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POLSKI POZAKARPACKIEJ

Marek Jarosinski

Dla kenozoicznej ewolucji tektonicznej Polski pozakarpackiej pod-
stawowe znaczenie miaty wtasnos$ci reologiczne litosfery i sity
dziatajgce na pobliskie, ewoluujace w czasie, krawedzie kontynen-
tu (Jarosinskiiin., 2009). Struktura litosfery, od ktérej zalezg wia-
snosci reologiczne, ostatecznie uksztattowata sie po inwers;ji ba-
senu polskiego na przetomie kredy i paleogenu. Tym samym moz-
na przyjac¢, ze od tamtej pory obszar Nizu Polskiego ma réwniez
wzglednie stabilne warunki termiczne, a co za tym idzie — wtasno-
Sci reologiczne zblizone do dzisiejszych. Pétnocno-wschodnig czesé
analizowanego obszaru stanowi sztywny i chtodny kraton wschod-
nioeuropejski (ang. EEC — East European Craton) o grubosci litos-
fery przekraczajacej 200 km i spdjnosci reologicznej pomiedzy
warstwami skorupy ziemskiej (Jarosinski, Dgbrowski, 2006). Na
tym obszarze nie zaznaczyty sie zjawiska zwigzane z inwersjg
basenu polskiego. Czes$¢ potudniowo-zachodnia Polski pod wzgle-
dem tektonicznym reprezentuje fragment srodkowo- i zachodnio-
europejskiej platformy paleozoicznej ze wschodnig Awalonig
W znacznej czesci swego podtoza (Samuelssoniin., 2002; Mazur,
Jarosinski, 2006) oraz innymi mniejszymi blokami tektonicznymi.
Tam litosfera wykazuje migzszos¢ rzedu 70-90 km i znaczgco
wyzszy strumien cieplny niz w obrgbie EEC (Szewczyk, Gientka,
2009), co powoduje ostabienie reologiczne spggu gornej i catej
dolnej skorupy ziemskiej. Pomigdzy obiema platformami wystepu-
je strefa Teisseyre’a-Tornquista (TT) o posrednim strumieniu ciepl-
nym i migzszosci litosfery. Jej specyfikg jest wysoki stopien zusko-
kowania podtoza paleozoicznego. TT kontynuuje sie ku SE — przez
Gory Swigtokrzyskie i masyw matopolski pod wschodnie Karpaty.

Geodynamika omawianego obszaru w kenozoiku byta i jest uwa-
runkowana przede wszystkim sitami tektonicznymi dziatajgcymi na
krawedzie potnocnoeuropejskiej czesci eurazjatyckiej ptyty konty-
nentalnej. Gtéwng role odegraty dynamicznie zmieniajace sie zda-
rzenia tektoniczne w alpejsko-karpackiej strefie kolizji. Szczegdlne
znaczenie miaty tam zjawiska tak zwanej tektoniki ucieczkowej
(ang. escape tectonics) bloku ALCAPA z rejonu dzisiejszych Alp
Wschodnich ku wschodowi (Ratschbacher i in., 1991; Peresson,
Decker, 1997) oraz dynamika ptyty oceanu peninskiego (Nemcok
iin., 1998; Schmid i in., 2008). Stopniowg zmiennos$¢ w czasie
wykazywaty natomiast sity generowane przez rozrastajgca sieg li-
tosfere Oceanu Altantyckiego (w czes$ci nalezacej do ptyty eura-
zjatyckiej), przytozone do pétnocno-zachodniej i pétnocnej pasyw-
nej krawedzi Europy (Gdlke, Coblentz, 1996; Andeweg, 2002).
Naprezenia zwigzane z kolizjg w Pirenejach oraz termiczna niesta-
bilnos¢ astenosfery w europejskim kenozoicznym systemie ryftowym
(Prodehliin., 1995; Wilson, Downes, 2006) mogty odgrywac pod-

rzedng lub wtérng wzgledem poprzednich czynnikow role. Kraton
EEC wraz z tarczg fennoskandzkg stanowit dla fanerozoicznej
platformy europejskiej stabilny element oporowy na wschodzie.

Ogodlny obraz geodynamiki Polski pozakarpackiej w kenozoiku zde-
terminowany byt rozktadem stref subsydencji basenow $rédlgdo-
wych po péznokredowej kolizji w Alpach i Pirenejach. W poddanym
woéwczas inwersji basenie polskim sedymentacja trwata jeszcze
we wczesnym paleocenie, ze wzrastajgcg dostawg materiatu tery-
genicznego pochodzgcego z platformy EEC oraz z wyniesionego
watu $rédpolskiego (por. fig. 1A; Potonska, 1997). Poza nieliczny-
mi wyjatkami, osady paleocenu przetrwaty jedynie na NE od tego
watu, gdzie najwieksze migzszosci do 100 m osiggajg w gtebi kra-
tonu EEC. Pokazuje to, ze praktycznie caty obszar pozakratoniczny
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byt w paleocenie wyniesiony wzgledem speneplenizowanego kra-
tonu. Przyczyng tego mogta by¢ wieksza kontrakcja tektoniczna
stabszego reologicznie obszaru platformy paleozoicznej niz sztyw-
nego kratonu i zwigzana z tym reakcja izostatyczna. W kilku miej-
scach na wale srédpolskim ptaty paleocenu lezg niezgodnie na
zerodowanych warstwach gornej kredy (Kramarska i in., 1999;
Dadlez i in., 2000), co jest Swiadectwem postepujgcej erozji watu.
Geometria struktur inwersyjnych basenu polskiego w postaci an-
tyklinorium $rodokowopolskiego i ograniczajgcych go wydtuzonych
niecek sugeruje, ze doszto tam woéwczas do kompresyjnego sfat-
dowania skorupy ziemskiej na skutek kolizji w Alpach Wschodnich
(Schmid i in., 2008), do ktérych woéwczas réwniez nalezat fragment
skorupy tworzgcy obecnie Tatry sfatdowane w tej fazie orogenezy
alpejskiej.

Luka sedymentacyjna po inwersji basenu polskiego, obejmujgca
réwniez kraton EEC, trwata od p6Znego paleocenu do poczgtku
srodkowego eocenu, czyli co najmniej 6 min lat (Piwocki, 2004).
W tym czasie obszar basenu polskiego po inwersji podlegat pene-
plenizacji. Brak danych strukturalnych, na podstawie ktérych moz-
na by okresli¢ panujgcy wéwczas rezim tektoniczny, sugeruje
wzgledna relaksacje skorupy ziemskiej. Jest to zgodne z zanikiem
kompresji w paleocenie na alpejskiej krawedzi kontynentu (Ziegler
iin., 2002) oraz z ekstensja ryftu atlantyckiego, ktory zapoczatko-
wat powstanie potnocno-zachodniej pasywnej krawedzi kontynen-
tu europejskiego (Ziegler, 1988).

Sedymentacja na obszarach platformowych zostata wznowiona
w srodkowym eocenie transgresjg zaréwno od strony Morza Po6t-
nocnego na obszarze Polski pétnocno-zachodniej, jak i od strony
morskich basenéw Paratetydy na obszarze Polski potudniowo-
wschodniej (Pozaryska, Odrzywolska-Bienkowa, 1977). W tym
czasie wat srodpolski stanowit wyniesienie oddzielajgce niecki
i prowincje faunistyczne po obu jego stronach (fig. 1A). W nieckach
zachowato sig ok. 50 i 100 m osaddéw, odpowiednio, po potnocnej
i potudniowej stronie watu (Piwocki, 2004). Mozna przypuszczag,
ze jest to $wiadectwem reaktywaciji ,Jaramijskich” (p6znokredowo-
wczesnopaleogenskich) fatdow skorupy ziemskiej, ktérych pierwot-
na struktura byta podatna na ponowny wzrost naprezen kompre-
syjnych. Nie mozna wykluczy¢, ze pomimo trwajacej od schytku
kredy peneplenizacji wat srodpolski przetrwat jako wyniesienie
w morfologii, niemniej jednak subsydencja w nieckach przemawia
za scenariuszem ponownego fatdowania tej struktury. Wynika z tego,
ze w eocenie srodkowym doj$¢ mogto do odnowienia rezimu kom-
presyjnego we wczesniej zrelaksowanej polskiej czesci ptyty kon-
tynentalnej. Kierunek kompresji NE-SW — w przyblizeniu prosto-
padty do osi fatdu — bytby wéwczas uwarunkowany nie tylko naci-
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skiem od strony Alp, ale réwniez relaksacjg NW ekstensyjnej kra-
wedzi kontynentu. Ten epizod kompresji mozna by wigzac¢ z kolizjg
w Dynarydach (Pami¢iin., 2002) i powstawaniem strefy subdukcji
w Alpach Wschodnich (Schmid i in., 2008). W osadach tego wieku
na Nizu Polskim nie stwierdzono strukturalnych wskaznikow rezimu
naprezen, dlatego wystgpienie epizodu gteboko zakorzenionej
kompresji w eocenie nalezy traktowacé jako hipoteze.

W p6znym eocenie i wczesnym oligocenie na monoklinie przedsu-
deckiej, na SW od ciggu rowow tektonicznych Poznan-Olesnica,
zostaty zainicjowane rowy tektoniczne o biegu ENE-WSW i N-S
(fig. 2; Deczkowski, Gajewska, 1980). Rowy tego wieku zostaty
odnotowane rowniez ponad wysadami solnymi w niecce szczecin-
skiej i mogilensko-tddzkiej. Ten podrzedny epizod ekstensji, w kto-
rym rowy mezozoiczne byty reaktywowane najprawdopodobniej
transtensyjnie, mozna wigzac¢ z ciggnieniem ptyty subdukujgce;j
w Alpach, powodujgcym rowniez subsydencje i ekstensje w tam-
tejszym basenie molasowym.

Transtensja na monoklinie przedsudeckiej byta jednoczesna ze
zmiang rozktadu subsydencji na obszarze Polski. O ile jeszcze
w srodkowym eocenie subsydencja uwarunkowana byta wynosze-
niem watu srodpolskiego, to od oligocenu miata ona zwigzek z wy-
niesieniem watu metakarpackiego (fig. 1B, 3A). Kontekst geotek-
toniczny sugeruje, ze wyniesienie watu metakarpackiego mogto
by¢ poczatkowo efektem kompresyjnego fatdowania skorupy ziem-
skiej, ktére mozna korelowac z kolizjg w Dynarydach i Alpach
(Schmid i in., 2008). Nastepnie, wraz z migracjg oceaniczne;j stre-
fy subdukcji ku pétnocy wyniesienie to mogto ewoluowaé w typowy
fleksuralny wat przedpola orogenu (Krzywiec, Jochym, 1997; Ja-
rosinski i in., 2009). Ze wzgledu na prawdopodobnie zasadniczo
odmienne, a wystepujgce kolejno po sobie, mechanizmy wyniesie-
nia watu — starszy przez wyboczenie kompresyjne, a mtodszy przez
giecie fleksuralne w warunkach regionalnej ekstensji — proponuje
sie tu uzywanie dla ich efektéw osobnych terminéw w postaci, od-
powiednio, watu metakarpackiego (etap starszy) i watu przedkar-
packiego (etap mtodszy). Swiadectwem stopniowego wynoszenia
watu (por. tez podrozdziaty 8.4 i 8.4.2) sg obserwowane na jego
pétnocnym sktonie tagodne wyklinowania osadow oligocenskich
osiggajacych migzszos¢ 60—100 m (Piwocki, 2004).

Gtowna faza aktywnosci rowow tektonicznych w kenozoiku na Nizu
Polskim rozpoczeta sie w p6znym oligocenie i trwata do p6znego
miocenu. Tym razem objeta ona caty obszar na pétnoc od fleksu-
ralnego watu przedkarpackiego poza kratonem EEC, ktéry wyka-
zywat stabilnos$¢ przez caty kenozoik (fig. 3B, C). Ekstensyjne rowy
o szerokosci kilku kilometrow, dtugie na kilkanascie do kilkudzie-
sieciu kilometrow rozwinegty sie na skutek reaktywacji starszych
struktur o charakterze rowéw transtensyjnych, powstatych od srod-
kowego triasu do srodkowej jury (Widera i in., 2008; Jarosinski i in.,
2009), ktére ulegty czesciowej inwersji w péznej kredzie, gtéwnie
jako struktury transpresyjne (Deczkowski, Gajewska, 1980; Lamar-
che iin., 2002). Rowy kenozoiczne o niewielkiej ekstensji sg czu-
tymi wskaznikami zmian rezimu naprezen (fig. 2). We wczesnym
i Srodkowym miocenie rowy na Nizu Polskim ulegaty subsydencji,
a w ich obrebie deponowane byty osady Igdowe, w tym pokfady
wegla brunatnego o podwyzszonej migzszosci. Dotyczyto to rowniez
rowow zlokalizowanych nad wysadami solnymi, a takze na szeroko
pojetym obszarze sudeckim. Podczas ingresji morskich neogenu,
fleksuralny wat przedkarpacki stanowit granice pomiedzy prowin-
cjami faunistycznymi zapadliska przedkarpackiego i basenu $rod-
kowoeuropejskiego (fig. 1C; Oberc, 1972), powodujgc dzisiejsze
problemy z korelacjg stratygraficzng domeny Paratetydy z resztg
obszaru Polski (np. Steininger, Régl, 1984; Olszewska i in., 1996).
Dopiero w srodkowym miocenie doszto do potgczenia tych basenéw
na obszarze sudeckim.

Szukajac zrodta ekstensji w omawianej czesci Europy, mozna
przyjaé, ze na przedpolu Alp, po oberwaniu ptyty oceanicznej, od
p6éznego oligocenu przez miocen, panowata umiarkowana kom-
presja (Schmid i in., 2008; Jarosinski i in., 2009). Réwniez na pa-
sywnym brzegu kontynentu przylegajgcym do Atlantyku nacisk
ptyty rozrastajgcego sie oceanu wzbudzat coraz silniejszg kom-
presje. Poniewaz rowy wystepujg na potnoc od przedkarpackiego
watu fleksuralnego, to czynnik ekstensiji fleksuralnej na karpackim
brzegu kontynentu byt tu prawdopodobnie zaniedbywalny. Zatem
przyja¢ mozna, ze gtéwnym czynnikiem ekstensji byto wéwczas
ciggnienie subdukujgcej ptyty oceanicznej w karpackiej strefie
kolizji, ktéra na przetomie oligocenu i miocenu osiggneta juz gte-
bokos¢ ok. 100 km, odpowiednig dla generowania wulkanizmu
nadsubdukcyjnego w basenie panonskim (Seghedi, Downes, 2011).
Warto podkresli¢, ze etap ekstensji ptyty przedpola Karpat byt
jednoczesny z etapem najwiekszego tempa deformacji kompresyj-
nych w Karpatach. Jest to typowe zjawisko zwigzane z dojrzatymi
strefami subdukcji, w ktérych gteboko zakorzeniona ekstensja
tongcej ptyty oceanicznej jest przenoszona daleko na ptyte przed-
pola, za$ naskérkowa kompresja ogranicza sie do pokrywy osa-
dowej ,zdrapywanej” przez gérng ptyte w sasiedztwie strefy sub-
dukc;ji (fig. 3B, C). Ekstensja i subsydencja rowéw tektonicznych
byta tez jednoczesna z magmatyzmem, ktéry w oligocenie obej-
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mowat rozlegty obszar przedpola Alp, a w segmencie wschodnim
— réw Egeru (Ohrzy) i obszar sudecki (Ziegler, 1992). Powstanie
ryftéw mogto by¢ uwarunkowane pekaniem ptyty przedpola w wy-
niku gteboko zakorzenionej kolizji alpejskiej angazujacej skorupe
ziemska ptyty przedpola.

Intensywna subsydencja rowow tektonicznych na Nizu Polskim
zakonczyta sie w srodkowym miocenie wraz z oberwaniem sie
ptyty oceanicznej w Karpatach zachodnich (Nem¢&ok i in., 1998;
Wortel, Spakman, 2000), konczgcym etap ekstensji wzbudzonej
ciggnieniem ptyty subdukujgcej. P6zniejsza sedymentacja w ro-
wach mogta wynikac¢ z resztkowej subsydencji napedzanej kom-
pakcjg zdeponowanych tam stabiej skonsolidowanych osadow
o podwyzszonej migzszos$ci. Po ustaniu subsydencji niektore
struktury — np. nadktad wysadu Damastawka, czy row Klesz-
czowa, ulegty inwersji. Zjawisko to, podobnie jak w przypadku
struktur inwersyjnych w zapadlisku przedkarpackim, mogto za-
chodzi¢ w rezimie transpresyjnym, w fazie zakorzenionej w gte-
bi skorupy ziemskiej kompresji. Kompresja byta nastegpstwem
oderwania sie ptyty oceanicznej i zatrzasniecia strefy kolizji
bloku ALCAPA z europejskg krawedzig ptyty w segmencie Kar-
pat zachodnich (Nemc¢ok i in., 1998; Jarosinskiiin., 2009). Epi-
zod gteboko zakorzenionej kompresji trwat krétko, po czym
w péznym miocenie i pliocenie nastgpita prawdopodobnie faza
relaksacji ptyty przedpola orogenu bez stwierdzonych wskaz-
nikéw rezimu naprezen. Ostatnie stadium wygasajgcego wulka-
nizmu w Sudetach datowane na pliocen (Malkovsky, 1975; Ba-
dura i in., 2007c; Ziegler, Dezes, 2007; Panczyk i in., 2023)
mozna wigzac z fazg relaksacji naprezen. Tym samym, pliocen
uzna¢ mozna za poczatek fazy neotektonicznej na obszarze
Polski (Jarosinski i in., 2022), w ktérej konfiguracja sit tekto-
nicznych jest zblizona do dzisiejszej.

Narastajgca kompresja ze strony pasywnego brzegu kontynental-
nego oraz zmienne sity tektoniczne przenoszone na obszar Polski
od potudnia Europy przez zablokowane strefy kolizji w Alpach i Kar-
patach sprawiaty, ze trajektorie najwiekszego naprezenia fazy neo-
tektonicznej byty zorientowane prostopadle do tukéw orogenicznych,
a nastepnie, ku pétnocy, w gtebi ptyty kontynentalnej stopniowo
skrecaty w strone pasywnego brzegu Atlantyku. W plejstocenie na
obszarze Polski pojawit sie dodatkowy czynnik geodynamiczny
w postaci zlodowacen. Obcigzenie lgdolodem prowadzito do cy-
klicznego wzrostu naprezen i cisnien porowych w zalegajgcych pod
lodem osadach (Trzeciak i in., 2020), jak rowniez do ruchow glacii-
zostatycznych (Steffen, Wu, 2011). Teoretycznie, pograzenie litos-
fery kompensujgce izostatycznie obcigzenie lgdolodem mogto wy-
nosi¢ ok. 300 m na kazdy kilometr migzszosci lgdolodu, cho¢ ze
wzgledu na opory uginania sprezystych warstw ptyty, mogto by¢
mniejsze. W ocenie Liszkowskiego (1975), amplituda takich od-
ksztatcen na obszarze Polski mogta dochodzi¢ zaledwie do 50—
60 metréw. Ztozenie pionowych ruchow glaciizostatycznych z ugi-
naniem litosfery komplikowato oddziatywanie na struktury tekto-
niczne, ktére mogto wzmacnia¢ tendencje do aktywacji uskokéw
normalnych lub odwréconych (MuirWood, 2000; Pascal i in., 2010).
Uwaza sie, ze najwigksza niestabilno$¢ uskokow wystepuje podczas
zanikania lgdolodu, a w Skandynawii trwa jeszcze wspoétczesnie
(Gregersen, Voss, 2014). Owczesna reaktywacja uskokéow mogta
wzbudzaé trzesienia ziemi znacznie silniejsze od wspotczesnych,
a fale sejsmiczne mogty powodowac uptynnianie nieskonsolidowa-
nych osadéw i powstawanie sejsmitéw (Belzyt, Pisarska-Jamrozy,
2017). W Polsce wyrazna reakcja glaciizostatyczna po ostatnim
zlodowaceniu wygasta ok. 9000 lat temu (Uscinowicz, 2003), dla-
tego spodziewac sie mozna znikomego wptywu tego czynnika w ho-
locenie na rozktad naprezen skorupowych, ktére na terenie Polski
maja gtéwnie geneze tektoniczng (Jarosinski i in., 2022).
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8.2. STAN | PERSPEKTYWY ROZPOZNANIA
STRUKTUR KENOZOICZNYCH W SWIETLE
ROZDZIELCZOSCI PRZESTRZENNEJ
DANYCH TOPOGRAFICZNYCH,
GEOLOGICZNYCH ORAZ GEOFIZYCZNYCH

Wojciech Wtodarski, Leszek Marks, Piotr Krzywiec

Zapis strukturalny kenozoicznej aktywnosci tektonicznej, w tym
procesow uskokowania, nie budzi kontrowersji na obszarach bardzo
ptytkiego lub powierzchniowego wystgpowania litych skat podtoza
podkenozoicznego (przede wszystkim w Sudetach i pasie wyzyn
potudniowej Polski; por. Rihle, 1973; Dadlez, Jaroszewski, 1994;
Zuchiewicz, 2010). Szczegdlnie dotyczy to przypadkdéw, w ktérych
osady kenozoiczne charakteryzujg sie mniej lub bardziej ciggtymi
zmianami migzszos$ci oraz litologii, dobrze korelujgcymi sie ze
strukturami litego podtoza (Kowalski, 1968). Taka korelacja jest
wazna, poniewaz rozwdj rzezby, cho¢ kontrolowany przypowierzch-
niowg tektonikg danego obszaru, sam w sobie nie moze by¢ wy-
znacznikiem mtodej aktywnosci tektonicznej. Zwrocili na to uwage
Kosmowska-Sufczynska (1998) oraz Zuchiewicz i in. (2007) w od-
niesieniu do regionu swietokrzyskiego. Pomimo bardzo dobrze
rozwinietej rzezby strukturalnej, brak jest na tym obszarze zapisu
aktywnosci tektonicznej bezposrednio w osadach kenozoicznych,

FIG. 4. Mozliwo$ci rozpoznania
struktur tektonicznych na
przyktadzie elewacji koninskiej
jako obszaru ptytkiego zalegania

podtoza podkenozoicznego, B
a takze wystepowania licznych
lokalnych rowdw tektonicznych
ze ztozami wegla brunatnego.
A lokalizacja otworoéw
geologicznych
z Centralnej Bazy Danych
Geologicznych
(PIG-PIB, Warszawa) na
tle wybranych elementéw
mapy strukturalnej stropu
mezozoiku wg Widery (1998);
B mapa strukturalna stropu
mezozoiku (wg Widery 1998,
zmodyfikowano). Zastosowana
skala barw, wspélna dla
stropu mezozoiku i rzgdnych
zakonczenia otworow, pozwala
oceni¢ przydatno$¢ otworow
nie nawiercajacych stropu

mezozoiku dla rozpoznania o 10

struktur tektonicznych podtoza e

podkenozoicznego

biorgc pod uwage ich rozktad przestrzenny, zréznicowanie migz-
szosciowe, a takze obecnos¢ w ich obrebie drobnych struktur tek-
tonicznych. Dla poréwnania, istnieje dobrze udokumentowany
zapis osadowy aktywnosci tektonicznej podtoza w kenozoiku w po-
tudniowym obrzezeniu Gér Swietokrzyskich, na obszarze Ponidzia
(Lyczewska, 1975; Kowalski, 1996; Krysiak, 2000). Niemniej jednak
obszar ten stanowi juz pétnocng czes$¢ zapadliska przedkarpac-
kiego (poza zakresem tego rozdziatu).

