6.1. WPROWADZENIE
Du$an PlaSienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Europejska czes$¢ alpidow tworzy ztozony system kolizyjnych pasm
orogenicznych powstatych w mezozoiku i kenozoiku. Ich ewolu-
cja byta zwigzana z otwieraniem i zamykaniem szeregu basenéw
oceanicznych zachodniej czesci Tetydy oraz srodkowego Atlanty-
ku. Alpidy srodkowoeuropejskie sktadaja sie z dwéch gatezi oro-
genicznych o przeciwstawnej wergencji. Gatgz pétnocna biegnie
od Alp Wschodnich w kierunku pétnocno-wschodnim i zamyka ku
wschodowi wielka petle karpacka. Na obszarach Polski i Stowacji
gatgz ta wykazuje wergencje struktur fatdowo-nasuwczych skie-
rowang na zewnatrz petli karpackiej, w kierunku platformy euro-
pejskiej (fig. 1). Gatgz potudniowa, o wergencji potudniowej do
potudniowo-zachodniej, rozcigga sie ku wschodowi/potudniowemu
wschodowi, tgczgc Alpy Potudniowe z Dynarydami. Obie gatezie
sg rozdzielone obszernym basenem anonskim, ktérego osady
przykrywajg i maskujg wzajemne potgczenia przedkenozoicznych
alpejsko-karpacko-dynarskich struktur orogenicznych.

Zachodniokarpacki odcinek alpidow stanowi najbardziej na pot-
noc w Europie wysuniety tuk oroklinalny, zlokalizowany na tery-
torium pieciu panstw: wschodniego skrawka Austrii, wschodnich
Moraw i Slgska w pétnocno-wschodniej czesci Republiki Czeskiej,
w potudniowej Polsce, na zachodzie Ukrainy, pétnocy Wegier i na
obszarze praktycznie catej Stowacji. Granice geologiczne Karpat
Zachodnich sg prowadzone dosy¢ arbitralnie i w zré6znicowany spo-
sOb przez poszczegdlnych autoréw. Granica zachodnia — z Alpami
Wschodnimi — jest zazwyczaj lokalizowana w tzw. Bramie Karnun-
tum’, tj. obnizeniu pomiedzy Matymi Karpatami a gérami Leitha,
a nastepnie przedtuzana ku pétnocy w kierunku granicy pomiedzy
strefg Waschbergu a jednostkg zdanickg Karpat zewnetrznych
na granicy panstwowej Czech i Austrii (fig. 1). Ku potudniowi za$
prowadzona jest ku najbardziej na zachdd wysunigtym odstonig-
ciom Sredniogérza Zadunajskiego (ang. Transdanubian Range),
skad ku potnocnemu wschodowi granica jest poprowadzona, pod
przykryciem osadow kenozoicznych, wzdtuz srodkowo-wegierskiej
strefy uskokowej (ang. Mid-Hungarian Fault Zone; MHFZ). Jest to
wazna, regionalna, kenozoiczna strefa przesuwcza, ciggngca sie
od lineamentu peryadriatyckiego (ang. Peri-Adriatic Lineament)
pomiedzy Alpami Potudniowymi i Wschodnimi (fig. 1), ku wewnatrz-
karpackiemu terranowi Cisy (ang. intra-Carpathian Tisia Terrane
lub Tisza Megaunit) oraz pasmu fliszowemu Szolnok (ang. Szol-
nok Flysch Belt; zob. fig. 2). Wedtug tego pogladu (por. Plasienka,
2018a), jednostki tektoniczne Sredniogérza Zadunajskiego oraz
Goér Bukowych (weg. Blikk) stanowig pojurajskie elementy sktado-
we Karpat Zachodnich, pomimo tego, ze wykazujg bliskie zwigzki

litostratygraficzne i strukturalne z odpowiednio potudniowymi
Alpami i Dynarydami (por. Plasienka, 2018a).

Pétnocna granica Karpat Zachodnich przebiega wzdtuz potudnio-
wej krawedzi zapadliska przedkarpackiego, obejmujgca réwniez
zdeformowane fragmenty wewnetrznej czesci zapadliska (fig. 1).

zapadlisko przedgoérskie
(czesciowo witgczone do orogenu)
jednostki dynarskie

- jednostki fliszowe

w Alpach i Karpatach i Gor Bukowych
jednostki penninskie

I W Alpach [ jednostka Cisy

z pieninski pas skatkowy - dacydy

- jednostki austroalpejskie

FIG. 1. Polozenie Karpat Zachodnich w $rodkowoeuropejskiej czesci alpejsko-himalajskiego systemu
orogenicznego. Linia kropkowana przedstawia granice Karpat Zachodnich przyjete w niniejszym
opracowaniu. PAL - lineament peryadriatycki

- jednostki potudniowoalpejskie
i Sredniogérza Zadunajskiego

" Nazwa od stanowiska archeologicznego w NE Austrii, w ktérym odstonigto pozostatosci rzymskiego obozu wojskowego.
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Wyznaczenie wschodniej granicy Karpat Zachodnich jest bardziej
problematyczne (Zytko, 1999a). Niektére z elementéw tektonicz-
nych uwazanych za typowo zachodniokarpackie, jak np. pieninski
pas skatkowy czy tez jednostka slaska Karpat Zewnetrznych,
kontynuuja sie do$¢ daleko na wschéd bez zadnych widocznych
zmian, czy to facjalnych, czy strukturalnych. Jednak czes$¢ ele-
mentéw zachodniokarpackich zanika ku wschodowi (jednostki au-
stroalpejskie i ich ekwiwalenty karpackie) lub wystepuje w bardzo
zredukowanej formie (jednostka magurska Karpat Zewnetrznych).
Pojawiajg sie tez elementy nowe, charakterystyczne tylko dla
zewnetrznych Karpat Wschodnich, np. ptaszczowina skolska lub
porkulecka. W obecnym opracowaniu wschodnig granice Karpat
Zachodnich poprowadzono wzdtuz linii tgczgcej sigmoide przemy-
ska i skrajnie wschodnie wystapienia jednostek austroalpejskich
(centralnokarpackich; fig. 1).

W tak zarysowanych ramach system tektoniczny Karpat Zachod-
nich wykazuje bliskie podobienstwa, ale takze istotne roéznice
w stosunku do Alp Wschodnich. Dominujace analogie wynikaja
ze wspolnego, przedoligocenskiego rozwoju paleotektonicznego
obu systeméw (np. Schmid i in., 2008, 2020). Z drugiej strony, ich
p6znokenozoiczna ewolucja potoczyta sie odmiennie. W Alpach
Wschodnich kenozoiczna kolizja orogeniczna byta stosunkowo
silna i w znacznym stopniu zmodyfikowata kredowe i paleogen-
skie struktury tektoniczne. Karpaty Zachodnie znalazty sie poza
strefg tej kolizji, wskutek przemieszczenia — tzw. ucieczki tekto-
nicznej — ku poétnocnemu wschodowi, stowarzyszonego z powsta-
niem licznych basenoéw ekstensyjnych, intensywnym wulkanizmem
i spektakularnymi rotacjami tektonicznymi (np. Ratschbacheri in.,
1991a, b; Csontos i in., 1992, 2025; Nemcok i in., 1998a; Sper-
neriin., 2002; Marton i in., 2016; Kovac¢ i in., 2017). Procesy te
objety szczegodlnie intensywnie obszar przejsciowy pomiedzy

dzisiejszymi domenami alpejska, karpackg i panonskg. Jest on
obecnie pokryty syn- i postorogenicznymi neogenskimi osadami
basenéw zachodniej czesci systemu panonskiego (fig. 1, 3), dla-
tego tez wiele aspektow dotyczacych zwigzkéw przestrzennych
i genetycznych pomiedzy jednostkami strukturalnymi ich przed-
neogenskiego podtoza wcigz stanowi wyzwanie dla badaczy. Nie-
mniej, styk Alp i Karpat dostarcza ciekawych i komplementarnych
obserwacji, jako ze oba systemy goérskie — ze wzgledu na zupet-
nie inny poziom gtebokos$ciowy rozciecia erozyjnego — ukazujg
odmienne plany strukturalne zasadniczo tych samych jednostek
tektonicznych. Zapis niektérych wydarzen tektonicznych, gtéwnie
starszych, odstoniety i dawno opisany w Alpach, bywa pogrzebany
i niedostepny do bezposrednich badan w Karpatach. Z kolei za-
pis mtodszych zdarzen orogenicznych zachowat sig¢ w Karpatach,
podczas gdy w Alpach zostat usuniety wskutek erozji. Tak wiec
dopiero potagczenie danych z sgsiadujgcych obszaréw Alp i Karpat
pozwala na stworzenie kompletnego zapisu historii strukturalnej,
ktory powinien by¢ uwzgledniony w regionalnych korelacjach oraz
przy tworzeniu modeli ewolucji tektonicznej.

Karpaty Zachodnie, do ktérych w tym ujeciu zaliczamy niemal catos¢
Karpat polskich i stowackich, wykazujg budowe strefowg, charakte-
rystyczng dla wszystkich orogenéw kolizyjnych. Strefowo$¢ polega
na wyraznym nastepstwie czasowym gtéwnych faz deformacji tekto-
nicznych: w ogdélnym zarysie najwczes$niejsze deformacje wystapity
w potudniowej czesci orogenu, a najpozniejsze w czesci poétnocne;j.
Szczegdlng role w podziale tektonicznym Karpat Zachodnich petni
pieninski pas skatkowy, ktory oddziela Karpaty zewnetrzne od Karpat
centralnych i wewnetrznych (fig. 1). W uproszczonym ujeciu modelu
tektoniki ptyt Karpaty zewnetrzne reprezentujg kenozoiczng pryzme
akrecyjng, nasunietg na brzeg ptyty europejskiej. Karpaty central-
ne i wewnetrzne stanowig natomiast goérng ptyte kenozoicznego
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systemu orogenicznego, ktéra ulegta konsolidacji w efekcie nasu-
nie¢ ptaszczowinowych i fatdowan w kredzie, a nastepnie w kenozo-
iku podlegata gtéwnie ekstensiji.

Model tektoniki ptyt zaktada obecnos¢ w orogenie kolizyjnym przy-
najmniej jednego szwu oceanicznego, oddzielajgcego dolng i gor-
ng ptyte. Pomimo ze w pieninskim pasie skatkowym nie ma obecnie
typowych kompleksoéw ofiolitowych, charakteryzuje sie on wyraznie
odmiennym rozwojem sedymentacyjno-tektonicznym, réznigcym
go od Karpat zewnetrznych oraz centralnych i wewnetrznych, moz-
na wiec zatozy¢, ze stanowi on granice ptyt, czyli odpowiednik
szwu tektonicznego (np. Plasienka, 2011, 2018a).

Pomiedzy Karpatami centralnymi i wewnetrznymi wystepuje tez
drugi szew tektoniczny, charakteryzujgcy si¢ obecnoscig melan-
26w ofiolitowych oraz wysokoci$nieniowych skat metamorficznych
w facji tupkow btekitnych. Jest to pozostatos¢ oceanu Meliata, be-
dgca Sladem wczes$niejszej kolizji w poznej jurze i wczesnej kre-
dzie (fig. 4; zob. Kozur, 1991; Dallmeyer i in., 2008; Kovacs i in.,
2010, 2011). Z obecnosci obu szwéw wynika konieczno$¢é podziatu
Karpat Zachodnich na trzy czesci: wewnetrzne Karpaty na potu-
dniu, Karpaty centralne w czesci Srodkowej oraz Karpaty zewnetrz-
ne wraz z pieninskim pasem skatkowym — na potnocy (Plasienka
i in., 1997; Froitzheim i in., 2008; Plasienka, 2018a). Syntetyczny
opis polskiej czesci Karpat centralnych, pieninskiego pasa skat-
kowego i Karpat zewnetrznych, wraz z aspektami geofizycznymi
i geotermalnymi, mozna znalez¢ w pracy Golonki i in. (2005).

6.2. WEWNETRZNE | CENTRALNE
KARPATY ZACHODNIE

6.2.1. Wewnetrzna strefa internidow Karpat
Zachodnich (Karpaty wewnetrzne)
Dusan PlaSienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Karpaty wewnetrzne sg usytuowane na potudnie od tektonicznego
szwu oceanu Meliata. Obejmujg one kompleks skat osadowych
i wulkanicznych, od dolnego paleozoiku po krede, stabo zmeta-
morfizowanych lub niezmetamorfizowanych, zdeformowanych tek-
tonicznie podczas orogenez waryscyjskiej i alpejskiej. Kompleks
ten zalicza sie do tzw. megajednostki Pelso (fig. 5, 6), obejmujgce;j
jednostke Sredniogorza Zadunajskiego (oryginalna tacinska nazwa
uzywana na Stowacji: Transdanubicum) na zachodzie oraz jednost-
ke Gor Bukowych (ang./weg. Biikk unit; tac./weg./stow. Biikkicum)
na wschodzie (fig. 3; Haas, Péro, 2004; Csaszar i in., 2013; Haas
iin., 2013, 2014). Obie jednostki sg pokryte osadami kenozoiku, co
utrudnia okreslenie ich wewnetrznej struktury, a takze rozpoznanie
kontaktu miedzy nimi. Megajednostka Pelso zajmuje pozycje gor-
nej ptyty w stosunku do szwu oceanu Meliata (fig. 5, 6).

Jednostka Sredniogérza Zadunajskiego od potudniowego
wschodu jest ograniczona, regionalnych rozmiaréw, srodkowo-we-
gierska strefg uskokowa (ang. Mid-Hungarian Fault Zone) — fig. 1,
2, 5D. Strefa ta kontynuuje sie w kierunku potudniowo-zachod-
nim, gdzie tgczy sie ze strefg lineamentu peryadriatyckiego, ktory
oddziela Alpy Zachodnie i Wschodnie od Alp Potudniowych (np.
Haas i in., 2000; Schmid i in., 2020). Dlatego tez jednostka Sred-
niogérza Zadunajskiego jest uwazana za element pochodzenia
austroalpejskiego lub potudniowoalpejskiego (fig. 1, 2). Podtoze
jednostki zawiera dolnopaleozoiczny kompleks wulkaniczno-osa-
dowy z intruzjami permskich granitoidéw. Pokrywa osadowa roz-
poczyna si¢ osadami klastycznymi gérnego karbonu (Igdowymi
i ptytkomorskimi, z przetawiceniami ewaporatéw), na ktérych lezg
migzsze osady triasowych platform weglanowych (gtéwnie srodko-

wy i gorny trias), podrzednie ze $rédszelfowymi formacjami base-
nowymi, oraz ré6znorodne osady petnomorskie jury i dolnej kredy,
przykryte niezgodnie goérng kreda i paleogenem (Haas i in., 2014).

Jednostka Gor Bukowych, obejmujgca tez mniejsze izolowane
masywy (Darno, Uppony, Szendrd), zawiera réoznorodne kompleksy
skalne gérnego paleozoiku oraz triasu i jury (np. Haas i in., 2013).
Zostaty one dotkniete metamorfizmem wieku alpejskiego o stopniu
bardzo niskim lub niskim oraz deformacjami podatnymi, zwigzany-
mi ze strukturami fatdowo-nasuwczymi o potudniowo-wschodniej
wergencji (Csontos, 1999; Pelikan i in., 2005). Brak zapisu meta-
morfizmu wieku waryscyjskiego (réwniez w kompleksach dolnopa-
leozoicznych, zob. Arkai, 1983; Arkai i in., 1995) wskazuje, ze ta
jednostka znajdowata sie poza strefg kolizji, najprawdopodobniej
na przedpolu potudniowego odgatezienia waryscydow europej-
skich (np. Neubaueriin., 2022 i cytowania tamze). Jednostke Gor
Bukowych uwaza sie za element dynarski (np. Filipovi¢ iin., 2003;
Kovacs i in., 2010), wcisniety pomiedzy jednostki Karpat central-
nych i Cisy w wyniku ruchéw przesuwczych w srodkowym miocenie
(np. Schmid i in., 2008).

Enigmatyczna jednostka zemplinska (tac./stow. Zemplinicum)
jest reprezentowana przez pojedynczy izolowany masyw odsta-
niajgcy sie spod osadéw miocenskich depresji transkarpackiej
(Kovag i in., 1995), na wschod od Koszyc (fig. 1, 2). Jednostka
zawiera podtoze krystaliczne oraz pokrywe osadowg od gérnego
karbonu po $rodkowy trias (Kobulsky i in., 2012; Haas i in., 2014;
Vozarova i in., 2022). Wystepuje na wschodnim styku zachodnich
Karpat centralnych i wewnetrznych, prawdopodobnie tgczgc sie
z jednostkami Ifacovce—Kri¢evo oraz Szolnok (fig. 2). Pochodze-
nie jednostki jest sporne. Korelowano jg ze strefg pétnocno-wepor-
ska (Vozarova, Vozar, 1988), strefg Mecsek megajednostki Cisy
(Grecula, Egyud, 1977; Grecula, Varga, 1979; Plasienka i in., 1997)
oraz z jednostkami orawskimi (grzbiet czorsztynski) pieninskiego
pasa skatkowego (Plasienka i in., 2020).

Wczesnokredowe struktury tektoniczne Wewnetrznych Karpat Za-
chodnich sg pokryte osadami gérnej kredy, paleogenu i neogenu
oraz kompleksami wulkanicznymi. Baseny grupy gozawskiej wy-
stepujgce rowniez w Alpach (np. Faupl i in., 1987) sg wypetnio-
ne w spagu kontynentalnymi osadami senonu (boksyty, mutowce
weglonosne), na ktorych zalegajg rzeczno-jeziorne piaskowce,
zawierajgce wegle typu paralicznego, przechodzgce ku goérze
w platformy weglanowe z biohermami rudystowymi i osady ne-
rytyczne w centrach basendéw (np. Wagreich, Marschalko, 1995;
Willingshofer i in., 1999; Tari, Linzer, 2018).

Nowy, kenozoiczny cykl sedymentacyjny rozpoczyna sie w srodko-
wym eocenie. Osady przybrzezne i nerytyczne systemu basenéw
potnocnych Wegier i potudniowej Stowacji siegajg wiekowo az do
wczesnego miocenu (np. Kovacgiin., 2017).

6.2.2. Zewnetrzna strefa internidéw Karpat
Zachodnich (Karpaty centralne)
Dusan PlaSienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Karpaty centralne tworzg trzon orogenu Karpat Zachodnich. Sg
one klasycznym przyktadem obszaru o dobrze udokumentowane;j
budowie ptaszczowinowej (np. Plasienka, 1997). Wyrdznia sie tam
trzy systemy ptaszczowinowe z podtozem krystalicznym (od naj-
nizszego do najwyzszego): tatrikum (system tatrzanski lub tatrydy;
tac./sk. Tatricum), weporikum (system weporski lub weporydy; tac./
stow. Veporicum) i gemerikum (system gemerski lub gemerydy;
tac./stow. Gemericum) oraz trzy systemy ptaszczowin zbudowa-
nych ze skat osadowych: fatrikum (system fatrzanski, tac./stow.
Fatricum), hronikum (system hronski, tac./stow. Hronicum) i sili-
cikum (system silicki, tac./stow. Silicicum) (np. Andrusov, 1968;
Andrusov i in., 1973; Mello, 1979; Mahel, 1983a; Plaienka, 1998,
1999b; fig. 5-7). Czes$¢ z tych systemoéw ptaszczowinowych zna-
nych z obszaru Tatr ma swoje nazewnicze odpowiedniki ugrunto-
wane w polskiej literaturze geologicznej od poczatkdw XX w. (np.
Limanowski, 1911; Rabowski, 1959; Kotanski, 1961; Ksigzkiewicz,
1972; Bac-Moszaszwili i in., 1979; Passendorfer, 1983). System
tatrzanski jest przez polskich geologéw okreslany jako jednost-
ka (ptaszczowina) wierchowa (stow. obalova jednotka), fatrzanski
— jako jednostka (ptaszczowina) reglowa dolna (lub kriznianska
— stow. krizriansky prikrov), hronski — jako jednostka (ptaszczowi-
na) reglowa gérna (lub choczanska, stow. choésky prikrov).

Strefa szwu tektonicznego oceanu Meliata (Kozur, 1991; Kovacs
iin., 2010, 2011) na pograniczu Karpat wewnetrznych i centralnych
obejmuje silnie zdeformowane jednostki o charakterze ptaszczo-
win osadowych: meliatikum (jednostka meliacka, tac./sk. Meliati-
cum), turnaikum (jednostka turnajska, tac./stow. Turnaicum) i si-
licikum (tac./stow. Silicicum). Jednostki te sg czasem okreslane
jako pasmo slanskie, ang. Slana Belt (zob. Plasienka, 2018a; zob.
fig. 6).
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Jednostka meliacka zawiera bardzo r6znorodny zestaw skalny:
zmetamorfizowane skaty wulkaniczne i osadowe permu i triasu
oraz (by¢ moze) jury, w tym zasadowe skaty wulkaniczne typu
MORB, melanze ofiolitowe (Puti$ i in., 2019a), osady gtebokomor-
skie triasu i jury oraz synorogeniczne osady fliszowe (,dziki flisz”").
Zachowaty one $wiadectwa ryftowania w péznym anizyku, rozwoju
skorupy oceanicznej w srodkowym i p6znym triasie oraz jurajskiej
subdukcji. Utwory te noszg $lady wysokoci$nieniowego i nisko-
temperaturowego metamorfizmu wieku ok. 155 min lat (Faryad,
19954, b; Faryad, Henjes-Kunst, 1997; Arkai i in., 2003; PlaSienka
iin., 2019; Poto¢ny i in., 2023 i odniesienia tamze).

W jednostce turnajskiej rowniez wystepujg skaty osadowe gor-
nego paleozoiku i triasu (w tym basenowe osady weglanowe w tria-
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FIG. 8. Gtoéwne jednostki litostratygraficzne systemu silicikum (wg Hoka i in., 2019 — zmodyfikowano)

sie srodkowym i gérnym). Utwory te odstaniajg sie na znacznym
obszarze na zachéd od Stowackiego Krasu (fig. 3), a takze w re-
jonie Rudabéanya i w Gérach Bukowych w pétnocno-wschodnich
Wegrzech. Na tym obszarze sg one wigczone w strukture Karpat
wewnetrznych (Haas i in., 2014; La¢ny i in., 2016).

Ptaszczowiny systemu silicikum cze$ciowo przykrywaja struktury
zaréwno Karpat wewnetrznych, jak i centralnych, charakteryzujgc
sie wyraznym kontrastem strukturalnym i zré6znicowanym stopniem
przeobrazenia w stosunku do podtoza (Reichwalder, 1982). Jed-
nostki te zostaty odktute w poziomie ewaporatéw goérnego permu.
Typowa sukcesja zawiera piaskowce, tupki i margle dolnego triasu
oraz znacznej migzszo$ci weglany platformowe $srodkowego i gér-
nego triasu (np. formacje z Wetterstein i Dachstein), a tylko okazjo-
nalnie osady jurajskie (fig. 8). Weglany te tworzg rozlegte masywy
w potudniowej i Srodkowej Stowaciji (np. Stowacki Kras i Stratenska
Hornatina, tzw. Stowacki Raj) oraz w pétnocnych Wegier (Aggtelek).

Krystaliczne jednostki weporska i gemerska obejmujg potudniowg
cze$¢ centralnych Karpat. Weporikum stanowi najwiekszg jednost-
ke centralnych Karpat, obejmujgca polimetamorficzne osadowo-
-wulkaniczne kompleksy skalne dolnego paleozoiku z intruzjami
waryscyjskich granitoidéow. Skaty te w potudniowej czesci jednostki
ulegty metamorfizmowi w facji zielencowo-amfibolitowej podczas
procesow orogenicznych w kredzie, w wyniku nasunigecia jednostki
gemerskiej (Janak i in., 2001; Jefabek i in., 2008, 2012). Ekshu-
macja potudniowoweporskiej koputy metamorficznej (np. Madaras
i in., 1996; Plasienka i in., 1999; Vojtko i in., 2016, 2017) doko-
nata sie w przedziale czasu od p6znej kredy do najwczes$niejsze-
go paleogenu, w trakcie ekstensji skierowanej réownolegle do osi
orogenu oraz stowarzyszonego z nig wypietrzania i tektonicznego
usuniecia nadktadu (ang. unroofing). Nadktad ten byt reprezentowa-
ny przez jednostki gemerskie i wyzsze (m.in. hronikum i silicikum,
fig. 3, 5), a jego usunigcie odbyto sie wzdtuz systemu nachylonych
ku wschodowi potogich uskokéw o kinematyce normalnej (ang.
low-angle normal faults), reaktywujgcych w odwréconym rezimie
tektonicznym uprzednie nasuniecia (np. Poto¢ny i in., 2020). Tym
samym ekshumacja potudniowoweporskiej koputy metamorficzne;j
wykorzystata klasyczny mechanizm tworzenia sie tzw. metamor-
phic core complexes (,komplekséw o metamorficznych trzonach”),
szczegolnie dobrze rozpoznany w Kordylierach Ameryki Pétnocne;j
(np. Coney, 1980).

Pokrywa postwaryscyjska jednostki weporskiej obejmuje sukcesje
permsko-triasowa, przeobrazong do facji zielencowej (jednostka
Vel’kiego Boku). Stopienh metamorfizmu maleje w kierunku pétnoc-
nym (Plasienka, 2003a).

Jednostka gemerska obejmuje podtoze metamorficzne i osadowa
pokrywe. Podtoze, podobnie jak w przypadku jednostki weporskiej,
sktada sie gtéwnie z lekko zmetamorfizowanych dolnopaleozoicz-
nych komplekséw osadowo-wulkanicznych, z intruzjami permskich
postorogenicznych granitoidéw typu S (np. Poller i in., 2002; Finger
iin., 2003); przykryte jest ono stosunkowo stabo rozpoznang sukce-
sjg mezozoiczng. Wewnetrzna struktura jednostki gemerskiej jest
dos¢ skomplikowana. Naktadajg sie tutaj deformacje waryscyjskie
(np. Faryad iin., 2020) i alpejskie o przeciwnych wergencjach (wary-
scyjska — ku potudniowi, alpejska — ku po6tnocy; Németh i in., 2012).

Procesy metamorficzne w jednostce gemerskiej sg datowane na
140-135 min lat (np. Hurai i in., 2008, 2015; Vozarova i in., 2008,
2014), a w weporskiej — na 115-100 min lat (np. Kovacik i in., 1997).
Kontakt obu jednostek przebiega wzdtuz linii dyslokacji Lubenik—



Margecany (fig. 3, 5), stanowigcej wielokrotnie reaktywowang struk-
ture tektoniczng, pierwotnie nasuwcza, a nastepnie przeksztatcong
W przesuwczg, w zwigzku m.in. z wynoszeniem jednostki wepor-
skiej (np. Jacko, Farkasovsky, 2000; Poto¢ny i in., 2020).

Potnocno-zachodnig czes$é Karpat centralnych zajmuje pasmo
tatrzansko-fatrzanskie reprezentowane przez izolowane na po-
wierzchni masywy skat przedkenozoicznych, na ogot z paleozoicz-
nym trzonem krystalicznym, mezozoiczng pokrywg osadowg oraz
systemami ptaszczowin reglowych (czyli fatrikum i hronikum). Na-
lezg do nich, od zachodu: Mate Karpaty, Géry Inowieckie (stow.
Povazsky Inovec), Trybecz (stow. Tribec), Gory Strazowskie (stow.
Strazovské vrchy), Zar (stow. Ziar), Mata i Wielka Fatra, zachodnia
czes¢ Niznych Tatr (tzw. Tatry Dziumbierskie) oraz Tatry (fig. 3).

Podtoze krystaliczne jednostki wierchowej (tatrzanskiej) jest
zbudowane ze zréznicowanych, na ogoét silnie zmetamorfizowa-
nych skat, pierwotnie osadowych i wulkanicznych: para- i orto-
gnejsow, tupkéw tyszczykowych, migmatytéw i amfibolitéw, prze-
cietych intruzjami granitoidéw typu S oraz typu |. Poniewaz skaty
te praktycznie nie ulegty metamorfizmowi podczas orogenezy al-
pejskiej, zachowaty pierwotne waryscyjskie struktury i sktad izo-
topowy. Ostatnio Broska i in. (2022) zaproponowali nowy model
rozwoju magmatyzmu w jednostce tatrzanskiej. Najwczesniejsze
intruzje miatyby by¢ zwigzane z subdukcjg wieku péznodewon-
skiego (362 min lat, migmatyty—diateksyty), a nastepnie miatoby
dochodzi¢ do intruzji magm typu diorytu—tonalitu, rownoczes$nie
z ekshumacjg zmetamorfizowanych juz komplekséw waryscyjskich
(359-353 mlIn lat temu), a w ostatniej fazie — do intruzji granito-
idow zwigzanych z generalng ekstensja i podnoszeniem sie stropu
astenosfery (348—-342 min lat temu). Wiecej szczeg6téw na temat
krystaliniku systemu tatrzanskiego zawiera podrozdziat 6.2.3.1.

Po okresie intensywnej erozji podtoza waryscyjskiego, we wcze-
snym triasie rozpoczat sie nowy cykl sedymentacyjny (fig. 9). Suk-
cesja triasowa jednostek wierchowych jest bardzo podobna do
klasycznej trojdzielnej epikontynentalnej sukcesji tzw. triasu ger-
manskiego, co swiadczy o éwczesnym jeszcze Scistym zwigzku
obszaru z platformg europejska. Sukcesje rozpoczynajg kontynen-
talne, gtéwnie klastyczne osady triasu dolnego (formacja z Luznej),
na ktorych lezg osady ramp i platform weglanowych triasu srodko-
wego (formacje z Ramsau i Gutenstein) oraz zré6znicowane osady
ladowe i lagunowe facji kajpru, z czesciowo tylko zachowanymi
ptytkomorskimi utworami retyku (zob. Zabielski, 2026).

We wczesnej i sSrodkowej jurze miaty miejsce procesy ekstensiji,
zwigzane z otwieraniem sie oceanu wahikum (tac./stow. Vahicum,
inaczej potudniowo-penninskiego albo alpejskiej Tetydy wg réz-
nych autoréw — zob. np. PlasSienka, 1995a; Dumont i in., 1996;
Schmid i in., 2008; Stampfli, Hochard, 2009; oraz fig. 4). Spowo-
dowaty one rozpad szelfu weglanowego oraz powstanie systemu
rowdw i grzbietéw, utrzymujgcych sie az do konca wczesnej kredy.

Najbardziej zewnetrzny element w obrebie systemu tatrzanskie-
go, bedgcy obecnie w najnizszej pozycji strukturalnej reprezentuje
jednostka infratatrikum (tac./stow. Infratatricum). Wykazuje ona
specyficzne nastepstwo litologiczne (tzw. sukcesja Borinki — zob.
fig. 7), z duzej migzszosci osadami synryftowymi o charakterze
brekcji i sptywoéw turbidytowych w dolnej i Srodkowej jurze (Plasien-
ka, 1995a, 2003b). Grzbiet pétnocno-tatrzanski oddzielat domene
infratatrikum od zasadniczej cze$ci domeny tatrzanskiej, natomiast
grzbiet potudniowo-tatrzanski wznosit sie na granicy domen tatri-
kum i fatrikum (fig. 7). Swiadectwa istnienia grzbietu pétnocno-ta-
trzanskiego pochodzg z rejonu dzisiejszych Matych Karpat i Gor
Inowieckich (Plasienka, 1995a, b, 2012a), natomiast grzbietu potu-
dniowo-tatrzanskiego z rejonu Trybcza, zachodniej czesci Niznych
Tatr (Tatry Dziumbierskie) oraz, oczywiscie, z gtéwnego pasma
Tatr, gdzie grzbiet ten jest okreslany jako strefa wierchowa (np.
Kotanski, 1961; Passendorfer, 1983; Jach i in., 2014). Stratygrafia
i litologia systemu tatrikum, przedstawiona syntetycznie na fig. 9,
jest wyczerpujgco omoéwiona w rozdziatach ,Trias”, ,Jura”’, ,Kreda”
w tomie 1 ,Stratygrafia” (Grabowski, 2026; lwanczuk, Grabowski,
2026; Zabielski, 2026).

Pomigdzy dwoma grzbietami tatrzanskimi byt usytuowany basen
szyprunski (stow. Sipruri), ze stosunkowo gtebokowodng sedymen-
tacjg w jurze i wczesnej kredzie (Hausler i in., 1993; Plasienka,
1995a, zob. fig. 7). Sukcesja szyprunska zawiera m.in. wapie-
nie plamiste (formacja z Allgau), wapienie radiolariowe (forma-
cja zdziarska, sensu Polak i in., 1988) i wapienie kalpionellowe
(fm. z Lugivnej, Polak, Bujnovsky, 1979), niespotykane w sukcesiji
wierchowej na obszarze polskich Tatr (fig. 9). W dolnej kredzie tej
sukcesji wystepujg poziomy law hialobazanitowych. Sedymenta-
cja kredowa konczy sie tu osadami fliszowymi formacji z Poruby
(alb—dolny turon). W Tatrach odpowiednikiem sukcesji szyprunskiej
moze by¢ seria Osobitej (Kotanski, 1961; Madzin i in., 2014).

Jednostka fatrikum obejmuje szereg ptaszczowin nizszego rzedu
nasunietych na jednostki wierchowe (tatrikum), w pasie o szeroko-

$ci ok. 50 km i rozciggtosci niemal 400 km (ProkesSova i in., 2012).
Ptaszczowiny te majg stosunkowo matg migzszos¢ (do kilku km) i sg
raczej potogo nasuniete na podtoze. Charakteryzuja sie obecnoscig
dupleksow, fatdéw lezacych oraz niskokgtowych uskokéw normal-
nych. Uwaza sie, ze podtoze jednostki fatrzanskiej stanowity potu-
dniowe peryferia tatrikum, obecnie ukryte pod nasunigciem jednost-
ki weporskiej (Tomek, 1993), czego powierzchniowg manifestacije
stanowi nasunigcie Certovicy (czertowickie, zob. fig. 5, 10). Wedtug
starszych koncepcji obszarem zrédtowym ptaszczowin fatrzanskich
miatby by¢ pétnocny skraj weporikum. Jednostka ta posiada jednak
wiasng pokrywe osadowa (jednostka Vel’kego Boku (Vel’ky Bok
Unit, PlaSienka, 1995d, 2003a). Szczego6towy scenariusz tektoge-
nezy jednostek fatrzanskich zostat opracowany przez ProkeSovag
iin. (2012) (fig. 10).

W systemie ptaszczowin fatrikum wyroéznia sie cztery typy jedno-

stek:

1) Dupleksy o podtozu krystalicznym, wystepujgce w potudniowej
czesci fatrikum, powstate wskutek inwersji tektonicznej potudnio-
wego skraju jednostki tatrikum, pierwotnie objetego ekstensjg
i podzielonego uskokami normalnymi na liczne mniejsze bloki.
Dupleksy takie wystepujg w zachodniej czgsci Niznich Tatr (jed-
nostka Starych Hor) oraz w pasmie Trybcza (jednostka Razdiela)
— zob. Plasienka (2003a).

2) Najbardziej rozprzestrzenione ptaszczowiny osadowe, wystepu-
jace we wszystkich masywach Karpat centralnych, z typowym
gtebokowodnym rozwojem jury — dolnej kredy (fig. 11), powstate
w wyniku inwersji basenu zliechowskiego (Biely, Fusan, 1967;
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FIG. 9. Gléwne jednostki litostratygraficzne systemu tatrikum (wg Hoka i in., 2019 — zmodyfikowano)
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Andrusov, 1968; Andrusov i in., 1973; Mahel, 1983b; ProkeSova
iin., 2012).

Stosunkowo niewielkie i niezalezne elementy tektoniczne rozwi-
niete w czotowych czesciach fatrikum, charakteryzujgce sie bar-
dziej ptytkowodnym wyksztatceniem jury i dolnej kredy. Sa to:
jednostka Vysokiej (ang. Vysoka unit) w Matych Karpatach (An-
drusov, 1968; Michalik, 1984; Borza, Michalik, 1987; Michalik
iin., 1990a, 1992; Plasienka i in., 1991; KoSa, 1998; Grabowski
iin., 2010), jednostka Beli (ang. Bela unit) w Gérach Strazowskich
(Borza, 1980; Pecenia, Vojtko, 2011), jednostka dziurczynska (ang.
Duréiné unit) w Matej Fatrze (Rakus, Hok, 2003) oraz jednostka
Hawrania w Tatrach Bielskich (Michalik i in., 1990b; Lefeld, 1999).
Jednostki perypienifnskie (maninska, klapska, drietomska, hali-
gowiecka) stanowigce najbardziej zewnetrzng czes¢ obecnego
systemu fatrikum, wtgczone w strukture pieninskiego pasa skat-
kowego (Plasienka, 1995b, 2019). Nalezy zaznaczy¢, ze przyna-
leznos¢ tych jednostek do fatrikum, czyli ptaszczowiny reglowe;j
dolnej, wzbudza pewne kontrowersje zarowno wsrod stowackich,
jak i polskich geologéw (Andrusov, 1968; Mahel, 1978, 1980;
Marschalko, Kysela, 1980; Birkenmajer, 1986, 1988; Rakus, Mar-
schalko, 1997; Rakus, Hok, 2005; Hok i in., 2009).

3)

4)

Litostratygrafia typowych jednostek fatrzanskich jest przedstawiona
na figurze 11. Sukcesje osadowe zostaty odktute od podioza w ho-
ryzoncie tupkéw werfenskich (wyzsza cze$¢ dolnego triasu). Gérna
powierzchnia odktucia, wystepujgca we frontalnej czesci jednostek
fatrzanskich, przebiega z kolei w obrebie tupkéw i ewaporatéw kaj-
pru. Wyksztatcenie triasu jest zasadniczo podobne do triasu jed-
nostek tatrikum. Drobne réznice polegajg na obecnosci w domenie
fatrikum osadoéw klastycznych karniku (formacja z Lunz), bardziej
migzszego i drobnoziarnistego kajpru, z dolomitami i ewaporatami
w goérnej czesci, oraz na szerokim rozprzestrzenieniu organodetry-
tycznych wapieni retyku (formacja z Kossen lub fatrzanska). Wiek-
sze zroznicowanie facjalne wystepuje w jurze i kredzie i, jak juz
wspomniano, jest efektem otwierania sie oceanu wahikum (lub pie-
ninskiego) na potnoc od tatrikum. Jest to sukcesja gtebokomorska,

<3 kolaps grawitacyjny—=>

grzbiet
potudniowo-
tatrzanski

nasuniecia grawitacyjne

pryzma akrecyjna pn. weporikum

grzbiet
potudniowo-
tatrzanski

fatrikum tatrikum podioze
(pokrywa - (pokrywa |:| krystaliczne
osadowa) osadowa)

okreslona jako ,typ zliechowski”, w skrécie obejmujgca synryftowe
osady piaszczysto-wapienne formacji kopienieckiej (najnizsza dol-
na jura), hemipelagiczne wapienie i margle plamiste formacji algaw-
skiej (w Polsce: formacja margli z Sottysiej, jura dolna—$rodkowa,
zob. Lefeld i in., 1985), radiolaryty i wapienie radiolariowe formacji
zdziarskiej (jura srodkowa—goérna), wapienie bulaste i ptytowe (ki-
meryd—dolny tyton, formacja czorsztyiska lub z Jaseniny) oraz wa-
pienie kalpionellowe facji biancone lub Maiolica (formacja z Osnicy
— pogranicze jury i kredy). We wczesnej kredzie zaznaczyt sie juz
doptyw drobnego materiatu klastycznego, co spowodowato sedy-
mentacje hemipelagicznych wapieni i margli formacji mraznickiej
(Borzaiin., 1980; Michalik i in., 1993) i margli z Koscieliskiej (Lefeld
iin., 1985; Pszczo6tkowski, 2003a, b). Utwory te, obejmujace naj-
wyzszy berias—barrem, zawierajg wktadki turbidytow: piaskowcéow
ogniwa orawickiego/ogniwa z Krytej zawierajgcych liczne spinele
chromowe, pochodzgce ze strefy szwu oceanu Meliata (Misik i in.,
1980; Jablonsky i in., 2001; Grabowski i in., 2025), oraz kalcytur-
bidyty ogniwa strazowieckiego/ogniwa muranskiego z materiatem
bioklastycznym, pochodzgcym z potudniowej krawedzi tatrikum
(Michalik i in., 1996; Michalik, 2007; Grabowski i in., 2025). W ap-
cie—wczesnym albie powstaty ciemne, stabo natlenione margle
formacji z Parnicy (Boorova, Filo, 2013, 2014; Jozsa i in., 2016),
z przetawiceniami wapieni bioklastycznych i olistostrom (ogniwo
brekcji z Vlkolinca; Jablonsky, Marschalko, 1992), oraz lokalnie
podmorskimi intruzjami bazaltéw alkalicznych (Spisiak, Hovorka,
1997). Sedymentacja w domenie fatrikum konczy sie synorogenicz-
nym gruboziarnistym fliszem formacji z Poruby w albie—cenomanie
(Jablonsky, 1978; MiSik i in., 1981).

Hronikum stanowi najwyzszy system ptaszczowin w Karpatach
centralnych. Jednostki tego systemu (dawniej okreslane jako ptasz-
czowina choczanska s./.) sg nasuniete na jednostki fatrzanskie
i wystepujg w postaci licznych samodzielnych elementéw réznej
rangi we wszystkich masywach gorskich Karpat centralnych (fig.
2). Sukcesje osadowe jednostek hronikum czesto zawierajg skaty
od gérnego karbonu (pensylwanu) po trias, natomiast tylko spo-



radycznie wystepuje w nich cienka pokrywa osadow jury i kredy
(fig. 12). Gorny paleozoik, okreslany jako grupa Ipoltica (Vozarova,
Vozar, 1988), obejmuje terygeniczne skaty osadowe pensylwanu
(formacja z Niznej Bocy) oraz grubg (powyzej 2 km) serie wulka-
niczno-osadowa permu (formacja z Maluziny). Nalezg do niej stabo
wysortowane czerwone osady klastyczne, przetawicone wulkani-
tami o sktadzie bazaltow i andezytow, o chemizmie pokrewnym
kontynentalnym lawom toleitowym charakterystycznym dla ryftow
(Dostal i in., 2003; Vozari in., 2015). Razem z dolnotriasowymi pia-
skowcami kwarcowymi formacji benkowskiej skaty grupy Ipoltica
stanowig charakterystyczny element morfotektoniczny w pasmie
Matych Karpat i na pétnocnych stokach Niznich Tatr. Dalej ku pot-
nocy jednostki hronikum zawierajg gtéwnie skaty weglanowe tria-
su. Gtéwna powierzchnia odktucia tektonicznego przebiega w ob-
rebie osadéw lagunowych i ptytkomorskich dolnego triasu formaciji
szuniawskiej (stow. Suriava Fm.; fig. 12).

Srodkowy trias jednostki hronikum rozpoczyna sie osadami plat-
form i ramp weglanowych dolnego anizyku, np. wapieniami z Gu-
tenstein i dolomitami z Ramsau (fig. 12). W srodkowym anizyku
nastgpit epizod ekstensji, manifestujacy sie wiekszym zréznicowa-
niem morfologicznym w basenie hronikum. W strefach basenowych
(tzw. sukcesja Biatego Wagu) dominowata sedymentacja pelagicz-
na czerwonawych i szarych wapieni bulastych i krzemionkowych
lub margli (np. formacja z Reifling lub z Partnach), natomiast
w strefach wyniesionych (sukcesja Czarnego Wagu) dominowaty
weglany platformowe typu formacji z Wetterstein (Havrila, 2011).
Z poczatkiem p6znego triasu sedymentacja ulegta ujednoliceniu.
W catej jednostce powstawaty osady terygeniczne formacji z Lunz
bedace efektem tzw. karnickiego wydarzenia pluwialnego (Au-
brecht i in., 2017a; ang. Carnian Pluvial Event). W najwyzszym
karniku i noryku nastgpit ponowny rozwoj platform weglanowych
z formacjami dolomitu gtéwnego (Hauptdolomit) oraz wapieni
z Dachstein. Sedymentacje triasu konczg ptytkowodne wapienne
formacje: norowicka i Hybe, wieku retyckiego (Gazdzicki, Michalik,
1980).

Stosunkowo cienka, skondensowana pokrywa wapieni jurajskich
i dolnokredowych wystepuje gtdéwnie w najnizszych i najbardziej
zewnetrznych jednostkach systemu hronikum. Obejmuje ona m.in.
dolnojurajskie czerwone wapienie bioklastyczne formacji z Hierlatz.
Ich czgsciowym odpowiednikiem w Polsce sg najmtodsze osady
ptaszczowiny choczanskiej w Tatrach Zachodnich, czyli formacja
wapieni z Mietusiej (zob. Iwanczuk, Grabowski, 2026), czerwone
wapienie bulaste Srodkowej jury, czasem ekstremalnie skondenso-
wane stratygraficznie, oraz wapienie pelagiczne gornej jury i dol-
nej kredy, w tym wapienie kalpionellowe pogranicza jury i kredy
formaciji z Oberalm (fig. 12). Najmtodsze ogniwa sukcesji hronikum
stanowig synorogeniczne wapnisto-krzemionkowe sekwencje tur-
bidytowe dolnej kredy (formacja ze Schrambach) z duzg iloscig
spineli chromowych (Jablonsky i in., 2001).

Srodkowotriasowy podziat na strefy basenowe i platformowe zna-
lazt swoje odzwierciedlenie w zré6znicowaniu na mniejsze jednostki
tektoniczne (ptaszczowiny czgstkowe) podczas ruchéw tektonicz-
nych w péznej kredzie (Havrila, 2011). Utwory sukcesji Czarnego
Wagu wraz z paleozoikiem grupy Ipoltica zostaty wtgczone w obreb
ptaszczowin Boca i Maluzina, podczas gdy w wyniku inwers;ji ba-
senu Bialego Wagu powstata ptaszczowina Svarin, znana z Niz-
nych Tatr. Réwniez powstanie bardziej zewnetrznych ptaszczowin
w obrebie hronikum byto uwarunkowane zréznicowaniem na strefy
platformowe i basenowe (fig. 13). O ile struktura i stratygrafia hro-
nikum jest do$¢ dobrze rozpoznana, kwestia pochodzenia ptasz-
czowin nie jest w petni wyjasniona, gdyz nie jest znane krysta-
liczne podtoze tych ptaszczowin. Szczegdlnie ostra niezgodnosé
strukturalna i kontrast stopnia metamorfizmu wystepuje na styku
z p6tnocng krawedzig jednostki weporskiej. Niezmetamorfizowane
osady ptaszczowin hronikum sg tam nasunigte na jednostke Ve-
Ikiego Boku, charakteryzujgcg sie dwoma fazami penetratywnych
deformacji i metamorfizmem w facji zielehcowej. Zjawiska te, da-
towane na 90—-85 min lat (Plasienka, 1995d), musiaty wiec zaj$é
przed nasunigciem sig ptaszczowin hronskich. Ptaszczowiny te
byty najprawdopodobniej czescig jakiej$ wyzszej (supra-wepor-
skiej) jednostki tektonicznej i ulegty grawitacyjnemu nasunieciu na
obszar tatrzansko-fatrzanski podczas ekshumacji i wypietrzania
potudniowoweporskiej koputy metamorficzne;.

Z punktu widzenia paleogeografii i na podstawie litostratygrafii hro-
nikum nalezy korelowac z ptaszczowinami tyrolskimi pétnocnych
Alp Wapiennych. Istotna réznica polega jednak na tym, ze podtoze
ptaszczowin tyrolskich stanowi paleozoik jednostki noryckiej i cen-
tralnoalpejskiej strefy szarogtazowej. Natomiast skaty osadowo-
-wulkaniczne gérnego paleozoiku grupy Ipoltica nie majg swoich
odpowiednikow na obszarze Alp. Mozna przypuszcza¢, ze obszar
zrédtowy ptaszczowin hronikum mogt sie znajdowac w rejonie stre-
fy uskokowej Raba—Hurbanovo-Diosjené—PleSivec—Roznava (fig.
52 w podrozdziale 6.8), obecnie pokrytej grubg sukcesjg osadow
kenozoicznych.
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6.2.3. Tatry — polska czes$¢é Karpat centralnych
6.2.3.1. Wprowadzenie
Edyta Jurewicz

Tatry stanowig najbardziej na pétnoc wysunigety masyw gorski
Karpat centralnych. Te ostatnie obejmujg rowniez masywy Matych
Karpat, Gor Inowieckich, Matej i Wielkiej Fatry, Gor Strazowskich
i Choczanskich, Trybcza i Tatr Niznych (fig. 14, zob. fig. 3). Pod
wzgledem geograficznym Tatry dzielg si¢ na Zachodnie, Wysokie
oraz, potozone na obszarze Stowacji, Tatry Bielskie. Sg zbudowa-
ne z paleozoicznego trzonu krystalicznego, autochtonicznej me-
zozoicznej pokrywy osadowej oraz jednostek ptaszczowinowych,
nalezacych do systemu tatrzansko-fatrzansko-hronskiego (m.in.
Andrusov, 1968; Mahel’, 1986; Plasienka i in., 1997). Jednostki
strukturalne Tatr majg rozciggto$¢ réwnoleznikowg, wszystkie sg
nachylone ku po6tnocy, wskutek blokowej rotacji catego masywu
tatrzanskiego o 40° wokét mniej wiecej poziomej, rownolezniko-
wej osi w trakcie neogenskiego wypietrzenia. Wigzato sie ono ze
znacznym zrzutowym przemieszczeniem na uskoku podtatrzan-
skim ograniczajgcym masyw od potudnia (Uhlig, 1899; Mahel’,
1986; Sperner, 1996; HrusSecky i in., 2002; Sperner i in., 2002; zob.
tez podrozdziat 6.2.3.4.). W konsekwencji, po potudniowej stronie
masywu odstaniajg si¢ najgtebsze partie trzonu krystalicznego
Tatr, ktore za posrednictwem uskoku podtatrzanskiego granicza
z paleogenem centralnokarpackim, stanowigcym pokrywe pétnoc-
nej czesci Tatr Niznych (fig. 14). Dalej ku potnocy, na skatach kry-
stalicznych, zalegajg autochtoniczne mezozoiczne skaty osadowe
facji wierchowej, na ktére sg nasuniete ptaszczowiny wierchowe.
Po poétnocnej stronie masywu Tatr sg zachowane najwyzsze jed-
nostki strukturalne — ptaszczowiny reglowe, a jeszcze dalej ku pot-
nocy jednostki ptaszczowinowe sg przykryte lezgcymi niezgodnie
osadami postorogenicznej sukcesji paleogenu centralnokarpac-
kiego, w spagu ktorej wystepujg utwory weglanowe tzw. eocenu
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FIG. 11. Gtdwne
jednostki
litostratygraficzne
systemu fatrikum
(sukcesja reglowa
dolna s.l., wg Hoka i in.,
2019 - zmodyfikowano)
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FIG. 12. Gtéwne jednostki litostratygraficzne systemu hronikum (wg Hoka i in., 2019 — zmodyfikowano)

numulitowego (np. Bieda, 1959; Roniewicz, 1969; Gedl|, 1999). Na
potnocy masyw Tatr wraz z paleogenska pokrywg osadowg Podha-
la kofczy sie na uskoku podhalanskim (Uhlig, 1899; Gotab, 1959;
Halicki, 1963; Mastella, 1975, Mastella i in., 1988; Nemcok, 1990;
Gross i in., 1993 oraz inni), gdzie styka sie ze strukturg pieninskie-
go pasa skatkowego (fig. 14).

Trzon krystaliczny na obszarze polskiej czesci Tatr sktada sie
z dwoéch elementow strukturalnych: metamorficznego kompleksu
skalnego Tatr Zachodnich i granitoidowego plutonu Tatr Wysokich
(np. Skupinski, 1975; Putis, 1992; Janak, 1994; Gaweda i in., 2018).

Mezozoiczne sukcesje osadowe wchodzg w sktad trzech grup jed-
nostek strukturalnych (fig. 15) (Rabowski, 1954, 1959; Kotanski,
1961, 1963a; Andrusov i in., 1973; Passendorfer, 1983). Repre-
zentujg je (od dotu):
1) autochtoniczna pokrywa osadowa facji wierchowej;
2) ptaszczowiny wierchowe:

a) ptaszczowina Czerwonych Wierchéw;

b) ptaszczowina Giewontu, wyrézniajaca sig¢ obecnoscig skat kry-

stalicznych;

3) ptaszczowiny reglowe:

a) ptaszczowina kriznianska; reglowa dolna (fatrikum);

b) ptaszczowina choczanska; reglowa gérna (hronikum).

Przez wczesniejszych badaczy byta wydzielana jeszcze ptaszczo-
wina strazowska, ktérg wéwczas nazywano reglowg gérna (ptasz-
czowina choczanska byta wowczas okreslana jako ,reglowa srod-
kowa”: Kotanski, 1974a, b, 1985a, b; Bac-Moszaszwili i in., 1979)
i korelowana z systemem silicikum, jednak wiekszo$¢ argumentow
wskazuje, ze nalezy jg zaliczy¢ do hronikum, czyli ptaszczowiny
choczanskiej s.I. (Gazdzicki, Michalik, 1985; Iwanow, Wieczorek,
1987; Gazdzicka i in., 2009).

