Awalonig a Baltikg oraz towarzyszgcego mu basenu przedgorskie-
go. Korzystajgc z reinterpretacji profili sejsmicznych DEKORP Ba-
sin-9601 i PolandSPAN PL1-5600 oraz dwuwymiarowych modeli
grawimetrycznych i magnetycznych, wraz z regionalnymi mapami
anomalii grawimetrycznych i magnetycznych, przeanalizowano
przebieg gtéwnych granic tektonicznych w opisywanym regionie.
Wyniki analizy pokazujg, ze front deformacji kaledonskiej jest
wyznaczony pétnocnym zasiggiem pasa fatdowo-nasuwczego
o charakterze naskérkowym (ang. thin-skinned). W poblizu Rugii
w Niemczech pas ten zbudowany jest ze stabo zmetamorfizowa-
nych ordowickich osadow klastycznych pochodzgcych z kaledon-
skiego klina akrecyjnego. W Polsce kaledonidy pomorskie obej-
mujg zdeformowane osady péznoordowicko-sylurskiego basenu
przedgorskiego, ktore zostaty wtgczone do klina orogenicznego
na przetomie syluru i dewonu. Front deformacji rozwinat sie nad
sktonem krystalicznego podtoza, ktory kontrolowat zasieg pro-
pagacji ku wschodowi odksztatcen fatdowo-nasuwczych. Szew
Thora, zidentyfikowany jako nasuniecie krystalicznego podtoza
Awalonii na Baltike, lezy ok. 120 km dalej na potudnie. Rozcigga
sie pod depocentrum basenu poétnocnoniemieckiego i przediuza
ku potudniowemu wschodowi w strefe uskoku Dolska w zachodniej
Polsce. Na poziomie dolnej skorupy krawedz Baltiki jest podsunieta
w kierunku potudniowym az po Wzgoérza Flechtingen w Niemczech,
rozciggajac sie dalej ku wschodowi do waryscyjskiego szwu re-
nohercynskiego na skraju Masywu Czeskiego. Proponowany tu
przebieg szwu Thora pokrywa sie ze strefg wycienienia ptaszcza
litosferycznego, gdzie gruba litosfera Baltiki przechodzi w cienszg
litosfere Awalonii. Kaledonski basen przedgdérski dokumentuje dia-
chroniczng konwergencje miedzy Awalonig i Baltikg, trwajgca ok.
40 min lat (450—-410 min lat temu) od poczatkowej kolizji migdzy
Awalonig i Baltikg w sektorze rugijsko-dunskim Oceanu Tornquista
(p6zny ordowik) po ostateczng deformacje przedpola na granicy
lochkowu i pragu. Pézne fazy tego procesu zbiegty sie z zamknie-
ciem Oceanu lapetus.

5.1.3.1. Wprowadzenie

Gtéwnymi elementami strukturalnymi bioracymi udziat w deforma-
cjach orogenezy kaledonskiej w dzisiejszej Europie srodkowej byty
terrany Baltiki i Awalonii oraz rozdzielajgcy je Ocean Tornquista.
Konfiguracja paleogeograficzna tych jednostek odegrata kluczowg
role w ewolucji tektonicznej regionu we wczesnym paleozoiku, pro-
wadzgc ostatecznie do ich kolizji w ordowiku i sylurze (Cocks i in.,
1997; Cocks, Torsvik, 2002; Torsvik, Rehnstrém, 2003). Kaledonidy
niemiecko-polskie, rozciggajgce sig¢ pod przykryciem miedzy pot-
nocnymi Niemcami a pétnocno-zachodnig Polska (fig. 1), wyzna-
czajg strefe kontaktu orogenicznego, powstatego wskutek kolizji
Awalonii i Baltiki (Cocks i in., 1997; Torsvik, Rehnstrom, 2003).
Dlatego ten obecnie pogrzebany orogen trudno uznac¢ za czes¢
wtasciwego pasma kaledonskiego, uksztattowanego podczas za-
mkniecia Oceanu lapetus wskutek kolizji Baltiki i Laurencji (Soper,
Hutton, 1984; Soperiin., 1992; Cocks, Torsvik, 2002; Dewey, Stra-
chan, 2003). Niemniej nazwa kaledonidy niemiecko-polskie jest na-
dal uzywana ze wzgledéw historycznych od czasu, gdy za Stillem
(1936) termin ,kaledonidy” uznano za synonim orogenu wczesno-
paleozoicznego niezaleznie od jego lokalizacji na mapie Swiata.
Co wigcej, zaréwno kaledonidy niemiecko-polskie, jak i kaledonidy
wtasciwe reprezentujg orogeny zwigzane z wczesnopaleozoiczng
amalgamacjg paleokontynentu Laurosji (Cocks, Torsvik, 2002).

Zgodnie z obecnym stanem wiedzy, do powstania kaledonidow
niemiecko-polskich doprowadzito péznoordowickie zamkniecie
Oceanu Tornquista pomiedzy Baltikg a Awalonig, odgrywajacg role
aktywnego obrzezenia kontynentalnego (Katzungiin., 1993; Giese
iin., 1994, 1997; Dadlez, 2000; Katzung, 2001; Torsvik, Rehnstrém,
2003). Kolizja kontynentalna spowodowata rozlegte deformacje,
w tym fatdowanie i nasuwanie osadéw wczesnopaleozoicznych,
ktorych zasieg ku pétnocnemu-zachodowi zostat okreslony na pod-
stawie danych otworowych i sejsmicznych (Berthelsen, 1992; Kat-
zung i in., 1993; Lassen i in., 2001; Krawczyk i in., 2002). Jednak
lokalizacja szwu kaledonskiego na gtebszych poziomach goérnej
skorupy pozostawata enigmatyczna zaréwno w potnocnych Niem-
czech, jak i Polsce (Pharaoh, 1999; Mazur i in., 2016). Niektérzy
autorzy zdajg sie utozsamiac¢ kaledonski front deformacji ze szwem
tektonicznym pomigedzy Awalonig i Baltikg (np. Banka i in., 2002;
Narkiewicz i in., 2015; Smit i in., 2016). Jednak moze to sie od-
nosi¢ jedynie do gérnej czesci zdeformowanych osadéw dolnego
paleozoiku. Tymczasem wgtebna lokalizacja szwu oddzielajgcego
krystaliczne podtoze Awalonii i Baltiki, czesto okreslanego jako
szew Thora (Berthelsen, 1998; Pharaoh, 1999), pozostaje w du-
zej mierze nieznana. Dlatego w niniejszym rozdziale wykorzysta-

no dane pol potencjalnych w potgczeniu z istniejgcymi dowodami
geologicznymi i geofizycznymi, aby przesledzi¢ lokalizacje szwu
Thora, wyznaczajgcego kopalng granice ptyt tektonicznych Awa-
lonii i Baltiki.

5.1.3.2. Budowa geologiczna i ramy tektoniczne

Kaledonidy niemiecko-polskie powstawaty wskutek konwergencji,
a nastepnie kolizji Baltiki i Awalonii w p6znym ordowiku i sylurze
(Katzung i in., 1993; Giese i in., 1994; Dallmeyer i in., 1999; Kat-
zung, 2001; Torsvik, Rehnstrém, 2003). Orogeneza ta oznaczata
zamkniecie Oceanu Tornquista, ktére wraz z zamknieciem Oceanu
lapetus doprowadzito do utworzenia sie superkontynentu Laurosji
(Cocks i in., 1997; Cocks, Torsvik, 2002, 2005). Kaledonidy nie-
miecko-polskie sg obecnie catkowicie ukryte pod pokrywg mtod-
szych osaddéw o grubosci 1-4 km, w wiekszosci niezdeformowa-
nych. Zostaty odkryte dopiero w latach 60. i 70. ubiegtego wieku,
kiedy na tym obszarze rozpoczeto program gtebokich wiercen
i pozyskiwania danych sejsmicznych (Jaeger, 1967; Dadlez, 1974,
1978; Katzung i in., 1993; Franke, lllers, 1994; Piske i in., 1994).

Péitnocne Niemcy

Front deformacji kaledonskiej (fig. 1) wyznacza granice miedzy
niezdeformowanymi i zdeformowanymi skatami osadowymi dolne-
go paleozoiku w podtozu osaddéw gornopaleozoicznych i mezozo-
icznych. Profile sejsmiczne charakteryzujg front jako nasuniecie
0 upadzie ku potudniowi i potudniowemu zachodowi, ktére umiej-
scowito zdeformowane jednostki dolnego paleozoiku na obrzezeniu
kratonu wschodnioeuropejskiego i jego pokrywie osadowej (Kat-
zungiin., 1993; Piske, Neumann, 1993; Meissner i in., 1994; Piske
iin., 1994; Schliteriin., 1997). Zdeformowane osady ordowiku
0 migzszosci ok. 1500-3000 m zostaty odwiercone w kilku otwo-
rach na wyspie Rugia i w niemieckiej strefie ekonomicznej Morza
Battyckiego (Jaeger, 1967; Katzung i in., 1993; Franke, lllers, 1994;
Piske iin., 1994; Giese i in., 1994). Odwiert Rugen 5 stanowi profil
referencyjny (fig. 2), poniewaz uzyskano z niego najbardziej kom-
pletny profil zdeformowanych warstw ordowickich (Jaeger, 1967;
Giese i in., 1994; Franke, lllers, 1994). Udokumentowana zostata
jedynie sukcesja dolnego i $rodkowego ordowiku (tremadok—lan-
wirn), obejmujgca piaskowce, tupki i szarogtazy (fig. 2). Szarogtazy
te reprezentujg proksymalne turbidyty, ktérych detrytus wskazuje
na zrédta pochodzace z tuku wulkanicznego i ofiolitow (Giese i in.,
1994). W skatach tych wystepuje fauna Acritarcha o przypusz-
czalnym powinowactwie z Awalonig (Servais, Fatka, 1997); jednak
interpretacje te zakwestionowali Cocks i in. (1997), opierajac sie na
obecnosci stabo diagnostycznych faun gtebinowych.

Osady ordowickie z obszaru Rugii doswiadczyty metamorfizmu
anchizonalnego (Dallmeyer i in., 1999). Wieki plateau ok. 830
i 609 min lat uzyskane metodg “°Ar/*°Ar z detrytycznych muskowi-
tow z piaskowcow ordowickich sugerujg zrodta detrytusu zlokalizo-
wane na obszarze Baltiki (w otworach G 14 i Loissin 1) i Awalonii
(w otworze Rugen 5; fig. 1) (Dallmeyer i in., 1999). Z prébek catej
skaty uzyskano wiek muskowitu “°Ar/3*Ar wskazujgcy na szczyt de-
formaciji i wydarzenie termiczne w zakresie od 450 do 425 min lat
temu (p6zny ordowik—pdzny sylur; Dallmeyeriin., 1999). Poniewaz
w otworze Loissin 1 (fig. 1) ordowickie tupki zalegajg na piaskow-
cach dolnego paleozoiku o proweniencji battyckiej, Dallmeyeriin.
(1999) postulowali wielkoskalowe podsuniecie obrzezenia Baltiki
pod paleozoik Rugii, ktory zostat przez nich zinterpretowany jako
kompleks ptaszczowin kaledonskich. Katzung (2001) oszacowat
rozmiar przemieszczenia zwigzanego z nasunieciem dolnego pa-
leozoiku Rugii na Baltike na nieco ponad 100 km. Réwniez kilka
studiéw sejsmicznych w potnocnych Niemczech i na Morzu Pétnoc-
nym wykazato, ze pod platforma paleozoiczna, zwykle korelowang
z Awalonig, wystepuje obrzezenie Baltiki podsunigte na odlegtos¢
70-150 km (np. Krawczyk i in., 1999; Abramovitz, Thybo, 2000;
Lassen i in., 2001). Frost i in. (1981) uzyskali datowania “°Ar/*Ar
(detrytycznego muskowitu i catej skaty) z prébek zdeformowanego
i stabo zmetamorfizowanego podtoza wschodniej czesci Morza
Poétnocnego i potudniowej Jutlandii, ktére daty wiek wczesnopale-
ozoiczny w zakresie od 510 do 430 min lat.

Podtoze tarczy battyckiej mozna przesledzi¢ metodami geofizycz-
nymi daleko na potudnie od frontu deformacji kaledonskiej, az do
obszaru hipotetycznego tzw. uskoku transeuropejskiego (Piske,
Neumann, 1993; Hoffmann, Franke, 1997). Ten ostatni zostat zin-
terpretowany jako kaledonski szew tektoniczny Oceanu Tornqu-
ista (Berthelsen, 1992). Ze wzgledu na brak danych z odwiertow,
struktura i litologia gtebokiego podtoza na potudnie od uskoku
transeuropejskiego pozostajg w duzej mierze nieznane. Wczesniej
podtoze to byto interpretowane jako mozaika terranéw wywodzg-
cych sie z Gondwany (Franke, 1994) lub jako wschodnia czes$¢
Awalonii (Katzung i in., 1995), ktéra zostata przytgczona do Balti-
ki w trakcie orogenezy kaledonskiej. Jednak w otworze Loissin 1,
zlokalizowanym na potudnie od uskoku transeuropejskiego w pot-
nocnych Niemczech (fig. 1), nawiercono w ostatnich 200 m profilu
zdeformowane skaty osadowe pelityczno-klastyczne o nieznanym
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wieku zalegajgce ponizej warstw mezozoiczno-kenozoicznych
i karbonsko-permskich. Te enigmatyczne skaty poréwnano z osa-
dami ediakarsko-wczesnopaleozoicznymi zalegajgcymi na kratonie
wschodnioeuropejskim (Franke, 1994; Giese i in., 1994). Ponie-
waz odwiert Loissin 1 dokumentuje skaty metaosadowe zwigzane
z kratonem wschodnioeuropejskim na potudnie od uskoku transeu-
ropejskiego, charakter tego ostatniego jako gtéwnego szwu kale-
donskiego zostat zakwestionowany przez Dallmeyera i in. (1999).
Dalsza krytyczng ocene koncepcji i znaczenia uskoku transeuro-
pejskiego przedstawili McCann i Krawczyk (2001).

Strefa szwu miedzy Baltikg a Awalonig zostata zobrazowana za po-
mocg danych sejsmicznych w ramach projektu MONA LISA na SE
Morzu Pétnocnym (fig. 1; Balling, 2000; Abramovitz, Thybo, 2000).
Na tym obszarze zidentyfikowano trzy rézne typy skorupy ziem-
skiej: (1) trojwarstwowg skorupe typowg dla kratonu wschodnio-
europejskiego w potnocnej czesci profilu; (2) skorupe przejsciowa
(strefa szwu) w centralnej czesci; oraz (3) dwuwarstwowa skorupe
o mozliwym powinowactwie z Awalonig na potudniu, charakteryzu-
jaca sie niskimi predkosciami w catej skorupie (Abramovitz, Thybo,
2000). Grubos$¢ skorupy ziemskiej waha sie od 38—35 km pod po6t-
nocnym brzegiem wyniesienia Ringk@bing-Fyn do 28-27 km pod
basenem pétnocnoniemieckim. Strefa szwu jest identyfikowana na
odcinku ok. 70 km w obrebie skorupy przejsciowe;j i jest ograniczo-
na od pétnocy szerokim na ok. 100 km, silnie refleksyjnym ciatem
wysokopredkosciowym w dolnej skorupie (Abramovitz, Thybo,
2000). Ciato to moze by¢ interpretowane jako dolna skorupa kra-
tonu wschodnioeuropejskiego podsunieta pod obrzezenie Awalonii
(Abramovitz, Thybo, 2000). Przebieg potudniowej granicy reflek-
syjnego ciata wysokopredkos$ciowego pokrywa sie w przyblizeniu
z lineamentem dolnej taby (fig. 1).

Dalej na potudniowy wschéd, wzdtuz biegu regionalnych ele-
mentéw strukturalnych, domniemany kontakt Awalonii i Baltiki
jest zobrazowany przez profil sejsmiczny 9601 eksperymentu
DEKORP-Basin'96 (Bayeriin., 2002). Profil sejsmiczny wskazuje,
ze klin Baltiki ciggnie sie na potudnie ponizej basenu permsko-me-
zozoicznego (Bayer i in., 2002: fig. 2). Zaobserwowana struktura
wskazuje na przedtuzenie sie skorupy battyckiej znacznie dalej na
potudnie niz pierwotnie zaktadano (Bayer i in., 2002). Gtéwne ce-
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chy interpretacji strukturalnej transektu sejsmicznego Basin-9601
- PQ2-9.1 (patrz ponizej w sekcji dotyczgcej modelowania grawi-
metrycznego) to: (1) dolna skorupa o wysokich predkosciach fal
sejsmicznych, ktérg mozna $ledzi¢ w kierunku potudniowym do ok.
120 km od p6tnocnego kranca profilu Basin-9601, ponizej centrum
basenu poétnocnoniemieckiego, i prawdopodobnie dalej az do linii
taby na 180 km, (2) ,horyzont O”, bedgcy charakterystyczng cechg
potudniowo-zachodniej czesci kratonu wschodnioeuropejskiego,
ktéry mozna $ledzi¢ ku potudniowi do ok. 100 km od po6tnocnego
kranca profilu Basin-9601, (3) kaledonski klin akrecyjny, zobrazo-
wany na pétnocnym odcinku profilu (DEKORP-BASIN Research
Group, 1999; Bayer i in., 1999; Bleibinhaus i in., 1999; Krawczyk
iin., 1999). Linia intersekcyjna frontu deformacji kaledonskiej pod
gérnym paleozoikiem znajdowataby sie ok. 180 km na pétnoc od
potudniowego kranca dolnej skorupy Baltiki, co wskazuje na sze-
roki, naskorkowy pas fatdowo-nasuwczy na przedpolu, podobny do
potudniowych Appalachoéw (np. Keller, Hatcher, 1999), badz stref
nasuwczych kaledonidéw norweskich (Brueckner, Cuthbert, 2013).
Front deformaciji kaledonskiej odpowiada najbardziej wysunietym
na potnoc ptytkim nasunigciom zwigzanym ze szwem Thora, ktory,
zanurzajac sie pod katem 15-20° na potudniowy zachéd, osiaga
poziom dolnej skorupy na linii taby (Bayeriin., 2002).

Polska pétnocno-zachodnia

Polskie kaledonidy stanowig pas tektonicznie zdeformowanych
skat osadowych gdérnego ordowiku i syluru, ktéry biegnie z pot-
nocnego zachodu na potudniowy wschéd na lgdzie w regionie
Pomorza Srodkowego i pod dnem Battyku (fig. 1; Dadlez, 1978;
Dadlez i in., 1994). W ponad 20 gtgebokich otworach wiertniczych
napotkano silnie pofatdowane dolnopaleozoiczne skaty osadowe
tworzace waskie i wydtuzone wypigtrzenie nazywane strefg Kosza-
lin-Chojnice lub, bardziej ogdlnie, kaledonidami pomorskimi (fig. 3;
Dadlez, 1978). Na wschodzie ten pas fatdowy kontaktuje z nie-
zdeformowanymi osadami dolnego paleozoiku basenu battyckiego
przykrywajgcymi kraton wschodnioeuropejski. Na zachodzie dolny
paleozoik zanurza sie coraz gtebiej i nie zostat spenetrowany przez
otwory. W przeciwienstwie do obszaru Rugii (p6étnocne Niemcy),
kaledonidy pomorskie zbudowane sag z niezmetamorfizowanych,
cho¢ silnie zdeformowanych skat osadowych. Podtoze dolne-
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go paleozoiku pomiedzy kaledonidami pomorskimi i pétnocno-
niemieckimi jest w wiekszosci nieznane. Wyjatkiem jest odwiert
L2-1/87 wykonany u wybrzezy Polski (fig. 1). Otwér dotart do inten-
sywnie sfatdowanych osadéw ordowiku, ktére nie réznig sie w tym
aspekcie od skat kaledonidéw pomorskich. Dlatego mozliwe jest,
ze sfaldowane podtoze dolnego paleozoiku rozcigga sig na catym
obszarze od Pomorza Srodkowego po Rugie.

Kaledonidy pomorskie angazujg gérnoordowickg i sylurskg mo-
notonng sukcesje tupkowo-mutowcowsy (fig. 2; Bednarczyk, 1974;
Jaworowski, 2000; Podhalanska, Modlinski, 2006). Rézne frag-
menty tej sekwencji, 0 migzszosci od kilku metréw do ok. 1100 m,
zostaty udokumentowane wierceniami. Osady ordowiku nalezg do
goérnego lanwirnu i karadoku (Bednarczyk, 1974; Podhalanska,
Modlinski, 2006). W kilku otworach znaleziono réwniez fragmenty
catego profilu sylurskiego, az po przydol (Podhalanska, Modlinski,
2006), przy czym udziat mutowcéw i drobnoziarnistych piaskow-
cow wzrasta ku stropowi sukces;ji sylurskiej (Modlinski, Podhalan-
ska, 2010). Na podstawie bardzo zmiennego nachylenia warstw
w rdzeniach otworéw wiertniczych, dochodzacego miejscami do
90°, wnioskowano o intensywnym fatdowaniu sukcesji dolnego pa-
leozoiku (np. Dadlez, 1974, 1978). Strome nachylenie warstw jest
czesto potgczone z wystepowaniem spekan, luster tektonicznych
i rys Slizgowych, ktére potwierdzajg znaczng deformacje i sugerujg
wystepowanie nasunieé. Strop syluru ma charakter niezgodnosci
erozyjnej, podobnie jak w sgsiednim, niezdeformowanym basenie
battyckim.

Facje dolnego paleozoiku kaledonidéw pomorskich sg podob-
ne do tych, ktére wystepujg w basenie battyckim, potozonym na
potudniowo-zachodnim sktonie kratonu wschodnioeuropejskie-
go (fig. 3) i interpretowanym jako kaledonski basen przedgérski
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(np. Poprawaiin., 1999; Mazur i in., 2018). Na obu obszarach skaty
goérnego syluru dostarczajg dowoddéw na sptycenie basenu w przy-
dolu z depozycjg osaddéw ptytkomorskich (Modlinski, Podhalanska,
2010). W zwigzku z tym, pomimo lokalnych réznic facji miedzy
kaledonidami pomorskimi a sgsiednig czescig basenu battyckiego,
zwtaszcza w ordowiku, oraz niekompletnego zapisu stratygraficz-
nego w kaledonidach pomorskich (Modlinski, Podhalanska, 2010),
sukcesje osadéw dolnego paleozoiku z obu obszaréw wykazujg bli-
skie pokrewienstwo. Na podobienstwo pomiedzy osadami dolnego
paleozoiku kaledonidéw pomorskich a osadami basenu battyckiego
wskazujg rowniez dane palinologiczne (Acritarcha) dla ordowiku
(Szczepanik, 2000) i syluru (Jachowicz, 2000). Chociaz niektorzy
badacze uzywali Chitinozoa, aby opowiedzie¢ sie za awalonskag
proweniencjg osadéw ordowiku (Wrona i in., 2001; Samuelsson
i in., 2002), ich poglady zostaty podwazone przez pdzniejsze ba-
dania proweniencji (patrz ponizej). Stopien przeobrazenia termicz-
nego materii organicznej ordowiku w kaledonidach pomorskich jest
niski i przypomina ten z basenu battyckiego (Szczepanik, 2000).
Badania proweniencji miki i cyrkonu w osadach dolnego paleozoiku
z kaledonidéw pomorskich i basenu battyckiego sugeruja pocho-
dzenie detrytusu ze wspolnego zrédta alimentacji ziaren silikokla-
stycznych. Detrytus byt dostarczany gtéwnie przez krystaliczne
podtoze kratonu wschodnioeuropejskiego (Baltika) z dodatkiem
ordowickich skat metamorficznych. Te ostatnie sg interpretowa-
ne jako kaledonska pryzma akrecyjna (Poprawa, 2006; Nawrocki,
Poprawa, 2006).

We wschodniej czesci kaledonidow pomorskich, w pasie o sze-
rokosci do 15 km, a takze w przylegtej czesci basenu battyckie-
go, warstwy dolnopaleozoiczne sg bezposrednio przykryte przez
permskg i mezozoiczng sukcesje basenu polskiego (Dadlez, 1978).
Jednak w zachodniej czesci kaledonidow pomorskich, na zachéd

tremadok-dolny arenig
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pokrywa osadéw deworiskich

i karbofskich \:l Zasieg dewonu pod przykryciem

od uskoku Koszalina (Dadlez, 1993; Nguyen i in., 2024; fig. 3),
platforma weglanowa $rodkowego i gérnego dewonu jest przykry-
ta dolnokarbonskimi tupkami i mutowcami oraz gérnokarbonskimi
facjami dystalnymi waryscyjskiego basenu przedgérskiego. Na
zachdd od kaledonidéw pomorskich sfatdowany dolny paleozoik
jest zrzucony na (stromych?) uskokach i nie zostat nawiercony
przez zadne otwory, ktére konczyty sie w warstwach dewonskich
lub wyzszych.

Ze wzgledu na bliskie pokrewienstwo sukcesji osadow dolnego
paleozoiku kaledonidéw pomorskich i basenu battyckiego pod
wzgledem litologii, biostratygrafii i proweniencji detrytusu, praw-
dopodobnie reprezentujg one, odpowiednio, zdeformowane i nie-
zdeformowane czes$ci basenu przedgorskiego kaledonidéw. Sg one
oddzielone przez nasunigcie frontalne potozone powyzej rampy
krystalicznego podtoza (Mazur i in., 2016). Istnieje jednak istotna
réznica miedzy migzszoscig ordowiku wnioskowang dla kaledo-
nidéw pomorskich a migzszoscig udokumentowang w otworze
Stupsk IG 1, penetrujacym sasiednig czes$¢ basenu battyckiego
(ok. 100 m; fig. 4). Nawet biorgc pod uwage spodziewang dupli-
kacje warstw ordowiku w wyniku fatdowania i nasuwania, zmiana
migzszos$ci nie moze by¢ spowodowana wytgcznie zaangazowa-
niem tektonicznym. Odwiert Stobno 1 przewiercit 1100 m osadow
karadoku, ktérych rzeczywista migzszosc¢, obliczona na podsta-
wie upadéw warstw podanych przez Dadleza (1978), wynosi ok.
30-40% tej wartosci. Dlatego nalezy zaktada¢ wzrost poczatkowej
migzszosci osadow ordowiku w kierunku zachodnim. Oczywiscie,
ze wzgledu na mozliwe wystepowanie odktucia w spggu ordowi-
ku, migzszosc¢ jego zdeformowanych warstw moze reprezentowac
cze$¢ basenu przedgoérskiego, ktoéry byt stosunkowo odlegty od
swej niezdeformowanej autochtonicznej czesci, nazywanej obec-
nie basenem battyckim.

5.1.3.3. Struktura frontu deformacji kaledonskiej
na Pomorzu

Linia sejsmiczna PolandSPAN™ PL1-5600 czesciowo obrazu-
je strukture kaledonidoéw pomorskich i przylegtej czesci kratonu
wschodnioeuropejskiego oraz jej pokrywy osadowej (fig. 4; Mazur
i in., 2016). Profil ma dtugo$¢ ok. 150 km i biegnie w kierunku
ENE-WSW na Pomorzu przez potudniowo-zachodni skton kratonu
wschodnioeuropejskiego i potozony nad nim basen battycki (fig. 4).
W kierunku WSW profil PL1-5600 przecina front deformac;ji kale-
donskiej i konczy sie w srodkowej czesci kaledonidéw pomorskich.
Chociaz wewnetrzna struktura kaledonidéw pomorskich jest stabo

zobrazowana, to profil sejsmiczny PL1-5600 wskazuje na naskor-
kowy charakter tego pasma faldowo-nasuwczego. Strop podtoza
w obrazie sejsmicznym jest gtadki i stopniowo pograza sie pod
migzszym stosem osaddéw dolnego paleozoiku (fig. 4; Mazur i in.,
2016). Mapa morfologii krystalicznego podtoza (fig. 5) wskazuje na
mozliwy zwigzek przyczynowo-skutkowy pomiedzy przebiegiem
frontu deformacji kaledonskiej a lezgcym ponizej sktonem podto-
za kratonu wschodnioeuropejskiego. Ten ostatni mogt stanowi¢
prog oporowy dla nasuwajgcych sie frontalnie ku NE skat ordowiku
i syluru kompleksu kaledonskiego. Front deformacji kaledonskiej
jest zobrazowany jako graniczna linia nasuniecia tych skat na nie-
zdeformowane osady basenu przedgérskiego (fig. 4). Analogiem
takiej struktury jest front nasunige¢ Karpat zewnetrznych w potu-
dniowej Polsce lub nasunie¢ potudniowych Appalachoéw (np. Keller,
Hatcher, 1999; Gagata i in., 2012).

Mapa gtgbokosci krystalicznego podtoza, obliczonej na podstawie
inwersji danych grawimetrycznych (fig. 5; Mazur i in., 2016), wyka-
zuje, w skali regionalnej, cechy wspélne z modelem PL1-5600. Strop
podtoza obniza sie 0 5500 m na odcinku 40 km ponizej kaledonidow
pomorskich i przylegtej czesci basenu battyckiego. Najbardziej stro-
me nachylenie stropu podtoza Baltiki tworzy rampe (prég) bezpo-
Srednio pod zdeformowana sukcesjg dolnego paleozoiku (fig. 5, 6).
Rampa stropu podtoza ma dos¢ jednolitg geometrie wzdtuz biegu,
bez stopni lub nieréwnosci zwigzanych z frontem deformacji ka-
ledonskiej (fig. 5). Kiedy strop dolnego paleozoiku i podtoza kry-
stalicznego sg wizualizowane wspdlnie w trzech wymiarach, wida¢
wyraznie, ze strop dolnego paleozoiku w duzym stopniu nasladuje
geometrie prekambryjskiego podtoza (fig. 6). Oczywiscie, istnieja
dwa wyrazne stopnie w stropie dolnego paleozoiku utworzone przez
uskok Koszalina i inny, nienazwany uskok dalej na zachdd (fig. 4),
ale ogolna architektura stropu dolnego paleozoiku pozostaje podob-
na do geometrii stropu krystalicznego podtoza.

5.1.3.4. Struktura szwu Thora we wschodnich
Niemczech

Strukture strefy kontaktu Awalonii i Baltiki obrazuje transekt
sejsmiczny przebiegajacy od Morza Battyckiego do goér Harzu,
ktéry zostat wczesniej zaprezentowany przez grupe badawczg
DEKORP-BASIN Research Group (1999), Krawczyk i in. (1999)
oraz Bayera i in. (2002). Poniewaz dane sejsmiczne przedstawio-
ne przez tych autoréw nie sg identyczne, wybrano wersje Bayera
i in. (2002: fig. 2) z potogim potozeniem Moho pod gérami Harzu.
Transekt (fig. 7) jest profilem ztozonym, ktory obejmuje zaréwno
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sekcje ladowa, jak i dane morskie. Dane Igdowe obrazujg obszar
od potudniowego kranca basenu permskiego (uskok Gardelegen)
do wybrzeza Morza Battyckiego na potudnie od wyspy Rugii (li-
nia Basin-9601). Transekt jest nastepnie kontynuowany na pot-
noc linig PQ2-9.1, ktéra znajduje sie dalej na zachdéd, a na ko-
niec potudniowg czescig linii PQ2-004-005, przecinajgcej Morze
Battyckie. Transekt ten zostat pierwotnie opracowany przez grupe
badawczg DEKORP-BASIN Research Group (1999). Kontynuacja
profilu az do linii PQ2-004-005 zapewnia dowigzanie do niedawno
opublikowanej interpretacji sejsmicznej dla catej linii PQ2-004-005
(Ponikowska i in., 2024).

Przewyzszenie pionowe 2,4

2. TEKTONIKA
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FIG. 4. Zachodnia czes$¢ profilu
sejsmicznego PolandSPAN PL1-5600
(lokalizacja na fig. 1) wg: Mazura i in.
(2016). Rysunek przedstawia pierwsze
60 km profilu przecinajacego front
deformacji kaledonskiej (pionowe
przewyzszenie 2,4). A — powiekszenie
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w kierunku poétnocnym reflektory ptaszcza pod Rugia, znajdujgce
sie ponizej ok. 40 km. Tego typu reflektory o upadzie ku pétnocy
sg rowniez znane z innych czesci Battyku (np. BABEL Working
Group, 1993; Meissner, Krawczyk, 1999). Dolna skorupa na NE
od 275 km profilu jest interpretowana jako nalezgca do Baltiki,
zgodnie z profilem PQ2-004-005 (Ponikowska i in., 2024). Jednak
obecny model pokazuje, ze dolna skorupa Baltiki wyklinowuje sie
w kierunku potudniowo-zachodnim, powodujgc sptycenie Moho
pod basenem poétnocnoniemieckim (fig. 7).

Pod basenem pdétnocnoniemieckim znajduje sie ciato wysokoge-

stosciowe, interpretowane jako efekt podklejania magmowego (fig.

Na podstawie zreinterpretowanego transektu sejsmicznego (fig. 7)
opracowano dwuwymiarowy model grawimetryczny w celu prze-
testowania proponowanych rozwigzan (Mazur i in., 2025). Model
grawimetryczny rozpoczyna sie w gérach Harzu i przecina basen
subhercynski, wzgorza Flechtingen, depocentrum basenu pétnoc-
noniemieckiego i wzniesienie Grimmen (fig. 1, 7). Gtéwne uskoki
w goérnej skorupie przeciete z potudniowego wschodu na pétnoc-
ny zachéd to: uskok brzezny potnocnego Harzu, lineament Aller,
uskok Haldensleben i uskok Gardelegen (fig. 7; Scheckiin., 2002).
Moho jest prawie poziome na gtebokosci ok. 30 km wzdtuz $rod-
kowej czesci profilu, az do km 275 (fig. 7), gdzie punkt bifurkacji
znajduje sie w obrebie Moho na potudnie od Rugii. Na podstawie
danych sejsmiki refleksyjnej pozostaje niepewne, czy Moho opada
na pétnoc, czy tez wygina sie w gére (Bayer i in., 2002). Jednak
dowigzanie do Moho i stropu dolnej skorupy reflektoréw zinter-
pretowanych przez Ponikowska i in. (2024) wzdtuz linii PQ2-004-
005 sugeruje, ze Moho obniza sie stosunkowo gteboko na ok. 40
km, a gérna gataz bifurkacji odpowiada stropowi dolnej skorupy.
Niemniej jednak dane sejsmiczne nadal wskazujg na zanurzone

7; Mazur i in., 2025). Osigga ono maksymalng grubos¢ 4 km mie-
dzy 140-260 km profilu. Ciato to jest odpowiedzialne za szerokag
dodatnig anomalie grawimetryczng wystepujaca w centralnej cze-
$ci basenu (fig. 7, 8). Odpowiada ono wysokopredkos$ciowej dolnej
skorupie o predkosciach fal podtuznych do 7,2 km/s, zidentyfikowa-
nej w pracy Bayera i in. (2002). Odpowiednikiem ciata magmowego
w dolnej skorupie jest horyzont wulkanitéw u podstawy sekwencji
osadowej basenu potnocnoniemieckiego, ktore zostaty umiejsco-
wione na przetomie karbonu i permu (np. Krawczyk i in., 1999).
Wulkanity nie zostaty uwzglednione w modelu (fig. 7) z powodu ich
ograniczonej migzszosci nieprzekraczajgcej 2000 m i umiarkowa-
nej gestosci. Skaty wulkaniczne nie mogg znaczaco wptywacé na
anomalie grawimetryczne, poniewaz wyzyna Grimmen, gdzie osia-
gaja najwieksza grubos¢ (Benek i in., 1996), odpowiada anomalii
ujemnej (fig. 8). Dane sejsmiczne bardzo dobrze obrazujg spag
cechsztynu (fig. 7), ale spag permu i spgg osadéw przedperm-
skich sg stabo zobrazowane, a ich gtebokos¢ jest niepewna poza
obszarami o dobrej kontroli otworowej. Aby zapewni¢ niezalezng
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kontrole gtebokosci do spggu permu, wykorzystano siatke danych
opublikowang przez Maystrenko i Scheck-Wenderoth (2013).

Model grawimetryczny sugeruje wiekszg gestos¢ skorupy Baltiki
w poréwnaniu z Awalonig. Kontrast gestosci nie jest jednak wy-
starczajaco duzy, aby byt widoczny na mapie anomalii grawime-
trycznych (fig. 8). Co wiecej, profil grawimetryczny wzdtuz linii sej-
smicznej Basin-9601 jest zdominowany przez cechy geologiczne
inne niz kontakt Baltika—Awalonia. Dlatego kontakt pomiedzy tymi
dwoma segmentami skorupy ziemskiej jest wymodelowany gtéwnie
na podstawie danych sejsmicznych. Zanurzajgcy sie w kierunku
potudniowym reflektor przecina catg krystaliczng skorupe od wy-
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spy Rugii do $rodka profilu pod depocentrum basenu pétnocno-
niemieckiego na 80 km profilu (fig. 7). Bayer i in. (2002) powia-
zali ten reflektor z wyraznym ,horyzontem O” obserwowanym na
catym Morzu Battyckim (DEKORP-Basin Research Group, 1999;
Bayer i in., 1999). W rejonie Rugii reflektor ten mozna skorelo-
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stalicznej skorupy Baltiki, to nie jest od niej daleko, biorgc pod
uwage ograniczong grubos¢ kambru pod potudniowym Battykiem
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cja, potudniowo-zachodnia krawedz skorupy battyckiej znajduje sie
ok. 120 km za linig frontu deformac;ji kaledonskiej w spagu gérnego
paleozoiku (fig. 8).

Front deformacji kaledonskiej jest stabo zobrazowany przez profil
Basin-9601 (fig. 7), nawet jesli jego pozycja jest okreslona przez
dane z otworéw wiertniczych. Jest to zgodne z postulowanym
wczeséniej naskérkowym charakterem kaledonskiego pasma fat-
dowo-nasuwczego (Bayeriin., 2002; Mazur i in., 2016; Ponikowska
iin., 2024). Front deformacji kaledonskiej znajduje sie bezposred-
nio na potudniowy zachéd od otworu G 14 (Ponikowska i in., 2024),
a kaledonski klin akrecyjny jest nasuniety na skorupe Baltiki (fig.
7), ktéra nie zdradza oznak zaangazowania w deformacje kaledon-
ska (Ponikowska i in., 2024).

5.1.3.5. Przebieg szwu Thora pomiedzy
wschodnimi Niemcami a Polskg

Anomalie grawimetryczne sg w wigkszosci zwigzane ze struktu-
rami geologicznymi, ktére powstaty po orogenezie kaledonskiej
(fig. 8). W wielu przypadkach sg to wzniesienia lub zagtebienia

Sekwencja permsko-kenozoiczna (wigczajgc wulkanity) basenow
potnocnoniemieckiego (2,65 g/cm®) i subhercynskiego (2,45 g/cm?)

[ | Awalonia (2,80 g/icm’)

I:l Baltika gérna/érodkowa skorupa (2,84 g/cm?)
|:| Baltika dolna skorupa (2,96 g/cm®)

I:I Ptaszcz litosferyczny (3,30 g/cm®)

w podtozu oraz pokrywajgce je osady o zmiennej grubosci. Silne
dodatnie anomalie sg czesto zwigzane z waryscyjskimi wypietrze-
niami podtoza, takimi jak géry Harz, wzgorza Flechtingen oraz Su-
dety i monoklina przedsudecka na potudniowy zachdd od uskoku
Dolska (fig. 8). Wyniesienie Ringkgbing-Fyn, oddzielajgce basen
potnocnoniemiecki od dunskiego, jest dobrze widoczne w obrazie
anomalii grawimetrycznych. Ujemne anomalie sg zwigzane z base-
nami osadowymi i zapadliskami tektonicznymi, takimi jak réw Horn,
czy skaty kopalnych basenéw sedymentacyjnych (subhercynskiego,
dunskiego i polskiego). W tym ostatnim dodatnia anomalia w cen-
trum basenu koreluje z antyklinorium srodkowopolskim utworzonym
podczas inwersji péznokredowej. Bardzo waznym wyjatkiem jest
depocentrum basenu potnocnoniemieckiego, gdzie wystepuje sil-
na anomalia dodatnia (fig. 8). Anomalia ta koreluje z zapadliskiem
Rheinsberg, w ktérym znajduje sie migzsza sekwencja osadow
permsko-mezozoicznych (fig. 7). Biorgc pod uwage, ze subhory-
zontalne Moho znajduje sie na gtebokosci ok. 30 km, najbardziej
prawdopodobnym wyjasnieniem anomalii dodatniej jest dolnoskoru-
powe ciato magmowe (fig. 7). Analogicznie do znanego wieku skat
wulkanicznych wystepujacych w basenie pétnocnoniemieckim (np.
Benek i in., 1996), wiek umiejscowienia ciata magmowego moze
by¢ wczesnopermski. Anomalia Rheinsberg wystepuje w strefie
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FIG. 7. Zagregowany
transekt sejsmiczny,

ztozony z linii DEKORP
Basin-9601 oraz DEKORP
PQ2-9.1iPQ2-5
(DEKORP-Basin Research
Group, 1999; Bayer i in.,
2002), rozciagajacy sie od
gor Harzu do potudniowego
Battyku oraz stworzony

na jego podstawie
dwuwymiarowy model
grawimetryczny.

A - profil sejsmiczny

z reflektorami podkre$lonymi
przez linie (Bayer i in.,
2002); UBPH - uskok
brzezny pdtnocnego Harzu,
UG - uskok Gardelegen,

UH - uskok Haldensleben;

B - profil grawimetryczny:
czarna linia przerywana —
obserwowany; czerwona linia
ciggta — modelowany. Cienka
niebieska linia pokazuje
wielko$¢ btedu;

C - model geologiczny
(Mazur i in., 2025);

MR - reflektory ptaszcza
litosferycznego
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FIG. 8. Regionalne dane
grawimetryczne dla wschodnich
Niemiec i zachodniej Polski
na podstawie kompilacji
grawimetrycznej firmy Getech
(Greeniin., 2019). Mapa
anomalii grawimetrycznych
jest kompilacja grawimetrii
wolnopowietrznej na morzu

i grawimetrii z poprawka,
Bouguera na ladzie. Dane sg
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jak na figurze 1

kontaktu miedzy Baltikg i Awalonig i maskuje stabsze efekty zwia-
zane z kontaktem obu domen skorupy ziemskiej (fig. 7).

Chociaz kontakt Baltiki i Awalonii okreslono z dobrym przyblizeniem
za pomocg modelu sejsmicznego Basin-9601 i zbudowanego na nim
modelu grawimetrycznego, kontynuacja szwu Baltiki i Awalonii na
zachod i wschéd pozostaje wysoce niepewna. Kolejne transekty,
ktére mozna wykorzysta¢ do podobnej analizy, znajdujg sie w od-
legtosci ok. 200 km na zachéd (EUGEMI+EUGENO-S 1 Aichroth
iin., 1992; Eugeno-S Working Group, 1988) oraz na wschod (LT-7,
Guterch i in., 1994). Aby w przyblizeniu rozpoznaé przebieg tej
granicy, wykorzystano pochodng kata nachylenia (tilt derivative;
Salemiin., 2008) anomalii magnetycznych (fig. 9). Anomalie te sg
zwigzane z mozaikg magnetycznie podatnych skat podtoza krysta-
licznego. Dodatkowo metoda pochodnej kata nachylenia wzmac-
nia sygnat pochodzgcy z gérnej czesci magnetycznego podtoza
(Salem i in., 2008). Rozktad anomalii tej pochodnej réwniez nie
jest w petni jasny, poniewaz sygnat z krystalicznego podtoza jest
ttumiony przez grubg pokrywe osadowg, a jednoczesnie perm-
skie skaty wulkaniczne charakteryzujg sie znaczng podatnoscig
magnetyczng.

Okreslajgc potnocno-wschodni zasieg Awalonii na poziomie stropu
krystalicznego podtoza, zatozono, ze powinien on by¢ w przyblize-
niu zgodny z przebiegiem frontu deformaciji kaledonskiej w Niem-
czech i pétnocno-zachodniej Polsce. Potozenie frontu na Morzu
Battyckim i w pétnocno-zachodniej Polsce jest rozpoznane na pod-
stawie danych otworowych z zadowalajgcg doktadnoscig (Mazur
iin., 2016 i odnosniki tamze). Front moze rozciggac¢ sie dalej w kie-
runku potudniowo-wschodnim, ale znika pod depocentrum bruzdy
$rodkowopolskiej, gdzie odwierty nie siggajg dolnego paleozoiku.
Ten ostatni jest odstoniety tylko w Gorach Swietokrzyskich, ale tam

————=" Uskoki przesuwcze
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deformacje kaledonskie sg stabe, przypominajgc efekty inwersji
basenow na dalekim przedpolu orogenu (Mazuriin., 2018 i odnie-
sienia tamze). Na wschod od profilu Basin-9601 granica Awalonii
moze skrgcac na potudniowy wschod i podgzac wzdtuz pétnocno-
-wschodniego zbocza wyzu magnetycznego, az do zakonczenia
waryscyjskiego szwu renohercynskiego (fig. 9). W takim przypadku
potnocno-wschodni zasieg Awalonii pokrywatby sie w przyblize-
niu z uskokiem Dolska. Oczywiscie taka interpretacja moze by¢
obarczona niepewnoscig i wymaga weryfikacji przez niedostepne
dotychczas gtebokie profile sejsmiki refleksyjnej. Na zachéd od
profilu Basin-9601 anomalie magnetyczne majg gtéwnie przebieg
potudnikowy, zwigzany z post-kaledonskg ewolucjg tego obszaru
(Maystrenko, Scheck-Wenderoth, 2013). Jednak pétnocny zasieg
Awalonii mogtby byé stosunkowo tatwo wyznaczony przez profile
MONA LISA (Abramovitz, Thybo, 2000) i NST83-07 (np. Holliger,
Klemperer, 1990), jesli zostatyby odpowiednio zinterpretowane.

Potudniowy kraniec Baltiki siega pod wyniesienie Flechtingen,
a dalej ku wschodowi jej zasieg jest ograniczony przez szew reno-
hercynski (fig. 9). W konsekwencji, w najbardziej wschodnich czeg-
Sciach Niemiec i Polski dolna cze$¢ skorupy Baltiki rozcigga sie az
do Masywu Czeskiego i waryscydéw. W tym rejonie jej potudniowag
granice wyznacza szew renohercynski (fig. 9).

5.1.3.6. Implikacje regionalne

Od poczatku lat dziewie¢dziesiatych XX wieku postuluje sie, ze
kaledonidy pétnocnoniemieckie sg naskérkowym pasmem fatdowo-
-nasuwczym (np. Katzung i in., 1993; Giese i in., 1994; Bayeri in.,
2002). Podobny poglad zostat pézniej sformutowany w odniesieniu
do kaledonidéw polskich (Mazur i in., 2016). Ta wiedza geologicz-
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kata nachylenia pola
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na nie przetozyta sie jednak w petni na interpretacje gtebokich
profili sejsmicznych. W wielu interpretacjach nasuniecie Awalo-
nii na Baltike, przecinajgce znaczng czes¢ skorupy krystalicznej,
jest bezposrednio wigzane z frontem deformacji kaledonskiej (np.
DEKORP-BASIN Research Group, 1999; Abramovitz, Thybo,
2000). Zaktadana korelacja migdzy kaledonskim frontem defor-
macji a szwem tektonicznym na poziomie krystalicznego podfoza
doprowadzita w pewnych przypadkach do czesciowo nietrafnych
interpretacji. Na tym tle w dobrym sensie wyrdznia si¢ interpretacja
Bayera i in. (2002), ktorzy zinterpretowali ,horyzont O” w gtebokiej
skorupie jako odpowiadajgcy stropowi Baltiki. Ostatnio Mazur i in.
(2025) przyjeli podobne podejscie, uznajac horyzont ,0” za bliski
powierzchni stropowej krystalicznej skorupy Baltiki (fig. 7). W re-
zultacie nasunigcie Awalonii na Baltike osigga podstawe pokrywy
osadowej na 282. km profilu Basin-9601, na obszarze wyniesienia
Grimmen na potudnie od Rugii. Punkt ten znajduje sig¢ ok. 120 km
na potudniowy zachéd od frontu deformacji kaledonskiej. Na tym
odcinku nasuniecie u podstawy kaledonskiego pasma fatdowo-
-nasuwczego musiato by¢ zlokalizowane w pokrywie osadowej
Baltiki, powyzej stropu krystalicznego podtoza, prawdopodobnie
w czarnych tupkach na granicy kambru i ordowiku. Wzdtuz swego
nasuniecia spggowego kaledonski klin orogeniczny, obejmujgcy
stabo zmetamorfizowane i niezmetamorfizowane osady dolnego
paleozoiku (ordowiku), zostat nasuniety na Baltike, ktorej skorupa
krystaliczna nie byta zaangazowana w deformacje.

Polskie (pomorskie) kaledonidy majg pozycje tektoniczng podob-
ng do kaledonidéw pétnocnoniemieckich. W tym rejonie nie dys-
ponujemy gtebokimi profilami sejsmiki refleksyjnej poza profilem
PL-5600, ktéry siega zaledwie 20 km poza front deformac;ji kale-
donskiej. Jednak inwentarz stratygraficzny kaledonidéw pomor-
skich znacznie rézni sie od inwentarza kaledonidéw z Rugii (fig. 2).

——=— Uskoki przesuwcze

Uskoki o nierozpoznanej kinematyce

magnetycznego dla wschodnich
Niemiec i zachodniej Polski

z natozonym pofozeniem
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na figurze 1

Nie rézni sie natomiast od profilu stratygraficznego sgsiedniej cze-
$ci kaledonskiego basenu przedgorskiego (basenu battyckiego).
W przypadku kaledonidéw pomorskich mamy zatem do czynienia
z czes$cig basenu przedgoérskiego, ktora zostata zdeformowana
i wigczona w obreb kaledonskiego klina orogenicznego dopiero
na przetomie syluru i dewonu. W zwigzku z tym na Rugii wyste-
pujg stabo zmetamorfizowane skaty osadowe, ktére byty czescig
pierwotnego, ordowickiego klina akrecyjnego kaledonidéw. Analiza
mineratow detrytycznych z osadéw kaledonidéw pomorskich wska-
zuje, ze detrytus byt dostarczany czesciowo z Baltiki (Poprawa,
2006), co jest mozliwe, a nawet oczekiwane w przypadku basenu
przedgodrskiego. Pojedynczy, ostry charakter frontu kaledonskiego
w Polsce (fig. 4) moze wynikaé z obecnosci rampy krystalicznego
podtoza zwigzanej ze strefg Teisseyre’a-Tornquista. Struktura ta
mogta stanowi¢ mechaniczng bariere, ograniczajgcg dalszg pro-
pagacje naprezen kompresyjnych (Mazuriin., 2016).

Analiza pdl potencjalnych pozwala jedynie w przyblizeniu okre-
Sli¢ przebieg szwu Awalonii i Baltiki na poziomie stropu krysta-
licznego podtoza. Pochodna kata nachylenia pola magnetyczne-
go wskazuje na wygiecie szwu na potudniowy wschod rownolegle
do kaledonskiego frontu deformacji w Polsce. W zwigzku z tym
szew znajduje sie w poblizu uskoku Dolska i biegnie uko$nie do
waryscyjskiego szwu renohercynskiego (fig. 9). Strefa pomigdzy
uskokiem Dolska a uskokiem Odry, wyznaczajgcym poétnocno-
-wschodnig granice Masywu Czeskiego, byta w przesztosci réz-
nie interpretowana. Grad i in. (2003, 2008) doszli do wniosku, ze
.Skorupa waryscyjska” wystepuje tam nad dolng skorupg Baltiki,
ktéra ciggnie sie az do uskoku Odry. Z kolei Mazur i Schulmann
(2025) zasugerowali, ze waryscyjskie podtoze zbudowane ze stabo
zmetamorfizowanych osadéw obrzezenia Laurussii jest podscie-
lone przez srodkowg i dolng skorupe Baltiki. Mazur i in. (2026)
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wskazali ponadto, ze budowa tej strefy moze by¢ jeszcze bardziej
ztozona. Nad dolng i srodkowa skorupg Baltiki moze wystepowac
gorna skorupa Awalonii, wystepujgca na gtebokosci ptytszej niz ok.
15 km. Zatem zmetamorfizowane osady paleozoiczne nasuniete
podczas orogenezy waryscyjskiej mogg zalegac na krystalicznym
podtozu Awalonii. Bytaby to sytuacja podobna do tej z wyniesienia
Flechtingen, gdzie niskometamorficzne podtoze waryscyjskie spo-
czywa na skorupie awalonskiej, ktora z kolei jest podscielona przez
krawedz Baltiki na poziomie dolnej skorupy. W kierunku wschodnim
skorupa Awalonii wyklinowuje sie na pétnocny wschéd od Wrocta-
wia, poniewaz szew renohercynski przecina ukosnie szew miedzy
Awalonig a Baltikg (fig. 9).

Na zachodzie szew Awalonii i Baltiki przebiega przez obszar zo-
brazowany na profilach Mona Lisa. Jego reinterpretacja wykracza
poza zakres niniejszego rozdziatu. Wydaje sie jednak, ze pod-
suniecie cienkiej dolnej skorupy Baltiki pod Awalonig, az do linii
taby (Abramovitz, Thybo, 2000), jest mato prawdopodobne. Jest
to trudne do zaakceptowania z reologicznego punktu widzenia bez
fragmentacji dolnej skorupy. Bardziej prawdopodobne jest, ze po
wyklinowaniu dolnej skorupy, srodkowa skorupa Baltiki podsciela
Awalonie az do potudniowego kranca profilu MONA LISA 2.

Szczegotowa interpretacja potozenia szwu Awalonii i Baltiki, kto-
ry jest kregostupem kaledonidéw niemiecko-polskich, jest trudna,
poniewaz znajduje sie on w réznych miejscach na réznych pozio-
mach skorupy ziemskiej. U podstawy sukcesji gérnego paleozoiku
front deformaciji kaledonskiej przebiega przez Danie, potudniowy
Battyk i polskie Pomorze. Na stropie krystalicznej skorupy szew
jest potozony pod depocentrum basenu pétnocnoniemieckiego
oraz w rejonie uskoku Dolska w potudniowo-zachodniej Polsce.
Na poziomie dolnej skorupy szew znajduje si¢ pod wyniesieniem
Flechtingen (fig. 7) i jest obciety w kierunku wschodnim przez wa-
ryscyjski szew renohercynski (fig. 9). W rezultacie krawedz Baltiki
w Polsce siega na poziomie dolnej skorupy az do uskoku Odry
i waryscydow Masywu Czeskiego. Pomimo tej komplikacji profil
Basin-9601 pokazuje w skali litosferycznej, ze przejscie od grubej
litosfery Baltiki do cienszej litosfery Awalonii nastepuje w tym sa-
mym miejscu co nasuniecie skorupy Awalonii na Baltike (fig. 10).
Co wiecej, na mapie grubosci ptaszcza litosferycznego (Pasyanos
i in., 2014) przebieg szwu Thora, zinterpretowany na podstawie
danych sejsmicznych i pdl potencjalnych, jest wyznaczony wzdtuz
strefy wycienienia ptaszcza na granicy Baltiki i Awalonii (fig. 11).
Sugeruje to, ze dane te poprawnie identyfikujg kontakt pomiedzy
wspomnianymi dwoma segmentami litosfery.

5.1.3.7. Basen przedgorski kaledonidéw

Podstawowym problemem zwigzanym z kaledonskim basenem
przedgorskim w Polsce jest dzisiejszy brak orogenu, ktory spo-
wodowat jego subsydencje. Deformacje w obrebie kaledonskiego
pasma fatdowo-nasuwczego sg dobrze udokumentowane w rejonie
Rugii w Niemczech (np. Katzung i in., 1993; Dallmeyer i in., 1999;
Katzung, 2001) oraz na Pomorzu w pétnocno-zachodniej Polsce
(Dadlez, 1978; Dadlez i in., 1994; Mazur i in., 2016). Dlatego tez

w wiekszos$ci prac opublikowanych w ciggu ostatnich dwoch dekad
szew Thora miedzy Awalonig a Baltikg konczy sie w pétnocno-za-
chodnich Niemczech lub pétnocno-zachodniej Polsce, a wschodni
zasieg podfoza awalonskiego jest definiowany w podobny sposéb
(np. Tanner, Meissner, 1996; Cocks i in., 1997; Torsvik, Rehnstrém,
2003). W zwigzku z tym pochodzenie rozlegtego sylurskiego base-
nu przedgorskiego (fig. 12) pozostaje w duzej mierze nieokreslone.
W kilku interpretacjach (np. Ziegler, 1986; Soper, 1988; Franke,
1994) polsko-niemieckie kaledonidy rozciagajg si¢ co najmniej
tak daleko na potudniowy wschod, jak Gory Swietokrzyskie i front
karpacki (fig. 12). Jednak deformacja kaledonska na obszarze Gor
Swigtokrzyskich ogranicza sie do przemieszczen blokowych na
skrzydtach uskokéw (Gagata, 2015), a zatem jest mato prawdo-
podobne, aby wytworzyta obcigzenie tektoniczne niezbedne do
wzrostu basenu fleksuralnego.

Potozenie geologiczne

Sylurski basen przedgérski obejmuje potudniowo-zachodnie zbo-
cze kratonu wschodnioeuropejskiego od potudniowego wybrzeza
Norwegii przez Danig, Polske i Ukraing po Rumunie i Motdawie
(fig. 12). Dwa gtéwne depocentra znajdujg sie na polskim Pomorzu
i zachodniej Ukrainie, a ich obecna migzszo$¢ wynosi odpowied-
nio 4800 i 2400 m. Ordowicki basen perykratoniczny, prekursor
sylurskiego basenu fleksuralnego, byt wypetniany przez ptytko-
wodne osady weglanowe deponowane wzdtuz linii brzegowych
o przebiegu potnoc—potudnie we wschodniej czesci basenu oraz
przez sekwencje mutowcowo-ilaste w réwnolegtym pasie potozo-
nym w czeséci zachodniej. Taka konfiguracja facji utrzymywata sie
przez caty sylur (Modlinski i in., 2006), chociaz osiadanie fleksu-
ralne, poczatkowo natozone na globalng transgresje po hirnancie,
spowodowato ekspansje pasa mutowcowego na kraton (Poprawa
iin., 1999; Lazauskiene i in., 2003).

Potudniowo-zachodnia granica basenu sylurskiego przebiega
wzdtuz strefy Teisseyre'a-Tornquista na potudnie od Morza Bat-
tyckiego i frontu deformacji kaledonskiej dalej na pétnocny zachéd.
W centralnej Polsce sukcesja sylurska schodzi ku potudniowemu
zachodowi pod niemal 10-kilometrowg warstwe mtodszych osa-
dow, a zasieg basenu w tym kierunku jest konwencjonalnie ograni-
czany do obszaru udokumentowanego wierceniami. Jeszcze dalej
na potudniowy wschdéd zasieg syluru jest ograniczony przez skaty
od ediakaru do ordowiku, ktore zostaty wypietrzone podczas inwer-
sji kredowo-paleogenskiej basenu permsko-mezozoicznego (zob.
podrozdziat 5.2.1).

Wypetnienie basenu

Wzdtuz rozciggtosci basenu w Polsce (ok. 700 km) sukcesja sy-
lurska sktada sie gtownie z mutowcdw graptolitowych, ktére sg
przeplatane cienkimi bentonitami, wapieniami bioklastycznymi,
mutowcami i rzadko piaskowcami. Ten pas skat mutowcowych jest
ograniczony obocznie od wschodu przez stosunkowo gtebokowod-
ng rampe weglanowg zwigzang z kratonem (Modlinski i in., 2006;
Modlinski, 2010), a oba pasy facji tworzg zewnetrzny, dystalny seg-
ment wypetnienia basenu przedgdrskiego (Poprawa, 2006).
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Sukcesja rozpoczyna sie od czarnych, bogatych w substancje or-
ganiczne, itowcow do lokalnie krzemionkowych mutowcéw péznego
hirnantu i Srodkowego aeronu (mutowce jantarskie), ktére w gérnej
czesci sg przetawicone w skali centymetréow z zielonymi, bioturbo-
wanymi, argilitowymi mutowcami telichu (formacja pastecka; fig. 13).
Osady te tworzag pokrywe o grubosci do 100 m obejmujgcg caty
basen, ktéra w kierunku ESE transgreduje na ordowickie podtoze
z lukg czasowg o coraz wiekszej rozpietosci ku ESE (fig. 13). W mu-
towcach landoweru mozna zaobserwowac etap niedopetnionego ba-
senu, ktory charakteryzowat si¢ wysokg produktywnoscig morska
i bardzo niskim naptywem osadow terygenicznych do dna basenu
(Modlinski, Podhalanska, 2010), dotknietego oscylacjami poziomu
tlenu o wysokiej czestotliwo$ci. Warunki niedopetnionego basenu
odzwierciedlajg subsydencje fleksuralng poczatkowo natozong na
transgresje deglacjacyjng (Poprawa i in., 1999; Lazauskiene i in.,
2003). Nieregularne warunki przydenne, anoksyczno-tlenowe udoku-
mentowane w telichu mozna przypisa¢ glacjoeustatycznym zmianom
w cyrkulacji oceanicznej (por. Page i in., 2007; Trela i in., 2016).

Warstwy wenloku i ludlowu zwigkszajg migzszos¢ w kierunku cen-
trum depozycji do 3500 m i odzwierciedlajg etap wypetnionego
basenu, zwigzany z obfitym dostarczaniem osadéw z aktywnego
zrédta orogenicznego do pogtebiajacego sie basenu fleksuralnego.
Zaczynaja sig one od ciemnoszarych, laminowanych mutowcow ar-
gilitowych i wapiennych, przetawiconych ku gérze bioklastycznymi
warstewkami o grubosci rzedu milimetrow (formacja z Pelplina).
Osady te stopniowo przetawicajg sie zaréwno ku gérze profilu, jak
i w kierunku pétnocno-zachodnim z mutowcami, itowcami i rzad-
kimi, cienkimi piaskowcami (formacja z Kociewia), ktére obfitujg
we wskazniki depozycji materiatu z prgdéw zawiesinowych, prze-
ptywoéw generowanych przez burze i pradéw wywotanych falami
(Jaworowski, 2000; Modlinski, Podhalanska, 2010; Porebski i in.,
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2013). Oznaki depozycji wspomaganej przez fale, takie jak ripple-
marki i wypetnione mutem odlewy rynnowe, sg coraz czestsze
ku stropowi formacji z Kociewia. Ogodlna sukcesja facji sugeruje
poczatkowa depozycje pasa mutowego wenloku i ludlowu na niz-
szych gtebokosciach nerytycznych, a nastepnie ogdlne sptycenie
do przybrzeznej strefy przejsciowej szerokiego szelfu prodelty.

Formacja Kociewia jest interpretowana jako synorogeniczny klin
klastyczny, ktory byt zasilany z rosngcego orogenu kaledonidow na
potnocnym zachodzie (Jaworowski, 2000). Koncepcja ta jest po-
parta wiekiem ochtodzenia tyszczykéw wydobytych z tej formacji,
ktéry zostat oznaczony metodg K-Ar na 477-441 min lat (Poprawa,
2006). Na Pomorzu poczatki sedymentacji materiatu klastyczne-
go dostarczanego z erodowanego orogenu migrujg diachronicz-
nie w kierunku kratonu wschodnioeuropejskiego, poczgwszy od
najwczesniejszego wenloku (zona riccartonensis) na potudniowym
zachodzie po pézny ludlow (zona kozlowskii) na pétnocnym wscho-
dzie (Jaworowski, 2000; Modlinski i in., 2006). Podobny diachro-
nizm poczatkéw sedymentacji synkaledonskiej jest rowniez wi-
doczny wzdtuz osi basenu (fig. 13). Materiat silikoklastyczny dotart
na obszar przewiercony przez otwér G 14 juz w najwczes$niejszym
rudanie (McCann, 1996), osiagnat dzisiejsze Pomorze we wczesnym
szejnwudzie i pojawit sie w Srodkowej i potudniowej czesci basenu,
odpowiednio, w srodkowym homerze i wczesnym ludfordzie. Trendy
te wskazujg, ze synorogeniczny klin klastyczny progradowat zarow-
no w kierunku potnocno-wschodnim, jak i potudniowo-zachodnim.
Pierwszy kierunek najprawdopodobniej odzwierciedla ortogonalng
(wzgledem osi orogenu) migracje ugiecia przedpola przed obcigze-
niem tektonicznym, podczas gdy drugi rejestruje diachroniczng kon-
wergencje orogenu, ktérej wiek stawat sie stopniowo coraz mtodszy
ku potudniowemu wschodowi od wczesnego po pozny sylur.

na kontakcie Baltiki i Awalonii.
Skroty literowe jak na figurze 1
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mapa tektoniczna
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5.1.3.8. Ewolucja orogenu kaledoriskiego w Polsce
i Europie Srodkowej — podsumowanie

Stopniowa migracja synorogenicznego klina klastycznego na
potudniowy wschéd wzdtuz osi basenu przedgdérskiego dowodzi
diachronicznej konwergencji migdzy Awalonig i Baltikg (fig. 13).
Proces ten trwat ok. 40 min lat (450—410 mIn lat temu) po poczat-
kowej kolizji miedzy Awalonig i Baltikg w sektorze rugijsko-dunskim
Oceanu Tornquista (pézny ordowik; Dallmeyer i in., 1999; Torsvik,
Rehnstrém, 2003). Czas rozpoczecia kolizji jest okreslony przez (1)
péznoordowicki wiek metamorfizmu niskiego stopnia (450—440 min
lat temu), oznaczony metodg “°Ar/*®Ar na prébkach z gtebokich
odwiertow na Morzu Pétnocnym (Frost i in., 1981; Torsvik, 1998)
oraz w potnocno-wschodnich Niemczech (Dallmeyer i in., 1999);
(2) p6znoordowicki wiek przemagnesowania wapieni ze Skanii
(Torsvik, Rehnstrom, 2003); (3) wczesnorudanski wiek pojawienia
sie synorogenicznych osadow silikoklastycznych w rejonie Rugii
(McCann, 1996) oraz (4) wiek mieszania sig fauny i zbieznosci bie-
gunow paleomagnetycznych wyznaczonych dla Awalonii i Baltiki
(podsumowanie w Pharaoh, 1999 oraz McCann, Krawczyk, 2001).
Poniewaz z amalgamacjg Awalonii i Baltiki byta zwigzana stosun-
kowo niewielka deformacja i metamorfizm, wydarzenie to zosta-
to nazwane ,miekkim dokowaniem” (Torsvik, Rehnstrém, 2003).
Ttumaczy sie to podobnymi trajektoriami dryfu Awalonii i Baltiki
w poznym ordowiku, ktérych wzgledna zbieznos$c¢ byta niewielka
w poréwnaniu z catkowitym przemieszczeniem, a ich ostateczna
konwergencja byta znaczgco ukosna (Domeier, 2016). Niemniej
jednak mozliwe jest réwniez, ze silniej metamorficzne partie
kaledonidow niemiecko-polskich zostaty usuniete przez erozje lub
gteboko pogrzebane pod basenem poétnocnoniemiecko-polskim.
Zdaje sie na to wskazywaé szeroka strefa szwu Awalonii i Baltiki
na poziomie krystalicznej skorupy wystepujgcej pod tym basenem.

Po diugotrwatej ewolucji basenu przedgoérskiego w sylurze osta-
teczna deformacja przedpola kaledonskiego byta stosunkowo krét-
kotrwatym wydarzeniem na granicy lochkowu i pragu (410 min lat
temu), wystepujgcym synchronicznie w masywie brabanckim (Lin-
nemann iin., 2012), na Pomorzu (Podhalanska, Modlinski, 2006)
i w Gérach Swietokrzyskich (Gagata, 2015). Sugeruje to zwigzek
miedzy skroceniem basenu przedgorskiego a jednoczesnym row-
nolegtym do orogenu przesunieciem wzdtuz szwu po Oceanie
lapetus. Ten ostatni ruch mogt byé napedzany przez wczesnode-
wonskie zamkniecie pétnocno-zachodniego odgatezienia Oceanu

Rei i dokowanie po6tnocnej Armoryki (Frankonii i Turyngii) do potu-
dniowo-wschodniego brzegu Awalonii (Franke i in., 2017: fig. 10e).

Poniewaz obecnie brak w Europie Srodkowej odstonietego na
powierzchni orogenu kaledonskiego, informacje o jego ewolucji,
kinematyce i ekshumacji ujawnia zwigzany z nim genetycznie ba-
sen przedgorski. Obecnos$é i architektura tego basenu dowodza,
ze orogen kaledonski znajdowat sie kiedys w pewnej odlegtosci
ku potudniowemu zachodowi od dzisiejszego potozenia basenu
i ze jest tam obecnie pogrzebany przez mtodsze osady lub ulegt
fragmentacji w trakcie orogenezy waryscyjskiej i alpejskiej oraz po-
przedzajgcego je ryftingu. Kaledonski basen przedgérski dokumen-
tuje dtugotrwatg, diachroniczng kolizje Awalonii i Baltiki, trwajgca
ok. 40 min lat, ktérej pézne fazy zbiegty sie z zamknieciem Oceanu
lapetus.

Znany z wiercen i profili sejsmicznych front deformacji kaledonskiej
wyznacza pétnocng granice naskérkowego pasma fatdowo-nasuw-
czego, wystepujacego ponizej spggu gornego paleozoiku. Pasmo
to w poblizu Rugii zbudowane jest ze stabo zmetamorfizowanych
ordowickich skat osadowych kaledonskiego klina akrecyjnego.
W Polsce kaledonidy pomorskie reprezentujg zdeformowane osa-
dy basenu przedgérskiego, ktore zostaty wtgczone w obreb klina
orogenicznego dopiero na granicy syluru i dewonu.

Szew Thora, odpowiadajgcy nasunieciu krystalicznej skorupy Awa-
lonii w kierunku poétnocno-wschodnim na Baltike, lezy ok. 120 km
na potudnie od frontu deformacji kaledonskiej. Rozcigga sie on
ponizej depocentrum basenu pétnocnoniemieckiego i biegnie dalej
na wschéd do strefy uskoku Dolska w zachodniej Polsce. Skra-
canie tektoniczne zostato tam przekazane z wystepujacej w kry-
stalicznym podtozu strefy szwu do lezgcego strukturalnie wyzej
naskérkowego pasma fatdowo-nasuwczego poprzez odktucia zlo-
kalizowane w strefie spagowej osadéw przykrywajacych Baltike.
W zachodniej Polsce fragmenty ordowickiego klina orogenicznego,
poréwnywalne z tymi w poblizu Rugii, sg prawdopodobnie ukryte
pod permsko-mezozoicznymi skatami basenu polskiego. Krysta-
liczne podtoze Baltiki jest podsuniete pod Awalonie ku potudnio-
wemu zachodowi az po wyniesienie Flechtingen we wschodnich
Niemczech, podczas gdy w potudniowo-zachodniej Polsce jest ono
obciete przez ukosnie zorientowany waryscyjski szew renohercyn-
ski. Mozna zatem przypuszczac, ze gtebsze partie Baltiki mogg
kontaktowa¢ z podtozem waryscyjskim Masywu Czeskiego wzdtuz
uskoku Odry.
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5.1.4. Polski segment orogenu waryscyjskiego

5.1.4.1. Waryscyjskie internidy w Sudetach i na ich
potnocnym przedpolu

Stanistaw Mazur, Pawet Aleksandrowski

Waryscydy w Polsce i pétnocnych Czechach obejmujg fragmenty
internidow i eksternidéw poétnocnej gatezi tego orogenu, rozcigga-
jacej sie ku zachodowi po Wielkg Brytanie i Hiszpanie z Portugalig.
Internidy metamorficzne z towarzyszgcymi intruzjami magmowy-
mi oraz niezmetamorfizowanymi osadami basendéw $rédgérskich
obecne sg w Sudetach na poétnocno-wschodnim obrzezeniu Masy-
wu Czeskiego, natomiast niezmetamorfizowane eksternidy tworza
zewnetrzny pas fatdowo-nasuwczy, pogrgzony pod grubg sukce-
sja permsko-mezozoiczng basenu potnocnoniemiecko-polskiego
w $rodkowo-zachodniej i wschodniej Polsce. Internidy sudeckie
reprezentujg mozaike odrebnych geologicznie, ograniczonych
uskokami jednostek przedpermskiego podtoza, ktére ulegty defor-
macji i metamorfizmowi w dewonie i karbonie oraz wykazujg duze
zmiany w dominujgcych trendach strukturalnych. Jednostki te sg
czesciowo przykryte przez baseny syn- i postorogeniczne z wypet-
nieniem osadowym i wulkanicznym, obejmujgcym sukcesje skalne
siegajgce od gornej czesci dolnego karbonu do dolnego permu i od
goérnej kredy do kenozoiku. Waryscyjskie podtoze Sudetéw stano-
wi kontynuacje stref orogenicznych znanych z zachodniej Europy
i wywodzi sie z zespotu terranéw armorykanskich. Wyjagtkiem sg
Sudety wschodnie?, ktére obejmuja jednostki krystaliczne pocho-
dzgce z bloku Brunowistulii, wykazujgcego genetyczne pokrewien-
stwo z Baltikg lub Awalonia. Struktury Sudetéw rozwinety sie, wraz
z catym pasmem waryscyjskim, w dewonie i karbonie w odpowiedzi
na zamknigecie co najmniej dwéch domen oceanicznych i towarzy-
szgcg mu amalgamacje terrandéw pery-gondwanskich, a nastepnie
ich akrecje do potudniowo-zachodniego obrzezenia Laurosji w toku
procesu wzrostu Pangei. Pomimo ztozonosci strukturalnej, w Su-
detach mozna zaobserwowac ogolng wergencje tektoniczng w kie-
runku z ESE na WNW, ktérg mozna wyjasni¢ w kategoriach kolizji
kilku terranow znajdujgcych sie pomiedzy Awalonig na pétnocnym
zachodzie i Brunowistulig na wschodzie. Ten prosty schemat jest
komplikowany przez diachroniczno$¢ w ewolucji poszczegdlnych
elementéw systemu, obejmujacej co najmniej dwa etapy konwer-
gencji — we wczesnym dewonie i karbonie oraz przemieszczenia
przesuwcze w strefie uskoku $rédsudeckiego, dzielagcego Sudety
na dwie czesci. Cze$¢é potudniowo-zachodnia zostata silnie do-
tknieta procesami kolizji we wczesnym karbonie, podczas gdy
czes¢ potnocno-wschodnia zachowata pozostatosci pierwotne;j
struktury akrecyjnej uksztattowanej w dewonie. W sktad Sude-
tow wchodzg terrany neoproterozoiczne z zapisem konwergenciji
kadomskiej, trwajgcej do wczesnego kambru, oraz pézniejszego,
po6znokambryjskiego magmatyzmu felzytowego, zwigzanego ze
srodowiskiem postorogenicznym i ryftowym. Poczgtek konwergen-
cji orogenicznej w Sudetach odnotowano we wczesnym dewonie,
synchronicznie z otwarciem krétkotrwatego basenu oceanicznego,
ktéry dat poczatek ofiolitowi Srodkowosudeckiemu. Pézniejsza ko-
lizja wczesnokarbonska osiggneta kulminacje ok. 340 min lat temu
i byta zwigzana z zamknigeciem wszystkich domen oceanicznych
miedzy Gondwang a Laurosji, subdukcjg kontynentalng i umiejsco-
wieniem ptaszczowin metamorficznych. Po tym wydarzeniu na-
stgpito ogdlne wypietrzenie Sudetéw, epizody fatdowania na ich
przedpolu wywotane skréceniem w kierunku NE-SW oraz pézno-
i postorogeniczny magmatyzm, ktéry trwat do poczgtku permu.

Wprowadzenie

Waryscyjska struktura Sudetéw znajduje sie na pétnocno-wschod-
niej flance Masywu Czeskiego, na obszarze granicznym miedzy
potudniowo-zachodnig Polskg a pétnocnymi Czechami. Stanowi
ona najbardziej na pétnocny wschod wysunietg czes¢ waryscyj-
skiego podtoza odstonigtego w Europie. W sensie geologicznym
Sudety (okreslane tez jako ,obszar sudecki”) obejmujg czesciowo
pagorkowaty, a czesciowo gorzysty region Sudetéw wtasciwych
wraz z ich przedgérzem (Sudety geograficzne) oraz potudniowo-
-zachodnig czes$¢ Niziny Slgsko-tuzyckiej przylegajacej od pot-
nocy (Kondracki, 2013). Obie te domeny geograficzne oddziela
wyraznie zaznaczajgcy sie w topografii uskok sudecki brzezny,
struktura kenozoiczna o zatozeniach waryscyjskich, ze skrzydtem
zrzuconym na pétnocnym wschodzie i zrzutem rzedu kilkuset me-
trow (np. Badura i in., 2007; Danisik i in., 2012). Tym samym dzisiej-
sze ,geologiczne Sudety” obejmujg ograniczony uskokami i wypie-

trzony zragb sudecki na potudniowym zachodzie i blok przedsudecki
na potnocnym wschodzie. Caty obszar sudecki rozcigga sie pomie-
dzy strefg uskokowg srodkowej Odry o orientacji WNW—-ESE na
potnocnym wschodzie i rownolegta do niej strefg uskokowa gérnej
taby na potudniowym zachodzie (fig. 1). Waryscyjskie podtoze
Sudetéw zanurza sie pod miocenskie zapadlisko przedgérskie Kar-
pat na potudniowym wschodzie i przechodzi w neoproterozoiczny
masyw ftuzycki na pétnocnym zachodzie.

Sudety stanowig mozaike odrebnych geologicznie (Cloos, 1922;
Teisseyre, 1957), ograniczonych uskokami jednostek przedperm-
skich (fig. 1), uksztattowanych gtéwnie przez dewonska i karbon-
ska deformacje oraz w skali regionalnej wykazujgcych znaczne
zmiany dominujgcych trendéw strukturalnych. Od konca lat 80.
dla Sudetéw opracowano ré6znorodne modele oparte na koncepcji
terrandw, ktérej zastosowanie uzasadnia ich ztozony obraz struktu-
ralny, znaczne zréznicowanie litostratygraficzne sgsiadujgcych ze
sobg jednostek sktadowych, wystepowanie wysokocisnieniowych
skat metamorficznych (niebieskich tupkéw i eklogitow) oraz ciat
ofiolitowych i skat magmowych o sygnaturze geochemicznej typu
MORB, rozciggajacych sie wzdtuz niektérych granic tektonicznych
(Quenardel i in., 1988; Matte i in., 1990; Aleksandrowski, 1990,
1995; Oliver i in., 1993; Franke i in., 1995; Cymerman i in., 1997;
Franke, Zelazniewicz, 2000; Aleksandrowski, Mazur, 2002). Od
tego czasu mozliwa konfiguracja terranéw w Sudetach jest przed-
miotem ozywionej dyskusji z tendencjg do zmniejszania ich liczby
(np. Chopiniin., 2012a; Mazuriin., 2015). Terrany sudeckie wyda-
ja sie kontynuacja tych znanych z Masywu Czeskiego, powszech-
nie uwazanych za reprezentujgce zespot terrandow armorykanskich
(Franke i in., 1995; Tait i in., 1997; Pharaoh, 1999; Winchester
iin., 2002; Aleksandrowski, Mazur, 2002). Wyjatkiem sg Sudety
Wschodnie, ktore obejmujg jednostki krystaliczne pochodzace
z sagsiedniego terranu Brunowistulii (fig. 1), wykazujgce pokrewien-
stwo z prakontynentem Amazonii (Friedl i in., 2000; Finger i in.,
2000; Mazuriin., 2010a) lub Baltiki (Dudek, 1980; Pharaoh, 1999;
Nawrocki i in., 2004; Vavrdova, 2004).

W latach dziewigcdziesigtych pojawity sie w Sudetach nowoczesne
koncepcje ptaszczowinowe oparte na integracji danych struktural-
no-kinematycznych z petrologicznym modelowaniem P-T (ci$nie-
nie-temperatura) (Mazur, 1995; Mazur, Kryza, 1996; Seston i in.,
2000; Mazur, Aleksandrowski, 2001), reprezentujgce trend, ktory
utrzymuje sie do obecnych czaséw (np. Jefabek i in., 2016). Ko-
lejny wspotczesny kierunek badan nad geologig Sudetow polega
na uwzglednieniu znacznej liczby dowoddw przemawiajgcych za
istotng rolg przemieszczen przesuwczych na ukierunkowanych
WNW-ESE i NNE-SSW uskokach i strefach scinania w dopaso-
waniu przebiegu pasa waryscyjskiego do obrzezenia Laurosji, sta-
nowigcej przedpole orogenu (Aleksandrowski, 1990, 1995; Alek-
sandrowski i in., 1997; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Mazur i in.,
2020). Potgczenie koncepciji terrandw, struktury ptaszczowinowe;j
i tektoniki przesuwczej definiuje obecny stan wiedzy na temat geo-
logii Sudetéw w ramach paradygmatu tektoniki ptyt.

Pod wzgledem geologicznym Sudety mozna podzieli¢ na cze$¢ za-
chodnig, srodkowg i wschodnig, wykazujgce istotne réznice w ich
litostratygrafii, budowie i ewolucji geologicznej (fig. 2). Ponadto
Sudety zachodnie i Srodkowe sg — w naturalny sposéb — podzielo-
ne na pot przez strefe uskoku srédsudeckiego o przebiegu WNW-—
ESE, rownolegtg do uskokéw srodkowej Odry i gérnej taby (fig. 1).

Sudety zachodnie obejmujg wschodnie fragmenty masywu tuzyc-
kiego, masyw karkonosko-izerski, jednostke kaczawska i pasmo
tupkowe Zgorzelca (fig. 1). Wszystkie te jednostki zostaty zdefor-
mowane i zmetamorfizowane we wczesnym karbonie i cze$ciowo
przykryte karbonskim i permsko-mezozoicznym wypetnieniem
osadowym basenow srodsudeckiego i pétnocnosudeckiego, po-
czynajac, odpowiednio, od srodkowego wizenu (Turnau i in., 2002)
i stefanu (Milewicz, Gérecka, 1965; Gérecka, 1970).

Sudety srodkowe obejmujg masyw orlicko-$nieznicki, pasma No-
vého Mésta i Starého Mésta, masyw Gor Sowich wraz z otacza-
jacymi go ciatami ofiolitowymi (ofiolit $rodkowosudecki), masyw
ktodzki oraz potozone na wschod od Gér Sowich: strefe scinania
Niemczy, pasmo metamorficzne Kamienca i masyw amfibolitowy
Niedzwiedzia. Jednostki te sg czesciowo przykryte przez base-
ny $rédgoérskie Barda i Swiebodzic, zatozone w p6znym dewonie
(Porebski, 1990; Haydukiewicz, 1990). Gtéwna deformacja, meta-
morfizm i wypietrzenie jednostek sktadajgcych sie na dzisiejsze
Sudety srodkowe w czesci potozonej na pétnocny wschoéd od usko-
ku srédsudeckiego (fig. 1) miaty miejsce na przetomie $srodkowego
i poznego dewonu. Na efekty tych proceséw natozyta sig tektonika

1 W rozdziale tym w nazwach ,Sudety zachodnie”, ,Sudety srodkowe” i ,Sudety wschodnie”, dotyczgcych obszaréw wydzielonych jako jednostki tektoniczne wedtug kryteriéow geologicznych,
rzeczownik wiasny ,Sudety”, bedacy terminem geograficznym, pisany jest wielkg litera, natomiast przymiotniki pospolite ,zachodnie”, ,$rodkowe” i ,wschodnie’, jako ze odnoszg si¢ do
jednostek geologicznych, pisane sg matg litera. Z kolei pisownia terminu ,Masyw Czeski” duzg literg zwigzana jest z tym, ze jest to zasadniczo termin geograficzny (podobnie jak np. Masyw
Centralny we Francji), wigc nawet uzywajgac go w sensie geologicznym, czujemy sie zobowigzani do stosowania pisowni odpowiadajgcej nazwom geograficznym.

S

Platforma
paleozoiczna

183



Saksotdryngia

S}

Platforma
paleozoiczna

I+ 1+ +

§+r+r
T +
P+

;g
11+

Hi+14

A T+ FRF
B S A N

AN T

-

FIG. 1. Szkicowa mapa
geologiczna podtoza
przedpermskiego w Sudetach.
Lokalizacje przekrojow z figury

3 (A-B i C-D) zaznaczono
niebieska przerywana linia.
Skroty: BS — basen Swiebodzic;
GKZ - granit klodzko-ztotostocki;
GZ - granit Zulovej; JB — jednostka
bardzka; MK - masyw ktodzki;
Mt — masyw tuzycki; MN — masyw
Niedzwiedzia; MOS - masyw
orlicko-$nieznicki; MS — masyw
Strzelina; PLK - pasmo tupkowe
Kamierica; PSM - pasmo Starého
Mésta; SN - strefa Scinania
Niemczy; USB - uskok sudecki
brzezny; US — uskok $rédsudecki;
VV - ptaszczowina Velkého
Vrbna; ZPt - zgorzeleckie pasmo
tupkowe. Skréty na wstawce:

MO - strefa moldanubska;

MS - strefa morawsko-$laska;
PSF - pétnocna strefa fyllitowa;
RH - strefa renohercynska;

ST - strefa saksoturynska;

SWK - $rodkowoniemieckie

$RO
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karbonska. Masyw orlicko-$nieznicki i otaczajgce go jednostki po-
tozone na potudniowy zachdd od uskoku srodsudeckiego (fig. 1)
zostatly natomiast zdeformowane i zmetamorfizowane we wcze-
snym karbonie.

Sudety wschodnie stanowig cze$¢ pasma kolizyjnego rozwinietego
na wschodnim skraju Masywu Czeskiego i reprezentujg stos jedno-
stek ptaszczowinowych, wywodzacych sig z podtoza Brunowistulii,
na ktére nasunety sie od zachodu kompleksy skalne pasma Sta-
rého Mésta i masywu orlicko-$nieznickiego. Od géry do dotu lub,
w obrazie mapy, z zachodu na wschéd, Sudety wschodnie obejmu-
ja ptaszczowiny Velkého Vrbna i Keprnika, spoczywajgce na pa-
rautochtonicznych gnejsach jednostki Desny (Schulmann, Gayer,
2000) i przykryte przez stabo zmetamorfizowany kompleks wul-
kaniczno-osadowy dewonskiej grupy Vrbna (Janou$ek i in., 2014;
fig. 1). W kierunku wschodnim jednostki metamorficzne kontaktujg
sie z nasunietymi i sfatdowanymi osadami klastycznymi dolnego
karbonu gérnoslaskiego basenu przedgorskiego, spoczywajgcymi
na dewonskiej platformie weglanowej (Babek i in., 2006; zob. tez
podrozdziaty 5.1.1i 5.1.6).

Litostratygrafia

W sktad Sudetéw wchodzg réznorodne kompleksy metamorficz-
ne o neoproterozoicznym, dolnopaleozoicznym lub dewonskim
protolicie (fig. 2). Skaty neoproterozoiczne do kambryjskich naj-
prawdopodobniej reprezentujg fragmenty aktywnego obrzezenia
kontynentu Gondwany i zawierajg zapis magmatyzmu i metamor-
fizmu zwigzanego z orogenezg kadomska, ktéra miata miejsce
ok. 650-525 min lat temu (np. Kréner i in., 1994; Buschmanniiin.,
2001; Mazuriin., 2004, 2012, 2015; Collet i in., 2020; Szczepan-
ski i in., 2020). Kompleksy neoproterozoiczne obejmujg (1) skaty
plutoniczne i wulkaniczno-osadowe wykazujgce geochemiczne
pokrewienstwo ze srodowiskami tuku magmowego i basenu zatu-
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kowego (masyw ktodzki — Mazur i in., 2004, 2015), (2) szarogtazy
o pokrewienstwie z basenami tuku magmowego (masyw tuzyc —
Buschmanniin., 2001; Linnemann i in., 2007; Sudety wschodnie —
Kroneriin., 2000), (3) granitoidy intrudujgce w szarogtazy (masyw
tuzyc i Sudety wschodnie — Kroneriin., 1994, 2000; Tikhomirova,
2002; Oberc-Dziedzic i in., 2003a; Zelazniewicz i in., 2004; Mazur
iin., 2010a), (4) paragnejsy (zmetamorfizowane szarogtazy) zwia-
zane z kontynentalnym tukiem magmowym (masyw Gor Sowich
— Tabaud i in., 2020) oraz (5) starszg cze$¢ serii suprakrustalnej
(formacja z Mtynowca) otaczajgca dolnopaleozoiczne intruzje mag-
mowe w masywie orlicko-$nieznickim (Mazur i in., 2012). Badania
proweniencji w Sudetach zachodnich jednoznacznie wskazujg na
pokrewienstwo neoproterozoicznych komplekséw skalnych z pot-
nocnym obrzezeniem Gondwany na odcinku od kratonu zachodnio-
afrykanskiego do tarczy tuareskiej (Jastrzebski i in., 2010, 2020;
Zag&kova i in., 2012; Mazur i in., 2012, 2015; Tabaud i in., 2020;
Szczepanskiiin., 2020). Z kolei Sudety wschodnie oraz sgsiaduja-
cy z nimi od wschodu terran Brunowistulii wykazujg pokrewienstwo
z amazonska czescig obrzezenia Gondwany (Friedl i in., 2000;
Fingeriin., 2000; Mazuriin., 2010a, 2012) lub z paleokontynentem
Baltika (Dudek, 1980; Nawrocki i in., 2004; Vavrdova, 2004).

Na obszarze Sudetéw szeroko rozpowszechnione sg péznokam-
bryjskie intruzje granitowe, w wigkszosci zdeformowane w gnejsy
w trakcie orogenezy waryscyjskiej (fig. 2). W ciggu ostatnich 20 lat
byty one powszechnie uznawane za plutony umiejscowione w $ro-
dowisku ryftu kontynentalnego (np. Pin i in., 2007). Cho¢ ta inter-
pretacja pozostaje dalej w mocy odnosnie do wiekszosci z nich, to
ostatnie badania sugerujg powigzanie niektorych intruzji ze srodo-
wiskiem postkolizyjnym po ustaniu konwergencji kadomskiej (Collet
iin., 2020; Tabaud iin., 2020) lub z otoczeniem oceanicznego tuku
magmowego (Mtynarska i in., 2023). Geneza magmy felzytowej
mogta w tych przypadkach by¢ zwigzana z rozdarciem subdukuja-
cych ptyt i upwellingiem astenosferycznym (Collet i in., 2020) lub



SUDETY ZACHODNIE

SUDETY SRODKOWE SUDETY WSCHODNIE

Masyw Zgorzeleckie  Jednostka Masyw Masyw Jednostka Masyw Masyw Masyw Masyw
299 fuzycki pasmo kaczawska karkonosko sowiogorski bardzka ktodzki orlicko- strzelinski Jesenikdw
tupkowe gl -izerski snieznicki
NS
c
5 2
= s v e 0000 o
g =t R N
. bl c o000 ’
o {10 ) I I ————————— B PRI
< =
g LY e e — P
@ ?
= Ve =z I Y,
41 v
2 V% I
35
5__\ \J | |
Vv
444 v ] ™ e
8 / A ) Sl il
"
x ——— 50V 2
: RN, .
° Tty
s === JL
............ 2| kue=7~4 i
488 TP vilPevS | < | 1|1 | &E=
Vi oy v -t
L v i @
o T o
£ | ——— v% o
L] — . .
- %ﬁ viv v SR,
542 zam mum i N AT N ?
x @ ? s
= | === 1 1 1 | || e
5 T P
g e 4 g, 4;
$ = =0
> | = o vv—v v v V] -+ R
5| == T N »—v Il OO
Y
wiek| © | [T7== E— s
i e —— N~
lat
zZlepiefice mufowce % flisz VV L wulkanity, gtownie zasadowe
piaskowce E {upki ilasto-krzemionkowe melanze AN wulkanity, glownie kwasne
granitoidy E czerty szaroglazy E weglany

aktywnoscig tukow magmowych na obrzezach mérz marginalnych
(Mtynarska i in., 2023). P6zniejsza delaminacja litosfery prawdo-
podobnie spowodowata ordowicki metamorfizm w warunkach ni-
skiego cisnienia i wysokiej temperatury, odzwierciedlajgcy proces
wycieniania skorupy kontynentalnej (Kréner i in., 2000; Stipska
iin., 2001).

Sekwencje wulkaniczno-osadowe od ordowiku do dewonu w jed-
nostce kaczawskiej i potudniowej czesci masywu karkonosko-
izerskiego (fig. 2) zostaty zdeponowane poczgtkowo (w péznym
kambrze i ordowiku) w $rodowisku ryftu kontynentalnego, ktére
p6ézniej ewoluowato (w sylurze i dewonie) w otoczenie basenu
oceanicznego (Furnes i in., 1994; Pato¢ka, Smulikowski, 2000).
Zawierajg one ordowickie, bimodalne wulkanity wewnatrzptytowe
zwigzane z inicjalnym ryftem kontynentalnym, sylurskie metabazal-
ty o sygnaturze geochemicznej typu MORB i sylursko-dewonskie
gtebokomorskie czerty. Jednostka metamagmowa Leszczynca we
wschodniej czesci masywu izersko-karkonoskiego (fig. 1, 2) sktada
sie z gornokambryjskich skat maficznych o sktadzie bazaltowo-
-gabrowym, zwigzanych z plagiogranitami i gnejsami tonalitowymi
stanowigcymi system intruzji plutonicznych i subwulkanicznych.

Skorupa oceaniczna z dolnego dewonu (420-400 min lat temu,
Oliver i in., 1993; Dubinska i in., 2004; Awdankiewicz i in., 2021)
tworzy stabo zmetamorfizowany ofiolit w okolicach Gér Sowich
(Sudety srodkowe), obejmujgcy prawie wszystkie typowe elementy
sekwenc;ji ofiolitowej, takie jak serpentynity, masywne gabra i ku-
mulaty, dajki pakietowe, lawy poduszkowe i gtgbokomorskie czerty
radiolarytowe.

Sekwencje osadowe, obejmujgce interwat od gérnego dewonu
do dolnego karbonu, zdeponowane na krawedziach blokéw kon-
tynentalnych (terranéw) wystepujg w pasie tupkowym Zgorzelca,
jednostce JeStedu i we wschodniosudeckiej jednostce Vrbna (fig.
2). Charakteryzujg sie one przejsciem od dewonskich osadéw
szelfowych, gtéwnie weglanowych, do karbonskich turbidytow i/lub
melanzy (w pasie tupkowym Zgorzelca). Odrebng charakterystyke
wykazujg skaty wulkaniczne grupy Vrbna, ktére stanowig pozo-
statos¢ gteboko rozcietego, p6znodewonskiego tuku magmowego
i wulkaniczno-osadowego wypetnienia basenu zatukowego, roz-
winietych na podtozu kadomskim (Brunowistulii; Pato¢ka, Valenta,
1996; Janousek i in., 2014).

Zmetamorfizowane i ekshumowane kompleksy sudeckie staty sie
podtozem dla basenow srodgdrskich, ktére zaczety sie rozwijac
w po6znym dewonie (baseny bardzki i Swiebodzic), we wczesnym

karbonie (basen $rédsudecki) lub w p6Znym karbonie (basen pot-
nocnosudecki).

Zarys tektoniki

Sudety sg fragmentem pasma waryscyjskiego, powstatego w de-
wonie i karbonie w wyniku zamknigcia co najmniej dwoch basenow
oceanicznych i jednoczesnej amalgamac;ji terranéw pery-gondwan-
skich, a nastepnie ich akrecji do obrzezenia Lauros;ji (np. Matte i in.,
1990; Pharaoh, 1999; Franke, Zelazniewicz, 2000; Aleksandrowski,
Mazur, 2002; Winchester i in., 2002; Franke i in., 2017; Edel i in.,
2018). Wspotczesng strukture Sudetow, uksztattowang w péznym
paleozoiku, ilustrujg dwa schematyczne, mocno uproszczone
i uogodlnione przekroje na figurze 3. Pokazujg one, ze pierwotna
geometria sudeckiego pasma kolizyjnego, nasunietego ku potnoc-
nemu zachodowi w jego czes$ci potnocno-zachodniej i ku potu-
dniowemu wschodowi w czes$ci potudniowo-wschodniej, zostata
przebudowana w wyniku pézniejszych faz skracania, magmatyzmu
pozno- i postorogenicznego oraz rozwoju basendéw $rodgorskich
od p6znego karbonu do wczesnego permu.

Allochtoniczne kompleksy wulkaniczno-osadowe jednostki ka-
czawskiej oraz potudniowych i wschodnich Karkonoszy sg pozo-
statoscig oceanu saksoturynskiego (fig. 1). Wchodzg one w sktad
stoséw ptaszczowinowych, nasunietych ku NW (Mazur, Kryza,
1996; Seston i in., 2000; Collins i in., 2000; Mazur, Aleksandrow-
ski, 2001; Konopasek i in., 2019) i reprezentuja szwy tektoniczne,
o czym $wiadczg skaty metamagmowe o cechach geochemicz-
nych typu MORB, zwigzane z gtebokimi osadami morskimi (Fur-
nes iin., 1994; Winchester i in., 1995; Kryza i in., 1995; Patocka,
Smulikowski, 2000), a takze zapis metamorfizmu wysokoci$nie-
niowego facji niebieskich tupkéw (Chab, Vrana, 1979; Kryza i in.,
1990; Smulikowski, 1995; Za&kova i in., 2010; Majka i in., 2016).
W stosach ptaszczowinowych jednostki allochtoniczne obejmujg-
ce skaty typu MORB sa nasuniete na jednostki, ktére zawierajg
wulkanity wewnatrzptytowe. W stosie ptaszczowinowym jednostki
kaczawskiej istotne znaczenie maja ciata melanzowe, czesto sta-
biej zmetamorfizowane niz ich otoczenie (Baranowski i in., 1990;
Collins i in., 2000).

Stosy ptaszczowinowe potudniowej i wschodniej cze$ci masywu
karkonosko-izerskiego oraz jednostki kaczawskiej sg nasuniete na
skorupe kontynentalng, uwazang za przedwaryscyjskie pasywne
obrzezenie terranu Saksoturyngii (Mazur, Aleksandrowski, 2001;
Franke, Zelazniewicz, 2002; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Jefa-
bek i in., 2016; Konopasek i in., 2019). W Sudetach skorupa kon-
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FIG. 2. Uproszczone
kolumny stratygraficzne
gtéwnych jednostek
strukturalnych Sudetéw
(Aleksandrowski, Mazur,
2002, zmodyfikowano).
Skaty metamorficzne

sg reprezentowane
przez ich protolity
osadowe lub magmowe.
Neoproterozoiczne,
dolnopaleozoiczne

i gérnopaleozoiczne
granitoidy sg oznaczone,
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JL - jednostka Leszczynca;
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tynentalna tego terranu obejmuje kompleksy krystaliczne masywu
tuzyckiego (Linnemann i in., 2000) i karkonosko-izerskiego (np.
Matte i in., 1990; Mazur, Aleksandrowski, 2001). Jednostki alloch-
toniczne Gor Kaczawskich oraz potudniowej i wschodniej czesci
masywu karkonosko-izerskiego ku wschodowi pozostajg w kon-
takcie z péznopaleozoicznymi syn- i postorogenicznymi basena-
mi sedymentacyjnymi (fig. 3). Baseny te przykrywajg kompleksy
metamorficzne terranu Tepli—-Barrandienu, ktére stanowig gorng
ptyte tektoniczng szwu saksoturynskiego (np. Mazur i in., 2006a;
Konopasek i in., 2019).

