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Struktury glacitektoniczne w Polsce
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STRUKTURY GLACITEKTONICZNE W OSADACH PLEJSTOCEÑSKICH
KOPALNI WÊGLA BRUNATNEGO BE£CHATÓW

Abstrakt. W artykule przedstawiono wyniki badañ drobnych
struktur glacitektonicznych w osadach œrodkowego plejstocenu za-
chodniej czêœci kopalni Be³chatów. Podstawow¹ metod¹ badañ by³a
analiza mezostrukturalna. Wiêksze nagromadzenia struktur glaci-
tektonicznych s¹ zwi¹zane z obecnoœci¹ stref dyslokacji w pod³o¿u.

W profilu pionowym najwiêcej struktur glacitektonicznych po-
jawia siê pod glin¹ górn¹ (zlodowacenie warty) i w stropie gliny dol-
nej (zlodowacenie odry/warty?). Zmiana stylu deformacji na nie-

wielkich odleg³oœciach wynika z ró¿nic w litologii osadów i zawar-
toœci wody porowej. Konsekwencj¹ tego jest ró¿na podatnoœæ na od-
kszta³cenia. Wyniki analizy mezostrukturalnej wykaza³y, ¿e kieru-
nek kompresji horyzontalnej (SH) zmienia³ siê diachronicznie: od
N–S, NE–SW (na dole profilu) przez NW–SE do W–E (w stropie).
Skrêcenie pola kompresji o 90° zinterpretowano jako wynik nak³a-
dania siê nacisków l¹dolodu zlodowacenia warty (lobu Widawki)
i reakcja ram tektonicznych rowu Be³chatowa na ten nacisk.

S³owa kluczowe: drobne struktury glacitektoniczne, analiza mezostrukturalna, zlodowacenia œrodkowopolskie, kopalnia Be³chatów,
centralna Polska.

WSTÊP

W artykule przedstawiono wyniki szczegó³owych badañ
struktur glacitektonicznych widocznych w skarpach œcian nad-
k³adu z³o¿a wêgla brunatnego w Be³chatowie, prowadzonych
przez autorki w latach 2003–2005.

Kopalnia Be³chatów jest jednym z niewielu miejsc w Pol-
sce, w których mo¿na bezpoœrednio badaæ osady pod³o¿a l¹do-
lodu, tj. kontakt bazalnej gliny zwa³owej z osadami pod³o¿a, na
przestrzeni wielu kilometrów. Znaczna g³êbokoœæ i rozleg³oœæ
wyrobiska pozwala obserwowaæ ca³e struktury glacitekto-

niczne i ich zmiennoœæ w przestrzeni, co nie jest mo¿liwe
w p³ytkich ods³oniêciach.

G³ówn¹ metod¹ badañ by³a analiza mezostrukturalna, któ-
ra umo¿liwi³a odtworzenie lokalnych pól naprê¿eñ. Podjêto
próbê interpretacji genetycznej drobnych struktur w zale¿no-
œci od ich lokalizacji wzglêdem struktur nadrzêdnych, struk-
tur pod³o¿a i czo³a l¹dolodu zlodowacenia warty (lobu Wi-
dawki). Owocem tych badañ by³y m.in. „Terenowe warsztaty
glacitektoniczne – Be³chatów’2005”.

METODYKA BADAÑ

Kartowanie œcian dotyczy³o dwóch najwy¿szych pozio-
mów nadk³adu z³o¿a wêgla brunatnego. W celu dok³adnego
zlokalizowania punktów obserwacyjno-pomiarowych pos³u-

giwano siê planem górniczym w skali 1:2000, na którym
oprócz konturów œcian s¹ naniesione wszystkie otwory wiert-
nicze oraz taœmoci¹gi z oznakowanym metra¿em. Przesu-
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waj¹c siê wzd³u¿ œciany zaznaczano metra¿ taœmoci¹gu odpo-
wiadaj¹cy lokalizacji danego ods³oniêcia. Niekiedy zaznacza-
no te¿ numer otworu lub studni odwadniaj¹cej, w której po-
bli¿u prowadzono badania. Jako t³o dla rysunków œcian i loka-
lizacji stanowisk pomiarowych wykorzystano rysunki profili
litologicznych nadk³adu wykonane dla potrzeb utylitarnych
przez A. Skórzak z Dzia³u Geologicznego kopalni Be³chatów.
Postêp robót górniczych umo¿liwia³ sukcesywne œledzenie
rozci¹g³oœci du¿ych struktur w planie (przekroje seryjne). Kar-
tuj¹c kolejne œciany zachodnie w latach 2003–2005, obserwo-
wano w nastêpuj¹cych po sobie przekrojach odcinki o ³¹cznej
d³ugoœci ok. 2,5 km. Najwiêksz¹ form¹ obserwowan¹ w prze-
krojach na odcinku ok. 1,5 km by³ kem Czubatej Góry (por.
GoŸdzik, Krysiak, 2009 – w tym tomie). Du¿e uskoki, fleksu-
ry czy formy erozyjne kontynuowa³y siê czasem na dwóch
kolejnych œcianach, czyli w odleg³oœci ok. 300–400 m.

Istotn¹ czêœæ badañ stanowi³y szczegó³owe obserwacje
struktur glacitektonicznych, ich geometrii i wzajemnych za-
le¿noœci. Dokumentacja takich zjawisk jak: charakter zabu-
rzeñ, ich skala i g³êbokoœæ penetracji, intruzje osadów pod-
³o¿a w glinê bazaln¹, obecnoœæ i charakter kontaktu glina–kra
(porwak), obecnoœæ i stan kruchego materia³u w glinie, rotacja
i reorientacja klastów, obserwacja charakteru i kierunku rys
w brukach itp., pomog³a scharakteryzowaæ dynamikê l¹dolo-
du zlodowacenia warty oraz okreœliæ zale¿noœæ intensywnoœci
deformacji od typu pod³o¿a subglacjalnego. Na szczegó³o-
wych rysunkach struktur zapisano: typy litologiczne osadów

zdeformowanych, skalê (amplitudê) struktur i pomiary ele-
mentów strukturalnych. Pomiary wykonywano kompasem
typu Freiberg z dok³adnoœci¹ ok. 2°, przy wykorzystaniu
sztywnej podk³adki. Jednoczeœnie prowadzono dokumentacjê
fotograficzn¹ ca³ych œcian i poszczególnych struktur. Czêœæ
zdjêæ zestawiono w d³u¿sze panoramy. Inwentarz pomierzo-
nych mezostruktur obejmuje: po³o¿enie warstw, uskoki
wszystkich typów (normalne, odwrócone, przesuwcze),
po³o¿enie p³aszczyzn osiowych fa³dów, powierzchni œciêæ,
kliwa¿, rysy na powierzchniach luster tektonicznych, rysy lo-
dowcowe na powierzchni sp¹gowej gliny i na powierzchniach
g³azów, orientacjê osi du¿ych g³azów itd.

Wyniki analizy mezostrukturalnej przedstawiono na dia-
gramach wykonanych przy pomocy programu StereoNet –
projekcja na pó³kulê doln¹. Poszczególne diagramy odzwier-
ciedlaj¹ uk³ad naprê¿eñ w konkretnym punkcie obserwacyj-
nym. W celu zobrazowania zmian pola naprê¿eñ sporz¹dzono
diagram zbiorczy orientacji osi naprê¿eñ wyznaczonych na
podstawie analizy wszystkich mezostruktur. Przy du¿ej zbie¿-
noœci pomiarów g³ówne kierunki naprê¿eñ wyznaczano jako
dominanty (kilka pomiarów) lub œrednie statystyczne (powy-
¿ej 10 pomiarów). W przypadku znacznego rozrzutu wyni-
ków stosowano zakres przedzia³u, w jakim zmienia siê kieru-
nek naprê¿enia g³ównego. Wartoœæ azymutu kompresji hory-
zontalnej (SH; podana w stopniach) oznacza kierunek, z które-
go pochodzi nacisk (najczêœciej to¿samy z kierunkiem nasu-
wania siê l¹dolodu).

SYTUACJA GEOLOGICZNA SKARTOWANYCH ODS£ONIÊÆ

Skartowane w latach 2003–2005 œciany odkrywki be³cha-
towskiej zlokalizowano w zachodniej czêœci pola Be³chatów
(fig. 1). G³ówn¹ struktur¹ geomorfologiczn¹ przeciêt¹ przez
te œciany by³ kem Czubatej Góry, obserwowany wczeœniej
w przekroju z 2001 roku (por. GoŸdzik, Krysiak, 2009 –
w tym tomie). Odcinki œcian skartowane w 2005 roku (œciany
zachodnia i pó³nocna) le¿¹ poza jego zasiêgiem.

Wa¿ne struktury tektoniczne pod³o¿a plejstocenu, w któ-
rych strefie znajduj¹ siê skartowane œciany, to: wysad solny
Dêbina i subrównole¿nikowe uskoki zrzutowe ograniczaj¹ce
rów Be³chatowa (fig. 1). Wi¹¿e siê z nimi przebieg subrówno-
le¿nikowy tzw. lobu Widawki w czasie zlodowacenia warty
(Baraniecka, 1984; Klatkowa, 1992; Mojski, 2005).

Œciany zachodnia i pó³nocna z 2005 r. le¿¹ w bezpoœred-
nim s¹siedztwie wysadu solnego Dêbina (fig. 1). Na najwy¿-
szym poziomie nadk³adu z³o¿a (pó³nocny fragment œciany za-
chodniej z 2005 r.) osady mioceñskie z tzw. I pok³adem wêgla
brunatnego osi¹gaj¹ upady 70–80° i kontaktuj¹ obocznie
z najm³odszymi osadami plejstocenu, które maj¹ tu tak¿e
znaczne upady – od 40 do 60° (Krysiak, 2006).