Interpretacja aktywnosci tektonicznej w osadach kenozoicznych na
obszarze Nizu Polskiego przysparza znacznych trudnosci. Wynika
to z wystepowania migzszej pokrywy czwartorzgdowej oraz jej pod-
Scielenia przez poréwnywalnie gruby kompleks osadéw paleogenu
i neogenu o podobnej litologii. Nie bez znaczenia jest stosunkowo
stabe rozpoznanie struktur tektonicznych, manifestujgcych sie w to-
pografii podtoza podkenozoicznego czy tez spagu/stropu warstw
mtodszych. Niestety, dotyczy to réwniez spagu czwartorzedu i to
pomimo ze topografia tej powierzchni jest najlepiej rozpoznana na
Nizu Polskim w zwigzku z realizacjg Szczegoétowej Mapy Geologicz-
nej Polski w skali 1:50 000, a ostatnio rowniez reambulowanej Mapy
Geologicznej Polski w skali 1:200 000. Lepsze rozpoznanie mtodych
struktur tektonicznych cechuje obszary ptytkiego zalegania skat pod-
toza podkenozoicznego w obrebie regionalnych jednostek tektonicz-
nych, jak réwniez w strefach wystepowania lokalnych elewac;ji struk-
turalnych (fig. 4). Wazng role w rozpoznaniu kenozoicznych struktur
tektonicznych, i to nawet w skali lokalnej, odgrywajg ztoza wegla
brunatnego. Jednak zasieg przestrzenny tych zt6z jest dos¢ ograni-

A

0 10 20 km

rzedna stropu kredy/zakonczenia otworu (m n.p.m.)

0 10 20 30 40 50 60 70 8 90 100 110
O otwér geologiczny nawiercajacy
podioze podkenozoiczne

[0) otwdr geologiczny nie nawiercajgcy
podtoza podkenozoicznego

—  uskok

458



czony, zwykle do waskich stref wystepowania rowdéw tektonicznych.
Istotnym utrudnieniem przy ocenie kenozoicznej aktywnosci tekto-
nicznej jest fakt, ze topografia analizowanych powierzchni, w tym
elementy strukturalne pochodzenia tektonicznego, w wielu miejscach
jest przeksztatcona na skutek deformaciji glacitektonicznych, a takze
procesow erozji rzecznej i glacjalnej. Nie wiadomo tez, w jakim stop-
niu aktywnos¢ uskokéw podtoza podkenozoicznego przetozyta sie
na odksztatcenia zlokalizowane lub rozproszone w obrebie pokrywy
kenozoicznej. W wiekszosci opracowan kartograficznych, Swiadomie
lub nie, zaktada sie obecnos¢ zlokalizowanych odksztatcen, wynika-
jacych z propagacji uskokéw podtoza w obreb osadéw kenozoicznych
wzdtuz waskich stref $cinania. W konsekwencji dominuje poglad o blo-
kowym charakterze pionowych przemieszczen podtoza podkenozo-
icznego. Stoi to nierzadko w sprzecznosci z akceptowanymi mode-
lami propagacji uskokéw w obreb ptycej zalegajgcych osadéw. Mo-
dele te uwzgledniajg rozwdj monoklinalnych fatdéw naduskokowych
o amplitudzie malejgcej ku gorze, a takze sieci rozproszonych spekan.
Warto w tym kontekscie przypomnie¢ prace Jaroszewskiego i Pigt-
kowskiej (1988). Dotyczy ona lineamentéw rozpoznanych na Rozto-
czu, rozumianych jako naturalne, w przyblizeniu prostoliniowe cechy
powierzchni terenu, ktére sg czytelne na optycznych i radarowych
obrazach satelitarnych. Poréwnanie tych lineamentoéw z przebiegiem
struktur geologicznych, wystepujgcych na réznych gtebokosciach,
pozwolito wskazac, ze sg one efektem rozproszonych odksztatcen
pokrywy kenozoicznej pod wptywem mobilnosci gtebszego podtoza
o charakterze blokowym.

Opisane powyzej problemy interpretacyjne wynikajg z faktu, ze roz-
poznanie budowy geologicznej kenozoiku na Nizu Polskim opiera
sie gtéwnie na interpretacji danych otworowych. O ile w obrebie zt6z
wegla brunatnego dostepna jest duza liczba odpowiednio gtebokich
otwordéw o regularnym quasi-siatkowym rozktadzie co 100-200 m,
to na pozostatych obszarach otwory tego typu sg rozmieszczone
dos¢ nieregularnie, a na terenach zabudowanych — dodatkowo w po-
staci skupisk, srednio co 800 m (fig. 4). Taka sytuacja wymusza
koniecznos$¢ ekstrapolacji danych otworowych na przekrojach geo-
logicznych. Wynika z tego, ze optymalna rozdzielczo$¢ obrazéw
przedstawiajgcych topografie powierzchni geologicznych odwzoro-
wanych na numerycznych modelach w GIS moze wynosi¢ od 50 do
100 m w przypadku gesto rozwierconych zt6z wegla brunatnego oraz
400 m i wiecej na pozostatych obszarach (Hengl, 2006; Witodarski,
2014). Tym samym, w pierwszym przypadku istnieje mozliwos¢ do-
brego odwzorowania geometrii lokalnych struktur tektonicznych, za$
w przypadku drugim dane otworowe pozwalajg jedynie uchwycié¢
generalny trend modelowanych powierzchni.

Zestawienie danych otworowych na przekrojach geologicznych
pozwala uchwyci¢ zmiany w rozktadzie migzszosci osadow, ktore
mogg by¢ kontrolowane przez geometrie struktur tektonicznych
podtoza. Istotne jest rowniez wystepowanie w superpozycji rézno-
wiekowych osadow stanowigcych wypetnienia obnizen podtoza
o charakterze rowéw tektonicznych (Widera, 2007, 2021), kopalnych
dolin rzecznych (por. Marks, 1988) i rynien glacjalnych (Stankowski,
Wtodarski, 2019). W wielu pracach wskazuje si¢ na mozliwos¢é
interpretowania aktywnosci podtoza podkenozoicznego na podsta-
wie wystepowania réwnowiekowych osadoéw, zalegajgcych w bliskim
sgsiedztwie na wyraznie réznych wysokosciach, co nie zawsze
mozna wyttumaczy¢ procesami depozycji lub erozji (por. Ber, 2000;
Morawski, 2004a; Widera, 2007).

Ostatnie lata i dekady przyniosty zasadniczy postep w zakresie
rozpoznania struktur kenozoicznych z wykorzystaniem réznego
rodzaju pomiaréw geofizycznych (por. Krzywiec i in., 2004a, b;
Morawski i in., 2004; Ostrowski i in., 2023). W przypadku grawime-
trii mozliwe jest uzyskanie przyblizonych informacji na temat prze-
strzennych zmian i morfologii podtoza kenozoiku. Z kolei dane
geoelektryczne i sejsmiki refrakcyjnej pozwalajg na obrazowanie
budowy geologicznej kenozoiku wzdtuz profili 2D, ale na ogét z roz-
dzielczoscig zbyt niskg do jednoznacznej identyfikacji potencjalnych

uskokéw tngcych kenozoik i jego podtoze. Dane radarowe (GPR)
majg wystarczajgcg rozdzielczos¢, jednak zasieg gtebokosciowy
tej metody jest czesto zbyt maty dla zobrazowania skomplikowanych
struktur tektonicznych siegajgcych do gtebokosci od kilkudziesigciu
do kilkuset metréw. Od pewnego czasu do badan tektoniki keno-
zoiku wykorzystywane sa rowniez dane sejsmiki refleksyjnej. Moga
to by¢ albo dane pozyskane celem obrazowania kenozoiku i jego
podtoza (np. ponad wysadami solnymi), albo dane sejsmiczne po-
zyskane przez przemyst naftowy w celu rozpoznania utworéw per-
mu, obrazujgce jednak — czasem bardzo szczego6towo — réowniez
strop mezozoiku oraz nadktad kenozoiczny.

Osobnego oméwienia wymagajg opracowania kartograficzne przed-
stawiajgce budowe geologiczng i uksztattowanie podtoza czwarto-
rzedu na Nizu Polskim. Zostaty one zrealizowane w ramach Szcze-
gotowej Mapy Geologicznej Polski w skali 1:50 000, a takze sg
waznym elementem reambulowanej Mapy Geologicznej Polski w ska-
li 1:200 000. Opracowania te stanowig najczesciej przyjmowang
baze wyjsciowg dla okreslenia rodzaju i wielko$ci ruchow tektonicz-
nych w czwartorzedzie. Kolejne wersje map geologicznych podtoza
czwartorzedu opieraty sie na stopniowo rosngcej liczbie otworow
wiertniczych oraz na coraz wigkszym wykorzystaniu profili geofi-
zycznych, gtéwnie elektrooporowych, sejsmicznych i grawimetrycz-
nych (por. Morawski, 2004b; Morawski i in., 2004). Niemniej jednak
w opracowaniach kartograficznych ostateczny obraz uksztattowania
powierzchni podtoza czwartorzedu w znacznym stopniu zalezy od
koncepcji dotyczacej charakteru proceséw ksztattujgcych te po-
wierzchnig (m.in. przypisywania dominujacej roli erozji rzecznej lub
lodowcowej, glacitektonice lub tektonice). Pewien wptyw na inter-
pretacje miaty rowniez zmieniajgce si¢ poglady na potozenie stra-
tygraficzne dolnej granicy czwartorzedu (por. Marks, 2010). Nalezy
tutaj wspomnie¢ réwniez o problemie jednorodnosci litologicznej
osadow plejstocenu dolnego i neogenu, ktére sg okreslane tgcznie
jako tzw. seria preglacjalna, powodujgcym zmiany w klasyfikacji
jednostek stratygraficznych neogenu i plejstocenu dolnego. Przy
opracowaniu kartograficznym budowy geologicznej i uksztattowania
podtoza czwartorzedu nie bez znaczenia jest identyfikacja deforma-
cji glacitektonicznych, w ktérych odktute i oderwane pakiety osadow
podtoza stanowig czes$¢ sekwencji osadéw czwartorzedowych (Marks
iin., 2022a, b), co nie zawsze byto brane pod uwage.

Pomimo migzszej pokrywy osadoéw kenozoicznych, aktywnos$¢ tek-
toniczna ich podtoza na Nizu Polskim podczas czwartorzedu w znacz-
nym stopniu wptyneta na geometrie, uktad i rozmieszczenie form
rzezby terenu. W przypadku form pochodzenia rzecznego chodzi
przede wszystkim o geometrig sieci rzecznej, zr6znicowanie nachy-
lenia powierzchni tarasoéw i profili podtuznych koryt rzecznych, np.
w zwigzku z wystepowaniem progéw poprzecznych w korycie, stwier-
dzonych m.in. w dolinach srodkowej Wisty, dolnego Bugu i dolnej
Wkry (Lencewicz, 1927; Kondracki, 1933; Baraniecka, 1975). Réwniez
formy pochodzenia glacjalnego, tj. rynny glacjalne, formy akumula-
cji szczelinowej i ozy, moreny czotowe czy wreszcie pradoliny, wy-
kazujg mniej lub bardziej czytelne zwigzki z elementami tektoniki
podtoza (Baraniecka, 1975; Molewski, 2007; Ber, 2009; Morawski,
2009a, b; Gruszka i in., 2012; Stankowski, Wtodarski, 2019). Wymie-
nione powyzej formy rzezby terenu lub ich fragmenty mogg wspot-
tworzyé¢ linijne lub tagodnie zakrzywione lineamenty (Dadlez, Jaro-
szewski, 1994). Ich dotychczasowa interpretacja tektoniczna opie-
rata sie gtéwnie na analizie zobrazowan satelitarnych (Bazynski i in.,
1984; Jaroszewski, Pigtkowska, 1988; Graniczny, Mizerski, 2003),
natomiast ostatnio w tym celu wykorzystuje sie wysokorozdzielcze
numeryczne modele wysokos$ciowe, oparte na przetwarzaniu danych
LiDAR (Kaminski, 2020). Jednak, poza nielicznymi wyjatkami (Mo-
rawski, 2009a), jak dotad nie przeprowadzono weryfikacji wyrdznia-
nych w literaturze lineamentéw na podstawie danych geofizycznych.
Problem ten dotyczy nie tylko relacji przestrzennych miedzy line-
amentami a strukturami podtoza podkenozoicznego, ktére sg czy-
telne na profilach sejsmiki refleksyjnej, ale réwniez danych grawi-
metrycznych czy magnetycznych.
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8 8.3. SUDETY | BLOK PRZEDSUDECKI
- POZNOKREDOWO-KENOZOICZNA
AKTYWNOSC TEKTONICZNA

Rozwdj tektoniczny
Polski pozakarpackiej
w kenozoiku

Artur Sobczyk, Janusz Badura

Sudety i blok przedsudecki, ze wzgledu na wspdlne cechy budowy
geologicznej taczone razem w blok dolnos$lgski (Stupnicka, 1989;
Zelazniewicz, Aleksandrowski, 2008; Zelazniewicz i in., 2011), za$
w tym tomie nazywane réwniez tgcznie ,obszarem sudeckim”, roz-
dziela od siebie jedna z najbardziej znanych i spektakularnie od-
zwierciedlajgcych sig¢ w morfologii terenu struktur tektonicznych
w Polsce — sudecki uskok brzezny (fig. 5, 6). Tworzy on wyraznag
krawedz morfologiczng o biegu ~NNW-SE i dtugosci ok. 130 km
(Oberc, Dyjor, 1969; Krzyszkowski i in., 1995; Krzyszkowski, Bow-
man, 1997; Migon, 1999a; Badura i in., 2007a, b; Stépancikovaiin.,
2010, 2011, 2022). Uskok sudecki brzezny ma zatozenia waryscyj-
skie, karbonskie (np. Aleksandrowski i in., 1997) — co najmniej od
czasow Cloosa (1922), wiadomo, ze pierwotnie, tj. zapewne od
p6znego paleozoiku i — przynajmniej czesciowo — rowniez po poz-
nej kredzie, blok przedsudecki byt wzdtuz niego istotnie wypietrzo-
ny wzgledem bloku sudeckiego (np. Oberc, 1972). Za takg inter-
pretacjg przemawia m.in. brak na przewazajgcej czesci bloku
przedsudeckiego szeroko rozprzestrzenionych w Sudetach, osadow
karbonu gornego, permu, triasu oraz osadow gornej kredy. Nato-
miast w trakcie kenozoiku nastgpita wzajemna zmiana potozenia
obu blokéw tektonicznych, tak ze Sudety znalazty sie wyraznie
wyzej wzgledem swego potnocno-wschodniego przedpola (Cloos,
1922; Oberc, Dyjor, 1969; Oberc, 1972; Skacel, 1979; Ludwig, 2001).

Roéwniez po stronie czeskiej blok Sudetéw, zwtaszcza w swej zachod-
niej czesci, jest obciety uskokami brzeznymi (fig. 5) o rozciggtosci
WNW-ESE, w tym szeroko znanym nasunieciem tuzyckim (np. Coubal
i in., 2015), oddzielajgcymi wyniesione paleozoiczne podtoze od po-
tozonego na potudnie, obnizonego czeskiego basenu kredowego,
jakkolwiek ku wschodowi réwniez cze$¢ basenu kredowego wchodzi
w sktad wypietrzonego bloku sudeckiego. Dalej na wschod uskoki
ograniczajgce od SW blok sudecki skrecajg w kierunku bardziej potu-
dnikowym. Z kolei, od pétnocnego zachodu blok Sudetéw jest obciety
przez uskoki NE segmentu rowu tektonicznego (ryftu) Ohrzy, o rozcia-
gtosci SW-NE i tacznej dtugosci ok. 350 km. Rozwdj tego rowu roz-
poczat sie z koncem eocenu i osiggnat maksimum w oligocenie (Ulrych
i in., 2011). Sktada sie on z szeregu zapadlisk tektonicznych (Pesek
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iin., 2010) i rozlegtych centrow wulkanicznych oraz przedzielajgcych
je waskich blokéw skat waryscyjskiego podtoza (Malkovsky, 1987;
Adamovi¢, Coubal, 1999; Suhr, 2003; Kasinski i in., 2003).

Szczegdtowe rozpoznanie kenozoicznej aktywnosci tektonicznej
obszaru sudeckiego jest w znacznej mierze utrudnione przez fakt,
ze na obszarze bloku Sudetéw obecnos$¢ skat kenozoicznych jest
znikoma (fig. 5) i ogranicza si¢ gtéwnie do punktowych wystgpien
bazaltoidéw (Badura i in., 2006; Birkenmajer i in., 2011; Panczykii in.,
2023) oraz nielicznych stanowisk osadow ladowych (Jahniiin., 1984;
Sroka, Kowalska, 1998; Sobczyk i in., 2024). Sytuacja w tym zakre-
sie jest lepsza w rowie Ohrzy, a takze na bloku przedsudeckim oraz
na jego szerokim potnocnym przedpolu, gdzie rozprzestrzenione sg
osady kenozoiczne, czesciowo stanowigce zapis wspomnianej ak-
tywnosci, chociaz miejscami nieco odlegty w przestrzeni.

8.3.1 Pézna kreda-eocen: regionalna
kompresja i ekshumacja tektoniczna

Kenozoicznej ewolucji tektonicznej bloku dolnoslaskiego nie sposéb
rozpatrywac bez uwzglednienia rozpoczetego jeszcze przed na-
staniem kenozoiku znaczgcego epizodu p6znokredowo-wczesno-
paleogenskiej kompresji (Sobczyk, Szczygiet, 2021 i dyskusja
tamze). Epizod ten spowodowat inwersje permo-mezozoicznych
basenow sedymentacyjnych bloku dolnoslgskiego oraz odksztat-
cenia ich waryscyjskiego podtoza, ktore odbyty sie w przedziale
czasu ~86-50 min lat i polegaty gtéwnie na generalnym wypietrze-
niu w warunkach nieréwnomiernej ekshumaciji tektonicznej (Sobczyk
iin., 2020). Wydarzenie to, w starszej literaturze (np. Beyer, 1939;
Oberc, 1972) odnoszone do faz tektonicznych mtodosaksonskiej
lub laramijskiej, objeto swym zasiegiem znaczng czes¢ srodkowej
i zachodniej Europy na pétnoc od Alp i Pirenejow, w tym Masyw
Czeski wraz z obszarem sudeckim na jego NE obrzezeniu (por. np.
Kley, Voigt, 2008; Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022). W efekcie,
na wspomnianym obszarze wyksztatcito sie dos¢ szerokie spektrum
struktur tektonicznych, zaréwno kruchych, jak i podatnych. Do tych
pierwszych tradycyjnie zaliczane sg (cho¢ wiek powstania niekté-
rych z nich bywa ostatnio przesuwany do kenozoiku — p. nizej oraz
rozdziat WZS 8) kilku- lub kilkunastokilometrowych rozmiaréw (dtu-
goscé/szerokose) rowy tektoniczne (m.in. row Wlenia, row gérnej
Nysy Ktodzkiej), zawierajgce osady permo-mezozoiku, a na swych
obrzezach (ramionach, ang. shoulders) odstaniajgce przedpermskie,
waryscyjskie podtoze. Rowy te sg zazwyczaj ograniczone stromymi
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FIG. 6. Fragment mapy neotektonicznej Dolnego $laska (Badura, Przybylski, 2000), obejmujacy Sudety i blok przedsudecki. Mape opracowano na podstawie
szerokiego zakresu danych: kartograficznych (z wykorzystaniem przestanek geomorfologicznych), wiertniczych, stratygraficzno-sedymentologicznych

i geofizycznych (w tym grawimetrycznych). Oprécz sieci uskokéw interpretowanych jako aktywne w neogenie (gtéwnie reaktywowane), mapa prezentuje
przejawy mtodego wulkanizmu oraz wystgpienia wod termalnych i mineralizacji zwigzanych genetycznie z procesami neotektonicznymi

uskokami o kinematyce odwréconej, bgdz normalnej. Péznokredo-
wo-wczesnopaleogenskie struktury tektoniczne o charakterze po-
datnym sg w Sudetach reprezentowane przede wszystkim przez
dwie regionalnych rozmiaréw synklinorialne struktury fatdowe —
synklinoria potnocnosudeckie i srédsudeckie, a takze przez cha-
rakterystyczne, synklinalne ugiecia wypetnien osadowych we wspo-
mnianych rowach tektonicznych (np. Oberc, 1972; Gorczyca-Ska-
ta, 1977; Kowalski, 2021). Synklinoria sg stowarzyszone z rozdzie-
lajgcymi je i przylegtymi do nich od NE i SW antyformalnymi wy-
gieciami stropu podtoza waryscyjskiego (Gtuszynski, Aleksandrow-
ski, 2022, zob. tez podrozdziat 5.2.2 oraz fig. 3 tamze). U schytku
kredy i w paleocenie, ok. 75-60 min lat temu, w rejonie ktodzkim,
na obszarze koputy orlicko-$nieznickiej zaznaczyta sie aktywnosc¢
licznych struktur kruchych w postaci uskokow odwroconych i mniej
lub bardziej potogich nasunie¢, w tym m.in. nasuniecia Zielenca
(Cymerman, 1990; Kozdroj, 2014; Gtuszynski, Aleksandrowski,
2022), czy udokumentowanych geologicznie zespotéw uskokow
odwroéconych (Don, 1996) w otoczeniu powstatego pozniej, naj-
prawdopodobniej w paleogenie (Sobczyk i in., 2020) lub neogenie
(Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022), rowu gérnej Nysy Klodzkie;.
Aktywnos¢ ta byta realizowana w kontrakcyjnym rezimie deforma-
cji, przy dominujgcym na przetomie kredy i paleogenu kierunku
NE-SW do NNW-SSE maksymalnej kompresji poziomej S,..
(Sobczyk, Szczygiet, 2021; Gluszynski, Aleksandrowski, 2022).
Roéwniez w przypadku znacznych rozmiaréw strefy uskokowej Po-
fici—Hronov, ograniczajacej dzi$ od SW srodkowg, gorskg czesc¢
masywu Sudetéw pomiedzy Karkonoszami i Gérami Stotowymi (fig.
5 oraz figury 1 i 22 w podrozdziale 5.2.2), tektonika kompresyjna
i zwigzane z nig inwersyjne struktury tektoniczne sg interpretowa-
ne jako zapis analogicznie zorientowanego péznokredowo-wcze-
snopaleogenskiego pola naprezen (Spadek i in., 2006, 2015; No-
vakova, 2014). To samo dotyczy obserwowanego wspotczesnie
w Sudetach i na ich przedpolu regionalnego systemu spekan cio-
sowych, zwykle obejmujgcego dwa wzajemnie ortogonalne zespo-
ty stromych spekan o biegach zblizonych do NW-SE oraz NE-SW
(Gtuszynski, Aleksandrowski, 2022).