Procesy odpowiedzialne za utworzenie ptaszczowinowej struktury
Tatr miaty miejsce w péznej kredzie (Andrusov, 1965). W sensie
orograficznym masyw Tatr wytonit si¢ na powierzchni w wyniku
wypietrzenia i pochylenia go ku pétnocy w miocenie (Sokotowski,
1959; Piotrowski, 1978; Bac-Moszaszwili i in., 1984; Grabowski,
Gaweda, 1999; Jurewicz, 2000b, 2005). Jego wspotczesna alpej-
ska rzezba zostata uksztattowana w trakcie plejstocenskich zlo-
dowacen.

6.2.3.2. Trzon krystaliczny Tatr — petrografia,
metamorfizm i geochronologia

Michat Bukata

Litostratygrafia podtoza krystalicznego Tatr

Do lat 60. XX w. w literaturze funkcjonowat podziat podtoza kry-
stalicznego Tatr na cze$¢ metamorficzna, reprezentowang przez
Jdupki krystaliczne”, oraz czgs¢ intruzywng, utozsamiang z grani-
tami. Wiek deformacji tych skat okreslano jako waryscyjski, opie-
rajgc sie na obserwacji niezgodnego zalegania osadoéw triasowych
i permskich na zdeformowanych tupkach i granitach (Kreutz, 1927).
Pionierskie badania geochronologiczne, wykorzystujgce rozwija-
jace sie wéwczas metody K/Ar oraz Rb/Sr, dostarczyty szerokiego
spektrum wiekéw: od 300 do 226 min lat dla granitéw tatrzanskich
(Kantor, 1959) oraz od 410 do 430 min lat dla tupkéw krystalicznych
z rejonu Goryczkowej (Burchart, 1968). Nowsze badania geochro-
nologiczne, przeprowadzone z uzyciem udoskonalonych metod
datowania ex situ (tj. datowania ziaren wyseparowanych ze skaty)
oraz in situ (tj. datowania ziaren nadal znajdujgcych sie w skale,
w pierwotnej pozycji teksturalnej), potwierdzity waryscyjski wiek
zarowno metamorfizmu, jak i powstania granitu. Jednoczes$nie
jednak, zakwestionowaty one wiarygodno$¢é bezwzglednych dat
uzyskanych w starszych pracach, sugerujgc péznodewonsko-kar-
bonski (ok. 365-330 min lat) wiek gtéwnego etapu metamorfizmu
i magmatyzmu w Tatrach (np. Catlos i in., 2022; Jandk i in., 2022
oraz prace tam cytowane).

(Pre)waryscyjska ewolucja metamorficzna

Wspotczesna literatura przedstawia podtoze krystaliczne Tatr jako
odwrécong sekwencje metamorficzng, w ktérej stopien metamorfi-
zmu zapisany w skatach wzrasta ku goérze profilu (Fritz i in., 1992;
Janak, 1994; Janék i in., 2022). Skaty metamorficzne odstaniaja
sie w najwiekszej ilosci w potudniowo-zachodniej czgsci Tatr Za-
chodnich, z gtéwnymi wystgpieniami miedzy Dolinami Jaloveckag
i Rackovg na Stowacji oraz migdzy Doling Chochotowskg a granig
pomiedzy Btyszczem i Tomanowym Wierchem w Polsce (fig. 16A).
W mniejszej ilosci skaty metamorficzne wystepujg w formie izo-
lowanych tusek tektonicznych, np. w rejonie Goryczkowej, oraz
w formie pomniejszych wystgpieh w stropowych czgsciach intruzji
granitu (np. na potudniowych zboczach Gerlachu). W obrebie tej
sekwencji wyréznia sie dwie jednostki tektonostratygraficzne: tzw.
jednostke dolna, ktérej skaty doswiadczyty metamorfizmu $red-
niego stopnia, oraz tzw. jednostke goérna, ztozong gtéwnie ze skat
wysokiego stopnia metamorfizmu, czesto przetopionych. Granice
miedzy jednostkami ma stanowi¢ niskokatowy uskok nasuwczy,
odpowiedzialny za nasuniecie gornej jednostki na dolng w trakcie
orogenezy waryscyjskiej (Kahan, 1969; Janak i in., 1988; Janak,
1994).

Dolna jednostka sktada sie gtownie z tupkéw mikowych z grana-
tami i podrzednie metakwarcytéw, reprezentujgcych metaosado-
wg sekwencje o migzszosci ok. 1000 m, odstaniajgcg sie w oknie
tektonicznym w potudniowo-zachodniej czesci Tatr Zachodnich
(fig. 16; Fritz i in., 1992). Naprzemienne warstwy tupkéw metape-
litowych i metapsamitowych stanowity podstawe do interpretac;ji
fliszowego pochodzenia ich przedwaryscyjskiego osadowego pro-
tolitu (Kahan, 1969) o maksymalnym wieku depozycji ok. 524 min
lat (Soejono i in., 2024).

Skaty eksponowane w zachodniej czesci wychodni, w rejonie Do-
liny Jaloveckiej, reprezentujg staurolitowo-kyanitowg zone meta-
morfizmu. Warunki metamorfizmu, szacowane z uzyciem konwen-
cjonalnej geotermobarometrii, siegajg cisnienia rzedu 5-6 kbar
i temperatury 550-620°C (Janak, 1994), podczas gdy modelowa-
nie termodynamiczne rownowag fazowych sugeruje nieco wyzsze
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BUDOWA GEOLOGICZNA POLSKI

magmowg towarzyszgcg kambryjskiej fragmentacji pétnocnego
obrzezenia Gondwany (Burda, Klétzli, 2011). Protolitami amfibo-
litow tatrzanskich byty bazalty i doleryty o sktadzie chemicznym
B zblizonym do toleitéw typu N-MORB, jednak ich powstanie przypi-
4 suje sie az trzem réznym srodowiskom geodynamicznym, zrézni-
cowanym zarowno wiekowo, jak i tektonicznie. Amfibolity z rejonu
Goryczkowej i Ornaku zawierajg cyrkony z jgdrami datowanymi
metodg U-Pb (LA-MC-ICP-MS) na ok. 560 min lat. Wiek ten jest
interpretowany jako zapis bazaltowego wulkanizmu zwigzanego
z ryftowym otwieraniem oceanu Tornquista—Paleoazjatyckiego,
towarzyszgcego rozpadowi superkontynentu Pannotii (Gaweda
iin., 2017). W tej interpretacji amfibolity z Goryczkowej reprezen-
tujg wschodnig czes$¢ skorupy oceanu Tornquista, natomiast am-
fibolity z Ornaku sg zwigzane z zachodnim obrzezem oceanu Paleo-
azjatyckiego. Mtodsze cyrkony, o jadrach datowanych metodg
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FIG. 15. Budowa Tatr na tle jednostek strukturalnych pogranicza Karpat centralnych

i zewnetrznych (Jurewicz, 2005)

ci$nienie, 6—8 kbar przy temperaturze 600-640°C (De Doliwa
Zielinski i in., 2026). Ku potnocnemu wschodowi, w rejonie doliny
Ziarskiej, obserwuje sie przejscie w zone kyanitowo-silimanitowg
(fibrolitowa), co odzwierciedla si¢ w szacowanym cisnieniu i tem-
peraturze, siegajacym 6—8 kbar i 620—660°C (klasyczna geotermo-
barometria; Janak, 1994; Ludhova, Janak, 1999) lub 6,5-8,5 kbar
i 650-690°C (modelowanie termodynamiczne; De Doliwa Zielinski
i in., 2026). Moussallam i in. (2012), datujac monacyt z tupkéw
mikowych metodg U-Th-total Pb (EMP), uzyskali szeroki rozrzut
wiekéw: od ok. 479 i 418 min lat, przez duzg liczbe ziaren o wieku
370-372 min lat, az po pojedyncze ziarna ~320 min lat. Nowsze
datowanie monacytu metodg U-Pb (LA-MC-ICP-MS), cechujaca
sie wyzszg doktadnoscig, dostarczyto wieku 318-323 min lat dla
strefy staurolitowo-kyanitowej oraz 330-335 min lat dla strefy ky-
anitowo-sillimanitowej, co sugeruje raczej péznowaryscyjski wiek
metamorfizmu (De Doliwa Zielinski i in., 2026).

Gorna jednostka w swojej dolnej czesci sktada sie gtéwnie z pa-
ragnejséw zawierajgcych soczewki ortognejséw oraz amfibolitow
(w tym retroeklogitéow) i reprezentuje zone kyanitowg. W gornej
czesci, reprezentujgcej zone sillimanitowa, paragnejsy i podrzedne
skaty wapniowo-krzemianowe przechodzg do migmatytoéw i granitu.

Protolity ortognejsow i amfibolitéw stanowig najstarsze, prewa-
ryscyjskie elementy trzonu krystalicznego Tatr. Datowanie jgder
cyrkonéw z ortognejséw metodg U-Pb (LA-MC-ICP-MS) pozwolito
okresli¢ ich wiek na ok. 534 min lat, co jest wigzane z aktywnoscig

U-Pb (SIMS) na ok. 498 min lat, zostaty z kolei zidentyfikowane
w amfibolitach z Ziarskiej Doliny. Burda i in. (2021) interpretujg
ich geneze jako zwigzang z bazaltami tuku wulkanicznego, rozwi-
jajacego sie w obrebie oceanu proto-Rei-Qaidam. Zréznicowane
potozenie paleogeograficzne poszczegolnych zespotow amfibo-
litowych wptyneto réwniez na zapis prewaryscyjnych wydarzen
metamorficznych. Obwédki cyrkonéw z Ziarskiej Doliny, o wieku
ok. 470 min lat, uznaje sie za efekt metamorfizmu subdukcyjnego
tuku wyspowego, towarzyszgcego orogenezie cenerianskiej (Burda
iin., 2021). Natomiast obwdédki cyrkonéw z Goryczkowej, datowane
na ok. 447 min lat, sg interpretowane jako zapis kaledonskiego
metamorfizmu zwigzanego z zamknieciem oceanu Tornquista—Pa-
leoazjatyckiego (Gaweda i in., 2017). Maksymalny wiek depozycji
osadowego protolitu metapelitow gornej jednostki oszacowano na
ok. 526 min lat w oparciu o datowanie U-Pb (LA-MC-ICP-MS) duzej
populacji cyrkonéw detrytycznych (Soejono i in., 2024).

Waryscyjskie zamykanie oceanu Rei i zwigzana z nim subdukcja
skorupy doprowadzity do gtebokiego pogragzenia i metamorfizmu
wysokiego stopnia, ktéremu poddane byty skaty gornej jednost-
ki. Warunki szczytowego cisnienia i temperatury dla retroeklogi-
tow z Baranca zostaty oszacowane przy uzyciu konwencjonalnej
termobarometrii na 15-17 kbar i 650-695°C (Janak i in., 1996).
Burdaiin. (2021), na podstawie datowania U-Pb (SIMS) cyrkonéow
z retroeklogitu, sugeruja, ze minimalny wiek metamorfizmu w facji
eklogitowej wynosi 367 min lat. Zblizony, p6Znodewonski wiek ok.
380 min lat uzyskano réwniez dla monacytu z migmatycznych pa-
ragnejsow w kontakcie z eklogitem (U-Pb LA-ICP-MS; Maussallam
iin., 2012) oraz 387 min lat dla obwédek cyrkonéw z ortognejsu
(U-Pb LA-MC-ICP-MS; Burda, Kloétzli, 2011). Wyniki te pozostajg
jednak niezgodne z mtodszym wiekiem 354 min lat, uzyskanym
metodg Lu-Hf (MC ICP-MS) dla granatu, ktéry jest interpretowany
jako zapis koncowego etapu metamorfizmu progresywnego w facji
eklogitowej we wczesnym karbonie (Kohut i in., 2023).
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Ekshumacja skat metamorficznych byta procesem wieloetapowym
i ztozonym. Liczne dane geochronologiczne wskazujg na zaskaku-
jaco zbiezny wiek: (i) wczesnej ekshumaciji, (ii) pézniejszej ekshu-
macji i zwigzanej z nig dekompresyjnej migmatyzacji paragnejsow
oraz krystalizacji czes$ci stopu granitowego, (iii) wielkoskalowej
aktywnosci magmowej i intruzji granitow oraz (iv) metamorfizmu
niemigmatycznych paragnejséw z sillimanitem. W zwigzku z tym
rekonstrukcja ewolucji skat metamorficznych i magmowych gornej
jednostki oraz opracowanie spéjnego modelu geodynamicznego
pozostajg aktualnym przedmiotem badan.

Wczesny etap ekshumaciji jest zapisany zaréwno w kyanitowych
paragnejsach, jak i zawartych w nich retroeklogitach. Paragenezy
mineralne obu skat wskazujg na rekrystalizacje w warunkach wy-
sokoci$nieniowej facji granulitowej do amfibolitowej — przy cisnie-
niach 10—14 kbar i temperaturach 700-750°C (fig. 17; Janak i in.,
1996, 1999). Burda i in. (2021) wigza ten etap retrogresywnego
metamorfizmu ze wzrostem metamorficznych obwédek cyrkonu
w retroeklogicie, datowanych na ok. 349 min lat, co bywa korelo-
wane z wiekiem 342 min lat uzyskanym metodg Sm-Nd dla granatu
(Moussallam i in., 2012).

Kolejny etap ekshumacji odpowiada $rednioci$nieniowemu/wy-
sokotemperaturowemu metamorfizmowi oraz towarzyszacej
mu dekompresyjnej migmatyzacji, przebiegajgcej w warunkach
12—-6 kbar i 750-800°C, co potwierdzajg zaréwno wyniki konwen-
cjonalnej termobarometrii (Janak i in., 1999), jak i modelowania
termodynamicznego (Janakiin., 2022). Obserwowany wzrost tem-
peratury jest powszechnie interpretowany jako rezultat pogrubienia
skorupy w trakcie waryscyjskiej kolizji Laurusji z Gondwang (Janak
iin., 2022 i prace tam cytowane). Wzrost temperatury doprowadzit
do rozktadu muskowitu i biotytu, a uwolniona podczas tych reak-
cji woda napedzata dalsze wytapianie migmatytéw (Janak i in.,
1999). Kyanitowe paragnejsy jedynie miejscami zawierajg niewiel-
kie soczewy leukosomu, natomiast w wyzszych partiach masy-
wu obserwuje sie przejscie w sillimanitowe migmatyty — czesto
o charakterze diateksytowym — w ktoérych duza objetos$¢ leuko-
somu zatarta pierwotng strukture paragnejsu. Janak i in. (1999)
oraz Burda i Gaweda (2009) sugeruja, ze dalsza segregacja stopu
podczas migmatyzacji doprowadzita do powstania ciat leukogranitu
zlokalizowanego w poblizu granicy miedzy migmatytami a grani-
tami, a takze wtornie w postaci soczew w obrgbie migmatytow
(Nem¢ok i in., 1994). Obserwowane mineralogiczne i chemiczne
réznice miedzy leukosomem a leukogranitem sg interpretowane
jako wynik frakcjonalnej krystalizacji leukogranitu (Burda, Gaweda,
2009). Dane geochronologiczne wskazujg, ze procesy migmatyza-
cji, segregacji oraz krystalizacji stopu zachodzity w skatach gorne;j
jednostki przez ok. 20 min lat. Datowania cyrkonu i monacytu z so-
czew leukosomu (U-Pb TIMS) oraz cyrkonu z leukogranitéw (U-Pb
LA-MC-ICP-MS) ze Smreczynskiego i Tomanowego Wierchu oraz
z Ornaku wykazaty zgodne wieki w przedziale 365-360 min lat
(Burda, Gaweda, 2009). Miodsze wieki, w zakresie 350-345 min
lat, uzyskano dzieki datowaniu cyrkonu z leukosomu migmatytow
z Baranca (U-Pb CLC — Polleriin., 2000; U-Pb SIMS — Moussallam
i in., 2012) oraz monacytu z paragnejséw i migmatytéw z obszaru
pomiedzy Kon¢istg a Doling Velickg (U-Th-total Pb EMP — Janak
iin., 2022).

Nalezy jednak zaznaczy¢, ze niemigmatyczne gnejsy sillimanito-
we wykazujg warunki metamorfizmu rzedu 5-6 kbar i 650-700°C,
czyli ponizej linii solidusu, a ich wiek — 346-345 min lat — jest
tozsamy z etapem wytapiania migmatytéw. Na taki przedziat wie-
kowy wskazujg zgodnie zaréwno datowania monacytu (U-Th-total
Pb EMP — Janak i in., 2022), jak i granatu (Lu-Hf i Sm-Nd LA-MC-
-ICP-MS — Kohut i in., 2023).

Waryscyjski magmatyzm

Granitoidy wystepujg w strukturalnie najwyzszej czesci gérnej
jednostki i odstaniajg sie w Tatrach Zachodnich wzdtuz gtéwnej
grani o przebiegu NW-SE oraz na catym obszarze Tatr Wysokich
(fig. 16). Ksztatt intruzji granitoidowej o charakterze sillu przeci-
najacego skaty metamorficzne zostat zasugerowany przez Gor-
ka (1959). P6zniejsze badania rozwinety te interpretacje i opisujg
tatrzanskie granitoidy jako kompozytowa, poligenetyczng intruzje
umiejscowiong syntektonicznie w skatach metamorficznych (Ko-
hat, Janak, 1994; Kohut, Siman, 2011; Gaweda i in., 2019; Kohut,
Larionov, 2021; Broska i in., 2022; Catlos i in., 2022). Szerokie
spektrum cech petrograficznych granitoidéw byto podstawag wyréz-
nienia licznych odmian, klasyfikowanych na podstawie ich sktadu
mineralnego, struktury/tekstury oraz lokalizacji.W literaturze gru-
puje sie granitoidy tatrzanskie w cztery gtéwne typy, opierajgc sie
na pracy Kohuta i Janaka (1994):

1) dioryty kwarcowo-amfibolowo-biotytowe;

2) granodioryty i tonality biotytowe z przej$ciami do granodiorytéw

biotytowo-muskowitowych (tzw. granity Tatr Wysokich);
3) granity porfirowe i granodioryty z fenokrysztatami skalenia pota-
sowego (tzw. granitoidy Rohaczy);
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4) lokalnie porfirowe granodioryty i granity biotytowe oraz musko-
witowo-biotytowe (tzw. typowe granity tatrzanskie).

Wyrézniano wiele dodatkowych typéw granitow tatrzanskich, ktére
w toku kolejnych badan oraz wraz ze wzrostem dostepnosci da-
nych geochemicznych i geochronologicznych byty stopniowo przy-
pisywane jednej z wyzej wymienionych grup. Nazwy historyczne
oraz okreslenia mniej powszechnie stosowane podano ponize;j.

Nazwa alaskit (Jaroszewski, 1965; Burchart, 1970; Gaweda, 2001)
byta historycznie stosowana jako synonim drobnokrystalicznych
leukogranitow Tatr Zachodnich, cho¢ okreslano nig réwniez od-
miany porfirowate oraz pegmatyty leukogranitowe (Gaweda, 2001).
Termin ten byt uzywany gtéwnie ze wzgledow tradycyjnych i obec-
nie zostat zastgpiony przez leukogranit.

Granity Goryczkowej (fig. 16; Morozewicz, 1914; Burchart, 1970;
Kohut i in., 2009) sg reprezentowane przez dwa gtdwne zespoty
skalne, ktore pierwotnie traktowano jako osobne wydzielenie grani-
tow tatrzanskich ze wzgledu na ich lokalizacje w pétnocnej czesci
tuski tektonicznej Goryczkowej. Pierwszy zespot skalny zawiera
biotytowy granodioryt, tonalit oraz kwarcowy dioryt. Natomiast
skaty drugiego zespotu skalnego to leukokratyczne, porfirowe gra-
nity zawierajgce skalen potasowy (Burda i in., 2013a), niezgodnie
tngce pierwszy zespot skalny. Cytowani autorzy sugerujg jednak
zaprzestanie uzywania nazwy ,granit Goryczkowej” i zalecajg
zaliczenie tych intruzji do ,typowego granitu tatrzanskiego” ze
wzgledu na ich podobienstwo do granitu ze Starorobocianskiego
Wierchu w Tatrach Zachodnich (Burda i in., 2013a). Nalezy jednak
podkresli¢, ze w literaturze termin ,typowy granit tatrzanski” bywa
stosowany w sposob niejednoznaczny — zaréwno w odniesieniu do
porfirowych granodiorytow, jak i biotytowych oraz muskowitowo-
-biotytowych granitéw (typ 4 sensu Kohut, Janak, 1994), badz tez
jako okreslenie szerszej grupy granitoidéw, obejmujacej leukogra-
nity z rejonu Wotowca, porfirowe granity ze skaleniem potasowym
z Rohaczy oraz granodioryty i tonality z masywu tomnicy (Gaweda
i in., 2016a). Niemniej jednak okres$lenia ,typowy granit Tatr Za-
chodnich” oraz ,granit Tatr Zachodnich” wydajg sig funkcjonowac
jako odrebne jednostki (Burda i in., 2011), mimo ze w ramach tej
klasyfikacji autorzy zaliczajg zaréwno porfirowe granity ze skale-
niem potasowym (typ 3), jak i porfirowe granodioryty (typ 4 sensu
Kohut, Janak, 1994).

Geneza i wiek granitéw tatrzanskich

Formowanie intruzji granitoidowej byto procesem wieloetapowym,
trwajacym od ok. 370 do 340 min lat temu. Granitoidy tatrzanskie
wykazujg sktad chemiczny charakterystyczny dla magm genero-
wanych w strefach subdukciji, typowych dla tukéw wyspowych (ang.
volcanic arc granites — VAG), zaréwno serii wapniowo-alkalicznej,
jak i wysokopotasowej serii wapniowo-alkalicznej (Broska i in.,
2022 i prace tam cytowane). W najnowszej interpretacji mieszany
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FIG. 17. Sciezka P-T
(cisnienie-temperatura)
skat metamorficznych
podtoza krystalicznego.
Wiek radiometryczny za:

1 - Kohut i in. (2023);

2 - Burdaiin. (2021);

3 — Moussallam i in. (2012);
4 - Janak i in. (2022);

5 - De Doliwa Zielinski i in.
(2026). Nazwy mineratow
wskaznikowych dla stref
metamorfizmu: Sill -
sillimanit, Ky - kyanit, And -
andaluzyt, St - staurolit
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charakter peraluminowych magm typu I/S odzwierciedla ztozony
obszar zrodtowy — dolng skorupe kontynentalng o sktadzie meta-
magmowo-amfibolitowym z domieszka skat metapelitowych (Bro-
ska iin., 2022; Catlos i in., 2022 i prace tam cytowane). Znaczna
zmienno$¢ sktadu chemicznego granitoidow wynika ze zréznico-
wanego stopnia mieszania sie magm oraz ich interakcji ze skatami
otoczenia w trakcie formowania intruzji.

Najstarszy etap aktywnosci magmowej majg reprezentowac bio-
tytowe granodioryty z rejonu Goryczkowej o wieku 371 £6 min lat
(U-Pb LA-MC-ICP-MS — Burda i in., 2013a) oraz skaty powstate
na kontakcie diorytu z granitem ze Starorobocianskiego Wierchu,
datowane na 368 +8 min lat (U-Pb LA-MC-ICP-MS — Burda i in.,
2011). Pomimo zblizonego wieku pierwsza z tych intruzji jest in-
terpretowana jako zapis prekolizyjnej aktywno$ci magmowej, na-
tomiast druga jako rezultat pozniejszej interakcji diorytu z grani-
towym stopem.

Z kolei precyzyjne datowania cyrkonéw (U-Pb SIMS — Broska i in.,
2022) wykazaty wiek 359,2 +3,0 min lat dla enklaw diorytowych wy-
stepujacych w obrebie granodiorytu Tatr Wysokich. Poréwnywalne
wartosci wiekowe uzyskano rowniez dla pojedynczych wystgpien
granitoidow z innych rejonéw Tatr, m.in. granitu Tatr Wysokich —
363,3 5,5 min lat (U-Th-Pb SHRIMP — Kohut, Larionov, 2021),
typowego granitu tatrzanskiego z Rohaczy i Btyszcza w Tatrach
Zachodnich — 363 +11 do 347 +14 miIn lat (U-Pb CLC - Polleriin.,
2000), a takze granitoidéw z Rohaczy — 360 +5 miIn lat (U-Pb LA-
-MC-ICP-MS - Gaweda i in., 2016a). Broska i in. (2022) interpre-
tujg ten wczesny etap granitowego magmatyzmu jako efekt roze-
rwania subdukujgcej ptyty i nastepujgcego po nim podnoszenia sie
astenosfery. Zwiekszony strumien ciepta dostarczony z astenos-
fery sprzyjat anateksji metapelitow oraz intensyfikacji magmaty-
zmu, prowadzac do powstawania granitoidéw. Wzrost udziatu skat
o nizszej gestosci w kolumnie skorupowej mégt dodatkowo utatwic
oderwanie nadtopionej partii skorupy i jej p6zniejszg ekshumacje.

W literaturze sugerowano, ze wigksza cze$¢ typowego granitu ta-
trzanskiego reprezentuje starszy, tzw. pierwszy cykl formowania
granitoidéw, natomiast granitoidy Tatr Wysokich oraz kontaktujgce
z nimi od pétnocy granity tatrzanskie — mtodszy ,drugi cykl” (zob.
mapa geologiczna na fig. 1 w: Gaweda i in., 2016a). Jednakze
zarowno starsze wieki, ok. 360 min lat (zob. powyzszy akapit),
jak i mtodsze, 350-345 min lat, byty raportowane dla wszystkich
typow granitoidow, co wskazuje na brak jednoznacznej korelacji
przestrzennej miedzy wiekiem a typem granitu.

W Tatrach Wysokich populacje cyrkonéw wskazujg na krystaliza-
cje monzogranitu w wieku ok. 350 +5 min lat (U-Pb LA-MC-ICP-
-MS — Burda i in., 2013b) oraz tonalitu — 350,1 2,6 min lat (U-Pb
SIMS - Broska i in., 2022). Zblizone wartos$ci uzyskano rowniez dla
porfirowatych granitéw z Goryczkowej (ok. 350 +5 min lat; U-Pb
LA-MC-ICP-MS — Burda i in., 2013a), ktére autorzy zaliczajg po-
tencjalnie do ,typowego granitu Tatr Zachodnich”. Jednak z uwagi
na roznorodnos¢ definicji i zroznicowanie petrograficzne granito-
idéw, jednoznaczna korelacja litologiczna pozostaje utrudniona. Na
znaczgcy udziat anatektycznego stopu pochodzacego z migmaty-
téw na proces formowania granitoidow Tatr Zachodnich zwrdcili
uwage Janak i in. (1999). Warto zauwazy¢, ze szacowane warunki
ci$nienia i temperatury dla umiejscawiania granitu Rohaczy wy-
noszg ok. 850°C przy 5-6 kbar (Gaweda, 2007), co czesciowo
koreluje z p6zng migmatyzacjg skat ostony. Wiek cyrkonéw z gra-
nitu na Banikowie, oznaczony precyzyjng metodg U-Pb (SIMS),
wynosi 352 £2 min lat, natomiast dla pobliskich szczytéw Rohacz
Ptaczliwy i Prislop uzyskano odpowiednio 345 +2 min oraz 346
+2 min lat (fig. 17; De Doliwa Zielinski, 2026). Wedtug interpretaciji
cytowanych autorow blisko$¢ wiekow krystalizacji granitéow i mig-
matyzacji potwierdza ich genetyczne powigzanie, a obserwowane
réznice wieku w obrebie intruzji $wiadczg o wewnetrznym zrézni-
cowaniu czasu krystalizacji poszczegdlnych porcji magmy. Taka
interpretacja moze réwniez ttumaczy¢ najmtodszy uzyskany wiek
— ok. 337 £6 min lat — okreslony dla obwddek cyrkondéw z granitéw
Tatr Wysokich (U-Pb LA-MC-ICP-MS — Burda i in., 2013b). Procesy
pomagmowe, zwigzane z migracjg stopoéw resztowych i/lub wod-
nych fluidéw, doprowadzity do formowania pegmatytéw z apatytem
odstaniajgcych sie na Barancu, ktorych wiek okreslono na 328,6
+2,4 min lat (U-Pb LA-ICP-MS; Gaweda i in., 2016b).

6.2.3.3. Zarys tektoniki trzonu krystalicznego Tatr
Michat Bukata, Edyta Jurewicz

Wspbiczesnie stosowane rozréznienie dolnej i gérnej jednostki
zostato wprowadzone na podstawie réznic litologicznych obser-
wowanych w stowackiej czesci Tatr (Fritz i in., 1992; Janak, 1994).
Przed jego wprowadzeniem skaty metamorficzne podtoza krysta-
licznego Tatr okre$lano ogdlnie mianem tupkéw krystalicznych
i podkreslano ich petrologiczng i tektoniczng ztozonos¢ (Gawet,
1959; Gorek, 1959; Burchart, 1963; Jaroszewski, 1965). Obec-
nie czes$¢ autorow zalicza cate podtoze krystaliczne po stronie

polskiej do gérnej jednostki (np. Kohut, Janak, 1994; Janak i in.,
1996, 2022; Polleriin., 2000; Catlos i in., 2022; Bukata i in., 2024).
Bukata i in. (2024) sugerujg, ze lokalne réznice w stopniu mig-
matyzacji mogty prowadzi¢ do powstania stref o podwyzszonym
naprezeniu i zwiekszonej zawartosci biotytu, ktore teksturalnie
przypominajg tupki mikowe. Jednak w wielu pracach skaty wyste-
pujace w dolnych partiach Trzydniowianskiego Wierchu, Ornaku
oraz na grani pomiedzy Btyszczem a Tomanowym Wierchem sa
klasyfikowane jako reprezentujgce dolng jednostke (np. Gaweda,
2000; Burda, Gaweda, 2009; Piotrowska i in., 2009; Burda, 2011;
Burda, Klétzli, 2011; Burda i in., 2021). Alternatywna interpretacje
zaproponowat Cymerman (2024), identyfikujgc wystgpienia tupkéw
dolnej jednostki w postaci izolowanych tusek tektonicznych wieku
alpejskiego, zlokalizowanych w Litworowym Potoku, na p6tnocno-
-zachodnim zboczu Doliny Chochotowskiej oraz na potudniowo-
-wschodnim zboczu pomiedzy Czubikiem a Jarzgbczym Wierchem.

W podtozu krystalicznym Tatr wyrézniono cztery gtéwne etapy
deformacji zwigzane z waryscyjskim etapem tektonicznego zesta-
wienia jednostek podtoza, ich ekshumacja do poziomoéw $rodko-
wo-gornoskorupowych, a takze pdzniejszg kompresjg i ekstensja
o charakterze alpejskim. Orientacje struktur nalezy analizowac po
przywroceniu masywu Tatr do pozycji sprzed jego neogenskiej ro-
tacji (Jurewicz, 2000b, 2002). Kierunki oraz katy nachylenia/upadu
podane ponizej odpowiadajg orientacji obecnie obserwowanej na
terenie Tatr, natomiast omawiana kinematyka odnosi sie do orien-
tacji przedneogenskiej.

Najstarszy etap deformacji (D1, sensu Janak i in., 1999) odpowia-
da waryscyjskiemu zestawieniu jednostek metamorficznych oraz
formowaniu dominujacej niskokgtowej foliacji S1 zapadajgcej na
S-SE (Fritz i in., 1992; Jandk i in., 1999). Mikrostrukturalny zapis
D1 w paragnejsach wskazuje na deformacje podatng w rezimie
prostego $cinania w warunkach wysokotemperaturowych (Janak
iin., 1999; Bukata i in., 2024), co jest zgodne z wynikami analiz
termobarometrycznych (Janak i in., 2022 i cytowane tam prace).
W obrebie migmatytéw gornej jednostki makroskopowe struktury
D1 obejmujg izoklinalne fatdy o potudniowej wergencji, charakte-
ryzujgce sie niemal poziomymi ptaszczyznami osiowymi, rownole-
gtymi do foliacji S1. Kinematyka deformacji wskazuje na $cinanie
w kierunku S—SE, co jest interpretowane jako gtéwny kierunek
nasuwania w tej czesci orogenu waryscyjskiego. Proces ten dopro-
wadzit do nasuniecia gornej jednostki na dolng jednostke i powsta-
nia obecnie obserwowanej odwréconej sekwencji metamorficznej.
Dodatkowo strefy $cinania D1 sg interpretowane jako miejsca o ob-
nizonej wytrzymatosci, ktére mogty utatwia¢ migracje stopu, przy-
czyniajgc sie do formowania synorogenicznych ciat granitowych
o geometrii sillu (Burda, Gaweda, 2009).

Kolejny etap deformacji (D2, sensu Janéak i in., 1999) jest inter-
pretowany jako efekt péznowaryscyjnej ekstensji w kierunku E-W,
ktora umozliwita denudacje stropowej czgsci podtoza krystalicz-
nego. W wyzszych partiach gérnej jednostki w Tatrach Zachod-
nich obserwuje sie transpozycje wysokotemperaturowej lineacji
L1 (N-S) w lineacje L2 (W-E), co wskazuje na prawoskretne $ci-
nanie skierowane na wschéd. Podobng kinematyke wykazujg ni-
zejtemperaturowe, podatnokruche strefy scinania zidentyfikowane
w obrzezeniach plutonu granitowego oraz w skatach metamorficz-
nych w poblizu jego kontaktu, opisane przez Kanie (2015). Brak
udokumentowanych uskokéw normalnych w Tatrach Zachodnich,
ktore mogtyby odpowiadac za ekstensyjne odstoniecie podtoza,
ttumaczy sie na dwa sposoby: (i) poprzez erozje gornej czesci
podtoza krystalicznego (Janak, 1994) lub (ii) przez p6zniejsza re-
aktywacje tych struktur podczas wczesnojurajskiego ryftingu wa-
ryscyjskiego podioza (Plasienka, 1998, 2018a). Datowanie metodg
K-Ar jasnej miki wyseparowanej ze skat ostony granitu pétnocnych
Rohaczy wskazuje przyblizony wiek stygniecia na 305 £11 min lat
(Deditius, 2004). Podobne wartos$ci, mieszczgce sie w przedziale
330-300 min lat, uzyskane metodg *°Ar-2°Ar dla jasnej miki za-
rowno z granitu, jak i migmatytéw (Janak, Onstott, 1993; Maluski
iin., 1993; Janak, 1994), potwierdzajg postkinematyczny etap sty-
gnigcia i wyznaczajg dolng granice czasowg péznowaryscyjskiej
deformaciji D2.

Dalszg ewolucje tektoniczng i chronologie zdarzen nalezy anali-
zowac w granitoidach Tatr Wysokich, gdzie mozna sie spodziewac
struktur wytgcznie syn- i postintruzyjnych, tj. mtodszych niz ok.
360-345 min lat (np. Polleriin., 2000; Gaweda i in., 2016a; Broska
i in., 2022). Powszechnie wystepujaca grupa struktur sg podat-
nokruche strefy scinania o charakterze mylonitéw i kataklazytow
(Jurewicz, Baginski, 2004), ktére mozna interpretowac jako poten-
cjalnie odpowiadajgce strukturom D2 obserwowanym w Tatrach
Zachodnich, cho¢ obecnie brak jest datowan geochronologicznych.
Szerokos¢ tych stref wynosi zwykle od kilkadziesieciu centymetrow
do kilku metréw, a rozciggtos¢ — kilkaset metrow. Mozna je obser-
wowacg, idgc szlakiem (,rysg”) na Rysy, Migguszowieckg Przetecz
pod Chtopkiem czy w Galerii Cubrynskiej (fig. 18). Strefy te noszg
Slady wielokrotnej aktywacji i mineralizacji w r6znych warunkach
termobarycznych i rezimach tektonicznych. Za ich powstanie
byty odpowiedzialne péznowaryscyjskie procesy $cinania i towa-



rzyszace im kataklaza i mylonityzacja, natomiast p6zniejsza mi-
neralizacja mogta mie¢ miejsce na etapie prealpejskego ryftingu
oraz neogenskiego wypietrzania, co zaznaczyto sie aktywnoscig
zrzutowo-przesuwczg. W zwigzku z alpejskimi nasunigciami ptasz-
czowinowymi (faza D3) mozna by sie spodziewac¢ znaczacej ak-
tywnosci kinematycznej omawianych stref Scinania, ale z uwagi
na ich niesprzyjajgca orientacje byta ona niewielka. Strefy te byty
natomiast istotnymi drogami roztadowania naprezen (faza D4)
w toku pdzno-paleocenskiej i eocenskiej transpresji i transtensji
(Kralikova i in., 2014), co zaznaczyto sie aktywnos$cig przesuw-
czo-zrzutowg oraz podczas péznoneogenskiej inwersji generujgce;j
ekstensje o kierunku NW-SE (Vojtko i in., 2010; Kralikova i in.,
2014; Szczygiet, 2015).

6.2.3.4. Rozwdj facjalny basendéw Tatr
Michat Krobicki

Utwory osadowe mezozoiku tatrzanskiego powstawaty w obrebie
bloku Karpat centralnych ograniczonego na pétnocy przez alpej-
ska Tetyde, a na potudniu oceanem Meliaty (zob. podrozdziat 6.1).

Basen sedymentacyjny przysztych Tatr byt podzielony na dwie za-
sadnicze strefy (fig. 19): potudniowa, ze zdecydowang przewaga
utworéw morskich, miejscami nawet gtebokowodnych, z ktérej wy-
wodzg sie jednostki reglowe: dolna — kriznianska (fatrikum) i gérna
— choczanska (hronikum), oraz pétnocnag, ptytszg, okreslang jako
wierchowa (tatrikum). Osady sukcesji wierchowej wchodzg zaréw-
no w sktad ptaszczowin, jak i autochtonicznej pokrywy osadowej
masywu krystalicznego Tatr. W celu lepszego zobrazowania litofa-
cjalno-paleogeograficznego zréznicowania w czasie i przestrzeni
basenu tatrzanskiego jako catosci, skonfrontowano ponizej jedy-
nie gtéwne jednostki strukturalno-tektoniczne — jednostke/sukcesje
wierchowg (tatrikum) z jednostka/sukcesjg kriznianska (fatrikum)
— fig. 20, 21. Podwaliny do tego zestawienia zostaty opracowane
przez Lefelda i in. (1985) oraz Uchmana (2009, 2014) i Jach i in.
(2014).

Najstarsze utwory osadowe w Tatrach sg znane z obszaru Stowa-
cji, gdzie pod Jagniecym Szczytem bezposrednio na granitoidach
trzonu krystalicznego zalegajg lgdowe (fluwialne?) zlepience,
przypuszczalnie permskiego wieku, znane jako zlepience koper-
szadzkie (m.in. Uhlig, 1897; Limanowski, 1903; Sokotowski, 1948)
lub formacja z Koperszadoéw (fig. 9). Stanowig one ekwiwalent
alpejskiej facji verrucano. Skaty osadowe i wulkaniczne permu sg
szerzej rozprzestrzenione w wielu jednostkach tektonicznych na
obszarze Stowacji (Vozarova, 1996). Trias tatrzanski jest wyraz-
nie tréjdzielny: klastyczny—weglanowy—klastyczny i upodabnia sie
do triasu basenu germanskiego na Nizu Polskim, bedgc zapisem
sekwencji transgresyjno-regresyjnej. Klastyczno-weglanowo-krze-
mionkowe utwory jurajsko-dolnokredowe s3g silnie zré6znicowane
litofacjalnie, odzwierciedlajgc tektonicznie uwarunkowane, a mor-
fologicznie odmienne strefy batymetryczne. Synsedymentacyjne
uskoki tektoniczne i towarzyszace im zreby, rowy i potrowy tek-
toniczne odpowiadaty za paleofacjalno-paleogeograficzng ré6zno-
rodnos¢ i powstanie odpowiednich sukcesji/domen tatrzanskich.

Trias dolny tatrikum i fatrikum jest szeroko rozprzestrzeniony na
catym obszarze Tatr, charakteryzujgc sie czerwonymi, niekiedy
arkozowymi piaskowcami, czesto z charakterystycznym warstwo-
waniem przekgtnym matej skali (formacja z Luznej, fig. 9, 20).
Pojawiajg sie w nich réwniez mutowce kwarcytowe oraz wktadki
dolomitéw i tupkéw dolomitycznych. Jest to tzw. facja werfenska,
o0 genezie ladowej, rzecznej lub przybrzeznomorskiej (Nem¢&ok
i in., 1993; Michalik, 1997; Uchman, 2009). Mtodsze utwory triasu
dolnego to osady stricte weglanowe, reprezentowane przez dolo-
mity komoérkowe z warstwami myophoriowymi w gornej ich cze-
Sci, interpretowane jako utwory pogranicza lgdu i ptytkiego morza
o typie sebhy (Kotanski, 1961; Gazdzicki, Lefeld, 1997). Powstate
woéwczas utwory ewaporatowe o charakterze sebhy, porownywane
do alpejskiej facji ,Rauhwacken” (Kotanski, 1956b; Passendorfer,
1978a; Kasinski, 1981), w trakcie pézniejszych fatdowan petnity
role warstwy stabej i stanowity horyzont odktu¢ ptaszczowinowych
(Jurewicz, 2003, 2005; Milovsky i in., 2003). Trias $rodkowy ma
bardziej weglanowy charakter i ptytkomorskg genezg, litofacjalnie
przypomina réwniez utwory znane z Alp. W ich obrebie mozna wy-
dzieli¢ charakterystyczne horyzonty, jak np. szeroko rozprzestrze-
nione tzw. wapienie robaczkowe (Kotanski, 1955b; Passendorfer,
1978b) wystepujgce ponad warstwami z Gutenstein (Nemcéok i in.,
1993). Cata architektura $rodkowotriasowych weglanowych facji
tatrzanskich powyzszych domen moze by¢ interpretowana jako
rozbudowany system platform weglanowych. Wspétwystepowaty
w nich brekcje synsedymentacyjne, epizody ewaporacji i wynurzen
(np. struktury tepee — Szulc i in., 1996), tworzenia sie réznorod-
nych dolomitéw (w tym ,cukrowych”), jest to tez czas zwolnienia
tempa sedymentacji prowadzacego do powstawania twardych
den (Jaglarz, Rychlinski, 2005) z obfitg niekiedy faung (kryno-
idy, slimaki, matze) i florg (glony, w tym diplopory). Trias gérny,
o cechach sekwencji regresyjnej, jest reprezentowany gtéwnie
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FIG. 18. A — chronologia zdarzen
tektonicznych i warunki
deformacji w granitoidach

Tatr Wysokich; D2, D3, D4 —
fazy deformacyjne wg

Janaka (1994);

B — szkic strefy $cinania

na Galerii Cubrynskiej;

numery odpowiadajg kolejnym
fazom deformacji i mineralizacji
na fig. A; Gr — granitoidy (1);
S-Cmyl — S-C mylonity (2);

Qtz — kwarc (z) — zielony (3);
(m) — mleczny (4); fp — lustro
epidotowo-kwarcowe (5);

Qtz dr — druza kwarcowa (6);
Cal dr — druza kalcytowa (7);
(Jurewicz, Baginski, 2004)

przez utwory klastyczne tzw. kajpru karpackiego (Nemcok i in.,
1993). S3a to tupki piaszczyste, piaskowce i lokalnie zlepience,
zazwyczaj o czerwonych barwach, pochodzgce przypuszczalnie
z przybrzeznomorskich, deltowych i fluwialnych $srodowisk. Nie-
ktére z kolejnych osadéw, np. utwory formacji tomanowskiej, sg
bogate w Igdowg flore retycka, sSrodowisk bagiennych i jeziornych
(Raciborski, 1891; Gorek, 1958; Radwanski, 1968). Ich ekwiwalen-
tem w sukcesji reglowej dolnej sg ptytkomorskie organogenicz-
ne wapienie onkolitowe, oolitowe, z koralami, ramienionogami
i krynoidami (Radwanski, 1959). Utwory przej$ciowe triasu i jury
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FIG. 19. Zréznicowanie facjalne w strefach sedymentacyjnych Tatr i pieninskiego pasa skatkowego, wg Jurewicz (2005)
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sg dokumentowane przez ptytkowodne wapienie, margle i tupki
margliste formacji fatrzanskiej (Gazdzicki, 1974; Gazdzicki i in.,
1979), zazwyczaj obfitej w faune bentoniczng (ramienionogi, mat-
ze, koralowce, otwornice). Formacja ta diachronicznie zazebia sig
z wapiennymi, marglisto-mutowcowymi i piaszczystymi utworami
formacji z Kopienca (tzw. facji grestenskiej; Gazdzickiiin., 1979),
datowanej na pézny retyk—synemur, ktéra ma cechy utworow szel-
fowych w zasiegu sztormowej podstawy falowania (np. tempesty-
towe muszlowce matzowe).

Utwory jednostki reglowej gérnej, choczanskiej (hronikum) odsta-
niajg sie w polskich Tatrach jedynie w rejonie dolin Chochotowskiej,
Koscieliskiej i Mietusiej. Trias Srodkowy i gorny jest tutaj bardziej
urozmaicony litologicznie niz w dwoéch pozostatych sukcesjach,
chociaz generalnie stanowi on dopetnienie tektoniczno-eustatycz-
nie/batymetrycznie sterowanej, mocno zréznicowanej wewnetrznie
rozlegtej platformy weglanowej o skomplikowanej architekturze li-
tofacjalno-paleogeograficznej, utworéw zaréwno ptytkomorskich,
jak i basenowych, preryftowego etapu rozwoju pétnocnej czesci
zachodniej Tetydy. Te réznorodne utwory weglanowe, gtéwnie
dolomity i wapienie, znajdujg swoje odpowiedniki w geologii al-
pejskiej i dlatego nazwy jednostek litostratygraficznych zostaty
dla nich stamtad zapozyczone (Kotanski, 1965; Uchman, 2009).
Po polskiej stronie Tatr najstarsze sg tzw. dolomity z Ramsau
(formacja z Ramsau) (Mello, Wieczorek, 1993; Gazdzicka i in.,
2009), prawdopodobnie srodkowego anizyku—ladynu, wyksztat-
cone jako masywne dolomity, brekcje dolomityczne i dolomity ta-
wicowe z warstewkami tufitdw. Po stronie stowackiej wystepuja
starsze od nich mikrytowe i laminowane wapienie z bioklastami
(wapienie z Gutenstein; Mello, Wieczorek, 1993). Mtodsze od do-
lomitéw z Ramsau sg szare, cienko- i sredniotawicowe mikrytowe
wapienie bulaste formacji z Reifling z bioklastami i z rogowcami
oraz wktadkami tufitéw $rodowisk basenowych (Zawidzka, 1971,
1972; Gazdzicki, Zawidzka, 1973; Fijatkowska, Uchman, 1993;
Szulc i in., 2004). Formacja ta jest zastepowana facjalnie przez
mutowce margliste z podobng faung i palinomorfami nalezace do
warstw z Partnach (Kotanski, 1973, 1974) oraz przez masywne
wapienie z amonitami i konodontami formacji z Wetterstein (,do-
lomit choczanski”) gérnego anizyku i ladynu (Kotanski, 1973; Szulc
iin., 2004; Uchman, 2009). Do triasu goérnego (ladyn/karnik) hroni-
kum zalicza sie rowniez dolomity z Wetterstein ze stromatolitami
i strukturami glonowo-mikrobialnymi czy ooidami oraz z pokruszo-
nag fauna, powstatymi na sktonie platformy weglanowej zaréwno
facji rafowych i przedrafowych, jak i Srodowisk sublitoralnych i/lub
lagunowych (Kotanski, 1986; Mello, Wieczorek, 1993; Szulc i in.,
2004). Ich ekwiwalentem po stowackiej stronie Tatr sg piaskowce
i tupki formacji z Lunz karniku. Najwyzszy trias jest reprezento-
wany przez $rednio- i grubotawicowe dolomity z wktadkami mu-
towcow i itowcow noryku (tzw. dolomit gtéwny = Hauptdolomit)
(Gazdzickaiin., 2009) i formacje norowicka wapieni mikrytowych
i organodetrytycznych z liczng faung retyku srodowisk litoralnych
(Gazdzicki, 1974, 1983; Roniewicz, 1974). Silnie zréznicowane sg
natomiast weglanowe utwory dolnej jury formacji wapieni z Mie-
tusiej: wapienie oolitowe, organodetrytyczne i spikulitowe czy
wapienie krynoidowe z ramienionogami synemuru—pliensbachu
alpejskiej facji hierlatzkiej ptytkowodnej platformy weglanowe;j
(Lefeld, 1985; Uchman, 1988, 1994; Uchman, Tchoumatchenco,
1994). Najmtodsze utwory sukcesji choczanskiej sg znane tylko
z izolowanych odstonie¢ badz wypetnien dajek neptunicznych i re-
prezentowane przez ré6zowoczerwone wapienie mikrytowe, ktére
prawdopodobnie sg srodkowojurajskiego wieku (Uchman, 1988;
Wieczorek, 2001).

Wyrazne zréznicowanie litofacjalne pomiedzy strefami wiercho-
wg oraz kriznianskg i choczanskg zaznacza sie praktycznie do-
piero we wczesnej jurze, co jest efektem synryftowej tektoniki
synsedymentacyjnej pasywnej krawedzi kontynentu, ktéra dopro-
wadzita do powstania podmorskich rowéw/poétrowéw tektonicz-
nych oraz blokéw przechylanych rotacyjnie wzdtuz listrycznych
uskokéw (Dumont i in., 1996). Spowodowata ona automatycznie
silne zréznicowanie morfologii dna przy réwnoczesnym efekcie
zatopienia triasowych platform weglanowych. Litofacjalny charak-
ter utworow dolnej jury dobrze dokumentuje obecnos¢ utworow
klastyczno-weglanowych tatrikum, np. formacji dudzinieckiej,
na ktorg sktadajg sie piaskowce, zlepience z wktadkami wapieni
piaszczystych i krzemionkowych oraz spongiolitow, wapieni kry-
noidowych czy wapieni piaszczystych z ramienionogami (Wdjcik,
1981, 1985). Piaskowce te erozyjnie zalegajg na réznych ogni-
wach triasu srodkowego i gérnego, co przy wyraznie zmiennej ich
migzszosci i cechach utworéw powstatych u podnéza podmorskich
skarp (,brekcje klifowe” — Radwanski, 1959) dobrze dokumentuje
synryftowy charakter ruchéw tektonicznych przy pasywnej krawe-
dzi kontynentu (Wieczorek, 1990, 1995). Izochronicznie, w nieco
gtebszych srodowiskach morskich, powstawaty utwory plamistych
wapieni i margli facji Fleckenkalk/Fleckenmergel formacji margli
z Sottysiej w sukcesji reglowej dolnej (fig. 21), przetawicane wa-
pieniami krynoidowymi, spongiolitami bgdz skrzemionkowanymi
wapieniami plamistymi. Liczna fauna amonitéw dobrze dokumen-
tuje ich wczesnojurajski wiek (synemur—toark) az do wczesnej jury
Srodkowej (pézny bajos), kiedy pojawiajg sie pierwsze radiolaryty
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FIG. 21. Litostratygrafia sukcesji reglowej dolnej wg Jach i in. (2014), za Lefeldem i in. (1985).

Objasnienia litologiczne jak na figurze 20

przetawicajgce ciemnobrgzowoszare wapienie plamiste (ogniwo
wapieni z Broniarskiego).

Bajosko-batonskie utwory sukcesji wierchowej — to tak charak-
terystyczne dla geologii pieninskiego pasa skatkowego wapienie
krynoidowe (formacje wapieni ze Smolegowej i z Krupianki),
z przetawiceniami wapieni ze stromatolitami czy wapieni z polewa-
mi zelazisto-manganowymi. Wykazujg one cechy utworéw skon-
densowanych, co w potaczeniu z obecnoscig dajek neptunicznych
(Luczynski, 2001a, b) kolejny raz wskazuje na ekstensyjny rezim
synsedymentacyjnej tektoniki ryftowej. Rbwnoczesnie na obszarze
sukcesiji reglowej dolnej powstawaty zréznicowane utwory weglano-
wo-krzemionkowe formacji wapieni z Hucisk reprezentowane przez
skrzemionkowane wapienie krynoidowe, spikulity, czerwone i brgzo-
we wapienie krynoidowe z rudami zelaza i manganu oraz wapienie
gruztowe (Jach, 2002, 2005, 2007; Gradzinski i in., 2004; lwanczuk
iin., 2013; Jachiin., 2014; Jach, Rehakova, 2019). Niektore z powyz-
szych mozna uznac¢ za ekwiwalenty alpejskich wapieni hierlatzkich
badz adneckich (Mello, Wieczorek, 1993). Utwory te wykazujg cechy
nie tylko typowej pelagicznej sedymentacji, ale i silnej kondensacji
stratygraficznej, ktéra zachodzita na obszarze wyniesionych tekto-
nicznie blokéw znajdujacych sie przypuszczalnie w poblizu grani-
cy kompensaciji kalcytu (ang. Calcite Compensation Depth — CCD)
i w towarzystwie podmorskich zrédet hydrotermalnych.