Najwa¿niejszym elementem determinuj¹cym przebieg zda-
rzeñ w plejstocenie by³y ramy tektoniczne rowu Be³chatowa,
tj. subrównole¿nikowe dyslokacje wieku mioceñskiego o znacz-
nych zrzutach (Brodzikowski, 1985; Krzyszkowski, 1992
i inni). Aktywnoœci tych uskoków przypisywano przebieg se-
dymentacji, rozk³ad facji i zmiany mi¹¿szoœci osadów w czasie
czwartorzêdu (Brodzikowski i in., 1987a, b), a struktury de-
formacyjne o charakterze gwa³townych sp³ywów porówny-

wano do osadów pr¹dów zawiesinowych wzbudzonych przez
ruchy sejsmiczne krawêdzi rowu (Brodzikowski i in., 1987c,
d; Brodzikowski, Van Loon, 1991; Van Loon i in., 1995).

Po³udniowe odcinki œcian zachodnich, skartowanych w la-
tach 2003–2005 (fig. 3–6) na d³ugoœci ok. 0,5 km od konturu
z³o¿a, le¿¹ w zasiêgu tzw. rowu tektonicznego II rzêdu, przy-
legaj¹cego do po³udniowego uskoku g³ównego (PUG) (Feli-
siak, 1999; Ha³uszczak, 1999). W po³udniowej czêœci kopalni
jest widoczny bezpoœredni kontakt osadów miocenu z utwora-
mi jury górnej (zrzut uskoku g³ównego rzêdu 200 m). Defor-
macje osadów mioceñskich w znacznym stopniu s¹ zwi¹zane
z tektonik¹ przesuwcz¹ zakorzenion¹ w pod³o¿u mezozoicz-
nym (Gotowa³a, Ha³uszczak, 1999; Ha³uszczak, 2007). Mapy
strukturalne stropu osadów pod³o¿a kenozoicznego (Goto-
wa³a, 1999; Ha³uszczak, 2004) pokazuj¹ schematycznie prze-
bieg g³ównych struktur pod³o¿a starszego od neogenu.

Na obecnym etapie badañ trudno jednoznacznie okreœliæ
na czym polega³ wp³yw bezpoœredniego pod³o¿a na powsta-
nie okreœlonych struktur deformacyjnych w czwartorzêdzie.
G³ówn¹ trudnoœæ badawcz¹ stanowi³a niemo¿noœæ skorelo-
wania bezpoœrednio w ods³oniêciu struktur tektonicznych
pod³o¿a neogeñskiego ze strukturami w osadach plejstoceñ-
skich, poniewa¿ œciany nadk³adu znajdowa³y siê w znacznej
odleg³oœci od œcian eksploatacyjnych (ok. 1,5–2,0 km).
Z przyczyn technicznych nie powiod³o siê kartowanie ci¹g³e,
czy choæby kontrolowanie przebiegu struktur pod³o¿a neo-
geñskiego po dojœciu œciany do miejsca, w którym skartowa-
no nadk³ad.
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W tej czêœci kopalni osady neogeñskie zalegaj¹ na ogó³
poziomo, podczas gdy nadleg³e osady plejstoceñskie maj¹
znaczne upady, a deformacje w ich obrêbie s¹ lokalnie bardzo
intensywne. Opisana niezgodnoœæ k¹towa jest wa¿nym argu-
mentem przemawiaj¹cym za glacitektoniczn¹ genez¹ defor-
macji widocznych w osadach czwartorzêdowych.

Wp³yw pod³o¿a na deformacje osadów czwartorzêdo-
wych w rejonie Be³chatowa by³ przedmiotem dociekañ Ha-
³uszczaka (2007), który opisuje du¿e dajki klastyczne tn¹ce

osady dolnego czwartorzêdu i wchodz¹ce w miocen. Ich roz-
ci¹g³oœæ (NW–SE) autor wi¹¿e z odziedziczonym mezozoicz-
nym planem strukturalnym.

Obok struktur glacitektonicznych doœæ powszechnie wy-
stêpuj¹ struktury neotektoniczne bêd¹ce efektem odprê¿enia
górotworu po ust¹pieniu l¹dolodu. Neotektoniczne wyniesie-
nie wysadu Dêbina, datowane na interglacja³ eemski, jest oce-
niane na 60–70 m (Ha³uszczak, 2004).

SYNTETYCZNY PROFIL LITOSTRATYGRAFICZNY OSADÓW PLEJSTOCEÑSKICH

Podzia³ stratygraficzny osadów plejstoceñskich w Be³cha-
towie od dawna budzi dyskusjê, o czym œwiadczy bogata bi-
bliografia dotycz¹ca tego zagadnienia (Baraniecka, Sarnacka,
1971; Baraniecka, 1980, 1984; Krzyszkowski, 1994, 1998).
Niniejszy artyku³ nie ma na celu wziêcia udzia³u w tej dys-
kusji. W artykule przyjêto uproszczony podzia³ stratygraficz-
ny czwartorzêdu (Ber i in., 2007; Marks, 2007), a tak¿e termi-
nologiê stosowan¹ lokalnie na obszarze ³ódzko-be³chatow-
skim. Okreœlenia stratygraficzne (nazwy zlodowaceñ) podano
ze znakiem zapytania i u¿yto w rozumieniu GoŸdzika (2001).
W artykule pominiêto stosowan¹ dotychczas terminologiê para-
stratygraficzn¹ z nazwami tzw. formacji (Krzyszkowski, 1994;
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Fig. 1. Lokalizacja œcian nadk³adu kopalni Be³chatów skartowanych w latach 2003–2005

Location of cover deposits walls mapped in the Be³chatów open pit (2003–2005)

Fig. 2. Syntetyczny profil litostratygraficzny

Synthetic lithostratigraphic profile



GoŸdzik, 2001). Uproszczony profil litostratygraficzny bada-
nych osadów z terminologi¹ zastosowan¹ w artykule przedsta-
wiono na figurze 2. Prawie wszystkie obserwacje zjawisk gla-
citektonicznych s¹ zwi¹zane z osadami zlodowaceñ œrodko-
wopolskich (zlodowaceñ warty i odry). Oprócz dwóch pozio-
mów glin zwa³owych przedstawionych na profilu, na ni¿szym
poziomie eksploatacyjnym by³ niekiedy widoczny jeszcze je-
den poziom gliny, wyraŸnie ró¿ni¹cej siê kolorem (glina cze-
koladowa), któr¹ mo¿na okreœliæ jako glinê bazaln¹. Zdaniem
GoŸdzika (inf. ustna) glina ta by³a dot¹d zaliczana do zlodo-

wacenia ?sanu. Le¿¹ce ni¿ej osady neogeñskie (miocen–plio-
cen) s¹ oddzielone od osadów plejstoceñskich cienk¹ warstw¹
bruku morenowego.

W zachodniej czêœci kopalni Be³chatów mi¹¿szoœæ osa-
dów plejstoceñskich jest znacznie zredukowana, nie przekra-
cza 40–50 m; w profilu brak osadów starszych zlodowaceñ.
Dla porównania, we wschodniej czêœci kopalni osady czwar-
torzêdowe osi¹ga³y maksymalnie mi¹¿szoœæ 318 m (Bara-
niecka, 1980, 1987).

OPIS ODS£ONIÊÆ

ŒCIANA ZACHODNIA Z 2003 R.

W roku 2003 skartowano I poziom nadk³adu z³o¿a (po-
ziom wy¿szy – fig. 3A) i fragmentarycznie II poziom (ni¿szy
– fig. 3B).

Intensywne deformacje wystêpuj¹ zw³aszcza w górnej
czêœci profilu osadów plejstoceñskich do gliny dolnej w³¹cz-
nie (fig. 3A – warstwy 2 do 7). Osady starsze od gliny dolnej;
tj. ¿wiry i piaski rzeczne le¿¹ce pod glin¹ doln¹ (fig. 3B –
warstwy 1, 1a), jak równie¿ osady neogenu (warstwa 8) wy-
kazuj¹ na ogó³ subhoryzontalne warstwowanie i tylko lokal-
nie s¹ pociête drobnymi uskokami. Jedynie w skrajnie pó³noc-
nej i po³udniowej czêœci ods³oniêcia osady te s¹ znacznie zde-
formowane. Na wy¿szym poziomie nadk³adu, w pó³nocnej
czêœci ods³oniêcia, na odcinku 200 m widaæ fragment osadów
kemowych przebitych diapirami gliny dolnej, które ku po³ud-
niowi przechodz¹ w fa³dy cylindryczne (stanowisko 1). Czê-
œci j¹drowe tych fa³dów s¹ zbudowane z piasków i drobnych
¿wirów zawieraj¹cych materia³ pó³nocny oraz krzemienie
i otoczaki wapieni górnojurajskich. Zdeformowana jest te¿
glina na kontakcie ze ¿wirami i wyraŸnie „wci¹gniêta”
w strukturê fa³du. Wergencja fa³dów wskazuje na kierunek
nacisku z NW ku SE (fig. 3A – stanowisko 1). Pó³kolisty
kszta³t fa³dów wp³ywa na du¿y rozrzut pomiarów (fig. 3A –
diagram 1). Przy pobie¿nym kartowaniu fa³dy cylindryczne
mog¹ byæ b³êdnie uznane za wype³nienia wciêæ erozyjnych.
Najprostszym sposobem odró¿nienia fa³dów cylindrycznych
od wciêæ erozyjnych jest obejrzenie uk³adu wewnêtrznego
warstw (lamin). W fa³dach cylindrycznych laminacja ma uk³ad
koncentryczny zgodny z zarysem fa³du, podczas gdy w wy-
pe³nieniach wciêæ erozyjnych laminacja jest pozioma lub
skoœna (warstwowania sedymentacyjne).