Wyniki badan termochronologicznych (zob. tez rozdziat 7) wska-
zuja, ze na obszarze Sudetéw w pdznej kredzie—wczesnym pale-
ogenie miaty miejsce dwa gtéwne epizody chtodzenia skat podtoza
zwigzane z ich ekshumacja: w péznej kredzie (ok. 100-80 min lat
temu) oraz podczas paleocenu—eocenu (ok. 65—45 min lat temu).

Skala wypietrzajgcych ruchéw pionowych w obrebie bloku sudec-
kiego w trakcie dwczesnej inwersji tektonicznej, na podstawie danych
termochronologicznych jest szacowana lokalnie na co najmniej 3 km,
niemniej miejscami mogty one teoretycznie (j. przy zatozeniu dzi-
siejszych wartosci gradientu geotermicznego) osigga¢ nawet 6 km
(Danisikiin., 2010, 2012; Sobczyk i in., 2015, 2020; Botor i in., 2019)
— oczywiscie ich topograficzne efekty musialy by¢ na biezaco
W znacznej mierze niwelowane przez erozjeg.

Z zapisu wiekéw chtodzenia apatytu i cyrkonu wynika, ze ekshu-
macja tektonicznego bloku Sudetéw (a doktadniej: ztozonego sys-
temu jego blokéw sktadowych) podczas poznej kredy i kenozoiku
przebiegata nieréwnomiernie. Szacowane metodami termochrono-
logicznymi wartosci tempa wypietrzania wskazujg, ze w rejonie
Karkonoszy $rednie tempo ekshumacji w péznej kredzie, pomiedzy
90 a 75 min lat temu, wynosito ok. 0,15 km/mIn lat (Danis$ik i in.,
2010). Ze wzgledu na ograniczong rozdzielczo$¢ danych termo-
chronologicznych, nie mozna wykluczy¢, ze ekshumacja ta miata
w rzeczywistosci charakter krotkotrwatych gwattownych epizodéw,
charakteryzujgcych sie tempem rzedu 1 km/min lat. Z kolei na ob-
szarze Sudetéw srodkowych i wschodnich faza najbardziej inten-
sywnej ekshumacji podtoza odbywata sie u schytku kredy i na
samym poczatku kenozoiku, z kulminacjg miedzy ok. 75 a 63 min
lat temu (Sobczyk i in., 2020). Natomiast srednie tempo ekshuma-
cji skat koputy orlicko-$nieznickiej w przedziale czasu 65—-45 min
lat temu oszacowano na 0,04 km/min lat, z mozliwym okresowym
przyspieszaniem do poziomu 0,15 km/min lat (Sobczyk i in., 2020).

Na podstawie danych termochronologicznych wskazywano na po-
tencjalne zwigzki dokumentowanych faz chtodzenia podtoza z r6z-
noczasowa aktywnoscig poszczegolnych stref dyslokacyjnych
w Sudetach, w tym uskoku sudeckiego brzeznego (Danisik i in.,
2012), uskokéw przecinajgcych Rudawy Janowickie (Sobczyk i in.,
2015) oraz uskokéw wystepujacych w rejonie rowu gornej Nysy
Ktodzkiej (Sobczyk i in., 2020). Wspomniane dane ukazujg lokalnie
dos$¢ ztozong sytuacje, np. przemawiajgc za kilkuetapowa aktyw-
noscig potudniowo-wschodniego fragmentu sudeckiego uskoku
brzeznego na odcinku Gor Ztotych, na ktérym w pewnym momencie
poznej kredy (w gérnym koniaku) zrzucane byto skrzydto NE, na-
stepnie — wciaz jeszcze w poznej kredzie — pomiedzy 80 a 60 min
lat temu, podnosito sie ono ku gorze, natomiast jeszcze pdzniej,
juz w kenozoiku (w srodkowym miocenie), ponownie skrzydto NE
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byto zrzucane wzgledem skrzydta przylegtego (Danisik i in., 2012),
zmierzajgc do stanu dzisiejszego, kiedy to Sudety wznoszg sie nad
obnizonym wzgledem nich blokiem przedsudeckim.

Dane z analizy trakowej apatytu wskazujg tez, Zze na samym po-
czatku kenozoiku wystepujgce dzisiaj na powierzchni terenu skaty
masywu karkonosko-izerskiego oraz analogiczne skaty wschodniej
czesci koputy orlicko-$nieznickiej byty schtodzone ponizej tempe-
ratury zamkniecia dla metody trakowej w apatycie (tj. wystepowa-
ty juz relatywnie ptytko pod éwczesng powierzchnig terenu), pod-
czas gdy srodkowa strefa bloku sudeckiego wcigz jeszcze pozo-
stawata w wyzszych zakresach temperatur (czyli byta jeszcze
przykryta nadktadem co najmniej 3 km skat). Ta ostatnia, pogrze-
bana jeszcze éwczesnie strefa o przebiegu zblizonym do NE-SW,
obejmowata swym zasiegiem masyw Gor Sowich oraz synklinorium
Srodsudeckie (Sobczyk, 2025). Ekshumacja waryscyjskiego pod-
toza tego obszaru na gteboko$¢ mniejszg niz odpowiadajgca tem-
peraturze 110-120°C (j. dla Sudetéw ok. 3—-3,5 km) miata miejsce
w pozniejszej fazie paleocenu i w eocenie, prawdopodobnie w schyt-
kowej fazie inwersji basenowej i denudacji tektonicznej.

8.3.2. Oligocen-wczesny miocen: stagnacja
tektoniczna i erozyjno-denudacyjne
zrownywanie rzezby

Po epizodzie péznokredowo-wczesnopaleogenskiej inwersji oraz
zwigzanym z nim istotnym wypietrzeniem bloku dolnoslgskiego (np.
Migon, DaniSik, 2012; Sobczyk i in., 2015) nastat czas erozyjno-
-denudacyjnej destrukcji, gtebokiego wietrzenia i zrébwnywania
elewowanego obszaru (Jahn, 1980; Migon, 1999b), stabo udoku-
mentowany zapisem depozycji osadéw na bloku sudeckim, nato-
miast lepiej na bloku przedsudeckim oraz na obszarach potozonych
dalej na pétnoc i zachéd. Od dziesiecioleci zwykto sie przyjmowac,
ze procesy deformacji tektonicznej rozpoczete na obszarze Sude-
tow i catego Dolnego Slgska mniej wiecej w tym czasie (a doktad-
niej — w oligocenie), mozna okresla¢ jako neotektoniczne (Dyjor,
1975, 1983b, 1993), co, jednak wydaje sig¢ stanowi¢ w tym przy-
padku kwestie wytgcznie semantyczng, gtéwnie z uwagi na fakt,
ze w obecnym rozumieniu termin neotektonika najczesciej utozsa-
miany jest z aktywnoscig tektoniczng na przestrzeni ostatnich 10—
15 min lat (zob. Becker, 1993; Stewart, 2005).

Niemniej, jeszcze w p6znym oligocenie blok przedsudecki pozo-
stawat wyniesiony ponad Sudety, o czym $wiadczy sktad osadow
rzecznych, stwierdzonych w rowie tektonicznym Mokrzeszowa,
niecaty kilometr na pétnoc od wyrazonej w morfologii terenu dolnej
krawedzi sudeckiego uskoku brzeznego. W gérnooligocenskich
osadach rowu Mokrzeszowa wystepujg wytgcznie klasty pocho-
dzgce z poétnocy, ze Wzgorz Strzegomskich (Grocholski, 1977),
a zupetny brak klastéw pochodzacych z dzisiejszego gérskiego
obszaru Sudetoéw jednoznacznie wskazuje na potudniowy kierunek
6wczesnego odptywu rzecznego i, tym samym, na elewowang po-
zycje bloku przedsudeckiego.

Zgodnie z wynikami badan bardziej wspotczesnych (Coubal i in.,
2015; Sobczyk, Szczygiet, 2021), reorganizacja regionalnego pola
naprezen w gornej skorupie pétnocnej czesci Masywu Czeskiego,
w tym na bloku dolnoslgskim, potgczona ze zmiang planu pionowych
przemieszczen sktadajgcych sie nan blokow tektonicznych, nastg-
pita w srodkowym miocenie. Wigzata sie ona z przyjeciem przez
osie najwigkszego naprezenia poziomego S,,.,, orientacji WNW-
ESE (ok. 300°) oraz z uniesieniem na uskoku sudeckim brzeznym
bloku Sudetoéw ponad blok przedsudecki wraz z towarzyszgcymi,
gtéwnie zrzutowymi, przemieszczeniami réznicowymi blokéw skta-
dowych Sudetéw i ich pétnocnego przedpola (fig. 5, 6). Znaczna
czes$¢ dyslokacji waryscyjskich przedpermskiego podtoza bloku
dolnoslgskiego zostata wowczas reaktywowana, czasem ze zmia-
ng zwrotu przemieszczenia na uskokach. Na taka tez sytuacje na
sudeckim uskoku brzeznym wskazujg szczegétowe badania Stépa-
néikovej i jej zespotu (2010, 2011, 2022). Nalezy zauwazyé¢,
ze wczesniejsi autorzy wypietrzenie bloku sudeckiego ponad przed-
sudecki odnosili raczej do schytku miocenu (Oberc, Dyjor, 1969;
Oberc, 1972).

Istotna zmiana zwrotu wypadkowego przemieszczenia zrzutowego
na uskoku brzeznym, powodujgca podniesienie Sudetéw wzgledem
bloku przedsudeckiego spowodowata, ze z poczatkiem miocenu
Srodkowego doszto do znaczniejszej akumulacji osadow klastycz-
nych i organogenicznych na tym bloku. Na podstawie analizy flor
kopalnych stwierdzono, ze cienkie tawice wegla brunatnego sa
korelowalne z poktadami Il i IV ($cinawskim i dgbrowskim) wyste-
pujgcymi na Nizu Polskim (Piwocki, 1965; Dyjor, Sadowska, 1977,
1987; Ciuk, Piwocki, 1979; Koscidwko, 1982; Piwocki, Ziembinska-
-Tworzydto, 1995). Jedynie w gtebokich rowach tektonicznych Zy-
tawy, Radomierzyc i Legnicy wystepujg wegle brunatne wigkszej
migzszosci (Kasinski, 2000; Kasinski i in., 2003, 2015), reprezen-
tujgce poktady: Il Scinawski i Il tuzycki, a nawet oligocenskie osa-

dy jeziorne (Walther, Kvacek, 2007). Wiek poktadu IV dgbrowskie-
go szacuje sie na ok. 21-22 min lat, poktadu Il $cinawskiego na
ok. 17-18 min lat i Il tuzyckiego na ok. 14—15 min lat (Kasinski,
Stodkowska, 2017). Osady miocenskie wystepujgce po polskiej
stronie Sudetéw i bloku przedsudeckiego sa w petni skorelowane
z osadami wystepujacymi w Saksonii (Piwocki, Ziembinska-
-Tworzydto, 1997; Standke, 2006).

W miocenie $rodkowym i p6znym w wypietrzanych Sudetach ero-
dowane byty przewaznie osady drobnoklastyczne i zwietrzeliny
ilaste. Miejscami ich aktualna migzszos¢ przekracza 100-150 m
(Kural, 1979; Kosciowko, 1982; Piwocki i in., 2004). Osady te aku-
mulowane byty zaréwno na bloku przedsudeckim, jak i na mono-
klinie przedsudeckiej. W Sudetach Zachodnich wypetniaja one row
Ohrzy, zapadliska Radomierzyc i Siekierczyna (Berezowska, Be-
rezowski, 1968; Kasinski, Panasiuk, 1987) oraz wystepuja w rejo-
nie Mirska i Olszanicy. Na podstawie sktadu petrograficznego
frakcji zwirowej oraz mineratéw ilastych i ciezkich frakcji nieprze-
zroczystej mozna korelowac te osady z dziatalnoscig erozyjno-
depozycyjng konkretnych rzek (Czerwonka, Krzyszkowski, 2001;
Branski, 2002; Badura, Przybylski, 2004a).

8.3.3. Srodkowy miocen—plejstocen: zapis
aktywnosci tektonicznej Sudetéw w neogenie

Nowych danych dla zrozumienia rozwoju tektonicznego Sudetéw
w poznym kenozoiku dostarczajg réwniez stanowiska kopalnego
krasu z okolic Nowego Waliszowa w pasmie Krowiarek (Masyw Sniez-
nika, Sudety Wschodnie). Oznaczenia wykonane dla osadéw wypet-
niajgcych leje krasowe wykazaty obecnos¢ palinomorf srodkowo-
miocenskich o wieku depozycji 15,0 +1,5 min lat temu (lang—serrawal;
Sobczyk i in., 2024). Wynikajgce z tego znaleziska wnioski paleoge-
ograficzne wskazuja, ze przed $srodkowym miocenem obszar tego
fragmentu Sudetoéw charakteryzowat sie krajobrazem wyzynnym,
jednak nie gorskim, ze znacznym udziatem obszaréw podmoktych.
Opierajac sig na wspomnianych danych, jako poczatek wypietrzania
wschodniej czesci bloku sudeckiego i zwigzanego z nim formowania
sie rzezby typowo gorskiej, zblizonej do wspoétczesnej, przyjmuje
sie — podobnie jak na podstawie szeregu innych, wspomnianych juz
przestanek — srodkowy miocen. Skale tgcznego wypietrzenia sza-
cuje sie na 500-1600 m, na podstawie réznicy wysokosci pomiedzy
podkredowym dnem rowu Nysy, a dzisiejszg powierzchnig szczyto-
wa Masywu Snieznika (Don, Don, 1960; Don, Gotowata, 2008). Po-
dobnie, po badenie (srodkowy miocen) rejon Krasu Morawskiego
miat zosta¢ wypietrzony o ok. 500 m (Otavaiin., 2003), przy jedno-
czesnej intensywnej erozji, ktéra w rejonie Otchtani Hranickiej (cz.
Hranicka propast) miata skutkowa¢ wyztobieniem w dewonskich
wapieniach kanionu o gtebokosci ok. 900 m (Klanica i in., 2020).
W przypadku NE skraju Sudetéw Wschodnich, w podobnym prze-
dziale czasu ulegt on podniesieniu o ok. 250 m. Podane tu maksy-
malne wartosci oszacowanego wypietrzenia sg zblizone do tych
z rejonu Karkonoszy, gdzie rozmiary erozji zwigzanej z wynoszeniem
bloku karkonoskiego od momentu umiejscowienia intruzji bazaltowe;
pod koniec oligocenu (szat) w rejonie Snieznych Kottéw wyliczono
na 800 m (Zagozdzon, Zagozdzon, 2006), co przektada sie na $red-
nie tempo ekshumacji na poziomie 0,03 km/min lat.

Na bloku przedsudeckim, szczegdlnie w rejonie wystepowania
wzgérz wyspowych (Sleza, Wzgdrza Strzegomskie, Strzelinskie,
Niemczanskie, Bielawskie i in.) w miocenie srodkowym rozwinieta
juz byta rzezba o charakterze wyzynnym z deniwelacjami rzedu
250-500 m, wyksztatcona w czasach, gdy blok byt wypietrzony
wzgledem Sudetéw (Badura, 1999). Zatozenie tej rzezby mozna
przypisywac zarowno gtebokiemu wietrzeniu podpowierzchniowemu,
opisanemu przez Budela (1957; Migon, 1992, 1997), jak i czynnikom
tektonicznym (Badura, 1999). Ocena, ktory z tych dwoéch czynnikéw
miat wiekszy wptyw na uksztattowanie powierzchni, jest kazdorazo-
wo trudna z powodu znacznego przykrycia bloku przedsudeckiego
osadami kenozoicznymi oraz powszechnej wsréd twércéw lokalnych
opracowan geologicznych maniery zaliczania utworéw zwietrzelino-
wych podtoza do formacji osadowej neogenskiej. Tymczasem strop
osadow zwietrzelinowych wyznacza zwykle kopalng, przedsrodko-
womiocenska powierzchnie terenu. Wspomniany problem metodycz-
ny dotyczy wigkszosci dotychczasowych opracowan, ktére opisujgc
powierzchnie podkenozoiczne, de facto pokazujg strop powierzchni
niezwietrzatej skaty podtoza (np. Cwojdzinski, Jodtowski, 1978; Ku-
ral, 1979; Koscidéwko, 1982). W rezultacie, w przypadku wygenero-
wania w ten sposéb wyraznych deniwelaciji tej powierzchni na mapach
geologicznych, interpretowano je jako uskoki, nie uwzgledniajgc
przedmiocenskiej wyzynnej rzezby terenu.

W pliocenie i wczesnym plejstocenie blok sudecki stanowit juz ob-
szar wyniesiony wzgledem bloku przedsudeckiego, o czym $wiad-
czg m.in. dane geologiczne (Dyjor, 1983a, 1993) i geomorfologicz-
ne (por. Rézycka, Migon, 2017). W Sudetach erodowane byty wte-
dy dolne partie profili wietrzeniowych lub odstonietych skat podto-
za. Odstoniecie spagowych partii profili wietrzeniowych lub stabo
zwietrzatych skat podtoza zmienito rodzaj akumulowanych na



bloku przedsudeckim osadéw na grubookruchowe, nazywane tam
biatymi zwirami (Zeuner, 1928; Behr, zur Mihlen, 1933) lub wyréz-
nianymi jako zwiry serii/formacji Gozdnicy (Dyjor, 1966). Biaty ko-
lor tych osadoéw wynika z dominacji klastow mlecznych i czgsciowo
przezroczystych kwarcéw, chemicznie wybielonych permskich
ryolitéw (porfirow) oraz dominacji spoiwa ilastego, gtéwnie kaoli-
nowego, oklejajgcego pozostate sktadniki skalne (Czerwonka,
Krzyszkowski, 2001; Badura, Przybylski, 2000, 2004b).

Na obszarze bloku Sudetéw utwory tego wieku sg ograniczone do
pojedynczych wystgpien lgdowych osadéw pliocenu i plejstocenu
w rejonie Kotliny Ktodzkiej (Jahn i in., 1984; Sroka, Kowalska, 1998).
W Lutyni koto Lgdka Zdroju bazalty datowane na wczesny pliocen
(zankl — 4,58-4,77 min lat; Panczyk i in., 2023) wylaty sie bezpo-
Srednio na wysokg, 50-metrowg terase rzeczng Biatej Lgdeckiej
(Berger, 1932; Krzyszkowski i in., 2000). Uzywajac tego stanowiska
jako reperu wiekowego dla poziomu dna doliny Biatej Lgdeckiej
w pliocenie oszacowano $rednie tempo wcinania sie tej doliny na
0,012 mm/rok (tj. 12 m/min lat) podczas pliocenu—plejstocenu (Sob-
czykiin., 2024). Przektada sig to na lokalne wyniesienie/denudacje
tego fragmentu bloku sudeckiego o kilkadziesigt metrow w ciagu
ostatnich 5 min lat, co pozostaje w zgodnosci z niewielkimi rozmia-
rami czwartorzedowych ruchéw pionowych (50-100 m) szacowa-
nymi dla pobliskiego rowu gérnej Nysy Ktodzkiej (Przybylski, 1998;
Krzyszkowski i in., 2000; Badura, Rauch, 2014).

Wyzej wykazany generalny brak — cho¢ z nielicznymi wyjatkami
— osadowego zapisu geologicznego dla kenozoiku na obszarze
bloku Sudetéw (nie biorgc pod uwage czwartorzedowych aluwiéw)
wskazuje, ze obszar ten byt elewowany podczas paleogenu i neo-
genu, jednakze doktadniejsze okreslenie wieku, skali i zasiegu tego
wypietrzenia metodami opartymi na analizie osadéw wcigz pozo-
staje przedmiotem badan i dyskusiji (zob. Migon i in., 2025).