Pod koniec jury srodkowej i w péznej jurze dalsze pogtebianie
sie basenu wierchowego manifestuje sie sedymentacjg szaro-ro-
zowych pelagicznych wapieni peloidowo-onkolitowych i rézowo-
-czerwonych wapieni bulastych facji Ammonitico Rosso (ogniwo
wapienia czorsztynskiego) oraz wapieni kalpionellowych (ogniwo
wapieni z Sobotki) formacji wapieni z Raptawickiej Turni (Le-
feld, 1968; Uchman, 2009; Pszczdtkowski i in., 2016). Podobnie
w kriznianskim basenie reglowym efekt pogtebiania sie $rodowi-
ska sedymentacji dokumentujg zielone radiolaryty i wapienie ra-
diolariowe (formacja zdziarska) oraz czerwone, bragzowe i zielone
radiolaryty (formacja radiolarytéw z Czajakowej), rozdzielone
czerwonymi wapieniami bulastymi formacji wapienia niedzic-
kiego (Jach, 2007; Jach i in., 2014; Jach, Rehakova, 2019). Ich
sedymentacja prawdopodobnie zachodzita nieco ponizej granicy
kompensacji kalcytu. Powyzsza pelagiczna sekwencja weglanowo-
-krzemionkowa jest zwienczona ponownie sedymentacjg czerwo-
nych wapieni bulastych (formacja wapienia czorsztynskiego) (Le-
feld, 1974), odzwierciedlajac fluktuacje eustatyczne badz granicy
CCD, ktére miaty miejsce pod koniec jury. Na przetom jury i kredy
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przypada dalszy cigg sedymentacji pelagicznej reprezentowanej
przez wapienie rogowcowe facji Maiolica (=Biancone, np. Wieczo-
rek, 1988; Grabowski, Pszczétkowski, 2006) formacji z Jaseniny
i formacji z Osnicy (Pszczotkowski, 1996, 2003). Wyzej sg one
zastgpione przez zbioturbowane margle i tupki margliste z tawica-
mi skrzemionkowanych wapieni krynoidowych (formacja margli
z Koscieliskiej; berias—barrem—?dolny apt) (Uchman, 1997, 2009),
zawierajgcymi wktadki turbidytowych piaskowcéw (Pszczotkowski,
2003; Grabowski i in., 2025). Wienczace profil sukcesji reglowe;j
dolnej wapienie organodetrytyczne o charakterze wapieni alloda-
picznych z turbidytami i olistolitami, litofacjalnie odpowiadajgcych
facji urgonskiej znanej z sukcesji wierchowej, to formacja wa-
pieni muranskich (hoteryw—barrem), znana tylko ze wschodniej
czesci Tatr, oraz kompleks margli z olistolitami formacji z Hali
Muranskiej (apt—najnizszy alb).

Sptycajace sie ku gorze dolnokredowe (barrem—apt) utwory suk-
cesji wierchowej reprezentowane przez ptytkomorskie wapienie
organodetrytyczne facji urgonskiej z obfitg faung korali, matzy,
slimakow, mszywiotéw i glonéw sg efektem podmorskiej erozji plat-
formy weglanowej (formacja wapieni z Wysokiej Turni, Lefeld,
1968; Masse, Uchman, 1997), ktéra we wczesnej poznej kredzie
(apt/alb) podlegata prawdopodobnie emersji. Mtodsze utwory tej
sukcesji (formacja margli z Zabijaka wieku alb—cenoman gérny)
stanowiag pelagiczne margle glaukonitowe ze sfosfatyzowanymi
stromatolitami i onkoidami o cechach utworéw skondensowanych
(Krajewski, 1981, 2003), bedacych efektem zatopienia wczesno-
kredowej urgonskiej platformy weglanowej. Najmtodszg czescig
formaciji i catej sukcesji wierchowej sg zbioturbowane szaro-zotte
margle i mutowce/piaskowce o charakterze turbidytowym (ogniwo
z Pisanej, gorny alb—gérny cenoman), w ktérych zespoty gteboko-
wodnych otwornic sugerujg ich batialng sedymentacje w poblizu
granicy kompensacji kalcytu (Bak, Bak, 2013), odzwierciedlajac
prawdopodobnie jeden z najgtebszych epizodéw sedymentacji
kredowej w basenie tatrzanskim (Wieczorek, 1990, 1995, 2000).
Turbidytowy charakter osadow jest odzwierciedleniem proceséow
zachodzgcych w potozonej dalej na potudniu strefie weporskiej,
gdzie w tym czasie formowata si¢ pryzma akrecyjna (Plasienka,
2003a, b; Putis i in., 2009).

6.2.3.5. Ewolucja pogladéw na powstanie
struktury orogenicznej Tatr

Edyta Jurewicz

W XIX w. strukture Tatr uwazano za wytgcznie fatdowg (Uhlig,
1899). Pierwsza koncepcja wskazujgca na istotng role ptaszczo-
win pojawita sie w 1903 r. podczas wycieczki terenowej Miedzy-
narodowego Kongresu Geologicznego, ktéry wtedy odbywat sie
w Wiedniu. Jej autorem byt szwajcarski geolog Maurice Lugeon.
Poézniejsze teorie, ktorych rozwdj opisat szczegétowo Passendor-
fer (1979, 1983), zaktadaty mechanizm zeslizgéw grawitacyjnych,
na co miato wskazywac nachylenie ku pétnocy powierzchni nasu-
nie¢ ptaszczowin tatrzanskich (m.in. Halicki, 1955; Kotanski, 1961,
1963a, b; Passendorfer, 1974). Wedtug Kotanskiego (1961, 1963)
duza role w procesie zeslizgow grawitacyjnych odegrata obecnosc¢
tektonicznych elewaciji i depresji w podtozu nasuwajacych sie jed-
nostek. Poczgwszy od zachodu, w polskiej czesci Tatr wyréznia
sie depresje Bobrowca, elewacje Kominow Tylkowych, depresje
Jawora—Goryczkowej, elewacje Koszystej oraz depresje Szerokiej
Jaworzynskiej (Limanowski, 1910, 1911; Kotanski, 1961). Miaty one
wptyw na kierunek nasuniecia nizszej ptaszczowiny wierchowej,
Czerwonych Wierchow, ktéra miata zeslizgna¢ sie do depresji Go-
ryczkowej z SSW, podczas gdy wyzsza od niej jednostka Giewontu
— z SSE. Po nasunieciu jednostek wierchowych miaty sie na nie
zsungc¢ ptaszczowiny reglowe: dolna — kriznianska, a p6zniej goérna
— choczanska (op. cit.). Zblizony przebieg zdarzen byt przyjmo-
wany w pdzniejszych koncepcjach odnoszacych sie krytycznie do
teorii zeslizgdéw grawitacyjnych, a zaktadajacych znaczny udziat
tektonicznych naprezen kompresyjnych w procesach nasuwczych
(Gorek, Veizer, 1965; Ksigzkiewicz, 1972). Bac-Moszaszwili i in.
(1981) stwierdzili, ze nasuniecia ptaszczowinowe w Tatrach za-
chodzity pod wptywem poziomej kompresji o orientacji N-S, ktérej
towarzyszyty $ciecia i poziome odktucia. Grodzicki, Kardas (1989)
oraz Piotrowska (1996) sugerowali, ze powstaniu struktur wiercho-
wych towarzyszyto masowe formowanie dupleksow i utworzenie
stosu ptaszczowinowego.

Teorie zeslizgéw grawitacyjnych mozna podwazy¢, przede wszyst-
kim zauwazajgc fakt, ze nachylenie powierzchni nasunie¢ ku pot-
nocy jest skutkiem pdzniejszej rotacji masywu Tatr towarzyszgcej
ich neogenskiemu, nierdbwnomiernemu wypietrzeniu — silniejszemu
na potudniu (Sokotowski, 1959; Grecula, Roth, 1978). Wielko$¢ ro-
tacji byta szacowana na podstawie kgta upadu autochtonicznej po-
krywy osadowej oraz lezgcego niezgodnie na jednostkach ptasz-
czowinowych eocenu numulitowego, jak rowniez na podstawie
amplitudy przemieszczenia na uskoku podtatrzanskim, i zostata
okreslona na ok. 20-25° (Piotrowski, 1978; Bac-Moszaszwili i in.,
1984). Kat rotacji wynikajgcy z rekonstrukcji pol naprezen, opartej

na orientacji rys slizgowych na lustrach tektonicznych pochodza-
cych z trzonu krystalicznego, a zwigzanych z etapem nasunig¢
ptaszczowinowych, oszacowano na 40° (Jurewicz, 2000a, b). Po
przywréceniu masywowi Tatr potozenia sprzed rotacji powierzch-
nie nasunie¢ wyraznie przyjmujg nachylenia ku potudniowi, tj.
przeciwne do obecnych, wskazujgce na odwrdécony charakter
uskokéw i ich potogie upady. Réwniez z badan paleomagnetycz-
nych w jednostkach reglowych Tatr oraz w Goérach Strazowskich
wynika, ze ptaszczowiny nasuwaty sie wzdtuz powierzchni poto-
gich uskokow odwréconych (nasunie¢), czesto tworzac struktury
imbrykacyjne i dupleksy (Grabowski, 2000; Grabowski i in., 2009).
Dane paleomagnetyczne z trzonu krystalicznego Tatr wskazuja
takze, ze ulegt on rotacji wokot osi poziomej o kilkadziesiagt stopni
(Grabowski, Gaweda, 1999; Marton i in., 2016). Jednak PlaSienka,
Prokesova (1996) oraz Proke$ova i in. (2012) na podstawie badan
w jednostce kriznianskiej uznali grawitacyjny mechanizm transpor-
tu za dominujgcy w kofncowej fazie nasunieé.

Procesy nasuwcze w orogenie alpejsko-karpackim byty zwigzane
z subdukcjg skorupy oceanéw potudniowo- i pétnocno-pennin-
skiego (135-55 min lat temu) i pdZniejszg kolizjg ptyty europej-
skiej i adriatyckiej (55—40 min lat temu; m.in. Nem¢ok i in., 1998a;
Froitzheim i in., 2008). Na obszarze catych Karpat sg widoczne
efekty migracji proceséw deformacyjnych ku wschodowi oraz co-
raz mtodszy wiek nasunie¢ ptaszczowinowych z potudnia ku pot-
nocy (m.in. Nemcok i in., 1998a). Taki przebieg procesow defor-
macyjnych zapisat sie w osadach, ktérych najmtodsze ogniwa sg
coraz mtodsze w coraz dalej potozonych na pétnoc jednostkach
ptaszczowinowych. Wynika z nich, ze nasunigcie ptaszczowiny
choczanskiej na kriznianska miato miejsce w potudniowej czgsci
w albie, a w pétnocnej — w cenomanie, natomiast nasunigcia w ob-
rebie jednostek wierchowych zachodzity w turonie i pdzniej (m.in.
Nemcok, Kantor, 1990; PlaSienka i in., 1997; Rakus, Marschalko,
1997; Krajewski, 2003).

Z analizy strukturalnej mozna wysnu¢ wniosek, ze kolejne jednost-
ki ptaszczowinowe nasuwaty sie przy zmieniajacym sie kierun-
ku kompresji od NW-SE do N-S (Jurewicz, 2000a, b). Efekt ten
mogt by¢ zwigzany takze z przeciwng do ruchu wskazéwek zegara
rotacjg podtoza, tj. trzonu krystalicznego Tatr lub catego bloku
centralnokarpackiego w p6znej kredzie. Rotacja taka, o wielko$ci
niemal 20-30°, zostata udokumentowana na podstawie badan pa-
leomagnetycznych piaskowcéw dolnego triasu w autochtonicznej
sukcesji wierchowej Tatr (Szaniawski i in., 2012) i innych masywoéw
Karpat centralnych (Szaniawski i in., 2020). Wcze$niejsze badania
paleomagnetyczne Grabowskiego (1997), przeprowadzone w wa-
pieniach jury i dolnej kredy autochtonu wierchowego, wykazaty
rotacje podobnej wielkosci, lecz o przeciwnym zwrocie. Pozorng
sprzeczno$¢ mozna wyttumaczy¢, uwzgledniajgc, ze wapienie jury
i kredy jednostki autochtonicznej sg znacznie bardziej zaangazo-
wane tektonicznie (fig. 22) i mogty ulec przemieszczeniom w sto-
sunku do sztywnej pokrywy piaskowcow werfenskich. Dodatkowo
kierunek paleomagnetyczny udokumentowany przez Grabowskie-
go (1997) jest kierunkiem wtérnym, utrwalonym najprawdopodob-
niej w poéznej kredzie, by¢ moze w trakcie przemieszczen ptaszczo-
winowych (zob. Grabowski, 2000; Marton i in., 2016).

Z chwilg kiedy catkowitej subdukcji ulegto podtoze bardziej potu-
dniowych stref sedymentacyjnych (fig. 10) i kontrakcjg zostat objety
basen wierchowy, skréceniu podlegato rowniez podtoze krystalicz-
ne Tatr. Fakt, ze skaty krystaliczne weszty w sktad ptaszczowiny
Giewontu i Szerokiej Jaworzynskiej, Swiadczy, ze odktucia w ob-
rebie skat osadowych byty stowarzyszone z powstaniem uskokéw
odwréconych w trzonie krystalicznym (m.in. Bac-Moszaszwili i in.,
1984). Czes¢ uskokdéw odwroconych mogta powstawaé na skutek
zmiany zwrotu przemieszczenia na wczesniejszych, pierwotnie
normalnych uskokach (Jurewicz, 2002, 2006), ktérych zatozenia
pochodzity z czaséw wczesno- i srodkowojurajskiego rozpadu
platformy weglanowej i ekspansji oceanicznej (Dumontiin., 1996;
Szulc, 2000). Takie uskoki powstawaty réwniez w srodkowej jurze,
co przejawiato sie powstaniem licznych dajek neptunicznych (Lu-
czynski, 2001a). W tej ostatniej fazie deformacji ulegta rowniez
sfatdowaniu autochtoniczna pokrywa osadowa, a w trakcie dalszej,
neogenskiej ewolucji tektonicznej trzon krystaliczny Tatr zostat
podciety na gtebokosci kilkunastu kilometrow przez podsuwajgcg
sie platforme europejskg (Lefeld, Jankowski, 1985; Tomek, 1993).
Wowczas doszto do rotacyjnego wypietrzenia masywu Tatr i jego
pochylenia pod kgtem 40° ku pétnocy (Grabowski, 2000; Jurewicz,
2000, 2005; por. Piotrowski, 1978; Bac-Moszaszwili i in., 1984, por.
Rubinkiewicz, Ludwiniak, 2005; Smigielski iin., 2016).

Rozwdj pogladow na budowe i ewolucje tektoniczng Tatr odzwier-
ciedlajg publikowane w réznych latach mapy i przekroje geolo-
giczne (Piotrowska, Wojcik, 2008). Pierwsze mapy miaty forme
pogladowych szkicow zamieszczonych w szerszych opracowa-
niach Hacqueta (1796), Staszica (1815), Zejsznera (1842, 1844),
Uhliga (1897, 1899, 1912) i Lugeona (1902, 1903). Kolejnych po-
stepow dokonali: Limanowski (1911) — publikujac przekroj przez
serie osadowe masywu Czerwonych Wierchéw w artykule doty-
czgcym tektoniki Tatr; Rabowski, Goetel (1925), wykonujgc mapy
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FIG. 22. Przekroj przez potnocng czes¢ Tatr w rejonie Giewontu (wg Bac-Moszaszwili i in., 1979). U géry — rekonstrukcja ptaszczowin wierchowych
(Giewontu i Czerwonych Wierchéw) pokazujaca role ubytkéw masy w ksztattowaniu geometrii struktur tektonicznych (wg Jurewicz, 2006)

Uptazu Mietusiego; Goetel, Sokotowski (1930) — publikujac prace
dotyczaca tektoniki serii reglowej okolicy Zakopanego; Sokotowski
(1948) — opracowujgc mape potudniowych zboczy Tatr Bielskich
i Rabowski (1953), w postaci mapy pasma wierchowego. Przeto-
mem w opracowaniach kartograficznych byto powstanie 18 arkuszy
Mapy Geologicznej Tatr Polskich w skali 1:10 000, ktére pod re-
dakcjg S. Sokotowskiego i K. Guzika byty sukcesywnie wydawane
w latach 1958-1980. Grabowska-Hakenberg (1957) opracowata
stratygrafie i tektonike wschodniej czesci obszaru reglowego (rejon
Kop Sottysich). Guzik, Kotanski (1963) dokonali rewizji budowy
geologicznej regli zakopianskich, wykazujgc ich tuskowo-ptaszczo-
winowy styl tektoniczny, w odréznieniu od dygitacyjno-ptaszczowi-
nowego modelu Goetla, Sokotowskiego (1930). Kolejny krok w pre-
zentowaniu budowy Tatr stanowita Mapa Geologiczna Tatr Polskich
w skali 1:30 000 (Bac-Moszaszwiliiin., 1979), ktéra uwzgledniata
ztozong tektonike obszaru, a czego brakowato wczesniejszym ma-
pom w skali 1:10 000, ale obejmowata wytgcznie obszar potozony
na terenie Polski. Geologia catego masywu Tatr zostata zaprezen-
towana na mapie w skali 1:50 000 przez zesp6t stowacko-polski
pod redakcjg J. Nem¢&oka (Nemcok i in., 1994).

Od 2016 r. na stronach Panstwowego Instytut Geologicznego —
Panstwowego Instytutu Badawczego jest dostepne 25 arkuszy
Szczegotowej Mapy Geologicznej Tatr w skali 1:10 000 wykona-
nych pod kierunkiem K. Piotrowskiej. Jest to najnowsze i najbar-
dziej kompleksowe opracowanie kartograficzne wykonane w wersji
cyfrowej, uwzgledniajgce najnowszg wiedze z zakresu tektoniki
i stratygrafii Tatr. Niezalezne przedsiewziecie stanowi mapa w skali
1:50 000 wykonana przez Cymermana (2024), ktorej zaletg jest to,
ze obejmuje zarowno polska, jak i stowackg czes$¢ Tatr. W tekscie
objasniajgcym budowe geologiczng Tatr zwraca uwage stwierdze-
nie tego autora, ze ,analiza strukturalna i kinematyczna alpejskich
strefach kataklastycznych i mylonityczno-klastycznych wskazuje
na dominujacy kierunek transportu tektonicznego skierowany ku
S do SW, czyli odwrotny do powszechnie akceptowanego pogladu
0 nasuwaniu ptaszczowin tatrzanskich ku pétnocy” (Cymerman,
2007). Nalezy jednak podkresli¢, ze powszechnie przyjety poglad
o nasunigciach ptaszczowinowych z potudnia ku potnocy jest opar-
ty na wynikach rekonstrukcji paleogeograficznych i opracowanych
przekrojach palinspastycznych, a do analizy strukturalnej wykorzy-
stano nie tylko wskazniki zwrotu ruchu ze stref kataklastycznych,
lecz takze rezultaty analiz geometrycznych struktur fatdowych
i ptaszczowinowych oraz rys slizgowych na lustrach tektonicz-
nych w trzonie granitoidowym. Tatry to tylko jeden z masywéw
Karpat centralnych, w ktérych kierunek transportu tektonicznego

ku pétnocy jest dobrze udokumentowany i nie ma przestanek do
radykalnej zmiany pogladéw w tym zakresie. Wniosek Cymermana
(2024) dotyczgcy nasunie¢ z pétnocy moze by¢ efektem obserwaciji
powszechnych w pasach faldowo-nasuwczych, lokalnych nasunie¢
wstecznych, bedgcych naturalnym elementem ztozonych systemoéw
orogenicznych.

6.2.3.6. Przebieg i uwarunkowania nasunie¢
ptaszczowinowych w Tatrach

Edyta Jurewicz

Nasuniecia ptaszczowin tatrzanskich odbywaty sie pod powierzch-
nig morza i pod znacznym obcigzeniem nadktadem (Jurewicz,
Koztowski, 2003; Jurewicz, 2005). Sciecia w obrebie trzonu kry-
stalicznego powstajgce w ostatniej fazie formowania sie pryzmy
akrecyjnej, tj. nasunie¢ ptaszczowin wierchowych oraz deformaciji
wczesniej powstatych odktu¢ i nasunie¢, wskazujg na gtebokosé
procesu rzedu 6—7 km (Jurewicz, Koztowski, 2003; Smigielski
iin., 2016). W poczatkowej fazie kontrakcji powstajgce struktury
miaty prawdopodobnie charakter struktur imbrykacyjnych i duplek-
sow (Grodzicki, Kardas, 1989; Piotrowska, 1996; Grabowski i in.,
2009), ktérych pierwotna geometria zostata pézniej zaburzona pod
wptywem szeregu czynnikow. Z powodu duzego zréznicowania li-
tologicznego i w konsekwencji roznego kata scinania powstajgca
powierzchnia tektoniczna juz byta nieréwna. Zachodzgca wzdtuz
nowo powstatej strefy nasuniecia migracja fluidéw sprzyjata dez-
integracji mechanicznej oraz rozpuszczaniu pod cisnieniem, co
dodatkowo pogtebiato nieréwnosci powierzchni nasunie¢ (Jure-
wicz, 2003, 2006). Sumowanie sie tych proceséw prowadzito do
znaczacych ubytkow masy i w istotny sposdb zaburzato geome-
trie nasuwanych i fatldowanych jednostek (fig. 22). Powierzchnie
nasunie¢ w Tatrach sg nie tylko nieréwne, ale mozna wzdtuz nich
obserwowa¢ fragmenty skat jednostek tektonicznie wyzszych
w obrebie jednostek nizszych i na odwrét (Kotanski, 1959a, b;
Bac-Moszaszwili i in., 1981; Jurewicz, 2003; Jurewicz, Staby,
2004). Granice ,zatopionych” w nizej- i wyzejlegtych jednostkach
klastow i blokéw majg charakter bardziej szwéw stylolitowych niz
prostych kontaktow tektonicznych. Gtéwng przyczyng formowania
sie takich struktur byty procesy hydrotektoniczne, wsréd ktérych
znaczgcg role odgrywato pekanie hydrauliczne prowadzgce do
brekcjowania w strefach $cinania oraz rozpuszczanie pod ci$nie-
niem (Bac-Moszaszwiliiin., 1981; Jaroszewski, 1982; Kopf, 1982;
Jurewicz, 2003; Jurewicz, Staby, 2004). Dodatkowo podczas krot-
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Proces przemieszczania sie ptaszczowin nie miat charakteru jed-
nostajnego ruchu, lecz postepowat przez sumowanie kolejnych
przyrostow w trakcie wielokrotnych wydarzen sejsmicznych, kiedy
krétkotrwate epizody ruchu byty rozdzielone diuzszymi okresami
spokoju. Dopiero sumowanie sie tych niewielkich przemieszczen
dato efekt nasunieé ptaszczowinowych o amplitudzie mierzone;j
w kilometrach. Kazdy kolejny epizod ruchu pogtebiat selektywny
ubytek masy wzdtuz nasunie¢, prowadzgc do coraz wiekszych
komplikacji geometrii struktur.

FIG. 23. Wieloetapowo$¢ i cyklicznos¢
i procesu nasunie¢ ptaszczowinowych
oraz rola ,poduszki wodnej” w spagu
nasuwajacej sie jednostki.
A —faza kumulacji naprezen — wzrost
naprezen $cinajacych stowarzyszony ze
wzrostem ci$nienia porowego prowadzi
do powstania powierzchni zniszczenia;
B - faza ruchu — woda uwolniona wskutek
pekania hydraulicznego (np. z porow
w dolomitach komédrkowych) oraz
zasysana wskutek podcisnienia B
zwigzanego z przemieszczeniem (na
zasadzie pompy hydrotektonicznej —
niebieskie strzatki) tworzy ,poduszke
wodng” w spagu nasuwajacej sie
ptaszczowiny, ktéra utatwia ruch
po nierdwnej powierzchni;
C - faza postoju — woda migruje
w strone nizszych ci$nien, a powierzchnia
odkiucia zabliznia sie poprzez wytracanie c
sie i krystalizacje mineratow obecnych
w roztworach. Nastepnie caty cykl wraca
do punktu wyj$cia (do punktu A) i moze
rozpocza¢ sie od nowa (Jurewicz, 2003)

A

Horyzontem odktué ptaszczowinowych w Tatrach byty zazwyczaj
ewaporaty dolnego triasu, odgrywajace role ,warstwy mechanicz-
nie stabej”. Na osady te sktadajg sie weglany z wktadkami ilastymi
oraz gipsy i sole (Kotanski, 1956; Plasienka, Sotak, 1996; Milovsky
i in., 2003; ProkeSova i in., 2012). Niejednorodnos¢ litologiczna
i wynikajgca z niej anizotropia mechaniczna sprawiata, ze warstwy
te juz na etapie sedymentacji tatwo ulegaty brekcjowaniu i erozji.
Powstawaty z nich m.in. brekcje sztormowe czy krasowe (Jaglarz,
Szulc, 2003), a proces destrukcji skat byt kontynuowany w trakcie
nasunie¢ ptaszczowinowych na drodze pekania hydraulicznego.

Efektem tego procesu sg skaty nazywane ,rauwakami” (niem. Rau-
chwacke, Zellendolomit, Haselgebirge; fr. corneille), ktére majg
rozne definicje. Z uwagi na problematyczng geneze zwigzang
z trudnym do okreslenia udziatem procesdéw sedymentacyjnych
wzgledem tektonicznych (por. Spétl, Hasenhittl, 1998; Warren,
1999; Leitner i in., 2011) sg one okreslane jako brekcje tektono-
sedymentacyjne.

Kolejne epizody przemieszczania sie ptaszczowin byty prowo-
kowane narastajgcymi naprezeniami (fig. 23), ktére prowadzity
w nasyconej wodg warstwie stabej do wzrostu cisnienia porowego.

kich epizodéw ruchu, w otwierajgcych sie chwilowo kawernach
o charakterze struktur z rozrywania, dochodzito do gwattownego
spadku cisnienia prowadzgcego do gwattownego wrzenia cieczy
i pojawienia sig zjawiska kawitacji. Polega ono na przemianie fa-
zowej cieczy w gaz, zachodzacej przy odpowiedniej temperaturze
i cisnieniu i przypomina zjawiska zachodzgce podczas gotowania
wody w czajniku. Pojawiajgce sie wowczas pecherzyki gazu implo-
dowaty, prowadzgc do powstania fali uderzeniowej lub mikrostrugi,
stanowigc dodatkowy czynnik destrukcyjny, okreslany jako erozja
kawitacyjna (Preece, 1979). Oddziatywaty one na skaty w strefie
uskokowej, prowadzac do znaczgcych ubytkéw masy wzdtuz po-
wierzchni nasunie¢ (Jurewicz i in., 2007a). Temperatura wrzenia
i pojawienie sie zjawiska kawitacji jest zalezne od cisnienia, ktore
w strefach koncentracji ruchu mogto gwattownie spadaé¢ wskutek
raptownego przemieszczenia, szczegdlnie w rozwieranych wow-
czas kawernach z rozrywania.

N ALB

Naprezenia te byty roztadowywane m.in. poprzez pekanie hydrau-
liczne powodujgce dezintegracje mechaniczng skat i uwolnienie
wody porowej, m.in. z dolomitow komérkowych, w ktérych komér-
ki powstawaty na skutek rozpuszczenia krysztatéw soli (Kasinski,
1981). W ten sposob powstawaty powierzchnie nieciggtosci (od-
spojenia/odktucia), wzdtuz ktérych dochodzito do przemieszczen
i towarzyszacej im migracji roztworéw. Lokalnie dochodzito do ku-
mulacji wod i formowania sie ,poduszki wodnej”, ktéra znaczaco
zmniejszata tarcie i utatwiata pokonanie powstatych w poprzednich
etapach nieréwnosci tworzgcych rodzaj ,wertepow tektonicznych®
(Jurewicz, 2003, 2012). Okolicznoscig sprzyjajaca transporto-
wi tektonicznemu byt fakt, ze caty proces odbywat sie pod po-
wierzchnig morza, co sprawiato, ze ciezar przemieszczanych mas
skalnych byt zredukowany. Cyklicznos¢ i charakter proceséw na-
sunie¢ ptaszczowinowych zachodzgcych z duzym udziatem wody
sg odpowiedzialne nie tylko za ztozong geometrie struktur tekto-
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nicznych, ale réwniez za znaczace ubytki masy w profilach litostra-

tygraficznych, na co zwrécit uwage tuczynski (2001b), analizujgc

stylolity w dolnojurajskich wapieniach, gdzie wskutek procesow

rozpuszczania pod cisnieniem mogto uby¢ nawet 70% profilu. Takie Z
ubytki masy mogty sie odbi¢ na rekonstrukcjach basenéw sedy-

mentacyjnych, opartych na kompletnosci profili i obecnosci w nich

luk stratygraficznych (Kotanski, 1963b; Passendorfer, 1983).
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Niezaleznie od rekonstrukcji paleogeograficznych, ktére pozwo-
lity na wyodrebnienie wzglednie homogenicznych serii (sekwen-
cji) skat, z ktérych powstaty ptaszczowiny wierchowe i reglowe
(fig. 24), jednostki te w trakcie wieloetapowego procesu fatdowan
i nasuniec¢ zostaty rozcztonkowane na mniejsze elementy struk-
turalne nazywane ptaszczowinami czgstkowymi, jednostkami lub
tuskami (fig. 25). W jednostce choczanskiej (reglowej gérnej) naj-
wiekszym elementem tektonicznym jest jednostka Siwej Wody,
natomiast do mniejszych nalezg tuski: Uptazu, Konczystej, Bramy
Kantaka, Furkaski i Korycisk (Bac-Moszaszwili i in., 1979). Jednost-
ka Furkaski i Korycisk byty wczesniej zaliczane do jeszcze wyzszej
ptaszczowiny reglowej — strazowskiej (silicikum), ktéra w polskiej
czesci pasma tatrzansko-fatrzanskiego nie wystepuje, jest na-
tomiast znana z terenu Stowacji. W Gérach Strazowskich, gdzie
ma najwiekszy obszar wystepowania, jest zmetamorfizowana, co
stanowito gtéwny powdd, by nie tagczy¢ z nig jednostek Furkaski
i Korycisk. Argumentem przemawiajgcym za ich przynaleznoscig
do ptaszczowiny strazowskiej byty natomiast charakterystycz-
ne dla niej facje: dolomit z Ramsau, wapien z Reifling i warstwy
z Partnach (w tusce Furkaski) oraz dolomit z Wetterstein (w tusce
Korycisk) (Zawidzka, 1972; Kotanski, 1973, 1974a, b, 1985a, b;
lwanow, Wieczorek, 1987; por. Michalik, Gazdzicki, 1980; Gaz-
dzickaiin., 2009). W obrebie ptaszczowiny kriznianskiej (reglowej
dolnej) stopien rozcztonkowania na mniejsze elementy strukturalne
jest jeszcze wiekszy. Na podstawie modelu Guzika, Kotanskiego
(1963), mapy geologicznej autorstwa Bac-Moszaszwili i in. (1979)
oraz prac Bac-Moszaszwili (1998) i Lefelda (1999) zostaty w niej
wyroznione jednostki: Bobrowca, Suchego Wierchu, Czarnej Turni,
Matej Swinicy (to dawna nazwa Sarniej Skaty), Grzeskéwek, Spa-
dowca, Samkowej Czuby, Krokwi, Kop Sottysich—Siodta i Gesiej
Szyi—Skatki. Oprécz wymienionych, do ptaszczowiny kriznianskiej
nalezg jeszcze trzy jednostki — Hawrania, Bujaczego i Zlebiny —
wystepujgce w potozonych na Stowacji Tatrach Bielskich. O ile
w polskiej czgsci ptaszczowina kriznianska to gtéwnie niewysokie
zalesione wzgodrza z niewielkim udziatem skatek, o tyle szczyty
Tatr Bielskich, z powodu obecnosci dolnokredowych wapieni mu-
ranskich tworzgcych blisko 200-metrowe urwiska (Hawran, Ptacz-
liwa Skata), morfologicznie przypominajg potocznie rozumiane
Lwierchy”, a wysokosci szczytéw przekraczajg 2 tys. m n.p.m.

Siwianskie Turnie

Furkaska

Bobrowiec

Rozcztonkowanie ptaszczowin reglowych na mniejsze jednostki
strukturalne, szczeg6towo udokumentowane w starszych opra-
cowaniach (Guzik, Kotanski, 1963; Bac, 1971; Bac-Moszaszwili,
1998; Bac-Moszaszwili i in., 1979), jest obecnie coraz trudniej
zauwazalne z uwagi na ekspansje roslinnosci w Tatrach. Nieco
lepiej wyglada sytuacja w ptaszczowinach wierchowych (Kotanski,
1959a, b, 1963b), chociaz i tam powierzchnie nasunie¢ sa coraz
gorzej czytelne w panoramie Tatr i trudno dostepne z uwagi na buj-
na szate roslinng. Wyzsza ptaszczowina wierchowa — Giewontu —
najlepiej odstania sie w samym masywie Giewontu, a pochodzace
z jej spagu skaty krystaliczne zachowaty sie w charakterze niewiel-
kich czapek, m.in. na szczycie Kasprowego Wierchu, Goryczko-
wych Czub, Matotgczniaka i Ciemniaka. W nizszej ptaszczowinie
wierchowej — Czerwonych Wierchéw — zostaty wyodrebnione dwa
elementy strukturalne: Zdziaréw i Organéw (Kotanski, 1963b). Sa
one nasuniete na autochtoniczng pokrywe osadowg trzonu kry-
stalicznego, ktora jednak nie zalega ptasko, lecz jest miejscami
dosc¢ intensywnie sfatdowana (fig. 22). W masywie Stotéw pod
Ciemniakiem jest widoczny skret synklinalny, uwazany za miej-
sce, w ktorym mogto zosta¢ zainicjowane odktucie ptaszczowiny
Czerwonych Wierchéw (Swiderski, 1921).

Grzes

Z poczatkiem paleogenu (fig. 24) Tatry miaty juz uksztattowanag
budowe ptaszczowinowa, ale w sensie geomorfologicznym nie sta-
nowity masywu goérskiego. W eocenie, w zwigzku z podniesieniem
sie poziomu oceanu $wiatowego spowodowanego paleocensko-
-eocenskim maksimum klimatycznym (PETM; Storey i in., 2007;
Haynes, Honisch, 2020), na obszar tatrzansko-fatrzanski wkroczy-

9
to morze, tworzac centralnokarpacki basen paleogenski (Marschal- §
ko, 1968; Jacko, Janocko, 2000), ktéry wg Tariego i in. (1993) oraz S|
Kéazméra i in. (2003) miat charakter basenu przediukowego (ang. § \
fore-arc basin) zwigzanego z subdukcjg oceanu magurskiego pod
ptyte ALCAPA (Kova¢ i in., 2017). Wedtug wczesniej formutowa- &
nych opinii masyw Tatr stanowit wéwczas wyspe (Passendorfer, 2
Roniewicz, 1963), jednak pdzniejsze badania dowiodty, ze zna- ON |
lazt sie on pod pokrywg osadow paleogenskich, na co wskazu- é 1
ja kierunki transportu w basenie sedymentacyjnym (Gross i in., S |
1984; Janocko, Jacko, 1999), jak rowniez wyniki badan trakowych oy
w cyrkonie i apatycie (Anczkiewicz i in., 2015). Z danych termo- Eg
chronologicznych wynika, ze w przedziale czasu od srodkowego é‘g
eocenu po wczesny miocen masyw Tatr byt pogrzebany na gtebo- E

Jh —jura - hetang (piaskowce, wapienie); Jlk — jura — pliensbach, synemur (wapienie); Jt - jura — toark (wapienie); Jbk — jura — bajos—tyton (wapienie, radiolaryty); JK - tyton—hoteryw (wapienie, margle); seria reglowa gérna (choczanska): Ta - trias — anizyk

FIG. 25. Przekroj przez krystalinik Tatr Zachodnich (wzdtuz zachodniego zbocza doliny Chochotowskiej) ze znacznie zredukowang wierchowg pokrywa osadowg oraz tuskami nalezacymi do ptaszczowiny kriznianskiej (fuska Bobrowca — B) i choczariskiej
(dolomity, wapienie); Tal — trias — anizyk, ladyn (margle, wapienie); Tn - trias — noryk (dolomity); Tr — trias — retyk (wapienie organdetrytyczne Pz — eocen (zlepierice); Pp — eocen (piaskowce)

(tuski: Furkaski — F i Korycisk — Ko) (Bac-Moszaszwili i in., 1979).
gR - granitoidy; a — alaskity; m — skaty metamorficzne; ml — mylonity; seria wierchowa: Ts — trias — ind (piaskowce); seria reglowa dolna (kriznianska): Tal — trias — anizyk (dolomity); Tkj — trias — kajper (piaskowce, tupki); Tr — trias — retyk (wapienie, tupki);

kosci 5-9 km (fig. 26; zob. rozdziat 7). Dane te wskazujg rowniez
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LI EN Jednostki = -
OLIGOC pieninskiego jt::lnos’tlﬂ_
pasa skatkowego rzansxie  a;o»
centralnokarpacki

besem magurslki

|:| ptaszczowina reglowa gérna

[ fisz

|:| ptaszczowina czorsztyrska s./.

- ptaszczowina reglowa dolna
- autochton i ptaszczowiny wierchowe
- ptaszczowina pieninska s./. |:| skaly krystaliczne

FIG. 26. Masyw Tatr i pieninski pas skatkowy u schytku paleogenu jako cze$¢ basenu centralno-
karpackiego (wg Jurewicz, 2005)

na asymetryczng ekshumacje, ktéra rozpoczeta sie w NW czesci
masywu, propagujac ku SE w kierunku uskoku podtatrzanskiego
i uskoku Druzbakoéw (fig. 14), gdzie proces ten zachodzit z wiekszg
szybkoscig.

Ztozong ewolucje strukturalng i tektonike Tatr dobrze wida¢
w panoramie obserwowanej ze szczytu Gubatéwki, zbudowanej
z piaskowcow fliszu centralnokarpackiego. Na ostatnim planie po
wschodniej stronie widoczne sg szczyty Tatr Wysokich, zbudowane
z granitoidow stanowigcych czes$c¢ trzonu krystalicznego. Nieco
blizej, po zachodniej stronie, dominujg szczyty zbudowane ze skat
nalezacych do ptaszczowin wierchowych: Giewontu i Czerwonych
Wierchow. Przed nimi znajdujg sie zalesione wzgodrza z pojedyn-
czymi skatkami ptaszczowin reglowych, gtdwnie ptaszczowiny
kriznianskiej. Ponizej linii lasu widoczne rozlegte obnizenie — to
Kotlina Zakopianska, ktérg budujg zapadajgce ku potnocy tupki za-
kopianskie, nalezgce do utworéw paleogenu centralnokarpackie-

go. Nad tupkami zakopianskimi sg potozone wspomniane wczes-
niej piaskowce budujgce wzgoérze Gubatowki, natomiast w spagu
warstw zakopianskich znajdujg sie wapienie eocenu numulitowego.
Ich rozciggtos¢ pokrywa sie z linig lasu i biegnacg jego skrajem
Sciezkg pod Reglami. Wapienie numulitowe lezg transgresywnie
na réznych skatach ptaszczowin reglowych. Ptaszczowiny te, wraz
z pozostatymi elementami budowy widocznymi w panoramie, kon-
tynuuja sie pod pokrywg fliszu centralnokarpackiego, az po kontakt
tektoniczny z pieninskim pasem skatkowym (uskok podhalanski).
Dopiero na tym kontakcie, pod grubg, siegajgcg miejscami 3—4 km
migzszosci pokrywa osadow fliszowych, znajduje sie pétnocna
granica masywu Tatr (zob. podrozdziat 6.4).

Dzieje Tatr, poczgwszy od umiejscowienia w karbonie intruzji gra-
nitoidowej i jej ekshumacji, poprzez ekspansje morza, fatldowanie
i nasuniecia ptaszczowinowe, a nastepnie pogrgzenie w basenie
centralnokarpackim, az po rotacyjne wypietrzenie w neogenie,
w sposob syntetyczny przedstawia figura 27.

6.3. PIENINSKI PAS SKALKOWY

6.3.1. Zarys tektoniki i paleogeografii
pieninskiego pasa skatkowego

Dusan PlaSienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Pieninski pas skatkowy (PPS) to waska (zaledwie kilka kilometrow
szerokosci), ale rozciggajaca sie na znacznej dtugosci, ok. 570 km,
strefa, biorgc pod uwage tylko typowe jednostki szeroko rozumia-
nej domeny pieninskiej lub orawskiej (zob. ponizej). Uwzgledniajac
strefy koncowe pasa, ktére sg analogiczne pod wzgledem pozy-
cji strukturalnej, lecz roznig sie od niego budowg — tak jak pas
skatkowy St. Veit w poblizu Wiednia oraz pas skatkowy Poiana
Botizei w potnocnej Rumunii — jej catkowita dtugo$¢ wynosi niemal
750 km. Na catej tej dtugosci PPS zachowuje gtoéwne cechy struk-
turalne i w duzej mierze réwniez swojg charakterystyczng budowe,
a takze wykazuje powigzania z bardziej wewnetrznymi jednostkami
penninskimi i austroalpejskimi oraz z zewnetrznymi jednostkami
pasma magurskiego (fig. 28).

FIG. 27. Zmiany w gteboko$ci pograzenia masywu krystalicznego Tatr i najwazniejsze wydarzenia tektoniczno-sedymentacyjne

w trakcie ich ewolucji od karbonu po neogen.

1. Karbonska intruzja plutonu granitoidow tatrzafiskich w starsze skaty okrywy. Ponizej przyktady okre$lenia wieku intruzji i proceséw deformacyjnych, z podaniem
metody datowania oraz oznaczonych warunkoéw temperatury (t) i ci$nienia (P): 310-290 min lat; Rb-Sr (Burchart, 1968); 330 +£3 min lat; Ar/Ar w muskowicie (Maluski
iin., 1993); P = 500 MPa, t = 600-630°C; ksenolity w wapniowo-krzemianowych skatach metamorficznych Tatr Wysokich (Janak, 1994); 34145 min lat; 700-750°C
— dioryty Tatr Wysokich (granit zwyczajny) i 314 +4 min lat; granit Tatr Wysokich; cyrkon (Poller, Todt, 2000); 350,1 £2,6 min — granodioryt Tatr Wysokich (Broska
iin., 2022); 2. Erozja i wypietrzenie; 3., 4., 5. Ekstensja i uskoki normalne; powstanie i rozw6j mezozoicznych basenéw sedymentacyjnych; 6. Péznokredowe
nasuniecia ptaszczowinowe: 75 1 min lat — procesy $cinania; 66,6 +1.5 min lat — proces mylonityzacji (Maluski i in., 1993); P = 145-170 MPa, t = 212-254°C
(Jurewicz, Koztowski, 2003); 7-8 km — gtebokos$¢ pograzenia w pdznym senonie (Kovac i in., 1994); 7. Pograzenie w czasie paleogenskiej ekstensji, powstanie
basenu podhalanskiego; 8. Rotacyjne wypietrzenie (kat rotacji ~40°, pochylenie cato$ci masywu ku pétnocy — Jurewicz, 2000a), ekshumacja i erozja: 36-10 min lat
metoda trakowg (Burchart, 1972); 70-50 min lat wyniesienie z gtghokosci 10-11 km (225°C); 30-15 min lat z gtebokosci 5 km (100°) (Kovac i in., 1994); 11 min lat
dla granitoidow Tatr Wysokich; 20-12 min lat dla skat krystalicznych Tatr Zachodnich metoda trakowa w apatytach (Struzik i in., 2003).

Litologia, stratygrafia, tektonika: a — karboniskie granitoidy, b — przedwaryscyjskie i waryscyjskie skaty metamorficzne, ¢ — permskie zlepiefice koperszadzkie,

d - triasowe piaskowce, tupki i weglany, e — jurajskie weglany i radiolaryty, f — kredowe wapienie rafowe i flisz, g — permomezozoiczna, autochtoniczna pokrywa
osadowa sukcesji wierchowej, h — ptaszczowiny wierchowe, i — ptaszczowina reglowa dolna (kriznianska), k — ptaszczowina reglowa gérna (choczanska),

| - paleogen centralnokarpacki, m — czapki krystaliczne
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PPS charakteryzuje sie wystepowaniem nasunietych jednostek
tektonicznych, ktére wywodzg sie z odrebnego regionu paleogeo-
graficznego, okreslanego w starszej literaturze jako jednostka
pieninska lub penninska (Birkenmajer, 1986 i literatura cytowana).
Wspétczesnie te jednostki sg klasyfikowane jako jednostka (dome-
na) orawska lub orawikum (Oravicum, zob. Mahel, 1983a, 1989;
Plasienka, 2018a). Serie osadowe domeny orawskiej od jury do
eocenu zostaty zdeponowane na wyniesionym fragmencie skorupy
kontynentalnej, znanym jako grzbiet czorsztynski (np. Birkenmajer,
1986; Misik, 1994; Aubrecht, 1997) oraz na jego stokach.

6

Mezozoiczno-
-kenozoiczne pasmo
orogeniczne Karpat

Jednostka orawikum, wraz z grzbietem czorsztynskim, musiaty by¢
ograniczone z obu stron przez obszary oceaniczne (fig. 29). Na po-
tudniu byto to wschodnie przedtuzenie oceanu liguryjsko-piemonc-
kiego (potudniowo-penninskiego), zwanego réwniez Alpejskg Tety-
dg lub nawet Alpejskim Atlantykiem (np. Gawlick, Missoni, 2019).
Ocean ten otworzyt sie we wczesnej jurze i rozszerzat sie dalej
we wczesnej srodkowej jurze (np. Frisch, 1981; Lemoine, Trimpy,
1987; Bill i in., 2001; Marroni i in., 2002; Froitzheim i in., 2008;
Schmid i in., 2008; Le Breton i in., 2021). W literaturze karpackiej
ocean ten jest okreslany jako wahikum (Mahel, 1981; Plasienka,
1995a, ¢, 2003b, 2012a, 2018a; Jurewicz, 2005), ,ocean X” (Bir-
kenmajer, 1986), basen pieninski (Oszczypko i in., 2015; Wierz-
bowski i in., 2021) lub tez basen ztatnianski (Sikora, 1974; Golonka
iin., 2018). Strefa ta zostata zrekonstruowana przede wszystkim na
podstawie przestanek facjalnych, w tym zapisu licznych faz ryfto-
wania we wczesnej i Srodkowej jurze (fig. 30). Jednak oceaniczny
charakter podtoza jednostki wahikum nie zostat dotychczas po-
twierdzony w Karpatach Zachodnich.

TETYDA
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FIG. 29. Przyblizony
przedoligocenski uktad
palinspastyczny domen

paleogeograficznych

i sukcesji litostraty-
graficznych (jednostek — j.)
powigzanych z pieninskim
pasem skatkowym;

RDB - basen rerisko-

dunajski;
skala i orientacja umowne

Poétnocna krawedz jednostki orawikum kontaktowata bezposrednio
ze strefg oceaniczng rensko-dunajsko-magurska, bedgcg przedtu-
zeniem oceanu Valais (lub pétnocno-penninskiego; zob. fig. 29).

~NW ~SE
platforma . ~ grzbiet potnocno-
europejska Magura Vl7 Czorsztyn Pieniny Borinka tatrzanski
<« —>
skorupa kontynentalna prosta ekstensja
ptaszcz litosfery 195 min lat (synemur)
~100 km
platforma

i ) L o rzbiet pétnocno-
europejska basen magurski grzbiet czorsztynski basen pieninski 9 tatrzpaﬁski

ryftowanie asymetryczne
(simple shear)

170 min lat (bajos)

astenosfera
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FIG. 30. Etapy ekstensji i powstawania
domen oceanicznych w basenach pieninskiego
pasa skatkowego (orawikum) i potudniowej
czesci Karpat zewnetrznych

110 min lat (alb)
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Ryftowanie we wczesnej kredzie (barrem—apt) doprowadzito do
ostatecznej separacji jednostki orawikum od platformy europejskiej
(np. Plasienka, 2003b; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2009, zob.
fig. 30).

Jednostki ptaszczowinowe domeny orawskiej w PPS (fig. 31) obej-
muja (od najnizszej do najwyzszej): jednostke Sari$ lub szariskg
(znang jako jednostka Grajcarka w polskiej czesci PPS), ptaszczo-
wine subpieninska (w Polsce — ptaszczowine czorsztynska) i pie-
ninska (lub branisko-kysuckg). W szerszym ujeciu, do PPS zalicza
sie takze tzw. strefe perypieninskg w zachodniej Stowacji (Mahel,
1980). Obejmuje ona jednostki: drietomska (Drietoma), klapska
(Klape) i maninska (Manin) oraz postorogeniczne baseny typu go-
zawskiego (PlaSienka, Sotak, 2015; Plasienka i in., 2020), ktére
ulegty intensywnej deformacji w mtodszych fazach tektonicznych.
Jednostki perypieninskie, wraz z jednostkami haligowieckg oraz
Humennego, wtgczonymi obecnie w strukture pieninskiego pasa
skatkowego, wykazujg bliskie powigzania z sukcesjami fatrzanski-
mi centralnych Karpat Zachodnich, takimi jak jednostka Vysokiej
w Matych Karpatach, jednostka Beckov w Gérach Powazskich, jed-
nostki Bela i Duréina w Gérach Strazowskich, a takze ptaszczowi-
na Hawrania w Tatrach Bielskich (zob. podrozdziat 6.2.2). Sukcesje
te powstawaty najprawdopodobniej w rejonie potudniowych stokow
grzbietu potudniowo-tatrzanskiego (czyli na potudniowych peryfe-
riach strefy wierchowej), na pograniczu z basenem zliechowskim
(np. Mahel, 1978, 1983b, 1986; Plasienka, 1995b, 2019; Michalik,
2007). Natomiast sukcesje drietomska i klapska moga pochodzié
bezposrednio z basenu zliechowskiego (Plasienka, 1995b, 2019;
Prokesovaiin., 2012).

Jednym z istotnych zagadnien paleogeografii pieninskiego pasa
skatkowego jest kwestia potudniowej granicy domeny orawikum
w kredzie. W albie—cenomanie jednostki klapskiej pojawiajg sie
migzsze (do 1000 m) sukcesje zlepieAcéw zawierajgcych bardzo
zréznicowany materiat egzotykowy (tzw. flisz klapski lub zlepience
upohlavskie — zob. np. Kissova i in., 2005). Odpowiadajg one wie-
kiem terygenicznej formacji porubskiej, znanej z jednostek wier-
chowych i reglowych na obszarze Stowacji. Otoczaki i mineraty
ciezkie gornej kredy i paleogenu sukcesji klapskiej byty przedmio-
tem licznych badan (Borza, 1966; Krivy, 1969; Misik i in., 1977,
1980; Misik, Sykora, 1981; Simova, 1982, 1985; Simova, Samajo-
va, 1982; Marschalko, 1986; Misik, Marschalko, 1988; Birkenmajer,
1988; Birkenmajer i in., 1990; Birkenmajer, Wieser, 1990; Uher,
Pushkarev, 1994; Dal Piaz i in., 1995; Faryad, Schreyer, 1997; Mar-
schalko, Rakus, 1997; Ivaniin., 2006; Jablonsky i in., 2001; Misik,
Rehakova, 2004; Kissova i in., 2005; Zatko, Sykora, 2006; Uher
i in., 2013; PlaSienka i in., 2019; Aubrecht i in., 2020a, b, 2021;
Puti$ i in., 2023). Znacznej wielkosci otoczaki skat egzotycznych
musiaty by¢ dostarczane spoza domeny orawikum. Obejmujg one
bowiem szereg litotypow, ktére nie wystepujg w pieninskim pasie
skatkowym, np. basenowe wapienie triasu, wapienie platformowe
goérnej jury, wapienie urgonskie z klastami serpentynitow, perm-
skie granity typu A, wykazujgce wczesnokredowy wiek stygniecia,
wapniowo-alkaliczne wulkanity o niesprecyzowanym wieku (perm?
pozna jura/wczesna kreda?), gérnojurajskie tupki glaukofanowe,
dominujgce w spektrach mineratow ciezkich spinele chromowe itp.
Koncepcja ,grzbietu egzotycznego” lub ,kordyliery ultrapieninskiej”
pojawita sig juz w latach 30. XX w. (np. Andrusov, 1938) i byta
rozwijana przez Birkenmajera, ktory wykazat, ze materiat egzo-
tyczny musiat by¢ dostarczany z potudnia, z wewnetrznych stref
Karpat (Birkenmajer, 1988 i literatura cytowana). Ostatecznie, Bir-
kenmajer (1988) usytuowat grzbiet egzotykowy na pétnocnych pe-
ryferiach domeny tatrikum, nadajac mu stosowang do dzi$ nazwe
grzbietu Andrusova (zob. fig. 32). W ujeciu Birkenmajera (1988) byt
to pierwotnie fragment jednostki tatrikum, przeksztatcony w kre-
dzie w tuk wulkaniczny, ktéry nastepnie ulegt subdukcji w wyni-
ku podsuwania sie skorupy oceanu pieninskiego (wahikum) pod
blok Karpat centralnych. Jednak wedtug Plasienki (1995b, 2018a,
2019), zrodtem materiatu egzotykowego byta raczej strefa kolizji
na pograniczu Karpat centralnych i wewnetrznych, a wiec wypieg-
trzony stos ptaszczowin ultraweporskich oraz jednostki domeny
meliackiej. Koncepcja ta takze byta krytykowana (Misik, 1996 vs.
Plasienka, 1996; zob. Poprawa i in., 2023). Formutowano réwniez
nowe modele, oparte na koncepcji Michalika (1994), w myslI ktérych
baseny pieninskiego pasa skatkowego pierwotnie kontaktowaty ze
strefg oceanu Meliaty, natomiast w obecnym potozeniu (na po6t-
noc od domeny tatrikum) znalazty sie dopiero w wyniku ruchoéow
przesuwczych w péznej kredzie (Aubrechtiin., 2020a, b). Naptyw
nowych wynikéw badan, w tym datowan radiometrycznych (iden-
tyczny wiek metamorfizmu HP/LT bazaltéw z jednostki Meliaty oraz
tupkéw glaukofanowych fliszu klapskiego, zob. Dal Piaz i in., 1995;
Putis i in., 2023), wskazuje jednak na Sciste zwigzki genetyczne
materiatu egzotykowego ze strefg szwu oceanu Meliata.