Jednostki tektoniczne zlokalizowane w Sudetach $rodkowych,
na wschéd od basenéw $rédsudeckiego i Swiebodzic (fig. 1, 3),
sg catkowicie allochtoniczne (Martinez Catalan i in., 2020, 2021;
Schulmann i in., 2022). Sg to masywy sowiogorski, orlicko-$niez-
nicki i ktodzki oraz jednostka Nového Mésta, a takze ofiolit Srodko-
wosudecki, w sktad ktérego wchodzg masywy Slezy, Nowej Rudy,
Braszowic i Szklar. Masywy ofiolitowe sg pozostatoscig srodkowo-
sudeckiego traktu oceanicznego, ktérego zamkniecie doprowadzito
do powstania srodkowosudeckiego segmentu pasma waryscyjskie-
go (Awdankiewicz i in., 2021).

Chociaz ofiolit Srodkowosudecki jest stabo zmetamorfizowany, to
masywy sowiogorski i orlicko-$nieznicki zawierajg granulity i eklo-
gity bedace efektem metamorfizmu w warunkach wysokich i ul-
trawysokich cisnien (np. Kryza i in., 1996; Brocker, Klemd, 1996;
O'Brien i in., 1997; Klemd, Brécker, 1999; Stipska i in., 2012; Nej-
bertiin., 2013; Majka i in., 2019; Tabaud i in., 2020), co wskazuje
na powstanie tych skat w subdukowanych, a pézniej ekshumowa-
nych fragmentach skorupy kontynentalnej. Relacje przestrzenne
miedzy masywem sowiogoérskim a ofiolitem $rodkowosudeckim
pozostajg niejasne (zob. dyskusje w Aleksandrowski, Mazur, 2002),
podczas gdy masyw ktodzki, a prawdopodobnie takze masyw orlic-
ko-$nieznicki, znajdujg sie strukturalnie w wyzszej pozycji niz ofio-
lit. Jednostki tektoniczne Sudetéw srodkowych sg przypuszczalnie
nasuniete ku pétnocnemu zachodowi, podobnie jak ma to miej-
sce w Sudetach zachodnich (fig. 3; Aleksandrowski, Mazur, 2002;
Mazur i in., 2004, 2006a). Na granicy jednostki Nového Mésta
i masywu orlicko-$nieznickiego odnotowano, z kolei, przeciwnag,
wschodnig wergencje nasunigcia (Mazur i in., 2005), jednak nie
obserwuje sie tam inwersji stopnia metamorfizmu. Ogdlnie rzecz
biorgc, jednostki srodkowosudeckie sktadajg sie z ediakarskich
do kambryjskich sekwencji wulkaniczno-osadowych aktywnego
obrzezenia Gondwany (masyw ktodzki — Mazur i in., 2004, 2015;
masyw sowiogérski — Tabaud i in., 2020) lub z sekwencji zdomi-
nowanych przez péznokambryjskie, granitoidowe ciata intruzywne
(masyw orlicko-$nieznicki — np. Oliver i in., 1993; Turniak i in.,
2000; Kréner i in., 2001). W przeciwienstwie do Sudetéw zachod-
nich Sudety srodkowe nie zawierajg sekwencji wulkaniczno-osa-
dowych zdeponowanych we wczesnopaleozoicznych, otwartych
basenach morskich, z wyjatkiem nielicznych olistolitéw w jednostce
bardzkiej.

Na wschod od masywu orlicko-$nieznickiego, oddzielony strefg
szwu tektonicznego zwang pasmem Starého Mésta, znajduje sie
wschodniosudecki kompleks ptaszczowinowy (fig. 1). Pasmo Sta-
rého Mésta sktada sie gtdwnie ze skat pochodzgcych z wczesno-
ordowickiego inicjalnego ryftu, ktére noszg slady syn-ryftowego
metamorfizmu w warunkach wysokich temperatur i niskich ci$nien
(Kréner i in., 2000; Stipska i in., 2001; Jastrzebski, 2012). Skaty
te sg intrudowane przez synorogeniczne tonality o wieku ok. 340
min lat (Parry i in., 1997). Wschodniosudecki kompleks ptaszczo-
winowy jest czescig strefy morawsko-$lgskiej waryscydow, roz-
ciggajgcej sie wzdtuz wschodniego brzegu Masywu Czeskiego.
Stanowi on strefe szwu miedzy zespotem terranéw armorykanskich
(np. Franke i in., 1995; Tait i in., 1997), reprezentowanym przez
Sudety $srodkowe, a terranem Brunowistulii potozonym dalej na
wschod. Ten ostatni rozcigga sige od okolic Brna na Morawach na
poétnocny wschéd po Gérny Slgsk, podczas gdy na potudniowym
wschodzie pograza sie pod front karpacki. Ptaszczowiny wschod-
niosudeckie zostaty nasuniete na wschod w prawoskretnym rezi-
mie transpresyjnym (Matte i in., 1990; Schulmann, Gayer, 2000).
Plan strukturalny zdominowany przez lineacje o kierunku od NE—
SW do NNE-SSW jest charakterystyczny nie tylko dla kompleksu
ptaszczowin wschodniosudeckich, ale takze dla sgsiedniej czesci
Sudetoéw srodkowych, w szczegoélnosci masywu orlicko-$nieznic-
kiego. W strefie granicznej tego ostatniego z pasmem Nového
Mésta (fig. 1) lineacja o przebiegu NNE-SSW naktada sie na star-
szy plan strukturalny zwigzany z nasuwaniem ku potudniowemu
wschodowi (Mazur i in., 2005).

Mapa grawimetryczna Sudetdw (fig. 4A) pokazuje ujemne anoma-
lie grawimetryczne zwigzane z gtdwnymi intruzjami granitoidéw,
takimi jak plutony Karkonoszy czy Strzegom-Sobotka i z duzymi
koputami gnejsowymi (masyw orlicko-$nieznicki, masyw karkono-
sko-izerski). Ponadto wyrazny niz grawimetryczny na zachodzie
jednostki kaczawskiej moze sugerowac wystepowanie plutonu
granitowego ukrytego pod serig metamorficzng (fig. 4A). Gtéwne
wyze grawimetryczne odpowiadajg potudniowo-wschodniej cze-
$ci jednostki kaczawskiej, zdominowanej przez metabazyty (jed-

nostka Dobromierza; fig. 3) masywom ktodzkiemu i Nowej Rudy
oraz ich mozliwej zachodniej kontynuacji pod basenem $rodsu-
deckim (fig. 3) oraz masywowi Niedzwiedzia (fig. 4A). Jednak
najwazniejszy wyz grawimetryczny znajduje sie na bloku przed-
sudeckim, na potudnie od uskoku Odry i ma wydtuzony przebieg
WNW-ESE (fig. 4A). Wyz ten skrgca w kierunku pétnoc—potudnie
na wschéd od granitu Strzegom—Soboétka i konczy sie na uskoku
Srédsudeckim (fig. 4A). Koreluje sig¢ on z powierzchniowym i pod-
powierzchniowym rozprzestrzenieniem ofiolitow sudeckich. Mapa
magnetyczna Sudetéw (fig. 4B) wyraznie uwypukla ciata ofiolito-
we. Oproécz znanych wychodni sugeruje ona obecnos$¢ pogrzeba-
nego ciata ofiolitowego wzdtuz catego potudniowo-zachodniego
brzegu masywu sowiogoérskiego. Wyrazne dodatnie anomalie ma-
gnetyczne sg réwniez zwigzane z masywem ktodzkim i jednostka
Leszczynca, obejmujgcymi rozlegte sukcesje metabazytowe. Po-
nadto lineament magnetyczny o dotgd nieznanym charakterze jest
zorientowany uko$nie do uskoku Odry na bloku przedsudeckim
(fig. 4B). Zostat on ostatnio zinterpretowany przez Mazura i Schul-
manna (2025) jako wschodnie przedtuzenie anomalii zwigzanej ze
srodkowoniemieckim wyniesieniem krystalicznym.

Pétnocno-wschodnie zakonczenie pasma internidow
waryscyjskich

Poniewaz w najbardziej wysunietych na wschod czesciach Niemiec
i w zachodniej Polsce pas waryscyjski gwattownie zmienia swdj
bieg w odniesieniu do biegu dominujgcego dalej na zachod (NE—
SW), zaproponowano koncepcje orokliny waryscyjskiej. Na wielu
mapach przeglagdowych pasmo waryscyjskie jest przedstawione
jako wykonujgce zwrot w ksztatcie litery U, otaczajgc Masyw Cze-
ski od pétnocy (np. Kossmat, 1927; Lorenz, 1976; Engel iin., 1983;
Lorenz, Nicholls, 1984; Franke, 1989; Tait i in., 1997; Narkiewicz,
2007). Zgodnie z tym pogladem najbardziej zewnetrzna strefa tek-
tonostratygraficzna pasma waryscyjskiego, strefa renohercynska,
ciggnie sie na wschod w gtebokim podtozu permsko-mezozoicz-
nego basenu pétnocnoniemiecko-polskiego i pojawia si¢ ponownie
na powierzchni wzdtuz wschodniej krawedzi Masywu Czeskiego
jako strefa morawsko-$lgska na Morawach i w potudniowej Polsce.
Obszerny krytyczny przeglad koncepcji tak rozumianej orokliny wa-
ryscyjskiej przedstawiono w pracy Mazura i in. (2020).

Od lat siedemdziesigtych funkcjonowat w literaturze alternatywny
poglad, ktoéry postuluje prawoskretny rezim transpresyjny podczas
koncowej akrecji terranéw waryscyjskich (Dewey, Burke, 1973; Ar-
thaud, Matte, 1977; Badham, 1982; Behr i in., 1984; Matte, 1991).
Postuluje sie tam, ze na pétnocno-wschodnim krafncu orogenu
waryscyjskiego skracanie orogeniczne zostato zaakomodowane
przez uskoki prawoprzesuwcze o orientacji NW-SE (np. Edel i in.,
2018). Uwaza sie, ze ten transpresyjny rezim tektoniczny wynikat
z lateralnych, prawoprzesuwczych przemieszczen miedzy krawe-
dziami Gondwany i Laurosji w okresie od karbonu do wczesne-
go permu (Arthaud, Matte, 1977; Eckelmann i in., 2014). Arthaud
i Matte (1977) zaproponowali, ze seria gtéwnych uskokoéw typu
przesuwczego o kierunku NW-SE przerywa ciggto$¢ waryscyj-
skiego pasma orogenicznego wzdtuz pétkruchej strefy $cinania
o dtugosci ok. 6000 km i szerokosci ok. 1000 km, kontynuujace;j
sie jeszcze w Ameryce Potnocnej. W konsekwencji rozcztonko-
wane i prawoskretnie przemieszczone fragmenty kilku znanych
z zachodniej Europy wielkich waryscyjskich jednostek tektonostra-
tygraficznych mozna znalez¢ w Sudetach na pétnocno-wschodniej
flance Masywu Czeskiego. Zostaty one prawoskretnie przesuniete
rownolegle do potudniowo-zachodniej krawedzi platformy wschod-
nioeuropejskiej, chociaz skala tego przesuniecia pozostaje dysku-
syjna (np. Matte i in., 1990; Aleksandrowski, 1995; Aleksandrowski
i in., 1997; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Franke, Zelazniewicz,
2002, 2023; Mazur i in., 2020).

Podjeto réwniez prébe potaczenia obu hipotez, przesuwczej i oro-
klinalnej, w koncepcyjnym modelu ,tuku czeskiego” (ang. Bohemian
arc). W tej zmodyfikowanej wersji koncepcji oroklinalnej Franke
i Zelazniewicz (2000, 2002, 2023) skorelowali obszar na SW i NE
od uskoku srodkowej Odry, odpowiednio, ze srodkowoniemieckim
wyniesieniem krystalicznym i pétnocna strefg fyllitowa. Nie wyklu-
czyli oni jednak kontynuacji gtéwnej czesci strefy renohercynskiej
waryscydow w postaci strefy morawsko-$laskiej. Autorzy ci uznali
istnienie waznych dekstralnych dyslokacji WNW-ESE, ktére zo-
staty uwzglednione w ich modelu rozcietej orokliny waryscyjskiej
(Franke, Zelazniewicz, 2000, 2002, 2023). Podobne rozwigzanie,
obejmujgce kombinacje orokliny i uskokéw typu przesuwczego,
zostato przyjete w ostatnich artykutach Martinez Catalana i in.
(2020, 2021).

Dane pdl potencjalnych wskazujg na ciggto$¢ szwu renohercyn-
skiego, ktéry wygina sie pod kagtem 90°, zmieniajgc swoj bieg
z NE-SW w Niemczech na WNW-ESE w Polsce (fig. 5). Taka
geometria byta postulowana przez Frankego (2000) oraz Franke-
go i Zelazniewicza (2000, 2002, 2023) i uznana za dopuszczalng
przez Mazura i in. (2020: fig. 12B). Jednoczes$nie dane magne-
tyczne pokazujg, ze szew renohercynski konczy sie na potnocny
wschod od Wroctawia na pétnocnym przedtuzeniu strefy moraw-
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FIG. 4. Mapy pol potencjalnych dla obszaru Sudetéw z zaznaczonymi najbardziej charakterystycznymi

cechami: A anomalie pola sity ciezkosci z poprawkg izostatyczng; B anomalie magnetyczne zredukowane do
bieguna. Zastosowano uktad wspotrzednych Polska 1992 oparty na uktadzie odniesienia ETRS89, elipsoidzie
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GRS80 i rzucie poprzecznym Merkatora z 19°E jako potudnikiem centralnym.

Dane grawimetryczne i magnetyczne sa w formie siatek z komorkami o rozmiarze 2 km;

US - uskok $rédsudecki; USO — uskok srodkowej Odry

sko-slgskiej. Szew ten jest przeciety ukosnym uskokiem o orienta-
cji NW-SE. Dane magnetyczne pokazujg, ze pasmo waryscyjskie
wygina sig, zmieniajgc kierunek o 90°.

Szew renohercynski znajduje sie¢ pomiedzy uskokami Odry i Do-
Iska, nie pokrywajgc sie z zadnym z nich (fig. 5). Sugeruje to,
ze duze uskoki zrzutowo-przesuwcze o przebiegu WNW-ESE na
obrzezach Baltiki sg strukturami gérnoskorupowymi i powstaty po
akrecji pasma waryscyjskiego. Zaden z uskokéw nie przecina ani
nie zaktéca ciggtosci szwu renohercynskiego, co nie wspiera hi-
potezy o przemieszczeniach prawoprzesuwczych rzedu 300 km
(np. Aleksandrowski, 1990, 1995; Aleksandrowski, Mazur, 2002).
Co wiecej, nasze aktualne dane nie potwierdzajg nawet bardziej
umiarkowanych szacunkéw — po 100 km na uskoku gdérnej taby
i uskoku srédsudeckim (Mazur i in., 2020) lub 70 km na uskoku
$rédsudeckim (Franke, Zelazniewicz, 2002, 2023). Przesuniecia
szwu saksoturynskiego w Masywie Czeskim wskazujg na prze-
mieszczenia lateralne rzedu 30—40 km na uskoku taby i uskoku
srodsudeckim (fig. 5). Na uskokach Odry, Dolska i Krakéw—Lu-
bliniec nie ma markeréw pozwalajgcych na oszacowanie prze-
mieszczen. Warto jednak zauwazy¢, ze zaden z tych uskokow nie
przesuwa zachodniej granicy wyzu magnetycznego zwigzanego
z terranem Brunowistulii (fig. 5). Oznacza to, ze blok Brunowistulii
musiat by¢ wczesniej zadokowany do krawedzi Baltiki przed oro-
genezg waryscyjskg. Jest to zgodne z danymi stratygraficznymi

(np. Valverde-Vaquero i in., 2000; Belka i in., 2002), ktére sugerujg
wspolng historie terranu Brunowistulii i sgsiedniego masywu ma-
topolskiego od srodkowego dewonu.

Gtowne jednostki tektoniczne

Ponizej, posuwajgc sie z potnocnego zachodu na potudniowy
wschod, przedstawiona jest generalna charakterystyka poszcze-
golnych sudeckich jednostek tektonicznych. Jednostki te sg do-
ktadniej opisane, gdy ich specyficzne cechy geologiczne sg wazne
dla rekonstrukcji paleotektonicznych i zrozumienia wnioskowane;j
sekwencji zdarzen tektoniczno-metamorficznych lub w przypadku,
gdy aktualne informacje na ich temat sg jedynie skrétowo podsu-
mowane w dostepnej literaturze.

Masyw tuzycki i zgorzeleckie pasmo tupkowe

Masyw tuzycki sktada sie gtownie z neoproterozoicznych do dol-
nokambryjskich granitoidow tuzyckich (540-530 min lat; Kréner
i in., 1994; Linnemann i in., 2000; Tikhomirova, 2002; Zelazniewicz
iin., 2004), ktore zostaty tylko w niewielkim stopniu zdeformowane
podczas orogenezy waryscyjskiej. Granitoidy zostaty umiejscowio-
ne podczas koncowych etapéw orogenezy kadomskiej (Linnemann
i in., 2000), intrudujgc w niezmetamorfizowane lub stabo zmeta-
morfizowane neoproterozoiczne szarogtazy turbidytowe (Linne-
mann iin., 2000), ktére zostaty zdeponowane na aktywnym obrze-
zeniu Gondwany (Kemnitz, Budzinski, 1994; Gehmlich i in., 1997;
Buschmanniin., 2001). Szarogtazy zawierajg wktadki felzytowych
skat wulkanoklastycznych datowanych na ok. 575 min lat metodg
U-Pb (Buschmann i in., 2001). W kierunku wschodnim, w obrebie
masywu karkonosko-izerskiego, tuzyckie skaty o neoproterozoicz-
nym wieku zostaty na duzg skale intrudowane przez gérnokambryj-
skie granitoidy (np. Kréner i in., 2001; Zieger i in., 2018), p6zniej
zdeformowane w ortognejsy przez tektonike waryscyjska.

Zgorzeleckie pasmo tupkowe (np. Urbanek i in., 1995) ogranicza
masyw tuzycki od pétnocnego wschodu (fig. 1) i zawiera fragmen-
ty rozcztonkowanych sukcesji osadowych od dolnego kambru do
dolnego karbonu, czesciowo osadzonych w dolnokarbonskim fliszu
(Linnemann, Buschmann, 1995). Sukcesja zgorzelecka zaczyna
sie od dolnokambryjskich weglanow, piaskowcow i nielicznych
wulkanitéow, przykrytych tupkami zawierajgcymi trylobity (Freyer,
1977; Urbanek i in., 1995). Nieliczne skaty ordowickie sg na ogot
krzemionkowe. Sekwencja sylurska jest poréwnywalna z facjg
turynska strefy saksoturynskiej (Hirschmann, 1966) i sktada sie
z tupkow krzemionkowych i ,atunowych”, przeplatanych u géry
tufami, kwarcytami, szarogtazami i rzadko wapieniami (Urbanek
iin., 1995). Dewon jest reprezentowany przez monotonng serie
naprzemiennych kwarcytow, pelitéw i szarogtazow z rzadko wyste-
pujacymi wapieniami i zasadowymi skatami wulkanicznymi. Dolny
karbon sktada sie z fliszu, ktéremu w gérnej czesci towarzyszg
czerty, wapienie i znaczne interkalacje zlepiencow (Urbanek i in.,
1995), a takze z fliszu zawierajgcego olistolity skat od ordowiku do
dolnego karbonu (Thomas, 1990). Linnemann i Buschmann (1995)
oraz Linnemann i in. (2000) zinterpretowali cate zgorzeleckie pa-
smo tupkowe jako dolnokarbonski dziki flisz, zawierajgcy rozne;j
wielkosci olistolity z rozcztonkowanych starszych warstw. Rozwdj
waskopromiennych fatdéw o wergencji potudniowej i stromo na-
chylonej struktury imbrykacyjnej (schuppen) w obrebie zgorzelec-
kiego pasma tupkowego jest datowany na srodkowy-p6zny wizen
(Hirschmann, 1966).

Masyw karkonosko-izerski

Masyw karkonosko-izerski to duza jednostka waryscyjskiego
podtoza w Sudetach Zachodnich (fig. 1). Masyw jest interpretowa-
ny jako stos nasunietych jednostek tektonicznych (fig. 6), z ktérych
najnizsze odpowiadajg (para)autochtonicznemu podtozu (Mazur,
1995; Mazur, Aleksandrowski, 2001; Mazur i in., 2006a; Za&kova
iin., 2010; Jefabek i in., 2016). Jgdro masywu karkonosko-izerskie-
go tworzy karkonoski pluton granitowy, ktory jest ptytka, z grubsza
eliptyczng w planie intruzjg o dtugosci ok. 70 km i szerokosci 10-20
km (fig. 1, 7). Dwie gtéwne facje granitowe po polskiej stronie pluto-
nu, porfirytowa i ekwigranularna, zostaty wydatowane przy uzyciu
precyzyjnej geochronologii U/Pb metodg CA-ID-TIMS na cyrkonie,
odpowiednio, na 312,5 +0,3 i 312,2 £0,3 miIn lat (Kryza i in., 2014).

Metamorficzna okrywa plutonu karkonoskiego sktada sig z pie-
ciu jednostek strukturalnych (fig. 6), od dotu ku gorze: (1) jednostka
ortognejsowa izersko-kowarska, nalezgca do autochtonu saksotu-
rynskiego, (2) jednostka para-autochtoniczna Jestédu, (3) jednost-
ka tupkow tyszczykowych (dolny allochton), (4) jednostka potudnio-
wych Karkonoszy ($rodkowy allochton) i (5) jednostka Leszczynca
(gérny allochton). Przedstawiony podziat masywu karkonosko-izer-
skiego na allochton dolny, Srodkowy i gérny ma jedynie znaczenie
lokalne. Z punktu widzenia korelacji ponadregionalnych w obrebie
europejskiego pasma waryscyjskiego (Martinez Catalaniin., 2020,
2021), tupki tyszczykowe i jednostka potudniowych Karkonoszy sg
zbiorczo zaliczane do allochtonu dolnego, a jednostka Leszczynca
do allochtonu $srodkowego.



Ortognejsy izersko-kowarskie wywodzg sie z gérnokambryj-
skich granitow izerskich (rumburskich) (505-492 min lat, Oliver
iin., 1993; 506-501 min lat, Kréneriin., 2001; 504 min lat, Zieger
iin., 2018), ktére zostaty przeksztatcone w gnejsy izersko-kowar-
skie podczas deformacji we wczesnym karbonie. Ortognejsy ule-
gty metamorfizmowi pod umiarkowanym cisnieniem w warunkach
gérnej facji zielencowej — dolnej amfibolitowej (Zaba, 1984; Kryza,
Mazur, 1995). W kierunku pétnocno-zachodnim ortognejsy izersko-
-kowarskie ujawniajg kontakty intruzywne z neoproterozoicznymi
i dolnokambryjskimi granitoidami masywu tuzyckiego (Ebert, 1943;
Domecka, 1970).

Jednostka Jestédu to niewielki blok ograniczony uskokami, odsto-
niety na potudniowo-zachodnim krancu masywu karkonosko-izer-
skiego, ktory reprezentuje fragment para-autochtonicznej pokry-
wy wulkaniczno-osadowej podtoza saksoturynskiego. Jednostka
obejmuje ptytkie osady morskie i hemipelagiczne od $rodkowego
do p6znego dewonu z podrzednymi wulkanitami (grupa Jitrava
z Chaloupsky, 1989), ktére zostaty poddane stabemu metamorfi-
zmowi w niskiej temperaturze i pod srednim cisnieniem. Te przed-
orogeniczne osady przechodzg ku gérze w szarogtazy i zlepience
o wieku od turneju do dolnego wizenu (Chlupag, 1993). Jednostka
Jestédu wraz z ,synkling” Torgau-Doberlug, a takze zgorzeleckim
pasmem tupkowym nalezg do paleozoicznej pokrywy wulkanicz-
no-osadowej pasywnego obrzezenia terranu saksoturynskiego.
Stanowig one jednoczes$nie parautochtoniczne podtoze, na ktére
nasunety sie allochtoniczne jednostki masywu karkonosko-izer-
skiego i jednostki kaczawskiej (Aleksandrowski, Mazur, 2002).

Jednostka tupkéw tyszczykowych odpowiada grupie Wielkiej
Upy Chaloupskiego (1989) i formacji Czarnowa Teisseyre'a (1973).
Poczgtkowo uwazano, ze jednostka ta reprezentuje pozostatosci
neoproterozoicznej (?) okrywy ortognejsow izersko-kowarskich
(np. Mazur, Aleksandrowski, 2001). Jednak wiek cyrkonéw z meta-
wulkanogenicznych skat kwarcowo-skaleniowych jednostki tupkéw
tyszczykowych we wschodniej czesci masywu karkonosko-izer-
skiego okazat sie p6znokambryjski (498 +18 min lat, Oberc-Dzie-
dziciin., 2010a). W zwigzku z tym kwasne skaty metawulkano-
geniczne wydajg sie by¢ w przyblizeniu rownowiekowe z intruzjg
protolitu ortognejsow izersko-kowarskich (487 +8 min lat; Oberc-
-Dziedzic i in., 2010a). Dlatego granica tupkoéw tyszczykowych
i ortognejsow jest prawdopodobnie nasunieciem, a nie kontaktem
intruzywnym. Kolejnym waznym argumentem przemawiajgcym za
allochtoniczng pozycjg jednostki tupkow tyszczykowych jest zapis
metamorficzny zachowany w tych skatach. Zawierajg one zespot
mineratéw wskaznikowy dla metamorfizmu wysokoci$nieniowego
z chlorytoidem w jgdrach duzych porfiroblastéw granatu (Zagkova
i in., 2010). Modelowanie termodynamiczne sugeruje, ze ta para-
geneza mineralna zarejestrowata warunki szczytowego cisnienia
18-19 kbar w temperaturze 460-520°C, a nastepnie izotermiczng
dekompresje (Zagkova i in., 2010). Lupki tyszczykowe z granatem
zawierajg monacyt o wieku U-Pb 341 £3 min lat, zgodnym z wie-
kiem Lu-Hf granatu (344,5 +1,3 i 342 +7 min lat) uzyskanym z tego
samego typu skat (Konopasek i in., 2019). Dane te dostarczaja
informacji na temat wczesnokarbonskiego, wysokocisnieniowego
wydarzenia metamorficznego, ktére miato miejsce przed utworze-
niem sie stosu ptaszczowin.

Jednostka potudniowych Karkonoszy obejmuje kilkusetmetro-
wej migzszosci sukcesje zmetamorfizowanych skat osadowych
zdeponowanych w przedziale czasu od ordowiku do dewonu (Chlu-
pac, 1993, 1997) i zwigzanych z bimodalnymi, gtéwnie zasadowymi
skatami wulkanicznymi. Te ostatnie reprezentujg zréznicowang se-
kwencje magmowa, od skat kwasnych z wewnatrzptytowg sygnatu-
rg geochemiczng do law zasadowych i skat piroklastycznych, obej-
mujgcych bazalty toleitowe, przejsciowe i alkaliczne, umiejscowio-
ne w $rodowisku wewnatrzptytowym (Patocka, Smulikowski, 2000).
Wiek protolitu prekursoréw wulkanicznych jest datowany na wcze-
sny ordowik (Bendl i in., 1997; Timmermann i in., 1999) — wiek ty-
powy dla sukcesji wulkaniczno-osadowej osadzonej na pasywnym
brzegu terranu saksoturynskiego (Furnes i in., 1994). Wniosek ten
znajduje dodatkowe potwierdzenie w maksymalnym wieku depozy-
cji towarzyszgcych skat metaosadowych, okre$lonym przez Zaé&ko-
vgiin. (2012) na ordowik na podstawie spektrow wiekowych cyrko-
now detrytycznych. Zasadowe metawulkanity lokalnie zachowujg
zapis metamorfizmu facji niebieskich tupkéw (np. Chab, Vrana,
1979; Kryza, Mazur, 1995; Smulikowski, 1995; Pato¢ka i in., 1996)
z odstonietymi w kilku miejscach skatami zawierajgcymi glaukofan
(Faryad, Kachlik, 2013). Jednak tylko w jednej unikatowej loka-
lizacji (goéra Kopina k. Jarkowic) parageneza wysokocisnieniowa
zawiera granat w asocjacji z glaukofanem, zesp6t mineralny, ktéry
powstat w zakresie 12-15 kbar i 480-520°C (Majka i in., 2016).
Wiek Lu-Hf granatu wynoszacy 363,9 +1,3 min lat datuje zdarzenie
metamorficzne w facji niebieskich tupkéw (Konopasek i in., 2019).
Wiek ten jest zgodny z wczes$niejszym oszacowaniem wieku na
360 min lat, uzyskanym za pomocg datowania “°Ar-*°Ar fengitu
z tupkow glaukofanowych (Maluski, Pato¢ka, 1997). Ta sama meto-
da zostata wykorzystana przez Marheinego i in. (2002), ktérzy opu-
blikowali obszerny zestaw danych wiekowych uzyskanych metodg
“OAr-3°Ar. Ich oznaczenia mieszczg sie w zakresie 352—-312 min lat
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FIG. 5. Mapa anomalii magnetycznych zredukowanych do bieguna dla pétnocno-wschodniego
zakonczenia pasma waryscyjskiego Europy z natozonymi kluczowymi elementami strukturalnymi
(UTM 32N). ATB - anomalia Tepli-Barrandienu; BSP - bruzda $rodkowopolska; BV — Brunowistulia;
FDW - front deformacji waryscyjskiej; GG — row tektoniczny Gliickstadt; JL - jednostka Leszczynca;
LDL - lineament dolnej Laby; OS - ofiolit Slezy; PMS — morawsko-$laskie pasmo fatdowo-nasuwcze;
PSF - potnocna strefa fyllitowa; SMS — szew morawsko-$laski; SRH — szew renohercynski;

SST - szew saksoturynski; STT - strefa Teisseyre’a-Tornquista; SNWK - srodkowoniemieckie

wyniesienie krystaliczne; UD — uskok Dolska; UL — uskok taby; US - uskok $rodsudecki;
USO - uskok $rodkowej Odry; WB — wyniesienie Bielaw; WW — wyniesienie Wolsztyna

w roznych jednostkach masywu karkonosko-izerskiego. Marheine
i in. (2002) zinterpretowali swoje wyniki jako reprezentujgce rézne
etapy ekshumacji masywu po waryscyjskiej kolizji.

Jednostka Leszczynca jest zbudowana ze zréznicowanego ze-
stawu zmetamorfizowanych skat zasadowych i kwasnych pocho-
dzenia plutonicznego i wulkanicznego. Najwiekszy udziat majg me-
tabazyty, ktére obejmujg metabazalty, metadoleryty i metagabra
(Teisseyre, 1973; Kryza, Mazur, 1995; Mazur, 1995; Winchester
iin., 1995). Teksturalnie metabazyty wystepujg w dwéch odmia-
nach: bardziej rozpowszechnionej odmianie drobnoziarnistych
metabazytéw tupkowych i w odmianie metabazytéw srednioziar-
nistych masywnych. Miejscami posrod metabazytow wystepujg
wktadki metawulkanitéw felzytowych o strukturze porfirowej, gru-
bosci od kilkunastu centymetréw do kilku metréw, reprezentujgcych
metaryolity. Wéréd metabazytéw wystepuja duze intruzywne ciata
tzw. gnejsoéw z Paczyna (Teisseyre, 1973; Kryza, Mazur, 1995).
Gnejsy te obejmujg szeroki zakres odmian, réznigcych sie struk-
tura, teksturg i sktadem, od gnejséw felzytowych do hornblendo-
wych, pochodzacych, odpowiednio, od plagiogranitow i diorytéw
(Teisseyre, 1973; Kryza i in., 1995; Kryza, Mazur, 1995). Gnejsy
wykazujg miejscami kontakty intruzywne z metabazytami, cho¢
najczesciej sg one zreorientowane réwnolegle do foliacji (Mazur,
1995).

Dane geochronologiczne, geochemiczne i izotopowe sugeruja, ze
protolity skat jednostki Leszczynca reprezentujg kopalng dome-
ne basenu zatukowego (metabazyty) intrudowang przez magmy
kwasne i obojetne, bedgce prekursorem gnejsow paczynskich,
w $rodowisku nadsubdukcyjnym oceanicznego tuku magmowego
(Mtynarska i in., 2023). Aktywnos$é¢ tego tuku miata miejsce w péz-
nym kambrze w przedziale ok. 20 min lat (ok. 515-495 min lat
temu; Mtynarska i in., 2023). Juwenilna sygnatura izotopowa Nd-Hf
i niskie stosunki La/Yb w skatach jednostki Leszczynca wskazujg
na ograniczong role kontaminacji materiatem skorupowym przy
ich genezie. Wiek metabazytéw pozostaje niesprecyzowany, ale
obliczony wiek modelowy Nd (540 min lat) moze w tym przypad-
ku reprezentowa¢ maksymalny wiek ich protolitu (Mtynarska i in.,
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2023). Jest to zgodne z wynikami analiz pojedynczych cyrkonow
odziedziczonych, ktore sg nie starsze niz 540 min lat (Mtynarska
iin., 2023).

Gnejsy paczynskie i metawulkanity felzytowe sg zréznicowane pod
wzgledem sktadu chemicznego i izotopowego, a pochodzenie ich
protolitdw mozna wyttumaczy¢ przetapianiem osadéw subdukujg-
cej ptyty w warunkach stosunkowo niskiego cisnienia/temperatury
(felzytowy gnejs paczynski), niejednorodnym mieszaniem sie tych
stopow i ptynéw pochodzgcych z pograzanej ptyty z materiatem
silnie zubozonego ptaszcza (hornblendowy gnejs paczynski, me-
tagabro) i umiejscowieniem tych magm wraz z produktami czgscio-
wego przetopienia metabazytéw basenu zatukowego (felzytowy
gnejs paczynski o niskim stosunku Nb/Y; Miynarska i in., 2023).
Protolit jednostki Leszczynca prawdopodobnie reprezentuje ba-
sen marginalny powstaty przy konwergentnej granicy ptyt litosfery
potozonej obok Gondwany lub Baltiki (Mtynarska i in., 2023). Przy-
ktad jednostki Leszczynca pokazuje, ze p6znokambryjski magma-
tyzm, szeroko rozprzestrzeniony wsrod terranéw pochodzgcych
z pétnocnego obrzezenia Gondwany (Crowley i in., 2000; Piniin.,
2007), nie musi by¢ zwigzany ze $rodowiskiem tektonicznym ini-
cjalnego ryftu (Murphy iin., 2006; Piniin., 2007; Nance i in., 2012)
w przypadku jednostek tektonicznych nalezgcych do waryscyjskie-
go $rodkowego lub gérnego allochtonu (sensu Martinez Catalan
iin., 2020, 2021).

Jednostka Leszczynca jest strukturalnie najwyzej lezgca ptasz-
czowing w masywie karkonosko-izerskim (fig. 6), nasunietg na jed-
nostke potudniowych Karkonoszy ($rodkowy allochton) lub bezpo-
Srednio na formacje z Czarnowa (dolny allochton). Charakteryzuje
sie odmiennym planem strukturalnym w poréwnaniu z pozostatymi
jednostkami masywu karkonosko-izerskiego (Mazur, 1995; Mazur,
Aleksandrowski, 2001; Mtynarska i in., 2024).

Szczegotowe badania strukturalne w jednostce Leszczynca prze-
prowadzone przez Oberca (1960), Mazura (1995) oraz Wernera
i in. (2000) wykazaty, ze gtéwna lineacja metamorficzna L, zwig-
zana z paragenezg mineralng wtasciwg dla piku metamorfizmu
ma orientacje NNE-SSW, czyli jest prostopadta do lineacji w po-
zostatej czesci masywu karkonosko-izerskiego. Lineacji towarzy-
szg lewoskretne wskazniki zwrotu $cinania, ktére po odrotowaniu
foliacji do potozenia subhoryzontalnego wskazywatyby na trans-
port tektoniczny ku pétnocy. Nie jest to sytuacja typowa dla Su-
detéw zachodnich (i zapewne $wiadczy o wtoérnej rotacji jednostki
Leszczynca), cho¢ podobng orientacje lineacji obserwuje sie we
wschodniej czesci Sudetow srodkowych i w Sudetach wschodnich:
w kopule orlicko-$nieznickiej, strefie Niemczy i strefie morawsko-
-Slgskiej (np. Aleksandrowski, Mazur, 2002). Na lineacje L, naktada
sig mtodsza lineacja L, o orientacji WNW—-ESE, typowej dla catego
masywu karkonosko-izerskiego. Lineacja ta jest zwigzana z retro-
gresjg warunkéw metamorfizmu do facji zielencowej i wskaznikami
zwrotu scinania strop-ku-ESE zgodnymi z kinematyka uskoku nor-
malnego. Mazur (1995) wigze jej geneze z kolapsem ekstensyjnym
i ekshumacjg jadra masywu karkonosko-izerskiego (fig. 7). Ten
etap deformacji zakonczyto umiejscowienie granitu Karkonoszy
ok. 312 min lat temu (Kryza i in., 2014). Trzeci, najmtodszy etap
deformacji o charakterze pétkruchym wigzat sie ze skréoceniem
basenu $rédsudeckiego w kierunku WNW—-ESE (Mazur, 1995)
i powstaniem opisanej przez Oberca (1960) fleksury wschodnich
Karkonoszy.

Wiek deformacji zwigzanej z powstaniem lineacji L, zbadano meto-
dg Rb/Sr, stosujgc oznaczenia in situ jasnego tyszczyku w dwéch
probkach felzytowych ortognejséw paczynskich (Mitynarska i in.,
2024). Tekstury rekrystalizacji kwarcu, sktad chemiczny jasnego
tyszczyku, zachowanie fenokrysztatéw plagioklazu magmowego
i zespot mineratéw metamorficznych wskazujg na maksymalne wa-
runki facji epidotowo-amfibolitowej. Pojedyncze daty Rb/Sr z jasne-
go tyszczyku zostaty obliczone przy uzyciu poczatkowych warto-
$ci 87Sr/%¢Sr uzyskanych dla tytanitu i epidotu. Wyniki sg podobne
dla obu probek, dla ktérych wartosci $Sredniej wazonej wynoszg,
odpowiednio, 352,4 +4,1 min lat i 349,3 +2,5 min lat (Mtynarska
iin., 2024). Laczna $rednia wazona osigga warto$¢ 350,1 £5,3 min
lat (20) i jest interpretowana jako czas (re)krystalizacji jasnego
tyszczyku podczas rozwoju foliacji S, i lineacji L, w warunkach
facji epidotowo-amfibolitowej (Mtynarska i in., 2024). To wydarze-
nie miesci sie pomiedzy wiekiem metamorfizmu facji niebieskich
tupkéw w srodkowym (ok. 364 min lat) i dolnym (ok. 345-341 min
lat) allochtonie (Konopasek i in., 2019), ktére reprezentuja relik-
ty, odpowiednio, subdukowanej skorupy oceanicznej i pasywnego
obrzezenia terranu saksoturynskiego (fig. 8).

Jest prawdopodobne, ze jednostka Leszczynca wywodzi sie
z goérnej ptyty szwu saksoturynskiego, odpowiadajacej terranowi
Tepli-Barrandienu (Konopasek i in., 2019; Mtynarska i in., 2024).
W takim scenariuszu (fig. 8), jednostka Leszczynca zostatby
wciggnieta do strefy subdukcji wskutek erozji tektonicznej dolnej
skorupy. Inna orientacja lineacji L, w poréwnaniu do sgsiednich
allochtonéw wskazywataby na przemieszczenia lewoprzesuwcze
prawdopodobnie odzwierciedlajgc niejednorodnosci obrzezenia
terranu saksoturynskiego wzdtuz biegu strefy subdukcji, wytwa-
rzajgce lateralne gradienty kompresji. Alternatywnie, wiek 350
min lat moze reprezentowac¢ deformacje zwigzang z intensywnym
skracaniem wschéd—zachéd, prowadzgcym do powstania strome;j
foliacji o biegu pétnoc—potudnie z rozcigganiem prostopadtym do
kierunku skracania (fig. 8). Niezaleznie od przyjetego scenariusza
kinematycznego, ktéry ttumaczy rozwoj stromej foliacji i potudni-
kowej lineacji, jednostka Leszczynca reprezentuje gorny allochton
i jest potozona strukturalnie ponad dolnym i sSrodkowym alloch-
tonem (fig. 8). W konsekwencji szew tektoniczny oddzielajgcy
terrany saksoturynski i Tepli-Barrandienu znajduje sie¢ w obrebie
ztozonego, srodkowego allochtonu masywu karkonosko-izerskiego
(fig. 6). Szew ten oddziela skaty pochodzace z pryzmy akrecyjnej
lub kanatu subdukcyjnego, reprezentowane przez metabazyty facji
niebieskich tupkéw (Patoc¢ka, Pin, 2005), od sukcesji dystalnego,
pasywnego obrzezenia terranu saksoturynskiego (Winchesteriin.,
2003).

Jednostka kaczawska

Jednostka kaczawska obejmuje kilka sfatdowanych jednostek
ptaszczowinowych, sktadajgcych sie z licznych mniejszych ptatow
nasuwczych i znacznych rozmiarami ciat melanzowych. Obejmujg
one rézne fragmenty sukcesji wulkaniczno-osadowej o potwier-
dzonym wieku od kambru (by¢ moze takze neoproterozoiku; Kryza
iin., 2007a) do poznego dewonu (famenu) (fig. 2; Baranowski i in.,
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1987, 1990; Kryza, Zalasiewicz, 2008). Dolna czes$¢ sukces;ji ka-
czawskiej, obejmujgca ordowickie ptytkomorskie skaty osadowe
i bimodalne wulkanity wewngtrzptytowe, jest interpretowana jako
zdeponowana w ryfcie wewnatrzkontynentalnym (Baranowski i in.,
1990; Kryza, Muszynski, 1992; Furnes i in., 1994; Kryzaiin., 1994;
Seston i in., 2000; Kryza, Zalasiewicz, 2008). Na skatach tych
zalega gruba, monotonna sekwencja toleitowych bazaltéw podusz-
kowych o charakterystyce siegajacej od E-MORB do N-MORB,
ktorym towarzyszg sylurskie czarne tupki graptolitowe oraz de-
wonskie tupki krzemionkowe i ilaste oraz czerty, prawdopodobnie
akumulowane w $rodowisku dojrzatego ryftu oceanicznego (fig. 2;
Furnes i in., 1994). Gérna czes$¢ sukcesji kaczawskiej, interpreto-
wana jako pryzma akrecyjna z korica dewonu/wczesnego karbonu,
jest zbudowana ze stabo zmetamorfizowanych (w facji niebieskich
tupkéw z natozonym zapisem metamorfizmu w facji zielencowej)
skat silikoklastycznych, wulkanoklastycznych, weglandéw, wulkani-
tow zasadowych i kwasnych, pelagicznych tupkow ilastych i krze-
mionkowych oraz fliszu (Baranowski i in., 1987, 1990; Kryza, Mu-
szynski, 1992; Collins i in., 2000; Seston i in., 2000).

Zgodnie z wynikami analizy spektrow wiekowych cyrkonéw detry-
tycznych, najstarszym wydzieleniem litologicznym jednostki ka-
czawskiej jest sekwencja silikoklastyczna piaskowcow z Gackowej,
ktora zawiera cyrkony nie mtodsze niz neoproterozoiczne (Kryza
i in., 2007a). Dlatego tez skaty te zostaty wstepnie zinterpreto-
wane jako mozliwy ekwiwalent neoproterozoicznych szarogtazéw
tuzyckich (Kryzaiin., 2007a; Kryza, Zalasiewicz, 2008). Z drugiej
strony piaskowce z Gackowej makroskopowo przypominajg ptyt-
kowodne, zdominowane przez osady burzowe kwarcyty Dubrau
wieku tremadockiego, wystepujgce na skrzydtach antyklinorium
tuzyckiego (Linnemanniin., 2004). Ponadto szereg dowodéw geo-
chemicznych i mineralogicznych sugeruje, ze piaskowce pochodzg
z pobliskich skat wulkanicznych péznego kambru i wczesnego or-
dowiku. W zwigzku z tym nie mozna wykluczy¢ ordowickiego wieku
piaskowcow z Gackowej (fig. 9).

Felzytowe skaty metawulkaniczne osadzone w weglanowej sukce-
sji wapieni wojcieszowskich zawierajg cyrkony o wieku 498 +5 min
lat (Kryza i in., 2008), potwierdzajgc tym samym przynaleznos$¢
tej ptytkowodnej sekwencji wapieni u podstawy sukcesji kaczaw-
skiej do najwyzszego kambru (Gunia, 1967). Te same skaty zostaty
uznane za poézny ordowik/sylur lub mtodsze w oparciu o kontrower-
syjng interpretacje stratygrafii otwornicowej (Skowronek, Steffahn,
2000), a ostatnio przypisane do srodkowego wczesnego kambru
w oparciu o archeocjaty (Biatek i in., 2007). Wiek cyrkonu z sukcesji
wapieni wojcieszowskich jest w dobrej zgodnos$ci z oznaczeniami
wieku metaryodacytow (501,2 +2,7 min lat; fig. 9), ktére wystepuja
na tym samym obszarze w nieco wyzszej stratygraficznie czesci
sukcesji kaczawskiej (Kryza i in., 2008). Dane geochronologiczne
(Kryza iin., 2007b) wskazujg, ze dwa rodzaje kwasnych magm
zostaty umiejscowione w dwdch oddzielnych epizodach wulkanicz-
nych: ryodacyty ok. 502 +3 min lat temu (p6zny kambr) i trachity ok.
486 +2 min lat temu (najwczes$niejszy ordowik; fig. 9). Geochemia
ryodacytow i ich ujemne wartosci eNd (Furnes i in., 1994) sugerujg
pochodzenie ze skorupy kontynentalnej. Skaty te zawieraja obfite
cyrkony odziedziczone wieku prekambryjskiego (2,13-2,24 mld
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FIG. 8. Diagram interpretacyjny ilustrujacy scenariusz geodynamiczny oparty na pracy Mtynarskiej i in.
(2024). A jednostka Leszczyfica weiggnieta w strefe subdukcji poprzez erozje subdukcyjng gérnej plyty.
Pryzma akrecyjna i skaty kanatu subdukcyjnego obejmujg metabazyty oddzielone od subdukujacej ptyty
oceanicznej (przyszte sktadniki srodkowego allochtonu), ktére do$wiadczyty metamorfizmu facji niebieskich
tupkow. Skaty osadowe pasywnego obrzezenia terranu saksoturynskiego zawierajg protolity przysztego
dolnego allochtonu i czes$¢ allochtonu $rodkowego. B przejscie od subdukcji oceanicznej do kontynentalnej,
po zamknieciu oceanu saksoturyfiskiego. Intensywne skracanie wschéd-zachod przed masywem oporowym
(backstop), utworzonym przez gérng ptyte Tepli-Barrandienu, doprowadzito w jednostce Leszczyrica do
powstania stromo ustawionej foliacji o biegu pétnoc—potudnie oraz lineacji rozciagania prostopadtej do

kierunku skracania. JL - jednostka Leszczynca.
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lat), wskazujgce na wytapianie ze starego materiatu skorupowego
(Kryzaiin., 2007b). Natomiast lawy trachitowe, umiejscowione 16
min lat poézniej, reprezentujg kwasne cztony alkalicznej, bimodalnej
sukcesji magmowej pochodzgcej z ptaszcza, na co wskazuje ich
charakter geochemiczny i wartosci eNd od +1,9 do +3,7 (Furnes
i in., 1994). Metatrachity zawierajg tylko kilka odziedziczonych
ziaren cyrkonu, co wskazuje na niedosycenie magmy alkalicznej
w Zr i prawdopodobnie prawie catkowite rozpuszczenie cyrkonow
odziedziczonych (Kryza i in., 2007b). Wyniki te datujg poczatek
wulkanizmu typu ryftowego, ktérego produkty wystepujg w dolnej
czesci sukcesji kaczawskiej (fig. 9; Kryza, Zalasiewicz, 2008), na
wczesny ordowik.

Widma wiekowe cyrkonow detrytycznych z tupkéw radzimowickich,
tworzgcych wewnetrznie spéjng sukcesje osadowg w dolnej czesci
jednostki kaczawskiej, wskazujg na maksymalny wiek depozycji
512—493 min lat temu (Tyszka i in., 2008). Ten p6znokambryjski
wiek w potgczeniu z dowodami stratygraficznymi (fig. 9) sugeruje,
ze sedymentacja tupkéw radzimowickich byta synchroniczna lub
nastgpita bezposrednio po umiejscowieniu ryodacytow i trachitéw
(Kryzaiin., 2007b), co jest zgodne z wczes$niejszymi ustaleniami
opartymi o konodonty (Urbanek, Baranowski, 1986). W konse-
kwencji depozycja osadow bedacych prekursorem tupkow radzi-
mowickich wyznacza poczatek ordowickiego ryftu kontynentalne-
go zwigzanego z fragmentacjg pétnocnego obrzezenia Gondwany
(Kryza, Zalasiewicz, 2008). Znaczna populacja ediakarskich cyrko-
now detrytycznych, datowanych na 550-650 min lat, odzwiercie-
dla dostawe materiatu detrytycznego z réznych zrédet kadomskich
(Tyszka i in., 2008).

Stopien metamorfizmu skat kaczawskich jest r6zny w réznych jed-
nostkach tektonicznych: od anchizonalnego i bardzo niskiego stop-
nia w niektorych ciatach melanzowych do warunkow facji niebie-
skich tupkéw i zielencowej w innych czesciach kompleksu skalnego
(Kryza, Zalasiewicz, 2008). Wczesne warunki metamorfizmu wy-
sokocisnieniowego w facji niebieskich tupkéw w temperaturze ok.
300-400°C i przy ci$nieniu powyzej 8 kbar sg udokumentowane
przez parageneze glaukofanu, reliktowego jadeitu i fengitu, wyste-
pujgcego w jgdrach krysztatéw jasnego tyszczyku. Na zesp6t mine-
ralny facji niebieskich tupkéw natozyty sie p6zniej efekty metamor-
fizmu w facji zielencowej w temperaturze ok. 350-450°C i ponizej
6—8 kbar (Kryzaiin., 1990, 2011). Uwaza sie, ze metamorfizm
wysokocisnieniowy miat miejsce ok. 360 min lat temu, analogicz-
nie do metamorfizmu datowanego w niebieskich tupkach masywu
karkonosko-izerskiego (Maluski, Pato¢ka, 1997; Konopasek i in.,
2019). Jednak niepublikowane dane “°Ar-3°Ar pokazujg szeroki roz-
rzut pojedynczych wiekéw punktowych miedzy ok. 403 a 303 min
lat (A. Willner, inf. ustna). Dodatkowo izochrony mineralne Rb-Sr
ujawniajg wiek w zakresie 344-329 min lat (A. Willner, inf. ustna).
Kaczawskie jednostki ptaszczowinowe zostaty nasuniete ku pét-
nocnemu zachodowi w warunkach metamorfizmu facji zielehco-
wej. Nastepnie byty one kilkakrotnie faldowane w coraz bardziej
kruchych warunkach (Collins i in., 2000; Seston i in., 2000; Cy-

merman, 2002), prawdopodobnie réwnoczes$nie z powtarzajgcymi
sie ruchami przesuwczymi na sasiadujgcym uskoku $srédsudeckim
(Aleksandrowski, 1990, 1995, 2003; Aleksandrowski i in., 1997).

Uwaza sie, ze jednostka kaczawska przedtuza sie w kierunku
zachodnim w zgorzeleckie pasmo tupkowe (Jaeger, 1964; Hir-
schmann, 1966; Urbanek i in., 1995). Poglad ten, choé¢ szeroko
rozpowszechniony ze wzgledu na geograficzng blisko$¢ obu jed-
nostek, nie wyjasnia jednak istotnych réznic w stratygrafii, wieku
deformacji i zmiennosci stopnia metamorfizmu miedzy nimi. Pa-
leozoiczna sukcesja zgorzeleckiego pasma tupkowego jest nie-
zmetamorfizowana lub bardzo stabo zmetamorfizowana, podczas
gdy jednostka kaczawska, przynajmniej we wschodniej i Srodkowe;j
czesci jej rozlegtego obszaru, wykazuje metamorfizm w facji zie-
lencowej, zawierajac relikty facji niebieskich tupkéw. Co wiecej,
produkty ordowickiego wulkanizmu rozpowszechnione w sukce-
sji kaczawskiej sg nieobecne w pasmie tupkowym Zgorzelca. To
ostatnie nie zawiera rozlegtych ciat sylurskich wulkanitéw maficz-
nych typu MORB, a jego dewonskie osady reprezentuja ptytsze
facje osadowe niz te z jednostki kaczawskiej. Skaty dolnego kar-
bonu zostaty jak dotgd jednoznacznie rozpoznane w centralnej
i wschodniej czesci jednostki kaczawskiej, chociaz podejrzewa sie
wiek wczesnokarbonski dla niektérych ciat melanzowych (Bara-
nowski i in., 1987, 1990; Collins i in., 2000). Jednoczes$nie frag-
menty skat kaczawskich facji zielencowej sg obficie obecne jako
otoczaki w zlepiencach srodkowego wizenu na pétnocnym obrze-
zeniu basenu $rédsudeckiego (Teisseyre, 1971, 1975). W zwigzku
z tym metamorfizm, deformacja i ekshumacja przynajmniej czesci
jednostki kaczawskiej musiaty mie¢ miejsce w trakcie srodkowego
wizenu. Z drugiej strony osady dolnego karbonu w najbardziej na
zachdd wysunietej czesci jednostki kaczawskiej siegajg w gore do
dolnej czesci gérnego wizenu, co zostato udokumentowane stra-
tygrafig konodontowa (Chorowska, 1978). Na tym obszarze skaty
paleozoiczne tworzg wydtuzony waski pas przylegajgcy do uskoku
Srodsudeckiego i tgczg sie w kierunku zachodnim ze zgorzeleckim
pasmem tupkowym. Wedtug Milewicza i in. (1989) i Cymermana
(2002) ten pas skat paleozoicznych jest tektonicznie podzielony
na dwa segmenty o réznych stopniach metamorfizmu. Segment
wschodni wykazuje metamorfizm facji zielencowej, typowy dla
skat kaczawskich, natomiast segment zachodni (jednostka Luba-
nia) ulegt bardzo stabemu metamorfizmowi i zawiera fragmenty
wapieni wizenskich wystepujgce w obrebie melanzu (Chorowska,
1978). W zwigzku z tym zgorzeleckie pasmo tupkowe rozcigga sie
prawdopodobnie dalej na potudniowy wschod niz wezesniej sgdzo-
no i obejmuje swym zasiegiem jednostke Lubania (Aleksandrowski,
Mazur, 2002; Mazur i in., 2006a).

Basen potnocnosudecki

Basen potnocnosudecki (zob. tez podrozdziat 5.2.2) jest duzg
strukturg pozno- i postorogeniczna, potozong pomiedzy dwiema
waznymi strefami uskokowymi, uskokiem sudeckim brzeznym na
potnocy i uskokiem srédsudeckim na potudniu (fig. 1). Basen jest
depresjg o kierunku WNW-ESE, z systemem rowow i zrebéw w po-
tudniowej i wschodniej czesci (np. Kowalski, 2020). Wypetnienie
basenu obejmuje utwory od najwyzszego karbonu do goérnej kredy,
z duzg przerwg obejmujgcg gorny trias, jure i dolng krede. Dolna
czes¢ wypetnienia basenu (gérny karbon—dolny perm) to konty-
nentalna, wulkaniczno-sedymentacyjna sukcesja gtéwnie osadow
silikoklastycznych. Podtoze basenu potnocnosudeckiego stanowig
skaty metamorficzne nalezace do jednostki kaczawskiej (Baranow-
skiiin., 1990). Basen potnocnosudecki powstat jako p6znowary-
scyjskie zapadlisko srodgorskie, zwigzane z tektonikg ekstensyjng
i transtensyjng kluczowg podczas p6znych etapédw orogenezy wa-
ryscyjskiej (McCann i in., 2006).

Koncentraty cyrkonow z najwazniejszych ryolitowych jednostek wul-
kanicznych z sukcesji kontynentalnej basenu potnocnosudeckiego
obejmujacej najwyzszy karbon (gérny pensylwan) i najnizszy perm
(cisural) daty naktadajgce sie $rednie wieki 2°°Pb-2%¢U w zakresie
294-292 min lat (Awdankiewicz i in., 2014). Jedna prébka zostata
wydatowana na 288 +4 min lat, co odzwierciedla podrzedny, pézniej-
szy etap aktywnosci (sub)wulkanicznej, wkrotce po ktérym nastapit
wulkanizm maficzny (Awdankiewicz i in., 2014). Prébki ryolitu zawie-
raty bardzo niewiele cyrkonéw odziedziczonych, prawdopodobnie ze
wzgledu na ograniczony udziat zrédet skorupowych w wytapianiu
magmy lub z powodu resorpcji starszych cyrkonéw przez stopy o ni-
skim nasyceniu Zr (Awdankiewicz i in., 2014).

Masyw sowiogorski

Masyw sowiog6rski w Sudetach Srodkowych (fig. 1) jest jednost-
kg ograniczong gtéwnie péznoorogenicznymi uskokami i obejmuje
skaty wysokiego i $redniego stopnia metamorfizmu, wsrod ktérych
dominujg paragnejsy migmatyczne, podczas gdy mniej liczne orto-
gnejsy znajdujg sie¢ gtownie w potudniowo-zachodniej czesci ma-
sywu (Grocholski, 1967; Kryza, 1981; Zelazniewicz, 1987, 1990).
Paragnejsy zawierajg budiny granulitu felzytowego o rozmiarach
rzedu setek metréw, czasami zwigzane z soczewkami amfibolitow,
ktére lokalnie zawierajg skaty ultramaficzne lub marmury (Grochol-



ski, 1967; Kryza, 1981; Zelazniewicz, 1987, 1990; Gunia, 1999).
Metabazyty sg zréznicowane pod wzgledem sktadu chemiczne-
go, wykazujgc charakterystyke wtasciwg dla kontynentalnego tuku
magmowego lub wzbogaconego toleitu typu MORB i wydajg sie
naleze¢ do réznych sukcesji magmowych (Winchesteriin., 1998).
W oparciu o dyskusyjne mikroskamieniato$ci wystepujace w nie-
licznych wychodniach marmuréw zamknietych w soczewkach am-
fibolitowych, protolit skat metaosadowych masywu sowiogoérskiego
zostat uznany za sukcesje osadowg zdeponowang w poznym edia-
karze i kambrze (Gunia, 1999).

Wiekszos$¢ paragnejsow i migmatytow masywu sowiogorskiego
zostata uznana za wywodzacg sie z szarogtazow lub protolitow
pelityczno-psamitowych (Kryza, 1981; Zelazniewicz, 1987, 1990;
O'Brieniin., 1997). Paragnejsy stopniowo przechodzg w granulity,
a zatem te ostatnie przypuszczalnie pochodzg z osadéw arkozo-
wych lub pelitycznych (Kryza, 1981; Zelazniewicz, 1990; O'Brien
iin., 1997). Tylko potudniowo-zachodnia cze$¢ masywu zawiera
znaczng ilo$¢ ortognejsow pochodzacych z prekursorow magmo-
wych, datowanych na ok. 500 miIn lat metodg U-Pb na cyrkonach
(Kréner, Hegner, 1998). Warunki ci$nienia i temperatury dla me-
tamorfizmu paragnejséw sg szacowane na podstawie konwencjo-
nalnej geotermobarometrii na 600-650°C i 5-7 kbar (Budzyniin.,
2004). Warunki piku metamorfizmu w granulitach felzytowych obli-
czono na 18-20 kbar i 900°C, podczas gdy pézniejsza retrogresja
miata miejsce w warunkach 4-10 kbar i 600-700°C (Kryza i in.,
1996; O'Brieniin., 1997). Jastrzebski i in. (2021a) przedstawili nie-
dawno nieco nizsze szacunki szczytowych warunkéw metamorfi-
zmu (740-750°C, 17—18 kbar). Ciata amfibolitow lokalnie zachowu-
ja przypuszczalne relikty zespotu mineralnego facji eklogitowej lub
granulitowej (Kryzaiin., 1996), ale wiekszo$¢ amfibolitow zawiera
paragenezy wskazujgce na warunki gérnego zakresu temperatur
i ci$nien facji amfibolitowej 700—800°C i 8—9 kbar (Dziedzic, 1995).
Rzadko wystepujacy perydotyt w asocjacji z amfibolitem zacho-
wat zapis warunkéw metamorficznych szacowanych na ok. 1300°C
i 20—-30 kbar (Bakun-Czubarow, 1983). Nejbert i in. (2013) opisa-
li retrogresywne ciato eklogitowe we wschodniej czesci masywu
sowiogorskiego (kamieniotom w Pitawie Gornej). Oszacowali oni
szczyt warunkéw metamorfizmu na 730-840°C i 20—25 kbar kore-
lujgc to wydarzenie metamorficzne z wiekiem Lu-Hf eklogitu (Grt-
-Cpx-WR; uktad granat — klinopiroksen — cata skata), datowanego
na 390,3 £1,6 min lat. Cyrkony z granulitéw zostaty datowane przez
O'Briena i in. (1997) na 401 £9.7 min lat, a przez Kryze, Fanninga
(2007) na ok. 395 mIn lat; wieki te zostaty zinterpretowane jako
czas metamorfizmu facji granulitowej. Migmatyczne i nebulitowe
paragnejsy i leukosomy byty datowane metoda U-Pb na monacycie
na 381 +2 min lat (van Breemen i in., 1988) i miedzy ok. 383 a ok.
378 min lat (Brockeriin., 1998; Timmermann iin., 2000). Wiek Sm-
-Nd (Grt-Cpx-Opx-WR; uktad granat—klinopiroksen—ortopiroksen—
cata skata) réwny 403 i 386 min lat uzyskano odpowiednio dla jadra
oraz obrzezy granatu i klinopiroksenu z perydotytéw (Brueckner
iin., 1996). Pdzniejsze chtodzenie paragnejséw zostato datowane
metodg Rb-Sr na prébkach biotytu i catej skaty na ok. 370-360 min
lat (van Breemen i in., 1988; Brocker i in., 1998). Czas chtodzenia
zostat dodatkowo sprecyzowany przez oznaczenie metodg “°Ar-
-3%Ar wieku plateau na hornblendzie i tyszczyku, ktére daty war-
tosci, odpowiednio 390-380 mIn lat i 382—372 min lat (Schneider
iin., 2006). Gnejsowe otoczaki w zlepiencach najwyzszego dewo-
nu i najnizszego karbonu basenu Swiebodzic rejestrujg koncowa
ekshumacje masywu sowiogorskiego (Porebski, 1990).

Masyw sowiogorski byt dotad interpretowany jako allochtoniczna,
daleko przemieszczona ptaszczowina lub terran (Kossmat, 1927;
Behr i in., 1984; Matte i in., 1990). Co wiecej, Franke i in. (1993)
i Brocker i in. (1998) wskazali na podobienstwa miedzy pozycjg
tektoniczng masywow sowiogorskiego i Minchbergu. Kryza i in.
(1996) zaproponowali, w oparciu o dane termobarometryczne
i geochronologiczne, ze granulity reprezentujg czes$¢ skorupy
kontynentalnej, ktéra zostata subdukowana do gtebokosci ptasz-
cza, a nastgpnie ekshumowana przez sity wyporu na wczesnym
etapie orogenezy waryscyjskiej. Protolity granulitéw i paragnejsow
sg geochemicznie analogiczne do szarogtazoéw fliszowych i wska-
zujg na depozycje w srodowisku kontynentalnego tuku magmowe-
go albo aktywnego obrzezenia kontynentalnego zdominowanego
przez detrytus kambryjski (Tabaud i in., 2020). Widma wiekowe
cyrkonéw detrytycznych rejestrujg dominujgcg populacje ziaren
od ediakaru do kambru (600-493 min lat) z rzadkimi klastrami
reprezentujgcymi starsze wieki (2100-1900 min lat i 2700-2400
min lat). Dane te odzwierciedlajg pery-gondwanska proweniencje
masywu sowiogorskiego i ograniczajg mozliwy wiek protolitu osa-
dowego paragnejséw do srodkowego—pdznego kambru (Tabaud
iin., 2020). Obwédki cyrkondw rejestrujg dwa epizody wzrostu,
jeden ok. 402-397 min lat temu, ktéry prawdopodobnie jest za-
pisem wysokocisnieniowego zdarzenia metamorficznego, a drugi
ok. 393-379 min lat temu, ktéry odpowiada czasowi zdarzenia
wysokotemperaturowego, w tym migmatyzacji zwigzanej z de-
kompresjg (Tabaud i in., 2020). W zwigzku z tym protolit masywu
sowiogorskiego mozna uznac za osadowe wypetnienie srodkowo-
-péznokambryjskiego basenu przed- lub zatukowego, ktory zostat
subdukowany do gtebokos$ci ptaszcza we wczesnym dewonie,

a nastepnie ekshumowany podczas p6éznego dewonu. Zwigzany
z tym metamorfizm w wigkszosci ustat przed koncem dewonu, tj.
przed rozpoczeciem depozycji w basenach Swiebodzic i bardzkim.

Ofiolit Srodkowosudecki

Ofiolit Srodkowosudecki sktada sig z kilku ciat maficznych i ul-
tramaficznych, ktére wystepujg wzdtuz potnocnej (ofiolit Slezy),
wschodniej (masywy serpentynitowe Szklar i Braszowic) i potudnio-
wo-zachodniej (masyw gabrowo-diabazowy Nowej Rudy) krawedzi
masywu sowiogorskiego. Ofiolit sktada sie ze zserpentynizowa-
nych perydotytéw, gabr i law poduszkowych (Borkowska, 1985;
Majerowicz, Pin, 1994; Floyd i in., 2002), ktére sg albo niezmeta-
morfizowane, albo wykazujg metamorfizm dolnego zakresu tem-
peratur i ci$nien facji zielencowej (Kryza, Pin, 2010). Dewonska
ekshumacja ofiolitu srodkowosudeckiego (ok. 383 min lat temu)
jest udokumentowana przez wystepowanie przedpoznodewonskiej
powierzchni erozyjnej przecinajacej masyw Nowej Rudy. Sytuacja
ta odnosi sie bezposrednio tylko do ofiolitu Nowej Rudy, ale moze
dotyczy¢ réowniez innych ofiolitéw, poniewaz wszystkie te ciata wy-
kazujg podobne cechy geochemiczne (Pin i in., 1988; Kryza, Pin,
2010) i prawdopodobnie reprezentujg czesci jednej rozcztonkowa-
nej sukcesiji ofiolitowej.

Przez szereg lat przyjmowany wiek dewonskiej obdukcji i ekshu-
macji ofiolitu $Srodkowosudeckiego byt sprzeczny z pierwszymi da-
towaniami izotopowymi jego protolitu. Analiza Sm-Nd catych skat
data wiek wczesnokarbonski migdzy 353 a 351 min lat z duzym
marginesem btedu (Piniin., 1988). Jednak Oliver i in. (1993) okre-
$lili sylurski wiek magmowy (420 +20/-2 min lat) dla gabr Slezy na
podstawie konwencjonalnej metody cyrkonowej U-Pb. Nowszy wiek
U-Pb réwny 400 +4/-3 min lat (Dubinska i in., 2004), uzyskany na
abradowanych, niskotemperaturowych cyrkonach ze zrodingityzo-
wanego plagiogranitu, zostat zinterpretowany jako odpowiadajgcy
wiekowi serpentynizacji/rodingityzacji i uznany za minimalny wiek
ich magmowego protolitu. Najnowsze datowanie cyrkonu U-Pb,
wykorzystujgce metode CA-ID-TIMS, zawezito wiek ofiolitu $rodko-
wosudeckiego (Awdankiewicz i in., 2021). Ksenokrysztaty cyrkonu
z gabra felzytowego masywu Slezy zostaty wydatowane na 404,8
+0,3 min lat, a mtodsze krysztaty na 402,6 +0,2 min lat. Te ostat-
nie okreslajg ostateczny wiek krystalizacji gabra. Identyczny wiek
402,7 £0,3 min lat otrzymano dla plagiogranitu z masywu Nowa
Ruda-Stupiec, a plagiogranit z masywu Braszowice—Brzeznica
dat podobny, ale mniej wiarygodny wiek >401,2 min lat. W zwigz-
ku z tym r6zne masywy ofiolitu srodkowosudeckiego sg uwazane
przez Awdankiewicza i in. (2021) za tektonicznie rozcztonkowane
fragmenty pojedynczej domeny oceanicznej utworzonej ok. 402,7—
402,6 min lat temu (wczesny dewon — ems).

Ciata ofiolitowe zawierajg mocno zubozone harzburgitowe frag-
menty ptaszcza z dajkami gabrowymi oraz lokalnymi wystgpie-
niami gtéwnie izotropowych duzych ciat gabrowych, a takze skat
wulkanicznych (Dubinska, Gunia, 1997; Wojtulek i in., 2021). Sktad
pierwiastkéw sladowych zaréwno dla skat plutonicznych, jak i wul-
kanicznych wykazuje powinowactwo do zubozonych skat N-MORB
(Floyd iin., 2002; Wojtulek i in., 2021). Skaty ultramaficzne lokalnie
zawierajg pochodzgce z perkolacji stopu agregaty klinopirokseno-
wo-oliwinowe i chromity (np. Wojtulek i in., 2019). Ciata gabrowe
sktadajg sie z roznie wyewoluowanych skat, gtéwnie kumulatow,
podczas gdy skaty wulkaniczne tworzg stosunkowo monotonng
sekwencje bazaltowg (Wojtulek i in., 2021). Protolit harzburgitowy
i mineralizacja chromitowa sugerujg formowanie sie czesci ptasz-
czowej ofiolitu $rodkowosudeckiego przy $rednim lub szybkim
tempie spreadingu (Wojtulek i in., 2019). Z kolei czg$¢ plutoniczna
ofiolitu, ztozona gtéwnie z izotropowych gabr, wykazuje cechy ty-
powe dla skorupy oceanicznej powstatej przy powolnym spreadin-
gu. Moze to sugerowac, ze ultramaficzne i maficzne czesci ofiolitu
srodkowosudeckiego nie tworzg ciggtej sekwencji ofiolitowej (Woj-
tulek i in., 2019). Tym samym ofiolit Srodkowosudecki prawdopo-
dobnie zawiera rozcztonkowane fragmenty litosfery, ktére powsta-
ty w wyewoluowanym basenie zatukowym (Wojtulek i in., 2019,
2021). Wptyw fluidow i stopéw zwigzanych z subdukcjg wzrastat
wraz z uptywem czasu, od znikomego podczas formowania sie do-
minujgcych skat magmowych typu grzbietu srodoceanicznego do
znacznego na pozniejszych etapach, kiedy tworzyty sie rodingity,
epidozyty i inne podrzedne litologie (Awdankiewicz i in., 2021).

Masyw ktodzki

Masyw ktodzki obejmuje stos ptaszczowin, powstaty w wyniku
nasuwania ku WNW i spoczywajgcy na zasadniczo niezmetamor-
fizowanym ofiolicie Nowej Rudy (Mazur i in., 2004). Masyw ktodz-
ki sktada sie z szesciu jednostek tektonicznych (fig. 10), w sktad
ktorych od dotu do géry wchodza: (1) jednostka Matego Bozkowa,
obejmujgca srodkowodewonska (zywecka) progradacyjna sekwen-
cje szelfowg (Hladil i in., 1999), (2) ciato melanzowe o nieznanym
wieku, okreslane jako jednostka tgcznej (Mazur i in., 2004), (3)
jednostka Bierkowic, sktadajgca sig z paleozoicznej (?) monoton-
nej sekwencji maficznych skat wulkanicznych z sygnaturg geoche-
miczng bazaltéw wewnatrzptytowych (Kryzaiin., 2003), (4) gabra
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FIG. 10. Kolumna litotektoniczna masywu ktodzkiego

typu MORB jednostki Scinawki (Kryza i in., 2003), ktére wykazujg
powinowactwo do (5) jednostki Orlej—Gotogtéw, sktadajgcej sie
z neoproterozoicznych gabr typu MORB i wulkanitéw maficznych
(Kryzaiin., 2003; Mazuriin., 2004), zwigzanej z nielicznymi ciata-
mi felzytowych skat subwulkanicznych, ktérym lokalnie towarzyszg
czarne czerty (te ostatnie sg intrudowane przez niewielki pézno-
kambryjski granit, przeksztatcony nastepnie w gnejs Scinawki), (6)
jednostka Twierdzy Ktodzkiej, sktadajgca sie z dystalnych osadow
fliszowych, zawierajgcych lawy bazaltowe, piaskowce piroklastycz-
ne i tufy dacytowe/andezytowe (Mazur i in., 2004). Stopien meta-
morfizmu wzrasta w masywie ktodzkim w goére od facji zielehcowej
do amfibolitowej, z wyjatkiem najwyzszej jednostki, ktéra wykazuje
metamorfizm facji epidotowo-amfibolitowej (Mazur i in., 2004, 2015).

Wyniki analiz geochemii catej skaty i izotopéw Nd pokazuja, ze
jednostka Orlej—Gotogtéw charakteryzuje sig¢ asocjacjg wapnio-
wo-alkalicznych, felzytowych skat metawulkanicznych z metaga-
brami i kumulatami o zmiennych cechach zawartosci pierwiastkow
$ladowych, czesciowo przypominajacych N-MORB i sugerujacych
nadsubdukcyjne srodowisko ich umiejscowienia (Kryzaiin., 2003).
Datowanie koncentratéw cyrkonu metodg U-Pb przy uzyciu tech-
niki ID-TIMS pozwolito okresli¢ wiek protolitu gnejsu gabrowo-pla-
gioklazowego na 590,1 7 min lat (Mazur i in., 2004). Dwie probki
ortognejséw Scinawki z jednostki Orlej—Gotogtow daty wieki 500,4

+3,11500,2 £4,9 miIn lat, interpretowane jako wiek krystalizacji
prekursoréw granitowych (Mazur i in., 2004). Jednostka Twier-
dzy Ktodzkiej sktada sie ze zré6znicowanej sukcesji wulkaniczno-
-osadowej z zielencami, fyllitami, tupkami albitowo-chlorytowymi
i skatami metawulkanicznymi posrednimi do kwasnych. Geochemia
tych ostatnich moze sugerowaé pochodzenie ze srodowiska zwia-
zanego z subdukcjg (Kryza i in., 2003). Srodkowa cze$é jednostki
Twierdzy Ktodzkiej jest zdominowana przez tupki albitowo-chlo-
rytowe z kilkoma wktadkami zmetamorfizowanych ryodacytéw/
dacytéw i andezytéw. Analizy cyrkonéw ze zmetamorfizowanych
skat piroklastycznych (Mazur i in., 2015) daty jednorodng popu-
lacje cyrkonéw datowang na 536 +2 min lat i interpretowang jako
reprezentatywna dla wieku magmowego prekursora warstwy tufu.

O tektonicznym charakterze kontaktéw miedzy réznymi jednost-
kami masywu ktodzkiego wnioskowano na podstawie ich kontra-
stowych $ciezek metamorficznych oraz réznic w litostratygrafii
i pokrewienstwie paleosrodowiskowym (Mazur i in., 2004). Struk-
turalnie nizsze jednostki Matego Bozkowa, tgcznej i Bierkowic
w potnocno-wschodniej czesci masywu ktodzkiego sktadaja sie,
przynajmniej czesciowo, ze srodkowodewonskich osadow i skat
wulkanicznych pochodzacych z pasywnego obrzezenia konty-
nentalnego (fig. 10). Gérne jednostki Scinawki, Orlej—Gotogtéw
i Twierdzy Ktodzkiej w potudniowo-zachodniej czesci masywu sg
reprezentowane przez sukcesje magmowe i wulkaniczno-osadowe
wieku neoproterozoicznego do kambryjskiego (Mazur i in., 2004,
2015), ktére mogg wspdlnie reprezentowac dno i wypetnienie ka-
domskiego basenu zatukowego (fig. 11). Neoproterozoiczne, pale-
oproterozoiczne i archaiczne populacje cyrkondéw odziedziczonych
i detrytycznych wskazujg na pokrewienstwo protolitow skat masy-
wu ktodzkiego z Gondwang (Mazur i in., 2015).

Srodkowo-p6znodewonski wiek fatdowania i metamorfizmu w ma-
sywie ktodzkim i sgsiednim masywie ofiolitowym Nowej Rudy
zostat wyznaczony na podstawie niezgodnosci w spggu niezme-
tamorfizowanych osadoéw pdéznego franu lub najwczes$niejszego
famenu, spoczywajgcych na krystalicznych skatach podtoza tych
masywow. Niezgodnos¢ ta zostata po raz pierwszy opisana przez
Bederkego (1924), a ostatnio jej obecnos$¢ potwierdzili Kryza i in.
(1999). Najpetniejszy profil gérnodewonskiej sukcesji w spagowej
partii jednostki bardzkiej odstania sie na gérze Wapnica w Dzikow-
cu, w sagsiedztwie masywu Nowej Rudy (np. Bederke, 1924; Ma-
zur, 1987). Niezgodnos¢, ktéra $cina skaty metamorficzne masywu
ktodzkiego i masywu Nowej Rudy, prawdopodobnie rozwineta sie
w przedziale czasowym ok. 10 min lat miedzy wczesnym zywetem
a péznym franem. Sugeruje to péznofranski/famenski wiek wa-
pieni, ktére bezposrednio zalegajg na zlepiencach podstawowych
(Gdurich, 1902; Bederke, 1929; Schindewolf, 1937) oraz wczesno-
zywecki wiek fauny koralowcowej z wapieni krystalicznych facji zie-
lencowej jednostki Matego Bozkowa (Hladil i in., 1999). Obecnos¢
tej niezgodnosci sugeruje, ze na przetomie srodkowego i p6Zznego
dewonu swiezo zdeformowane i zmetamorfizowane skaty zostaty
odstoniete i przykryte osadami basenu bardzkiego, ktére ostatecz-
nie zostaty sfaldowane przy kohcu wizenu—namuru (Oberc, 1972).
Bederke (1929) uwazat te niezgodnos$¢ za dowodd na przewaza-
jaca role orogenezy kaledonskiej w Sudetach, poglad dominujgcy
w geologii sudeckiej do lat siedemdziesiatych i wcigz powracajacy,
w zmodyfikowanej formie, w niektérych wspotczesnych publikacjach
(Oliveriin., 1993; Johnston i in., 1994; Kréner, Hegner, 1998), ktére
spotkaty sie jednak ze zdecydowang krytyka (Aleksandrowski, 1994;
Zelazniewicz, Franke, 1994; Aleksandrowski i in., 2000)

Basen srédsudecki

Basen srodsudecki to syn- i postorogeniczny, stosunkowo duzy
(70 x 35 km) basen srédgorski (fig. 1), ktory zostat zainicjowany
w péznym srodkowym wizenie (Turnau i in., 2002) w wyniku kolap-
su ekstensyjnego wschodniej czesci masywu karkonosko-izerskie-
go ku potudniowemu wschodowi (fig. 7; Mazur, 1995; Mazur, Alek-
sandrowski, 2001). Basen pozostawat aktywny w karbonie i permie
i zawiera do 10 km osadéw klastycznych tego wieku (Nemeciiin.,
1982; Dziedzic, Teisseyre, 1990). Jego osady wczesnokarbonskie
byty efektem szybkiego, p6znoorogenicznego wypietrzania ota-
czajgcych obszaréw, ktéremu towarzyszyta ekshumacja swiezo
zdeformowanych i zmetamorfizowanych sudeckich komplekséw
krystalicznych. Osady dolnego karbonu sktadajg sie gtownie z gru-
boziarnistych osadéw stozkéw aluwialnych nagromadzonych w $ro-
dowisku kontynentalnym wzdtuz aktywnych uskokow (Teisseyre,
1975). Podczas p6znego wizenu basen byt wypetniany osadami
deltowymi, ktére stopniowo przechodzity w ptytkie osady morskie.
Seria gornokarbonska sktada sie gtdéwnie z weglono$nej molasy,
po ktérej nastepujg wczesnopermskie kontynentalne osady kla-
styczne zdeponowane w warunkach suchego klimatu (Wojewoda,
Mastalerz, 1989). W mezozoiku sukcesja wypetniajgca basen $réd-
sudecki zostata przykryta przez dolnotriasowe klastyki kontynen-
talne o migzszosci ok. 100 m i gérnokredowe osady ptytkomorskie,
ktorych dzisiejsza migzszosc¢ siega 900 m.

Kilka impulséw wulkanizmu, osiggajacych punkt kulminacyjny
we wczesnym permie, towarzyszyto rozwojowi basenu $rédsu-



deckiego (Awdankiewicz, 1999a, 2004, 2022). Zidentyfikowano
dwa gtéwne etapy magmatyzmu w péznym karbonie i wczesnym
permie (Awdankiewicz, 2022). Wulkanizm karbonski miat miejsce
w okresie westfal-stefan w dwéch podetapach ok. 313-310 min lat
i 306—305 mIn lat (Awdankiewicz, 2022). Lokalne fatdowanie suk-
cesji karbonskiej osiggneto maksimum ok. 303—-300 min lat temu
(gzel) w sgsiedztwie uskoku $rédsudeckiego, w zwigzku z p6Zznymi
ruchami lewoprzesuwczymi wzdtuz tej regionalnej struktury (por.
Aleksandrowski, 1995; Aleksandrowski i in., 1997). Umiejscowienie
niewielkich intruzji subwulkanicznych ok. 293 min lat temu zakon-
czyto aktywnos¢ magmowag w pétnocnej czesci basenu $rodsu-
deckiego, podczas gdy wczesnopermski wulkanizm rozwinat sie
na szerokg skale w jego czesci potudniowej (Awdankiewicz, 2022).
Liczne lawy bazaltowe i ryolitowe oraz subwulkaniczne intruzje
ujawniajg sygnatury geochemiczne ewoluujgce od srodowiska nad-
subdukcyjnego do srodowiska wewngtrzptytowego odpowiednio
w péznym karbonie i wczesnym permie (Awdankiewicz, 1999b;
Ulrych iin., 2004). Po kilku impulsach subsydencji i magmatyzmu,
wulkanizm i sedymentacja ustaty w basenie srédsudeckim odpo-
wiednio przed i we wczesnym p6znym permie.

Basen Swiebodzic

Basen Swiebodzic to fragment wczesnowaryscyjskiego morskie-
go basenu sedymentacyjnego o charakterze zapadliska tektonicz-
nego, ktéry powstat na pétnocnym przedpolu gnejsowego masywu
sowiogorskiego. W péznym dewonie i wczesnym karbonie zostat
wypetniony terygenicznymi, gruboklastycznymi utworami o ni-
skiej dojrzatosci teksturalno-petrograficznej, osiggajgcymi tgcznag
migzszos$¢ wynoszgcg co najmniej 4000 m (Porebski, 1981, 1990).
W dolnej czes$ci wypetnienia basenu zlepience sg przetawicone
grubymi pakietami mutowcéw zawierajgcymi turbidyty piaskowco-
we i nieliczne soczewki wapieni. Sukcesja Swiebodzic reprezentuje
utwory podwodnych partii delt stozkowych zasilanych przez stoz-
ki aluwialne rozwiniete na przedpolu aktywnej skarpy uskokowej,
ktora ograniczata basen od potudnia i potudniowego zachodu. Se-
dymentacja w podwodnych czes$ciach sktonéw deltowych byta zdo-
minowana przez grawitacyjne sptywy masowe o wysokiej koncen-
tracji i prady zawiesinowe (Porebski, 1981, 1990). Wachlarzowaty
system paleopragdéw w kierunku NNE oraz sktad petrograficzny
otoczakéw wskazujg na dostawe materiatu klastycznego z masy-
wu sowiogorskiego i hipotetycznego masywu potudniowego. Ma-
teriat polimiktyczny pochodzgcy z erozji masywu potudniowego
byt dostarczany do basenu przez caty okres sedymentacji sukcesiji
Swiebodzic, natomiast erozja masywu sowiogdrskiego rozpoczeta
sie na wiekszg skale w p6znym famenie (Porebski, 1981, 1990).

Basen Swiebodzic o romboidalnym ksztatcie ma charakter synkli-
norium (Teisseyre, 1956, 1968). Jest on odgraniczony od sasied-
nich jednostek tektonicznych walnymi dyslokacjami (fig. 1). Od po-
tudnia uskok Szczawienka oddziela go od masywu sowiogorskiego,
podczas gdy potudniowo-zachodnig granice stanowi dyslokacja
Strugi, wzdtuz ktérej utwory basenu Swiebodzic sg nasuniete na
dolny karbon basenu $rodsudeckiego. Pétnocno-wschodnia gra-
nica przebiega wzdtuz uskoku sudeckiego brzeznego, natomiast
od potnocy na utwory basenu Swiebodzic sg nasuniete serie me-
tamorficzne jednostki kaczawskiej. Tektonika basenu Swiebodzic
jest skomplikowana, szczegodlnie w strefie kontaktu z jednostkg
kaczawskg (Porebski, 1981). Potudniowo-wschodniag cze$¢ basenu
tworzy synklinalny blok Pogorzaty zbudowany ze skat dewonskich.
W kierunku pétnocnym blok Pogorzaty jest nasuniety na zlepience
gornego dewonu i dolnego karbonu synkliny Lubiechowa. Zlepien-
ce te budujg takze srodkowa i zachodnig czes$¢ depresji, gdzie
biegi warstw sg zblizone do réwnoleznikowego, a upady strome,
nawet pionowe. W potudniowo-zachodniej czesci tego obszaru za-
znacza sig¢ synklina, zwana synkling Szczawienka, ktorej os lezy
na przedtuzeniu synklinalnego bloku Pogorzaty. Synklina Szcza-
wienka jest $cieta przez uskok Strugi i towarzyszgce mu brekcje.
Sfatdowanie i blokowe wypietrzenie utworéw basenu Swiebodzic
miaty miejsce przed osadzeniem sie najnizszych formacji basenu
srodsudeckiego (srodkowy wizen), na co wskazuje obecnos¢ skat
typowych dla basenu Swiebodzic w formie otoczakéw w obrgbie
najstarszych zlepiencéw kulmu srédsudeckiego (Teisseyre, 1968).

Jednostka bardzka

Sukcesja osadowa jednostki bardzkiej sktada sie z niezmetamor-
fizowanych wapieni gérnego dewonu i dolnokarbonskiego fliszu,
ktory jest przykryty osadami dzikiego fliszu (fig. 2; Wajsprych,
1978, 1986). Dziki flisz zawiera duze olistolity dolnopaleozoicznych
(ordowik i sylur) i dewonskich osadéw gtebokomorskich (Haydukie-
wicz, 1990). Sukcesja bardzka zostata sfatdowana na przetomie
wczesnego i p6znego karbonu w fatdy o przebiegu wschéd—zachod
i intrudowana przez ktodzko-ztotostocki pluton granitoidowy. Po-
nowne fatdowanie w péznym karbonie wytworzyto fatdy o orientaciji
NE-SW do N-S, natozone na starsze struktury o przebiegu réw-
noleznikowym (Oberc, 1972). Poddany kilkukrotnemu fatdowaniu
basen wykazuje obecnie ztozong tektonike i jest zwykle okresla-
ny w literaturze jako jednostka lub struktura bardzka (np. Oberc,
1972). Od wizenu poczgwszy, masyw sowiogorski zaopatrywat
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. Srodowisko tektoniczne umiejscowienia protolitéw ediakarsko-kambryjskich skat
masywow ktodzkiego i orlicko-$nieznickiego. A neoproterozoiczny basen zatukowy na pétnocnym
krancu kratonu zachodnioafrykanskiego; wiek podtoza basenu jest wyznaczony przez datowanie
kompleksu metamagmowego masywu ktodzkiego (Mazur i in., 2004); wiek wypetnienia osadowego
jest okre$lony przez datowanie metaszarogtazéw Mtynowca i Wyszek z masywu orlicko-
$nieznickiego (Mazur i in., 2012, 2015). B wczesnokambryjski basen ekstensyjny po ustaniu
subdukcji kadomskiej; wiek osadoéw syn-ryftowych jest wyznaczony przez datowania serii Stronia
z masywu orlicko-$nieznickiego (Mazur i in., 2012) i jednostki Twierdzy Ktodzkiej z masywu
ktodzkiego (Mazur i in., 2015). C péznokambryjski magmatyzm postorogeniczny; wiek plutonizmu
odpowiada wynikom datowania gnejséw orlicko-$nieznickich (np. Turniak i in., 2000; Lange i in.,
2005) i gnejsow ze Scinawki (Mazur i in., 2004); wiek wulkanizmu wyznacza datowanie metaryolitu
z Gniewoszowa (Mazur i in., 2015)

brzezne czesci basenu bardzkiego w obfite ilosci gnejsowych
otoczakow, ktore akumulowaty sie w systemie gruboklastycznych
stozkow (Wajsprych, 1978, 1986; Haydukiewicz, 1990). Z obrazu
kartograficznego wynika, ze w podtozu jednostki bardzkiej wyste-
puje czesciowo masyw ktodzki, a czesciowo masyw ofiolitowy No-
wej Rudy. Jedyny otwor, ktory przewiercit catg sukcesje bardzka,
osiggnat w podtozu typowe gnejsy sowiogorskie (Chorowska i in.,
1986).

Seria osadowa jednostki bardzkiej nie tworzy ciggtej sukcesiji stra-
tygraficznej (fig. 12). Autochtoniczne, zdominowane przez wapie-
nie, gérnodewonsko-turnejskie warstwy przedfliszowe (formacja
z Wapnicy) spoczywajgce na gabrze ofiolitowym (Mazur, 1987)
sg przykryte turnejskimi czarnymi tupkami (formacja Gotogtow;
Haydukiewicz, 1990) oraz wizehAskimi piaskowcami i zlepiefAcami
gnejsowymi (formacja z Nowej Wsi). Te ostatnie zostaty zdepono-
wane przez prady zawiesinowe o duzej gestosci i sptywy gruzowe
zasilane przez gnejsy sowiogorskie (Pacholska, 1978; Wajsprych,
1978). Na formacji Nowej Wsi zalega poznowizensko-namurska
sekwencja klastyczna formacji Srebrnej Gory, ztozona z proksy-
malnych turbidytow przechodzgcych ku gérze w dziki flisz i olisto-
strome (Wajsprych, 1978, 1986). W kompleksie chaotycznym ob-
serwuje sie stopniowe zmniejszanie rozmiaru ziarna tta osadowego
ku gérze przy jednoczesnym wzroscie rozmiaréw olistolitow (fig.
12). Najstarsza sukcesja allochtoniczna (Zdanéw—Bardo—Debowina)
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charakteryzuje sie przejsciem od zdominowanych przez flisz gor-
noordowickich piaskowcow i mutowcéw do hemipelagicznych i pe-
lagicznych tupkéw syluru i wczesnego dewonu (Porebska, 1982).
tupki krzemionkowe i czerty z nielicznymi przetawiceniami cien-
kich turbidytéw krzemionkowych i tuféw tworzg dolnosylurska (lan-
dowerskg) — dolnodewonskg (praskg) czesc¢ pelagicznej sekwen-
cji allochtonicznej (Porebska, 1982). Skaty srodkowego i gérnego
dewonu wykazujg bardziej pelityczne wyksztatcenie (itowce, tupki
argilitowe) z rzadkimi wktadkami krzemionkowymi (Haydukiewicz,
1990; Franke i in., 1993). Pokrewienstwo sukcesji bardzkiej z fa-
cjg bawarskg strefy saksoturynskiej byto wielokrotnie postulowa-
ne w literaturze (Franke i in., 1993, 2017; Franke, Zelazniewicz,
2000). Zaktadajgc pokrewienstwo paleogeograficzne z facjg ba-
warska terranu saksoturynskiego, Racki i in. (2022) zinterpretowali
osady allochtoniczne jako cze$¢ pryzmy akrecyjnej, ktora zosta-
ta grawitacyjnie redeponowana do basenu p6éznoorogenicznego
przed frontem nasuwajgcych sie ptaszczowin waryscyjskich (fig.
12). Uznali oni, ze basen oceaniczny macierzysty dla bardzkiej
sukcesiji pelagicznej byt fragmentem zamykajgcego sie oceanu
saksoturynskiego w domenie paleogeograficznej pery-Gondwa-
ny (Racki i in., 2022). Sukcesja allochtoniczna bardzkiego basenu
oceanicznego obejmuje dystalny zapis famenskiej eksplozywnej
aktywnosci wulkanicznej, prawdopodobnie zwigzanej z kontynen-
talnym tukiem magmowym, ktérego pozostatosci zachowaty sie
jako grupa Vrbna w Sudetach Wschodnich (Racki i in., 2022). Se-
kwencja osadowa zdominowana przez czerty na terenie miasta
Bardo zostata pézniej intrudowana przez apofize Graniec—Bardo
(341,6 £2,8 min lat; Mikulski, Williams, 2014), nieregularng dajke
zwigzang z ktodzko-ztotostockim plutonem granitoidowym, ktéra
wywotata metamorfizm kontaktowy niskiego stopnia i mineralizacje
kruszcowa (Mikulski, Williams, 2014).

Masyw orlicko-$nieznicki

Masyw orlicko-$nieznicki (fig. 1) jest zdominowany przez orto-
gnejsy zmetamorfizowane w facji amfibolitowej, lokalnie zawie-
rajgce soczewki skat (ultra)wysokocisnieniowych, wystepujace
naprzemiennie z przebiegajgcymi generalnie pétnoc—potudnie
pasmami skat suprakrustalnych zony biotytowej do staurolitowej
(fig. 13; Don i in., 1990). Powszechnie uwaza sig, ze gnejsy two-
rzg antyformy, podczas gdy skaty suprakrustalne sg zachowane
w synformach (np. Don, 1982; Szczepanski, llnicki, 2014), cho¢
przedstawiono réwniez odwrotng interpretacje (Dumicz, 1979).
Ortognejsy tradycyjnie dzielg sie na dwie gtéwne odmiany tekstu-

ralne: porfirowy, oczkowy do warstwowanego ortognejs $nieznicki
i czgsciowo zmylonityzowany, migmatyczny ortognejs gierattowski
(fig. 13; Fischer, 1936). Oba typy ortognejséw reprezentujg od-
miany teksturalne powstate z przeobrazenia porfirowatego granitu,
ktory zostat datowany przy pomocy cyrkonow na 520—-490 min lat
(Oliveriin., 1993; Turniaki in., 2000; Kréner i in., 2001; Lange i in.,
2005; Chopin i in., 2012b).

Sukcesja suprakrustalna masywu orlicko-$nieznickiego sktada
sie z dwoch odrebnych jednostek litostratygraficznych — forma-
cji z Mtynowca i Stronia (fig. 13; Fischer, 1936; Vangerov, 1943;
Don iin., 2003). W sktad formacji z Mtynowca wchodzi monoton-
ny kompleks paragnejsow plagioklazowych, ktére sg miejscami
przetawicone tupkami tyszczykowymi i nielicznymi soczewkami
prawdopodobnie mtodszego amfibolitu (Doniin., 2003). Gtéwnym
sktadnikiem zréznicowanej formaciji Stronia sa tupki tyszczykowe,
ktéorym towarzyszg paragnejsy, kwarcyty, metapiaskowce arkozo-
we, tupki grafitowe, marmury, a w jej gornej czgsci liczne amfibolity
i felzytowe skaty metawulkaniczne (Don i in., 2003). Koncentraty
cyrkonow detrytycznych ze skat metaosadowych masywu orlic-
ko-$nieznickiego daty prekambryjskie spektra wiekowe podobne
do tych, ktére sg charakterystyczne dla terranéw kadomskich:
(1) cyrkony archaiczne i paleoproterozoiczne o wiekach miedzy
3380 a 1860 min lat oraz (2) obfite cyrkony neoproterozoiczne
datowane na 803-560 min lat. Prébki formacji Stronia zawieraja
rowniez cyrkony kambryjskie. Szacowany maksymalny wiek sedy-
mentacji to: 563 +6 i 566 +4 miIn lat dla formacj z Mtynowca, 532
+6 min lat dla formacji Stronia oraz 490 +9 min lat dla kwarcytéw
z Goszowa, ktére to wydzielenia litostratygraficzne sg interpre-
towane jako trzy odrebne sukcesje sedymentacyjne (Mazur i in.,
2012, 2015; Szczepanski, lInicki, 2014). Reprezentujg one, odpo-
wiednio, neoproterozoiczny basen zatukowy, wczesnokambryjski
basen syn- i post-orogeniczny oraz sukcesje syn-ryftowg dolnego
ordowiku. Sukcesje te sg uwazane za zdeformowane i zmetamor-
fizowane allochtoniczne odpowiedniki pasywnego obrzezenia ter-
ranu saksoturynskiego (Mazur i in., 2012, 2015). Oprécz danych
geochronologicznych, wczesnokambryjski wiek formacji Stronia
potwierdzajg wyniki badan mikropaleontologicznych (Gunia, 1984,
1990). Maksymalny wiek depozycji kwarcytu z Goszowa zgadza
sie z widmem wiekowym cyrkondéw detrytycznych uzyskanym dla
kwarcytéw z zachodniej czes$ci masywu orlicko-$nieznickiego, wy-
kazujgcym wyrazny pik ok. 500 min lat (Szczepanski i in., 2020).
Skaty formacji z Mtynowca i Stronia w zachodniej cze$ci masywu
orlicko-$nieznickiego zawierajg metabazyty o pokrewienstwie geo-



chemicznym z basenem zatukowym i wewngtrzptytowym, praw-
dopodobnie zwigzane z ustaniem aktywnosci strefy subdukcji
(lInicki i in., 2013). Ich wspétwystepowanie sugeruje, ze protolity
metabazytéw mogty zosta¢ umiejscowione podczas koncowych
etapow orogenezy kadomskiej i poczatkowego ryftingu obrzezenia
Gondwany (lInicki i in., 2013).

Masyw orlicko-$nieznicki jest interpretowany jako duza koputa
gnejsowa utworzona przez migracje ku gorze materiatu dolnej sko-
rupy na zapleczu sudeckiej pryzmy akrecyjnej (Chopin i in., 2012a).
Co wiecej, wystepowanie skat (ultra)wysokocisnieniowych stanowi
zapis subdukcji kontynentalnej i pézniejszej ekshumacji przez sity
wyporu w obrebie klina akrecyjnego (Chopin i in., 2012a). Inter-
pretacja ta jest kompatybilna z saksoturynskim powinowactwem
sukcesji suprakrustalnej ujawnionym w badaniach proweniencji
cyrkonoéw (Mazur i in., 2012, 2015). W $Swietle tych danych ma-
syw orlicko-$nieznicki sktada sie z rozcztonkowanych fragmentéw
pasywnego obrzezenia terranu saksoturynskiego, ktére zostaty
subdukowane w czasie kolizji waryscyjskiej, a nastepnie ekshu-
mowane przed frontem sztywnego reologicznie bloku Brunowistulii
(Duretz i in., 2011; Chopin i in., 2012a; Mazur i in., 2012). Ograni-
czeniem dla interpretacji spektrow wiekowych cyrkonow jest fakt,
ze sam terran saksoturynski ma proweniencje gondwanskg. Zatem
otrzymane spektra wiekowe (Mazur i in., 2012, 2015) nie musza
by¢ specyficzne dla obrzezenia Saksoturyngii, ale moga by¢ tez
niesprzeczne z proweniencjg gondwanskg. Zostawia to wcigz
miejsce na alternatywne interpretacje, jak te, ktore wigzg masyw
orlicko-$nieznicki ze strefg moldanubskg orogenu waryscyjskiego
(Matte i in., 1990; Faryad i in., 2024).