Aktywno$¢ tektoniczna obszaru sudeckiego byta réwniez przedmio-
tem licznych opracowan z zakresu geomorfologii tektonicznej (Sro-
ka, 1991, 1997; Migon, 1996, 1999a; Badura i in., 2007a; Sobczyk,
Kasprzak, 2014; Rézycka, Migon, 2017, 2022, 2023; Rozycka i in.,
2021; Migon i in., 2025), ktéra w swych zatozeniach jest ukierunko-
wana na poszukiwania zwigzku miedzy rozwojem rzezby (procesy
egzogeniczne) a aktywnoscia tektoniczng podtoza. Nalezy jednak
zaznaczyc¢, ze cho¢ zastosowanie réznych metod geomorfometrycz-
nych umozliwia ocene ilosciowg rzezby, interpretacja uzyskanych
wynikow w kontekscie aktywnosci tektonicznej gtebszego podtoza
nastrecza réznego rodzaju trudnosci. Wynikajg one gtdwnie z braku
jednoznacznych przestanek potwierdzajacych bezposredni zwigzek
przyczynowo-skutkowy miedzy rozwojem rzezby a procesami tek-
tonicznymi. Uwzgledniajgc powyzsze uwagi, badania morfotekto-
niczne prowadzone w ostatnich dziesiecioleciach na obszarze Su-
detéw wskazujg na kilka gtownych stref mtodej aktywnosci tekto-
nicznej. Idac od zachodu, sg to rejon masywu karkonosko-izerskie-
go i Rudaw Janowickich (Sroka, 1991; Migon, 1996); masyw Gor
Sowich (Rézycka i in., 2021), strefa sudeckiego uskoku brzeznego
(Migon, 1999a; Badura i in., 2007a); Gory Bystrzyckie i Orlickie (Ro-
zycka, Migon, 2022, 2023), Masyw Snieznika i Wysoki Jesenik (Sro-
ka, 1997; Sobczyk, Kasprzak, 2014). Skala ruchéw pionowych inter-
pretowanych na podstawie wskaznikéw morfometrycznych pozosta-
je w zakresie od kilkudziesieciu do kilkuset metréw, jednakze ich
dynamika i wiek pozostajg wcigz w sferze dyskusji naukowej. Do
podnoszonych w literaturze przejawéw mtodej aktywnosci tektonicz-
nej w zapisie geomorfologicznym zalicza sie réwniez reorganizacje
sieci rzecznej zwigzang z nierébwnomiernym dzwiganiem podtoza.
W Sudetach, z wyjatkiem rejonu Gor Bystrzyckich i Orlickich oraz
potudniowego segmentu sudeckiego uskoku brzeznego, nie stwier-
dzono dotychczas wyraznego zwigzku miedzy tymi procesami (Mi-
goniin., 2025).

8.3.4. Kenozoiczne deformacje kruche
i wspoéitczesna geodynamika bloku
dolnoslaskiego

Niezaleznie od trudnos$ci z badaniem neogenskiej aktywnosci tek-
tonicznej bloku dolnoslgskiego, a zwtaszcza Sudetéw, metodami
litostratygraficzno-sedymentologicznymi, nie ulega watpliwosci, ze
podczas neogenu i plejstocenu, a réwniez i we wczesniejszych
fazach kenozoiku aktywna byta rozlegta i ztozona sie¢ uskokéw
i spekan, wytworzona w toku dtugotrwatych kruchych deformacji
poznowaryscyjskich, ekstensji permsko-jurajsko-wczesnokredowej
i kompresji péznokredowo-wczesnopaleogenskiej (zob. Sobczyk,
Szczygiet, 2021; Kowalski, 2021). Starsze struktury w podtozu ule-
gaty reaktywacji, w stosunkowo mtodych skatach pokrywy powa-
ryscyjskiej byty generowane struktury nowe, czesto odziedziczone
(potomne) wzgledem starszych nieciggtosci strukturalnych w pod-
tozu. Uktad — czesciowo hipotetyczny — aktywnych w neogenie
nieciggtosci strukturalnych przedstawia do$¢ powszechnie znana

w gronie specjalistow, choé dotad publikowana tylko fragmentami
mapa neotektoniczna SW Polski Badury i Przybylskiego (2000),
ktérej sudecki fragment przedstawiony jest na figurze 6. Postulo-
wana aktywnos$¢ sudeckiego uskoku brzeznego w pliocenie i plej-
stocenie byta podnoszona m.in. dla rejonu Ztotoryi, gdzie na pod-
stawie osadoéw stozka naptywowego pre-Kaczawy wskazywano
zarowno lewoskretng (Mastalerz, Wojewoda, 1990), jak i prawo-
skretng sktadowg przesuwczg (Wojewoda i in., 2024), z postulo-
wanym przez autoréw catkowitym przemieszczeniem poziomym
siegajgcym 2 km, co do ktérego nie ma dotychczas wystarczajacych
dowoddw.

Oprécz oméwionego juz powyzej sudeckiego uskoku brzeznego, do
najwazniejszych aktywnych w neogenie stref uskokowych obszaru
sudeckiego jest zaliczana strefa uskokowa Pofi¢i—Hronov (fig. 5)
o biegu WNW-ESE (Novakova, 2014; Spacek i in., 2006, 2015; Wo-
jewoda, 2009; Sobczyk, Szczygiet, 2021). W swej czes$ci wschodniej,
ta strefa uskokowa jest réwnolegta do biegngcego na linii WNW-ESE
lewoskretnego uskoku Kamienny Grzbiet—Babilon (Don, Gotowata,
2008), ktoéry ukosnie przecina pétnocne ograniczenie rowu gorne;j
Nysy Ktodzkiej i kontynuuje sie w rejon Kletna. Aktywnos¢ tektonicz-
na wschodniego odcinka tej strefy uskokowej byta przedmiotem m.in.
badan speleosejsmologicznych (Szczygiet i in., 2021). W Jaskini
Niedzwiedziej w Kletnie, opierajgc sie na datowaniu spekanych na-
ciekow metodg uranowo-torowg, wyrézniono pie¢ okreséw aktyw-
nosci sejsmicznej wschodniej czesci polskich Sudetéw w przedzia-
le miedzy 320 a 21 tys. lat temu (Szczygiet i in., 2021). Jako poten-
cjalne zrodta dla odnotowanych wstrzgsow sejsmicznych wskazano
sudecki uskok brzezny, uskok Trzebieszowice—Biela oraz zespo6t
uskokéw obramowujacych row gornej Nysy Ktodzkiej. O wspotczesnej
umiarkowanej aktywnosci sejsmicznej tego fragmentu bloku sudec-
kiego swiadczy m.in. odnotowane w dniu 11 lutego 2025 roku po
potudniowej, morawskiej, stronie Masywu Snieznika trzesienie zie-
mi o magnitudzie M = 2,3 (zrédto: http://www.emsc-csem.org). Ogni-
sko tego wstrzasu potozone byto ok. 8 km na SE od Jaskini Niedz-
wiedziej w Kletnie, w rejonie regionalnej strefy uskokowej Kamieni-
ca—Hyn¢ice o biegu N-S, ktéra jest rownolegta do uskoku Kletna
obcinajgcego od zachodu soczewke staropaleozoicznych marmu-
row.

Wraz ze wspomniang juz kilkakrotnie inwersjg bloku Sudetéw wo-
bec bloku przedsudeckiego, w wyniku silnej denudacji, materiat
zwietrzelinowy (gtéwnie muty i ity) byt od $rodkowego miocenu
deponowany na bloku przedsudeckim i na monoklinie przedsudec-
kiej. Podczas epizodow wzglednego uspokojenia ruchéw tektonicz-
nych w przedziale czasu obejmujgcym srodkowy miocen od 18 do
12 min lat, na bloku przedsudeckim oraz w rowie Ohrzy utworzyty
sie poktady wegla brunatnego. W Sudetach brak osadéw miocen-
skich (poza stanowiskami krasu kopalnego z Nowego Waliszowa;
Sobczyk i in., 2024) utrudnia wskazanie wieku wiekszosci kotlin
o ewidentnych zatozeniach tektonicznych, jak np. synklinorium
Srédsudeckie, row gornej Nysy Ktodzkiej czy Kotlina Jeleniogorska.

W kenozoiku blok dolnoslgski doswiadczyt takze diugotrwatego
epizodu wulkanizmu srodptytowego w postaci ekstruzji alkalicznych
magm bazaltoidowych oraz depozycji zwigzanych z nimi skat piro-
klastycznych, a takze intruzji skat subwulkanicznych w goérnej sko-
rupie. Kenozoiczne zjawiska wulkaniczne trwaty — z przerwami — od
poczatku paleocenu do pliocenu, a miejscami do plejstocenu (Ko-
pecky, 1979; Suhr, 2003; Cajz i in., 2012), wykazujgc najwieksze
natezenie na przetomie oligocenu i miocenu (Birkenmajer, Pécskay,
2002; Birkenmajer i in., 2002a, b, 2004; Badurai in., 2005; Panczyk
iin., 2023). W skali ponadregionalnej, sudecki wulkanizm kenozo-
iczny odnoszony jest przez réznych autoréw do srodkowo- i za-
chodnioeuropejskiej alkalicznej prowincji wulkanicznej (Wimme-
nauer, 1974; Wilson, Downes, 1991; Ulrych i in., 2011; Blchneri in.,
2015), badz nawet — w skali jeszcze wiekszej — do ,wokoétsrodziem-
nomorskiej anorogenicznej kenozoicznej prowincji magmowej”
(Lustrino, Wilson, 2007; Sharkov, Svalova, 2011), o genezie gene-
ralnie zwigzanej z aktywnos$cig piéropuszy ptaszcza. Szerokie
rozprzestrzenienie i zakres czasowy kenozoicznego wulkanizmu
w regionie pozwala przypuszczac, ze owczesny gradient geoter-
miczny w gornej skorupie Dolnego Slgska mogt by¢ — przynajmniej
lokalnie — wyraznie wyzszy niz wspotczesnie (por. Danisik i in.,
2012).

Obecnie metodami geodezyjnymi rejestruje sie niewielkg dynami-
ke skorupy ziemskiej na obszarze Dolnego Slgska (Caconi in.,
1999; Cacon, Dyjor, 2002; Kontny, 2004; Kapton, Cacon, 2009;
Grzempowski iin., 2012; Jamroz i in., 2014). Badania te wskazujg
na bardzo stabg dynamike ruchow poziomych i pionowych. Jednak
ciagi kilkuletnich obserwacji na razie nie pozwalajg na wycigganie
daleko idgcych wnioskéw. Wskazujg one, niemniej, ze uktad wspot-
czesnych naprezen tektonicznych w gornej skorupie pétnocnej
czesci Masywu Czeskiego dobrze wpasowuje sie kierunkowo
w geometrie srodkowoeuropejskiego pola naprezen (Jarosinski
iin., 2022).
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8.4. MONOKLINA PRZEDSUDECKA
| SLASKO-KRAKOWSKA ORAZ ZAPADLISKO
KREDY OPOLSKIEJ

Janusz Badura

Obszary utworzonych na przetomie kredy i paleogenu monokliny
przedsudeckiej i slgsko-krakowskiej zostaty objete w neogenie ru-
chami tektonicznymi (Deczkowski, Gajewska, 1980; Widera, 2004;
Widera i in., 2008), m.in. prowadzgcymi do utworzenia sie zapadli-
ska kredy opolskiej. To ostatnie, czesto nazywane basenem kredy
opolskiej (Oberc, 1974; Kotanski, Radwanski, 1977), nie reprezen-
tuje jednak pierwotnie odizolowanego od otoczenia basenu sedy-
mentacyjnego. Jego osady pod wzgledem faunistycznym sg podob-
ne do rownowiekowych osadow rozpoznanych w niemieckim base-
nie kredowym (Tarkowski, 1991). Na podstawie analizy profili otwo-
réw wiertniczych i profilowan geoelektrycznych prowadzonych w ra-
mach opracowania arkuszy Szczegdétowej Mapy Geologicznej
Polski w skali 1:50 000 stwierdzono obecnos$¢ dyslokacji obramo-
wujgcych omawiane obnizenie i zinterpretowano je jako péznoal-
pejskie zapadlisko tektoniczne (Badura, Przybylski, 1997, 2016;
Przybylski, Badura, 2016).

Potudniowe czesci zapadliska kredy opolskiej i przedtuzenie w tym
kierunku monokliny $lasko-krakowskiej uksztattowaty sie w strefie
zwigzanej z rozwojem zapadliska przedkarpackiego i rowu tektonicz-
nego Kedzierzyna zatozonego miedzy Sudetami Wschodnimi a blokiem
przedsudeckim. Nasuwajgce sie gtéwnie podczas miocenu ku N i NW
Karpaty zewnetrzne powodowaty pekanie Masywu Czeskiego i for-
mowanie sie w jego obrebie gtebokich rowow tektonicznych. Réw
Kedzierzyna jest strukturg o takiej genezie. Wypetniajg go osady
morskie Paratetydy. Najstarsze z tych osadow pochodzg z wczesne-
go miocenu $rodkowego — karpatu (Alexandrowicz, 1966).

Potudniowe przedtuzenie monokliny slgsko-krakowskiej stopniowo
ugina sie w kierunku pobliskich Karpat. W potnocnej czesci zapa-
dliska kredy opolskiej erozyjny strop skat mezozoicznych znajduje
sie na gtebokosci 150-300 m, obnizajgc sie ku potudniowi (Jura,
2001). Postepujagca denudacja utworéw mezozoicznych obu mo-
noklin i zapadliska kredy opolskiej w paleogenie i neogenie wyni-
kata ze stopniowego wypietrzania watu metakarpackiego (strefy
wyniesien na dalekim przedpolu Karpat, na N, NE i NW od zapa-
dliska przedkarpackiego — termin wprowadzony przez J. Nowaka,
1927, i wcigz stosowany). Mezozoiczne i permskie utwory obu mo-
noklin oraz osady kredy gornej w zapadlisku opolskim podczas
paleogenu i wczesnego neogenu ulegaty czesciowej erozji siega-
jacej w gtgb od kilkudziesieciu do ok. 2000 m (Lewandowski, 1993).

Wedtug niektérych autoréw, zapadlisko kredy opolskiej byto ograni-
czone od zachodu przez wat metakarpacki (Lewandowski, 2015),
ewoluujgcy w strukture watu przedkarpackiego (fig. 1, 3; Jarosinski
i in., 2009). Jednakze w miocenie wczesnym i srodkowym obszar
zapadliska stanowit juz wododziat europejski miedzy zatokg Parate-
tydy a pra-Morzem Pétnocnym (Badura, Przybylski, 2004b, c). Na tej
podstawie uzasadniony wydaje sie postulat rozszerzenia obszaru
watu metakarpackiego, a nastepnie przedkarpackiego, o blok przed-
sudecki, jak i same Sudety (Dyjor i in., 1977; Badura, Przybylski,
2004c; Zuchiewicz i in., 2007; Sobczyk i in., 2024; Sobczyk, 2025).

Wspo6lng cechg taczacy trzy jednostki strukturalne — monoklineg
przedsudecka, zapadlisko kredy opolskiej oraz monokling $lgsko-
krakowska byto ich wypietrzenie w wyniku ruchéw alpejskich w oli-
gocenie i wczesnym miocenie (Zuchiewicz i in., 2007). W miocenie
srodkowym na tych obszarach zaczety zaznaczac sie réznice
w rozwoju. Wschodnia cze$¢ monokliny przedsudeckiej nadal byta
podnoszona, podczas gdy zachodnig objety ruchy obnizajace (Stac-
kebrandt, 2005; Zuchiewicz i in., 2007). W miocenie $rodkowym
i poznym oraz w pliocenie byty obnizane zaréwno monoklina przed-
sudecka, jak i zapadlisko kredy opolskiej. Obnizanie to mogto mie¢
zwigzek z migracjg osi tzw. Srodkowoeuropejskiej strefy subsyden-
cji ku SE (Aizberg i in., 2001; Ludwig, 2001; Stackebrandt, 2005).
Z kolei monoklina $lasko-krakowska w miocenie byta wypietrzana,
z wyjatkiem jej potudniowej czesci. Potudniowy brzeg Paratetydy
byt natomiast pogrgzany w zapadlisku przedkarpackim w wyniku
uginania sie skraju platformy europejskiej, obcigzonej stosem ptasz-
czowin karpackich. W miocenie zatoka Paratetydy przesuneta sie
na zachod, obejmujac obszar miedzy Sudetami Wschodnimi, za-
chodnig czescig bloku przedsudeckiego oraz potudniowg czescig
zapadliska kredy opolskiej (Stahl, 1933; Dyjor i in., 1977; Kosciow-
ko, 1982). W miocenie srodkowym, a zwtaszcza péznym, i plioce-
nie omawiane obszary zaczety sie pod wzgledem tempa pionowych
ruchow tektonicznych coraz silniej réznicowac.

8.4.1 Monoklina przedsudecka

W wyniku miodalpejskich ruchéw tektonicznych w SW Polsce wy-
odrebnity sie trzy jednostki strukturalne podtoza waryscyjskiego

(Zelazniewicz i in., 2011). Na potudniu najwyzej wypietrzone zo-
staty Sudety. Na NE od sudeckiego uskoku brzeznego, krystalicz-
ne podtoze orogenu waryscyjskiego znalazto sie¢ w obrebie zale-
gajagcego nizej bloku przedsudeckiego. Dalej ku NE podtoze wary-
scyjskie, zrzucone jeszcze nizej, o 150 do 450 m, na uskokach
srodkowej Odry (Oberc, 1962) i przykryte osadami permo-mezo-
zoiku, pod nieduzym kgtem obniza sie stopniowo ku synklinorium
szczecinsko-miechowskiemu (fig. 7) z jego segmentami: szczecin-
sko-gorzowskim, mogilenskim, t6dzkim (mogilensko-té6dzkim), ele-
wacjg radomszczanska (fatdami radomszczanskimi) i segmentem
miechowskim (Zelazniewicz i in., 2011). Umowny pétnocny i pot-
nocno-wschodni zasigg monokliny przedsudeckiej wyznacza kon-
takt skat triasowych i jurajskich z utworami kredy na podkenozo-
icznej powierzchni erozyjnej. Od zachodu monoklina graniczy z gte-
bokim basenem kredy niemieckiej. Potudniowg jej granice stanowi
krawedz bloku przedsudeckiego. W rejonie Lubina i Polkowic na
obszarze dziatalnosci gorniczej KGHM-u deniwelacje podtoza
przedmiocenskiego dochodzg do 158 m (Frankiewicz, 1982). W stre-
fie dyslokacyjnej srodkowej Odry rozpoznano ztozony system usko-
kow, ktorych czesé charakteryzuje sie kulisowym utozeniem. Wigk-
sz0s$¢ uskokdw rozpoznanych w osadach cechsztynskich ma swo-
ja kontynuacje w mtodszych kompleksach (Salski, 1975). Pomimo
tego, sugerowany w niektorych pracach (Markiewicz, 2007; Mar-
kiewicz, Winnicki, 2007) wptyw tych uskokow, a takze tektoniki
solnej na rozwoj rzezby terenu, w tym Wzgorz Trzebnickich i Dal-
kowskich, nie zostat potwierdzony w badaniach Badury i in. (2007a).
Szczegotowa analiza danych wiertniczych wykonanych na potrze-
by tych badan wykazata stusznos¢ wczesniejszych wynikéw analiz
tektonicznych Salskiego (1975).

We wczesnym miocenie zachodnia i potnocno-zachodnia czes¢
monokliny byta silniej obnizana niz czesci srodkowa i wschodnia.
Obnizanie to miato zwigzek z migracjg osi wspomnianej juz rozle-
gtej strefy nazywanej srodkowoeuropejska strefg subsydencji
(Aizbergiin., 2001; Ludwig, 2001), rozciggajacej sie od pra-Morza
Potnocnego przez pétnocno-wschodnie Niemcy na obszar Dolne-
go Slgska. W miocenie $rodkowym w osi tego obnizenia miaty
miejsce trzy transgresje morskie. Wedtug Standke (2006) najdalej
ku potudniowemu wschodowi zasigg morza osiggngt rejon Cottbus
w Niemczech. Na obszarze zachodniego Dolnego Slgska szeroko
rozwinety sie wtedy obszary podmokte, w ktérych nastgepowata
sedymentacja serii buroweglowych.

W dolinach rzecznych, m.in. w dolinie pra-Kaczawy, powstaty jed-
ne z najwigkszych w Polsce zt6z wegla brunatnego (Kasinski, 2009).
Ztoze Scinawa jest potozone w cato$ci na monoklinie przedsudec-
kiej. Mniejsze ztoza powstaty w rejonie Gubina oraz w obnizeniach
dolinnych zwigzanych z 6wczesng siecig rzeczng. Najstarszymi na
tym obszarze sg poktady wegla brunatnego warstw dgbrowskich
(Frankiewicz, 1982; Piwocki, 2004). Z kolei poktady $cinawski i tu-
zycki tworzg najbardziej migzsza serie brunatnoweglowg (Piwocki
iin., 2004; Widera, 2022). W wilgotnym klimacie, w wyniku subro-
zji soli kamiennych lub skat weglanowych powstaty leje krasowe
(Preidl, Tomaszewski, 1965 vide Frankiewicz, 1982; Markiewicz,
2007), w ktorych rozpoznane zostaty niewielkie soczewy wegla
brunatnego (Badura i in., 2007a).

Na monoklinie przedsudeckiej w jej czesci srodkowej oraz wschod-
niej podczas miocenu srodkowego zachodzity ruchy pionowe,
sprzyjajac tworzeniu sie licznych rowow tektonicznych (fig. 7). Wy-
ksztatcity sie tam dwa systemy rowéw. Jeden system, Szamotuty—
Poznan—-Oles$nica rozcigga sie subpotudnikowo na dystansie 150
km (Wideraiin., 2008). Drugi system rowéw ma przebieg NW-SE
i zwigzany jest z walng dyslokacjg Poznan—Kalisz. Sko$nie wzgle-
dem tych systemoéw uktadajg sie rowy Chobieni—Rawicza, Chru-
Sciny—Nowej Wsi czy Ztoczewa. W rowach tych zachodzity w réznym
czasie zarowno ruchy wypietrzajgce, jak i obnizajgce. Rozwdj rowow
przebiegat synchronicznie z formowaniem sie tzw. europejskiego
systemu rowoéw (Ziegler, 1992; Ziegler, Dézes, 2007). W zrzuconym
podtozu dna rowdéw miejscami zachowaty sie relikty osadéw kredy
goérnej, jury lub triasu — mtodszych od skat podniesionych obszarow
ramowych tych rowéw. (Deczkowski, Gajewska, 1980; Widera,
2004, 2022; Widera i in., 2008). W strefie uskokéw Poznan-Ole-
Snica wyraznie widoczne sg efekty stopniowego przesuwania sig
subsydencji z pétnocy na potudnie. Manifestuje sie to pojawianiem
coraz mtodszych ogniw miocenu wypetnienia rowéw w kierunku
potudniowym (Widera i in., 2008). W miocenie $rodkowym w rowach
zaznaczyty sie najsilniejsze ruchy obnizajgce. W rowach utworzy-
ty sie poktady wegla brunatnego warstw scinawskich i tuzyckich.
W péznym miocenie i pliocenie tempo osiadania byto wolniejsze.
We wczesniejszym okresie sumaryczna wielko$¢ przemieszczen
dochodzita do 150 m, w p6znym neogenie nie przekroczyta 70 m
(Widera i in., 2008).