Charakter sukcesji osadowych domeny orawskiej wskazuje na ich
pochodzenie z podtoza kontynentalnego, przypuszczalnie waskiego,
Srodoceanicznego pasa skorupy kontynentalnej, znanego jako grzbiet
czorsztynski (Birkenmajer, 1977, 1986). Tomek (1993), na podstawie
gtebokiego przekroju sejsmicznego 2T, wyrdznit duzy blok dolnej sko-
rupy kontynentalnej w potnocnej czesci centralnych Karpat Zachod-

nich, tuz na potudnie od PPS. Stosujgc terminologie alpejskg, Tomek
(1993) zinterpretowat ten blok jako odpowiednik domeny briansonskiej
(fr. Briangonnais) w Alpach Zachodnich (zob. fig. 2). W odniesieniu do
realiow karpackich blok ten mozna uznac¢ za pierwotne podtoze ptasz-
czowin orawskich (Plasienka, 1995a, b, 2018a; Plasienka i in., 2020).

Pierwotna orientacja grzbietu czorsztynskiego jest réznie interpre-
towana. Orientacja SW—-NE opiera sie na danych paleomagnetycz-
nych pochodzgcych z dajek neptunicznych, ktére sg interpretowa-
ne jako struktury rownolegte do uskokéw ograniczajgcych grzbiet
czorsztynski (Aubrecht, Tunyi, 2001), a takze na podstawie przy-
puszczalnego kierunku propagaciji ryftéw pennifnskich na obszarze
karpackim (np. Plasienka, 2003b; Golonka i in., 2018, 2019; Ci-
chostepskiiin., 2024). Réwniez regionalne dane paleomagnetycz-
ne wskazujg na orientacje SW-NE, przynajmniej w p6znej jurze
i najwczesniejszej kredzie (Grabowski i in., 2008). Z drugiej strony,
postulowana pierwotna orientacja NW—SE grzbietu czorsztynskie-
go zostata okreslona na podstawie analizy strukturalnej (Nemcok,
Nemcok, 1994) i pokrywa sie z dominujgcg orientacjg kordylier
basenow Karpat zewnetrznych, takich jak grzbiety potudniowo-
-magurski, przedmagurski, marmaroski, grybowski, slgski oraz
podslaski (np. Oszczypko, Salata, 2005; Picha i in., 2006; Kovac
iin., 2016; Tetak i in., 2019; Plasienka i in., 2020).

Niezwykle skomplikowana wewnetrzna struktura jednostek pie-
ninskiego pasa skatkowego jest wynikiem wielofazowej ewolucji
tektonicznej, obejmujacej kilka etapéw deformaciji (fig. 31). Pomi-
mo swojej intensywnosci, deformacje te zachodzity jedynie w stre-
fach przypowierzchniowych w warunkach kruchych (ang. brittle),
w temperaturach nie przekraczajgcych 200°C (Lintnerova i in.,
2000; Hru$ecky i in., 2001; Wéjcik-Tabol, 2003; Swierczewska,
2005; Zielinska, 2021; Zielinska i in., 2023). Ogodlnie rzecz biorac,
gtébwne wydarzenia tektoniczne, ktére wptynety na strukture pie-
ninskiego pasa skatkowego, obejmowaty: 1) odktucie pokrywy osa-
dowej podtoza orawikum podczas subdukcji oceanu wahikum, pod
nasuwajacg sie jednostke tatrikum w poéznej kredzie, przy czym
gtéwnym poziomem odktucia byty dolnojurajskie tupki i margle; 2)
nasuniecia trzech gtoéwnych jednostek tektonicznych, od p6znej
kredy do srodkowego eocenu: ptaszczowina pieninska nasuneta
sie na grzbiet czorsztynski na granicy kredy i paleogenu; ptaszczo-
wina subpieninska (obejmujgca sukcesje czorsztyrnska, niedzicka
i czertezickag) zostata nasunieta na jednostke szariskg/Grajcarka
w paleocenie do wczesnego eocenu. Proces nasuwania byt zwig-
zany z synorogeniczng sedymentacjg osadoéw klastycznych, czgsto
o charakterze turbidytow. Wspotwystepujgce ciata olistostromowe
zawierajg materiat pochodzgcy z frontalnych czesci nasuwajgcych
sie ptaszczowin, czasami osiggajgc rozmiary megaolistolitow. Do-
tyczy to gtownie olistolitow masywnych wapieni srodkowo-gérnoju-
rajskich sukcesji typu czorsztynskiego lub niedzickiego, wystepu-
jacych w otoczeniu paleogenskich osadéw chaotycznych (brekcji)
oraz proksymalnego fliszu jednostki szariskiej. Wapienie jury
i dolnej kredy, typu czorsztyhnskiego wystepujg powszechnie jako
izolowane skatki na catej dtugosci PPS — od zachodniej Stowacji
az po zachodnig Ukraine. Cho¢ czes$¢ skatek czorsztynskich zo-
stata oddzielona od podtoza, wiele z nich zachowato swojg pozycje
stratygraficzng w sukcesji osadowej, szczegodlnie we wschodniej
czesci pieninskiego pasa skatkowego.

Po zakonczeniu ruchow ptaszczowinowych jednostki pieninskiego
pasa skatkowego staty sie podtozem basendéw gozawskich w p6z-
nej kredzie—eocenie (np. Kéhler i in., 1993), a takze podlegaty
dalszym deformacjom zwigzanym z ksztattowaniem sie pryzmy
akrecyjnej Karpat zewnetrznych. Deformacje te obejmowaty na-
suniecia i faldowania pozasekwencyjne, nasuniecia wsteczne oraz
przemieszczania wzdtuz uskokoéw przesuwczych. Procesy te za-
pisaty si¢ w poszczegdlnych segmentach pieninskiego pasa skat-
kowego w sposob bardzo zréznicowany. Szczego6towe informacje
na temat ewolucji tektonosedymentacyjnej jednostek pieninskiego
pasa skatkowego zostaty przedstawione m.in. przez PlaSienke i in.
(2020 oraz cytowane tam prace) oraz w dalszych rozdziatach ni-
niejszej monografii.

6.3.2. Pieninski pas skatkowy w Polsce
Edyta Jurewicz

Pieninski pas skatkowy na obszarze Polski liczy ok. 50 km dtugo-
$ci i nie przekracza kilku kilometrow szerokos$ci (np. Birkenmajer,
1979, 1986). W sensie geograficznym (poczynajac od wschodu)
dzieli sie on na Mate Pieniny (z najwyzszym szczytem pasa skat-
kowego — Wysokg 1050 m n.p.m.), Pieniny Wtasciwe (z przetomem
Dunajca) oraz Pieniny Spiskie (fig. 14). Dalej ku zachodowi pienin-
ski pas skatkowy wystepuje w formie pojedynczych skatek, zwa-
nych niekiedy Skalicami Nowotarskimi. W granicach Polski konczy
sie w rejonie Starego Bystrego, gdzie jego ostatnia skatka jest na-
znaczona bliskoscig strefy tektonicznej o gtebokich zatozeniach —
uskokiem Krowiarek, odpowiedzialnym za znaczgcy zrzut skrzydta
zachodniego i lewoskretny zwrot przemieszczenia (Oszczypko i in.,
1989; Buta, Habryn, 2011a, b; Ludwiniak i in., 2019). Spod pokrywy
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FIG. 31. Uproszczony model kolizji podioza pienifskiego pasa skatkowego (orawikum) z platforma europejska (wg Plasienki, 2022, zmienione).

A - uktad stref sedymentacyjnych w $rodkowej kredzie (ok. 110 min lat temu), w schytkowym etapie ekstensji; B — sytuacja na przetomie kredy i paleogenu (66 min
lat temu): subdukcja skorupy oceanicznej wahikum, kolizja mikrokontynentu orawikum z klinem orogenicznym Karpat centralnych; odktucie, wewnetrzne ztuskowanie
i nasunigcie ptaszczowiny pieniniskiej na grzbiet czorsztynski (uskoki i nasunigcia w kolorze niebieskim); C — catkowita subdukcja podioza krystalicznego
orawikum, odktucie i nasunigcie ptaszczowin pienifiskiego pasa skatkowego, poczatek subdukcji oceanu magurskiego ($r. eocen — 40 min lat temu; uskoki

i nasuniecia w kolorze zielonym); D - ostateczna kolizja klina orogenicznego Karpat z platforma europejska (wczesny miocen — ok. 20 min lat temu); nasunigcia
ptaszczowin Karpat zewnetrznych i transpresja na linii pieninskiego pasa skatkowego (uskoki i nasunigcia w kolorze czerwonym). Sukcesje ,kropkowane”
przedstawiajg synorogeniczne formacje fliszowe réznego wieku. G — baseny gozawskie; OC — skorupa oceaniczna. Bez skali
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FIG. 32. Wzajemny stosunek rowow
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osadéw neogenskich Niecki Orawsko-Nowotarskiej pas skatkowy
odstania sie dopiero na Stowacji, w rejonie Twardoszyna i Trzciany
(fig. 14).

Pieninski pas skatkowy na znacznej rozciggto$ci ma state elemen-
ty budowy. Zaznacza sie w nim podziat na dwie gtéwne jednostki
ptaszczowinowe: nizszg — ptaszczowine czorsztynskg (s.l.), po-
tozong na potnocy, ktérej powstanie byto zwigzane z grzbietem
czorsztynskim i sedymentacjg ptytkowodng, w przewadze wegla-
nowa, oraz wyzszg — ptaszczowine pieninska (s./.), nasunietg z po-
tudnia, w ktérej dominujg sukcesje bardziej gtebokowodne (fig. 24,
30, 31). W obu tych ptaszczowinach, na réznych odcinkach pasa
skatkowego, sg wyodrebniane mniejsze jednostki korelowane z od-
dzielnymi strefami tektonosedymentacyjnymi. Na polskim odcinku
ptaszczowina czorsztynska jest dzielona na czorsztynska (s.s.),
niedzicka i czertezickg, natomiast pieninska — na braniskg i pie-
ninska (s.s.). Dodatkowo w Matych Pieninach, ale po stowackiej
stronie, wystepuje jednostka haligowiecka, ktéra prawdopodobnie
jest czescig perypieninskiej strefy, do ktérej na Stowacji nalezg
rowniez jednostki: maninska, klapska i drietomska, a ich geneza
jest zwigzana z obszarem fatrikum (m.in. Andrusov, 1968; Plasien-
ka, 1995b, 2019). Ewenementem tej jednostki jest wystepowanie
osadow triasowych — najstarszych w pasie skatkowym (m.in. Ko-
tanski, 1963c).

Pieninski pas skatkowy jest zbudowany z trzech kompleksow lito-
logicznych: dolno- i $rodkowo-jurajskich tupkéw i margli, jurajsko-
-dolnokredowego kompleksu zdominowanego przez wapienie, oraz
gérnokredowo-paleogenskiego, na ktéry sktadajag sie margle oraz
utwory o charakterze fliszowym. Ta tréjdzielnos$¢ litologiczna i wy-
nikajgca z niej rézna kompetencja skat spowodowata, ze w trakcie
procesow tektonicznych doszto do rozbicia formowanych jednostek
na soczewkowate bloki — stgd nazwa ,pas skatkowy”.

6.3.2.1. Ewolucja i rozwdgj facjalny basenéw
pieninskiego pasa skatkowego

Michat Krobicki

Na pieninski pas skatkowy sktada sie kilka sukcesji skatkowych,
czyli utwordéw klastyczno-weglanowo-krzemionkowych powstatych
w oddzielnych czesciach pieninskiego basenu sedymentacyjnego,
obejmujacych okres od wczesnej jury do péznej kredy (Andrusov,
1938, 1959; Birkenmajer, 1958, 1977, 1986, 1988; Andrusov i in.,
1973; Misik, 1994; Golonka, Krobicki, 2001, 2004). Odrebnos$é
stref sedymentacyjnych, w ktérych powstawaty charakterystyczne
sekwencje osadowe, tzw. sukcesje (dawniej serie), byta uwarun-
kowana tektonicznie, a w trakcie pézniejszych ruchéw orogenicz-
nych powstaty z nich samodzielne jednostki strukturalne. Basen
pieninskiego pasa skatkowego, podobnie jak Tatr, byt podzielony
(fig. 24 i 32) na potudniowo-wschodnig cze$¢ gtebokowodng — bra-
nisko-pieninska, i potozong na poétnocny zachod od niej czgs¢ ptyt-
kowodng, na ktérg sktadaty sie sukcesje czorsztynska, niedzicka
i czertezicka (m.in. Birkenmajer 1970, 1986; Krobicki, Wierzbowski,
2004; Wierzbowski, 2026).

Generalnie, nastepstwo osadéw ukazuje tréjdzielng historie
basenu pieninskiego wyrazong poczatkowo (lI) sedymentacjg
ciemnych, niedotlenionych utworéw najwyzszej dolnej jury i dol-
nej czesci jury srodkowej, (Il) wapienno-krzemionkowych utworéow
jury srodkowej—dolnej kredy i (IlI) utworéw marglisto-wapiennych,
z wktadkami utworéw klastycznych, gérnej kredy zwienczonych
fliszem (Birkenmajer, 1977, 1979; Wierzbowski i in., 2004; Krobicki,
Golonka, 2008).

Najstarsze utwory w strukturze pasa skatkowego mozna spotkac¢
w stowackiej czesci Matych Pienin, w jednostce haligowieckiej.

4

Pochodza one z pogranicza wczesnego i srodkowego triasu (Ko-
tanski, 1963c). Sa to dolomity cukrowate analogiczne z litofacjami
znanymi z najbardziej zewnetrznych (po6tnocnych) stref fatrikum.
Obszar sedymentacji serii haligowieckiej byt przez Birkenmajera
(1986) lokowany na pétnocnych stokach tzw. kordyliery egzoty-
kowej, nazwanej przez niego Kordylierg Andrusova (Birkenmajer,
1988). Kordyliera ta miata oddziela¢ obszar tatrzansko-fatrzanski
od basenu pieninskiego pasa skatkowego i zasila¢ go w materiat
klastyczny, ale pézniejsze rozwazania pozwolity na znalezienie
mniej kontrowersyjnego zrédta materiatu (por. Andrusov, 1968;
Mahel, 1978, 1980; Rakus, Marschalko, 1997; Hok i in., 2009).
Rezygnacja z kordyliery Andrusova (np. Krobicki, 2022 z literaturg)
umozliwita powigzanie jednostki haligowieckiej oraz innych podob-
nych jednostek z terenu Stowacji (maninskiej, klapskiej i drietom-
skiej) z czotami ptaszczowin systemu fatrzanskiego (Plasienka,
1995b, 2018, 2019, 2021).

Wystgpienia najnizszej jury (hetang—synemur) sa znane tylko ze
Stowacji oraz Ukrainy i reprezentowane przez zréznicowane, sza-
roczarne utwory klastyczne facji grestenskiej z nielicznymi wktad-
kami czarnych wapieni (Schldgliin., 2004; Wierzbowski i in., 2012
z literaturg). W granicach Polski stratygraficznie najstarsze sa
utwory srodkowej czesci dolnej jury (pliensbach) nalezgce do for-
macji wapieni z Szopki — (Birkenmajer, 2008), zob. fig. 33. Kolej-
ne utwory (fig. 33) sg reprezentowane przez szare i czarne, zwykle
plamiste margle, wapienie i tupki facji Fleckenkalk/Fleckenmergel
(toark—dolny bajos), z ktérych najbardziej charakterystyczne sg
tzw. czarne tupki sferosyderytowe (formacja tupkéw ze Skrzyp-
nego) (Birkenmajer, 1977; Tyszka, 1994, 2001).

Poczatek okresu Il byt zwigzany ze szczegdlnie istotnym epizo-
dem tektonicznym we wczesnym bajosie, kiedy w pétnocno-za-
chodniej czgsci basendéw przysztego pieninskiego pasa skatko-
wego uksztattowat sie wyrazny grzbiet Srodoceaniczny, zwany
grzbietem czorsztynskim. Stanowit on wydtuzong strefe, roz-
dzielajgcg pierwotnie basen magurski Karpat zewnetrznych od
basenu pieninskiego w obrebie najbardziej pétnocnej czesci oce-
anu Tetydy (por. Birkenmajer, 1977, 1986, 1988, 2017; Golonka,
Krobicki, 2004; Golonka, 2007a, b; Segit i in., 2015, Krobicki,
Golonka, 2017, 2023). Rekonstrukcja palinspastyczna basenu
pieninskiego po raz pierwszy graficznie zostata przedstawiona
przez Birkenmajera (1977), ukazujgc nastepstwo sukcesji w po-
przecznym przekroju przez sedymentacyjny basen pieninski (fig.
32). W ten sposéb zostatly wyréznione nastepujgce sukcesje: od
najptytszej czorsztynskiej, poprzez przejsciowe — czertezickg
i niedzicka, az po najgtebsze — braniskg i pieninskg oraz znowu
ptytszg haligowieckg. W tej rekonstrukcji kluczowg pozycje ma
sukcesja czertezicka, ktéra przez tego autora byta konsekwent-
nie umiejscowiona paleogeograficznie pomiedzy sukcesjg czorsz-
tyfnska i niedzickg (Birkenmajer, 1959b, 1960, 1977, 1979, 1986,
1988, 2007, 2017; Birkenmajer, Gedl, 2017). Jednak w $swietle
nowych faktéow (Krobicki, Wierzbowski, 2004, 2009; Wierzbowski
iin., 2004, 2021, 2024; Krobicki, 2009, 2022) jej pierwotna pale-
opozycja powinna by¢ zreinterpretowana i umiejscawiana pomie-
dzy sukcesja niedzickg a braniska.

Z powstaniem grzbietu czorsztynskiego byta zwigzana gwattow-
na zmiana sedymentacji/paleosrodowisk, kiedy szare i czarne
niedotlenione utwory dolnej jury i nizszej jury $srodkowej zostaty
zastgpione przez dobrze dotlenione, réznobarwne (biate, zétta-
we, rézowe, szare, czerwone) wapienie krynoidowe (Krobicki,
Wierzbowski, 2004). Granica pomiedzy czarnymi fupkami a wapie-
niami krynoidowymi jest bardzo ostra i wyraza obecnos$¢ duzej luki
stratygraficznej, ktéra ostatnio zostata skalkulowana na 2 min lat,
czyli czas potrzebny na uformowanie sie grzbietu czorsztynskiego
(Krobicki, 2018; Krobicki, Golonka, 2024). Na fakt ten zwrécono
juz kiedys uwage (Krobicki, Wierzbowski, 2004; Krobicki, 2006),
sugerujgc brak w polskiej czesci pieninskiego pasa skatkowego
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ciggtego, sedymentacyjnego przejscia pomiedzy czarnymi osa-
dami a wapieniami krynoidowymi, jak sugerujg to inni autorzy
(por. Birkenmajer, 1958, 1977, 1979, 2007, Gtuchowski i in., 1986;
Gedl, 2008a, b). Okres Il jest reprezentowany przez $rodkowoju-
rajskie—dolnokredowe ,skatkotworcze” wapienie, m.in. wapienie

krynoidowe, czerwone wapienie bulaste facji Ammonitico Rosso
(w tym stynne muszlowce rogoznickie) czy jasnokremowe wapienie
kalpionellowe. Moment pojawienia sie radiolarytow (we wszystkich
sukcesjach oprécz czorsztynskiej) oznacza, ze zbiornik osiggnat
znaczne gtgbokosci, co miato miejsce w sSrodkowym oksfordzie
(fig. 33). Przyktadowo, procesy pogtebiania, a pézniej sptycania
zbiornika sg dobrze wyrazone w sukcesji niedzickiej, gdzie jest wi-
doczny symetryczny uktad osadéw. Pojawiajg sie kolejno (fig. 33):

dolny wapien bulasty (formacja wapienia niedzickiego), czerwo-
no-zielono-czerwone radiolaryty (formacja radiolarytéw z Czaja-
kowej z ogniwami kolejno: radiolarytéw z Kamionki, z Podmajerza
i Buwatdu), a jeszcze wyzej — wapien bulasty gorny (formacja
wapienia czorsztynskiego).

Wyniesienie grzbietu czorsztyrniskiego w bajosie byto zwigzane
z postryftowg fazg ewolucji basenu pieninskiego i najprawdopo-
dobniej odpowiada pierwszym epizodom ruchéw ,fazy mezokime-
ryjskiej” orogenezy alpejskiej (Golonka i in., 2003; Krobicki, 2006,
2009). W tym okresie podtoze w strefie grzbietu czorsztynskiego
wykazywato si¢ znaczng mobilnoscig, o czym swiadczy m.in. obec-
nos$¢ materiatu klastycznego, zyt neptunicznych, osuwisk podmor-
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skich oraz luk erozyjnych (np. Krobicki, Stomka, 1999; Aubrecht
iin., 2006; Jamrichova i in., 2012), z ktérych najwieksza zanoto-
wana z rejonu kamieniotomu w Szlachtowej siega od bajosu po
alb (Jurewicz 1997).

Paleogeograficzna orientacja grzbietu czorsztynskiego, z SW na
NE, jest interpretowana na podstawie zaréwno badan paleomagne-
tycznych, analizy facjalnej osadéw mezozoicznych, jak i warunkéw
paleoceanograficzno-paleoklimatycznych (patrz dyskusja Golon-
ka, Krobicki, 2001; oraz Aubrecht, Tunyi, 2001; Lewandowski i in.,
2005; Grabowski i in., 2008). Nalezy w tym miejscu nadmieni¢, ze
dane paleomagnetyczne ze srodkowej jury sukcesji czorsztynskiej
sugeruja z jednej strony otwieranie sie w tym czasie nowej strefy
(oceanicznej?) na pétnocny zachod od grzbietu czorsztynskiego,
ktéry w tym czasie migrowat na potudniowy wschod (Lewandowski
iin., 2005, 2006), a z kolei jego ponowne przemieszczanie sie na
poétnocny zachdéd w poéznej jurze i wezesnej kredzie (Grabowski
iin., 2008).

Z poczatkiem pdéznej kredy miato miejsce pogtebienie zbiornika
i ujednolicenie facji. Nastapit zanik podziatu na strefy sedymenta-
cyjne (sukcesje) i takie same osady powstawaty w catym basenie
skatkowym oraz w przypienifnskiej czesci zbiornika magurskiego
(fig. 24). Do utworow tego najmtodszego okresu (lll) nalezg poz-
nokredowe réznokolorowe, gtéwnie zielone i czerwone, margle glo-
botrunkanowe (formacja z Jaworek, tzw. facji Scaglia Variegata
i Scaglia Rossa = Couches Rouge = Capas Rojas) z wktadkami
wapieni i piaskowcéw. Najmtodsze sg utwory fliszowe gornej kredy
(gérny turon—kampan) nalezace do formacji sromowieckiej, ktore
konczg mezozoiczng historie basenu pieninskiego (Birkenmajer,
1977, 1986; Krobicki, Golonka, 2024). Na tym preorogenicznym
etapie osady fliszoidalne rozwingty sie w postaci podmorskich
stozkow turbidytowych, fartuchéw i wypetnien kanionéw podmor-
skich (Radwanski, 1978; Birkenmajer, 1986), z kilkoma epizodami
sptywéw gruzowo-btotnych zawierajgcych otoczaki skat egzotycz-
nych (np. zwirowce ilaste ogniwa z Grébki czy ogniwa zwirow-
coéw z Bukowin formacji sromowieckiej; fig. 33).

Szczego6towe badania bio- i litostratygraficzne w obrebie central-
nej czesci pieninskiego pasa skatkowego (Pienin Wtasciwych)
(Wierzbowski i in., 2021, 2024) sukcesji czertezickiej i braniskiej
sktaniajg do wyrdznienia lokalnego grzbietu podmorskiego — tzw.
grzbietu czertezickiego — ktory prawdopodobnie uksztattowat sie
nieco wczesniej niz rozlegty grzbiet czorsztynski. Z kolei tektonicz-
ne podniesienie i miejscami wynurzenie grzbietu czorsztynskiego
w albie i wynikajgce stgd zmiany paleogeografii basenu pieninskie-
go po wczesnej kredzie miaty wyrazny wptyw zaréwno na ruchy
wznoszgce grzbiet czorsztynski, jak i na deformacje w pokrywie
osadowej i w konsekwencji na wewnetrzng budowe pieninskie-
go pasa skatkowego (Aubrecht i in., 2022). Przyktadowo, rewizja
wieku tzw. brekcji z Wapiennika, wczes$niej uznawanej za utwor
bajoski, a odnoszonej obecnie do albu (Arabas i in., 2011), dobrze
wpisuje sie w te interpretacje.

Rozpoczete z koncem kredy i kontynuowane w paleocenie procesy
fatdowo-nasunieciowe faz ,subhercynskiej” i ,laramijskiej” (Birken-
majer, 1977, 1986, 1988, zob. podrozdziat 6.3.2.2) zaznaczyly sie
powstaniem synorogenicznej formacji jarmuckiej, stanowigcej
silnie zréznicowane facjalnie osady klastyczne: brekcje sedymen-
tacyjne (?klifowe), zlepience, piaskowce, mutowce i zwirowce ilaste
z egzotykami. Genetycznie sg one zaréwno proksymalna, jak i dy-
stalng czgscig utworéw o charakterze ,dzikiego fliszu”, dla ktérego
gtdéwnym obszarem zrédtowym byty Swiezo sfatdowane jednostki
strukturalne pieninskiego pasa skatkowego. Tworzyta sie wéwczas
zarowno stodkowodna, jak i morska molasa, niekiedy z materiatem
egzotycznym (formacja jarmucka), a paleocenski flisz byt kontynu-
acjg tej postorogenicznej sedymentacji. Utwory te niezgodnie przy-
kryty sukcesje skatkowe, a nieco p6zniej razem z nimi utworzyty
tzw. ostone skatkowg. Dominujgcym sktadnikiem ziarnowym tych
klastykéow sg utwory jurajsko-kredowe juz sfatdowanych sukcesji
pieninskiego pasa skatkowego zaréwno skat weglanowych, krze-
mionkowych, jak i fliszowych. Oprécz nich bywajg tez liczne egzo-
tyki, ktére albo pochodzg z rozmywania gérnokredowych utworow
z egzotykami formacji sromowieckiej (trzecie ztoze), bgdz sg na
drugim ztozu bezposrednio wyerodowane z dalszych, centralno-
karpackich zrédet (Poprawa i in., 2013; Krobicki i in., 2018).

Kolejny epizod tektoniczny byt zwigzany z silng kompresjg faz
,sawskiej” i ,styryjskiej” (odpowiednio wczesnego i srodkowego
miocenu), kiedy jurajsko-kredowe ptaszczowiny, mastrychcko-pa-
leocenska ostona skatkowa oraz nowe osady paleogenu ulegty
ponownemu sfatdowaniu (Birkenmajer, 1986), co dato poczatek
systemowi poprzecznych uskokéw przesuwczych. Dobrze widocz-
nym efektem tych kilku faz tektonicznych fatdowan i deformacji
w obrebie pieninskiego pasa skatkowego jest geomorfologiczny
obraz izolowanych tektonicznie twardych skat jurajskich i dolno-
kredowych otoczonych miekkimi tupkami, marglami i osadami fli-
szowymi kredy gérnej i paleogenu.

Ostatnim waznym wydarzeniem w pieninskim pasie skatkowym
byt wulkanizm srodkowomiocenski reprezentowany przez wapnio-
wo-alkaliczne andezytowe dajki i sille (np. géra Wzar, Bryjarka,
Malinéw, Krupianka), ktére przecinajg gtoéwnie paleogenskie skaty
fliszowe Karpat zewnetrznych (ptaszczowina magurska) (Matkow-
ski, 1958; Birkenmajer, 1979, 1986, 1988), i zostaty precyzyjnie
datowane radiometrycznie (Birkenmajer, Pécskay, 1999, 2000a).
Tworzg one tzw. pieninskg linie andezytowg (wigcej szczego6tow
w koncowych akapitach podrozdziatu 6.3.2.3).

6.3.2.2. Poglady na geneze i strukture
pieninskiego pasa skatkowego

Edyta Jurewicz

Geneza i ewolucja tektoniczna pieninskiego pasa skatkowego byta
od dziesiecioleci szeroko dyskutowana w literaturze karpackie;j.
Niektére z koncepcji miaty istotne znaczenie i przynajmniej cze-
Sciowo sg aktualne do dzis. Ponizszy przeglad najwazniejszych
badan pokazuje zaréwno ztozonos$¢ budowy pieninskiego pasa
skatkowego, jak i zré6znicowanie pogladéw na jego ewolucje struk-
turalng, szczegdlnie na wiek fatdowan oraz stosunek do potozo-
nych na potnocy Karpat zewnetrznych.

Najstarsze koncepcje uwzgledniajagce ptaszczowinowg budowe za-
ktadaty, ze stanowity one czota ptaszczowin tatrzanskich (Lugeon,
1903) i pochodzity z obszaru potozonego na potudnie od Tatr (Li-
manowski, 1905) badz zostaty wywleczone spod masywu tatrzan-
skiego (Uhlig, 1907). Pdzniejsze koncepcje byty rozbiezne zaréwno
jesli chodzi o budowe pasa skatkowego, jak i wiek fatdowan.

Andrusov (1968) poczatkowo okreslat wiek nasunie¢ ptaszczowi-
nowych na podstawie transgresywnego stanowiska senonskich
zlepiencow upohlavskich, na faze subhercynska. Pézniej uznat te
zlepience za srédformacyjne, a gtdwne nasunigcia ptaszczowino-
we w pasie skatkowym wigzat z fazg laramijska (Andrusov, 1974).

Od poczatku lat 50. ubiegtego wieku po rok 2017 K. Birkenmajer
i jego zespot prowadzit w pasie skatkowym zakrojone na szerokg
skale badania geologiczne, ktorych wyniki ukazaty sie w licznych
publikacjach (m.in. Birkenmajer, 1958, 1970, 1977, 1979, 1985,
1986, 1988; Birkenmajer i in., 2008, 2017 wraz z cytowang tam
literaturg). Wedtug Birkenmajera (1977, 1979, 1986, 2017) obecna
struktura pieninskiego pasa skatkowego (fig. 34, 35) jest wypad-
kowg czterech etapéw tektonicznych:

a) poznokredowych (,subhercynskich” i ,wczesno-laramijskich”)
fatdowan i nasunig¢ ptaszczowinowych o poétnocnej wergenciji,
w czasie ktérych sukcesje sedymentacyjne pasa skatkowego
(pieninska, braniska, niedzicka, czertezicka i czorsztynska — nie-
dzicka i czertezicka zostaty p6zniej zamienione miejscami — por.
Wierzbowski i in., 2004, 2021, 2024 ) przeksztatcity si¢ w odrgb-
ne jednostki strukturalne. Rownoczesnie miata miejsce sedy-
mentacja synorogenicznych brekcji i osadéw fliszowych (forma-
cja jarmucka zwana tez starszg ostong skatkowg). Procesy te
zachodzity od kampanu az do granicy mastrycht/paleocen (Bir-
kenmaijer, 2017);

b) wczesnopaleocenskiego (,laramijskiego”) wstecznego nasu-
niecia ptaszczowinowego sukcesji osadow powstatych w przy-
pieninskiej strefie basenu magurskiego na autochtoniczng jed-
nostke czorsztynska, wskutek czego uformowata sie tzw.
jednostka Grajcarka, zajmujgca najwyzszg pozycje strukturalng;

c) wczesnomiocenskiego (,sawskiego”) fatdowania starszych
ptaszczowin wraz z powstatg na przetomie kredy i paleogenu
ostong skatkowg oraz autochtonicznym paleogenem magurskim.
W wyniku silnej transpres;ji, by¢ moze zwigzanej z ucieczkg tek-
toniczng bloku ALCAPY ze strefy kolizji alpejskiej (np. Golonka
iin., 2005; Kovacgiin., 2017), powstaty uskoki przesuwcze wzdtuz
potnocnej i potudniowej granicy, a pas skatkowy zyskat pokrgj
zrebu i charakter megabrekcji tektonicznej. Wedtug Birkenmaje-
ra (1986, 2017) na tym etapie powstaty réwniez pierwsze intruzje
nazywane andezytami pieninskimi (Krupianka, Jarmuta, Bryjarka
i Gora Wzar), datowane w poézniejszych badaniach na nieco
mtodsze (Birkenmajer, Pécskay, 1999, 2000a; Anczkiewicz, Ancz-
kiewicz, 2016);

d) srodkowomiocenskiej (,styryjskiej”) kompresiji, z ktérg sg zwia-
zane poprzeczne uskoki przesuwcze przecinajgce pas skatkowy
i potudniowg czes¢ ptaszczowiny magurskiej; rownoczesnie po-
wstata miodsza intruzja andezytéw na Gérze Wzar (Birkenmajer,
Pécskay, 1999, 2000a; Birkenmajer, 2003; Anczkiewicz, Ancz-
kiewicz, 2016).

Niezaleznie od podziatu na mniejsze jednostki, mozna uznac¢ za
ugruntowany podziat na dwie strefy/serie tektono-sedymentacyjne:
ptytkowodng poétnocng — czorsztynska s.I. (dzielong przez Birken-
majera (1970, 1986) na czorsztynska s.s., niedzicka i czertezicka),
oraz gtebokowodng potudniowa — pieninska s.I. (ztozong z brani-
skiej i pieninskiej s.s.). Podobny podziat, wyrazajacy sie zréznico-
waniem w profilach sedymentacyjnych jury i dolnej kredy, zaznacza
sie praktycznie wzdtuz catego biegu pasa skatkowego.
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Alternatywny punkt widzenia zaproponowat Ksigzkiewicz (1972,
1977a), ktory wyroznit dwie ptaszczowiny: dolng — ptaszczowing
czorsztynska, nazywana réwniez ptaszczowing subpieninska (Uhlig,
1907), na ktorg sktadaty sig sukcesje czorsztynska, czertezicka i nie-
dzicka, oraz gorng — ptaszczowineg pieninskg, ztozong z sukcesji
braniskiej i pieninskiej. Do koncepcji tej zdajg sie czesciowo na-
wigzywac wspotczesne modele tektoniczne Plasienki (podrozdziat
6.3.1.), cho¢ opowiada sie on zdecydowanie za p6znokredowym/
wczesnopaleogenskim (,laramijskim”) wiekiem ruchéw ptaszczowi-
nowych w pieninskim pasie skatkowym (fig. 31). Réowniez Stranik,
Salaj (1965) oraz Ratschbacher i in. (1993) uwazali, ze ptaszczo-
wina pieninska nasuneta sie na czorsztynska i na przyskatkowa
czes$é ptaszczowiny magurskiej. W ptaszczowinie czorsztynskiej
(subpieninskiej) Ksigzkiewicz (op. cit.) wyroznit dwie strefy: pot-
nocng — ,blokowg” (jednostka Maslienki (Plasienka, Mikus§, 2010))
i potudniowg — ,tuskowg” (jednostka Jarabiny, op. cit.). Zdaniem
Ksigzkiewicza (1972, 1977a) w pdznej kredzie (,faza subhercyn-
ska”) dominowaty ruchy pionowe i nie miaty one charakteru oro-
genicznego, a gtdéwna faza deformacji miata miejsce w okresie oli-
gocenu i wczesnego miocenu, tj. w czasie fatdowan w Karpatach
zewnetrznych.

6.3.2.3. Problemy z odtworzeniem struktury
pieninskiego pasa skatkowego

Edyta Jurewicz, Jacek Grabowski

Problemy dotyczgce budowy i ewolucji pieninskiego pasa skat-
kowego wynikajg z kilku powodow. Pierwszy jest zwigzany
z trojdzielng budowa poszczegolnych jednostek strukturalnych, tj.
obecnoscig marglisto-tupkowych utworéw w spagu, w przewadze
wapiennego kompleksu jurajsko-dolnokredowym (o zindywiduali-
zowanych profilach w poszczegdlnych strefach sedymentacyjnych)
oraz marglistym i fliszowym, zunifikowanym we wszystkich strefach
sedymentacyjnych profilu gérnokredowego.

Konsekwencjg podatnokruchej budowy poszczegdlnych jednostek
strukturalnych jest ich rozbicie na mniejsze bloki, co doprowadzito
do powstania efektu wapiennych ,skatek” tkwigcych w wyciskane;j
diapirowo marglisto-fliszowej ostonie (Birkenmajer, 1959a), czesto
przyréwnywanych do ,rodzynek w ciescie”. Z tego powodu budowa
geologiczna pasa skatkowego wydaje sie jeszcze bardziej skompli-
kowana, a mozliwo$¢ okreslenia przynaleznosci poszczegolnych
skatek do strefy sedymentacyjno-facjalnej sprowadza sie do jej
jurajsko-dolnokredowej czesci profilu. Drugi powdd jest zwigzany
z faktem, ze w obecnej chwili dostepne sg do obserwacji tylko
czota ptaszczowin, co ogranicza mozliwosci interpretacji ewolucji
preorogenicznej. Trzeci powdd wynika z miocenskiej przebudowy
pieninskiego pasa skatkowego, zwigzanej z faldowaniami w Kar-
patach zewnetrznych, w toku ktorej doszto do zaburzenia pierwot-
nych struktur ptaszczowinowych oraz znacznej przebudowy tekto-
nicznej pogranicza pieninskiego pasa skatkowego i ptaszczowiny
magurskiej nalezacej do Karpat zewnetrznych.

Jednostka Grajcarka i pétnocna granica pieninskiego pasa
skatkowego

Zdaniem Birkenmajera (1970, 1977, 1986) oraz Birkenmajera
i Gedla (2017) basen Grajcarka, potozony na pétnocnych stokach
grzbietu czorsztynskiego, byt w jurze i wczesnej kredzie czescig
basenu magurskiego (fig. 31, 32). Jego ewolucja facjalna i wyni-
kajacy z niej profil stratygraficzny byty zblizone do profilu sukces;ji
braniskiej, cho¢ migzszosci poszczegdlnych wydzielen litostraty-
graficznych sg w nim znacznie zredukowane. Sedymentacja w jego
obrebie rozpoczeta sie z konhcem wczesnej jury. Na przetomie
wczesnej i poznej kredy, kiedy w basenie przysztego pasa skatko-
wego doszto do pogtebiania i zaniku podziatu na strefy sedymenta-
cyjne, basen Grajcarka stracit swojg samodzielnos$¢ i stat sie cze-
$cig nalezacego do Karpat zewnetrznych basenu magurskiego (fig.
36). W trakcie fatdowan i nasunie¢ ptaszczowinowych w pieninskim
pasie skatkowym do tej czesci basenu byt dostarczany materiat
pochodzgcy zaréwno z niszczenia $wiezo uformowanych struktur
tektonicznych pasa skatkowego, jak i egzotyczny wzgledem niego,
ze znacznym udziatem skat krystalicznych. Jednym z przyktadow
jest blok bazaltu w obrebie formacji jarmuckiej w Matych Pieninach
w rejonie Biatej Wody (Birkenmajer, Pécskay, 2000b; Birkenmajer,
Lorenc, 2008; por. Birkenmajer, Wieser, 1990), ktory pierwotnie
byt uwazany za intruzje (Birkenmajer, 1979). Poza zlepiencami,
tworzyty sie osuwiska podmorskie i zsuwaty olistolity, powodujgc
czesciowe deformacje osadoéw w ich spagu i na przedpolu. Jednym
z wigkszych olistolitow jednostki czorsztynskiej wraz z nasunie-
ta na nig jednostkg niedzicka jest blok Homoli (fig. 37) potozony
w rejonie Jaworek (Jurewicz, 1997, 2018; por. Birkenmajer, 1979).
Epizody zsuwow podmorskich mogty mie¢ rowniez miejsce w trak-
cie poézniejszej sedymentaciji, a aktywnos¢ ta wynikata z obecnosci
skarpy morfologicznej na pograniczu formowanego pasa skatko-
wego i basenu magurskiego. Jednym z takich olistolitow nasunie-
tych na osady eocenu jest skatka Brysztan we wschodniej czesci
Matych Pienin (Birkenmajer, 1977).

Wedtug modelu tektonicznego Birkenmajera (1986) jednostka
Grajcarka, jako czes$¢ jednostki magurskiej, ulegta w paleocenie
wstecznemu nasunieciu na jednostki skatkowe, tworzgc czapki
tektoniczne. Koncepcje te zakwestionowata Jurewicz (1994, 1997,
2005, 2018), wykazujac, ze w Matych Pieninach to jednostki skat-
kowe zostaty nasuniete na ptaszczowine magurska, ktéra odstania
sie w dnach dolin, czesto ponizej najstarszych osadéw jednostek
skatkowych.

Wczesniej Golonka, Raczkowski (1984) wyrazili poglad, ze osa-
dy magurskie wewnatrz pasa skatkowego moga sie pojawiac¢
w oknach tektonicznych, ale nie podali zadnej dokumentacji ani
nie przedstawili tego graficznie na mapie czy na przekrojach. Ich
wizje pokrywaty sie z wynikami danych z gtebokich otworéw wiert-
niczych w Hanu$ovcach (wschodnia Stowacja), gdzie pod jednost-
kami pasa skatkowego zostat nawiercony flisz magurski (LeSko
iin., 1984). W koncowej fazie nasunie¢ ptaszczowinowych, w pa-
leogenie, ze wzgledu na sprzyjajaca paleomorfologie najbardziej
wysuniete na pétnoc jednostki pasa skatkowego, tj. czorsztynska
i niedzicka, zeslizgnety sie grawitacyjnie na magurskie przedpo-
le, tworzgc liczne olistolity i olistostromy. Zdaniem Jurewicz (2018
i prace wczesniejsze) nie ma przestanek na wyodrebnienie spo-
$rod utwordw ptaszczowiny magurskiej samodzielnej jednostki
Grajcarka, poniewaz jej pétnocna granica, zdefiniowana przez Bir-
kenmajera (1970), ma charakter stratygraficzny, a nie tektoniczny,
i jest trudna do rozpoznania w terenie jako granica miedzy dwiema
gtéwnymi jednostkami strukturalnymi, jakimi sg pieninski pas skat-
kowy i Karpaty zewnetrzne. W rezultacie p6tnocna granica pasa
powinna zostac¢ przesunieta na potudnie, na kontakt jednostki ma-
gurskiej z jednostkami skatkowymi, natomiast w miejsce jednostki
Grajcarka nalezatoby wydzieli¢ z przyskatkowej czes$ci ptaszczo-
winy magurskiej strefe przejsciowg (bez sprecyzowanej pétnocnej
granicy), ktéra cechuje sie obecnoscig licznych olistolitow oraz
deformaciji wynikajgcych z blisko$ci pasa skatkowego. Strefe te, dla
odroznienia od wczesniej definiowanej przez Birkenmajera (1970,
1976, 1986; Birkenmajer, Gedl, 2017) jednostki Grajcarka (z wy-
dzielania ktérej nalezatoby zrezygnowac) oraz dla odréznienia od
basenu Grajcarka, czyli przedalbskiej czesci basenu magurskiego
(Barskiiin., 2012; Segitiin., 2015), stanowigcego jego najstarszg
i najbardziej potudniowa czesé¢ (fig. 36), i najwtasciwiej bytoby na-
zwac ,strefg szariskg” (Plasienka, 2011; Plasienka i in., 2012; Ju-
rewicz, 2018; Jurewicz, Segit, 2018), albo dla uhonorowania jej za-
korzenienia w polskiej literaturze geologicznej — ,strefg Grajcarka”.
Termin ,strefa” zwalnia od precyzowania przebiegu jej pétnocne;j
granicy, bo nie ma ona charakteru tektonicznego (przez to, ze nie
spetnia kryteriow ,jednostki tektonicznej”) i trudno by byto okresli¢,
czy konczy sie na ostatnim zafatdowaniu, czy ostatnim olistolicie.
Przy takim ujgciu problemu mozna uznac¢ za zakonczone trwajace
od dziesiecioleci poszukiwania uskoku tektonicznego na pétnoc
od Matych Pienin, oddzielajgcego je od ptaszczowiny magurskiej,
wzdtuz ktérego miatoby dochodzi¢ do rotacji Karpat centralnych
wzgledem zewnetrznych (Birkenmajer, 1985, 1986). Termin ,strefa
szariska“ jest nawigzaniem do wyodrebnianej na terenie wschod-
niej Stowacji jednostki szariskiej, (Plasienka, 2011; Plasienka i in.,
2012), ktora wczesniej byta okreslana jako jednostka Faklovki
(Faklovka Unit) (Plasienka, Miku$, 2010). Jednostka ta w ujegciu
Plasienki (2011) zostata uznana za najnizszg jednostke pasa skat-
kowego, zalegajgca ponizej czorsztynskiej i pieninskiej, ktora jest
jednoczes$nie najwyzszym potudniowym elementem strukturalnym
ptaszczowiny magurskiej i stanowi odpowiednik wydzielanej na te-
renie Polski ,jednostki“ Grajcarka. Jednostka szariska w tym ujeciu
obejmuje wytgcznie mastrychcko-dolnoeocenskie synorogeniczne
utwory o charakterze ,dzikiego fliszu” (Jarmuta/Pro¢ Fm.), ktére
na terenie Stowacji stanowig niezalezng jednostke strukturalng.
Swoim charakterem i pozycjg stowacka cze$¢ jednostki szariskiej
przypomina wewnetrzng czes¢ zapadliska przedkarpackiego, tj.
te czes$¢ osadow miocenu, na ktoére nasunety sie ptaszczowiny
Karpat zewnetrznych.

Uktad stref sedymentacyjnych w pieninskim pasie skatkowym

Koncepcje uktadu basenéw wchodzgcych w sktad przysztego pie-
ninskiego pasa skatkowego i jego tektogenezy, zaproponowane
przez Birkenmajera (1986 i prace pozniejsze, fig. 32) i zmodyfiko-
wane przez Plasienke (np. 2018a; Plasienka i in., 2021, zob. fig. 30),
stanowig najbardziej rozpowszechniony, ale nie jedyny paradygmat
rozwoju tej jednostki tektonicznej. Alternatywny model nawigzuje
do pogladoéw Sikory (1962, 1971) oraz Morgiel i Sikory (1972, 1973,
1975) i jest ostatnio szeroko prezentowany przez zesp6t autoréw:
Golonkaiin. (2015, 2018, 2025), Waskowska i Golonka (2025) oraz
Marzec i in. (2019). Wedtug tych prac, oprécz jednostek struktu-
ralnych wyréznionych przez Birkenmajera (1986), na pieninski pas
skatkowy sktadajg sie dodatkowe sukcesje: sukcesja ztatnianska,
ktéra powstata w najbardziej na potudniu potozonej strefie sedy-
mentacyjnej, na potnocnych peryferiach oceanu wahikum; sukce-
sja Zawiasow, ktérej basen byt zlokalizowany na pétnoc od grzbietu
czorsztynskiego, oraz sukcesja hulinska pochodzgca z najbardziej
potnocnej czesci basenu, odpowiadajgca z grubsza sukcesji Graj-
carka. Sukcesje ztatnianska i hulinska miatyby zawiera¢ rowniez
olistolity sukcesji skatkowych. Olistolity — zdaniem cytowanych
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autorow — wystepujg rowniez we fliszowej formacji sromowieckiej cjach stanowigca integralng czesc¢ jednostki branisko-pieninskiej 6

(fig. 33), ktéra z uwagi na wiek (koniak—santon) oraz charakter = budujacej najwyzsze szczyty Pienin wtasciwych) miataby stano-

osadow (zawierajgce wytgcznie materiat egzotyczny wzgledem  wié olistolit w obrebie ptaszczowiny magurskiej, a jej basen sedy- Mezozoiczno-

pasa skatkowego) byta uznawana przez Birkenmajera (1977) za mentacyjny wedtug Golonki i in. (2018) byt potozony na pétnoc od -kenozoiczne pasmo
preorogeniczng. Sukcesja Zawiasow (we wczesniejszych koncep-  grzbietu czorsztyhnskiego. Zaréwno charakter i geneza olistolitow, orogeniczne Karpat
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FIG. 36. Epizody tektoniczne na pograniczu pienirskiego pasa skatkowego i Karpat zewnetrznych oraz relacje pomiedzy basenem czorsztyriskim, Grajcarka,
magurskim i centralnokarpackim (Jurewicz, 2018). Na przetomie kredy i paleogenu basen Grajcarka (przedalbski basen magurski) traci swojg autonomie, przesuwa
sie ku potnocy i staje sie cze$cig basenu magurskiego; jednoczes$nie trwajgce na potudniu nasunigcia ptaszczowinowe docierajg do basenu magurskiego, czemu
towarzyszy powstawanie olistolitow i fatdéw sptywowych. W eocenie basen magurski faczy sie z basenem centralnokarpackim
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jak i lokalizacja basenéw sedymentacyjnych oraz wiek proceséw
fatdowych prezentowanych w wyzej wymienionych pracach byty
przedmiotem dyskusiji (Plasienka i in., 2017; Jurewicz i in., 2021).
Wydaje sie mato prawdopodobne, aby nasunieta na jednostke
czorsztynska s./. jednostka branisko-pieninska budujgca Pieniny
wtasciwe oraz pochodzgca z obszaru potozonego na pétnoc od
niego sukcesja Zawiasow znalazty sie w jednym ciggu skatek.

Problem ruchéw ptaszczowinowych w miocenie

W 2005 r. w okolicach Starej Lubowni we wschodniej Stowacji
Oszczypko i in. (2005b) odkryli w przypieninskiej czesci sukces;ji
magurskiej dolnomiocenskie utwory zaliczone do formacji z Krem-
nej (fig. 36). W pozniejszych latach Oszczypko, Oszczypko-Clowes
(2010, 2014) stwierdzili obecnos$¢ formacji z Kremnej takze w re-
jonie Matych Pienin, w jednostce Grajcarka, oraz wewnatrz pasa
skatkowego, gdzie — zdaniem autoréw — odstania sie w oknach
tektonicznych. Wedtug koncepcji Oszczypko, Oszczypko-Clowes
(2014) oraz Oszczypko i in. (2020) miocenska formacja z Kremnej
stanowi najmtodsze osady jednostki Grajcarka oraz zajmuje naj-
nizszg pozycje strukturalng wzgledem jednostek pasa skatkowego,
co implikuje wczesnomiocenski wiek fatdowan i nasunie¢ ptasz-
czowinowych w pieninskim pasie skatkowym. Majgce miejsce na
przetomie kredy i paleogenu w pasie skatkowym procesy fatdowo-
-ptaszczowinowe sg dobrze udokumentowane przez synorogenicz-
ng formacje jarmucka, zawierajgcg okruchy pochodzace z ré6znych
jednostek pasa skatkowego (Birkenmajer, 1979, 1986) oraz olisto-
lity (m.in. blok Homoli: Jurewicz, 1994, 1997, 2018). Postulowany
przez ww. autorow mtody wiek nasunie¢ ptaszczowinowych ktoci
sie z zapisem zdarzen w paleogenie centralnokarpackim, z ktérym
pas skatkowy kontaktuje tektonicznie od potudnia i ktérego migz-
szos$¢ obecnie wynosi ok. 3,5-4 km, a wczes$niej mogta siegac
6,5—7,5 km (Srodon i in., 2006). Osady paleogenu majg charakter
postorogeniczny, lezg niezgodnie na sfatdowanych i czesciowo
zerodowanych jednostkach ptaszczowinowych Tatr, i trudno sobie
wyobrazi¢ (chociazby z powodu ich bliskos$ci), skad miatyby po-
chodzi¢ jednostki pasa skatkowego: spod czy z ponad tego fliszu,
oraz dlaczego ruchy odpowiedzialne za nasuniecia horyzontalne
w pasie skatkowym nie zaznaczyty sie w paleogenskim fliszu cen-
tralnokarpackim. Jest on co prawda sfaldowany w bezposrednim
sagsiedztwie pieninskiego pasa skatkowego (Mastella, 1975), ale
deformacje te sg zwigzane z kilkukilometrowym zrzutem na usko-
ku podhalanskim (zob. podrozdziat 6.4.2) wynikajgcym z nieréw-
nomiernego dzwigania masywu Tatr w neogenie (wiekszego na
potudniu) i jego rotacji o ok. 40° (Jurewicz, 2005). Poczatek tego
ruchu zaznaczyt sie juz w trakcie sedymentacji (Kohut, Sherlock,
2003), tj. jeszcze w paleogenie, co tym bardziej wyklucza po6z-
niejsze ruchy poziome. Zrzut ten jest odpowiedzialny za uformo-
wanie sie niecki podhalanskiej i deformacje o charakterze fatdéw
wleczeniowych (strefy fleksur przypieninskich; Mastella, 1975,
Mastella i in., 1988, podrozdziat 6.4.2) oraz wynikajgcych z gra-
witacyjnego zsunigcia sig i docisniecia fliszu do przypieninskiego
uskoku podhalanskiego. W poczgtkowej fazie ewolucji basenu
centralnokarpackiego pieninski pas skatkowy stanowit podmorski
grzbiet podlegajgcy erozji i bedacy zrédtem materiatu klastycz-
nego w trakcie sedymentacji warstw szaflarskich i zakopianskich
(Gedl, 2000). Pézniej zapewne sam stat sie obszarem depozy-
cji, stanowigc strefe przejsciowg miedzy fliszem centralno- i ze-
wnatrzkarpackim. Obecnie jego pozostatosci mozna obserwowaé
w formie niewielkich ptatéw sfatdowanych w szerokopromienne
synkliny i stanowigcych dodatnie formy morfologiczne. Przez Hor-
witza (1935) byt okreslany jako flisz wewngtrzskatkowy, a przez
Birkenmajera (1970, 1977, 1986) — jako autochtoniczny paleogen
magurski i nazywany rowniez mtodszg ostong (starszg — stanowita
synorogeniczna formacja jarmucka; op. cit.).