Masyw orlicko-$nieznicki charakteryzuje sie dominujgcym meta-
morfizmem wczesnokarbonskim i intensywng synmetamorficzng
deformacjg (datowang na ok. 342 min lat; Turniak i in., 2000), ktéra
zostata poprzedzona wydarzeniami metamorficznymi w facji eklo-
gitowej i granulitowej, ktére miaty miejsce wczesniej (ok. 380-360
min lat temu; Klemd, Brocker, 1999; Gordon i in., 2005; Anczkie-
wicz i in., 2007; Jastrzebski i in., 2014) lub niemal réwnoczes$nie
(ok. 340 min lat temu; étl’pské iin., 2004; Brockeriin., 2009, 2010).
Wiek ok. 342 min lat zostat ustalony na podstawie datowania obwo-
dek metamorficznych na ziarnach cyrkonéw z ortognejséw i zostat
zinterpretowany jako zapis zdarzenia metamorficznego w wysokiej
temperaturze i srednim cisnieniu, ktére spowodowato czesciowag
migmatyzacje komplekséw skalnych masywu orlicko-$nieznickiego
(Turniak i in., 2000). Podobny wiek 344 +3 min lat (wiek izochron
Lu-Hf na granacie) uzyskano ze skaty metaosadowej z pétnoc-
nej czesci masywu orlicko-$nieznickiego, ktéremu przypisano
czas krystalizacji granatu w zonie staurolitowej (Skrzypek i in.,
2014). Datowania metodg U-Pb cyrkondéw z granulitow i eklogitow
udokumentowaty znaczenie wczesnokarbonskiego zdarzenia me-
tamorficznego obejmujgcego schytkowy etap metamorfizmu facji
eklogitowej i niskocisnieniowy metamorfizm wysokotemperaturowy
ok. 340 min lat temu (Brocker i in., 2009, 2010). Datowanie Lu-Hf
granatu z granulitow, ktore rejestruje szczytowe warunki cisnienio-
wo-temperaturowe, ogranicza zakres czasowy ich poczgtkowego
wzrostu do przedziatu ok. 348-347 min lat temu (Walczak i in.,
2017). Datowanie U-Pb cyrkonu z tego samego granulitu ujaw-
nito mtodszy wiek — ok. 342 min lat. Termometria Ti w cyrkonie
wskazuje na krystalizacje w temperaturze 810-860°C, co swiadczy
o wzroscie cyrkonu na sciezce retrogresji odpowiadajgcej niemal
izotermicznej dekompresji, ktéra trwata ok. 6 min lat i po ktorej
nastgpito izobaryczne chtodzenie (Walczak i in., 2017).

Geochronologia 8Rb-#Sr (uktad fengit—biotyt—cata skata) nakta-
da ramy czasowe na proces deformacji i historie chtodzenia skat
masywu orlicko-$nieznickiego. Pary fengit — i biotyt—cata skata
daty wieki Rb-Sr, odpowiednio, 340-334 min lat i 335-294 min lat,
niezaleznie od stopnia deformacji w datowanych préobkach (Lange
iin., 2002). Wieki ochtodzenia Ar-Ar dla réznych skat mieszczg
sie konsekwentnie w zakresie 340—330 min lat (Steltenpohl i in.,
1993; Maluski i in., 1995; Marheine i in., 2002), co sugeruje szybka
ekshumacje masywu orlicko-$nieznickiego.

Eklogity wystepuja jako objetosciowo podrzedne ciata skalne w ob-
rebie ortognejsow facji amfibolitowej masywu orlicko-$nieznickie-
go (fig. 13; Smulikowski, 1967; Bakun-Czubarow, 1991a, 1992,
1998; Brocker, Klemd, 1996; Klemd, Brocker, 1999). Z niewielkimi
ilosciami eklogitow $cisle zwigzane sg zaréwno skaty maficzne,
jak i granulity felzytowe, wystepujace jedynie w rejonie Starego
Gierattowa (fig. 13; Smulikowski, 1967; Pouba i in., 1985; Bakun-
-Czubarow, 1991a, b; Kryza i in., 1996). Wstepne szacunki wa-
runkoéw cisnienia i temperatury (P-T) dla eklogitéw z Miedzygo6rza
wskazywaty na szczytowy etap metamorfizmu w polu stabilnosci
koezytu, przy cisnieniach przekraczajgcych 27 kbar oraz tempe-
raturze ok. 700-800°C (Brocker, Klemd, 1996). Dopiero po niemal
trzech dekadach obecnosc¢ koezytu zostata potwierdzona w dwoch
wychodniach eklogitéw w masywie Snieznika (Nowak i in., 2023),
co rozstrzygneto trwajgca debate na temat maksymalnych cisnien
zarejestrowanych w tych skatach. Odkrycie to zostato dodatkowo
potwierdzone przez modelowanie termodynamiczne, wskazujgce
jednoznacznie na warunki metamorfizmu ultrawysokiego cisnienia,
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mapa geologiczna
dzigki czemu eklogity te nalezg do najlepiej udokumentowanych  masywu orlicko-
tego typu wystgpien w regionie (Nowak i in., 2024). Poréwnywal-
ne szacunki warunkow P—T uzyskano réowniez dla granulitow — od
22-27 kbar i 875-950°C (Kryza i in., 1996; Ferrero i in., 2015),
a nawet do 30-35 kbar i 850-920°C (Walczak i in., 2017) — oraz
dla eklogitow wtornie wystepujacych w obrebie tych granulitow
(21-28 kbar i 800-1000°C; Klemd, Brocker, 1999).

Majka i in., 2019 —
zmodyfikowano).

MG - Miedzygoérze;

-$nieznickiego (Don
iin.,1990, 2003, oraz

Wystapienia eklogitow:

NM - Nowa Morawa;

Stipska i in. (2012) przedstawili zrewidowane szacunki P-T dla
eklogitu z Miedzygorza (fig. 13), wskazujgce szczytowe warunki
metamorficzne ~19-22 kbar i ~700-750°C. Oszacowanie to zo-
stato uzyskane dla zespotu mineralnego zwigzanego z najstarszg
sub-horyzontalng wigzba, ktéra jest wyrazona przez naprzemian-
legte wystepowanie warstw bogatych w granat i omfacyt, ktérym
towarzyszg muskowit, kyanit, zoisyt, rutyl i kwarc. Natozona,
stromo nachylona wiezba o charakterze retrogresywnym zostata
utworzona podczas dekompresji i chtodzenia z ~9 kbar i ~730°C
do 5-6 kbar i 600—-650°C. Na podstawie tych wynikéw Stipska i in.
(2012) zastosowali dla masywu orlicko-$nieznickiego tektoniczny
model ekshumacji skat (ultra)wysokoci$nieniowych stworzony
przez Schulmannaiin. (2005, 2008). Postulowali oni, ze ekshuma-
cja tych skat do srednich poziomow skorupy ziemskiej byta zwia-
zana z wielkoskalowym fatdowaniem wewnetrznej czesci orogenu
przed frontem sztywnego bloku Brunowistulii. Ostatnie szacunki
ci$nienia i temperatury w zakresie 26-30 kbar przy 800-930°C,
przedstawione przez Majke i in. (2019) dla eklogitu z Miedzygoérza,
sugerujg, ze faldowanie w skali skorupy ziemskiej nie byto jedy-
nym mechanizmem odpowiedzialnym za ekshumacje tego eklogitu.
Poniewaz szczytowe warunki metamorficzne zostaty osiggniete na
gtebokos$ci gornego ptaszcza, eklogit musiat zosta¢ ekshumowany
do gtebokosci srodkowej skorupy ziemskiej w wyniku sit wyporu
w kanale subdukcyjnym. W tym przypadku ekshumacja zwigzana
z fatdowaniem rozpoczetaby sie dopiero na etapie facji amfibolito-
wej (~9 kbar przy 730°C; Stipska i in., 2012), po tym, jak eklogity
znalazty sig¢ na poziomie srodkowej skorupy.

NW - Nowa Wies;

ST - Strachocin;
WO - Wojtowka

Pasmo Nového Mésta

Pasmo Nového Mésta znajduje sie w zachodniej czesci Gor Or-
lickich, na potudniowo-zachodniej flance masywu orlicko-$niez-
nickiego (fig. 1), na granicy Czech i Polski. Sktada sig¢ gtéwnie
z fyllitéw, zielencow i amfibolitdw o nieznanym wieku, ktére sa
tradycyjnie uwazane za pozny proterozoik przez analogi¢ z po-
dobnymi skatami w domenie Tepli-Barrandienu w Masywie Cze-
skim (Chaloupsky i in., 1995). Amfibolity wystepujg w ciagtej strefie
o szerokosci 1,5-5 km, ktora jest oddzielona od masywu orlicko-
$nieznickiego pasem tupkow tyszczykowych o szerokosci do 2 km.
Amfibolity wywodzg sie z prekursoréw magmowych serii toleitowej
i boninitowej o powinowactwie z basenem zatukowym (lInicki i in.,
2020). Asocjacja metabazytowa moze reprezentowa¢ wschodnie
przedtuzenie (w dzisiejszych wspoétrzednych) kadomskiego syste-
mu subdukc;ji strefy Tepli-Barrandienu (lInicki i in., 2020).

W pasmie Nového Mésta stopien metamorfizmu wzrasta od facji
zielencowej na zachodzie do facji amfibolitowej wzdtuz granicy

SG - Stary Gierattow;

197



S}

Platforma
paleozoiczna

198

z masywem orlicko-$nieznickim. Granica ta stanowi wazng niecig-
gtosc¢ strukturalng wedtug Fajsta (1976), ktéry udokumentowat dwa
rozbiezne trendy strukturalne po obu stronach kontaktu. Masyw
orlicko-snieznicki charakteryzuje sie dominacjg subpotudnikowych
kierunkéw strukturalnych, podczas gdy pasmo Nového Mésta wy-
kazuje tekstury deformacyjne o rozciagtosci NW-SE (Mazur i in.,
2005). Wiezba skat pasma Nového Mésta powstata w efekcie po-
datnego nasuwania ku ESE, po ktérym nastgpito prawoprzesuwcze
$cinanie wzdtuz kierunku NNW-SSE na kontakcie pasma Nového
Mésta z masywem orlicko-$nieznickim. W kierunku centrum masy-
wu orlicko-$nieznickiego kinematyka deformacji stopniowo ewolu-
uje w $cinanie o zwrocie strop-ku-NNE. Foliacja na catym obsza-
rze zostata zdeformowana w fatdy o biegu wschéd—zachdéd i potu-
dniowej wergencji. W zwigzku z tym pasmo Nového Mésta musiato
zostac¢ tektonicznie umieszczone na masywie orlicko-$nieznickim
wzdtuz nasuniecia ku ESE, ktére stanowito pierwotny kontakt obu
jednostek. Ta pierwotna strefa kontaktowa zostata nastepnie sfatdo-
wana i reaktywowana jako strefa prawoprzesuwczego $cinania, co
doprowadzito do dzisiejszego bezposredniego kontaktu jednostek
Nového Mésta i masywu orlicko-$nieznickiego (Mazur i in., 2005).

Strefy Scinania Niemczy i Skrzynki

Strefa scinania Niemczy rozcigga si¢ wzdtuz wschodniej krawe-
dzi masywu sowiogdrskiego (fig. 1) i zostata zinterpretowana przez
Scheumanna (1937) jako jednostka ztozona ze zmylonityzowanych
gnejséw. Na podstawie badan mikrostrukturalnych Mazur i Puzie-
wicz (1995) doszli do wniosku, ze potudnikowo zorientowana strefa
Niemczy reprezentuje szerokg na 5 km, lewoprzesuwczg strefe po-
datnego $cinania, oddzielajacg masyw sowiogorski od kamieniec-
kiego pasma tupkowego. Wedtug Scheumanna (1937) oraz Mazura
i Puziewicza (1995), mylonity strefy Niemczy pochodzg z gnejsow
sowiogorskich. Jednakze Franke i Zelazniewicz (2000) zapropo-
nowali alternatywng interpretacje skat strefy Niemczy jako meta-
szarogtazéw, zgodnie z wczesnymi koncepcjami Finckha (1925),
Bederkego (1929) i Meistra (1932).

Poza mylonitami strefa Niemczy obejmuje niewielkie soczewki
niezmylonityzowanych gnejséw, amfibolitéw i tupkéw kwarcowo-
-grafitowych. Mylonity wystepujg jako odmiany wysoko- i nisko-
temperaturowe, powstate, odpowiednio, w warunkach facji amfibo-
litowej i zielencowej (Mazur, Puziewicz, 1995). Dodatkowo strefa
Niemczy zawiera liczne mate ciata niezdeformowanych lub stabo
zdeformowanych granitoidow i sjenitéw/diorytéow. Jeden z lekko
zdeformowanych granodiorytéw zostat datowany metoda U-Pb na
cyrkonach na ok. 340 min lat (Oliver i in., 1993; Kréner, Hegner,
1998). Poniewaz wczesniejsza wiezba jest w mylonitach catko-
wicie zatarta, nie ma w nich zapisu superpozycji struktur. Mozna
jednak zaobserwowac ciggte przejscia strukturalno-teksturalne od
niezmylonityzowanych gnejséw do mylonitéw wzdtuz granicy strefy
Niemczy i masywu sowiogérskiego (np. w przetomie Piekietka na
zachdéd od Niemczy) oraz na kontaktach niezmylonityzowanych so-
czewek gnejsowych wchodzgcych w sktad strefy Niemczy. W potu-
dniowej czesci sgsiadujgcego ze strefg Niemczy pasma tupkowego
Kamienca Zabkowickiego starsze struktury, wykazujgce scinanie
o zwrocie strop-ku-NE na powierzchniach foliacji tagodnie zanu-
rzajgcych sie ku zachodowi, sg miejscami zdeformowane przez
naktadajacg sie na nie mtodszg wigezbe z kinematyka strop-ku-SW
lub lewoprzesuwczga. Stad, przez analogie, efekty strukturalne le-
woprzesuwczego scinania w strefie Niemczy (lub $cinania o kine-
matyce strop-ku-S, gdy foliacja jest subhoryzontalna) wydaja sie
miodsze i natozone na wczesniejsze, regionalnie rozprzestrzenio-
ne struktury, zwigzane z nasuwaniem na po6tnocny wschaéd i prawo-
przesuwczym $cinaniem wzdtuz potudniowo-wschodniej krawedzi
Masywu Czeskiego (Rajlich, 1987; Schulmann i in., 1991).

Strefa scinania Skrzynki (lub Ztoty Stok-Skrzynka), o biegu
NNE-SSW do NE-SW, ma ok. 12 km dtugosci i 4 km szeroko-
Sci i stanowi granice miedzy skatami osadowymi jednostki bardz-
kiej a masywem granitoidowym ktodzko-ztotostockim na pétnoc-
nym zachodzie i masywem orlicko-$nieznickim na potudniowym
wschodzie (np. Don i in., 1990). Strefa $cinania Skrzynki odstania
réoznorodne blastomylonity, mylonity, kataklazyty, gnejsy i tupki.
Na metamorfizm regionalny facji amfibolitowej naktada sie w niej
metamorfizm kontaktowy wzdtuz granicy z ktodzko-ztotostockim
masywem granitoidowym. Penetratywna, stromo nachylona foliacja
strefy Skrzynki przebiega réwnolegle do jej granic i zawiera sub-
horyzontalng lineacje mineralng z rozciggania, lokalnie zanurzaja-
ca sie ku potudniowemu zachodowi. Gtéwng deformacjg w strefie
Skrzynki byto lewoprzesuwcze, podatne, niekoaksjalne $cinanie
(Cymerman, 1992, 1996). Deformacja ta trwata jeszcze w trakcie
umiejscawiania plutonu ktodzko-ztotostockiego i matego ciata gra-
nitoidéw jawornickich w poblizu potudniowo-wschodniej granicy
strefy Skrzynki, o czym mozna wnioskowa¢ na podstawie faktu, ze
krawedzie obu tych ciat magmowych ulegty mylonityzacji. Jest wy-
soce prawdopodobne, ze strefy Scinania Niemczy i Skrzynki byty
niegdys potgczone w jeden system kinematyczny, a ich dzisiejsze
lewoprzesuwcze przesuniecie o ok. 10-15 km wynika z p6zne-
go sinistralnego przemieszczenia wzdtuz uskoku srédsudeckiego
(fig. 1; por. Aleksandrowski, 1995; Aleksandrowski i in., 1997).

Pasmo tupkowe Kamienca

Kamienieckie pasmo tupkowe ma ksztatt wydtuzonego pasa
0 przebiegu potnoc—potudnie, potozonego na wschdéd od strefy
Niemczy (fig. 1). Obejmuje tupki tyszczykowe z wktadkami tupkéw
kwarcowo-skaleniowych i marmuréw oraz podrzednymi soczew-
kami tupkéw kwarcowo-grafitowych i amfibolitowych oraz eklogi-
téw. Pasmo kamienieckie sktada si¢ z dwdch jednostek tektonicz-
nych o réznych stopniach metamorfizmu. Podczas gdy pierwsza
jednostka obejmuje tupki tyszczykowe zawierajgce kyanit, gra-
nat, staurolit i p6zne porfiroblasty andaluzytu, druga sktada sie
z tupkow tyszczykowych z porfiroblastami albitu (Mazur, Jézefiak,
1999). Soczewka eklogitu w jednostce tupkéw tyszczykowych
o0 wyzszym stopniu metamorfizmu zachowata zapis wczesnego,
wysokocisnieniowego zdarzenia metamorficznego, ktérego do-
Swiadczyta réwniez czes$¢ otaczajgcych skat (Achramowicz i in.,
1997; linicki, Szczepanski, 2019). Modelowanie réwnowag mine-
ralnych wskazuje, ze warunki metamorfizmu wysokocisnieniowego
osiggnety kulminacje przy ~15,5-18 kbar i ~470-570°C, podczas
gdy pozniejszy epizod niskocisnieniowy nastgpit przy ~5-7 kbar
i ~530-570°C (Szczepanskiiin., 2022; Szczepanski, Golen, 2022).
Obie jednostki pasma kamienieckiego zostaty zestawione ze sobg
podczas nasuwania ku wschodowi juz po szczytowych warunkach
metamorfizmu (Mazur, Jozefiak 1999; alternatywna interpretacja
w: Nowak, 1998). Efekty tej pierwszej deformacji zostaty w wiek-
szos$ci zatarte przez natozone, mtodsze fatdowanie i $cinanie, kto-
re w warunkach zdarzenia niskoci$nieniowego dolnej facji amfiboli-
towej wytworzyto wiezbe strukturalng o kierunku NE-SW. Ewolucja
strukturalna pasa kamienieckiego zakonczyta sie kolapsem eks-
tensyjnym ku WSW do SW, zwigzanym z wysokotemperaturowym
i niskocisnieniowym metamorfizmem w obrebie pola stabilnosci
andaluzytu (Mazur, Jozefiak, 1999; Szczepanski, Golen, 2022).

Protolit osadowy metapelitéw pasma kamienieckiego reprezentuje
ediakarski basen sedymentacyjny o maksymalnym wieku depozyciji
oznaczonym najpierw na 561 £9 min lat (Jastrzebski i in., 2020).
Basen ten miat zosta¢ wypetniony detrytusem ze Zrodta lub zrédet
zawierajgcych cyrkony, gtéwnie kriogensko-ediakarskie i paleopro-
terozoiczne. W badanej populacji cyrkonéw nie znaleziono mtod-
szego sktadnika (Jastrzebski i in., 2020). Dane z geochronologii
monacytu opartej na datowaniach izotopowych U-Pb i chemicz-
nych przy uzyciu mikrosondy elektronowej wskazuja na regionalne
wydarzenie tektono-metamorficzne ok. 330 min lat temu (Jastrzeb-
ski i in., 2020). Odmienne wyniki przyniosta praca Szczepanskie-
go iin. (2023), wedle ktérych tupek tyszczykowy z pasma kamie-
nieckiego wykazuje maksymalny wiek depozycji 529 min lat. Wiek
ten dobrze koresponduje z wiekiem depozycji formacji stronskiej
w masywie orlicko-$nieznickim (Mazur i in., 2012), o podobnej do
pasma kamienieckiego charakterystyce litologicznej. Szczepanski
i in. (2023) uznali, ze protolit pasma tupkowego Kamienca wywo-
dzi sie z orogenu kadomskiego i zostat zdeponowany w basenie
sedymentacyjnym na obrzezeniu Gondwany. Autorzy ci wskazuja
rowniez na powinowactwo protolitu pasma kamienieckiego do pasa
transsaharyjskiego lub kratonu zachodnioafrykanskiego Gondwa-
ny.

Masyw amfibolitowy NiedZwiedzia

Pomimo nielicznych wychodni (fig. 1), masyw Niedzwiedzia jest
stosunkowo dobrze rozpoznany na podstawie danych otworowych
(Cymerman, Jerzmanski, 1987). Obejmuje on sukcesje ztozong
gtéownie z amfibolitéw i metagabr typu MORB o migzszosci 1,5 km
(Awdankiewicz, 2001). Skaty te zostaty poddane metamorfizmo-
wi $redniego do wysokiego stopnia, prowadzgcemu miejscami do
czesciowego wytopienia metabazytéw i powstania tonalitow (Pu-
ziewicz, Koepke, 2001). Na masyw Niedzwiedzia jest nasunieta
od zachodu na wschéd asocjacja paragnejséw z Chatupek, kto-
rym towarzyszg amfibolity i gnejsy hornblendowe o $rednim do
wysokiego stopniu metamorfizmu (Mazur, Jézefiak, 1999). Wedtug
Jastrzebskiego i in. (2023) protolit paragnejséw zawiera populacje
cyrkonow detrytycznych wskazujgce na péznokambryjsko-wcze-
snoordowicki wiek sedymentacji. Z kolei Szczepanski i in. (2023),
rowniez na podstawie analiz cyrkonow detrytycznych, okreslili
maksymalny wiek depozycji na 456 min lat (p6zny ordowik). Para-
gnejsy z Chatupek przeszty prawoskretng sciezke metamorfizmu,
osiggajgc szczytowe warunki cisnienia i temperatury w zakresie
8-10 kbar i 700-740°C (Puziewicz i in., 1999).

Pasmo Starého Mésta

Pasmo Starého Mésta oddziela Sudety srodkowe od Sudetéw
wschodnich (inaczej: domene lugijskg od morawsko-slgskiej we-
dtug nomenklatury czeskiej) i znajduje sie niemal w catosci na Mo-
rawach. Stanowi ono stos nasunigtych jednostek tektonicznych,
ktore przylegajg do masywu orlicko-$nieznickiego na potudnio-
wym wschodzie (fig. 1). Pasmo Starého Mésta o biegu NNE-SSW,
dtugosci ok. 40 km i szerokosci 4-5 km, sktada sie z silnie zme-
tamorfizowanych skat osadowych, pasiastych skat felzytowo-am-
fibolitowych z soczewkami perydotytéw spinelowych u podstawy,
zdeformowanych metagabr i syntektonicznej intruzji tonalitéw (Par-



ry i in., 1997; Schulmann, Gayer, 2000). Ciata perydotytowe sg
uwazane za porwaki tektoniczne pochodzgce z ptaszcza (Parry
i in., 1997; Schulmann, Gayer, 2000). Datowanie cyrkonowe U-Pb
pasiastych amfibolitow i metagabr wykazato wiek p6znokambryjski
510-500 min lat (Kréner i in., 2000). Podobne wieki uzyskano ze
skat masywu orlicko-$nieznickiego oraz z wielu skat metamagmo-
wych Sudetéw srodkowych i zachodnich (Oliver i in., 1993; Turniak
iin., 2000; Kréneriin., 2001). Jednak na wschoéd od pasma Starého
Mésta ortognejsy i paragnejsy dostarczyty gtdwnie neoproterozo-
icznych wiekéw protolitu w zakresie 684—546 min lat (van Breemen
iin., 1982; Kréneriin., 2000). Dlatego pasmo Starého Mésta nalezy
uzna¢ za najbardziej wysunietg na wschod jednostke Sudetow $rod-
kowych, wyznaczajgcg kontakt miedzy dwiema domenami skorupy
ziemskiej o odmiennej proweniencji. Skaty Starého Mésta zostaty
zinterpretowane jako produkty kambro-ordowickiego ryftingu konty-
nentalnego (Parry iin., 1997; Kréneriin., 2000; étipské iin., 2001).
Potwierdzajg to dane geochemiczne wskazujgce na zanieczyszcze-
nie amfibolitow i metagabr typu MORB sktadnikiem skorupowym
(Floyd i in., 1996). Co wiecej, wysokotemperaturowemu i $rednio-
cisnieniowemu metamorfizmowi facji granulitowej, jednoczesnemu
z intruzjg poznokambryjskiego zespotu magmowego przy cisnieniu
7-10 kbar i w temperaturze 800-850°C (Stipska i in., 2001), musiat
towarzyszy¢ wyjgtkowo wysoki strumien ciepta, typowy dla wycie-
nionej skorupy kontynentalnej (Parry i in., 1997; Stipska i in., 2001).
Wiek rozciggania skorupy zostat okreslony na podstawie cyrkonow
metamorficznych z metapelitu migmatytowego wysokiego stopnia
metamorfizmu na 507 £7 min lat (Kréneriin., 2000). Uwaza sie, ze
waryscyjska deformacja i metamorfizm w pasmie Starého Mésta,
a takze jego nasuniecie na Sudety Wschodnie, byty w przyblizeniu
rownoczesne z intruzjg syntektonicznej dajki tonalitowej datowanej
na 339 +7 min lat, przy uzyciu metody Pb-Pb na cyrkonach (Parry
iin., 1997).

Felzytowe skaty metawulkaniczne z pasma Starého Mésta posia-
dajg wiek protolitow w zakresie od 493 +4 min lat do 498 +5 mIn
lat (Jastrzebski i in., 2015), podobny do wiekéw z masywu orlicko-
-$nieznickiego (500 +3 min lat — Jastrzebski i in., 2015; 501 +3
min lat — Mazuriin., 2015). Réwniez skaty metaosadowe z pasma
Starého Mésta wykazujg maksymalny wiek depozycji ok. 530 min
lat (Jastrzebski i in., 2015), identyczny w granicach btedu z wie-
kiem formacji Stronia w masywie orlicko-$nieznickim (Mazur i in.,
2012). Pomimo tych podobieAstw w wieku protolitéw pomiedzy
masywem orlicko-$nieznickim a pasmem Starého Mésta, historia
metamorficzna tego ostatniego jest wyraznie inna. Wiek Th-U-Pb
monacytu (ok. 368 min lat), a takze wiek Lu-Hf granatéw ze skat
metaosadowych (ok. 361 miIn lat i ok. 355 min lat) sugeruja, ze re-
gionalna deformacja i progresywny metamorfizm miaty miejsce na
przetomie dewonu i karbonu (Jastrzebski i in., 2013). Jest to zgod-
ne z wiekami U-Pb cyrkonéw (ok. 359 i ok. 355 min lat) uzyskany-
mi z leukokratycznych neosoméw zmigmatyzowanych amfibolitéow.
Tylko niektére metamorficzne monacyty z pasma Starého Mésta
byty datowane na ok. 340 min lat (Jastrzebski i in., 2013), czyli
wiek poréwnywalny z wiekiem metamorfizmu granulitéw i eklogi-
téow w sgsiednim masywie orlicko-$nieznickim (Brocker i in., 2010;
Walczak i in., 2017). W zwigzku z tym obie jednostki musiaty byé
zestawione przez stosunkowo p6zne nasuniecia po metamorfizmie
340 min lat temu. Ewentualna kontynuacja pasma Starého Mésta
w kierunku potnocnym poza uskok sudecki brzezny na obszar
przedsudecki pozostaje niejasna ze wzgledu na niedobo6r wychodni
wytaniajgcych sie spod pokrywy kenozoiczne;.

Sudety wschodnie

Sudety wschodnie stanowig czes¢ kolizyjnego pasa deformacji
i metamorfizmu, o szerokos$ci 50 km i dtugosci 300 km, ktéry zaj-
muje wschodni skraj Masywu Czeskiego, od Dolnej Austrii, przez
Morawy, po Slask (fig. 1). Pas ten sktada sie ze stosu ptaszczowin,
odstaniajgcych sie w trzech potoknach tektonicznych (Thai — od
niemieckiej nazwy rzeki Thaya, po czesku — Dyje; Svratki — od
czeskiej nazwy rzeki Svratka; oraz Sudetéw wschodnich) ponizej
gornej ptyty strefy kolizji, ktéra odpowiada strefie moldanubskiej
na potudniu i jednostkom Sudetéw srodkowych na potnocy. Ptasz-
czowiny odstoniete w oknach Thai i Svratki noszg nazwe jedno-
stek morawskich, podczas gdy te odstaniajgce sie w Sudetach
wschodnich, to jednostki $lgskie (Suess, 1912, 1926; Dudek, 1980).
Caty pas kolizyjny jest powszechnie okreslany jako strefa moraw-
sko-$lgska (np. Dallmeyer i in., 1995; Franke, Zelazniewicz, 2000;
Hartley, Otava, 2001) lub jako terran morawski (Matte i in., 1990;
Matte, 1991).

W obrebie wschodniosudeckiego kompleksu ptaszczowinowego
fragmenty neoproterozoicznego podtoza Brunowistulii sg odktute
i nasuniete ku wschodowi wraz ze zmetamorfizowanymi skatami
jego pokrywy osadowej (Schulmann, Gayer, 2000). Na caty stos
ptaszczowin od zachodu nasuniete sg masyw orlicko-$nieznicki
i pasmo Starého Mésta. Od goéry do dotu, lub w obrazie kartogra-
ficznym z zachodu na wschod, wschodniosudecki stos ptaszczowi-
nowy sktada sie z ptaszczowiny Velkého Vrbna (,gérny allochton”
— Schulmann, Gayer, 2000) i ptaszczowiny Keprnika (,dolny alloch-

ton”, nazwa od gory Keprnik w Wysokim Jeseniku), oddzielonych
od siebie jednostkg Branny. Ptaszczowina Keprnika spoczywa na
parautochtonicznych gnejsach jednostki Desny i allochtonicznej
sekwencji tupkéw i wulkanitow srodkowo- do gérnodewonskich
0 migzszosci ok. 3000 m (seria Vrbna; Chab iin., 1994), reprezen-
tujgcej wypetnienie basenu zatukowego (Patoc¢ka; Valenta, 1996).
Na wschodzie skaty krystaliczne zanurzajg sie pod dolnokarbon-
skie, morawsko-slgskie pasmo fatdowo-nasuwcze, nalezgce do
eksternidéw waryscyjskich (zob. tez podrozdziaty 5.1.1 i 5.1.4.2).
Zarowno pasmo fatdowo-nasuwcze jak i gérnoslgski basen przed-
gorski, potozony dalej ku wschodowi, sg poscielone przez dewon-
skg sukcesje osadowg. Ta ostatnia zaczyna sie od wczesnodewon-
skich zlepiencow podstawowych i kwarcytéw, na ktérych zalega
platforma weglanowa srodkowego i gérnego dewonu.

Ptaszczowina Velkého Vrbna odstania sie na wschod od pasma
Starého Mésta i obejmuje ortognejsy i skaty metaosadowe (pa-
siaste skaty amfibolitowe, tupki tyszczykowe kyanitowo-staurolito-
we, tupki grafitowe i kwarcyty, marmury dolomityczne i biotytowe
paragnejsy) zmetamorfizowane w warunkach temperaturowych
gornej facji amfibolitowej. Gnejsy sg datowane na ok. 574 min
lat (Kroner i in., 2000). Obecnos¢ reliktowych eklogitow (Zacek,
1996; Stipska i in., 2006) wskazuje na wczesny etap metamorfi-
zmu wysokocisnieniowego. Protolit eklogitéw o wieku 535 min lat
(wczesny kambr) zostat umiejscowiony w $rodowisku przej$cio-
wym od nadsubdukcyjnego do ryftu kontynentalnego (Collett i in.,
2021). Natomiast protolit serii suprakrustalnej reprezentowat zréz-
nicowang sekwencje wulkaniczno-osadowg o nieznanym wieku,
ale zawierajgca faune wczesnego dewonu (Koverdynsky, Prokop,
2006). Prekambryjskie tupki tyszczykowe jednostki Velkého Vrbna
zawierajg z kolei gtdwnie mezoproterozoiczny sktadnik detrytyczny
(Jastrzebski i in., 2021b).

Ptaszczowina Velkého Vrbna jest nasunieta na waskie pasmo
dewonskich, silnie zdeformowanych skat osadowych jednostki
Branny (nazwa od miejscowosci Branna w morawskiej czesci
masywu Snieznika, po czesku: jednotka Branné), zmetamorfizo-
wanych w warunkach facji zielencowej. Sg to gtéwnie ptytkowodne
metakonglomeraty polimiktyczne, kwarcyty, wapienie krystaliczne,
fyllity serycytowe i serycytowo-grafitowe, porfiroidy i tupki wap-
niowo-krzemionkowe. Gtéwna ptaszczyzna nasuniecia w stropie
jednostki Branny, znana jako nasunigcie ramzowskie (nazwa od
miejscowos$ci Ramzova k. Branny, po czesku: ramzovské nasunuti),
przez wiele dziesiecioleci byta uwazana za granice tektoniczng
miedzy Sudetami wschodnimi i Srodkowymi (Suess, 1912). Kon-
cepcja ta zaktadata, ze ortognejsy ptaszczowiny Velkého Vrbna sg
ekwiwalentem ortognejséw z masywu orlicko-$nieznickiego. Teorie
te musiano porzuci¢ z powodu nowych datowan izotopowych pro-
tolitéw, ktére wykazaty rézny wiek tych dwéch grup ortognejsow.
Jednostka Branny jest nasunieta na krystaliczng ptaszczowing
Keprnika, ktéra sktada sie z duzego ciata ortognejsu, datowanego
na cyrkonie na ok. 546 min lat (van Breemen i in., 1982) i 584 8
min lat (Kroner i in., 2000), z podrzednymi metapelitami zony stau-
rolitowej, skatami wapniowo-krzemianowymi i kwarcytami (Chab
iin., 1994).

Kolejna, wysunieta dalej na wschdéd jednostka tektoniczna Sudetow
wschodnich, znana jako koputa Desny, sktada sie z sukcesji wul-
kaniczno-osadowej dewonskiej grupy Vrbna, nasunietej na gnejsy
i mylonity Desny, datowane metodg U-Pb i Pb-Pb na cyrkonach
na 650-570 min lat (Kréner i in., 2000; Jastrzebski i in., 2021b).
Niskometamorficzny kompleks wulkaniczno-osadowy dewonskiej
grupy Vrbna, o migzszosci do 3000 m, wystepuje w dwoch pa-
smach o przebiegu ok. NE-SW, oddzielonych ptatami tektonicz-
nymi kadomskiego paraautochtonu metagranitowego (Janou$ek
iin., 2014). Zasadowe i posrednie lawy wapniowo-alkaliczne za-
chodniego pasma wulkanicznego pochodzg z umiarkowanie zubo-
zonego ptaszcza (*°eNd~ +3). Rzadko wystepujgce ryolity o wieku
374,0 £1,7 min lat wywodzg sie najprawdopodobniej z niedojrzatej
skorupy lub z zaawansowanego frakcjonowania pierwotnych sto-
pow bazaltowych. Ta asocjacja skat jest interpretowana jako po-
zostatosc¢ gteboko rozcigtego kontynentalnego tuku magmowego
(Janous$ek i in., 2014). Wschodni pas wulkaniczny sktada sie gtow-
nie z felzytowych law alkalicznych o podobnym wieku (371,0 £1,4
min lat) i geochemicznej sygnaturze typowej dla $rodowiska we-
wnatrzptytowego. Dane petrologiczne i izotopowe Nd-Sr wskazujg
na przetopienie mtodej skorupy metagranitowej, przypominajacej
kadomskie podtoze Brunowistulii, w domenie basenu zatukowego.
Wycieniona litosfera Brunowistulii mogta czesciowo stopi¢ sie pod
wptywem ciepta dostarczanego przez wznoszacg sie astenosfe-
re i/lub podklejanie (ang. underplating) przez magme zasadowa.
Koputa Desny zostata spenetrowana przez liczne subalkaliczne,
podobne do MORB/E-MORB dajki dolerytu — co jest cechg cha-
rakterystyczng dla $srodowiska znacznie wycienionej tektonicznie
skorupy ziemskiej (Janous$ek i in., 2014). Skaty metaosadowe towa-
rzyszace metawulkanitom obejmujg sukcesje gtéwnie gtebokowod-
nych tupkoéw silikoklastycznych, krzemionkowych i weglanowych.
Ich wyksztatcenie facjalne rézni sie od ptytkowodnego dewonu
jednostki Branny, dewonskich skat platformowych masywu Brna
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oraz podtoza Slgskiego basenu weglowego i miocenskiego za-
padliska przedkarpackiego. Paleontologiczne datowanie wapieni
krystalicznych sugeruje, ze znaczna czes¢ sukcesji wulkaniczno-
-osadowej Vrbna zostata zdeponowana migdzy koncem zywetu
a koncem franu (Hladil, 1986).

Masyw Strzelina

W kierunku poétnocnym, na bloku przedsudeckim, wschodniosu-
decki kompleks ptaszczowinowy jest pogrzebany pod osadami
kenozoicznymi. Skaty krystaliczne pojawiajg sie na powierzchni
gtownie w obrgbie masywu Strzelina (ok. 30 km na potudnie od
Wroctawia; fig. 1). Masyw obejmuje kilka odmian neoproterozoicz-
nych i péznokambryjskich gnejséw, w tym: (1) gnejsy strzelinskie
o wieku 600 +7 i 568 +7 min lat (Oberc-Dziedzic i in., 2003a), (2)
zawierajgce syllimanit, migmatytowe gnejsy z Nowolesia (576 +19
min lat, Mazur i in., 2010a; 584 +4 mIn lat, Oberc-Dziedzic i in.,
2021), (3) gnejsy oczkowe z Gosciegcic (504 +3 min lat, Oliveriin.,
1993; 500 +12 min lat, Mazur i in., 2010a) oraz (4) gnejsy ze Sta-
chowa (500 £5 min lat, Oberc-Dziedzic i in., 2003b).

Gnejsy strzelinskie sg stowarzyszone z tupkami tyszczykowy-
mi, amfibolitami o wewnatrzptytowej sygnaturze geochemicznej
(Szczepanski, Oberc-Dziedzic, 1998), skatami wapniowo-krze-
mianowymi i marmurami. Ponadto gnejsy ze Strzelina i Nowolesia
sg przykryte cienkg warstwg skat metaosadowych sktadajgca sie
z kwarcytow, tupkéw kwarcowo-serycytowych i metakonglomera-
téw. Skaty te, znane jako warstwy z Jegtowej, ujawniajg sygnature
geochemiczng wskazujgcg na pochodzenie ich osadowych pre-
kursoréow ze srodowiska tektonicznego zwigzanego z subdukcja,
prawdopodobnie z basenu zatukowego (Szczepanski, 2007). War-
stwy z Jegtowej byty czesto poréwnywane do dolnodewonskich
osadéw Sudetéw Wschodnich (np. Bederke, 1931), cho¢ ich wiek
pozostaje nieznany. W skatach tych zarejestrowano metodg *°Ar-
-3Ar wczesnopermskie wieki chtodzenia w zakresie 285-279 min
lat, uzyskane na koncentratach jasnego tyszczyku (Szczepanski,
2002).

Neoproterozoiczne gnejsy strzelinskie wydajg sie odpowiednikiem
gnejsow keprnickich wywodzacych sig z Brunowistulii (Oberc-Dzie-
dzic i in., 2005a). Z drugiej strony, p6znokambryjski wiek gnejsow
z Gosciecic jest porownywalny z wiekiem szeroko rozpowszech-
nionych ortognejséw Sudetéw zachodnich i srodkowych (np. Oliver
iin., 1993; Kroneriin., 2001). W zwigzku z tym gnejsy ze Stachowa
i Gosciecic sg interpretowane jako nasuniete na gnejsy ze Strze-
lina i Nowolesia wzdtuz nasuniecia strzelinskiego w strefie gra-
nicznej Sudetéw Srodkowych i Wschodnich (Oberc-Dziedzic i in.,
2005a; zob. tez rozdziat WZS 5.1.1). Zgodnie z tym, strukturalnie
nizszy gnejs strzelinski wystepuje gtéwnie w centralnej i wschod-
niej czesci masywu Strzelina, podczas gdy strukturalnie wyzejlegty
gnejs ze Stachowa odstania sie gtéwnie w jego zachodniej czesci.
Po nasunigciu nastgpit kolaps ekstensyjny, ktéry odpowiada za
obecng strukture masywu Strzelina o charakterze koputy (Szcze-
panski, Mazur, 2004).

Magmatyzm od karbonu do wczesnego permu

Karbonsko-wczesnopermski magmatyzm granitoidowy i wulkanizm
bimodalny w Sudetach obejmowat szeroki przedziat czasowy ok.
50 min lat, od ok. 340 do 290 min lat temu (Mazur i in., 2007; Tur-
niak i in., 2014; Oberc-Dziedzic i in., 2015). Wczesnokarbonskie
granitoidy obejmujg szereg réznej wielkosci intruzji rozproszonych
w Sudetach Srodkowych i w strefie uskoku Odry (fig. 14). W ich
sktad wchodzg ciata granitoidowe Odry, Niemczy i Jawornika,
masywy ktodzko-ztotostocki i Kudowy—Ole$nic, a takze dajka to-
nalitu Bielic (pasmo Starého Mésta). P6znokarbonskie granitoidy
sg najwiekszymi intruzjami zaréwno w Sudetach zachodnich, jak
i wschodnich (fig. 14). Obejmujg one ptytkie, w wiekszosci niezde-
formowane plutony Karkonoszy, Strzegomia—Sobotki i Strzelina
z szerokimi aureolami kontaktowymi, a takze ciata plutoniczne
i subwulkaniczne reprezentowane m.in. przez intruzje Zelezniaka
w jednostce kaczawskiej.

Granitoidy strefy uskoku Odry

Granitoidy strefy uskoku Odry sg umiejscowione na skatach
metaosadowych facji od zielencowej do amfibolitowej i catkowicie
pogrzebane pod pokrywa kenozoiczna. Ich wystgpienia sg zna-
ne jako granitoidy Gubina, Szprotawy, Srody Slaskiej, Wroctawia
i Grodkowa. Odpowiadajg one niewielkim ciatlom zazwyczaj kru-
cho zdeformowanych, najczesciej pozbawionych foliacji granodio-
rytéw hornblendowych, monzogranitow i, podrzednie, granitow,
tonalitéw i diorytow kwarcowych. Skaty te sg wysokopotasowe,
metaluminowe lub rzadziej, peraluminowe i wykazujg duzg zmien-
nos$¢ sktadu chemicznego (Oberc-Dziedzic i in., 1999). Datowanie
U-Pb pojedynczych cyrkonéw z prébek granitoidow wykazujgcych
i niewykazujgcych foliacji dato identyczny wiek 344 +1 min lat
(Dérr i in., 2006). Podobny wiek, 349 £2 min lat, zostat uzyska-
ny dla gruboziarnistego granodiorytu przez Oberc-Dziedzic i in.
(2015).

Granitoidy niemczanskie

Niewielkie ciata péznokinematycznych granitoidow w strefie
Niemczy (fig. 14) sg reprezentowane przez gtéwnie $rednioziar-
niste, czasem porfirowate, granodioryty i drobnoziarniste sjenity
kwarcowe, monzodioryty i waugneryty o stabo rozwinietej foliacji.
S3a to skaty metaluminowe, wapniowo-alkaliczne, alkaliczno-wap-
niowe do wapniowych. Wiek U-Pb monzodiorytu w Kozmicach
oznaczono na 338 +2,3 min lat (Oliveriin., 1993) i 335,6 +2,3 mIn
lat (Pietranik i in., 2013). Wiek chtodzenia tej synkinematycznej
intruzji wynosi 331,9 +1,7 min lat (wiek “°Ar/**Ar na hornblendzie,
Steltenpohliin., 1993). Monzodioryt z Przedborowej jest datowany
na 341,8 +1,9 min lat (Pietranik i in., 2013).

Masywy ktodzko-ztotostocki i Kudowy—Oles$nic

Masyw ktodzko-ztotostocki, najwiekszy (120 km?) odstoniety na
powierzchni wczesnokarbonski pluton w Sudetach (fig. 14), jest
zréznicowany pod wzgledem sktadu i obejmuje granodioryty, mon-
zodioryty kwarcowe, monzodioryty, tonality i granity. Wiekszo$¢
z nich jest alkaliczna, silnie potasowa i umiarkowanie wyewoluowa-
na. Zawartos$¢ pierwiastkow gtownych i sladowych w granitoidach
ktodzko-ztotostockich sugeruje geochemiczng heterogenicznosc¢
i hybrydowg nature magmy pochodzacej z réznych zrodet skoru-
powych, z silnym wktadem materiatu z gérnego ptaszcza (Mikulski
iin., 2013). Typowg cechg masywu jest wystgpowanie porwakow
stropowych ztozonych ze skat metamorficznych i osadowych. Ich
obecnos$¢ wskazuje na wspotczesny poziom intersekcji w poblizu
stropu plutonu. Srednie wieki U-Pb gtéwnej populacji cyrkonéw
magmowych z monzodiorytu kwarcowego, monzonitu hornblen-
dowego i granodiorytu biotytowo-hornblendowego wynoszg, od-
powiednio, 340,2 £2,5, 339,5 £3,1 i 336,7 2,5 mIn lat (Mikulski
iin., 2013). Masyw jest przeciety dajka spessartytu i ciatem tonalitu
datowanym na ok. 333-331 min lat (Mikulski i in., 2013). Granitoidy
ktodzko-ztotostockie wykazujg podobng charakterystyke petrogra-
ficzng i geochemiczng jak granitoidy z innych obszaréw srodkowo-
europejskich waryscydow, gdzie pogrubienie skorupy orogenicz-
nej doprowadzito do znacznego wzrostu jej temperatury (Mikulski
i in., 2013). Inne prébki granitoidéw ktodzko-ztotostockich daty
porownywalne wieki: 344 +3 min lat (Oberc-Dziedzic i in., 2015)
i 340-333 min lat (Jastrzebski i in., 2018). Nowsze wieki U-Pb
cyrkonow dostarczyty dowodéw na dwa epizody magmowe w ma-
sywie ktodzko-ztotostockim z charakterystyczng przerwg miedzy
nimi w przedziale ok. 326—-308 min lat (Jokubauskas i in., 2018).
Najmtodsze datowane cyrkony (303,8 +3,8/4,2 min lat) pochodzag
z leukokratycznego monzogranitu hornblendowo-biotytowego
i dokumentujg krétki okres postorogenicznej reaktywacji systemu
magmowego. Cyrkony z diorytu biotytowo-hornblendowego daty
wiek 349 +3,4/3,7 min lat, wskazujgc na poczatkowa faze wczesno-
karbonskiego magmatyzmu (Jokubauskas i in., 2018).

Masyw Kudowy-Olesnic (fig. 14) byt tradycyjnie uwazany za
mniej wiecej rbwnoczesny z masywem ktodzko-ztotostockim,
poniewaz oba plutony znajdujg sie na krawedzi masywu orlicko-
-Snieznickiego. Jednak ostatnie datowania U-Pb cyrkonu z granitu
Kudowy—Olesnic daty wiek 320,9 +4,4 min lat (Oberc-Dziedzici in.,
2015). Wiek ten moze usrednia¢ dwa epizody magmowe: krystali-
zacje gtownego pulsu magmy ok. 332—-325 min lat temu i iniekcje
mtodszego stopu ok. 307 min lat temu, ktéra spowodowata cze-
Sciowa resorpcje starszych cyrkondéw i krystalizacje przerostow
bogatych w U i Th (Oberc-Dziedzic i in., 2015).

Granitoidy z Jawornika i Starého Mésta

Granitoidy jawornickie (fig. 14) reprezentujg synotektoniczng
intruzje w strefie $cinania Ztoty Stok—Skrzynka, obejmujgcg sfo-
liowane, drobno- i $rednioziarniste granodioryty biotytowe, tonality
z podrzednymi granodiorytami hornblendowymi i monzogranity.
Skaty te tworzg nachylone w kierunku poétnocno-zachodnim sille
i dajki o migzszosci do ok. 1 km, cze$ciowo zgodne z foliacjg skat
ostony. Sille zostaty umiejscowione w przedziale czasowym ok.
347-334 min lat temu (Jastrzebski i in., 2018). Granitoidy repre-
zentujg hybrydy, ktére powstaty w wyniku kontaminacji stopéw po-
chodzacych z dolnej skorupy i/lub z przetapiania subdukowanych
osadéw, réznymi porcjami wzbogaconych stopéw pochodzacych
z ptaszcza (Jastrzebski i in., 2018). Granitoidy Starého Mésta
(fig. 14) wykazujg podobng charakterystyke i poréwnywalny wiek:
344-341 min lat (Jastrzebski i in., 2018). Wieki te zgadzaja sie
w granicach btedu z wczes$niej otrzymanymi wynikami (Parry i in.,
1997).

Karkonoski pluton granitoidowy

Pluton karkonoski, najwiekszy odstoniety masyw granitowy w Su-
detach (fig. 14), sktada sie przede wszystkim z granitu biotytowe-
go. Dominujg cztery gtowne facje granitowe (Borkowska, 1966): (1)
porfirowaty granit gruboziarnisty z fenokrysztatami skaleni pota-
sowych czesto pokrytych plagioklazem, (2) granit srednioziarnisty,
(3) drobno- i $rednioziarnisty granit rownoziarnisty oraz (4) granit
granofirowaty. Odmiana porfirowata zawiera liczne mikrogranu-
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zmodyfikowano). Akronimy i zrodta danych:
BSS - basen $rodsudecki (Kryza, Awdankiewi
2012; Oplustil i in., 2016); US — uskok
$rédsudecki; GJ — granitoidy jawornickie

GKZ 344-326 min lat (Jastrzebski i in., 2018); GK - granit karkonos

308-303 min lat

(Oberc-Dziedzic i in., 2015); GKZ - granitoidy
ktodzko-ztotostockie (Mikulski i in., 2013;
Oberc-Dziedzic i in., 2015; Jokubauskas i in.,
2018; Jastrzebski i in., 2018); GN - granitoidy
Niemczy (Pietranik i in., 2013); BPS - basen
pétnocnosudecki (Awdankiewicz i in., 2014);
USB - uskok sudecki brzezny; GS (II-Ill) -
granitoidy Strzelina: drugi i trzeci etap
(Oberc-Dziedzic i in., 2010b, 2013);

GSM - granitoidy pasma Starého Mésta
(Parry iin., 1997; Jastrzebski i in., 2018);

(Turniak i in., 2014); GZ - granit Zulovej

larne enklawy maficzne i szliry. Wartos¢ eNd®2® waha sie od -7
do —4 dla granitu porfirowatego przez —4 do -3 dla hybryd gra-
nodiorytowych do —2 do —1 dla lamprofiréw (Staby, Martin, 2008).
Modelowanie gtéwnych pierwiastkéw i analizy skalenia sugeruja,
ze dwa mechanizmy byty szczegdlnie wazne w réznicowaniu sie
magmy: (1) mieszanie magmy felzytowej pochodzacej z dolnej
skorupy i magmy maficznej pochodzgcej ze zmetasomatyzowa-
nego ptaszcza na wczesnych etapach formowania plutonu oraz (2)
frakcyjna krystalizacja bardziej rozwinietych stopéw (Staby, Gotze,
2004; Staby, Martin, 2008).

Precyzyjne datowanie cyrkonéw z granitu Karkonoszy dostarcza
dowodow na to, ze krystalizacja dwéch gtéwnych facji granitowych,
porfirowatej i ekwigranularnej, miata miejsce miedzy 312,5 +0,3
a 312,2 £0,3 min lat (Kryza i in., 2014). Wyniki te sa sprzeczne
z wigkszoscig wczesniejszych prob datowania, ktdre tutaj zostaty
pominiete. Gtéwnymi przyczynami rozrzutu wczes$niejszych dat
uzyskanych réznymi technikami moga by¢ niedoktadnosci anali-
tyczne, obecnos¢ starszego materiatu odziedziczonego i zabu-
rzenia uktadu izotopowego U-Pb, spowodowane metamiktyzacjg
cyrkonu lub pézng, postmagmowg alteracjg (Kryza i in., 2014).
Kilka odmian granitu wystepujacych po czeskiej stronie plutonu
byto wydatowanych w zakresie od 320,1 £3,0 min lat do 315,0 £2,7
min lat przy zastosowaniu geochronologii U/Pb cyrkonu, metodg
LA ICP-MS (Zak i in., 2013).

Masyw granitoidowy Strzegom—Sobdtka

Masyw Strzegom-Sobétka (fig. 14) sktada sie z czterech gtéw-
nych odmian granitu: (1) monzogranitu hornblendowo-biotytowego,
(2) monzogranitu biotytowego, (3) monzogranitu dwutyszczykowe-
go i (4) granodiorytu biotytowego (Majerowicz, 1972; Puziewicz,
1990). Uwaza sie, ze peraluminowy monzogranit dwutyszczykowy
krystalizowat z prawie nasyconej woda, stosunkowo zimnej magmy,
co wynika z jego niskiego Sri = 0,705, obecnosci enklaw tupko-
wych ztozonych gtéwnie z biotytu i muskowitu oraz obfito$ci pier-
wotnego, magmowego muskowitu (Puziewicz, 1990). Monzogranit
hornblendowo-biotytowy i znajdujgce sie w nim enklawy wykazujg
cechy wapniowo-alkaliczne, peraluminowe do metaluminowych.
Na skorupowe powinowactwo monzogranitéw wskazuje Sri = 0,710
(Piniin., 1989; Domanska-Siuda i in., 2019) oraz ¢Nd®°", waha-
jace sie od ok. —7,1 do —2,2 (Domanska-Siuda i in., 2019). Na
podstawie modelowania geochemicznego Domanska-Siuda i in.
(2019) wykazali, ze ewolucja magmowa monzogranitu hornblen-
dowo-biotytowego byta kontrolowana gtéwnie przez frakcjonalng
krystalizacje plagioklazu oraz, w mniejszym stopniu, biotytu i am-
fibolu, a takze przez podrzedne mieszanie z niewielkimi porcjami
magmy maficznej.

(Laurentiin., 2014)

Nowe dane wiekowe z masywu Strzegom-Sobétka wskazujg na
sukcesywne umiejscowienie czterech porcji magmy o réznym skta-
dzie modalnym w ciggu ok. 10—15 min lat (Turniak i in., 2014). Jako
pierwszy utworzyt sie granit dwutyszczykowy, ktéry wykrystalizo-
wat 304,8 £2,7 min lat temu. Po nim intrudowat granodioryt bioty-
towy, ktérego trzy prébki datowano, odpowiednio, na 301,9 +3,6,
299,3 £2,4 i 297,9 3,7 min lat. Granity biotytowe i hornblendowo-
-biotytowe wykazaty praktycznie identyczny wiek, 301,1 £2,7 min
lat, 297,7 £2,2 min lat i 297,1 £3,0 mIn lat, ale sg uwazane za nieco
mtodsze w oparciu o obserwacje terenowe. Najmtodszg odmiang
skalng jest granodioryt z tazan, datowany na 294,4 +2,7 min lat
(Turniak i in., 2014). Oszacowania temperatury wraz z morfologig
krysztatow cyrkonu pokazujg stopniowy, ale znaczgcy, wzrost tem-
peratury magmy wraz z malejagcym wiekiem intruzji. Temperatura
wzrosta z ok. 720°C w granicie dwutyszczykowym do 740-780°C
w granodiorycie biotytowym i do 800-860°C w granitach bioty-
towo-hornblendowych i granodiorycie z tazan. W oparciu o uzy-
skane wieki mozna stwierdzi¢, ze powstanie granitoidéw masywu
Strzegom—Sobdtka nastgpito bezposrednio po ustaniu kompres;ji
na przedpolu waryscydow potudniowo-zachodniej Polski i byto
jednoczesne z wypietrzeniem orogenu oraz obfitym bimodalnym
wulkanizmem w pobliskich basenach srodgorskich. W zwigzku
z tym stopniowe nagrzewanie skorupy ziemskiej, jak wskazujg
zarejestrowane dane, musiato by¢é spowodowane wzrostem stru-
mienia ciepta dostarczonego do dolnej skorupy ziemskiej wskutek
wznoszenia sie z gérnego ptaszcza magm bazaltowych. Poniewaz
te ostatnie powstaty prawdopodobnie podczas dekompresyjnego
topnienia ptaszcza litosferycznego, umiejscowienie granitoidéw
masywu Strzegom-Sobotka, wraz z bimodalnym wulkanizmem,
sygnalizowato rozpoczecie wycieniania litosfery pod Europg Srod-
kowa (Turniak i in., 2014).

Masywy granitoidowe Strzelina i Zulovej

Masyw Strzelina (fig. 14) sktada sie z granodiorytéw, diorytéw
kwarcowych, tonalitéw oraz granitow biotytowych i dwutyszczyko-
wych, wystepujacych na powierzchni w postaci izolowanych ciat,
gtéwnie zyt kominowych oraz ptasko lezgcych dajek i apofiz o gru-
bosci do kilkudziesieciu metréw (np. Oberc-Dziedzic i in., 2013).
Dane geochemiczne catej skaty wskazujg na metaluminowe, wap-
niowo-alkaliczne cechy tonalitow, diorytéw kwarcowych i granitéw
biotytowych. Umiejscowienie i krystalizacja granitu strzelinskiego
miaty miejsce pod cisnieniem 1,5-3 kbar (Pietranik i in., 2006), na
co wskazuje obecnos¢ andaluzytu w granicie dwutyszczykowym
oraz wysoka zawarto$¢ Al w hornblendzie z tonalitu. Dane petro-
logiczne i geochronologiczne wskazujg na dtugotrwatg waryscyj-
ska ewolucje magmowag w masywie Strzelina, z trzema gtéwnymi
etapami plutonizmu granitoidéw: 1 — tonalitowy | (ok. 324 min lat),
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2 — granodiorytowy (ok. 305 min lat) i 3 — tonalitowy Il/granitowy
(ok. 295 mIn lat; Oberc-Dziedzic i in., 2010b, 2013). Granitoidy
drugiego i trzeciego etapu tworzg intruzje Strzelina, ktéra skta-
da sig z trzech odmian: srednioziarnistego granitu biotytowego,
drobnoziarnistego granitu biotytowego i drobnoziarnistego granitu
biotytowo-muskowitowego. Dwa odrebne zdarzenia magmowe sg
reprezentowane przez dobrze zdefiniowane populacje cyrkonéw
o wieku 2°6Pb/238J wynoszacym 303 +2 min lat w $rednioziarnistym
granicie biotytowym i 283 £8 min lat w drobnoziarnistym granicie
biotytowym. Obserwacje terenowe dowodzg, ze trzecia odmiana
granitoidow Strzelina, reprezentowana przez granit biotytowo-
-muskowitowy, jest mtodsza od obu typow granitéw biotytowych.
Cechy petrograficzne i geochemiczne, w tym sygnatura izotopowa
Nd wraz z odmiennymi procesami dziedziczenia cyrkonu sugeruja,
ze macierzyste masy magmowe trzech odmian granitow pochodzg
z réznych zrodet w skorupie ziemskiej i zostaty umiejscowione pod-
czas trzech kolejnych pulséw magmowych.

Pluton Zulovej (fig. 14) odstania niezdeformowang asocjacje
maficzno-felzytowg typowg dla magmatyzmu postorogenicznego.
Wiekszos¢ plutonu sktada sie z granitu biotytowego i granodiory-
téow wraz z podrzednym monzodiorytem kwarcowym. Datowanie
U-Pb cyrkonu (Laurent i in., 2014) ujawnito synchroniczne umiej-
scowienie granitu biotytowego (291 +5 min lat temu) oraz granodio-
rytu i monzodiorytu kwarcowego (292 +4 min lat temu). Geochemia
catej skaty i dane izotopowe Sr-Nd wskazujg, ze prawdopodobnym
zrodtem granitu biotytowego i granodiorytu mogty by¢ dewonskie,
niedojrzate petrograficznie metaszarogtazy pochodzace z tuku
magmowego, osadzone wraz z wulkanoklastykami (Laurent i in.,
2014). Stopienie tego materiatu skorupowego zostato prawdopo-
dobnie spowodowane przez intruzje gorgcej magmy zasadowej
(monzodioryt kwarcowy), ktéra mogta by¢ wzbogaconym stopem
pochodzgcym z ptaszcza, zanieczyszczonym przez materiat z ka-
domskiego podtoza (Laurentiin., 2014).

Skaty subwulkaniczne i wulkaniczne

Karbonsko-wczesnopermski magmatyzm w Sudetach obejmowat,
oprocz plutonizmu granitoidowego, rozlegtg aktywnos¢ subwulka-
niczng i wulkaniczng (fig. 14). Powstate wtedy kompleksy magmo-
we mozna zasadniczo podzieli¢ na: (1) subwulkaniczne kompleksy
dajek i innych intruzji hipabysalnych odstonigtych w wypietrzonych
blokach krystalicznego podtoza oraz (2) wulkaniczne kompleksy
law, ptytkich intruzji i osadow wulkanoklastycznych osadzonych
w karbonsko-permskich sukcesjach osadowych w $rodgorskich
basenach $rédsudeckim i pétnocnosudeckim (fig. 14). Rozwdj kom-
plekséw subwulkanicznych i wulkanicznych rozpoczat sie w karbo-
nie i osiggnagt swoéj punkt kulminacyjny w permie. Gtéwne ryolitowe
jednostki wulkaniczne w basenie potnocnosudeckim sg datowane
na 294-288 min lat (Awdankiewicz i in., 2014). Wkrotce po umiej-
scowieniu law i intruzji kwasnych nastgpit epizod wulkanizmu ma-
ficznego. Wyniki geochronologiczne i obserwacje stratygraficzne
sugeruja, ze bimodalny wulkanizm zakonczyt wczesny, raptow-
ny i krétkotrwaty (trwajgcy 10-15 min lat) etap ewolucji basenu
(Awdankiewicz i in., 2014). Ryolity i tufy lub ignimbryty z basenu
$rodsudeckiego zostaty wydatowane na interwat czasowy od ok.
314 do 297 min lat temu, przy uzyciu metody U-Pb na cyrkonach
(Oplustil i in., 2016). Wiek silli ryodacytu w najnizszej czgsci ba-
senu $rédsudeckiego (306,1 +2,8 min lat) otrzymany przez Kryze
i Awdankiewicza (2012) miesci sig w tym przedziale czasowym.

Dajki maficzne i felzytowe (lamprofiry i r6znorakie ,porfiry”) sg
szeroko rozpowszechnione w krystalicznych skatach waryscyj-
skiego pietra Sudetdéw i lokalnie koncentrujg sie w matych rojach
dajek (Mazuri in., 2007). Réj Kowary—Janowice Wielkie w masywie
karkonosko-izerskim przecina wschodnig czes$¢ granitu karkono-
skiego, wykazuje najwiekszg zmienno$¢ petrograficzng i obejmuje
minety, wogezyty, spessartyty oraz skaty monzodiorytowe i mikro-
granitowe (Awdankiewicz i in., 2010). Jedna dajka monzodioryto-
wa z tego obszaru zostata datowana metodg U-Pb na cyrkonach
(SHRIMP) na 313 +3 min lat (Awdankiewicz i in., 2010). R6j Ztotego
Stoku jest zwigzany z intruzjg granitoidowa ktodzko-ztotostockag
i wykazuje podobny zakres zmiennos$ci petrograficznej, z wyjat-
kiem minet, ktore sg nieobecne (Awdankiewicz, 2007). Niewielki
réj dajek przecinajacy serie skat metamorficznych masywu orlicko-
-$nieznickiego sktada sie prawie wytgcznie z minet (Awdankiewicz,
2007). Rzadkie dajki lamprofirowe wystepuja réwniez w masywie
Gor Sowich i w basenie srodsudeckim (Mazur i in., 2007).

Wyrézniajgcym sie kompleksem subwulkanicznym jest intruzja Ze-
lezniaka typu granodiorytowego, ptytko umiejscowiona w obrebie
skat metamorficznych jednostki kaczawskiej. Kompleks wystepuje
na niewielkim obszarze o srednicy ok. 500 m i sktada sie z niere-
gularnej intruzji centralnej oraz kilku zyt. W sktad skat magmowych
wchodzj ryolity, dacyty, trachyandezyty, lamprofiry oraz drobno-
ziarniste porfirowate mikrogranity i gruboziarniste granodioryty,
réwnoziarniste na gtebszym poziomie (Muszynski i in., 2002; Ma-
chowiak i in., 2004). Ciatlo magmowe Zelezniaka jest interpreto-
wane jako policykliczna koputa lawowa, ktéra etapami przebijata
sie na powierzchnie (Machowiak i in., 2004). Ryodacyty i granity

tworzace intruzje zostaty wydatowane (wiek U-Pb na cyrkonie), od-
powiednio, na 316,7 1,2 i 315 1,8 min lat (Muszynski i in., 2002).

Najpetniejszy zapis karbonsko-permskiego wulkanizmu znajduje
sie w basenie $rodsudeckim (fig. 14), gdzie ryodacytowe i ryolitowe
pokrywy lawowe, lakkolity i objetosciowo niewielkie sille o skta-
dzie od andezytu do bazaltowego andezytu zostaty umiejscowione
w obszarze watbrzysko-noworudzkiego basenu weglowego, repre-
zentujgcego wewnatrzbasenowg niecke depozycyjng. Powstawa-
nie lakkolitow i silléw byto utatwione przez migzsze nagromadzenia
miodych, stabo zlityfikowanych osadoéw, ktére uwiezity wznoszace
sie magmy na ptytkich poziomach wypetnienia basenu (Awdankie-
wicz, 2004). Z kolei pas diatrem wystepujgcy we wschodniej czesci
basenu $rodsudeckiego jest pozostatoscia strefy wulkanicznej typu
maaru, ktéra powstata w wyniku freatomagmowych erupcji magmy
ryolitowej oraz pozniejszej intruzji dajek ryolitowych i trachyande-
zytowych, silléw i koput. Sukcesywnie, zaréwno w obrebie basenu
Srédsudeckiego, jak i pétnocnosudeckiego, powstato kilka centrow
wulkanicznych, czesto zwigzanych z obfitymi wylewami law. Wul-
kany w tych centrach emitowaty gtéwnie lawy o posrednim skta-
dzie — trachyandezyty i bazaltowe andezyty. Jednak najbardziej
wyewoluowane magmy ryolitowe wydostaty sie na powierzchnie we
wschodniej czesci basenu srodsudeckiego w wyniku gwattownych
erupcji, tworzac kaldere o $rednicy ok. 10 km i rozlegtg warstwe
ignimbrytu (Awdankiewicz, 1999a, 2004).

Dane geologiczne pokazuja, ze na obszarze Sudetéw rozwineto
sie kilka oddzielnych systeméw magmowych, reprezentowanych
przez poszczegolne kompleksy subwulkaniczne i centra wulkanicz-
ne. Ogolnie rzecz biorgc, kompleksy subwulkaniczne obejmowaty
bardziej alkaliczne, uwodnione magmy, a kompleksy wulkaniczne
— mniej alkaliczne magmy, ubogie w sktadniki lotne. Skaty maficz-
ne tych kompleksow sg, w wielu przypadkach, zblizone do pry-
mitywnych stopéw pochodzacych z ptaszcza, a takze do sktadu
macierzystej magmy w przypadku skat bardziej wyewoluowanych.
Wzbogacone zrédta ptaszcza byty zaangazowane w tworzenie
law zasadowych i posrednich, umiejscowionych w basenach $réd-
gorskich. W basenie srodsudeckim bazaltowe andezyty wykazuja
sygnature geochemiczng typowg dla aktywnych obrzezen konty-
nentdéw, interpretowang jako odziedziczony zapis przedkarbonskich
proceséw subdukcji, podczas gdy bazaltowe trachyandezyty majg
wyrazniejsze cechy specyficzne dla magm wewngtrzptytowych
(Awdankiewicz, 1999b). Jednak charakterystyka geochemiczna
bazaltowych andezytéw basenu pétnocnosudeckiego jest przej-
Sciowa miedzy lawami zwigzanymi z basenami ekstensyjnymi,
Srodowiskiem wewnatrzptytowym i aktywnymi obrzezeniami kon-
tynentéow (Awdankiewicz, 2006). Bardziej wyewoluowane lawy,
umiejscowione w basenach srédgorskich, powstaty gtownie w wy-
niku frakcyjnej krystalizacji bardziej prymitywnych stopéw (Awdan-
kiewicz, 1999b, 2006).

Gtéwne strefy uskokowe

Korelacja Sudetéw z pozostatymi cze$ciami Masywu Czeskiego
oraz poszczegolnych jednostek sudeckich miedzy sobg jest utrud-
niona przez co najmniej dwa wazne uskoki zrzutowo-przesuwcze
o przebiegu WNW-ESE: uskok goérnej taby i uskok srodsudecki.
Pomimo faktu, ze wielko$¢ przemieszczen na tych strefach uskoko-
wych nadal pozostaje kwestig réznych interpretacji (Aleksandrow-
ski, 1990, 1995; Matte i in., 1990; Oliveri in., 1993; Aleksandrowski
i in., 1997; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Franke, Zelazniewicz,
2002; Mazur i in., 2020; Mazur, Schulmann, 2025), stanowig one
granice tektoniczne dla sgsiadujgcych z nimi jednostek struktu-
ralnych, a tym samym utrudniajg korelacje regionalne i ponadre-
gionalne. Aktywnos¢ tektoniczna obu gtéwnych stref uskokowych
zostata w wigkszosci zakonczona przez poznokarbonskie prze-
mieszczenia lewoprzesuwcze o wielkosci lokalnie dochodzgcej
do 15-20 km, ktdére nastgpity po wczesniejszych, wczesnokarbon-
skich przemieszczeniach prawoprzesuwczych (Aleksandrowski,
1990, 1995, 2003; Aleksandrowski i in., 1997; Mazur i in., 2020).

Ponadto obszar internidow sudeckich jest oddzielony od swego
potnocnego przedpola o cechach karbonskiego basenu niesionego
(ang. thrust-top basin) strefg uskokowg srodkowej Odry o kierun-
ku WNW-ESE, podczas gdy wydtuzony w tym samym kierunku
zrgb niskometamorficznego podtoza wystepuje jeszcze dalej na
przedpolu, w rejonie Wolsztyna, i jest ograniczony od pétnocy row-
nolegle zorientowanym uskokiem Dolska (zob. rozdziat 5.1.4.2).
Kinematyka tych dwoch dyslokacji pozostaje wciaz w wiekszosci
nieznana, poza znaczgcym poznopermskim komponentem zrzuto-
wym na uskoku Odry rzedu 1-1,2 km.

Uskok gornej Laby

Strefa uskokowa goérnej taby oddziela obszar sudecki (Sude-
ty) od rdzenia Masywu Czeskiego, potozonego na potudniowym
zachodzie (fig. 1). Mozna ja przesledzi¢ od okolic Drezna na pét-
nocnym zachodzie (Goétte, Hirschmann, 1972; Mattern, 1996) az
po Morawy (Rajlich, 1987, 1990; Aleksandrowski, 1995). Pasyw-
nymi markerami, ktére mozna wykorzystac¢ do okreslenia wielko-



$ci ruchu wzdtuz uskoku, sg wzajemnie przesuniete wychodnie
gnejsow izerskich i Gér Kruszcowych, a takze nieciggte anomalie
magnetyczne (Rajlich, 1987, 1990). Przemieszczenie prawoprze-
suwcze sugeruje rowniez przesuniecie szwu saksoturynskiego
miedzy masywami Gor Kruszcowych i karkonosko-izerskim (fig.
1), jak postulujg Mazur i Aleksandrowski (2001) oraz Konopasek
iin. (2019). Poniewaz przemieszczenie wzdtuz uskoku goérnej Laby
zmniejsza sie w kierunku granicy strefy renohercynskiej, uskok ten
mogt byé elementem transferowym, ktérego przesuniecie zmniej-
sza sie wraz z deformacjg w kierunku poétnocnym (Franke i in.,
2017). Ku potudniowemu wschodowi uskok gérnej taby jest ukryty
pod pokrywg potnocnoczeskiego basenu kredowego, a jego kon-
tynuacja ku wschodniemu brzegowi Masywu Czeskiego pozostaje
problematyczna.

Uskok srédsudecki

Za najbardziej spektakularng waryscyjska nieciggtosc¢ struktu-
ralng w Sudetach uwazany jest uskok srédsudecki o przebiegu
WNW-ESE (Berg, 1913; Oberc, 1972; Don, 1990; Aleksandrowski,
1990, 1995, 2003; Aleksandrowski i in., 1997). Towarzyszy mu
kilkusetmetrowej szerokosci strefa deformacji podatnych i podatno-
-kruchych (Aleksandrowski i in., 1997). Uskok ten, wraz ze swym
potnocno-zachodnim przedtuzeniem w gtagb Niemiec, gtéwnym
uskokiem tuzyckim, wyznacza w obrazie kartograficznym prosto-
liniowy (w duzym przyblizeniu) $lad o dtugosci ok. 300 km (fig. 1).
Odmiennos$¢ cech komplekséw skalnych wystepujgcych po obu
stronach uskoku oraz struktury deformacyjne w jego bezposrednim
sgsiedztwie sugerujg istotne przesuniecie lateralne wzdtuz uskoku.
Skali przesunigcia nie mozna jednak jednoznacznie oszacowac.
Zadna z jednostek tektonicznych wystepujgcych w Sudetach nie
kontynuuje sie po drugiej stronie uskoku $rédsudeckiego (fig. 1)
— z jednym istotnym wyjatkiem, w postaci strefy $cinania Niemczy
na potnocnym skrzydle uskoku, ktéra, jak juz wczesniej wspomnia-
no, wydaje sie reprezentowac przemieszczone lewoprzesuwczo
o ok. 15 km przedtuzenie analogicznie rozwinietej i ukierunkowane;j
strefy $cinania Skrzynki—Ztotego Stoku, wystepujacej na skrzydle
potudniowym uskoku w rejonie, gdzie dalej ku wschodowi uskoku
nie mozna juz $ledzié.

Matte i in. (1990) na szkicu tektonicznym Masywu Czeskiego zna-
czg przy uskoku sréodsudeckim péznokarbonskie przemieszczenie
prawoprzesuwcze rzedu kilkudziesigciu kilometrow. Wedtug Alek-
sandrowskiego (1990, 1995) i Aleksandrowskiego i in. (1997), p6z-
nodewonskie(?)—wczesnokarbonskie przemieszczenie prawoskret-
ne na tym uskoku i towarzyszgcej mu podatnej strefie Scinania mo-
gto siegac ok. 300 km, poprzedzajgc péznokarbonskie odwrécenie
zwrotu ruchu i zwigzane z nim przemieszczenie lewoprzesuwcze
w warunkach potkruchych o ok. 15-20 km. Przemieszczenie pra-
woskretne mogto spowodowac przesuniecie jednostki kaczawskiej
i masywu sowiogorskiego z ich mozliwego pierwotnego potoze-
nia, odpowiednio, w pétnocnej strefie fyllitowej i strefie saksotu-
ryaskiej (fig. 1). Franke i Zelazniewicz (2002) postulujg, ze basen
Srodsudecki jest struktura typu pull-apart (basenem z rozrywania)
utworzong wzdtuz uskoku srodsudeckiego, co implikowatoby, ze
rozmiar karbonskiej czesci tego basenu w kierunku WNW-ESE
jest réwny wielkosci przemieszczenia (~70 km). Jest to czesciowo
zgodne z sugestiami Suessa (1926), Kossmata (1927), Behra i in.
(1984) oraz Frankego i in. (1993), ktérzy sugerowali, ze masyw
sowiogorski byt pierwotnie potozony w jednej linii z masywami
Munchberg, Frankenberg i Wildenfels, co pdzniej wsparta analiza
map grawimetrycznych (Edel, Weber, 1995). Po odjeciu, jednak,
ok. 100 km przesuniecia prawoprzesuwczego wzdtuz strefy usko-
ku gornej taby, rzeczywista warto$¢ przesuniecia wzdtuz usko-
ku srodsudeckiego umozliwiajgca korelacje masywu Minchberg
z Gérami Sowimi, mogta by¢ nizsza od maksymalnej, pierwotnie
postulowanej wartosci (Aleksandrowski, 1990, 1995). W niedaw-
nej pracy Mazur i Schulmann (2025) oszacowali przemieszcze-
nia prawoprzesuwcze na uskokach Gérnej Laby i Srodsudeckim
jedynie na 30-40 km. Jednakze ten szacunek dotyczy sytuacji
dzisiejszej. Zatem, dodajgc do 20 km lewoprzesuwczego prze-
mieszczenia w poznym karbonie, catkowite przemieszczenie pra-
woprzesuwcze na uskoku srodsudeckim wyniostoby 60 km, czyli
podobnie do sugestii Frankego i Zelazniewicza (2002). Niezaleznie
od rzeczywistej wielkosci przemieszczenia, uskok srédsudecki za-
nika ku wschodowi, przed osiggnieciem wschodniego skraju Masy-
wu Czeskiego (fig. 14). Mozliwe tez, ze uskok w swej wschodniej
czesci rozdziela sie na kilka odgatezien na poétnoc od masywu
orlicko-$nieznickiego, zanim dotrze do strefy morawsko-slgskiej
(Oberc, 1991), co moze sie wigza¢ z wygasaniem ku wschodowi
przemieszczenia na jego gtoéwnej powierzchni. Niezaleznie, uskok
Srodsudecki wraz ze swymi wzajemnie przesunigtymi skrzydta-
mi moégt zostac¢ obciety w péznym karbonie przez mtodsze, pro-
stopadte do niego przemieszczenia w strefie morawsko-slgskiej
o0 znacznych sktadowych zaréwno nasuwczej, jak i przesuwczej,

generowane przez kinematyczng aktywnos$¢ przylegtego do Sude-
tow od wschodu sztywnego bloku Brunowistulii (Aleksandrowski,
1995; Aleksandrowski i in., 1997).

Uskok érodkowej Odry

Uskok srodkowej Odry reprezentuje odcinek ,dyslokacji Laby”?
Arthaud i Matte’a (1977), ktory wyznacza potnocno-wschodnig
granice znanego zasiegu waryscyjskiego podtoza krystalicznego
obszaru sudeckiego (fig. 1, 15) i jest catkowicie ukryty pod skata-
mi mezozoicznymi i mtodszymi. Niezmetamorfizowane karbonskie
osady fliszowe waryscyjskiego zewnetrznego pasma fatdowo-na-
suwczego stykaja sie na tej strefie uskokowej z potozonymi na po-
tudniu gnejsami i tupkami strefy srodkowej Odry, intrudowanymi
przez kilka plutonéw granitoidowych wczesnokarbonskiego wieku
(Oberc-Dziedzic i in., 1999; Franke, Zelazniewicz, 2000, 2002;
Dorr i in., 2006). Ta cze$¢ waryscyjskiego podtoza byta w prze-
sztosci poréwnywana ze $rodkowo-niemieckim wyniesieniem
krystalicznym (np. Ellenberger, Tamain, 1980; Dorr i in., 2006).
Karbonska sukcesja fliszowa na pétnoc od uskoku srodkowej Odry
jest pogrzebana pod rozlegtg permsko-mezozoiczng pokrywg osa-
dowg basenu niemiecko-polskiego, ktéra osigga grubosc¢ ok. 1 km
w poblizu kontaktu z podtozem waryscyjskim bloku przedsudec-
kiego i staje sie stopniowo coraz grubsza w kierunku potnocnym.
W zwigzku z tym uskok srodkowej Odry, poza komponentem prze-
suwczym, postulowanym przez analogige do uskokéw srédsudec-
kiego i gornej taby, ma takze wazng sktadowg zrzutowa.

Korelacja z innymi czesciami pasma waryscyjskiego

Wiek metamorfizmu w masywie sowiogérskim, 400—-390 min lat
w odniesieniu do zdarzenia wysokocisnieniowego i 385-365 min
lat w odniesieniu do metamorfizmu facji amfibolitowej (Tabaud i in.,
2020), wskazuje na korelacje z jednostkami gérnego allochtonu
iberyjskiego (kompleks Cabo Ortegal; por. Martinez Catalan i in.,
2000, 2021). Ta korelacja jest dodatkowo poparta obecnoscig dol-
nodewonskiego ofiolitu srodkowosudeckiego (Awdankiewicz i in.,
2021) wokot masywu sowiogérskiego. Chociaz zwigzek miedzy
masywem a otaczajgcym go ofiolitem jest nie do koica jasny ze
wzgledu na mtodsze uskoki, jest mozliwe, ze ofiolit zostat nasunie-
ty na masyw sowiogorski (Aleksandrowski, Mazur, 2002).

Masyw ktodzki obejmuje metamagmowe skaty wapniowo-alka-
liczne o wieku neoproterozoicznym oraz kambryjskim (Kryza i in.,
2003; Mazur i in., 2004, 2015) i wykazuje pokrewienstwo ze stre-
fa Tepli-Barrandienu (Aleksandrowski, Mazur, 2002; Mazur i in.,
2006a), w szczegdlnosci z grupg kralupsko-zbrastawska, ktéra jest
najstarszg czescig sukcesji tej strefy. Podobnie jak w przypadku
czesci strefy Tepli-Barrandienu, kompleks ktodzki byt zaangazo-
wany we wczesng deformacje waryscyjska na pograniczu $rod-
kowego i p6znego dewonu (Hladil i in., 1999), ktéra doprowadzita
do nasunigcia masywu ktodzkiego na ofiolit Nowej Rudy (Mazur
i in., 2004, 2015). Dalsze podobienstwo miedzy masywem ktodz-
kim a strefg Tepli-Barrandienu polega na tym, ze obie jednostki
wystepujg w pozycji allochtonicznej, przy czym ta ostatnia zostata
zweryfikowana jako odpowiednik gérnego allochtonu iberyjskiego
(Martinez Catalén i in., 2020, 2021). Réwniez jednostka Nového
Mésta prawdopodobnie reprezentuje rozcztonkowang kontynuacje
proterozoicznej sukces;ji strefy Tepli-Barrandienu (Chab i in., 1995).

Pokrewienstwo pasma Nového Mésta i masywu ktodzkiego do
Tepli-Barrandienu przemawia za korelacjg z géornym allochtonem
iberyjskim i potozeniem tych jednostek nad ofiolitem $rodkowo-
sudeckim i masywem orlicko-$nieznickim (Martinez Catalan i in.,
2020). Zwigzek z masywem sowiogdrskim pozostaje niepewny,
ale ten ostatni moze reprezentowac strukturalnie nizszg jednost-
ke gérnego allochtonu waryscyjskiego, poréwnywalng z jednost-
kami wysokocisnieniowymi i wysokotemperaturowymi pétnocno-
-zachodniej Iberii (Martinez Catalan i in., 2020, 2021). Wspoélna
eo-waryscyjska historia metamorficzna masywu sowiogorskiego
i pétnocno-zachodniej Iberii, a takze masywu Minchberg w Bawarii
sugeruje, ze jednostki te mogty by¢ czescig tego samego terranu
przed dewonem (Franke i in., 1993, 2017; Crowley i in., 2000). Ten
wspolny scenariusz geodynamiczny zarowno dla masywu sowio-
gorskiego, jak i potnocno-zachodniej Iberii zostat po raz pierwszy
zasugerowany przez Kryze i Pina (2010), a ostatnio postulowany
przez Martinez Cataléanaiin. (2020, 2021) oraz Tabaud i in. (2020).

Jednostki allochtoniczne masywu karkonosko-izerskiego, podob-
nie jak jednostka kaczawska, moga stanowi¢ odpowiedniki $rodko-
wego i dolnego allochtonu w pétnocno-zachodniej Iberii (Martinez
Catalan i in., 2020, 2021). Slady metamorfizmu wysokoci$nienio-
wego wskazujg w tym przypadku na nizszy allochton, podczas gdy
duze kompleksy metabazytowe typu MORB ujawniajg powinowac-
two do ofiolitow srodkowego allochtonu. Masyw orlicko-$nieznicki

2 Chodzi tu o dalece hipotetyczng ciggtosc¢ i dalekie przedtuzenie ku SE strefy uskokowej dolnej L.aby w okolicach Hamburga, znane w polskiej literaturze pod nazwa ,lineamentu Hamburg—

Krakow”.
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FIG. 15. Schematyczna
mapa geologiczna
przedstawiajgca pasma
kolizyjne Sudetow pomiedzy
terranami saksoturynskim

i Brunowistulii, odpowiednio
na zachodzie i wschodzie,
oraz ich bipolarno$¢
tektoniczng wzdtuz kierunku
WNW-ESE. Skréty:

BS - basen Swiebodzic;
GKZ - granit ktodzko-
Zlotostocki; GZ — granit
Zulovej; JB - jednostka
bardzka; JL — jednostka
Lubania; MK - masyw
ktodzki; MN — masyw
Niedzwiedzia; MOS — masyw
orlicko-$nieznicki;

MS - masyw Strzelina;

PLK — pasmo tupkowe
Kamienca; PSM - pasmo
Starého Mésta; SN - strefa
Niemczy; SSM - szew
Starého Mésta; SST — szew
saksoturynski; USB — uskok
sudecki brzezny; US — uskok
$rodsudecki;

PVV - ptaszczowina
Velkého Vrbna.

Oznaczenia wiekowe

jak na figurze 1
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moze reprezentowac¢ strukture podobng do koput Granulitebirge
i Erzgebirge w potudniowej czgsci wschodnich Niemiec, a w ostat-
nim przypadku réwniez i pétnocno-zachodnich Czech, gdzie odsto-
niete sa subdukowane i ekshumowane skaty strefy saksoturynskiej
(Martinez Catalan i in., 2020). Kadomskie autochtoniczne podtoze
Sudetow jest odstoniete w obrebie masywu tuzyckiego, a obszar
ten potencjalnie stanowi bezposrednig kontynuacje terranu sak-
soturynskiego.

Ewolucja tektoniczna

Sudety rozwingty sie, wraz z catym pasmem waryscyjskim, w de-
wonie i karbonie w odpowiedzi na zamknigcie co najmniej dwoch
basenow oceanicznych, jednoczesng amalgamacje terranéw pe-
rygondwanskich, a nastepnie ich akrecje do potudniowo-zachod-
niego obrzezenia paleokontynentu Laurosji (np. Matte i in., 1990;
Cymerman i in., 1997; Pharaoh, 1999; Belka i in., 2002; Franke,
Zelazniewicz, 2000, 2002; Aleksandrowski, Mazur, 2002; Win-
chester i in., 2002; Mazur i in., 2020; Mazur, Schulmann, 2025).
Pomimo znacznej ztozonosci strukturalnej, w Sudetach zachod-
nich i srodkowych mozna zaobserwowacé polaryzacje tektoniczng
WNW-ESE, liczac od obszaréw autochtonicznych po najwyzsze
jednostki allochtoniczne (fig. 15):

1) Pdéznoneoproterozoiczne podioze terranu saksoturynskiego i jego
paleozoiczna pokrywa osadowa — odpowiednio, masyw tuzycki i
zgorzeleckie pasmo tupkowe;

P&éznokambryjskie plutony, ktére intrudowaty w pasywne obrzezenie
terranu saksoturynskiego i obecnie wystepujg w pozycji autochto-
nicznej (gnejsy izerskie, granit rumburski) — zachodnia cze$¢ ma-
sywu karkonosko-izerskiego;

Allochtoniczne kompleksy wulkaniczno-osadowe pasywnego obrze-
zenia terranu saksoturynskiego, obecnie wigczone w stos ptaszczo-
win o wergencji ku WNW, zawierajgce $lady metamorfizmu facji
niebieskich tupkow — jednostka kaczawska i potudniowo-wschodnia
czes$¢ masywu karkonosko-izerskiego;

2)

3)

Skorupa oceaniczna krotkotrwatego, dewonskiego basenu oceanicz-
nego — ofiolit Srodkowosudecki;

Allochtoniczne kompleksy sredniego i wysokiego stopnia metamor-
fizmu o prawdopodobnym pokrewienstwie do Tepli-Barrandienu,
zawierajgce zapis dewonskiego metamorfizmu i ekshumacji — ma-
sywy sowiogorski i ktodzki;

Woczesnokarbonska koputa metamorficzna powstata w wyniku mi-
gracji ku gorze materiatu felzytowego gteboko subdukowanej dolne;j
skorupy kontynentalnej na zapleczu pryzmy akrecyjnej — masyw
(koputa) orlicko-$nieznicki;

Allochtoniczny, dewonski tuk magmowy — kompleks wulkaniczno-
-osadowy grupy Vrbna;

Sztywny blok reprezentujgcy gorng ptyte strefy kolizji, ktéry byt za-
angazowany w deformacje waryscyjska tylko wzdtuz swego zachod-
niego brzegu — terran Brunowistulii o niepewnym pokrewienstwie z
Awalonig lub Baltikg, wigczony do Laurosji od poczatku dewonu.

W Sudetach wschodnich, a nawet poczynajac od masywu orlicko-
$nieznickiego we wschodniej czesci Sudetéow srodkowych, wergen-
cja nasunie¢ i fatldow odwraca sie i jest skierowana generalnie ku
ESE. Jest to efektem bgdz rozwoju nasunieé¢ wstecznych (Chopin
iin., 2012), bgdz obecnosci strefy kolizji z Brunowistulig o polar-
nosci przeciwnej do wystepujgcej w Sudetach zachodnich i $rod-
kowych (Faryad i in., 2024).

Opisang powyzej polaryzacje mozna poréwna¢ do uktadu dwu-
ptytowego z dolng ptytg na zachodzie (por. punkty 1 i 2 powyzej),
frontalnym (3, 4) i tylnym klinem akrecyjnym (5, 6) posrodku oraz
gorng ptyta na wschodzie (7, 8) — w zgodzie z licznymi interpreta-
cjami przedstawianymi w ostatnich latach (m.in. Chopiniin., 2012;
Martinez Catalan i in., 2021; Schulmann i in., 2022). Alternatywne
rozwigzanie, nawigzujgce do starszych koncepcji (np. Suess, 1912;
Matte i in., 1990; Mazur i in., 2010), zaktada subdukcje krawedzi
Brunowistulii ku WNW i wergencje powstatego w jej efekcie pasma

Saksoturyngia 16E
e

JEDNOSTKA

POLSKA

nasuniecia

D.-C, skaly osadowe

granitoidy waryscyjskie (C)

i jego paleozoiczna pokrywa osadowa (Pt;-D)
poéznokambryjskie plutony, ktére intrudowaty
w pasywne obrzezenie terranu saksoturynskiego (Cm.,)

serie wulkaniczno-osadowe obrzezenia terranu sakso-
turynskiego nasuniete ku WNW z reliktami
metamorfizmu w facji niebieskich fupkéw (Or-D)
skorupa dewonskiego basenu oceanicznego

- ofiolit sSrodkowosudecki (D,)

allochtoniczne kompleksy Tepli-Barrandianu

koputa metamorficzna powstata w wyniku wczesno-
karbonskiej migracji ku goérze gieboko subdukowanego
felzytowego materiatu skorupy kontynentalnej (Pt,-Or,)

allochteniczny dewonski tuk magmowy (D)

terran Brunowistulii obejmujgcy kadomskie
podioze i dewonskg pokrywe osadowg (Pt;-D)

IR BN0 DDNE/

\-
/
i

granica panstwa

poznoneoproterozoiczne podioze terranu saksoturynskiego

z zapisem dewonskiego metamorfizmu i ekshumacji (Pt.-D.)

17°E
20 km
ranit 51°NA
egom-Sobotka
ie ©
) 1 Ms =
- 2
i 0
A 2
BASEN N \ i o
SRODSUDECKI‘SMNA m g
Tepla-Barrandian Y - EE
i
i

PASMO

0p g 90,00,

(-3

© 9 0 p0 9F o

o




kolizyjnego ku ESE (Faryad i in., 2024), a co za tym idzie bipolar-
nos¢ sudeckiego odcinka orogenu waryscyjskiego.

Zaden z tych modeli nie moze byé bezposrednio przetozony na
rekonstrukcje paleogeograficzng ze wzgledu na (1) diachronicz-
nos¢ ewolucji — co najmniej dwa etapy konwergencji we wczesnym
dewonie i wczesnym karbonie oraz (2) allochtoniczng pozycje po-
tencjalnie daleko-przemieszczonych jednostek. Dodatkowg kom-
plikacje wprowadza uskok srodsudecki dzielgcy obszar sudecki
na pot. Czes¢ SSW tego obszaru jest silnie dotknieta procesami
kolizji we wczesnym karbonie, podczas gdy czes¢ NNE zachowuje
$lady pierwotnej, dewonskiej struktury akrecyjnej. Przemieszcze-
nia prawoprzesuwcze na uskoku srédsudeckim mogg potencjalnie
ttumaczy¢ kontrastujgcy charakter obu tych domen.

W sktad Sudetéw wchodzg neoproterozoiczne terrany, od masywu
tuzyckiego po Brunowistulie, ktére niosg w sobie zapis orogenezy
kadomskiej. Wskazuje to na ich pery-gondwanskie pokrewienstwo,
chociaz nadal istnieje znaczna niepewno$c¢ co do pochodzenia
terranu Brunowistulii. Odnoszac sie do niedawno opublikowanych
danych i modeli z Gér Kruszcowych (niem. Erzgebirge) (Collett
iin., 2020) i masywu sowiogodrskiego (Tabaud i in., 2020), nalezy
przyjaé, ze konwergencja kadomska trwata do konca wczesnego
kambru (ok. 525 min lat). Nastepnie doszto do oderwania sig sub-
dukowanej ptyty, skutkujacego podniesieniem stropu astenosfery
(Collettiin., 2020). Chociaz w dtugotrwatej dyskusji na temat tek-
tonicznych warunkéw umiejscowienia péznokambryjskich plutonow
felzytowych przez ostatnie trzy dekady dominowata hipoteza zwig-
zana z ryftingiem (np. Oberc-Dziedzic i in., 2005b; Pin i in., 2007),
nowe dane otwierajg mozliwos$¢, ze intruzje te maja, przynajmnie;j
czesciowo, charakter postorogeniczny. Osobnym zagadnieniem
sg plutony nalezace do $redniego i gérnego allochtonu waryscyj-
skiego sensu Martinez Catalan i in. (2020, 2021). W skfad obu
allochtonéw wchodzg skaty basenéw marginalnych i tukéw wyspo-
wych reprezentujacych srodowisko nadsubdukcyjne. W Sudetach
najlepszym przyktadem skat metamagmowych o takiej genezie jest
jednostka Leszczynca (Mtynarska i in., 2024). Protolity granulitow
i paragnejsow z masywu sowiogorskiego sg geochemicznie analo-
giczne do szarogtazéw fliszowych i wskazujg albo na $rodowisko
tuku kontynentalnego, albo aktywnego obrzezenia kontynentu zdo-
minowanego przez kambryjski detrytus z fuku magmowego (Ta-
baud i in., 2020). Poniewaz maksymalny wiek depozycji protolitu
miesci sie w zakresie 528—491 min lat (Tabaud i in., 2020), zrédto
detrytusu zwigzane z ryftingiem musiato by¢ nieaktywne do kon-
ca kambru. Pierwszg oznaka inicjacji ryftu kontynentalnego byto
umiejscowienie law trachitowych 486 +2 min lat temu (najwcze-
$niejszy ordowik). Lawy te reprezentujg kwasny czton alkalicznej,
bimodalnej sukcesji magmowej zasilanej z ptaszcza (Kryza i in.,
2007b). Dolnoordowicki kwarcyt z masywu orlicko-$nieznickiego
(Mazur i in., 2012) réwniez reprezentuje poczatkowa faze depo-
zycji zwigzanej z tworzgcym sie ryftem. Pézniejsze otwarcie sie
oceanu saksoturynskiego prawdopodobnie oddzielito prekursora
Sudetéw $rodkowych od terranu saksoturynskiego (fig. 16). Jednak
inna domena oceaniczna musiata juz istnie¢ w tym czasie miedzy
przysztymi Sudetami $rodkowymi a terranem Brunowistulii.

Pierwsza faza waryscyjskiej konwergencji w Sudetach jest zapisa-
na przez wczesnodewonski wiek metamorfizmu facji granulitowej
w masywie sowiogoérskim, okreslony na 401 9,7 min lat (O'Brien
iin., 1997) i ok. 402-397 min lat (Tabaud i in., 2020). Oznacza to,
ze w tym czasie jedna domena oceaniczna byta juz zamknieta
i trwata subdukcja kontynentalna (fig. 16). Chociaz czas tego wyda-
rzenia sugeruje zwigzek z zamknieciem oceanu Rei, niepewnosc¢
dotyczaca konfiguracji ptyt litosfery utrudnia korelacje miedzyre-
gionalne. Niemal rownoczesne otwarcie basenu macierzystego dla
ofiolitu srodkowosudeckiego, datowane na ok. 402,7-402,6 min lat
(wczesny dewon — ems; Awdankiewicz i in., 2021), sugeruje jego
mozliwe potozenie tektoniczne w basenie marginalnym za tukiem
wyspowym (fig. 16). Co wiecej, czas otwarcia basenu w emsie wy-
kazuje analogie do oceanu renohercynskiego. Niemniej jednak po-
tozenie oceanu srodkowosudeckiego wzgledem otaczajgcych ptyt
litosfery pozostaje niedostatecznie poznane. Ponadto zamkniecie
oceanu srodkowosudeckiego miato miejsce pod koniec srodkowe-
go dewonu (385-375 min lat temu; Hladil i in., 1999), tj. wczes$niej
niz zamknigcie oceanu renohercynskiego. Ten przedziat czaso-
wy odpowiada dekompresji i chtodzeniu skat metamorficznych
w masywie sowiogorskim ok. 383—378 min (Brocker i in., 1998;
Timmermann i in., 2000) i 382-372 mIn lat temu (Schneider i in.,
2006). Czes¢ Sudetow unikneta wptywu péznodewonskiej kolizji,
o czym swiadczg niezmetamorfizowane osady basenu Swiebodzic
i jednostki bardzkiej. Czas ostatecznego skrdécenia w jednostce
kaczawskiej pozostaje kwestig otwartg w $wietle szerokiej roz-
pietosci wiekéw “°Ar-3°Ar miedzy ok. 403 a 303 min lat (A. Willner
— inf. ustna).

Podczas drugiej fazy konwergencji w Sudetach nastgpito za-
mkniecie oceanu saksoturynskiego, po czym doszto do subdukcji
kontynentalnej (fig. 16). Wczesnokarbonska tektonika odcisneta
swoje pietno na masywach karkonosko-izerskim i orlicko-$nieznic-
kim, lezgcych na potudniowy zachdd od uskoku srédsudeckiego.