W plejstocenie w obrebie rowdéw nie zanotowano znaczniejsze;j
subsydenciji. Jak sie wydaje, omoéwione powyzej struktury tekto-
niczne nie miaty istotnego wptywu na procesy transgresji i stagna-
cji ladolodow plejstocenskich. W przypadku deformacji glacitekto-
nicznych, zwigzane z nimi depresje i moreny spietrzone nie nawig-
zujg do przebiegu rozpoznanych struktur tektonicznych (fig. 7).



W rzezbie terenu Wzgorz Trzebnickich oraz w okolicach Namysto-
wa zaznaczajg sie charakterystyczne lineamenty. Zostaty one roz-
poznane na numerycznym modelu rzezby terenu, opracowanym na
podstawie danych LiDAR. Sposéb utozenia tych topolineamentéow
sugeruje ich tektoniczng geneze w zwigzku z wypietrzaniem o cha-
rakterze blokowym (fig. 8). Szczegdlnie odnosi sie to do topoline-
amentu w postaci regularnej skarpy rozcinajgcej potudniowe zbocza
Wzgérz Trzebnickich. Skarpa ta ma przebieg prostoliniowy, réw-
nolegty do uskoku srodkowej Odry (Badura, Przybylski, 1999).
Warto dodaé¢, ze od potnocy ksztatt wzgérz odzwierciedla zarys
lobu ladolodu, ktéry je glacitektonicznie spietrzyt. Analiza danych
z trzech dostepnych w tym rejonie otworéw wiertniczych osiagaja-
cych podtoze triasowe oraz profili elektrooporowych nie potwier-
dzita jednak obecnosci uskoku w sgsiedztwie omawianego lineamen-
tu (Baduraiin., 2021a, b). Przyjete w powyzszych opracowaniach
pionowe przemieszczenie podtoza triasowego o 20 m wydaje sie
zbyt mate, zeby wyttumaczy¢ tak wyrazny topolineament, wzdtuz
ktérego Wzgorza Trzebnickie sg podniesione o ok. 40 m. Drugi
z topolineamentéw o przebiegu NW-SE (fig. 8) wystepujgcy w re-
jonie Niemodlina ma wyrazny zwigzek z ptytkim zaleganiem skat
triasowych w podtozu osadéw plejstocenskich. Bieg tego topoline-
amentu dobrze koresponduje z orientacjag kuest i dyslokaciji tekto-
nicznych na obszarze Wyzyny Krakowsko-Czestochowskiej.

8.4.2. Zapadlisko kredy opolskiej

Zapadlisko kredy opolskiej od strony potudniowej przylega do Su-
detéw Wschodnich, a w okolicach Nysy do bloku przedsudeckiego
(fig. 9). Obnizanie dna zapadliska prawdopodobnie rozpoczeto sie
ok. 29 min lat temu. Wtedy miaty miejsce
erupcje law wulkanicznych w Graczach
(Panczykiin., 2023). W Ligocie Tutowickiej

przemieszczonych blokéw uskokowych. Na blokach podniesionych
pokrywa osadowa czgsto jest zredukowana nawet do utworow ce-
nomanskich (Badura, Przybylski, 1993, 2002, 2016).

Proces stopniowego przesuwania sie osi srodkowoeuropejskiej
strefy subsydencji ku SE w rejon Grodkowa doprowadzit do prze-
rwania watu metakarpackiego. Spowodowato to zmiane general-
nego kierunku przeptywu rzek z potudniowego na pétnocny, przy
wykorzystaniu powstatego obnizenia miedzy Wzgdrzami Strzelin-
skimi a garbem Chetma (Badura, Przybylski, 2004b). O dynamicz-
nym charakterze przeptywu rzek ku pétnocy w poczgtkowym okre-
sie po przerwaniu watu $wiadczg srodkowomiocenskie otwornice
typowe dla zapadliska przedkarpackiego, ktére byty znajdowane
w utworach formacji poznanskiej — ogniwa wielkopolskiego (Lucz-
kowska, Dyjor, 1971). Redeponowana mikrofauna otwornicowa
w przewazajgcej czgsci pochodzi z warstw podgipsowych wyréz-
nionych przez Alexandrowicza (1963). Tym samym, nalezy wyklu-
czy¢ mozliwo$¢ bytowania tych otwornic w $srodowisku silnie wy-
stodzonych wéd formacji poznanskiej, na dodatek w osadach o kil-
ka milionéw lat mtodszych.

W centralnej czesci zapadliska kredy opolskiej w rzezbie terenu
wyraznie zaznaczajg sie topolineamenty okonturowujgce obnizenie
o ksztatcie prostokata (fig. 11). Prostoliniowy topolineament od-
dziela Wat Niemodlinski od szerokiego obnizenia. Na krawedzi tego
watu znajdujg sie 3 wulkany, z ktérych najstarszy ma 29 0,18 min
lat (Panczyk iin., 2023). Skaty bazaltowe w Ligocie Tutowickiej sg
nieznacznie mtodsze. Ich wiek wynosi 27 +3 min lat (Birkenmajer,
Pécskay, 2002). Réznica wieku moze wynika¢ z zastosowania od-
miennych metod datowania skat bazaltowych.

dziatalno$¢ wulkaniczna miata miejsce ok.
27 min lat temu (Birkenmajer, Pécskay,
2002). Niewielkie fragmenty pokrywy kre-
dowej zachowaty sie pod utworami wulka-
nicznymi na Ptaskowyzu Gtubczyckim, na
Gorze $w. Anny oraz koto Osobtogi po
stronie czeskiej. Do péznego miocenu
Srodkowego obszar ten wraz z obiema mo-
noklinami stanowit zachodnig czes$¢ watu
metakarpackiego.

Odmiennie przebiegat rozwéj potudniowe;j
czesci zapadliska. Na ogdlng subsydencje
natozyty sie znaczne przemieszczenia
zwigzane z rozwojem zapadliska przedkar-
packiego. Na przedtuzeniu rownolezniko-
wej osi zapadliska powstat gteboki row
Kedzierzyna. Dyjor i in. (1977) wykazali
tektoniczne zatozenia tej struktury, zrzu-
cajacej o 1000 m podtoze karbonskie. Po-
niewaz kontynuuje sig¢ ona na zachod az
po masyw Braszowic (na potudnie od Zgb-
kowic), autorzy ci przyjeli, ze réow Kedzie-
rzyna przedtuza sie w, stanowigcy z nim
jedng genetycznie strukture, row Paczko-
wa. Wniosek ten zostat jednak sformuto-
wany na podstawie btednego rozpoznania
skat wysokooporowych lub niezwietrzatych
chemicznie w rowie Paczkowa (Cwojdzin-
ski, Jodtowski, 1978; Koscidwko, 1982). Nie

uwzgledniono, mianowicie, w tym przypad-
ku mozliwosci wystepowania grubych po-
kryw zwietrzelinowych skat krystalicznych,

zamiast klastycznych osaddw neogenskich.
Archiwalne materiaty kartograficzne z tego

terenu, de facto pokazywaty strop skat nie-
zwietrzatych, a nie tzw. etchplene sensu

Bidel (1957, za Migoniem, 1997), na ktérej
lezg utwory organiczne (wegle brunatne) lub
osady klastyczne. Otwér odwiercony w Bia-
tej (fig. 10), o catkowitej gtebokosci 1052,2 m
(Badura, Przybylski, 2002) potwierdzit
znaczng gtebokos¢ zalegania wystepowa-
nia skat podtoza krystalicznego. Obecnie
mozna przyjac¢, ze na przedtuzeniu rowu
Kedzierzyna powstat niezaleznie row Pacz-
kowa. Pierwszy z nich jest zwigzany z za-
padliskiem przedkarpackim. Drugi, nato-
miast, z systemem rowow powstatych na
przedpolu wypietrzanych Sudetéw (fig. 10).

b—~]15
9 12 — 16

FIG. 7. Szkic geologiczny zasiegu przedholocenskiej pokrywy kenozoicznej monokliny przedsudeckiej

i $lasko-krakowskiej oraz obszaréw przylegtych na tle jednostek jej podtoza lub typu utworzonych przez
nig struktur oraz sieci roznowiekowych dyslokacji aktywnych w neogenie i miejscami w plejstocenie.
Skroty (alfabetycznie): bg — blok gornosigski, ChNW - réw Chrusciny-Nowej Wsi Gornej, ChR - row
Chobieni-Rawicza, era - elewacja radomszczanska, GNK - row gornej Nysy Ktodzkiej, kbn - kredowy
basen niemiecki, rK - row Krzeszowic, st — synklinorium tédzkie, sm — synklinorium miechowskie,

smog — synklinorium mogilenskie, sp — synklinorium pétnocnosudeckie, ssg — synklinorium szczecinsko-
gorzowskie, wmk — wat metakarpacki, zko — zapadlisko kredy opolskiej, zM — zrab Mikotowa. Oznaczenia
barwne i liniowe na mapie: 1 — paleozoiczne i starsze kompleksy skalne Sudetéw zachodnich i bloku

przedsudeckiego, 2 — karbon dolny (kulm) Sudetéw wschodnich i ich przedpola, 3 — karbon gérny na bloku

Na podstawie prac kartograficznych stwier-
dzono, ze wszystkie granice zapadliska
kredy opolskiej sg pochodzenia tektonicz-
nego. W wielu rejonach, zaréwno w obrebie
zapadliska, jak i przy jego obrzezach,
stwierdzono wystepowanie wzajemnie

gornoslaskim, 4 — kredowo-paleogenskie osady fliszowe Karpat zewnetrznych. Osady fluwialne, glacjalne
illub fluwioglacjalne neogenu i plejstocenu: 5 — na bloku przedsudeckim, 6 — na monoklinie przedsudeckiej,
7 - na monoklinie $lasko-krakowskiej, 8 — na kredzie opolskiej, 9 — w synklinorium szczecifsko-miechowskim,
10 — w antyklinorium kujawskim, 11— w zapadlisku przedkarpackim, 12 — w plejstoceriskich morenach
spietrzonych; 13 — w pogrzebanych depresjach glacitektonicznych; 14 — w miocenskich rowach tektonicznych.
Oznaczenia liniowe: 15 — frontalne nasunigcia ptaszczowin Karpat zewnetrznych; 16 — uskoki
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FIG. 8. Uktad dyslokacji w podtozu
podkenozoicznym potudniowo-wschodniej
czesci monokliny przesudeckiej

(wg Cymermana, 2010) na tle rzezby terenu.
Dodatkowo na mapie jako uskok zaznaczono
potudniowa krawedz Wzgérz Trzebnickich
oraz miejsca nawiercenia wod termalnych
wraz z temperaturg wody

FIG. 9. Zapadlisko kredy opolskiej na

tle sasiednich struktur. Ukierunkowana
NW-SE dtuzsza o$ zapadliska nawigzuje
do biegu tzw. $rodkowoeuropejskiej

strefy subsydencji. 1 — neogen; 2 - kreda
gorna; 3 - trias; 4 - karbon; 5 — paleozoik

i neoproterozoik; 6 — bazalty; 7 — anomalie
magnetyczne wskazujace na obecno$¢ skat
zasadowych w podtozu; 8 — uskoki
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8.5. AKTYWNOSC WYBRANYCH ROWOW
TEKTONICZNYCH W PALEOGENIE

I NEOGENIE NA NIZU POLSKIM W SWIETLE
INTERPRETACJI DANYCH OTWOROWYCH
Marek Widera

Na obszarze Polski pozakarpackiej wyrézniono kilka duzych, dtu-
gich na kilkadziesigt do ponad 100 km, struktur tektonicznych o cha-
rakterze walnych stref uskokowych, z ktérych duza czes$¢ stanowi
ramy rowow tektonicznych (Deczkowski, Gajewska, 1980; Karn-
kowski, 1980; Kasinski, 1984, 2004; Krysiak, 2000; Widera, 2007,
2016, 2021, 2024). W celu omowienia ich aktywnos$ci w paleogenie
i neogenie wybrano pie¢ nastepujacych rowéw: Kleszczowa, Go-
stynia, Szamotut, Lubstowa i Adamowa (por. fig. 2, 7). Wszystkie
one sa zlokalizowane w obrebie duzych stref tektonicznych o star-
szych zatozeniach. Wigkszo$¢ z nich rozpoczeta swojg kenozoicz-
ng ewolucje tektoniczng juz w paleogenie, lecz gtéwne etapy ich
aktywnosci przypadajg na neogen. Nalezy w tym miejscu dodac,
ze niektore wzglednie ptytkie rowy w srodkowej Polsce (np. rowy
Niestusza—Gostawic, Kleczewa, Wtadystawowa) byty aktywne tek-
tonicznie wytgcznie w neogenie (Widera, 1998, 2004).

Cztery z wymienionych kenozoicznych rowéw tektonicznych nale-
z3 do nastepujgcych gtéwnych stref uskokowych: Poznan—Kalisz
(row Kleszczowa), Poznan—Oles$nica (réw Gostynia), Poznan—Sza-
motuty (row Szamotut) i Gopto—Ponetéw—Pabianice (row Lubstowa).
Przyjmuje sie, ze strefy te majg zatozenia co najmniej péznopale-
ozoiczne (wczesny perm), a w mezozoiku przeszty kolejne etapy
reaktywacji (Marek, 1977; Karnkowski, 1980; Deczkowski, Gajew-
ska, 1980). Ze wzgledu na odktucie mechaniczne pomiedzy pod-
tozem paleozoicznym a pokrywg mezozoiczng wzdtuz poktadow
soli cechsztynskich, reaktywacje tych stref w kenozoiku odnosimy
bezposrednio do podtoza mezozoicznego. Struktury te byty aktyw-
ne od triasu po krede. Stratygrafia paleogenu i neogenu na Nizu
Polskim jest oparta gtéwnie na kryteriach litologicznych (fig. 12),
dlatego wiek kolejnych etapow kenozoicznej aktywnosci wymienio-
nych rowow zostanie krétko scharakteryzowany na podstawie roz-
ktadu migzszosci i pozycji chronostratygraficznej poszczegdélnych
wydzielen litostratygraficznych (fig. 13-17).
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FIG. 12. Zgeneralizowany profil litostratygraficzny paleogenu i neogenu
w rowach tektonicznych na Nizu Polskim (Piwocki, Ziembiniska-Tworzydto,
1995, 1997; Widera, 2007, 2021). Gtéwne poktady wegla brunatnego:

5. — piaty czempinski; 4. — czwarty dabrowski; 3. — trzeci $cinawski;

2. - drugi tuzycki; 1. — pierwszy $rodkowopolski. Towarzyszace poktady
wegla brunatnego: 2a - drugi ,a” lubifski; 1a - pierwszy ,a” oczkowicki;
0. - zerowy ortowski

8.5.1. Row Kleszczowa

Jest to najgtebszy kenozoiczny réw tektoniczny na obszarze Polski
pozakarpackiej, ktérego gtebokos¢ przekracza 500 m. Strop me-
zozoiku (jura, kreda) obniza sie do rzednej 414 m p.p.m., natomiast
na jego skrzydtach siega powyzej 100 m n.p.m. (Gotowata, Hatusz-
czak, 2002). Row Kleszczowa rozcigga sie rownoleznikowo na
dtugosci ok. 80 km i ma szerokos¢ 1-3 km. Wysad solny Debiny
dzieli go na dwie czeséci, ze ztozami wegla brunatnego ,,Szczercéw”
i ,Betchatow” odpowiednio po jego zachodniej i wschodniej stronie
(fig. 13). Réw ten jest zlokalizowany w przegubie antykliny strefy
fatdow radomszczanskich (Zelazniewicz i in., 2011).

Kenozoiczna aktywnos$¢ tektoniczna niektorych fragmentéw rowu
Kleszczowa rozpoczeta sie zapewne juz w paleogenie. Swiadczy
o tym obecnos¢ zwietrzelin skat jurajskich i kredowych, a przede
wszystkim dolnooligocenskich piaskéow glaukonitowych z soczew-
kami wegla brunatnego. Jest to dolna czesc¢ tzw. kompleksu pod-
weglowego, wyréznianego jako paleogen nierozdzielony (fig. 13).
Drugi etap obejmuje akumulacje dolnomiocenskiej formacji rawic-
kiej, tj. gornej czesci kompleksu podweglowego. W tym czasie
zdeponowanych zostato do 270 m osaddéw klastycznych. Najwigk-
sze rozmiary tektonicznej subsydencji miaty miejsce na trzecim
etapie, odpowiadajgcym formacji $cinawskiej, czyli depozycji tzw.
kompleksu weglowego. W tym czasie powstaty dwa poktady we-
glowe (3.— $cinawski i 2.— tuzycki), ktérych tgczna migzszos$¢ prze-
kracza 250 m (fig. 13). Teoretycznie, uwzgledniajgc kompakcje
torfu/wegla (Widera, 2015), mozna szacowac¢, ze maksymalna
subsydencja dna omawianego rowu osiggneta wtedy nawet 500—
750 m (Widera, Hatuszczak, 2011; Widera, 2013).

Po okresie intensywnej subsydenciji, najprawdopodobniej po wcze-
snym srodkowym miocenie (Widera, 2024), nastapito znaczgce wy-
niesienie tektoniczne rowu Kleszczowa. Ten etap inwersji struktu-
ralnej uznaje sie za typowy dla procesu konczgcego pojedynczy cykl
rozwoju rowu tektonicznego na przedpolu orogenu karpackiego
(Hatuszczak, 2009). Podobne ruchy wznoszace, chociaz o mniej-
szych rozmiarach, stwierdzono takze w innych rowach zlokalizowa-
nych nad strukturami solnymi na Nizu Polskim, np. w rowie Lubsto-
wa. Ostatni, czwartorzgdowy etap aktywnosci tektonicznej jest do-
brze udokumentowany na obszarze rowu Kleszczowa w postaci m.in.
sejsmitow, dajek klastycznych i uskokow (Krzyszkowski, 1992; Go-
towata, Hatuszczak, 2002). Ten etap obejmuje tez wspdtczesne
trzesienia ziemi wzbudzane dziatalnoscig goérniczg i wynoszeniem
wysadu solnego Debiny (Widera, Hatuszczak, 2011).

8.5.2. Réw Gostynia

Roéw ten znajduje sig na monoklinie przedsudeckiej w strefie usko-
kowej Poznan—Olesnica (SUP). W obrebie tej strefy rowy i potrowy
powstawaty juz w mezozoiku (Deczkowski, Gajewska, 1980; Karn-
kowski, 1980). W segmencie omawianej strefy na odcinku od Po-
znania po Gostyn wyrdzniono jeszcze nastepujgce rowy: Naramo-
wic, Miasta Poznania, Mosiny, Miasta Czempinia, Czempinia,
Krzywinia i Gostynia (Kasinski, 2004; Widera i in., 2008; Urbanski,
Widera, 2016; Widera, 2021). Ewolucja rowu Gostynia w kenozoiku
jest reprezentatywna dla tego segmentu strefy. Ma on dtugos$¢ 23 km,
szeroko$¢ 1-3 km i gtebokos¢ 110-125 m.

Roéw Gostynia byt aktywny we wczesnym oligocenie. Na tym etapie
jego osiowe partie miaty naprzemiennie charakter rowu i zrebu
tektonicznego, czego dowodzg nieco wieksze migzszosci osadow
formacji mosinskiej gérnej w jego otoczeniu (fig. 12, 14). W czasie
depozycji formacji rawickiej zarysy rowu zostaty uksztattowane,
a usredniona migzszos$¢ wspomnianej jednostki litostratygraficznej
jest wieksza w rowie niz na jego skrzydtach. Trzeci i ostatni etap
subsydencji rowu Gostynia byt najintensywniejszy i objat formacje
scinawskg z 3.— Scinawskg i 2.— tuzyckg grupg poktadéw wegla
brunatnego. Srednio, migzszos$¢ formacji Scinawskiej, ze wspo-
mnianymi poktadami wegla, jest 3-krotnie (tj. o ok. 50 m) wieksza
w strefie osiowej rowu niz na jego skrzydtach (Widera i in., 2008).

Kilkudziesieciometrowe nawet zrzuty i/lub fleksuralne ugiecie osa-
dow ogniwa itéw szarych i spagu ogniwa wielkopolskiego (formacja
poznanska) nie dowodzg tektonicznej aktywnosci rowu Gostynia.
Najprawdopodobniej jest to przynajmniej czesciowo efekt kompak-
cji nizej zalegajacych, grubych (>40-50 m) poktadéw wegla (fig. 14).
Jednak ze wzgledu na brak odstonie¢ terenowych weryfikacja tej
hipotezy jest obecnie niemozliwa. Podobnie nie ma powodu do
wyroznienia etapu inwersji strukturalnej oraz czwartorzedowej ak-
tywnosci tektonicznej tego obszaru.

8.5.3. Row Szamotut

Ten row jest zlokalizowany w niecce szczecinskiej w potudniowym
segmencie strefy uskokowej Poznan-Szamotuty—Cztopa (SUP-Sz).
Jest on wypetniony przez bilansowe ztoze wegla brunatnego ,Sza-
motuty” (Widera, 2007, 2021). Row Szamotut ma 12 km dtugosci,



3,5-5,5 km szerokosci i do 150-160 m gtebokosci (Widera, 2004;
Widera i in., 2019). Jest on zlokalizowany nad wysadem solnym
Szamotut (Krzywiec, 2006; Rowan, Krzywiec, 2014).

Paleogensko-neogenska aktywnos$é rowu Szamotut jest podobna do
tej w rowie Gostynia, a réznice zaznaczajg sie w migzszosci poszcze-
golnych wydzielen (fig. 14, 15). Zarysy rowu Szamotut powstaty we
wczesnym oligocenie, co przejawia sie dwukrotnie wigkszg migzszo-
$cig paleogenu w strefie osiowej rowu niz poza nig. Jednak gtéwny
etap aktywnosci tego rowu przypada na czas akumulacji weglonosnej
formacji $cinawskiej, z czego 2.— tuzycki poktad weglowy ma migz-
szos$¢ siggajgcg maksymalnie do 35 m. Migzszos¢ tego poktadu
w rowie Szamotut jest nawet 9 razy wieksza niz na jego skrzydtach,
gdzie osiaga srednio ok. 4 m (Widera, 2004, 2007; Widera i in., 2019).