Czajakowa Skata

jednostka niedzicka

Podsumowujgc — w obrebie fiszu centralnokarpackiego nie ma
struktur wskazujgcych na ruchy nasuwcze w bezposrednim jego sa-
siedztwie, ktére mogtyby mie¢ miejsce w miocenie: brakuje zaréwno
przestrzeni, jak i czasu (por. Jurewicz, 2018, 2022). Bardziej praw-
dopodobna wydaje sie by¢ koncepcja, ze osady autochtonicznego
paleogenu magurskiego lezgce niezgodnie na jednostkach pasa
skatkowego siegaja az po (?)najnizszy miocen, obejmujgc m.in. tak-
ze formacje z Kremnej. Jej obecnos¢ na terenie pasa skatkowego
wymaga dalszych prac, gdyz w toku badan w ramach aktualizacji
SMGP nie potwierdzono jej obecnosci (Jugowiec i in., 2025).

,Czarny flisz”: jurajski czy kredowy?

Zupetnie odrebny watek zwigzany ze sporami wokot pasa skatko-
wego dotyczy datowania ,czarnego fliszu” opisanego przez Horwit-
za (1926) oraz Horwitza i Rabowskiego (1930) jako ,czarna kreda”,
a ktérego wiek na podstawie amonitow i Slimakow zostat okres$lo-
ny przez Andrusova (1929) na $srodkowg jure. Sg to czarne tupki
z wktadkami mutowcow i cienkotawicowych piaskowcédw muskowi-
towych uziarnionych frakcjonalnie. Birkenmajer (1953) nazwat te
osady ,aalenem fliszowym” i ich wystepowanie wigzat poczgtkowo
z sukcesjg braniska, a pézniej rowniez z sukcesja Grajcarka, na-
dajgc im formalng nazwe ,formacja szlachtowska” (Birkenmajer,
1977). W miedzyczasie ozyty koncepcje kredowego wieku ,czar-

X,

FIG. 37. Przekroj geologiczny przez blok Homoli-Biatej Wody, ztozony z jednostki czorsztyniskiej o charakterze ptytowym i nasunietej na nig jednostki niedzickiej tworzacej fatd Czajakowej Skaty wg Birkenmajera (1979), zmieniony przez Jurewicz (1994, 2018);

litostratygrafia wg Birkenmajera (1970, 1977) i Barskiego i in. (2012); (lokalizacja przekroju na fig. 35). Jednostka czorsztyniska, formacje: 1 — tupkéw ze Skrzypnego (gérny aalen-dolny bajos); 2 — wapieni ze Smolegowej (dolny-gérny bajos); 3 — wapienia
z Krupianki (gérny bajos); 4 — wapienia czorsztyfiskiego (gorny bajos—tyton); 5 — wapienia dursztynskiego (gérny tyton); 6 — z Pomiedznika (alb). Jednostka niedzicka: 7 — tupkéw ze Skrzypnego (gorny aalen—dolny bajos); 8 — wapienia ze Smolegowej (dolny—

gorny bajos); 9 — wapienia z Krupianki (gérny bajos); 10 — wapienia niedzickiego (gorny bajos — kelowej); 11 — radiolarytow z Czajakowej (dolny-gérny oksford); 12 — wapienia czorsztynskiego (kimeryd-tyton); 13 — wapienia pieninskiego (walanzyn-barrem);

14 — z Kapusnicy (apt-alb). Plaszczowina magurska: 15 - szlachtowska (aalen-bajos); 16 — jarmucka (mastrycht-paleocen)
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nego fliszu” (Blaicher, Sikora, 1969, 1972) w nawigzaniu do ,suk-
cesji hulinskiej”. Pézniej wiek ,czarnego fliszu” byt wielokrotnie
obiektem badan stratygraficznych wykorzystujgcych rézne taksony,
ktére potwierdzaty jurajski wiek formacji szlachtowskiej (Birkenma-
jer, Pazdro, 1968; Btaszyk, 1968; Birkenmajer, Myczynski, 1977,
Krawczyk, Stomka, 1986). Koncepcja kredowego wieku powrdcita
ponownie w pracach Oszczypko i in. (2004, 2008). Dzieki kolej-
nym opracowaniom szybko zostata zaniechana (Birkenmajerii in.,
2008; Gedl, 2008a, b, c; Barski i in., 2010). Efektem ubocznym
doprecyzowania gérnego zasiegu formacji szlachtowskiej az po
pozny bajos byto wyeliminowanie jej z sukcesji pieninskiego pasa
skatkowego, tj. z jednostki braniskiej, gdzie w tym czasie trwata
sedymentacja weglanowa, co pozwolito na ostateczne powigzanie
jej z sukcesjg Grajcarka (Barski i in., 2012). Watek wieku ,czarnego
fliszu” jest szczegétowo omdwiony przez Wierzbowskiego (2026)
w tomie 1 ,Stratygrafia”.

Paleomagnetyzm i rotacje tektoniczne w Karpatach

Odrebna grupa kontrowersji dotyczy potencjalnego ruchu terranéw
i zwigzang z nim mozliwoscig rotacji Karpat centralnych wzgledem
Karpat zewnetrznych, ktéra mogta mie¢ miejsce migedzy wczesnym
a srodkowym miocenem. Wedtug starszych danych paleomagne-
tycznych (Bazenov i in., 1981) w tym okresie nastgpit obrot Kar-
pat centralnych w kierunku zgodnym z ruchem wskazéwek zegara
w stosunku do Karpat zewnetrznych o 65°, co zdaniem tych autoréw
powinno spowodowac lewoskretne przesuniecie o co najmniej Kil-
kadziesiat kilometrow wzdtuz pétnocnej granicy PPS (Birkenmajer,
1985). Koncepcja rotacji Karpat centralnych wzgledem zewnetrz-
nych w ujeciu K. Birkenmajera (op. cit.) moze miec¢ jednak obecnie
znaczenie jedynie historyczne. Przede wszystkim rezultaty badan
paleomagnetycznych Bazenova i in. (1981) nie spetniajg obecnie
wymaganych kryteriow wiarygodnos$ci zaréwno pod wzgledem sto-
sowanych metod statystycznych, jak i laboratoryjnych (Martoniin.,
2013). W szczegdlnosci rezultaty uzyskane z polskiej czesci pienin-
skiego pasa skatkowego trudno uzna¢ za znaczace. Liczne dane
paleomagnetyczne opublikowane w ostatnich latach wskazujg, ze
blok Karpat centralnych i wewnetrznych ulegt rotacji przeciwnej do
ruchu wskazéwek zegara (ang. counter-clockwise) w dwdch epizo-
dach, miedzy 18,5-17,5 min i 16,5-14,5 miIn lat temu (Marton i in.,
1999, 2016). Kat rotacji wynosit ok. 50—60°. W rotacji uczestniczyty
takze jednostki pieninskiego pasa skatkowego oraz ptaszczowiny
Karpat zewnetrznych (Marton i in., 2009), jednak wielko$¢ rotacji
w pasmie fliszowym oraz pieninskim pasie skatkowym (Martoniin.,
2013) byta bardziej zréznicowana, wieksza w zachodniej czesci
i mniejsza we wschodniej. Lokalne rotacje tektoniczne miaty miej-
sce rowniez po srodkowym i p6znym miocenie, czego dowodem
sg zrotowane deklinacje kierunkéw paleomagnetycznych w ande-
zytach pieninskich (Marton i in., 2004) oraz wypetnieniu basenu
orawsko-nowotarskiego (Tokarski i in., 2016).

Kierunki paleomagnetyczne uzyskane ze skat mezozoicznych
w Karpatach centralnych i pieninskim pasie skatkowym o wieku
starszym niz pézna kreda (np. Grabowski i in., 2008) wykazuja
w wiekszosci zupetnie odmienne trendy, wskazujgce na znacz-
ng rotacje o zwrocie zgodnym z ruchem wskazéwek zegara (ang.
clockwise), ktéra miata miejsce w p6znej kredzie, pomiedzy kon-
cowg fazg ruchdéw ptaszczowinowych a powstaniem basenow
gozawskich (Grabowski, Nem¢éok, 1999; Grabowski, 2000, 2005;
Marton i in., 2020). Réwniez skaty kredowe w pasmie fliszowym
nie wykazujg tak znacznych rotacji typu counter-clockwise, charak-
terystycznych dla sukcesji kenozoicznych (Grabowski i in., 2006;
Szaniawski i in., 2013).

Kluczowy problem w badaniach paleomagnetycznych lezy w kore-
lacji danych paleomagnetycznych z analizg strukturalng oraz w wy-
jasnieniu problemu kompensacji przestrzennej ruchu wynikajacego
z tak duzych katéw rotacji (Marton, Fodor, 1995; Kovac¢, Marton,
1998), a takze lokalizacji strefy ruchu. Stad tez, wielkoskalowe
rotacje postulowane przez paleomagnetykéw nie zawsze spotykajg
sie z powszechng akceptacjg (np. Szaniawski i in., 2013, 2020).

6.3.2.4. Ewolucja pieninskiego pasa skatkowego
w poznej kredzie, paleogenie i neogenie

Edyta Jurewicz

Dla petnego zrozumienia tego etapu ewolucji pieninskiego pasa
skatkowego nalezy przesledzi¢ wydarzenia, ktére miaty miejsce
u schytku sedymentacji oraz na poczatku ruchow tektonicznych,
prowadzgce do uformowania sie ptaszczowinowej budowy pasa
skatkowego. Jednym z nich byto zastgpienie sedymentacji pela-
gicznej przez fliszowg, co miato miejsce w koniaku i wigzato sie
z fatdowaniami i nasunieciami ptaszczowinowymi w potozonej na
potudniu strefie tatrzansko-fatrzanskiej (Nemcéok, Nemcok, 1994;
Plasienka, 2003a, b; Froitzheim i in., 2008). Gtéwny sktadnik fliszu
okreslanego jako preorogeniczny, a nazywanego fliszem sromo-
wieckim (formacja sromowiecka, fig. 33), stanowit materiat pocho-
dzacy z nowo formowanej na potudniu pryzmy akrecyjnej, wiec

mozna w nim znalez¢ skaty egzotyczne wzgledem pasa skatkowe-
go (Birkenmajer, 1977). Widac¢ to dobrze na przyktadzie zwirowca
z Bukowin stanowigcego ogniwo formacji sromowieckiej (fig. 33),
w ktérym mozna znalez¢ otoczaki dolomitéw pochodzgcych praw-
dopodobnie z triasu tatrzanskiego czy tez skaty krystaliczne.
Pierwsze okruchy bedace efektem niszczenia jednostek pasa skat-
kowego pojawity sie w santonie i mastrychcie w formacji jarmuckiej
(jarmucko-prockiej — siegajacej az po eocen (np. Misik i in., 1991;
Oszczypko i in., 2005; Oszczypko, 2006a; fig. 33)) majacej charak-
ter fliszu synorogenicznego (Birkenmajer, 1970, 1976, 1977, 1986).
Dokumentujg one moment rozpoczecia ruchéw fatdowo-ptaszczo-
winowych w pasie skatkowym, a mozna je spotka¢ w spagu na-
suniecia jednostki branisko-pieninskiej na czorsztynska (brekcja
gregorianska, np. Nemcok i in., 1989; PlaSienka, 2012a, b). Ruchy
tektoniczne majgce miejsce u schytku kredy i w poczatkach pa-
leocenu, okreslane jako ,mtodosubhercynskie” i ,laramijskie” (Bir-
kenmajer, 1979, 1986), spowodowaty rozbicie uwarunkowanych
strukturalnie stref sedymentacyjnych i zwigzanych z nimi sukces;ji
na poszczegolne jednostki ptaszczowinowe. Fatdowania i nasu-
nigcia postgpowaty stopniowo z potudnia, gdzie rozpoczety sie
w koniaku (Scheibner, 1968b; Birkenmajer, 1970, 1974) i byty kon-
tynuowane az po poézny paleocen, tj. do zakonczenia sedymentacji
formacji jarmuckiej w przyskatkowej czesci basenu magurskiego
(Birkenmajer i in., 1987; Birkenmajer, Dudziak, 1991). U czota jed-
nostki czorsztynskiej mozna spotkac réznej wielkosci olistolity,
bloki i klasty pochodzace z réznych jednostek pasa skatkowego
oraz spoza niego (np. blok bazaltu w Biatej Wodzie (Birkenma-
jer, 1970; Birkenmajer, Pécskay, 2000b; por. Birkenmajer, Wieser,
1990). Wchodza one w sktad ,dzikiego fliszu”, w ktérym pojawiaja
sie slady podwodnych osuwisk i sptywoéw grawitacyjnych (Jure-
wicz, 1997, 2018). W miare oddalania sie na pétnoc od jednostek
skatkowych zlepiehce i zwirowce (zlepieniec z Czarnej Wody) sg
zastepowane przez osady fliszowe, przechodzac stopniowo w for-
macje szczawnickg nalezgca do ptaszczowiny magurskiej (fig. 15).
Formacja jarmucka pojawia sie nie tylko na przedpolu i w spg-
gu jednostki czorsztynskiej, ale rowniez w oknach tektonicznych
pomiedzy jednostkami skatkowymi. Wigkszo$¢ takich stanowisk,
gdzie spod jednostek pasa skatkowego odstania sie flisz jarmucki
oraz starsze osady powstate w perypieninskim basenie Grajcarka,
znajduje sie na terenie Matych Pienin i Swiadczy o znacznej ampli-
tudzie przemieszczen grawitacyjnych.

Jednym z wazniejszych miejsc pokazujgcych ptaszczowinowg bu-
dowe pieninskiego pasa skatkowego jest potozony w rejonie Ja-
worek blok Homoli, w ktérym, dzieki gtebokiemu rozcieciu przez
Wawo6z Homole, mozna obserwowac obalony fatd Czajakowej Ska-
ty. Fald ten, ztozony ze skat nalezgcych do jednostki niedzickiej,
jest nasuniety na ptasko potozong jednostke czorsztynska (fig. 37).
We wczesniejszych koncepcjach obszar ten byt uznawany za relikt
poznokredowych struktur zwigzanych z fazg ,mtodosubhercynskg”
(Birkenmajer, 1970, 1979, 1986). Gtéwng przyczyng takiego niety-
powego dla pieninskiego pasa skatkowego zachowania miata by¢
obecnos¢ podtoza krystalicznego zapewniajgcego blokowi Homoli
sztywnosc¢ i ochrone przed pézniejszymi deformacjami. Wedtug tej
koncepcji sukcesja czorsztynska miata mie¢ charakter autochto-
niczny (na podobienstwo autochtonu wierchowego w Tatrach) i po-
wstac¢ na skorupie kontynentalnej budujgcej grzbiet czorsztynski.
W Swietle pézniejszych badan jednostka czorsztynska juz na eta-
pie fatdowan péznokredowych oderwata sie od swojego podtoza,
gdyz w jej spagu, pod migzszym kompleksem wapieni znajdowaty
sie podatne tupki i margle, na pétnocy byt potozony gteboki zbior-
nik magurski, a na potudniu $wiezo uformowana pryzma akrecyjna
(Jurewicz, 1994, 1997, 2005). Zaréwno sytuacja geotektoniczna,
jak i stosunki hipsometryczne sprzyjaty sptywom grawitacyjnym,
wskutek ktérych najpierw jednostka niedzicka zsuneta sie z po-
tudnia na ,autochton” czorsztynski, formujgc podparty uskokiem
fatd Czajakowej Skaty, a pézniej caty kompleks zeslizgnat sie
do potozonego na péitnocy basenu magurskiego w charakterze
megaolistolitu (fig. 38). To wtasnie wyjscie poza strefe najsilniej-
szych deformacji, jakie sg wigzane z pieninskim pasem skatkowym
i ,ptywanie” na miekkiej poduszce osadoéw fliszowych w basenie
magurskim zagwarantowato zachowanie sie ,przedeocenskich
struktur faldowych” w charakterze reliktu (por. Birkenmajer, 1970;
Jurewicz, 1997).

Ten w miare prosty obraz budowy geologicznej pieninskiego pasa
skatkowego komplikuje obecno$¢ tzw. tuski maruszynskiej (Bir-
kenmajer, 1986 i literatura cytowana). Sktadajg sie na nig osady
sukcesji myjawskiej, ktéra lokalnie pojawia sie przy potudniowe;j
granicy pasa skatkowego (np. Kéhler i in., 1993). Ewenement tej
sukcesji polega na tym, ze w jej profilu mozna obserwowac ciagte
przejscie od koniaku az po oligocen (w tusce maruszynskiej — od
goérnej kredy po dolny paleogen; Birkenmajer, Jednorowska, 1983;
Birkenmajer, 1986; Dudziak, 1990; Kostka, 1993) i nie zarejestro-
waty sie w nim péznokredowe fatdowania. Ta sytuacja wpisuje sie
w koncepcje Rakusa i Marschalko (1997) dotyczgcg strefy prze-
suwczej miedzy blokiem Karpat centralnych a pieninskim pasem
skatkowym, aktywnej od albu po paleogen. Wskutek tego ruchu
mogt powstac basen o charakterze pull-apartu, a w nim taka se-
kwencja osadéw (Jurewicz, 2005).
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We wczesnym paleogenie pieninski pas skatkowy stanowit po-
tudniowy brzeg basenu Karpat zewnetrznych, bedgc dla niego
jednym ze zrédet materiatu detrytycznego zasilajacego strefe
przypieninskg basenu magurskiego (brekcja z Milpo§; Plasienka
iin., 2012). W trakcie paleocensko-eocenskiego maksimum ter-
micznego (Storey i in., 2007; Haynes, Honisch, 2020) i zwigzanego
z nim podniesienia poziomu $wiatowego oceanu (Sotak, Starek,
1999) na obszar tatrzansko-fatrzanski wkroczyto morze i w ten
sposéb powstat centralnokarpacki basen paleogenski (Marschalko,
1968; Jacko, Janocko, 2000), ktéry wg Tari i in. (1993) oraz Ka-
zmeriin. (2003) miat charakter basenu przedtukowego zwigzane-
go z subdukcjg platformy europejskiej pod blok Karpat centralnych
(fig. 38). Sedymentacja w nim rozpoczeta sie zlepiencami i osada-
mi o charakterze wapieni numulitowych (formacja z Borowego lub
borowiecka), ang. Borove Formation (Gross i in., 1984, Janocko,
Jacko, 1999; zob. fig. 42 w podrozdziale 6.4.2.). Wkrotce doszto
do zalania pieninskiego pasa skatkowego i potgczenia wod basenu
centralnokarpackiego z basenem Karpat zewnetrznych (np. Ksigz-
kiewicz, LeSko, 1959), czego $ladem byty transgresywne osady
na jednostce haligowieckiej, znane jako zlepiefnce sutowskie (Ja-
noc¢ko, Jacko, 1999; Plasienka, 2011). W morfologii dna basenu
pas skatkowy stanowit zapewne wyniesienie (Birkenmajer, 1986),
z ktérego mogty obrywac sie olistolity (Jurewicz, 1997, 2005, 2018)
i sypa¢ materiat detrytyczny do potozonego na potnocy gtebokiego
basenu magurskiego (brekcja z Milpos$; Plasienka i in., 2012, 2016).
Pas skatkowy stanowit takze zrédto materiatu klastycznego warstw
szaflarskich w basenie centralnokarpackim (Gedl, 2000; fig. 38).
Stopniowo ulegat on degradacji i pograzeniu, stajagc sie obszarem
depozycji osadéw o charakterze fliszowym, ktére przez Horwitza
(1935) byty okreslane jako flisz wewngtrzskatkowy, a przez Bir-
kenmajera (1970, 1977, 1986) jako autochtoniczny paleogen ma-
gurski i nazywany réowniez mtodszg ostong (starszg — stanowita
synorogeniczna formacja jarmucka; op. cit.). Autochtoniczny paleo-
gen magurski w trakcie fatdowan i nasunie¢ ptaszczowinowych
w Karpatach zewnetrznych, tj. w miocenie, zostat sfatdowany w ta-
godne szerokopromienne synkliny stanowigce pozytywne formy
morfologiczne (Birkenmajer, 1970, 1986). Miocenskie faldowania
i nasunigcia ptaszczowinowe w Karpatach zewnetrznych w pota-
czeniu z aktywnoscig uskoku podhalanskiego oraz inwersjg catego
orogenu karpackiego spowodowaty kolejne rozbicie pieninskiego
pasa skatkowego na bloki o stromych potozeniach warstw.

Na strukture pasa skatkowego znaczny wptyw miat uskok podha-
lanski, oddzielajgcy go od potozonego na potudniu bloku tatrzan-
skiego, na ktérym w neogenie wskutek rotacyjnego wypietrzenia
Tatr uformowato sie synklinorium podhalanskie. Amplituda prze-
mieszczenia na uskoku podhalanskim siegajaca 4—6 km sprawita,
ze we fliszu powstata tzw. strefa fleksur przypieninskich (Mastel-
la, 1975), w ktérej warstwy przyjmujg strome, a nawet odwrécone
potozenia zob. fig. 41-43 w rozdz. 6.4.2.). W pétnocnym skrzydle
tego uskoku, tj. w pasie skatkowym, w ktérego budowie biorg udziat
skaty mniej podatne od fliszu, proces ciggnienia przyuskokowego
w potaczeniu z fatldowaniami w Karpatach zewnetrznych réwniez
doprowadzit do stromych i odwréconych potozen warstw. Réwno-
czesnie z przemieszczeniami na uskoku podhalanskim doszto do
kontrakcji pasa skatkowego i powstania uskokéw podtuznych (Bir-
kenmajer, 1986).

Oproécz uskokéw podtuznych, ktérych geneze Birkenmajer (1986)
taczyt z wczesnomiocenskg ,fazg sawska”, na geometrie pasa
skatkowego miaty wptyw uskoki poprzeczne wigzane ze $rod-
kowym miocenem i ,fazg styryjskg”’, zdominowane przez zespoét
o przebiegu NNW-SSE. Sg wsrdd nich uskok Krowiarek (orawski)
ograniczajacy blok Tatr od zachodu; uskok Czarnego Dunajca,
wzdtuz ktérego pas skatkowy w zachodnim skrzydle chowa sie pod
osadami neogenskimi; uskoki Biatki, Dunajca (fig. 14, 35), a dalej
ku wschodowi — Rieki, Popradu i Udola, gdzie pas skatkowy zmie-
nia bieg z réwnoleznikowego na WNW-ESE wskutek przemiesz-
czen na tych uskokach. W tej czesci zaznacza sie prawoprzesuw-
czy charakter tych uskokéw, odpowiedzialnych za sigmoidalne
podgiecia warstw widoczne w obrebie pasa (Plasienka, 2012;
Jurewicz, 2018). Obecnos¢ uskokéw prawoskretnych jest zwigza-
na z przesuwczym rezimem tektonicznym w podtozu Karpat, tj.
w platformie epiwaryscyjskiej, ktére sg réwnolegte do jej krawedzi,
czyli strefy Teisseyre’a-Tornquista (np. Dadlez i in., 1995). Wzdtuz
tych uskokéw byty rejestrowane trzgsienia ziemi (Wiejacz, 1994;
Guterch, 2005; Wiejacz, Debski, 2009). Uskokiem o najbardziej
zauwazalnym wptywie na allochton karpacki jest uskok nazwa-
ny przez Birkenmajera (1979) uskokiem Dunajca, ktéry przesuwa
péinocng granice pasa we wschodnim skrzydle o ok. 700 m ku
S. Uskok ten stanowi przedtuzenie strefy tektonicznej Krakéw—
Myszkow, tj. granicy miedzy blokiem matopolskim i gérnosigskim
(Zaba, 1996, Buta i in., 1997; Jurewicz, 2005, 2018; Nejbert i in.,
2012). Uskok ten jest rowniez odpowiedzialny za obnizenie podtoza
platformowego w spagu ptaszczowiny magurskiej, ktére przy kon-
takcie z pasem skatkowym jest potozone na gtebokosci ok. 3,2 km
p.p.m. po zachodniej stronie uskoku, a po wschodniej obniza sie
do ok. 7 km p.p.m. (Zuchiewicz, Oszczypko, 2008; Jurewicz, 2018).
Tendencja obnizania sie podtoza ku wschodowi jest widoczna na
kolejnych uskokach o rownolegtym przebiegu.

Z towarzyszacymi strefie tektonicznej Krakéw—Myszkow (Krakéw—
Lubliniec) uskokami opierzajgcymi (Jurewicz, 2005, Nejbert i in.,
2012) sg zwigzane dajki andezytowe (Wzar, Bryjarka, Jarmuta,
Krupianka — Matkowski, 1921, 1958, Birkenmajer, 1996; Birken-
majer, Wieser, 1990; Birkenmajer, Pécskay, 1999, 2000a). Majag
one przebieg w przyblizeniu réwnolegty do biegu pasa skatkowego
i sg poprzemieszczane przez uskoki poprzeczne. Tylko jedna, naj-
mtodsza zyta potozona na gorze Wzar ma bieg zgodny z uskokiem
poprzecznym (Birkenmajer, 1979). Intruzje andezytowe sg skut-
kiem dekompresji odpowiedzialnej za podniesienie magmy (Pin
iin., 2004; Seghedi i in., 2004), a spowodowanej pull-apartem
ekstensyjnym zwigzanym z aktywnoscig wzdtuz wspomnianego
wyzej uskoku prawoprzesuwczego o biegu NW-SE, korelowanego
ze strefg Krakow—Myszkow (Nejbertiin., 2012). Wczesniej powsta-
nie andezytow byto wigzane z tzw. Pieninska Linig Andezytowg
o biegu WNW-ESE, przecinajgcg skosnie pas skatkowy, ktorg
tgczono z uskokiem Odry (Birkenmajer, Pécskay, 1999, 2000a;
Birkenmajer, 2003). Wbrew nazwie andezyty pieninskie nie wyste-
puja w pasie skatkowym, lecz w obregbie ptaszczowiny magurskiej
lub w szariskiej strefie przejsciowej (Jurewicz, 2018), wczesniej
nazywanej ,jednostka” Grajcarka. W podobnym konteks$cie geo-
tektonicznym i potozeniu wzgledem pieninskiego pasa skatkowego
wystepuja intruzje andezytow i bazaltdow na Morawach, gdzie réw-
niez sg zwigzane z uskokiem prawoprzesuwczym o biegu NW-SE
i sg ulokowane na przedpolu pasa skatkowego (Nejbertiin., 2012).

Andezyty wystepujg w formie dajek, ktérych kolejne generacje to
andezyty plagioklazowo-amfibolowe, magnetytowe i amfibolowo-
-augitowe (Matkowski, 1921, 1958; Birkenmajer, 1979). Magmatyzm
andezytowy w rejonie pasa skatkowego od strony geochemiczne;j
i sytuacji geotektonicznej ma charakter przejsciowy miedzy pro-
wincjg karpacko-panonskg a centralnoeuropejska (Nejbert i in.,
2012). Sktad chemiczny andezytéw jest poréwnywalny z wapniowo-
alkalicznymi wulkanitami w obszarze Karpat: od bogatych w glin
bazaltéw, poprzez andezyty bazaltowe do andezytéw (Pin i in.,
2004; Seghedi i in., 2004; Pecskay i in., 2006; Lexa i in., 2010).
Datowanie metodg K-Ar wykazato, ze aktywno$¢ magmowa mia-
ta miejsce w przedziale 13,5-10,8 min lat (Birkenmajer, Pécskay,
1999, 2000a). Datowania U-Pb cyrkonéw przeprowadzone za po-
moca ablacji laserowej dla andezytéw Bryjarki i Jarmuty wykazaty
wiek 11,2—11,1 mIn lat (Anczkiewicz, Anczkiewicz, 2016). Starsze
dajki o rozciggtosci rownolegtej do pasa skatkowego (Krupianka,
Jarmuta, Bryjarka i starsze dajki na Wzarze), a korelowane przez
Birkenmajera (1986) z fazg sawska, zastygaty nie osiggngwszy
powierzchni. Jedynie powstanie najmtodszej zyty andezytowej
na Gorze Wzar o orientacji potudnikowej mogto mie¢ charakter
eksplozywny. Swiadczy o tym obecno$é licznych pecherzykéw
gazowych oraz brekcji ztozonych z andezytow i skat osadowych.

6.4. POSTOROGENICZNY BASEN
PALEOGENSKI KARPAT CENTRALNYCH
Mirostaw Ludwiniak

Sfatdowane i ponasuwane na siebie w péznej kredzie utwory me-
zozoiczne Centralnych Karpat Zachodnich zostaty przykryte se-
nonsko-kenozoicznym kompleksem osadowym (patrz: poprzedni
rozdz.) i wulkanitami. Po ustaniu péznolutecko-bartonskiej ($rod-
kowoeocenskiej) kompresji i przerwie w sedymentacji, na podtozu
zbudowanym z jednostek Centralnych Karpat Zachodnich rozwinat
sie nowy basen typu fore-arc — paleogenski basen centralnokar-
packi (Central Carpathian Paleogene Basin; m.in. Sotak i in., 2001;
Gross, 2008; Kovac i in., 2016).

Utwory jego wspotczesnie zachowanej czesci o powierzchni ok.
9000 km? stanowig wypetnienie obnizen miedzy wyniesionymi ma-
sywami zachodniej i srodkowej czesci Zachodnich Karpat Central-
nych (fig. 39). Ciggty pas wychodni utworow paleogenskich biegnie
rownoleznikowo od miejscowosci Terchova w srodkowej po rejon
Humennego we wschodniej czesci Stowacji (Lexa i in., 2000). Na
zachdéd od gtéwnego pasa wychodni utwory paleogenu central-
nokarpackiego wystepujg w obrebie izolowanych subbasenow:
zylinsko-rajeckiego, turczanskiego, Hornej Nitry, Banovcéw n.
Bebravou, Handlovej, na potudnie zas w rejonie Brezna (Lexa i in.,
2000). W czesci wschodniej pas utworéw paleogenu centralno-
karpackiego znajduje swoja kontynuacje w postaci izolowanych
wychodni w rejonie Pere¢ina w zachodniej czesci Ukrainy (Jan-
kowski i in., 2004). W swojej gtéwnej, najbardziej rozlegtej cen-
tralnej czesci paleogenski basen centralnokarpacki dzieli si¢ na
trzy czesci: basen podhalanski, basen liptowski i basen lewocki
sensu lato (tj. obejmujgcy rowniez depresje Hornadu i Popradu
oraz Pogorze Szaryskie; stow. SariSskie) (fig. 39). Uzyty tutaj ter-
min ,basen podhalanski” odnosi sie do czesci paleogenskiego ba-
senu centralnokarpackiego lezacej na obszarze Orawy, Podhala
i pétnocno-zachodniego Spiszu. Uzycie terminu ,basen orawski”
sensu Sotakiin. (2001) na okreslenie lezgcej na obszarze Stowa-
cji orawskiej czesci paleogenu centralnokarpackiego mogtoby by¢
mylace. Nazwa ta jest bowiem uzywana w literaturze w odniesieniu
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do $rédgdrskiego, neogenskiego basenu lezgcego na pograniczu
Polski i Stowacji (patrz: m.in. tozinski i in., 2017; Ludwiniak i in.,
2019) (zob. tez rozdz. 6.7).

6.4.1. Rozwdj paleogenskiego basenu
centralnokarpackiego

Po zakonczonych w turonie ruchach nasuwczych ptaszczowin fatri-
kum i hronikum w Zachodnich Karpatach Centralnych front defor-
macji przesuwat sie stopniowo ku pétnocy, obejmujgc z poczagtkiem
koniaku utwory basenu pieninskiego i docierajgc na przetomie
poznej kredy i paleocenu do grzbietu czorsztyhnskiego. Obszar
Zachodnich Karpat centralnych ulegat w tym czasie wypigtrzaniu
i erozji. Silnie speneplenizowany obszar Karpat centralnych i wcigz
erodowany obszar pieninski stanowit rozlegta przestrzen akumu-
lacyjng dla basenu paleogenskiego (Marschalko, 1968). Podtoze
przysztego basenu paleogenskiego stanowity paleozoiczne skaty
krystaliczne Karpat centralnych wraz z ich mezozoiczng pokrywa
osadowag (fig. 14, 39).

Sedymentacja w paleogenskim basenie Karpat centralnych zapo-
czatkowana zostata w trakcie srodkowo-péznoeocenskiej trans-
gresji postepujacej od strony zbiornika perytetydzkiego Karpat Ze-
wnetrznych (Andrusov, Kéhler, 1963) i trwata do najp6zniejszego
oligocenu — wczesnego miocenu (m.in. Sotak i in., 1996; Sotak,
Bebej, 1996; Gedl, 2000; Garecka, 2005). Sumaryczna migzszos¢
zachowanej sukcesji osadowej paleogenu centralnokarpackiego
siega 4000 m (Watycha, 1976; Ludwiniak, 2010). Jej utwory zostaty
podzielone na szereg formacji nalezgcych do tzw. grupy podta-
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wybrane uskoki
FIG. 39. Pozycja paleogenskiego basenu
centralnokarpackiego na tle jednostek
strukturalnych Zachodnich Karpat
(wg Lexy i in., 2000; Plasienki, 2003b;
Bezéaka i in., 2004 — zmodyfikowano)

trzanskiej (Gross i in., 1984). Jej wyzszg czes¢ okresla sie w pol-
skiej literaturze mianem ,fliszu podhalanskiego” (fig. 40). W jej spa-
gowej czesci lezg bazalne zlepience i brekcje zawierajace lokalny
materiat z erodowanego masywu tatrzanskiego. Stanowig one wy-
petnienie zagtebien odziedziczonego reliefu podtoza, odmtodzone-
go w wyniku aktywnos$ci uskokéw synsedymentacyjnych, zwigzane;j
z ruchami blokéw podtoza w rezimie ekstensyjnym (Passendorfer,
1958, 1959; Sokotowski, 1959; Roniewicz, 1969). W wyniku dalszej
transgresji osadzity sig¢ ptytkomorskie utwory rampy weglanowe;j.
Wyzej nad nimi lezg margliste utwory powstate juz w priabonie (naj-
pozniejszy eocen) w gtebszym zbiorniku. Wystepuje w nich jednak
detrytus flory Igdowej, co $wiadczy o blisko$ci erodowanego ladu,
jak rowniez o wcigz aktywnej tektonice blokowej (Gtazek, Zastaw-
niak, 1999; Machaniec i in., 2010; Dgbrowska, Jurewicz, 2013).
Opisane wyzej utwory transgresywne oraz ptytkomorskie utwo-
ry serii weglanowej wydzielono jako formacje borowiecka (Gross
iin., 1984; tzw. eocen numulitowy — Roniewicz, 1969; Bartholdy
iin., 1999; fig. 40) o sumarycznej migzszosci siegajgcej ok. 500 m
(Tomaszczyk i in., 2009). Na przetomie priabonu i rupelu (granica
eocen/oligocen), wskutek eustatycznego podniesienia poziomu
morza i prawdopodobnego pulsu subsydencji tektonicznej doszto
do pogtebienia zbiornika i zmiany charakteru sedymentacji na gte-
bokomorska (zbiegto sie to w czasie z pulsem termicznym terminal
Eocene event — Sotak, 2010). Powstaty osady turbidytowe fliszu
proksymalnego o znacznym udziale materiatu gruboklastycznego
(warstwy szaflarskie; warstwy szambronskie sensu Chmelik, 1957;
fig. 40). Wyzej w profilu lezg drobnoklastyczne utwory z rzadkimi
przetawiceniami piaskowcow i tupkéw typu menilitowego (formacja
hucianska; warstwy zakopianskie — Gotgb, 1959; fig. 40). Kolejny
etap sedymentacji reprezentuja lezgce wyzej utwory typowego fli-
szu — turbidyty o mniej wiecej rownych proporcjach piaskowcow



i skat drobnoklastycznych (formacja zuberecka, warstwy chocho-
towskie; fig. 40). W obrebie tej formacji rozpoznano wigkszos¢
z ok. 30 poziomoéw tufitow, bedgcych swiadectwem owczesnej
aktywnosci wulkanicznej na obszarze wewnetrznej czesci Karpat
Zachodnich (Roniewicz, Westwalewicz, 1974). Profil zamykaja re-
gresywne utwory formacji biatopotockiej zbudowanej z masywnych
piaskowcow (akwitan — Garecka, 2005; jej odpowiednikiem sa za-
chowane szczatkowo w polskiej czesci basenu warstwy ostryskie;
fig. 40). W kazdej z ww. formacji wystepujg gruboklastyczne utwory
stozkow o bardzo zréznicowanej migzszosci wyodrebnione jako
ogniwo pucowskie (Gross i in., 1982; fig. 40).

W sensie geotektonicznym historia paleogenskiego basenu cen-
tralnokarpackiego jest zwigzana z akrecjg ztozonego terranu AL-
CAPA i jego dokowania do krawedzi ptyty europejskiej. Basen
ten uformowat sie w obrebie pétnocnej, marginalnej czesci ptyty
ALCAPA nasuwajacej sie na subdukujgca ptyte pétnocnoeuropej-
ska (m.in. Royden, Baldi, 1988; Csontos i in., 1992; Kovac i in.,
1993, 1998; PlasSienka i in., 1997; Fodor i in., 1999; Zoetemeijer
iin., 1999; Golonka i in., 2005). Jego powstanie mozna ttumaczy¢
warunkami ekstensji, ktéra wywigzata sie w obrebie gérnej ptyty
w wyniku dziatania mechanizmu wstecznego odginania pograzajg-
cej sie pod nig ptyty europejskiej (ang. slab pull mechanism). Jest
on interpretowany jako basen przedtukowy (ang. fore-arc basin;
Kazmériin., 2003). Procesy zwigzane z subdukcjg byty dodatko-
wo komplikowane ruchami prawoprzesuwczymi wzdtuz pétnocnej
granicy bloku Zachodnich Karpat centralnych, zwigzanymi z rotacjg
ptyty ALCAPA w kierunku przeciwnym do ruchu wskazéwek zegara
i jej ekstruzjg w kierunku poétnocno-wschodnim (m.in. Ratschba-
cheriin., 1991; Marton i in., 1999, 2016). W $srodkowym—-p6znym
miocenie miat miejsce poczagtek wypietrzania i ekshumacji pale-
ogenskiego basenu centralnokarpackiego (14—6 min lat — Anczkie-
wicz i in., 2013). Wskutek tego doszto do usuniecia gérnych partii
profilu wypetniajgcych go utworéw. Migzszos$¢ usunietych utworéow
jest szacowana na <3 km w zachodniej do >7 km we wschodniej
czesci basenu podhalanskiego (Anczkiewicz i in., 2005; Srodon
iin., 2006) lub odpowiednio 2 do 5 km (Anczkiewicz i in., 2013).

6.4.2. Tektonika paleogenu
centralnokarpackiego. Synklinorium
podhalansko-skoruszynskie

Utwory paleogenskiego basenu Karpat centralnych sg zdeformo-
wane tektonicznie w umiarkowanym stopniu (Mastella, 1975; Ma-
stella, Ozimkowski, 1979). Strefy silniejszych deformacji sg zwig-
zane przede wszystkim z duzymi strefami uskokowymi, gteboko
zakorzenionymi w podtozu utworéw paleogenskich (m.in. Sotak,
Janocko, 2001; Ludwiniak i in., 2019).

Lezacy w granicach Polski, wysuniety najbardziej ku pétnocy $rod-
kowy sektor paleogenskiego basenu centralnokarpackiego ma for-
me asymetrycznego synklinorium, okreslanego jako synklinorium
podhalansko-skoruszynskie, o szerokos$ci kilkunastu kilometréw
(Halicki, 1963; Ozimkowski, 1991; Ludwiniak i in., 2019). Jego po6t-
nocng granice stanowi kontakt tektoniczny z pieninskim pasem
skatkowym (Uhlig, 1897, 1903). W czesci potudniowej utwory pa-
leogenu kontaktujg sedymentacyjnie z utworami jednostek reglo-
wych, a lokalnie lezg na utworach krystaliniku tatrzanskiego (m.in.
Kuzniar, 1910; Limanowski, 1910; Roniewicz, 1969). Na odcinku
miedzy Trsteng a Migtustwem strefa kontaktu synklinorium z pa-
sem skatkowym jest przykryta niezgodnie utworami neogenskimi
basenu orawskiego (fig. 14, 41 i 42; Watycha, 1976; Gross i in.,
1993) (zob. tez rozdz. 6.7). Synklinorium podhalansko-skoruszyn-
skie kontynuuje sie na obszarze stowackiej czesci Orawy, gdzie
zamyka go od zachodu regionalna potudnikowa strefa uskokowa
Zazrivd—Parnica (Kovag, Hok, 1993; Gazi, Marko, 2006). W kierun-
ku wschodnim za$ przedtuza sie na obszar stowackiego Spiszu,
gdzie ogranicza go od wschodu strefa uskokowa Ruzbachow (Ma-
hel, 1986; Nemcok, 1993).

Zasadnicze ramy strukturalne synklinorium zaczety sie ksztattowaé
na przetomie p6znego oligocenu—wczesnego miocenu. W wyniku
postepujacej potudnikowej kompresji i odmtodzenia uskokow w me-
zozoicznym podtozu utworéw paleogenskich utworzyty sie réwnole-
gte réwnoleznikowe strefy tektoniczne (fig. 41, 42; m.in. Mahel, 1969;
Mastella, 1975; Ludwiniak, 2010 i cytowane tam prace). W tym czasie
byty juz takze aktywne niektére regionalne poprzeczne/skosne strefy
uskokowe przecinajgce utwory paleogenu (m.in. strefa Krowiarek —
patrz: Ludwiniak i in., 2019 i cytowane tam prace).

Zapoczgtkowane w srodkowym—po6znym miocenie wypietrzanie
synklinorium, masywu tatrzanskiego i sgsiednich obszaréw skut-
kowato erozyjnym usunieciem kilkukilometrowej, gérnej czesci
profilu utworéw fliszowych (m.in. Srodon i in., 2006; Anczkiewicz
iin., 2013). Wtedy tez uformowaty sie pozostate poprzeczne strefy
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uskokowe, m.in. strefy Bialego Dunajca i Biatki (fig. 14, 41). Z eta-
pem wypietrzania wigzato sie rowniez pewne przemodelowanie
istniejgcych juz struktur réwnoleznikowych (widoczne chociazby
w nieco silniej wystromionych warstwach fliszowych w strefie przy-
tatrzanskiej).

2. TEKTONIKA
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FIG. 40. Litostratygrafia i korelacja utworéw paleogenu centralnokarpackiego w polskiej i stowackiej czesci synklinorium podhalansko-skoruszynskiego (wg Cieszkowskiego i in., 2009 — zmodyfikowano)
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6.4.2.1. Rownoleznikowe strefy tektoniczne
synklinorium podhalansko-skoruszynskiego

Jak juz wspomniano, w tektonice synklinorium zaznacza sie
rownoleznikowa strefowos$¢ (Mastella, 1975; Ludwiniak, 2008,
2010; fig. 41, 42). Na podstawie zmiennosci cech strukturalnych
wyrézniono tu (od potudnia ku pétnocy):

— strefe przytatrzanska;

strefe potudniowego skrzydta synklinorium;

strefe osiows;

strefe warstw o matych upadach;

strefe tzw. fleksury przypieninskiej;

strefe kontaktu z pieninskim pasem skatkowym.

Potudniowg granice synklinorium stanowi kontakt sedymentacyj-
ny utworéw paleogenu centralnokarpackiego (,eocenu numulito-
wego”) z utworami jednostek reglowych Tatr i Gér Choczanskich.
Rozciggajgcy sie w odlegtosci od ok. kilkuset metréow do 1,5 kilo-
metra na potnoc od linii tego kontaktu waski pas zaburzen tekto-
nicznych (strefa przytatrzanska) charakteryzuje sie obecnoscig
mezofatdéw o potudniowej wergencji, ktérym czesto towarzyszg
zapadajgce ku N uskoki odwrécone (fig. 42; Mastella, Mizerski,
1977; Ludwiniak, 2010). Strefa przytatrzanska jest umiejscowiona
w potudniowej czesci strefy potudniowego skrzydta synklino-
rium, ktéra ma charakter monokliny, w obrebie ktérej upady warstw
malejg stopniowo ku poétnocy od ok. 40° (lokalnie ok. 50°N) do kilku
stopni na potnoc w kierunku jego osiowej czesci (fig. 42).

Strefe osiowg synklinorium charakteryzujg lezgce poziomo lub
nieznacznie wychylone w réznych kierunkach warstwy oraz licz-
ne mezofatdy o osiach w przyblizeniu réwnolegtych do general-
nego przebiegu synklinorium. Ma ona zmienng szerokos¢ — ok.
2,5-3,5 km migdzy Chochotowem i Suchem na zachodnim Pod-
halu i zweza sie w kierunku wschodnim do ok. 1,3-2,4 km miedzy
Osturnig a Wielkg Frankowg w stowackiej czesci Spiszu (fig. 41,
42; Ludwiniak, 2010; Gtowacka, 2010). O$ synklinorium jest gene-
ralnie pozioma badz nieznacznie wychylona (2-3°), a kierunek jej
zanurzania jest zmienny. Przebieg synklinorium i kierunek jego osi
zmienia sie od ENE-WSW na obszarze potudniowej Orawy, po-
przez rownoleznikowy w jego srodkowym, podhalanskim segmen-
cie do ESE-WNW na Spiszu. Jedynie w $rodkowej cze$ci oraw-
skiego segmentu synklinorium, miedzy Chlebnicami a Orawskim
Biatym Potokiem, ma ksztatt sigmoidy (patrz: np. Lexaiin., 2000).
Owo sigmoidalne wygiecie jest efektem ruchu lewoprzesuwczego
wzdtuz uskoku bedgcego czescig duzej, regionalnej strefy dyslo-
kacyjnej Mur—Miirz—Zilina.

Ku poétnocy strefa osiowa przechodzi w strefe warstw o matych
upadach, bedgca czescig péinocnego skrzydta synklinorium
(fig. 42). Charakteryzuje sie ona stosunkowo tagodnym zapada-
niem warstw (10-25°) ku potudniowi, w kierunku strefy osiowej.
Z kolei strefa warstw o matych upadach ograniczona jest od pét-
nocy strefa tzw. fleksury przypieninskiej (fig. 41, 42; Mastella,
1975). Jest to kilkusetmetrowy pas utworéw, ktérego potudniowa
krawedz zaznacza sie nagtym podstromieniem warstw — do nie-
malze pionowego, a niekiedy odwrdconego potozenia i rownie
szybkim spadkiem wartosci ich upadéw w kierunku pétnocnym.
Architektura strefy ,fleksury przypieninskiej” jest zréznicowana:
w niektérych segmentach synklinorium przybiera ona forme poje-
dynczego fatdu, w innych za$ tworzy jg kilka mniejszych réwno-
legtych fatdow monoklinalnych. Warstwy w ich obrebie sg silnie
wystromione, czesto pionowe, a w niektorych przypadkach lezg
w potozeniu odwréconym (Ludwiniak, 2018). W tych czesciach syn-
klinorium, w ktérych strefa przebiega w obrebie komplekséw o rela-
tywnie wiekszym udziale piaskowcow, zamiast fatdéw monoklinal-
nych wystepujg uskoki zrzutowe. W obu przypadkach potudniowe
skrzydta tych struktur sg, odpowiednio, obnizone lub zrzucone.
Catkowite sumaryczne przemieszczenie pionowe utworéw pale-
ogenskich wzdtuz tej strefy jest szacowane na ok. 800 m (Mastella
iin., 1996). Na zachodnim Podhalu, w rejonie Cichego i Mietustwa,
wystepuje pas silnie wystromionych utworéw fliszowych, lezgcych
niekiedy w potozeniu odwréconym (Ludwiniak i in., 2019). Struk-
tura ta, opisywana kiedys jako ,fatd Pasieki”, jest prawdopodob-
nie strukturalnym ekwiwalentem strefy ,fleksury przypieninskiej”
(fig. 41; Gotgb, 1952). Wspomniany pas stromych warstw przedtuza
sie dalej ku zachodowi w rejon Trsteny w stowackiej czesci Ora-
wy. Z kolei ku wschodowi, na obszarze stowackiego Spiszu, pas
zaburzen zwigzany ze wspomniang strefg mozna przesledzi¢ do
wsi Stranany (Ludwiniak, 2018). Strefa ,fleksury przypieninskiej”
rozwineta sie najprawdopodobniej nad gteboko zakorzenionym
uskokiem odwréconym, bedacym czescig pozytywnej struktury
kwiatowej tworzgcej obecne zasadnicze ramy strukturalne pienin-
skiego pasa skatkowego (Plasienka i in., 1997; PlaSienka, 2011;
Golonka i in., 2019).

Najbardziej wysunieta na pétnoc strefa kontaktu z pieninskim
pasem skatkowym charakteryzuje si¢ najsilniejszymi deforma-
cjami tektonicznymi w stosunku do pozostatej czesci synklinorium
(fig. 42; m.in. Mastella, 1975; Mastella i in., 1988; Plasienka i in.,
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2013; Ludwiniak, 2018). Sam kontakt jest gteboko zakorzeniona,
stromg strefg o charakterze uskoku odwréconego o zréznicowa-
nym upadzie (Mastella, 1975; Mastella i in., 1988; Nemc¢ok, 1990a,

b; Mofkovsky i in., 1992; Gross i in., 1993; Plasienka, Mikus, 2010; . e 8 s g 8 3 8 8
Ludwiniak, 2018; Golonka i in., 2019; Karcol, Pasteka, 2020). g 0 % TP b ¥ i i & &
Wzdtuz strefy kontaktu stwierdzono liczne wystgpienia martwic 5 z

wapiennych i wysiekéw siarkowodoru (m.in. Mastella, 1975; Ma- § g

stella i in., 2012; Mastella, Rybak-Ostrowska, 2012; Ludwiniak, S8 g

2018). O wgtebnym charakterze tego kontaktu $wiadczy rowniez v 3

wystepowanie bezposrednio ponad nim dodatniej anomalii termicz- £

nej (Pomianowski, 1988). Przebieg strefy kontaktu mozna réwniez
przesledzi¢ w obrazie anomalii grawimetrycznych (Porzucek i in.,
2023).

1km

Najintensywniejsze deformacje wystepujg w bezposrednio przy-
legajgcym do kontaktu, réownolegtym do niego waskim pasie
o szerokosci od kilkunastu do kilkudziesieciu metrow (fig. 42,
43). Wystepujg tu réwnolegte do linii kontaktu strome uskoki,
ktore wykazujg czesto znaczgcg sktadowg zrzutowg. Czes¢ po-
wierzchni tych uskokéw zapada ku potnocy, a czes$¢ ku potudniowi,
przy czym zrzuconymi sg ich skrzydta potudniowe. Intensywne-
mu zuskokowaniu towarzyszy wystepowanie pasm kataklazytéw
i brekcji. Strefa kontaktu jest ponadto poprzecinana poprzecznymi
i skosnymi stromymi uskokami o réznej skali i dominujgcej orien-
tacji NNW-SSE i NE-SW (Mastella i in., 1988; Ludwiniak, 2018).
Uktad geometryczny tych uskokéw, jak rowniez wystepujacych
w tej strefie licznych mezouskokéw przesuwczych, wskazuje, ze
kontakt pieninskiego pasa skatkowego i synklinorium podhalansko-
-skoruszynskiego ma charakter dyslokacji o transpresyjnym, pra-
woprzesuwczym charakterze (Ratschbacheriin., 1993; Ludwiniak,
2018). W bezposrednim sgsiedztwie kontaktu warstwy sg silnie
wystromione, niekiedy lezg pionowo bgdz zapadajg ku poétnocy
w pozycji odwréconej. Kilkadziesigt metréow od kontaktu warstwy
zapadajg konsekwentnie na potudnie, a wartosci upadéw maleja
stopniowo w tym kierunku. Przejawy zaburzen tektonicznych zwig-
zanych ze strefg kontaktu sg widoczne w przylegajgcym do niego
pasie o szerokosci 1,5—-2 km, ograniczonym od potudnia ww. strefg
Jfleksury przypieninskiej” (fig. 41, 43).