Zarówno w glinie górnej, jak i w dolnej doœæ powszechnie
wystêpuj¹ kry i porwaki piaszczyste o ró¿nej wielkoœci, inten-
sywnie zdeformowane lub tworz¹ce soczewy. Najczêœciej s¹
to porwaki starszych osadów piaszczystych inkorporowane
w glinie. Tak¿e bezpoœrednio pod glin¹ doln¹ obserwuje siê
lokalnie silnie zdeformowane kieszenie osadów piaszczys-
tych. Najwiêksze deformacje wystêpuj¹ w dystalnej czêœci
formy i poni¿ej ostrego kontaktu z nadleg³¹ glin¹ (fig. 3A, sta-
nowiska 1 i 2). Wydaje siê, ¿e osady piaszczyste mimo przy-
marzniêcia do l¹dolodu w czasie wleczenia mia³y cechy pla-
styczne i to w odleg³oœci zaledwie kilkudziesiêciu centyme-
trów od miejsca kontaktu osad/lód. Pod glin¹ doln¹, w obrêbie

mu³ków piaszczystych s¹ te¿ widoczne fa³dki ci¹gnione reje-
struj¹ce kierunek ruchu l¹dolodu z NNE na SSW azymut 15°
(fig. 3A – diagram 2).

Dalej ku po³udniowi, w wy¿szej czêœci profilu, mo¿na ob-
serwowaæ œciêcia cylindryczne siêgaj¹ce do stropu gliny dol-
nej, która sta³a siê powierzchni¹ odk³ucia. W trakcie eksplo-
atacji ³atwo dochodzi do usuniêcia s³abo zwiêz³ych osadów
piaszczystych wype³niaj¹cych te struktury, wówczas w stro-
pie gliny dolnej zostaj¹ puste pó³okr¹g³e wyciêcia, tworz¹ce
charakterystyczny wzór. Poniewa¿ s¹ to struktury œredniej
wielkoœci (amplituda ok. 2 m), s¹ doskonale widoczne z dale-
ka, zw³aszcza gdy wystêpuj¹ seryjnie. W miejscach gdzie osa-
dy siê zachowa³y, œciêcia cylindryczne s¹ wype³nione mate-
ria³em piaszczystym i mu³kami, w których (stanowisko 4)
obserwuje siê drobne struktury drugiego rzêdu, najczêœciej
œciêcia i uskoki. Powierzchnie uskoków oraz powierzchnie
fug miêdzy³awicowych w piaskach s¹ szczelnie wype³nione
zielonkawymi mu³kami, które s¹ wciœniête w ka¿d¹ woln¹
przestrzeñ (tabl. I, fig. 1). Na kontaktach lamin piaszczystych
i mu³ków s¹ widoczne lustra tektoniczne, co dowodzi, ¿e
mimo poziomego uk³adu lamin s¹ to struktury glacitektonicz-
ne, a nie sedymentacyjne.

W po³udniowej czêœci œciany, na d³ugoœci oko³o 200 m
(stanowisko 8) warstwa gliny dolnej i osadów le¿¹cych ponad
ni¹ gwa³townie zapada na po³udnie. Deformacje osadów plej-
stoceñskich s¹ tu bardzo intensywne. Miejsce to odpowiada
w pod³o¿u mioceñskim wystêpowaniu rowu II rzêdu (Feli-
siak, 1999; Ha³uszczak, 1999). Wœród ró¿nych deformacji wi-
docznych w tej czêœci ods³oniêcia na szczególn¹ uwagê za-
s³uguje du¿a eliptyczna struktura w obrêbie mu³ków szaronie-
bieskich pod glin¹ doln¹ (tabl. I, fig. 2). Jest to prawdopodob-
nie oderwany fragment przegubu skomplikowanej struktury
fa³dowej lub pogr¹zu, który wleczony w sp¹gu gliny sta³ siê
„toczeñcem glacitektonicznym”. Zespo³y drobnych uskoków
i œciêæ na obwiedni struktury pokazuj¹ sinistralny zwrot pary
si³ w trakcie wleczenia (góra ku S, dó³ ku N), wypadkowy kie-
runek kompresji wynosi 340° (fig. 3A – diagram 6).

W warstwach naprzemianleg³ych mu³ków i piasków pod
glin¹ górn¹ obserwuje siê lokalnie zespo³y drobnych uskoków
odwróconych i fa³dki kolankowe. Struktury te czêsto obej-
muj¹ tylko jedn¹ warstwê, nie kontynuuj¹c siê ani w górê, ani
w dó³. Najczêœciej dotyczy to warstewek piaszczystych,
³atwiej ulegaj¹cych deformacjom kruchym. Poszczególne
pakiety piasków ulega³y odk³uciu na kontakcie z mu³kami
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spe³niaj¹cymi rolê smaru. P³aszczyzny uskoków odwróco-
nych maj¹ tê sam¹ orientacjê co warstwy, w których wystê-
puj¹, ró¿ni¹ siê tylko wartoœci¹ upadu (upady uskoków s¹
wiêksze ni¿ upady warstw – diagram 7). Mo¿na zatem przy-
puszczaæ, ¿e drobne uskoki by³y pierwotnie jednym z ze-
spo³ów œciêæ Riedla (R’), który wskutek wzrostu naprê¿eñ
w czasie dalszego wleczenia uleg³ przekszta³ceniu w uskoki.
Wzd³u¿ ich powierzchni dosz³o do odk³ucia warstewek piasz-
czystych od mu³ków (Klint, Pedersen, 1995).

Na ni¿szym poziomie kopalnianym upady gliny dolnej
dochodz¹ do 30° (stanowisko 6 – diagram 4a). Pod glin¹,
w mu³kach tworz¹cych cienk¹ warstwê wœród serii piaszczys-
tych (stanowisko 5), jest widoczny w¹skopromienny fa³d po-
chylony o wergencji po³udniowej i zespó³ towarzysz¹cych mu
struktur kompresyjnych (tabl. I, fig. 3). Cech¹ charaktery-
styczn¹ ca³ej formy jest jej geometria, tj. wysmuk³y (w¹sko-
promienny) kszta³t antykliny i szerokopromienny – s¹sied-
nich synklin, zbudowanych z piasków i ¿wirów. Taki charak-
ter maj¹ te¿ ci¹gi fa³dów diapirowych, powszechnie obserwo-
wane w dolnej czêœci profilu osadów plejstocenu na terenie ko-
palni Be³chatów (GoŸdzik, 2001; GoŸdzik, Krysiak, 2009 –
w tym tomie). W wielu przypadkach zachowa³y siê tylko
czêœci synklinalne fa³dów, co zwiêksza prawdopodobieñstwo
mylnej interpretacji kierunku kompresji, gdy¿ synkliny mog¹
byæ b³êdnie uznane za antykliny (tj. skrêty czo³owe fa³dów
przewalonych), podczas gdy w rzeczywistoœci s¹ fa³szywy-
mi antyklinami (skrêty korzeniowe). W opisanym przypadku
zwrot ruchu pary si³ jest zgodny z wergencj¹ antyformy.

ŒCIANA ZACHODNIA Z 2004 R.

Obserwacje prowadzone na œcianie zachodniej w 2004
roku potwierdzi³y, ¿e deformacje glacitektoniczne dotycz¹ nie
tylko osadów znajduj¹cych siê pomiêdzy dwoma poziomami
glin, ale tak¿e samych glin i to w znacznym stopniu. Osady
piaszczysto-¿wirowe rozdzielaj¹ce oba poziomy glin lokalnie
siê wyklinowuj¹, tak ¿e oba poziomy glin spotykaj¹ siê ze
sob¹. Tylko lokalnie na samej granicy glin (w sp¹gu gliny
górnej) s¹ widoczne drobne wk³adki piaszczyste lub soczewki
piasków.

Wiêkszoœæ zaburzeñ glacitektonicznych by³a widoczna
w centralnej i po³udniowej czêœci œciany. W pó³nocnej czêœci
ods³oniêcia zaznacza³a siê kontynuacja kemu z diapirami gli-
ny dolnej (fig. 4). Jednoczeœnie glina górna (warstwa 6) ma
szerszy zasiêg przestrzenny, ni¿ by³o to obserwowane na po-
przedniej œcianie wyrobiska (por. fig. 3A, 4). W centralnej
czêœci ods³oniêcia warstwy piaszczyste pomiêdzy dwoma po-
ziomami glin tworz¹ wype³nienia zachodz¹cych na siebie
œciêæ cylindrycznych (tabl. I, fig. 4), w obrêbie których s¹ wi-
doczne drobne struktury drugiego rzêdu: œciêcia, dupleksy,
nasuniêcia, rejestruj¹ce zwrot ruchu pary si³ w czasie prze-
mieszczania siê l¹dolodu. Glina dolna (warstwa 2) w po³owie
œciany gwa³townie zapada ku po³udniowi (fig. 4 – stanowi-
sko 7), analogicznie jak by³o to widoczne rok wczeœniej (por.
fig. 3A – stanowisko 8). Miejsce to odpowiada w pod³o-
¿u strukturze rowu II rzêdu (Felisiak, 1999). Obie œciany
(fig. 3A, 4) s¹ oddalone od siebie o oko³o 400 m.