Deformacje osadéw mtodszych (gérny neogen, czwartorzed;
fig. 15), podobnie jak w przypadku rowu Gostynia, nalezy raczej
tgczy¢ z kompakcjg osadéw weglonosnych niz z tektonikg podtoza
podkenozoicznego (Widera i in., 2019). Pomimo analogii do innych
rowow zlokalizowanych ponad wysadami solnymi (Jarosinski i in.,
2009; Krzywiec, 2012), w tym przypadku trudno jest dopatrzy¢ sie
wyniesienia wspomnianych osadéw po fazie subsydencji rowu (Wi-
dera, 2024). Brak jest takze dowodéw na czwartorzedowg aktyw-
nos$¢ tektoniczng tej struktury. W obrebie rowu Szamotut zlokali-
zowana jest plejstocenska rynna subglacjalna rzeki Samicy (Skomp-
ski, 1993). Jest ona dobrym przyktadem wzmozonej erozji subgla-
cjalnej w strefie naruszonej tektonicznie.
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8.5.4. Row Lubstowa 8

Réw Lubstowa jest zlokalizowany w obrebie strefy uskokowej Go-
pto—Ponetéw—Pabianice (SUG-P-P; Marek, 1977), na obszarze
niecki mogilensko-tddzkiej (Zelazniewicz i in., 2011). Réw ten na-
lezy do najlepiej pod wzgledem tektonicznym poznanych struktur
kenozoicznych ze wzgledu na intensywnie prowadzong dziatalnos¢
gorniczg. Ma on nieduze rozmiary: 6—7 km dtugosci i do 2—-3 km
szerokosci, ale jest gteboki na 220-240 m (fig. 16).

w kenozoiku

W paleogensko-neogenskiej aktywnosci rowu Lubstowa mozna wy-
rézni¢ co najmniej trzy etapy subsydencji i jeden inwersji. Bardzo wy-
raznie zaznaczyt sie paleogenski etap rozwoju, ktéry manifestuje sie
migzszos$cig osadow tego wieku, siegajgcg prawie 140 m w rowie, przy
braku tych osaddéw na jego skrzydtach (fig. 16). Drugi etap obejmuje
depozycje dolnomiocenskiej formacji rawickiej, ktérej migzszos¢ w ro-
wie jest Srednio dwukrotnie wigksza niz na jego skrzydtach. Z kolei
trzeci etap obejmuje akumulacje 2.— tuzyckiego poktadu wegla bru-
natnego (formacja $cinawska) o maksymalnej blisko 90-metrowej gru-
bosci (Widera, 1998, 2011).

Po uwzglednieniu ok. 2,5-krotnej kompakgiji torfu, obliczono, ze w cza-
sie jego akumulacji synsedymentacyjna subsydencja tektoniczna
przekroczyta 200 m. Natomiast wysoka pozycja hipsometryczna wspo-
mnianego poktadu wegla wskazuje na postsedymentacyjng inwersje
tektoniczng najgtebszych partii rowu Lubstowa (fig. 16), ktérej roz-
miary oszacowano na ponad 100 m. Ruch inwersyjny mégt trwa¢ od
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8 Srodkowego miocenu nawet po srodkowy plejstocen glacjalny, ktory
na przewazajacym obszarze Nizu Polskiego jest reprezentowany przez
Rozwoj tektoniczny niezaburzone tektonicznie osady zlodowacenia sanu (Widera, 2011,

Polski pozakarpackiej 2024).
w kenozoiku

8.5.5. Row Adamowa

Réw Adamowa cechuje sie niepetng litostratygrafig i bardzo skon-
densowanym profilem stratygraficznym. Jego dtugos$¢ wynosi ok.
13 km, szerokos¢ od <2 do >3 km, maksymalna gtebokos¢ siega
55-75 m, zas$ wzdtuz linii przekrojowej |-J nie przekracza 30 m
(fig. 17). Jest to jeden z kilku ptytkich rowéw elewacji koninskiej
(Widera, 1998), ktéra obejmuje srodkowg czes$¢ segmentu mogi-
lensko-tddzkiego (Zelazniewicz i in., 2011).

Na obszarze rowu Adamowa wyrdznia sie nierozdzielony paleogen
(tzw. ity niebieskie) i dwie neogenskie formacje kozminska i po-
znanska (fig. 12, 17; Widera, 2007; Widera i in., 2022). Niewielkie
migzszosci wymienionych osadéw wskazujg na niezbyt duze (mak-
symalnie do 20—30 m) pionowe przemieszczenia tektoniczne.

Mozna wykazac trzy etapy rozwoju tektonicznego tego obszaru
w czasie akumulacji: itéw niebieskich (paleogen, wczesny oligocen),
piaskow formacji kozminskiej (wczesny miocen—dolna cze$¢ $rod-
kowego miocenu) i 1.-srodkowopolskiego poktadu wegla brunatne-
go (srodkowa czes$¢ srodkowego miocenu) — dolna cze$¢ formacji
poznanskiej (ogniwo itéw szarych). Osady wyréznionych etapow
maja kilkukrotnie wigksze migzszosci w rowie niz na jego skrzy-
dtach. Natomiast nie stwierdzono dotychczas w rowie Adamowa
skutkow czwartorzedowej tektoniki.
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8.5.6. Podsumowanie

W wybranych rowach z obszaru Polski pozakarpackiej wskazano
etapy ich paleogensko-neogenskiej aktywnosci tektonicznej. Sko-
relowano je z czasem depozycji okreslonych jednostek litostraty-
graficznych. Z jednej strony ich migzszos¢, a z drugiej diachronicz-
nos$¢ wydzielen litostratygraficznych prowadzg do wniosku, ze
etapy rozwoju poszczegdlnych rowdéw nie byty rownowiekowe.

W paleogenie (wczesnym oligocenie) najintensywniej rozwijaty sie
rowy Lubstowa i Szamotut, osiagajgc rozmiary subsydencji tekto-
nicznej przewyzszajgce 100 m. Z kolei, w neogenie najwigkszg sub-
sydencjg charakteryzowat sie row Kleszczowa. Rozmiary subsyden-
cji w czasie depozycji kompleksu podweglowego siegaty 300 m,
a podczas akumulaciji torfu mogty wynosié (w zaleznosci od przyje-
tego modelu konceptualnego) nawet >500-700 m. Natomiast w rowie
Adamowa na kazdym etapie jego rozwoju tektonicznego amplituda
ruchéw pionowych nie przekraczata 30 m.

W przypadku rowéw Gostynia i Szamotut deformacje osadow
gornoneogenskich powigzano z kompakcja nizej zalegajgcych
wzglednie grubych poktadéw wegla brunatnego. Z kolei rowy
Kleszczowa i Lubstowa sg jedynymi sposrod omawianych, w kto-
rych stwierdzono postsedymentacyjne ruchy inwersyjne. W ostat-
nim przypadku oszacowano, ze inwersja strukturalna osiggneta
rozmiary >100 m. Natomiast row Kleszczowa jest jedynym, gdzie
udokumentowano jednoznaczne skutki czwartorzedowej, w tym
wspotczesnej, aktywnosci sejsmicznej wywotanej dziatalnoscig
gorniczg.

8.6. ZAPIS KENOZOICZNEJ AKTYWNOSCI
STRUKTUR TEKTONICZNYCH NA
PROFILACH SEJSMIKI REFLEKSYJNEJ

Piotr Krzywiec

Deformacje tektoniczne utworéw kenozoicznych na Nizu Polskim
zostaty precyzyjnie zobrazowane na profilach sejsmiki refleksyjnej,
pomierzonych bgdz to na potrzeby poszukiwan naftowych, badz tez
przy okazji réznego rodzaju ptytkich badan geologicznych. Od celu
badan i dobranej do tego metodyki pomiarowej oraz przetwarzania
danych zalezy jakos¢ obrazowania pierwszych kilkuset metréw pod
powierzchnig ziemi. Czesto jednak rozdzielczo$¢ danych sejsmicz-
nych, pozyskanych w ramach prac poszukiwawczych prowadzonych
przez przemyst naftowy i siggajacych do gtebokosci kilku kilometrow,

SW Dzwonowo Czfopa

/

SW Dzwonowo

jest w zupetnosci wystarczajgca do zinterpretowania stylu struktu-
ralnego utworéw kenozoicznych. Zaletg tego typu danych dostepnych
na Nizu Polskim jest rowniez mozliwos¢ okreslenia relacji ptytkich
deformacji kenozoicznych do deformacji w gtebokim podtozu perm-
sko-mezozoicznym, a czasem nawet starszym, przedpermskim.

Ponizej przedstawione sg wybrane przyktady deformac;ji tektonicz-
nych w obrebie osadéw paleogenu i/lub neogenu, zobrazowane na
profilach sejsmiki refleksyjnej. Omowione struktury tektoniczne
powstaty bgdz w paleogenie, czyli w trakcie ostatniego etapu inwer-
sji basenu polskiego, badz tez na etapie post-inwersyjnym, od mio-
cenu po pliocen. Dostepne dane sejsmiczne pozwolity na wskaza-
nie réznych procesoéw tektonicznych, ktére wptywaty na sedymen-
tacje utworéw kenozoicznych i byty odpowiedzialne za powstanie
obserwowanych w ich obrebie deformacji tektonicznych. W central-
nej i poétnocno-zachodniej Polsce deformacje te czesto byty zwig-
zane z aktywnoscig struktur solnych zbudowanych z ewaporatow
cechsztynu. Zjawisko reaktywacji struktur solnych po gtéwnym
etapie diapiryzmu jest dobrze znane i zostato opisane w wielu ba-
senach osadowych. Zgodnie z zaproponowang w literaturze klasy-
fikacjg mozna rozpatrywac trzy przypadki takiej reaktywac;ji (Guti-
érrez, 2004; Randles i in., 2012), zachodzace:

1) z powstaniem listrycznego uskoku normalnego, zakorzenionego
w gtebszych partiach diapiru, co prowadzi do powstania w nad-
ktadzie diapiru pétrowu tektonicznego, ktory moze by¢ wypet-
niony najmtodszymi osadami;

z powstaniem systemu uskokéw normalnych zakorzenionych
w stropie wysadu, co prowadzi do powstania ponad wysadem
symetrycznego rowu tektonicznego, ktéry moze by¢ wypetniony
najmtodszymi osadami;

z ugieciem stropu wysadu, ale bez potgczonego z tym uskoko-
wania, co skutkuje powstaniem lokalnych stref subsydencji ugig-
ciowej ponad wysadem, charakteryzujgcych sie ciggtym gradien-
tem wzrostu migzszosci najmtodszych osadow w kierunku
centrum wysadu, bez skokowych zmian migzszosci wywotanych
uskokowaniem, takim jak w przypadkach (1) i (2).

2)

3)

Do tej klasyfikacji nalezy jeszcze doda¢ czwarty przypadek — ewen-
tualng inwersje lokalnych centréw subsydencji, rozwinigetych ponad
wysadem, zgodnie z wymienionymi powyzej przypadkami, zwigza-
ng z kolejnym etapem wzrostu diapiru.

Dane sejsmiczne pomierzone ponad systemem wysadoéw solnych
Dzwonowo-Cztopa doskonale ilustrujg lateralng zmiennos$¢ stylu
tektonicznego utworéw kenozoicznych. Na figurze 18 wida¢ utwo-
ry kenozoiku lezgce zupetnie potogo ponad mezozoikiem, w obre-
bie ktérego widzimy skomplikowany system deformaciji tektonicz-
nych, bedacych efektem péznokredowo-wczesnopaleogenskiej
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FIG. 18. Utwory
kenozoiku lezace
potogo ponad mocno
zdeformowanym
mezozoikiem w strefie
wysadow solnych
Dzwonowo-Cztopa
(por. Krzywiec, 2006,
2012). Lokalizacja profil
sejsmicznych pokazana

jest na tle wycinka mapy

geologicznej Polski
bez kenozoiku
(Dadleziin., 2000)
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FIG. 19. Utwory
kenozoiku o lokalnie
zwiekszonej migzszosci
ponad wysadem

solnym Cztopa

(por. Krzywiec, 2006,
2012). Lokalizacja profili
sejsmicznych pokazana
jest na tle wycinka mapy
geologicznej Polski

bez kenozoiku

(Dadlez iin., 2000)

FIG. 20. Utwory
kenozoiku o lokalnie
zwigkszonej migzszosci
ponad wysadem

solnym Szamotuty

(por. Rowan, Krzywiec,
2014). Lokalizacja profili
sejsmicznych pokazana
jest na tle wycinka mapy
geologicznej Polski

bez kenozoiku

(Dadlez iin., 2000)

FIG. 21. Kenozoiczne
uskokowanie ponad
wysadem solnym Insko.
Lokalizacja profili
sejsmicznych jest
pokazana na tle wycinka
mapy geologicznej
Polski bez kenozoiku
(Dadlez iin., 2000)
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FIG. 22.Lokalnie zwiekszona subsydencja,

a nastepnie inwersja ponad wysadem solnym
Damastawek (wg Krzywca, 2012; Krzywca i in.,
2000). Lokalizacja profili sejsmicznych pokazana
jest na tle wycinka mapy geologicznej Polski

bez kenozoiku (Dadlez i in., 2000)
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FIG. 23. Regionalne
uniesienie spagu
utwordéw kenozoiku
ponad poduszkg solng

Trzemzala. Lokalizacja

profili sejsmicznych
pokazana jest na
tle wycinka mapy
geologicznej Polski
bez kenozoiku
(Dadlez i in., 2000)

FIG. 24. Wzrost
migzszosci utworoéw
kenozoiku w obrebie
rowu tektonicznego
Mosiny. Lokalizacja
profili sejsmicznych
pokazana jest na
tle wycinka mapy
geologicznej Polski
bez kenozoiku
(Dadleziin., 2000)
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FIG. 25. Kenozoiczna
aktywno$¢ przesuwczej
strefy uskokowej Gréjca

(por. Krzywiec, 2002,
2009). Lokalizacja profili
sejsmicznych pokazana
jest na tle wycinka mapy
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geologicznej Polski
bez kenozoiku
(Dadlez iin., 2000)

inwersji basenu polskiego potgczonej z kompresyjng reaktywacijg
wysadéw solnych Dzwonowo i Cztopa (por. Krzywiec, 2006, 2012).
Ponad wysadem Cztopa nie widaé tu zadnych zmian migzszosci.
Figura 18B ilustruje podobng sytuacje — widzimy tu wprawdzie nie-
wielki uskok normalny zakorzeniony w stropowej czesci mezozoiku,
jednak nie jest on odpowiedzialny za jakie$ istotne zmiany migz-
szo$ci. Inaczej sytuacja wyglagda w bardziej potudniowo-wschodniej
czesci wysadu Cztopa. Na figurze 19A widzimy, ze w tym jego
fragmencie ponad stropem wysadu znajduje sie lokalne centrum
subsydencji kenozoicznej, charakteryzujace sie wiekszg migzszo-
Scig utworow kenozoicznych. Jednak nie jest ono kontrolowane
przez uskoki, lecz zwigzane z szerokopromiennym ugieciem stro-
pu mezozoiku, by¢ moze wywotanym odptywem soli z wysadu w ke-
nozoiku. Podobna sytuacja jest zobrazowana na figurze 19B — w tej
czesci diapiru Cztopa ugieciu stropu mezozoiku towarzyszy uskok
normalny, jednak jest on odpowiedzialny za bardzo lokalny wzrost
migzszos$ci kenozoiku, wystepujgcy na znacznie mniejszym obsza-
rze niz strefa subsydencji ugieciowej. Uskok normalny powstat,
podobnie jak uskok pokazany na figurze 18B, w efekcie odspojenia
miedzywarstwowego w obrebie stromo zalegajgcych utworéw me-
zozoicznych ponad wysadem solnym Cztopa.

Dla wysadu solnego Szamotuty, bazujgc na danych otworowych,
postulowano wystepowanie rowu tektonicznego ograniczonego
systemem uskokéw normalnych, utworzonego w kenozoiku i zwig-
zanego z powstaniem zt6z wegli brunatnych (Widera i in., 2019;
Widera, 2024), jednak analiza profili sejsmicznych przecinajacych
ten wysad pokazuje, ze na tym obszarze rola uskokéw w formowa-
niu sie kenozoicznych centrow subsydencji byta znacznie mniejsza.
Na figurze 20A wida¢, ze w centralnym segmencie wysadu wyste-
puje lokalny znaczny wzrost migzszosci utworéw kenozoicznych,
ktéry jednak nie jest efektem powstania rowu tektonicznego ogra-
niczonego uskokami normalnymi, lecz ugiecia stropu podtoza me-
zozoicznego. Na profilu przedstawionym na figurze 20B jest zo-
brazowany wprawdzie uskok normalny o stosunkowo znacznym
zrzucie, jednak jest to struktura bardzo mtoda, przecinajaca prawie
caty kompleks kenozoiczny. Oba skrzydta tego uskoku charakte-
ryzujg sie stosunkowo statg migzszoscig utworéw kenozoicznych,
co sugeruje, ze nie byt on aktywny w trakcie ich depozycji. Widocz-
ny tutaj wzrost migzszosci kenozoiku w strone centrum wysadu
Szamotuty jest rowniez efektem fleksuralnego obnizenia stropu
mezozoiku, by¢ moze wywotanego lateralnym odptywem soli z dia-
piru na etapie post-inwersyjnej relaksacji naprezen w obrebie ba-
senu polskiego.

Podobny, bardzo mtody uskok normalny przecinajacy prawie catg
sukcesje kenozoiczng, powstat ponad wysadem Insko (fig. 21).
W tym wypadku nie widzimy jednak lateralnych zmian migzszosci
utworow kenozoicznych sprzed etapu aktywnosci tego uskoku co
sugeruje, ze sedymentacja w kenozoiku na tym obszarze w znacz-
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nej mierze odbywata sie na ptaskiej, potogiej powierzchni, bez
wptywu lezgcego nizej wysadu solnego.

Ponad wysadem solnym Damastawek wida¢ znaczny lokalny wzrost
migzszosci utworéw kenozoicznych, ujetych w szerokopromienng
strukture inwersyjng (fig. 22; por. Krzywiec i in., 2000; Jarosinski,
Krzywiec, 2006; Jarosinski i in., 2009; Krzywiec, 2012). W przy-
padku tego diapiru, po miocenskiej subsydenciji doszto do kolejnej,
bardzo miodej (pliocen? czwartorzed?) kompresyjnej reaktywac;ji
tej struktury, ktéra byta potgczona z powstaniem w nadktadzie ke-
nozoicznym uskokoéw odwroconych siggajacych nieomal do wspét-
czesnej powierzchni terenu. Lokalne centrum subsydenciji, tyle
ze w oligocenie, powstato rowniez ponad wysadem Lubien, jednak
w tym przypadku nie nastapita jego pozniejsza inwersja (Krzywiec,
2012).

Ponad poduszkg solng Trzemzala, potozong w centralnej Polsce,
na potudniowy wschod od wysadu solnego Mogilna, cata pokry-
wa mezozoiczna wraz z nadktadem kenozoicznym sg uniesione,
co wskazuje na wzrost tej struktury solnej w kenozoiku (fig. 23).
Tego typu zjawisko jest na Nizu Polskim raczej wyjatkiem, a nie
reguta.

Na obszarze pétnocnej i potudniowo-zachodniej Polski wystepuje
system rowéw tektonicznych aktywnych w mezozoiku (por. Kwolek,
2000; Bobek i in., 2021). Czes$¢ tych rowdw tektonicznych ulegta
reaktywacji w kenozoiku i tworzyta lokalne centra subsydenciji,
czesto zwigzane z depozycjg wegli brunatnych (np. Widera i in.,
2004, 2008). Przyktadem takiej struktury jest réw Mosiny pokaza-
ny na figurze 24. W tym przypadku wzrost migzszosci utworow
kenozoicznych jest kontrolowany przez uskoki normalne zakorze-
nione w ewaporatach cechsztynu.

Omoéwione powyzej przyktady struktur kenozoicznych dotyczg
strukturnaskorkowych, zakorzenionych bgdz to w stropowej czesci
kompleksu mezozoicznego, badz tez w cechsztynskich ewapora-
tach. Przyktadem strefy uskokowej zakorzenionej w gtebokim,
podcechsztynskim podtozu i aktywnej w kenozoiku jest uskok
Grojca (por. Dadlez, 1994; Krzywiec, 2002, 2009). Jest to uskok
przesuwczy, ktérego ostatnia faza aktywnosci byta zwigzana z in-
wersjg basenu polskiego. Jak wida¢ na profilu sejsmicznym poka-
zanym na figurze 25, utwory kenozoiczne na tym obszarze wyka-
zujg stosunkowo duzg migzszosc¢ do ok. 300 m, co udokumentowat
otwor Nadarzyn IG 1 (https://otworywiertnicze.pgi.gov.pl/deta-
ils/3290; por. Krzywiec, 2009). Ich spagowa cze$¢ (reprezentuja-
ca mniej wigcej paleocen dolny) jest zdeformowana tak jak stro-
powa czes¢ utworéw kredowych, natomiast powyzej znajduje sie
lokalna powierzchnia niezgodnosci, ponad ktérg reszta sukces;ji
kenozoicznej lezy juz ptasko. Tego typu geometria wskazuje na
ostatni, wczesnopaleocenski etap aktywnosci tego uskoku.

strefa uskokowa Grojca SE
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8.7. TEKTONICZNE UWARUNKOWANIA
ROZWOJU POKRYWY CZWARTORZEDOWEJ
| RZEZBY TERENU

8.7.1. Wielkopolska i Kujawy
Wojciech Wtodarski

Na obszarze Wielkopolski i Kujaw wptyw tektoniki podtoza podke-
nozoicznego na rozwoj strukturalny osadow czwartorzedowych
i rzezbe terenu zostat prawdopodobnie najlepiej rozpoznany na
dosc¢ rozlegtym obszarze elewacji koninskiej (fig. 4 w podrozdziale
8.2 oraz fig. 26 i 27), a takze w obrebie stosunkowo waskich stref
wystepowania struktur solnych (fig. 28). Elewacja koninska jest
zlokalizowana wzdtuz SW granicy strefy TT, gdzie rozpoznano stre-
fe uskoku Gopto—Ponetéw (Marek, 1977; Dadlez, 1998). Rzedna
zalegania powierzchni stropu mezozoiku zmienia sie w zakresie
od 180 m p.p.m. do 116 m n.p.m, przy srednim poziomie ok. 60 m
n.p.m (Widera, 1998). Na zréznicowanie topograficzne tej po-
wierzchni przewazajgcy wptyw majg stosunkowo waskie struktury
o charakterze rowow i zrgbow tektonicznych.