¥
w zachodniej czesci Podhala (na podstawie Ludwiniak, 2010; zmodyfikowano;

FIG. 42. Przekroj geologiczny przez synklinorium podhalansko-skoruszynskie
lokalizacja przekrojéw — patrz fig. 41)
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(Plasienka i in., 1998). W utworach tych stwierdzono dos¢ liczne
wystepowanie materiatu pochodzenia ofiolitowego: serpentynitéw
oraz detrytusu spineli (Sotak, Bebej, 1996).
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Utwory fliszowe strefy Sambron—Kamenica reprezentujg najpraw-
dopodobniej osady basenu potozonego wzdtuz strefy szwu, ufor-
mowanego pod wptywem aktywnej subdukcji. Wyzej wymienione
serpentynity pochodzg najprawdopodobniej z tuski ultrabazytow
wywleczonych ku gérze wzdtuz krawedzi ptyty Centralnych Karpat
w strefie kolizji. Zostaty one nasuniete wstecznie na mniej zaan-
gazowane tektonicznie utwory paleogenu centralnokarpackiego
(Rudinec, 1989).

re%ﬁye-FJi-\‘ Kstrefa skrzydta potudniowego —P‘{— strefa
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Zazriva—Budapest fault system — Kovac, Hok, 1993). Kilkuetapowe = —
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towe wzdtuz tej strefy doprowadzity do uformowania charaktery- 3 ©. 8 8 ° 3 8 S 8 S
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stycznej sigmoidy (tzw. sigmoida Zazrivej), wyraziscie podkres-
lonej przesunieciem struktur pieninskiego pasa skatkowego, jak
réwniez znacznym zrzutem jej E skrzydta (fig. 14; Polakiin., 2008;
Gazi, Marko, 2006). W efekcie znacznego zrzutu i pézniejszej de-
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nudacji utwory paleogenu centralnokarpackiego w jej wschodnim
skrzydle kontaktujg bezposrednio z utworami mezozoicznymi jed-
nostek Karpat Centralnych w jej skrzydle zachodnim, tworzgcymi
w tym miejscu pasmo gorskie Matej Fatry.

Strefa uskokowa Krowiarek
Biegngca w kierunku NE-SW strefa uskokowa Krowiarek przeci-

na zachodnig czes¢ synklinorium podhalansko-skoruszynskiego
(fig. 14, 41; Bac-Moszaszwili, 1993). Mozna jg przes$ledzi¢ na dy-
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FIG. 43. Przekr6j geologiczny przez pétnocng czese
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lokalizacja przekroju — patrz fig. 41)

PPS
\

V4

kongaktu
ogniwo $rodkowe

warstwy zakopianskie dolne
(formacja hucianska — cze$¢ dolna)
ogniwo goérne
ogniwo dolne

(exsuoiquiezs efoewoy)
apsieyezs Amjsiem

strefa

@)

@)

poedieyoulenusd usbosjed

~
53 o
= =
X 5
<o ) ; €
o g <=~ © z ‘1;-’._
k:‘_— y'") ~ o oq)

5 43 9] c c 3
O = - - T Qo & >0
S ALY S 259285
Q)>\ . Ec -HS_Q.__
< N Se 32037@
PR #c olofl
»wQ ol O oo >
S o» Lo
o1l woE&Ecc’c
TS 5HOLOg
ELQ £c£ 3oy
= 5 ® O mm;
eE ELz=z=2

®| |®

L ]
(exsuiuaid exysoupal)
Amodjpeqs sed pisuluald

stansie ok. 120 km miedzy Limanowa, gdzie przecina ona utwory
ptaszczowiny magurskiej, po Ruzomberk. Kontaktujg wzdtuz niej
utwory paleogenu centralnokarpackiego basenu liptowskiego
z utworami mezozoicznymi jednostki choczanskiej Gér Choczan-
skich (patrz: Ludwiniak i in., 2019 i cytowane tam prace). Strefa ta
odpowiada w przyblizeniu strefie Ruzomberk—Mszana Dolna sensu
Zytko (1999b). Strefa ta ma charakter lewoprzesuwczy, z wyrazng
sktadowg zrzutowg normalng. W segmencie, w ktérym przecina
ona synklinorium podhalansko-skoruszynskie, jest zrzucone jej
skrzydto zachodnie, natomiast w segmencie, w ktérym ograni-
cza ona od zachodu basen liptowski, jest zrzucone jej skrzydto
wschodnie (Gross i in., 1979; Ludwiniak i in., 2019).

Strefa Krowiarek i przebiegajgca na W od niej rownolegta stre-
fa Hrustinki—Biatej Orawy stanowig p6tnocno-wschodni segment
duzej, regionalnej strefy dyslokacyjnej Mur—Mirz—Zilina, odgra-
niczajgcej Karpaty Zachodnie od Alp Wschodnich (m.in. Lankre-
ijer i in., 1995; Sachsenhofer i in., 2000; zob. fig. 39). Strefy te
sg gteboko zakorzenione i przecinajg podifoze paleogenskiego
basenu centralnokarpackiego i ptaszczowiny magurskiej (patrz:
Oszczypko i in., 1989; Buta, Habryn, 2011a, b; Papiernik, 2011).
Przemieszczenie lewoprzesuwcze wzdtuz tych stref spowodowato
sigmoidalne, kilkunastokilometrowe wygiecie pieninskiego pasa
skatkowego i synklinorium miedzy Dtugg n. Orawg a Twardoszy-
nem. Strefy te odegraty kluczowa role w rozwoju neogenskiego
basenu orawskiego umiejscowionego na pograniczu zachodniego
Podhala i wschodniej Orawy (Ludwiniak i in., 2019) (zob. tez rozdz.
6.7). Ich aktywnos$é¢, ktérej poczgtek szacowany jest na wczesny
miocen, utrzymuje sie do chwili obecnej (m.in. Decker i in., 2005;
tojiin., 2009; Wiejacz, Debski, 2009; Pospisil i in., 2013; Be-
idinger, Decker, 2016). Wzdtuz tych stref zanotowano dos$¢ liczne
wystgpienia wspoétczesnych martwic wapiennych (m.in. Kukulak,
1999; Ludwiniak i in., 2019).

Strefy uskokowe Biatego Dunajca i Biatki

Synklinorium podhalansko-skoruszynskie w jego srodkowej czesci
przecinajg dwie strefy o podobnym charakterze: Biatego Dunajca,
o orientacji NNE-SSW, i Biatki — NNW-SSE (fig. 1, 20; Mastella
iin., 1996, 2012). Strefy te tworzy szereg uskokéw. Sg to w gtow-
nej mierze uskoki normalne, aczkolwiek w przypadku niektorych
z nich stwierdzono réwniez niewielkg sktadowg przesuwczg. Strefy
te wykraczajg poza synklinorium w kierunku pétnocnym, przecina-
jac pieninski pas skatkowy, a w czes$ci potudniowej kontynuuja sie
na obszarze Tatr. Strefa Biatego Dunajca przedtuza sie prawdo-
podobnie w rejon Doliny Matej taki (Bac-Moszaszwili i in., 1979;
Dabrowska, Jurewicz, 2013), natomiast strefa Biatki kontynuuje
sie prawdopodobnie wzdtuz doliny Jaworowej (Kotanski, 1961;
Nemcok i in., 1994).

Obydwie strefy majg charakter uskokéw nozycowych o przeciw-
nych zwrotach ruchu. W efekcie tego pétnocna czes$¢ obszaru
znajdujgcego sie miedzy nimi jest obnizona, a potudniowa — wy-
niesiona. Dos$¢ silne zrownana rzezba terenu w obnizonej, pét-
nocnej czesci obszaru jest wynikiem pograzenia przebiegajgcego
w tym miejscu pasa skatkowego i braku jego wychodni, przykry-
tych dos$¢é migzszg (do ok. 10 m) pokrywag utworéw czwartorze-
dowych (Birkenmajer, 1968; Watycha, 1976; Boratyn, Kmieciak,
2022). Ruchy pionowe miedzy tymi dwiema strefami sg aktywne
takze wspotczesnie, na co wskazujg wyniki badan prowadzonych
z uzyciem precyzyjnych niwelacji geodezyjnych i interferometrii
radarowej (Makowska, Jaroszewski, 1987; Perski, 2008). Badania
paleosejsmiczne w rejonie strefy uskokowej Biatki wskazujg na jej
aktywnosc¢ rowniez u schytku plejstocenu (Szczygiet i in., 2026).

Strefa uskokowa Ruzbachoéw (Druzbakow)

Strefa uskokowa Ruzbachow o orientacji NE-SW jest interpretowa-
na jako przedtuzenie uskoku podtatrzanskiego (fig. 39, 41; Mahel,
1986; Nemcok, 1993). Ogranicza ona masyw tatrzanski od wscho-
du, a dalej ku potnocy przecina utwory paleogenskie, oddzielajgc
basen podhalanski od basenu lewockiego. Wzdtuz tej strefy utwory
paleogenu centralnokarpackiego kontaktujg takze z wyniesionymi
utworami mezozoicznymi tworzgcymi zrgb Ruzbachow (Janocko
iin., 2000).

Strefa uskokowa Ruzbachéw, bedaca pierwotnie strefg Scinania,
w pozniejszych etapach swojego rozwoju dziatata jako uskok nor-
malny o zrzuconym skrzydle wschodnim (Jacko, 2000). Aktywnos$¢
tej strefy, zapoczatkowana w paleogenie, odegrata istotng role
w rozwoju pétnocnej czesci basenu centralnokarpackiego — piono-
we ruchy wzdtuz niej kontrolowaty subsydencje i depozycje, a na-
stepnie wypietrzanie basenu podhalanskiego (Anczkiewicz i in.,
2005; Srodon i in., 2006). Aktywnos$¢ tektoniczng strefy Ruzba-
chéw udokumentowano réwniez dla péznego plejstocenu (miedzy
~18 ka a holocenem; Panek i in., 2020). Strefie uskokowej i wy-
niesionemu wzdtuz niej blokowi utworéw podtoza mezozoicznego
towarzyszy silnie skoncentrowany wyptyw wéd termalnych i pole
trawertynowe o srednicy ok. 1 km w rejonie wsi VySné RuzZbachy
(m.in. Kostalik, 1982; Chrobak i in., 2020).



6.5. AKTYWNOSC NEOTEKTONICZNA
W MASYWIE TATR, NIECCE PODHALANSKIEJ

| PIENINSKIM PASIE SKALKOWYM

6.5.1. Kenozoiczne wypietrzanie Tatr i jego
wplyw na obszary przylegte
Edyta Jurewicz, Jacek Szczygiet

Ostateczne schiodzenie krystalicznego masywu Tatr i jego neo-
genska ekshumacja z gtebokosci ok. 5 km miata miejsce na prze-
tomie Srodkowego i p6znego miocenu (Burchart, 1972; Kral’, 1977;
Struzik i in., 2002; Anczkiewicz i in., 2005, 2015; Smigielski i in.,
2016; Kralikova i in., 2014a, b). Historia termiczna oparta na skale-
niach potasowych pochodzacych z tomnickiego Szczytu wskazuje
na pulsacyjny charakter ekshumaciji (Catlos i in., 2022). Szybsze
tempo odnotowano w przedziale od 70—-55 min lat (300—200°C)
oraz 45-35 min lat (200—-100°C). Tatry podnosity sie jednostronnie,
tj. wzdtuz potozonego po potudniowej stronie Tatr uskoku podta-
trzanskiego (fig. 14, 39). Uskok ten mogt by¢ aktywny juz w pale-
ogenie, tzn. jeszcze w trakcie sedymentacji fliszu centralnokarpac-
kiego (Kohut, Sherlock, 2003). Proces rotacyjnego wypigtrzania
spowodowat, ze wszystkie jednostki tektoniczne budujgce Tatry
stopniowo pochylity sig¢ ku pétnocy. Wraz z postepem erozji, ktora
byta najsilniejsza w potudniowej, najbardziej wyniesionej czesci
Tatr, odstaniaty sie coraz nizsze jednostki tektoniczne, az wresz-
cie pokazaty sie na powierzchni skaty krystaliczne. W ten sposéb
jednostki reglowe, ktore zostaty nasuniete z potudnia i pokrywaty
caty obszar Tatr, do teraz zachowaty sie tylko po pétnocnej stronie
masywu.

Uskok podtatrzanski odegrat gtéwna role w neogenskiej ewolu-
cji masywu Tatr. Wedtug niektorych autoréw, m.in. Kotanskiego
(1961), Mahela (1964), Birkenmajera (1986, 2003), uskok ten ma
charakter uskoku odwréconego, inni natomiast sg zwolennikami
normalnego charakteru tego uskoku (Mahel’, 1986; Bac-Moszasz-
wili, 1993; HruSecky i in., 2002, Jurewicz, 2005). Jak skalkulowata
Sperner (1996) odwrdécony charakter uskoku podtatrzanskiego
skutkowatby przemieszczeniem rzedu 29 km, co musiatoby sie
zaznaczy¢ pewnym stopniem metamorfizmu, ktérego brak wyka-
zali m.in. Petrik i in. (2003) oraz Kohut, Sherlock (2003). W in-
nym opracowaniu Sperner i in. (2002) przedstawili model uskoku
podtatrzanskiego jako odwrdconego, o charakterze zatomowym
i listrycznym, z ktérym wigzatoby sie przemieszczenie wielkosci
18,6 km. Na podobny proces formowania sig odwréconego usko-
ku podtatrzanskiego wskazali Smigielski i in. (2016) na podstawie
danych termochronologicznych.
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Analiza wypietrzenia Tatr metoda trakowg w apatytach wykazata
zréznicowanie ruchéw wznoszacych, ktére gwattownie przyspie-
szyto ok. 20 min lat temu w trzonie krystalicznym Tatr Zachodnich,
ok. 11 miIn lat temu w granitoidach Tatr Wysokich i 7,6 £1,2 min lat
temu w piaskowcach fliszowych Podhala (Struzik i in., 2002; Ancz-
kiewicz i in., 2013, 2015; Kralikova i in., 2014a, b). Autorzy ci, po-
dobnie jak Baumgart-Kotarba i Kral’ (2002), zwrécili uwage na nie-
rownomierno$¢ wypietrzenia Tatr Zachodnich i Wysokich (mtodsze
i wieksze w przypadku tych ostatnich). Réwniez wyniki uzyskane
poprzez rekonstrukcje pola naprezen na podstawie rys slizgowych
na uskokach w granitoidach Tatr Wysokich oraz analize potozenia
warstw w jednostkach ptaszczowinowych wykazaty zanurzanie sig
osi struktur ku zachodowi (265/15; Jurewicz, 2000a, b), co prze-
mawia za bardziej znaczgcym wypietrzeniem Tatr Wysokich. Do
podobnych wnioskéw doprowadzity badania stopnia dojrzatosci
materii organicznej w osadach paleogenu centralnokarpackiego
zachowanego w potnocnej czesci masywu Tatr, ktore potwierdza-
ja wczesniejsze doniesienia o maksymalnych paleotemperaturach
odnotowanych w Kotlinie Spiskiej i stopniowym ich spadku w kie-
runku zachodnim, ku Kotlinie Orawskiej, gdzie osiggajg minimum
(Staneczek, Marynowski, 2025).

Asymetryczne wypietrzanie Tatr byto odpowiedzialne za ich domi-
nacje w morfologii wzgledem obszaréw otaczajacych. Przy inter-
pretacji rzezby Tatr, przez dekady przewazato przeswiadczenie, ze
gtebokos$¢ dolin tatrzanskich jest efektem dziatalnosci kolejnych
plejstocenskich lodowcéw. Chociaz bez watpienia, alpejski krajo-
braz Tatr jest efektem erozji lodowcowej, to jednak ich dzisiejszy
relief (rozumiany jako réznica wysokosci wzgledem otoczenia) jest
w gtéwnym stopniu efektem pliocenskiego i wczesnoczwartorzedo-
wego pogtebiania dolin przez rzeki (Szczygiet i in., 2020a, 2024a).
Poprzednio zaktadano wzmozong erozje masywu Tatr i akumulacje
na jego przedpolu, zwigzang wtasnie ze zlodowaceniami, jednak
brakuje jakichkolwiek datowan osadéw lodowcowych starszych niz
ostatnie zlodowacenie zaréwno w Tatrach, jak i na przedpolu, ktére
mogtyby potwierdzi¢ te teze. Z drugiej strony Szczygiet i in. (2020a)
wskazujg, ze doliny po potnocnej stronie Tatr nie ulegaty pogte-
bieniu podczas dwodch ostatnich zlodowacen (czyli przez ostatnie
320 tys. lat), co sugeruje, ze tektoniczne wynoszenie centralnych
potnocnych Tatr ustato w tym czasie, a wraz z nim pogtebianie
dolin. Po zachodniej stronie Tatr, blizej uskoku Krowiarek, kory-
to podziemnego strumienia w Jaskini Brestovskiej pogtebito sie
zaledwie o 7 m w przedziale czasu pomigedzy 240 a >65 tys. lat
i od tej pory dno doliny tego strumienia prawdopodobnie znajdu-
je sie na obecnym poziomie (Hercman i in., 2008). Natomiast we
wschodniej czesci pétnocnych Tatr, Zasadni i in. (2021) sugeruja,
ze dolina Biatki pogtebita sie 0 200-220 m od czaséw zlodowacen
(tj. miedzy 866—-620 tys. lat temu). Nie jest jednak jasne, jaka czes¢
tego pogtebienia byta wynikiem mtodej aktywnosci tektonicznej,
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a jaka byta spowodowana przez czynniki klimatyczne (jak sugerujg
Zasadni i in., 2021) oraz duza powierzchnig¢ zlewni doliny Biatki,
wzmagajgcg site erozyjng tamtejszego lodowca. Zwtaszcza ze
pobliska dolina potoku Biela, w poblizu uskoku podtatrzanskiego
i uskoku Druzbakow, pogtebita sie tylko o 155 m od p6znego plio-
cenu, w tym o 130 m od wczesnego plejstocenu (Bellaiin., 2011).

Wspoitczesne ruchy tektoniczne na obszarze Tatr, Podhala i pienin-
skiego pasa skatkowego zostaty udokumentowane wieloma meto-
dami badawczymi, m.in. metodg niwelacji precyzyjnej (Makowska,
Jaroszewski, 1987; Makowska, 2003), radiometrycznymi (Kral’
1977; Baumgart-Kotarba, Kral’, 2002), pomiarami GPS (Czarnecki,
Mojzes, 2000; Mojzes, Papco, 2004; Papco, 2009; Bednarik i in.,
2016), interferometrig radarowg (Perski, 2008) czy analizg rzezby
(Kukulak, 1993; Buczek, Goérnik, 2020) i morfologii korytarzy jaski-
niowych (np. Wajcik, Zwolinski, 1995; Szczygiet, 2015; Szczygiet
i in., 2024b). Réwniez metodami grawimetrycznymi oraz analizg
strukturalng i sedymentologiczng wskazywano na aktywnos$¢ nie-
ktérych uskokdéw i wynikajgca z niej zwiekszong migzszos$¢ osadow
czwartorzedowych, np. w Kotlinie Orawsko-Nowotarskiej czy rowie
Frydmana (Baumgart-Kotarba, 2001; Pomianowski, 2003; £éj i in.,
2009; tozinskiiin., 2015). Na obecnos$¢ plejstocenskich deformaciji
tektonicznych w rejonie Szaflar i w sgsiedztwie pasa skatkowego
zwracat uwage Birkenmajer (1976, 1979). Aktywnosc¢ neotektonicz-
ng w tym obszarze dowodzono réwniez poprzez analize taraséw
rzecznych (Baumgart-Kotarba, 1981) oraz spekan klastéw w osa-
dach neogenskich (Tokarski, Zuchiewicz, 1998). Na podstawie
wysokorozdzielczego numerycznego modelu terenu stwierdzono
obecnos$¢ skarpy uskokowej w potudniowej czesci strefy uskokowe;j
Biatki, ktorej wiek poznoplejstocenski zostat oszacowany przy uzy-
ciu modelowania dyfuzji skarpy. Kinematyka tego reaktywowanego
uskoku, na podstawie asymetrii skarpy, jest interpretowana jako
normalno-prawoprzesuwcza (Szczygiet i in., 2026). Z kolei p6z-
nopliocenskie i czwartorzedowe ruchy tektoniczne na zachodnim
zakonczeniu Tatr zostaty przeanalizowane gtéwnie na podstawie
rzezby (Bac-Moszaszwili, 1993, 1995). W wiekszosci badania te
wskazujg na wyzsze wartosci ruchow wznoszacych na potudniu
oraz ruchy obnizajgce blizej kontaktu z pieninskim pasem skatko-
wym. Na zréznicowanie blokowych ruchéw wznoszgcych zwraca-
li uwage Makowska, Jaroszewski (1987) oraz Makowska (2003),
badajgc dynamike Tatr metodami geodezyjnymi, oraz Baumgart-
-Kotarba (1983, 1989), analizujgc sktad i migzszos$ci osadow ta-
rasowych. Syntetyczny przeglad najwazniejszych rezultatéw tych
badan zawiera monografia Zuchiewicza (2010).

W pliocenie i czwartorzedzie Tatry podlegaty rezimowi eksten-
syjnemu, z osig ekstensji o orientacji NW-SE (Vojtko i in., 2010;
Kralikova i in., 2014a, b; Szczygiet, 2015; Szczygiet i in., 2024b),
co u schytku plejstocenu poskutkowato reaktywacjg uskoku podta-
trzanskiego, tworzgcego skarpe o dtugosci 59 km i wysokos$ci do
18 m, wraz z towarzyszgcymi rowami i uskokami antytetycznymi
w morenach ostatniego zlodowacenia (Panek i in., 2020). Takie
wymiary sugeruja, ze uskok podtatrzanski moze generowac trze-
sienia ziemi o magnitudzie >7 (Panek i in., 2020). Wtérne efekty ta-
kich wstrzgsow, datowane na p6zny plejstocen—wczesny holocen,
obejmujag obrywy skalne oraz deformacje w osadach klastycznych
(Panek i in., 2016; Szczygiet i in., 2020b).

Czwartorzedowe reaktywacje uskokoéw miaty miejsce nie tylko na
obrzezach, ale rowniez w obrebie bloku tatrzanskiego, co potwier-
dzajg badania zdyslokowanych korytarzy jaskiniowych. Datowania
zdeformowanych naciekéw z dziewieciu jaskin tatrzanskich suge-
rujg istnienie co najmniej pieciu epizodow reaktywacji uskokéw
w ciggu ostatnich 465 tys. lat (Szczygiet i in., 2024b). Reaktywacje
te zachodzity w rezimie transpresyjnym o osi kompresji NNE-SSW,
wpisujgc sie w szerszy regionalny uktad naprezen i ruch megablo-
ku ALCAPA ku NNE. Ruch wzdtuz uskokéw nizszego rzedu odby-
wat sie pod wptywem kompresiji o kierunku NW-SE, co zgadza sig
z danymi mapy tempa odksztatcen powierzchniowych, opartej na
pomiarach GNSS (Bednarik i in., 2016).

Obecnie wzgledne ruchy pionowe Tatr i Podhala zachowujg
neogenski trend. Takg tendencje potwierdzit Perski (2008), kto-
ry za pomocg interferometrii radarowej (PSInSAR) wykazat, ze
$rednie predkosci pionowe wynoszg +0,3 mm/rok w Zakopanem
i —0,75 mm/rok w Nowym Targu. Wedtug cytowanego autora ob-
szar ten jest poprzecinany serig uskokéw o przebiegu W—-E, powo-
dujgcych rotacje blokéw i schodkowe osiadanie pétnocnej czesci
niecki. Wyniki badan ruchéw pionowych na tatrzanskim poligonie
geodynamicznym dla kampanii w latach 1998-2007 opracowa-
ne przez Papco (2009) wskazujg wyraznie na ich zréznicowanie
(fig. 24). Na ich podstawie obszar Tatr mozna podzieli¢ na cztery
sektory: dwa o dodatnich wektorach predkosci pionowych wykazu-
jace tendencje do ruchéw wznoszgcych — NW(+) i SE(+) oraz dwa
o ujemnych wektorach predkosci pionowych wykazujgce tendencje
do ruchow obnizajgcych — NE(-) i SW(-). Na wschod od uskoku
Biatej Wody obnizaniu podlega zaréwno blok tatrzanski, niecka
podhalanska, jak i pieninski pas skatkowy. Dopiero na potudnie
od uskoku podtatrzanskiego predkosci pionowe osiggajg wartosci
dodatnie dochodzgce do 3 mm/rok (Papc¢o, 2009). Granice sekto-

réw mozna korelowa¢ z gtéwnymi strefami tektonicznymi. Granica
miedzy blokami NW i SW oraz blokami NE i SE — w przyblizeniu
pokrywa sie z uskokiem podtatrzanskim. Poprzeczng granice mie-
dzy blokami stanowi uskok Biatej Wody (Uhlig, 1897; Birkenmajer,
1999), ktéry oddziela tzw. elewacje Koszystej potozong na zacho-
dzie od depresji Szerokiej Jaworzynskiej potozonej na wschodzie
(Kotanski, 1963b; Birkenmajer, 2000). W NE bloku pétnocna gra-
nica miedzy masywem Tatr a paleogenem centralnokarpackim jest
cofnieta ku S, a granice ptaszczowin majg prawie potudnikowa
orientacje, réwnolegtg do uskokéw (Bac-Moszaszwili i in., 1979;
Nemcok iin., 1994). Na zdjeciach satelitarnych, na pétnoc od Tatr,
w obrebie paleogenu centralnokarpackiego, uskok Biatej Wody
zaznacza sie jako lineament, z ktérym wigze sie fleksuralne ugie-
cie warstw wskazujgce na jego prawoprzesuwczy charakter (tzw.
fleksura Zgorzeliska — Ozimkowski, 1978). Prawoprzesuwczy zwrot
ruchu wynika réwniez z interpretacji plejstocenskiego uskoku w ob-
rebie rownolegtej strefy uskokowej Biatki (Szczygiet i in., 2026).

Aktywnos$¢ neotektoniczna pieninskiego pasa skatkowego byta
rowniez monitorowana geodezyjnie. Jeden z powodoéw stanowi-
ta budowa zapory w rejonie Niedzicy i towarzyszgcego jej zbior-
nika wodnego, znanego dzi$ jako Jezioro Czorsztynskie. Od lat
60. dziata ,Czorsztynski (hazwany pdzniej — ,pieninskim”) poligon
geodynamiczny”, z ktérego dane byty przedmiotem publikacji, m.in.
Czarneckiej (1986, 2004) oraz Czarneckiego i in. (2002).

Aktywnos$¢ prawoprzesuwczych uskokéw o orientacji NNW-SSE,
jest dobrze czytelna wzdtuz uskoku Dunajca (fig. 14, 35) kore-
lowanego ze strefg Krakow—Myszkoéw (Jurewicz, 2005; Nejbert
iin., 2012; Jurewicz, 2018), a przesuwajgcego pas skatkowy we
wschodnim skrzydle o ok. 700 m ku potudniowi (Birkenmajer,
1979), i przejawia sig na wiele sposobdw. Na przedtuzeniu uskoku
Dunajca ku potudniowi mozna spotkac liczne wystagpienia trawer-
tynoéw oraz wykorzystywanych do celéw balneologicznych wéd mi-
neralnych (Wyznie Druzbaki). W zachodnim skrzydle tego uskoku
obecne sg na powierzchni mocno stektonizowane skaty nalezace
do ptaszczowiny kriznianskiej. Pojawiajg sie w tym miejscu w oknie
erozyjnym i odstaniajg sie spod fliszu centralnokarpackiego. Struk-
ture te mozna interpretowac jako kontrakcyjny pull-apart.

Obecna aktywnos$¢ sejsmiczna w centralnych Karpatach Zachod-
nich koncentruje sie w strefie uskokowej, rozciggajacej sie od
obszaru Mur—Miirz do Zyliny (fig. 39), gdzie miaty miejsce najsil-
niejsze historyczne trzesienia ziemi, takie jak M = 5,6 w Zylinie
w 1613 r. oraz M = 5,7 w lokalizacji Dobra Voda w 1906 r. (Hék
i in., 2016b). Podobnie jak w strefie Mur—Miirz—Zylina, wspétcze-
sna aktywnos$c¢ sejsmiczna Tatr oraz otaczajgcych je basenow
paleogenskich jest zwigzana z ruchem bloku ALCAPA ku NE (Ja-
rosinski, 1998, 2005). Na po6tnoc od Tatr aktywno$é sejsmiczna
koncentruje sie w basenie orawsko-nowotarskim, ktéry obejmuje
obszary pieninskiego pasa skatkowego oraz Kotliny Podhalan-
skiej. Gtebokie badania geofizyczne wykazaty, ze podtoze basenu
orawsko-nowotarskiego jest przeciete przez dwa znaczace sys-
temy uskokow: uskoki normalne o kierunku W (NW) oraz uskoki
przesuwcze o kierunku NNW, przemieszczajgce uskoki normalne
(Pomianowski, 2003).

Trzesienia ziemi wzdtuz pieninskiego pasa skatkowego sg zazwy-
czaj ptytkie, o gtebokosciach hipocentréw nie przekraczajgcych
5 km. Ze wzgledu na efektywne ttumienie, nie odnotowano efektéw
makrosejsmicznych o intensywnosci (lo) wiekszej niz 7 (Guterch,
Kozak, 2015). Dostepne informacje historyczne o aktywnosci sej-
smicznej w tym regionie sg ograniczone, a pierwsze udokumen-
towane zdarzenie makrosejsmiczne jest datowane na 25 marca
1935 r. i miato intensywnos$¢ lo = 7 (Guterch, Kozak, 2015). Trze-
sienie ziemi na Podhalu w 2004 r. o magnitudzie M,, = 4,7 miato
miejsce wzdtuz przedtuzenia uskoku Krowiarek (fig. 14, 39, 41),
ktory wyznacza zachodnig granice Tatr (Wiejacz, Debski, 2009).
Uskok zostat reaktywowany w rezimie ekstensyjnym. Podobng na-
ture mogto miec¢ trzesienie ziemi w rejonie Krempach i Frydmana
o magnitudzie wynoszgcej M,, = 3,2, ktérego hipocentrum znajdo-
wato sie na gtebokosci 5 km, a wigzato sie z aktywacjg rowu Fryd-
mana (Pomianowski, 2003). Ostatnie odczuwalne trzesienie ziemi
o magnitudzie M,, = 5,0, ktére miato miejsce 9 pazdziernika 2023
r. i byto zlokalizowane ok. 100 km na wschod od Tatr oraz spo-
wodowane przez poziomg kompresje W—E na gtebokosci 8,6 km
(Schlémer i in., 2024), wskazuje, ze Karpaty Zachodnie stanowig
obszar o znacznym potencjale sejsmicznym.

6.5.2. Przetom Dunajca
Michat Krobicki

Spektakularny przetom Dunajca jest jednym z najmtodszych efek-
tow geologicznej ewolucji pieninskiego pasa skatkowego. Jego
tektoniczno-erozyjna historia byta obiektem zainteresowania juz
XIX-wiecznych geologoéw, lecz nie do kofnca w szczegotach rozpo-
znana (zob. Zuchiewicz, 1982; Birkenmajer, 2006; Jankowski, Mar-
gielewski, 2024; Margielewski, Jankowski, 2024). Dunajec przecina



wiele ponasuwanych na siebie tusek tektonicznych, z ktérych kaz-
da jest zbudowana z migzszych, twardych, odpornych na erozje
wapieni rogowcowych formacji wapienia pieninskiego i towarzyszg-
cych im mniej odpornych na wietrzenie i erozje kredowych margli
i tupkéw. Bezsprzeczny jest zwigzek budowy geologicznej tego
obszaru z geneza Przetomu Dunajca, co w $wietle danych neo-
tektonicznych zyskuje nowe argumenty (Zuchiewicz i in., 2002).
W historii badan tego frapujacego zagadnienia proponowano co
najmniej cztery rozwigzania. Najstarszy z poglgdow, wyrazony
przez Limanowskiego i Natkowskiego w 1904 r. (fide Birkenma-
jer, 2006), preferowat geneze epigenetyczng, uznajgc, ze Duna-
jec wcinat sie w miekkie utwory ,ostony” kredowo-paleogenskiej,
przykrywajgce zwartg pokrywg wapienne skatki podtoza. Drugi
poglad, za ktéorym opowiadali sie m.in. Sawicki (1909), Pawtowski
(1915) i Klimaszewski (1937) (zob. Birkenmajer, 2006), skupiat sie
na antecedentnej genezie Przetomu Dunajca, sugerujgc powolne
podnoszenie sige gorotworu pieninskiego i stopniowe wcinanie sie
meandrujgcego pierwotnie pra-Dunajca w podtoze. Pomyst trze-
ci wskazuje na tektoniczne uwarunkowania powstania przetomu
(ptynie on obecnie po utworach budujgcych maksymalng depresje
strukturalng) i dlatego zostat nazwany przetomem strukturalnym
(Birkenmajer, 1958, 1979). Ostatnia z propozycji rozwaza mozli-
wos$¢ kaptazu systemu rzecznego Biatki—Biatego Dunajca przez
tzw. Dunajec sgdecki, co miato wywotac efekt erozji wstecznej,
a przez to Przetom Pieninski mozna by uznac za przetom regresyj-
ny (Zuchiewicz, 1982). Bez wzgledu na to, ktéra z propozyciji jest
prawdziwa, przebieg procesu formowania sie przetomu miat miej-
sce pomiedzy péznym miocenem a plejstocenem, jak to zreasu-
mowali Birkenmajer (2006) oraz Jankowski i Margielewski (2024)
w nawigzaniu do najnowszych obserwacji tego fenomenu.

6.5.3. Geotermia podhalanska
Edyta Jurewicz

Synklinorium skoruszynsko-podhalanskie i forma niecki wypetnio-
nej fliszem o znacznym udziale nieprzepuszczalnych tupkéw i spe-
kanych piaskowcow to rejon, z ktérym jest zwigzane wystepowanie
woéd termalnych. Z uwagi na charakter budowy geologicznej jest to
obszar wystepowania wéd artezyjskich. Strefg zasilajgcg Podhale
w wody termalne jest masyw Tatr, a szczegdlnie jego wapienne,
spekane i skrasowiate skaty weglanowe mezozoiku i eocenu nu-
mulitowego (fig. 45). Wody meteoryczne przenikajg w gtab wzdtuz
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zapadajgcych ku pétnocy warstw i docierajg do szczelnej bariery,
jakag stanowig utwory pieninskiego pasa skatkowego, ograniczone-
go uskokiem podhalanskim, gdzie rozchodzg sie wachlarzowato ku
wschodowi i zachodowi (Matecka, 1981; Chowaniec, Sokotowski,
1986; Matecka, Matecki, 1995; Chowaniec, 2001). Wody opado-
we, przenikajgc w gtgb masywu, stopniowo sig¢ nagrzewaja. Sredni
gradient geotermiczny dla niecki podhalanskiej i jej podtoza jest
nieco nizszy w poréwnaniu z innymi rejonami w Karpatach i waha
sie w zakresie 1,9-2,1°C/100 m (Majorowicz, 1977; Plewa, 1994;
Kepinska, 1997). Gradient ten wykazuje pionowe zréznicowanie
wynikajgce z doptywu wod meteorycznych i lokalnego schtadzania
wod (np. w otworze Zakopane |G 1 (Sokotowski, 1973) wydzielono
cztery strefy o réznych wartosciach gradientu). Od strony geoche-
micznej sg to wody stabo zmineralizowane o sktadzie wodorowe-
glanowo-siarczanowo-wapniowo-magnezowym, w ilo$ci ok. 3 g/dm?
(Chowaniec, 2012).

6

Mezozoiczno-

Historia geotermii rozpoczeta sig od odkrycia w 1844 r. na Jasz-
czuréwce przez L. Zejsznera zrédta o temperaturze 20,4°C.
W 1963 r. po raz pierwszy uzyskano wody termalne o temperatu-
rze 36°C z otworu wiertniczego Zakopane |G 1 (Sokotowski, 1973;
Chowaniec, 2009), ktére byty wykorzystane do zasilania basenow
rekreacyjnych na Antatéwce. Obecnie na terenie niecki podha-
lanskiej czynnych jest kilkanascie otworow z wodami termalnymi,
z ktérych czes$¢ ma charakter eksploatacyjny (np. Banska PGP-1
i Banska PGP-3a), a cze$¢ — to otwory chtonne (np. Biaty Dunajec
PAN-1 i Biaty Dunajec PGP-2). W 2023 r. rozpoczeto w Szaflarach
wiercenie otworu (odwiert Banska PGP 4), ktéry miat osiggng¢
7 km gtebokosci, na ktorej spodziewano sie wody o temperatu-
rze powyzej 150°C. Miat to by¢ najgtebszy otwoér geotermalny na
Swiecie. Z przyczyn technicznych prace zakonczono na gtebokosci
6103,2 m, czyli ok. 900 m ponizej oczekiwan. W odwiercie wody
termalne wystepujg w dwéch poziomach wodonosnych: na ok. 3 km
z temperaturg ok. 85°C oraz na ok. 5 km z temperaturg ok. 120°C.

Pozyskiwane z odwiertow wody termalne majg istotne znacze-
nie gospodarcze dla obszaru Podhala. Ciepto pochodzace z wéd
geotermalnych jest wykorzystywane do centralnego ogrzewania,
dostaw cieptej wody uzytkowej, klimatyzacji, turystyki i rekreacji
oraz balneoterapii. Podobna sytuacja geologiczna wystepuje na
terenie Stowacji, w Kotlinie Liptowskiej potozonej pomiedzy Tatra-
mi a Tatrami Niznymi, gdzie wody termalne sg eksploatowane do
celow rekreacyjnych i balneologicznych.
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FIG. 45. Przekroj geologiczny niecki podhalanskiej ze schematem przeptywéw wod podziemnych (wg Chowanca, 2012)
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6.6.1. Zewnetrzne Karpaty Zachodnie
Dusan PlaSienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Zewnetrzne Karpaty Zachodnie, obejmujgce pasmo fliszowe i za-
padlisko przedkarpackie, stanowig najbardziej na pétnoc wysuniety
element systemu orogenicznego Alp i Karpat. Pasmo fliszowe skta-
da sie z klina akrecyjnego, zbudowanego z licznych ptaszczowin
utworzonych z jurajskich do paleogenskich formacji osadowych,
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FIG. 46. Mapa i przekroje geologiczne przez Zachodnie Karpaty zewnetrzne w potudniowych Morawach;
A szkic tektoniczny styku Alp i Karpat w rejonie pogranicza Czech, Austrii i Stowacji;

W - strefa Waschberg; P - Wzgdrza Pawtowskie (Palava); K — skatka w Kurovicach; PPS - pieninski pas
skatkowy (wg Picha i in., 2006 — zmodyfikowano); B przekrdj przez potudniowg cze$¢ jednostki magurskiej
(czesciowo wg Stranika i in., 1993 — zmodyfikowano); C przekréj przez ptaszczowine zdanicka i jednostki
sasiednie (wg Poula i in., 2011 — zmodyfikowano). Strzatki na przekrojach oznaczaja zwrot nasunigcia
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odktutych od subdukowanej pétnocno-pennininskiej (magurskiej)
litosfery oceanicznej oraz pasywnej krawedzi ptyty przedpola —
platformy europejskiej. Najbardziej charakterystyczne litologie
obejmuja gtebokowodne osady pelagiczne i hemipelagiczne, takie
jak tupki i margle, piaskowce turbidytowe, zlepience, olistostromy
i inne osady zwigzane z ruchami masowymi, ktére sg powszech-
nie okreslane mianem ,fliszu”. Lokalnie wystepujg takze synsedy-
mentacyjne skaty wulkaniczne oraz osady ptytkowodnej platformy
weglanowej. Peryferyjny basen przedgorski, zwany zapadliskiem,
powstat wskutek obcigzenia i fleksuralnego ugiecia krawedzi ptyty
europejskiej przez postepujacy klin orogeniczny Karpat. Jest on
wypetniony autochtonicznymi osadami kenozoiku, ktére czesciowo
zostaty wigczone do czotowej czesci klina akrecyjnego.

Z regionalnego punktu widzenia kompleksy zewnetrznych Karpat
Zachodnich dzielimy na trzy gtéwne czesci: 1) wewnetrzne pasmo
magurskie (lub grupa magurska), 2) zewnetrzne pasmo $lasko-kro-
Snienskie (menilitowo-kro$nienskie lub grupa srednia ptaszczowin
Karpat zewnetrznych), oba nalezgce do szeroko rozumianego
pasma fliszowego ztozonego z ptaszczowin osadowych, oraz 3)
peryferyjne jednostki czota orogenu karpackiego (grupa brzezna
ptaszczowin Karpat zewnetrznych). Sg to jednostki: zgtobicka oraz
stebnicka (samborska), zbudowane z osadéw miocenskich pier-
wotnie zdeponowanych w zapadlisku przedkarpackim, sfatdowa-
ne i nasuniete na niezdeformowang czes$¢ zapadliska (zob. rozdz.
6.10). W dalszej czesci przedstawiono krotki przeglad struktur, ze
szczegodlnym uwzglednieniem jednostek znajdujgcych sie poza
terytorium Polski.

Pasmo magurskie obejmuje dwie nasuniete jednostki o duzym,
regionalnym znaczeniu: 1) jednostke Biatych Karpat oraz 2) ptasz-
czowine magurska. Sg one nasuniete ku potnocy na jednostki pa-
sma menilitowo-krosnienskiego. Jednostki pasma magurskiego
wytaniajg sig z przed-neogenskiego podtoza basenu wiedenskiego
na potudniu Moraw i zachodniej Stowacji (np. Fodoriin., 1996; Ne-
mc&ok i in., 1998b), a nastepnie kontynuujg sie w pasie o szerokosci
do 50 km az do granicy Karpat Zachodnich i Wschodnich w po-
tudniowo-zachodniej Ukrainie, gdzie klinowo zanikajg w kierunku
potudniowo-wschodnim. Potudniowa granica pasma magurskiego
przebiega zgodnie z tukowato wygietg na pétnoc strukturg pienin-
skiego pasa skatkowego na odcinku ponad 400 km (fig. 2).

Jednostka Biatych Karpat (Bilé Karpaty w literaturze czeskiej)
jest uznawana za pétnocno-wschodnie przedtuzenie jednostki
Laab nalezacej do rensko-dunajskiego (ang. Rhenodanubian)
pasma fliszowego Alp Wschodnich (np. Elid$ i in., 1990; Schna-
bel, 1992). Jednostka Biatych Karpat tworzy pas o szerokosci ok.
30 km na poétnocno-wschodnim skraju basenu wiedenskiego, lecz
szybko zweza sie w kierunku pétnocno-wschodnim i catkowicie
zanika w dolinie srodkowego Wagu (fig. 3). Ze wzgledu na istotne
réznice w litologii i stratygrafii wzgledem typowej sukcesji magur-
skiej, Potfaj (1993, 1998) oraz Bezak i in. (2004) sklasyfikowali
ptaszczowine Biatych Karpat jako odrebng jednostke tektoniczng
tej samej rangi co ptaszczowina magurska. Z kolei Tetak (2022)
podkreslit powigzania sedymentologiczne i paleogeograficzne
jednostki Biatych Karpat zaréwno z pasmem rensko-dunajskim,
jak i z ptaszczowing magurska. Osady tych jednostek powstawaty
w tym samym, rozlegtym basenie magurskim, pomimo réznic li-
tologicznych wynikajacych z odmiennych Zrédet terygenicznych,
zasilajgcych systemy lobow turbidytowych w réznych jego cze-
Sciach. Jednak, ze strukturalnego punktu widzenia, jednostka Bia-
tych Karpat stanowi niezalezng ptaszczowine, ptasko nasunietg
na zewnetrzne jednostki magurskie (bystrzycka i raczanskg) na
odcinku co najmniej 25 km (Stranik i in., 1993; Potfaj, 1993, 1998;
fig. 46a, b). W zwigzku ze swojg wysokg pozycjg strukturalng, jed-
nostka Biatych Karpat wykazuje bardzo stabe przeobrazenia ter-
miczne i jest stosunkowo mato zdeformowana (Hrouda i in., 2009).

Pod wzgledem pozycji strukturalnej jednostka Biatych Karpat jest
lateralnym odpowiednikiem jednostki krynickiej w obregbie ptasz-
czowiny magurskiej, ale jej litostratygrafia jest wyraznie odmienna.
Wyrézniono w niej trzy jednostki mniejszej rangi: dolng, ptaszczo-
wine BoSaca oraz nadlegte ptaszczowiny Zubak i Javorina (zob.
Potfaj w Bezak i in., 2004; fig. 46). Sukcesja osadowa w obrebie
ptaszczowiny Bo$aca obejmuje ciemne osady hemipelagiczne ho-
terywu-albu, tupki pstre cenomanu-mastrychtu (formacje z Kaum-
berg, z Ondrasovca i/lub z Malinowej) oraz paleocensko-dolno-
eocenskie dystalne osady fliszu wapiennego (formacje ze Svodnic,
i z Nivnic—Stranik i in., 1995; Picha i in., 2006; fig. 47). tupki pe-
lagiczne tych formacji byty w wiekszosci deponowane ponizej
gtebokos$ci kompensacji weglanu wapnia (Svabenicka i in., 1997).
Sukcesja osadowa w obrebie wyzszej ptaszczowiny Javorina obej-
muje sredniotawicowe wapienne turbidyty gérnego kampanu i ma-
strychtu (formacja z Javoriny; fig. 47). Powstawaty one w pozyciji
proksymalnej, zasilane materiatem klastycznym pochodzgcym
z potudnia, najpewniej z jednostek potnocnych Alp Wapiennych
i centralnych Karpat Zachodnich (Potfaj, 1993; Stranik i in., 1995;
Svabenicka i in., 1997; Picha i in., 2006). Najbardziej wewnetrzne
elementy jednostki Biatych Karpat obejmujg gérnokredowe tupki
pstre oraz grubotawicowe, turbidytowe piaskowce wapniste, zblizo-



ne do formacji Jarmuta—Pro¢, ktére Stranik i in. (1989) oraz Picha
i in. (2006) powigzali z utworami znanymi z pieninskiego pasem
skatkowego (jednostka szariska). Odpowiednikiem tektonicznym
lub facjalnym paleogensko-eocenskiego fliszu jednostki Biatych
Karpat we wschodniej Stowacji moze by¢ formacja strihowiecka
(Strihovce Fm, zob. np. Potfaj, 1998; Bezak i in., 2004; Bénova
iin., 2017) lub warstwy strihowskie (MiSik i in., 1991a; Krobicki
iin., 2005).

W obrebie ptaszczowiny magurskiej (znanej rowniez jako jednostka
magurska sensu stricto, zob. Tokarski i in. (2006), superjednostka
magurska lub grupa ptaszczowin magurskich) wyréznia sie czte-
ry gtéwne (pod)jednostki tektoniczne. Od pétnocy ku potudniowi,
a takze od nizszej do wyzszej pozycji strukturalnej, sg to: podjed-
nostki Siar, raczanska, bystrzycka i krynicka (np. Oszczypko i in.,
2008a). Jednostki magurskie zawierajg utwory od gérnej kredy po
dolny oligocen, z dominujgcym udziatem gtebokomorskich osa-
dow klastycznych, gtownie w postaci sekwencji turbidytowych (np.
Slaczka i in., 2006; Picha i in., 2006; Oszczypko, Oszczypko-Clo-
wes, 2009; Tetak i in., 2019). Pozycja paleogeograficzna oceanu
magurskiego jest szeroko dyskutowana, poniewaz sktad otocza-
kéw w zlepiencach eocenskich wskazuje na ich pochodzenie albo
z usytuowanego na pétnocy grzbietu $lgskiego, albo z jednostek
Karpat Wschodnich na potudniowym wschodzie. Dotychczas
nie znaleziono jednoznacznych sladow materiatu pochodzgcego
z wewnetrznych stref Karpat Zachodnich, takich jak pieninski pas
skatkowy (zob. Oszczypko i in., 2015, 2016 i cytowane tam zro-
dta). Catkowita migzszos¢ ptaszczowiny magurskiej wynosi ok.
2-3,5 km. Jest ona ptasko nasunieta na jednostki pasma menili-
towo-krosnienskiego na odlegto$¢ co najmniej 55 km (Oszczypko
iin., 2008a, 2015).

Najbardziej wewnetrzna podjednostka krynicka wystepuje w re-
gionie Orawy w potnocno-zachodniej Stowacji (znana tam jako
podjednostka Magury Orawskiej), pomiedzy pieninskim pasem
skatkowym a podjednostkg bystrzycka, utrzymujgc te pozycje az
do zachodniej Ukrainy. Sukcesja osadowa podjednostki krynickiej
obejmuje goérnokredowe tupki pstre oraz grubotawicowe piaskow-
ce, paleocensko-dolnoeocenskie tupki pstre oraz turbidyty dy-
stalne i proksymalne (formacja beloweska, Beloveza Fm), a takze
eocensko-oligocenskie grubotawicowe piaskowce krzemionkowe
typu magurskiego (warstwy magurskie lub formacja magurska —
zob. Oszczypko, 2004), ktére stanowig element charakterystyczny
podjednostki krynickiej. Lupki typu menilitowego, margle z globi-
gerinami oraz dystalne turbidyty oligocenu formacji malcowskiej
(Malcov Fm) osadzity sie niezgodnie w szczgtkowych basenach
typu piggyback. Osady dolnomiocenskie wystepuja lokalnie, nadal
zachowujgc gtebokomorski charakter (Oszczypko, Oszczypko-Clo-
wes, 2010; Oszczypko-Clowes i in., 2018).

Podjednostka bystrzycka tworzy waski (5—10 km), lecz dtugi
i ciggty pas osadow od senonu do oligocenu, rozciggajaca sie od
Moraw, przez Polske, az do granicy stowacko-ukrainskiej. Stanowi
ona strefe osiowg basenu magurskiego, gdzie gtebokomorskie osa-
dy klastyczne eocenu osiggajg migzszos¢ przekraczajgcg 1000 m.
Do typowych odmian litologicznych podjednostki bystrzyckiej na-
lezg twarde tupki oraz piaskowce glaukonitowe eocenu (formacja
zlinska; Zlin Fm; fig. 47). W zachodniej czesci zewnetrznych Karpat
Zachodnich podjednostka bystrzycka lezy ponizej jednostki Bia-
tych Karpat, a w kierunku pétnocno-wschodnim bezposrednio pod
jednostkami orawskimi pieninskiego pasa skatkowego (Plasienka
iin., 2010). W jednostkach bystrzyckiej i krynickiej powierzchnie
warstw sg przewaznie stromo nachylone ku potudniowi, miejscami
przyjmujgc potozenie odwrécone, oraz ujete w waskie fatdy ze
stromo zapadajgcymi powierzchniami osiowymi. Ich potudniowe
czesci zostaly wstecznie nasuniete na kysuckie i orawskie seg-
menty pieninskiego pasa skatkowego (Marko i in., 2005; PeSkova
iin., 2012; Beidinger, Decker, 2016; Plasienka i in., 2021).

Podjednostka raczanska zajmuje najwiekszy obszar w obrebie
pasma magurskiego. Jej ptaszczyzna nasunigecia jest umiarkowa-
nie nachylona ku potudniowi i, wraz z podjednostkg Siar, nasunieta
na jednostki Slgskie i przedmagurskie na zachodzie, a takze na
jednostki dukielskie na potnocy i wschodzie. Bloki wapieni gérno-
jurajsko-dolnokredowych wystepujace lokalnie przed podjednostkg
raczanskg na Morawach (Rehakova i in., 1995; Elias i in., 1996;
Svobodovaiin., 2019) tworzg tzw. ,zewnetrzny pas skatkowy” (Ku-
rovice, Vigantice i kilka innych mniejszych skatek). Reprezentujg
one wczesny basen ryftowy (basen Cetechovice, patrz ponizej),
bedacy prekursorem oceanu magurskiego, ktory otworzyt sie we
wczesnej kredzie. W konsekwencji, pozostatosci sukcesji osado-
wych basenu Cetechovice wystepujg wzdtuz pétnocnej pasywnej
krawedzi oceanu magurskiego (p6zniejsze grzbiety Hostyn i/lub
grzbiety przedmagurskie; por. Tetak i in., 2019; Tetak, 2022). Pod-
jednostka raczanska oraz inne jednostki magurskie sg w wigkszo-
Sci odktute w obregbie kompleksu stabo zdiagenezowanych osadéw
srodkowej kredy, sktadajgcego sie gtownie z niewapiennych, ciem-
nych i pstrych tupkoéw (formacje rajnochowicka, z Hluka, z Huliny,
z Malinowej i z Cebuli; fig. 47). Grubotawicowe turbidytowe pia-
skowce senonu-paleocenu (formacje z Hatuszowej, z Ropianki,

piaskowcow szczawinskich, warstwy z Jaworzynki), gtebokowodne
tupki gérnego paleocenu—dolnego eocenu (formacja z tabowej),
dystalne turbidyty (formacja beloweska), srodkowo/gérnoeocenskie
turbidyty synorogeniczne (formacja zlinska) i lokalnie oligocenskie
(formacja malcowska) tworzg gtéwng osadowg sekwencje basenu
magurskiego. Podjednostka raczanska sktada sig z szeregu tusek
z makrofatdami o pétnocnej wergencji. (np. Nemcéok i in., 2006b;
Gagataiin., 2012). Na podstawie danych z okien tektonicznych
jednostek przedmagurskich, danych z otworéw wiertniczych oraz
przekrojow zbilansowanych, wydaje sie, ze ptaszczowina magur-
ska zostata nasunieta pozasekwencyjnie na jednostki pasma meni-
litowo-krosnienskiego. Najbardziej zewnetrzna podjednostka Siar
zawiera niemal identyczng sukcesje litologiczng jak podjednostka
raczanska; zawiera jednak grubotawicowe piaskowce mastrych-
tu—danu formacji solanskiej (Solari Fm), zawierajgce materiat po-
chodzacy ze zrédet potnocnych zwigzanych z grzbietami Hostyn/
przedmagurskim i/lub grzbietem $lgskim.