Najciekawsze drobne deformacje s¹ zwi¹zane z po³udnio-
wym fragmentem œciany (fig. 4 – stanowisko 1). Warstwa zie-
lonych mu³ków tworzy tam ci¹g plastycznych deformacji
o wergencji SSW. Najlepiej widoczny jest pochylony fa³d
diapirowy przebijaj¹cy siê przez osady piaszczyste i ¿wiro-
wo-piaszczyste w kierunku sp¹gu gliny górnej (tabl. I, fig. 5).
Zdeformowane s¹ tak¿e piaski i ¿wiry w s¹siedztwie diapiru.
£¹czna mi¹¿szoœæ osadów zaanga¿owanych w deformacje
dochodzi do 2 m. Kierunek kompresji wyznaczony na podsta-
wie analizy mezostrukturalnej wynosi 10–20° z NNE ku SSW
(diagram 9), du¿a zbie¿noœæ orientacji drobnych struktur
œwiadczy o koncentracji naprê¿eñ, a obecnoœæ wstecznych
zafa³dowañ w czêœci proksymalnej ci¹gu struktur dokumentu-
je wsteczne wleczenie zwi¹zane z tarciem w przysp¹gowej
czêœci profilu. Dwa najwy¿sze poziomy gliny ku po³udniowi
trac¹ swoj¹ odrêbnoœæ, tworz¹c jeden poziom gliny z licznymi
soczewami, ³uskami i porwakami piasków (stanowisko 1).
Glina i piaski s¹ wspólnie zdeformowane. Wyniki badañ era-
tyków (Ga³¹zka, 2005) potwierdzi³y ten sam wiek obu pozio-
mów glin zaliczanych do zlodowacenia warty. W ni¿szej czê-
œci gliny górnej doœæ czêsto obserwuje siê wystêpuj¹ce na
przemian ³uski gliny i kry piasku o znacznych upadach.
W sp¹gu gliny górnej, przy kontakcie z osadami ¿wirowo-
-piaszczystymi, spotyka siê drobne fa³dy asymetryczne o wer-
gencji po³udniowo-wschodniej (diagram 11). W piaskach pod
glin¹ górn¹ widaæ fa³dki zygzakowate (tabl. I, fig. 6), wyraŸ-
nie zaznaczaj¹ce siê dziêki ciemnym laminom organicznym,
ich p³aszczyzny osiowe s¹ powierzchniami œciêæ. Wysmuk³e
fa³dki pochylone s¹ ku SE, a drobny fa³d koncentryczny – ku
NW. Taka dywergencja drobnych struktur fa³dowych jest czê-
stym zjawiskiem glacitektonicznym i wynika z deformacji
warstw w warunkach œcinania prostego (Van der Wateren,
1995). Zwykle jeden z zespo³ów œciêæ jest lepiej rozwiniêty
i dominuje (w tym wypadku – zespó³ lewy, niskok¹towy),
a drugi jest gorzej widoczny lub zanika.

Pod glin¹ górn¹, w ¿wirach zawieraj¹cych materia³ ju-
rajski, zaobserwowano du¿y, koncentryczny fa³d le¿¹cy.
Wsteczna (pó³nocna) orientacja przegubu fa³du i œciête przez
glinê skrzyd³o mog¹ œwiadczyæ, ¿e jest to fragment synklinal-
ny fa³du przewalonego (fa³szywa antyklina). Wy¿ej i nieco
dalej ku pó³nocy, w mu³kach piaszczystych i piaskach rozpo-
znano symilarny fa³d le¿¹cy (tabl. I, fig. 7) o wyraŸnie na-
brzmia³ym przegubie. Jego wergencja wskazuje na kierunek
plastycznego p³yniêcia osadów z NW ku SE, azymut 340°
(diagram 14). Skrzyd³a grzbietowe i brzuszne fa³du s¹ silnie
wycienione, a ich kontakt z osadami otaczaj¹cymi ma charak-
ter tektoniczny (powierzchnie œciêæ). Opisany fa³d jest form¹
dysharmonijn¹ wzglêdem osadów le¿¹cych nad nim i pod
nim; w zasadzie jest ograniczony do jednej ³awicy piaszczy-
stej. Wymienione powy¿ej cechy wskazuj¹, ¿e g³ówn¹ przy-
czyn¹ powstania tego fa³du nie by³ swobodny sp³yw, lecz
up³ynnienie osadu pod ciœnieniem nadleg³ych warstw i prze-
suwaj¹cego siê dynamicznie l¹dolodu. Œwiadczy o tym tak¿e
budina¿ ³awic piaszczystych ponad fa³dem (tabl. I, fig. 7). Do-
datkowym argumentem przemawiaj¹cym na korzyœæ mecha-
nizmu œcinania prostego jest powszechna obecnoœæ zespo³ów
drobnych uskoków antytetycznych (tabl. I, fig. 8) w piaskach
i w warstwach gliniasto-piaszczystych pod cienk¹ warstw¹
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gliny górnej. Uskoki te by³y pierwotnie zespo³ami œciêæ Rie-
dla, które w miarê wzrostu naprê¿eñ pionowych (Sv) uleg³y
przekszta³ceniu w drobne uskoki. L¹dolód, który osadzi³ le-
¿¹c¹ wy¿ej glinê, przesuwaj¹c siê ponad kompleksem wczeœ-
niej z³o¿onych piasków, wytwarza³ pole naprê¿eñ odpowia-
daj¹ce warunkom œcinania prostego (para si³ w p³aszczyŸnie
pionowej). Najpierw powsta³y inicjalne œciêcia (w wyniku na-
prê¿eñ dynamicznych), które w miarê wzrostu obci¹¿eñ (przy-
rost czaszy lodowej, nacisk statyczny) przekszta³ci³y siê w ze-
spo³y uskoków wykorzystuj¹cych uprzywilejowany wzglêdem
kierunku ruchu zespó³ œciêæ (por. Van der Wateren, 1985). Za-
równo drobne œciêcia, jak i fa³dy mieszcz¹ siê w tzw. warstwie
deformacyjnej pod stop¹ aktywnego l¹dolodu (Hart, 1998).
Przechodzenie oboczne jednego typu struktur w drugie po-
twierdza koncepcjê Michalskiego (1979) o decyduj¹cym zna-
czeniu udzia³u wody w tworzeniu deformacji, przy jednocze-
snej obecnoœci wiecznej zmarzliny na przedpolu.

W centralnej czêœci œciany glina dolna, rozciêta przez nad-
leg³e bia³e piaski, tworzy cienkie listwy w kszta³cie trójk¹tów
(tabl. II, fig. 1). Powierzchnie kontaktu gliny z piaskami s¹
powierzchniami œciêæ komplementarnych. Miejscami glina
dolna jest z³uskowana. Poza strefami ³usek glacitektonicz-
nych powierzchnia sp¹gowa gliny dolnej jest równa, a kontakt
z le¿¹cymi ni¿ej bia³ymi piaskami nie wykazuje wiêkszych
zaburzeñ poza lokalnymi pogr¹zami, powoduj¹cymi rozwój
delikatnej sieci œciêæ komplementarnych (tabl. II, fig. 2).
Wzd³u¿ ca³ego profilu glina dolna ma równy sp¹g w odró¿-
nieniu od bardzo nieregularnego stropu. Dalej ku pó³nocy gli-
na dolna tworzy seriê stromych i lekko pochylonych diapirów
intruduj¹cych w piaski i ¿wiry kemu (tabl. II, fig. 3) wzd³u¿
powierzchni stromych uskoków odwróconych. Kierunek
kompresji (N–S) wyznaczony przez te struktury (fig. 5 – dia-
gram 17) jest zgodny z kierunkiem tensji odpowiadaj¹cej
uskokom normalnym na sk³onie kemu dalej na wschód w od-
leg³oœci ok. 800 m (por. GoŸdzik, Krysiak, 2009 – w tym to-
mie). Najprostszym wyjaœnieniem tego zjawiska s¹ odmienne
warunki powstawania struktur w ró¿nych czêœciach plateau
kemowego. Uskoki normalne we wschodniej czêœci kemu po-
wstawa³y w warunkach utraty podparcia w czasie topnienia
martwego lodu, podczas gdy uskoki odwrócone i diapiry po-
chylone w zachodniej czêœci kemu rejestruj¹ naciski dyna-
miczne zwi¹zane z l¹dolodem. Poniewa¿ zasiêg i mi¹¿szoœæ
gliny górnej gwa³townie rosn¹ ku zachodowi nie mo¿na wy-
kluczyæ, ¿e oba procesy zachodzi³y jednoczeœnie. To znaczy,
¿e w czasie rozpadu bry³ martwego lodu na wschodzie, na za-
chodzie utrzymywa³a siê jeszcze zwarta pokrywa l¹dolodu
wytwarzaj¹ca naciski statyczne (pod lodem) i dynamiczne (na
przedpolu). Inne rozwi¹zanie wymaga³oby za³o¿enia, ¿e oba
procesy zachodzi³y w ró¿nym czasie. Wówczas uskoki nor-
malne na sk³onie kemu zwi¹zane z deglacjacj¹ by³yby starsze
ni¿ pochylone diapiry i uskoki odwrócone utworzone w czasie
m³odszego nasuniêcia. Trudno rozstrzygn¹æ, która interpreta-
cja jest s³uszna. Pierwsze rozwi¹zanie mo¿e wydawaæ siê bar-
dziej prawdopodobne, poniewa¿ wœród skartowanych przez
autorki drobnych struktur strefy kemu nie odnaleziono struk-
tur tensyjnych. Nie mo¿na jednak wykluczyæ, ¿e struktury
kompresyjne utworzone w czasie ponownego nasuwania siê
l¹dolodu ca³kowicie zatar³y pierwotne struktury tensyjne.

Dalej ku pó³nocy (fig. 4 – stanowisko 10), bezpoœrednio
pod cienk¹ listw¹ gliny dolnej w piaskach i mu³kach s¹ widocz-
ne po³ogie œciêcia wsteczne powoduj¹ce krenulacjê warstw
(tabl. II, fig. 4), o osi kompresji NNE–SSW 30–210° (dia-
gram 18).