Pierwsza z tych jednostek zawiera czes¢ szwu saksoturynskiego 5
(Mazur, Aleksandrowski, 2001), ktoéry oddziela brzeg terranu sak-

soturynskiego na zachodzie od gornej ptyty Tepli-Barrandienu na
wschodzie, reprezentowanej przez jednostke Leszczynca. Dolna
granica czasowa formowania sie szwu odpowiada wiekowi meta-
morfizmu facji niebieskich tupkow, datowanego na ok. 344-342
min lat (Konopasek i in., 2019). Konopasek i in. (2019) zasugero-
wali, ze poczgtkowa faza kolizji byta prawdopodobnie zwigzana
z przybyciem w jej strefe matego bloku skorupy kontynentalnej,
obecnego w obrebie oceanu saksoturynskiego. Po jego subdukciji
i relaminacji subdukcja oceaniczna zostata wznowiona i zakon-
czona subdukcjg kontynentalng ok. 345-335 min lat temu (Ko-
nopasek i in., 2019). Z jednej strony konwergencja waryscyjska
musiata by¢ nadal aktywna w tym czasie na potudniowy zachod
od uskoku srodsudeckiego, poniewaz wzrost koputy metamor-
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FIG. 16. Hipotetyczny, uproszczony scenariusz ewolucji geodynamicznej Sudetéw w ordowiku—-dewonie
(Mazur i in., 2006a - zmodyfikowany). Szkicowa mapa paleogeograficzna A przedstawia potozenie

Laurosji wzgledem Gondwany. Strzatka wskazuje przyblizong lokalizacje przekrojow koncepcyjnych B-D,

w ktorych nie sg brane pod uwage przesuniecia zorientowane pod katem w stosunku do ich ptaszczyzny.
Sudety srodkowe, w tym masyw sowiogorski, sg utworzone z pokrewnej Gondwanie skorupy kontynentalnej
B, skorupa ta zostata czesciowo subdukowana do gtebokosci ptaszcza C, a nastepnie ekshumowana

w stosie ptaszczowin w p6znym dewonie D. Oceaniczny trakt bardzki byt oddzielony od oceanu
saksoturynskiego przez srodkowe Sudety i pozostawat otwartym basenem oceanicznym az do korica dewonu
D, co zostato udokumentowane przez gtebokie osady morskie tego wieku. Subdukcja oceanu bardzkiego D
wytworzyta tuk wulkaniczny bedacy prekursorem grupy Vrbna Sudetéw wschodnich
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ficznej masywu orlicko-$nieznickiego (Chopin i in., 2012a) musiat
wymagac subdukcji kontynentalnej jako sity napedowej. Z drugiej
strony niebieskie tupki datowane przez Konopaska i in. (2019) sg
pochodzenia kontynentalnego i reprezentujg pasywne obrzezenie
terranu saksoturynskiego. W zwigzku z tym ocean saksoturynski
musiat zosta¢ zamknigty juz wczesniej.

Rola kontynentu Laurosji podczas akrecji Sudetéw pozostaje nie
do konca wyjasniona. Zaktadajgc model przesuwczy dla p6tnocno-
wschodniego zakonczenia pasma waryscyjskiego, strefa uskoku
Odry dziatataby jako dtugotrwata krawedz transformujaca Lauro-
sji w dewonie i karbonie (Aleksandrowski i in., 1997; Mazur i in.,
2020). Jednak domena skorupy ziemskiej zawarta pomiedzy usko-
kami Odry i Dolska wykazuje strukture predkosciowg typowa dla
skorupy waryscyjskiej lub Awalonii (Grad i in., 2003, 2008). Dlatego
obszar miedzy uskokami Odry i Dolska moze mie¢ ztozong budowe
z niskometamorficznymi ptaszczowinami waryscyjskimi pod kar-
bonem (Mazur i in., 2006b), skorupg awalonskg pod nimi i dolng
skorupg Baltiki podsunietg az po uskok Odry (Mazur, Schulmann,
2025). Szersze omowienie tego tematu znajduje sie w rozdziatach
poswieconych kaledonidom niemiecko-polskim i eksternidom wa-
ryscyjskim.

Oprocz terranow saksoturynskiego i Brunowistulii, w Sudetach
mogg wystepowac takze mniejsze terrany. Po pierwsze, dome-
na Tepli-Barrandienu mogta stanowi¢ oddzielny terran, ktéry jest
pokazany na figurze 16 jako prekursor Sudetéw $rodkowych. Jed-
nak odpowiedniki Tepli-Barrandienu w Sudetach sg w wigkszosci
lub catkowicie allochtoniczne i zostaty umiejscowione w p6znym
dewonie. W zwigzku z tym nie jest mozliwe odtworzenie przed-
dewonskiej pozycji terranu Tepli-Barrandienu wzgledem terranow
saksoturynskiego i Brunowistulii oraz rozdzielajgcych je domen
oceanicznych. Po drugie, w przesztosci postulowano wystepowa-
nie terranu morawskiego w Sudetach Wschodnich (fig. 16) pomie-
dzy masywem orlicko-$nieznickim i strefg moldanubska z jednej
strony a Brunowistulig z drugiej (np. Matte i in., 1990; Aleksandrow-
ski, Mazur, 2002). Ten waski terran mogt by¢ prekursorem jedno-
stek Velkého Vrbna i Branny i pierwotnie wystepowac¢ pomiedzy
Brunowistulig a Tepla-Barrandia lub by¢ fragmentem Brunowistulii
oddzielonym przez ryfting (fig. 16).
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5.1.4.2. Eksternidy: zewnetrzne waryscyjskie
pasmo fatdowo-nasuwcze

Stanistaw Mazur, Piotr Krzywiec, Pawet Aleksandrowski,
tukasz Gagafa

Zewnetrzne pasmo fatdowo-nasuwcze waryscydow jest w Polsce
catkowicie pogrzebane pod permo-mezozoicznymi osadami basenu
polskiego. Na podstawie danych z wiercen, profili sejsmicznych oraz
badan geofizycznych odtworzono gtéwne cechy jego budowy geolo-
gicznej i powigzania z basenem przedgorskim waryscydow, rozwi-
nietym na obrzezeniu Laurussii. Przedstawiono histori¢ interpretacji
struktury polskich waryscydow, podkreslajgc przetomowe znaczenie
badan sejsmicznych, ktére umozliwity weryfikacje starszych modeli
tektonicznych. Omdéwiono réwniez nowe ujecie geometrii pasma eks-
ternidéw waryscyjskich, zaktadajgce istnienie pétorokliny — wygiecia
waryscydow o ok. 90° réwnolegle do obrzezenia Laurussii — w miej-
sce wczesniej postulowanych modeli petnej orokliny lub dominacji
efektow przemieszczen przesuwczych. Obecnos$é eksternidéw wary-
scyjskich rozpoznano takze w potudniowo-wschodniej Polsce, az po
granice ukrainska, co umozliwito integracje obszaru wielkopolskiego,
basenu lubelskiego i wyniesienia radomsko-krasnickiego w jedng
strukture zewnetrznego pasma waryscydow. Osobno scharaktery-
zowano morawsko-$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze jako odrebne
odgatezienie eksternidéw waryscyjskich, powstate w obrebie strefy
kolizji miedzy terranami Masywu Czeskiego a Brunowistulig. Prze-
prowadzona analiza pozwolita ha udoskonalenie dotychczasowych
rekonstrukcji waryscyjskich pasm fatdowo-nasuwczych Niemiec,
Czech, Polski i Ukrainy oraz powigzanie ich w spéjny model regio-
nalny.

Wprowadzenie

Waryscyjskie zewnetrzne pasmo fatdowo-nasuwcze potudnio-
wej Polski jest catkowicie przykryte przez permsko-mezozoiczne
wypetnienie basenu polskiego oraz pokrywe kenozoiczng zdepo-
nowang po jego inwersji (zob. tez rozdziat 5.2.1). Gtebokos¢, na
ktorej orogen waryscyjski zostat udokumentowany danymi podpo-
wierzchniowymi — wierceniami i profilami sejsmicznymi — wzra-
sta od ok. 1 km w poblizu pétnocnowschodniej granicy Sudetéow
(w strefie uskoku Odry) do ponad 8 km w regionalnym depocen-
trum bruzdy $rodkowopolskiej (Dadlez i in., 1995; van Wees i in.,
2000). Zewnetrzne pasmo fatdowo-nasuwcze obejmuje karbonskag
syn- i postorogeniczna, klastyczng (,fliszowa”) sukcesje osadowg
o minimalnej pierwotnej migzszosci przekraczajgcej 2,5 km, ktora
zostata zdeponowana w rozlegtym basenie przedgérskim. W po-
tudniowo-wschodniej Polsce w obreb waryscyjskiego pasma fat-
dowo-nasuwczego tektonicznie wtgczone zostaty takze jednostki
paleozoicznej przedwaryscyjskiej pokrywy osadowej, w pierwszym
rzedzie serie dewonskie oraz starsze, az po ediakar. Podobne pre-
-fliszowe elementy pasma fatdowo-nasuwczego nie zostaty do-
tychczas rozpoznane w Polsce zachodniej i centralnej, poniewaz,
jesli istnieja, znajdujg sie ponizej zasiegu wiercen. Ich obecnosci
nie mozna wykluczy¢ ze wzgledu na niewystarczajgce obrazowa-
nie sejsmiczne podtoza cechsztynskich ewaporatéw (Malinowski
iin., 2007).

Basen przedgorski stanowit cze$¢ waryscyjskiego systemu ba-
senow przedpola rozciggajgcego sie od Anglii do zachodniej
Ukrainy wzdtuz pétnocnego obrzezenia waryscyjskiego pasma
orogenicznego (np. Franke, Engel, 1986). Polska cze$¢ basenu
przedgorskiego waryscydoéw, obejmujgca obszary Ziemi Lubu-
skiej, pétnocnego Dolnego Slgska, Wielkopolski, Ziemi teczyckiej
i Sieradzkiej, Kujaw, potudniowego Mazowsza, Gérnego Slgska,
poétnocnej Matopolski i Lubelszczyzny (fig. 1), rozwineta sie na
wycienionym obrzezeniu Laurussii, pokrytym osadami dolnego
paleozoiku i dewonu—dolnego karbonu (Mazur i in., 2015; Smit
i in., 2016; Mikotajczak i in., 2019). W swojej potudniowo-wschod-
niej czesci basen przedgorski przekroczyt strefe Teisseyre’a-
Tornquista, wyznaczajgcg potudniowo-zachodnig granice pre-
kambryjskiej platformy wschodnioeuropejskiej. Skaty podtoza
karbonskiej sukcesji fliszowej w potudniowo-zachodniej Polsce,
na potnoc od uskoku Odry, pozostajg w zasadzie nieznane, z wy-
jatkiem dwéch wyniesien krystalicznych o kierunku WNW-ESE tj.
wyniesien Wolsztyna i Bielaw. Tworzgce je fyllity wykazujg analo-
gie z seriami krystalicznymi Masywu Czeskiego i w swietle danych
strukturalnych (patrz ponizej) nie wchodzg w sktad basenu przed-
gorskiego, ale s elementami jego podtoza.

Struktura pasma fatdowo-nasuwczego polskich waryscydéw zosta-
ta zobrazowana na dwéch regionalnych przekrojach, A i B, prze-
biegajgcych po obu stronach tradycyjnie zaktadanego potozenia
frontu waryscyjskiego (fig. 1, 2; Jubitz i in., 1986; Pozaryski i in.,
1992). Oba przekroje konczg sie na kratonie wschodnioeuropej-
skim, ktéry reprezentuje ostateczne przedpole deformacji waryscyj-
skich. Przekrdj A pokrywa sie z fragmentem sejsmicznego profilu
refrakcyjnego P4 (Grad i in., 2003). Przechodzi on przez karbonskie
pasmo fatdowo-nasuwcze wystepujgce w zachodniej Polsce pod

permo-mezozoikiem i konczy sie na granicy Sudetéw (fig. 1). Prze-
kroj B wyznaczono wzdtuz profilu refrakcyjnego CEL02 (Malinowski
i in., 2005). Przecina on gtéwne jednostki strukturalne potudniowo-
wschodniej Polski: basen lubelski, wyniesienie radomsko-krasnic-
kie, bloki tysogor i Matopolski oraz blok Brunowistulii i konczy sie
w Karpatach zewnetrznych, ktére skrywajg potudniowg kontynuacje
struktur waryscyjskich.

Osobnym elementem zewnetrznych waryscydoéw jest morawsko-
-$lgskie pasmo fatldowo-nasuwcze, przebiegajgce potudnikowo
przez Morawy i Gérny Slgsk (fig. 1). Niegdy$ byto tagczone z wa-
ryscydami wielkopolskimi i uznawane za fragment tzw. orokliny
waryscyjskiej — wygiecia zewnetrznego pasma waryscyjskiego
o niemal 180°, okalajgcego Masyw Czeski (Kossmat, 1927; Lorenz,
1976; Engel i in., 1983; Lorenz, Nicholls, 1984; Franke, 1989; Tait
iin., 1997; Narkiewicz, 2007, 2020). Konkurencyjnym rozwigzaniem
byta hipoteza przesuwcza, zgodnie z ktérg strefy orogeniczne wa-
ryscydow miaty zosta¢ obciete i przemieszczone prawoskretnie
na obszarze Polski wzdtuz walnych uskokéw przesuwczych, ta-
kich jak uskoki Odry, Krakow—Lubliniec czy srédsudecki (Arthaud,
Matte, 1977, Badham, 1982; Behr i in., 1984; Matte, 1991; Aleksan-
drowski, 1995; Aleksandrowski i in., 1997; Aleksandrowski, Mazur,
2002). Zagadnienie to, dyskutowane przez dziesieciolecia, dzi$
jest bliskie wyjasnienia w obliczu dostepnosci nowych danych.
Akceptacje zdobywa hipoteza orokliny postulujgca zmiane kierun-
ku pasma waryscyjskiego o ok. 90° z SW-NE w Niemczech, na
WNW-ESE, a nastepnie NW-SE w Polsce, tj. do potozenia row-
nolegtego z kopalnym obrzezeniem Laurussii (Franke, Zelaznie-
wicz, 2000, 2002, 2023; Martinez Catalaniin., 2020, 2021; Mazur
i in., 2020; Mazur, Schulmann, 2025). Interpretacja ta jest zgodna
z klasyczng koncepcjg orokliny Careya (1955), definiujgcg jg jako
zakrzywienie pasa fatdowego pod dowolnym kgtem, moggce mie¢
charakter pierwotny bgdz wtérny. Podobne ujecie terminu przed-
stawiajg Fossen i Teyssier w najnowszym podreczniku tektoniki
(2025). Wspotczesnie wsrod badaczy panuje szeroki konsensus,
ze oroklina waryscyjskich eksternidéw, zakreslajgca skret rzedu
90° pomiedzy wschodnig czescig Niemiec a potudniowo-zachod-
nig Polska, ma charakter pierwotny. Struktury waryscyjskich eks-
ternidow na obszarze potudniowo-zachodniej Polski od samego
poczatku wykazywaty rozciggtos¢ WNW-ESE, dostosowujac sie
do konfiguracji obrzezenia Laurussii (Mazur i in., 2020; Franke,
Zelazniewicz, 2023; Mazur, Schulmann, 2025). Duze uskoki na
tym obszarze wykazujg przebieg WNW-ESE i sg réwnolegte do
obrzezenia Laurussii, a hipoteza orokliny nie wyklucza przemiesz-
czen przesuwczych na tych uskokach. Przemieszczenia te nie sg
jednak niezbednym elementem przy powstaniu orokliny (Franke,
Zelazniewicz, 2023; Mazur, Schulmann, 2025). Waznym argumen-
tem za przyjeciem istnienia orokliny o wygieciu ok. 90° byto od-
krycie przedtuzenia waryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego
o rozciggtosci NW-SE w potudniowo-wschodniej Polsce, siegaja-
cego az po granice Ukrainy (Antonowicz i in., 2003; Antonowicz,
Iwanowska, 2004; Aleksandrowski, Buta, 2017; Aleksandrowski,
Mazur, 2017; Krzywiec i in., 2017a, b; Kufrasa i in., 2019, 2020;
Mazur i in., 2020; fig. 1). W tej sytuacji fatdowo-nasuwcze pasmo
morawsko-s$lgskie na wschodniej flance Masywu Czeskiego nalezy
interpretowac jako osobne odgatezienie eksternidéw waryscyjskich
(Mazuriin., 2020). Powstato ono we wschodniej czesci strefy mo-
rawsko-$laskiej orogenu waryscyjskiego, stanowigcej strefe kolizji
miedzy terranami Masywu Czeskiego a terranem Brunowistulii. Tak
jak sama Brunowistulia jest ograniczona od po6tnocy przez uskok
Krakéw—Lubliniec, tak i morawsko-$laskie pasmo fatldowo-nasuw-
cze nie przedtuza sie na potnoc od tego uskoku (fig. 1).

Rys historyczny

Pomimo zgromadzenia duzej ilosci danych geofizycznych i otwo-
rowych budowa zewnetrznej strefy polskich waryscydéw nie byta
blizej rozpoznana do lat 80. poprzedniego wieku (np. Sokotowski,
1967; Wierzchowska-Kicutowa, 1984). Wptyw na to miata éw-
czesna izolacja polskiego srodowiska geologicznego w czasach
realnego socjalizmu. Dopiero wspoétpraca w ramach projektu Eu-
ropean Geotraverse w latach 80. pozwolita na blizsze interakcje
z geologami i geofizykami z Europy Zachodniej oraz na przeptyw
informacji dotyczgcych struktury pasma waryscyjskiego. Zaowo-
cowato to wkrotce przetomowymi publikacjami na temat budowy
i zasiegu zewnetrznych waryscydow w Polsce, ktorych gtéwne tezy
sg aktualne do dzisiaj (Jubitz i in., 1986; Pozaryski i in., 1992;
Dadlez i in., 1994). Jubitz i in. (1986) i Pozaryski i in. (1992) za-
prezentowali dwie konkurencyjne interpretacje przebiegu fron-
tu waryscyjskiego, powielane pézniej z niewielkimi poprawkami
w licznych pracach przez kolejne 25 lat (np. Narkiewicz, 2007,
2020; Malinowski i in., 2007; Mazur i in., 2010). Wspding cechg
obu tych interpretacji byto to, ze zbiegaty sie w obrebie morawsko-
-$lgskiego pasma fatdowo-nasuwczego, zakres$lajac orokline na
przedpolu waryscydoéw. Nawet mniej konserwatywna interpretacja
Pozaryskiego i in. (1992) zaktadata ostre wygiecie frontu wary-
scyjskiego tak, aby moégt on omingé Géry Swietokrzyskie, uzna-
wane za element przedpola pasa fatldowo-nasuwczego. Powodem
tego byto rozumienie orogenu w sensie facjalnym, zakorzenione
w teorii geosynklin. Zgodnie z tg koncepcjg orogen powinien wy-
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FIG. 1. Uproszczona mapa tektoniczna Europy Srodkowej przedstawiajaca szwy tektoniczne, fronty deformacji i uskoki omawiane w tekscie. Mapa podktadowa
zmodyfikowana na podstawie kilku zrodet, w tym: Franke i in. (1995); Mazur i in. (2020). Przebieg waryscyjskiego frontu deformacji w Polsce wg Mazura i in. (2020).
BL - basen lubelski; BV — terran Brunowistulii; FDK - front deformacji kaledoniskiej; FDW - front deformacji waryscyjskiej; FNK - front nasunig¢ karpackich;

GS - Gory Swietokrzyskie; PMS — morawsko-$laskie pasmo faldowo-nasuwcze; PSF — pétnocna strefa fyllitowa; SRH — szew renohercynski; SMS — szew
morawsko-$laski; SST — szew saksoturyniski; UD — uskok Dolska; UKL — uskok Krakéw-Lubliniec; UL — uskok gérnej Laby; UO — uskok Odry; US — uskok

rézniac¢ sie obecnoscig hemipelagicznych osadow turbidytowych,
réwnowiekowych z orogeneza, ktérych brak w Gérach Swietokrzy-
skich. Warto tu zauwazy¢, ze do lat 60. XX wieku rozszerzenie
deformacji waryscyjskich w kierunku Goér Swietokrzyskich i dalej
na wschod, oparte wytacznie na odstonigciach skat przedperm-
skich, byto powszechnie akceptowang interpretacjg (np. Bertrand,
1887; Nowak, 1927; Bederke, 1930; Ksigzkiewicz i in., 1965; por.
takze bardziej wspotczesng interpretacje Zieglera, 1990). Mimo
to, pierwsze propozycje przywrécenia w Gérach Swietokrzyskich
istotnego znaczenia orogenezy waryscyjskiej (Mizerski, 1979)
spotkaty sie ze stanowczg krytykg. Konon (2008), interpretujac
strukture i ewolucje Gér Swietokrzyskich, zaproponowat dla nich
neutralny termin ,pasmo fatdowe Gér Swietokrzyskich”, nie im-
plikujgc korelacji regionalnych, a przez to pozostawiajgc otwartg
kwestie ich pozycji wzgledem orogenu waryscyjskiego. Podobnie
rzecz sie miata z rozpoznaniem tektoniki basenu lubelskiego. Do-
minowat tam klasyczny model (Zelichowski, 1964, 1972; por. tez
Kotas i in., 1983a) przedstawiajgcy basen jako ekstensyjny row
tektoniczny o gteboko zakorzenionych uskokach ramowych. Prze-
tomu nie przyniosty nawet prace Antonowicza i lwanowskiej (An-
tonowicz i in., 2003; Antonowicz, Iwanowska, 2004), ktére zostaty
potraktowane z rezerwg przez srodowisko naukowe, byé moze
ze wzgledu na niewystarczajgcg jako$¢ danych sejsmicznych,
i w efekcie réwniez po roku 2003 w literaturze dominowato rozu-
mienie basenu lubelskiego jako rowu tektonicznego na przedpolu
orogenu (Narkiewicz, 2007; Narkiewicz i in., 2007; Narkiewicz,
Dadlez, 2008). Punktem zwrotnym byt regionalny eksperyment
sejsmiczny PolandSPAN® firmy ION Geophysical i prowadzone
rownoczesnie na szerokg skale poszukiwania gazu tupkowego

$rodsudecki; WB — wyniesienie Bielaw; WW — wyniesienie Wolsztyna

w basenie lubelskim. Pozyskane w ten sposdb wysokiej jakosci
dane sejsmiczne pozwolity na nowg interpretacje tektoniki obsza-
ru, rozpoznanie waryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego w ob-
rebie wyniesienia radomsko-krasnickiego i w potudniowo-zachod-
niej czesci basenu lubelskiego oraz na powigzanie tego pasma
z eksternidami waryscyjskimi zachodniej Polski (Aleksandrowski,
Buta, 2017; Aleksandrowski, Mazur, 2017; Krzywiec i in., 2017a, b;
Kufrasa i in., 2019, 2020; Mazur i in., 2020).

Waryscydy wielkopolskie

Gtéwne cechy budowy geologicznej waryscydow wielkopolskich
oraz ich podtoza przedstawia przekroj A z figury 2, przeprowadzo-
ny w kierunku NE-SW przez monokline przedsudecka i bruzde
Ssrodkowopolskg. Na catej dtugosci tego przekroju podtoze paleozo-
iczne jest pogrzebane pod grubg, permsko-mezozoiczng sukcesjg
basenu niemiecko-polskiego (fig. 2). Karbon znajduje sie na gtebo-
kosci 5 km w depocentrum i wznosi sie ku SW i NE, odpowiednio,
w kierunku Sudetéw i kratonu wschodnioeuropejskiego. Strop skat
starszych od permu jest dowigzany na p6tnocnym wschodzie prze-
kroju do linii sejsmicznej PolandSPAN PL1-1100 (Krzywiec i in.,
2014). Gdzie indziej, do wyznaczenia stropu podpermskiego pod-
toza zostat uzyty model predkosciowy z profilu P-4 (Grad i in.,
2003). Strop podtoza oparty na danych refrakcyjnych opada stromo
na potudniowy zachod od otworu Karnkowo 1G 1 (fig. 2), co wraz
ze wznoszeniem sie Moho, powoduje gwattowne wycienienie sko-
rupy krystalicznej kratonu wschodnioeuropejskiego z 35-38 do
16—18 km. Cienka skorupa jest uwazana za pasywne obrzezenie
Baltiki (Grad i in., 2003; Mazur i in., 2015; Mikotajczak i in., 2019).
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Potudniowo-zachodnia granica wycienionej skorupy kratonu nie jest
zaznaczona na przekroju, poniewaz gtéwne przedziaty w modelu
predkosciowym wyklinowujg sie stopniowo przy przejsciu do sko-
rupy waryscyjskiej o niskiej predkosci.

Karbonski flisz zostat nawiercony na catym obszarze Wielkopolski
i Kujaw ponizej niezgodnosci w spggu permu. Wigekszos¢ odwier-
tow zatrzymano po przewierceniu krotkich odcinkéw (100—200 m)
warstw karbonskich, ale kilka z nich kontynuowano w karbonie na
odcinkach przekraczajgcych 1000 m, nie osiagajac spagu. Umiar-
kowane do stromych (30—80°) upady warstw karbonskich dominuja
na odcinku ok. 160 km na po6tnocny wschdéd od strefy uskokowej
Odry, stanowigcej granice bloku przedsudeckiego odstaniajgce-
go waryscyjskie internidy (fig. 1). Nie zaobserwowano wyraznego
trendu zmiany kata upadu w miare oddalania sie od internidow.
Przewaga umiarkowanych do stromych upadéw moze by¢ wyra-
zem naskérkowego fatdowania i nasuwczej imbrykacji serii karbon-
skiej (Mazuriin., 2020). Alternatywng interpretacjg bytaby gteboko
zakorzeniona inwersja, ale ten styl strukturalny zwykle skutkuje
szerokimi domenami o niskim lub $rednim upadzie, rozdzielony-
mi przez wagskie domeny o stromym nachyleniu warstw. Takiej
sytuacji nie potwierdzajg dane strukturalne uzyskane z otworéw
wiertniczych. Dane te pozostawiajg duzy margines niepewnosci
co do potozenia frontu deformacji waryscyjskiej, poniewaz istnieje
duza luka w rozmieszczeniu otwordw wiertniczych nawiercajgcych
karbon na obszarze bruzdy srodkowopolskiej, pomiedzy otworami
Wrzesnia IG 1 i Byczyna 1 (fig. 2), gdzie migzszo$¢ permu i me-
zozoiku siega 8 km. Otworami tymi nawiercono stromo nachylone
warstwy karbonskie, co moze sugerowa¢, ze deformacje wary-
scyjskie obejmujg caty obszar podpowierzchniowych wystgpien
karbonu siegajgcy co najmniej do otworu Byczyna 1 (FDW 1 na
fig. 2). Podobne rozumowanie zastosowali Pozaryski i in. (1992)
do wyznaczenia swojej wersji przebiegu frontu deformacji wary-
scyjskich. Z drugiej strony, Malinowski i in. (2007) umiescili front
deformacji naskorkowej na pétnoc od otworu Wrzesnia IG 1, wy-
korzystujac dane sejsmiczne, cho¢ o nie w petni satysfakcjonujacej
jakosci obrazowania (FDW 2 na fig. 2). Deformacja serii karbonskiej
w otworze Byczyna 1 musiataby by¢ w takim przypadku zwigzana
np. z waryscyjskg aktywacjg uskokow podtoza na dalekim przed-
polu lub inwersjg alpejska basenu niemiecko-polskiego.

Wyniesienia Wolsztyna i Bielaw (fig. 1 i 2) wystepujg na zaple-
czu waryscyjskiego, zewnetrznego pasma fatdowo-nasuwcze-
go, tworzgc wewnetrzny backstop (tj. mechaniczny element
oporowy, umozliwiajgcy deformacje nasuwczg na przedpolu).
Kulminacje te sg zbudowane z fyllitéw o niskim stopniu meta-
morfizmu, ktére zostaly przewiercone kilkoma otworami wiertni-
czymi. Na przyktad otwér Bielawy 1 (profil na fig. 3), w ktorym
nawiercono cienki interwat karbonskiego fliszu, a nastepnie
ok. 150 m fyllitéw. Podczas gdy wiek piku metamorfizmu tych
skat z otworu Swieciechowa 1 zostat oznaczony na 358,6+
1,8 min lat (Mazur i in., 2006a), wiek ich protolitu pozostaje nie-
pewny. Badania paleontologiczne sugerujg protolit o wieku dewon-
skim (Haydukiewicz i in., 1999). Wyniesienia Wolsztyna i Bielaw sg
podscielone wycieniong skorupa kratonu wschodnioeuropejskiego
nalezgcg pierwotnie do Baltiki (Grad i in., 2008; Mazur, Schul-
mann, 2025), lub klinem gornej skorupy Awalonii podscielone;j
przez $rodkowg i dolng skorupe Baltiki (Mazur i in., 2025). Protolit
fyllitow wystepujacych na wyniesieniach Wolsztyna i Bielaw zo-
stat prawdopodobnie zdeponowany na pasywnym obrzezeniu Lau-
russii jako dystalna sekwencja klastyczna (Franke, Zelazniewicz,
2023; Mazur, Schulmann, 2025). Klastyki karbonskie wystepujg
w pozycji transgresywnej na stropie wyniesien Wolsztyna i Bie-
law, np. w otworach Bielawy 1 i Swieciechowa 1 (fig. 3), $wiad-
czac o przekraczajgcym cofaniu sie basenu przedgérskiego ku
potudniowemu zachodowi w strone jego gteboko zerodowanego
metamorficznego zaplecza (Mazur i in., 2020). Wedtug Mazura i in.
(2010) serie karbonskie zawierajg znaczacg sygnature detrytyczng
zrodta péznodewonskiego, co jest zgodne z erozjg i pozniejszym
pogrzebaniem wyniesien Wolsztyna i Bielaw.

Potnocno-wschodnia granica wyniesienia Wolsztyna jest wyzna-
czona przez pogrzebany pod permsko-mezozoiczng pokrywg ba-
senu polskiego uskok Dolska, o ktérego subwertykalnej geometrii,
przynajmniej na gtebokosciach gornej skorupy, wnioskuje sie na
podstawie tgcznej interpretacji danych sejsmicznych i otworowych
(Dadlez, 2006; Kiersnowski i in., 2010). Na interpretacji sejsmicz-
nego profilu refrakcyjnego P-4 (Grad i in., 2003) uskok Dolska ma
kontynuacje wgtebng jako granica miedzy dwuwarstwowa skorupg
typu waryscyjskiego o niskiej predkosci na potudniowym zacho-
dzie, a trojwarstwowg skorupg lezgcg pod basenem niemiecko-
polskim na pétnocnym wschodzie (np. Grad i in., 2003, 2008).

Pomimo skapych danych strukturalnych wiele przestanek geolo-
gicznych i geofizycznych pomaga okresli¢ wewnetrzng geometrie
strukturalng waryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego. Jednak
mimo fatdowania i imbrykacji serii karbonskiej oraz, lokalnie, bardzo
gestego pokrycia siecig otworéw wiertniczych, pod niezgodnoscig
W spggu permu nie nawiercono zadnych skat przedkarbonskich.

Moze to wynika¢ z pozycji stratygraficznej waryscyjskiego nasunie-
cia spagowego (ang. sole thrust) w obrebie warstw karbonskich. Do-
puszczalne jest rowniez gtebsze potozenie nasunigcia spagowego,
pod warunkiem niewielkich przemieszczen wzdtuz tego nasuniecia
i/lub niewielkiego nachylenia sktonu rampy, ktére nie prowadzityby
do odstoniecia jednostek przedkarbonskich na powierzchni pod-
permskiej. Dane sejsmiki refrakcyjnej wskazuja, ze seria karbonska
odpowiada domenie predkosci 4,75 km/s (Grad i in., 2003, 2008).
Predkosc ta jest charakterystyczna dla osadéw klastycznych pod-
danych silnej kompakcji, co odpowiada dominujgcym w serii kar-
bonskiej turbiditom. Interwat o predkosci 4,75 km/s jest jednak sto-
sunkowo cienki i pogrubia sie w kierunku przedpola, w przeciwien-
stwie do typowej klinowej geometrii przekroju poprzecznego pasm
fatdowo-nasuwczych. Ponizej znajduje sie warstwa o predkosci fal
podtuznych 5,75 km/s, interpretowana jako przedkarbonska pokry-
wa osadowa pasywnego obrzezenia Baltiki (Grad i in., 2003, 2008).
Podobne predkosci, 5,5-5,9 km/s, wystepujg w odstonietych, na-
wierconych lub dobrze rozpoznanych sejsmicznie osadach kla-
stycznych ediakaru—dolnego kambru bloku matopolskiego i basenu
lubelskiego wzdtuz profilu CELO2 (fig. 2), co wzmacnia te interpre-
tacje. Podniesienie stropu interwatu o predkosci fal podtuznych
5,75 km/s w kierunku wyniesienia Wolsztyna do 2—3 km p.p.t. moze
wskazywacé na tektoniczne zaangazowanie skat przedkarbonskich
w wewnetrznej czesci pasma fatdowo-nasuwczego. Trajektoria
nasunigcia spggowego w kierunku jednej z wersji waryscyjskie-
go naskérkowego frontu deformacji (FDW 1 i FDW 2 na fig. 2)
nie jest znana. W szczegdlnosci nie wiadomo, czy nasuniecie to
przebiega w serii karbonskiej, czy tez jest potozone nizej w ska-
tach przedkarbonskich az do osiggniecia czotowej rampy frontu
nasuwczego.

Dane kierunkowe uzyskane przy uzyciu szescioramiennego upa-
domierza Halliburton SED z 34 odwiertéw gazowych zostaty za-
stosowane przez Mazura i in. (2010) do przetestowania geometrii
strukturalnych warstw karbonskich lezgcych w podtozu monokliny
przedsudeckiej. Przetworzone dane zostaty wykorzystane do zba-
dania ztoza gazu Bronsko (k. Kosciana), potozonego na potnoc-
no-wschodnim stoku wyniesienia Wolsztyna (fig. 4A). Karbonskie
skaty klastyczne na tym obszarze wykazujg generalnie homokli-
nalne nachylenie ku pétnocnemu wschodowi pod katem 30-50°.
Tak strome zanurzenie na dystansie kilku kilometréw powinno
spowodowac wystepowanie starszych elementéw serii karbonskiej
w potudniowo-zachodniej czesci obszaru. Tak sie jednak nie dzieje
i wedtug niepublikowanych, przemystowych danych palinologicz-
nych (Mazur i in., 2010) warstwy o wieku od p6znego wizenu po
westfal zalegaja pod permem na catym obszarze pola Bronsko.
W jednym z otwordéw, zbadanym szczegotowo ze wzgledu na sto-
sunkowo dobrg jako$¢ danych upadomierza (fig. 5), ujawniono,
ze na generalnie homoklinalne potozenie warstw (srednie nachy-
lenie 40—-50° ku NE do ENE) zostaty natozone fatdy o wielkosci do
50 m (amplituda/dtugosc¢ falowa), majgce osie zorientowane NW—
SE i potogo nachylone ptaszczyzny osiowe z polarnoscig (o we-
rgencji) ku poétnocnemu wschodowi. Styl fatdowania, zinterpreto-
wany na podstawie danych z upadomierza, zostat potwierdzony
w rdzeniach wiertniczych, zawierajgcych liczne przeguby metrowej
wielkosci fatdéw z lokalnymi, potogo nachylonymi ptaszczyznami
osiowymi lub wachlarzowatym kliwazem, szczegdlnie dobrze roz-
winietym w odwroconych skrzydtach fatdow (fig. 6). Kliwaz zostat
réwniez zarejestrowany w zapisie upadomierza (fig. 5). Rdzenie
i dane stratygraficzne z badanego ztoza gazu pokazuja, ze sukce-
sja karbonska wystepuje w pozycji normalnej, z wyjgtkiem dolnych
skrzydet fatdow obalonych. Dane geofizyczne, lokalnie wsparte
obserwacjami rdzeni, pozwolity na identyfikacje kilku dajek tra-
chyandezytowych, nachylonych ku potudniowemu zachodowi.
W kontekscie regionalnym, zidentyfikowane fatdy obalone o we-
rgencji ku pétnocnemu wschodowi mozna wyjasni¢ jako zwigza-
ne z procesami fatdowo-nasuwczymi skierowanymi ku przedpolu
orogenu, ewentualnie tez z pozytywng strukturg kwiatowa, ktora
mogta utworzy¢ sie wzdtuz regionalnych rozmiaréw uskoku Do-
Iska, prawdopodobnie wykazujgcego sktadowg przesuwczg. Dane
upadomierza z karbonu w wielu otworach z innych obszarow przy-
legtych do monokliny przedsudeckiej (fig. 4B) wykazaty, ze trend
struktur fatdowych o kierunku NW-SE jest tam dominujgcy. Taka
orientacja jest analogiczna do tej, ktéra przewaza w Sudetach
(Teisseyre, 1971; Oberc, 1972; Aleksandrowski, Mazur, 2002) i do
potozenia frontu deformacji waryscyjskiej. Lokalne biegi warstw
o niekompatybilnej orientacji (np. NE-SW; fig. 4) wydajg sie z ko-
lei odzwierciedla¢ lokalne fatdy, ktore ciggna sie przy uskokach
transwersalnych.

Waryscydy potudniowo-wschodniej Polski

Podpermskie podtoze na przekroju B zalega ptycej w poréwnaniu
z przekrojem A (fig. 2). Maksymalna migzszo$¢ permu i mezo-
zoiku niewiele przekracza 1,5 km, a w Gérach Swietokrzyskich
i w rejonie Krakowa podtoze odstania si¢ na powierzchni, co,
wraz z niedawno opublikowanymi danymi sejsmicznymi (Krzywiec
iin., 2017a, b; Kufrasa i in., 2019, 2020), zapewnia stosunkowo
dobry wglagd w geometrie strukturalng waryscyjskiego pasma



faldowo-nasuwczego. Jednostkami frontalnymi pasma waryscyj-
skiego w potudniowo-wschodniej Polsce sg struktury basenu
lubelsko-lwowskiego oraz pasmo fatldowo-nasuwcze Radom—
Krasnik—Rawa Ruska (na obszarze Polski tradycyjnie zwane
wyniesieniem radomsko-krasnickim). Ich wewnetrzna struktura
jest na przekroju B (fig. 2) przedstawiona zgodnie z aktualny-
mi danymi sejsmicznymi (Antonowicz i in., 2003; Krzywiec i in.,
2017a, b; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017; Mazur i in., 2018; Ku-
frasa i in., 2019, 2020). Dane sejsmiczne przedstawione w tych
pracach ilustrujg naskérkowy styl deformacji nasuwczej powyzej
sktonu kratonu wschodnioeuropejskiego. Strop krystalicznego
podtoza kratonu wschodnioeuropejskiego wzdtuz linii przekro-
ju jest dobrze wyznaczony przez odwierty Wisznice-1, Parczew
IG 10 i Tarkawica-3 na pétnocnym wschodzie (fig. 2). Przeciecia
z profilami sejsmicznymi PolandSPAN® PL1-1000 i PL1-1100 za-
pewniajg dodatkowe dowigzania w basenie lubelskim. Kontrast
predkosciowy na profilu CEL02, zinterpretowany przez Malinow-
skiego i in. (2005) jako strop krystalicznego podtoza, znajduje sie
na gtebokosci 12-15 km p.p.t. w basenie lubelskim, wznoszgc sie
w kierunku wyniesienia radomsko-krasnickiego (fig. 2). Na potudnio-
wy zachdd od tego wyniesienia strop krystalicznego podtoza opa-
da nieprzerwanie do ponad 20 km p.p.t. pod blokiem matopolskim.

Front deformacji waryscyjskiej przebiega wzdtuz strefy uskoku
Kocka (fig. 2), gdzie nasuniecie spagowe pasma fatdowo-nasuw-
czego wytania si¢ na powierzchni podpermskiej, wznoszac si¢
na skfonie naskorkowej rampy utworzonej nad stopniem podtoza
(Krzywiec i in., 2017a, b; Tomaszczyk, Jarosinski, 2017). Basen
lubelski stanowi pasywng synkling odktutg i przesunietg ku pot-
nocnemu wschodowi wzdtuz spggowego nasuniecia ulokowanego
w spagu serii sylurskiej. Pasmo fatdowo-nasuwcze Radom—Kra-
snik—Rawa Ruska buduje seria tusek, odktutych wzdtuz kontak-
tu podtoza z pokrywg osadowg, obejmujgcych migzsze pakiety
osadow neoproterozoicznych i paleozoicznych. Poniewaz nie ma
bezposrednich wskazoéwek dotyczgcych geometrii struktur podpo-
wierzchniowych wzdtuz przekroju B, przyjeto ich prawdopodobng
geometrie przez analogie do stylu tektonicznego znanego z sgsia-
dujgcych obszaréw (Krzywiec i in., 2017a, b). Minimalne naskor-
kowe skrécenie w pasmie fatdowo-nasuwczym Radom—Krasnik—
Rawa Ruska i basenie lubelsko-lwowskim szacuje sie na ~15 do
20 km. Skrocenie zostato przeniesione z potudniowego zachodu,
co Swiadczy o transferze waryscyjskich naprezen kompresyjnych
poprzez blok matopolski (Krzywiec i in., 2017b).

Deformacja waryscyjska w bloku matopolskim obejmuje podtoze
ediakarsko-dolnokambryjskie i wysoce niekompletng oraz niecig-
gtg pokrywe paleozoiczng postdolnokambryjskich skat osadowych.
Niemal zupetnie brak tam $rodkowego i gérnego kambru oraz or-
dowiku i syluru (poza Gérami Swietokrzyskimi, gdzie odstania sie
mniej zerodowany poétnocno-wschodni skraj bloku matopolskie-
go). Fatdy o duzych dtugosciach falowych lub bloki ograniczone
uskokami definiujg gtowny styl strukturalny. Stosunkowo niewielka
liczba otwordéw nie pozwala jednak na rozpoznanie szczego6téw
tektoniki. Jest rowniez prawdopodobne, ze liczba struktur nizsze-
go rzedu jest niedoszacowana z tego samego powodu. Odktucie
spagowe musi by¢ zlokalizowane w obrebie neoproterozoicznych
skat osadowych lub w podtozu, prawdopodobnie w $rodkowej/
dolnej skorupie. Ta druga mozliwosc jest wspierana przez wyniki
gtebokiego profilu refleksyjnego POLCRUST-01 (Malinowski i in.,
2013), ktory wykazuje silne, ale nieciggte i pionowo przesuniete
reflektory w gtebokim podtozu bloku matopolskiego. Co istotne,
oba scenariusze nie wykluczajg sie wzajemnie.
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(wg Aleksandrowskiego w: Mazur i in., 2010). A orientacja warstw karboriskich (od p6znego wizenu do westfalu) w ztozu gazu ziemnego
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FIG. 5. Profil strukturalny karbonu w otworze poszukiwawczym BR-9

ze ztoza gazu Bronsko, zbadany szczegotowo dzieki stosunkowo dobrej jakosci
danych upadomierza (wg Aleksandrowskiego w: Mazur i in., 2010).

Na generalnie homoklinalng orientacje warstw ($redni upad 40-50°NE do ENE)
naktadajq sie fatdy o osiach NW-SE, ptaszczyznami osiowymi o niewielkim
nachyleniu i wergencja ku NE. Zapis upadomierza obejmuje orientacje
lokalnego kliwazu i dajek trachyandezytowych.

Wskazano nieliczne interwaty rdzeniowane

FIG. 6. Rdzenie wiertnicze z warstw karbonskich w otworach na polu gazowym Bronsko potwierdzajg styl
strukturalny rozpoznany w otworze BR-9 na podstawie zapisu upadomierza (fig. 5). Rdzenie

pokazujg liczne przeguby fatdéw obalonych w skali pojedynczych metréw w serii piaskowcowo-ilastej

z ptytko zanurzonymi ptaszczyznami osiowymi i kliwazem, szczegdlnie dobrze rozwinigtym

w odwroconych skrzydtach fatdow (fot. P. Aleksandrowski w: Mazur i in., 2010)

Terran Brunowistulii jest koherentnym blokiem skorupy ziemskiej
z ptytkim stropem podtoza i wyrazng strukturg predkosciowg
kontrastujgcg ze strukturg bloku matopolskiego (Malinowski i in.,
2005). Wykazuje on kadomskie podtoze (Zelazniewicz i in., 2009)
i nieciagta pokrywe paleozoiczng, z migzszymi skatami osadowy-
mi dolnego kambru i niemal zupetnym brakiem pozostatej czesci
dolnego paleozoiku. Blok matopolski i terran Brunowistulii sg od-
dzielone przez uskok Krakéw—Lubliniec, ktérego skrzydto po stro-
nie Brunowistulii jest mniej zerodowane niz skrzydto matopolskie.
Strop podtoza terranu Brunowistulii jest dobrze wyznaczony przez
otwér Kety 7 w skrajnie potudniowo-zachodniej czesci przekroju.
Dane z otworu sugerujg zanurzanie sie stropu podtoza w kierun-
ku uskoku Krakow—Lubliniec, co znajduje potwierdzenie w danych
refrakcyjnych profilu CEL0O2 (Malinowski i in., 2005).

Korelacja zewnetrznego pasma waryscydéw po biegu

Wzdtuz pasma eksternidéw waryscyjskich w zachodniej, srodkowej
i potudniowo-wschodniej Polsce jest zachowana kontynuacja gtow-
nych cech ich geometrii strukturalnej, ale ujawniaja sie takze pew-
ne istotne roznice. Tak w srodkowej, jak w potudniowo-wschodniej
Polsce frontalna czg$¢ orogenu wydaje sie wykazywac¢ naskorko-
wy charakter, uwidoczniony — cze$ciowo koncepcyjnie — na prze-
kroju A (fig. 2) i — na podstawie dobrej dokumentacji sejsmicznej
— na przekroju B. Czy jest to ten sam front deformacji przecinajacy
Polske z NW na SE, czy tez dwa niezalezne elementy, oddzielo-
ne — wedtug powszechnych do niedawna poglgdow — oroklinalng
gatezig morawsko-$lgskiego pasma fatdowo-nasuwczego (front
deformacji waryscyjskiej wg Jubitza i in., 1986, na fig. 1 oraz wa-
rianty wg roznych autoréw na fig. 7)?

Mapa maksymalnych upadéw zarejestrowanych w rdzeniach wiert-
niczych z warstw karbonskich i dewonskich pozwala w przyblizeniu
wytyczy¢ linig rozdzielajgcg obszar deformacji waryscyjskich od sta-
bo zdeformowanego basenu przedgorskiego (fig. 7). Umozliwia to
wyznaczenie potozenia waryscyjskiego frontu deformaciji na obsza-
rze pomiedzy przekrojami A i B, a takze na zewnatrz tego obszaru.
W warstwach dewonsko-karbonskich na catym wspomnianym ob-
szarze dominujg upady umiarkowane do stromych. Otwory nawier-
cajgce serie dewonsko-karbonskie o nizszych upadach wystepuja
mniej powszechnie i koncentrujg sie na wyniesieniach Wolsztyna
i Bielaw, gdzie warstwy karbonu sg mniej zdeformowane ze wzgledu
na ich transgresywne potozenie na kulminacjach metamorficznego
podtoza waryscyjskiego. Pas skat dewonsko-karbonskich o niskich
do subhoryzontalnych upadach warstw rozcigga sie tylko wzdtuz pét-
nocno-wschodniego obrzezenia ich podpowierzchniowych wystapien
(fig. 7). Interpretujemy te strefe jako potnocno-wschodnie przedpole
orogenu waryscyjskiego poza zasiegiem deformacji naskérkowych
jego frontu. Dlatego tez z dwéch skrajnych pozycji frontu deformacji
waryscyjskiej zaznaczonych na przekroju A (fig. 2), preferujemy te
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bardziej dystalng, oznaczong jako FDW 1 na figurze 2 i FDW na
figurach 1 i 7. Rozwigzanie to pozostaje w zgodzie z wynikami in-
terpretaciji danych grawimetrycznych i magnetycznych (Mazur i in.,
2020). Co istotne, w przypadku wszystkich proponowanych dotgd
wersji orokliny waryscyjskiej, po obu stronach (tj. na zapleczu oraz
przedpolu) sugerowanego frontu deformacji waryscyjskiej (fig. 7) nie
obserwuje sie zréznicowania upadow. Zamiast tego wystepuje ciggta
strefa stromych upadéw o orientacji WNW—-ESE, ktéra nie odpowia-
da wcze$niej postulowanym przebiegom waryscyjskiego pasa fat-
dowo-nasuwczego. Kierunek ten jest zgodny z trendem WNW-ESE
wskazywanym przez anomalie grawimetryczne i magnetyczne (fig. 8)
i sugeruje istnienie pewnego stopnia ciggtosci tektonicznej pomiedzy
strukturami waryscyjskimi zachodniej, srodkowej oraz potudniowo-
-wschodniej Polski.

Pomimo wspdlnego frontu deformacji o trendzie NW-SE, archi-
tektura skorupy ziemskiej uwidoczniajgca sie wzdtuz przekrojow
A'i B jest odmienna. Waryscydom w potudniowo-wschodniej Polsce
(przekroj B) brakuje jadra orogenicznego (internidow), a podtoze
sktada sie ze zdeformowanych, ale niezmetamorfizowanych skat
paleozoicznych. | odwrotnie, na przekroju A zaznacza sie wyrazne
jgdro metamorficzne orogenu (Masyw Czeski/Sudety) i karbon-
ski pas faldowo-nasuwczy, ktére wspdlnie sktadajg sie na dos¢
regularng i typowg strefowos¢ strukturalng orogenu kolizyjnego.
A zatem, podczas gdy zewnetrzna strefa orogenu waryscyjskiego
jest rownolegta do potudniowo-zachodniego obrzezenia kratonu
wschodnioeuropejskiego o kierunku WNW-ESE, strefy wewnetrz-
ne orogenu muszg otacza¢ stanowigcy sztywng mase oporowg
terran Brunowistulii od zachodu i potudniowego zachodu. Rozni-

ca ta odpowiada zréznicowanemu wycienieniu skorupy kratonu
wschodnioeuropejskiego — gwattownemu na przekroju A i stop-
niowemu na przekroju B. Obecno$¢ lub brak terranu Brunowistulii
wzdtuz danego przekroju przez orogen decyduje wiec o potozeniu
jednostek wewnetrznych waryscydow wzgledem kratonu: w Polsce
zachodniej znajdujg sig one blizej jego obrzezenia niz w Polsce
potudniowo-wschodniej. Inng konsekwencjg odmiennej anatomii
pasma waryscyjskiego w zachodniej i potudniowo-wschodniej Pol-
sce jest kwestia ciggtosci uskokéw Odry i Krakowa—Lublinca (por.,
odpowiednio, przekroje A i B; fig. 1). Chociaz te wazne uskoki sg
potozone w jednej linii na mapie, trudno je skorelowac, poniewaz
pierwszy oddziela od siebie jednostki waryscyjskie o $rednim i ni-
skim stopniu metamorfizmu, odpowiednio na SW i NE, podczas
gdy drugi stanowi granice miedzy przedwaryscyjskim terranem
Brunowistulii a blokiem matopolskim. Jesli oba uskoki potgczyc¢
w jedng strukture, musiatyby powsta¢ po umiejscowieniu waryscyj-
skich jednostek metamorficznych zachodniej Polski (przekroj A).
Mozna réwniez hipotetycznie uznaé uskoki Odry i Krakéw—Lubli-
niec za struktury sygnalizujgce na powierzchni obecnos¢ w gtebo-
kim podtozu dystalnej krawedzi Baltiki (Laurosji) podsunigtej pod
orogen waryscyjski w zachodniej Polsce (przekréj A) i w znacznym
stopniu zachowujacej swojg przedwaryscyjskg konfiguracje w po-
tudniowo-wschodniej Polsce (przekroj B).

Ostatnim etapem deformacji, jaka dotkneta pasmo zewnetrz-
nych waryscydow w Polsce, byto regionalne skrocenie o kierunku
NE-SW do NNE-SSW (Mazur i in., 2020). Dane stratygraficzne
pozwalajg ograniczy¢ czas tej deformacji do péznego westfalu
(ok. 305-300 min lat; Mazur i in., 2010; Waksmundzka, 2014).



Kontynuacja waryscyjskiego frontu deformacji co najmniej do
granicy polsko-ukrainskiej (fig. 7) sugeruje, ze péznoorogeniczna
kompresja w kierunku potnocno-wschodnim miata swoje zrodto
nie tylko w czesci orogenu odstonietej obecnie w Masywie Cze-
skim, lecz rowniez w rejonie dzisiejszych Karpat. W konsekwencji,
skrécenie waryscyjskie musiato zosta¢ przeniesione na obrzeza
kratonu wschodnioeuropejskiego przez caty zesp6t przedwaryscyj-
skich jednostek strukturalnych i paleogeograficznych potudniowo-
wschodniej Polski. Sugeruje to, ze waryscyjskie pasmo oroge-
niczne otaczato terran Brunowistulii rowniez od potudnia, bedac
gtéwnym zrodtem skracania w kierunku kratonu wschodnioeuro-
pejskiego. Rekonstrukcje tektoniczne Matte’a (1986, 1991) wska-
zujg na kontynuacje pasma waryscyjskiego wokét potudniowego
obwodu Laurussii w przyblizeniu do obszaru obecnego Kaukazu.

Ewolucja termiczna i historia erozji pasma waryscyjskiego
potudniowo-zachodniej Polski

Analizy *°Ar/*°Ar detrytycznego jasnego tyszczyku z karbonskich
piaskowcow waryscyjskiego pasma fatdowo-nasuwczego, nawier-
conych w otworach Marcinki IG 1 i Wrzesnia |G 1, wyznaczajg wiek
plateau w zakresie ok. 370-355 min lat (Mazur i in., 2006a). Poréw-
nywalny wiek plateau 358,6 +1,8 min lat otrzymano z neokrysta-
licznego jasnego tyszczyku z fyllitu z wyniesienia Wolsztyna (otwor
Swieciechowa 1), reprezentujgcego podtoze pasma fatdowo-na-
suwczego (Mazuriin., 2006a). Dane z fuzji laserowej pojedynczych
krysztatow wskazujg na niewielkg dyspersje wiekéw dla prébki wi-
zenskich piaskowcoéw z otworu Marcinki IG 1, ze $rednim wiekiem
wazonym 372 min lat, ktéry odpowiada danym ze stopniowego
ogrzewania (Mazur i in., 2006a). Natomiast prébki piaskowcow na-
muru A z otworu Wrzesénia |G 1 zawierajg niejednorodne populacje
wiekowe pojedynczych ziaren z najmtodszym klastrem wiekowym
335 min lat. Wiek ten jest tylko nieznacznie starszy od wieku stra-
tygraficznego probek. Wyniki te wskazuja, ze basen przedgorski
waryscydow byt poczgtkowo zasilany przez detrytus ze skat zrédto-
wych, ktére zostaty ekshumowane i schtodzone w najpézniejszym
dewonie. Postep erozji musiat by¢ jednak szybki, bo juz na przeto-
mie missisipu i pensylwanu w obszarze zrédtowym erodowane byty
skaty o wieku chtodzenia tylko o kilka milionoéw lat starszym. Ponie-
waz dzisiejszy obszar wychodni pasma waryscyjskiego w Sudetach,
sgsiadujacych od potudniowego zachodu, zawiera jedynie niewiel-
ki procent skat ekshumowanych i schtodzonych przed karbonem
(w postaci masywu sowiogdrskiego wraz z otoczeniem), znaczna
czes¢ skat o dewonskich sygnaturach wieku chtodzenia zostata
prawdopodobnie usunieta przez erozje. Niewykluczone, ze ska-
ty te stanowity niegdy$ grupe wczesnych ptaszczowin waryscyj-
skich, zajmujgc najwyzszg pozycje strukturalng w wewnetrznej
czesci orogenu i stanowigc odpowiednik stabo zmetamorfizo-
wanych serii fyllitowych (takich jak na wyniesieniach Wolsztyna
i Bielaw). Te ostatnie uniknety erozji ze wzgledu na swe potozenie
na zrzuconym skrzydle uskoku Odry, ktére zostato obnizone o co

najmniej 1000 m (Mazur i in., 2006a). W konsekwencji, mozna
przypuszczag, ze ptaszczowiny waryscyjskie o strukturalnie naj-
wyzszej pozycji wystepujg dzi§ w podtozu potudniowej czesci mo-
nokliny przedsudeckiej.

Wiek ochtodzenia (ok. 340 min lat), uzyskany wczesniej dla fyl-
litu z otworu Swieciechowa 1 przez Zelazniewicza i in. (2003),
moze zostac przypisany natozonemu, péznemu fatdowaniu, na co
wskazuje ztozona wiezba fyllitow. Moze to by¢ to samo wydarze-
nie termiczne, ktére zostato zidentyfikowane w probkach z otworu
Wrzes$nia |G 1 na podstawie danych z fuzji laserowej pojedynczych
krysztatow jasnego tyszczyku. Wiek ten dobrze koreluje z koncowg
fazg kolizji waryscyjskiej, po ktérej nastgpita dobrze udokumen-
towana faza chtodzenia $wiezo odstonietego orogenu (Marheine
iin., 2002).

Geochronologia cyrkonéw detrytycznych z otworéw Siciny 1G 1
wskazuje na dwa gtéwne sktadniki skorupy ziemskiej, ktére byty
obecne w obszarze zrédtowym piaskowcow namuru A. Reprezen-
tuja one skaty umiejscowione lub zmetamorfizowane, odpowied-
nio, w p6znym dewonie i wczesnym karbonie (Mazur i in., 2010).
Populacja cyrkonéw detrytycznych z warstw westfalu w otworze
Wrzesnia IG 1 jest znacznie bardziej zr6znicowana i zawiera do-
mieszke cyrkonoéw péznokarbonskich, co sugeruje szybka erozje
i ekshumacje waryscyjskich kompleksow krystalicznych na przyle-
gtym obszarze Sudetow pomiedzy namurem A a westfalem (Mazur
iin., 2010). Réwniez wyniki Zagoérskiej i in. (2020) pokazujg nagta
zmianeg proweniencji cyrkonu detrytycznego miedzy warstwami,
ktére zostaty sklasyfikowane jako missisip i pensylwan na podsta-
wie wczesniej opublikowanej zonacji miosporow. Skaty pensylwanu
z otworéw Wrzesnia IG 1 i Siciny IG 1 zawierajg znaczng popula-
cje ziaren cyrkonu wieku wczesnokarbonskiego (350—-330 min lat),
podczas gdy w probkach missisipu z otworéw Papro¢-29 i Koby-
lin 1 nie wystepuja ziarna mtodsze niz dewonskie.

Morawsko-s$lgskie pasmo faldowo-nasuwcze

Strefa morawsko-slgska rozciaga sie od Gérnej Austrii, przez Mo-
rawy do Slgska Opolskiego i Gérnego w Polsce (fig. 1) Powstata
w wyniku kolizji waryscyjskiego klina orogenicznego na zachodzie
z terranem Brunowistulii na wschodzie (fig. 1). Strefa morawsko-
-$laska o potudnikowym przebiegu ma szerokos$¢ ok. 80 km i dtu-
gos$¢ 300 km. Sktada sie ona w wiekszosci ze skat metamorficz-
nych, ktérych opis znajduje si¢ w rozdziale 5.1.4.1, poswigconym
Sudetom. Jednak na wschodzie w jej sktad wchodzi morawsko-
-$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze potozone przed frontem me-
tamorficznych internidéw waryscyjskich (Dvofak, Paproth, 1969;
Unrug, Dembowski, 1971; Cizek, Tomek, 1991; Dvorak, 1994; Fritz,
Neubauer, 1995; Kumpera, Martinec, 1995; Mazur i in., 2006b).
Wschodnia wergencja tego pasma wskazuje na kierunek i zwrot
konwergencji miedzy terranami Masywu Czeskiego a Brunowistu-
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lig. Jeszcze dalej ku wschodowi rozciaga sie niezdeformowany
basen przedgorski waryscydow, ktérego czescig jest gornoslgski
basen weglowy (Unrug, Dembowski, 1971; Hartley, Otava, 2001;
Kalvoda i in., 2008; zob. tez rozdziat 5.1.1). Zachodnig czesé tego
basenu, wypetniong sekwencjami klastycznymi dolnego karbonu,
okresla sie czesto jako morawsko-s$lgski basen kulmowy.

S}

Platforma
paleozoiczna

Morawsko-$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze sktada sie z nie-
zmetamorfizowanych lub lekko zmetamorfizowanych (formacja
andélskohorska) karbonskich skat osadowych pierwotnie zdepo-
nowanych w basenie przedgérskim przed czotem nasuwajgcego
sie orogenu. Struktura pasma jest interpretowana jako naskérkowy
klin akrecyjny ztozony z cienkich ptaszczowin fliszowych (Cizek,
Tomek, 1991) nasunietych na parautochtoniczny basen przedgor-
ski (morawsko-$lgski basen kulmowy), neoproterozoiczne podtoze
krystaliczne terranu Brunowistulii i jego przedorogeniczng, dewon-
skg pokrywe osadowg (fig. 9; Dudek, 1980; Kalvoda i in., 2008).
Nasuniecie ptaszczowin i deformacja basenu miaty miejsce pod-
czas poznych faz konwergencji orogenu waryscyjskiego (325-310
min lat; pozny karbon) w rezimie tektonicznym przechodzgcym od
frontalnej kompresji po prawoskretng transpresje (Schulmann,

Gayer, 2000). Intensywnos$¢ deformacji i metamorfizmu maleje ku
wschodowi i potudniowemu wschodowi, prostopadle do biegu na-
suniec¢, w kierunku przedpola. W tym samym kierunku zmienia sie
rowniez sktad osadow klastycznych. Fakty te potwierdzajg wschod-
nig polarno$¢ morawsko-$lgskiej gatezi orogenu waryscyjskiego
(Rajlich, 1990; Babek i in., 2006; Chadima i in., 2006). Walne,
regionalne systemy uskokéw o kierunkach NE-SW i NW-SE sg
rowniez efektem tektoniki waryscyjskiej (Rajlich, 1990; Schulmann
iin., 1991; Chadima i in., 2006; Kalvoda i in., 2008).

Osady kulmu wypetniajg dolnokarbonski basen przedgérski, kto-
ry rozwingt sie przed frontem ptaszczowin krystalicznych stre-
fy morawsko-$lgskiej i zostat cze$ciowo wtgczony w obreb klina
akrecyjnego jako morawsko-s$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze
(Cizek, Tomek, 1991; Babek i in., 2006; Chadima i in., 20086).
Synorogeniczne, gtebokowodne osady silikoklastyczne base-
nu kulmowego obejmuja zlepience, szarogtazy, piaskowce i mu-
towce. Zostaty one zdeponowane z prgdéw zawiesinowych oraz
piaszczystych i spoistych sptywéw gruzowych (Hartley, Otava,
2001; Babek i in., 2004). Osady te sg odstoniete w dwoch cze-
Sciach pasma morawsko-$lgskiego i basenu kulmowego, na Wy-
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zynie Drahanskiej i w Niskim Jeseniku (fig. 10; Kumpera, 1983;
Kumpera, Martinec, 1995; Hartley, Otava, 2001; Babek i in.,
2004). Wyroznia sie dwie gtéwne jednostki tektoniczne (fig. 9):
(1) jednostke allochtoniczng, w sktad ktérej wchodzg takie formacje
jak andélskohorska i hornobenesovska (nazwa od miejscowosci
Andélska Hora oraz Horni Benesov w czesci Slaska na terenie
Republiki Czeskiej), protivanovska i — cze$ciowo — z Rozstani (na-
zwy od miejscowosci Protivanov i Rozstani na Morawach), oraz

(2) jednostke parautochtoniczng, do ktorej nalezg formacje mora-
vicka, hradecko-kyjovicka, myslejovicka (nazwy od miejscowosci
Moravice, Hradec-Kyjovice i Myslejovice na $Iqsku i Morawach)
i czesciowo formacja z Rozstani (Chab, 1990; Cizek, Tomek, 1991;
Kumpera, Martinec, 1995; Babek i in., 2006). Obszar Wyzyny Dra-
hanskiej reprezentuje czgs$¢ proksymalng, a Niski Jesenik czesc¢
dystalng dawniej ciagtego basenu kulmowego (Kumpera, Martinec,
1995; Hartley, Otava, 2001).
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Ugiecie zachodniego obrzezenia terranu Brunowistulii, spo-
wodowane nasunigciem ptaszczowin waryscyjskich strefy
morawsko-$lgskiej, doprowadzito do depozycji synorogenicz-
nych, gtebokomorskich osadéw klastycznych w facji kulmowej,
trwajgcej od wczesnego wizenu do najwczesniejszego namu-
ru (fig. 9; DvoFak, 1973, 1994; Kumpera, 1983; Kalvoda i in.,
2008; Jirasek i in., 2014). W pdéznym wizenie basen zaczat sie
przepetnia¢ (Hartley, Otava, 2001; Babek i in., 2004), co osta-
tecznie doprowadzito do jego sptycenia i rozpoczecia sedy-
mentacji ptytkomorskiej i kontynentalnej we wczesnym namu-
rze. Synorogeniczne facje fliszowe przechodzg stopniowo ku
gorze profilu i ku wschodowi do paralicznej i kontynentalnej,
namursko-westfalskiej molasy weglonosnej Gornoslgskiego
Zagtebia Weglowego (Kotas i in., 1983b; Kalvoda i in., 2008).
Dolnokarbonska sekwencja kulmowa ma migzszo$c¢ od 4,7 do
7,5 km (Kumpera, 1983; Kumpera, Martinec, 1995; Hartley, Ota-
va, 2001; Mazur i in., 2006b). Na wschodzie jest ona przykryta
przez osady Goérnoslgskiego Zagtebia Weglowego, reprezentu-
jgce ostatnig faze depozycyjng w ewolucji basenu (Kalvoda i in.,
2008).

Morawsko-$lgskie pasmo fatdowo-nasuwcze zostato poddane dia-
chronicznej deformacji po wczesnym namurze, co manifestuje sie
stopniowym spadkiem wieku i intensywnosci deformacji w kierun-
ku wschodnim (Kumpera, Martinec, 1995). Deformacja wschodniej
czes$ci basenu byta zwigzana z utworzeniem zimbrykowanego sys-
temu nasuwczego o wschodniej wergencji (Rajlich, 1990). W tym
samym czasie, zachodnia cze$¢ basenu zostata nasunieta na
zachod, tj. zostata wtgczona w stos nasunie¢ wstecznych, umiej-
scowionych na zmetamorfizowanej sukcesji dewonskiej nalezgcej
do stosu ptaszczowinowego strefy morawsko-slgskiej o wergencji
wschodniej (fig. 9B; Chab, 1990; Cizek, Tomek, 1991; zob. tez
rozdziat 5.1.1). W ten sposéb deformacja basenu doprowadzita do
powstania bipolarnej wergencji morawsko-slaskiego pasma fatdo-
wo-nasuwczego (Buta i in., 2008; Botor i in., 2017). Osiowa czes¢
pasma odstania skaty dewonskie, wypietrzone wzdtuz wysokoka-
towych, regionalnych stref $cinania tworzgcych strukture typu pop-
-up (Kumpera, Martinec, 1995; Schulmann, Gayer, 2000). Zachod-
nia, brzezna czes$¢ pasma fatdowo-nasuwczego byta poczgtkowo
przykryta ptaszczowinami krystalicznymi strefy morawsko-slgskiej
przed gtéwna fazag deformacji basenu. W wyniku tektonicznego po-
grubienia ich nadktadu, kompleksy karbonskie w tej czesci basenu
ulegty metamorfizmowi niskiego stopnia (Chab, 1990) i wyksztat-
city wiezbe analogiczng do wystepujgcej w zmetamorfizowanych
skatach dewonskich ptaszczowin morawsko-$lgskich (fig. 9; Kroner
i in., 2008). Skaty kulmowe niskiego stopnia metamorfizmu zawie-
rajg stromg foliacje i lineacje z rozciggania o orientacji NNE-SSW
i niewielkim kacie upadu (Kroner i in., 2008).

Na wschodzie parautochtoniczne serie morawsko-$lgskiego pa-
sma faldowo-nasuwczego ogranicza potudnikowo przebiegajace
nasunigcie ortowsko-boguszowickie, ktoére oddziela je od stabo
zdeformowanej czesci basenu przedgérskiego i petni na Slasku
role frontu deformacji waryscyjskiej. Na wschod od tego nasu-
niecia, w Gornoslagskim Zagtebiu Weglowym, dominuje tektonika
uskokowa, ktorej towarzyszg tagodne fatdy. Podczas poznych faz
konwergencji kompresyjny rezim tektoniczny zostat zastgpiony
przez dekstralng transpresje ukierunkowang wzdtuz strefy mo-
rawsko-$laskiej, ktéra zapisata sie w jej czesci metamorficznej,
ale pozostawita stabiej zdeformowane pasmo fatdowo-nasuwcze
w wiekszosci nietkniete (Rajlich, 1990; Schulmann, Gayer, 2000).

Pasmo fatldowo-nasuwcze Radom-Krasnik—Rawa Ruska
oraz basen lubelsko-lwowski w potudniowo-wschodniej
Polsce i zachodniej Ukrainie

Wprowadzenie

Przez wiele lat powszechnie przyjety model tektoniczny zakta-
dat wystepowanie w potudniowo-wschodniej Polsce regionalnych
rozmiarow rowu tektonicznego, zwanego rowem lubelskim bgadz
rowem mazowiecko-lubelskim (np. Zelichowski, 1964, 1972; Po-
zaryski i in., 1982; Zelichowski, Koztowski, 1983; Zelazniewicz
i in., 2011; fig. 11A). Réw ten ograniczony miat by¢ stromymi
czy wrecz nieomal pionowymi uskokami (strefami uskokowy-
mi) zakorzenionymi w podtozu krystalicznym — strefg uskokowg
Kazimierz—Ursynéw oraz strefg uskokowa Kocka. Ta pierwsza,
zdaniem niektorych bedaca dyslokacjg wyznaczajgcg brzeg plat-
formy wschodnioeuropejskiej (Pozaryski i in., 1982), oddziela¢
ma basen lubelski (mazowiecko-lubelski) od potozonego od nie-
go na potudniowy zachéd bloku (wyniesienia) Radom—Krasnik.
Wystepowanie bardzo stromych uskokéw obrzezajgcych basen
lubelski zakorzenionych w gtebokim podtozu byto jednym z argu-
mentéw na rzecz jego transtensyjnej genezy, a nastepnie inwersji
w rezimie transpresyjnym (por. Narkiewicz, 2007, 2020).

We wczesnych latach 2000’ zostat opublikowany nowy, zupetnie
odmienny model tektoniczny pigtra paleozoicznego potudniowo-
-wschodniej Polski, ktéry jako punkt odniesienia miat p6znokar-

bonskie naskérkowe deformacje opisane w obrebie frontalnej
czesci Appalachow (Antonowicz i in., 2003; Antonowicz, lwa-
nowska, 2004). Model ten zaktadat wystepowanie regionalnej
powierzchni odktucia ponad stropem podtoza prekambryjskiego,
wzdtuz ktorej ediakarsko-karbonska pokrywa osadowa miata zo-
sta¢ w réznym stopniu kompresyjnie zdeformowana w p6znym kar-
bonie, na etapie ruchéw waryscyjskich. Obecnos$¢ podrzednych
powierzchni odktucia zostata réwniez zasugerowana w stropie
syluru oraz w obrebie gérnego dewonu (Antonowicz i in., 2003:
fig. 11). Basen lubelski zostat w tym modelu zdefiniowany jako
pasywna synklina powstata w wyniku uformowania sie dwéch
stref trojkatnych wypetnionych zdupleksowanymi utworami kam-
bru-syluru, i stanowigcymi odpowiedniki strefy uskokowej Kazi-
mierz—Ursynow (powigzanej z antykling Pionek przez Antonowi-
czaiin., 2003) oraz strefy uskokowej Kocka. Model ten byt oparty
na 6wczesnie dostgpnych danych sejsmicznych o ograniczonym
zasiegu gtebokosciowym, siegajgcym maksymalnie 6-7 km, co
— ze wzgledu na regionalne nachylenie w kierunku W do SW stropu
krystalicznego kratonu wschodnieuropejskiego — nie pozwolito na
zobrazowanie stropu krystalicznego podtoza w centralnej i potu-
dniowo-zachodniej czesci basenu lubelskiego ani w obrebie wynie-
sienia Radom-Krasnik. W rezultacie, model ten w swojej gtebszej
czesci byt na tym etapie badan w petni hipotetyczny. Jedng z jego
charakterystycznych cech byt brak uskokéw tngcych strop podtoza
prekambryjskiego. W opozycji do klasycznego modelu rowu tekto-
nicznego, powigzanego z uskokami normalnymi definiujgcymi gte-
bokie depocentrum basenu lubelskiego, pozostawaty réwniez inter-
pretacje danych sejsmicznych ilustrujgce wystepowanie uskokow
odwroéconych wzdtuz strefy uskokowej Kazimierz—Ursynoéw, wzdtuz
ktérych uniesione miato by¢ wyniesienie (blok) Radom—Krasnik
(Krzywiec, 2009a). Rowniez te dane miaty jednak zbyt ograniczo-
ny zasieg gtebokosciowy i nie byty w stanie zobrazowac stropu
krystalicznego podtoza prekambryjskiego (tj. stropu potudnio-
wo-zachodniej krawedzi kratonu wschodnieuropejskiego), a tym
samym nie pozwalaty na jednoznaczne okres$lenie relacji miedzy
deformacjami w obrebie pokrywy osadowej i podtozem krystalicz-
nym. Zasadniczy przetom nastgpit po pozyskaniu gtebokich profili
sejsmicznych z projektéw POLCRUST-01 (Malinowski i in., 2013,
2015; Narkiewicz i in., 2015) i PolandSPAN® (Krzywiec i in., 2014;
Mazur i in., 2018). Dane obu tych projektéw sejsmicznych zobra-
zowaty strop podtoza prekambryjskiego i fanerozoiczng pokrywe
osadowg. Profil POLCRUST-01 to klasyczny gteboki profil reflek-
syjny, ktérego zasadniczym celem byto zobrazowanie powierzchni
Moho i gérnej skorupy, a jego zasieg gtebokosciowy dochodzi do
ok. 50 km. Profile projektu PolandSPAN® zostaty zrealizowane na
potrzeby poszukiwan gazu tupkowego, a ich zasieg gtebokosciowy
jest nieco mniejszy, czyli ok. 30 km, natomiast jako$¢ obrazowania
w obrebie pokrywy osadowej — duzo wyzsza.

W potudniowo-wschodniej czes$ci Lubelszczyzny nowe dane prze-
mystowej sejsmiki refleksyjnej réwniez zobrazowaty strop podtoza
prekambryjskiego (Krzywiec i in., 2017a). Wszystkie te dane jedno-
znacznie potwierdzity, iz wyniesienie Radom—Krasnik reprezentuje
naskorkowe pasmo fatdowo-nasuwcze o maksymalnej migzszosci
siegajgcej 20 km, sktadajgce sie z szeregu tusek zbudowanych
z utworéw ediakaru—dewonu nasunietych na pétnocny wschoéd po-
nad potogo zapadajgcym na potudniowy zachod stropem podioza
prekambryjskiego (Krzywiec, 2017a, b; fig. 11B). Interpretacja pro-
filu POLCRUST-01, postulujgca wystepowanie pionowych uskokéw
przesuwczych siegajgcych powierzchni Moho na gtebokosci rzedu
40 km i przecinajgcych ediakarsko-karbonskag pokrywe (Malinow-
skiiin., 2013, 2015; Narkiewicz i in., 2015) nie uwzglednia wynikéw
interpretacji wielu innych profili sejsmicznych o istotnie wyzszej
jakosci obrazowania utworow paleozoiku ulokowanych w tej samej
czesci omawianego obszaru co profil POLCRUST-01. Te wyniki
jednoznacznie pokazujg dominacje potogich, naskérkowych de-
formacji fatdowo-nasuwczych przy braku gteboko zakorzenionych
pionowych uskokéw (np. Krzywiec, 2008; Krzywiec i in., 2017a).
Jest to reguta dla catego basenu lubelskiego (Antonowicz i in.,
2003; Antonowicz, lwanowska, 2004; Tomaszczyk, Jarosinski,
2017). Dodatkowo, wspomniane domniemane pionowe uskoki zo-
staty zinterpretowane na profilach sejsmicznych, ktérych znacz-
ne przewyzszenie (Malinowski i in., 2013, 2015; Narkiewicz i in.,
2015) mogto prowadzi¢ do czesto spotykanych w takich sytuacjach
btednych interpretacji strukturalnych danych sejsmicznych (Tucker,
Yorston, 1973; Stewart, 2012; Turko, 2024).

Jak wyzej wspomniano, dla jednostek tektonicznych przedperm-
skiej sukcesji paleozoicznej omawianego obszaru byty stosowane
rozmaite nazwy, ograniczone czesto réwniez do terytoriow Polski
badz Ukrainy. Uwzgledniajac wyniki najnowszych badan sejsmicz-
nych oraz kompilacje danych z obszaru potudniowo-wschodniej
Polski i zachodniej Ukrainy (Chizhnyakov, Zelichowski, 1974;
Krzywiec i in., 2025) w niniejszym tekscie proponowane jest wy-
dzielenie dwéch zasadniczych jednostek (fig. 12): (1) pasma fat-
dowo-nasuwczego Radom—Krasnik—Rawa Ruska oraz (2) basenu
lubelsko-lwowskiego, ktory od pétnocnego zachodu ograniczony
jest uskokiem Grojca (Krzywiec, 2009b; Waksmundzka, 2010a).
Granice — po cze$ci umowng — miedzy tymi dwiema zasadniczymi
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jednostkami stanowig strefy uskokowe Ursynéw—Kazimierz oraz
Izbica—Zamos$¢—Ruda Lubycka—Rawa Ruska (por. Khizhnyakov,
Zelichowski, 1974). Jest to front pasma fatdowo-nasuwczego Ra-
dom-Krasnik—Rawa Ruska, charakteryzujgcy sie czestym wyste-
powaniem nasunig¢ wstecznych i stref trojkgtnych.

Obie zasadnicze jednostki sg wydzielone w obecnym planie pod-
permskim, jednak nalezy podkresli¢, iz obszar pasma nasuwczego
objety byt sedymentacjg w karbonie, mimo ze — zerodowanego
— karbonu nie pokazujg mapy geologiczne, a na obecnos¢ ktére-
go wskazywaty wyniki badan Zelichowskiego i in. (1974), wyniki
z otworu Krasnik odwierconego przez firme Chevron oraz rekon-
strukcje paleotektoniczne (Antonowicz, Iwanowska, 2004; Kufrasa
i in., 2019). Ponadto, system deformacji waryscyjskich obejmuje
obie zasadnicze jednostki, tyle ze w obrgbie pasma fatdowo-na-
suwczego siegajg one spagu fanerozoicznej pokrywy osadowej,
podczas gdy w basenie lubelsko-lwowskim sg w znacznej mierze
ograniczone do utwordw syluru—karbonu. W takim ujeciu obie jed-
nostki nalezy traktowac jako najbardziej wschodnig gataz ekster-
nidow waryscyjskich (Krzywiec i in., 2017a, b, 2025; Mazur i in.,
2020).

Deformacje waryscyjskie potudniowo-wschodniej Polski
i zachodniej Ukrainy — perspektywa sejsmiczna

Budowe geologiczng eksternidow waryscyjskich potudniowo-
wschodniej Polski i zachodniej Ukrainy obrazujg trzy regionalne
profile sejsmiczne pochodzgce z projektu PolandSPAN® dla ob-
szaru Polski (fig. 13) oraz regionalny przekrdj geologiczny — dla
obszaru Ukrainy (fig. 14). Na przekrojach z Polski strop podtoza
krystalicznego zapada dos$¢ jednostajnie na potudniowy zachod,
a jedynym wyjatkiem jest strefa uskokowa Kocka, stanowiagca
istotny stopien krystalicznego podtoza. W obrebie pasma fatdo-
wego Radom—Krasnik—Rawa Ruska gtéwny poziom odktucia jest
ulokowany w spagu pokrywy osadowej, tylko lokalnie wystepujg
podrzedne odktucia w obrebie tupkow syluru. W obrebie basenu
lubelsko-lwowskiego gtéwna powierzchnia odktucia znajduje sie
w spagu sylurskich tupkéw, notowane sg tez uskoki nasuwcze za-
korzenione w srodkowodewonskich ewaporatach bgdz tez wygasa-
jace w dolnym dewonie. Najmtodsze utwory karbonu zdeformowa-
ne przez obserwowany na przekrojach sejsmicznych system usko-
kow i fatdéw waryscyjskich oraz — jednocze$nie — wystepujace pod
niezgodnym przykryciem ptasko lezgcych utworéw permu i mezo-
zoiku reprezentujg westfal D (baszkir-moskow) (Waksmundzka,
1998, 2010b), co pozwala okresli¢ wiek tektoniki nasuwczej w tym
segmencie eksternidow waryscyjskich na pézny pensylwan (kasi-
mow-gzel) (por. Kufrasa i in., 2020).

Na obszarze Ukrainy brak danych sejsmicznych poréwnywalnych
jakoscig obrazowania paleozoiku z danymi z Polski, jednak w opar-
ciu o liczne otwory i starsze dane sejsmiczne opracowano tam sze-
reg profili geologicznych, ktére do$¢ precyzyjnie obrazujg taki sam
styl strukturalny jak po polskiej stronie granicy — czyli system nasu-
nie¢ obejmujgcych utwory karbonu i starsze, z regionalng wergencjg

ku pétnocnemu wschodowi (fig. 14; por. Zayats, 2015). Pasmo fal-
dowo-nasuwcze Radom—Krasnik—Rawa Ruska jest pozbawione
utwordéw karbonu (por. fig. 12), co jednak wigza¢ nalezy najprawdo-
podobniej z postorogeniczng erozja, a nie brakiem depozycji, po-
dobnie jak w jego polskim segmencie.

W potudniowo-wschodnim segmencie lubelskich eksternidéw wa-
ryscyjskich strefa przejscia z silnie zdeformowanego pasa fatdo-
wego Radom—Krasnik—Rawa Ruska do znacznie stabiej zdeformo-
wanego basenu lubelsko-lwowskiego znajduje sie w obrebie strefy
uskokowej Izbica—Zamos¢—Ruda Lubycka—Rawa Ruska. Zwigzana
ona jest z rampg, wzdtuz ktérej spggowe odktucie eksternidow
przemieszcza sie ze spggu pokrywy osadowej do spagu syluru
(fig. 15). Zjawisko migracji powierzchni spagowego odktucia byto
potgczone z powstaniem strefy tréjkatnej i nasuniecia wstecznego
(por. Krzywiec, Aleksandrowski, 2004), ponad ktérym uniesione
sg utwory gornej czesci syluru, dewonu i karbonu. Zaangazowa-
nie karbonu implikuje waryscyjski wiek tych deformacji. Na profilu
tym widac¢ rowniez doskonale zobrazowany potudniowo-wschodni
fragment naskoérkowej antyklinalnej struktury nasuwczo-fatdowej
topiennika (por. Krzywiec, 2008) ze spggowym nasunieciem sie-
gajagcym granicy miedzy ordowikiem a sylurem.

Na podstawie danych sejsmicznych, z wykorzystaniem techniki kon-
strukcji przekrojow zbilansowanych, zostat opracowany model ilu-
strujgcy rozwoj dwoch nasunieé zwigzanych z dwiema gtéwnymi
powierzchniami odktucia (fig. 16; Kufrasa, Krzywiec, 2021). Model
ten oparty jest na danych sejsmicznych z centralnej czesci basenu
lubelsko-lwowskiego, obrazujgcych rejon potozony pomiedzy stre-
fami uskokowymi Ursynéw—Kazimierz i Izbica—Zamos$¢—Ruda Lu-
bycka—Rawa Ruska (fig. 12). W tej czesci basenu jako pierwsze
uaktywnito sie nasuniecie w spagu syluru, co doprowadzito do
powstania antykliny Wilczopola. W kolejnym etapie byto aktywne
gtebiej potozone nasuniecie przy spagu pokrywy osadowej, ktore
spowodowato zimbrykowanie utworéw ediakaru, kambru i ordowi-
ku oraz przefatdowanie wczesniej powstatego nasuniecia (Kufrasa,
Krzywiec, 2021).

Bardzo wazng role w ewolucji basenu lubelsko-lwowskiego
odegrata strefa uskokowa Kocka. W klasycznym modelu rowu
lubelskiego strefa ta jest zwigzana z bardzo stromym usko-
kiem zakorzenionym w podtozu prekambryjskim (fig. 11; Zeli-
chowski, Koztowski, 1983). Jak pokazata interpretacja wyso-
kiej jakosci danych sejsmicznych 2D i 3D, nalezy traktowac
jg jako natozone na siebie dwie odrebne strefy deformaciji:
(1) stromy uskok odwrocony przecinajgcy utwory ediakaru, kam-
bru i ordowiku, zakorzeniony w podtozu prekambryjskim oraz (2)
skomplikowang strefe nasuwczg obejmujgca utwory syluru, dewo-
nu i karbonu (fig. 13, 17; Krzywiec, 2009a; Pelc, 1999; Tomasz-
czyk, Jarosinski, 2017; Krzywiec i in., 2017a; Kufrasa i in., 2018,
2019, 2020; Kufrasa, Krzywiec, 2021). W modelu zaproponowanym
przez Antonowicza i in. (2003) nie wystepuje uskok w gtebszym
podiozu, a catos¢ deformacji jest zlokalizowana powyzej stropu
podtoza prekambryjskiego (Antonowicz i in., 2003: fig. 11). W trak-
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(wg Zelichowskiego,
Kozlowskiego, 1983);
B model waryscyjskiego
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Krzywiec i in., 2017a)
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FIG. 12. Mapa potudniowo-wschodniej Polski i zachodniej Ukrainy (bez permu i skat miodszych) z lokalizacjg profili sejsmicznych i przekrojow
geologicznych omawianych w tekscie (Krzywiec i in., 2025, wg Chizniakowa, Zelichowskiego, 1974; Pozaryskiego, Dembowskiego, 1983;
Pozaryskiego i in., 1992; Gerasimova i in., 2004a, b, ¢; Plotnikova, 2004; Waksmundzkiej, 2010a; Poprawy, 2019). Front deformacji
waryscyjskich jest pokazany jako nasunigcia skierowane w strone przedpola, czyli na pétnocny wschod, ale w wielu miejscach mamy tam do
czynienia z tektonika klinowa (por. Krzywiec, Aleksandrowski, 2004) o zréznicowanej polarno$ci i nasunigciami wstecznymi (por. Krzywiec i in.,
2017a, b; Kufrasa i in., 2019, 2020; Kufrasa, Krzywiec, 2021)
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cie deformacji waryscyjskich w p6znym karbonie, préog w podtozu
zwigzany z uskokiem Kocka (fig. 17) petnit role skarpy oporowej,
w obrebie ktérej koncentrowaty sie naprezenia kompresyjne.
W potaczeniu z duzg migzszoscig podatnych na deformacje sylur-
skich tupkéw doprowadzito to do utworzenia rampy, wzdtuz ktérej
spagowe nasunigcie w centralnej czesci basenu, lezgce ponad
stropem ordowiku, przemiescito sie przez préog w obreb skrzydta
wiszgcego. Proces ten wigzat sie z powstaniem niewielkich nasu-
nie¢ wstecznych oraz strefy tréjkatnej. W jadrze strefy tréjkatnej
znajduja sie bardzo mocno zdeformowane tupki sylurskie (fig. 17).
Moze ona by¢ poréwnana do tzw. strefy MUSHWAD (ang. Malle-
able, Unctuous SHale, Weak-layer Accretion in a Ductile duplex;
Thomas, 2001, 2019), opisanej w obrebie potudniowego segmentu
Appalachow, ktéra jest zwigzana z tupkami kambru bardzo silnie
zdeformowanymi w péznym karbonie w otoczeniu progu w podtozu

krystalicznym. Na wystepowanie w obrebie strefy Kocka silnie zde-
formowanych tupkéw syluru zwrécit juz uwage Pelc (1999), ktory
jednak powigzat ich wystepowanie ze zjawiskiem diapiryzmu ilaste-
go. Obecnos¢ progu podtoza w pétnocno-zachodnim i centralnym
segmencie polskiej czesci basenu lubelsko-lwowskiego doprowa-
dzita do lokalnej koncentracji naprgzen — a co za tym idzie zloka-
lizowania maksymalnej deformacji — wzdtuz strefy Kocka, poza
ktorg, dalej na potnocny wschdd, nie wystepujg juz znaczne efek-
ty deformacji waryscyjskich. W segmencie potudniowo-wschod-
nim oraz w segmencie ukrainskim stopien podtoza nie wystepuje
i w efekcie strefa deformacji waryscyjskich jest znacznie szersza,
bez ostrej granicy na pétnocnym wschodzie (fig. 12, 14). Pewien
wptyw na styl strukturalny deformacji waryscyjskich miata rowniez
zmiennoéc)’: facjalna w obrebie utwordw ludlowu i przydolu (Kufrasa
iin., 2020).
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FIG. 17. Profil sejsmiczny
przecinajacy strefe
Kocka, przedstawiajacy
strefe trojkatng rozwinigta
w obrebie utwordw
syluru, ponad progiem

w podtozu pre-sylurskim.
Prog ten penit role
skarpy oporowej

podczas waryscyjskich
ruchéw nasuwczych

(wg Krzywca i in.,

2017a, zmodyfikowano).
Lokalizacja profilu patrz
fig. 12. Szrafura wskazuje
strefe intensywnej
deformacji w sylurze,
rozwinietg w strefie
uskokowej Kocka
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5.1.5. Podtoze platformowe wschodniej
czesci Niemiec: od Pannocji do Pangei
ze szczegollnym uwzglednieniem
sygnatur izotopowych

Ulf Linnemann, Andreas Gartner

5.1.5.1. Wprowadzenie w sytuacje tektoniczng

Jednostki podtoza platformy paleozoicznej Polski kontynuujg sie
na terytorium wschodniej czesci Niemiec. Zwiezte omdwienie tej
budowy przy wykorzystaniu danych izotopowych oraz w ramach
paradygmatu tektoniki ptyt i wspotczesnej wiedzy o historii geolo-
gicznej regionu podczas prekambru i paleozoiku stanowi zadanie
niniejszego rozdziatu.

Geneza i rozwoj kratonicznych jednostek podtoza platformowego
Laurosji i Gondwany siegajg czasdw mezo- i paleoproterozoiku,
a takze archaiku (np. Gartner i in., 2025; Linnemann, 2025). Ich
dalsza ewolucja, w tym we wschodniej czgsci Niemiec, wigze sie
z cyklem superkontynentalnym (Nance i in., 2014; Li i in., 2019)
i obejmuje okres od rozpadu i rozproszenia Pannocji (,wiekszej
Gondwany”) oraz réwnoczesnego otwarcia oceanu Japetus (np.
Nance iin., 2008, 2010, 2014), a nastepnie potgczenia Gondwany
z Laurosjg az po powstanie Pangei. Finalne umiejscowienie jed-
nostek podtoza platformowego w Niemczech nastgpito podczas
orogenezy alleghansko-waryscyjskiej, ktéra byta skutkiem wzajem-
nego oddziatywania Gondwany, Awalonii, Baltiki, Laurencji oraz
kilku mikrokontynentéw (np. Murphy, Nance, 1989; Franke, 2000;
Kroner i in., 2007; van Staal i in., 2012; Torsvik, Cocks, 2017).

Na pétnocno-zachodniej flance orogenu waryscyjskiego w srodko-
wej Europie znajdowat sie paleokontynent Baltika (fig. 1), obecnie
reprezentowany przez kraton wschodnioeuropejski. Jego krysta-
liczne podtoze jest pokryte osadami platformowymi, za$ ku potu-
dniowemu zachodowi zanurza si¢ pod lub graniczy z przytgczony-

mi w trakcie wczesnopaleozoicznej akrecji mikrokontynentami i ter-
ranami, takimi jak wschodnia Awalonia (np. Murphy, Nance, 1989;
zwana réowniez Awalonig perybattycka, np. Linnemann, 2025; fig. 1,
2, 3) oraz jednostki matopolska i tysogorska (Belka i in., 2002).
W tej brzeznej czesci Baltiki (kratonu wschodnioeuropejskiego)
(fig. 2, 3; Linnemann, 2025) dane geofizyczne (zwtaszcza wyniki
gtebokich profili sejsmicznych) sugerujg daleka kontynuacje roz-
ciggnietej i wycienionej dolnej oraz srodkowej skorupy Baltiki, by¢
moze az po linie uskokowg $rodkowej Odry (fig. 2; np. Smit i in.,
2016; Franke, 2020; Mazur, Schulmann, 2024).

Wschodnia Awalonia, rozpoznana poczatkowo w Wielkiej Brytanii,
jest oddzielong przez Atlantyk czes$cig mikrokontynentu perygon-
dwanskiego, Awalonii, znanego juz wczesniej z Ameryki Potnocnej,
gdzie taczy w sobie kilka terranéw: Karoline, Ganderie oraz Awa-
lonie sensu stricto (np. van Staal i in., 2012). Odtgczyta sie ona
od krawedzi Amazonii jako niewielka czes¢ tego paleokontynentu
przed ok. 550 min lat, jednoczes$nie z Baltikg (np. Zelazniewicz i in.,
2020). Od tego czasu nalezata — w swej najbardziej wschodniej
czesci — do strefy perybattyckiej i prawdopodobnie przytgczyta sie
do obecnego potudniowo-zachodniego obrzezenia Baltiki (fig. 3;
Linnemann, 2025). Awalonia niemal catkowicie odtgczyta sie od
obrzezenia Gondwany w péznym kambrze i wczesnym ordowiku
(np. Murphy, Nance, 1989), natomiast podczas zamykania si¢ mo-
rza Tornquista jako fragmentu oceanu Japetus, przytgczyta sie swag
wschodnig czescig do potudniowo-zachodniego obrzezenia Baltiki
ok. 450 min lat temu (fig. 3; np. Torsvik, Cocks, 2017; Linnemann
iin., 2024). Wschodnia Awalonia podzielita sie nastepnie na czes¢
zachodnig i wschodnig podczas dolnego karbonu w procesach
waryscyjskiej tektoniki kolizyjnej (Linnemann, 2025). Obie te cze-
Sci sg ograniczone tektonicznie na swych pétnocno-wschodnich
krawedziach wzdtuz lineamentu dolnej taby — $rodkowej Odry.
Czes¢ zachodnia, poza Wielkg Brytania, wystepuje w podtozu ma-
sywu renskiego (Koénigshofiin., 2025), gér Harzu (Linnemanniiin.,
2024) oraz wzgorz Flechtingen (Linnemann i in., 2025a). Czes$¢
wschodnia reprezentowana jest przez jednostke Brunowistulii wraz
z wchodzacym w jej sktad podtozem bloku goérnoslgskiego (fig. 2;
Dudek 1980; Hanzl i in., 2025; Kalvoda i in., 2025), a takze przez
jednostke morawska (Friedl i in., 2004). W potudniowo-zachodnim
zakonczeniu tej ostatniej jednostki odstaniajg sie gnejsy z Dobrej
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FIG. 1. Gtéwne jednostki strukturalne zaangazowane w tektonike ptyt podczas orogenezy waryscyjskiej w gondwanskiej Europie i jej otoczeniu. Nalezy
zauwazy¢ silny zwigzek miedzy Kadomig a pétnocno-zachodnig Afryka, wynikajacy z rozmieszczenia na obydwu obszarach gérnoediakarskich i hirnanckich
osadow lodowcowych, podtoza eburniafiskiego i sylurskich ,goracych tupkéw” (ang. ,hot shales”); AM — masyw armorykanski; BM — Masyw Czeski;

FCM - francuski Masyw Centralny; IM — Masyw Iberyjski; M — jednostka morawsko-$laska; S — Sudety. Strefy tektonostratygraficzne waryscydow:

CIZ - centralno-iberyjska; CZ - kantabryjska; GTOM - Galicia-Tras-os-Montes; MZ — moldanubska; OMZ - Ossa-Morena; PL — Pulo do Lobo; SPZ - potudniowo-
portugalska; SXZ — saksoturyriska; WALZ — zachodnioasturyjsko-leonska; TBU — Tepla-Barrandienu (Linnemann i in., 2025b, zmodyfikowano)
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(ang./niem. Dobra Gneiss) o wieku 1374 +5 do 1398 +10 min lat

(Lindner i in., 2020, 2021). Mtodsze intruzje granitoidowe we ok. 430 min lat temu
wschodniej czes$ci wschodniej Awalonii zostaty wydatowane na
567 +6 — 614 £10 min lat (Friedl i in., 2004; Mazur i in., 2015; Svojt-
ka iin., 2017) i zawierajg zapis wydarzen magmowych typu awa-
lonskiego, dobrze znanych z zachodniej, wschodniej czes$ci oraz
z Awalonii zachodniej w Wielkiej Brytanii, Nowej Fundlandii i Nowej
Szkocji (np. van Staal, 2012).

Kadomia stanowi te cze$¢ gondwanskiej ptyty tektonicznej, ktoéra
buduje potudniowy segment srodkowoeuropejskich waryscydéw
(fig. 1, 2). Pojecie ,Kadomia” jest w tym rozdziale stosowane za-
miast takich dotychczasowych okreslen, jak zespot ,terranéw ar-
morykanskich” (ang. Armorican Terrane Assemblage — ATA) albo
,<Armoryka” w znaczeniu przyjetym np. przez Franke (2000) za
licznymi wczes$niejszymi autorami. Termin ,Armoryka” implikuje
transfer terranu o tej nazwie i afiliacji geograficznej (np. Franke,
2000) w poprzek oceanu Rei (ang. Rheic Ocean), zas$ to wydarze-
nie zostato kilkakrotnie zakwestionowane na podstawie wynikéw
badan proweniencji osadéw (np. Linnemann i in., 2004) oraz w al-
ternatywnych modelach geotektonicznych (np. Kroner i in., 2007;
Kroner, Romer 2013). W zwigzku z tym, w niniejszym tekscie pre-
ferowane jest okreslenie ,Kadomia”, poniewaz jest ono niezalezne
od jakiegokolwiek modelu geotektonicznego i odnosi sie wytgcznie
do istnienia ,podtoza kadomskiego” powstatego w wyniku proce-
sOw orogenicznych identyfikowanych wiekowo jako kadomskie
(Linnemann, 2025). Ogdlne cechy Kadomii to wystepowanie edia-
karskich komplekséw tukéw magmowych i basenéw marginalnych
w przedziale wiekowym ok. 580-540 min lat, pochodzenie zachod-
nioafrykanskie, dokumentowane wiekami cyrkonéw detrytycznych
(Linnemann i in., 2004, 2014), deformacja na przetomie ediakaru
i kambru oraz masywny koncowy impuls magmowy ok. 539-530
min lat temu (Linnemann i in., 2000). Niezgodno$¢ kadomska
zazwyczaj manifestuje sig¢ zdeformowanymi utworami poéznego
ediakaru pod przykryciem przez osadowe sekwencje kambro-or-
dowickie (np. Linnemann iin., 2014). Pod wzgledem paleogeogra-
ficznym, Kadomia musiata by¢ zlokalizowana na skraju kratonu
zachodnioafrykanskiego i rozciggac sie wzdtuz brzegu Gondwany
w kierunku wschodnim (fig. 3; np. Gutiérrez-Alonso i in., 2003; Lin-
nemanniin., 2004, 2014).