Na uwage zastuguje row Kleczewa zlokalizowany w NW czesci ele-
wacji koninskiej. Jego tektonika jest dobrze odwzorowana w topo-
grafii powierzchni spagu i czg$ciowo stropu wegli brunatnych mio-
cenu $rodkowego (fig. 26A, B; Wiodarski, 2009, 2014). Na obydwu
powierzchniach zaznaczajg si¢ wydtuzone obnizenia, ograniczone
sktonami o regularnym przebiegu na kierunkach NE-SW, WNW-ESE
oraz N-S. Podobng orientacje wykazujg zespoty spekan ciosowych
tngcych wegle brunatne (Widera, 2014; Wtodarski, 2014; fig. 26C).
O ile sktony czytelne na powierzchni spagu wegli mozna interpretowac
jako monoklinalne fatdy naduskokowe, to w przypadku powierzchni
stropu moga one wynikac rowniez z kompakcji wegli (Widera, 2013).
Miejscami powierzchnia stropu wegli jest przeksztatcona na skutek
deformacji glacitektonicznych powstatych w czasie zlodowacenia
odry (Wtodarski, 2014; fig. 26A, B). Wyraza sie to w postaci drugo-
rzednych watéw rozciagajgcych sie bezposrednio nad strefg prze-
gubowg jednego z fatldéw naduskokowych o przebiegu WNW-ESE.
Deformacje glacitektoniczne w obrebie tych watéw s3 reprezento-
wane przez nasuniecia o przebiegu WNW-ESE do NW-SE i we-
rgencji generalnie ku SW oraz uskoki nasuwczo-przesuwcze zorien-
towane NE-SW do ENE-WSW i charakteryzujace sie zmiennag

A B
sSw
A mn.p.m.

wergencja (fig. 26C). Lewoskretne przemieszczenia wzdtuz uskokéw
drugiego typu sg dobrze czytelne w ztozonej geometrii zaburzonych
glacitektonicznie warstw wegli brunatnych, ponadto zostaty one wy-
interpretowane na podstawie analizy struktur slizgowych. Wyrazne
podobienstwo miedzy orientacjg struktur glacitektonicznych a uto-
zeniem fatdéw naduskokowych i spekan ciosowych w obrebie wegli
brunatnych wskazuje, ze rozwéj deformaciji glacitektonicznych byt
kontrolowany przez struktury tektoniczne. Polegato to na reaktywa-
cji powierzchni nieciggtosci w obrebie faldéw naduskokowych (w tym
spekan ciosowych) w wyniku nasuniecia ladolodu zlodowacenia odry.
Skosny kierunek nacisku ladolodu, tj. NNE-SSW wzgledem pier-
wotnego utozenia reaktywowanych struktur miat istotny wptyw na
ztozong kinematyke przemieszczen glacitektonicznych. Analizowa-
ne powyzej deformacje sg przyktadem mezoskopowego zapisu na-
tozenia sie deformacji glacitektonicznych na starsze struktury tek-
toniczne podtoza podczwartorzgdowego. Przyktad ten stanowi
uzupetnienie wczesniejszych badan ilustrujgcych zwigzki miedzy
lokalizacjg deformaciji glacitektonicznych a uksztattowaniem podto-
za podczwartorzedowego (Ber, Krzyszkowski, 2004). Obok Wzgérz
Ostrzeszowskich (Winnicki, 1994), na uwage zastugujg deformacje
glacitektoniczne w rejonie Zerkowa (Cincio, Gizler, 2000).

Wzdtuz pétnocno-zachodniego obrzezenia elewacji koninskiej rozpo-
znano elementy strukturalne powierzchni stropu mezozoiku, ktére
wyraznie nawigzujg do regionalnych struktur tektonicznych gtebsze-
go podtoza (Stankowski, Wtodarski, 2019). Duze obnizenie o osi NE—
SW jest ograniczone powierzchniami sklonéw o cze$ciowo bardziej
regularnym przebiegu o kierunkach NE-SW oraz NW-SE do NNW-
SSE (fig. 27B). Takg samg orientacje wykazuja osie drugorzednych
watdéw i obnizen. Jeden z takich watéw o przebiegu NW-SE rozdzie-
la duze obnizenie na dwie wzajemnie przesuniete czesci. Na prze-
dtuzeniu tego watu, ok. 7 km na NE, rozpoznano uskok tngcy utwory
dolnej i Srodkowej jury (Kotanski, 1997). Waznym elementem topo-
grafii stropu mezozoiku jest rozlegty skton, nachylony ku NE zgodnie
z orientacjg skrzydta czesciowo zuskokowanej antykliny Trzemzala,
rozpoznanej w obrebie gtebszego podtoza. Skton ten ogranicza ob-
nizenie o przebiegu NW-SE, ktére dobrze koreluje sie z topografig
spagu kredy gornej (Znosko i in., 1998). Omoéwione elementy topo-
grafii stropu mezozoiku nawigzujg réwniez do przebiegu granicy kam-
pan/mastrycht, a posrednio do strefy wysokiego gradientu stratygra-
ficznego miedzy utworami gérnego triasu i gérnej jury a miejscami
takze gornej kredy (Kotanski, 1997; Znosko i in., 1998; fig. 27B). Ze
wzgledu na geometrie, jak i orientacje wzgledem prawoskretnych
uskokoéw przesuwczych strefy TT o przebiegu NW-SE (Krzywiec,
2006; Jarosinski i in., 2009), duze obnizenie o osi NE-SW posiada
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FIG. 26. Tektoniczne uwarunkowania deformacji glacitektonicznych w rowie Kleczewa. A mapa strukturalna stropu wegli brunatnych, biatg linia,
zaznaczono przebieg przekroju geologicznego przedstawionego na figurze B, biata strzatka wskazuje lokalizacje strefy glacitektonicznych przeksztatcen
stropu wegli, biata ramka wyznacza zasieg szkicu strukturalnego przedstawionego na na fig. C; B uproszczony przekréj geologiczny przez réw Kleczewa,
lokalizacje przekroju zaznaczono biatg linig na figurze A; C szkic strukturalny wegli brunatnych zaburzonych glacitektonicznie, lokalizacja szkicu jest
zaznaczona biatg ramka na figurze A, na diagramie rozetowym zestawiono orientacje spekan ciosowych tnacych wegle niezaburzone glacitektonicznie
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FIG. 27. Rzezba terenu i elementy strukturalne podtoza podkenozoicznego na obszarze rynny powidzko-ostrowskiej i jej otoczenia. A cieniowana
mapa hipsometryczna na podstawie danych LiDAR z elementami hydrografii, linia czerwona pokazuje przebieg przekroju geologicznego na figurze C;

B mapa strukturalna stropu mezozoiku na tle elementéw hydrografii, antykliny Trzemzala (biaty szraf kratkowy) oraz granicy mastrych/kampan (biata
linia przerywana), linia czerwona pokazuje przebieg przekroju geologicznego na figurze C; C uproszczony przekréj geologiczny wzdtuz linii zaznaczonej
kolorem czerwonym na figurach A i B (wg Stankowskiego, Wtodarskiego, 2019, zmodyfikowano); objasnienia strzatek na figurach A i B w tekscie

cechy basenu typu pull-apart. Podobny basen rozwijajgcy sie w wa-
runkach miocenskiej transtensji, tj. depresja Damastawka, zostat
rozpoznany nad wysadem solnym Damastawka w potnocnej czesci
Wielkopolski (Krzywiec i in., 2000; Jarosinski, Krzywiec, 2006).

Elementy strukturalne czytelne na powierzchni stropu mezozoiku
determinujg topografie powierzchni spagu czwartorzedu, a przede
wszystkim rzezby terenu rynny powidzko-ostrowskiej i jej otoczenia.
Wymowna jest tutaj zmiana orientacji rynny z NE-SW (fig. 27A —
strzatka a) na NNW-SSE, odwzorowana w ztozonym ksztatcie Je-
ziora Powidzkiego. Z analizy przekroju geologicznego (fig. 27C)
wynika, ze rynna powidzko-ostrowska rozwijata sie podczas trzech
zlodowacen, tj. odry, warty i wisty. W kazdym z tych okreséw docho-
dzito do odnowienia przeptywu woéd subglacjalnych wzdtuz podob-
nych kierunkéw, determinowanych topografig stropu mezozoiku.
Dos¢ charakterystyczny jest przebieg form marginalnych wyznacza-
jacych zasieg lgdolodu fazy poznanskiej w czasie zlodowacenia
wisty. Na uwage zwraca krawedz sedymentacyjna, ograniczajgca
od NE powierzchnie sandru (fig. 27A — strzatka b). Idgc w kierunku
SE, krawedz ta jest nadbudowana przez wat morenowy (fig. 27A —
strzatka c). Na przedtuzeniu analizowanych form marginalnych w kie-
runku SE rozcigga sig fragment doliny Meszny, ktérej SW zbocze
ma wyraznie prostolinijny przebieg (fig. 27A — strzatka d).

Dobrym przyktadem czwartorzedowej aktywnosci tektonicznej
w obrebie stref wystepowania struktur solnych jest obszar wysadu
solnego Ktodawy i zwigzanej z nim antykliny klodawsko-teczyckie;.
Aktywno$¢ ta przejawia sie w rzezbie terenu w postaci tagodnego
wyniesienia na kierunku NW-SE. Wyniesienie to stanowi nadrzed-
ny element topografii w stosunku do lokalnych form glacjalnych
i rzecznych w obrebie moreny kutnowskiej i sgsiadujgcych wyso-
czyzn (Poborski, 1957; Molewski, 2014) (fig. 28A — strzatka a, 28B).
Na przedtuzeniu tego wyniesienia, a jednoczesnie poprzecznie do
osi pradoliny warszawsko-berlinskiej, rozcigga sig¢ dziat wodny
miedzy Bzurg i Nerem (fig. 28A — strzatka b, 28B). Powierzchnia
stropu podtoza mezozoicznego nad wysadem solnym jest lokalnie
mocno zréznicowana, jednak stabo koreluje sie z topografig ana-
lizowanego wyniesienia (fig. 28C). Jego rozwoj w dnie pradoliny

wptynat na redukcje migzszosci osadow czwartorzedowych i ogra-
niczony rozktad przestrzenny osadéw rzecznych oraz zastoiskowych
(Molewski, 2014; Kucharska, Krawczyk, 2017, 2022). Z kolei w ob-
rebie wysoczyzny przylegajacej od pétnocy do pradoliny warszaw-
sko-berlinskiej migzszo$¢ czwartorzedu wyraznie wzrasta w kie-
runku osi wyniesienia (fig. 28C). Dobrze to wida¢ na przyktadzie
poziomoéw glin lodowcowych ze zlodowacenia odry i warty. O$
wyniesienia rzezby terenu na kierunku NW-SE, a takze skorelo-
wana z nig strefa zwiekszonej migzszosci glin lodowcowych, sg
przesuniete w kierunku skrzydta NE antykliny ktodawsko-teczyckie;j.
Wskazuje to na wiekszg aktywnos¢ tektoniczng w postaci ruchow
obnizajgcych w obregbie skrzydta NE, ktéra sprzyjata akumulacji
bardziej migzszych pozioméw glin lodowcowych podczas zlodo-
wacenia warty i odry. Ruchy obnizajgce mogty zachodzi¢ pod wpty-
wem obcigzenia podtoza przez lgdolod i lateralnego odptywu soli
(Wasiluk, Rychel, 2021). Z kolei w czasie zlodowacenia wisty w ob-
rebie skrzydta NE antykliny miaty miejsce ruchy wypietrzajgce
o amplitudzie ok. 20 m (Molewski, 2014). Skale tych przemieszczen
ilustruje takze przekroj morfologiczny wzdtuz moreny kutnowskiej
na figurze 28B. Przyjmuje sig, ze mechanizmem deformacji byta
mobilizacja mas solnych wysadu kiodawskiego w wyniku obcigze-
nia ladolodem tylko jego pétnocnej czesci (Molewski, 2014). W prze-
ciwienstwie do starszych zlodowacen, Igdoléd zlodowacenia wisty
nie przekroczyt catej struktury analizowanego wysadu.

Pionowe przemieszczenia podtoza mezozoicznego w obrebie anty-
kliny ktodawsko-teczyckiej mogty mie¢ charakter blokowy, wptywajgc
nie tylko na zréznicowanie topografii stropu mezozoiku, ale rowniez
na rozwdj lokalnych form rzezby terenu i struktur czwartorzedowych.
Dobrym przyktadem jest wspotczesna dolina Rgilewki, o wyraznie
prostolinijnym przebiegu NW-SE wzdtuz osi antykliny na dystansie
15 km (Baraniecka, 1975). Wczesniej, w czasie zlodowacenia warty,
rozwingt sie tam system wydtuzonych form akumulacji szczelinowej
i ozow (fig. 28A — strzatka c). Dodatkowo w podtozu rozpoznano
waskie i stosunkowo gtebokie obnizenie powierzchni spggu czwar-
torzedu, wypetnione migzszg serig osaddéw glacjalnych ze zlodowa-
cen potudniowopolskich i zlodowacenia odry (fig. 28C) (Wasiluk,
Rychel, 2021; Kucharska, Krawczyk, 2022). Uwzgledniajgc mtodsze
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FIG. 28. Rzezba terenu i wyksztatcenie osadoéw czwartorzedowych na tle tektoniki podtoza podkenozoicznego na obszarze wysadu solnego Ktodawy.

A cieniowana mapa hipsometryczna na podstawie danych LiDAR z elementami hydrografii, objasnienia strzatek w tek$cie, biate linie przerywane pokazujq
przebieg przekrojéw morfologicznych przedstawionych na fig. B, biata ciggta linia wyznacza przebieg przekroju geologicznego pokazanego na fig. C;
B przekroje morfologiczne typu swath (w pasie o szerokos$ci 500 m), przebieg przekrojow zaznaczono biatymi liniami przerywanymi na figurze A;

C uproszczony przekroj geologiczny wg Kucharskiej, Krawczyka (2022), nieco zmienione; objasnienia strzatek na figurach A i B w tekscie

osady, sumaryczna migzszos¢ czwartorzedu przekracza tutaj 160 m.
Podobne, ale duzo gtebsze obnizenie zostato rozpoznane w osi syn-
kliny znajdujgcej si¢ na SW wzgledem antykliny ktodawsko-tgczyckie;j.
Struktura ta stanowi przedtuzenie rowu Krzepocina, w ktérym migz-
szo$¢ czwartorzedu wynosi 272,5 m (Baraniecka, 1975).

Woptyw struktur solnych na rozwdj wyniesien w rzezbie terenu zostat
rozpoznany réwniez w innych czesciach Wielkopolski i Kujaw. Do-
tyczy to struktury Gory i Inowroctawia (Molewski, 2007), a takze
Wapna i Damastawka (Bartkowski, 1965). Wat Wydartowski, ostaniec
kolski czy garb Suchodebia to tylko niektére formy rzezby powigza-
ne z aktywnoscig struktur solnych, tj. Mogilna, Ponetowa i Lubienia
(Bartkowski, 1965; Stankowska, Stankowski, 1991; Roman, 2003).

8.7.2. Niecka szczecinska i blok Gorzowa
Andrzej Piotrowski

Rozpatrywany obszar obejmuje niecke szczecinskg, ograniczong
od potnocy pomorskim segmentem watu srédpolskiego oraz od
potudnia blokiem Gorzowa (Wienholz, 1967; Jaskowiak-Schoene-
ichowa, 1979; Dadlez, 1980; Ruhberg, 1997). W plejstocenie formy
i osady pokrywy kenozoicznej byty zaburzone przez pionowe i po-
ziome naciski aktywnego, transgredujacego lgdolodu, przy zna-
czgcym udziale ruchow glaciizostatycznych o charakterze blokowym
(Liszkowski, 1992, 1993). Wystepujgce tutaj struktury solne pod-
legaty remobilizacji na skutek kontrastu obcigzen w strefie brzeznej
ladolodu (Piotrowski, 1999). Wielokrotne pojawienie sie ladolodow
w plejstocenie przyspieszato migracje soli z niecek do antyklin
bardziej intensywnie niz na przyktad z powodu transgresji morskich
w przesztych epokach geologicznych. Jako przyktad mozna podac¢
strukture solng Zielonczyna (1) (fig. 29).

Whptyw struktur podtoza podkenozoicznego na rzezbe powierzchni
terenu i wyksztatcenie strukturalne osadéw czwartorzedowych ob-
serwuje sie w réznej skali przestrzennej w odniesieniu do regionalnych
i lokalnych jednostek tektonicznych (fig. 29—31). Jednostce struktu-
ralnej | rzedu — niecce szczecinskiej — odpowiada Nizina Szczecinska;
natomiast blokowi Gorzowa odpowiadajg wyniesione wysoczyzny
lodowcowe. W przypadku jednostek tektonicznych Il rzedu istotny
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FIG. 30. Lokalne przyktady morfotektoniki. A topografia i hydrografia okolic Wolina; B uktad koryt Odry i Warty oraz krawedzi wysoczyzn w okolicy
Kostrzyna; C uktad kopalnych koryt rzek wzgledem antykliny Krakéwka; D topografia i wody powierzchniowe a pétprzebite stupy solne Grzezna i O$wina.
Fotolineamenty wg Doktéra i in. (1990). Topolineamenty czytelne w obrazach rzezby terenu na podstawie danych LiDAR, nawigzujace do przebiegu

fotolineamentéw. Objasnienia strzatek na figurach A i D w tek$cie

wptyw majg strefy dyslokacyjne ograniczajgce bloki podtoza podke-
nozoicznego. Do przebiegu tych stref nawigzujg sktony powierzchni
podczwartorzedowej, np. na granicy pomorskiego segmentu watu
$rodpolskiego z nieckg szczecinska. W podobny sposéb skorelowane
sg strefy zwiekszonej migzszosci osadéw czwartorzedu nad strefg
dyslokacyjng Rostok—Gramzow—Pyrzyce—Krzyz. Warto tez wspomnie¢
o obnizeniu doliny dolnej Odry, ktérego topografia wptywata na prze-
bieg kilku zlodowacen (Piotrowski, 1999; Kurzawa, 1999, 2004). W wie-
lu miejscach zauwaza si¢ mniej lub bardziej zgodny przebieg moren
czotowych wzgledem jednostek Ill-go rzedu, tj. struktur solnych. Wody
powierzchniowe, a takze zwigzane z nimi obnizenia dolinne i pale-
okoryta, wykazujg zgodnos$¢ z ukierunkowaniem uskokéw i lineamen-
téw (fig. 29, 30A—C). Podobng zgodnosc¢ obserwuje sie w topografii
okolic Wolina. Na uwage zastuguje wyrazne ukierunkowanie rynny

subglacjalnej Dziwny (fig. 30A — strzatka a) i ozu wolinskiego, co moz-
na wigzac z aktywnoscig strefy dyslokacyjnej Kamienia Pomorskiego.
Ruchy pionowe byty przyczyng sptycenia potudniowego i Srodkowego
odcinka rynny subglacjalnej Dziwny. W przypadku struktury solnej
Jarzebowa jej mobilizacja miata wptyw na przebieg zachodniego brze-
gu tej rynny (fig. 30A — strzatka b). Spietrzenia glacitektoniczne w ob-
rebie wzgdrz morenowych fazy wolinskiej podscielone sg antyklinami
ze strukturami solnymi w jgdrze. Z kolei potudniowy skraj wyspy Wo-
lin przebiega zgodnie z uskokiem Stralsund—Swinoujscie—Drawsko.
Wyniesiony strop mezozoiku (jury) do rzednej 5,0 m n.p.m. w SW
narozu wyspy kontrastuje ze stropem kredy na rzednej 70,0-160,0 m
p.p.m. w podtozu Zalewu Szczecinskiego. Rozpoznane struktury sol-
ne, niekiedy z ropg i gazem, w okolicy Zielina (7), Krzymowa (6),
Dominikowa (5) (fig. 29), Gorzycy (9) (fig. 29, 30B) i Jenina (8) (fig.
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29), Grzezna (3) i Oswina (4) (fig. 29, 30D) oraz Krakowka (2) (fig. 29,
30C), zaznaczajg sie w rzezbie terenu w postaci lokalnych tagodnych
wyniesien na powierzchni wysoczyzny morenowej, sandru lub taraséw
rzecznych. Na uwage zastuguje uktad potkolistych w planie i koncen-
trycznych wydtuzonych obnizen w rzezbie terenu, zlokalizowanych na
przedtuzeniu struktury solnej Oswina w kierunku NW (Piotrowski i in.,
2024; fig. 30D — strzatka c). Niewykluczone, ze formy te, ze wzgledu
na geometrie, jak i zwigzek z tektonikg podtoza, powstaty na skutek
horyzontalnej naskérkowej ekstensji (Hardt i in., 2021; Szuman-Kali-
taiin., 2024). Dodatkowo struktury solne wptywajg na gestos¢ i uktad
sieci rzecznej. Antykliny w okolicy Szczecina byty miejscem zakorze-
nienia struktur glacitektonicznych Wzgorz Szczecinskich i Wzgérz
Krzymowskich (fig. 29). Ciekawym przyktadem oddziatywania struk-
tur solnych na rzezbe terenu jest stup solny Zielonczyna (1). Przebija
on mtodsze osady weglanowe mezozoiku; tym samym istniaty tutaj
warunki dla lokalnego przeptywu ciepta geotermalnego do podstawy
ladolodu w jego strefie marginalnej. Na skutek zwigkszonego tutaj
topnienia lodu lodowcowego doszto do rozwoju przetainy lodowej,
a nastepnie formy kemowej (Piotrowski, 2007a; fig. 29). Warto zazna-
czy¢, ze jest to pojedyncza forma wystepujgca w obrebie rozlegtej
réwniny sandrowe;.