W osadach piaszczystych i mu³kach kontaktuj¹cych obocz-
nie z glin¹ doln¹ obserwuje siê czêsto skomplikowane defor-
macje sp³ywowe. Kontakt gliny i osadów piaszczysto-mu³ko-
wych ma charakter odk³ucia. Kierunek struktur sp³ywowych
w osadach piaszczysto-mu³kowych jest zgodny z kierunkiem
kompresji (azymut 22° z NE na SW), odpowiadaj¹cej od-
k³uciu na kontakcie z glin¹ (diagram 19). Zatem oba typy
struktur powsta³y w tym samym polu naprê¿eñ. Ostre przejœ-
cie od odk³ucia do sp³ywów mo¿e byæ wyjaœnione na gruncie
teorii Michalskiego (1979), jako dalszy etap deformacji tzw.
„hydrolakkolitu”.

W najni¿szej czêœci profilu (poni¿ej warstewki bruku mo-
renowego, w laminowanych mu³kach ilastych) pomierzona
powierzchnia œciêcia wskazuje na kierunek kompresji odpo-
wiadaj¹cy naciskowi z NE na SW w azymucie 40° (fig. 4 –
stanowisko 12, diagram 19a).

ŒCIANA ZACHODNIA Z 2005 R.

W 2005 roku dostêpny do badañ by³ po³udniowy odcinek
œciany o d³ugoœci ok. 700 m (fig. 5). W ods³oniêciu by³a wi-
doczna glina dolna (koloru ciemnoszarego), stromo zapada-
j¹ca ku po³udniowi, której wiek odpowiada prawdopodobnie
zlodowaceniu ?odry (J. GoŸdzik, inf. ustna). W obrêbie gliny
dolnej i w osadach widocznych pod ni¹ (¿wiry, piaski i mu³ki
– warstwy 1, 1a) (GoŸdzik, 2001 – formacja Krzaki) oraz
w le¿¹cych ni¿ej osadach neogenu (warstwa 8) powszechnie
wystêpuj¹ systemy œciêæ komplementarnych uk³adaj¹cych siê
w regularny wzór (tabl. II, fig. 5). Œciêcia przecinaj¹ niezale¿-
nie osady neogenu (brunatne i³y piaszczyste) i plejstocenu
(bia³e piaski), co œwiadczy o ich plejstoceñskim wieku. Lokal-
nie system œciêæ uleg³ przekszta³ceniu w sieæ drobnych usko-
ków normalnych, s¹ to struktury utworzone w grawitacyjnym
polu naprê¿eñ (najwiêksze naprê¿enie zorientowane piono-
wo Sv). Gwa³towne zapadanie gliny dolnej ku S i SW (fig. 5
– diagram 20), podobnie jak to by³o widoczne na œcianach
w latach ubieg³ych (fig. 3–4), wynika z jej superpozycji nad
rowem II rzêdu, przylegaj¹cym do po³udniowego uskoku
g³ównego rowu Be³chatowa. Pod glin¹ doln¹ widoczne s¹ sig-
moidalne, po³ogie uskoki normalne i towarzysz¹ce im zespo³y
œciêæ komplementarnych przecinaj¹ce zarówno szarozielone
mu³ki plejstoceñskie, jak i stalowo szare i³y neogeñskie
(tabl. II, fig. 6). Struktury te dokumentuj¹ równoczesne oddzia-
³ywanie nacisków pionowych i naprê¿eñ œcinaj¹cych w czasie
przesuwania siê l¹dolodu. Sigmoidalny kszta³t powierzchni
uskoków œwiadczy o pó³plastycznych warunkach powsta-
wania deformacji. Zwrot ruchu skrzyde³ górnych uskoków
(z N na S) mo¿e wynikaæ z kierunku przemieszczania siê
le¿¹cej ni¿ej gliny. Nie mo¿na wykluczyæ, ¿e nadrzêdn¹ przy-
czyn¹ powstania zespo³u opisanych struktur by³a reaktywacja
struktur pod³o¿a, a przede wszystkim reaktywacja uskoków
przesuwczych (por. Dyskusja – Ha³uszczak, 1999).
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Powy¿ej gliny dolnej, w stropie serii bia³ych piasków,
w niewielkim obni¿eniu by³y widoczne osady organiczne sil-
nie skomprymowane i tworz¹ce pogr¹zy w le¿¹cych ni¿ej
mu³kach (tabl. II, fig. 7). Pogr¹zy te wykazuj¹ kierunkowe
zdeformowanie. Wyznaczony przez nie kierunek kompresji
(z WSW ku ESE) jest prawie prostopad³y do kierunków kom-
presji (NE–SW i N–S) wyznaczonych na podstawie struktur
le¿¹cych 20 m ni¿ej (fig. 5 – diagram 20). Zatem na odcinku
zaledwie 20 m w pionie dosz³o do reorientacji pola naprê¿eñ
o 90°.

ŒCIANA PÓ£NOCNA Z 2005 R.

W nieeksploatowanej ju¿ pó³nocnej czêœci kopalni (fig. 6),
by³o mo¿liwe przeœledzenie deformacji pod warstw¹ gliny
górnej. Nad glin¹ s¹ widoczne dwa zag³êbienia wype³nio-
ne osadami organicznymi interglacja³u eemskiego, przykryte
cienk¹ warstw¹ piasków eolicznych (J. GoŸdzik, inf. ustna).
Glina w zachodniej czêœci skarpy siêga prawie do do³u œciany,
szybko wyklinowuj¹c siê ku wschodowi. Pod glin¹ s¹ wi-
doczne osady piaszczyste i ¿wiry fluwioglacjalne zawieraj¹ce
oprócz materia³u pó³nocnego du¿e otoczaki wapieni i krze-
mieni górnojurajskich z bezpoœredniego pod³o¿a (fig. 6B).
Bezpoœrednio pod glin¹ w stropie piasków widaæ cienkie war-
stewki mu³ków szarozielonych, które dobrze rejestruj¹ nawet
najdrobniejsze deformacje.

Deformacje widoczne w kolejnych ods³oniêciach (fig. 6)
reprezentuj¹ du¿e bogactwo drobnych struktur glacitektonicz-
nych. Wiêkszoœæ z nich ma charakter kompresyjny b¹dŸ œciê-
ciowy. L¹dolód nasuwaj¹cy siê od pó³nocnego zachodu osa-
dzi³ widoczn¹ tu glinê zwa³ow¹ oraz wytworzy³ zespo³y œred-
nich i drobnych struktur glacitektonicznych œwiadcz¹cych
z jednej strony o silnej egzaracji w zetkniêciu z twardym
pod³o¿em, z drugiej strony – o znacznym nasyceniu zdefor-
mowanych osadów wod¹. Œwiadectwem egzaracji jest po-
wszechna obecnoœæ materia³u jurajskiego w ¿wirach pod gli-
n¹ oraz rysy lodowcowe na powierzchni wiêkszych g³azów.
Procesy te zachodzi³y blisko pó³nocnej krawêdzi rowu
Be³chatowa (fig. 1), która ma charakter tektoniczny, a utwory
mezozoiku zalegaj¹ tam stosunkowo p³ytko (Gotowa³a,
1999). O znacznym udziale wody w procesie deformowania
osadów œwiadczy styl drobnych struktur, tj. czêste przecho-
dzenie deformacji plastycznych w œciêciowe (fig. 6F, G),
uwarunkowane wzrostem ciœnienia porowego wód. Przyk³a-
dem wzrostu wielkoœci ciœnienia w zewnêtrznej czêœci struk-
tur deformacyjnych s¹ skomplikowane zaburzenia plastyczne
z drobnymi strukturami œciêciowymi na obwiedni (fig. 6E).
Podobne struktury interpretowano tak¿e jako efekt wyciska-
nia wody (Van Loon, Brodzikowski, 1994; Delaney, 2002;
Van Loon, 2003), choæ w przypadku struktur o wiêkszej am-
plitudzie przyjmuje siê jednak interpretacjê nasuniêciow¹
(Klint, Pedersen, 1995; Benett, 2001).

Wiêkszoœæ struktur glacitektonicznych pomierzonych
w ods³oniêciach pó³nocnej œciany ma charakter wybitnie
kompresyjny (fig. 6A–D). Obok form, których orientacja jest

zgodna z kierunkiem nasuwania siê l¹dolodu zlodowacenia
warty z WNW na ESE (fig. 6A, D, F, I) wystêpuj¹ te¿ struktu-
ry wsteczne (fig. 6B, C, H) zorientowane przeciwnie wzglê-
dem tego kierunku. Przeciwna wergencja struktur blisko po³o-
¿onych dobrze uzmys³awia, jak ³atwo mo¿na siê pomyliæ
w interpretacji kierunku ruchu l¹dolodu, gdy nie ma pewnoœci
jaka czêœæ du¿ej deformacji jest widoczna i czy jest to struktu-
ra prosta czy przewalona (jest to powa¿ny problem w przy-
padku ma³ych ods³oniêæ) (por. Van der Wateren, 1981;
Morawski, 2003, 2004). Zreszt¹ kierunki kompresji lokalnej
zmieniaj¹ siê w szerokim zakresie: od NE–SW przez NW–SE
do W–E (por. diagramy na fig. 6A–E), co wydaje siê mieæ
zwi¹zek z tarciem w przysp¹gowych czêœciach profilu
(fig. 6H, I). Wœród struktur ci¹g³ych na uwagê zas³uguje
le¿¹cy fa³d futera³owy o wergencji wschodniej (fig. 6I)
z drobnym uskokiem odwróconym w skrzydle brzusznym.
O stylu deformacji zadecydowa³a litologia. Plastyczne osady
mu³ków i piasków tworz¹ fa³d, podczas gdy bardziej sztywna,
cienka warstewka gliny uleg³a œciêciu.