Masyw Czeski jest w duzej mierze zbudowany z komplekséw ka-
domskich, ktére stanowity czes¢ litosferycznej ptyty Gondwany
(fig. 2, 3; np. Linnemann i in., 2004, 2025b; Kroner i in., 2007; Zak
iin., 2025). Zachodnioafrykanskie pochodzenie Kadomii podkresla
wystgpowanie pozostatosci podtoza eburnianskiego (ang. Ebur-
nean) o wieku ok. 2 mld lat, reprezentowanego np. przez gnejsy
z |cart (fr. gneiss icartien) w masywie armorykanskim i ortognejsy
ze Svétlika (cz. svétlicka ortorula) w Masywie Czeskim, datowane
na 2061 +6 do 2089 +4 min lat (fig. 2; Kroner i in., 1988; Wendt
iin., 1993; Trubac i in., 2012). Inne cechy Kadomii, charaktery-
styczne dla Afryki Zachodniej i Gondwany, to obecnos$¢ osadow
glacjalnych zlodowacenia p6znoediakarskiego (Linnemann i in.,
2018, 2022; Vernhet i in., 2012), glacjalno-morskie tillity zlodowa-
cenia hirnanckiego oraz wystepowanie sylurskich hot shales (fig. 1;
np. Linnemann i in., 2025b).

Po kambryjsko-ordowickim oderwaniu si¢ terranow typu awalon-
skiego od po6tnocnego obrzeza Gondwany otworzyt sie ocean Rei
(fig. 3). Okoto 430—420 mIn lat, podczas syluru, w rezultacie kolizji
ztozonego superterranu awalonskiego (Karolina, Ganderia, Mira
i Awalonia sensu stricto) z Laurencjg i Baltikg, powstata Lauro-
sja; towarzyszyto temu zamkniecie oceanu lapetus. Tymczasem
we wczesnym sylurze ocean Rei osiggnat swoje maksymalne roz-
miary, po czym ulegt zamknieciu w wyniku subdukcji skierowanej
ku pétnocy. Subdukcja przedniej krawedzi oceanicznej czesci li-
tosferycznej ptyty gondwanskiej miata miejsce na potudniowym
brzegu Laurosji (fig. 3), zas zamkniecie oceanu Rei nastgpito pod
koniec wczesnego paleozoiku (Kroner i in., 2007; Kroner, Romer,
2013). Wydatowanie momentu obcigzenia szelfu Gondwany pia-
skami zawierajacymi laurosyjski cyrkon detrytyczny pozwala na
bardziej precyzyjne okreslenie czasu zamkniecia oceanu Rei, co
miato nastgpi¢ ok. 419 min lat temu, na przetomie syluru i dewonu
(Linnemann i in., 2024). W nastepstwie tego, pomiedzy ptytami
laurosyjska i gondwanska, otworzyt sie nowy ocean-sukcesor, na-
zywany, odpowiednio, oceanem renohercynskim (Franke, 2000)
lub alternatywnie, ze wzgledu na jego waski zarys, za to bardziej
poetycznie — ,renskim traktem morskim” (ang. Rhenish Seaway;
Linnemann i in., 2024). Zamkniecie tego kolejnego oceanu przez
subdukcje skierowana w kierunku potudniowo-wschodnim dopro-
wadzito do powstania srodkowoniemieckiego watu (albo wypie-
trzenia) krystalicznego (ang. Mid-German Crystalline Rise; niem.
Mitteldeutsche Kristallinschwelle), ktéry w czasach od péznego
dewonu po wizen dziatat jako tuk magmowy. W zwigzku z tym,
tre$¢ skalng srodkowoniemieckiego watu krystalicznego, mozna,

<
=
)

tarcza 600-62

arabsko-
nubijska

zdaniem autora, okres$la¢ mianem srodkowoeuropejskiego kom- FIG. 3. Rekonstrukcje paleogeograficzne przedwaryscyjskiej sytuacji
pleksu tuku magmowego (Central European Magmatic Arc — CE- tektonicznej ptyt ok. 540 i 430 min lat temu (Linnemann, 2025;
MAC; Linnemann, 2025). Linnemann i in., 2025b, zmodyfikowano)
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Charakterystyczne
populacje wiekowe
detrytusu, czyli ,kod
paskowy” dla wschodniej
Awalonii i potudniowo-
zachodniej Baltiki na
podstawie datowan U-Pb
cyrkonéw detrytycznych

Finalnie, waryscyjskie procesy orogeniczne doprowadzity do kolizji
o kinematyce ,strop ku NE” podczas etapu deformacji D, (Kroner
i in., 2007; Kroner, Romer, 2013) podczas wizenu i serpuchowu.
Kadomia dziatata jako indenter (,ostroga armorykanska” sensu
Kroner, Romer, 2013) wdzierajgcy sie ku pétnocnemu zachodowi
(w ramach kinematycznych: strop-ku-NW) i powodujgcy rozczton-
kowanie srodkowoeuropejskiej Awalonii na cze$¢ zachodnig (reno-
hercynskg) i wschodnig (morawsko-brunowislansko-gérnosligska)
(fig. 2). Kompleks CEMAC utworzyt sie pierwotnie na skorupie gon-
dwanskiej (kadomskiej), ale zawiera rowniez odziedziczone frag-
menty dolnodewonskich (ems) osadéw szelfowych (Zeh, Gerdes
2010; Linnemann i in., 2024). Podczas deformacji D, tuk magmowy
zostat scisniety pomiedzy skorupg kadomska a laurosyjska i ulegt
wyklinowaniu ku wschodowi w okolicy Wroctawia (fig. 2).

5.1.5.2. 1zotopowy zapis poszczegolnych ptyt
litosferycznych

Wieki U-Pb cyrkonow detrytycznych sg od ¢wieréwiecza uzywane
w badaniach srodkowoeuropejskich waryscydéw (np. Linnemann
i in., 2000, 2004). W tym czasie pojawito sie wiele przyktadéw
pogtebiajacych wiedze dotyczacy identyfikacji i proweniencji ptyt
litosferycznych, mikrokontynentéw i terranéw. W szczegdlnosci,
wzrost popularnosci stosowania metody LA-ICP-MS w Europie od
ok. 2003 roku (Jeffries i in., 2003) przyczynit sie do masowego
datowania U-Pb cyrkonow detrytycznych, i — tym samym — do po-
wstania ogromnego zbioru danych umozliwiajgcych scharaktery-
zowanie skorupy europejskiej czesci Gondwany i sgsiednich piyt
litosferycznych (Stephan i in., 2018; Gartner i in., 2025). Od ok.
2010 roku izotopy Hf uzyskane metodg LA-MC-ICP-MS odegraty
wazng role jako narzedzie do udoskonalenia badan nad prowenien-
cja sktadowych jednostek strukturalnych orogenu waryscyjskie-
go oraz do rozpoznania i datowania epizodoéw przyrostu skorupy

tekstu, na kilku przyktadach pochodzacych z przedwaryscyjskich
kompleksoéw skalnych (ediakarskich i kambryjsko-ordowickich),
przedstawiono i krétko omoéwiono sygnatury U-Pb-Hf typowe dla
ptyt litosferycznych Gondwany i Laurosji, w tym dla ztozonego
mikrokontynentu Awalonii. Sygnatury te majg istotne znaczenie
dla zrozumienia przebiegu p6zniejszych, waryscyjskich proceséw
orogenicznych.

Potudniowo-zachodnia Baltika charakteryzuje sie populacjami
cyrkonu w przedziale wiekowym ok. 900-2000 min lat. Gtéwne
maksima lokujg sie w przedziale mezoproterozoicznym ok. 1,1-
1,2 mld lat i ok. 1,4-1,6 mld lat. Dodatkowe niewielkie maksimum
wystepuje zawsze w okolicy 2,7 mld lat (fig. 4). Sktad izotopowy Hf
detrytycznych cyrkonow z potudniowo-zachodniej Baltiki wskazuje
na recykling gtéwnie paleoproterozoicznej, a w mniejszym stopniu
mitodszej, liczgcej sobie ok. 1,5 mld lat skorupy (fig. 6).

Wschodnia Awalonia wykazuje znaczne maksimum wieku cyrko-
now detrytycznych w przedziale ok. 560—750 min lat, ze $rednig
ok. 600-630 min lat (fig. 4). Ta populacja cyrkonu odzwierciedla
magmatyzm tuku awalonskiego, aktywny gtéwnie w ediakarze (np.
Murphy, Nance, 1989). Dla wschodniej Awalonii charakterystyczny
jest tez udziat cyrkonéw mezoproterozoicznych w zakresie ok. 1,1-
1,6 mld lat, wskazujgcy na silny zwigzek z Baltikg i/lub Amazonia.
Ponadto wystepuje tam réwniez populacja cyrkonéw paleoprotero-
zoicznych (ok. 1,7-2,2 mld lat), ktéra odzwierciedla wptyw potnoc-
nej Gondwany (Afryka Zachodnia, Amazonia) lub paleoproterozo-
icznych kompleksow skalnych Baltiki. To samo dotyczy cyrkonow
archaicznych, ktére charakteryzuje rozrzut wiekéw od ok. 2,5 do
3,0 mld lat. W przypadku takich ziaren bardzo prawdopodobne sg
zrédta w Baltice i Afryce Zachodniej lub Amazonii. Cyrkony z okre-
su pre-neoproterozoicznego ze wschodniej Awalonii wskazujg na
mozliwe wzajemne oddziatywania tektoniczno-ptytowe Awalonii
z Amazonig, Baltikg i Afrykg Zachodnig podczas rozpadu Pannocji,
jak i pézniej (Nance i in., 2014; Li i in., 2019). Zapis izotopéw Hf

neoproterozoicznych

i kambryjsko-ordowickich
(wg Linnemannaiin.,
2012, 2024, 2025b)

(np. Zeh, Gerdes 2010; Linnemann i in., 2014). W dalszej czesci (fig. 7) swiadczy o recyklingu gtéwnie skorupy paleoproterozoicz-
nej i mezoproterozoicznej. Ponadto dane Hf wskazujg rowniez na
udziat przetopionej skorupy archaicznej sprzed ok. 3,0 mld lat.

0.006 70 Kraton zachodnioafrykanski stanowi wazne, lezgce na zapleczu
Wschodnia Awalonia (ang. hinterland) zrodto osadoéw neoproterozoicznych i paleozo-
o Masyw Brabancki | 60 icznych orogenu kadomskiego i szelfu Gondwany. Kraton sktada
2 0.005 A ce kambryjsko-ordowickie sie ze skat o wieku ok. 2,0-2,2 mld lat (orogeneza eburniansko-
2 n =537, -birimijska) i ok. 2,4-3,1 mld lat (orogenezy: liberyjska do leonian-
2 zakres zgodnos$ci wynikéw 50 skiej), zawierajgcych tak datowane cyrkony (fig. 5). W wigkszo$ci
) 0.004 4 ' przypadkéw obecna jest tez dodatkowa porcja cyrkonéw sprzed
g [ L 40 @ ok. 3,3-3,5 mld lat, pochodzgca z najstarszego rdzenia tarczy Re-
o S guibat na kratonie zachodnioafrykanskim, po raz pierwszy opisane;j
'g 0.003 1 2 przez Potrelaiin. (1996) (fig. 5). Izotopy Hf cyrkonéw z Afryki Za-
© 30 O chodniej wskazujg na recykling skorupy o wieku ok. 2,2-2,5 mld
o lat oraz ok. 2,7 do 3,5 mid lat (fig. 8).
0.002 +
i 20 Kadomia, reprezentujaca litosferyczng ptyte gondwanskg w wary-
scydach srodkowej Europy, charakteryzuje sie podtozem kadom-
0.001 1 " L 10 skim. Szarogtazy z basenéw marginalnych kadomskiego systemu
tuku magmowego wykazujg specyficzny rozktad wiekow U-Pb
detrytycznych cyrkondéw. Podobnie jak wschodnia Awalonia, Ka-
0.000 g T——— 0 domia charakteryzuje sie gtéwnym maksimum w zakresie ok. 560—
223238 S23233°2 750 mln lat (fig. 7). \.Nlelfl cyrk_onow pomleQZy oI§. 1,0a 1,.6 mid lat
MOODHOOMOO sg niezwykle rzadkie (fig. 5) i powszechnie opisywane jako tzw.
0.008 120 Iuka_magrr)owa Afryll<i. Zachodniej (ang,. West Africap Magme}tic
udniowo-zachodnia Baltika | 10 GapZ np. Linnemanniin., 2014). Inna g’foyvna populacja cyrkon_ovy,
| proterozoiczno-kambryjskie pomleld.zy“ok: 1,8 a 2,3 mid lat, polfrng sie ze szc;ytem eburnlan—
g 0.007 Telemark - 100 sko-birimijskim w Afryce Zachodniej (fig. 5). Archaiczne populacje
® - cyrkonéw wykazujg wieki w przedziale 2,5—-3,5 mld lat, co rowniez
'S 0.006 n =687, | o4 rz i i konow z Afryki Zachodniej (fig. 7). W tki
.2 zakres zgodnosci wynikow przypomina zapisy Cyrkonow z Alryki zachodniej ( '9- ..)' szystkie
2 L 80 te podobienstwa ograniczajg mozliwosci proweniencji Kadomii do
T 0.005 Afryki Zachodniej (Linnemann i in., 2004, 2014, 2024). Izotopy Hf
8 70 @ cyrkonow starszych od neoproterozoiku wykazujg rozktad (fig. 9)
g 0.004 1 L 60 % podobny do tego z kratonu zachodnioafrykanskiego (fig. 8). Dane
s - o te uzasadniajg hipoteze, ze gtowny recykling dotyczyt skoru
H N Ja hip e 9 y yKling yczy py
& %0 o paleoproterozoicznej i archaicznej (fig. 9). Ponadto kilka ziaren
0.003 ~ L 40 odzwierciedla przetopienie skorupy z czaséw hadeiku (ok. 4,3 mid
lat; fig. 9; Linnemann i in., 2014). Izotopy Hf z cyrkonéw neoprote-
0.002 - - 30 rozoicznych (gtéwnie z ediakaru) wykazujg caty zakres wydarzen:
L 20 od poddanej recyklingowi skorupy archaicznej do mtodej skorupy
0.001 neoproterozoicznej (fig. 9). Ta ostatnia mogta pochodzi¢ z mtodego
10 doptywu materiatu podczas magmatyzmu tuku magmowego.
0.000 oo coool coooono 0 0 Podsumowujac, oznaczenia wiekéw U-Pb w potgczeniu z wynikami
LI SRR RS 33RS analizy izotopdw Hf z cyrkonéw detrytycznych stanowig doskonate
N NICHICREIEP 00 0 ¢ ¢ 0 O i skuteczne narzedzie do rozpoznawania proweniencji ptyt litosfe-
lat) rycznych i mikrokontynentéw (terranéw) uczestniczgcych w wary-
_ - scyjskich (i nie tylko) procesach orogenicznych oraz do odtwarza-
o g > |5 nia ich interakcji tektoniczno-ptytowych podczas zachodzenia tych
_ "E’ 2 N8 procesow (np. Linnemann i in., 2007; Mazur i in., 2012, 2015; Zak,
_.E s E EE gi Slama 2018; Szczepanski i in., 2023).
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5.1.5.3. Kontynuacja gtéwnych jednostek
tektonicznych pomiedzy Polskg a wschodnig
czescig Niemiec

Z wyjatkiem domeny saksoturynskiej, rozpoznanie kontynuaciji
wielkich jednostek tektonicznych (,tektoniczno-ptytowych”) z Pol-
ski do wschodniej czgsci Niemiec jest mozliwe jedynie dzigki wy-
korzystaniu wynikow gtebokich odwiertéw w p6tnocno-wschodnich
Niemczech, wykonanych gtéwnie w okresie zimnej wojny (np. Be-
ier, Katzung, 1999, 2001; Beieriin., 2000; Katzung, 2004; Katzung
i in., 2004a, b; Zagora, Zagora, 2004; Lindert, Hoffmann, 2004;
Obstiin., 2004; Obst, 2025). Na terytorium Niemiec w przedperm-
skim podtozu mozna wydzieli¢ kilka jednostek tektoniczno-ptyto-
wych (fig. 10). Na poétnocy, w rdzeniu z odwiertu G14-1, wykona-
nego w dnie Morza Battyckiego, zidentyfikowano podtoze Baltiki.
Na podtoze wtasciwe dla Peribaltiki i perybattyckiej Awalonii natra-
fiono w znacznie gtebszych odwiertach w pétnocnych Niemczech
(np. Franke, 2020; Linnemann, 2025). Wschodnia Awalonia jest
reprezentowana w podtozu przez kompleksy skalne klasycznej
strefy renohercynskiej sensu Kossmat (1927) oraz ich paleozo-
iczng pokrywe. Baltika, Peribaltika wraz z perybattyckg Awalonig
oraz wschodnia Awalonia stanowity cze$c¢ ptyty Laurosji podczas
dewonu i wczesnego karbonu. Srodkowoniemiecki wat krystaliczny
(Brinkmann, 1948) powstat jako tuk magmowy podczas dolnego
karbonu w skorupie sakso-turynskiej (kadomskiej) na pétnocnym
skraju ptyty gondwanskiej (fig. 10). Kadomia reprezentuje ptyte
Gondwany w Masywie Czeskim i mozna jg podzieli¢ na strefy
saksoturynskg i moldanubskg, zgodnie ze schematem Kossmata
(1927).

Niewatpliwa skorupa Baltiki zostata odkryta w odwiercie G14-1,
wykonanym off-shore w rejonie Adlergrund na Morzu Battyckim
(fig. 10; np. Beier, Katzung 1999; Obst i in., 2004; Obst, 2025).
Inne odwierty, wykonane na wyspie Rugia (np. Arkona 101, Rugia
5, Lohme 2, Binz 1) oraz na statym ladzie w Meklemburgii i na
Pomorzu Przednim (Richtenberg 4, Lalendorf 1) i Brandenburgia
(Parchim 1, Préttin 1), dostarczyty przetomowych informacji na te-
mat nieznanego dotad gtebokiego podtoza pdétnocno-wschodnich
Niemiec, ukrytego pod sukcesjami osadowymi mezozoiku i keno-
zoiku (fig. 11), okreslonego swego czasu przez Stillego (1951) jako
terra incognita. Najlepszy dostepny aktualny przeglad odwiertow
w potnocno-wschodnich Niemczech mozna znalez¢é w publikacjach
Hoth iin. (1993) oraz Frankego (2020).

Odwiert G14-1 zapewnit dostep do czesci kratonicznego podtoza
Baltiki, reprezentowanego przez granitoidy, zwane dalej granito-
idami G14 (fig. 12). Wiekszos$¢ probek takich granitoidow miesci
sie w zakresie monzogranitoéw, kilka wykazuje sktad granodiorytu
i monzonitu (Katzung i in., 2004a). Wiek Pb—Pb tych granitoidow
wynosi 1460 +3 min lat (Obst i in., 2004). Granitoidy G14 nadscie-
lone sg skatami kambryjskimi i sylurskimi, o charakterze osadow
platformowych, i sg poréwnywalne z profilem dolnego paleozoiku
na wyspie Bornholm (fig. 12; Beier, Katzung, 1999; Obst, 2025).
Na zlepiencach dolnego kambru oraz piaskowcach z konkrecja-
mi fosforytowymi (formacje Adlergrund i Laesa) zalega formacja
potudniowoskandynawskich tupkéw atunowych (ang. South Scan-
dinavian Alum Shale) srodkowego kambru — dolnego tremadoku,
zawierajacych cienkie przetawicenia wapieni (fig. 12). Ku gorze,
powyzej wapienia Bjgrkasholmen, znajduje sie pakiet szarych tup-
kéw ilastych i mutowcow z péznego tremadoku do srodkowego
ordowiku, czesto wykazujgcy slady przerébki i prawdopodobne luki
w sedymentacji. Najwyzsza czes$¢ tej jednostki konczy sie powy-
zej wapienia Komrad (1,8 m) w tupku Dicellograptus o migzszosci
30,8 m (fig. 12). Gérny ordowik reprezentowany jest przez piaskow-
ce formacji Jerrestad o migzszosci 22 m, a nastepnie dolnosy-
lurska (landower) formacje tupkéw Rastrites o migzszosci 340 m
(fig. 12; Beier, Katzung, 1999). Caty przekréj G14-1 dotkniety jest
jedynie w matym stopniu odksztatceniami kruchymi.

Na potudniowy wschéd od odwiertu G14-1 przebiega kaledonski
front deformacji (fig. 10, 11; Franke, 2020; Katzung i in., 2004a;
Obst i in., 2025). Jednostka podtoza ograniczona nim od NE na
stosunkowo niewielkich gtebokosciach moze by¢ — na podstawie
danych geofizycznych — $ledzona na gtebokosciach wiekszych,
jeszcze dosc¢ daleko ku SW, az do lineamentu dolnej taby o prze-
biegu NW-SE (fig. 10, 11; Franke, 2020). Jednostke te mozna opi-
sac¢ w kategoriach Peribaltiki (Linnemann, 2025). Charakteryzuje
ja wycienione podtoze Baltiki o wieku mezoproterozoicznym, przy-
kryte cienkg sekwencjg osadéw platformowych typu battyckiego.
Zarowno wycieniona krystaliczna skorupa Baltiki, jak i jej pokrywa
platformowa sg pokryte osadami typu awalonskiego, ktére w tym
opracowaniu sg tgcznie okreslane jako Awalonia perybattycka
(fig. 11; Linnemann, 2025). Nie ma watpliwosci, ze procesy oroge-
niczne zaréwno kaledonskie, jak i waryscyjskie miaty swoj istotny
udziat w tektonicznym nasunigciu tej czgsci Awalonii na wycienione
obrzezenie Baltiki. Niemniej jednak nalezy tez wzig¢ pod uwage
pierwotne dokowanie czgsci Awalonii do Baltiki podczas ediakaru
(Zelazniewicz i in., 2020; Linnemann, 2025). Profil stratygraficzny
Awalonii perybattyckiej (fig. 12) rozpoczyna sie ediakarskg formacjg
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5 piaskowcowg z Lubmina, ktérej 229 m rdzenia zostato wydobyte

z odwiertu Loissin 1 (Beier, 2001). Piaskowce ediakarskie pochodzag
z gteboko zerodowanego obrzezenia kontynentalnego (Giese i in.,
1994). Osady kambryjskie nie sg znane z Awalonii perybattyckiej.
Nastepna w profilu jest formacja piaskowcow z Varnkevitz (o maks.
migzszosci 258 m napotkanej w odwiercie Rigen 5) z goérnego tre-
madoku (fig. 12). Ku gérze przechodzi ona w drobno laminowane
ciemne turbidyty formacji z Arkony (niem. Arkona Schwarzschie-
fer; maks. 1097 m), ktére stratygraficznie siegajg od najwyzsze-
go tremadoku do najnizszego karadoku (wedtug skali brytyjskiej
— Maletz, 2001). Wyzej lezgca formacja szarogtazéw z Nobbin (ka-
radok: sandbian — katian; Maletz, 2001) sktada sie z gruboziarni-
stych turbidytéw szarogtazowo-mutowcowych (o maks. migzszosci
do 2188 m), pochodzacych z tuku magmowego (Giese i in., 1994).
Zgodnie z aktualnym stanem wiedzy utwory syluru nie wystepuja
w sukcesji stratygraficznej Awalonii perybattyckiej (fig. 12). Dolno-
paleozoiczny odcinek profilu zamyka niezgodno$¢ zwigzana z de-
formacja kaledonska, ktérej wiek szacuje sie na ok. 420 min lat
(Beier, 2001; Katzung, 2004; Obst, 2025).
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Powyzej nieciggtosci kaledonskiej zapis sedymentacji, trwajgcej
od przejscia z emsu w eifel, rozpoczyna sie od piaskowca lgdo-
wego (migzszosci 10 m), po ktérym nastepujg osady molasowe
w facji old redu (o migzszosci maksymalnie do 1750 m), ztozone
z pstrych tupkéw ilastych, mutowcéw i piaskowcow wieku eifel-
-zywet. Profil gérnego zywetu konczy sig¢ morskimi piaskowcami
(do 100 m), a nastepnie gérnodewonskimi morskimi mutowcami,
itowcami, wapieniami, marglami i dolomitami (do 1170 m; Zagora,
Zagora, 2004).

Przewazajgca czesc¢ perybattyckiej Awalonii pokryta jest dolno-
karbonskimi osadami platformy wapienia weglowego (niem. Koh-
lenkalk), ktora sktada sie z sukcesji o0 migzszosci ponad 2300 m
ciemnoszarych i czarnych wapieni, margli, itowcow i dolomitow
(fig. 12; Lindert, Hoffmann, 2004). Formacja platformy weglanowej
obejmuje okres od turneju do gérnego wizenu (pietro V3b, asbian).
Jej potudniowy brzeg otaczajg osady fliszowe serpuchowu (namu-
ru), dotknigte deformacjg waryscyjskg (Lindert, Hoffmann, 2004).
Osady przy pétnocnej krawedzi platformy weglanowej wokét wysp
Hiddensee i Rugia oraz w najbardziej wysunietej na pétnoc czesci
Meklemburgii-Pomorza Przedniego przechodzg w facje osadowg
bardziej przypominajgcg kulm (Lindert, Hoffmann, 2004).

Wschodnia Awalonia zostata nasunieta na Awalonie perybattycka
podczas orogenezy waryscyjskiej ok. 325 min lat temu. Nasunie-
cie zostato rozpoznane w rdzeniu z gtebokiego odwiertu Préttlin 1
w pétnocno-zachodniej Brandenburgii (fig. 11; Franke, 2020). Skaty
ediakarskie wschodniej Awalonii znane sg w Niemczech jedynie
z kompleksu Wartenstein o wieku ok. 570 min lat, potozonego na
potudniowym skraju masywu renskiego (Doérr, Stein, 2019; Linne-
mann i in., 2024). Najblizej potozone wystgpienia powierzchniowe
dolnego paleozoiku wschodniej Awalonii wystepujg w masywie Sta-
velot-Venn (np. Herbosch i in., 2020) oraz w masywie Brabancji
(np. Linnemann i in., 2012).

Srodkowoniemiecki wat krystaliczny (lub wypietrzenie krystaliczne;
fig. 10, 13) zostat szczegdtowo opisany przez Zeha i Willa (2010)
oraz Ehlinga i in. (2025). Zbudowany jest on ze skat Srodkowoeu-
ropejskiego tuku magmowego, ktéry utworzyt sie na skorupie Ka-
domii podczas subdukcji ,renskiego traktu morskiego” (tj. oceanu
renohercynskiego) w kierunku potudniowo-wschodnim (Linnemann
iin., 2024; Linnemann i in., 2025a). Z kompleksu $rodkowoeuro-
pejskiego tuku magmowego Zeh i Gerdes (2010) opisali najpierw
pozostatosci kwarcytu emskiego kompleksu Ruhla, wykazujgce po-
chodzenie laurosyjskie. Takie kwarcyty powstaty na potudniowym
brzegu Laurosji i zostaly wigczone do potnocnego obrzezenia Ka-
domii podczas otwierania sie Morza Renskiego (ang. Rhenish Sea;
Linnemann i in., 2010a, b). Poczgtek subdukcji Morza Renskiego
i aktywnos$ci tuku magmowego w rejonie srodkowo-niemieckim
watu (wypietrzenia) krystalicznego rozpoczat sie 362 +9 min lat
temu i zaznaczyt sie intruzjg skat plutonicznych kompleksu gabro-
wego z Frankenstein (Kirsch i in., 1988). Srodkowoniemiecki wat
krystaliczny ciggnie sie pod przykryciem mtodszymi utworami az
do Polski i mozna go przesledzi¢ az do okolic Wroctawia (fig. 2;
Dorriin., 2006; Ehling i in., 2025).

Czes¢ Kadomii w Niemczech wchodzi w sktad pétnocnego obrze-
zenia Masywu Czeskiego. Jedynie ta czes$¢, ktéra zalicza sie do
tektoniczno-facjalnej strefy saksoturynskiej orogenu waryscyjskie-
go, rozcigga sie na terytorium Polski (fig. 13), natomiast jednostki
strukturalne zaliczane do strefy moldanubskiej wystepujg w Bawa-
rii, Czechach i Austrii. Strefa saksoturynska zostata po raz pierw-
szy wyodrebniona przez Kossmata (1927). Ze wzgledu na zapis jej
detrytycznych cyrkonéw ustalono, ze stanowi ona cze$¢ Kadomii
(np. Linnemann iin., 2000, 2004, 2014). Obecnie, niektérzy autorzy
dzielg strefe saksoturynskg na domene autochtoniczng, domene
nasuwczo-przesuwczg oraz domene allochtoniczng. Te ostatnig
mozna podzieli¢ na dolng i gorng (fig. 13; Kroner i in., 2007, 2010;
Linnemann i in., 2025b).

Domena autochtoniczna rozcigga sie od kompleksu Vesser i anty-
formy Schwarzburga na zachodzie, poprzez synkline Torgau-Do-
berlug i blok tuzycki, az po zachodnig cze$¢ Sudetéw i obejmuje
podtoze kadomskie oraz pokrywe osadowg obejmujacag zakres
wiekowy od dolnego kambru do dolnego karbonu (fig. 13, 14;
Linnemann, 2025). Podtoze kadomskie w strefie saksoturynskiej
zawiera sukcesje osadowe pochodzenia tukowego: z basenu za-
tukowego sprzed ok. 565-555 min lat oraz basenu retro-tukowego
(ang. retro-arc basin) lub przedgérskiego sprzed ok. 545-540 min
lat (np. Linnemann i in., 2014). Basen zatukowy zawiera wywodza-
ce sie z tuku magmowego turbidyty szarogtazowe, bazalty typu
MORB i czarne czerty. Skaty te wystepujg na pétnocnym skrzydle
antyformy Schwarzburga (grupa Katzhitte, formacja Altenfeld; Lin-
nemann i in., 2014) oraz w synklinie Torgau-Doberlug (formacja
Rothstein; Buschmann, 1995). Na pasywnym obrzezeniu basenu
zatlukowego wystepujg sukcesje kwarcytow, tupkow kwarcowych
i glacjalno-morskich tillitow z péZznoediakarskiego okresu lodow-
cowego (Linnemann i in., 2018, 2022). Takie osady pasywnego
obrzezenia wystepujg tez w antyformie pétnocnosaksonskiej (gru-
pa Clanzschwitz), w strefie taby (fig. 14; grupa Weesenstein, Lin-



nemann i in., 2018) oraz na potudniowo-wschodnim obrzezeniu
bloku tuzyckiego (grupa Lausitz, formacja Goérlitz, grupa Machnin).
Mtodsze osady basenu przedgorskiego sktadajg sie z masywnych
i monotonnych turbidytéw szarogtazowo-mutowcowych, powsta-
tych wskutek kolizji tuku z kontynentem ok. 545-540 min lat temu.
Osady tego rodzaju wystepuja na potudniowo-wschodniej flance
antyformy Schwarzburga (grupa Katzhitte, formacja Frohnberg),
w antyformie pétnocnosaksonskiej (grupa Leipzig) oraz w bloku
tuzyckim (grupa Lausitz, formacja Kamenz; Linnemann i in., 2014,
2025b). Sukcesje osadowe z kadomskich basenéw sedymenta-
cyjnych zostaty tektonicznie zdeformowane w wyniku kolizji ka-
domskiego systemu tukéw magmowych z zachodnioafrykanskim
(gondwanskim) zapleczem (hinterlandem) na przetomie ediakaru
i kambru.

Po deformacji, kadomskie baseny marginalne zostaty intrudowane
masywnymi plutonami granodiorytowymi ok. 539-533 mIn lat temu
(Linnemanniin., 2014). Granodioryty kadomskie wystepujg na po-
tudniowym skrzydle antyformy Schwarzburga, w strefie uskokowej
taby i w bloku tuzyckim (Linnemann i in., 2014).

Sekwencje wulkaniczno-osadowe osadzone na podtozu kadom-
skim sg zbiorczo tagczone w sukcesje reprezentujgca facje turynska
(fig. 15). Utwory od kambru do syluru reprezentujg tam fragmenty
szelfu Gondwany. Utwory dewonskie do dolnokarbonskich powsta-
ty w warunkach wzajemnego oddziatywania ptyt Gondwany i Lau-
rosji podczas formowania sie superkontynentu Pangei. Regionami
typowymi dla wystgpowania osadow facji turynskiej sg antyformy
Schwarzburga i Bergi (fig. 13, 14), ktére zostaty niedawno szcze-
gotowo opisane przez Linnemanna i in. (2025b). Wazng cecha
osadow facji turynskiej jest pojawienie sie osadéw kambryjskich
w oddziale 2. kambru (ok. 520 min lat temu). Osady dolnego kam-
bru (oddziaty 3. i 4. — miaoling i furong) sg zdominowane przez
weglany morskie, natomiast skaty osadowe srodkowego kambru
(od wulianu do guzhangu) sg reprezentowane gtéwnie przez tupki
ilaste i piaskowce o typowym pochodzeniu zachodnioafrykanskim
(Abubaker i in., 2017). W gérnym kambrze wiekszo$¢ profili cha-
rakteryzuje si¢ przerwg w sedymentacji. Jedynym wyjatkiem jest
kompleks Vesser na skraju obszaru wystepowania strefy saksotu-
rynskiej (fig. 13, 14), ktory reprezentuje dolno- i Srodkowokambryj-
ska (ok. 522-492 min), dotknieta ryftingiem skorupe przejsciowa
do oceanicznej ze skatami maficznymi typu MORB oraz bimodal-
ng sukcesjg wulkaniczno-osadowg (Kemnitz i in., 2002). Przerwie
w sedymentacji podczas goérnego kambru towarzyszyto intensyw-
ne wydarzenie magmowe, charakteryzujgce sie umiejscowieniem
zwigzanych z ryftingiem wielkich plutonéw granitoidowych oraz
ekstruzji ryolitowych o wieku ok. 504 do 480 min lat (np. Ticho-
mirowa, 2003; Zieger i in., 2017; Linnemann i in., 2025b). Zjawi-
ska te najprawdopodobniej majg zwigzek z otwarciem oceanu Rei
(Linnemann i in., 2008). Dalszg typowa cechg sukces;ji facji turyn-
skiej jest utworzenie sie zwigzanych z ryftingiem i majgcych ok.
2000-3000 m migzszosci osadow goérnego kambru (oddziat 10.)
do tremadoku, sktadajgcych sie z kwarcytéw, piaskowcow, mu-
towcow i tupkow ilastych (formacja Goldisthal, grupa Frauenbach,
grupa Phycodes). Kolejng cecha Gondwany jest wystepowanie
osadowych, ooidowych rud zelaza o sktadzie z szamozytem i tu-
ryngitem w zakresie stratygraficznym od najwyzszego tremadoku
do katu, ktore wystepuja w najwyzszej czesci grupy Phycodes
i w formacjach Griffelschiefer i Schmiedefeld. Ordowicki odcinek
profilu zawiera przerwe w sedymentacji porownywalng do tzw.
,luki sardyjskiej” (Linnemann i in., 2025b), ktéra obejmuje okres
od llanwirnu do karadoku — wedtug skali brytyjskiej (od dolnego
darriwillu do $rodkowego katu). Kolejne typowe cechy charaktery-
styczne dla Gondwany, to wystepowanie osadéw lodowcowo-mor-
skich z okresu zlodowacenia hirnanckiego (formacja Lederschiefer/
tupki skérzaste) i sylurskich hot shales, reprezentowanych przez
dolng formacje tupkéw graptolitowych, pokrytych gtebokowodnym
wapieniem Ockerkalk (wapien ochrowy, przydol). Warstwy dolnego
i sSrodkowego dewonu sktadaja sie gtownie z tupkow ilastych i mu-
towcoéw. Wyjatkiem sg weglany formacji Tentakulitenknollenkalk
(tentakulitowy wapien gruztowy, prag) i formacji Tentakulitenschie-
fer—Nereitenquarzit (fupki tentakulitowe—kwarcyty nereitowe, ems).
Z kolei we franie miato miejsce intensywne wydarzenie magmowe,
ktére spowodowato powstanie na powierzchni grubych ryolitowych
potokow, pokryw i poduszek, ktorym towarzyszyty wgtebne intru-
zje tonalitowe i granitoidowe. Gérnodewonskie skaty osadowe
sktadajg sie gtéwnie z wapieni guzkowych, ktére obejmujg osady
dwoch horyzontéw wydarzenia Kellwasser. Warstwy dolnokarbon-
skie rozpoczynajg sie od warstwy weglanowej wapienia Gatten-
dorfia i czarnych tupkéw formacji RuBschiefer (turnej). Warstwy
wizenskie (od czadu do asbianu — wczesny wizen) charakteryzuja
sie masywnymi osadami fliszowymi, ztozonymi z turbidytéw sza-
rogtazowo-mutowcowych. Osady wczesnej molasy waryscyjskiej
w Hainichen i Doberlug zostaty zdeponowane w czasie od asbianu
do brygantu (wizen $rodkowy do najwyzszego). Deformacja wary-
scyjska osiagneta punkt kulminacyjny ok. 335-330 min lat temu,
czemu towarzyszyt masywny plutonizm granitoidowy, ktéry trwat
do ok. 300 min lat (Breitkreuz, Tichomirowa, 2025).

Domena nasuwczo-przesuwcza strefy saksoturynskiej rozcigga sie
od Lasu Frankonskiego poprzez strefe gornej taby az do Sudetow
Srodkowych (fig. 13; Linnemann i in., 2025b). Ta domena obej-
muje silnie zdeformowane, nasuniete i dotknigte Scinaniem strefy
skat osadowych facji turynskiej. Domena nasuwczo-przesuwcza
wykazuje budowe ptaszczowinowg i zdominowana jest przez ska-
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FIG. 10. Uktad ptyt paleotektonicznych i szwoéw oceanicznych na obszarze Niemiec
oraz lokalizacja przekroju z fig. 11
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FIG. 12. Profile stratygraficzne reprezentatywne dla SW Baltiki i NE Niemiec (1) dla dolnego paleozoiku z odwiertu G 14 na SW Battyku oraz (2) dla osadéw ediakaru

i paleozoiku Awalonii perybattyckiej, pogrzebanych pod utworami mtodszymi (dane z: Katzung, 2004; Katzung i in., 2004a, b; Zagora, Zagora, 2004; Lindert, Hoffmann,
2004). Gtéwne litologie: 1 — szarogtazy, niedojrzate piaskowce; 2 - zlepience; 3 — piaskowce gruboziarniste i kwarcyty; 4 — piaskowce, kwarcyty; 5 — itowce, mutowce, tupki
ilaste, tupki krystaliczne; 6 - tupki atlunowe, ciemne mutowce; 7 — wapienie, dolomity; 8 — granitoidy
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FIG. 14. Schematyczna mapa geologiczna strefy saksoturyriskiej sensu stricto przedstawiajaca rozmieszczenie paleozoicznych skat osadowych facji turyfskiej i bawarskiej

(wg Linnemannai in., 2010b). NWSG - pasmo tupkowe Nossen-Wilsdruff, ETSG — pasmo tupkowe doliny taby (oba wystepuja w strefie $cianania gornej Laby);

1 - rozprzestrzenienie podtoza kadomskiego i pokrywajacych je paleozoicznych skat osadowych facji turynskiej; 2 — dolny i $rodkowy kambr facji turyiskiej, 3 — Srodkowy i gérny kambr
kompleksu Vesser, 4 — zewnetrzna czes¢ strefy saksoturynskiej, gdzie skaty ordowiku wystepuja wytacznie w postaci znacznej migzszo$ci uwarstwionych i wysoce dojrzatych kwarcytow
tremadoku; 5 — plutony kadomskie (ok. 538 min lat), 6 — plutony gérnego kambru/dolnego ordowiku (ok. 490 min lat), 7 — zmetamorfizowane skaly paleozoiczne facji turyniskiej (fyllity

i fyllity z granatami jednostek MP/LT ($redniego cisnienia/niskiej temperatury) oraz LP/LT w stosie ptaszczowin Gor Kruszcowych i obszaréw przylegtych, 8 — skaty podtoza kadomskiego
MP/MT w koputach gnejsowych Freibergu i Reizenhain oraz skaty paleozoiczne w HP/HT ptaszczowinach Gér Kruszcowych, 9 — skaty wysokiego stopnia metamorfizmu saksoriskiego
masywu granulitowego, 10 - paleozoiczne skaty osadowe facji bawarskiej, 11 — paleozoiczne skaty osadowe o mieszanym sktadzie facji turynskiej i bawarskiej, 12 — skaty wysokiego
stopnia metamorfizmu w ptaszczowinach Miinchbergu oraz tzw. migdzygorza z Wildenfels i Frankenberg, 13 — granity waryscyjskie (~ 335-325 min lat), 14 — skaty metamorficzne
$rodkowoniemieckiego watu krystalicznego (pod przykryciem mezozoiku i kenozoiku), 15 — skaty metamorficzne Srodkowoniemieckiego watu krystalicznego na powierzchni
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ty osadowe facji bawarskiej (fig. 16) oraz kambryjsko-ordowickie
skaty krystaliczne, okreslane jako gorny allochton (fig. 13; Kroner
iin., 2007; Klemd, 2010; Kroner, Romer, 2013). Kompleksy ptasz-
czowinowe gornego allochtonu reprezentowane sg przez masyw
Munchbergu (Franke, 1984) oraz niewielkie obszarowo jednostki
Wildenfels i Frankenberg na przedpolu Gér Kruszcowych, a takze
przez masyw Gor Sowich w Sudetach (fig. 13; Klemd, 2010 oraz
literatura tam cytowana). Krystaliczne skaty felzytowe tych czapek
tektonicznych wykazujg péznokambryjski do wczesnoordowickiego
wiek protolitow i wspotwystepuja z zielehcami (,prazynitami”), am-
fibolitami i eklogitami (Klemd, 2010 oraz literatura tam cytowana).
Skaty osadowe facji bawarskiej wystepuja w najnizszym stosie
ptaszczowin i sg tektonicznie pokryte przez ptaszczowiny krysta-
liczne. Dolnopaleozoiczne (kambr do syluru) osady facji bawarskiej
(fig. 16) reprezentujg bardziej dystalne litologie szelfu Gondwany,
ktore wykazujg podobienstwa do osadéw facji turynskiej. Istotna
réznica lezy w charakterze skat dewonskich i wczesnokarbonskich.
Niemal caty dewon sktada sie z czertéw zawierajgcych radiolaryty,
osadzonych na zewnetrznym bardzo gtebokim szelfie, a nawet na
dnie oceanicznym (fig. 16). Wizen sktada sie z osadow typu dzi-
kiego fliszu, zawierajgcych brekcje czertowe (niem. Kieselschie-
fer-Hornstein-Brekzie) i duze olistolity wapieni dolnokarbonskich
(niem. Kohlenkalk) oraz innych litologii (fig. 16). Podczas defor-
macji D, (Kroner i in., 2007), skaty domeny nasuwczo-przesuw-
czej zostaty przemieszczone o ok. 150-200 km i ulegty silnemu
Scinaniu wzdtuz strefy gornej taby w wyniku prawoskretnych
przemieszczen przesuwczych (Linnemann, 1994; Linnemanniiin.,
2018, 2025b; zob. tez Aleksandrowski, 1995; Aleksandrowski i in.,
1997) i kontynuujg sie poprzez pasma tupkowe Nossen-Wilsdruff
Schiefergebirge i Elbtalschiefergebirge (,gory tupkowe doliny
taby”) w obreb Sudetéw srodkowych (fig. 13). Prawoskretne ruchy
przesuwcze wzdtuz strefy gornej Laby miaty miejsce w przedziale
czasu od ok. 334 do 327 min lat temu, co wynika z wieku intruzji
granitoidéw masywu Misni i granitu Markersbach (fig. 13; Hofmann
iin., 2009).

Egzotyczne metamorficzne jadro saksonskiego masywu granuli-
towego (niem. Sachsisches Granulitgebirge) intrudowato w obreb
,domeny nasuwczo-przesuwczej” (fig. 13; np. Franke, 1993; Kro-
ner, 1995; Roétzler, Romer, 2010; Sagawe i in., 2016, 2025). Jadro
to jest osadzone w skatach tupkowych okrywy o niskim stopniu
metamorfizmu (niem. Schiefermantel), reprezentujgcych wulka-
niczno-osadowa sukcesje facji turynskiej i charakteryzujacych sie
wysokim udziatem efektow deformacji przez $cinanie i mylonity-
zacje. Petnity one role strefy odspojenia w masywie granulitowym
(Sagawe i in., 2016, 2025). Szczyt metamorfizmu granulitéw sza-
cuje sie na ok. 341 min lat temu, przy cisnieniu 22—-23 kbar i tem-
peraturze powyzej 1000°C (Romer, Roétzler, 2001; Rétzler, Romer,
2001). Wiek cyrkonu sugeruje, ze granulity pochodza z Lauros;ji
(Sagawe i in., 2016).

Domena autochtoniczna, okreslana réwniez jako dolny allochton
(Kroner i in., 2007), obejmuje stosy ptaszczowin krystalicznych
(fig. 13) w Gorach Kruszcowych (inaczej: Rudawach, niem. Erz-
gebirge) i Swierkowych (niem. Fichtelgebirge). Domena ta jest
rozcigta przez przemieszczenia przesuwcze wzdtuz strefy gornej
taby i kontynuuje sie dalej na wschdéd w Sudetach — w masywach
Snieznika i Orlicy (fig. 13; Linnemann i in., 2025b). Stos ptaszczo-
winowy Gor Kruszcowych i Swierkowych obejmuje kilka jednostek
tektoniczno-metamorficznych. Géry Kruszcowe zawierajg co naj-
mniej szes$¢ jednostek tego rodzaju, ktére zostaty uksztattowane
w odmiennych warunkach metamorficznych (Mingram, Rétzler,
1999; Roétzler, Plessen, 2010). Analiza geochemiczna skat meta-
osadowych z Go6r Kruszcowych wskazuje na zrédto pochodzenia
materiatu zwigzane z Gondwana, tj. osady szelfu Gondwany oraz
podtoze kadomskie w domenie autochtonicznej (Mingram, 1998).
Kompleksy skalne Gor Kruszcowych zostaty subdukowane w kie-
runku SW (tj. ze zwrotem ,strop ku NE”) i ekshumowane w kon-
tynentalnym kanale subdukcyjnym w kierunku NW (ze zwrotem
,strop-ku-SE”) podczas deformacji D, oraz umiejscowione w obre-
bie skat wspotczesnej domeny nasuwczo-przesuwczej na poziomie
Srodkowej skorupy. Scinanie o zwrocie ,strop-ku-NW” podczas eta-
pow deformacji D, i D, uksztattowato finalng architekture skorupy
w tym obszarze (fig. 13; Kroner i in., 2007). Dolna jednostka gnej-
sowa (o charakterystyce metamorfizmu MP-MT) sktada sie z pro-
tolitébw pochodzgcych z podtoza kadomskiego (szarogtazy, grano-
dioryty) oraz z granitoidéw p6znokambryjsko-wczesnoordowickich
(Tichomirowa, 2003). Bardziej ztozona gorna jednostka gnejsowa
(o warunkach metamorfizmu HP-HT) zawiera jednostki gnejsowo-
eklogitowe | i Il oraz jednostke tupkowo-eklogitowa.

Cechg charakterystyczng jednostki gnejsowo-eklogitowej Il jest
wystepowanie skat uksztattowanych w warunkach UHP-HT, w tym
skat kwarcowo-skaleniowych (felzytéw) z metamorficznymi mikro-
diamentami uwiezionymi w cyrkonie i granacie (Massonne, 1999).
Skaty te zostaty nazwane saidenbachitem od miejsca ich odkrycia
w obrebie sztucznego zbiornika wodnego Saidenbach, i ich charak-

terystyka termobarometryczna $wiadczy o gtebokos$ci pogrzebania
protolitu rzedu ponad 140 km (Massonne, 1999, 2023). Szczyt me-
tamorfizmu UHP-HT datowano na ok. 340 min lat (podsumowanie
w: Rétzler, Plessen, 2010 oraz literatura tam cytowana). Jednostki
gnejsowe dolne i gérne sa przykryte jednostka granatowo-fyllitowa
(MP-LT), jednostkg fyllitowg LP-LT i jednostkg fyllitowg VLP-VLT;
Rotzler, Plessen, 2010). Ekshumacja do poziomu erozji nastapita
w Goérach Kruszcowych ok. 330 min lat temu, a w masywie granu-
litowym — ok. 315 miIn lat temu (Linnemann i in., 2025b oraz zrédta
tam cytowane).

LITERATURA

Abubaker A., Hofmann M., Gartner A., Linnemann U., Elicki O., 2017. First U-
Pb geochronology on detrital zircons from Early-Middle Cambrian strata
of the Torgau-Doberlug Syncline (eastern Germany) and palaeogeogra-
phic implications. International Journal of Earth Sciences, 106: 2445-
2459.

Aleksandrowski P., 1995. Rola wielkoskalowych przemieszczen przesuwczych
w uksztattowaniu waryscyjskiej struktury Sudetéw. Przeglad Geologiczny,
43: 745-754.

Aleksandrowski P., Kryza R., Mazur S., Zaba J., 1997. Kinematic data on major
Variscan strike-slip faults and shear zones in the Polish Sudetes, northe-
ast Bohemian Massif. Geological Magazine, 134: 727-739.

Beier H., 2001. Die strukturelle Entwicklung der Riigen-Kaledoniden und ihres
nordlichen Vorlandes (Nordost-Deutschland und sidliche Ostsee) —
Untersuchungen an einem verdeckten altpaldozoischen Orogen. Rozpra-
wa doktorska, Universitat Greifswald.

Beier H., Katzung G., 1999. Lithologie und Strukturgeologie des Altpaldozo-
ikums in der Offshore-Bohrung G14-1/86, siidliche Ostsee. Greifswalder
geowissenschaftliche Beitrage, 6: 327-345.

Beier H., Katzung G., 2001. The deformation history of the Riigen Caledonides
(NE-Germany) — implications of the structural inventory of the Riigen 5
borehole. Neues Jahrbuch fiir Geologie und Paldontologie — Abhandlun-
gen, 222: 269-300.

Beier H., Maletz J., Béhnke A., 2000. Development of an Early Paleozoic fore-
land basin at the SW margin of Baltica. Neues Jahrbuch fiir Geologie und
Paldontologie — Abhandlungen, 218: 129-152.

Belka Z., Valverde-Vaquero P., Dorr W., Ahrendt H., Wemmer K., Franke W.,
Schafer J., 2002. Accretion of first Gondwana-derived terranes at the mar-
gin of Baltica. W: Paleozoic Amalgamation of Central Europe (red.
J.A. Winchester, T.C. Pharaoh, J. Verniers). Geological Society, London,
Special Publications, 201: 19-36.

Breitkreuz C., Tichomirowa M., 2025. Permian-Carboniferous magmatism.
W: The Variscan Orogen of Central Europe: Geodynamics — Geochrono-
logy — Geobiology (red. U. Linnemann): 577-607. Springer, Cham.

Brinkmann R., 1948. Die mitteldeutsche Schwelle. Geologische Rundschau,
36: 56-66.

Buschmann B., 1995. Geotectonic facies analysis of the Rothstein Formation
(Neoproterozoic, Saxothuringian Zone, East Germany). Niepublikowana
rozprawa doktorska, TU Bergakademie Freiberg: 1-122.

Dorr W., Stein E., 2019. Precambrian basement in the Rheic suture zone of the
Central European Variscides (Odenwald). International Journal of Earth
Sciences, 108: 1937-1957.

Dérr W., Zelazniewicz A., Bylina P., Schastok J., Franke W., Haack U., Kulicki
C., 2006. Tournaisian age of granitoids from the Odra Fault Zone (south-
western Poland): equivalent of the Mid-German Crystalline High? Interna-
tional Journal of Earth Sciences, 95: 341-349.

Dudek A., 1980. The crystalline basement block of the Outer Carpathians in
Moravia: Bruno-Vistulicum. Rozpravy CSAV. Rada matematickych
a pfirodnich véd, 90: 3-85.

Ehling B.-C., Miller C.O., Zeug M., 2025. The Mid-German Crystalline Rise:
Boundary and Composition Based on Geophysical and Borehole Data.
W: The Variscan Orogen of Central Europe: Geodynamics — Geochrono-
logy — Geobiology (red. U. Linnemann): 347-385. Springer, Cham.

Franke D., 2020. Regionale Geologie von Ostdeutschland — Ein Kompendium.
Strona internetowa: www.regionalgeologie-ost.de (dostep: 11 lutego 2025
r.).

Franke W., 1984. Variszischer Deckenbau im Raume der Miinchberger Gne-
ismasse — abgeleitet aus Fazies, Deformation und Metamorphose im
umgebenden Paldozoikum. Geotektonische Forschungen, 68: 1-253.

Franke W., 1993. The Saxonian granulites: a metamorphic core complex? Geo-
logische Rundschau, 82: 505-515.

Franke W., 2000. The mid-European segments of the Variscides: tectonostrati-
graphic units, terrane boundaries and plate tectonic evolution. Geological
Society, London, Special Publications, 179: 35-61.

Friedl G., Finger F., Paquette J.-L., von Quadt A., McNaughton N.J., Fletcher
I.R., 2004. Pre-Variscan geological events in the Austrian part of the Bo-
hemian Massif deduced from U-Pb zircon ages. International Journal of
Earth Sciences, 93: 802—-823.

Gartner A., Sagawe A., Zieger-Hofmann M., Zieger J., Linnemann U., 2025.
Atlas of Pre-mesozoic Zircon Provinces in the Central and Western Euro-
pean Variscides and Surrounding Cratons. W: The Variscan Orogen of
Central Europe: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red.
U. Linnemann): 659-739. Springer, Cham.

S

Platforma
paleozoiczna

243



Literatura

244

Giese U., Katzung G., Walter R., 1994. Detrital composition of Ordovician
sandstones from the Riigen boreholes: implications for the evolution of
the Tornquist Ocean. International Journal of Earth Sciences, 83: 293—
308.

Gutiérrez-Alonso G., Fernandez-Suarez J., Jeffries T.E., Jenner G.A., Tubrett
M.N., Cox R., Jackson S.E., 2003. Terrane accretion and dispersal in the
northern Gondwana margin. An Early Paleozoic analogue of a long-lived
active margin. Tectonophysics, 365: 221-232.

Hanzl P., Janou$ek V., Burianek D., Hrdlickova K., Finger F., Kalvoda J., 2025.
The Brunovistulicum — the Neoproterozoic Basement of the Eastern Bo-
hemian Massif. W: The Variscan Orogen of Central Europe: Geodynamics
— Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann): 223-240. Springer,
Cham.

Herbosch A, Liégeois J.-P., Gartner A., Hofmann M., Linnemann U., 2020. The
Stavelot-Venn Massif (Ardenne, Belgium), a rift shoulder basin ripped off
the West African craton: Cartography, stratigraphy, sedimentology, new
U-Pb on zircon ages, geochemistry and Nd isotopes evidence. Earth-
-Science Reviews, 203: 103142.

Hofmann M., Linnemann U., Gerdes A., Ullrich B., Schauer M., 2009. Timing of
dextral strike-slip processes and basement exhumation in the Elbe Zone
(Saxo-Thuringian Zone): the final pulse of the Variscan Orogeny in the
Bohemian Massif constrained by LA-SF-ICP-MS U-Pb zircon data. Geolo-
gical Society, London, Special Publications, 327: 197-214.

Hoth K., Rusblilt J., Zagora K., Beier H., Hartmann O., 1993. Die tiefen Bohrun-
gen im Zentralabschnitt der Mitteleuropaischen Senke — Dokumentation
fir den Zeitabschnitt 1962—1990. Schriftenreihe fiir Geowissenschaften,
2:7-145.

Jeffries T.E., Fernandez-Suarez J., Corfu F., Gutiérrez-Alonso G., 2003. Advan-
ces in U-Pb geochronology using a frequency quintupled Nd: YAG based
laser ablation system (A = 213 nm) and quadrupole based ICP-MS. Jour-
nal of Analytical Atomic Spectrometry, 18: 847-855.

Kalvoda J., Kumpan T., Babek O., Burianek D., Melichar R., 2025. Palaeozoic
Cover of the Brunovistulian Unit. W: The Variscan Orogen of Central Eu-
rope: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann):
241-260. Springer, Cham.

Katzung G., 2004. Regionalgeologische Stellung und Entwicklung. W: Geolo-
gie von Mecklenburg-Vorpommern (red. G. Katzung): 8-37. Schweizer-
bart, Stuttgart.

Katzung G., Feldrappe H., Obst K., 2004a. Vorpalaozoikum. W: Geologie von
Mecklenburg-Vorpommern (red. G. Katzung): 40-51. Schweizerbart, Stut-
tgart.

Katzung G., Maletz J., Feldrappe H., 2004b. Altpaldozoikum. W: Geologie von
Mecklenburg-Vorpommern (red. G. Katzung): 51-69. Schweizerbart, Stut-
tgart.

Kemnitz H., Romer R.L., Oncken O., 2002. Gondwana breakup and the nor-
thern margin of the Saxothuringian belt (Variscides of Central Europe).
International Journal of Earth Sciences, 91: 246-259.

Kirsch H., Kober B., Lippolt H.J., 1988. Age of intrusion and rapid cooling of the
Frankenstein gabbro (Odenwald, SW-Germany) evidenced by 40Ar/39Ar
and single-zircon 207Pb/206Pb measurements. International Journal of
Earth Sciences, 77: 693-711.

Klemd R., 2010. Early Variscan allochthonous domains: the Minchberg Com-
plex, Frankenberg, Wildenfels, and Goéry Sowie. W: Pre-Mesozoic Geolo-
gy of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the Variscan
Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 221-232. Schweizerbart, Stut-
tgart.

K&nigshof P., Jansen U., Linnemann U., Mende K., 2025. The Rhenish Massif
(Rheinisches Schiefergebirge). W: The Variscan Orogen of Central Euro-
pe: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann):
107-155. Springer, Cham.

Kossmat F., 1927. Gliederung des varistischen Gebirgsbaus. Abhandlungen
des Sachsischen Geologischen Landesamtes, 1: 1-39.

Kroner U., 1995. Postkollisionale Extension am Nordrand der Béhmischen
Masse — Die Exhumierung des Sachsischen Granulitgebirges. Freiberger
Forschungshefte C, 457: 1-114.

Kroner U., Romer R.L., 2013. Two plates — many subduction zones: the Vari-
scan orogeny reconsidered. Gondwana Research, 24: 298-329.

Kroner U., Hahn T., Romer R.L., Linnemann U., 2007. The Variscan orogeny in
the Saxo-Thuringian zone — Heterogenous overprint of Cadomian/Pale-
ozoic Peri-Gondwana crust. Geological Society of America Special Pa-
pers, 423: 153-172.

Kroner U., Romer R.L., Linnemann U., 2010. The Saxo-Thuringian Zone of the
Variscan Orogen as part of Pangea. W: Pre-Mesozoic Geology of Saxo-
-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the Variscan Orogen
(red. U. Linnemann, R.L. Romer): 3—16. Schweizerbart, Stuttgart.

Kréner A., Wendt I., Liew T.C., Compston W., Todt W., Fiala J., Vankova V.,
Vanek J., 1988. U-Pb zircon and Sm-Nd model ages of high-grade Molda-
nubian metasediments, Bohemian Massif, Czechoslovakia. Contributions
to Mineralogy and Petrology, 88: 257—-266.

Li Z.X., Mitchell R.N., Spencer C.J., Ernst R., Pisarevsky S., Kirscher U., Mur-
phy J.B., 2019. Decoding Earth’s rhythms: modulation of supercontinent
cycles by longer superocean episodes. Precambrian Research, 323: 1-5.

Lindert W., Hoffmann N., 2004. Karbon. W: Geologie von Mecklenburg-Vor-
pommern (red. G. Katzung): 79-95. Schweizerbart, Stuttgart.

Lindner M., Dérr W., Reither D., Finger F., 2020. The Dobra Gneiss and the
Drosendorf Unit in the south-eastern Bohemian Massif, Austria: West-
-Amazonian crust in the heart of Europe. Geological Society, London,
Special Publications, 503: 185-207.

Lindner M., Dérr W., Hauzenberger C.A., Reither D., Finger F., 2021. In search
of the oldest rock of Austria: The Hauergraben Gneiss, a 1.40 Ga old
mafic quartz-monzonitic inlayer in the Dobra Gneiss (Drosendorf Unit, Bo-
hemian Massif) as a new candidate. Austrian Journal of Earth Sciences,
114: 29-45.

Linnemann U., 1994. Geologischer Bau und Strukturentwicklung der sudlichen
Elbezone. Abhandlungen des Staatlichen Museums flir Mineralogie und
Geologie zu Dresden, 40: 7-36.

Linnemann U., Gehmlich M., Tichomirowa M., Buschmann B., Nasdala L., Jo-
nas P., Litzner H., Bombach K., 2000. From Cadomian subduction to Ear-
ly Paleozoic rifting: the evolution of Saxo-Thuringia at the margin of Gon-
dwana in the light of single zircon geochronology and basin development
(Central European Variscides, Germany). Geological Society, London,
Special Publications, 179: 131-153.

Linnemann U., McNaughton N.J., Romer R.L., Gehmlich M., Drost K., Tonk C.,
2004. West African provenance for Saxo-Thuringia (Bohemian Massif):
Did Armorica ever leave pre-Pangean Gondwana? — U/Pb-SHRIMP zir-
con evidence and the Nd-isotopic record. International Journal of Earth
Sciences, 93: 683-705.

Linnemann U., Gerdes A., Drost K., Buschmann B., 2007. The continuum be-
tween Cadomian orogenesis and opening of the Rheic Ocean: Con-
straints from LA-ICP-MS U-Pb zircon dating and analysis of plate-tectonic
setting (Saxo-Thuringian zone, northeastern Bohemian Massif, Germany.
W: The evolution of the Rheic Ocean: From Avalonian-Cadomian active
margin to Alleghenian-Variscan collision (red. U. Linnemann, R.D. Nance,
P. Kraft, G. Zulauf). Geological Society of America Special Paper, 423:
61-96.

Linnemann U., Pereira F., Jeffries T.E., Drost K., Gerdes A., 2008. The Cado-
mian Orogeny and the opening of the Rheic Ocean: The diacrony of geo-
tectonic processes constrained by LA-ICP-MS U-Pb zircon dating (Ossa-
-Morena and Saxo-Thuringian Zones, Iberian and Bohemian Massifs).
Tectonophysics, 461: 21-43.

Linnemann U., Romer R.L., Gerdes A., Jeffries T.E., Drost K., Ulrich J., 2010a.
The Cadomian Orogeny in the Saxo-Thuringian Zone. W: Pre-Mesozoic
Geology of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the
Variscan Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 37-58. Schweizer-
bart, Stuttgart.

Linnemann U., Hofmann M., Romer R.L., Gerdes A., 2010b. Transitional stages
between the Cadomian and Variscan orogenies: Basin development and
tectonomagmatic evolution of the southern margin of the Rheic Ocean in
the Saxothuringian Zone (North Gondwana Shelf). W: Pre-Mesozoic Geo-
logy of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the Vari-
scan Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 59-98. Schweizerbart,
Stuttgart.

Linnemann U., Herbosch A., Liégeois J.-P., Pin C., Gartner A., Hofmann M.,
2012. The Cambrian to Devonian odyssey of the Brabant Massif within
Avalonia: A review with new zircon ages, geochemistry, Sm—Nd isotopes,
stratigraphy and palaeogeography. Earth-Science Reviews, 112: 126—
154.

Linnemann U., Gerdes A., Hofmann M., Marko L., 2014. The Cadomian Oro-
gen: Neoproterozoic to Early Cambrian crustal growth and orogenic zo-
ning along the periphery of the West African Craton — constraints from
U-Pb zircon ages and Hf isotopes (Schwarzburg Antiform, Germany). Pre-
cambrian Research, 244: 236-278.

Linnemann U., Pidal A.P., Hofmann M., Drost K., Quesada C., Gerdes A., Mar-
ko L., Gartner A., Zieger J., Ulrich J., Krause R., Vickers-Rich P., Horak J.,
2018. A ~565 Ma old glaciation in the Ediacaran of peri-Gondwanan West
Africa. International Journal of Earth Sciences, 107: 885-911.

Linnemann U., Hofmann M., Gartner A., Gartner J., Zieger J., Krause R., Ha-
enel R., Mende K., Ovtcharova M., Schaltegger U., Vickers-Rich P., 2022.
An Upper Ediacaran Glacial Period in Cadomia: the Granville tillite (Armo-
rican Massif) — sedimentology, geochronology and provenance. Geologi-
cal Magazine, 159: 999-1013.

Linnemann U., Zweig M., Zieger-Hofmann M., Vietor T., Zieger J., Haschke J.,
Gartner A., Mende K., Krause R., Knolle F., 2024. The Harz Mountains
(Germany) — Cadomia meets Avalonia and Baltica: U-Pb ages of detrital
and magmatic zircon as a key for the decoding of Pangaea’s central sutu-
re. Geological Society, London, Special Publications, 542: 403—431.

Linnemann U., 2025. Inside Pangea: A Brief Introduction to the Variscan Oro-
gen in Central Europe. The Variscan Orogen of Central Europe: Geodyna-
mics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann): 1-11. Springer,
Cham.

Linnemann U., Zweig M., Zieger-Hofmann M., Vietor T., Zieger J., Gartner A,
Haschke J., Krause R., Mende K., Knolle F., 2025a. The Harz Mountains
and the Flechtingen Hills (Germany) — Geotectonic Processes on the So-
uthwestern Margin of Avalonia. W: The Variscan Orogen of Central Euro-
pe: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann):
157-171. Springer, Cham.

Linnemann U., Bartzsch K., Zieger-Hofmann M., Zieger J., Gértner A., Rojo-
-Perez E., Mende K., 2025b. The Saxothuringian Zone — From Cadomian
Subduction to Variscan Collision. W: The Variscan Orogen of Central Eu-
rope: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linnemann):
279-345. Springer, Cham.

Maletz J., 2001. Ordovician graptolite biostratigraphy of the Riigen wells. Neu-
es Jahrbuch fiir Geologie und Paldontologie — Abhandlungen, 222: 55—
72.

Massonne H.-J., 1999. A new occurrence of microdiamonds in quartzofeldspa-
thic rocks of the Saxonian Erzgebirge, Germany, and their metamorphic



evolution. Seventh International Kimberlite Conference, Cape Town, April
1999, South Africa: 533-539.

Massonne H.-J., 2023. A new type of saidenbachite with pseudomorphs after
coesite phenocrysts from the north-western Bohemian Massif, Germany.
Terra Nova, 35: 379-387.

Mazur S., Szczepanski J., Turniak K., McNaughton N.J., 2012. Location of the
Rheic suture in the eastern Bohemian Massif: evidence from detrital zir-
con data. Terra Nova, 24: 199-206.

Mazur S., Turniak K., Szczepanski J., McNaughton N.J., 2015. Vestiges of Sa-
xothuringian crust in the Central Sudetes, Bohemian Massif: Zircon evi-
dence of a recycled subducted slab provenance. Gondwana Research,
27: 825-839.

Mazur S., Schulmann K., 2024. At the border of peri-Gondwana and Baltica —
the structure of the eastern termination of the Variscan belt. Journal of the
Geological Society, London, 182, 1: jgs2024-075.

Mingram B., 1998. The Erzgebirge, Germany — subducted part of northern
Gondwana: geochemical evidence for repetition of early Palaeozoic meta-
sedimentary sequences in metamorphic thrust units. Geological Magazi-
ne, 135: 785-801.

Mingram B., Rétzler K., 1999. Geochemische, petrologische und geochemi-
sche Untersuchungen im Erzgebirgskristallin — Rekonstruktion eines Kru-
stenstapels. Schriftenreihe flir Geowissenschaften, 9: 1-80.

Murphy J.B., Nance R.D., 1989. Model for the evolution of the Avalonian-Cado-
mian belt. Geology, 17: 735-738.

Nance R.D., Murphy J.B., Strachan R.A., Keppie J.D., Gutiérrez-Alonso G.,
Fernandez-Suarez J., Quesada C., Linnemann U., D'Lemos R., Pisare-
vsky S.A., 2008. Neoproterozoic-early Palaeozoic tectonostratigraphy
and palaeogeography of the peri-Gondwanan terranes: Amazonian
v. West African connections. Geological Society, London, Special Publica-
tions, 297: 345-383.

Nance R.D., Gutiérrez-Alonso G., Keppie J.D., Linnemann U., Murphy J.B.,
Quesada C., Strachan R., Woodcock N., 2010. Evolution of the Rheic
Ocean. Gondwana Research, 17: 194-222.

Nance R.D., Murphy J.B., Santosh M., 2014. The supercontinent cycle: A retro-
spective essay. Gondwana Research, 25: 4-29.

Obst K., Hammer J., Katzung G., Korich D., 2004. The Mesoproterozoic base-
ment in the southern Baltic Sea — insights from the G14-1 offshore bore-
hole. International Journal of Earth Sciences, 93: 1-12.

Obst K., 2025. Terra Incognita — The Hidden Basement of Northern Central
Europe Revealed by Deep Boreholes. W: The Variscan Orogen of Central
Europe: Geodynamics — Geochronology — Geobiology (red. U. Linne-
mann): 15-42. Springer, Cham.

Potrel A., Peucat J.J., Fanning C.M., Auvray B., Burg J.-P., Caruba C., 1996.
3,5 Ga old terranes in the West African Craton, Mauritania. Journal of the
Geological Society, London, 153: 507-510.

Romer R.L., Rétzler J., 2001. P-T-t evolution of ultrahigh-temperature granuli-
tes from the Saxon Granulite Massif, Germany. Part Il: Geochronology.
Journal of Petrology, 42: 2015-2032.

Roétzler K., Plessen B., 2010. The Erzgebirge: a pile of ultrahigh- to low-pressu-
re nappes of Early Palaeozoic rocks and their Cadomian basement.
W: Pre-Mesozoic Geology of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active
Margin to the Variscan Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 253—
270. Schweizerbart, Stuttgart.

Rétzler J., Romer R.L., 2001. P-T-t evolution of ultrahigh-temperature granuli-
tes from the Saxon Granulite Massif, Germany. Part I: Petrology. Journal
of Petrology, 42: 1995-2013.

Rotzler J., Romer R.L., 2010. The Saxon Granulite Massif: a key area for the
geodynamic evolution of Variscan central Europe. W: Pre-Mesozoic Geo-
logy of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the Vari-
scan Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 233-252. Schweizerbart.

Sagawe A., Gartner A., Linnemann U., Hofmann M., Gerdes A., 2016. Exotic
crustal components at the northern margin of the Bohemian Massif — im-

plications from U-Th-Pb and Hf isotopes of zircon from the Saxonian Gra-
nulite Massif. Tectonophysics, 681: 234—-249.

Sagawe A., Gartner A., Zieger-Hofmann M., Zieger J., Gerdes A., Linnemann
U., 2025. The Saxonian Granulite Massif and Its Pre- and Post-metamor-
phic Evolution in the Light of New Geochronological Data of Non-granulite
Rocks. W: The Variscan Orogen of Central Europe: Geodynamics — Geo-
chronology — Geobiology (red. U. Linnemann): 387-415. Springer, Cham.

Smit J., Van Wees J.D., Cloetingh S., 2016. The Thor suture zone: from sub-
duction to intraplate basin setting. Geology, 44: 707-710.

Stephan T., Kroner U., Romer R.L., 2018. The pre-orogenic detrital zircon re-
cord of the Peri-Gondwanan crust. Geological Magazine, 156: 281-307.

Stille H., 1951. Das mitteleuropéische variszische Grundgebirge im Bild des
gesamteuropaischen. Geologische Jahrbuch, Beiheft 2: 1-138.

Svojtka S., Breiter K., Durisova J., Ackerman L., Veselovski F., Smerda J.,
2017. Geochemistry and U-Pb zircon ages of the Derflice granodiorite
from the Thaya (Dyje) Massif. Geoscience Research Reports, 50: 17-24.

Szczepanski J., Kaszuba G., Anczkiewicz R., lInicki S., 2023. Provenance of
the early Palaeozoic volcano-sedimentary successions from eastern part
of the Central Sudetes: implications for the tectonic evolution of the NE
Bohemian Massif. Geological Magazine, 160: 1498—1534.

Tichomirowa M., 2003. Die Gneise des Erzgebirges — hochmetamorphe Aqu-
ivalente von neoproterozoisch-friihpaldozoischen Grauwacken und Grani-
toiden der Cadomiden. Freiberger Forschungshefte C, 495: 1-222.

Torsvik T.H., Cocks L.R.M., 2017. Earth History and Palaeogeography. Cam-
bridge University Press, Cambridge: 1-317.

Trubag J., Vojtéch J., Vrana S., Wiegand B., 2012. Nature, tectonic setting and
likely origin of the Paleoproterozoic (~2,1 Ga) Svétlik orthogneisses (so-
uthern Bohemia). Mineralia Slovaca, 1: 110.

van Staal C.R., Barr S.M., Murphy J.B., 2012. Provenance and tectonic evolu-
tion of Ganderia: constraints on the evolution of the lapetus and Rheic
oceans. Geology, 40: 987-990.

Vernhet E., Youbi N., Chellai E.H., Villeneuve M., El Archi A., 2012. The Bou-
-Azzer glaciation: evidence for an Ediacaran glaciation on the West Afri-
can Craton (Anti-Atlas, Morocco). Precambrian Research, 196-197:
106-112.

Wendt J.1., Kréner A., Fiala F., Todt W., 1993. Evidence from zircon dating for
existence of approximately 2,1 Ga old crystalline basement in southern
Bohemia, Czech Republic. Geologische Rundschau, 82: 42-50.

Zagora K., Zagora |., 2004. Devon. W: Geologie von Mecklenburg-Vorpom-
mern (red. G. Katzung): 70-79. Schweizerbart, Stuttgart.

Zak J., Slama J., 2018. How far did the Cadomian ‘terranes’ travel from Gon-
dwana during early Palaeozoic? A critical reappraisal based on detrital
zircon geochronology. Int. Geol. Rev., 60: 319-338.

Z&k J., Kraft P., Hajna J., Vacek F., Svojtka M., Kachlik V., Ackerman L., Verner
K., Zulauf G., Dorr W., Tomek F., Janou$ek V., Truba¢ J., Lehnert O., Sy-
ahputra R., Pasava J., 2025. The Tepla—Barrandian Unit: A Fascinating
Archive Recording >600 My of Evolution of European Crust. W: The Vari-
scan Orogen of Central Europe: Geodynamics — Geochronology — Geo-
biology (red. U. Linnemann): 477-525. Springer, Cham.

Zeh A., Gerdes A., 2010. Baltica- and Gondwana-derived sediments in the Mid-
-German Crystalline Rise (Central Europe): implications for the closure of
the Rheic Ocean. Gondwana Research, 17: 254—-263.

Zeh A., Will T.M., 2010. The Mid-German Crystalline Zone. W: Pre-Mesozoic
Geology of Saxo-Thuringia — From the Cadomian Active Margin to the
Variscan Orogen (red. U. Linnemann, R.L. Romer): 195-220. Schweizer-
bart, Stuttgart.

Zelazniewicz A., Oberc-Dziedzic T., Slama J., 2020. Baltica and the Cadomian
orogen in the Ediacaran—Cambrian: a perspective from SE Poland. Inter-
national Journal of Earth Sciences, 109: 1503-1528.

Zieger J., Linnemann U., Hofmann M., Gértner A., Marko L., Gerdes A., 2017.
A new U-Pb LA-ICP-MS age of the Rumburk granite (Lausitz Block, Saxo-
-Thuringian Zone): constraints for a magmatic event in the Upper Cam-
brian. International Journal of Earth Sciences, 107: 933-953.

Literatura

245



S

Platforma
paleozoiczna

246

5.1.6. Waryscyjskie internidy na terenie Czech
i Moraw: zarys przedpermskiej geologii
Masywu Czeskiego

Rostislav Melichar

5.1.6.1. Problemy z definicjg Masywu Czeskiego

Masyw Czeski (lub masyw czeski, jesli rozumiec to pojecie w sensie
$cisle geologicznym) stanowi wyraznie zaznaczajgcg sie w uksztat-
towaniu terenu regionalnych rozmiaréw elewacje odstonietego na
powierzchni przedmezozoicznego, waryscyjskiego i starszego
podtoza (Chab i in., 2008, 2010). Pod wzgledem tektonicznym re-
prezentuje ona fragment tzw. wybrzuszenia (inaczej: wypietrzenia)
peryferycznego (ang. peripheral bulge), uniesionego wskutek naj-
pierw péznokredowo-paleogenskiej regionalnej kompres;ji (Kley,
Voigt, 2008 ), a nastepnie sprezystej reakcji przedpola na obcigze-
nie lezgcego na potudniu zaplecza stosami ptaszczowin orogenu
alpejsko-karpackiego podczas ostatnich etapéw jego tworzenia sie
(zob. tez rozdziat 6.10). Inne fragmenty wybrzuszenia peryferycz-
nego alpidow w Europie zachodniej i Srodkowej to m.in. mtode
masywy gorskie i obszary wyzynne, takie jak Masyw Centralny,
Wogezy i Schwarzwald we Francji i Niemczech oraz Wyzyna Sla-
ska, Gory Swietokrzyskie czy Roztocze w Polsce. Te wypietrzone
obszary czesto byly jednoczes$nie miejscem koncentracji péznopa-
leogensko-neogenskiego wulkanizmu srodptytowego, zwigzanego
z wystepowaniem tzw. gorgcych punktéw i — prawdopodobnie —
piéropuszy ptaszcza (ang. hot spots oraz mantle plumes).

Masyw Czeski odstania gtéwnie wschodnie domeny strukturalne
srodkowoeuropejskiej czesci orogenu waryscyjskiego (Suess,
1888), jakkolwiek wspoétczesnie udato sie je z sukcesem skore-
lowac z analogami w Europie Zachodniej (Martinez Catalan i in.,
2020), jako ze ku zachodowi domeny te kontynuujg sie w posta-
ci stref tektoniczno-facjalnych o kierunku SW-NE do W-E, wy-
dzielonych juz dawno na obszarze Masywu Czeskiego przez F.E.
Suessa (1926) i Kossmata (1927; por. tez: Stille, 1951; Franke,
1989). Sg to zdominowane przez stare kompleksy kadomskie strefy
tektoniczno-facjalne: moldanubska, saksoturynska, a stosunkowo
niedawno réwniez zdefiniowana przez Malkovskiego (1979) stre-
fa czeska (cz./tac. Bohemicum), a takze reprezentowane gtéwnie
przez skalne kompleksy waryscyjskie strefy renohercynska i sub-
waryscyjska. We wschodniej cze$ci masywu czeskiego strefy wa-
ryscyjskie zmieniaja swoj kierunek (Grygar, Vavro, 1995) w obsza-
rze bardzo intensywnej deformacji waryscyjskiej, reprezentowanym
przez strefe morawsko-$laska, o rozciggtosci w przyblizeniu N-S
(Suess, 1926; Misaf, 1965b).

Dlatego tez, Masyw Czeski (w tej sytuacji niewatpliwie pisany
wielka literg) nie stanowi waryscyjskiej jednostki regionalnej, ale
jednostke geomorfologiczng/topograficzng, wyodrebiong przez
tektoniczne procesy orogenezy alpejskiej, ktére doprowadzity do
wytworzenia ,okna erozyjnego” (ang. inlier), odstaniajgcego star-
sze, paleozoiczne i neoproterozoiczne podtoze spod postwaryscyj-
skiej pokrywy osadowej (Chab i in., 2008, 2010). Pomimo takiej
definicji Masywu Czeskiego/masywu czeskiego (pisownia — jak
powyzej zilustrowano w tekscie — zalezna od przyjetej konotacji
,bardziej” geograficznej bgdz geologicznej), zachowane przed
erozjg formacje zalegajace na podtozu waryscyjskim (np. w pot-
nocnoczeskim basenie kredowym lub w basenie podkruszcogor-
skim/rowie tektonicznym Ohrzy — zob. tez rozdziat 8) sg formalnie
réwniez traktowane jako elementy tego masywu (Misaf i in., 1983;
Chlupag, Vrana, 1994). Podobnie przedtuzajgce sie pod orogen
alpejsko-karpacki subdukowane kompleksy skalne podtoza wary-
scyjskiego sg w literaturze zwyczajowo lokalizowane w obrebie
,stokéw Masywu Czeskiego” (termin wprowadzony przez pracow-
nikow prowadzgcej poszukiwania weglowodorow spotki naftowej
MND — Adamek i in., 1984).

5.1.6.2. Gtéwne etapy ewolucji tektonicznej

W rozwoju tektonicznym Masywu Czeskiego swoj udziat miaty
trzy cykle orogeniczne: kadomski, waryscyjski i alpejski. Niewiel-
ki wptyw miata réwniez, zasadniczo rozgrywajaca sie daleko,
orogeneza kaledonska. W kompleksach skalnych utworzonych
podczas cyklu kadomskiego zachowaty sig relikty przedkadom-
skiej skorupy oceanicznej: kilka ,pasm spilitowych” w obrebie
jednostki Tepli-Barrandienu (Hajna i in., 2010, scharakteryzo-

wanej w tym tekscie nieco dalej) oraz tzw. strefa metabazytowa
masywu Brna, datowana na 725-740 min lat (Finger i in., 2000).
Terrany kadomskiego cyklu orogenicznego powstaty na pot-
nocnym obrzezu kontynentu Gondwany (np. Matte, 2001; Stampfli
i in., 2002; zob. tez rozdziat 5.1.5) i zawierajg zapis szerokiego
zakresu Srodowisk i procesow tektonicznych, od subdukcji pod
tuk wyspowy lub aktywne obrzeze kontynentu z wyksztatceniem
klina akrecyjnego (ang. accretionary wedge) zbudowanego z neo-
proterozoiczno-dolnokambryjskiego fliszu, po grawitacyjny kolaps
orogenu pomiedzy najmtodszym neoproterozoikiem a poczgtkiem
ordowiku. Czasowe naktadanie sie etapow rozwoju wskazuje na
zréznicowanie poszczegolnych faz rozwoju orogenu kadomskiego
w réznych jego czesciach.

Na poczgtku ordowiku kolaps grawitacyjny kadomskiego pasma
orogenicznego stopniowo przeszedt w ryfting pétnocnego obrze-
zenia Gondwany, odbywajacy sie wzdtuz kierunku uko$nego lub
niemal podtuznego wzgledem rozciagtosci pasma (np. Matte, 2001;
Murphy iin., 2004). Kadomskie pasmo orogeniczne stopniowo roz-
padto sie w ten sposoéb na kilka mikrokontynentow, ktére po kolei
oddzielity sie od Gondwany, a nastepnie dotgczyty do pétnocnej
Laurencji i Baltiki. Proces ten najpierw objat terrany Slavkova!
i Thai?, sktadajace sie na mikrokontynent Brunnia®, element wiek-
szej jednostki — brunowistuliku (zob. tez rozdziat 5.1.1). Objgt row-
niez Awalonie (zob. tez rozdziat o paleozoicznym podtozu wschod-
nich Niemiec w tym tomie), ktérej kolizja z Laurencja i Baltikg (do
ktorej doszto daleko poza Masywem Czeskim) doprowadzita do
utworzenia pasma orogenicznego kaledonidéw spajajgcego oba
kratony w paleokontynent Laurazja. Na potudniowym obrzezeniu
tego paleokontynentu w srodkowym dewonie doszto do ryftingu,
ktory doprowadzit do utworzenia aulakogenu dnieprowsko-doniec-
kiego na dzisiejszej Ukrainie oraz otwarcia renohercynskiego ba-
senu oceanicznego w obrebie ewoluujgcego na wczesnym etapie
pasma waryscydow (Kalvoda, 1998; Kalvoda i in., 2008; Eckel-
mann i in., 2014). W $lady oderwanych od Gondwany terranéw
brunowistulianskich oraz Awalonii wkroétce jeszcze w ordowiku,
poszty terrany bohemikum, saksoturynski oraz moldanubski s.s.

Waryscyjskie procesy orogeniczne przejawiaty sie od srodko-
wego dewonu po poczatek karbonu poprzez kolizje i nasuwcze
spietrzenie terranéw bohemikum, saksoturynskiego i moldanub-
skiego (s.s.), ktére w ten sposéb utworzyty mikrokontynent zwany
tradycyjnie w literaturze czeskiej (Stille, 1951) lugodanubskim?,
taczagcym w sobie terrany saksoturyngiku, bohemiku oraz mol-
danubiku (por. Eckelmann i in., 2014). Ten wczesny etap oroge-
nezy waryscyjskiej charakteryzowat sie generalnie potudniowg
wergencjg przemieszczen w obecnym uktadzie odniesienia (Me-
lichar, 2004; Jefabek i in., 2016). W pozostatej czesci wczesnego
karbonu skorupa oceaniczna oceanu Rei (Eckelmann i in., 2014)
ulegta finalnej subdukcji pod mikrokontynent lugodanubski, dopro-
wadzajgc do zamkniecia tego oceanu oraz kolizji lugodanubiku
z potozonym na poétnocy kontynentem Laurazji i utworzenia sie
srodkowoeuropejskiego odcinka orogenu waryscyjskiego, wyka-
Zujgcego wergencje o przewazajacej sktadowej potnocnej. Strefa
brzezna na wschodzie Masywu Czeskiego, znana jako morawska
strefa scinania, miata generalnie charakter przesuwczy z niewiel-
kg sktadowa nasuwczg. Okres od péznego karbonu do dolnego
triasu w obrebie Masywu Czeskiego reprezentowany jest przez
poéznoorogeniczne i postorogeniczne kompleksy osadowe i mag-
mowe (np. Holub i in., 1975; Z&k i in., 2014), ktérych rozwéj odbywat
sie w warunkach grawitacyjnego kolapsu orogenu waryscyjskiego
(Henk, 1999; Barta i in., 2021), po ktérym nastgpita dtugotrwata
erozja i peneplenizacja orogenu.

5.1.6.3. Ogdlny podziat tektoniczny
Masywu Czeskiego

Najstarsze nowoczesne koncepcje budowy geologicznej catego
Masywu Czeskiego zwigzane sa z teorig geosynklin oraz przeko-
naniem, ze wyzszy stopien metamorfizmu wigze sie ze starszym
wiekiem skat krystalicznych. Wyr6zniono wtedy sztywny trzon ma-
sywu, ktory miat obejmowac silnie zmetamorfizowane, a wskutek
tego uznane za bardzo stare skaty w potudniowej czesci Masywu
Czeskiego, oraz okalajgce go obszary zdominowane przez efekty
intensywnych fatldowan orogenezy waryscyjskiej na pétnocno-za-
chodnich, pétnocnych i wschodnich obrzezach masywu (np. Kodym,
1948, 1949). Z punktu widzenia dzisiejszej wiedzy geologicznej,
poglad ten jest btedny, za$ rzeczywista struktura masywu jest za-
sadniczo odwrotna.

* Nazwa terranu pochodzi od miejscowosci Slavkov u Brna, ktéra pod niemieckg nazwa Austerlitz weszta do historii wojen napoleonskich.

2 Nazwa terranu pochodzi od niemieckiej wersji (Thaya) nazwy rzeki Dyje na Morawach.

3 Nazwa mikrokontynentu pochodzi od tacinskiej nazwy Bruna dzisiejszego miasta Brno na Morawach.

4 Nazwa od mitycznego plemienia Lugiéw oraz tacinskiej nazwy rzeki Dunaj.



Bardziej szczego6towy podziat tektoniczny Masywu Czeskiego (Ko-
dym, 1948, 1949; Svoboda i in., 1964; Misaf i in., 1983; Chlupag,
Vrana, 1994) zostat przeprowadzony gtéwnie w oparciu o dominu-
jace kierunki struktur fatdowych oraz w nawigzaniu do klasycznej
regionalizacji sSrodkowoeuropejskiej czesci pasma waryscyjskiego
w ujeciu Suessa (1912) i Kossmata (1927). Na obrzezach Masywu
Czeskiego (fig. 1) wydzielono na tych podstawach m.in. domeny:
saksoturynska (w Rudawach, o kierunku NE-SW), zachodniosu-
decka (tuzyckag) o kierunku NW-SE), morawsko-$lgska (wschod-
niosudecka) o kierunku N—S do NNE-SSW, natomiast w obre-
bie ,trzonu” wyrézniono domeny moldanubskg i Srodkowoczeskg
(,barrandien”). Podziat ten pokazuje juz wptyw po6zniej rozpoznanej
morawskiej strefy scinania o kierunku N—S na wschodnim skraju
Masywu Czeskiego (w delimitacji obszaru morawsko-$lgskiego).

W powyzszych podziatach wyrézniono niektore regionalne jednost-
ki tektoniczne w oparciu o stopien metamorfizmu wystepujgcych
w nich skat. O ile to kryterium, w odniesieniu do wydzielenia jako
osobnej jednostki barrandienu jako nieobjetego metamorfizmem
(Kettner, 1916), nie stwarza problemoéw, o tyle definicja moldanubi-
ku jako jednostki silnie zmetamorfizowanej (,katazonalnej”), w od-
réznieniu od otaczajgcych jg jednostek peryferyjnych o nizszym
stopniu metamorfizmu, charakteryzujgcych sie wystepowaniem
skat o istotnym udziale muskowitu (tj. zastosowanie izogrady mu-
skowitowej jako granicy jednostek; Suess, 1901, 1903), okazalo sie
pozniej problematyczne (Némec, 1968). Dalsze badania wykazaty
powszechng obecno$¢ ,muskowitowych pasm metamorficznych”
rowniez w obrebie jednostki moldanubskiej, podczas gdy obecnos¢
metamorfizmu ,katazonalnego” zostata réwniez lokalnie stwierdzo-
na w jednostkach peryferyjnych. Problem ten jest zatem zwigza-
ny przede wszystkim z kwestig granicy jednostki moldanubskiej
z jednostkami otaczajgcymi, a takze z kwestig wtgczenia jednostki
Gfohl do wyzszego terranu (por. Finger i in., 2007; Maierova i in.,
2021).

Wspotczesnie najlepszym podejsciem do interpretacji tektonicznej
Masywu Czeskiego wydaje sie wykorzystanie koncepcji terranéw
(Howell, 1989), ktéra zostata po raz pierwszy zastosowana do
tego obszaru przez Matte’a i in. (1990), a nastepnie doczekata
sie wielu modyfikacji (fig. 1). Zgodnie z tym podejsciem wazne
waryscyjskie granice tektoniczne, tj. szwy tektoniczne ($lady po
strefach subdukciji, z zachowanymi lub nie pozostato$ciami skorupy
oceanicznej), duze strefy nasuwcze i/lub przesuwcze oddzielajg
od siebie gtéwne jednostki geologiczne. W mniej zmetamorfizo-
wanych i zdeformowanych jednostkach granice takie sg zwykle
wyraznie widoczne, chociaz mogg by¢ modyfikowane przez efekty
powaryscyjskiej tektoniki kruchej (jak np. w przypadku kompleksu
Marianskich tazni, czy réznych fragmentéw granic saksoturyngi-
ku i srodkowego bohemiku). Rozpoznanie takich granic w silnie
zmetamorfizowanych kompleksach skalnych jest jednak znacznie
trudniejsze. Wskazéwek, jak je zlokalizowaé, dostarczyta Klapova
(1977), ktora w tzw. pstrej jednostce moldanubiku (cz. pestra jed-
notka moldanubika, ang. Variegated Moldanubian unit), wyréznita
pasma amfibolitowe w oparciu o ich cechy geochemiczne (pozwa-
lajg takze zidentyfikowa¢ srodowiska tektoniczne, w ktérych utwo-
rzyty sie te kompleksy skalne). Wydzielita ona np. amfibolity tole-
itowe i alkaliczno-wapniowe. Podczas gdy te pierwsze sg prawie
zawsze zwigzane z serpentynitami i niekiedy z metaferrolitami (j.
skatami metaosadowymi zwigzanymi z black smokers — komina-
mi hydrotermalnymi w strefach grzbietéw $rédoceanicznych), tym
drugim zwykle towarzyszg marmury, skaty wapniowo-krzemiano-
we, skaty grafitowe, kwarcyty i inne réznorodne metasedymenty
pochodzenia szelfowego (Jencéek, Vajner, 1968; Kfibek i in., 1997).
Te ,pstre” strefy z ptytkowodnymi (meta)osadami, nad ktorymi zale-
gaja (meta)ofiolity i skaty dolnoskorupowe (granulity, anateksyty),
mogg by¢ nastepnie wykorzystane do identyfikacji znaczacych
stref nasuwczych lub szwéw tektonicznych, a tym samym do wy-
znaczenia granic terranéw w obrebie Masywu Czeskiego.

Nie lekcewazac powyzszych problemoéw z klasycznym regional-
nym podziatem geologicznym/tektonicznym Masywu Czeskiego,
zostanie tu jednak przedstawiony przeglad gtéwnych jednostek
masywu, przy zachowaniu pewnej konsekwencji. Jednostki struk-
turalne sg tu wydzielone w oparciu o 0$ czasu, w zaleznosci od
tego, z ktorg z kolejnych orogenez zwigzana jest ich geneza. Jed-
nostki geologiczne Masywu Czeskiego sg zatem zaliczone badz to
do przedalpejskiego, waryscyjskiego i starszego podtoza masywu,
badz tez do jego powaryscyjskiej, alpejskiej pokrywy platformowej.
Przedalpejskie podtoze reprezentuje z kolei fragment srodkowo-
europejskiego pasma waryscydow, uksztattowany — w przypad-
ku Masywu Czeskiego — w wyniku dewonsko-karbonskiej akrecji
(gtéwnie o charakterze nasuwczym) terranow przedwaryscyjskich,
kadomskich pochodzacych z pétnocnej Gondwany, zmodyfikowa-
nych przez metamorfizm i deformacje waryscyjskg. Te przedwary-
scyjskie terrany wykazujg wtasciwe dla siebie sekwencje litotekto-

niczne, odzwierciedlajgce réznice w budowie geologicznej réznych
czesci orogenu kadomskiego. Dlatego kazdy prezentowany terran
zostanie przedstawiony w oparciu o jego typowg sekwencje lito-
tektoniczna, czyli asocjacje skalng, ktéra identyfikuje go wsrod
innych terranow.

5.1.6.4. Terrany lugodanubskie

Jednostka lugodanubikum, rozciggajaca si¢ pomiedzy tuzycami
w dzisiejszej potudniowej czesci wschodnich Niemiec i w skrajnie
potudniowo-zachodniej czesci Polski, a rzekg Dunaj na potudniu,
zostata zdefiniowana przez Stillego (1951), tgczac w sobie obec-
nie wydzielane terrany czeski, saksoturynski oraz moldanubski
(inaczej: bohemikum, saksoturyngikum i moldanubikum). W ujeciu
tektoniczno-ptytowym lugodanubikum stanowi kopalny mikrokon-
tynent utworzony podczas wczesnego etapu orogenezy wary-
scyjskiej w srodkowym i p6znym dewonie, pod ktérym — podczas
wczesnego karbonu — subdukcji ulegty pozostatosci oceanu Rei.
O wczesnym waryscyjskim tektonizmie kompresyjnym swiadczy
m.in. wiek metamorfizmu wczesnopaleozoicznego oceanicznego
kompleksu Marianskich tazni na szwie tektonicznym pomiedzy
terranami saksoturyngikum i bohemikum (390 min lat; Collet i in.,
2018), ktoéry jest zgodny z wiekiem przejscia od sedymentacji we-
glanowej do fliszowej w paleozoicznej sukcesji barrandienu, po-
krywajacej terran bohemikum. Przejscie to miato miejsce w $rod-
kowym dewonie — w zywecie (Chlupac¢iin., 1998). Poréwnywalny
wiek wykazujg tez granulity (Kusbach i in., 2015; Hauzenberger
iin., 2020), ktérych pochodzenie wigze sie z nasunieciem jednostki
Gfohl w obrebie lugodanubskiego zespotu terranow. Subdukcja
pozostatosci oceanu Rei pod mikrokontynent lugodanubski miata
z kolei miejsce we wczesnym karbonie (Eckelmann i in., 2014).
Intruzyjne kontakty wizenskich tonalitow dokumentujg potgczenie
terrandw lugodanubskich w jedng catos¢.

5.1.6.5. Terran czeski (Bohemikum)
Historia i definicja

Bohemikum stanowi duzg jednostke strukturalng potozong w we-
wnetrznej czgsci Masywu Czeskiego (fig. 1). Ze wzgledu na obfi-
tos¢ skamieniatosci w jej centralnej niezmetamorfizowanej czesci,
odstaniajgcej niezmetamorfizowane sukcesje osadowe dolnego
paleozoiku i dewonu, znajdowata sie ona w centrum zainteresowa-
nia geologéw od co najmniej poczgtku XIX wieku. Pierwszy szcze-
gotowy podziat stratygraficzny skat osadowych tej jednostki zostat
opracowany przez Joachima Barrande'a, ktory w swej obszerne;j
monografii Systeme silurien du centre de la Bohéme, wydawanej
sukcesywnie w latach 1852—-1881, okreslat je mianem ,srodkowo-
czeskiego syluru”. Pézniej PoSepny (1895) zaproponowat dla tego
obszaru nazwe ,Barrandien” (réwniez dalej w tekscie pisany duzg
literg jako jednostka nie tylko geologiczna, ale — tradycyjnie — geo-
graficzna) w uznaniu zastug wspomnianego wczes$niej badacza.
Bardziej wspodtczesna charakterystyka geologiczna Barrandienu
zostata podana przez Kettnera (1916). Dalsze prace wykazaty pier-
wotng ciggtos¢ dolnopaleozoicznych skat barrandienu i wschodniej
czesci zmetamorfizowanych komplekséw Goér Zelaznych (Kodym,
1948). Porzucenie teorii geosynklin w odniesieniu do interpretacji
geologii Masywu Czeskiego i przyjecie koncepcji tzw. tektoniki
blokowej doprowadzito Maska i Zoubka (1980) do objecia bloku
obejmujgcego Barrandien wraz z sgsiednimi odpowiednikami me-
tamorficznymi (jednostki metamorficzne Tepli i Domazlic) wspding
nazwg ,Tepla-Barrandien”. Obecnie standardowo uzywana w Cze-
chach nazwa jednostki (terranu) ,bohemikum” zostata utworzona
przez Malkovskiego (1979) dla obszaru w Masywie Czeskim obej-
mujgcego zestaw jednostek strukturalnych od jednostki metamor-
ficznej Tepla na zachodzie, przez Barrandien w $rodku, po strefe
Hlinska na wschod od Gér Zelaznych.

Pod koniec XX wieku nazwisko Barrande’a zostato wskrzeszone
przez Misara i in. (1983) w ten sposéb, ze tradycyjna jednostka
Barrandien, okreslona przez tych autoréw jako ,obszar $rodko-
woczeski” (ang. Central Bohemian area), zostata rozszerzona
o kolejne jednostki lezgce od niej na wschdéd (jednostki wschod-
nie w rozumieniu Kettnera, 1922; tj. o jednostki metamorficzne
Poli¢ka, Letovice, Zabfeh i Nové Mésto), do ktérych pdzniej MisaF
i Dudek (1993) przypisali jeszcze jednostke metamorficzng Staré
Mésto. W ten sposob potaczyli jednostke ,gnejsow szarogtazo-
wych” Bukowskiego (1905) z proterozoikiem obszaru srodkowo-
czeskiego. Misaf (1963) zidentyfikowat tak zwane ,gnejsy pertowe”
jako istotny element determinujgcy przynalezno$¢ do jednostek
bohemikum (Tepli-Barrandienu), natomiast wytaczajacy je z jedno-
stek saksoturynskich. Zgodnie z przyjmujacymi sie obecnie pogla-
dami autora (Melichar, 1995a), granice miedzy saksoturyngikiem

5 W rozdziale 5.1.4.1 o pigtrze waryscyjskim Sudetéw w tym tomie oraz w innych polskich publikacjach uzywana jest standardowo nazwa terran/jednostka Tepli-Barrandienu, natomiast termin
bohemikum (lub: terran czeski), przeznaczony dla tej samej jednostki, jest bardziej popularny wsréd geologéw czeskich.
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i bohemikiem wyznacza pasmo amfibolitéw z serpentynitami, tak
ze w swej wschodniej czesci odpowiada ona wystepujgcemu na za-
chodzie Czech kompleksowi metaofiolitéw Marianskich Lazni. Na
obrzezach terranu czeskiego (bohemikum) mozna zaobserwowac
jego nasuniecie na jednostki saksoturynskie (np. Melichar, 1995a;
Mazur, Aleksandrowski, 2001).