Zewnetrzne pasmo menilitowo-krosnienskie (lub grupa $rednia
ptaszczowin zewnetrznych Karpat Zachodnich, zob. Nowak, 1927;
Oszczypko iin., 2008a) rozcigga sie wzdtuz catego tuku Karpat od
potnocno-wschodniej Austrii i potudniowych Moraw, az po strefe
Vrancea, na pograniczu Karpat Wschodnich i Potudniowych w Ru-
munii. Pasmo to sktada sie z licznych jednostek tektonicznych, kto-
re sg ogolnie przypisane do systemu ptaszczowinowego motdawi-
déw (np. Sandulescu, 1988; Slgczka i in., 2006). Basen, w ktorym
powstawaty sukcesje osadowe tego pasma, bywa nazywany base-
nem sewerynsko-motdawidzkim (Golonka i in., 2008b). Sukcesje te
obejmujg osady od gornej jury do dolnego miocenu, z przewaza-
jacym udziatem gtebokomorskich osadéw klastycznych. Propaga-
cja nasunie¢ ptaszczowinowych ku pétnocy jest odzwierciedlona
coraz mtodszym wiekiem synorogenicznych osadow fliszowych,
od po6znego oligocenu w strefach wewnetrznych do wczesnego
miocenu w strefach zewnetrznych. Jako najnizsze strukturalnie
elementy pasma fliszowego, ptaszczowiny tej grupy nasuniete
zostaty na autochtoniczne osady zapadliska przedkarpackiego
oraz jego podtoze, przy czym wewnetrzne partie zapadliska takze
ulegty znaczacym deformacjom. Kontakt z systemem ptaszczowin
magurskich przebiega wzdtuz nasunigcia pozasekwencyjnego.
Charakterystycznym elementem litologicznym jednostek tej grupy
jest powszechne wystepowanie oligocenskich formacji menilitowe;j
i krosnienskie;j.

Grupa jednostek przedmagurskich sktada sie z kilku mniejszych
elementéw, ktére wystepujg u czota ptaszczowiny magurskiej lub
pod jej nasunieciem. Jednostka przedmagurska sensu stricto wy-
stepuje nieciggtym pasem, wzdtuz frontalnych partii podjednostek
Raczy i Siar. Sktada sie z r6znorodnych osadéw hemipelagicznych
i klastycznych (formacja submenilitowa), ktére sg przykryte charak-
terystyczng goérnoeocensko-dolnooligocenskg formacjg menilito-
wa (margle globigerynowe, czarne tupki i rogowce, czyli menility),
oraz gornooligocensko-dolnomiocenskim synorogenicznym fliszem
warstw krosnienskich, z rytmicznymi przetawiceniami piaszczy-
stych turbidytéw i hemipelagicznych tupkéw wapnistych (fig. 47).

Sukcesje osadowe jednostek przedmagurskich sg podobne do tych
obserwowanych w obrebie jednostki dukielskiej, wystepujacej na
wschodnim pograniczu polsko-stowackim i kontynuujacej sie ku
potudniowemu wschodowi w ukraifnskiej czesci pasma fliszowe-
go. Jednostka dukielska obejmuje gérnokredowe dystalne osady
fliszowe warstw tupkowskich, przechodzace w paleocenski piasz-
czysty flisz (piaskowce ci$nianskie), eocenskie turbidyty (formacja
submenilitowa) oraz dolnooligocenska formacje menilitowa, ktora
w gornej czesci stopniowo przechodzi w dystalne turbidyty warstw
cergowskich i malcowskich.

W potudniowo-wschodniej Polsce i wschodniej Stowaciji jednostka
dukielska oraz jej ekwiwalenty (jednostki Obidowej—Stopnic, gry-
bowska) majg duze rozprzestrzenienie, co potwierdzajg gtebokie
odwierty, przecinajgce nasuniecie jednostki magurskiej. Jednostki
te odstaniajg sie na powierzchni w oknach tektonicznych w ob-
rebie ptaszczowiny magurskiej, takich jak okno Mszany Dolnej
w Polsce (Mastella, 1988) oraz Smilno na Stowacji (np. Nem¢cok
iin., 2000; Rytko, Tomas, 2012). Zgodnie ze zbilansowanymi prze-
krojami geologicznymi, jednostka dukielska oraz jej odpowiedniki
w strukturach przedmagurskich, tworzg najbardziej migzszg czesé¢
klina akrecyjnego pasma fliszowego, stanowigc najwiekszy pod
wzgledem objetosci stos ptaszczowinowy w catych zewnetrznych
Karpatach Zachodnich (Roca i in., 1995; Nem¢ok i in., 2006b; Ga-
gataiin., 2012).

Plaszczowina $laska jest najwiekszg jednostkg Sredniej grupy
ptaszczowin w Karpatach Zachodnich. Sukcesja ta obejmuje gte-
bokomorskie osady klastyczne, ktérych sedymentacja trwata od
poznej jury do pogranicza oligocenu i miocenu, a ktérych catkowita
migzszos¢ stratygraficzna wynosi od 2500-3000 m w Beskidzie
Slgskim, do 5000 m w Bieszczadach (Oszczypko i in., 2008a).
Litostratygrafia tej jednostki jest mieszaning terminologii czeskiej
i polskiej (Pichaiin., 2006; Golonka i in., 2008a). Najstarsze odsto-
niete skaty sukcesji godulskiej to dysoksyczne czarne tupki wegla-
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nowe i margle formacji wedrynskiej (Vendryné Fm), dawniej zwane
dolnymi tupkami cieszynskimi, nalezgce do goérnej jury (kimeryd—
dolny tyton). Przechodzg one ku gérze w pelagiczne wapienie ty-
tonu—beriasu formacji cieszynskiej (Té$in Limestone Fm). Sekwen-
cja od walanzynu do cenomanu obejmuje gtebokowodne osady
anoksyczne i klastyczne: m.in. formacje grodziskg (Hradisté Fm),
wierzowskg (Vérovice Fm), i lgockg (Lhoty Fm) i z Mazaka (fig. 47).
W formacjach cieszynskiej i grodziskiej, w polskim i morawskim
segmencie jednostki Slgskiej, wystepujg roznorodne skaty zytowe
i subwulkaniczne tzw. asocjacji cieszynitowej o sktadzie bazaltow
alkalicznych, takich jak cieszynity, pikryty, limburgity, augityty czy
monchikity, tworzace zyty hipabysalne, sille, lawy poduszkowe,
hialoklastyty oraz skaty piroklastyczne (np. Dostal, Owen, 1998;
Grabowski i in., 2003; Matysek i in., 2018), o wieku ok. 124—118 min
lat, czyli barrem—apt (Lucinska-Anczkiewicz i in., 2002; Brunarska,
Anczkiewicz, 2019). Od péznego cenomanu w zachodniej czesci
basenu S$lgskiego przewazata sedymentacja terygeniczna, z migz-
szymi pakietami grubotawicowych piaskowcéw turbidytowych.
Formacja godulska (turon—santon) osigga migzszo$¢ do 3000 m,
a nadlegta formacja istebnianska (kampan—paleocen) — 1000 m
migzszosci. Utwory te przechodzg facjalnie w kierunku osi basenu
w pstre osady ilaste. Formacja submenilitowa (paleocen—s$rodkowy
eocen) obejmuje mutowce z soczewami masywnych piaskowcow
oraz cienkotawicowymi turbidytami. Zalegajgce powyzej margle
globigerynowe i formacja menilitowa (eocen—oligocen) sg nastep-
nie przykryte synorogenicznym fliszem warstw krosnienskich (for-
macji krosnienskiej), wieku oligocen—wczesny miocen.

Sukcesja Baska (Baska succession) wystepuje w postaci oddziel-
nych tusek tektonicznych usytuowanych we frontalnych partiach
ptaszczowiny $lgskiej. Sg to gtdwnie osady ptytkowodne, pocho-
dzgce z poétnocnego obrzezenia basenu slgskiego (grzbiet Baska).
Sukcesja zawiera réznej wielkosci bloki stynnych wapieni rafowych
formaciji sztramberskiej (Stramberk Limestone Fm) wieku tyton-
skiego (fig. 47), wystepujacych w postaci brekcji, olistostrom oraz
kalcyturbidytow deponowanych u podstawy stoku w dolnokredo-
wych osadach ,proto-basenu $lgskiego” (Cieszkowski i in., 2012).
Wapienne turbidyty formacji Baska (alb—cenoman) dokumentujg
zatopienie grzbietu Baska w srodkowej kredzie. Nastepujgca po
niej formacja palkowicka jest dystalnym odpowiednikiem formacji
godulskiej i istebnianskiej. W Polsce wapienie formacji sztram-
berskiej sg znane przede wszystkim ze skatek w okolicach Andry-
chowa, gdzie sg okreslane mianem wapieni inwatdzkich, a takze
z pojedynczego olistolitu w rejonie Kruhela k. Przemysla (Golonka
iin., 2008a).

W poétnocnych Morawach oraz w rejonie pogranicza polsko-cze-
skiego, ptaszczowina $lgska nasunieta jest ptasko na jednostke
podslaska, co skutkuje wystepowaniem licznych izolowanych
fragmentow ptaszczowiny $lgskiej oraz okien tektonicznych jed-
nostki podslaskiej (zob. podrozdziat 6.6.2). Jednostka podslgska
obejmuje formacje dolnokredowe, podobne do tych wystepujgcych
w ptaszczowinie $laskiej, jednak osady gornej kredy—eocenu sg
juz czesciowo odmienne, obejmujgc facje basenowe (margle z We-
glowki). Dolnooligocenska formacja menilitowa oraz wapnisty flisz
typu kro$nienskiego (formacja Zdanice—Hustopece — fig. 47) stano-
wig najmtodsze osady jednostek grupy $redniej w Zachodnich Kar-
patach. Podczas ruchéw nasuwczych we wczesnym miocenie we
frontalnych partiach ptaszczowin $lgskiej i podslgskiej zachodzity
typowe zjawiska z pogranicza sedymentacji i tektoniki (deforma-
cje synsedymentacyjne, ruchy masowe, powstawanie olistostrom
itp.), obejmujgce transport materiatu klastycznego pochodzacego
z nasunietych ptaszczowin, a czesciowo takze z krystalicznego
podtoza, z wypietrzonego przedpola dolnej ptyty europejskiej (np.
obszar Andrychéw—Inwatd; Cieszkowski i in., 2009a, b; zob. pod-
rozdziat 6.6.2).

W potudniowej czesci Moraw jednostke podslagskg lateralnie za-
stepuje jednostka zdanicka (Zdanice unit). Na pograniczu cze-
sko-austriackim (Pavlovské vrchy na Morawach oraz strefa Wa-
schberg w Austrii; fig. 46a) w jej frontalnych partiach wystepuje
szereg dupleksow tektonicznych zawierajgcych wapienie gérnej
jury i dolnej kredy (np. Poul i in., 2011; fig. 46c). Sg to ciemne
margle oraz wapienie bioklastyczne formaciji kletnickiej (Klentnice
Fm, oksford—kimeryd) oraz masywne wapienie platformowe for-
macji z Ernstbrunn (Ernstbrunn Fm) wieku tyton—berias (Golonka
i in., 2008a; Schneider i in., 2013). Formacje te, w postaci brekcji
i olistolitow, tworzg malownicze skatki (tzw. ,zewnetrzny pas skat-
kowy”) na pograniczu Czech i Austrii, k. Mikulova. Wznowienie
sedymentacji nastgpito w péznej kredzie (fig. 47). Transgresywna
sekwencja osadow gornej kredy (Stranik i in., 1996) przechodzi od
wapienno-klastycznych osadow formacji klemenckiej (Klement Fm,
turon—koniak), poprzez hemipelagiczne osady koniaku—kampanu
formacji palawskiej (Palava Fm), az po osady formacji z Némc¢ic
(Némcéice Fm, gérna kreda—najnizszy oligocen), sktadajace sie
z réznobarwnych tupkéw, analogicznych do formacji submenilitowe;j
(Krhovsky i in., 2001, zob. fig. 47). Formacje oligocenu sg podob-
ne do tych znanych jednostek $lgskich: sg to margle globigeryno-
we, osady formacji menilitowej oraz fliszu turbidytowego formagji
Zdanice—Hustopece (odpowiednik warstw krosnienskich). Stabo

zdeformowane osady marglisto-ilaste dolnego miocenu zostaty
zdeponowane w basenach typu ,piggyback”, podczas nasuwania
ptaszczowin. Duze olistolity i olistostromy wystepujg takze w dol-
nym miocenie strefy Waschberg (np. Gebhardt, 2021).

Jednostka Pouzdiany jest najmtodsza i najbardziej zewnetrzng
jednostka pasa fliszowego w potudniowych Morawach. Jest to
wagska, wewnetrznie zdeformowana tuska tektoniczna, obejmujg-
ca osady od gérnego eocenu do dolnego miocenu (fig. 46c¢, 47),
stanowigce wypetnienie resztkowego basenu fliszowego, na styku
z basenem zapadliska przedgoérskiego. Formacje pavlovicka (Pa-
vlovice Fm) i z Laa (Laa Fm), z wyzszej czesci dolnego miocenu
(eggenburg-ottnang, zob. Krhovsky i in., 2001), sa najmtodszymi
osadami zaangazowanymi w strukturg ptaszczowinowg Karpat
w tym rejonie.

Osady zapadliska przedkarpackiego zostaty zdeponowane w ba-
senie przedgorskim, ktéry powstat w wyniku fleksuralnego ugiecia
ptyty europejskiej, spowodowanego sitg ciggnacag subdukujgcej
ptyty (ang. slab-pull), o skorupie oceanicznej i/lub $cienionej
kontynentalnej oraz przez obcigzenie wywotane postepujacym
nasuwaniem sie ptaszczowin pasma fliszowego (Winkler, Slacz-
ka, 1994; zob. tez rozdz. 6.10). Do orogenu Karpat zewnetrznych
zalicza sie tylko zdeformowang czes$¢ zapadliska, czyli tzw. grupe
ptaszczowin brzeznych (Nowak 1927; Oszczypko i in. 2008), obej-
mujgca jednostki zgtobickg i samborskg. W zaleznos$ci od wtasci-
wosci mechanicznych dolnej czesci ptyty europejskiej, zapadlisko
jest stosunkowo waskie w sektorze morawskim, podczas gdy wy-
raznie rozszerza sie we wschodniej Polsce i Ukrainie, gdzie gruba
i wytrzymata litosfera platformy wschodnioeuropejskiej, o podtozu
prekambryjskim, byta znacznie mniej podatna na ugiecie. Base-
ny przedgorskie migrowaty w kierunku przedpola, ich zewnetrzng
granice stanowito wypietrzenie fleksuralne garbu przedpola, ktére
okresowo byto zrodtem dostawy materiatu klastycznego. Osady te-
rygeniczne zdeponowane w basenie przedgorskim mogty mieszac
sie z materiatem pochodzgcym z nasuwajgcych sie ptaszczowin
karpackich. Klasty podtoza krystalicznego (jak w rejonie Andry-
chowa) lub eocenskich wapieni platformowych (strefa Waschberg)
mogty wiec pochodzié¢ z okresowo wypietrzonych stref przedpola,
ktére obecnie sg gteboko pogrzebane pod nasunieciem karpac-
kim. Szczegdtowe informacje dotyczace tej jednostki znajdujg sie
w podrozdziale 6.10).

6.6.2. Polska cze$¢ Karpat zewnetrznych
Tomasz Malata

6.6.2.1. Zasieg i definicja

Karpaty zewnetrzne to czes$¢ alpidow europejskich. Jest to typowe
tzw. brzezne pasmo nasuwczo-fatdowe (ang. foreland fold-and-
-thrust belt — Burchfiel, Royden, 1982; Nemc¢ok i in., 2005) rozcia-
gajgce sie pomiedzy Karpatami centralnymi i pieninskim pasem
skatkowym a zapadliskiem przedkarpackim, bedgcym ich basenem
przedgorskim. Obejmujg one gtownie sfaldowane i nasunigte osa-
dy basendw Karpat zewnetrznych, ale tez spoczywajgce na nich
niezgodnie neogenskie pokrywy postorogeniczne oraz osady we-
wnetrznej czesci zapadliska przedkarpackiego odktute i nasuniete
wraz z nimi (jednostki: zgtobicka i stebnicka).

Baseny Karpat zewnetrznych istniaty od p6znej jury po wczesny
miocen i znajdowaty sie (wraz z basenami Karpat centralnych i pie-
ninskiego pasa skatkowego) w pétnocno-zachodniej czgs$ci oceanu
Tetydy, pomiedzy potudniowg krawedzig platformy europejskiej
a mikroptytami ALCAPY i Cisy-Dacji (Golonka i in., 2005; Usta-
szewski i in., 2008). Utwory gérnej jury i dolnej kredy zachowaty
sie jedynie lokalnie i stad trudno odtwarza¢ petng paleogeogra-
fie basenéw w tym okresie. Najprawdopodobniej od turonu basen
Karpat zewnetrznych byt podzielony na kilka odrebnych basendw,
rozdzielonych grzbietami podmorskimi (np. grzbiet podslgski/we-
glowiecki pomiedzy basenami slgskim i skolskim) lub wynurzonymi
obszarami lgdowymi (zwanymi tradycyjnie kordylierami), bedacymi
obszarami zrédtowymi dostawy materiatu detrytycznego do ba-
sendéw (kordyliera $lagska miedzy basenami $lgskim i dukielskim,
grzbiety: pétnocno- i potudniowomagurski/czorsztyhnski obrzeza-
jace basen magurski). Poszczegdlne baseny charakteryzuja sie
odmiennymi sukcesjami osadowymi. Na podstawie tego zrézni-
cowania litologicznego poszczegdlne tuski tektoniczne (mniejsze
elementy ograniczone powierzchniami nasunig¢) zalicza sig¢ do
elementéw wyzszego rzedu, okreslanych zamiennie ptaszczowina-
mi lub jednostkami tektonicznymi. Generalnie wyréznia sie 5 gtow-
nych jednostek tektonicznych odpowiadajgcych basenom lub ich
strefom. Sg to, liczac od najbardziej zewnetrznych (od pétnocy),
jednostki: skolska, podslgska, $lgska, dukielska (wraz z grupa
niewielkich jednostek przedmagurskich: przedmagurska s.s., Mi-
chalczowej, grybowska/okienng) oraz magurska (fig. 48). Pozycja
basenu magurskiego wzgledem innych, zwtaszcza we wczesnej
kredzie, jest dyskusyjna. Pozostate, poczgtkowo stanowity jeden
basen, ktory od poczatku turonu ulegt zréznicowaniu. W wyniku
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tego powstaty odrebne baseny (o odrebnych systemach depozy-
cyjnych) rozdzielone obszarami wynurzonymi (stanowigcymi zro-
dta materiatu detrytycznego) lub grzbietami podmorskimi. Baseny
Karpat zewnetrznych sg uwazane za baseny stosunkowo gtebokie
(o dnie znajdujgcym sie przez znaczna czes$¢ okresu istnienia ba-
senu ponizej poziomu kompensacji weglanu wapnia — Olszewska,
1997), potozone w wiekszosci na skorupie kontynentalnej. Domi-
nujg w nich osady klastyczne, tradycyjnie nazywane fliszowymi,
bedace efektem depozycji z pradéw zawiesinowych. Kwestia pod-
toza basenu magurskiego (kontynentalne vs. oceaniczne) nie jest
definitywnie rozstrzygnieta. Wiekszos$¢ rekonstrukcji przyjmuje
obecnie istnienie skorupy oceanicznej w basenie magurskim lub
szerzej — w podtozu Karpat zewnetrznych (np. Birkenmajer, 1986;
Csontos i in., 1992; Csontos, Vords, 2004; Stampfli, Hochard,
2009; Kovac i in., 2017; Plasienka i in., 2020, zob. fig. 30). Jednak
czes¢ autoréw nie wypowiada sie jednoznacznie na ten temat (np.
Golonka i in., 2005; Oszczypko i in., 2015); warto wspomnieé¢, ze
Ksigzkiewicz (1977b) nie widziat argumentéw na istnienie podtoza
oceanicznego w Karpatach zewnetrznych.

Zasieg Karpat zewnetrznych w rozumieniu tektonicznym budzi
pewne kontrowersje. Wewnetrzng granicg Karpat zewnetrznych
(w Polsce — potudniowg) jest ich granica z pieninskim pasem skat-
kowym. Kontakt ten — na terenie Polski — ma charakter tektoniczny
i jest stromo ustawionym uskokiem o wergencji potudniowej lub
potnocnej. Ma on charakter wielkoskalowej strefy przesuwczej (Bir-
kenmajer, 1985; Pomianowski, 2003). Strome ustawienie warstw
w jego poblizu potwierdzajg wyniki gtebokich prac wiertniczych
(Paul, Poprawa, 1992). Odmienng koncepcje przyjeli Oszczyp-
ko, Oszczypko-Clowes (2014), ktérzy utwory PPS w Matych Pie-
ninach przedstawili jako potogo zalegajgcy tektoniczny nadktad
nasuniety na najmtodsze utwory jednostki magurskiej (formacje
z Kremnej i ztatnianska). Wedle tej koncepcji Karpaty zewnetrzne
obejmowatyby tez utwory potozone na potudnie od Matych Pienin.
Nalezy przy tym podkresli¢, ze potudniowa (wewnetrzna) granica
tektoniczna Karpat zewnetrznych nie pokrywa sie z granicg base-
nu Karpat zewnetrznych. Do tego ostatniego zaliczane sg zwykle
utwory jednostki Grajcarka, ktére pod wzgledem tektonicznym —
ze wzgledu na ich dzisiejszg pozycje — naleza juz do PPS (zob.
podrozdziat 6.3.2.2).

Potnocna granica Karpat zewnetrznych (w sensie tektonicznym)
rowniez nie pokrywa sie z zasiegiem utworéw basenow zewnetrz-
nokarpackich. Generalnie przyjmuje sie, ze jest nig granica na-
suniecia ku pétnocy oderwanych od podtoza i nasunietych wraz
z Karpatami ptaszczowin, obejmujgcych tez utwory miocenskie
osadzone pierwotnie w zapadlisku przedkarpackim, a nastepnie
wciagniete tektonicznie w orogen, tj. ptaszczowiny stebnickiej
(w Polsce wystepujacej tylko w rejonie Przemysla, ale ciggnacej
sie w gtgb Ukrainy) i ptaszczowiny zgtobickiej. Nalezy jednocze-
Snie zaznaczy¢, ze wptyw nasuwajgcych sie Karpat na ich przed-
pole nie konczy sie na tych ptaszczowinach. Efektem nasuwania
sie Karpat sg tez liczne struktury typu zrebdw i rowéw tektonicz-
nych (zrgb Tenczynka, réw krzeszowicki), niekiedy potozone da-
leko na przedpolu Karpat (zrgb Ryszkowej Woli; Nescieruk i in.,
2007), jednak te struktury i deformacje nie maja charakteru oro-
genicznego. Osobnym problemem jest granica wgtebna Karpat.
Najgtebszym otworem, ktéry przewiercit sukcesje osadowe Karpat,
jest Kuzmina 1 (Malata, Zytko, 2006), potozony na terenie jednostki
skolskiej, ok. 23 km od jej nasuniecia na jednostke stebnicka. Spag
nasunietej jednostki skolskiej osiggnieto na gtebokosci 6885 m
p.p.t., zas spag miocenskiej jednostki stebnickiej na gtebokosci
7062 m p.p.t. Pewne wnioski na temat przebiegu spagu nasunieg-
cia Karpat zewnetrznych mozna wysnu¢ na podstawie badan ma-
gnetotellurycznych (Rytko, Tomas, 1999), ktére dajg obraz tzw.
podtoza skonsolidowanego, interpretowanego jako krystaliczne
podioze Karpat. Tomas (2003) uznat, ze powierzchnia nasuniecia
karpackiego wykazuje silne zwigzki z tektonikg podtoza skonso-
lidowanego Karpat i wydzielit w jej obrebie 3 sektory: zachodni
(po linie Krakéw—Rabka), gdzie spag nasuniecia przebiega naj-
ptycej (do 4 km) i wykazuje najwieksze nieregularnosci; srodkowy
(miedzy Rabka a Jastem) o $redniej nieregularnosci i gtebszym
potozeniu powierzchni nasuniecia (maksymalnie ponad 6 km) oraz
wschodni (na wschéd od Jasta) o najbardziej regularnym przebiegu
izolinii spggu nasuniecia, najwiekszych gtebokosciach potozenia
powierzchni nasuniecia (maksymalnie ponad 8 km) i najwigkszym
gradiencie nachylenia tej powierzchni.

6.6.2.2. Deformacje syndepozycyjne w basenach
Karpat zewnetrznych

Osady deponowane w basenach Karpat zewnetrznych podlegaty
synsedymentacyjnym deformacjom tektonicznym. Dowodem na
tektoniczne wynoszenie poszczegolnych czesci basendw i wyni-
kajgcg z tego erozje sg redeponowane bloki starszych utworéw
w obrebie utworéw mtodszych. Wystepujg one najczesciej w osa-
dach turonu (Cieszkowski i in., 2009b), dolnego oligocenu i dol-
nego miocenu. Réwniez wyniki badan strukturalnych (Swierczew-

ska, Tokarski, 1998; Strzelecki, Swierczewska, 2023) wskazujg
na synsedymentacyjne deformacje w eocenie i oligocenie (wstegi
deformacyjne).

Dla poczgtkowego etapu rozwoju basendéw Karpat zewnetrznych
(p6zna jura, przetom jury i kredy) przyjmuje sie, na podstawie
zmian facjalnych, istnienie rowéw rozdzielonych zrebami (Nowak,
1973), co sugeruje synryftowy uktad topografii bedgcy efektem
péznojurajskiego ryftowania i ekstensji (Poprawa i in., 2002;
Oszczypko, 2006a). We wczesnej kredzie za dominujgcy czynnik
kontrolujgcy baseny uznano (Poprawa i in., 2002) powolng, po-
stryftowg subsydencje termiczna, skutkujgcg obnizaniem tempa
sedymentacji i dostawy materiatu klastycznego. W turonie i kam-
panie nastgpuje gwattowny wzrost tempa sedymentacji potgczony
z lokalnym wzrostem wapnisto$ci osadéw (sukcesja skolska), co
mozna interpretowac jako efekt tektonicznego wynoszenia cze-
$ci basendw i ich obszaréw zrodtowych (Poprawa i in., 2002).
Sedymentacja gtebokomorskiej serii osadowej w p6znej kredzie
0 migzszosci lokalnie nawet kilku tysiecy metréw (sukcesja $lgska,
warstwy godulskie i istebnianskie) bez wyraznej zmiany srodowi-
ska sedymentac;ji (dno basenu pozostaje caty czas ponizej lokalnej
gtebokosci kompensacji weglanu wapnia) wyraznie wskazuje na
gwattowng subsydencje czesci basenu. Interpretowac to mozna
jako efekt kompresyjnego wynoszenia obszaréw zrédtowych (kor-
dyliera $lgska) potgczonego z szybkg subsydencjg na przedpolu
nasunie¢, w basenie przedgorskim (basen $lgski). Kompresja tu-
ronska koreluje sie z ruchami nasuwczymi i fatdowymi w Karpatach
centralnych. Od paleogenu (pézny paleocen) we wszystkich base-
nach poza magurskim, nastepuje nawrét subsydenciji, pogtebianie
basendw i zanik aktywnosci zrédet materiatu detrytycznego, co
mozna uznac za przejaw fleksuralnego uginania ptyty podtoza na
przedpolu pryzmy akrecyjnej, a baseny $laski i skolski za ,wygtod-
niate” baseny przedgérskie (Poprawa i in., 2002). Jednocze$nie
od wczesnego eocenu zaczyna sie gwattowna dostawa materiatu
klastycznego do basenu magurskiego od potudnia, potgczona z mi-
gracja facji klastycznych ku pétnocy, co wskazuje na kolejny etap
rozwoju pryzmy akrecyjnej. Koreluje sie to dobrze z deformacjami
synsedymentacyjnymi stwierdzonymi w osadach jednostki magur-
skiej (Swierczewska, Tokarski, 1998).

Na przetomie eocenu i oligocenu dokonata sie¢ zasadnicza prze-
budowa basendéw Karpat zewnetrznych. Wszystkie baseny ulegty
gwattownemu wynoszeniu tektonicznemu i sptyceniu, co dopro-
wadzito do ograniczenia cyrkulacji pradéw oceanicznych i po-
wstania na ich dnie warunkéw anoksycznych, a jednoczes$nie do
wzrostu tempa sedymentacji spowodowanego wynurzeniem ob-
szaréw zrédtowych. Prawdopodobnie ugiecie ptyty przedpola wy-
wotane kompresjg spowodowato gwattowny wzrost subsydenciji,
nierekompensowany przez bardzo wysokie tempo sedymentacji.
Koncowym etapem rozwoju basenéw Karpat zewnetrznych byty
zbiorniki o charakterze tzw. basendéw niesionych (lub nadnasuw-
czych; ang. piggy-back lub thrust-top basins), zaznaczajgce si¢
gtéwnie w wewnetrznych czesciach nasuwajgcych sie jednostek
tektonicznych. Najmtodsze osady niektérych basendéw zawierajg
redeponowany materiat detrytyczny, najczesciej pochodzgcy z wy-
niesionych i erodowanych czesci nasuwajgcych sie od potudnia,
bardziej wewnetrznych jednostek (Szymakowska, 1976).

6.6.2.3. Datowanie procesow orogenicznych

Gtéwny etap deformacji osadéw basenéw Karpat zewnetrznych
(fatdowanie i nasuwanie ptaszczowin) przypada zasadniczo na
miocen. Poczatek tej deformacji wyznaczajg najmtodsze osady
wystepujgce w profilach sukcesji basenowych. Miejscami zawie-
rajg one fragmenty starszych osadow w formie olistolitow, $wiad-
czgcych o jednoczesnym wyniesieniu i erodowaniu czesci osadow
Karpat zewnetrznych i osadzaniu ich w basenach resztkowych.
Takie osady wystepujg najczesciej u czota nasunie¢ ptaszczowi-
nowych, w wewnetrznych czesciach jednostek tektonicznych, do-
kumentujac poczatkowe fazy procesu nasunie¢. Przyktadem moga
tu by¢ olistolity margli weglowieckich, wystgepujgce w warstwach
kro$nienskich gérnych w Nawsiu i R6zance k. Strzyzowa (jednost-
ka skolska, Szymakowska, 1981), ale réwniez olistolity diatomitow
z Leszczawki w bardziej centralnej czesci tej jednostki (Kotlarczyk,
Krawczyk, 1988), a takze wielkie olistolity osadow z basenu magur-
skiego w jednostce $laskiej (tzw. ptaty magurskie — Szymakowska,
1966, ,potwyspy” tuznej i Harklowej). Poczatek tych ruchéw moz-
na datowacé (zwtaszcza w jednostce skolskiej) na wczesny miocen
(karpat). Doszto wowczas do powstania regionalnych fatdéw i na-
sunieé¢, o czym $wiadczg srodkowomiocenskie (dolny baden) osady
lezgce niezgodnie na sfatdowanych i zerodowanych osadach Kar-
pat zewnetrznych. Wyniesione utwory Karpat ulegaty gwattownej
erozji, ktorej przejawem sg utwory wewnetrznej czesci zapadliska
przedkarpackiego, rozpoczynajgce sie wczesnomiocenskimi olisto-
stromami z licznym materiatem fliszowym, nawiercone pod Karpa-
tami w rejonie Suchej Beskidzkiej (Slgczka, 1977). Z poczatkiem
miocenu $rodkowego (wczesny baden) doszto do kolapsu oroge-
nicznego spowodowanego spietrzeniem stosu ptaszczowin i ob-
cigzeniem ptyty przedpola. Na skutek ruchéw obnizajgcych morze
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ponownie wkroczyto na obszar sfatdowanych i cze$ciowo zerodo-
wanych Karpat zewnetrznych, tworzac nieciggtg pokrywe osadéw
transgresywnych. Rozpoczynajg je osady klastyczne (Cieszkowski
i in., 1977; Rajchel, Uchman, 2001), przykryte osadami weglano-
wymi i chemicznymi, $wiadczgcymi o warunkach ptytkomorskich.
Wyzej dominujg utwory ilaste (warstwy chodenickie, grabowieckie,
ity krakowieckie) osiggajace w tzw. zatoce rzeszowskiej do 1000
m migzszosci. Morskie lub brakiczne osady miocenu transgresyw-
nego zachowaty sie najczesciej w potnocno-wschodniej czesci
Karpat zewnetrznych (jednostka skolska), cho¢ wystepujg tez na
jednostce $lgskiej (Iwkowa), podslgskiej (Zegocina) i magurskiej
(basen nowosgdecki). W tym ostatnim przypadku wystepuje przej-
$cie od osaddéw lgdowych (formacja z Biegonic), poprzez osady
brakiczne do osadéw morskich (Oszczypko-Clowes i in., 2009),
co wskazuje na diugotrwatg tendencje do obnizania w tej stre-
fie, powodujgca powstanie zapadliska srédgorskiego, do ktérego
w koncu wkroczyto morze (baden—sarmat). Sedymentacje miocen-
skich osaddéw transgresywnych na Karpatach przerwata dopiero
kolejna faza deformaciji tektonicznych, prawdopodobnie w panonie.
Spowodowata ona dalsze nasuwanie Karpat ku pétnocy i pétnoc-
nemu wschodowi (na odlegto$¢ minimum kilkudziesieciu kilome-
tréw), odktucie od podtoza i pchniecie przed czotem Karpat czesci
utworéw miocenskich (ptaszczowiny zgtobicka i stebnicka), w tym
tez tych pochodzacych z erozji Karpat (jednostka andrychowska;
Wojcik i in., 1999, zob. tez rozdz. 6.10), niewielkie deformacje mio-
censkich osadéw transgresywnych (Uroda, 2020) oraz powstanie
drugorzednych struktur fatdowych, sko$nych do przebiegu fatdow
regionalnych (Aleksandrowski, 1985, 1989; Szczesny, 2003). Praw-
dopodobna byta réwniez ograniczona reaktywacja stref nasunie¢
w rezimie przesuwczym. Powstaty wéwczas rowniez modyfikacje
przebiegu linii nasuniecia Karpat, na skutek zréznicowania pod-
toza, na ktére nasuwaty sie Karpaty i istnienia mas oporowych
w postaci odktutych utworéw miocenskich (sigmoida przemyska,
zatoka gdowska).

Sarmacko-panonski etap nasuwania i wynoszenia Karpat spowo-
dowat kolejny etap erozji, ktéra usuneta wiekszo$¢é osadow mioce-
nu transgresywnego oraz doprowadzita do depozycji na przedpolu
nasuwajgcych sie Karpat kolejnych sekwencji osadéw z materiatem
pochodzgcym z wypetnienia basenu Karpat zewnetrznych (war-
stwy z Gdowa; Wdjcik i in., 2021). W miocenie-pliocenie w we-
wnetrznej czesci nasunietych Karpat na skutek ruchéw przesuw-
czych wzdtuz PPS powstato kolejne zapadlisko $rodgérskie (basen
orawsko-nowotarski), prawdopodobnie o charakterze basenu z roz-
rywania/nadprzesuwczego (ang. pull-apart/strike-slip basin; Po-
mianowski, 2003; Jankowski, 2015; Tokarski i in., 2016; Ludwiniak
iin., 2019). Wypetnione jest ono osadami lgdowymi o migzszosci
przekraczajgcej 1300 m.

Nieco odmiennie historie deformacji Karpat zewnetrznych ujeli
Deckeriin. (1997). W pierwszym etapie przyjeli oni nasuniecia ku
NNW obejmujgce cate Karpaty. Nastgpnie nasunigcia zostaty reak-
tywowane jako uskoki normalne w warunkach ekstensyjnych (eks-
tensja o kierunku SW-NE), w wyniku czego powstaty powierzch-
nie uskokowe zapadajgce ku NW. Powstate w pierwszym etapie
kompresyjnym nasunigcia i fatdy zostaty nastepnie przefatdowane
podczas skracania skierowanego ku NE. Szereg nasunie¢ zostat
reaktywowany jako lewoskretne uskoki przesuwcze. Wzdtuz tych
uskokow powstawaty konwergentne dupleksy przesuwcze, tworzg-
ce obecnie okna tektoniczne. Dalej na wschod kompresja ku NE
skutkowata powstaniem nasunie¢ pozasekwencyjnych. Ostatnim
etapem byta ekstensja o kierunku NE-SW, w wyniku ktérej po-
wstaty rowy o kierunku NW-SE tngce starsze nasuniecia i uskoki
przesuwcze.

Catkowite skrécenie orogeniczne wschodniej czesci polskich Kar-
pat zewnetrznych moze siega¢ 500 km (Gagata i in., 2012).

Badania paleomagnetyczne wskazuja, ze podczas ruchow nasuw-
czych zachodnie Karpaty zewnetrzne ulegty lewoskretnej rotacji
o ok. 50° w stosunku do pierwotnego potozenia i o ok. 60° w sto-
sunku do stabilnej Europy (Marton i in., 2009, 2016; Marton, 2020).
Rotacja ta miata miejsce pomiedzy 18 min lat temu (wiek wykazuja-
cych rotacje andezytéw przebijajgcych Karpaty) a 12 min lat temu
(wiek niewykazujgcych rotacji osadéw miocenskich na Karpatach
i najmtodszych andezytow). Lewoskretng rotacje wykazujg réwniez
miocensko-pliocenskie osady Kotliny Orawsko-Nowotarskiej, ale
jest ona wigzana z aktywnoscig stref uskokowych (Baumgart-Ko-
tarba i in., 2004; Tokarski i in., 2016), a nie z generalna rotacja
Karpat Zachodnich.

Istotne dane na temat gtebokosci pogrzebania i czasu ekshumaciji
ptaszczowin Karpat zewnetrznych przynoszg badania termochro-
nometryczne. Andreucci i in. (2013) stwierdzili, ze po depozycji
utwory jednostek wewnetrznych (tzn. magurskiej, dukielskiej i naj-
bardziej wewnetrznych stref jednostki slgskiej) zostaty podgrzane
do 60-120°C, co odpowiada pograzeniu na gteboko$é 4—9 km,
a utwory jednostek zewnetrznych (zewnetrzna czgsc¢ jednostki
$lgskiej i jednostka skolska) maksymalnie do 60°C, co odpowiada
ok. 4 km pogrzebania. Ekshumacja postepowata stopniowo z za-

chodu na wschdéd: od 25-10 min lat na zachodzie po 15-5 min
lat na wschodzie. Mechanizm ekshumacji byt rézny w zachodniej
i wschodniej czesci polskich Karpat: na zachodzie gtéwng przy-
czyna ekshumacji byty procesy nasunigciowe, na wschodzie zas
gtébwng przyczyng byta erozja. Na podstawie wynikow badan tra-
kowych, duzy wptyw na budowe geologiczng Karpat zewnetrznych
przypisano post-nasunieciowemu kolapsowi postorogenicznemu
(Mazzoliiin., 2010).

Po miocenskim etapie kompresyjnym, w pliocenie i czwartorze-
dzie miaty miejsce tzw. ruchy neotektoniczne (Rgczkowski i in.,
1984, 1985; Zuchiewicz, 1995, 1998, 2009, 2010; Zuchiewicz i in.,
2009). Sa to gtéwnie (cho¢ nie tylko) ruchy pionowe, ktére prze-
jawiajg sie w zréznicowanej wysokosci jednowiekowych taraséw
rzecznych i ich cokotéw skalnych (Wojcik, 1988), wzmozonej aku-
mulacji w strefach obnizanych zapadlisk $rodgérskich oraz obec-
nos$ci uskokéw normalnych (Tokarski, 1978; Zuchiewicz i in., 2011),
zapewne zwigzanych z czwartorzedowg aktywnoscig sejsmiczna.
Strefy wspdtczes$nie wynoszone tworzg stosunkowo waskie i bar-
dzo dtugie pasy uktadajgce sie najczesciej rownolegle do nasunie¢
i osi fatdow.

Wspotczesne trzesienia ziemi, zwigzane rowniez z aktywnosciag
tektoniczng Karpat, wystepujg najczesciej w potudniowej czgsci
polskich Karpat zewnetrznych (Guterch, Kozak, 2015). Podobng
sejsmiczng genezg moga mie¢ réwniez spekania zwiréw i wyste-
pujacego miedzy nimi drobnoziarnistego matriks (Tokarski i in.,
2007). Odnotowano réwniez czwartorzedowe uskoki oraz powia-
zane z nimi deformacje plastyczne, zwigzane z izostatycznym od-
prezeniem po ustgpieniu ladolodu i reaktywacja wczesniejszych
spekan w podtozu (Wéjcik, 1999, 2003). Natomiast o obecnosci
naprezen poziomych $wiadczy wystepowanie struktur typu bre-
akout (Jarosinski, 1999, 2005), ktére pokazujg wspodtczesng 0%
najwiekszych naprezen. Dla Karpat zewnetrznych kierunek osi
maksymalnych naprezen poziomych zorientowany jest SSW—-NNE
lub SW—NE i rézni sie od kierunku w podtozu Karpat (S—N). Réw-
niez roznice w wysokosci tarasow rzecznych i migzszosci osadow
rzecznych interpretowane byty jako przejawy reaktywacji nasunig¢
(Wojcik, 1988). Potwierdzajg to wyniki badan wspdétczesnej orien-
tacji i wielko$ci naprezen w otworach wiertniczych (Jarosinski i in.,
2024). Sugerujg one wspotczesne przefatdowania i reaktywacje
nasunig¢ na ptytszych poziomach strukturalnych, przy braku ruchu
w obrebie nasuniecia karpackiego. Wskazuje to na naskorkowa,
kompresyjng reaktywacje pryzmy akrecyjnej i przeczy hipotezie
ekstensyjnego zapadniecia sie (czyli kolapsu post-orogenicznego)
Karpat (Mazzoli i in., 2010; Jankowski, 2015).

6.6.2.4. Podziat tektoniczny Karpat zewnetrznych

Od poczatku XX w. wyréznia sie w obrebie Karpat zewnetrznych
odrebne jednostki strukturalne o charakterze ptaszczowin. W pol-
skiej literaturze geologicznej najczesciej cytowany jest podziat No-
waka (1927) na trzy grupy ptaszczowin: brzezng, srednig i magur-
ska. W sktad pierwszej z nich wchodzg ptaszczowiny zbudowane
z utworéw miocenskich (zgtobicka, stebnicka, zob. tez rozdz. 6.10).
Grupa $rednia obejmuje za$ ptaszczowiny: skolska, podslaska,
Slgska, dukielska i niewielkie jednostki przedmagurskie, wystepu-
jace pod réoznymi nazwami w réznych czesciach polskich Karpat
(fig. 48).

Podziat Karpat na jednostki strukturalne wyzszego rzedu (po-
szczegoblne ptaszczowiny) opiera sie na dos$¢ niejasnych kryte-
riach. Granice ptaszczowin stawia sie zwykle w miejscu, gdzie
kontaktujg ze sobg tuski o odmiennym profilu stratygraficznym.
Problemy zaczynajg sie, gdy dany element tektoniczny (okno tek-
toniczne, tuska) nie zawiera wydzielen charakterystycznych dla
ktérej$ z sukcesji, a jedynie facje rozpowszechnione w réznych
jednostkach tektonicznych (np. warstwy kro$nienskie).

O ile granice ptaszczowin zwykle stawia sie na powierzchniach na-
sunig¢, to gtéwnym kryterium decydujgcym o zaliczeniu danej tuski
do konkretnej ptaszczowiny jest najczesciej kryterium litologicz-
ne, czyli pierwotne potozenie budujgcych jg osadow w konkretnej
strefie basenu. Problem ten w mniejszym stopniu dotyczy dwéch
najwiekszych jednostek, ktére ciggng sie wzdtuz catej polskiej
czesci Karpat zewnetrznych: Slgskiej i magurskiej. W przypadku
mniejszych jednostek, jak skolska i dukielska, zalicza si¢ do nich
najczesciej te tuski, ktére maja profil stratygraficzny podobny do
osadow sukcesji skolskiej i dukielskiej, nawet gdy ewidentnie nie
tworzg ciggtosci z gtbwng masg danej jednostki. Jeszcze inny pro-
blem dotyczy jednostki pods$laskiej. W zachodniej czesci polskich
Karpat zalicza sie do niej niemal wszystko, co powstato w basenie
Karpat zewnetrznych i znajduje si¢ miedzy nasunieciem Karpat
a nasunieciem jednostki Slaskiej sensu lato. Na wschodzie nato-
miast wigcza sie w jej obreb tylko waskie, silnie stektonizowane
elementy o specyficznej marglisto-ilastej litologii utworéw gérnej
kredy—paleogenu, potozone pomiedzy ptaszczowing $lgskg a skol-
ska. W efekcie na zachodzie za podslaskie uwaza sie te litosomy
(Ksigzkiewicz, 1972), ktére dalej na wschod sg zaliczane do ptasz-



czowiny skolskiej. Osady odstaniajgce sie w oknach tektonicznych
Zywca, Wisniowej, Skrzydinej czy w strefie lanckoronsko-zegocin-
skiej, uwazane za nalezgce do jednostki podslaskiej, to w wigkszo-
$ci osady basenu skolskiego, z typowymi dla niego facjami (Bada-
kowa i in., 1973; Burtan, 1978). Wydaje sie, ze przynaleznos¢ tych
elementéw tektonicznych wymaga rewizji.

Przedstawiony ponizej opis jednostek tektonicznych jest wynikiem
kompilacji wielu zrodet, w duzej czesci o charakterze kartograficz-
nym. Uzyte w tek$cie nazwy elementéw tektonicznych wywodzg
sie z literatury geologicznej. W niektorych przypadkach zasygna-
lizowano kontrowersje dotyczgce pewnych idei czy przynaleznosci
niektérych elementow tektonicznych. Krytyka niektorych koncepciji,
w przypadkach, w ktérych nie podano cytowan literatury, jest su-
biektywnym zdaniem autora.

Jednostka skolska

Najbardziej zewnetrzng z jednostek grupy $redniej jest ptaszczo-
wina skolska. Zajmuje ona zwarty obszar w pétnocno-wschodniej
czesci polskich Karpat zewnetrznych, miedzy Pilznem, Przemy-
Slem i Ustrzykami Dolnymi oraz odizolowany od niego fragment
na potudniowy zachéd od Tarnowa. Nasunieta jest na sfatdowane
utwory miocenu zapadliska (jednostki zgtobicka i stebnicka). Na
nig z kolei nasuwa sie jednostka podslgska lub $lgska. Osady ana-
logiczne do profilu serii skolskiej (niekiedy wprost zaliczane do tek-
tonicznej jednostki skolskiej) sg opisywane z wielu innych, zwykle
bardzo odlegtych lokalizacji (fig. 48), tradycyjnie zaliczanych do
jednostki podslgskiej (facje podslgskie rowniez w niektérych z nich
wystepujg). Sg to:

— strefa lanckoronsko-zegocinska (fig. 49; linijna strefa tektoniczna,
wzdtuz ktoérej spod jednostki slaskiej na przedpolu nasuniecia jed-
nostki magurskiej ukazujg sie w oknach tektonicznych utwory jedno-
stek bardziej zewnetrznych);

— powigzane ze strefg lanckoronsko-zegocinskg okna tektoniczne Skrzy-
dinej i Wisniowej, ukazujace sig¢ pod jednostka slgska;

— tzw. flisz zewnetrzny na pétnoc od Wadowic, pomiedzy dolinami Ska-
wy i Wieprzéwki (na zewnatrz od jednostki slaskiej);

— okno tektoniczne Zywca, ukazujgce sie spod utworéw jednostki $lg-
skiej, przedmagurskiej i magurskiej (a wiec w podobnej sytuacji jak
strefa lanckoronsko-zegocinska).

Wszystkie te lokalizacje mozna uzna¢ za stektonizowane fragmen-
ty basenu skolskiego (rejon Wadowic odpowiada wprost klasyczne;j
pozycji jednostki skolskiej).

Gtéwna czes¢ jednostki skolskiej (na wschéd od Wistoki) charak-
teryzuje sie wyniesiong czescig zewnetrzng, zbudowang gtéwnie
z utworéw kredowych oraz czescig wewnetrzng, w ktérej dominujg
na powierzchni osady oligocenu—miocenu. W czesci zachodniej
ptaszczowiny wystepujg ztuskowane antykliny, na ktérych zapleczu
utworzyty sig¢ szerokopromienne, stabo zaburzone synkliny. W re-
jonie na zachéd od Strzyzowa osie fatdow w potudniowej czesci
ptaszczowiny skolskiej zanurzajg sig, tworzac szerokg strefe syn-
klinalng wypetniong warstwami krosnienskimi, nazywang depresjg
strzyzowskg. Dalej ku wschodowi strefy osiowe fatdow stajg sie
bardziej wynurzone, wzrasta tez liczba ztuskowan. Stopien defor-
macji wzrasta ku wschodowi, tuski sg wezsze i stromiej ustawione,
pétnocne skrzydta antyklin i potudniowe skrzydta synklin ulega-
ja roztarciu tektonicznemu i redukcji. Wigze sie to z istnieniem
sigmoidy przemyskiej — wyraznej zmiany przebiegu nasunigcia
jednostki skolskiej z WNW-ESE na potudnikowy. Jednostka skol-
ska na skutek tego zmniejsza swojg szeroko$¢ o blisko 20 km.
Na zachdd od sigmoidy nasuwajace sie masy jednostki skolskiej
napotkaty mniejszy opor i nasunety sie dalej ku NE. Na skutek

istnienia na wschéd od sigmoidy masy jednostki stebnickiej, ruch
nasuwczy ptaszczowiny skolskiej w czg$ci wschodniej zostat zaha-
mowany, osie fatdow ulegty wygieciu do kierunku potudnikowego,
a poszczegolne tuski ulegty $cisnieciu, zestromieniu i redukcji. Na
wschod od sigmoidy osie fatdéw po kolejnym skrecie wracajg do
przebiegu WNW-ESE, a ptaszczowina skolska w zwezonej i $ci-
$nietej formie kontynuuje sie dalej na wschad.

W obrebie brzeznej czesci ptaszczowiny skolskiej na potudnie od
Przemysla dwie najbardziej zewnetrzne tuski: Koniuszy i Kniazyc,
wyrézniaja sie odmiennym profilem litostratygraficznym, gdyz obej-
mujg one osady brzeznej czesci basenu skolskiego ze specyficz-
nymi facjami paleogenu (margle pasiecznianskie, warstwy popiel-
skie). Ta odmiennos¢ litologiczna stata sie podstawg do zaliczenia
ich przez Kotlarczyka i in. (2006) do jednostki borystawsko-pokuc-
kiej. Jednostka ta znana jest z Karpat ukrainskich i obejmuje osady
brzeznej czesci basenu skolskiego, przykryte i wspdlnie sfaldowa-
ne z transgresywng pokrywg miocenska. Najblizsze wystapienia
tej jednostki znajdujg sie gteboko w wierceniach ok. 20 km od
polskiej granicy. Takie przyporzadkowanie tektoniczne opiera sie
na powszechnie stosowanym w Karpatach zewnetrznych wyzna-
czaniu zasiggu ptaszczowin na podstawie kryteriow litologicznych.
W tym przypadku jednak wiekszos$¢ profilu pozostaje taka sama
jak w ptaszczowinie skolskiej. Brak rowniez jakichkolwiek dowodéw
na to, ze nasuniecie tuski Gruszowa—Pratkowiec na tuske Koniu-
szy ma wiekszg skale niz nasuniecia sgsiednich tusek i stanowi
w zwigzku z tym nasuniecie jednej ptaszczowiny na druga.