Analizujgc generalny uktad ciggéw czotowomorenowych subfaz
stadiatu pomorskiego zlodowacenia wisty, mozna wskaza¢ na ich
przestrzenny zwigzek z przebiegiem stref antyklinalnych podtoza
podkenozoicznego (Piotrowski, 1991, 2007a; fig. 29). Podobne
relacje przestrzenne byty opisywane z sgsiedniej Meklenburgii
(Reicherteriin., 2005; Sirocko i in., 2008). Obecnos$¢ ladolodu byta
niewatpliwie zalezna od warunkéw klimatycznych, jednak geome-
tryczny zarys jego krawedzi oraz ksztatt powierzchni spagowej byty
silnie uwarunkowane morfologig i strukturg podtoza (fig. 29). War-
to odnotowac, ze wptyw struktur podtoza podkenozoicznego na
procesy erozji i akumulacji miat miejsce nie tylko podczas glacjatow
i interglacjatéw, ale zachodzit réwniez w czasach historycznych
i wystepuje wspotczesnie. Odnotowywane historyczne trzgsienia
ziemi miaty skutki w postaci spekanych klastow, sejsmitow, spekan

osadéw czwartorzedowych; MQ — porwaki
osadoéw kredowych w obrebie osadoéw
czwartorzedowych. Oznaczenia dla stref
dyslokacyjnych: s.d. P-K - Pyrzyce-Krzyz;
s.d. $w.— Dr — Swinouj$cie-Drawsko

gruntu, katastrof budowlanych czy tez zmiany barw wéd w jeziorach
(fig. 29; Piotrowski, 2007b; Tokarski i in., 2017). Dodatkowo nalezy
wspomnie¢ o przejawach wystepowania radonu i zasolen w osa-
dach, a takze o wystepowaniu roslinnosci halolubnej, wyptywach
solanek oraz o zréznicowanym lokalnie strumieniu cieplnym Ziemi
(Dowgiatto, 1965; Schiewe i in., 2017; fig. 29). Wazna role w ocenie
najmtodszej aktywnosci tektonicznej podtoza podkenozoicznego
miata analiza pionowych ruchéw skorupy ziemskiej na podstawie
starych map topograficznych (Schoeneich, 1962; Piotrowski, 2007a),
niwelacji precyzyjnej oraz zobrazowan radarowych SAR (Cacon
iin., 2017). Wszystko to wskazuje na bezposredni lub posredni
zwigzek ze strukturami podtoza. Wspotczesnie zachodzgce powig-
zania procesow morfologicznych z podtozem nazwa¢ mozna ,zywa
morfotektonikg” — ang. living morphotectonics (Piotrowski, 2007a).

8.7.3. Przykiady z Warmii, Mazur
i Suwalszczyzny

Leszek Marks

W podziale neotektoniczno-strukturalnym pétnocno-wschodnia Pol-
ska odpowiada w wiekszosci obszarowi syneklizy battycko-biatoru-
skiej, ktéra podlegata subsydencji od poczatku oligocenu, a miejsca-
mi takze pézniejszemu wynoszeniu (Karabanov, Schwab, 1997).
Czwartorzgdowe ruchy tektoniczne w pétnocno-wschodniej Polsce
sg zasadniczo przedtuzeniem epejrogenezy alpejskiej, zaznaczonej
kierunkami tektonicznymi NW-SE i NE-SW (Ber, 2000). Byty to ruchy
dtugotrwate, zwigzane z budowa geologiczng i planem tektonicznym
prekambryjskiego fundamentu krystalicznego, ktére spowodowaty
uformowanie gtéwnych elementéw powierzchni podtoza czwartorze-
du (por. fig. 32). Wptyw ruchéw tektonicznych na uksztattowanie
powierzchni tego terenu zaznaczyt sie czesto w taki sposob, ze wy-
niostos$ci i obnizenia tektoniczne odpowiadajg obszarom odpowiednio
najwiekszych wyniesien i obnizen neotektonicznych (Gudelis, 1960,
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1981; Ruhle, 1967, 1973; Ber, 1974, 1989; Kociszewska-Musiat, 1978;
Kubicki, Ryka, 1982; Marks, 1988). Moze to swiadczy¢, ze w czwar-
torzedzie aktywizowaty sie, a nawet powstawaty strefy roztaméw
i nieciagtosci tektonicznych, prawdopodobnie czesciowo wywotanych
przez powtarzajgce sie epizody glaciizostazji.

Na obszarze potnocno-wschodniej Polski reaktywacji istniejgcych
uskokow i ewentualnemu tworzeniu nowych w czwartorzedzie sprzy-
jaty transgresje i recesje Ilgdolodow plejstocenskich, inicjujgce
ruchy glaciizostatyczne o zmiennym tempie i kierunku, zaleznie od
roztozenia mas lodowych. Plan strukturalny podtoza osadéw czwar-
torzedu, w tym potozenie dyslokacji nieciggtych, mégt wptywaé
w interglacjatach na usytuowanie dolin rzecznych (por. fig. 33),
a w czasie zlodowacen — na zasieg ladolodu (Halicki, Olczak, 1953)
oraz powstawanie spekan w lgdolodzie; a wigc mogt determinowac
potozenie rynien subglacjalnych, ozéw i form szczelinowych (Ber,
2009). W rekonstruowaniu przebiegu powstawania takich form na-
lezy jednak uwzglednia¢ dynamicznie zmieniajgcg sie paleogeo-
grafie w czasie zlodowacenia, spowodowang przez migrujgce na
przedpolu ladolodu wybrzuszenie glaciizostatyczne.

Niektore przejawy reaktywaciji starszych uskokéw w czwartorzedzie
moga by¢ odzwierciedlone w rzezbie powierzchni terenu pétnocno-
wschodniej Polski (fig. 34), co w analizie zdje¢ satelitarnych sta-
nowi uzasadnienie dla wyznaczania fotolineamentéw (Kubicki, Ryka,
1982; Bazynski i in., 1984; Doktor i in., 1990; Graniczny, 1998).

Wykorzystanie badan geofizycznych umozliwito znaczne wzboga-
cenie modelu budowy geologicznej opartej na interpretacji profili
wiercen i dostarczyto istotnych informacji o dyslokacjach niecig-
gtych, w tym takze bedacych efektem ruchéw tektonicznych
w czwartorzedzie potnocno-wschodniej Polski (Morawski, 2009a).
Uskoki w gtebszym podtozu zwykle podlegaty odnowieniu w wyni-
ku glaciizostazji w czasie transgresji lgdolodu skandynawskiego
i sprzyjaty powstawaniu deformacji glacitektonicznych. W rejonie
Biskupca na Warmii glaciizostazja w strefie interlobalnej Igdolodu
w czasie zlodowacenia wisty spowodowata wystepowanie na prze-
mian blokowych ruchéw obnizajgcych i wypigetrzajgcych, ktére ob-
jety catg sekwencje osadow kenozoicznych, na co wskazuje duze
zageszczenie uskokow (fig. 35). Glaciizostazja miata prawdopo-
dobnie rowniez wptyw na powstanie uskokéw, siegajgcych rowniez
gtebiej, az do podtoza krystalicznego (Morawski, 2009a).

Interpretacja dyslokacji nieciagtych i deformacji glacitektonicznych
na podstawie badan sejsmicznych umozliwita przedstawienie pod-
stawowych elementéw modelu budowy geologicznej potnocno-
-wschodniej Polski. W niektorych przypadkach koincydencja obu
typow tych struktur zdaje sie wskazywac, ze wystepowanie usko-
kow w podtozu moze inicjowaé powstawanie tusek glacitektonicz-
nych (fig. 32, 36). Nie wyklucza to jednak réwniez odwrotnej wspot-
zaleznos$ci, czyli powstawania uskokéw w podtozu wskutek odktu-
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FIG. 32. Schematyczny przekroj geologiczny przez pdtnocno-wschodnig czg$¢
Polski i zachodniej Litwy wg Bera (2000), zmodyfikowano. A-P — archaik

i proterozoik; € — kambr; O — ordowik; S - sylur; D — dewon; P — perm;

T - trias; J - jura; K - kreda; P-N - paleogen i neogen; Q — czwartorzed;

S-JO - nieciggto$c¢ tektoniczna Szczytno-Jezioro Okragte; w — zasieg
maksymalny Iadolodu zlodowacenia wisty

wania pakietow osadoéw w czasie deformacji glacitektonicznych
(fig. 37).

Amplituda podnoszenia tektonicznego w czwartorzedzie w poétnoc-
no-wschodniej Polsce jest szacowana na 50—150 m (Rihle, 1973),
osigga jednak mniejszg warto$¢ w najbardziej pétnocnej czesci
tego regionu, ktory lokalnie mogt nawet podlegac subsydencji wy-
noszacej do 50 m (Zuchiewicz i in., 2007). Ruchy tektoniczne i po-
wstawanie uskokow w czwartorzedzie nie zachodzity jednostajnie
w pétnocno-wschodniej Polsce (Mojski, 1991), natomiast ich inten-
sywnos¢ zwiekszata sie w czasie rozwoju i zaniku Igdolodow plej-
stocenskich (Kociszewska-Musiat, 1978; Ostaficzuk, 1981). Obec-
nie obszar ten ma podlega¢ obnizaniu w tempie 1-3 mm rocznie
(Zuchiewicz i in., 2007).

8.7.4. Wyzyna Lubelska i Roztocze
Teresa Brzezinska-Wojcik

Wyzyna Lubelska i Roztocze nalezg do r6znych czesci duzych
jednostek strukturalnych podtoza, warunkujacych ich rzezbe, cze-
sto zwigzang z tektonikg. Od niej zalezaty niekiedy migzszosé
osadow i procesy zachodzgce w czwartorzedzie.

Gtéwnymi elementami rzezby przedczwartorzedowej regionow,
uwarunkowanymi litologiczno-strukturalnymi cechami podtoza
geologicznego, sg wzniesienia o genezie zrebowej, np. Wyniostos¢
Gietczewska i Réwnina Betzycka na Wyzynie Lubelskiej oraz zrgb
Huty Rézanieckiej na Roztoczu. Na wyzynie sg one rozdzielone
waskimi i gtebokimi rynnami/dolinami, nawigzujacymi do uskokéw
mezo-kenozoicznych, i kotlinami o cechach polji krasowych, np.
kotlina Pawtowa. Podobnie na Roztoczu wzniesienia oddzielone
sg linijnymi paleodepresjami o cechach rowow/pdétrowow tekto-
nicznych, np. Tanwi — miedzy Narolem i Rebizantami, Wieprza
— migedzy Zwierzyncem i Krasnobrodem, lub struktur typu pull-
-apart, np. kotlina Podlesia (fig. 38). Nie mozna wykluczyé¢, ze
omawiane formy rzezby przedczwartorzedowej zostaty przeksztat-
cone na skutek erozji glacjalnej.

Deniwelacje powierzchni podczwartorzedowej na wyzynie zmienia-
ja sie od 35 m (w dolinie Wolicy) do 75-100 m (odpowiednio, w do-
linach Wieprza i Gietczwi). Na Roztoczu oscylujg one od 50 m (w do-
linie Sotokiji) do 80-100m (odpowiednio, w potudnikowych paleodo-
linach Wieprza i Gorajca). Powierzchnia podczwartorzedowa wyzy-
ny jest pochylona w dwéch kierunkach w odniesieniu do paleodoliny
Bystrzycy — ku zachodowi (na zachéd od paleodoliny) oraz ku wscho-
dowi (na wschdd od paleodoliny). Z kolei na Roztoczu powierzchnia
podczwartorzedowa jest pochylona ku SW w zachodniej i Srodkowe;j
jego czesci oraz ku wschodowi — w czesci wschodniej (Dobrowolski,
1998; Maruszczak, 2001; Brzezinska-Wojcik, 2013).
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FIG. 33. Przekréj geologiczny w rejonie Zuromina na pétnocnym Mazowszu wg
Marks (1988), zmodyfikowano. Stratygrafia: Q — czwartorzed; Pg-N — paleogen-
neogen; kreda: Km — mastrycht, Kk — kimeryd, Ks - santon, Kko — koniak,
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Cechy pokrywy czwartorzedowej na Wyzynie Lubelskiej
i Roztoczu

Migzszos$¢ utworow czwartorzedowych na Wyzynie Lubelskiej jest
zréznicowana i w znacznym stopniu uwarunkowana tektonikg. Mak-
symalng (115 m) na wyzynie migzszo$¢ czwartorzedu i najnizsze
potozenie powierzchni podczwartorzedowej (65 m n.p.m.) notuje
sie na Ptaskowyzu Swidnickim w paleodolinie Stawka (fig. 38B,
39A). W jej poszczegdlnych odcinkach rézne jest potozenie tej
paleopowierzchni uwarunkowane tektonika, ktérg dokumentuje tez
zréznicowana migzszos¢ niektorych serii osadéw czwartorzedo-
wych. Skutki wielokrotnego glacjalnego obcigzania i odcigzania
(glaciizostazja), oprécz proceséw erozyjno-akumulacyjnych, wi-
doczne sg takze w paleodolinie Wisty. W wielu zapadliskach tek-
tonicznych na réznych poziomach zachowaty sie osady preglacjal-
ne, np. w paleodolinie Wieprza koto Krasnegostawu w pétnocnej
czesci Dziatéw Grabowieckich. Podobnie jest w innych paleofor-
mach uwarunkowanych tektonikg, np. w paleodolinie Plizina zacho-
waty sie gliny zwatowe zlodowacenia nidy na Ptaskowyzu Nate-
czowskim, a w paleocenskim rowie Kocianowa — gliny zwatowe
zlodowacenia odry na Rowninie Betzyckiej. Niezalezne od tekto-
niki sg rozlegte pokrywy akumulacyjne lessu (fig. 38A), czasem
0 migzszosci do 30 m. Ze zlodowaceniem wisty zwigzane sg lessy
na Dziatach Grabowieckich i Grzedzie Sokalskiej, za$ z warunka-
mi peryglacjalnymi zlodowacenia warty — te na Ptaskowyzu Nate-
czowskim (Maruszczak, 1972, 2001; Harasimiuk, 1975; Harasimiuk,
Henkiel, 1976; Reder, 2004; Harasimiuk i in., 2007).

Na Roztoczu utwory czwartorzedowe sg mniej zréznicowane lito-
logicznie niz na Wyzynie Lubelskiej, majg tez mniej zréznicowang
migzszos¢ uwarunkowang tektonikg podtoza. Przyktadami sg pa-
leodoliny Tanwi, Wieprza (po 50 m) i Gorajca (70 m), nawigzujgce
do rowéw tektonicznych. W najnizej potozonych ich czesciach (za-
padliska Narola, Zwierzynca) zachowaty sie najstarsze osady —
preglacjalne. W dolinach tych, na ré6znych poziomach hipsome-
trycznych, uwarunkowanych tektonika, zachowaty sie¢ wodnolodow-
cowe utwory sanu, odry, warty, a takze rzeczne i jeziorne intergla-
cjatow podlaskiego, mazowieckiego, ferdynandowskiego, lubelskie-
go, eemskiego. Przyktadem r6znej migzszos$ci osadéw, uwarunko-
wanej antytetycznym dzwiganiem/obnizaniem podtoza, jest potu-
dniowa cze$¢ zapadliska Zwierzynca (fig. 38C, 39B). Niezalezne
od tektoniki sg rozlegte pokrywy akumulacyjne lessu (fig. 38A) ze
zlodowacen odry, warty i wisty — typowe w zachodniej i wschodniej
czesci Roztocza (fig. 38A) oraz piaski eoliczne (pokrywowe i w
wydmach) w dnach dolin i na zboczach w $rodkowej jego czesci
(Buraczynski, 1993, 1997; Superson, 1996).

Formy rzezby terenu uwarunkowane tektonikag na Wyzynie
Lubelskiej i Roztoczu

Morfogeneza wspotczesnych form rzezby terenu na Wyzynie Lu-
belskiej i Roztoczu w sposéb czytelny nawigzuje do tektoniki i lito-
logii kompleksu péznokredowo-neogenskiego (Maruszczak, 1972;
Harasimiuk, 1980; Buraczynski, 1997; Dobrowolski, 1998; Brzezin-
ska-Wdjcik, 2013).

Odzwierciedleniem nieréwnomiernych ruchéw pionowych skorupy
ziemskiej jest potudniowo-zachodnia strefa krawedziowa Wyzyny
Lubelskiej oraz niektére krawedzie, wyznaczajgce granice subre-
giondéw. Ze strefami tektoniki nieciggtej zwigzane sg gtéwne doliny
(m.in. Wisty, Wieprza) oraz niektére doliny asymetryczne (np. dol-
nej Bystrzycy). Ponadto typowe sg inwersyjne formy rzezby terenu
— zwtaszcza w pasie od wschodniej czesci Obnizenia Chodelskie-
go na zachodzie, przez Wyniosto$¢ Gietczewskg i potnocno-
wschodnig czes¢ Wzniesieh Urzedowskich oraz doling Poru, po
Kotline Zamojska na wschodzie. Pojedyncze wzgoérza zachowaty
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sie w osiach synklin mezozoicznych we wschodniej czesci Obni-
zenia Chodelskiego oraz pétnocno-wschodniej czesci Wzniesien
Urzedowskich, za$ grzbiety antyklinalne lub pétzrebowe (rese-
kwentne wzgorza) — na wypreparowanych twardszych odmianach
opok poznej kredy w jadrze antykliny — w potnocno-wschodniej
czesci Wzniesien Urzgedowskich oraz w dolinie Poru (fig. 38). Na-
wigzujg one do struktur antyklinalnych péznej kredy, utworzonych
jako naduskokowe w odniesieniu do podtoza paleozoicznego. Ce-
chy wzgorz uwarunkowane sg takze zréznicowanym tempem de-
nudacji: odpowiednio bardzo stabo zdiagenezowanej kredy piszg-
cej, migkkich margli i odpornych opok péznej kredy. Inwersyjne
wzgorza z opok péznej kredy, nadbudowanych cienkim kompleksem
skat miocenu, wyrézniajg Wyniostos$¢ Gietczewska. Ich geneza jest
zwigzana z tektonikg nieciagtg i podnoszeniem osiowej czgsci syn-
klinorium lubelskiego, a takze tempem denudacji opok i margli
poznej kredy oraz piaskowcéw i wapieni miocenu. Inne elementy
(strefy inwersji nad zrebami), zwigzane z tektonikg nieciagta, ty-
powe s3 na Plaskowyzu Swidnickim. Zatozenia tektoniczne maja
rowniez mtode, srednio- i matoskalowe doliny lub ich fragmenty
oraz linijne depresje krasowe. Formy krasowe, rozwinigte w mar-
glach i kredzie piszgcej, wystepujg na Pagérach Chetmskich oraz
w Obnizeniu Chodelskim, zas w wapieniach miocenu — wzdtuz
potudniowo-zachodniej krawedzi Wyzyny Lubelskiej. Neotektonicz-
nie uwarunkowane sg wielkoskalowe elementy rzezby — m.in. prze-
tomowy odcinek doliny Wieprza pomiedzy teczng a lzbicg (Jahn,
1956; Harasimiuk i in., 1971; Maruszczak, 1972; Harasimiuk, 1980;
Dobrowolski, 1998; Dobrowolski i in., 2014).

Na Roztoczu do form rzezby uwarunkowanych tektonikg nieciggta
nalezg zasadnicze krawedzie obramowujgce region, gtdwne
i przetomowe doliny rzeczne oraz kotliny. Czynnik ten najbardziej
czytelny jest w potudniowo-zachodniej strefie krawedziowej re-
gionu, sktadajgcej sie z progu zewnetrznego, zorientowanego
NW-SE, podkreslonego w krajobrazie wzgérzami zrebowymi (fig.
38). Dwie tego typu krawedzie — zewnetrzna i wewnetrza — prze-
dzielone obnizeniem zwigzanym z mezo-kenozoicznym rowem
tektonicznym (padot Jozefowa), zaznaczajg sie na Roztoczu
Srodkowym. Do stref uskokowych nawigzujg doliny przetomowe
(Biatej tady, Szumu, Sopotu, Tanwi, Dublenia) rozcinajace potu-
dniowo-zachodnig strefe krawedziowa. Z zasiegiem zapadlisk
tektonicznych w skatach goérnej kredy zwigzane sa kotliny (np.
gornego Wieprza, Zwierzynca). Istotng role w ujawnianiu struk-
turalnych cech rzezby Roztocza majg neogenskie pionowe i po-
ziome ruchy skorupy ziemskiej. Do najistotniejszych jej przejawoéw,
gtéwnie posrednich, nalezg: progi skalne w korytach rzek (Szumu,
Sopotu, Tanwi) w strefie podnoszonej wzdtuz uskoku, w ktorej
nastepuje wzrost spadku podtuznego koryta rzeki, co powoduje
silniejszg erozje wgtebng, prowadzgcg do uwydatnienia réznic
litologiczno-strukturalnych w skalno-aluwialnym korycie rzeki;
doliny asymetryczne, w ktérych jedno ze zboczy jest skarpg usko-
kowag z czytelnymi licami trojkatnymi; pierzaste uktady dolin (Poru,
Biatej tady, Komodzianki) uformowanych przez erozje liniowa,
ktéra ujawnita system uskokéw kulisowych tworzgcych sie nad
parg udokumentowanych dyslokacji przesuwczych w podtozu;
defleksje dolin i koryt rzecznych (Branwi, Biatej Lady) na Rozto-
czu Zachodnim; zatamania podtuznych profili rzek (Sopot, Tanew)
i wypukte profile podtuzne den dolin (Biatej Lady) przecinajgcych
poprzecznie uskoki brzezne; grzbiety zagradzajace; doliny wcio-
sowe, zwtaszcza na Roztoczu Wschodnim. Litologig i strukturg
skat péznej kredy i miocenu sg uwarunkowane elementy rzezby
w roznej skali — od wzgoérz ostancowych, przez formy krasowe
(jaskinie, werteby, leje, kominy, kieszenie, mikroformy na po-
wierzchniach skatek), po pojedyncze skatki (Jahn, 1956; Marusz-
czak, Wilgat, 1956; Harasimiuk, 1980; Buraczynski, 1997; Brze-
zinska-Wajcik, 2013).
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