Sekwencja litotektoniczna

Sekwencja litotektoniczna bohemiku (inaczej: terranu czeskiego/
Tepla-Barrandienu) (fig. 2) obejmuje (1) dolny graniczny kompleks
ofiolitowy/amfibolitowy, ktéry powinien by¢ raczej wydzielony jako
oddzielny terran (Crowley i in., 2002), (2) gtéwng kadomska suk-
cesje fliszowg w obrebie pryzmy akrecyjnej, zbudowang z utwo-
row siegajgcych od neoproterozoiku do wczesnego kambru, w tym
kambryjskg molase wulkaniczno-osadowg (Hajna i in., 2010) oraz
(3) gérng warstwe skat osadowych w przedziale od ordowiku do
wczesnego karbonu (Chlupac i in., 1998). Skaty kompleksow (1)
i (2) sg objete procesami metamorfizmu, natomiast te z warstwy
(3) sa niezmetamorfizowane w obrebie tzw. synkliny praskiej (Bar-
randienu sensu stricto; np. Melichar, 2004), natomiast zmetamor-
fizowane poza tg jednostka.

Dolna jednostka metaofiolitowa jest najlepiej udokumentowana
w kompleksie Marianskich tazni, gdzie sktada sie z zserpenty-
nizowanych perydotytéw i maficznych skat magmowych zmeta-
morfizowanych w facji amfibolitowej z reliktami metamorfizmu
eklogitowego (Crowley i in., 2002). Wiek tego kompleksu zostat
okreslony na ordowik, co koreluje sie z otwarciem oceanu Rei. We
wschodniej czesci terranu czeskiego skaty te sg silnie zdeformo-
wane, poddane silnej ekstensiji, a ich migzszos$¢ jest tektonicznie
zredukowana, skutkiem czego tworzg pasma amfibolitéw, ktérym
towarzyszg izolowane megabudiny serpentynitowe. Wspomniane
amfibolity wykazujg charakter toleitowy.

Kadomska pryzma akrecyjna stanowi stos ptaszczowin fliszo-
wych wieku neoproterozoicznego (Kettner, 1922) i z nowo udo-
kumentowanego wczesnokambryjskiego (Hajna i in., 2010). Flisz
sktada sie z alternujgcych turbiditéw o sktadzie szarogtazéw, mu-
towcdw, itowcow nalezgcych do grupy Kralupy-Zbrastaw i obejmuje
skaty od prawie niezmetamorfizowanych (w Barrandienie), poprzez
tupki fyllitowe i tyszczykowe, az po paragnejsy. Poszczegolne
ptaszczowiny sg oddzielone tzw. pasmami spilitowymi, reprezentu-
jacymi strefy melanzu tektonicznego z reliktami zmienionych bazal-
téw dna oceanicznego (Hajna i in., 2013). Jako skaty towarzyszgce
bazaltom podrzednie wystepujg keratofiry. Z pasmami spilitowymi
sg zwigzane tez skaty krzemionkowe (lidyty), ktére ze wzgledu na
swoje wtasciwosci mechaniczne czesto wyraznie odrézniajg sie
od spilitéw, tworzgc przyciagajgce wzrok skaliste Sciany i grzbiety.

We wschodniej czeéci jednostki Tepla-Barrandien w obrebie terra-
nu czeskiego rozwiniety jest migzszy kompleks kwasnych skat wul-
kanicznych stanowigcy relikt produktow tuku wyspowego, a w jego
nadktadzie wystepuje horyzont skat wtérnie nasyconych krzemionkg
(ogniwo Lecice). Tylko w tej czgsci jednostki zachowaty sie szaro-
gtazy i tupki fliszowe grupy Stéchovice, reprezentujgce przejscie do
wczesnej sedymentacji molasy (Chab, 1978; Masek, Zoubek, 1980).

Po6zniejsza przebudowa tektoniczna w trakcie kadomskiego ko-
lapsu grawitacyjnego doprowadzita do wyksztatcenia sie rowéw
tektonicznych oraz basenoéw $rédgorskich. Osadzone w nich dolno-
kambryjskie utwory silikoklastyczne niezgodnie przykrywajg neo-
proterozoiczne i starsze dolnokambryjskie skaty fliszowe, osigga-
jac migzszos¢ kilkuset metrow (Chlupaciin., 1998). Dwie najnizsze
formacje z polimiktycznymi zlepiencami (Zitecko — Hlubo$ Fm.)
i arkozami (Sadek Fm.) reprezentujag typowe osady powodziowe
wysychajgcych jezior. Nastepnie, wskutek transgresji morskiej, do-
szto do zmiany sedymentacji z dominujgcym udziatem materiatu
kwarcowego, co jest udokumentowane znaleziskami najstarszej
makrofauny bezkregowcow (Kodymirus vagans; Chlupac, 1995).
Niemal jednoczes$nie zaczat objawiac¢ sie kwasny wulkanizm (war-
stwy kremowozottych tuféw). Transgresja morska osiggneta swoje
maksimum w $rodkowym kambrze (Jince Fm.), kiedy to osadzity
sie tupki ilaste z bogatg faung morska, po czym nastgpita regresja
morza. Kadomska ewolucja tektoniczna zostata zakonczona ma-
sywnymi wylewami andezytoéw, dacytéw i law ryolitowych w $rodo-
wisku kontynentalnym (Chlupac¢iin., 1998).

Cykl kadomski Masywu Czeskiego obejmuje réwniez kadomskie
kompleksy plutoniczne. Obecnie tworzg je ciata skat magmo-
wych o geometrii deski, ktére w wyniku waryscyjskich procesow
tektonicznych (Dérr i in., 1998) ustawione sg subréwnolegle do
foliacji zdeformowanych i zmetamorfizowanych skat dolnej czesci
kadomskiej pryzmy akrecyjnej; (1) w najnizszej czesci znajdujg sie
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drobno porfirowe, drobnoziarniste granodioryty biotytowe lub mu-
skowitowo-biotytowe (Melichar, 1995a), ktére w wyniku procesow
deformacyjnych majg wyglad tzw. gnejséw pertowych. Ich obec-
nosc¢ zostata uznana przez Misara (1963) za wazng przestanke
przynaleznosci danej jednostki litotektonicznej do terranu cze-
skiego; (2) skaty z grupy tonalitow (dioryty hornblendowe, dioryty
hornblendowo-biotytowe do biotytowych diorytéw kwarcowych
i granodiorytow) sg zwykle potozone wyzej; (3) post-orogeniczne
granitoidy kadomskie sg reprezentowane z jednej strony przez plu-
ton Cista-Jesenice (Kopecky i in., 1997), ktory reprezentuje tylko
niewielkg cze$¢ odstonietej strefy duzego kompleksu plutoniczne-
go Louny. Typowe skalenie o zabarwieniu w stanie $wiezym sza-
rawym do bladozéttawego oraz lekko niebiesko-fioletowe ziarna
kwarcu nadajg wypolerowanej skale niebieskawy kolor. Granity
rumburskie z tuzyckiego kompleksu plutonicznego, ktory najpraw-
dopodobniej jest czescig tego samego terranu, majg taki sam wy-
glad i wiek (Zieger i in., 2018). Te granity sg czescig niemieckiej
jednostki tuzyckiej (a — tym samym — jednostki lugijskie sensu stric-
to), jednak — zdaniem autora — najprawdopodobniej stanowig cze$¢
terranu bohemikum®,

Skaty cyklu kadomskiego sg niezgodnie przykryte utworami po-
krywy postkadomskiej (paleozoicznej), gtéwnie o charakterze
morskim (Chlupaciin., 1998). Transgresja tremadoku byta pierw-
szym wydarzeniem transgresywnym morza ordowickiego. Na-
stepnie, dopiero na poczatku epoki flojskiej, doszto do gtédwnej
transgresji ordowiku na tremadockie skaty silikoklastyczne. W tym
samym czasie w obszarze Barrandienu uformowata sig potudni-

5 W literaturze dotyczacej polskiej i tuzyckiej czesci Masywu Czeskiego (np. Franke i in., 1993, Mazur, Aleksandrowski, 2001; zob. tez rozdziat 5.1.4.1) granity i granitognejsy rumburskie na
tuzycach i w masywie karkonosko-izerskim, o wielokrotnie oznaczanym wieku protolitu ok. 500 min lat sg jednolicie interpretowane jako péznokambryjskie elementy autochtonicznego
podtoza terranu saksoturynskiego, o genezie zwigzanej badz z regionalnym ryftingiem, bgdz magmatyzmem nadsubdukcyjnym.
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kowa strefa rozciggania, intrudowana systemem dajek toleitowych
bazaltéw (diabazow), ktérym towarzyszyty izolowane ciata pikryto-
we, prawdopodobnie $wiadczgce o bliskosci ryftu (Melichar, 2004)
zwigzanego z otwarciem oceanu Rei. Podczas syluru typowe tupki
graptolitowe $rodowiska beztlenowego — z rosngcg ku gorze za-
wartoscig sktadnikéw weglanowych — zostaty zdeponowane w nad-
ktadzie. W dewonie catkowicie dominujgce znaczenie osiggneta
sedymentacja weglanowa (Chlupaciin., 1998).

Koniec sedymentacji weglanowej nastapit w srodkowym dewonie
(zywecie), kiedy zjawiska tektoniki kompresyjnej (Havlicek, 1963;
Melichar, 2004) doprowadzity do wczesnowaryscyjskiej depozy-
cji fliszowej, zdominowanej przez turbiditowe itowce i piaskowce
(Srbsko Fm.), a nastepnie do wypietrzenia i rozlegtej erozji. P6z-
niejsze transgresywne osady p6znego dewonu zalegajg niezgod-
nie na sfatldowanych skatach neoproterozoicznych i kambryjsko-
-dewonskich. P6Znodewonska autochtoniczna sedymentacja kon-
tynentalna stopniowo przechodzita ku goérze w stonawg i morska
w najstarszym karbonie (Chlupaé¢, Zikmundova, 1976).

Podziat regionalny

Definiowanie terranu czeskiego (Bohemikum) rozpoczeto sie
od jego jgdra — Barrandienu. Nastepujgce obszary sg tradycyj-
nie traktowane jako czesci terranu czeskiego: jednostka Tepla-
-Barrandien (w tym oddzielnie niezmetamorfizowany Barrandien
oraz jednostki metamorficzne Tepla i Domazlice), jednostka Gor
Zelaznych (z jednostkg metamorficzng Podhotany, neoprotero-
zoikiem Chvaletice, paleozoikiem Chrudim i strefg Hlinsko). P6z-
niej do Bohemikum przypisano réwniez jednostki metamorficzne,
ktére otaczaty wschodnig cze$¢ czeskiego basenu kredowego (tj.
jednostki metamorficzne Poli¢ka, Letovice, Zabfeh i Nové Mésto;
Misaf i in., 1983) oraz ich odpowiedniki w morawskiej strefie $ci-
nania (jednostka metamorficzna Staré Mésto i ,fyllity zewnetrz-
ne”, w tym jednostka Velké Vrbno; Misaf, Dudek, 1993; Melichar,
1995a). Juz Kossmat (1927) przypisat do jednostki dzi$ nazywanej
bohemikiem réwniez allochtoniczne elementy wystepujgce ponad
jednostkami saksoturynskimi; oprécz mniejszych jednostek sg to
gtéwnie bloki Miinchbergu i Gér Sowich. Jednostka lugijska/tuzyc-
ka w Niemczech wydaje sie by¢ réwniez ekwiwalentem bohemiku
na podstawie swego skfadu litostratygraficznego, gdyz podobnie
zbudowana jest z kadomskiego, neoproterozoicznego fliszu i pe-
netrowana przez analogiczny kompleks plutoniczny (np. Pélchen,
Walter, 2011; Ziegler i in., 2018).

5.1.6.6. Terran saksoturynski (Saksoturyngikum)
Historia wydzielenia i definicja

Jednostka ta w Masywie Czeskim zostata pierwotnie wydzielona
na podstawie kierunku dominujacych struktur fatldowych i zaliczona
do strefy saksoturynskiej w klasycznej strukturze strefowej $rodko-
woeuropejskiego orogenu waryscyjskiego (Kossmat, 1927). Terran
saksoturynski stanowi duzg jednostke, ktérej podtoze wykazuje
oznaki progresywnego rozwoju skorupy kontynentalnej, sktadajac
sie gtownie z paragnejsow, tupkow tyszczykowych, migmatytow
i ortognejsow oraz z intruzji typowych kambro-ordowickich grubo-
ziarnistych porfirowatych alkaliczno-skaleniowych granitéw, czesto
zdeformowanych w oczkowe, pasmowe lub otéwkowe ortognejsy

(fig. 1).

W klasycznych modelach izograda muskowitowa jest wybierana
jako granica jednostek saksoturynskich (+muskowit) i podsciela-
jacych je jednostek moldanubskich (-muskowit), a zatem wyste-
powanie tupkoéw mikowych i gnejsow dwumikowych uznawano
za przesadzajgce o przynaleznosci do tych jednostek. Jednak
szczego6towe kartowanie wykazato (Némec, 1968), ze muskowit
wystepuje nieregularnie na granicy i ze nawet na obszarze kla-
sycznie przypisywanym do moldanubiku istnieja duze obszary
z wystepowaniem skat muskowitowych (tzw. pasy tupkowe). Dys-
kusja na temat mozliwej przynaleznosci jednostki Gféhl do terranu
saksoturynskiego znajduje sie w podrozdziale dotyczgcym terranu
Moldanubikum (fig. 1).

Sekwencja litotektoniczna

W sekwencji litotektonicznej terranu saksoturynskiego (fig. 2)
u podstawy mozna wydzieli¢ podtoze kadomskie. Zostato ono do-
tkniete w r6znym stopniu deformacjg waryscyjskg oraz zwigzanymi
z nig metamorfizmem i anateksis. Na podtozu kadomskim znajduje
sie czesciowo autochtoniczna, czesciowo allochtoniczna pokrywa
dolnopaleozoiczna, w ré6znym stopniu zmetamorfizowana (Svoboda
iin., 1964; Misaf i in., 1983; Palchen, Walter, 2011).

Kadomskie podtoze terranu saksoturynskiego charakteryzuje sie
obfitg obecnoscig dwutyszczykowych paragnejsow i tupkow mi-
kowych (np. formacja Stronia Slgskiego w masywie Snieznika),

ktore wystepujg naprzemiennie z leukokratycznymi migmatytami
i ortognejsami (jak np. ortognejsy Gierattowa). Skaty te czesto
zawierajg pewng proporcje mineratow akcesorycznych, takich jak
turmalin i dumortieryt, a sporadycznie spotykane sg skaty o znacz-
nej zawartosci turmalinu. Kompleks ten zawiera jedynie z rzadka
wktadki ,pstre”. Typowa jest obecnos¢ biatego (tj. bezgrafitowego)
marmuru; wystepujg rowniez skaty wapienno-krzemianowe, a tylko
rzadko amfibolity (i jasne eklogity). Uderzajacy jest brak grafito-
wych gnejsow i marmurow. Ten kompleks skalny zostat intrudo-
wany w péznym kambrze wczesnym ordowiku gruboziarnistymi,
porfirowatymi granitami biotytowymi z duzymi krysztatami skaleni
alkalicznych. Zostaty one zdeformowane podczas orogenezy wa-
ryscyjskiej, w gnejsy oczkowe, laminowane i otéwkowe, w ktorych
zwykle rost metamorficzny muskowit (jak w ortognejsach $niez-
nickich).

Na tym podtozu powstaty dolnopaleozoiczne skaty pokrywy,
ktorych migzszos¢ tektoniczna wzrasta w kierunku poétnocno-za-
chodnim i ktére praktycznie nie wystepujg na wschodzie. Udo-
kumentowano kambryjskie wapienie z archeocjatami (Hladil i in.,
2003), ordowicki kompleks z kwarcytami, sylurskie tupki graptoli-
towe (Horny, 1964) i wapienie. Nadlegty kompleks konczy sie we-
glanami dewonskimi i prawdopodobnie réwniez osadami fliszowymi
wczesnego karbonu (Chlupac, 1998). W zasadowych skatach wy-
lewnych kompleksu dolnego paleozoiku znaleziono relikty tupkéw
btekitnych, ktore ulegty wtérnemu metamorfizmowi w facji zielen-
cowej (Patoc¢ka i in., 1996).

Podstawowe podzialy i obszary

W Masywie Czeskim do strefy saksoturynskiej tradycyjnie zalicza-
no skaty okreslane inaczej jako ,kompleksy krystaliczne pétnoc-
no-zachodnich Czech” (Svoboda i in., 1964), albo jako zwigzane
z obszarem turynsko-kruszcogorskim (Misaf, 1965a) lub po prostu
z obszarem Gor Kruszcowych (Rudaw; Misaf i in., 1983). Cha-
rakteryzujgce sie peryferyjnym potozeniem, ,kompleksy krysta-
liczne Sudetéw Zachodnich” (Svoboda i in., 1964), okreslane byty
rowniez jako ,obszar zachodniosudecki” (Misaf, 1969), chociaz
pézniej przemianowano go na ,obszar lugijski sensu lato” (Misaf
iin., 1983). Ten obszar lugijski/tuzycki w szerokim znaczeniu obej-
mowat nie tylko niemiecka jednostke Lausitz (jednostke tuzycka
w $cistym sensie), ale takze wszystkie potozone dalej na wschod
jednostki krystaliczne, rozciggajace sie az do nasunie¢ Ramzovej
i Nyznerova. W tym opracowaniu caty ten obszar jest rozdzielony
na Saksoturyngikum, obejmujgce jednostki metamorficzne karko-
nosko-izerskie i orlicko-$nieznickie oraz na elementy nalezace do
terranu czeskiego, jak obszar tuzyc, blok Gér Sowich, jednostka
metamorficzna Staré Mésto i jednostka Velké Vrbno.

Pozniej Misaf i in. (1983) przypisali obszar Kutna Hora—Svratka
do strefy saksoturynskiej, w oparciu o jego cechy metamorficzne
i sktad litologiczny, ostatecznie oddzielajgc go od jednostki molda-
nubskiej. Wczesniej jednak Misaf (1963) uznawat ciagtos¢ jednost-
ki metamorficznej Svratka (czgs$¢ obszaru Kutna Hora—Svratka)
z morawska strefg tupkowa, ktéra byta btednie powigzana przez
niektoérych autoréw z jednostkami morawskimi.

5.1.6.7. Terran moldanubski (Moldanubikum)
Historia i definicja

Suess (1901, 1903) zdefiniowat obszar moldanubski (fig. 1-5)
w kontrascie do morawskiego na podstawie swoich map, pokry-
wajgcych znaczne obszary zachodnich Moraw, gdzie rozpoznat
sekwencje litotektoniczng w morawskiej strefie scinania. Wydzie-
lit rbwniez jednostke moldanubskag na podstawie jej wysokiego
stopnia metamorfizmu w poréwnaniu ze stabiej zmetamorfizowa-
ng jednostkg morawska i na podstawie zaobserwowanej inwersji
metamorficznej doszedt do wniosku, ze obszar ten pod wzgledem
tektonicznym stanowi stos ptaszczowin. Granice miedzy jednost-
kg moldanubska i morawskg wyznaczyt na gérnym poziomie orto-
gnejsu Bite$. Jednak definicja jednostki moldanubskiej oparta na
stopniu metamorfizmu okazata sie w p6zniejszych latach mocno
problematyczna, poniewaz w $wietle postepow nauk geologicznych
stwierdzono, ze granice metamorficzne zazwyczaj nie odpowiada-
ja pierwotnym granicom litologicznym (Némec, 1968).

Problem z jednostka Gfohl

Jednostka moldanubska, zdefiniowana przez Suessa (1901, 1903),
jak i przez p6zniejszych autoréw (Kodym, 1949; Svoboda i in.,
1964), jest jednostka dotknietg intensywnym metamorfizmem re-
gionalnym. Znajduje to odzwierciedlenie w obecnosci w jej obrebie
granulitow i eklogitow, ktérym prawie zawsze towarzyszg tzw. gnej-
sy z Gfohl. Juz w potowie XIX wieku Czjzek (1853) zauwazyt, ze
skaty te tworzg jgdro synformy wokét miasta Gféhl, a tym samym
reprezentujg najwyzsza czes¢ jednostki moldanubskiej, co byto,
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FIG. 4. Korelacja

jednostek tektonicznych

252

W rejonie morawskiej

strefy $cinania

a i dzisiaj jest kluczem do rozpoznania sekwencji litotektonicznej
moldanubiku.

Wiele lat pézniej, geolodzy kartujgcy austriackg cze$¢ Moldanu-
bikum rozpoznali w poblizu St. Leonhard, jego petna sekwencje
litotektoniczng, od spagu po nadktad (Fuchs, 1976; Thiele, 1976,
1984; Tollmann, 1986): jednostka Ostrong (,grupa monotonna”),
jednostka Drosendorf (grupa pstra), jednostka Raab (metaofiolity)
i jednostka Gfohl (granulity i ,ortognejsy”), fig. 5.

Najwyzsze potozenie najsilniej zmetamorfizowanej jednostki Gfohl
i podscielajgcych jg metaofiolitow pozwolito na interpretacje gnej-
sow z Gfohl jako tektonicznie nasunietych na nizsze jednostki,
a metaofiolitow jako skat wskaznikowych dla obecnosci szwu
tektonicznego w obrebie moldanubiku. Przes$ledzenie pdétnocnej
kontynuacji jednostki Gféhl doprowadzito nastepnie do odkrycia
jej potgczenia z jednostkami saksoturynskimi, w szczegolnosci
tymi z rejonu Kutna Hora—Svratka w pétnocnej czesci moldanu-
biku, a tym samym jej pokrewienstwa z terranem saksoturynskim.
Z tego powodu konieczne jest rozréznienie miedzy moldanubikiem
s.l., wydzielonym zgodnie z kryterium metamorficznym Suessa,
obejmujacym jednostke Gfoéhl, a moldanubikiem s.s. w sensie ter-
ranowym, bez tej jednostki (fig. 5).

Sekwencja litotektoniczna

Najwyzsza cze$¢ jednostki moldanubskiej s.I., obecnie okreslanej
jako jednostka Gfohl (fig. 1 i 2), charakteryzuje sie obecnoscig gra-
nulitéw, zrekrystalizowanych granulitow oraz silnie anatektycznych
gnejséw (gnejsy Gfohl). Ciata granulitowe zazwyczaj zawierajg
megaboudiny serpentynitéw. Ponizej jednostki Gféhl znajduje sie
jednostka metaofiolitowa, okreslana jako jednostka Raabs (Thie-
le, 1984), ktora stanowi relikt tektonicznego szwu oceanu Raab
— nazwa ta prawdopodobnie odnosi sie do lokalnej czesci oceanu
Rheic lub jego odnogi.

Dla nizej legtej jednostki Drosendorf typowe sg pasma réznobarw-
nych ,pstrych” skat, ztozonych z kwarcytéw, grafitowych skat me-
tamorficznych, skat wapienno-krzemianowych, marmuréw i spo-
radycznie amfibolitéw. Ta barwna jednostka obejmuje kompleksy
(wulkaniczno-)osadowe, prawdopodobnie pochodzenia szelfowego
(Jencek, Vajner, 1968; Kfibek i in., 1997). Niektérzy autorzy kla-
syczni (np. Hinterlechner, 1911) uwazali jg za kompleks ordowic-
ko-dewonski poréwnywalny z dolnym paleozoikiem obszaru Bar-
randienu. Wspotczesne datowania radiometryczne potwierdzajg te
interpretacje (np. Drabek, Stein, 2003).

W najnizszej czgsci jednostki moldanubskiej charakterystyczne
skaty stanowig paragnejsy syllimanitowo-biotytowe, czesto zmig-
matyzowane i przechodzgce w zaawansowane migmatyty (Svo-
boda i in., 1964). Rozlegte obszary tych skat okresla sie mianem

jednostki monotonnej lub jednostki Ostrong. W poréwnaniu ze
strukturg litotektoniczng terranu czeskiego, protolity dwéch ostat-
nich jednostek mozna interpretowa¢ w kategoriach wspotczesnych
jako kompleks fliszowy neoproterozoiku (jednostka monotonna)
oraz jego dolnopaleozoiczng pokrywe (jednostka pstra).

Podziat regionalny

Z czysto opisowego punktu widzenia obszar moldanubiku s.I. jest
tradycyjnie dzielony na trzy gatezie, zgodnie z ich potozeniem
wzgledem centralnego plutonu moldanubskiego oraz przewazajg-
cg rozciggtoscia foliacji metamorficznej i litosoméw (Kodym, 1949;
Svoboda i in., 1964). Od zachodu na wschéd sg to: gatgz Suma-
va o kierunku NW-SE, gataz zachodnia o kierunku NE-SW oraz
gatgz wschodnia o og6inym kierunku potudnikowym, lezgca na
wschdéd od plutonu centralnego. Gatgz Sumawa zawiera najgtebiej
naciete erozjg czesci jednostki moldanubskiej (jednostka mono-
tonna lub Ostrong) i dzieli sie na moldanubik szumawski i mol-
danubik Lasu Czeskiego. Gatgz zachodnia, ktéra obejmuje tylko
tzw. moldanubik czeski, zawiera wszystkie jednostki litotektoniczne
Moldanubikum s.I. Najbardziej ztozona jest gatgz wschodnia, kto-
ra obejmuje dolnoaustriackie, morawskie i strazeckie (od miasta
Strazek) fragmenty moldanubiku (Svoboda i in., 1964; Misaf i in.,
1983). Podczas gdy dolnoaustriackie i morawskie czesci molda-
nubiku zawierajg wszystkie trzy lokalne jednostki litotektoniczne
i wydajg sie dosy¢ wiernym litologicznym odbiciem moldanubiku
czeskiego, o tyle jednostka strazecka obejmuje gtownie jednost-
ke Gfohl, wokot ktorej jednostka Drosendorf wystepuje w jadrach
duzych antyform.

5.1.6.8. Terrany brunowistuliku
Historia i definicja

W tradycyjnym podziale Masywu Czeskiego, ksztattujgcym sie nie-
mal od poczatku XX wieku, jednostka ta (fig. 3) nalezata do ,regionu
morawsko-$lgskiego” (Svobodaiiin., 1964). Pierwszym, ktory zwrdcit
uwage na tektoniczng niezaleznosc¢ jednostki brunowistuliku pod-
czas orogenezy waryscyjskiej, byt Zapletal (1932), ktory uzyt terminu
Brunnia (od tacinskiej i niemieckiej nazwy miasta Brno) do okreslenia
tego elementu strukturalnego. Idee te rozwingt MisarF (1965b), ktéry
zdefiniowat tzw. ,jednostke Brna” w regionalnym przegladzie obszaru
morawsko-$lgskiego. Niezaleznie Stille (1948) wydzielit i zdefiniowat
inng pobliskg jednostke, tworzgcg hipotetyczne sztywne podtoze blo-
ku gornoslaskiego lezgcego na potnocy, i nazwat jg Vistulikum (od
tac. nazwy rzeki Wisty, ktéra mniej wiecej w tym obszarze bierze
swoj poczatek). Havlena (1976) uwzglednit nastepnie genetyczne
powigzanie Brunii z jednostkami w Polsce w nowo utworzonej przez
siebie nazwie ,Bruno-Vistulikum”, a koncepcja ta zostata szczegéto-
wo opracowana przez Dudka (1980). P6zniej wykazano — po czesci
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hipotetyczne — powigzania jednostek brunowistulianskich z jednost-
kami na Batkanach i w Turcji (Kalvoda i in., 2008).

Dudek (1980) zdefiniowat Brunowistulikum jako jednostke sktada-
jaca sie w swym podtozu gtéwnie z kadomskich skat magmowych
i metamorficznych, na ktére transgredowaty dewonskie osady kla-
styczne, czyli jako jednostke przedwaryscyjska. Ostatnio odkryto,
ze pod dewonskimi osadami klastycznymi w tym podtozu znajduja
sie rowniez inne osady, w szczegolnosci molasa w postaci edia-
karsko-kambryjskich zlepiencéw, arkoz i tupkow ilastych z tufami
ryolitowymi (Jachowicz, PFichystal 1997; Timmerman i in., 2023).

Brunowistulikum w dzisiejszej strukturze geologicznej jest w prze-
wazajgcej mierze pokryte mtodszymi utworami osadowymi lub jed-
nostkami ptaszczowinowymi, w tym ich izolowanymi odstonigtymi
fragmentami. Od potudnia ku pétnocy sg to: masyw Thaya, masy-
wy Brno i Svratki, ,fyllit” Kladky (w rzeczywistosci fylonit), masyw
Otomunca oraz elementy podtoza brunowistulianskiego w oknie
$lgskim (w Hrubym Jeseniku), tj. ortognejsy Keprnik i Desna oraz
tzw. blok Oskava.

Obecnie wyréznia sie trzy gtéwne terrany brunowistulicum (Fin-
ger, Pin, 1997): terran Thaya, terran strefy metabazytowej (,Brno-
-Bfeclav”) oraz terran Slavkov (fig. 1). Obszarem typowym dla tego
podziatu byt masyw Brna i jego potudniowo-wschodnie okolice,
ukryte pod osadami paleogenu. Terrany Thaya i Slavkov sktada-
ja sie z granodiorytow i ostro kontrastujg litologicznie z terranem
okreslanym jako strefa metabazytowa (sensu Weiss w: Svoboda
iin.,, 1964). Dwa terrany granodiorytowe zostaty wytyczone przez
Zapletala (1928): zachodni i wschodni rejon, oddzielone rzekomo
mtodszym centralnym pasmem bazytowym, do ktérego autor ten
btednie zaliczyt dzisiejszg cze$¢ metadiorytowa terranu Thaya oraz
terranu strefy metabazytowej (fig. 1).

Interpretacja ta sktonita Jaro$a i Misafa (1976) do uznania tych
pasm za jedng strefe ofiolitowg. Jednak pdzniejsze datowanie wy-
kazato znaczng luke czasowg miedzy powstaniem tych obydwu
pasm (Hanzl i in., 2019).

Kwestia piaskowcéw Old Redu

Na podtozu brunowistuliku, zwtaszcza w szerszym otoczeniu Brna,
pojawia sie kompleks czerwonych, rézowych i zottawych osadow
silikoklastycznych (Zapletal, 1928, 1932). Ze wzgledu na Sciste
powigzanie tych skat z wapieniami dewonu ich wiek uznano za de-
wonski i porownano do dewonu Old Red Sandstone w Wielkiej Bry-
tanii — gtoéwnie grubych kompleksow arkozowych molasy zwigzane;j
z orogenezg kaledonska. Niezaleznie osady z rejonu Brna byty tez
porownywane do bazalnych klastykow transgresji morskiej, odpo-
wiadajgcej poczatkowi sedymentacji dewonu na brunowistuliku.

Obecnie jest oczywiste, ze skaty te reprezentujg kilka podobnych,
ale odrebnych stratygraficznie sekwenciji: (1) grube piaskowce arko-
zowe i tupki z tufami ryolitowymi z okresu ediakarsko-kambryjskie-
go, datowane przez Jachowicz i PFichystala (1997) oraz Timmer-
man i in. (2023), (2) bazalne klastyki dewonu, gtéwnie piaskowce
kwarcowe i zlepience (Chlupa¢, 1964; Hladil, 1983), (3) klastyki
sroddewonskie z klastami wapieni dewonu, powstate w wyniku
cyklicznych transgresiji i regresji podczas sedymentacji dewonu
(Hladil, 1983), (4) regresywne klastyki karbonskie, zawierajgce
skalenie i klasty wapieni dewonu, potozone wzdtuz zachodniego
obrzezenia masywu Brna (Babek i in., 1995).

Terran Thaya (Dyje)

Terran Thaya (fig. 1) obejmuje zachodnig cze$¢ Brunowistulikum,
wystepujgcg w masywie Thaya na zachodnim obszarze granodio-
rytowym masywu Brna oraz w masywie Svratka i kopule Keprnika
w Hrubym Jeseniku. W terranie Thaya dominujg granodioryty bio-
tytowe (typ S) o zrownowazonym stosunku K/Na odpowiadajgcym
srodowisku tektonicznemu aktywnego obrzezenia kontynentalne-
go. Granodioryty wykazujg wiek ediakarski, ok. 600 miIn lat (Hanzl
i in., 2019). Granodioryty stanowig intruzje w paragnejsach i mig-
matytach, w ktdérych istotng role grajg ciggte na dtugich odcinkach
pasma skat wapienno-krzemianowych. W obrebie tej sekwencji
metasedymentacyjnej wystepuja nieregularne ciata diorytéw horn-
blendowych. Wzdtuz wschodniej krawedzi terranu Thaya rozwingt
sie tzw. pas metadiorytowy, ztozony ze zmienionych diorytow i gabr,
a takze serpentynitow i, miejscami, amfibolitéw oraz charaktery-
stycznych ,marmuréw”. Ze wzgledu na kontakty o charakterze in-
truzywnym, jest oczywiste, ze pas metadiorytéw jest tektonicznie
czescig terranu Thaya. Pochodzi on z okresu kriogenu (ok. 650 min
lat) i wykazuje cechy geochemiczne prymitywnego tuku wyspowego
(Hanzliin., 2019).

Terran Slavkov
Terran Slavkov (fig. 1) obejmuje wschodnig cze$¢ Brunowistulikum,

wystepujac we wschodniej czesci obszaru granodiorytéw masywu
Brna, masywu Otomunca, ,fyllitu” Kladky i koputy Desna. W obre-
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bie terranu Slavkov dominujg granodioryty hornblendowo-biotyto-
we i biotytowe do tonalitéw (typ I) z wyrazng przewagg Na nad K,
co wskazuje na powstanie w srodowisku tuku wyspowego. Gra-
nitoidy terranu Slavkov majg ok. 600 min lat i pochodzg z okresu
ediakarskiego (Hanzl i in., 2019). Charakterystycznym typem skaty
jest granodioryt Kralovo Pole, charakteryzujgcy sie anomalnymi
tzw. biotytami kolumnowymi (o wysokosci 10-20 mm i $rednicy
5-10 mm). Skatom tym towarzysza dioryty kwarcowe z hornblen-
da i biotytem. W granitoidach odstonigtych na powierzchni mozna
znalez¢ tylko pojedyncze bloki migmatytu. Jednak w poétnocnej
czesci obszaru ich wystepowania, w wiekszosci pokrytej neoge-
nem i ptaszczowinami karpackimi, dominuja sekwencje paragnej-
sow (Dudek, 1980). W centralnej czesci terranu Slavkov rozcigga
sie szeroka strefa fylonitdw o przebiegu mniej wiecej rownolez-
nikowym (obejmujgca ,fyllit” Kladky i potudniowg cze$¢ masywu
Otomunca).

Strefa metabazytowa

Termin ,strefa metabazytowa” zostat po raz pierwszy uzyty przez
Weissa (Svoboda i in., 1964) do opisania jednostki maficznych
skat metawulkanicznych, potozonych pomiedzy obszarami gra-
nodiorytowymi (okreslanymi jako ,strefa metadiabazowa” przez
Zapletala, 1928). Jest to kompleks skat metawulkanicznych o wy-
raznie bimodalnym charakterze, zdominowany przez bazalty dna
oceanicznego zmetamorfizowane w facji zielencowej. Wsrod nich
wystepujg tufy metaryolitowe. Charakterystyka geochemiczna i bi-
modalny charakter sugerujg powstanie w ekstensyjnym srodowisku
grzbietu $rédoceanicznego. Skaty ryolitowe strefy metabazytowe;j
datowane sg na ok. 730 min lat (Hanzl i in., 2019). W catej strefie
metabazytowej nie znaleziono zadnych powigzanych z nig skat

Podtoze brunowistulianskie

FIG. 5. Sekwencja
litotektoniczna

w rejonie morawskiej
strefy $cinania. Nalezy
zauwazy¢ inwersje
stopnia metamorfizmu,
szczegoinie dobrze
zaznaczong

w sukcesji lugodanubiku
powyzej nasunigcia
moldanubskiego
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metaosadowych. Niepewne struktury o charakterze law podusz-
kowych (Zapletal, 1932) prawdopodobnie wskazujg na srodowisko
erupcji podmorskiej, ale obecnos¢ struktur pecherzykowych w nie-
ktorych lokalizacjach sugeruje, ze przynajmniej niektore erupcje
miaty miejsce w stosunkowo ptytkiej wodzie (Hanzl i in., 2019).

Strefa metabazytowa jest ok. 80 min lat starsza od pasa metadio-
rytowego zachodniego obszaru granodiorytowego masywu Brna i,
logicznie rzecz biorgc, nie moze by¢ z nim genetycznie powigza-
na. Jednak ich bliskie potozenie geograficzne i podobna litologia
sktonity wczesniejszych autorow do potaczenia ich w jedng catosc.
To przypadkowe powigzanie geograficzne znajduje odzwierciedle-
nie w rozwoju wyraznej anomalii magnetycznej. Na powierzchni
anomalia ta przebiega zgodnie z potudnikowym uktadem pasa
metadiorytowego oraz strefy metabazytowej i rozcigga sie dalej
pod kenozoicznymi skatami Karpat zewnetrznych w kierunku po-
tudniowo-wschodnim do miasta Bfeclav, gdzie zanika. W przeciw-
nym kierunku anomalia magnetyczna rozcigga sie pod osadami
kredowymi do miasta Svitavy, gdzie réwniez zanika. Jest bardzo
prawdopodobne, ze strefa ta moze by¢ réwniez powigzana z ma-
sywami amfibolitowymi Jesenik i Sobotin, potozonymi na granicy
koput Keprnik i Desna.

5.1.6.9. Terran morawski (Morawikum)
Historia i definicja

Jednostka morawska zostata pierwotnie zdefiniowana przez Su-
essa (1903) jako element zalegajgcy pod jednostkg moldanubskag
(fig. 4). Na poczatku XX wieku rozpoznat i opisat on klasyczng
sekwencje litotektoniczng, obejmujacg zarazem wyzej lezgcy mol-
danubik, jak i lezgcy ponizej morawik. W jednostce moldanubskiej,
oprocz typowych skat metamorficznych typu ,katazonalnego”, wy-
réznit strefe tupkdw mikowych i tzw. fyllity zewnetrzne (paragnejsy
o wygladzie fyllitow), ktére uznat za skaty moldanubskie poddane
metamorfizmowi retrogresywnemu. W lezagcym ponizej komplek-
sie morawskim wyroéznit ortognejsy Bite$ i tzw. fyllity wewnetrzne,
pod ktérymi zalegajg granitoidy jednostek dzisiaj okreslanych jako
brunowistulianskie wraz z ich dewonskg pokrywa. Suess (1903)
rozpoznat réwniez wazng strefe nasuniecia, ktére nazwat nasu-
nieciem moldanubskim (fig. 1i 2).

W okresie miedzywojennym koncepcja Suessa (1903) zostata roz-
winieta przez Zapletala (1926), ktéry uznat poszczegélne sekwen-
cje skat metaosadowych za oddzielne ptaszczowiny, oddzielone
synkinematycznymi granitoidami (ortognejsami). Jednak, gdy zro-
zumiat znaczenie tzw. wachlarza Véstina, jako zamkniecia lezg-
cego megafatdu, wyjasnit inwersyjne zaleganie skat metamorficz-
nych i wynikajaca z niego strukture ptaszczowinowg w kategoriach
odwréconego skrzydta wspomnianego megafatdu, bez potrzeby
odwotywania sie do nasuniecia moldanubskiego (Zapletal, 1932).
Koncepcja ta zostata poparta weryfikacjg wystepowania megafat-
du wzdtuz catego wschodniego obrzezenia Lugodanubiku, ktére
obecnie interpretuje sie jako wielki fatd ciggniony w stropowym
skrzydle nasuniecia moldanubskiego (Fuchs, 1976; Pauk, 1986;
Melichar, 1995a, Chopin i in., 2012).

W zwigzku z powyzszym gérng granice jednostki morawskiej
stawia sig¢ obecnie, zgodnie z oryginalnym pogladem Suessa, na
gornym kontakcie ortognejsu Bite$ (Suess, 1903; Fuchs, 1976).
W tektonicznej pozycji powyzej morawiku znajdujg sig jednostki
nalezgce do lugodanubiku (fyllity zewnetrzne, morawska strefa
tupkéw mikowych oraz moldanubik), natomiast w pozycji podscie-
lajgcej morawik wystepujg jednostki zwigzane z brunowistulikiem
i jego paleozoiczng pokrywa (dewon-karbon). Sugeruje to, ze jej
pochodzenia nalezy upatrywaé w terranie potozonym pomiedzy
tymi jednostkami. Najbardziej prawdopodobna wydaje sie inter-
pretacja Winchestera i in. (2006), ktéra uznaje go za tektonicznie
wigczong czes¢ wschodniej Awalonii.

Sekwencja litotektoniczna

Jednostka morawska jest znana w Masywie Czeskim z tego, ze
tworzy tzw. morawska strefe $cinania, w ktérej sekwencja skalna
znajduje sie w pozycji odwroconej, tzn. gdzie utwory wyzszego
stopnia metamorfizmu wystepujg ponad tymi o stopniu nizszym.
Z tego powodu logiczne bedzie opisanie, w akapitach ponizej, se-
kwencji litotektonicznej wyjatkowo w kierunku od gory do dotu.

Typowg odmiane skalng zwigzang z morawikiem reprezentujg orto-
gnejsy z Bites, gruboziarniste porfirowate metagranity, silnie zde-
formowane i zmuskowityzowane podczas orogenezy waryscyjskiej,
odpowiadajgce podtozu wschodniej Awalonii (Winchester i in.,
2006). W najbardziej zachodniej partii strefy swych powierzchnio-
wych wychodni ortognejsy Bite$S sg przecinane systemem warstw
amfibolitowych — prawdopodobnie zmetamorfizowanych zyt pier-
wotnie bazaltowych, zwigzanych z ryftingiem podczas oddzielania
sie Awalonii od potnocnej krawedzi Gondwany. Pod ortognejsem
BiteS lezg tak zwane fyllity wewnetrzne. Charakterystyczng odmia-

ng skalna fyllitow wewnetrznych sa fyllity chlorytowe i biotytowe
(metamorficzny flisz o nieznanym wieku) z podrzednymi warstwami
skat o pstrym zabarwieniu. W najwyzszej tektonicznie partii fyllitéw
wewnetrznych znajduje sig cienka warstwa erlanu z Fugnitz, o gru-
bosci zaledwie kilku metrow, ale rozcigga sie ona na catej dtugosci
strefy odstonie¢ — od doliny Dunaju do najbardziej wysunietego
na poétnoc wystgpienia w kompleksie metamorficznym Nectava
w poblizu m. Chornice. Ponizej erlanow w fyllitach pojawiajg sie
marmury, fyllity grafitowe, kwarcyty i zielone tupki.

Za dolng granice sekwencji morawiku pierwotnie uwazano kontakt
miedzy metasedymentami fyllitdw wewnetrznych a metagranito-
idami i skatami metamorficznymi brunowistuliku. Jednak odkrycie
skamieniato$ci w wapieniach sugerujacych dewon zostato poczat-
kowo uznane za dowdd na dewonski wiek fyllitbw wewnetrznych
(Svoboda, Prantl, 1951). Obecnie jednak wapienie te uznaje sie za
czes¢ dewonskiej pokrywy brunowistuliku, a dolng granice morawi-
ku umieszcza sig zatem na granicy miedzy fyllitami wewnetrznymi
a dewonska pokrywa, ktora odstania sie na nasunieciu DFfinova
(Jaro$, Misar, 1976; fig. 5).

Podziat regionalny

Morawikum wystepuje w trzech duzych (pot)oknach tektonicznych
(koputach) i kilku mniejszych blokach tektonicznych pomiedzy nimi.
Od potudnia do pétnocy sg to: pétokno/koputa Thaya, zrgb Miro-
slav, okno/koputa Svratka, jednostki metamorficzne Nectava i Svi-
nov-Vranova oraz okno $lgskie (tylko jednostka Branna). Zestaw
nazw poszczegolnych jednostek i ich odpowiednikéw znajduje sie
na mapie na figurze 1.

5.1.6.10. Jednostki utworzone w orogenezie
waryscyjskiej

Jednostki utworzone w trakcie orogenezy waryscyjskiej mozna po-
dzieli¢ na plutoniczne, osadowe lub wulkaniczno-osadowe.

Plutoniczne jednostki waryscyjskie

Waryscyjskie kompleksy magmowe (fig. 6) sg w wigkszos$ci zwia-
zane z jednostkami lugodanubskimi. W najstarszych granitoidach
wystepujg péznodewonskie (370—380 min lat) kominy wulkaniczne,
udokumentowane w rejonie Tepla-Barrandian (ztoza: Sedmihofi,
Sténovice i Cista), ktére prawdopodobnie powstaty w trakcie kolap-
su grawitacyjnego po wczesnej fazie orogenezy waryscyjskiej, kto-
ra doprowadzita do powstania mikrokontynentu lugodanubskiego.

Magmatyzm nadsubdukcyjny tzw. grupy tonalitu datuje sie na
wczesny karbon (345-355 min lat), penetruje tylko terrany lugoda-
nubskie i tworzy pasmo o przebiegu NE-SW do N-S, podzielone
przez mtodsze strefy dekstralnego $cinania na trzy oddzielne ciata
— kompleksy tonalitowe: $rodkowoczeskie, Gor Zelaznych i Ztotego
Stoku (Barta i in., 2021). Intruzja tej waryscyjskiej grupy tonalitu
wyraznie wskazuje na wczesniejsze tektoniczne zestawienie ter-
ranow czeskiego, saksoturynskiego i moldanubskiego. Te tonality
zwykle intrudowaty w skaty dolnego paleozoiku, ktére w zwigzku
z tym ulegty metamorfizmowi kontaktowemu. Bloki skorupy ziem-
skiej na zachdd od tych intruzji sg znacznie obnizone (zwykle do-
tyczy to czesci terranu czeskiego) w poréwnaniu ze stosunkowo
wyniesionymi blokami wschodnimi (czes$ci terranéw moldanubskie-
go lub saksoturynskiego). Magmatyzm nadsubdukcyjny zakonczyt
sie intruzjg grupy durbachitow (wiek 335-345 min lat) o wysokiej
zawartosci magnezu i potasu, co wskazuje na mieszanie sie zrodet
ptaszcza i skorupy ziemskiej w magmie. Gtgbokos$¢ intruzji byta
zblizona do potozenia nasuniecia Gfohl.

Plutonizm pokolizyjny, wyrazajgcy sie zazwyczaj granitami typu S
(pdzny karbon—perm), skupia sie w dwoch pasmach: jednym wzdtuz
osi antyformy moldanubskiego plutonu centralnego, ktérego po-
chodzenie jest prawdopodobnie zwigzane z anateksis subduko-
wanej skorupy terranu Brunowistulikum (Fuchs, 1976), a drugim
w strefie peryferyjnej, ktéra obejmuje granitoidy wkraczajace
gtownie w obreb domeny saksoturynskiej (plutony Karlovy Vary,
Krkonose—Jizera, Zulova).

Waryscyjskie kompleksy osadowe i wulkaniczno-osadowe

We wczesniejszej fazie orogenezy waryscyjskiej, podczas zywetu
(by¢ moze p6znego), byt deponowany wczesny flisz waryscyjski,
zachowany na niewielkich obszarach w Masywie Czeskim. Obej-
muje on formacje Srbsko w synformie praskiej, by¢ moze réwniez
péinocng czes¢ strefy Hlinsko (jednostka Podhradi) oraz tzw.
,kulm” z Mirov. Grawitacyjny kolaps Lugodanubikum jest udoku-
mentowany przez nieciggte osady gérnego dewonu, znane z rdzeni
wiertniczych wokot Hradec Kralové, ktore stopniowo przechodzag
w morskie osady dolnego karbonu (por. Chlupa¢, Zikmundova,
1976; Melichar, 2004).
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Znacznie rozleglejsze powierzchniowo sg kompleksy osadéw dewo-
nu i dolnego karbonu osadzone wzdtuz strefy peryferyjnej lugodanu-
biku (fig. 1). Ryfting dewonski (Kalvoda, 1998; Kalvoda i in., 2008),
towarzyszacy potudniowej krawedzi Baltiki (zachowany autochto-
nicznie w aulakogenie Dniepr—Doniec), doprowadzit do powstania
pasywnego obrzezenia kontynentalnego z charakterystycznym
rozmieszczeniem facji sedymentacyjnych: szelf (rozwdj platformy
weglanowej dewonu), stok (przejsciowa strefa rozwoju dewonu)

i podnoéze kontynentalne (rozwoj basenowy dewonu):

1) Typowe cechy rozwoju basenowego w dewonie obejmujg obec-
nos$¢ zasadowych wulkanitow podmorskich towarzyszacych tup-
kom ilastym formacji Stinava-Chabicov i wapieniom Jesenec.
Sedymentacja pre-fliszowa konczy sie formacjg Ponikev, ktéra
obejmuje skaty krzemionkowe (radiolaryty), wskazujgce na ter-
malng subsydencje dna morskiego ponizej gtebokosci kompen-
sacji weglanowej (CCD). Pézniejsza depozycja zlepiencéw Mo-
ravsky Beroun z klastami pochodzgcymi z platformy dewonskiej
wskazuje na potozenie u podnoéza tej platformy (fig. 7a).

2) Rozwdj przejsciowy osadéw dewonu charakteryzuje sie podobnym
wypetnieniem osadowym, ale brakuje w nim zasadowych skat
wulkanicznych. Zaréwno rozwoj przejsciowy dewonu, jak i base-
nowy wystepujg wytgcznie w pozycji allochtonicznej, a powierzch-
nia zwigzanego z tym odktucia/odspojenia tektonicznego zloka-
lizowana jest w dolnej formacji tupkowe;j.

3) Rozwdj platformy dewonu rozpoczyna sie od klastéw bazalnych
(piaskowce kwarcowe i zlepience), ktore przechodzg w osady
wapienne platformy weglanowej (formacja Macocha). Po gwat-

townym wzroscie poziomu morza, sedymentacja przeksztatcita
sie w sekwencje turbidytowe weglandw i tupkéw (formacja LiSna).
Sedymentacja pre-fliszowa zakonczyta sie formacja tupkow ila-
stych Bfezina. Rozwoj platformowy znany jest ze skat wystepu-
jacych zaréwno w pozyciji allochtonicznej, jak i (para)autochto-
nicznej, z powierzchnig odspojenia (fig. 7) w skatach weglanowych
(Chlupag, 1964; Kalvoda i in., 2008).

Krotki okres ekstensji dewonskiej zakonczyt sie epizodem kompre-
syjnym, zwigzanym z subdukcjg we wczesnym karbonie i uformo-
waniem sie waryscyjskiej pryzmy akrecyjnej, zbudowanej gtéwnie
z utworow fliszowych, w ktore zostaty tektonicznie wigczone frag-
menty skat dewonu podtoza (Dvorak, 1994; Hartley, Otava, 2001).
Chab (1986) wyroznit w niej dwie wielkie ptaszczowiny: (1) ptasz-
czowing zachodniego Jeseniku obejmujgcg osady kulmu pozbawio-
ne skamieniatosci, ktére zawierajg tektonicznie wigczone olistolity
skat powstatych w okresie rozwoju basenu w dewonie (fig. 1, 7)
oraz (2) ptaszczowine wschodniej czesci Jesenikéw, ktora za-
wiera znaczacg kopalng flore i faune bezkregowcow oraz klasty
i olistolity przejsciowych i platformowych formacji dewonu (fig. 1,
7). Ptaszczowina wschodnich Jesenikéw zawiera tez osady wary-
scyjskiego basenu przedgdérskiego o charakterze paralicznym (z
weglem), ktérego czeé¢ sukcesji osadowej zostata wtgczona do
pryzmy akrecyjnej (formacja Karvina — westfal).

Pdéznowaryscyjskie osady molasowe sg zwigzane z grawitacyjnym
kolapsem orogenu. Podczas westfalu w sSrodkowych i wschodnich
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FIG. 7. Ewolucja tektoniczna paleozoicznych jednostek morawsko-slaskich: A ryftowanie od wczesnego do $rodkowego dewonu; B subsydencja termiczna
pasywnego obrzezenia kontynentalnego podczas gérnego dewonu i dolnego karbonu; C subdukcja w dolnym karbonie doprowadza do reaktywacji obrzezenia
kontynentalnego; D nasunigcie zachodniej ptaszczowiny Jesenika z dewonskimi facjami basenowymi; E nasuniecie wschodniej ptaszczowiny Jesenika

z dewonskimi facjami platformowymi i rotacja wsteczna poprzednich powierzchni nasunieé. Erozyjne zrodta otoczakéw: 1 — skaty wulkaniczne zwigzane z subdukcja;
2 - facja platformowa dewonu; 3 - skaty lugodanubskie (granulity, durbachity, ortognejsy muskowitowe itp.); 4 — stabilne otoczaki kwarcowe z platformy



Czechach powstata wydtuzona strefa depresji SW—-NE, ktéra zo-
stata wypetniona osadami fluwialnymi i jeziornymi gérnego karbo-
nu i permu (Pesek, 1994). Po ustaniu przemieszczen na nasunieciu
moldanubskim doszto do regionalnej ekstensiji, ktéra doprowadzita
do utworzenia sie molasowych basendéw sedymentacyjnych w pot-
rowach tektonicznych, tzw. ,bruzdach” (Melichar, 1995b). Sedy-
mentacja molasy zakonczyta sie najpdzniej w triasie (Zajic, 1998).
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5.2. POWARYSCYJSKI BASEN
POLSKO-NIEMIECKI

5.2.1. Basen polski
Piotr Krzywiec, Pawet Poprawa

Basen polski rozcigga sie na catym obszarze Polski objetym se-
dymentacjg w przedziale czasu od permu do kredy. Zostat on zo-
brazowany na licznych mapach paleogeograficznych i paleotek-
tonicznych (por. Ziegler, 1990; Dadlez i in., 1998a; Scheck-Wen-
deroth i in., 2008; Doornenbal, Stevenson, 2010). Utwory permu
i mezozoiku wystepujg rowniez w obrebie Karpat, zajmujg one
jednak pozycje allochtoniczng, gdyz zostaty przetransportowane
ze swego miejsca depozycji na potudniu w trakcie ruchéw tekto-
nicznych, ktére uksztattowaty orogen karpacki i do basenu pol-
skiego nie sg wtgczane. Strefy sedymentaciji, analogiczne do tych
zwigzanych z basenem polskim, znajdujg sie rowniez na obszarze
Ukrainy, Biatorusi, Rosji (okreg krolewiecki), Litwy i Estonii. Od
zachodu basen polski graniczy z basenem potnocnoniemieckim,
ktory jednak od niego pod wieloma wzgledami sie rézni (zob. pod-
rozdziat 5.2.3). Utwory permu i mezozoiku wystepujgce na obsza-
rze obecnej potudniowej Polski pod nasunietymi ptaszczowinami
Karpat zewnetrznych traktowac¢ nalezy jako deponowane w strefie
przejsciowej miedzy basenem polskim a basenami Tetydy (Ziegler,
1990). Warto rowniez podkresli¢, ze w czesci publikacji, zwtasz-

cza opartych gtéwnie na danych geofizycznych, mianem basenu
polskiego okreslana jest charakteryzujgca sie relatywnie niskimi
predkosciami fal sejsmicznych cata sekwencja skat osadowych,
ewentualnie objetych metamorfizmem niskiego stopnia, o suma-
rycznej migzszosci siegajacej 20 km (np. Grad i in., 2003). Strefa
ta na gtebokim profilu refrakcyjnym P4 jest zaznaczona kolorem
zielonym (fig. 1; por. Guterch, Grad, 2006). Tymczasem nalezy
zauwazy¢, ze wspotczesna migzszosé permo-mezozoiku w Pol-
sce centralnej dochodzi maksymalnie do 7—8 km, z czego wynika,
ze wspomniana ,geofizyczna” definicja basenu polskiego nie daje
sie pogodzi¢ z definicjg ,geologiczng”, przedstawiong na wstepie.
W ,geofizycznym” ujeciu basen polski obejmowatby utwory me-
zozoiku i permu, ale rowniez utwory karbonu i starsze. Podejscie
takie jest jednak o tyle niestuszne, ze w skfad tak definiowanego
basenu osadowego wchodzityby réwniez zdeformowane skaty osa-
dowe budujgce orogeny kaledonski i waryscyjski, ktére (przynaj-
mniej cze$ciowo) wystepujg w pozycji allochtonicznej i nie zostaty
zdeponowane w tym samym basenie osadowym, w ktérym utwo-
rzyta sie sukcesja permo-mezozoiczna.

Permsko-mezozoiczny basen polski rozwijat si¢ jako czes$¢ syste-
mu intrakontynentalnych basenéw osadowych okreslanych mianem
$srodkowoeuropejskiego systemu basenéw (ang. Central European
basin system; van Wees i in., 2000; Maystrenko i in., 2008). Uzywa-
ne sg tez w tym kontekscie nazwy basenu potudniowopermskiego
i basenu potnocnopermskiego (zob. tez Doornenbal, Stevenson,
2010), sg one jednak nieadekwatne, gdyz dotyczg tylko permskiej
czesci historii tego systemu basenéw osadowych, podczas gdy
w rzeczywistosci obejmuje ona rowniez caty mezozoik. Depocentra
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FIG. 1. Mapa gtebokosci granicy Moho w Polsce i na obszarach przylegtych (wg Gutercha, Grada, 2006; Gutercha i in., 2010, uzupetniona na podstawie
Gradaiin., 2009, 2016) oraz fragment gtebokiego profilu sejsmicznego P4 (wg Grada i in., 2003 oraz Gutercha, Grada, 2006, uproszczono). Cienka
przerywana linia: przyblizony spag kompleksu permsko-mezozoicznego, strefa T-T: strefa Teisseyre’a-Tornquista (por. Mazur i in., 2015 oraz rozdziaty 3 i 4.2)
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wchodzgce w sktad wspomnianego systemu basendéw osadowych,
takie jak basen polski, basen pétnocnoniemiecki (por. podrozdziat
5.2.3), czy depocentra ulokowane na obszarze obecnego Morza
Poétnocnego, majg wiele cech wspdlnych, tak w konteks$cie rozwo-
ju pokrywy osadowej, jak i réznych proceséw tektonicznych (np.
wynikajgcych z wptywu tektoniki solnej zwigzanej z cechsztynski-
mi ewaporatami na przebieg ewolucji tektonicznej w mezozoiku;
Pharaoh i in., 2010), jednak jest réwniez migdzy nimi wiele roznic,
w tym — a moze przede wszystkim — dotyczgcych ewolucji tekto-
niczne;j.

Historia tektoniczna basenu polskiego byta badana na cztery pod-
stawowe sposoby. Najbardziej szczegdtowe badania byty prowa-
dzone w odstonieciach, jednak ze wzgledu na znaczne rozprze-
strzenienie kenozoicznej pokrywy osadowej zdeponowanej po
inwersji basenu, ograniczone byty one do miejsc, w ktérych skaty
mezozoiczne odstaniajg si¢ na powierzchni, gtéwnie w otoczeniu
Gor Swietokrzyskich oraz na obszarze Jury Krakowsko-Czesto-
chowskiej i cze$ciowo w Sudetach (np. Jaroszewski, 1972; Lamar-
cheiin., 1998, 1999, 2002, 2003; Konon, 2007; Gtuszynski, Alek-
sandrowski, 2022; Konon i in., 2016; zob. tez podrozdziat 5.2.2).
Drugim — podstawowym — typem danych wykorzystywanych do
szeroko rozumianych badan tektonicznych utworéw permu i me-
zozoiku przykrytych kenozoikiem byty, i nadal sg, dane geofizycz-
ne, przede wszystkim dane grawimetryczne i sejsmiczne. Dane
grawimetryczne pozwolity m.in. na wykartowanie skomplikowa-
nego systemu ujemnych anomalii grawimetrycznych w centralnej
i potnocno-zachodniej Polsce, zwigzanych z wysadami solnymi,
oraz réznego rodzaju anomalii liniowych, zwigzanych ze strefa-
mi uskokowymi. Pierwsze pomiary sejsmiczne na Nizu wykonano
jeszcze przed wojng, jednak na szerszg skale zaczety by¢ one
wykorzystywane do analiz tektonicznych od lat 60. XX wieku.
Byty to poczgtkowo dane analogowe, a nastepnie cyfrowe. Dane
pozyskane w poprzednich dekadach charakteryzowaty sie stabg
jakos$cig obrazowania sejsmicznego takich elementdw, jak stro-
me skrzydta fatdéw czy przewieszki solne. Czestym problemem
byto tez to, ze byty one interpretowane w wersji mocno przewyz-
szonej, i w efekcie wiele naskérkowych (ang. thin-skinned) stref
uskokowych zakorzenionych w cechsztynskich ewaporatach byto
interpretowanych jako bardzo strome czy wrecz pionowe uskoki,
czesto zakorzenione w gtebszym podtozu (por. Dadlez, Marek,
1969, 1974; Dadlez, 1974, 1997, 2001, 2005). Bardziej zblizong
do rzeczywisto$ci geometrie licznych stref uskokowych i struktur
solnych w kompleksie permsko-mezozoicznym basenu polskiego
odtworzono dopiero dzieki odpowiednio pozyskanym i przetworzo-
nym nowoczesnym danym sejsmicznym, obecnie wystepujgcym
czesto w wariancie 3D.

Modele ewolucji tektonicznej dla basenu polskiego byty konstru-
owane réwniez w oparciu o dane otworowe. Dane takie sg oczy-
wiscie bardzo szczegdtowe, dostarczajg precyzyjnych informacji
o stratygrafii, litologii, facjach itd., ale sg punktowe, a pomiedzy
otworami trzeba dokonywaé czasem dalekich ekstrapolacji. Ozna-
cza to, ze mapy opracowane jedynie na podstawie otworéw, bez
uwzgledniania danych sejsmicznych, obrazujgce regionalne zmia-
ny migzszosci, mogg by¢ przynajmniej czgsciowo mylnie interpre-
towane w kontekscie wystepowania i aktywnosci stref uskokowych
(np. Kutek, Gtazek, 1972; Hakenberg, Swidrowska, 1997, 1998a,
b, 2001; Swidrowska, Hakenberg, 1999; Dadlez, 2003; Swidrow-
ska i in., 2008). Dobrg ilustracjg tego problemu sa wyniki analiz
sejsmicznych i otworowych utworéw gérnej kredy zdeponowanych
w centralnej Polsce, w strefie Grudzigdz—Warszawa (Stachowska,
Krzywiec, 2021). W oparciu o regionalne dane sejsmiki refleksyjnej
projektu PolandSPAN® wykazano, ze dotychczas stosowany regio-
nalny model architektury depozycyjnej typu layer cake, zaktadajgcy
potogie zaleganie utworéw gornej kredy i ciggtos¢ poszczegdinych
wydzielen stratygraficznych na dystansach rzedu dziesiatek i setek
kilometréw, jest zasadniczo niezgodny z tym co zobrazowaty profile
sejsmiczne, przy uzyciu ktérych wykartowano wczes$niej nieznane
regionalne niegodnosci w obrebie sukcesji gérnokredowej (por. Sta-
chowska, Krzywiec, 2024a).

Kluczowe znaczenie dla ewolucji basenu polskiego miata aktyw-
nosc¢ stref uskokowych znajdujgcych sie ponizej mechanicznie
podatnych ewaporatéw cechsztynu. Ewaporaty te, a w szczegol-
nosci sole, dziataty w trakcie subsydencji basenu polskiego jak
mechaniczny bufor, powodujac, ze w obrebie mezozoiku mamy do
czynienia z regionalnymi, ciggtymi zmianami migzszosci bez sko-
kowych zmian zwigzanych z aktywnoscig uskokow. Nie oznacza
to jednak, ze uskokowej aktywnosci w trakcie depozycji utworéw
mezozoiku nie byto. Kwestia ta w oparciu o dane sejsmiczne jest
szczegotowo oméwiona ponize;j.

Ostatni zestaw metod wykorzystywanych do badan tektonicznych
basenu polskiego, to termochronologia modelowania dojrzatosci
materii organicznej oraz modelowania subsydencji tektonicznej,
czesto wykonywane w potgczeniu ze sobg (np. Dadlez i in., 1995,

1998b; Stephensoniin., 2003; Poprawa, Andriessen, 2007; Resak
iin., 2008, 2010; Botoriin., 2018, 2021; Kufrasa i in., 2019; tusz-
czak i in., 2020; Botor, 2023). Badania te dostarczyty danych na
temat regionalnych proceséw subsydenciji, wypietrzania oraz erozji
w obrebie basenu polskiego.

Przedstawiona ponizej synteza ewolucji tektonicznej basenu pol-
skiego zostata opracowana gtéwnie na podstawie wynikéw inter-
pretacji danych sejsmicznych skalibrowanych danymi otworowymi.
Skupiono sie w niej na prezentacji gtéwnych typéw zidentyfikowa-
nych struktur tektonicznych, ktére przeanalizowane zostaty w kon-
tekscie ewolucji poszczegodlnych segmentéw basenu polskiego, tak
na etapie jego subsydenciji, jak i inwersji.

Zasadniczg cechg odrdzniajgcg basen polski od pozostatych depo-
centréw srodkowoeuropejskiego systemu basenoéw jest jego specy-
ficzna lokalizacja na styku dwéch wielkich jednostek tektonicznych:
prekambryjskiej platformy wschodnieuropejskiej i paleozoicznej
platformy zachodnioeuropejskiej (Mazur i in., 2021). Granica ta,
powigzana ze strefg Teisseyre’a-Tornquista, jest wyraznie widocz-
na na mapie powierzchni Moho (fig. 1; Guterch, Grad, 2006; Grad
iin., 2009, 2016; Guterch i in., 2010). Mapa ta zostata opracowana
w oparciu o gtebokie dane sejsmiki refrakcyjnej i szerokokatowej
sejsmiki refleksyjnej, pozyskane w ramach licznych eksperymentow
sejsmicznych, takich jak POLONAISE’97 czy CELEBRATION2000,
zrealizowanych pod kierunkiem Instytutu Geofizyki PAN (podsumo-
wanie: Guterch, Grad, 2006). Zaréwno na mapie, jak i na gtebokim
profilu sejsmicznym P4 wyraznie wida¢, ze przez teren Polski z po-
tudniowego wschodu na pétnocny zachdéd biegnie strefa oddzie-
lajgca dwa obszary o odmiennej gtebokosci powierzchni Moho.
Jest ona zobrazowana réwniez na mapie magnetycznej, na ktorej
na obszarze Polski p6tnocno-wschodniej i rejonéw otaczajgcych
widzimy silne anomalie magnetyczne zwigzane z ptytko lezgcym
stropem podtoza krystalicznego kratonu wschodnioeuropejskie-
go, bedacego fundamentem platformy wschodnioeuropejskiej,
oraz obszar platformy zachodnioeuropejskiej charakteryzujgcy
sie znacznie nizszg intensywnos$cig pola magnetycznego, co jest
zwigzane z gtebszym zaleganiem czynnego magnetycznie podtoza
krystalicznego (fig. 2). W permie, triasie, jurze i wczesnej kredzie
ponad tg granicg byto zlokalizowane centrum subsydencji basenu
polskiego (Mazur i in., 2021), natomiast w péznej kredzie i wcze-
snym paleogenie — 0$ jego inwersji (Krzywiec, 2002a).

Potudniowa i potudniowo-zachodnia granica basenu polskiego jest
duzo mniej precyzyjnie zdefiniowana (por. Dadlez i in., 1998a, b).
Strefa sedymentacji czerwonego spggowca objeta miejscami ob-
szar dzisiejszych Sudetéw oraz obszar $wietokrzyski, miejscami
dochodzgc do rownoleznika Krakowa (Pokorski, 1998). Obszar
sedymentacji cechsztynu byt nieco bardziej poszerzony na potu-
dnie, ale w ujeciu regionalnym byt generalnie zblizony do obszaru
sedymentacji czerwonego spggowca (Wagner, 1998). W triasie
(lwanow, 1998a, b, c) i jurze (Feldman-Olszewska, 1998a, b; Gaz-
dzicka, 1998) sedymentacja objeta caty obszar wspoétczesnej Pol-
ski, jedynie we wczesnej jurze jej zasieg na potudnie i wschéd byt
nieco ograniczony. Obszar objety sedymentacjg dolnej kredy byt
mocno ograniczony réwniez na potudniu i potudniowym zachodzie
(Leszczynski, 1998a), natomiast kreda goérna byta deponowana
na wiekszos$ci obszaru dzisiejszej Polski (Leszczynski, 1998b).
Pamieta¢ oczywiscie trzeba, ze dla Polski potudniowej, obecnie
przykrytej przez utwory miocenskie zapadliska przedkarpackiego
(por. podrozdziat 6.10) i przez orogen karpacki, rekonstrukcje pa-
leogeograficzne dla mezozoiku traktowac nalezy jako uogdlnione
i w niematym zakresie hipotetyczne.

Ewolucje tektoniczng basenu polskiego mozna rozpatrywac
w dwoch aspektach: (1) regionalnej permsko-mezozoicznej sub-
sydencji zakonczonej inwersjg basenu w poznej kredzie i wcze-
snym paleogenie — oba te zjawiska byty spowodowane procesami
tektonicznymi w gtebszym, przedpermskim podtozu oraz (2) rozwoj
urdznego rodzaju deformacji tektonicznych w obrebie pokrywy per-
msko-mezozoicznej, czesto o charakterze naskérkowym, zwigza-
nym z regionalnym odspojeniem mechanicznym miedzy podtozem
pre-cechsztyfAskim i pokrywg mezozoiczng; w tej kategorii naleza-
toby rowniez umiescic tektonike solna.

W ogdlnym, regionalnym ujgciu, mozna stwierdzi¢, ze rozwdj base-
nu polskiego byt zwigzany z reaktywacjg szeroko rozumiane;j strefy
Teisseyre’a-Tornquista, poczatkowo w zmiennym w czasie eksten-
syjnym rezimie tektonicznym. Doprowadzito to do pulséw subsy-
dencji tektonicznej i nastepujgcych po nich etapéw subsydenciji ter-
micznej (Mazur i in., 2021), a nastepnie w rezimie kontrakcyjnym,
co, z kolei, doprowadzito do inwersji basenu. Informacji o ewolucji
tektonicznej basenu polskiego dostarczyty m.in. iloSciowa analiza
i modelowania subsydencji (Dadlez i in., 1995; Stephenson i in.,
2003). Procedury te pozwalajg wydzieli¢ z subsydencji catkowitej
(bedacej sumarycznym efektem: 1 — procesy stricte tektoniczne,
takie jak uskokowanie podtoza i obnizanie jego blokéw oraz 2 —
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FIG. 2. Mapa magnetyczna Polski i obszaréw otaczajacych (por. Wybraniec, 1999; Guterch i in., 2010); oraz lokalizacja strefy Teisseyre’a-Tornquista

(wg Mazura i in., 2015). Biata linia -

kompakcje skat zdeponowanych w obrebie basenu osadowego) jej
sktadowa tektoniczng. Charakter subsydenciji tektonicznej moze
by¢ wskaznikowy dla okreslonych genetycznych typéw basenow
osadowych, takich jak baseny ekstensyjne, baseny przedgorskie
czy baseny nadprzesuwcze (por. Allen, Allen, 2013). W przypad-
ku basenu polskiego analiza subsydencji pozwolita wydzieli¢ trzy
etapy jego tektonicznego rozwoju (fig. 3). W p6Zznym permie i wcze-
snym triasie miata miejsce intensywna subsydencja tektoniczna,
ktorej tempo od srodkowego triasu po srodkowa jure zdecydowanie
zmalato. Taki przebieg subsydencji zinterpretowano jako wskaz-
nikowy dla ryftowej ekstensji, przechodzacej stopniowo w faze
poryftowej subsydencji termicznej (fig. 3). W pdznej jurze (oks-
ford i kimeryd) nastgpito znaczgce przyspieszenie subsydencji
tektonicznej, zwtaszcza w potudniowej czesci basenu polskiego,
wskazujgce na kolejny etap ekstensyjnej reaktywac;ji (fig. 3). Dal-
szy rozwoj basenu pod koniec poznej jury i we wczesnej kredzie
byt zdominowany ponownie przez subsydencje termiczng. Proces
ten zostat przerwany przez epizod stopniowo przyspieszajgce;j
subsydencji tektonicznej, w okresie od cenomanu do mastrychtu,
konczacy rozwoj basenu polskiego, powodowany przez wptyw re-
zimu kompresyjnego, ktéry doprowadzit do petnej inwersji basenu
(Dadlez i in., 1995).

Basen polski zostat wypetniony osadami o maksymalnej migz-
szosci siegajgcej 10 km, o zréznicowanej litologii i Srodowiskach
sedymentacji, od morskich do Igdowych (Marek, Pajchlowa, 1997;
Kutek, 2001). Po etapie postwaryscyjskiego wulkanizmu (Paulick,
Breitkreuz, 2005; McCann i in., 2006), ktéry zostat udokumentowa-
ny jedynie w zachodniej i pétnocno-zachodniej Polsce, rozpoczeta
sie sedymentacja lgdowych osadéw czerwonego spggowca. Ich
geneza jest wigzana z aktywnos$cig rowow tektonicznych (Kier-
snowski, 1998; Kiersnowski, Buniak, 2006; Kiersnowski i in., 2006;
Gastiin., 2010), jednak ze wzgledu na bardzo niskg jako$¢ danych
sejsmicznych pod cechsztynskimi ewaporatami opisywane w lite-
raturze struktury tektoniczne wptywajgce na sedymentacje czer-
wonego spaggowca trzeba traktowac jako czesciowo hipotetyczne
(por. Krzywiec i in., 2019).

Ponad klastykami czerwonego spagowca zdeponowane zostaty
ewaporaty cechsztynu o szacowanej maksymalnej migzszosci

lokalizacja fragmentu gtebokiego profilu sejsmicznego P4 z fig. 1

miejscami przekraczajacej 1,5 km (Wagner, 1994, 1998; Kier-
snowski i in., 2006; Peryt i in., 2010; Krzywiec i in., 2017). Osady
zdeponowane w czasie od triasu po krede to klastyki i weglany
w facjach gtebszego i ptytszego morza oraz facjach lgdowych.
W gérnym triasie lokalnie deponowane byty réwniez ewaporaty
(Krzywiec i in., 2017).

Koncowym etapem ewolucji basenu polskiego byta jego inwersja,
ktéra zaznaczyta si¢ na znacznie szerszym obszarze, obejmu-
jac liczne baseny osadowe na terenie catej wspotczesnej Euro-
py (Ziegler, 1987; Ziegler i in., 1995; Kockel, 2003; Kley, 2018;
Voigt i in., 2021). Dla obszaru centralnych Niemiec wykazano,
ze proces ten byt zwigzany zaréwno z wielkopromiennym regio-
nalnym koputowym unoszeniem skorupy ziemskiej (ang. domal
uplift), jak tez i unoszeniem blokéw skorupowych wzdtuz gtebo-
ko zakorzenionych uskokéw odwréconych (von Eynatten i in.,
2021). Regionalne deformacje skutkujgce powstaniem regional-
nych powierzchni niezgodnosci udokumentowano niedawno na
poétnocnowschodniej flance basenu polskiego (Krzywiec i in.,
2018; Stachowska, Krzywiec, 2021, 2024b) — ich geneza moze
by¢ przynajmniej czg$ciowo podobna do tego, co zaproponowa-
no dla obszaru Niemiec.

Nie osiggnieto jeszcze petnego konsensusu co do regionalnych
proceséw geodynamicznych odpowiedzialnych za péznokredowg
inwersje na obszarze Europy. Wigzana jest ona z naprezeniami
kompresyjnymi generowanymi w strefie kolizji alpejsko-karpackiej,
z regionalnym efektem aktywnej ekstens;ji i rozrastania sie dna
oceanicznego na Atlantyku, czy wreszcie z rotacyjng konwergen-
cja ptyt Afryki, Iberii i Europy (Ziegler, 1987; Ziegler i in., 1995;
Krzywiec, 2002a; Kley, Voigt, 2008; Dielforder i in., 2019; Voigt
iin., 2021)

Przez wiele lat toczona byta dyskusja, co do doktadnego datowa-
nia momentu rozpoczecia i zakonczenia inwersji basenu polskiego
(Dadlez i in., 1997; Hakenberg, Swidrowska, 1998a, 2001; Lesz-
czynski, Dadlez, 1999; Swidrowska, Hakenberg, 1999; Swidrowska
i in., 2008). Kontrowersje te byty zwigzane z tym, ze proponowa-
ne modele inwersji bazowaty gtéwnie na wynikach analiz danych
otworowych oraz regionalnej interpolacji i ekstrapolacji trendow
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FIG. 3. Wykresy subsydencji tektonicznej obliczone dla profili wybranych otworéw wiertniczych potozonych w basenie polskim (por. Dadlez i in., 1995).
Pokazane otwory w wiekszo$ci ulokowane sg poza osig antyklinorium $rodkowopolskiego (patrz: https://baza.pgi.gov.pl/podsystemy/otwory), gdyz tylko tam

zachowaly sie utwory gornej kredy, zdeponowane w trakcie inwers;ji

migzszos$ciowych oraz facjalno-litologicznych. Tego typu podejscie
pozostawiato duzy margines niepewnosci, co do datowania proce-
sow tektonicznych, potencjalnie odpowiedzialnych za obserwowane
zmiany migzszos$ciowo-facjalne w obrebie pokrywy mezozoicznej.
Udzielenie jednoznacznej odpowiedzi, co do doktadnego datowania
inwersji basenu polskiego, stato si¢ mozliwe dzigki wykorzystaniu
danych sejsmicznych, ktére precyzyjnie zobrazowaty syn-inwersyj-
ne osady gornokredowe (Krzywiec, 2002a, 2006b; Krzywiec i in.,
2009; Krzywiec, Stachowska, 2016). Wyniki interpretacji danych
sejsmicznych, skalibrowanych danymi otworowymi, jednoznacznie
udowodnity, ze inwersja rozpoczeta sie w turonie—koniaku i trwa-
ta do konca mastrychtu i wczesnego paleocenu (m.in. Krzywiec,
2002a, b, 2006b, 2009a, b; Krzywiec i in., 2009, 2022a, b; Ma-
zur i in., 2005; Stachowska, Krzywiec, 2021, 2023). Wyniki te sg
zgodne z datowaniem tektoniki inwersyjnej opartym na szczegoto-
wej analizie litofacjalnej i paleogeograficznej danych otworowych
(Leszczynski, 2000, 2002, 2010, 2012) oraz wynikami modelowan
subsydencji i ewolucji termicznej (Resak i in., 2008; Luszczak i in.,
2020). Maksymalna migzszo$¢ osadoéw zerodowanych, w efekcie
inwersji basenu polskiego, szacowana jest na 2,5-3,5 km, przy
dos$¢ szerokim marginesie btedu (Dadlez i in., 1997; Resak i in.,
2008, 2010).

Dla ewolucji tektonicznej basenu polskiego, tak na etapie eksten-
sji oraz subsydencji, jak i kompresji oraz inwersji, fundamentalne
znaczenie miato wystepowanie migzszych cechsztynskich ewapo-
ratow w spggowej czesci wypetnienia osadowego oraz, lokalnie,
rowniez ewaporatow gérnego triasu (kajpru). Obecnos¢ plastycz-
nych ewaporatéow cechsztynskich doprowadzita do regionalnego
mechanicznego odspojenia miedzy podtozem pre-cechsztynskim
a pokrywag mezozoiczng. Model takiego odspojonego mechanicz-
nie basenu osadowego, oparty na wynikach modelowan analo-
gowych (Withjack, Callaway, 2000), jest przedstawiony na fig. 4.
Pokazuje on jak aktywnos$¢ gtebszych stref uskokowych znajdujg-
cych sie pod plastycznymi ewaporatami przektada si¢ na tagodne,

regionalne zmiany migzszo$ci, tak na etapie subsydencji, jak i in-
wersji. Model ten pokazuje rowniez proces powstawania peryfe-
ryjnych struktur ekstensyjnych, ktére mogg by¢ potozone w dos¢
duzej odlegtosci od centrum subsydencji (fig. 4A). W zaleznosci od
migzszosci ewaporatow oraz stopnia lokalnej ekstensji w obrebie
pokrywy osadowej zdeponowanej ponad ewaporatami, struktury
peryferyjne na etapie ekstensji moga tworzy¢ lokalne rowy tekto-
niczne bgdz wysady solne. Powstanie tego typu peryferyjnej strefy
tektonicznej, w obrebie ktérej uformowat sie nastepnie wysad solny
Szamotut, zilustrowane zostato na regionalnym przekroju zbilan-
sowanym, zlokalizowanym w pétnocnej Polsce (Rowan, Krzywiec,
2014, iich fig. 8).

Na etapie inwersji odspojonego basenu osadowego, uskoki
w podtozu sg reaktywowane jako uskoki odwrécone i — w efekcie
— wzdtuz nich jest unoszony blok podtoza w centrum basenu, co
z kolei prowadzi do uniesienia osiowej czesci wypetnienia osado-
wego powstatego na etapie ekstensiji (fig. 4B). W efekcie powstaje
szerokopromienne, antyklinalne wyniesienie w dnie zbiornika, po-
nad ktérym deponowane sg syn-inwersyjne osady o lokalnie zredu-
kowanej migzszos$ci. Na etapie inwersji kompresyjnej reaktywacji
ulegajg réwniez struktury peryferyjne — wypetnienie osadowe ro-
woéw tektonicznych jest unoszone wzdtuz uskokéw odwroconych,
a wysady solne ulegajg kompresji i wycisnieciu ku gérze. W obu
tych przypadkach ponad reaktywowanymi strukturami sg depono-
wane osady syn-inwersyjne o lokalnie zredukowanej migzszosci,
a przy wiekszym stopniu uniesienia dna basenu, réwniez z lokal-
nymi niezgodno$ciami wywotanymi erozja.

Wszystkie opisane powyzej elementy odspojonego basenu osado-
wego mozna zaobserwowac w basenie polskim. Po raz pierwszy
idea ewolucji odspojonej mezozoicznej pokrywy osadowej ponad
ewaporatami cechsztynu i gtebszymi strefami uskokowymi zo-
stata zaprezentowana juz w latach 70. XX wieku (Dadlez, Marek,
1974: fig. 14), jednak w wielu p6zniejszych publikacjach zostata
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ona zarzucona, a w wynikach interpretacji danych sejsmicznych
dominowaé poczety strome czy wrecz pionowe strefy uskokowe,
czesto przecinajgce caty kompleks permsko-mezozoiczny i wcho-
dzace w podtoze przedpermskie (np. Dadlez, 2001, 2005). Tego
typu interpretacje nierzadko byty efektem opierania sie na bardzo
mocno przewyzszonych profilach sejsmicznych, co jest jednym
z najczestszych powodow btednych interpretacji strukturalnych
danych sejsmicznych (Tucker, Yorston, 1973; Stewart, 2012; Turko,
2025). Interpretacja wysokiej jakosci danych sejsmicznych, wyko-
nana w ostatnich dwéch dekadach, pozwolita dodatkowo uzasadnic
model odspojonego basenu osadowego oraz w wielu aspektach
go doprecyzowac (Krzywiec, 2002a, b, 2006a, b, 2012; Krzywiec
iin., 2006, 2022a; Rowan, Krzywiec, 2014). Dla centralnej czesci
basenu polskiego (rejon Szubina) ewolucje odspojonego basenu
osadowego dodatkowo potwierdzono przy uzyciu zintegrowanych
modelowan analogowych i numerycznych (Krzywiec i in., 2019,
2024). Modelowania te pokazaty, jak p6znokredowa inwersja potro-
wu tektonicznego wypetnionego utworami czerwonego spggowca
oraz cechsztynu moze doprowadzi¢ do powstania poduszki solnej
i nadlegtego fatdu w utworach mezozoicznych, jednak bez po-
wstania uskoku odwréconego, czego mozna bytoby oczekiwac dla
procesu inwersji basenu. Taki posredni wptyw aktywnosci uskoku
odwréconego w poditozu podpermskim na fatldowanie w obrebie
mezozoiku jest wtasnie objawem mechanicznego odspojenia utwo-
réow pod- i nadewaporatowych. Modelowania analogowe (Burliga
i in., 2012a) wykorzystano do uzasadnienia koncepcyjnego mo-
delu kompresyjnej reaktywacji peryferyjnej naskérkowej struktury
Oswina potozonej w pétnocno-zachodniej czes$ci basenu polskiego
(Krzywiec, 2002a, b).

W oparciu o réznego rodzaju dane geologiczne i geofizyczne za-
proponowano dla basenu polskiego lokalizacje gtebokich stref
uskokowych odpowiedzialnych za jego subsydencje, a nastep-
nie inwersje, zgodnie z modelem pokazanym na fig. 4 (Krzywiec,
2006a, b; Krzywiec i in, 2006). Strefy te sg pokazane na tle mapy
grawimetrycznej (fig. 5) i mapy wspotczesnej gtebokosci spagu
cechsztynu (fig. 6) bedacej bliskg aproksymacjg post-inwersyjnej
geometrii podtoza basenu polskiego. Aktywnos¢ tych stref usko-
kowych na etapie subsydencji doprowadzita do uformowania sie
osiowej czesci basenu polskiego, zwanej bruzdg srodkowopolska,
charakteryzujgcej sie najwiekszymi migzszo$ciami pokrywy osa-
dowej (fig. 7; por. Dadlez i in., 1998b). Ze wzgledu na generalnie
stabg jako$¢ obrazowania sejsmicznego pod ewaporatami cechsz-
tynu, trudno jest jednoznacznie okresli¢ relacje tych gtebokich stref
uskokowych do utworéw czerwonego spagowca, jednak analiza
regionalnych map paleogeograficzno-paleofacjalnych sugeruje, ze
ewolucja centralnej czesci basenu czerwonego spggowca przynaj-
mniej czgsciowo byta kontrolowana przez omawiane strefy usko-
kowe (por. Krzywiec i in., 2006: fig. 14, 2019).

Aktywnos$¢ gtebokich stref uskokowych byta tez czesciowo odpo-
wiedzialna za uformowanie sie¢ w mezozoiku (poczgwszy od p6z-
nego triasu) réznego rodzaju struktur solnych (Sokotowski, 1966,
1972; Burliga, 1996; Dadlez, 1974, 1997, 2001; Dadlez, Marek,
1969, 1974; Krzywiec, 2004, 2012; Burliga i in., 2012a, b; Krzy-

wiec, Stachowska, 2016; Rowan, Krzywiec, 2014). Na fig. 8 wyraz-
nie wida¢ koincydencje miedzy przebiegiem tych gtebokich stref
uskokowych a lokalizacjg poduszek i wysaddéw solnych. Poduszki
solne ulokowane ponad gtebokimi strefami uskokowymi przynaj-
mniej czesciowo mogty powstac¢ w efekcie inwersji pdtrowdéw tek-
tonicznych wypetnionych cechsztynskimi ewaporatami o lokalnie
zwiekszonej migzszosci, tak jak w przypadku struktury Szubina
(Krzywiec i in., 2019, 2024).

Regionalne uskoki w gtebszym podtozu pre-permskim byty aktyw-
ne réwniez na etapie inwersji basenu polskiego — ich aktywnos¢
doprowadzita do powstania regionalnej antyklinalnej struktury
zwanej antyklinorium $rodkowopolskim (fig. 9). W skali regionalnej
jego powstanie byto analogiczne do tego co pokazano na modelu
z fig. 4.

Na etapie ekstensji obecnos¢ cechsztynskich ewaporatéw w base-
nie polskim doprowadzi¢ mogta réwniez do regionalnego zjawiska
grawitacyjnego zeslizgiwania sie (ang. gravity gliding) catej pokry-
wy osadowej w strong centrum basenu. Doprowadzi¢ to mogto do
powstania struktur ekstensyjnych na krawedziach basenu, takich
jak np. strefa uskokowa Poznan—Kalisz i by¢é moze réwniez strefa
uskokowa Poznan-QOles$nica na obszarze potudniowo-zachod-
niej flanki basenu, oraz potudniowo-wschodniego, naskérkowego
segmentu strefy Koszalin—Chojnice na flance p6tnocno-wschod-
niej. W przypadku strefy uskokowej Poznan—Kalisz nalezy jednak
pamietac, ze jej geneza mogta by¢ tez przynajmniej cze$ciowo
zwigzana z ruchami przesuwczymi w podtozu (Kwolek, 2000). Po-
wstanie struktur ekstensyjnych na flankach basenu polskiego byto
powigzane z powstaniem struktur kompresyjnych w jego central-
nej czesci, takich jak np. struktura Wojszyc (por. Warsitzka i in.,
2021 oraz transekt 3 z fig. 10). Bytoby to zjawisko analogiczne do
tego, jakie obserwujemy na pasywnych obrzezach kontynental-
nych, gdzie mamy czesto do czynienia z obszarami regionalnej
ekstensji w gdérnej czesci sktonu kontynentalnego (ang. upslope
extension), kompensowanych w dolnej czesci sktonu, w gtebokiej
czesci basenu, przez regionalne strefy kompresiji (ang. downslope
compression) (Rowan i in., 2004). W przypadku basenu polskiego
oczywiscie skala tego zjawiska bytaby zupetnie inna — systemy
grawitacyjne na sktonach kontynentalnych majg czesto rozmiary
liczone w setkach czy tysigcach kilometréw podczas gdy w basenie
polskim mozna moéwi¢ o kilkudziesieciu kilometrach, maksymalnie
100-150 km (Warsitzka i in., 2021).

W poétnocno-zachodniej czesci basenu (obszar morski) oraz w cze-
$ci potudniowo-wschodniej (pdétnocno-wschodnie obrzezenie Gor
Swietokrzyskich i cze$ciowo Lubelszczyzna), czyli poza zasiegiem
ewaporatow, tektonika w podtozu byta bezposrednio przenoszona
w obreb mezozoicznej pokrywy osadowej bez efektu mechanicz-
nego odspojenia.

Struktura wybranych fragmentéw basenu polskiego jest zilustro-
wana na profilach geosejsmicznych pokazanych na fig. 10 (por.
Krzywiec, 2006a, b; Krzywiec i in., 2006; Scheck-Wenderoth i in.,
2008). llustrujg one wszystkie kluczowe elementy tektoniczne opi-
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FIG. 5. Mapa grawimetryczna (por. Wybraniec, 1999; Guterch i in., 2010) oraz gtéwne strefy uskokowe odpowiedzialne za subsydencje i inwersje basenu polskiego
(biate przerywane linie, wg Krzywca i in., 2006, zmodyfikowano, dla cze$ci pdtnocno-zachodniej uzupetnione w oparciu o Seidela i in., 2018 oraz Ahlrichsa i in.,
2020). Biata linia — lokalizacja fragmentu gtebokiego profilu sejsmicznego P4 z fig. 1
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FIG. 6. Mapa gtebokosci spagu cechsztynu (wg Papiernika i in., 2000; Krzywca i in., 2006; Peryta i in., 2010) oraz gtéwne strefy uskokowe odpowiedzialne
za subsydencje i inwersje basenu polskiego (czarne przerywane linie; wg Krzywca i in., 2006, zmodyfikowano, dla cze$ci pétnocno-zachodniej uzupetnione
na podstawie Seidela i in., 2018 oraz Ahlrichsa i in., 2020)
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FIG. 8. Mapa struktur solnych i gtéwnych stref uskokowych w kompleksie mezozoicznym (wg Dadleza, Marka, 1998; Scheck-Wenderoth i in., 2008; Peryta

iin., 2010; Pharaoha i in., 2010) oraz gtéwnych stref uskokowych w podtozu pre-cechsztyriskim odpowiedzialnych za subsydencje i inwersje basenu polskiego

(wg Krzywca i in., 2006, zmodyfikowano, dla czesci pétnocno-zachodniej uzupetnione w oparciu o Seidela i in., 2018 oraz Ahlrichsa i in., 2020; zob. tez podrozdziat
5.2.3). Tektonika naskorkowa w mezozoiku na podstawie Dadleza i in. (1998a), Kwolka (2000) i Wybranca (1998).

SUP-O: strefa uskokowa Poznan-Oleénica, SUPK: strefa uskokowa Poznan-Kalisz
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FIG. 9. Mapa geologiczna bez kenozoiku (wg Pozaryskiego i in., 1979; Zieglera, 1990; Dadleza i in., 2000; Ponikowskiej i in., 2024) oraz gtéwne strefy uskokowe
odpowiedzialne za subsydencje i inwersje basenu polskiego (czarne przerywane linie wg Krzywca i in., 2006, zmodyfikowano, dla cze$ci potnocno-zachodniej
uzupetniono wg Seidla i in., 2018 oraz Ahlrichsa i in., 2020)
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FIG. 10. Transekty geosejsmiczne obrazujace regionalng budowe basenu polskiego (Scheck-Wenderoth i in., 2008, zmodyfikowano)



sane powyzej. Profil 1 jest ulokowany na obszarze Battyku, na poét-
nocno-zachodniej krawedzi basenu cechsztyhnskiego charakteryzu-
jacej sie niewielkg migzszoscig plastycznych ewaporatow. Widac
na nim dwie strefy tektoniczne (strefe uskokowg Koszalin—Chojnice
i strefe uskokowa Trzebiatowa) zakorzenione w gtebszym podtozu
i zwigzane ze skokowymi zmianami migzszosci w mezozoiku, co
dokumentuje ich aktywnos$¢ na etapie subsydencji tej czesci bruzdy
$rodpolskiej (por. Dadlez, 1990; Mazur i in., 2005; Pokorski, 2010;
Nguyen i in., 2024; Ponikowska i in., 2024). Te strefy uskokowe
byty rowniez aktywne na etapie inwersji basenu, a ich reaktywacja
w postaci uskokéw odwréconych doprowadzita do uniesienia bloku
Kotobrzegu. Inng charakterystyke ma strefa uskokowa Adler—Ka-
mien Pomorski — w triasie nie byta ona aktywna, na co wskazuje
stata migzszo$c¢ triasu, w jurze mogta charakteryzowac sie niewiel-
kg aktywnoscig ekstensyjng, natomiast gtéwna faza aktywnosci,
odpowiedzialna za utworzenie uskoku odwréconego, przypadta na
p6zng krede, na faze inwersji basenu polskiego. Przemieszczenie
wzdtuz tego uskoku odwréconego byto na tyle mate, ze uniesio-
ny zostat blok Gryfic, a w obrebie pokrywy permo-mezozoicznej
powstata jedynie antyklina inwersyjna, ktéra jednak nie zostata
przecieta uskokiem, a strefa uskokowa Adler—Kamien Pomorski
zostata ograniczona do podtoza pre-cechsztynskiego.

Profil 2 najlepiej odzwierciedla tektoniczny styl deformacji basenu
polskiego, zgodny z modelem przedstawionym na fig. 4. Wida¢
na nim uniesiong osiowg czes$¢ basenu, tworzgcg obecnie anty-
klinorium $rodkowopolskie, charakteryzujgcg sie zarazem naj-
wiekszymi migzszos$ciami utworéw mezozoicznych. W przypadku
gteboko zerodowanej jury, migzszos¢ pre-erozyjna i zarazem pre-
-inwersyjna moze by¢ tylko szacowana, ale rozbiezny uktad warstw
jurajskich w kierunku osi antyklinorium sugeruje, ze migzszosci
byty tam najwieksze. Zgodnie z sytuacjg przedstawiong na modelu
(fig. 4), zmiany migzszosci w obrebie triasu i jury sg ciggte, a usko-
ki w podtozu nie przeciety migzszych utworéw cechsztynu. Na obu
flankach znajduja sie struktury peryferyjne tj. struktura O$wino
(Krzywiec, 2002b) i struktura (strefa uskokowa) Koszalin—Chojnice.
Obie te struktury ulegty kompresyjnej reaktywacji w pdznej kredzie,
tak jak to pokazano na modelu (fig. 4B).

Profil 3 z centralnej, kujawskiej czesci basenu polskiego pokazu-
je wysad solny Ktodawa, uformowany ponad uskokiem w podto-
zu, ktéry bardziej szczegétowo omoéwiony jest ponizej. Rowniez
w tym przypadku widzimy struktury peryferyjne (strukture Bodza-
nowa i réw Kliczkowa), rozwiniete na flankach basenu polskiego
w stosunkowo duzej odlegtosci od jego centrum. Obie te struktury
majg charakter naskérkowy, a za powierzchnie odktucia postuzyty
cechsztynskie ewaporaty.

Profil 4 ilustruje strukture niecki miechowskiej (por. Stonka, Krzy-
wiec, 2020a, b). Wystepujg tam trzy strefy uskokowe aktywne
w trakcie péznokredowej inwersji basenu polskiego, jednak wy-
daje sie, ze ich aktywnos$¢ na etapie subsydencji byta niewielka.
Ze wzgledu na brak ewaporatow nie dochodzi w tej czesci basenu
do mechanicznego odspojenia u spggu mezozoiku. Deformacje
w podtozu bezposrednio przektadajg sie na deformacje w sekwen-
cji mezozoicznej — podobnie jak w segmencie battyckim przedsta-
wionym na profilu 1.

Profil 5, ulokowany w pétnocno-wschodnim obrzezeniu Gér Swie-
tokrzyskich, na samym skraju basenu cechsztynskiego, réwniez
nie wykazuje mechanicznego odspojenia, a tektonika w obrebie
precechsztynskiego podtoza bezposrednio przektada sig na defor-
macje uskokowo-faldowe w pokrywie mezozoicznej. Szczego6towa
analiza mezozoicznej ewolucji tego fragmentu basenu znajduje sie
ponizej (por. Krzywiec i in., 2009).

Po omoéwieniu ogdlnego stylu strukturalnego basenu polskiego,
ponizej zaprezentowanw s3g przyktady sejsmiczne z jego wy-
branych czesci, szczegotowo ilustrujgce ich budowe i ewolucje
geologiczng.