ODS£ONIÊCIE WE WKOPIE

Obserwacje prowadzono tak¿e w g³êbokim wkopie po-
³o¿onym w odleg³oœci 200 m na po³udniowy wschód od
pó³nocnej œciany opisanej powy¿ej (lokalizacja na fig. 1).
Wkop wykonano do g³êbokoœci ok. 4–8 m poni¿ej sp¹gu œcia-
ny pó³nocnej, co pozwoli³o na zbadanie deformacji wystê-
puj¹cych g³êbiej.

Pod ciemnoszar¹ glin¹ doln¹, zapadaj¹c¹ stromo w stronê
wyrobiska, zalegaj¹ jasne piaski drobnoziarniste i mu³ki war-
stwowane. Osady te s¹ pociête systemem drobnych uskoków
antytetycznych normalnych, wykorzystuj¹cych zespó³
œciêæ R’. Wtórna ekstensja zwi¹zana ze œcinaniem odpowiada
kierunkowi NE–SW (30–210°). Dok³adnie w takim samym
azymucie wyznaczono kierunek kompresji na podstawie
drobnych struktur znajduj¹cych siê w takim samym po³o¿eniu
w profilu na œcianie z 2004 r. (fig. 4 – diagram 18), w od-
leg³oœci 700 m od stanowiska we wkopie. Zjawisko to mo¿e
potwierdzaæ, ¿e relaksacja naprê¿eñ w przestrzeni, tj. prze-
chodzenie od kompresji do tensji w jednym azymucie, zacho-
dzi w warunkach glacjalnych doœæ powszechnie (por. Rotnic-
ki, 1976; Jaroszewski, 1991, 1994).

W pó³nocnej czêœci ods³oniêcia glina zwa³owa tworzy
w¹sk¹ ³uskê, w obrêbie której warstwy s¹ zorientowane pio-
nowo i pociête systemem œciêæ Riedla, wskazuj¹cych na sub-
horyzontaln¹ kompresjê N–S. W piaskach zalegaj¹cych nad
³usk¹ gliny, uk³ad œciêæ komplementarnych wskazuje na kom-
presjê poziom¹ WNW–ESE.

Na œcianach zachodnich (fig. 3–5) w poziomie gliny dol-
nej tak¿e obserwowano ³uski glin. Wydaje siê bardzo prawdo-
podobne, ¿e ³uski gliny dolnej rejestruj¹ miejsca przecinania
siê wielokrotnych œciêæ cylindrycznych utworzonych podczas
nasuwania siê l¹dolodu zlodowacenia warty, który z³o¿y³ gli-
nê górn¹.
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Zbiorcze zestawienie orientacji osi kompresji (�1) wyzna-
czonych dla wszystkich opisanych powy¿ej struktur glacitekto-
nicznych – w porz¹dku chronologicznym (fig. 7) – pozwala
wyró¿niæ dwa dominuj¹ce kierunki nacisków z nimi zwi¹zane:

– kierunek I (starszy) – z N ku S i towarzysz¹ce mu tarcie
w ni¿szych czêœciach profilu (z S ku N);

– kierunek II (m³odszy) – z WNW na ESE.

DYSKUSJA

Badania struktur deformacyjnych potwierdzi³y, ¿e typ de-
formacji, ich amplituda i lokalizacja s¹ zale¿ne od:

– charakteru struktur pod³o¿a,
– po³o¿enia wzglêdem czo³a l¹dolodu,
– litologii osadów,
– wielkoœci oddzia³uj¹cych nacisków,
– procesów zamarzania/rozmarzania (nawodnienia osa-

dów) = ciœnienia wód porowych.
Wszystkie wymienione czynniki s¹ ze sob¹ integralnie

zwi¹zane. Dwa pierwsze mia³y znaczenie nadrzêdne, a ich
wp³yw zaznacza siê w du¿ej skali jako strefowoœæ wystêpo-
wania struktur glacitektonicznych.

Jednoczeœnie proponowany przez Piotrowskiego (1994)
model mozaikowy znalaz³ w tym artykule potwierdzenie do-
wodami terenowymi na wspó³istnienie deformacyjnych i sta-
bilnych miejsc w pod³o¿u l¹dolodu. Takie miejsca s¹ ruchome
w czasie i przestrzeni, tj. to samo miejsce mo¿e doœwiadczaæ
wielokrotnych faz deformacji i stabilnoœci. Rozk³ad prze-
strzenny drobnych struktur potwierdza to zjawisko.

O dynamice l¹dolodów decyduje tak¿e obecnoœæ lub brak
w ich pod³o¿u osadów miêkkich (Boulton, 1996a; Murray,
1997). Ma to decyduj¹cy wp³yw na przebieg zlodowacenia
i charakter deformacji (Clark, Hansel, 1989; Alley, 1991;
Clark, 1994).

Morfologia pod³o¿a jako g³ówny mechanizm p³yniêcia
lodu zosta³a rozpoznana stosunkowo niedawno przez Paterso-
na (1994). Nadal jednak nie wiadomo, jaki jest wp³yw ruchu
miêkkiego pod³o¿a na formowanie osadów glacjalnych. Bra-
kuje jednoznacznego zdefiniowanych paleoœladów, szczegól-
nie z powodu braku porozumienia co do interpretacji struktur

deformacyjnych (Alley i in., 1986, 1987; Boulton, Hindmarsh,
1987). Teoria deformacyjna jest wspierana coraz wiêksz¹ ilo-
œci¹ danych, które nie zawsze mo¿na interpretowaæ wy-
³¹cznie jako typowe dla œrodowiska deformacyjnego. Pio-
trowski i inni (2001) zwracaj¹ uwagê na grupy struktur, które
wykluczaj¹ zastosowanie modelu pod³o¿a deformacyjnego.
S¹ to miêdzy innymi ostre kontakty gliny z niezaburzonym
osadem podœcielaj¹cym. Autorzy ci dodaj¹ jednak, ¿e w nie-
wielkiej odleg³oœci od tych form mog¹ znajdowaæ siê osady
zdeformowane, wskazuj¹ce na istnienie w pobli¿u warunków
pod³o¿a deformacyjnego. Jest to zgodne z ide¹ koncentracji
naprê¿eñ (stress concentrations) prowadz¹cych do powstania
mozaiki na granicy lód/pod³o¿e, gdzie miejsca zdeformowane
s¹ oddzielone obszarami stabilnymi (Alley, 1983; Piotrowski,
Kraus, 1997; Fischer i in., 1999; Piotrowski, Tulaczyk, 1999).

Jak dot¹d nie przyjêto kryteriów pozwalaj¹cych odró¿niæ
osady zdeformowane penetracyjnie od niezdeformowanych
(Paterson, 1994; Murray, 1997). W wielu publikacjach dys-
kutuje siê na temat kryteriów ich podzia³u, ale nie osi¹gniêto
porozumienia w tej kwestii (Hart i in., 1997; Piotrowski,
Kraus 1997).

Zdaniem autorek mimo wielu niejasnoœci co do warunków
powstawania konkretnych deformacji, nie mo¿na zrezygno-
waæ z analizy strukturalnej i podwa¿aæ jej zasadnoœci w od-
niesieniu do drobnych œciêæ, fa³dków ci¹gnionych (kolanko-
wych), krenulacji itd., co postulowali miêdzy innymi Brodzi-
kowski (1981) i Van Loon (2003). Choæ bezpoœredni¹ przy-
czyn¹ powstawania tych struktur jest najczêœciej anomalnie
wysokie ciœnienie porowe wody, to jednak przyczyn¹ nad-
rzêdn¹ wywi¹zuj¹cego siê mechanizmu œcinania by³ ruch
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l¹dolodu i œlizganie siê warstw po sobie w czasie ich deformo-
wania w wiêksze struktury (fa³dy, odk³ucia, diapiry). Zespo³y
drobnych œciêæ s¹ spotykane tak¿e w aureoli wokó³ diapirów
glin, gdzie rejestruj¹ pole naprê¿eñ zwi¹zane z intruzj¹ glin
w osady nadleg³e. Œwiadectwem aktywnoœci l¹dolodu jako
praprzyczyny struktur œciêciowych jest wielokrotnie stwier-
dzona koncentracja zespo³ów œciêæ Riedla bezpoœrednio pod
glin¹ i okreœlone uporz¹dkowanie drobnych struktur tak¿e
w krach i porwakach (Manley i in., 2001). Pod tym wzglêdem
autorki zgadzaj¹ siê z wnioskami innych badaczy, ¿e uk³ady
œciêæ Riedla s¹ najlepszym wskaŸnikiem kierunku ruchu l¹do-
lodu (Van der Wateren, 1995, Henriksen i in., 2001; Godin
i in., 2002; Philips i in., 2002). Nie neguj¹ oczywiœcie mo¿li-
woœci powstania niektórych drobnych struktur œciêciowych
w wyniku nawodnienia osadów w warunkach subakwalnych
(Brodzikowski, Van Loon, 1985; Van Loon i in., 1985; Van
Loon, 2003), w osadach sto¿ków (Van Loon, Brodzikowski,
1987), czy w czasie spe³zywania osadów po sk³onie (¯ura-
wek, 2002), jednak wówczas struktury œciêciowe wystêpuj¹
w dolnych czêœciach profilu, a ich uk³ad nie jest uporz¹dko-
wany. Decyduj¹cym kryterium genetycznym jest po³o¿enie
drobnych œciêæ w obrêbie wiêkszych struktur i wzglêdem gli-
ny. Nawet w stosunkowo niewielkich ods³oniêciach bywa
mo¿liwe jego ustalenie.