Pierwszy omawiany przyktad reprezentuje zachodnig czes$¢ pol-
skiej strefy Battyku. Na fig. 11 jest pokazany regionalny profil sej-
smiczny obrazujgcy budowe geologiczng morskiej czesci antykli-
norium srodkowopolskiego i jego wschodniej flanki, pomierzony
przez konsorcjum naukowe Instytutu Geofizyki PAN, Instytutu Nauk
Geologicznych PAN, Uniwersytetu w Hamburgu oraz Panstwowego
Instytutu Geologicznego — Panstwowego Instytutu Badawczego
(Krzywiec i in., 2021; Nguyen i in,. 2024; Ponikowska i in., 2024).
Struktura antyklinorium srodkowopolskiego jest tu bardzo zblizona
do sytuacji przedstawionej na fig. 10 i omoéwionej powyzej (por.
Krzywiec iin., 2003; Mazuriin., 2005; Pokorski, 2010), przy czym
szczegolng uwage warto zwréci¢ na wyksztatcenie goérnej kredy na
granicy bloku Dartowa i bloku Ustki. Poprzednio zaproponowane
modele dla tej strefy zaktadaty, ze kreda lezy tam potogo, niezgod-
nie na zdeformowanym paleozoiku, a deformacje w obrebie syluru
i starszych utworéw sg wieku paleozoicznego (kaledonskiego?)
(Jaworowski i in., 2010). Na powiekszonym fragmencie prezento-
wanego profilu wida¢ jednak, ze utwory gornej kredy sg przy strefie
uskokowej rozdzielajgcej blok Dartowa i blok Ustki zdeformowane
i uniesione ku goérze, zgodnie z przemieszczeniem krawedzi bloku
Ustki (Krzywiec i in., 2022b). Jednoznacznie pokazuje to, ze blok
Ustki zostat uniesiony w péznej kredzie i, tym samym, strefa defor-
macji zwigzanych z p6znokredowg inwersjg basenu polskiego roz-
cigga sie znacznie dalej na wschod, niz to do tej pory przyjmowano

ANTYKLINORIUM SRODKOWOPOLSKIE

blok Darfowa
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FIG. 11. Profil sejsmiczny z potudniowego Battyku obrazujacy szczegdty budowy geologicznej pétnocno-zachodniej czgsci antyklinorium $rodkowopolskiego oraz

blokéw Dartowa i Stupska (Krzywiec i in., 2022b, por. Krzywiec i in., 2021)
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FIG. 12. Struktura Koszalin—Chojnice, ktéra powstata na pétnocno-wschodniej flance basenu polskiego jako naskdrkowa (and. thin-skinned) struktura peryferyczna
na etapie jego subsydencji, a nastepnie ulegta kompresyjnej reaktywacji na etapie jego inwersji (por. Krzywiec, 2006b, 2012; Krzywiec i in., 2022a; Stachowska,

Krzywiec, 2023)

i objeta nie tylko blok Dartowa (Krzywiec i in., 2003), ale rowniez
blok Ustki i by¢ moze rowniez bloki potozone dalej na wschdd tj.
blok Stupska, blok Smotdzina i blok Leby (por. Jaworowski i in.,
2010; Pokorski, 2010).

Kolejng strukturg peryferyjng w stosunku do centrum basenu
polskiego jest wspomniana juz wyzej strefa Koszalin—Chojnice
(fig. 12). Strefa ta rozumiana jest w literaturze dwojako: (1) albo
jako strefa deformacji w obrebie paleozoiku (gtéwnie dolnego) lub
(2) tak jak w niniejszym tekscie — jako strefa deformacji w obregbie

permo-mezozoiku (Dadlez, 1978; Pozaryski i in., 1982; por. Krzy-
wieciin., 2022a). W czesci pétnocno-zachodniej jest ona zakorze-
niona w podtozu pre-cechsztynskim (Krzywiec i in., 2003; Mazur
i in., 2005; Nguyen i in,. 2024; Ponikowska i in., 2024), jednak
w jej bardziej potudniowej czesci, ze wzgledu na wieksze migz-
szosci cechsztynskich ewaporatéow, ma ona charakter struktury
naskérkowej, a gldéwne uskoki jg ograniczajace sg zakorzenione
w ewaporatach cechsztynu (por. Krzywiec, 2006b, 2012; Krzywiec
iin., 2022a). Lokalne wzrosty migzszosci utworéw mezozoicznych
dokumentujg jej aktywnos¢ w triasie i jurze, zgodnie z modelem
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FIG. 13. Przyktady naskdrkowych pétrowow tektonicznych rozwinigtych ponad ewaporatami cechsztynu: po péznokredowej reaktywacji kompresyjnej
(row Siekierek) i bez oznak reaktywacji (row Kalisza) (por. Krzywiec i in., 2017; Kwolek, 2000). SUPK: strefa uskokowa Poznan-Kalisz (por. fig. 8)
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FIG. 14. Wysady solne Dzwonowo—-Cztopa, ktére powstaty jako struktury peryferyjne w obrebie potudniowo-zachodniej flanki bruzdy srodkowopolskiej w trakcie
triasowo-jurajskiej subsydencji basenu polskiego, a nastepnie ulegly kompresyjnej reaktywacji w trakcie pdznokredowej inwersji (Krzywiec, 2006b, 2012)

pokazanym na fig. 4. W pdéznej kredzie doszto do kompresyjnej
reaktywacji strefy Koszalin—Chojnice, wskutek czego powstata
charakterystyczna struktura antyklinalna. W przegubie tej anty-
kliny wida¢ szereg lokalnych stref redukcji migzszosci utworow
gornej kredy oraz lokalne niezgodnos$ci wywotane erozjg unoszo-
nych fragmentéw tej struktury, rowniez w zgodzie z omowionym
powyzej modelem. Elewacje w obrebie dna zbiornika kredowego,
powstate w tej strefie w trakcie inwersji basenu polskiego, w istotny
sposob modyfikowaty lokalne syninwersyjne systemy depozycyjne
(Stachowska, Krzywiec, 2023, 2024a).

W obrebie potudniowo-zachodniej flanki basenu polskiego rowniez
powstawaty struktury peryferyjne, jednak bardziej zréznicowane
niz w obrebie flanki pétnocno-wschodniej, co zwigzane byto z bar-
dziej zréznicowanymi migzszo$ciami ewaporatéw cechsztynskich
i ich zmiennoscig litologiczng. W pewnym oddaleniu od potudnio-
wo-zachodniej krawedzi antyklinorium srodkowopolskiego utworzyt
sie system naskorkowych rowéw tektonicznych po czesci zakorze-
nionych w cechsztynskich ewaporatach (Kwolek, 2000; Krzywiec
iin.,, 2017; Bobek i in., 2021). Na fig. 13 sg przedstawione dwa
przyktady takich struktur: réw Siekierek, bedacy bezposrednim
przedtuzeniem strefy wysadow solnych Drawno-Cztopa i Sza-
motut oraz ulokowany na potudniowy-wschéd od Poznania (por.
Rowan, Krzywiec, 2014), czyli relatywnie blisko osiowej czesci ba-
senu polskiego, row Kalisza, bardziej oddalony od osiowej czesci
basenu. Réw Siekierek byt aktywny w trakcie triasowej i jurajskiej
ekstensji, a nastepnie ulegt inwersji w pdznej kredzie, natomiast
row Kalisza byt aktywny tylko w jurze i nie ulegt inwersji. Taka ich
odmienna charakterystyka moze by¢ efektem odmiennej odlegtosci
od centrum basenu.

Drugi typ struktur peryferyjnych, powstatych w obregbie potudniowo-
zachodniej flanki basenu, to wysady solne (Dadlez, 2001, 2005;

Krzywiec, 2006b, 2012; Krzywiec, Stachowska, 2016; por. fig. 8).
Na fig. 14 wida¢ wysady solne Dzwonowo i Cztopa, ktére powstaty,
podobnie jak wysad Szamotut, na etapie regionalnej ekstensji i sub-
sydenc;ji (por. Rowan, Krzywiec, 2014), a nastepnie ulegty silnej re-
aktywacji kompresyjnej. Reaktywacja ta, zwigzana z inwersjg basenu
polskiego i powstaniem antyklinorium srodkowopolskiego, doprowa-
dzita do powstania ponad wysadami solnymi lokalnych struktur an-
tyklinalnych, tak jak to schematycznie pokazano na modelu z fig. 4.
W obrebie tych antyklin wida¢ liczne redukcje migzszosci i lokalne
niezgodnosci, dokumentujgce syndepozycyjny wzrost tych struktur,
co byto sugerowane réwniez w oparciu o dane otworowe (Leszczyn-
ski, 2002, 2012). Nieco dalej na potudniowy zachéd, w otoczeniu
wysadu solnego Szamotut, zidentyfikowane zostaty osady o cha-
rakterze konturytow (Krzywiec i in., 2022b; Stachowska, Krzywiec,
2024b). Zostaty one zdeponowane przez prady konturowe, optywa-
jace elewacje powstatg w dnie basenu péznokredowego w zwigzku
z wypietrzanie mwysadu Szamotut, spowodowanym kompresyjng
reaktywacjg w trakcie inwersji basenu polskiego.

Profil sejsmiczny z figury 15 obrazuje wysad solny Ktodawa, kto-
ry powstat w obrebie osiowej czeéci basenu, a nie na jego flan-
ce. Wysad ten jest najwigkszg strukturg solng w obrebie basenu
polskiego, a jego powstanie byto zwigzane ze znaczng ekstensjg
i uskokowaniem podtoza tej czgsci basenu. Powstawanie wysadow
solnych bezposrednio ponad uskokami podtoza jest zjawiskiem
dos¢ dobrze rozpoznanym (np. Koyi, Petersen, 1993; Koyi i in.,
1993; Moragas i in., 2016). Narastajacy stopien ekstensji w podtozu
doprowadzit w péznym triasie do ekstensji w nadktadzie ewapora-
téow cechsztynskich (Krzywiec, 2004, 2012; Krzywiec i in, 2017).
Wzdtuz powstatego wéwczas uskoku normalnego cechsztynskie
ewaporaty przemigrowaty do powierzchni, co doprowadzito do
powstania duzych rozmiaréw ekstruzji solnej, podobnej do eks-
truzji znanych np. z gér Zagros w Iranie (por. Bukowski, 2020).

wysad solny
sSw Klodawa

FIG. 15. Wysad solny Ktodawa wraz z duzych rozmiaréw przewieszkg solna, ktéra powstata w pdznym triasie jako ekstruzja solna (Krzywiec, 2004, 2012; Krzywiec

iin., 2017)
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FIG. 16. Struktura poinocno-wschodniego obrzezenia mezozoicznego Gor Swietokrzyskich i model ewolugji tej czeéci basenu polskiego na etapie jego subsydencii

i inwersji (wg Krzywca i in., 2009)
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FIG. 17. Uskok przesuwczy Gréjca (por. Krzywiec, 2002a, 2009b)

Ekstruzja solna zostata nastepnie niezgodnie przykryta przez
najmtodsze osady triasu (najwyzszy kajper—ret) i jury, co na da-
nych sejsmicznych manifestuje sie bardzo wyraznie widocznymi
przekraczajgcymi kontaktami triasowych i jurajskich horyzontow
sejsmicznych nad stropem przewieszki solnej. Przewieszka zostata
wraz z nadktadem jurajskim sfatdowana w trakcie p6znokredowej
inwersji basenu polskiego. Ekstruzja tak poteznych mas soli do-
prowadzita do znacznego lokalnego zasolenia zbiornika triasowe-
go, w efekcie czego zostaty zdeponowane wystepujgce w obrebie
srodkowej i gornej czesci dolnych warstw gipsowych warstwy soli
0 migzszos$ciach siegajgcych 150 m (por. Iwanow, 1998d; Krzywiec
iin., 2017). Doktadnie ta czgs$¢ triasu rozpoczyna sekwencje nie-
zgodnie przykrywajgca przewieszke solng, co jest w petni kompa-
tybilne z modelem péznotriasowej ekstruzji solnej i pézniejszego
rozpuszczania oraz redepozycji soli. Przewieszki (,skrzydta”) solne
zostaty zobrazowane réwniez na profilach sejsmicznych pomierzo-
nych ponad wysadami Szamotut, Gopta i Mogilna (Krzywiec, 2012;
Rowan, Krzywiec, 2014; Krzywiec i in., 2017), co sugerowa¢ moze,
ze ekstruzje solne powstawaty w basenie polskim na wigkszym ob-
szarze, nie tylko w rejonie wysadu Ktodawa. Analogiczne skrzydta
solne rozpoznano réwniez w Niemczech, gdzie takze powigzano je
z ekstruzjami (Mohriin., 2005, 2007; Kukla i in., 2008). Zachowane
utwory kredy po potudniowo-zachodniej stronie wysadu solnego

Ktodawa charakteryzujg sie redukcjg migzszos$ci w jego kierunku,
co wskazuje na poéznokredowy wzrost tej struktury solnej powia-
zany z inwersjg basenu, na co wskazywat juz Leszczynski (2000).

Na obszarze Polski potudniowo-wschodniej, w pétnocno-wschod-
nim obrzezeniu Gor Swietokrzyskich nie zaznacza sig juz wptyw
mechanicznego odspojenia zwigzanego z cechsztyhnskimi ewapo-
ratami. Dane sejsmiczne pomierzone w tym rejonie zobrazowaty
strefe uskokowg Nowe Miasto—Zawichost, ktéra definiowata pot-
nocno-wschodnig krawedz bruzdy srodkowopolskiej, a nastgpnie
krawedz antyklinorium $rodkowopolskiego (fig. 16; por. Krzywiec,
2009a; Krzywiec i in., 2009). Po obu jej stronach wida¢ bardzo cha-
rakterystyczne zmiany migzszosci — skrzydto potudniowo-zachod-
nie charakteryzuje sie znacznie wigkszymi migzszosciami utworow
triasu i jury, wystepuje tam réwniez cechsztyn, podczas gdy utwory
kredy sg niewielkiej migzszosci (czesciowo zostaty one zerodowa-
ne po inwersji basenu polskiego). W skrzydle pétnocno-wschodnim
obserwuje sie odwrotny rozktad migzszosci — trias wystepuje tam
tylko miejscami i jest bardzo niewielkiej migzszosci, réwniez jura
jest niewielkiej migzszosci, natomiast gérna kreda wykazuje duza
migzszos¢. W obrebie gérnej kredy wida¢ tez wyraznie jej progra-
dacyjny charakter z dostawg osadéw na potnocny wschod. Tego
typu architektura depozycyjna jednoznacznie definiuje dwa pod-



stawowe etapy rozwoju tej struktury, ktére pokazane sg na fig. 16:
(1) etap ekstensji i subsydencji oraz (2) etap kompresji i inwersji
(Krzywiec i in., 2009). Warto podkresli¢, ze system uskokoéw od-
wréconych w tej czesci basenu zaproponowat w swojej pionierskiej
pracy, opartej jedynie na danych powierzchniowych i nielicznych
otworach, juz w 1948 r. W. Pozaryski (1948; por. tez Pozaryski,
1997). Model unoszonego w efekcie inwersji bloku podtoza i zwig-
zanej z tym lokalnej erozji i depozycji osadéw syn-inwersyjnych
odpowiada temu, co opisano w oparciu o dane powierzchniowe
w obrebie basenu subhercynskiego w Niemczech (Voigtiin., 2004,
2006, 2008; von Eynatten i in., 2008). Jak pokazata analiza regio-
nalnych danych sejsmicznych, krawedz platformy wschodnieuro-
pejskiej w obrebie pétnocno-wschodniej flanki basenu polskiego
ulegata w jurze i kredzie epizodom unoszenia i erozji, co miedzy
innymi doprowadzito do powstania regionalnej luki stratygraficznej
miedzy gorng jurg (kimeryd) a gérng kredg (cenoman) (Krzywiec
iin., 2018; Stachowska, Krzywiec, 2021). Podobne zjawisko mogto
byé odpowiedzialne za powstanie niezgodnosci pomiedzy utwora-
mi triasu i jury a gornej kredy na obszarze na zachéd od Poznania
(w bloku Gorzowa) (fig. 9).

Wielu badaczy postulowato wystepowanie ruchéw przesuwczych
w trakcie ewolucji basenu polskiego (Dadlez, 1994; Konon, 2007;
Konon i in., 2016). Przyktad sejsmiczny z fig. 17 ilustruje uskok
Gréjca (Krzywiec, 2009). Uskok ten, o geometrii tzw. struktury
kwiatowej (and. flower structure) typowej dla stref przesuwczych
(Harding, 1985), nie jest zwigzany z istotnymi zmianami migzszosci
utwordw triasu i jury. Oznacza to, ze, wbrew wczesniej formutowa-
nym podgladom, opartym jednak jedynie na danych otworowych
i nie uwzgledniajgcym danych sejsmicznych (Hakenberg, Swi-
drowska, 1997, 1998b), nie stanowit on zadnej szczegdlnie istot-
nej strefy tektonicznej kontrolujgcej ewolucje basenu polskiego.
Uskok Grojca byt aktywny w trakcie péznokredowej inwersji basenu
polskiego, a jego ostatni etap aktywnosci objgt wczesny paleocen,
na co wskazuje zafatdowanie osadéw tego wieku, wspotksztattne
z deformacjami w obrgbie mastrychtu (zob. tez rozdziat 8).
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5.2.2. Péznowaryscyjskie i powaryscyjskie
baseny Sudetéow

Aleksander Kowalski, Andrzej Gtuszynski,
Pawet Aleksandrowski

W zaawansowanym stadium orogenezy waryscyjskiej, a nastepnie
podczas jej schytkowych etapdéw i grawitacyjnego kolapsu orogenu,
na obszarze dzisiejszego bloku sudeckiego (wraz z blokiem przed-
sudeckim tworzgcych razem blok dolnoslgski — por. np. Zelaznie-
wicz, Aleksandrowski, 2008; Zelazniewicz i in., 2011), rozwingt sie
szereg synorogenicznych, a pézniej postorogenicznych basenéw
sedymentacyjnych. Dwa najwieksze z nich zajmujg znaczng czes¢
obecnych Sudetéw i sg reprezentowane przez basen $réodsudecki
oraz basen poétnocnosudecki. Oba baseny utworzyty sie, odpo-
wiednio, we wczesnym i pé6znym karbonie (Augustyniak, Grochol-
ski, 1968; Milewicz, 1968; Teisseyre, 1975; Nemec i in., 1982; Wo-
jewoda, Mastalerz, 1989; Dziedzic, Teisseyre, 1990; Turnau i in.,
2002). Basen $rédsudecki, w poczagtkowych etapach swojego roz-
woju, rozciggat sig¢ prawdopodobnie réwniez poza swe dzisiejsze
granice, w tym na obszar dzisiejszego bloku sowiogoérskiego (Ko-
walski, Pacanowski, 2025). Na potudnie od masywu karkonosko-
-izerskiego, w p6znym karbonie utworzyt sie rowniez karkonoski
basen piedmontowy (fig. 1; zwany w Czechach basenem podkarko-
noskim — podkrkonoskéa panev, zob. tez podrozdziat 5.2.4), ktérego
wschodni fragment — zapadlisko Trutnova—Nachodu (Oplustil i in.,
2016), siega na obszar Polski (jako zapadlisko Kudowy). Wigekszo$¢é
wspomnianych basendéw miata pierwotnie charakter waskich i wy-
dtuzonych w kierunku WNW-ESE $rédgérskich zapadlisk, uformo-
wanych w obrebie skat krystalicznego podtoza Masywu Czeskiego
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(Holub, 1976; Oplustil i in., 1998). Rozwdj tych basendéw — jak juz 5
wzmiankowano — byt zwigzany z péznokarbonsko-wczesnoperm-

skim kolapsem grawitacyjnym $swiezo uksztattowanego orogenu
waryscyjskiego, ktory uformowat sie w p6znym dewonie oraz kar-
bonie (Mazur i in., 2006; Narkiewicz, 2007; Martinez Catalan i in.,
2021). Wedtug Soleckiego (1994, 2011) postorogeniczna ekstensja
skutkowata rozwojem uskokéw listrycznych o biegu WNW-ESE
i powstaniem szeregu zapadlisk — waskich rowoéw tektonicznych,
bedgcych inicjalnymi basenami sedymentacyjnymi, wypetnianymi
grubookruchowymi osadami o charakterze molasy (Wojewoda,
Mastalerz, 1989). Nie jest wykluczone, ze rozwdj tych zapadlisk
byt zwigzany czesciowo z przemieszczeniami przesuwczymi (np.
Mastalerz, 1996; Aleksandrowski i in., 1997). Blok przedsudecki
w miodszym paleozoiku i mezozoiku miat znajdowac si¢ w pozycji
wyniesionej wzgledem bloku sudeckiego, co wedtug Cloosa (1922)
skutkowato brakiem depozycji utworéw dewonu gérnego, karbonu
i mezozoiku na krystalicznym podtozu pierwszego z blokéw i/lub
catkowitym usunieciem tych utworéw przez erozje. Poglad ten zo-
stat podtrzymany réwniez i w pézniejszym czasie (np. Teisseyre
iin., 1957; Oberc, 1972; zob. tez rozdziat 8). Blok przedsudecki
mogt natomiast stanowi¢ — w karbonie i pézniej — obszar zasilajg-
cy od wschodu baseny $rédsudecki i pétnocnosudecki (Dziedzic,
Teisseyre, 1990).

Platforma
paleozoiczna

W kolejnych etapach swego rozwoju baseny sudeckie stopnio-
wo powigkszaty sie lateralnie, stanowigc na przemian obszary
sedymentacji lgdowej lub morskiej. Byty one wypetniane osadami
okruchowymi, a podrzednie réwniez weglanowymi, podczas kar-
bonu, permu, triasu i péznej kredy (Nemec i in., 1982; Wojewoda,
Mastalerz, 1989). W p6znym karbonie i wczesnym permie na ob-
szarze bloku sudeckiego miata miejsce takze intensywna aktyw-
no$¢ magmowa, w tym wulkaniczna i subwulkaniczna (Koztowski,
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FIG. 1. Schematyczna mapa
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Parachoniak, 1967; Awdankiewicz, 1999, 2022), ktéra, chociaz
na mniejszg skale i w zwigzku z innego typu sytuacjg tektonicz-
na, powtdrzyta sie w paleogenie i neogenie (zob. tez rozdziat 8).
Skaty osadowe i wulkaniczne, tworzgce wypetnienie opisywanych
basenéw, stanowig zazwyczaj niezbyt intensywnie zdeformowang
tektonicznie postwaryscyjska pokrywe platformowg podtoza tej
czesci Masywu Czeskiego, reprezentujgc jednoczesnie fragmenty
paleozoicznej platformy zachodnioeuropejskiej.

Wypetnienie osadowo-wulkaniczne basenéw bloku sudeckiego
byto wieloetapowo deformowane (zob. podsumowanie w: Nemec
iin., 1982; Zelazniewicz i in., 2011), czego efektem jest obecnosé
luk stratygraficznych, ktére rozpoznano w zapisie osadowym
w utworach karbonu, permu, triasu i kredy géornej (Nemec i in.,
1982; Solecki, 1994; Oplustil i in., 1998, 2016), a takze pomiedzy
tymi systemami. Luki te wigze sie gtéwnie z okresowg aktywnoscig
tektoniczng i magmowag, zaréwno w obrebie basendw, jak i ich ob-
szarow zrodtowych. Najdiuzsza luka stratygraficzna, wystepujaca
zarowno na obszarze basenu poétnocnosudeckiego, jak i $rédsu-
deckiego, obejmuje przedziat czasu od p6znego triasu srodkowe-
go do wczesnej kredy wtgcznie, i byta w dawniejszej literaturze
wigzana z ruchami starokimeryjskimi (sensu Beyer, 1933, 1934)
lub prosciej: kimeryjskimi (Teisseyre i in., 1957). Ruchy te — praw-
dopodobnie co najmniej czesciowo zwigzane z ekstensjg — miaty
doprowadzi¢ do rozbicia podtoza krystalicznego i przykrywajgcych
je skat osadowych na bloki (fig. 2A), a w dalszej kolejnosci do ich
wzajemnych przemieszczen. Péznokredowa transgresja morska
miata miejsce w péznym cenomanie i byta poprzedzona okresem
intensywnego wietrzenia i peneplenizacji catego obszaru sudec-
kiego (Wojewoda, 1997). Skutkowato to depozycjg morskich osa-
doéw kredy gérnej na zroznicowanym litologicznie i zuskokowanym
podtozu (fig. 2B). Transgresje morskg odzwierciedla niezgodnos¢
regionalna pomiedzy morskimi utworami kredy a skatami podtoza
(Uliény i in., 2009).

Obecnie przyjmuje sie, ze najwiekszy wptyw na uksztattowanie
nieciggtej struktury tektonicznej basenow bloku sudeckiego miaty
dwa gtéwne etapy deformacji obejmujace interwaty czasowe:

1) kreda pézna—wczesny paleogen (paleocen?) oraz

2) pozny paleogen (oligocen?)-neogen.

Podczas p6znokredowo-paleogenskiego etapu deformacji, w wa-
runkach naprezen kompresyjnych o generalnym kierunku maksy-
malnego poziomego naprezenia $ciskajgcego SH, ., ~SW-NE,
doszto do wielkoskalowego, cho¢ zazwyczaj szerokopromiennego
fatdowania, rozbicia na bloki i wypietrzenia wypetnienia basenéw
potnocnosudeckiego i srédsudeckiego wraz z ich podtozem (fig.
2C; Oberc, 1972; Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). Etap ten roz-
poczat sie prawdopodobnie po santonie (Solecki, 1994; Milewicz,
1997; Kowalski, 2021a).

Jest on obecnie wigzany z kolizjg mikroptyty Iberii z obszarem dzi-
siejszej potudniowej Francji w poprzek utworzonego w trakcie tej
kolizji tancucha gorskiego Pirenejow (Kley, Voigt, 2008; Voigti in.,
2021). W dawniejszej literaturze deformacje wspomnianego etapu
odnoszono do dwdéch oddzielnych faz orogenicznych. Pierwsza
z nich, okreslana jako faza subhercynska, miata czasowo obejmo-
wac niemal catg pdzna krede (turon—mastrycht), natomiast druga
— faza laramijska — przetom kredy i paleogenu wtgcznie (Beyer,
1933, 1934; Ziegler i in., 1995).

Omawiane deformacje doprowadzity do rozbicia pierwotnej pokry-
wy osadowo-wulkanicznej oraz skat podtoza basendéw sudeckich
na szereg blokéw o charakterze rowéw (w tym w wiekszosci tzw.
rowow synklinalnych; por. Teisseyre i in., 1957), pétrowow i zrebow
tektonicznych (tzw. zrebédw antyklinalnych; Teisseyre i in., 1957),
ograniczonych najczesciej stromymi uskokami odwréconymi, pod-
rzednie réwniez normalnymi, fleksurami lub fatdami przyuskoko-
wymi (fig. 2C, 3), co w konsekwencji spowodowato na wypietrzo-
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nych blokach erozje czesci utworéw gornokredowych, jak réwniez
starszych ogniw litostratygraficznych wypetnienia basenéw sudec-
kich. Na obszarze basenow potnocnosudeckiego i srodsudeckie-
go, ktore generalnie ulegty obnizeniu, utworzyty sie w ten sposob
duze jednostki tektoniczne, okreslane mianem synklinoriéw: pot-
nocnosudeckiego i srédsudeckiego (Oberc, 1964; Solecki, 1994;
Zelazniewicz i in., 2011), w obrebie ktérych zachowaty sie osady
powaryscyjskiej pokrywy osadowej. Synklinoria te sg definiowane
jako tworzgce synklinalne ugiecia faldowe ,jednostki tektoniczne
o kilometrowych rozmiarach zbudowane z fatdéw nizszego rzedu”
(por. Zelazniewicz i in., 2011; fig. 3). Na potnocny zachéd od syn-
klinorium $rédsudeckiego znajduje sie peryklina Zar (tj. tagodna
antyklina o nachylonej osi w obrebie sukcesji, ktérej obraz inter-
sekcyjny na powierzchni terenu ma forme wyraznego tuku; Jaro-
szewski, 1980), graniczgca na p6tnocnym wschodzie z monokling
przedsudecka.

Synklinoria pétnocnosudeckie i $rédsudeckie sg ograniczone wy-
raznymi strefami dyslokacyjnymi, wykazujac cechy zapadlisk tek-
tonicznych (zob. tez rozdziat WZS 8) i sg wydtuzone, odpowiednio
w kierunkach WNW—-ESE oraz NW-SE (fig. 1). Struktury tektonicz-
ne obserwowane w powaryscyjskiej pokrywie osadowej Sudetow,
rozpoznane réwniez na podstawie profili sejsmicznych, obejmujg
fatdy z wyboczenia, uskoki odwrécone o duzym kacie nachylenia,
niekiedy tez o sktadowej przesuwczej, jak réowniez niskokgtowe
nasuniecia (Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). Struktury opisy-
wane jako rowy tektoniczne zwykle wykazujg silnie synklinalng
geometrie swego wypetnienia (rowy synklinalne sensu Teisseyre
iin., 1957). Strop podtoza krystalicznego w obrzezeniu synklino-
riow wydaje sie w wiekszosci przypadkow antyformalnie wygiety ku
gorze (zreby antyklinalne wedtug Teisseyre’a i in., 1957), co inter-
pretowane jest obecnie jako efekt tektonicznego wyboczenia (Gtu-
szynski, Aleksandrowski, 2022). Struktury kompresyjne w obrebie
synklinoriow bloku sudeckiego wykazujg z reguty rozciggtosci
zblizone do NW-SE, co pozostaje w zwigzku z regionalng orien-
tacjg ~NE—-SW po6znokredowo-wczesnopaleogenskiej kompresiji
tektonicznej w tej czesci Europy (Kley, Voigt, 2008; Voigt i in.,
2021; Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). Dotyczy to rowniez re-
gionalnego uktadu uskokow, zazwyczaj obejmujgcego ortogonalny
system stromych powierzchni o biegu NW—-SE i NE-SW. Poniewaz
nisko- lub sredniokatowe nasunigcia rozpoznane w pokrywie osa-
dowej synklinoriow sudeckich na profilach sejsmicznych s3 cze-
sto zakorzenione w gérnych poziomach podtoza waryscyjskiego,
szczegolnie w synklinorium $rodsudeckim, deformacje poéznokre-
dowa w Sudetach mozna rozpatrywac tez w kategoriach ,tektoniki
gruboskérnej” (ang. thick-skinned tectonics), angazujacej podtoze
krystaliczne (Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022).

Prawdopodobnie w neogenie (miocen?) lub u schytku paleogenu
doszto do ponownej przebudowy strukturalnej bloku sudeckiego.
Przebudowa ta odbyta sie wieloetapowo i miata charakter blokowy.
Prawdopodobnie przebiegata w warunkach ekstensji zorientowanej
w kierunku NE—SW oraz wygrzania skorupy, zwigzanego z szeroko
w obszarze sudeckim rozprzestrzenionymi efektami 6wczesnego
bazaltowego wulkanizmu $rédptytowego. Etap ten skutkowat blo-
kowym wypietrzeniem Sudetéw, takze w sensie morfologicznym,
wzdtuz sudeckiego uskoku brzeznego i reaktywacjg szeregu mniej-
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szych dyslokacji. Reaktywacja uskokow na obszarze catego blo-
ku dolnoslgskiego doprowadzita w tym czasie do licznych intruz;ji
subwulkanicznych i erupcji o chemizmie alkaliczno-zasadowym
(Badura i in., 2006; Panczyk i in., 2023). Wedtug Oberca (1972)
do Srodkowego miocenu na obszarze bloku sudeckiego tworzyta
sie powierzchnia zréownania, w wyniku ktérej zerodowane i zde-
nudowane zostaty morfologiczne efekty etapu péznokredowo-
paleogenskiej deformaciji. Etap ten zostat okreslony przez Oberca
(1972), jako mtodoalpejski. Analogicznie, do starszych etapéw
deformacji obejmujgcych ere mezozoiczng, autor ten stosowat
okreslenie ,deformacje staroalpejskie” (Oberc, 1986). Okreslenie
.,deformacje mtodoalpejskie” jest zresztg stosowane do dzisiaj —
gtéwnie w odniesieniu do neogenskiego etapu deformaciji utworéw
pokrywy platformowej bloku sudeckiego (Cymerman, 1990, 1998).

Oba opisane powyzej etapy deformacji byty dawniej okreslane w li-
teraturze niemieckiej tgcznym, ogélnym terminem ,ruchéw mto-
dosaksonskich” (lub tektonicznej fazy mtodosaksonskiej), a styl
zwigzanych z nimi charakterystycznych struktur tektonicznych —
mianem tektoniki saksonskiej (germanskiej; fig. 2) (Stille, 1924).
Deformacje te wigzano gtéwnie z ruchami blokowymi i ,fatdowa-
niem uskokowym” (niem. Bruchfaltung). Obecnie jednak proponuje
sie zaniechanie stosowania tego terminu (Kley, 2013).

5.2.2.1. Synklinorium pétnocnosudeckie

Synklinorium poétnocnosudeckie stanowi regionalng jednostke
tektoniczng o wymiarach ok. 90 x 30 km i niejednolitej strukturze
wewnetrznej (fig. 4). Synklinorium powstato w wyniku wieloeta-
powej inwersji basenu potnocnosudeckiego i jest zbudowane
z utwordw najwyzszego karbonu gérnego i permu: lgdowych
osadow czerwonego spagowca i morskich osadéw cechsztynu,
jak rowniez z osadow triasu i kredy gérnej. Te dwa ostatnie sys-
temy rozdzielone sg regionalng niezgodnoscig i lukg stratygra-
ficzna, obejmujacg gorng czes¢ triasu srodkowego, trias pdzny,
jure i wczesng krede.

Litostratygrafia i ewolucja basenu sedymentacyjnego

Wypetnienie osadowe basenu pétnhocnosudeckiego ma wyraznie
cykliczny charakter (fig. 5). Najstarsze, klastyczne, ladowe utwory
karbonu gérnego, zaliczane do dolnej czesci formacji ze Swie-
rzawy, stanowig erozyjne relikty wypetnienia osadowego waskich
zapadlisk (rowéw) tektonicznych, ktore utworzyty sie wzdtuz po-
tudniowych granic dzisiejszego synklinorium (Milewicz, 1968; Ko-
walski i in., 2018). Osady te dokumentujg poczgtkowy etap rozwoju
basenu potnocnosudeckiego w p6znym karbonie. Wedtug Wojewo-
dy i Mastalerza (1989), obszar synklinorium pétnocnosudeckiego,
jak i catych Sudetéw, przypominat wéwczas krajobraz typu ,base-
noéw i grzbietéw” (ang. basin and range). W brzeznych czesciach
zapadlisk tektonicznych rozbudowywaty sie systemy wagskopro-
miennych stozkéw aluwialnych. Obszarami dostarczajgcymi osa-
dy byty wypietrzane wzdtuz uskokéw masywy zbudowane ze skat
metamorficznych, analogicznych do tych, ktére budujg dzisiejszg
jednostke kaczawskg i masyw karkonosko-izerski. W dolnej czesci
profilu formacji Swierzawy o tgcznej migzszoséci 250-310 m, ktérej
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FIG. 4. Uproszczony szkic tektoniczny synklinorium potnocnosudeckiego i jednostek przylegtych (bez osadéw kenozoicznych). Na podstawie: Sawickiego (1995),
arkuszy Szczegdtowej Mapy Geologicznej Sudetow w skali 1:25 000 oraz wiasnych danych autoréw; JK — jednostka kaczawska; JS — jednostka Swiebodzic;

MK-I — masyw karkonosko-izerski; MS-S — masyw granitoidowy Strzegom-Sobdétka; SG - synklina Grodzca; SPS - synklinorium pdtnocnosudeckie;

S$ - synklinorium $rodsudeckie; PRLe — potréw Lesczezyny; PRLw — potrow Lwowka; RS — réw Swierzawy; RW — row Wienia; RU — row Uniegoszczy; RWi — réw
Wierzchostawic; RWo — row Wolbromka; RWol — réw Wolbromowa; ZWI — zrab Wlenia; uskoki: ugt — uskok gtéwny tuzycki; uJ — uskok Jerzmanic; uLw - uskok
Lwowka; usb — uskok sudecki brzezny; u$ — uskok srodsudecki; uW-0 — uskok Warta—Osiecznica

wiek na podstawie badan palinologicznych okreslono na stefan
(Milewicz, Gérecka, 1965), dominujag stabo wysortowane zlepience
przechodzace w piaskowce i mutowce, natomiast w stropie wydzie-
lenia wystepujg osady drobnoziarniste, okreslane jako tupki antra-
kozjowe dolne, interpretowane jako osady srodowisk jeziornych.
Goérna czes$é formacji ze Swierzawy, o migzszosci 150-200 m,
zaliczana do permu dolnego (czerwonego spagowca), ma réwniez
charakter megacyklotemu, w ktérego stropie ponownie wystepujg
osady srodowisk jeziornych i przejsciowych (tupki antrakozjowe
gorne) (Mastalerz, 1990).

We wczesnym permie w warunkach generalnie ekstensyjnych,
obszar basenu pétnocnosudeckiego stopniowo powiekszat sie,
gtownie w kierunkach N i NE, co wigzato sig rowniez z aktyw-
noscig magmowa. Powyzej utworéw formacji ze Swierzawy wy-
stepujg osady kolejnego megacyklotemu czerwonego spggowca,
zaliczane do formacji z Wielistawki (Milewicz, 1985), zawierajgce
gtdéwnie utwory wulkanogeniczne — trachybazalty, trachyandezyty,
ryolity i ich tufy. Utwory tej formacji wystepujg przede wszystkim
w potudniowych czesciach pétrowu Leszczyny i potrowu Lwowka,
osiggajgc migzszos¢ 150-950 m. W najwyzszej partii czerwonego
spggowca wyroéznia sie formacje z Bolestawca, na ktérg sktadajg
sie przede wszystkim utwory drobnoziarniste (piaskowce, mutow-
ce), zwigzane z sedymentacjg w warunkach rzecznych. Migzszo$¢
osadow tej formacji szacowana jest na 260-920 m.

W p6znym permie basen potnocnosudecki zostat objety transgresja
morskg i byt potozony w marginalnej, potudniowo-wschodniej cze-
$ci basenu cechsztynskiego (Gunia, 1962; Peryt, 1978; Raczynski,
1997; Kowalski i in., 2018). Morskie utwory cechsztynu na obszarze
basenu w ogolnym ujeciu charakteryzujg sie przewagg utworéw kla-
stycznych i weglanowych nad ewaporatami (Peryt, 1978; Mastalerz
iin., 1993; Raczynski, 1997) i wystepuja niemal na catym obszarze
synklinorium potnocnosudeckiego, z wyjatkiem jego skrajnych frag-
mentoéw: potudniowej czesci rowu Wlenia i rowu Swierzawy. W po-
tudniowo-wschodniej czesci basenu wydzielane sg osady dwdch
cyklotemoéw: Werra (PZ1) i Leine (PZ3) (Raczynski, 1997; Sliwinski
i in., 2003), natomiast w czes$ci pétnocno-zachodniej stwierdzono
takze osady cyklotemu Stassfurt (PZ2; Peryt, Kasprzyk, 1992; Fijat-
kowska, Peryt, 1995). W skrajnych fragmentach obszaru synklino-
rium utwory cechsztynu majg silnie zredukowang migzszos¢ — we

wschodniej czesci pétrowu Leszczyny wystepuje jedynie fragment
cyklotemu PZ1 (Raczynski, 1997), natomiast w pétnocnej czesci
rowu Wlenia stwierdzono jedynie osady cyklotemu PZ3 (Kowalski
iin., 2018). Wystepowanie ewaporatéw ogranicza sie natomiast
do zachodniej i pétnocno-zachodniej czgsci synklinorium. tgczna
migzszos¢ osadéw cechsztynu na obszarze synklinorium pétnoc-
nosudeckiego szacowana jest na 10-100 m w czesci potudniowo-
-wschodniej, oraz 100—-200 m w potnocno-zachodniej.

We wczesnym triasie obszary basendw potnocnosudeckiego
i srédsudeckiego byty ze sobg prawdopodobnie potgczone i stano-
wity fragmenty basenu pstrego piaskowca (Szyperko-Teller, Moryc,
1988), reprezentujgcego potudniowo-wschodni fragment basenu
niemieckiego. Triasowe uksztattowanie powierzchni terenu base-
nu pétnocnosudeckiego zostato w duzej mierze odziedziczone po
okresie permskim (lub nawet péznokarbonskim?), kiedy w basenie
istniaty centra subsydencji sprzyjajgce akumulacji osadéw. Basen
poétnocnosudecki stanowit we wczesnym triasie fragment rozlegtej
réwniny aluwialnej, odwadnianej w kierunku pétnocnym przez rzeki
roztokowe (Mroczkowski, Mader, 1985). Utwory dolnotriasowe sg
zaliczane na obszarze basenu pétnocnosudeckiego do formaciji
z Radtéwki (Milewicz, 1985) i wystepuja na prawie catlym obszarze
synklinorium, z wyjatkiem jego skrajnych fragmentoéw potozonych
na potudniu i potudniowym wschodzie (brak jest wychodni utwo-
row formacji z Radtéwki w potudniowej czesci rowu Wlenia i na
obszarze rowu Swierzawy). t.gczna migzszo$é osadoéw tej formagii
w potudniowej czesci synklinorium (row Wlenia) oceniana jest na
20-340 m (Kowalski, 2020), natomiast w $rodkowej czesci moze
ona siggac¢ nawet 920 m. Pod koniec wczesnego triasu (ret) w wyni-
ku postepujgcej peneplenizacji catego obszaru sudeckiego, na ob-
szar basenu transgredowato ptytkie morze, ktére przykrywato ten
obszar do triasu Srodkowego (wapien muszlowy). Brzeg zbiornika
morskiego znajdowat si¢ prawdopodobnie w poblizu dzisiejszego
potudniowego skraju synklinorium (Chrzgstek, 2002).

Pomiedzy triasem $rodkowym a p6zng kredg (do srodkowego ce-
nomanu) rejon obecnego synklinorium pétnocnosudeckiego byt
poddany erozji, denudacji i najprawdopodobniej takze tektonicz-
nym ruchom blokowym, ktére spowodowaty usuniecie fragmentow
pokrywy osadow pstrego piaskowca i triasu srodkowego, prawdo-
podobnie o znacznej migzszosci (Solecki, 1994; Kowalski, 2020).
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O znacznej przedkredowej erozji utworéw triasu $wiadczy réwniez
zachowany w strefie uskoku Jerzmanic, izolowany ptat osadow
triasu srodkowego — wapienia muszlowego (Chrzgstek, 2002), jak
réwniez przekraczajgce przykrycie przez morskie utwory kredy skat
pasma kaczawskiego, czerwonego spggowca i triasu, wystepuja-
cych w potudniowej czesci rowu Wilenia (Gorczyca-Skata, 1977; Ko-
walski, 2021a). Powstanie tej niezgodnosci niegdy$ przypisywano
deformacjom tzw. fazy starokimeryjskiej (fig. 6; Beyer, 1933, 1934).

W péznym cenomanie doszto do transgresji morskiej na speneple-
nizowany obszar bloku sudeckiego (Scupin, 1913; Milewicz, 1997;
Wojewoda, 1997). W $rodkowym turonie basen poétnocnosudecki,
a zwtaszcza jego brzezne fragmenty, byty wypetniane grubookru-
chowymi osadami piaszczystymi dostarczanymi z obszarow wysp
sudeckich, obejmujgcych prawdopodobnie blok przedsudecki
i masyw karkonosko-izerski. We wczesnym koniaku potudniowa
czes¢ basenu przeksztatcita sie w wgska ciesnine taczgca baseny
potnocnosudecki i Srodsudecki (Kowalski, 2021b). Zwigkszona na
obszarze potnocnosudeckim migzszos¢ grubookruchowych osa-
doéw koniackich $wiadczy o stopniowym wypietrzaniu obszarow
zrodiowych (wysp sudeckich), ktére trwato do santonu. Poczgw-
szy od péznego koniaku w osadach kredy jest zapisana stopniowa
regresja morska spowodowana zmianami eustatycznymi poziomu
morza i tektonikg. Prawdopodobnie w santonie rozpoczeta sig in-
wersja tektoniczna basenu pétnocnosudeckiego (Solecki, 1994;
Kowalski, 2021a; Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022).

Tektonika

Zasadnicza struktura synklinorium, obejmujgca gtéwng, asyme-
tryczng i ograniczong uskokami synforme o dtugosci falowej ok.
30 km, oraz szereg mniejszych jednostek tektonicznych o charak-
terze synklinalnych rowow, potrowow i zrebow, zostata uksztatto-
wana w trakcie péznokredowo-paleogenskiego etapu deformaciji
kompresyjnych i nieznacznie zmodyfikowana w czasie neogen-
skich ruchow blokowych. O$ synklinorium zanurza sie tagodnie
w kierunku pétnocno-zachodnim, co powoduje, ze odstaniajg sie
tam coraz mtodsze ogniwa wypetnienia basenu poétnocnosudec-
kiego, po krede gérng wiacznie (santon), natomiast w kierunku po-
tudniowo-wschodnim, w rowach tektonicznych Swierzawy, Wierz-
chostawic i Wolbromka (fig. 4), odstaniajg sie wytgcznie utwory
najstarsze — karbonu gérnego i permu dolnego. Solecki (1994) wy-
razit poglad, ze obecny zasieg synklinorium pétnocnosudeckiego
odpowiada w przyblizeniu zasiegowi basenu pétnocnosudeckiego
i jego pierwotnym granicom. Utwory epiwaryscyjskiej pokrywy plat-
formowej sg nachylone przewaznie monoklinalnie pod niewielkim
katem (do 30°) w kierunku ku osi synklinorium lub podrzednych
jednostek tektonicznych, przy czym dominujg biegi warstw WNW—
ESE, lokalnie rowniez NW-SE. Lokalnie, w sasiedztwie uskokéw
odwroéconych obserwuje sie zestromienie oraz odwrécenie warstw.

Krynicki (1984), a takze Batazinska i Bossowski (1979) oraz Bos-
sowski i Batazinska (1982) na podstawie regionalnych profili sej-
smicznych przez synklinorium pétnocnosudeckie okreslili strukture
tej jednostki jako ,wybitnie blokowg”, rozpoznajgc w jej obrebie
szereg stromo nachylonych uskokéw, zaréwno odwréconych, jak
i normalnych, o orientacji NW-SE i NE-SW (fig. 7).

Niedawne wyniki interpretacji ponownie przetworzonych archiwal-
nych pomiarowych danych sejsmicznych z obszaru synklinorium
potnocnosudeckiego (fig. 8) wskazujg na obecnos$¢ wielu dyslo-
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kacji nieciggtych o rozciggtosci NW—-SE w obrebie tej jednostki
(Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). Dyslokacje te najczesciej no-
szg cechy stromo nachylonych uskokéw odwréconych, a niekiedy
réowniez potogich nasunigc, z ktérymi zwigzane sg widoczne w ob-
razie sejsmicznym fatdy przyuskokowe (najczesciej antykliny nad-
uskokowe). Niekiedy dochodzi tez do powtérzenia warstw w profilu
pionowym (fig. 8). Zjawisko to jest szczegdlnie dobrze widoczne
w profilach otworéw wiertniczych zlokalizowanych w potnocno-
wschodniej czesci synklinorium potnocnosudeckiego.

Gtuszynski i Aleksandrowski (2022) wskazujg na obecnos¢ przeja-
wow tzw. tektoniki naskérkowej (ang. thin-skinned tectonics) i — lo-
kalnie réwniez — tzw. tektoniki gruboskérnej (ang. thick-skinned tec-
tonics), oraz na potrzebe uwzglednienia struktur fatdowo-nasuw-
czych w interpretacjach budowy synklinorium p6tnocnosudeckiego
i Srédsudeckiego. Jest prawdopodobne, ze uskoki ograniczajgce
gtéwne struktury tych jednostek geologicznych odnawiajg starsze,
juz wczesniej reaktywowane dyslokacje podtoza wieku waryscyj-
skiego lub wczesno-powaryscyjskiego. Wyniki interpretacji danych
sejsmicznych wskazujg bowiem, ze sg one gteboko zakorzenione
w podtozu krystalicznym (Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022).

Gtéwna strukture synklinorium pétnocnosudeckiego ogranicza
od potudniowego zachodu system uskokdéw zaliczanych do strefy
gtéwnego uskoku tuzyckiego (fig. 4). Uskoki te, o biegu WNW-ESE
do NW-SE, maja gtéwnie charakter odwroécony i wykazujg strome
nachylenie ku SW. Poprzecinane sg prostopadtymi do nich usko-
kami o orientacji NE-SW, przy czym te ostatnie w obrazie karto-
graficznym wykazujg zazwyczaj niewielkie przemieszczenia. Obie
grupy uskokéw tgcznie oddzielajg skaty epiwaryscyjskiej pokrywy
platformowej synklinorium pétnocnosudeckiego na NE od utworéw
metamorfiku kaczawskiego i pasma zgorzeleckiego na SW (fig. 4).
Wzdtuz strefy gtdwnego uskoku tuzyckiego rozwingt sie ponadto
zespot rowow i zrgbow o wydtuzeniu NW-SE. Idgc od potudnia,
sg to kolejno: wypetniony utworami karbonu gérnego (?), permu,
triasu i kredy gornej, row Wlenia (Gorczyca-Skata, 1977; Kowalski,
2021a), a takze zlokalizowane na NW od rowu Wlenia, zbudowane
gtéwnie z klastycznych i magmowych utworéw dolnopermskich,
znacznie mniejsze rowy Wolbromowa i Uniegoszczy (Milewicz,
1997; fig. 4). Potudniowo-zachodnie, ramowe uskoki tych rowow,
cechujace sie najwiekszymi przemieszczeniami, stanowig segmen-
ty strefy gtéwnego uskoku tuzyckiego. W sgsiedztwie tego uskoku
skaty osadowe synklinorium sg nachylone stromo w kierunku ku
NE, lub pionowo, a niekiedy, jak w przypadku potudniowej czesci
rowu Wlenia, wykazujg potozenie odwrécone, zapadajgc pod me-
tamorficzne podtoze ku SW, pod katem 30—-40° (Gorczyca-Skata,
1977; Solecki, 2011; Kowalski, 2021a). W potudniowej czesci rowu
Wilenia zrzut utworéw kredy gérnej na tym uskoku wynosi co naj-
mniej 600 m (Kowalski, 2021a). Przeciwlegty, pétnocno-wschodni
uskok ramowy rowu Wlenia, okreslany jako uskok pétnocny Wle-
nia, stanowi prawdopodobnie stroma dyslokacje o biegu NW-SE,
wzdtuz ktorej skaty osadowe rowu Wilenia kontaktujg z utworami
jednostki kaczawskiej, a dalej, w okolicach Wlenia i Marczowa, od
potnocnego wschodu, réwniez ze skatami synklinorium pétnocno-
sudeckiego (Kowalski, 2021a).

Row Wilenia stanowi jednostke o skomplikowanej budowie we-
wnetrznej i moze stuzyc¢ jako przyktad ztozonych relacji pomiedzy
pierwotnym basenem sedymentacyjnym a strukturg tektoniczng
uksztattowang w wyniku jego kilkuetapowej inwersji. Row ten sta-
nowi wydtuzong i waskg strukture o wymiarach ok. 17,5 x 3,5 km

utawicenie

224125

(cenoman gorny)
‘zlepience - -

FIG. 6. Niezgodnos¢ pomiedzy ladowymi utworami triasu dolnego (pstrego piaskowca) a osadami kredy gornej (cenomanu gérnego) w odstonigciach na obszarze
rowu Wlenia (wg Kowalskiego, 2021b — zmodyfikowano). Istnienie tej niezgodnosci przypisywano deformacjom fazy kimeryjskiej sensu Beyer (1933, 1934)
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i o biegu NW-SE (fig. 9). Poza ramowymi uskokami rowu, tj. usko-
kiem pétnocnym i uskokiem potudniowym Wilenia (por. Gorczyca-
-Skata, 1977), w jego budowie bierze udziat réwniez wiele mniej-
szych dyslokacji o biegu NW-SE, NNW-SSE i NE-SW, ktore dzielg
gtéwng strukture rowu na szereg mniejszych segmentéw (Kolb,
1936; Gorczyca-Skata, 1977; Kowalski, 2021a). Idac od pétnocne-
go zachodu, sg to kolejno: segmenty Golejowa, Kleczy, Nielestna,
Grodowej, Ptoszczyny, Jezowa Sudeckiego i Szybowiska. Segmen-
ty te, stanowiace w rzeczywistosci podrzedne jednostki tektoniczne
wzgledem gtéwnej struktury rowu, sg oddzielone od siebie uskoka-
mi nizszego rzedu, najczesciej o biegu NE-SW.

Roéw Wienia jest zbudowany z opisanych wczesniej utworéw osa-
dowych i podrzednie magmowych, zaliczanych do najwyzszego
karbonu(?) i permu, a takze przykrywajacych je niezgodnie skat
osadowych triasu dolnego i kredy goérnej (fig. 9, 10; Kolb, 1936;
Gorczyca-Skata, 1977; Gierwielaniec, 1998). Skaty metamorficzne
jednostki kaczawskiej wystepujgce w podtozu i obrzezeniach rowu
Wilenia to gtéwnie metabazyty, tupki serycytowe, chlorytowe i gra-
fitowe, zaliczane do przedziatu wiekowego kambr—wczesny karbon
(Milewicz, Frackiewicz, 1988; Baranowski i in., 1990).

Najstarszymi skatami wystepujacymi w rowie Wlenia sg zlepien-
ce i piaskowce, zalegajgce na metamorficznym podtozu jednostki
kaczawskiej lub kontaktujgce z nim tektonicznie wzdtuz uskokéw
ramowych rowu. Osady te sg zaliczane do permu dolnego (nie-

POLNOCNOSUDEGCKIE P E R Y K L I N A Z A R
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rozdzielone: formacja ze Swierzawy, z Wielistawki i z Bolestawca;
por. Milewicz, 1985; Sliwinski i in., 2003), jakkolwiek ich najnizsza
czes¢ moze reprezentowac przedziat wiekowy schytkowy karbon—
wczesny perm. Zlepiefce czerwonego spggowca sg poprzecina-
ne dajkami permskich skat wulkanogenicznych: trachyandezytéw
i trachybazaltéw, bedacych efektem ptytkich intruzji i potokow
lawowych (Koztowski, Parachoniak, 1967; Awdankiewicz, 2006);
towarzyszg im tufy. W potudniowym obrzezeniu rowu wystepuja
rowniez niewielkie intruzje ryolitowe, zaliczane do karbonu gor-
nego lub permu dolnego (Zimmermann, 1932). Powyzej utworéw
czerwonego spggowca zalegajg weglanowo-okruchowe osady
cechsztynu goérnego: dolomity, dolomity piaszczyste, piaskowce
i mutowce wapniste (Milewicz, 1966), o migzszosci do kilkunastu
metréw. Skaty wieku permskiego przechodzg ku goérze niezgodnie
lub prawie zgodnie w stabo zwigzte piaskowce, zaliczane tradycyj-
nie do dolnego triasu — pstrego piaskowca (formacja z Radtowki;
Milewicz, 1968, 1985), osiggajace migzszos$¢ ok. 340 m w pot-
nocnej czesci rowu. Pstry piaskowiec przykryty jest niezgodnie
przez morskie utwory kredy gérnej zaliczane do formacji z Rako-
wic Wielkich (Milewicz, 1985, 1997). Na obszarze rowu Wlenia nie
wystepujg osady od triasu $srodkowego do kredy goérnej (do dolnej
czesci cenomanu gornego wigcznie). Niezgodnos$é ta ma w rowie
Wilenia charakter przekraczajgcy — w skrajnej, potudniowej czesci
rowu, utwory kredy zalegajg na skatach metamorficznego podto-
za, w potudniowej i srodkowej — na grubookruchowych osadach
permu, natomiast w pétnocnej — na piaskowcach triasu dolnego




(Gorczyca-Skata, 1977; fig. 10). W dolnej czesci profilu kredy wy-
stepujg zlepience transgresywne przechodzgce ku gérze w gru-
bo- i $rednioziarniste piaskowce kwarcowe i lityczne zaliczane do
cenomanu gornego (tzw. dolne piaskowce ciosowe). Piaskowce te
przechodzg ku gérze w utwory drobnoziarniste — mutowce i itowce
wapniste zaliczane do turonu i prawdopodobnie do koniaku dol-
nego (Gorczyca-Skata, 1977). Najmtodszymi skatami kredy na
obszarze rowu Wlenia sg piaskowce kwarcowe i arkozowe wieku
koniackiego (gérne piaskowce ciosowe; Gorczyca-Skata, 1977)
budujgce ostancowe masywy Gniazda (445 m n.p.m.) i Stromca
(551 m n.p.m.), potozone w osiowej czesci rowu. Skaty osado-
we wystepujgce w rowie sg przecinane przez zyty paleogenskich
i przypuszczalnie neogenskich bazaltoidéw (Zimmermann, 1932;
Szatamacha, 1977; Milewicz, Frackiewicz, 1983, 1988; Baduraii in.,
2006). Ich wychodnie tworzg neki (kominy) i zyty wulkaniczne (Gor-
czyca-Skata, 1977).

Uscislenie wynikéw wczesniejszych badan (Kolb, 1936; Gorczyca-
-Skata, 1977; Solecki, 1994, 2011), a takze aktualizacja danych
otworowych, pozwolity jednemu z autoréw (Kowalski, 2021a) na
wyciggniecie wnioskow o przestrzennym i czasowym rozwoju rowu
i na rewizje dotychczasowych koncepcji rozwoju tej struktury. Ana-
liza mezostrukturalna utworéw budujgcych réw Wilenia wykazata,
ze gtownymi strukturami nieciggtymi w obrebie tej jednostki sg
uskoki zrzutowe (normalne i odwrécone) o biegu NW-SE, a takze
uskoki przesuwcze (w przewadze lewoskretne) o orientacji NE—
SW. Skaty osadowe wystepujgce w rowie Wlenia wykazujg utoze-
nie synklinalne, przy czym dominujg biegi powierzchni utawicenia
o orientacji NW-SE. W osiowej, srodkowej czesci rowu piaskowce
kredy gornej (koniaku) zalegajg niemal poziomo (fig. 11A) lub sg
nieznacznie nachylone ku NE lub SW (fig. 11B). W sasiedztwie
uskokow ramowych, w tym szczegdlnie wzdtuz uskoku potudnio-
wego Wilenia, obserwuje sie zestromienie (fig. 11C) oraz — lokalnie
— odwrocenie warstw (fig. 11D).

Analiza strukturalna potgczona z analizg geometrii ciat magmo-
wych (gtéwnie bazaltéw) wskazuje na co najmniej czteroetapowy
rozwoj struktury rowu (fig. 12). Etapy te obejmuja kolejno:

1) inicjalna, ekstensyjng faze powstania rowu tektonicznego
o orientacji NW-SE, obejmujgca przemieszczenia wzdtuz usko-
kéw zrzutowych normalnych; poprzedzong fleksuralnym ugie-
ciem skat osadowych (p6zna kreda; santon?);

2) faze kompresyjng o orientacji osi maksymalnych naprezen gtow-
nych NE-SW lub lokalnie N—S obejmujgcg powstanie uskokéw
zrzutowych odwréconych lub niskokgtowych nasunie¢ (pale-
ogen). Z fazg tg jest zwigzane powstanie dajek bazaltowych
o orientacji NE-SW, spowodowane jednoczesng ekstensja
o orientacji NW-SE (pézna kreda—wczesny paleogen; ok. 58—
60 min lat temu);

3) faze ruchow przesuwczych, podczas ktérej powstaty uskoki
lewoskretne o orientacji NE-SW, przecinajgce poprzecznie
gtéwng strukture rowu (pézny paleogen—neogen);

4) faze ekstensji w petni wyksztatconej struktury rowu tektonicz-
nego, zaznaczajgca sie gtéwnie przy granicach rowu w postaci
niskokatowych uskokéw zrzutowych normalnych o orientacji
NW-SE (neogen—czwartorzed).

Na dominacje péznokredowej sktadowej kompresyjnej podczas
tworzenia zasadniczej struktury rowu Wlenia wskazywali juz wcze-
Sniej Gorczyca-Skata (1977) oraz Solecki (1994, 2011). Solecki
(2011) wskazat ponadto na znaczne zestromienie i odwrécenie
(pod katem ok. 75° ku SW) piaskowcéw kredy gornej (cenomanu)
w strefie uskokowej uskoku potudniowego Wlenia. Sytuacja ta zin-
terpretowana zostata przez Soleckiego (2011) jako efekt utworze-
nia fatdu przyuskokowego rozwijajacego sie na obnizonym skrzy-
dle uskoku inwersyjnego obrzezajgcego row.

Wiek deformacji w obrebie rowu Wlenia zostat okreslony na pod-
stawie relacji przestrzennych pomiedzy generacjami struktur de-
formacyjnych oraz ciat magmowych. Dajki gérnokarbonskich i dol-
nopermskich ryolitoidoéw, zorientowane réwnolegle do uskokéw
ramowych rowu, mogg wskazywa¢ na wczesng aktywnos¢ tych
dyslokacji. Uskoki ograniczajgce row Wlenia musiaty by¢ takze
aktywne w pdznej kredzie (po santonie), kiedy w wyniku ekstens;ji
wzdtuz osi o kierunku NE-SW doszto do utworzenia zasadniczej
struktury rowu. W dalszej kolejno$ci miata miejsce przebudowa
struktury rowu, a takze zmiana rezimu naprezen z ekstensyjnego
na kompresyjny, zaznaczajgca sie zwtaszcza w brzeznych cze-
Sciach rowu. Wskutek tego procesu powstaty uskoki odwrécone
i nasuniecia. W po6zniejszym etapie deformacji (p6zny paleogen—
neogen) struktura tak utworzonego rowu zostata dodatkowo prze-
cieta uskokami przesuwczymi (gtownie lewoskretnymi) o orientacji
NE-SW. Wyrazny zwigzek dzisiejszej morfologii terenu (obnizenie
w centralnej czgsci rowu pokrywajace sie z lateralnym zasiegiem
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FIG. 10. Schemat litostratygraficzny utworéw wypetniajacych row Wienia (Kowalski, 2021b) oraz zasieg przestrzenny wystepowania poszczegéinych jednostek
litostratygraficznych w przekroju podtuznym przez réw Wlenia wzdtuz kierunku NW-SE. Uwage zwraca wzrost migzszo$ci poszczegolnych ogniw litostratygraficznych
ku NW oraz przekraczajace zaleganie utworéw kredy (wykazujacych prawie statg migzszos¢) na osadach triasu, permu i podtoza metamorficznego w kierunku SE

wypetnienia rowu) ze strukturg rowu (zapadlisko tektoniczne),
moze wskazywac¢ na mtodszg — neotektoniczng reaktywacje
uskokow obrzezajgcych réw Wilenia, co jest zwigzane najpraw-
dopodobniej z ostatnig wyrézniong fazg ekstensji rowu. Réznica
wysokosci pomiedzy podniesionymi skrzydtami rowu zbudowa-
nymi ze skat metamorficznych a skatami osadowymi budujgcymi
Srodkowg cze$¢ rowu, wynosi w jego potudniowej czesci ok. 125 m
i nie moze byc¢ ttumaczona jedynie efektem réznicy odpornosci na
erozje skat osadowych wypetniajgcych row w stosunku do skat
metamorficznych jego otoczenia.

Na potnoc od rowu Wlenia znajduje sie zasadnicza struktura syn-
klinorium p6tnocnosudeckiego, ktéra na niewielkim odcinku, w oko-
licy Wlenia i Marczowa, jest ograniczona od SW przez zrgb Wlenia
(fig. 4, 9) zbudowany z utworéw metamorfiku kaczawskiego i dalej
ku NW, z przykrywajacych je utworéw karbonu gérnego i czer-
wonego spggowca. Potudniowo-zachodnie skrzydto synklinorium
potnocnosudeckiego nachylone monoklinalnie ku NE pod katami
ok. 10-30°, w okolicach miejscowos$ci Ptawna, Lwéwek Slgski i No-
wogrodziec stanowi jednoczes$nie potudniowo-zachodnie skrzydto
podrzednej jednostki tektonicznej — pétrowu Lwoéwka (fig. 4). Mo-
noklina ta w okolicach Lwéwka Slaskiego rozcieta jest uskokiem
o przebiegu NW-SE, okreslanym w literaturze jako uskok Lwoéwka.
Uskok ten przedtuza sie dalej w kierunku potudniowo-wschodnim
i poprzez system podrzednych dyslokacji tgczy si¢ z ramowa, po-
tudniowg dyslokacjg rowu Swierzawy.

Na poétnoc od uskoku Lwowka znajduje sie kolejna jednostka tek-
toniczna drugiego rzedu — pétréw Leszczyny, okreslany réwniez
w literaturze jako row Jerzmanic (Milewicz, 1970). Analogicznie, jak
ma to miejsce w przypadku potrowu Lwéwka, potudniowo-zachodni
fragment tego pétrowu stanowi monoklina nachylona pod niewielki-
mi katami ok. 10—20° ku NE. We wschodniej czesci pétrowu, gdzie
utwory permu dolnego zalegajg bezposrednio na podtozu meta-
morficznym jednostki kaczawskiej, odnotowuje sie upady warstw
osadowych w kierunku zachodnim. Potréw Leszczyny jest obcigty
od potnocy przez odwrécony uskok Jerzmanic (fig. 13). Uskok ten
ma charakter stromego uskoku odwréconego lub (prawdopodobnie
na niektérych odcinkach) potogiego nasuniecia, wzdtuz ktérego na
skaty kredy i triasu synklinorium pétnocnosudeckiego sg nasuniete
utwory metamorficzne jednostki kaczawskiej, a dalej w kierunku
potnocno-zachodnim utwory kolejnej podrzednej podjednostki
w obrebie synklinorium pétnocnosudeckiego — synkliny Grodzca

(fig. 4). W sgsiedztwie uskoku Jerzmanic oraz na po6tnoc od niego,
utwory kredy gornej (cenomanu gérnego) zalegajg na wapieniu
muszlowym (fig. 4: stanowisko nr 1), natomiast na potudnie od
tego uskoku — bezposrednio na osadach triasu dolnego — pstrego
piaskowca (fig. 13). Zjawisko zalegania morskich osadéw kredy
na roznowiekowych utworach podtoza (fig. 4: stanowiska nr 1, 2)
byto ttumaczone deformacjami zachodzacymi podczas tzw. fazy
kimeryjskiej, miedzy triasem srodkowym a p6zng kredg (Solecki,
1994). Ten etap deformacji miat skutkowaé blokowym rozbiciem
utwordéw podtoza kredy, w tym zaréwno skat krystalicznych podto-
za, jak i starszych utworéw epiwaryscyjskiej pokrywy platformowe;j
(Beyer, 1933, 1934; Bossowski, Batazinska, 1982).

W sgsiedztwie uskoku Jerzmanic utwory kredy sg wychylone z po-
ziomego potozenia, a w najblizszym sgsiedztwie strefy uskoko-
wej osiggaja potozenie pionowe, a nastepnie ulegajg odwrdéceniu
(fig. 13), podobnie jak ma to miejsce w przypadku uskoku potudnio-
wego Wlenia (fig. 12).

Do uskoku Jerzmanic, od potnocnego zachodu przylega synklina
Grodzca, bedaca jednoczesnie elementem sktadowym wiekszej
jednostki — synkliny Bolestawca. O$ synkliny Grodzca, podobnie jak
osie wiekszosci jednostek nizszego rzedu w obrebie synklinorium
potnocnosudeckiego, zanurza sie ku NW. W osiowej czgsci syn-
kliny Grodzca odstaniajg sie wapienie i margle triasu $rodkowego
(wapienia muszlowego), ktére sg intensywnie sfatdowane (fig. 4:
stanowisko nr 3; fig. 14) (Cymerman, 1998; Solecki, 2011). Cymer-
man (1998) wigze deformacje fatdowe wystepujgce w tych utworach
z ,mtodoalpejskim” etapem deformacji.

Wschodnig i pétnocno-wschodnig granice synklinorium poétnocno-
sudeckiego stanowi sudecki uskok brzezny oraz wiele réwnole-
gtych lub skosnych do niego dyslokacji na bloku sudeckim, wsréd
ktérych do najwazniejszych nalezy réwnolegty do sudeckiego
uskoku brzeznego uskok Warta—Osiecznica (fig. 4). Uskok ten
jest uznawany za jedng z wazniejszych dyslokacji synklinorium
péinocnosudeckiego i zostat udokumentowany na diugosci co
najmniej 23 km (Grocholski, Milewicz, 1958). W okolicach Osiecz-
nicy, wzdtuz tej dyslokacji, silnie zdeformowane wapienie triasu
srodkowego zostaty stromo nasuniete na piaskowce kredy gorne;j
(cenomanu gérnego) (fig. 15A). W sasiedztwie strefy uskokowej
wapienie triasu wykazujg znaczne zestromienie i sg nachylone
zazwyczaj pod duzymi kgtami (do 75-90°) zaréwno w kierunku
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FIG. 11. Potozenie powierzchni utawicenia na obszarze rowu Wlenia. A zalegajace niemal poziomo piaskowce koniaku w czesci $rodkowej rowu

(réw Kleczy, gora Gniazdo); B piaskowce koniaku nachylone monoklinalnie ku NE, budujace ostaniec erozyjny géry Stromiec w czesci potudniowej rowu
(réw Ptoszczyny); C niemal pionowa orientacja piaskowcéw ciosowych cenomanu gérnego w poblizu uskoku potudniowego Wlenia (srodkowa cze$¢ rowu;
row Nielestna); D odwrécone tawice piaskowcow ciosowych cenomanu gérnego w poblizu uskoku potudniowego Wienia (réw Ploszczyny), nachylone

w kierunku nasunigtego na nie podifoza metamorficznego jednostki kaczawskiej w strefie uskoku potudniowego Wlenia. Podane warto$ci zalegania

w formacie: kierunek upadu/kat upadu
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FIG. 13. A Przekrdj geologiczny

o kierunku SW-NE przez strefe uskoku
Jerzmanic w rejonie Jerzmanic-Zdroju

wg Jerzmanskiego (1958), zmodyfikowano;

B ugigcie piaskowcow srodkowego

turonu w poblizu tej samej dyslokacji w rejonie
stacji kolejowej Jerzmanice-Zdroj. Wzdtuz
uskoku (uskokéw) Jerzmanic utwory jednostki
kaczawskiej sg nasunigte na skaty osadowe
epiwaryscyjskiej pokrywy platformowej
synklinorium pétnocnosudeckiego. Na
zbiorczym diagramie strukturalnym punktowym
i konturowym przedstawiono orientacje
powierzchni utawicenia w piaskowcach

kredy gornej (Srodkowy piaskowiec ciosowy)
(projekcja biegunéw ptaszczyzn na dolng
potkule siatki Schmidta) (18 pomiaréw)

FIG. 14. Przyktady ciagtych i nieciagtych
struktur deformacyjnych widocznych

w kamieniotomach wapienia muszlowego
w Raciborowicach Gérnych w osiowych
czes$ciach synkliny Grodzca. A antyklina

z rozwinigtym kliwazem osiowym;

B wysokokatowy uskok odwrdcony wraz

z rozwinietg antykling naduskokowg

w obrebie skrzydta nasunigtego uskoku;

C antyklina o ptaskich skrzydtach i waskim,
szewronowym przegubie. Na zbiorczym
diagramie strukturalnym, punktowym

i konturowym, przedstawiono orientacje
powierzchni utawicenia w wapieniach

i marglach triasu $rodkowego (projekcja
biegunéw ptaszczyzn na dolng pétkule siatki
Schmidta) (123 pomiary)

286

uskoki Jerzmanic

w K \
potréw Leszczyny \\
N
\

NE

mn.p.m.

300

jednostka kaczawska

0 s

mn.p.m.

\!
Cr . \\ T

2 s

200

100

Cr _,— kreda gorna
(cenoman gorny—koniak;
piaskowce, mutowce wapniste)

Cr — kreda goérna
A (turon; piaskowce)

-._.\w +T,— trias srodkowy

I (wapien muszlowy; wapienie
i margle)

w11 — trias dolny

(pstry piaskowiec; piaskowce
i zlepience)

«O — ordowik
(tupki kwarcowe)

O — ordowik (tupki serycytowe)

.o S —sylur (lidyty)

: '-. . #
210125




ku SW, jak i NE (fig. 4: stanowisko nr 4; fig. 15B). Lokalnie utwory
triasu sg rowniez sfatdowane (fig. 15C).

Pozostate dyslokacje wystepujace w potnocno-wschodnim obrze-
zeniu synklinorium pétnocnosudeckiego sg zorientowane skosnie
lub prostopadle do sudeckiego uskoku brzeznego i uskoku Warta—
Osiecznica (fig. 4). W wielu przypadkach w sgsiedztwie uskokow
o orientacji WNW-ESE, w otworach wiertniczych obserwowano
powtdérzenia poszczegdlnych ogniw litostratygraficznych w profilu
pionowym, spowodowane obecnoscig uskokéw odwréconych i na-
suniec¢. W skrajnej, potudniowo-wschodniej cze$ci synklinorium
pétnocnosudeckiego znajduja sie rowy tektoniczne: Swierzawy,
Wierzchostawic i Wolbromka (fig. 4). W rowach tych zachowaty
sie wylgcznie najstarsze ogniwa litologiczne wypetnienia basenu
potnocnosudeckiego — grubookruchowe osady klastyczne karbonu
gérnego i permu dolnego (czerwonego spggowca).

Réw Swierzawy ma przebieg WNW—ESE i jest ograniczony od
potnocy i potudnia uskokami — uskokiem potnocnym i potudniowym
Swierzawy (fig. 16). W rowie zachowaty sie utwory karbonu gérne-
go (prawdopodobnie stefanu) i permu dolnego, ktére nachylone sa
przewaznie pod niewielkimi katami ku SW i NE, wykazujac przy tym
synklinalny uktad wypetnienia (Cwojdzinski, Kozdroj, 1995). W sg-
siedztwie uskoku pétnocnego Swierzawy upady utworéw karbonu
goérnego siegajg do 40° (Cwojdzinski, Kozdréj, 1995). W obrebie
potudniowego skrzydta rowu notuje sie tagodne upady w kierunku
NE, co jest wigzane z podrzednymi, szerokopromiennymi fatdami
wystepujgcymi w obrebie wypetnienia rowu (Solecki, 1994).

Kolejny z niewielkich rowow tektonicznych wystepujgcych w tej
czesci synklinorium — réw Wierzchostawic — stanowi waskie za-
padlisko tektoniczne obramowane prawdopodobnie ze wszystkich
stron uskokami. Wschodnig granice rowu stanowi uskok odwro-
cony, okreslany jako nasunigcie Wierzchostawic, ktéry na od-
cinku potnocnym (rejon Bolkowa) nosi cechy niskokatowej (upad
powierzchni <30°) dyslokacji, wzdtuz ktorej tupki serycytowe jed-
nostki kaczawskiej zaliczane do przedziatu kambr—ordowik, sg na-
suniete na drobnookruchowe utwory permu dolnego (czerwonego

spagowca). Strefa nasuniecia jest podkreslona warstwg czarnej
glinki uskokowej o migzszosci ok. 20 cm (fig. 4: stanowisko nr 5;
fig. 17).

Skaty osadowe synklinorium pétnocnosudeckiego wykazujg obec-
nosc¢ regionalnego systemu spekan, sktadajgcego sie z dwoch ze-
spotow, przecinajgcych sie zazwyczaj pod katem zblizonym do
prostego (spekania ciosowe; fig. 18).

Solecki (1994, 2011) wyrdznit na obszarze synklinorium cztery sys-

temy komplementarnych spekan ciosowych, ktére wedtug niego

wystepuja w obrebie jednostek tektonicznych drugiego rzedu:

- system J, sktadajgcy sie z dwoch zespotdw J,, i J;g, zorientowanych
NE-SW (55°) i NW-SE (325°);

- system J, sktadajgcy sie z dwoch zespotéw J,, i J,5, Zorientowanych
NNE-SSW (25°) i WNW-ESE (295°);

- system J, sktadajgcy sie z dwoch zespotoéw J,, i J,5, zorientowanych
N-Si E-W;

- system J, sktadajgcy sie z dwoch zespotéw J,, i J,5, przebiegajg-
cych w kierunkach ENE-WSW (70°) i NNW-SSE (350°).

Solecki (1994, 2011) nie stwierdzit zréoznicowania kierunkow spe-
kan w obrebie skat osadowych kredy gérnej i starszych. Zréznico-
wanie wystepuje natomiast na obszarze podrzednych jednostek
tektonicznych w obrebie synklinorium. W poblizu wazniejszych
stref uskokowych spekania ciosowe ulegaty rotacji, co jest bezpo-
$rednim dowodem na ich powstanie przed rozwojem fatdéw przy-
uskokowych na obszarze synklinorium (fig. 20).

Poza spekaniami ciosowymi Solecki (1988) rozpoznat w ska-
tach osadowych synklinorium pétnocnosudeckiego specyficzny
rodzaj struktur $cieciowych, ktére okreslit jako komplementarne
strefy kataklazy (ang. deformation bands; por. np. Fossen, 2016;
Strzelecki, Swierczewska, 2023). Sg to strefy deformacji kruchej
o grubosci od kilku milimetrow do kilku centymetréw, wystepu-
jace w $rednio- i gruboziarnistych piaskowcach triasu dolnego
i kredy gornej (koniaku), aczkolwiek ich obecno$é odnotowano
takze w piaskowcach ciosowych cenomanu gérnego i turonu

H 4 ///
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wapienie i margle
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FIG. 15. Przekrdj geologiczny A na linii SW-NE przez strefe uskoku Warta-Osiecznica w rejonie Osiecznicy (Grocholski, Milewicz, 1958);
B znaczne zestromienie wapieni triasu $rodkowego w sasiedztwie uskoku. Na zbiorczym diagramie strukturalnym, punktowym i konturowym,
przedstawiono orientacje powierzchni utawicenia w wapieniach i marglach triasu $rodkowego (projekcja biegunéw ptaszczyzn na dolng
potkule siatki Schmidta) (11 pomiaréw); C strefa uskokowa udokumentowana przez Grocholskiego i Milewicza (1958) w $cianie sztolni
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FIG. 16. Przekroj geologiczny o kierunku SW-NE przez réw Swierzawy wg Cwojdzinskiego, Kozdroja

(1995); met - skaty metamorficzne; Q — czwartorzed nierozdzielony; ,.,.P, - zlepierice i piaskowce permu

dolnego; ,,,C, - zlepience i mutowce karbonu gérnego

(dolny i Srodkowy piaskowiec ciosowy) (Kowalski, 2021a), w tym
zwiaszcza w poblizu gtéwnych stref uskokowych przecinajgcych
obszar synklinorium. Wzdtuz tych stref dochodzito do rozkrusze-
nia (kataklazy), a w dalszej kolejnosci do rozpuszczania pod ci-
$nieniem i rekrystalizacji ziaren kwarcu budujgcych szkielet ziar-
nowy piaskowcéw. W ogélnym ujeciu strefy kataklazy wykazujg
orientacje skosng do powierzchni utawicenia i przecinajg sie pod
katem ostrym, a dwusieczna kgta rozwartego jest prostopadta
do powierzchni utawicenia (fig. 21A) (Solecki, 1988). Intensywna
silifikacja wzdtuz tych stref spowodowata, ze byty one pierwotnie
mylnie interpretowane jako zyty kwarcowe.

Komplementarne strefy kataklazy w synklinorium pétnocnosudec-
kim powstaty w wyniku narastajgcych naprezen oddziatujgcych na
porowate piaskowce, powodujgcych boczne rozszerzanie sie tych
stref, przy zupetnym braku lub minimalnych warto$ciach zacho-
dzgcych wzdtuz nich przemieszczen. Ma to by¢ zwigzane z oscy-
lacyjnym ruchem ziaren kwarcu wzdtuz rozwijajgcych sie stref
zniszczenia skaty, przy jej jednoczesnej silifikacji. Solecki (1988)
wydzielit trzy typy morfologiczne stref kataklazy, ktére odpowiadajg
poczatkowemu stadium, a takze bardziej zaawansowanym etapom
deformaciji. Tylko w niektérych przypadkach, w zaawansowanym
stadium deformacji, po przekroczeniu wartosci progowej oddzia-
tujgcych naprezen, miato dochodzi¢ do niewielkich rozmiarami

przemieszczen wzdtuz tych stref (fig. 21B). Niekiedy nasladujg
one powierzchnie przekatnego warstwowania, co jest szczegdlnie
dobrze widoczne w piaskowcach triasu dolnego na obszarze pot-
rowu Lwéwka Slgskiego (fig. 21C). Orientacja komplementarnych
stref kataklazy w skali synklinorium pétnocnosudeckiego jest stata
— jeden ze stwierdzonych zespotéw nachylony jest pod kgtem od
30 do 45° ku NE, podczas gdy drugi wykazuje podobne nachyle-
nie w przeciwnym kierunku — ku SW, co odpowiada regionalnemu
kierunkowi zinterpretowanej osi maksymalnego poziomego napre-
zenia o1 o orientacji NE-SW. W sgsiedztwie regionalnych uskokéw
strefy te ulegty rotacji wskutek rozwoju fatdéw przyuskokowych
(fig. 21D). Powstanie stref kataklazy byto zwigzane z gtéwnym,
p6znokredowo-paleogenskim etapem deformacji synklinorium pét-
nocnosudeckiego.

5.2.2.2. Synklinorium $rodsudeckie

Synklinorium srédsudeckie to jednostka tektoniczna o przebie-
gu NW-SE, dtugosci ok. 70 km i szerokosci do 35 km (fig. 22),
powstata w wyniku kilkuetapowej inwersji tektonicznej basenu
Srodsudeckiego.

Basen $rédsudecki, z przerwami do péznej kredy (koniak?), stano-
wit naprzemiennie obszar sedymentacji ladowej i morskiej. Lgcz-
na migzszos$c¢ (pozorna) wypetnienia tego basenu, obejmujgcego
utwory karbonu, permu, triasu dolnego i kredy goérnej, po zsumo-
waniu maksymalnych migzszosci osadéw tworzgcych poszczegol-
ne formacje, osigga warto$¢ ok. 12 km (fig. 23). Jednak poszcze-
golne formacje wykazujg znaczng lateralng zmiennos¢ facjalng
i zmiany migzszosci (m.in. w zaleznos$ci od potozenia wzgledem
centralnej czes$ci basenu na réznych etapach jego rozwoju; Nemec
iin., 1982), co powoduje, ze faktyczna migzszo$¢ tego wypetnienia
jest znacznie mniejsza.

Litostratygrafia i ewolucja basenu

Inicjalny, wizenski basen srdédsudecki utworzyt sie jako waskie,
$rodgorskie zapadlisko tektoniczne o orientacji WNW—-ESE lub
W-E, ktére rozwijato sie poczgtkowo w poétnocnej i pétnocno-
wschodniej czes$ci dzisiejszego synklinorium $srédsudeckiego
(Teisseyre, 1968, 1971, 1975). Jeszcze do niedawna poczatek
sedymentacji w basenie sréodsudeckim wigzano z turnejem i naj-
nizszym wizenem (Teisseyre, 1968, 1971), jednak badania pali-
nostratygraficzne wykazaty, ze poczatek sedymentacji w zachod-
niej czesci basenu miat miejsce najprawdopodobniej w p6znym
$rodkowym wizenie (Turnau i in., 2002). Rozpoczeta sie wéwczas
sedymentacja w warunkach lagdowych. Wzdtuz aktywnych tekto-
nicznie ram basenu rozwingt sie¢ system stozkéw naptywowych za-

FIG. 17. Wschodnia granica rowu Wierzchostawic rozwinigta w formie niskokatowego nasuniecia
skat metamorficznych jednostki kaczawskiej na skaty osadowe permu dolnego (czerwonego spagowca)



2. TEKTONIKA

5

Platforma
paleozoiczna

P,-T, — orientacja warstw utworéw permotriasowych;
K, — orientacja warstw utworéw kredowych; WG — réw Wilenia;
SG - réw Swierzawy; LS — synklina Leszczyny;
BS - synklina Bolestawca; TB — bazalty paleogenskie;
PV — wulkanity permskie; Pz — epimetamorficzne podioze;
P, — osady czerwonego spagowca; P, — osady cechsztynskie; T,
— osady pstrego piaskowca; T, — osady retu i wapienia
muszlowego; Cr,—osady gornokredowe

FIG. 18. Orientacja powierzchni
utawicenia i stref kataklazy na obszarze
synklinorium pétnocnosudeckiego

w projekcji na gorng potkule A, stosunek
spekan i stref $cinania do powierzchni
utawicenia B i orientacja spekan
ciosowych wszystkich C oraz pionowych
D wg Soleckiego (2011),
zmodyfikowano

FIG. 19. Spekania ciosowe zespotéw
Jyn i Jy5 (WG Soleckiego, 1994, 2011)
wystepujgce w piaskowcach koniaku

w potrowie Lwéwka A oraz spekania
zespotow J,, i J,; W piaskowcach
Srodkowego turonu poétrowu Leszczyny B.
Z6ltym kolorem opisano orientacje
powierzchni utawicenia
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FIG. 20. Zroznicowanie rzeczywistej orientacji spekan ciosowych w rowie Wienia (wg Kowalskiego, 2021a). Uwage zwraca rotacja zespotow spekan
w poblizu granic uskokowych rowu. Pomiary przedstawione na diagramach punktowych i konturowych w projekcji na dolng pétkule oraz na diagramach
rozetowych. Obja$nienia skrotow literowych jak na figurze 9
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FIG. 21. Strefy kataklazy w piaskowcach synklinorium pétnocnosudeckiego. A komplementarne strefy kataklazy w piaskowcach triasu dolnego
(pstrego piaskowca) w potrowie Lwéwka; B strefy kataklazy w piaskowcach koniaku rowu Wlenia z niewielkim przemieszczeniem wzdtuz zespotu
nachylonego ku NE; C strefy kataklazy nasladujace powierzchnie warstw w obrebie zestawu warstwowanego przekatnie w piaskowcach triasu dolnego
(pstrego piaskowca) w pétrowie Lwdwka; D zrotowane wraz z catg skatg strefy kataklazy w obrebie odwréconych tawic piaskowcéw gornego cenomanu
w poblizu potudniowego uskoku Wlenia
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silajgcych systemy rzeczne, rozwijajace sie dalej w osiowej czesci
basenu $rodsudeckiego (Dziedzic, Teisseyre, 1990). Materiat osa-
dowy pochodzit z erodowanych masywow zbudowanych ze skat
metamorficznych pasma kaczawskiego na pétnocy i metamorfiku
Rudaw Janowickich na zachodzie (Teisseyre, 1975).

Najstarszymi osadami wypetniajgcymi basen srédsudecki sg utwo-
ry grubookruchowe stwierdzone w jego pétnocnej i zachodniej cze-
$ci, zaliczane do formacji z Sadéw Goérnych, Figlowa, Nagornika
i Ciechanowic (Teisseyre, 1971; Nemec i in., 1982; fig. 23), osig-
gajace tacznie prawdopodobnie ok. 600 m migzszosci (Teisseyre,
1971). Powyzej najstarszych osadéw karbonu wydzielono forma-
cje ze Starych Bogaczowic i Lubomina, osiggajace sumaryczng
migzszos¢ odpowiednio ok. 1000-1600 m i 1500—-2000 m (Teis-
seyre, 1975). W starszej literaturze utwory te, wraz z wymienio-
nymi powyzej formacjami, okreslano tgcznie jako ,starszy kulm”
(Teisseyre, 1971, 1975). Zespoty miosporowe wskazujg na ich
p6znowizenski wiek (Turnau i in., 2002). Nad utworami formacji
z Lubomina wystepuja — w przewadze klastyczne — utwory for-

macji ze Szczawna, osiggajace migzszos$¢ od 600 m w okolicach
Watbrzycha do ok. 3000 m (?) w zachodniej czesci synklinorium
$rédsudeckiego. Sa to gtownie zlepience, piaskowce i mutowce,
przy czym te ostatnie obfituja w faune morska, m.in. goniatyty,
todzikowate, ramienionogi, koralowce, matze oraz trylobity, dato-
wang na wizen pézny (Zakowa, 1958, 1963). Utwory tej formacji
byty deponowane w zatoce relatywnie ptytkiego zbiornika morskie-
go, w ktérym dominowata sedymentacja hemipelagiczna, natomiast
wzdtuz aktywnych tektonicznie ram basenu rozwijaty sie delty stoz-
kowe (Mastalerz, 1995). W czes$ci wschodniej basenu srédsudec-
kiego, przylegtej do obszaru masywu sowiogérskiego, rozwijaty sie
podmorskie stozki o stromych sktonach (Mastalerz i in., 1993).

W ostatnim czasie niektérzy autorzy postulujg przynaleznos$c¢ goér-
nej czesci formacji ze Szczawna do namuru A (zona Verrucosi-
sporites morulatus (Vm); por. Gérecka-Nowak i in., 2021). Utwory
formacji ze Szczawna sg korelowane z tzw. ,kulmem sowiogdrskim”
— reliktowo zachowanymi fragmentami karbonskiej pokrywy osado-
wej na obszarze masywu Gor Sowich (Kowalski, 2024).

Dzierzoniow

S

Platforma
paleozoiczna

|:| kreda gérna
- trias dolny

|:| perm dolny i rodkowy
(czerwony spggowiec)

- perm dolny—pensylwan
(skaty magmowe)

|:| pensylwan (granitoidy)

- pensylwan
|:| missisip
|:| missisip—dewon goérny (?)

|:| missisip—proterozoik (skaty
krystaliczne i metamorficzne)

50°30.0"

50°30.0"

6

() stanowiska opisane w tekscie

a ”
uskoki: a — pewne
b\}\ b — przypuszczalne
2
0 5 80’ linie profili sejsmicznych
CZECHY 9 \
L E— N @ = ﬁ% linie przekrojoéw geologicznych
- c
16°0.0" 16°30.0"

FIG. 22. Szkic tektoniczny synklinorium srodsudeckiego i jednostek przylegtych (bez osadéw kenozoicznych). Na podstawie mapy Sawickiego (1995), wybranych
arkuszy Szczegotowej Mapy Geologicznej Sudetow w skali 1:25 000 oraz wtasnych danych autoréw; AJ - antyklina Jabtowa; AS - antyklina Scinawki;

BK - brachysynklina Krzeszowa; BP - brachysynklina Polic; EL — elewacja Lacznej; JB - jednostka bardzka; JK — jednostka kaczawska; JS — jednostka Swiebodzic;
KBP - karkonoski basen piedmontowy; KP — koputa Pstraznej; MB — metamorfik bystrzycki; MK-I — masyw karkonosko-izerski; MKu — masyw granitoidowy Kudowy;
MKt — masyw ktodzki (metamorfik ktodzki); MK-Z - granitoidowy masyw ktodzko-ztotostocki; MNR — masyw ofiolitowy Nowej Rudy; MRJ — masyw (metamorfik)
Rudaw Janowickich; MS — masyw sowiogérski; MS-S — masyw granitoidowy Strzegom-Sobétka; PNM — pasmo Nového Mésta; RCz - réw Czerwienczyc; RGI — row
Glinna; RGNK — réw gornej Nysy Klodzkiej; RH — row Hronova; RK — réw Kamionek; RS-J — réw Sokolca—Jugowa; RW — réw Walimia; RSw — row Swiecka;
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natowicz, 2006). Pomiedzy osadami formacji ze Szczawna i Wat-
brzycha istnieje prawdopodobnie luka stratygraficzna, ktérej obec-
nos$¢ historycznie wigzano z orogeniczng fazg sudeckg (Teisseyre
iin., 1957; Oberc, 1972), aczkolwiek jej istnienie jest kwestiono-
wane (Goérecka-Nowak i in., 2021). Najmtodszymi, uznawanymi za
karbonskie osadami basenu srédsudeckiego sg utwory zaliczane
do formacji z Ludwikowic. Formacja ta, podobnie jak wyzej lezgce
zaliczane do permu formacje z Krajanowa, Stupca i Radkowa, ma
charakter megacyklotemu o ziarnie drobniejacym ku gérze (Ma-
stalerz i in., 1993). W najnizszej czesci formacji wystepuja grubo-
okruchowe zlepience interpretowane jako osady proksymalnych
czesci stozkéw aluwialnych, rozbudowujgcych sie wzdtuz uskoko-
wych krawedzi basenu (Kowalski i in., 2025). Powyzej wystepuja
piaskowce i mutowce — osady $rodkowej i dystalnej czesci stozkow,
natomiast w centrum basenu srédsudeckiego — osady otwartego
jeziora i osady przybrzeza (mutowce, wapienie bitumiczne), okre-
Slane jako tupki antrakozjowe.

Powyzej utworéw permskich, w srodkowej czesci synklinorium
$Srodsudeckiego wystepujg osady triasu dolnego (pstrego piaskow-
ca) osiggajgce migzszos$¢ do 150 m (Kowalski, 2020). Migzszo$é
tych osadéw spada w kierunku pétnocnym do ok. 20 m (okolice
Gorzeszowa; Kowalski, 2020). Na pétnoc od tej miejscowosci
wspomniane utwory zanikajg catkowicie, prawdopodobnie wzdtuz
linii uskoku o orientacji WSW-ENE, przy czym na pétnoc od tej
dyslokacji morskie utwory kredy goérnej zalegajg przekraczajaco
na utworach permskich. Reliktowo zachowany ptat osadow triasu
o niewielkiej migzszosci (do 10 m) znajduje sig¢ réwniez w pot-
nocnej czesci brachysynkliny Krzeszowa (fig. 24). Taki rozktad
migzszosci osadow triasu dolnego sugeruje reliktowe zachowanie
tych utworow w srodkowej czesci synklinorium i uchronienie od
przedkredowej erozji triasowej pokrywy osadowej o wiekszym roz-
przestrzenieniu, zwtaszcza na poétnoc od wspomnianego uskoku
(fig. 24). Analogiczna sytuacja ma miejsce w synklinorium pétnoc-
nosudeckim, gdzie na potnoc od uskoku Jerzmanic utwory kredy
zalegaja na triasie srodkowym — wapieniu muszlowym, natomiast
na potudnie od tej dyslokacji — na triasie dolnym (pstrym piaskow-
cu; fig. 6, 13; Solecki, 1994, 2011). W regionie synklinorium po6t-
nocnosudeckiego zjawisko to wigzano historycznie z deformacjami
podczas fazy kimeryjskiej (Beyer, 1933).

Nad utworami triasu dolnego (w czesci srodkowej i potudniowej),
a takze czerwonego spggowca (w czesci pétnocnej) brachysynkli-
ny Krzeszowa, wystepujg morskie osady kredy gérnej [cenomanu
gérnego—koniaku dolnego(?)] zaliczane do formacji z Krzeszowa
(fig. 25; Kowalski, 2021b). S3 to, idgc od dotu, zlepiefce zwigzane
z péznocenomanska transgresjg morska (tzw. zlepience transgre-
sywne; Jerzykiewicz, 1971a), a takze wystepujace naprzemiennie
w profilu piaskowce ciosowe (tzw. dolne, $rodkowe i gérne pia-
skowce ciosowe) wraz z mutowcami, drobnoziarnistymi piaskow-
cami i itowcami wapnistymi, okreslanymi jako dolna- i gérna seria
heterolityczna (Kowalski, 2021b). Sumaryczna migzszos¢ utworow
kredy zachowanych w srodkowej czesci brachysynkliny Krzeszowa
wynosi ok. 350 m.

Analogicznie wyksztatcone utwory kredy gérnej budujg potudniowg
czes¢ synklinorium (obszar Gor Stotowych) (fig. 25). Powstanie
gtéwnych litosoméw piaskowcowych w tej czesci synklinorium (pia-
skowce Progu Radkowa i piaskowce Szczelinca—Skalniaka) jest
wigzane z aktywnoscig uskokowg na obszarze basenu w po6znej
kredzie (Jerzykiewicz, Wojewoda, 1986; Wojewoda, 1997).

Tektonika

Synklinorium $rédsudeckie ma niejednolita budowe wewnetrz-
ng. Podobnie jak w przypadku synklinorium poétnocnosudeckie-
go, zasadnicza struktura tej jednostki obejmuje gtéwng synforme
o dtugosci falowej ok. 25 km i orientacji NW-SE (gtéwna synklina
$rédsudecka wg Oberca, 1972), oraz szereg podrzednych, odga-
teziajgcych sie lub przylegtych do niej, ograniczonych uskokami
jednostek tektonicznych drugiego rzedu (fig. 22).

Od pétnocy synklinorium $rédsudeckie jest odgraniczone niemal
rownoleznikowym uskokiem Domanowa od skat jednostki kaczaw-
skiej. Potnocng czes$¢ synklinorium tworzg gtéwnie utwory karbonu
dolnego ujete w szerokopromienng synkline, ktérej 0o$ zanurza sie
w kierunku SSE, przez co w tym kierunku na powierzchni wyste-
pujg wychodnie coraz mtodszych utworéw karbonu gérnego, per-
mu dolnego i $rodkowego (?), a dalej w kierunku potudniowym
— réwniez triasu dolnego i kredy gornej (fig. 26A, B). Od wscho-
du synklina Kamiennej Gory graniczy poprzez antykline Jabtowa
z kolejnymi podrzednymi jednostkami tektonicznymi wydzielanymi
w obrebie synklinorium — synkling Gorcéw i synkling Sobiecina, za-
liczanymi do tzw. niecki watbrzyskiej (synkliny Watbrzycha; Oberc,
1972). Przebieg antykliny Jabtowa, okreslanej w literaturze rowniez
jako ,ostroga” Jabtowa (Dziedzic, 1960, 1961; fig. 26B), pokrywa
sie z postulowanym przez wielu autoréw przebiegiem uskoku $rod-

sudeckiego (Aleksandrowski, 1995, 1998, 2003; Aleksandrowski
iin., 1997; Awdankiewicz, 2022).

Od potnocnego wschodu synklinorium $rédsudeckie, poprzez
uskok Strugi (nasunigcie Strugi), graniczy z jednostka (,depresjq”)
Swiebodzic, zbudowang ze sfatdowanych osadéw dewonu gorne-
go—karbonu dolnego (Porebski, 1981, 1990). Uskok Strugi ciggnie
sie sie dalej ku potudniowemu wschodowi, gdzie jest okreslany
jako uskok (nasuniecie Gtuszycy), na wschéd od ktérego wystepu-
ja skaty metamorficzne masywu sowiogoérskiego, ktére w rejonie
Sokolca—Jugowa sg przykryte utworami karbonu dolnego — kulmu
sowiogorskiego (fig. 22, 26D). Uskok Gtuszycy jest rowniez uzna-
wany za bezposrednie przedtuzenie uskoku srédsudeckiego.

W $rodkowej (osiowej) czesci synklinorium — w synklinie Kamiennej
Gory — utwory permu dolnego i triasu dolnego przykryte sg morski-
mi osadami kredy gérnej. W tej czesci jednostki (fig. 22) wyréznia
sie kolejne podjednostki tektoniczne — brachysynkling Krzeszo-
wa, brachysynkline Polic (potozong gtéwnie na obszarze Republiki
Czeskiej) oraz synkling Batorowa. Wedtug Dona i in. (1981) brachy-
synklina Krzeszowa stanowi mtodszy, szerokopromienny element
tektoniczny, natozony na starsze ramy synklinorium srédsudeckie-
go. Wedtug Jerzykiewicza (1971a) do brachysynkliny Krzeszowa
od potudnia przylega ograniczona fleksurami brzeznymi antyklina
tacznej o orientacji WNW-ESE (Jerzykiewicz, 1971a), oddzielajg-
ca brachysynkline Krzeszowa od brachysynkliny Polic, potozonej
niemal w catosci na terenie Republiki Czeskiej.

Dotychczasowa antyklina tgcznej zostata niedawno zreinterpreto-
wana jako zrgb tektoniczny ograniczony gtéwnie prawoskretnymi
uskokami zrzutowo-przesuwczymi (Kowalski, 2017). Dla tej struktury
zaproponowano nazwe elewacja tgcznej (Kowalski, 2017). Uskoki
wystepujgce w tym obszarze majg orientacje NW-SE i znane s3g
przede wszystkim z utworéw triasu dolnego i kredy gérnej. Jedng
z wazniejszych stref uskokowych jest uskok Lipienica—t.gczna o bie-
gu NW-SE (fig. 22), przedtuzajacy sie dalej w kierunku potudniowo-
-wschodnim. Uskoki o podobnej geometrii zinterpretowano na profi-
lach sejsmicznych w utworach permu i karbonu (fig. 27; Gtuszynski,
Aleksandrowski, 2022).

Wychodnie utworéw kredy goérnej budujg srodkowa, najbardziej
obnizong tektonicznie czes¢ synklinorium srédsudeckiego, siega-
jac na potudnie, po obszar Gor Stotowych, gdzie — juz w regionie
ktodzkim — tworzg synkling Batorowa (fig. 22). Na obszarze Gor
Stotowych najmtodsze utwory kredy (turon gérny—koniak dol-
ny) zalegajg niemal poziomo (fig. 22: stanowisko nr 6; fig. 28A).
W utworach tych wystepuje regularny system spekan, okreslanych
tradycyjnie jako spekania ciosowe, wsrdéd ktérych dominujg dwa
prostopadte do siebie zespoty spekan o kierunkach NW-SE (lub
WNW-ESE) i NE-SW (fig. 28). Wzdtuz spekan utworzyty sig cze-
sto spektakularne urwiska skalne i malownicze formy skatkowe.
Niekiedy, zwtaszcza na obrazach wygenerowanych na podstawie
numerycznych modeli terenu (NMT) LiDAR, uwidacznia sie dodat-
kowo zespot spekan ciosowych o orientacji W—E (fig. 28C).

Potudniowo-wschodnia czes$¢ synklinorium jest rozcztonkowana na
szereg obnizen tektonicznych, rozdzielonych wypietrzonymi blo-
kami podtoza krystalicznego (fig. 22). W potudniowo-wschodniej
czesci synklinorium wyrdznia sie synkling Woliborza, zbudowang
z utwordéw karbonu goérnego. Od potudniowego wschodu synklina
Woliborza graniczy poprzez system uskokéw z jednostka (struktu-
ra) bardzka, ktora stanowi jednoczesnie jej podtoze, oraz z rowem
Czerwienczyc wypetnionym utworami permu dolnego i karbonu
gornego (fig. 22). Réw Czerwienczyc stanowi kolejny, mniejszy
row drugiego rzedu w obrebie synklinorium srédsudeckiego. Réw
ten od zachodu jest ograniczony przez masyw ofiolitowy Nowej
Rudy, ktéry dalej, w kierunku zachodnim i potudniowo-zachodnim,
kontaktuje ponownie z utworami karbonu gérnego i permu, budu-
jacymi wschodnie skrzydto synklinorium. W podtozu pétnocno-za-
chodniej czesci tego rowu wystepujg gabra masywu ofiolitowego
Nowej Rudy (Bossowski, 1996), natomiast w czes$ci potudniowo-
-wschodniej, podtoze stanowiag utwory jednostki bardzkiej (Oberc,
1957). Dyslokacje ramowe rowu sg interpretowane jako uskoki od-
wrocone (Oberc, 1957). W rejonie Bozkowa i Gorzuchowa w obre-
bie synklinorium $réodsudeckiego jest wyrézniany kolejny, niewielki
réw tektoniczny o orientacji NW-SE — réw Swiecka (Oberc, 1972;
fig. 22).

Jedng z wazniejszych dyslokacji przecinajgcych wschodnig czes¢
synklinorium $rédsudeckiego jest odwrécony uskok Krajanow—
Scinawka (fig. 22, 29), ktéry na niektérych odcinkach nosi cechy
wysokokgtowego (stromego) nasunigcia. Uskok ten taczy sie dalej
w kierunku potudniowym z uskokiem Scinawka—Krosnowice. Ta
ostatnia dyslokacja jest interpretowana jako uskok odwrécony (lub
nasuniecie), wzdtuz ktérej utwory metamorfiku ktodzkiego nasunie-
te sg na skaty synklinorium srédsudeckiego. Strefa ta w kierunku
NW kontynuuje sie przez okolice Broumova (fig. 29A), prawdopo-
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Przebieg oryginalnych przekrojow zaznaczono na figurze 22
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NNE SSWwW

dobnie az w okolice Mieroszowa (fig. 27). W rejonie Mieroszowa
przecina ona utwory karbonu, nie kontynuujac sie w wyzej lezgce
utwory permskie. Wskazuje to na aktywnos$c¢ tej strefy uskokowe;j
przed depozycjg osadéw permu (deformacje péznowaryscyjskie?)
i jej reaktywacje juz po depozycji osadéw permu i triasu (w starszej
literaturze: deformacje ,laramijskie”).

Wzdtuz potudniowego segmentu tego uskoku, okreslanego jako
nasuniecie Czerwoniaka (Grocholska, Grocholski, 1958), amfibo-
lity sg nasunigte na zorientowane pionowo lub odwrécone utwory
permu (czerwonego spagowca; formacja ze Stupca; fig. 22: sta-
nowisko nr 7; fig. 30A). Te ostatnie przykryte sg przez morskie
utwory kredy gornej (fig. 30B). Pomiedzy utworami permu i kredy
zaznacza sie wyrazna niezgodnos$¢ katowa (Burliga i in., 2008).

A

Szczeliniec :Wiel

Y

[0_100 200 m

FIG. 28. A Piaskowce turonu gérnego-koniaku dolnego (gorny piaskowiec ciosowy) zalegajace niemal poziomo w $rodkowej czesci synklinorium $rodsudeckiego,
na obszarze Gor Stolowych — masywy Szczelinca Matego i Szczelinca Wielkiego (widok od strony potudniowej, miejscowos¢ Kartéw). Wzdtuz spekan ciosowych
rozwingty sie urwiska skalne i malownicze formy skatkowe; B sie¢ komplementarnych, ortogonalnych spekan ciosowych o orientacji WNW-ESE i NE-SW widoczna
w obrazie NMT LiDAR w szczytowych partiach Szczelifica Matego i Szczelinca Wielkiego; C trzy zespoty spekan o orientacji NW-SE, NE-SW oraz W-E widoczne
w obrazie NMT LiDAR w masywie Btednych Skat (masyw Skalniaka)

NNE SSW

Zachodnig granice synklinorium srédsudeckiego, potozong niemal
w catosci na terenie Republiki Czeskiej, stanowi strefa uskoku Po-
Fici—Hronov, ktory jest interpretowany jako stromy uskok odwro-
cony, o powierzchni nachylonej w kierunku pétnocno-wschodnim
(fig. 31). Warto$¢ przemieszczen na tym uskoku szacowana jest
na ok. 1000 m. Podczas p6éznokredowo-paleogenskiego etapu de-
formacji zachodnie skrzydto synklinorium $rédsudeckiego zostato
nasuniete wzdtuz tej dyslokacji na utwory permu i kredy rowu Hro-
nova (Novakova, 2014). Réw Hronova utworzyt sie we wschodnim
obrzezeniu kolejnej podrzednej jednostki tektonicznej, okreslane;j
jako depresja (zapadlisko) Trutnova—Nachodu (Oplustil i in., 1998;
Novakova, 2014). Jednostka ta stanowi juz fragment karkonoskiego
basenu piedmontowego (inaczej: basenu podkarkonoskiego), poto-
zonego niemal w catos$ci na obszarze Republiki Czeskiej. Podrzed-

Szczeliniec Wielki

- |0_100 200 m|&S



ng jednostkg tektoniczng wschodniej czesci karkonoskiego basenu
piedmontowego, potozong na obszarze Polski, jest zapadlisko
(depresja) Kudowy (Gierwielaniec, 1965). Jednostka ta powstata
na potudnie od rowu Hronova, réwniez na zachod od strefy uskoku
Pofi¢i—Hronov. Zapadlisko Kudowy okreslano réwniez w literaturze
jako synklina Kudowy (Oberc, 1972). Po péznokredowo-paleogen-
skim etapie deformacji uskok Pofi¢i—Hronov byt prawdopodobnie
wielokrotnie reaktywowany (Novakova, 2014; Prouza i in., 2015).
Wojewoda (2007, 2009) postuluje dominacje przesuwczych — pra-
woskretnych — przemieszczen w obrebie tej dyslokacji.

Skrajny, potudniowo-zachodni fragment synklinorium $rodsudec-
kiego ograniczony jest od zachodu przez masyw granitoidowy Ku-
dowy (fig. 22). Za potudniowg granice synklinorium srédsudeckie-
go uznaje sie ciag dyslokacji reprezentowany przez: strefe dysloka-
cyjng o przebiegu WNW-ESE, okreslang w literaturze jako uskok
Duszniki-Gorzanéw (Badura, Rauch, 2014), brzezny uskok dusz-
nicki (Cymerman, 2004), uskok Kamienny Grzbiet—Babilon (Don,
Gotowata, 2008) lub uskok Pstrgzna-Gorzanéw (Oberc, 1972),
wzdtuz ktérego struktura synklinorium $rédsudeckiego graniczy
z rowem goérnej Nysy Kiodzkiej, oraz czesciowo, w rejonie Dusz-
nik-Zdroju na zachodzie, z utworami metamorfiku bystrzyckiego
(koputy orlicko-$nieznickiej). Strefa uskokowa Duszniki—-Gorzanéw
jest uznawana za potudniowo-wschodnie odgatezienie (przedtuze-
nie) uskoku Pofi¢i—Hronov (fig. 22).

5.2.2.3. Row goérnej Nysy Ktodzkiej
Aleksander Kowalski

Réw gérnej Nysy Ktodzkiej stanowi jednostke tektoniczng w ob-
rebie bloku sudeckiego, graniczacg od potnocy z synklinorium
Srédsudeckim poprzez system uskokow Duszniki—-Gorzanéw
(Oberc, 1972). Réw ten ma ksztatt nieregularnego, zwezajgcego
sie w kierunku potudniowym klina o orientacji N-S. W granicach
Polski ma on dtugos$c¢ ok. 35 km, przy szerokosci od ok. 5—6 km
w czesci potudniowej (okolice Migdzylesia i Boboszowa), do ok.
25 km w czesci pétnocnej (na linii Duszniki-Zdréj—Nowy Waliszow).

Litostratygrafia i ewolucja wypetnienia rowu
gornej Nysy Ktodzkiej

Row gornej Nysy Ktodzkiej jest wypetniony morskimi utwora-
mi kredy goérnej, obejmujgcymi przedziat cenoman gérny—koniak.
Migzszos¢ tych utwordéw jest szacowana na 400-900 m, maksy-
malnie do ok. 950 m (Don, Wojewoda, 2005) lub nawet 1200 m
(Wojewoda, 1997). Obszar rowu gérnej Nysy Ktodzkiej zostat obje-
ty péznokredowg (p6znocenomanska) transgresjg morskg. Obszar
koputy orlicko-$nieznickiej byt wéwczas prawdopodobnie spene-
plenizowany i pokryty zwietrzelinami skat krystalicznych (Wojewo-
da, 1997). W p6znym cenomanie i turonie na obszarze dzisiejszego
rowu zachodzita ptytkomorska sedymentacja. Profil osadéw rowu,
obejmujgcy przedziat od géornego cenomanu po goérny turon, jest
bardzo podobny do profilu utworéw kredy gérnej w Gérach Sto-
towych (Wojewoda, 1997). Materiat osadowy byt dostarczany do
basenu z obszarow Igdowych, ktére pokrywaty sie swym zasie-
giem z obecnymi pasmami gérskimi Gor Bystrzyckich, Orlickich
i masywu Snieznika (fragmentéw wysp zachodnio- i wschodniosu-
deckiej). W literaturze panuje poglad, ze rozwdéj rowu gornej Nysy
Ktodzkiej, w zarysach podobnych do jego dzisiejszej struktury,
rozpoczat sie we wczesnym koniaku (Don, Wojewoda, 2005). Ten
poglad jest jednak obecnie kwestionowany przez Gtuszynskiego
i Aleksandrowskiego (2022), ktorzy uwazaja, ze row rozwingt sie
dopiero w neogenie, a w nim zachowat sie fragment pokrywy gér-
nokredowej, pierwotnie zajmujgcej obszar znacznie wigkszy od
dzisiejszego rowu i poddanej juz z koncem kredy deformacjom
fatdowo-uskokowym (fig. 33). Blizsze argumenty na rzecz tego
pogladu sa przedstawione w rozdziale WZS 8.

Zwiekszona migzszo$¢ koniackich osadow grubookruchowych na
obszarze rowu swiadczy o 6wczesnym, stopniowym wypigtrzaniu
wschodnich ram rowu. Utwory koniaku zostaty wyréznione jako
warstwy idzikowskie (Don, Don, 1960). Profil utworéw gérnokredo-
wych konczy seria skat grubookruchowych okreslanych jako war-
stwy idzikowskie gorne (zlepience idzikowskie), ktére wystepuja
gtéwnie w potnocno-wschodniej czesci rowu. Utwory te interpreto-
wane s3g jako osady delt stozkowych (ang. fan deltas) oraz prgdéw
zawiesinowych, ktére wypetniaty basen w kierunku zachodnim
i potudniowo-zachodnim (Jerzykiewicz, 1971b).

Tektonika

Réw gornej Nysy Ktodzkiej jest jednostkg o niejednolitej struktu-
rze wewnetrznej (fig. 32). Utwory kredy w obrebie rowu zalegajg
na skatach krystalicznych koputy orlicko-snieznickiej. W okolicy
miejscowosci Krosnowice, na potnoc od rowu Nysy Ktodzkiej,
w obrebie skrajnego, potudniowego fragmentu synklinorium $réd-
sudeckiego, wystepujg rowniez utwory permu dolnego, ktére sta-
nowig lokalnie podtoze utworéw kredy. Od pétnocy wychodnie kre-

FIG. 29. Profile Broumov 1
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FIG. 30. Odstonigcia warstw permu dolnego (czerwonego spagowca) wystepujacego w pozycji odwroconej. A w sasiedztwie nasunigcia Czerwoniaka (uskoku
Scinawka—-Krosnowice); oraz B przykrywajacych je piaskowcéw i mutowcéw wapnistych (margli) turonu w Krosnowicach. Pomiedzy tymi dwoma ogniwami
litologicznymi zaznacza si¢ wyrazna niezgodno$¢ katowa. Na zbiorczym diagramie strukturalnym przedstawiono orientacje powierzchni utawicenia utworéw
dolnopermskich (czerwone) i gérnokredowych (zielone) w Krosnowicach (projekcja biegunéw ptaszczyzn na dolng pétkule siatki Schmidta) (23 pomiary)

dy gérnej wraz z podtozem rowu oddzielone sg od synklinorium
$rodsudeckiego przez system uskokéw Duszniki-Gorzanéw (Don,
Gotowata, 2008). Niektorzy autorzy wigczajg w obreb rowu gérne;j
Nysy Ktodzkiej takze obszar potozony na pétnoc od tego uskoku
(Badura, Rauch, 2014).

W bardziej szczegotowym ujeciu w wewnetrznej strukturze rowu
gornej Nysy Ktodzkiej mozna wyrézni¢ szereg odrebnych blokow
(zwtaszcza w zachodnim obrzezeniu rowu; Cloos, 1922), oraz
mniejszych jednostek o charakterze synklin, brachysynklin, ro-
wow, pétrowow, zrebdw, brachyantyklin i potzrebdw tektonicznych,
wydzielanych w obrebie rowu (Cloos, 1922; Don, Don, 1960; Ko-
muda, Don, 1964; Don, Wojewoda, 2004, 2005; Don, Gotowata,
2008; Badura, Rauch, 2014). Dane otworowe i skonstruowany na
ich podstawie tréjwymiarowy model podtoza utworéw goérnokre-

dowych (Badura, Rauch, 2014), wskazujg, ze dno rowu sktada
sie z zespotu uskokéw schodowych (normalnych i odwréconych)
oraz wyodrebnionych przez nie progéw i obnizen o biegu NW-
SE (fig. 33), dochodzacych kulisowo do uskokéw ramowych i do
uskoku Duszniki-Gorzanéw. Dyslokacje te powodujg schodowe
obnizanie podtoza rowu w kierunku pétnocnym. Byty one interpre-
towane w literaturze jako uskoki normalne (Oberc, 1972). Czes$¢
z tych dyslokacji wykazuje prawdopodobnie lewoskretng sktadowg
przesuwczg (np. uskoki wystepujgce w potudniowej czesci rowu;
Don, Gotowata, 2008).

W czeséci pétnocno-zachodniej rowu, w przeciwienstwie do jego
wschodnich ram, nie wystepuje wyraznie zaznaczajgca sie dyslo-
kacja ramowa. Wystepujg tu co najmniej trzy ograniczone uskoka-
mi i zaznaczajgce sie w morfologii terenu progi (,stopnie”; Cloos,
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FIG. 31. Przekroje geologiczne o kierunku NE-SW przez strefe uskokowa Pofi¢i-Hronov wg Prouzy i in. (2015).
Objasnienia skrotow literowych jak na figurze 22
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FIG. 32. Uproszczony szkic tektoniczny rowu gornej Nysy Ktodzkiej (bez osadéw kenozoicznych). Na podstawie Sawickiego (1995); Dona, Gotowaty (2008);
Badury, Rauch (2014) oraz wybranych arkuszy Szczegoétowej Mapy Geologicznej Sudetéw w skali 1:25 000; BBK — brachysynklina Bystrzycy Ktodzkiej;

BD! - brachyantyklina Diugopola; Bl — brachysynklina ldzikowa; KO-S — koputa orlicko-$nieznicka; MB — metamorfik bystrzycki; MKu — masyw granitoidowy Kudowy;
MK-Z - ktodzko-ztotostocki masyw granitoidowy; RGNK — réw gérnej Nysy Klodzkiej; SK — synklina Krosnowic; SMi — synklina Miedzylesia; SS — synklinorium
Srodsudeckie; SR — synklina Roztok; SW - synklina Wilkanowa; uskoki: nZ — nasuniecie Zielerica; uD - uskok Dtugopola; uD-G - uskok Duszniki-Gorzanow;

uJ — uskok Jagodnej; uK — uskok Krowiarek; uKa — uskok Kamieficzyka; uM — uskok Miotéw; uS-K — uskok Scinawki-Krosnowic; uW — uskok Wilkanowa

1922; Frackiewicz, 1965), okreslane w literaturze jako progi Orlicy,
Bystrzycy i tomnicy (Badura, Rauch, 2014). Progi te sg ograniczo-
ne regionalnymi dyslokacjami, w tym, idgc od zachodu: uskokiem
(nasunieciem) Zielenca, uskokiem Mtotow i uskokiem Dtugopola
(fig. 32). W obrebie tych struktur utwory krystaliczne koputy or-
licko-$nieznickiej sg przykryte zalegajgcymi niemal poziomo lub
nachylonymi monoklinalnie pod niewielkimi kgtami utworami gor-
nokredowymi, pierwotnie o znacznie szerszym rozprzestrzenieniu.
W przypadku uskoku (nasuniecia) Zielenca, skaty krystaliczne
metamorfiku bystrzyckiego sg nasuniete na utwory gérnokredowe
(Cymerman, 1990; Kozdroj, 2014).

Nasunigcie tupkow tyszczykowych na mutowce wapniste turonu
stwierdzono w strefie tego uskoku m.in. w otworze badawczym
Zieleniec PIG 1, na gtebokosci 149,3 m (fig. 34; Kozdrdj, 2014).
Dalej w kierunku potudniowo-wschodnim wymienione powyzej
dyslokacje tgczg sie w uskok Jagodnej (dalej ku S okreslany jako
uskok Kamienczyka), ktéry na odcinku potudniowym rowu stano-
wi juz zachodnig dyslokacje ramowg. Na skrzydle podniesionym
tego uskoku lokalnie zachowaty sie relikty gérnokredowej pokrywy
osadowej. Relikty te wystepujg niekiedy w formie blokéw i tusek
nasunietych na skaty krystaliczne odstaniajgce sie w obrzezeniu
rowu (Don, 2003; fig. 35A).



Wschodnig granice rowu gornej Nysy Ktodzkiej stanowi potudni-
kowy uskok Wilkanowa, ktérego zrzut w rejonie Czarnej Gory
w masywie Snieznika (potudniowa cze$é rowu) jest szacowa-
ny na ok. 1000-1600 m (Don, Don, 1960; Oberc, 1972). Jest to
uskok subwertykalny (fig. 35B), wzdtuz ktérego skaty metamorfiku
Snieznika kontaktujg z ustawionymi pionowo utworami kredy rowu
Nysy. W niektérych przypadkach udokumentowano (Don, 2003)
nasunigcia niewielkich fragmentow skat gérnej kredy na utwo-
ry podtoza wystepujace w skrzydle podniesionym uskoku (fig.
35B). Przy uskoku Wilkanowa, jak juz wspomniano, udokumen-
towano znaczne zestromienie (fig. 32: stanowisko nr 8; fig. 36),
a w niektorych miejscach réwniez odwrécenie warstw gornokredo-
wych w jego sagsiedztwie. Uskok Wilkanowa na catej swej dtugosci
jest poprzecinany dyslokacjami poprzecznymi o orientacji NW-SE
i WNW-ESE, ktére interpretowane sg jako lewoskretne dysloka-
cje przesuwcze (Don, Gotowata, 2008). Uskok Wilkanowa tgczy
sie w kierunku potnocnym ze zorientowanym skosnie do gtowne;j
struktury rowu uskokiem Krowiarek o przebiegu NW-SE (fig. 32).

Do tych dwdch dyslokaciji przylega od potudnia i zachodu kolejna,
mniejsza jednostka tektoniczna w obrebie rowu gérnej Nysy Ktodz-
kiej, okreslana jako brachysynklina ldzikowa (Don, Don, 1960;
Don, Gotowata, 2008; fig. 32). W $rodkowej czesci tej jednostki
odstaniajg sie warstwy idzikowskie goérne (piaskowce i zlepience),
stanowigce najmtodsze ogniwo litologiczne wypetnienia rowu. O$
brachysynkliny Idzikowa jest zorientowana w kierunku NNW-SSE.
Od zachodu do brachysynkliny Idzikowa przylega brachyantyklina
lub antyklina Bystrzycy. Dalej w kierunku potudniowym wystepujg
kolejno: synklina Wilkanowa, brachyantyklina Dtugopola, synklina
Roztok oraz synklina Migdzylesia (Don, Gotowata, 2008; fig. 32).
Wyniki modelowania numerycznego $ciezek chtodzenia (t-T), opar-
tych na uzyskanych metodg AFT danych termochronologii nisko-
temperaturowej, wskazuja, ze sfaldowanie osadéw gornej kredy
z dzisiejszego rowu gornej Nysy Ktodzkiej nastgpito podczas kam-
panu/mastrychtu (70-75 min lat temu; Sobczyk i in., 2020).

5.2.2.4. Rowy tektoniczne bloku sowiogorskiego
Aleksander Kowalski

W obrebie bloku sowiogoérskiego, zbudowanego gtéwnie ze skat
metamorficznych, wystepuja rowniez klastyczno-weglanowe osady
karbonu dolnego (missisipu) wyksztatcone w facji kulmu (tzw. kulm
sowiogorski), poprzecinane lokalnie intruzjami kersantytéw i ry-
olitow karbonu gérnego (?). Utwory dolnokarbonskie na obszarze
Gor Sowich tworzg szereg izolowanych wystgpien, zachowanych
w obrebie niewielkich rowéw lub potrowow tektonicznych, ufor-
mowanych w krystalicznym podtozu (Oberc, 1949; Zakowa, Zak,
1962; Grocholski, 1967; tapot, 1986; Kowalski, 2024; Kowalski,
Pacanowski, 2025). Sa to kolejno, idac od potnocy, rowy tekto-
niczne Glinna, Kamionek, Walimia oraz réw Sokolca-Jugowa,
w ktorych zachowaty sie rézne fragmenty sukcesji osadowej o pier-
wotnie wigkszym rozprzestrzenieniu (fig. 22).

Litostratygrafia i ewolucja rowow tektonicznych bloku
sowiogorskiego

Osady wystepujgce w rowach tektonicznych na obszarze bloku
sowiogorskiego sg wyraznie tréjdzielne. Poszczegdlne wydzielenia
byty dotychczas okreslane przez autoréw jako nieformalne jed-
nostki litostratygraficzne: ogniwa (Zakowa, Zak, 1962) lub zespoty/
jednostki (Lapot, 1986, 1988).

Idgc od dotu, wyrdzniono tu kolejno: (1) niemal monomiktyczne
zlepiehAce gnejsowe lub zlepience gabrowe; (ll) bogate w faune
piaskowce szarogtazowe i mutowce z wktadkami wapieni zalicza-
ne do tzw. serii ilasto-szarogtazowej (Zakowa, Zak, 1962) oraz
() zlepience polimiktyczne (tzw. zlepiehce z Kamionek; Zakowa,
Zak, 1962), konczgce profil karbonu kulmu sowiogérskiego. Dla
wymienionych nieformalnych jednostek litostratygraficznych zapro-
ponowano w ostatnim czasie nazwy formacji — z Walimia/z Jugowa
(1), z Sokolca (ll) i z Kamionek (I1l) (Kowalski, 2024). Najpetniej
zachowany profil utworéw karbonu wystepuje w rowie Kamionek
i w rejonie Sokolca—Jugowa. tgczna migzszos$¢ osadéw missisipu
wynosi ok. 300 m (fig. 37).

Do niedawna utwory przykrywajace masyw Gor Sowich byty ze
sobg korelowane i zaliczane w cato$ci do wizenAskich poziomow
amonitowych Goa i Gop (Zakowa, 1963). Z osadéw wapiennych
i ilastych, tworzgcych warstwy i nieciggte horyzonty w utworach
formacji z Sokolca, opisano bogaty zespdt skamieniatosci, wska-
zujgcy na ich péznowizenski wiek. W ostatnim czasie na podstawie
wynikéw badan paleontologicznych i palinostratygraficznych prze-
prowadzonych w okolicach Jugowa (Muszer i in., 2016a, 2016b)
zasugerowano przynaleznos$¢ utworow formacji z Sokolca do namu-
ru A (gérny serpuchow—dolny baszkir — zona SO). Poglad ten jest
uzasadniany prawdopodobng redepozycjg skamieniatos$ci.

FIG. 33. Blokdiagram przedstawiajacy strukture stropu podkredowego podtoza rowu gérnej Nysy Ktodzkiej
(Badura, Rauch, 2014). Nazwy synklin i antyklin w rowie dotyczg struktur fatldowych rozwinietych — jeszcze

przed jego powstaniem — w niezilustrowanej na blokdiagramie pokrywie gérnokredowej, rozprzestrzenionej

pierwotnie na obszarze znacznie szerszym od rowu

toniczna

FIG. 34. Niemal poziomy kontakt tupkow
tyszczykowych nasunigtych na mutowce
wapniste kredy gornej (turonu) wzdtuz
uskoku (nasunigcia) Zieleica w pétnocno-
zachodniej czesci rowu gornej Nysy
Ktodzkiej. Ze strefg uskoku zwigzana jest
brekcja o grubosci ok. 20 cm.

‘ Fot. W. Kozdr¢j (wg: Kozdroj, 2014,
149,1-149,5m ZIELENIEC PIG 1 zmodyfikowano)

- “margle
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FIG. 35. Przekroje geologiczne przez zachodni A i wschodni B uskok ramowy rowu goérnej Nysy Ktodzkiej. Na przekrojach (wg Dona, 2004, zmodyfikowano) widoczne sg relikty
pokrywy kredowej nasuniete na skrzydta podniesione rowu
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FIG. 36. Odstoniecia
grubookruchowych zlepiericow
zaliczanych do warstw idzikowskich
gérnych (zlepiencow idzikowskich).
Utwory te interpretowano
jako osady delt stozkowych
(ang. fan deltas), ktére wypetniaty
basen w kierunku zachodnim
i potudniowo-zachodnim. Widoczne
subwertykalne ustawienie
tawic zlepiencow jest zwigzane
z bezposrednim sgsiedztwem
uskoku Wilkanowa
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Grubookruchowe utwory formacji z Walimia i z Jugowa (zlepience
gnejsowe i gabrowe), stanowigce najstarsze ogniwa litologiczne
karbonu na obszarze masywu sowiogorskiego (Srodkowy wizen?),
sg interpretowane jako osady stozkow naptywowych, ktére rozwi-
jaty sie wzdtuz krawedzi uskokowych o przebiegu WNW-ESE lub
stanowity wypetnienie uwarunkowanych tektonicznie dolin o prze-
biegu zblizonym do orientacji dzisiejszych rowéw tektonicznych na
tym obszarze (NW-SE lub NNW-SSE; Kowalski, 2024). W p6z-
nym wizenie na obszarze masywu sowiogérskiego miata miejsce
transgresja morska. Na bloku sowiogoérskim byty deponowane
utwory prgdéw zawiesinowych i osady przybrzezne zaliczane do
formacji z Sokolca. Wskutek tektonicznej aktywnosci ram basenu
na obszarze basenu $rédsudeckiego i przylegtego do niego bloku
sowiogorskiego rozwingt sie system delt stozkowych (Mastalerz,
1995; Kowalski, 2024), do ktérych materiat osadowy byt dostar-
czany z potnocy, prawdopodobnie z zerodowanych dzisiaj zrédet,
éwczesnie nadscielajacych obszary obecnej jednostki kaczawskiej
i bloku przedsudeckiego (w tym przedsudecki fragment bloku so-
wiogorskiego; tapot, 1986). Najmtodszymi utworami missisipu na
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obszarze bloku sowiogdérskiego sg osady formacji z Kamionek,
reprezentujgce przedziat wiekowy do wizenu p6éznego po namur
(?), interpretowane jako proksymalne, grubookruchowe utwory delt
stozkowych (Kowalski, 2024).

Tektonika

Najwigkszym rowem tektonicznym masywu sowiogorskiego jest
réw Glinna o wymiarach ok. 7,5 x 1,5 km (fig. 22, 38).

Réw ten charakteryzuje sie asymetryczng i nieregularng struktura,
na ktorg sktadajg sie trzy niewielkie, podrzedne jednostki tekto-
niczne. W pétnocno-zachodniej czesci rowu Glinna znajduje sie
potrow tektoniczny o przebiegu WNW-ESE, w ktérym wystepujg
zlepience i piaskowce gnejsowe formacji z Walimia, nachylone pod
katami 15-20° ku SW, przeciete dodatkowo intruzjg kersantytu
(Lapot, 1986). Potrow ten, poprzez uskok o orientacji WNW-ESE,
graniczy od potudnia ze zrgbem tektonicznym o przebiegu NNE—
SSW, przykrytym przez cienkg pokrywe zlepiencow gnejsowych

50°42'N

16°28'E

FIG. 38. Szkic tektoniczny obszaru rowu Walimia (RW) i rowu Glinna (RG) wg Kowalskiego (2024), zmodyfikowano. Geologia utworéw podioza
krystalicznego wg Grocholskiego (1962); zasieg osadéw czwartorzedowych: autor Joanna Brytan; EWF — wschodni uskok rowu Walimia;
WWEF - zachodni uskok rowu Walimia; EF — wschodni uskok rowu Glinna; WF — zachodni uskok rowu Glinna



(10—-20 m). W kierunku potudniowym i potudniowo-wschodnim,
w rejonie Michatkowej i Glinna, znajduje sie gtéwna struktura rowu
Glinna ograniczona uskokami ramowymi o przebiegu NW-SE. Na
tym odcinku réw jest wypetniony wytgcznie zlepiencami formaciji
z Walimia, ktére w jego skrajnej, potudniowej czesci sg przykry-
te reliktowo zachowanymi utworami formacji z Sokolca, buduja-
cymi ostaniec erozyjny géry Ostrzew (716 m n.p.m.). Piaskowce
i mutowce formacji z Sokolca sg w gérnej czesci tego wzniesienia
przeciete poktadowg intruzjg (gérnokarbonskiego?) kersantytu
(Lapot, 1986; Awdankiewicz, 2007). Uskoki ramowe rowu Glinna
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kontynuuja sie w kierunku potudniowo-wschodnim, gdzie stanowig
dyslokacje ograniczajgce kolejny réw tektoniczny — row Kamionek.

Na zachod od rowu Glinna znajduje sig row tektoniczny Walimia
o wymiarach ok. 3 km dtugosci i 1,3 km szerokos$ci i orientacji
NNW-SSE (fig. 38). Na obszarze rowu wystepuja wytacznie zle-
pience gnejsowe formacji z Walimia, a lokalnie takze zlepience ga-
browe formacji z Jugowa, ktére w srodkowej czesci rowu przeciete
sg niewielkimi intruzjami i dajkami, prawdopodobnie gérnokarbon-
sko-dolnopermskich(?) ryolitow i kersantytéw. Podtoze i skrzydta
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FIG. 39. Szkic tektoniczny obszaru rowu Kamionek (RK) wg Kowalskiego (2024), zmodyfikowano; geologia utworéw podtoza za Gawronskim (1961);
EF — wschodni uskok rowu Kamionek; MF - $rodkowy uskok Kamionek; WF — zachodni uskok rowu Kamionek; PF — uskok Pniakow

2. TEKTONIKA

5

Platforma
paleozoiczna

305



BUDOWA GEOLOGICZNA POLSKI

m n.p.m. B B,

—-600

500, 835066 -500
124.0m

835054

..

- |-400

— 500

400

- skaty uskokowe - Zlepience ,gnejsowe” karbon

Zlepience polimiktyczne [ gneisy neoproterozoik
karbon —dewon

- piaskowce i mutowce - serpentynity
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rowu tektonicznego sg zbudowane z r6znych odmian gnejséw
biotytowych, migmatytéw i gnejséw migmatycznych (Grocholski,
1965). Wielkos$¢ zrzutu na uskokach ramowych rowu jest trudna do
oszacowania z uwagi na brak danych otworowych i brak reperéw
stratygraficznych w obrzezeniu rowu. W potudniowo-zachodniej
czesci rowu, przy zachodnim uskoku ramowym, znajduje sie wa-
ski pas zsylifikowanych kataklazytéw. Srodkowa cze$é rowu jest
przecigta licznymi uskokami poprzecznymi o orientacji WSW-ENE
i niewielkich przemieszczeniach. W kierunku p6tnocnym obszar
rowu zweza sie do ok. 800 m. Na pétnocny wschod od rowu Wali-
mia wystepuje jeszcze jeden ptat utworéw missisipu, ktéry przyj-
muje forme niewielkiego poétrowu tektonicznego, ograniczonego
uskokami o orientacji NE-SW.

Przedtuzeniem rowu Glinna w kierunku potudniowo-wschodnim
jest row Kamionek, stanowigcy waskie, trojkgtne w zarysie ob-
nizenie o dtugosci ok. 4 km, szeroko$ci do 500 m i rozciggtosci
NW-SE (fig. 40). Struktura i zasieg przestrzenny tego rowu po-
krywajg sie w wiekszosci z obnizeniem morfologicznym w pasmie
Gor Sowich, w rejonie miejscowosci Kamionki. Podtoze i skrzydta
rowu sg zbudowane z réznych odmian paragnejsow (w przewadze
migmatycznych), a podrzednie rowniez z niewielkich wystgpien
serpentynitéw i amfibolitow (Gawronski, 1961; Grocholski, 1967).

Ramowe dyslokacje rowu Kamionek reprezentowane sg przez
uskoki zachodni i wschodni oraz dyslokacje Pniakéw. Podtoze
rowu przewiercono w jego srodkowej czesci, na gtebokosciach
odpowiednio 110 i 143 m p.p.t., co — przy braku reperéw straty-
graficznych w obrebie skrzydet rowu — nie pozwala na oszacowa-
nie wartosci przemieszczen na gtéwnych uskokach. Wewnetrzna
struktura rowu Kamionek jest skomplikowana (fig. 39, 40). Row
ten sktada sie bowiem z szeregu blokéw ograniczonych uskokami
o przebiegu NW-SE i WNW-ESE.

W pétnocnej, najbardziej obnizonej czesci rowu, wystepujg zle-
pience formacji z Kamionek nachylone pod katami 15-25° ku S
i SW, natomiast dalej, w kierunku potudniowym odstaniajg sie
starsze ogniwa missisipu — sfaldowane piaskowce szarogtazowe
i mutowce formacji z Sokolca. W zachodniej czesci rowu, w prze-
gubach widocznych w skali mapy szerokopromiennych antyklin
o osiach NW-SE, odstaniajg sie piaskowce formacji Sokolca,
przykryte przez zlepience formacji z Kamionek. W skrajnej, po-
tudniowej cze$ci rowu odstaniajg sie gtéwnie piaskowce formacji
z Sokolca, w obrgbie ktérych wystepujg liczne mezofatdy o osiach
WNW-ESE i NW-SE.

Odpowiedz na pytanie o geneze i rozwoj rowéw tektonicznych blo-
ku sowiogorskiego jest trudna, ze wzgledu na brak danych geo-
chronologicznych i stratygraficznych, z wyjatkiem udokumentowa-
nych paleontologicznie gérnowizenskich lub czesciowo namurskich
osadow formacji z Sokolca. Dane sedymentologiczne wskazuja,
ze obecny obszar wychodni utworéw karbonu Gér Sowich nie po-
winien by¢ utozsamiany z pojedynczymi basenami sedymentacyj-
nymi, lecz z fragmentami wigkszego obszaru lub kilku obszarow
depozycyjnych, moggcych miec¢ charakter waskich obnizen kry-
stalicznego podtoza kompleksu sowiogdrskiego (Kowalski, 2024).
Nie jest wykluczone, Ze juz podczas wizenskiej transgresji mor-
skiej wczesnokarbonskie baseny Sudetéw byty ze sobg potaczone.
Pierwotny zasieg tych obszaréw/basendw jest jednak trudny do
odtworzenia ze wzgledu na fragmentarycznie zachowang pokry-
we osadow karbonskich w wyniku poézniejszej tektoniki blokowe;j
i procesoéw denudaciji.

Przez analogie z pobliskimi jednostkami tektonicznymi o podobnym
charakterze (jednostka bardzka, jednostka Swiebodzic), mozna
przyja¢, ze wypetnienie rowow ulegto sfatdowaniu w schytkowych
fazach orogenezy waryscyjskiej (Kowalski, 2024; Kowalski, Pa-
canowski, 2025). Fatdowanie mogto zachodzi¢ w warunkach pra-
woskretnej transpresji. Najbardziej dyskusyjny jest jednak wiek
powstania uskokéw ramowych rowéw tektonicznych. Niektdre
fragmenty bloku sowiogoérskiego pozbawione pokrywy osadéw
karbonu dolnego musiaty by¢ odstoniete w karbonie p6znym, per-
mie i triasie, dostarczajgc detrytycznego materiatu gnejsowego
do pobliskiego basenu $srédsudeckiego. Zatem rowy tektoniczne
bloku sowiogdrskiego istniaty prawdopodobnie juz w tym czasie.
Utwory karbonu sg poprzecinane uskokami przesuwczymi (gtéwnie
lewoskretnymi) o orientacji N—S do NNW-SSE, o przypuszczalnie
po6znokarbonskim lub wczesnopermskim wieku (Kowalski, Paca-
nowski, 2025). W czasie p6znokredowo-paleogenskiej inwersji
tektonicznej blok sowiogdrski byt zapewne obszarem intensywnie
wypietrzanym. Zapisem tego etapu deformacji sg prawdopodobnie
uskoki odwrécone o orientacji NW—SE i szerokopromienne fatdy
z osiami o podobnym przebiegu. Ponadto istniejg geomorfologicz-
ne argumenty na rzecz neotektonicznej aktywnosci omawianych
rowow.
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5.2.3. Budowa geologicznai permo-
-mezozoiczna ewolucja wschodniej czesci
basenu poétnocnoniemieckiego

Jonas Kley, Karsten Obst, Alexander Malz

5.2.3.1. Ewolucja basenu

Basen potnocnoniemiecki (NGB na fig. 1) stanowi fragment eu-
ropejskiego permo-mezozoicznego srédkontynentalnego systemu
basendéw sedymentacyjnych (Littke i in., 2008; McCann, 2008a, b;
Doornenbal, Stevenson, 2010). Baseny tego systemu tgczy podob-
na ewolucja geologiczna, niemniej w ujeciu regionalnym réznig sie
budowg wskutek odmiennej intensywnosci oraz czasu wystapienia
i trwania poszczegdélnych etapéw rozwoju (np. Mazur i in., 2005).
Na potudniu NGB mozna wydzieli¢ segmenty zachodni i wschodni
basenu, oddzielone od siebie systemem uskokéw Brunszwik—Gi-
fhorn (BGFS) o biegu NNE-SSW. Wyznacza on wschodnig granice
basenu dolnosaksonskiego, w ktérym podczas pdznej jury i wcze-
snej kredy doszto do szybkiej subsydenciji (fig. 1). Ku pétnocy ten
system uskokow rozgatezia sie na gatgz zachodnia, skrecajgcg
w strone rowu Glickstadt (GG), podczas gdy gatgz wschodnia
zachowuje kierunek pétnocno-wschodni, reprezentowany przez
uskoki Arendsee (Ar) i Rambow—Marnitz (RM) oraz towarzysza-
ce im mury solne (Beutler, Stackebrandt, 2012; Malz i in., 2020).
W tej czesci basenu potnocnoniemieckiego podziat na segmenty
zachodni i wschodni ma zasadniczo charakter konwencjonalny.

Blizsze informacje o wschodniej czesci basenu pétnocnoniemiec-
kiego podali Katzung (2004), Bachmann i in. (2008) oraz Stacke-
brandt, Franke (2015). Subsydencja basenu zostata poprzedzona
przez obfity bimodalny wulkanizm, kwasny do obojetnego i zasado-
wego, ktéry miat miejsce u schytku karbonu i we wczesnym permie
(Benek i in., 1996; Katzung, Obst, 2004; fig. 2). Kompleksy skat
wulkanicznych i subwulkanicznych tego wieku w partii spagowej

basenu osiggajg zwykle migzszo$¢ kilkuset metréw. Trzy wybit-
ne maksima o migzszosci przekraczajacej 1500 m wystepujg od
pétnocy ku potudniowi na potudnie od wyspy Uznam, w poblizu
jeziora Muritz oraz w rejonie Altmarku na pétnoc od Magdeburga.
Sposréd nich dwa pétnocne maksima wyznaczajg o$ o przebiegu
NNE-SSW, interpretowang jako system rowow lub pétrowow o tej
orientacji. Mniej wiecej w tym samym kierunku rozcigga sie przy-
krywajgca wulkanity sukcesja fluwialnych i jeziornych ciemnych
do pstrych i czerwonych tupkéw, piaskowcéw oraz — rzadziej —
weglanéw o niepewnym wieku, osiggajgcych do 500 m migzszosci
(podgrupa Miritz, ktéra to nazwa zastepuje przestarzaty termin
,autun osadowy”). Pomiedzy podgrupa Muritz i wulkanitami w Ta-
beli Stratygraficznej Niemiec (German Stratigraphic Commission,
2016) wyznaczono hiatus wynoszgcy 5 min lat (ok. 290-285 min
lat temu), opisujgc go jako ,Rotliegend B”, podczas gdy inni autorzy
zaktadajg tam ciggtos¢ stratygraficzng (Katzung, Obst, 2004). Kon-
sensus natomiast panuje co do znacznej przerwy sedymentacyj-
nej (ok. 277-265 min lat temu), oddzielajgcej podgrupe Miritz od
nadscielajacej jg sukcesiji typu redbeds (podgrupy: Haweli i taby —
fig. 2). Z rozpoczeciem depozycji podgrupy Haweli (ok. 265 min lat
temu), depocentra i elewacje w basenie wcigz czesciowo odzwier-
ciedlaty rozktad migzszos$ci wulkanitéw. Wschodnia czes¢ basenu
péinocnoniemieckiego weszta nastepnie, dosy¢ nagle, w sktad
wiekszej struktury geologicznej przylegajacej od zachodu i znacz-
nie przewazajgcej nad nig obszarem, tworzgc razem z nig rozle-
gty basen NGB o ksztatcie zblizonym do prostokagta i rozmiarach
ok. 600 x 200 km. Dtuga o$ tego basenu rozcigga sie w kierunku
WNW-ESE, niemal prostopadle do kierunku rozprzestrzenienia
uprzednio oméwionych najbardziej obfitych produktéw wczesno-
permskiego wulkanizmu wschodniego NGB. Basen ten poszerzat
sie z czasem wskutek depozycji osadow sktadanych przekracza-
jaco na starszych formacjach czerwonego spagowca i siegajacych
poza dotychczasowe granice basenu. Gruboziarniste, aluwialno-
-fluwialne osady na jego obrzezach stopniowo ustepowaty miejsca
ewaporatowym rowniom mutowym, zajmujgcym centrum basenu
(fig. 3). Depozycja tych ewaporatéw nie miata charakteru morskie-
go i rozpoczeta sie wczeéniej w zachodnich partiach NGB, po-
wigkszajgc z czasem swoj zasieg ku wschodowi (Gebhardt, 1994;

20°E

|
N

2Vl

LN

S
T — —

N

54°N

'

[m]

I:l podtoze odstoniete

lub pod kenozoikiem
gorny czerwony spagowiec
(dolny perm), migzszo$¢ >200 m

1000

jura gorna,
obecna migzszos¢

1800

200 nasuniecia/
\\ uskoki odwrécone

inne uskoki /

NGB subbaseny NGB
(basenu poétnocnoniemieckiego)

\,_/ uskoki rozgraniczajgce
wschodnig i centralng czesci NGB

FIG. 1. Wschodni basen pdtnocnoniemiecki jako cze$¢ basenu pdinocnoniemieckiego (NGB), okreslanego na podstawie zasiegu osadow gérnego czerwonego
spagowca oraz uktadu subbasendw jurajskich (wg Doornenbala, Stevensona, 2010; Kleya, Voigta, 2008). Maksimum jurajskiej subsydencji w duzym stopniu
pokrywa si¢ z zasiegiem basenu permskiego w Polsce, lecz dalej na zachdd jest przesuniete wzgledem niego ku potudniowi: najpierw obejmuje pozostatosci

utworéw jury we wschodnim NGB, a nastepnie przesuwa si¢ jeszcze dalej w obreb basenu Dolnej Saksonii (LSB); Ar — uskok Arendsee; BGFS — system uskokowy
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Legleriin., 2005). Na zachodzie poziomy anhydrytowe zaczynajg
sie juz w obrebie podgrupy Haweli, podczas gdy w gornej czesci
podgrupy taby wystepuja liczne wktadki halitowe o migzszosci do
kilku metréw. Obszar depozycji halitu nie siegnat jednak dzisiejszej
granicy niemiecko-polskiej. Potudniowe obrzeze basenu wykazuje
obecnos$¢ naprzemiennych maksimoéw i miniméw migzszosci osa-
déw o niewielkiej dtugosci falowej, ukierunkowanych potudnikowo
i interpretowanych jako kolejne tektoniczne rowy oraz zrgby (Gast,
Gundlach, 2006). Wzdtuz osi gtdwnego basenu zakres zmiennosci
migzszosci i facji osadow wskaznikowy dla srodowiska synsedy-
mentacyjnych uskokéw normalnych utrzymywat sie w trakcie depo-
zycji przewazajgcej czesci profilu podgrupy taby, prawdopodobnie
w zwigzku z aktywnoscig uskokéw o rozciggtosci WNW—-ESE. Na
potudnie od Magdeburga sedymentacja ograniczata sie do dtugie-
go ciggu utworzonych juz wczesniej, aktualnie mato aktywnych,
basendéw srodgdrskich, rozciggajgcego sie ku SW przez dzisiejsze
Niemcy do Szwajcarii i Francji. Podczas depozycji podgrupy Haweli
NGB nie miat wcigz jeszcze tgcznosci z basenem polskim. Poczat-
kowo ukierunkowane NNE-SSW wschodnie zamkniecie NGB jest
jeszcze wcigz czytelne z uktadu izolinii gtebokosci (izobat) spagu
gbérnego czerwonego spagowca, stanowigcego uzyteczny wskaz-
nik catkowitej migzszosci osadowego wypetnienia basenu (fig. 4).
Obszar najwiekszej migzszosci jest mocno zblizony do zarysu
wyzu grawimetrycznego Prignitz (PGH na fig. 4) i pokrywa réwniez
zarys pozytywnej anomalii magnetycznej Pritzwalk. Ostry gradient
(spadek) ku wschodowi na mapach catkowitej tgcznej migzszosci
osadow permu i mezozoiku byt interpretowany jako efekt ograni-
czajgcego basen sinistralnego uskoku przesuwczego o charak-
terze transfer-fault i biegu N 025° (Bachmann, Hoffmann, 1997;
zob. tez modele migzszosci w skali catego basenu Scheck-Wen-
deroth, Lamarche, 2005). Jego poétnocne przedtuzenie kierunkiem
i lokalizacjg w rzucie na mape odpowiada geometrii zachodzacego
w prawo (ang. right stepping) przej$cia pomiedzy strefami tekto-
nicznymi Tornquista-Teisseyre’a i Sorgenfreia-Tornquista w pod-
tozu basenu w rejonie Bornholmu (por. informacje o przebiegu
tych stref w podrozdziale 5.1.3). Przebiega tez ono w tym samym
kierunku i w przyblizeniu odpowiada potozeniu interpretowanej
strefy gtdwnego rowu tektonicznego aktywnego w czasie depozy-
cji dolnego czerwonego spagowca (Katzung, Obst, 2004; fig. 4).
Ptytsze izolinie gtebokos$ci spggu czerwonego spggowca w obrebie
wyniesienia zachodniobrandenburskiego (ang. West Brandenburg
High; fig. 4) uktadajg sie w trojkat skierowany wierzchotkiem ku
NW zakonczeniu bruzdy srédpolskiej (zob. tez podrozdziat 5.2.1).
Do potaczenia NGB z basenem polskim doszto dopiero po osta-
bieniu aktywnosci tektonicznej, podczas depozycji podgrupy taby
(w przyblizeniu odpowiadajgcej przejsciu miedzy podgrupami Dra-
wy i Noteci w Polsce) (por. rozdziat Kiersnowskiego w 1. tomie
— ,Stratygrafia”), a nastepnie potgczenie to zostato poszerzone
w trakcie depozycji formacji hanowerskiej/podgrupy Noteci (por.
fig. 3).

Pod koniec permu do basenu wkroczyto morze cechsztynskie,
w ktorym osadzita sie cykliczna sukcesja ztozona z tupkow ila-
stych, weglanéw i ewaporatéow, czesciowo o charakterze morskim.
Depozycja wykroczyta poza ramy basenu czerwonego spggowca.
Transgresja morska wdarta sie réwniez do basenéw $rédgérskich,
siegajac az po potudniowe Niemcy; w postaci wyraznej zatoki prze-
kroczyta ona daleko ku potudniowi dotychczasowg granice NGB.
Niemniej jednak 0$ strefy maksymalnych migzszosci cechsztynu
pozostawata stale na miejscu ukierunkowanej WNW-ESE osi
basenu, ustalonej juz podczas depozycji gornej czesci podgrupy
Haweli oraz podgrupy taby.

W trakcie depozyciji triasowych sukcesji pstrego piaskowca, wapie-
nia muszlowego i kajpru warunki w basenie oscylowaty pomiedzy
lgdowymi i — w ograniczonym stopniu — morskimi. Od schyitku triasu
wptywy morskie ustality sie w postaci dominacji srodowisk o w
petni morskim charakterze, na zachodzie przechodzgc w srodowi-
ska przybrzezno-deltowe, a na wschodzie w srodowiska brakiczne
(Barthiin., 2018). Progradacja osadéw ku potudniowi byta kontynu-
owana, wskutek czego zasieg sedymentacji wyszedt daleko poza
linie obecnie postrzegang i okreslang jako potudniowa granica ba-
senu NGB. Jednoczes$nie migzszosci osadéw stopniowo i powoli
zmniejszaty sig ku potudniowi (fig. 5). W pdznym triasie, z grub-
sza potudnikowy cigg depocentréw kajpru w bruzdzie Rheinsberg,
z migzszosciami przekraczajgcymi 1000 m, ewoluowat w centrum
wschodniego NGB (Scheck, Bayer, 1999), niemal pokrywajgc sie
z podscielajgcym je maksimum wystgpien wulkanitéw oraz wcze-
snopermskim depocentrum podgrupy Haweli-Miritz, jednakze wy-
kazujac bardziej potudnikowy trend od znacznie starszego rowu
goszczacego migzsze wystgpienia wulkanitow (fig. 4). W poblizu
potnocnego brzegu basenu, na potudnie od pétnocnej Rugii, utwo-
rzyt sie zachodniopomorski system uskokéw o rozciggtosci gene-
ralnie NW-SE (ang. Western Pomeranian Fault System — WPFS;
Krauss, 1994; Krauss, Mayer, 2004), ktory lokalnie akomodowat
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Podtoze wulkaniczne zostato ukazane tylko na wschodnim profilu. RFS - system uskokéw Rheinsberg

znacznie zwigkszone migzszosci kajpru i jury w waskich rowach.
W NE narozniku terytorium Niemiec uskok Adler-Kamien, ograni-
czajgcy od zachodu réow Gryfic, odpowiadat za jego subsydencje
jako dtugowieczny uskok normalny, zrzucajgcy swoje wschodnie
skrzydto. Zmiennos$¢ migzszosci objawia sig juz w pstrym piaskow-
cu, ale jest najbardziej wyrazna w utworach gérnej jury (Schliter
iin., 1997). Wiele sposrdd licznych struktur solnych wschodniego
NGB, gtéwnie konkordantnych poduszek solnych, réwniez zaczeto
sie tworzy¢ podczas kajpru, ale gtéwng faze rozwoju osiggneto
poézniej (Warsitzka i in., 2019).

Dolnojurajskie osady morskie, o w miare jednolitej migzszosci,
przykryty wschodnig cze$¢ NGB, z wyjatkiem kilku wystgpien w ob-
rebie WPFS oraz bruzdy Rheinsberg. Jura $rodkowa zachowata sie
tylko w pasie przebiegajgcym skosnie w kierunku SW—-NE przez
$rodek wschodniego NGB (fig. 6). Natomiast jest ona nieobecna
na flankach wyniesien potnocnej Meklemburgii oraz wschodniej
Brandenburgii. Utwory gornej jury i dolnej kredy ograniczone sg
do tego samego pasa, przy czym wystepujg jako dwie oddzielne
pozostatosci basenu: wigksza — wzdtuz rzek taby i Haweli w po-
tudniowej i centralnej czes$ciach basenu — oraz mniejsza — na wy-
spach Uznam i Rugii oraz na potudnie od nich (fig. 6). Wieksza
z tych pozostatosci wydaje sie silnie zredukowang migzszosciowo
kontynuacjg basenu dolnosaksonskiego, przesunietg ku NE. To,
czy te wystapienia reprezentujg dwa depocentra, czy tez sg tylko
erozyjnymi ostancami, nie jest catkiem jasne. Istotne wypietrzenie
musiato zaznaczy¢ si¢ na obrzezeniu wschodniego NGB podczas
Srodkowej jury do wczesnej kredy, przed osadzeniem sie gornej
kredy. Struktury solne, ktorych gtéwng aktywnosc interpretuje sie
jako wczesno- i Srodkowojurajskg (Warsitzka i in., 2019), odpo-
wiadajg wiekowo wspomnianym jurajskim pozostatosciom w ba-
senie, jednak moze to by¢ — przynajmniej czesciowo — efekt btedu
obserwacyjnego. Powszechne rezultaty erozji formaciji jurajskich

i mtodszych na wyniesionych obecnie obszarach sredniogérza nie-
mieckiego (,Mittelgebirge” — pagérkowata kraina na potudnie od
nizin pétnocnoniemieckich, nieobjeta plejstocenskimi zlodowace-
niami) utrudniajg oszacowanie pierwotnego potudniowego zasiegu
basenu w jurze i wczesnej kredzie. Pozostato$ci morskich osadow
dolnej jury sugerujg petne potgczenie z Tetydg i morzami boreal-
nymi. Natomiast dla najp6zniejszej jury przyjmuje sie separacje
NGB wzgledem basenéw potudniowoniemieckich (Ziegler, 1990),
a niekiedy takze basenu polskiego (Katzung, 2004). Wspotczesne
dane termochronologiczne sugerujg, ze masywy Renski i Czeski
stanowity juz obszary wyzynne w jurze lub juz nawet wczesniej,
a rozlegta pokrywa osadowa, o kilkukilometrowej migzszosci po-
miedzy nimi, zostata zerodowana z obszaréow $redniogérza nie-
mieckiego podczas péznej kredy (von Eynatten i in., 2021; fig. 5).
Sugeruje to ciggte potaczenie NGB ku potudniowi z szelfem Tetydy
W jurze i wczesnej kredzie.

W poéznej kredzie znaczne obszary niemieckiego basenu mezozo-
icznego ulegty wypietrzeniu. Dzisiejszy potudniowy brzeg wschod-
niego NGB zostat w tym czasie uformowany jako réwnoleznikowo
przebiegajgca granica pomiedzy podnoszacymi sie blokami na
potudniu i pozostatg czescig basenu na pétnocy. Od zachodu ku
wschodowi ta granica jest wyrazona przez regionalnych rozmia-
row uskoki odwrécone Gardelegen i Wittenbergi, nasuniecie tu-
zyckie (fig. 7) oraz zwigzane z nimi fleksury. Wspomniane wyzej
trzy uskoki tworzg kulisowy uktad o geometrii typu schodowego
zachodzenia w lewo (ang. left-stepping). Utwory gdrnej kredy
rozciggaja sie przez caty wschodni NGB, z wyjagtkiem dwoch ele-
wowanych obszaréw: diugiego i szerokiego wyniesienia Prignitz
bedgcego potnocno-zachodnig kontynuacjg wypietrzonego bloku
tuzyckiego na potudniowym brzegu basenu oraz znacznie krotsze-
go i wezszego wyniesienia Grimmen na potudnie od Rugii. Migzsze
akumulacje syntektonicznych/synkinematycznych osadéw gérno-
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FIG. 4. Obszar przejsciowy migdzy basenem polskim a wschodnim
basenem niemieckim na mapie odkrytej (do kajpru), ukazujacej wybrane
element stratygraficzne. Izolinia gteboko$ci 5000 m spagu gérnego
czerwonego spagowca (wg Doornenbala, Stevensona, 2010) pokrywa
sie z wyinterpretowanym gtéwnym rowem tektonicznym i wschodnig
granicg wyzu grawimetrycznego Prignitz (PGH; Stackebrandt, Franke,
2015). Mezozoiczna bruzda Rheinsberg (Franke, 2012), wyznaczona
przez trzy depocentra kajpru, cze$ciowo pokrywa sie z rowem gtownym,
ale odchyla sie nieco w kierunku N-S. Izolinia gtgbokosci 4000 m
spagu gdrnego czerwonego spagowca tworzy na mapie skierowany

ku wschodowi klin, taczacy ,waskiem gardtem” (ang. bottleneck)
pogrzebang pod mtodszymi formacjami wychodnie tego ogniwa
stratygraficznego (ang. subcrop — w dostownym tlumaczeniu

Poczdam
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migzszos$¢ >1000 m

Nb - Neubrandenburg

kredowych sg ograniczone do potudniowego obrzezenia basenu
oraz synklin brzeznych i kilku struktur solnych. Inwersja basenu
mogta rozpoczg¢ sie juz w srodkowym péznym cenomanie (ok.
95 min lat temu) i stopniowo wygasa¢ w kampanie i mastrychcie
(Voigt i in., 2021). Wiekszos$¢ struktur solnych, ktére wykazywaty
gtéwng aktywnos$¢ podczas poznej kredy, charakteryzuje sie wy-
dtuzeniem NW-SE. Wystepujg one w dwdch ciggach: jeden wzdtuz
potudniowego brzegu basenu oraz drugi, szerszy — wzdtuz brze-
gu potnocnego z pewnym od niego odstepem. Ten ostatni skreca
ku SE we wschodniej czgsci NGB, na zachdéd oraz wzdtuz Odry
i Nysy tuzyckiej (Warsitzka i in., 2019). Dane termochronologicz-
ne sugeruja, ze inwersji basenowej potudniowo-wschodniej czesci
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wschodniego NGB (tj. obecnie wyniesionych obszaréw na potudnie
od uskoku Gardelegen) towarzyszyto regionalne koputowe wypie-
trzanie (ang. doming) oraz ekshumacja, ktére kontynuowaty sie od
schytku kredy po paleogen (ok. 75—-55 min lat temu). Doprowadzito
to do utworzenia obu wspomnianych wyzej wyniesien struktural-
nych oraz rozdzielajgcych je depresji (von Eynatteniin., 2021). Jak
daleko ku wschodowi siegato to koputowe wypietrzanie obecnie nie
wiadomo, jednak subhoryzontalne zalegania utworéw mastrychtu
blisko potudniowej granicy wschodniej cze$ci wschodniego NGB
(Voigt i in., 2021) sugeruja, ze najwyzej w niewielkim stopniu do-
tkneto tej czesci basenu.

Wschodni

basen pétnocnoniemieck|

Harz Uskok

Gardelegen

,podchodnia” — przy uwzglednieniu kontrastu znaczeniowego z terminem
outcrop — ,wychodnia”) z analogiczng pogrzebana wychodnig w obrebie
basenu polskiego. Migzsze permsko-karborskie wulkanity (Katzung,
Obst, 2004) koncentrujg si¢ w strefach pdzniejszych wyniesien; jedno

z ramion ich pogrzebanej wychodni przechodzi poprzecznie pod
niemiecko-polskim ,waskim gardtem” czerwonego spagowca.

NNE
Laba

kenozoik
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FIG. 5. Transekt stratygraficzny przez potudniowg cze$¢ wschodnich Niemiec, przedstawiajacy oryginalny stan pokrywy osadowej potudniowego obrzezenia basenu
wschodnioniemieckiego (wg: von Eynatten i in., 2021; nieznacznie zmodyfikowano). Dane termochronologiczne sugeruja, ze réwniez utwory jurajskie wykazywaty
pierwotnie ciggto$¢ pomigedzy obecnymi basenami pétnocnych i potudniowych Niemiec. Lokalizacja na figurze 1
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5.2.3.2. Struktury tektoniczne i ich korelacje ze
strukturami w Polsce

Struktury tektoniczne w basenie permo-mezozoicznym zachod-
niej Polski przy granicy z Niemcami (fig. 7) obejmuja, liczgc od
potudnia, potnocng granice bloku sudeckiego, synklinorium pot-
nocnosudeckie wraz z brzeznymi uskokami, blok przedsudecki
odgraniczony uskokiem $rodkowej Odry od homokliny (monokliny)
przedsudeckiej, synklinorium szczecinsko-tédzkie oraz antyklino-
rium srodkowopolskie, ktore ku NW rozszczepia sie na dwie an-

tykliny: Kamienia Pomorskiego i Kotobrzegu, rozdzielone synkling
Trzebiatowa. Antykliny sg potozone nad triasowo-jurajskim depo-
centrum, a pod nimi interpretuje sie¢ wystepowanie blokéw podtoza
— Gryfic i Kotobrzegu, ograniczonych, kolejno od SW ku NE, przez
uskoki Adler—Kamien, Trzebiatowa i Koszalina (Krzywiec, 2006b).

Bloki sudecki i przedsudecki sg tu potraktowane jedynie jako wy-
niesienia podtoza, bez wnikania w ich waryscyjska budowe we-
wnetrzng. Kontynuacje wigkszosci wymienionych wyzej struktur
mozna na pewng odlegtos$¢ przesledzi¢ na obszarze Niemiec. Blok
sudecki kontynuuje sie, przechodzac w blok tuzycki, ktéry zanurza

25 50

FIG. 6. Uproszczone mapy odkryte basenu wschodnioniemieckiego (wg: Franke, 2012). Rozmieszczenie mezozoicznych osaddw i trendy subsydencji

w poszczegdlnych horyzontach dolnej kredy i jury ukazane przez usuwanie kolejnych, coraz nizszych pigter osadéw na mapach: A po usunieciu gérnej kredy,

B dolnej kredy, C najnizszej kredy (pietro wealden) i D malmu. Silnie wydtuzona wzdtuz kierunku SW-NE depresja w doggerze (podwojne strzatki) ulega nastepnie
skroceniu i zostaje zastapiona przez dwie depresje o kierunku NW-SE w malmie. Uktady rozmieszczenia osadéw najnizszej (wealden) i dolnej kredy sugeruja

pdzniejsza interferencje obu trendéw subsydencji



sie ku NW pod permo-mezozoiczng pokrywe osadowg, ok. 100
km od polskiej granicy. Na jego przedtuzeniu ku NW wystepuje
po6znokredowe wyniesienie Prignitz, ktére rozcigga sie w obreb
wschodniego NGB (Voigt, 2009). Synklinorium pétnocnosudeckie
jest ograniczone od SW i NE przez péznokredowe uskoki odwroé-
cone (Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). Uskok potudniowo-za-
chodni, nachylony ku SW, jest gtéwnym uskokiem tuzyckim (MLF
na fig. 7), ktéry na wschodzie zbiega si¢ z przylegtym od potudnia

uskokiem $rédsudeckim (Aleksandrowski i in., 1997). Kontynuuje
sie on do Niemiec jako pétnocny uskok brzezny bloku tuzyckiego
(niem. Lausitzer Abbruch). Synklinorium pétnocnosudeckie rozsze-
rza sie ku NW i, poprzez basen wschodniobrandenburski, taczy sie
z gtéwna, ptaskodenng czescig wschodniego NGB.

Podtoze waryscyjskie, odstoniete na bloku przedsudeckim, jest
ograniczone od SW przez brzezny uskok sudecki (ang. Sudetic

\ linia przekroju

—— pstry piaskowiec
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struktura solna zgodna
(poduszka solna)

utwory przedcechsztynskie
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1
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struktura solna niezgodna \\\
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inne uskoki,
najczesciej normalne

FIG. 7. Mapa strukturalna wschodniego basenu pétnocnoniemieckiego i obszaréw przylegtych (wg: Séllig, Réllig, 1990; Baldschuhn i in., 2001; Krzywiec, 20064, b;
Toloczyki i in., 2006; Doornenbal, Stevenson, 2010; Franke, 2012; Seidel i in., 2018). Struktury w Polsce uogdlniono. Piaskowiec pstry i kajper pokazano

w charakterze reperéw strukturalnych na podniesionym potudniowym brzegu basenu. Skroty dla uskokéw (F) i systeméw uskokowych (FS):

AKF — Adler-Kamien; Ar — Arendsee; BGFS — Brunszwik-Gifhorn; BOF — Buckow-Oderhaff; FGF - Firstenwalde-Gubin; GF — Gardelegen;

ISF - $rodsudecki; MLF — gtowny tuzycki; LT — nasuniecie tuzyckie; NJF — pétnocny Jasmundu; PF — Poczdamu; RM - Rambow-Marnitz;

WF - Wittenbergi; WePF — Werre-Prerow; WiF — Wiek; WPFS - zachodniopomorski; dla innych elementéw: FH — wyniesienie Flechtingen;

GG - row Glickstadt; GH — wyniesienie Grimmen; NSS — synklinorium pétnocnosudeckie; TF — Las Turynski
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Boundary Fault albo Sudetic Marginal Fault), stromy uskok wielo-
krotnie uruchamiany od czaséw waryscyjskich, z ostatnim wydat-
nym przemieszczeniem zrzutowym podczas neogenu (Danisik i in.,
2012). Wygasa on w obrazie kartograficznym w obregbie utworéw
triasu, nie dochodzgc do granicy niemieckiej. Podobnie stromy
uskok srodkowej Odry, ograniczajacy blok przedsudecki od NE,
wygasa przed osiggnieciem granicy Niemiec (przynajmniej w ptyt-
kich horyzontach). Uskok srodkowej Odry jest czesto hipotetycznie
interpretowany jako dalekie SE przedtuzenie linii uskokowej dolnej
taby, gtebokiego elementu strukturalnego wigzanego z potudnio-
wym brzegiem Awalonii. Nie potwierdza tego jednak uktad usko-
kéw odstaniajgcych sie na powierzchni podkenozoicznej na NW
przedtuzeniu uskoku Odry (fig. 7).

tagodnie nachylona ku NE homoklina przedsudecka w obrazie
mapy geologicznej, owija sie w postaci perykliny Zar wokét klino-
wego, ku NW wydtuzonego zakonczenia wychodni podtoza wa-
ryscyjskiego reprezentujacego blok przedsudecki, zanurzajacy
sie w tym kierunku pod osady. tagodne upady formacji permo-
mezozoicznych tworzgcych perykling rozktadajg sie promieniscie
wokot zakonczenia bloku i odpowiadajg zmiennej orientacji stropu
podtoza bloku, ugietego tu w antyforme, stowarzyszong z synformg
przylegtego synklinorium poétnocnosudeckiego (Gtuszynski, Alek-
sandrowski, 2022), tworzgcego centrykline. Peryklina Zar w napo-
wierzchniowym ujeciu kartograficznym przechodzi ptynnie w za-
legajace subhoryzontalnie lub tagodnie nachylone formacje goér-
nokredowe zachodnich, przygranicznych rejonow Polski, niemniej
rozcigga sie pod kredowym przykryciem na obszarze Niemiec!.
Uskok Firstenwalde-Gubin, biegngcy ku NW wzdtuz jej grzbietu
(FGF na fig. 7), wykartowany jako odgatezienie uskoku Odry z mi-
nimalnym przemieszczeniem zrzutowym w Polsce, dalej ku NW
jest przykryty wydtuzonym murem solnym.

Coraz gtebsze erozyjne wcigcie ku SW spagu transgresywnych
osadéw gornej kredy na homoklinie przedsudeckiej w nizejlegte
utwory mezozoiczne wskazuje na wypietrzenie oraz wychylenie
tych utworéw jeszcze przed pozng kredg. Moze tez ono by¢ obser-
wowane ku SE wzdtuz brzegéw synklinorium pétnocnosudeckiego
(NSS). Sugeruje to, ze tagodniej 6wczesnie nachylona proto-homo-
klina przedsudecka przedtuzata sie na terytorium Niemiec jeszcze
przed inwersjg basenu oraz utworzeniem sie NSS. Slad tej struk-
tury moze by¢ obecny w obrebie nachylonego ku NNW pakietu
sukcesji triasu, tgczgcego podniesiony blok tuzycki ze znacznie
stabiej zaznaczong kontynuacjg w postaci wyniesienia Prignitz (ho-
moklina tuzycka; Voigt, 2009). Podobnie jak w przypadku NSS,
synklinorium szczecinsko-tddzkie, potozone pomigedzy homokling
przedsudeckg i antyklinorium $srodkowopolskim, rozszerza sie ku
NW w obreb wschodniego NGB.

Dalej ku zachodowi, uskoki odwrécone Wittenberg i Gardelegen
tworzg ostrg granice ptaskodennego wschodniego NGB. Na potu-
dnie od tego frontu deformacji podtoze wraz z pokrywg osadowg sg
razem tagodnie zafatdowane (fig. 8A). Na pétnoc od niego niemal
wszystkie uskoki w pokrywie mezozoicznej wydajg sie zwigzane
ze strukturami solnymi i nie przechodzg ku dotowi w ewaporaty
cechsztynskie i podtoze (Kossow i in., 2000; fig. 8B, C), z wyjat-
kiem pétnocnego brzegu basenu i, jak mozna sgdzi¢, dtugich usko-
koéw: poczdamskiego, Firstenwalde-Gubin oraz Buckow—Oderhaff
(Beutler, Stackebrandt, 2012). Nawet potudnikowy cigg depocen-
tréw kajpru w bruzdzie Rheinsberg (fig. 4, 8D), cho¢ nie catkiem
pokryty profilem sejsmicznym BASIN 9602, jest najwyrazniej zwig-
zany z efektami wycofywania sie soli, a nie z uskokami podtoza
(Scheck, Bayer, 1999). Ponizej soli cechsztynskich, subhoryzontal-
nie zalegajacy strop podtoza basenu (wraz z utworami czerwonego
spagowca) jest jedynie okazjonalnie przemieszczany na drobnych
uskokach (DEKORP-BASIN Research Group, 1999; fig. 8A-C). Po-
niewaz podtoze jest dostepne jedynie badaniami geofizycznymi (a
liczba nowoczesnych profili sejsmicznych jest mocno ograniczona)
oraz gtebokimi otworami wiertniczymi, lokalizacja, orientacja i geo-
metria gtgbokich struktur nie sg doktadnie znane. Trendy zmian
migzszos$ci oraz gradienty geofizyczne, takie jak np. anomalie gra-
wimetryczne, a takze uktad struktur solnych, sugerujg obecnosé
oraz interferencje dwéch dominujacych, wzajemnie prostopadtych
trendow strukturalnych WNW i NNE. Na tej podstawie stworzono
model dosy¢ regularnej sieci, czesto prostych jak od linijki usko-
koéw, definiujgcych uktad blokéw podtoza (w Niemczech od lat
30. poprzedniego stulecia okreslany jako Schollentektonik czyli
tektonika kier). Podobng strukture przewidziano tez dla pokrywy
osadowej nad cechsztynem (Beutler, Stackebrandt, 2012). Biorgc
pod uwage réznice miedzy opublikowanymi wariantami tych modeli
uskokéw (np. na tektonicznej mapie NRD, 1989, oraz w: Beutler,
Stackebrandt, 2012; Franke, 2012), nalezy je prawdopodobnie
uznac za bardziej koncepcyjne niz udowodnione. Liczne struktury
solne zajmujgce wiekszo$¢ wschodniego NGB, z wyjatkiem pasa
wzdtuz jego potnocnej granicy, wykazujg odmienng ewolucje, co

implikuje zréznicowane mechanizmy ich powstawania (Warsitzka
iin., 2019). Wiekszos$¢ struktur solnych zaczeta rosng¢ w kajprze
lub jurze w ekstensyjnym rezimie tektonicznym (por. odmienne po-
glady w: Kossow i in., 2000). Mogty one zosta¢ zapoczatkowane
przez niewielkie przemieszczenia typu uskokowania normalnego
w podtozu, wystarczajace do uruchomienia przeptywu soli wsku-
tek obcigzenia réznicowego lub z naskérkowego rozciggania (ang.
thin-skinned extension) zwigzanego z uskokami podtoza o niezna-
nej lokalizacji, potencjalnie na obecnie podniesionej potudniowej
granicy basenu lub w rowie Gluckstadt, znajdujgcym sie daleko
na zachdéd. Jako potencjalny mechanizm dla pétnocnej potowy
wschodniego NGB zaproponowano wielkoskalowy grawitacyjny
zeslizg ku SW, ku osi basenu (Warsitzka i in., 2019; interpretacja
ta jest jednak kwestionowana przez Ahlrichsa i in., 2023). Wiele
struktur solnych wykazato gtéwng aktywnos$¢ w pdéznej kredzie,
co sugeruje istotng sktadowg naskérkowego skracania (ang. thin-
-skinned shortening) w ich genezie. Dwa wydtuzone waty solne na
potudniu, w poblizu nasunigtych i wypietrzonych blokéw podtoza,
wypetniajg jadrowe partie odktutych antyklin, ale nawet tam pot-
nocny wat wywiera wptyw na strukture solng zainicjowang wcze-
$niej, na co wskazuje obecnos$¢ jurajskich zapadlisk peryferyjnych
(fig. 8A). W duzej centralnej czesci basenu struktury solne rozwi-
jaty sie przez caty kenozoik.

Na pétnocnym obrzezeniu basenu, antyklinorium srodkowopolskie
i zwigzane z nim uskoki w wiekszos$ci nie docierajg na terytorium
Niemiec (fig. 7). Jego struktury ostro wyginajg sie w kierunku NNE
i kontynuujg w kierunku wyspy Bornholm. Jedynie uskok Adler—Ka-
mien i zachodnia czes$¢ rowu Gryfic przecinajg najdalej wysunietg
na wschod czes¢ niemieckiego sektora Morza Battyckiego (np.
Schliter i in., 1997; Seidel i in., 2018). Jednak depocentra o kie-
runku WNW pojawiajgce sie kilkakrotnie miedzy Rugig a lagdowg
czescig Niemiec, poczynajgc od wczesnego permu (Rieke i in.,
2001), a w szczegdlnosci zachodniopomorski system uskokowy
(WPFS), swiadczg o wystepowaniu tam bezposredniego przedtu-
zenia okresowo, cho¢ mniej intensywnie, aktywnej odnogi bruz-
dy srodpolskiej, jak tamta podkreslonej ciggiem struktur solnych
(fig. 7). Jeden z gtdwnych tgczgcych uskokéw podtoza jest poka-
zany w pracy Krzywca (2006b), stanowigc w szczegé6tach uktad
czesciowo ze sobg potgczonych kulisowych mniejszych uskokoéw,
zachodzacych w lewo (ang. en-echelon left-stepping faults). Do-
brze udokumentowany system uskokowy WPFS zostat zinterpre-
towany jako pokrywajacy sie z tzw. uskokiem transeuropejskim
(TEF; EUGENO-S Working Group, 1988; Krauss, Mayer, 2004),
ktory z kolei ma stanowi¢ element szerokiego tzw. wachlarza Tor-
nquista (Thybo, 1997), ktéry wchodzi w sktad jeszcze rozleglejszej
(Pharaoh, 1999) struktury — transeuropejskiej strefy szwu (TESZ;
por. Pharaoh, 1999; Thybo, Artemieva, 2020). Uktad uskokéw
w pokrywie osadowej wydaje sie kinematycznie spdjny z lezagca
ponizej, stosunkowo wagskg strefg uskoku podtoza. Ta wyinterpre-
towana strefa uskokowa moze skrecaé w kierunku zachodnim, aby
podgzac za proponowanym $ladem TEF (patrz odmienne poglady
w: McCann, Krawczyk, 2001) lub kontynuowa¢ wzdtuz i na wy-
niesieniu Ringkgbing-Fionia (Ringkebing-Fyn; fig. 1), na ktérym
obserwuje sie geometrycznie podobne uktady uskokéw (Vejbaek,
Britze, 1994; Ahlrichs i in., 2023).

W obrazie kartograficznym mezozoicznej pokrywy osadowej,
WPFS sktada sie z dtuzszych linii ciggtych uskokéw o kierunku
WNW-ESE i krotszych, ustawionych kulisowo uskokéw oraz ro-
wow tektonicznych o kierunku NNW-SSE, wystepujgcych w pasie
o szerokosci ok. 30 km (Barth i in., 2018). Niektére uskoki WPFS,
w szczegolnosci uskoki Wiek, Nordlich Jasmund i Agricola, sg ak-
tywne od czaséw paleozoicznych i wykazujg duze przemieszczenia
w gtebokich poziomach strukturalnych (Deutschmann i in., 2018;
Seidel i in., 2018; fig. 8E). Kilka paleozoicznych uskokow zostato
reaktywowanych w trakcie mezozoicznej ekstensji, ze stosunkowo
niewielkimi przemieszczeniami, zrzucajgc gtéwnie skrzydta SW.
Orientacja uskokow i dane stratygraficzne dotyczgce wypetnien ro-
wow sugerujg dekstralng transtensje od kajpru do wczesnej kredy
i skracanie w p6znej kredzie (Seidel i in., 2018; Ahlrichs i in., 2023).
W ramach tych zmieniajgcych sie rezimow tektonicznych, system
uskokow ukierunkowanych WNW i NNW prawdopodobnie wyka-
zywat poczgtkowo aktywnos¢ przesuwczo-normalng, a nastepnie
transpresyjno-rewersyjng (inwersyjng). Kontrakcyjna reaktywacja
uskokow i inwersja basenu zostaty udokumentowane w postaci
danych sejsmicznych dla stref uskokowych Werre i Prerow, ktére
tworzg najbardziej spektakularng grupe struktur w pietrze mezo-
zoicznym (fig. 7, 8E; Krawczyk i in., 2002; Al Hseinat, Hubscher,
2017; Deutschmann i in., 2018), a takze dla systemu uskokéw Agri-
cola (Deutschmann i in., 2018) oraz dla uskokéw Wiek i Nordlich
Jasmund (fig. 7). Na wschodzie uskoki systemu WPFS dochodzg
skos$nie do uskoku Adler—Kamien, ktéry doznat silnej reaktywa-
cji rewersyjnej w poznej kredzie (Schluter i in., 1997; Seidel i in.,
2018).

1 Przekroje wgtebne sg dostepne na BGR Geoviewer: https://geoportal.bgr.de/mapapps/resources/apps/geoportal/index.html?lang=de#/geoviewer.
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FIG. 9. Subsydencja w czterech gtebokich odwiertach we wschodnim NGB: A lokalizacje odwiertéw na tle zarysu geometrii basenu
(izolinie gtebokosci stropu czerwonego spagowca — jak na fig. 4); B krzywe subsydencji w przedziale perm-kenozoik

5.2.3.3. Mechanizmy kontrolujgce ewolucje basenu

W ujeciu ogdélnym historia subsydencji NGB przypomina typowy
scenariusz przejscia od ryftu do postryftu, w ktérym po poczatko-
wym etapie szybkiej subsydencji nastepuje dtugotrwata, stopniowo
spowolniajgca subsydencja termiczna (Scheck i in., 1999; fig. 9).
Jednak na proste, bezposrednie zastosowanie tego scenariusza
nie pozwala szereg obserwacji geologicznych. Wczesna faza wul-
kaniczna byta w NGB réwnoczesna z aktywnoscig uskokéw nor-
malnych lub transtensyjnych (fig. 3; van Wees i in., 2000), ale nie
z subsydencjg. Po zakonczeniu etapu magmowego, mingto jeszcze
ok. 25 min lat, zanim rozpoczeta sie masowa depozycja osadow
podgrupy Haweli. GeiBler i in. (2008) argumentuja, ze ta dtuga
przerwa w sedymentacji byta po czesci spowodowana wystepo-
waniem na dnie basenu solidnych, opierajgcych sie erozji budowli
wulkanicznych w warunkach suchego klimatu, jednak fakt nierow-
nomiernego rozmieszczenia wystgpien osadow dolnego czerwo-
nego spggowca wymaga witgczenia jeszcze jakiegos dodatkowego
procesu o zasiegu regionalnym. Pdzniejsza szybka subsydencja
w przedziale wiekowym 265-245 min lat temu, tj. podczas depozy-
cji osadow gornego czerwonego spagowca, cechsztynu i pstrego
piaskowca, nie byta powigzana z silnym tektonicznym rozcigga-
niem skorupy, przynajmniej w jej gérnych poziomach, gdzie pa-
nowat kruchy rezim deformacji. Van Wees i in. (2000) proponujg
jako ostateczne rozwigzanie koncepcje, ze poczgtkowo mniej lub
bardziej pusty basen mogt sie w tym stanie obnizyé do gtebokosci
700-1000 m, a nastepnie szybko wypetni¢ osadami przy tempie
akumulacji znacznie wyzszym niz towarzyszace jej tempo tek-
tonicznej subsydencji. Trudno jednak wyjasni¢, dlaczego proces
wypetniania basenu osadami pozostawat tak dtugo opézniony. Po-
wigzang kwestig jest mechanizm wycienienia skorupy ziemskie;j.
Moho pod wschodnim NGB wystepuje na stosunkowo jednolitej
gtebokosci 32 £2 km (dane SPBA). Wypetnienie osadowe wykazuje
Srednig migzszos¢ 4—6 km i brak zwigzku z gtgebokoscig Moho/
gruboscig skorupy, co sugeruje znaczne wycienienie skorupy kry-
stalicznej pod znacznymi obszarowo czes$ciami basenu. Scheck
iin. (1999) szacuja, ze migzszo$¢ skorupy zostata zredukowana do
2/3 jej pierwotnej wartosci, co odpowiada wartosci 1,5 wspétczyn-
nika rozciggania (ang. stretching factor). Kilka udokumentowanych
uskokow goérnej skorupy nie byto w stanie zaakomodowac tak duzej
ekstensiji. Jednym z proponowanych rozwigzan jest przyjecie, ze
rozcigganie w znacznym stopniu odbyto sie w obrebie mechanicz-
nie podatnej dolnej skorupy (Scheck i in., 1999). Alternatywnie
Scienienie skorupy mozna osiggng¢ poprzez utrate (delaminacje)
dolnej skorupy i zastapienie jej przez intruzje maficzne, tworzace
nowa, ciezka dolng skorupe, zwigzang z ptycej zalegajacg Moho.
Taki scenariusz, zwigzany z wznoszeniem sie (ang. upwelling)
ptaszcza oraz wynikajgcym z tego ogrzewaniem i prawdopodob-
nag delaminacjg ptaszcza litosferycznego oraz dolnej skorupy, zo-
stat zaproponowany dla basenéw czerwonego spggowca przez
Lorenza, Nichollsa (1984), przy poparciu Bachmanna, Hoffmanna
(1997). Intruzje maficzne w dolnej i Srodkowej skorupie mogg by¢
zrédtem anomalii grawitacyjnych i magnetycznych w Prignitz/Prit-
zwalk. Obecnos$¢ ksenolitéw anortozytu i rud ilmenitu w permo-
-karbonskich bazaltach alkalicznych z odwiertu Schwerin 1 moze

(wg: Scheck, Bayer, 1999)

wspiera¢ ten model, ale — z drugiej strony — te ksenolity moga
tez reprezentowac wiek prekambryjski (Katzung, 2004). W kaz-
dym przypadku, gorgcy wznoszgcy sie ptaszcz i pozniejsze jego
schtodzenie mogg dobrze wyjasni¢ poczatkowo opdzniong, a na-
stepnie szybkg termalng subsydencje. Wzrost gestosci gtebokiej
skorupy spowodowany podniesionymi izogradami metamorficznymi
we wczesnej, goracej fazie (Brink, 2005) réwniez mogt przyczynic
sie do szybkiej subsydencji. Z kolei podczas pdézniejszych etapow
utrata ciepta i subsydencja zostaty spowolnione przez termicznie
izolujgcy efekt wypetnienia osadowego (Cacace, Scheck-Wende-
roth, 2016). Od kajpru, kontynuujacej sie subsydencji termalnej
basenu towarzyszyta prawdopodobnie niewielkiej skali ekstensja,
obejmujgca réwniez podtoze i angazujgca uskoki normalne o ma-
tych zrzutach, uruchamiajgca wzrost poduszek solnych. Obecnosé
normalnych i przesuwczych uskokow penetrujgcych podtoze zosta-
ta udowodniona w strefie WPFS na p6tnocnym obrzezeniu basenu.

Flanki NW i SE basenu (wyniesienia potnocnej Meklemburgii
i wschodniej Brandenburgii) ulegty wypietrzeniu i erozji w prze-
dziale czasu od srodkowej jury do wczesnej kredy, podczas gdy
cze$¢ osiowa basenu, o przebiegu SW-NE, doznata powolnej sub-
sydenciji (fig. 6). W szczegotach rozktad obszarow depozycijii (lub)
zachowania przed erozjg sugeruje zmienng w czasie superpozy-
cje osi subsydencji oraz osi wypietrzania, o kierunku NW i NE. Te
pionowe ruchy o niskiej amplitudzie miaty zasieg regionalny i byty
powigzane z wahaniami poziomu morza. Wyniesienie pétnocnej
Meklemburgii jest najbardziej wysunietg na wschod czescig bloku
Pompeckiego, szerokiego regionu pomiedzy blokiem tuzycko-su-
deckim (LSB na fig. 7) i wyniesieniem Ringkegbing-Fionia (RFH
na fig. 1), ktére ulegto nieznacznemu wypigtrzeniu, gdy LSB sie
obnizat. Potudniowo-wschodnia flanka basenu jest potgczona
z homokling przedsudecka, ktéra zostata wychylona ku poétnocy
i podlegata erozji przed transgresjg albu. Mechanizm tych ruchéw
jest nieznany. Znaczne dtugosci falowe (ang. wavelengths) wytwo-
rzonych undulacji i ich uformowanie w czasie panowania regional-
nej ekstensiji tektonicznej sugerujg, ze nie sg to wczesne zjawiska
inwersji spowodowane poziomym skracaniem.

Obecna konfiguracja basenu zostata w duzej mierze uksztattowana
w poznej kredzie w wyniku wewnatrzptytowej kontrakcji o kierunku
SSW-NNE (Kley, Voigt, 2008). Potudniowy skraj basenu zostat wy-
pietrzony na uskokach odwréconych o znacznej amplitudzie prze-
mieszczen, a nastepnie silnie zerodowany. Najbardziej wysuniety
na potudnie fragment pozostatej czesci basenu zostat ujety w fatdy
o znacznej amplitudzie, odktute/odspojone w ewaporatach cechsz-
tynu (ang. detachment folds). Odktucie w utworach cechsztynu
rozciggato sie prawie na caly basen, a naskérkowe skrécenie (ang.
thin-skinned shortening) nadlegtej sukcesiji cechsztynsko-mezozo-
icznej spowodowato gwattowny wzrost diapirow solnych, ktéremu
towarzyszyto uskokowanie nadktadu osadéw solnych (Kossow i in.,
2000). Na pétnocnym obrzezeniu basenu niektére uskoki systemu
WPFS ulegty rewersyjnej reaktywacji (reaktywacji o kinematyce
uskokéw odwrdconych). Inwersja ta przynajmniej czesciowo objeta
rowniez podtoze basenu.
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5.2.4. Baseny po6zno- i powaryscyjskie
Masywu Czeskiego

Rostislav Melichar

Waryscyjskie pietro strukturalne Masywu Czeskiego jest w czesci
pokryte permo-mezozoicznymi i/lub kenozoicznymi sukcesjami
osadowymi, bgdz osadowo-wulkanicznymi. Tworzg one kilka ba-
senow sedymentacyjnych (fig. 1), sktadajgcych sie na nieciggta
pokrywe platformowg tego fragmentu paleozoicznej platformy
srodkowej i zachodniej Europy, podczas gdy role analogiczng do
tarczy — struktury znanej z prekambryjskich kratonéw — odgrywa-
ja przewazajgce obszary masywu, gdzie na powierzchni odstania
sie krystaliczne podtoze, silnie zdeformowane podczas orogenez
kadomskiej i waryscyjskiej, zwykle zmetamorfizowane i obficie in-
trudowane plutonami, gtéwnie granitoidowymi (zob. tez rozdziaty
51.4i5.1.6).

Wspomniane baseny sedymentacyjne wypetnione sg zwykle osa-
dami gérnokarbonsko-dolnopermskimi o réznej charaktery-
styce strukturalnej; w niektorych z nich sedymentacja trwata az

do triasu, a w wielu innych sedymentacja rozpoczeta sie dopiero
w mezozoiku (w jurze lub kredzie) i/lub kenozoiku. Péznowary-
scyjskie osady molasowe sg zwigzane z grawitacyjnym kolapsem
orogenu. Podczas westfalu w dzisiejszych $srodkowych i wschod-
nich Czechach powstata wydtuzona wzdtuz kierunku NE-SW stre-
fa depresji, ktora zostata wypetniona osadami fluwialnymi i jezior-
nymi péznego gérnego karbonu i permu (Pesek, 1994). Po ustaniu
przemieszczen na nasunigciu moldanubskim doszto do regionalnej
ekstensiji, ktéra doprowadzita do utworzenia sie powaryscyjskich
molasowych basenéw sedymentacyjnych w potrowach tektonicz-
nych, tzw. ,bruzdach” (Melichar, 1995). Sedymentacja molasy za-
konczyta sie gtownie podczas permu, a lokalnie najpdzniej w tria-
sie (Zajic, 1998).

Wazniejsze struktury tektoniczne (wraz z ewolucjg mezo- i keno-
zoicznych pdél naprgzen) w obrebie pokrywy platformowej Masywu
Czeskiego sg przedstawione na figurze 1, natomiast petniejszy
obraz lokalizacji wymienionych ponizej jednostek strukturalnych
mozna znalez¢ na figurze 6 w podrozdziale 5.1.6.

Basen podkarkonoski (cz. podkrkonoSska panev) znajduje sie na
potudnie od masywu goérskiego Karkonoszy i obejmuje osady od
najwyzszego karbonu (westfal D i stefan), po czerwony spggowiec
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(klastyki i wulkanity) — odstaniajgcy sie na najwiekszej powierzchni
(Tasler, 1966; Havlena, 1983a). Basen srodsudecki (cz. dolno-
slezska lub vnitrosudetska panev), gtéwnie rozwiniety w Polsce,
w swej potudniowo-zachodniej czgsci wkracza na obszar Czech,
gdzie jego postwaryscyjskie pietro odstania najwyzsze formacje
karbonu oraz osady dolnego permu i dolnego triasu (Tasler, 1966;
Havlena, 1983a). Z kolei silnie wydtuzone potudnikowo baseny:
blanicki (cz. blanick& brazda; nazwa od rzeki Blanice), podzielony
przez erozje na kilka fragmentéw, wykazuje geneze przesuwczg
(Suchy iin., 2022) oraz boskovicki (cz. boskovicka brazda; nazwa
od m. Boskovice) wypetnione sg gtéwnie osadami i wulkanitami
péznokarbonsko-dolnopermskimi. Podobny charakter i wypet-
nienie osadowe, tylko odmienng rozciggto$¢ NW-SE, wykazuje
basen podorlicki (cz. poorlicka brazda) (Tasler, 1966; Havlena,
1983a).

Tektonika alpejska w Masywie Czeskim zwigzana byta z jurajskim
otwarciem oceanow Liguryjskiego i Piemonckiego oraz utworze-
niem pasywnego obrzezenia kontynentalnego 6wczesnej Europy
na potudniowy wschdd od obszaru dzisiejszego Masywu Czeskie-
go (Handy iin., 2010). W jurze i wczesnej kredzie obszar masywu
poddany byt rezimowi ekstensyjnemu o poziomej osi rozciggania
ukierunkowanej WNW-ESE (fig. 1A), co sprzyjato aktywnosci

uskokéw normalnych o rozciggto$ci NNE-SSW. W zwigzku z cat-
kowitym brakiem osaddw jurajskich we wnetrzu Masywu Czeskie-
go, w tym w Sudetach i na ich pétnocnym przedpolu, ciekawostke
stanowi fakt niewielkich rozmiarow wystapien jury na NW i SE
obrzezach masywu. Reprezentowane sg one przez fragmenty ju-
rajskich wapieni platformowych w kontakcie tektonicznym z oto-
czeniem w okolicy Décina (Elias, 1981) oraz pozostatosci wapieni
pasywnego obrzezenia kontynentalnego w okolicy Brna i miejsco-
wosci Olomucany (Bosak, 1978). Wystepuja tam rézne rodzaje
ptytkowodnych wapieni bioklastycznych, w ktérych obecne sg bo-
gate w skamieniato$ci rogowce.

W péznej kredzie duza czes$¢ Masywu Czeskiego zostata objeta
zalewem morskim, z wyjatkiem jego potudniowej czesci, gdzie po-
zostat niezalany potwysep lub wyspa z duzymi jeziorami stodko-
wodnymi (Cech, 2011). Utwory gérnej kredy odgrywajg szczegolnie
wazng role w obrebie pokrywy platformowej Masywu Czeskiego,
wypetniajgc zaréwno obszerny czeski basen kredowy (cz. ce-
ska kridova panev), jak i basen srédsudecki w pétnocnej czesci
masywu (Malkovsky i in., 1974; Tasler i in., 1979), a takze stodko-
wodne potudniowoczeskie baseny kredowe w okolicy Czeskich
Budziejowic (Havlena, 1983b; Cech, 2011). Osady czeskiego ba-
senu kredowego transgredujg na laterytowo zwietrzatg powierzch-
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nie przedkredowg lub na osady jeziorne (ity) cenomanu. Osady
transgresji morskiej zazwyczaj rozpoczynajg sie od piaskowcow
plazowych i glaukonitowych, po ktdrych nastgpujg naprzemienne
warstwy margli i opoki (Cech i in., 1980). W potudniowych Cze-
chach, na obszarze, ktéry nie zostat zalany przez transgresje mor-
ska w kredzie, znajdujg si¢ dwa relikty osadow jeziornych i rzecz-
nych (Némejc, 1958) — baseny trzebonski i budziejowicki (cz.
tfeboriska panev i budéjovicka panev).

Deformacje kontrakcyjne w obrebie ksztattujgcego sie po sasiedz-
ku orogenu alpejsko-karpackiego byty odczuwalne réwniez na jego
przedpolu, w obregbie Masywu Czeskiego. Poczynajgc od pdznej
kredy, a nastepnie w kenozoiku, doszto tam do znaczgcych defor-
macji kruchych, a Masyw Czeski ulegt wypietrzeniu (Suk, Buday,
1995), stajac sie w przewazajgcej czesci suchym lagdem. Jedynie
na potudniowo-wschodnim przedgérzu Rudaw (Gor Kruszcowych)
uformowat sie obszerny réw tektoniczny Ohrzy (Egeru; zob. pod-
rozdziat 8.3).

Na przetomie kredy i paleogenu w Masywie Czeskim domino-
wat rezim kontrakcyjny o poziomej osi $ciskania ukierunkowanej
NE-SW (fig. 1B). Utworzyty sie wtedy systemy uskokow odwro-
conych o rozciggtosci WNW-ESE do NNW-SSE. Ta aktywnos$¢
tektoniczna, okreslana w starszej literaturze jako tzw. orogeneza
(mtodo)saksonska, doprowadzita do lokalnego odwrécenia warstw
w osadach kredowych, a w niektérych przypadkach do powstania
fleksur i faldéw oraz nasunieé¢ (Kodym, 1956; Suk, Buday, 1995),
w tym tzw. nasunigcia tuzyckiego (cz. luzické nasunuti lub luzicky
zlom) na granicy bloku Sudetéw i czeskiego basenu kredowego
(np. Coubaliin., 2014, 2018).

W paleogenie znaczna cze$¢ Masywu Czeskiego stanowita lad,
ktérego duza czes¢ powierzchni pokryta byta skorupg krzemionko-
w3 (silkretem), ktéra zachowata sie jedynie w postaci reliktowych
blokéw (okreslanych w Czechach potocznie jako sluriaky; Cilek,
Bednarova, 1993) lub redeponowanych klastéw w mtodszych osa-
dach (Bubikiin., 2019). W pétnocno-zachodnich Czechach utworzyt
sig wspomniany juz row tektoniczny/ryft Ohrzy (cz. Ohersky rift;
fig. 1C; inaczej: réw Egeru albo Chebu — nazwa czeska, odpowied-
nio, od rzeki Ohre oraz od niemieckiej i czeskiej nazwy miasta Cheb
w zachodnich Czechach; Rajchl i in., 2009; zob. tez rozdziaty 8.3
i WZS 8), ktory jest boczng odnogg europejskiego systemu ryftéw
kenozoicznych (Ziegler, 1992; Dézes i in., 2004), aktywnego szcze-
golnie w pdéznym paleogenie i miocenie. Row Ohrzy, przebiegajacy
z SW do NE, obejmuje cztery duze struktury basenowe. Od SW ku
NE sa to baseny: Chebu (starsza cze$¢), Sokolova, Mostu i Zyta-
wy (cz. chebskd, sokolovska, mostecka oraz Zitavska panev), z kté-
rymi zwigzane sg tez dosc¢ obfite produkty alkalicznego wulkanizmu.
W pliocenie i plejstocenie miato tez dojs¢ do epizodu ekstensyjnego
wzdhuz kierunku ENE-WSW (Spi¢akova i in., 2000; Spacek i in.,
2015), co doprowadzito do powstania mtodszej czesci basenu Che-
bu i uformowania si¢ basenu gérnej Morawy (fig. 1D; cz. chebska
panev, hornomoravsky uval). Z kolei panujgce na obszarze Masywu
Czeskiego dzisiejsze pole naprezen tektonicznych w skorupie ziem-
skiej wykazuje w przewadze kinematyke przesuwczg (Havif, 2000)
z przewazajgcym kierunkiem maksymalnego poziomego $ciskania
gtéwnie wzdtuz osi NW-SE, przechodzacej do kierunku N-S i NE—
SW na pétnocy masywu (zob. rozdziat 9: fig. 7 i 8).
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