Przeprowadzone badania tylko czêœciowo odpowiadaj¹ na
pytanie, jaki by³ wp³yw uskoków ograniczaj¹cych rów Be³cha-
towa na przebieg wiêkszych struktur glacitektonicznych. Wy-
daje siê, ¿e znaczne upady gliny dolnej i intensywne deforma-
cje wszystkich osadów plejstocenu w skrajnie po³udniowych
czêœciach œcian (fig. 3–5) mog¹ byæ zwi¹zane z reaktywacj¹
po³udniowego uskoku g³ównego (por. rów II rzêdu, Felisiak,
1999). Nie mo¿na te¿ wykluczyæ reaktywacji w plejstocenie
uskoków przesuwczych z pod³o¿a i zwi¹zanych z tym impli-
kacji (por. fa³dy Kucowa – Ha³uszczak, 1999; dyslokacja Fol-
warku – Felisiak, 1999). Precyzyjne ustalenie, które deforma-
cje kompresyjne w obrêbie osadów plejstoceñskich s¹
efektem odnowionej przesuwczoœci, a które powsta³y w wyni-
ku horyzontalnych nacisków glacitektonicznych, jest czêsto
bardzo trudne lub nawet niemo¿liwe. Dotyczy to zw³aszcza
wspólnie przefa³dowanych osadów czwartorzêdowych i neo-
geñskich (por. fa³dy Kucowa – Ha³uszczak, 1999) oraz opisa-
nych powy¿ej sigmoidalnych uskoków z zespo³ami œciêæ (œcia-
na zachodnia z 2005 r. – tabl. II, fig. 6). Autorki stwierdzi³y
wystêpowanie obok siebie struktur kompresyjnych i tensyj-
nych (por. Van der Wateren, 1995), st¹d wniosek, ¿e na pod-
stawie braku objawów kompresji w niewielkim ods³oniêciu
nie mo¿na wykluczyæ ich istnienia w zakrytej czêœci terenu.

WNIOSKI

Badania autorek potwierdzi³y strefowoœæ budowy struktu-
ralnej osadów plejstocenu w zachodniej czêœci kopalni
Be³chatów (por. GoŸdzik, Krysiak, 2009 – w tym tomie),
zwi¹zan¹ z uk³adem struktur pod³o¿a i kierunkiem nasuwania
siê l¹dolodu zlodowacenia warty (lobu Widawki). Plan struk-
turalny pod³o¿a mia³ zasadniczy wp³yw na przebieg zlodowa-
cenia nie tylko w sensie mechanicznym, ale tak¿e termalnym.
Kierunek lobu Widawki zosta³ wymuszony uk³adem struktur
rowu Be³chatowa, a g³êboko zakorzenione dyslokacje wytwa-
rza³y strumieñ cieplny, który w sposób decyduj¹cy wp³yn¹³
na tempo topnienia l¹dolodu. Skomplikowane mechanizmy
zwi¹zane z zamarzaniem i rozmarzaniem gruntu na przedpolu
l¹dolodu, w po³¹czeniu z du¿¹ lokaln¹ zmiennoœci¹ litolo-
giczn¹, doprowadzi³y do znacznego zró¿nicowania ciœnieñ
porowych wody, a w konsekwencji drobnych struktur glaci-
tektonicznych w niewielkich nawet odleg³oœciach.

Potwierdzi³ siê tak¿e wp³yw halokinezy na strukturê osa-
dów plejstoceñskich w bezpoœrednim s¹siedztwie wysadu sol-
nego Dêbina.

Wœród opisanych struktur mo¿na wyró¿niæ dwie grupy
genetyczne: struktury glacitektoniczne i neotektoniczne.

1. Do struktur glacitektonicznych zosta³y zaliczone:
– struktury grawitacyjne obci¹¿eniowe – utworzone pod

wp³ywem nacisków statycznych (w czasie postoju
l¹dolodu); nale¿¹ do nich: œciêcia cylindryczne, diapi-
ry pionowe gliny dolnej i pogr¹zy;

– struktury kompresyjne (najczêœciej œciêciowe) –
utworzone pod wp³ywem nacisków dynamicznych
(przed czo³em nasuwaj¹cego siê l¹dolodu lub pod
l¹dolodem w czasie jego aktywnego nasuwania siê);

zaliczaj¹ siê do nich: ³uski glin i piasków, fa³dy asy-
metryczne (w tym pochylone fa³dy diapirowe)
i zwi¹zane z nimi struktury II rzêdu, dupleksy, fa³d-
ki ci¹gnione, œciêcia Riedla, podgiêcia i odk³ucia
warstw, uskoki odwrócone i uskoki przesuwcze.

2. Do struktur neotektonicznych nale¿¹:
– struktury odci¹¿eniowe – utworzone w wyniku

ust¹pienia l¹dolodu i odprê¿enia górotworu; nale¿¹
do nich œciêcia komplementarne i uskoki normalne,
tn¹ce niezale¿nie osady neogenu i plejstocenu, siê-
gaj¹ce a¿ do powierzchni terenu.

Wœród deformacji obserwowanych w osadach ¿wirowo-
-piaszczystych pod glin¹ górn¹ wyró¿niono:

1. Fa³dy ró¿nego typu, zwi¹zane z:
– ruchem lobu lodowcowego i wleczeniem (fa³dki ci¹g-

nione i zygzakowate, fa³dy futera³owe);
– up³ynnieniem warstw (fa³dy z p³yniêcia, fa³dy symi-

larne);
– obci¹¿eniem statycznym (pionowe fa³dy diapirowe,

pogr¹zy) lub naciskiem dynamicznym (pochylone
fa³dy diapirowe).

2. Uskoki normalne i odwrócone.
3. Œciêcia nisko- i wysokok¹towe.

Zwraca uwagê du¿a frekwencja zjawisk zwi¹zanych
z up³ynnianiem osadów a nawet ich swobodny sp³yw. Fakt,
¿e zachowa³y siê struktury sedymentacyjne w tych osadach
œwiadczy o tym, ¿e nasuniêcie l¹dolodu, który pozostawi³ gli-
nê górn¹ nast¹pi³o w krótkim czasie po ich sedymentacji.
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Dwa poziomy glin œrodkowoplejstoceñskich: glina górna
(warta) i glina dolna (odra) odpowiadaj¹ dwóm nasuniêciom
l¹dolodu. Glina górna mimo zró¿nicowanej mi¹¿szoœci i dwu-
dzielnoœci tworzy ci¹g³y pok³ad. Ma ona lokalnie zmieniaj¹cy
siê charakter, od typu melt-out przez lodgement do flow till

(terminologia wg Boultona, 1996a). Glina dolna (cieñsza od
górnej) ma przede wszystkim zdeformowany strop i w znacz-
nym stopniu uczestniczy w zaburzeniach dynamicznych nad-
leg³ych osadów, lokalnie tworz¹c ³uski.

Zespo³y drobnych struktur w kolumnie osadów rozdzie-
laj¹cych oba poziomy glin pokazuj¹, ¿e w wielu wypadkach
g³ówn¹ powierzchni¹ odk³ucia zamykaj¹c¹ przestrzeñ, w któ-
rej wystêpuj¹ drobne struktury glacitektoniczne, by³ strop lub
sp¹g gliny dolnej. Jakkolwiek drobne deformacje wystêpuj¹
te¿ pod glin¹ doln¹, jest ich tam znacznie mniej i maj¹ nie-
wielk¹ amplitudê. Najwiêksz¹ liczbê drobnych struktur gla-
citektonicznych stwierdzono bezpoœrednio pod glin¹ górn¹,
w tzw. warstwie deformacyjnej (deformational layer) oraz
w stropie gliny dolnej w zwi¹zku z odk³uciem.

We wszystkich zbadanych ods³oniêciach potwierdzi³a siê
prawid³owoœæ, ¿e w ni¿szej czêœci profilu dominuje kompresja
horyzontalna o kierunku N–S, wy¿ej NW–SE, a w stropie na-
wet W–E (fig. 7). Ów zmieniaj¹cy siê uk³ad kompresji w profi-
lu pionowym implikuje dwa mo¿liwe scenariusze wydarzeñ:

1. Zmieni³o siê pole naprê¿eñ w czasie. Najpierw nast¹pi³a
kompresja o kierunku N–S i NE–SW, zwi¹zana ze starszym
nasuniêciem l¹dolodu (zlodowacenia odry?), potem kompre-
sja NW–SE i WNW–ESE, zwi¹zana ze zlodowaceniem
warty.

2. W czasie nasuniêcia l¹dolodu zlodowacenia warty, lob
Widawki mia³ kierunek WNW–ESE wymuszony przez struk-
turê rowu Be³chatowa. Taki kierunek kompresji wykazuj¹
struktury w górnej czêœci profilu (pod glin¹ górn¹). Ni¿ej,
w zwi¹zku z reakcj¹ dyslokacji ograniczaj¹cych rów Be³cha-
towa na nacisk osadów doci¹¿onych l¹dolodem, wywi¹zy-
wa³a siê kompresja prostopad³a do ram tektonicznych rowu.
Dosz³o do skrêcenia pola naprê¿eñ o 90°.

Na obecnym etapie badañ bardziej prawdopodobna wyda-
je siê druga hipoteza, poniewa¿ struktury glacitektoniczne
wskazuj¹ce na kompresjê o kierunku zbli¿onym do N–S wy-
stêpuj¹ nie tylko pod glin¹ doln¹, ale tak¿e nad ni¹, a zatem
reorientacja pola naprê¿eñ zachodzi³a diachronicznie.

Prace zosta³y przeprowadzone w ramach tematu KBN
6.13.0007.00.0 „Studium struktur glacitektonicznych w Ko-
palni Wêgla Brunatnego Be³chatów” (CAG PIG, 2006).
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GLACIOTECTONIC STRUCTURES IN PLEISTOCENE DEPOSITS
OF THE BE£CHATÓW BROWN COAL OPEN PIT

Abstract. The article presents results of study of small glacio-
tectonic structures in Middle Pleistocene deposits of the Be³chatów
mine (western part). Mesostructural analysis was a basic method
of study. The main cause of zonal occurrence of glaciotectonic struc-
tures was structural setting of the basement. In a vertical section,
most of glaciotectonic structures appear under the upper till and at
the top of the lower till. A change in deformational style at a small
distance is due to lithological differences resulting from different re-

sistance. A change in pore water pressure was also important. Re-
sults of mesostructural analysis proved that horizontal compression
(SH) in a vertical section was diachronically changed: from N–S and
NE–SW (at the bottom) through NW–SE (in the middle) to W–E (at
the top). This gradual torsion of the compression stress field is inter-
preted as being a result of overlapping of glacier pressure (Saalian –
Widawka lobe – W–E direction) onto the Be³chatów graben struc-
ture and its reaction.

Key words: small glaciotectonic structures, mesostructural analysis, Middle Polish Glaciation (Saalian), Be³chatów mine (open pit), Central
Poland.

SUMMARY

Detailed results of study of glaciotectonic structures in
Middle Pleistocene sediments of the Be³chatów mine (west-
ern part) are presented. Field studies were carried out between
2003 and 2005. The authors assume that the Wartanian Glaci-
ation was controlled by the structural setting of the basement.
It was a mechanical and thermal control. Widawka lobe move-

ment direction was affected by the strike of the Be³chatów
Graben. Deep dislocations produced heat flow, which speed-
-up melting of the ice sheet. Complicated mechanism con-
nected with freezing/ thawing of the ground in the glacier
foreland and strong lithological variability caused differentia-
tion of small glaciotectonic structures even at a short distance.
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Two genetic types of glaciotectonic structures were reco-
gnized: gravitational (loading) structures that formed under
static pressure, during the glacier's stop (under the glacier and
in front of it) and compressional structures (mainly shears)
that formed under dynamic pressure, in front of or under the
glacier during its advance. Gravitational structures are as fol-
lows: cylindrical shears, vertical diapirs of lower tills and
muds and load casts. Compresional structures are represented
by till and sand rafts, asymmetrical folds (especially inclined
diapiric folds – second order structures), duplexes, dragging
folds, Riedel shears, bendings and detachments of beds, rever-
se faults and strike-slip faults.

Neotectonic unloading structures were also recognised.
These structures were formed after deglaciation as a result
of relaxation. Neotectonic structures include complementary
shears and normal faults which cut both Neogene and Pleisto-
cene sediments.

The most frequent structure types among many different
types are liquefactions of sediments and even flows.

The main detachment surface for small glaciotectonic
structures in soft sediments between two till horizons was the
top or bottom surface of the lower till. In all the outcrops,

compressional stress field changes were noticed. A N–S com-
pression direction observed in the lower part of the section
changes to NW–SE in the middle and to W–E at the top. This
torsion of horizontal compression implicates two possible re-
solutions:

The stress field was changing in time. First, there was
a N–S compression related to an older glaciation (Lower Sa-
alian – ?Odranian Glaciation), later – NW–SE to W–E com-
pression associated with a younger phase (Upper Saalian –
Wartanian Glaciation).

During Wartanian ice-sheet advance, the Widawka lobe
had WNW–ESE direction due to the Be³chatów graben strike.
Glaciotectonic structures observed under the upper till show
this compression direction. In the deep part of the section,
pressure of sediment loaded by the glacier pushed down on
marginal dislocations bordering the Be³chatów graben. It tri-
ggered perpendicular compression due to lateral widening.
Compressional stress field was turned by about 90°.

The second resolution seems more probable because stress
field torsion is diachronic in relation to the limits of litho-
-stratigraphy.
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TABLICA I

Fig. 1. Mu³ki wciœniête wzd³u¿ powierzchni u³awicenia i niewielkiego uskoku. Œciana zachodnia z 2003 r.; lokalizacja na
figurze 3A

Silts pushed along the bedding planes and small fault plane. Western wall as of 2003; for location see Figure 3A

Fig. 2. Izolowany fragment skomplikowanej struktury fa³dowej („megatoczeniec”) z zespo³em œciêæ Riedla (R i R’)
w mu³kach pod glin¹ doln¹. Czerwone strza³ki pokazuj¹ zwrot pary si³ (naprê¿enia œcinaj¹ce). Œciana zachodnia
z 2003 r.; lokalizacja na figurze 3A

Isolated fragment of a complicated fold structure (“mega-roll”) with Riedel shears (R, R’) in silts under the lower till.
Red arrows show direction of a pair of forces (shearing stress). Western wall as of 2003; for location see Figure 3A

Fig. 3. Zdeformowane osady: piaski, ¿wiry i mu³ki pod glin¹ doln¹. Fa³d pochylony i fa³dki le¿¹ce. Œciana zachodnia
z 2003 r.; lokalizacja na figurze 3B

Deformed sediments: sands, gravels and silts under the lower till. Inclined fold and recumbent folds. Western wall as
of 2003; for location see Figure 3B

Fig. 4. Wielokrotne œciêcia cylindryczne w piaskach pomiêdzy glin¹ górn¹ i doln¹. Lokalizacja na figurze 4

Multiple cylindrical shears in sands between the upper and lower till. For location see Figure 4

Fig. 5. Pochylony fa³d diapirowy. Zdeformowana warstwa mu³ków koloru oliwkowego przebijaj¹ca siê w kierunku sp¹gu
gliny górnej poprzez piaski i gruboziarniste ¿wiry zawieraj¹ce otoczaki wapieni i krzemieni górnojurajskich. Œciana
zachodnia z 2004 r.; lokalizacja na figurze 4

Inclined diapiric fold. Deformated bed of silt (olive) pushed towards the bottom of upper till through the sands and
coarse-grained gravels containing pebbles of Upper Jurassic limestones and flints. Western wall as of 2004; for loca-
tion see Figure 4

Fig. 6. Fa³dki zygzakowate w piaskach pod glin¹ górn¹. Œciana zachodnia z 2004 r.; lokalizacja na figurze 4

Zig-zag folds in sands under the upper till. Western wall as of 2004; for location see Figure 4

Fig. 7. Fa³d le¿¹cy i budina¿ w piaskach. Sp¹g gliny górnej. Œciana zachodnia z 2004 r.; lokalizacja na figurze 4

Recumbent fold and boudinage of sands at the bottom of upper till. Western wall as of 2004; for location see Figure 4

Fig. 8. Uskoki antytetyczne normalne w piaskach nad glin¹ doln¹. Utworzone w wyniku nacisków pionowych (Sv). Œciana
zachodnia z 2004 r.; lokalizacja na figurze 4

Antithetic normal faults in sands over the lower till. A result of vertical stress (Sv). Western wall as of 2004; for loca-
tion see Figure 4
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TABLICA II

Fig. 1. £uska gliny dolnej zaklinowana w obrêbie bia³ych piasków plejstocenu œrodkowego, rozciêta systemem
V-kszta³tnych œciêæ komplementarnych. Lokalizacja na figurze 4

A lower till slice inside white sands (Middle Pleistocene), cut by V-shaped complementary shears. For location see
Figure 4

Fig. 2. Delikatne œciêcia komplementarne w piaskach poni¿ej pogr¹zu gliny dolnej. Œciana zachodnia z 2004 r.; lokalizacja
na figurze 4

Fine complementary shears in sands under a loading of the lower till. Western wall as of 2004; for location see Figure 4

Fig. 3. Diapiry pochylone gliny dolnej i uskoki odwrócone, tn¹ce ca³y profil osadów œrodkowego plejstocenu. Œciana za-
chodnia z 2004 r.; lokalizacja na figurze 4

Inclined diapirs of the lower till and reverse faults cutting the whole Middle Pleistocene section. Western wall as of
2004; for location see Figure 4

Fig. 4. Po³ogie œciêcie (Sc) i krenulacja w mu³kach piaszczystych. Poni¿ej sp¹gu gliny dolnej; œciana zachodnia z 2004 r.;
lokalizacja na figurze 4

Gently dipping shear and crenulations in sandy silts. Beneath the lower till; western wall as of 2004; for location see
Figure 4

Fig. 5. System œciêæ komplementarnych w osadach neogenu (ciemnoszare) i œrodkowego plejstocenu (bia³e piaski po-
wy¿ej). Œciana zachodnia z 2005 r.; lokalizacja na figurze 5

Complementary shears in Neogene (dark-grey) and Middle Pleistocene (white sands above) sediments. Western wall
as of 2005; for location see Figure 5

Fig. 6. Zdeformowane razem osady neogenu i plejstocenu. Sigmoidalne, po³ogie uskoki normalne i towarzysz¹ce im ze-
spo³y œciêæ komplementarnych; efekt równoczesnego oddzia³ywania nacisków pionowych i naprê¿eñ œcinaj¹cych
(czerwone strza³ki) w czasie przesuwania siê l¹dolodu; czerwone strza³ki pokazuj¹ zwrot pary si³. Lokalizacja na
figurze 5

Neogene and Pleistocene deposits deformed together. Gentle sigmoidal normal faults and adjacent complementary
shears under the lower till; simultaneous vertical stress and shearing stress (red arrows) due to ice-sheet advance; red
arrows show direction of a pair of stresses. For location see Figure 5

Fig. 7. Pogr¹zy ciemnych mu³ków zdeformowane kierunkowo. Du¿e strza³ki pokazuj¹ zwrot pary si³ w czasie powstawania
deformacji. Lokalizacja na figurze 5

Loadings of dark silts, with visible inclination. Large arrows show direction of a pair of stresses during deformation
of loadings. For location see Figure 5

Fig. 8. Fa³d z p³yniêcia w mu³kach ilastych pod glin¹ doln¹. Swobodny sp³yw po sk³onie. Lokalizacja na figurze 5

Flowage fold in clayey silts under the lower till. Mud flow on the slope. For location see Figure 5
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