Pewne watpliwosci budzi takze wewnetrzna (potudniowo-zachod-
nia) granica jednostki skolskiej. Na catym przebiegu tej granicy
jest nig nasuniecie jednostki podslgskiej (lub tam, gdzie nie za-
znacza sie jej odrebnos$¢, nasuniecie jednostki slgskiej). Ostatnie
wystgpienia odrebnej tektonicznie jednostki podslgskiej sg znane
z przetomu Sanu przez Géry Stonne. Dalej na wschod nasunie-
cie jednostki $lgskiej na skolska jest bardzo strome (ok. 60°) i ma
czesciowo charakter uskoku przesuwczego, o czym $wiadczg od-
chodzace od nasuniecia sko$ne brachyfatdy (zwigzane ze struk-
turg konskiego ogona). W rejonie Ustrzyk Dolnych nasunigecie to
zanika w obrebie pdétnocnego skrzydta i strefy osiowej antykliny
Ustianowej—Roéwni—Rabego, przechodzac na odcinku kilkunastu
kilometréw od nasuniecia/uskoku podtuznego w asymetryczny
fald o ztuskowanym poétnocnym skrzydle, a nastepnie stopniowo
w symetryczng antykling bez sladéw nasunie¢. W zwigzku z tym,
potudniowa granica jednostki skolskiej w rejonie Ustrzyk Dolnych
nie ma charakteru nasuniecia. Zytko (1968) wyréznia w tej strefie
antyklinorium skolskie i centralne synklinorium (przedtuzenie jed-
nostki $lgskiej, zwane przez geologéw ukrainskich ,zong Krosno”),
a pomigdzy nimi strefe przejsciowg, obejmujacg elementy tekto-
niczne o rozwoju facjalnym kredy—dolnego paleogenu zblizonym
do sukcesji podslaskiej. W takim podziale nasuniecie jednostki
Slaskiej na skolska i jego przedtuzenie pokrywatoby sie z granicg
centralnego synklinorium i strefy przejSciowej, poétnocng granica
strefy przejsciowej bytoby za$ ztuskowanie w obrebie pétnocnego
skrzydta antykliny Ltodyny-Wsi. Warto zaznaczy¢, ze na wschaéd
od Brzozowa granice facjalne nie pokrywajg sie z granicami tekto-
nicznymi (przebiegajg skosnie w stosunku do nich): brzezne spieg-
trzenie jednostki $lgskiej jest wyksztatcone w facjach podslgskich,
natomiast wzdtuz osi antykliny Wankowej-wsi—todyny-wsi naste-
puje przejscie od facji skolskich w facje podslaskie.

Jednostka skolska jest w wielu miejscach przykryta niezgodnie
osadami miocenskimi transgresywnymi. Najwieksze ptaty koncen-
truja sie u jej czota, w rejonie Ropczyc (Broniszéw), Rzeszowa
(zatoka rzeszowska) i Kanczugi (zatoka topuszki), cho¢ siegajg
tez znacznie dalej w gtgb Karpat (okolice Dubiecka).
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Mezozoiczno- w 2 Jednostka podsigska jest najmniejszg z gtéwnych jednostek tekto-
-kenozoiczne pasmo g§ § o nicznych Karpat. Ciggnie sie waskim i nieciaggtlym pasem u czota
orogeniczne Karpat §§ g o ptaszczowiny $lgskiej (fig. 48) oraz wynurza sig spod jednostki
e g 39 Slgskiej w oknach tektonicznych (okno Ustronia, Zywca, strefa
r‘\‘lﬁ ) ‘Z’ § lanckoronsko-zegocinska). Wyrézniana jest tez w wielu otworach
53 ,,,,,,,,,,, & 2w wiertniczych w zachodniej czesci Karpat jako najnizszy element
403 -§ A = nasuniecia karpackiego. Ze wzgledu na tupkowo-marglisty cha-
Sa § 2 rakter osadéw gornej kredy—paleogenu jej utwory sg czesto silnie
@§ ,,,,,,,,,,, S ! stektonizowane i petnig role smaru tektonicznego dla nasuwajg-

cych sie mas ptaszczowiny slgskiej.

Zasieg jednostki pods$lgskiej jest stopniowo ograniczany. Czes$¢
osadow wystepujgcych u czota Karpat w rejonie Ket—Andrycho-
wa zostata uznana za dolnomiocenskie osady (czesto o pstrych
barwach) pochodzgce z erozji osadéw Karpat (Wéjcik i in., 1999),
analogiczne do tych nawierconych pod Karpatami w rejonie Suche;j
Beskidzkiej (formacja z Zawoi — otwory wiertnicze Zawoja 1, Sucha
IG 1). Bardzo prawdopodobne jest, ze zasieg tego typu osadow jest
znacznie wiekszy, zaréwno na powierzchni, jak i w profilach otwo-
row wiertniczych. Z kolei osady wystepujace w oknach tektonicz-
nych (okno Zywca, cze$ciowo strefa lanckoronsko-zegocinska) pod
wzgledem facjalnym okazaty sie by¢ czescig sukcesji skolskie;j.
W efekcie tego ptaszczowina podslaska w niektérych strefach nie
wystepuje niemal wcale. Istniejg jednak obszary, gdzie obejmuje
nawet kilka tusek o niebudzacym watpliwosci profilu sukcesji pod-
Slaskiej. Taka sytuacja panuje np. na potudnie od Krakowa czy na
potudnie i potudniowy wschéd od Pilzna.

Glogoczow

JEDNOSTKA
SLASKA

WYSY1$a0d | YISTO!
VMLSONQ3r

JEDNOSTKA ZGtOBIC-ANDRYCHOWA

Generalnie w czesci zachodniej polskich Karpat stanowi ona
czesto (cho¢ nie zawsze) najnizszg jednostke nasuwajacych sie
Karpat zewnetrznych. Od okolic Brzeska na wschéd wystepuje
zwykle w postaci waskiego, silnie zaburzonego pasa pomiedzy
ptaszczowing $lgskg a skolska. Najwieksze rozprzestrzenienie ma
na potnoc od Krosna. Brzeg nasuniecia jednostki $lgskiej cofa sie
tam ku potudniowi, a na jego przedpolu wystepuje duza czapka
tektoniczna Bonaroéwki. Szeroki pas pomiedzy nasunieciem a czap-
kg Bonarowki (oraz waska strefe na zewnatrz od czapki) zajmuje
ptaszczowina podslgska, tworzac strukture nazywang potoknem
tektonicznym Weglowki (fig. 48). Na wschod od potokna Weglowki
odrebna tektonicznie jednostka podslgska szybko zanika, a facje
podslaskie wystepujg w brzeznym spietrzeniu jednostki $lgskiej.

PODJEDNOSTKA SIAR

Tokarnia

Skatki andrychowskie

autochtoniczne
osady miocenskie

tetownia

Z jednostka podslgska byty tagczone tzw. skatki andrychowskie —
wystepujgce w rejonie Andrychowa na odcinku kilku kilometréw
w spggu nasuniecia jednostki $lgskiej duze (do kilkuset metréw
dtugosci) bloki jurajskich, kredowych i paleogenskich skat we-
glanowych oraz granitognejséw i mylonitéw. Pierwotnie (Ksigz-
kiewicz, 1965) skaty te byty interpretowane jako porwaki tekto-
niczne z grzbietu rozdzielajgcego basen slgski od podsigskiego
(tzw. kordyliera Baska—Inwatd). Z czasem zaczeto je uwazac za
wielkie olistolity, poczatkowo w warstwach kro$nienskich (Koszar-
ski, 1985), pézniej w osadach miocenskich zapadliska. Znaleziska
duzych blokéw egzotykowych w blisko wystepujgcych dolnomio-
censkich osadach tzw. jednostki andrychowskiej (jednostka mio-
cenu sfaldowanego u czota Karpat; Wojcik i in., 1999) zdaja sie
potwierdzac¢ teze o przynaleznosci blokéw do basenu zapadliska
przedkarpackiego. Ich zrédto pozostaje nieznane (istniejg czescio-
we analogie z mezozoikiem przedpola Karpat), ale teza o zwigzku
skatek z ptaszczowing podslgska wydaje sie skutecznie obalona,
co ma zasadnicze znaczenie dla wszelkich rekonstrukcji paleoge-
ograficznych.
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Jest to ptaszczowina wystepujaca (jako jedyna) wzdtuz catej pol-
skiej czesci tuku Karpat zewnetrznych. Na catym obszarze charak-
teryzuje sie bardzo podobnym profilem litologicznym. Nasuwa sie
na ptaszczowine podslaska, skolskg lub bezposrednio na sfatdo-
wane utwory zapadliska przedkarpackiego. Na nig z kolei nasuwa
sie jednostka przedmagurska (rejon Koniakowa—Zywca, byé moze
az do Suchej Beskidzkiej), magurska, Michalczowej (lokalnie na
zachdéd od Dunajca) lub dukielska (na wschod od Wistoki). Warto
zaznaczy¢, ze ta ptaszczowina jest elementem pchanym przed
czotem nasuwajgcych sie od potudnia wyzszych jednostek (fig.
50). Brak jej (lub wystepuje tylko w formie szczatkowej) w wielu
gtebokich otworach przebijajgcych ptaszczowine magurskg, nawet
w tych, ktére sg potozone bardzo blisko strefy nasuniecia (Sucha
IG 1). Styl tektoniki tej ptaszczowiny jest bardzo zmienny. Na za-
chodzie, gdzie podtoze, na ktére nasuwaty sie Karpaty, jest poto-
zone znacznie ptycej, jednostka ta ma budowe blokowa, pocieta
duzymi uskokami, a na powierzchni odstaniajg sie gtéwnie utwory
kredowe. Ku wschodowi utwory tej jednostki zaczynajg uktadac
sie w regularne, niekiedy ztuskowane fatdy, ciggnace sie przez
dziesigtki kilometrow. Od potudnika Jasta osie tych fatdow zaczy-
najg sie zanurzac i na powierzchni ukazujg sie gtéwnie najmtodsze
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FIG. 50. Przekroj geologiczny przez Karpaty zewnetrzne na potudniku Krakowa
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warstwy krosnienskie. Jednostka slgska jest tam okreslana jako
centralne synklinorium karpackie lub centralna depresja karpacka.

W najbardziej zachodniej czes$ci polskich Karpat zewnetrznych
ptaszczowina slgska dzieli sie na dwie mniejsze czesci — ptasz-
czowine cieszynska i godulskg. Przyczyng powstania dwéch ptasz-
czowin czastkowych byta réznica w podatnosci na odksztatcenia
miedzy wyzsza, sztywng, piaskowcowg czescig profilu a nizsza,
bardziej tupkowg. Sztywna ptaszczowina godulska, zajmujgca
wyzszg pozycje strukturalng, odspoita sie wzdtuz podatnego po-
ziomu tupkow wierzowskich i spietrzyta przed sobg swoje pod-
toze, tworzgc stos ponasuwanych na siebie tusek zbudowanych
gtéwnie z warstw cieszynskich. Ptaszczowina godulska, w przeci-
wienstwie do cieszynskiej, jest znacznie mniej sfatdowana i zabu-
rzona, ujeta w szerokopromienne fatdy. Odrebnos$¢ ptaszczowiny
cieszynskiej i godulskiej zaznacza sie od zachodu jedynie do linii
Soty. Jednostka slgska w tym rejonie ma budowe blokowg. Na
zachod od Soty znajduje sie wyniesiony blok Beskidu Slgskiego
(fig. 49), zbudowany gtéwnie z utworéw kredowych ptaszczowiny
godulskiej. Jest on obciety od zachodu strefg uskokowa, za ktérg
na potnocy znajduje sie blok Pietrzykowic—todygowic, zbudowa-
ny na powierzchni gtéwnie z warstw kros$nienskich, na potudniu
natomiast ukazujg sie tuski ptaszczowiny godulskiej, a pod nimi
utwory serii skolskiej okna tektonicznego Zywca. Utwory bloku Pie-
trzykowic—todygowic nasuniete sg na gérnokredowo-paleocenskie
utwory bloku Beskidu Matego, ktéry ciggnie si¢ po doling Skawy
na wschodzie. Blok ten jest podzielony strefg dyslokacyjng Soty na
dwie czes$ci. Zaznacza si¢ w nim réowniez podziat na dwie czegsci
o réznej podatnosci. Czes$¢ poétnocna (goérnokredowo-paleocen-
ska) jest ujeta w szerokopromienne, czesciowo ztuskowane fatdy,
a czes$¢ potudniowg (zbudowang z osadéw mtodszego paleogenu)
tworzg waskie, stromo ustawione tuski o zredukowanych tekto-
nicznie czesciach profilu. Jest to wynikiem silnego $cisniecia tej
strefy pomiedzy sztywnymi masami gérnokredowo-paleocenskimi
jednostki Slgskiej a nasuwajgcymi sie jednostkami przedmagurskg
i magurskg. W efekcie doszto do powstania ztuskowan i tektonicz-
nego roztarcia w obrebie bardziej podatnych osadow tupkowych.

Blok Beskidu Matego konczy sie na wschodzie na strefie dyslo-
kacyjnej Skawy (fig. 49). Na wschdéd od niej w obrebie jednostki
$lgskiej mozna wyrézni¢ 3 odrebne elementy tektoniczne. Od pét-
nocy sg to: jednostka slgska dolna (kra Pogorza Radziszowskie-
go), jednostka $lgska gérna (wygieta w bardzo szerokopromienng
synkline kra Pogdrza Lanckoronskiego) oraz strefa Stronia. Na
potudniowej granicy kry Pogérza Lanckoronskiego zaznacza sie
roztam o kierunku WNW-ESE, wzdtuz ktérego spod jednostki $la-
skiej ukazuje sie pas okien tektonicznych (strefa lanckoronsko-
-zegocinska) z utworami serii skolskiej i podslgskiej. Na okna tek-
toniczne nasuwa sie od potudnia strefa Stron zbudowana gtéwnie
z warstw krosnienskich (lokalnie w spagu nasuniecia pojawiajg sie
utwory starsze), bedaca przedtuzeniem analogicznie zbudowanej
strefy z potudniowej czesci bloku Beskidu Matego. Niezalezne od
struktury fatdowej rozdarcie jednostki $lgskiej i wyniesienie wzdtuz
powstatej dyslokacji jednostek nizszych sugeruje mtody wiek po-
wstania strefy lanckoronsko-zegocinskiej, w ostatnim wiekszym
etapie deformacji Karpat zewnetrznych (panon?).

Ku wschodowi (na pétnoc od Myslenic) kra pogérza Radziszow-
skiego i kra Pogdérza Lanckoronskiego tacza sie, za$ strefa Stron
ulega znaczacej redukc;ji (fig. 49), w zwigzku z czym strefa lancko-
ronsko-zegocinska dochodzi niemal do nasunigcia jednostki ma-
gurskiej na slgskg. W obrazie kartograficznym dominujg w tej stre-
fie szerokopromienne synkliny o potogo zapadajgcych skrzydtach.
Na wschod od Wieliczki brzeg Karpat (a wraz z nim nasuniegcie
jednostki $lgskiej na podslgska) gwattownie skreca ku potudniowi,
tworzac poprzeczng do dotychczasowego biegu warstw strukture
analogiczng do sigmoidy przemyskiej. Rowniez tutaj za przyczyne
tego skretu mozna uznac istnienie na przedpolu nasuwajgcych sig
Karpat masy oporowej w postaci odktutej od podtoza miocenskiej
jednostki zgtobickiej, wypetniajacej tzw. zatokge gdowska. Zahamo-
wata ona dalsze nasuwanie si¢ Karpat i wymusita gwattowny skret
nasunie¢. W efekcie tego jednostka slgska na potudniku Wieliczki
zmniejsza swojg szerokos¢, co skutkuje pojawieniem sie licznych
ztuskowan i nasunie¢ oraz zastgpieniem potogich synklin przez
stromiej ustawione tuski.

Przy potudniowej granicy jednostki Slgskiej, na przedpolu jednostki
magurskiej, strefa lanckoronsko-zegocinska (zwykle oddzielona
od nasuniecia waskim pasem wychodni jednostki $lgskiej) zwiek-
sza swojg szerokos¢, tworzac okno tektoniczne Wisniowej. Od
wschodu nasuwa sie lewoskretnie zrotowana i potudnikowo usta-
wiona monoklinalna tuska Ciecien—Grodzisko, ktéra ku wschodo-
wi przechodzi w zapadlisko Szczyrzyca, wypetnione warstwami
kros$nienskimi. Obydwa te elementy sg od potudnia i wschodu oto-
czone oknami tektonicznymi strefy lanckoronsko-zegocinskiej. Na
utworach tej strefy i potudniowej czesci zapadliska Szczyrzyca
spoczywa magurska czapka tektoniczna Kostrzy. tuska Ciecien—
Grodzisko wraz z zapadliskiem Szczyrzyca sg ostatnim w kierunku
wschodnim elementem blokowym w jednostce Slgskiej. Dalej na
wschod zaczynajg dominowac regionalne, mniej lub bardziej cig-

gte struktury fatldowe, niekiedy ztuskowane, rozdzielone szerokimi
synklinami wypetnionymi warstwami kro$nienskimi. Jednoczes$nie
strefa lanckoronsko-zegocifnska na przedpolu jednostki magur-
skiej konczy sie dos¢ gwattownie, chowajac sie pod nasunietg na
jednostke $laska czapke tektoniczng Iwkowej (nalezgcg do jed-
nostki magurskiej). Na przedpolu tej czapki na utworach jednost-
ki laskiej lezg niezgodnie utwory miocenskie (miocen Iwkowej).
Jednoczesnie z zakonczeniem strefy lanckoronsko-zegocinskiej
spod nasunigcia magurskiego wynurza sie niewielka jednostka
Michalczowej (nalezgca do strefy przedmagurskiej) nasunieta na
jednostke Slgska.

Na wschéd od Dunajca, w rejonie Gorlic i Jasta, na potudniowej
czesci ptaszczowiny $lgskiej wystepujg dolnomiocenskie (odno-
towywano tez srodkowomiocenskie) osady morskie, ktérych ma-
teriat detrytyczny pochodzit gtéwnie z niszczenia nasuwajgcych
sie ptaszczowin bardziej wewnetrznych. Te osady zawierajg wiel-
kie olistolity (do kilku kilometréw $rednicy) zbudowane z utworow
ptaszczowiny magurskiej (Szymakowska, 1976). Sg to tzw. ptaty
magurskie Sieklowki, Sowiny, Kluczowej, Lipnicy i Skotyszyna,
wystepujgce w osiach synklin zbudowanych z warstw kro$nien-
skich (fig. 48). Struktura okreslana dawniej jako ,potwysep” Luzne;j
(gwattowne wysuniecie ku pétnocy brzegu nasuniecia jednostki
magurskiej na jednostke slgska) jest zbudowana réwniez z osa-
déw olistostromowych z duzymi blokami pochodzgcymi z jednostki
magurskiej (Jankowski, 2007). Osady olistostromowe s3 stratygra-
ficznym nadktadem profilu ptaszczowiny $lgskiej, powstatym naj-
prawdopodobniej w resztkowym basenie niesionym (piggy-back)
podczas dolnomiocenskich ruchéw nasuwczych i fatdowych. Po-
dobng geneze mogg mie¢ tzw. pstre tupki z Mitkowej (Slaczka,
1963).

W rejonie doliny Wistoki spod nasuniecia ptaszczowiny magur-
skiej ukazuje sie jednostka dukielska. Ze wzgledu na wystepo-
wanie w jednostce $lgskiej i dukielskiej (na potudnie od Nowego
Zmigrodu) gtéwnie warstw krosnienskich ich granica jest trudna do
ustalenia; bardziej jednoznaczna staje sie dalej na wschdd, gdzie
w spagach nasunietych tusek i osiach antyklin pojawiajg sig utwory
charakterystyczne dla profilu jednostki dukielskie;j.

Dalej na wschdéd ptaszczowina $lgska jest zbudowana z szeregu
niemal réwnolegtych fatdéw, ktore stopniowo zanurzajg sie w kie-
runku wschodnim, tworzgc rozlegtg strukture zwang centralnym
synklinorium karpackim lub centralng depresja karpacka, wypetnio-
na gtéwnie warstwami kro$nienskimi. Starsze od oligocenu utwory
ukazuja sie na powierzchni gtéwnie w strefie nasuniecia jednostki
Slgskiej, tworzac tzw. brzezne spietrzenie tej jednostki. Na pétnoc-
ny wschod od Krosna nasuniecie jednostki $lgskiej na podslgskag
i brzezne spietrzenie tworzg tukowate wygiecie ku potudniowi. Na
zewnatrz od niego znajduje sie potokno Weglowki (nalezace do
jednostki podslgskiej), ograniczone od pétnocy duzg czapka tek-
toniczng Bonaréwki nalezgcg do jednostki $laskiej, majacg forme
synkliny o potogo zapadajgcych skrzydtach.

Poczgwszy od okolic Brzozowa, w brzeznym spietrzeniu jednostki
Slaskiej, struktury tektoniczne przestajg pokrywac sie ze zmianami
facjalnymi. Utwory serii $lgskiej sg tam stopniowo zastepowane
przez utwory charakterystyczne dla serii podslaskiej (margle we-
glowieckie). Od rejonu Srogowa—Falejéwki (na NW od Sanoka)
cate brzezne spietrzenie jednostki $lgskiej jest zbudowane z utwo-
row serii podslaskie;.

Po potudniowej stronie centralnej depresji karpackiej wydziela sie
strefe przeddukielskg jednostki slgskiej. W jej sktad od zachodu
wchodzg dwie waskie tuski (Turzanska—Bukowicy i Rudawki Ry-
manowskiej—Tokarni). Od doliny Kalniczki na wschod (uskok Suli-
ty) stopien deformaciji w tej strefie narasta az do powstania wielu
drobnych, nieciggtych tusek silnie zgniecionych migdzy sztywnymi
masami centralnego synklinorium i jednostki dukielskiej. Na sku-
tek tego zgniecenia nasunigcie jednostki dukielskiej na $laskg jest
miejscami pionowe lub wstecznie obalone ku potudniowi.

W obrebie strefy przeddukielskiej w rejonie Baligrodu spod po-
krywy warstw krosnienskich wynurza sie tuska Bystrego, ktorej
profil obejmuje catg krede i paleogen. W jej obrebie wystepuje mi-
neralizacja zwigzana ze spekaniami tektonicznymi (Rybak, 2000;
Rubinkiewicz, 2007).

Jednostka dukielska

Na potudnie od Nowego Zmigrodu spod jednostki magurskiej wy-
nurza sie jednostka dukielska. Zbudowana jest z szeregu ztusko-
wanych fatdéw. W czesci zachodniej sg one nasuniete na swoje
przedpole pod umiarkowanym katem i zbudowane gtéwnie z utwo-
row eocensko-oligocenskich. Ku wschodowi tuski stajg sie wezsze
i stromo ustawione, a na powierzchni dominujg utwory kredowo-
-paleocenskie.

Niekiedy w obrebie jednostki dukielskiej wyrdznia sig czesc ze-
wnetrzng i wewnetrzng (Slaczka, 1971), oddzielone wyraznym
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nasunieciem. Cze$¢ wewnetrzna (dochodzaca na zachodzie do
nasuniecia na jednostke slaskg) jest ztozona z tusek: Hyrlatej,
Tokarni-Czerenina, Piotrusia (zrotowanej do biegu potudnikowe-
go) i Tylawy. Czes¢ zewnetrzng reprezentuje tuska brzezna, ktora
w czesci wschodniej dzieli sie na tuski Wistoka Wielkiego—Przy-
stupia—Wielkiego Jasta oraz Chryszczatej—Wotosania—Wielkiej
Rawki, natomiast w czes$ci zachodniej jest pocieta strefami usko-
kowymi na kilka elementéw, réznigcych sig¢ budowg wewnetrzna:
tuska Polan Surowicznych, tuska Cergowej Goéry i tuska Skalnika.

Przynaleznos$¢ tektoniczna ostatnich dwéch elementéw budzi pew-
ne kontrowersje, gdyz niekiedy sg one zaliczane do ptaszczowiny
$laskiej (Jankowski, Kopciowski, 2014). Wynika to z braku utworow
starszych, na podstawie obecnosci ktérych mozna jednoznacznie
okresli¢ przynaleznos¢ facjalng, oraz podobienstwa odstaniaja-
cych sig na powierzchni warstw krosnienskich jednostki slgskiej
i dukielskiej.

Analiza spekan ciosowych w jednostce dukielskiej (Mastella, Zu-
chiewicz, 2000) wskazuje na dwa gtéwne etapy ich formowania sie.
W pierwszym, kompresyjnym etapie o osi maksymalnych naprezen
zorientowanej SW—-NE utworzyt sie diagonalny system spekan. Po
etapie nasuwania nastagpit kolaps postorogeniczny i w warunkach
ekstensyjnych powstat cios réwnolegty do osi regionalnych fatdow
i nasuniec.

Jednostki przedmagurskie

Pomiedzy jednostka $lagskg a magurska, w zachodniej czesci Kar-
pat zewnetrznych, wystepujg lokalnie waskie, zwykle silnie stek-
tonizowane tuski, charakteryzujgce sie profilem gérnej kredy—pa-
leocenu podobnym do sukcesji magurskiej (warstwy inoceramowe
s.l.) oraz profilem oligocenu podobnym do sukcesji $laskiej (war-
stwy krosnienskie). Sg one odpowiednikiem ptaszczowiny dukiel-
skiej, o nieco réznigcym sie jednak od niej rozwoju facjalnym. Sg
to: jednostka przedmagurska s.s. miedzy Koniakowem a Zywcem
i rejonem Suchej Beskidzkiej oraz jednostka Michalczowej (Ciesz-
kowski, 1992) na zachod od dolny Dunajca (fig. 48).

Warstwy menilitowe i krosnienskie, niekiedy o podobnym rozwoju
jak w ptaszczowinie dukielskiej, ukazujg sie réwniez w oknach tek-
tonicznych pod ptaszczowing magurska. Ze wzgledu na trudnosci
z zaliczeniem profilu tych okien do ktérej$ z mozliwych sukces;ji
osadowych ($lgskiej, dukielskiej lub przedmagurskiej) zalicza sie
je czesto do osobnej jednostki okiennej, zwanej lokalnie jednostkg
grybowska (fig. 48) lub jednostkg Ropy—Pisarzowej (Kozikowski,
1956). Jest to twoér sztuczny, wynikajgcy z probleméw z wtasci-
wym zakwalifikowaniem tych utworéw, w wiekszosci przypadkow
odpowiadajgcych prawdopodobnie jednostce dukielskiej. Stad tez
wyroznianie osobnych jednostek grybowskiej (bardziej wewnetrz-
nej) i dukielskiej (bardziej zewnetrznej) i préba rozciggania tego
podziatu na catg strefe jednostek przedmagurskich (Rytko, Paul,
2014) nie znajduje uzasadnienia.

Jednostka Obidowej—Stopnic

W szeregu otworéw wiertniczych (Obidowa IG 1, Chabdwka 1,
Niedzwiedz 1, Le$nidwka 2, Stopnice 1, 20) pod jednostkg ma-
gurska stwierdzono serie osadowg, ktérg zaliczono do osobnej
jednostki Obidowej—Stopnic (Cieszkowski, Sikora, 1976; Jawor,
Sikora, 1979). Jednostka ta zwykle jest odnoszona do jednostki
dukielskiej, chociaz przedstawiono rowniez argumenty za jej przy-
naleznos$cig do jednostki skolskiej (Zytko, Malata, 2001). Odpo-
wiednikiem jednostki Obidowej—Stopnic na powierzchni sg utwory
odstaniajgce sie w oknie tektonicznym Mszany Dolnej (fig. 48),
gdzie okreslano je jako jednostke Mszany Dolnej (Mastella, 1988).

Jednostka magurska

Najbardziej potudniowg ze wszystkich jednostek tektonicznych pol-
skich Karpat zewnetrznych, a jednoczes$nie najbardziej odrebng
facjalnie i tektonicznie jest jednostka magurska. Najczesciej w jej
obrebie wyréznia sie 4 strefy facjalne, ktére zwykle tworzg réw-
niez odrebne tuski (podjednostki), a wiec elementy o charakterze
tektonicznym. Sa to od potnocy strefy: Siar (gorlicka pétnocna,
raczanska potnocna), raczanska (gorlicka potudniowa, Zabetcza—
Trzetrzewiny), bystrzycka (sgdecka) i krynicka (fig. 50). Niekiedy
wyréznia sig rowniez strefe tylickg (lokalnie miedzy krynicka a by-
strzycka; Wectawik, 1969; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2010)
oraz strefe harklowska (obejmujgcg olistolity magurskie spoczy-
wajgce na ptaszczowinie $lgskiej).

Powierzchnia nasuniecia ptaszczowiny magurskiej jest stosunkowo
ptaska. Generalnie podtoze jednostki magurskiej dzieli si¢ na dwa
wyrazne bloki (wzdtuz linii Limanowa—tgcko). W bloku zachodnim
podtoze jednostki magurskiej znajduje sie na gtebokosci do ponad
2500 m (otwoér Obidowa IG 1), nawet w poblizu pieninskiego pasa
skatkowego. W bloku wschodnim migzszos$¢ tej jednostki moze by¢
znacznie wieksza (Zuchiewicz, Oszczypko, 2008).

Generalnie jednostka ta jest najczesciej zbudowana z waskich
stref antyklinalnych, zwykle silnie zaangazowanych tektonicznie
i $cietych oraz szerokich stref synklinalnych, czesto o stosunkowo
niskich katach upadu, miejscami asymetrycznych. W strefach sil-
niej spietrzonych zamiast antyklin wystepujg stosunkowo ptasko
ponasuwane na siebie tuski.

W obrebie jednostki magurskiej w Beskidzie Wyspowym wystepu-
ja charakterystyczne brachysynkliny tworzgce izolowane masywy
gorskie. Konon (2001) wyjasniat ich powstanie kilkoma etapami
deformacji. W pierwszym z nich w obrebie nasuwajacej sie ptasz-
czowiny magurskiej w warunkach kompresji zorientowanej potudni-
kowo powstaty struktury fatdowe, ktére z czasem ulegaty $cieciu
w strefach antyklinalnych. W kolejnym etapie, ciggle w warunkach
kompresji N—S, doszto do powstania uskokéw przesuwczych pota-
czonego z wydtuzeniem tej strefy na skutek wygiecia tuku Karpat.
Strefy synklinalne wypetnione sztywnymi masami osadéw rozpadty
sie na szereg samodzielnych blokéw i wzdtuz stref uskokowych
ulegty rotacji w warunkach kompresji zorientowanej NNE-SSW.

Na jednostce magurskiej spoczywajg niezgodnie osady zapadlisk
$rodgorskich Kotliny Sgdeckiej (Oszczypko-Clowes i in., 2009)
i Kotliny Orawsko-Nowotarskiej. Sg one wypetnione stosunkowo
migzszymi osadami lgdowymi, brakicznymi i morskimi miocenu
(Kotlina Sadecka, Oszczypko-Clowes i in., 2009) lub Iladowymi
osadami miocenu-pliocenu (Kotlina Orawsko-Nowotarska, Waty-
cha, 1976).

Okna tektoniczne

W obrebie polskich Karpat zewnetrznych wystepuje kilkadziesigt
okien tektonicznych. Ich rozmieszczenie jest bardzo nieréwnomier-
ne. Koncentrujg sie one w 3 strefach (fig. 48):

— brzezna cze¢sc¢ jednostki slgskiej w zachodniej czgsci polskich
Karpat (okna Ustronia, Dziegielowa i szereg mniejszych, czesto
nienazwanych);

— przedpole jednostki magurskiej (okno Zywca, strefa lanckoron-
sko-zegocinska z oknami Jastrzebiej, Sutkowic, Harbutowic—My-
$lenic, Wisniowej, Skrzydinej i innymi, mniejszymi);

— jednostka magurska, a zwtaszcza jej brzezna, pétnocna czesé
(okna Sopotni Matej, Mszany Dolnej, Szczawy, Kleczan-Lima-
nowej, Grybowa, Kaclowej, Ropy, Uscia Gorlickiego-Odernego,
Swigtkowej Wielkiej i sporo mniejszych).

Okna tektoniczne w brzeznej czeéci jednostki $laskiej wystepu-
ja gtéwnie tam, gdzie powierzchnia nasuniecia jest stosunkowo
ptaska, a zwtaszcza w obrebie podjednostki cieszynskiej (rejon
Cieszyna—-Bielska-Biatej). Pod ptasko nasunigtymi tuskami tej pod-
jednostki odstaniajg sie utwory jednostki podslgskiej lub miocenu.
Wystepowanie tych okien mozna wigzac z topografig podtoza, na
ktore nasuwata sie jednostka slgska, a w przypadku mniejszych
form z obecnoscig porwakéw w spagach nasunie¢ poszczegolnych
tusek.

Odmiennie przedstawia sie sytuacja okien tektonicznych na przed-
polu ptaszczowiny magurskiej w wewnetrznej (potudniowej) czgsci
jednostki $lgskiej. Decker i in. (1997) uznali je za konwergentne du-
pleksy przesuwcze zwigzane z reaktywacjg nasunie¢ jako uskokow
przesuwczych w drugiej fazie kompresyjnej (Srodkowy miocen).
Strefa lanckoronsko-zegocinska niewatpliwie jest strukturg mtod-
szg od pierwszej fazy nasunie¢, nie wszedzie jednak wykazuje
zwigzki z nasunieciem jednostki magurskiej. Wydaje sie nasunie-
ciem pozasekwencyjnym zwigzanym z odmtodzonymi strukturami
w podifozu nasuwajgcych sie Karpat.

Najwiecej okien tektonicznych wystepuje w obrebie ptaszczowiny
magurskiej. Koncentrujg sie one zwykle w strefie bliskiej nasu-
nieciu magurskiemu (strefa Siar i raczanska), chociaz najwieksze
okno Mszany Dolnej znajduje sie na granicy strefy raczanskiej
i bystrzyckiej, a okno Szczawy w obrebie strefy bystrzyckiej. Wy-
stepowanie tych okien tektonicznych jest wigzane z topografig
(elewacjami) podtoza, na ktére nasuwata sie jednostka magurska
(Zuchiewicz, Oszczypko, 2008). Nie mozna jednak wykluczyé¢, ze
mniejsze okna tektoniczne (Sopotni, Szczawy) sg w istocie porwa-
kami w spggach nasunietych tusek.

6.7. BASEN ORAWSKO-NOWOTARSKI
Mirostaw Ludwiniak

Srédgorski basen orawsko-nowotarski jest umiejscowiony na po-
graniczu zachodnich Karpat centralnych i Karpat zewnetrznych,
na obszarze Polski i Stowacji (fig. 14, 39). Jego podtoze budujg
utwory ptaszczowiny magurskiej, pieninskiego pasa skatkowego
i paleogenskiego basenu centralnokarpackiego. Sukcesje osadowg
tego basenu tworzg neogensko-czwartorzedowe utwory drobno-,
rzadziej gruboklastyczne, ladowe i stodkowodne, bedgce produk-
tem proceséw denudaciji otaczajgcych go obszaréw — Orawy, Pod-
hala i Tatr (Watycha, 1973, 1977; tozinskiiin., 2015). Wystepuja tu



réwniez przetawicenia wegli brunatnych i tufitow (Kotcon, Wagner,
1991; Nagy i in., 1996; Sikora, Wieser, 1974; Westwalewicz-Mogil-
ska, 1974). Istniejg rozbieznosci w kwestii poczatku sedymentacji
w basenie — jest on datowany na karpat/baden (Nagy, 1993), ba-
den (Oszast, Stuchlik, 1977), pézny baden/sarmat (Cieszkowski,
1995) lub sarmat (Nagy i in., 1996). W obrebie wypetnienia basenu,
W jego gornej partii zaznacza sie niezgodnos$c¢ kgtowa, jednakze
wiek wychylenia lezgcych pod nig utworéw i towarzyszacej temu
erozji pozostaje nadal przedmiotem dyskusji (Baumgart-Kotarba,
1996; Tokarski i in., 2012). Aktywna sedymentacja w obrebie base-
nu kontynuuje sie do chwili obecnej (m.in. Lajczak, 2006; Zawiej-
ska i in., 2015; Hajdukiewicz i in., 2019).

Basen orawsko-nowotarski, o generalnie rownoleznikowej rozcig-
gtosci, dzieli sie na dwie czesci: wschodnig — basen nowotarski
i zachodnig — basen orawski. Umownym elementem oddzielajgcym
te baseny jest wyniesienie podtoza utworéw neogenskich, zwa-
ne elewacjg Rogoznika—Ludzmierza (Zuchiewicz, 1980). Basen
nowotarski, umiejscowiony miedzy Ludzmierzem i Frydmanem
ma charakter waskiego rowu, a w swojej zachodniej czesci pot-
rowu tektonicznego o dtugosci ok. 18 km, szerokosci ok. 3—4 km
i migzszosci utworéw neogensko-czwartorzedowych dochodza-
cej prawdopodobnie do ok. 150 m (Pomianowski, 2003). Z kolei
basen orawski o szerokosci ok. 14 km i romboidalnym ksztatcie
charakteryzuje sie duzo wiekszg gtebokoscig — migzszos¢ utwo-
réow neogensko-czwartorzedowych osigga tu ok. 1300 m (Watycha,
1977). Utwory neogenu, stanowigce zasadniczg cze$¢ sukcesji
osadowej basenu, sg generalnie stabo zdeformowane. Warstwy
lezg prawie potogo bgdz sg nieznacznie wychylone. Jedynie w kra-
wedziowych partiach basenu ulegajg one podstromieniu — niekiedy
do 25°, zapadajac w kierunku jego $rodka. Sporadycznie jest no-
towana obecnos¢ uskokéw, w przewazajgcej czgesci normalnych,
przecinajgcych utwory neogenskie wewngtrz basenu.

Geneza basenu orawskiego byta przedmiotem szerokiej dyskus;ji
(Roth i in., 1963; Watycha, 1977; Bac-Moszaszwili, 1993; Baum-
gart-Kotarba, 1996, 2001; Pomianowski, 2003; Baumgart-Kotarba
i in., 2004; Struska, 2008; Tokarski i in., 2012), aczkolwiek wiek-
szos$¢ autoréw jest zgodna co do tego, ze w jego powstawaniu
istotng role odgrywaty uskoki przesuwcze. Kluczowa dla otwiera-
nia i rozwoju basenu orawskiego byta trwajgca do dzi$ aktywnosc¢
duzych normalno-lewoprzesuwczych stref uskokowych o kierun-
ku NE-SW: Krowiarek i Hrustinki—Biatej Orawy (Ludwiniak i in.,
2019 i cytowana tam literatura, zob. tez fig. 14, 39, 51). Strefy te
tworzg odpowiednio wschodnig i zachodnig granice basenu. Prze-
cinajg one utwory paleogenskiego basenu centralnokarpackiego
i ptaszczowiny magurskiej wraz z ich podtozem i sg czescig NE
segmentu regionalnego systemu uskokowego Mur—Mirz-Zilina,
oddzielajagcego Karpaty Zachodnie od Alp Wschodnich (fig.
39, 52). Réownoleznikowe uskoki normalne tworzgce potnocng
i potudniowa granice basenu orawskiego sg strukturami nizszego
rzedu w stosunku do ww. stref. Aktywnos$¢ stref uskokowych
Krowiarek i Hrustinki—Biatej Orawy oraz starszych, réwnolezni-
kowych struktur tektonicznych (m.in. dyslokacji w paleogenskim
basenie centralnokarpackim w strefie przypieninskiej, uskoku pod-
halanskiego i dyslokacji odgraniczajacej pieninski pas skatkowy od
ptaszczowiny magurskiej) doprowadzita do otwarcia w srodkowym
miocenie basenu orawskiego jako basenu miedzyprzesuwczego
pomiedzy tymi strefami uskokowymi. Wyniki badan paleomagne-
tycznych (Tokarski i in., 2016), strukturalnych i morfostrukturalnych
(Struska, 2008; Ludwiniak i in., 2019) oraz geofizycznych (m.in.
Jankd iin., 1984; Sutora i in., 1988; Pospisiliin., 1989; Pomianow-
ski, 1995, 2003) wskazuja, ze basen orawski ma ztozong budowe
i powstat w warunkach transtensji miedzy dwiema przesuwczymi
strefami uskokowymi, wykazujgc pewne cechy basenu transrota-
cyjnego (patrz: Ludwiniak i in., 2019). Powstanie i rozwoj basenu
orawskiego sg zwigzane ze srodkowomiocensko-postmiocenskim
wielkoskalowym uskokowaniem lewoprzesuwczym w obszarze al-
pejsko-karpacko-pannonskim (m.in. Jificek, 1979; Aleksandrowski,
1985, 1989; Neubauer, 1988; Ratschbacher i in., 1991a; Csontos
iin., 1992; Horvath, 1993; Kovac i in., 1993; Nemcok i in., 2006b;
Marko, 2015).

Basen orawski i jego otoczenie sg obszarem aktywnym tektonicz-
nie takze wspotczesénie (Zuchiewicz, 2010). Precyzyjne pomiary
geodezyjne i grawimetryczne wskazujg na czynng subsydencje
jego centralnej czesci i ruchy wznoszgce w jego strefach krawe-
dziowych (Lojiin., 2007a, b, 2009). Subsydencja jest szczegodlnie
intensywna w rejonie rowow tektonicznych Wrobléwki i Pienigz-
kowic (Baumgart-Kotarba, 2001; Perski, 2008; t.6j i in., 2009), co
moze wskazywaé na aktywnosc¢ ograniczajgcych je réwnolezniko-
wych uskokéw normalnych. Na aktywny charakter uskokéw w re-
jonie basenu orawskiego wskazujg réowniez zarejestrowane dosc¢
liczne trzesienia ziemi (Baumgart-Kotarba, Hojny-Kotos, 1998;
Tokarski, Zuchiewicz, 1998; Guterch, 2006). Czes$¢ z nich jest
bezposrednio korelowana z aktywnoscig strefy uskokowej Krowia-
rek, m.in. trzesienia ziemi w 1995 i 2004 roku (Baumgart-Kotarba,
2001; Baumgart-Kotarba i in., 2004; Wiejacz, Debski, 2009). Pre-
cyzyjne pomiary GPS przemieszczen poziomych na obszarze ba-
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FIG. 51. Mapa geologiczna basenu orawskiego (zachodnia cze$¢ basenu orawsko-nowotarskiego)
i jednostek sasiadujacych (wg Ludwinak i in., 2019 — zmodyfikowano)

senu orawskiego i PPS wykonane po przeciwnych stronach strefy
uskokowej Krowiarek wskazujg na wspoétczesny, lewoprzesuwczy
komponent przemieszczenia uskokowego wzdtuz niej (Léj i in.,
2009). Z kolei interpretacja danych sejsmologicznych uzyskanych
w trakcie trzesienia ziemi w 2004 r. wskazuje na aktywnos¢ strefy
Krowiarek, wtasciwg uskokom z dominujgcg sktadowg zrzutowg
normalng (Wiejacz, Debski, 2009). Na wspotczesng aktywnos¢
uskokéw ograniczajgcych basen orawski wzdtuz jego wschodniej
i potudniowej krawedzi wskazuje rowniez posrednio wystepowa-
nie wspotczesnych martwic wapiennych (Kukulak, 1999; Ludwiniak
iin., 2019).
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6.8. KORELACJE JEDNOSTEK KARPAT
ZACHODNICH | ALP WSCHODNICH
Dusan Plasienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Niniejszy rozdziat przedstawia krotki zarys budowy Alp Wschod-
nich oraz poréwnanie i mozliwe korelacje z jednostkami tektonicz-
nymi Karpat Zachodnich. W kolejnos$ci od najbardziej zewnetrz-
nych do wewnetrznych stref orogenu alpejsko-karpackiego oraz
od najnizszych do najwyzszych jednostek tektonicznych, wyréznia
sie nastepujace elementy (fig. 52):

Zapadlisko przedgodrskie, ciggngce sie na zewnatrz od frontu na-
sunie¢ wzdtuz catego orogenu Alp i Karpat (zob. podrozdziat 6.10).
Basen zapadliska powstat na ugietej krawedzi subdukujacej ptyty
europejskiej. Architektura depozycyjna zapadliska odzwierciedla
stopniowe przesuwanie sie frontu orogenicznego oraz topografie
strefy kolizji. Wiek ostatecznej amalgamacji maleje w kierunku
wschodnim. Nasunigcia w Alpach Zachodnich ustaty w oligoce-
nie, w Alpach Wschodnich — we wczesnym miocenie, na odcinku
morawskim — w $srodkowym miocenie, natomiast na terenie Polski —
w srodkowym i p6Zznym miocenie. Fragmenty zapadliska wtaczone
w strukture Karpat zewnetrznych to jednostka pouzdranska (ang.
Pouzdrany unit) na terenie Moraw (Picha i in., 2006, zob. fig. 46C)
oraz jednostki zgtobicka i stebnicka w polskiej cze$ci zapadliska
(Oszczypko i in., 2006; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2012).
Jednostki te, w polskiej literaturze geologicznej stanowig grupe
brzezng ptaszczowin Karpat zewnetrznych (Oszczypko, 2006a).

Alpejsko-karpackie pasmo fliszowe jest w istocie p6znokenozo-
iczng pryzma akrecyjng, sktadajacg sie z wielu ptaszczowin osa-
dowych. Powstaty one w wyniku znacznego skrdécenia i subdukcji
przedpola ptyty europejskiej, w tym réwniez litosfery oceanicznej
oceanu magurskiego, ktérego odpowiednikami w Alpach Zachod-
nich i Wschodnich sg odpowiednio oceany Valais oraz rensko-du-
najski (ang. Rhenodanubian). Ocean magurski zajmowat miejsce
obszernej ,zatoki karpackiej”, czyli rozlegtego obszaru miedzy po-

tudniowo-wschodnim cyplem masywu czeskiego a platformg me-
zyjska, obecnie wypetnionego systemem ptaszczowinowym Kar-
pat. W wyniku proceséw ekstruzji i cofniecia strefy subdukcji (np.
Ratschbacheriin., 1991a, b; Sperneriin., 2002; Handy i in., 2015),
ze strefy kolizji alpejskiej zostaty w obszar ten przemieszczone
obecne megajednostki ALCAPY oraz Cisy-Dacji (fig. 53). Zjawi-
skom tym towarzyszyta ekstensja typu zatukowego (ang. back-arc
extension), $cienienie litosfery, znaczna subsydencja w basenie
panonskim i rozwdj wulkanizmu wapniowo — alkalicznego w $rod-
kowym i péznym miocenie oraz pliocenie (Csontos i in., 1992).

Zewnetrzna czgs¢ pasma fliszowego bywa okreslana réznie, np.
jako pasmo menilitowo-kros$nienskie, grupa $rednia ptaszczo-
win Karpat zewnetrznych (w literaturze polskiej, zob. np. Zytko,
1999a; Oszczypko, 2006a) lub motdawidy albo dacydy zewnetrzne
w literaturze rumunskiej lub ukrainskiej (np. Sandulescu, 1988;
Slgczka i in., 2006). Jednostka ta ciggnie sie od strefy Wasch-
berg (na poétnoc od Wiednia) i obejmuje ptaszczowiny: zdanicka,
podslagska, slaska, przedmagurska, dukielskg i skolska. Ptaszczo-
winy te ku wschodowi zajmujg coraz wiekszy obszar i w ich sktad
wchodzg coraz to mtodsze osady (zob. Picha i in., 2006; Slgczka
i in., 2006). Pasmo menilitowo-kros$nienskie obejmuje miocenskag
pryzme akrecyjng z zapisem koncowych faz konwergencji i ,miek-
kiej kolizji” orogenu Karpat z ptytg europejska. Nalezy zaznaczy¢,
ze jednostka zdanicka, zaliczana tutaj do pasma menilitowo-kro-
Snienskiego, bywa tgczona w jedng jednostke ze strefg Waschberg
(np. Schneideriin., 2013) i zaliczana do jednostek strefy brzeznej
Karpat zewnetrznych (np. Oszczypko, 2006a).

Pasmo menilitowo-kro$nienskie moze by¢ poréwnane z alpejskim
helwetikum (lub strefg helwecka, zob. fig. 2). Pozycja helwetikum
w paleogeografii Alp jest podobna do pozycji pasma menilitowo-
-kro$nienskiego: na pétnoc od oceanu Valais, ktéory mozna uznac
za odpowiednik oceanu magurskiego (fig. 4; zob. Oszczypko i in.,
2015). Szczegoty budowy geologicznej jednostek helweckich sa
jednak zupetnie rézne, gdyz stanowig one zdeformowany fragment
potudniowej krawedzi ptyty europejskiej, z ptaszczowinami krysta-
licznymi w Alpach Zachodnich (np. Schmid i in., 2004). W Alpach
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FIG. 52. Korelacje pomiedzy gtéwnymi jednostkami tektonicznymi Alp Wschodnich i Karpat Zachodnich. W Karpatach centralnych i wewngtrznych (na potudnie od
pieninskiego pasa skatkowego) pokazano tylko jednostki starsze od pdznego eocenu, obecnie w znacznej mierze przykryte osadami kenozoicznymi (zob. fig. 3).
Objasnienia: BM — masyw czeski; FM - zapadlisko przedgdrskie; SK — jednostka skolska; SS - jednostki podslaska, $laska i przedmagurska; D - jednostka
dukielska; RD - pasmo fliszu refisko-dunajskiego; M — jednostki magurskie; PKB — pienifski pas skatkowy; NCA — pétnocne Alpy Wapienne; FH — systemy
ptaszczowin reglowych (fatrikum i hronikum); RT - Radstadter Tauern; Bo — jednostka Borinki (infratatrikum); Be — jednostka bielicka; TW - okno tektoniczne
Wysokich Taurow; RW ~ okno tektoniczne Rechnitz; AA - jednostki austroalpejskie z podtozem krystalicznym; T — jednostki wierchowe (tatrikum); V - jednostka
weporska; G - jednostka gemerska; S — system ptaszcowin silicikum; BD — jednostka Gor Bukowych; TD — jednostka Sredniogérza Zadunajskiego; Z — jednostka
zemplinska; IK — jednostka Ifacovce — Krichevo; SZ - pasmo fliszowe Szolnok; BZ - strefa Bihor (megajednostka Cisy). Gtéwne dyslokacje péznokenozoiczne
(kolor czerwony): SEMP - Salzachtal-Ennstal-Mariazell-Puchberg; MML — Mur-Murz-Leitha; DFZ - strefa uskokowa Darné; TFZ - strefa uskokowa TrebiSov;
MHFZ - $rodkowo-wegierska strefa uskokowa; RHDPR - szew tektoniczny Raba—Hurbanovo-Didsjend-Plesivec-Roziava-Meliata
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Wschodnich helwetikum (a doktadniej ultrahelwetikum) wystepuje
tylko jako skaty osadowe wieku jura—eocen w formie silnie ztu-
skowanych antyklin w obrebie pasma refnsko-dunajskiego (zob.
ponizej), tworzgc tzw. grestenski lub gtéwny pas skatkowy (ang.
Gresten Klippen Zone; Main Klippen Zone) (Schnabel, 1992; Hock
i in., 2005; Slgczka i in., 2009, 2018; Oszczypko i in., 2015, zob.
fig. 52).

Inne elementy zdeformowanej krawedzi platformy europejskiej sg
reprezentowane przez silnie zmetamorfizowane i sptaszczowino-
wane jednostki subpenninskie (Lammerer, Weger, 1998; Schmid
iin., 2013; GroR i in., 2022), odstaniajace sie jako koputy gnejsowe
w oknie tektonicznym Wysokich Tauréw (fig. 52).

Wewnetrzng jednostke pasma fliszowego reprezentuje system
rensko-dunajsko-magurski, ktéry jest nasuniety na jednostki
helweckie w Alpach oraz na jednostki pasma menilitowo-kro$nien-
skiego w Karpatach. W jego sktad wchodzg skaty osadowe kredy
i paleogenu, odktute i sfatdowane u czota frontu orogenicznego,
utworzonego w wyniku subdukcji oceanu magurskiego (Oszczypko
iin., 2015). Ptaszczowiny tego systemu ulegty akrecji w p6znym
eocenie (w jednostkach rensko-dunajskiej i Biatych Karpat — zob.
Elia$ i in., 1990; Schnabel, 1992; Svabenicka i in., 1997; Picha
i in., 2006) i oligocenie (w jednostce magurskiej s.s obejmujgce;
podjednostki krynicka, bystrzycka, raczanska i Siar — zob. Slgczka
iin., 2006; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2009; Oszczypko i in.,
2015). Jednostki rensko-dunajsko-magurskie zajmowaty podobng
pozycje strukturalng jak ptaszczowiny dolno-penninskie, powstate
w wyniku zamkniecia oceanu Valais, jednak w przeciwienstwie do
nich nie ulegty subdukcji, gtebokiemu pogrzebaniu i metamorfizmo-
wi, a zostaty przemieszczone na zewnatrz od strefy kolizji, w kie-
runku pétnocno-wschodnim, w strone ,zatoki karpackiej”.

Jednostki penninskie reprezentujg kompleksy powstate w wy-
niku subdukcji i akrecji, podczas zamykania oceandéw liguryjsko-
-piemonckiego (lub potudniowo-penninsiego) oraz walezyjskiego
(pétnocno-penninskiego). Obie strefy oceaniczne rozréznia sie
w Alpach Zachodnich (rozdzielone kontynentalng strefg Briangon),
natomiast w Alpach Wschodnich tagczg sig one w jeden ocean pen-
ninski (np. Frisch, 1979; Trimpy, 1988). Ocean liguryjsko-piemonc-
ki otworzyt sie we wczesnej srodkowej jurze i ulegt zamknieciu pod
koniec kredy, natomiast otwarcie oceanu Valais nastgpito we wcze-
snej kredzie, a zamkniecie w péznym eocenie. Jednostki dolno-
-penninskie, powstate w oceanie Valais, wystepujg we wschodnich
Alpach tylko w obrebie okien tektonicznych: Engadyny, Wysokich
Tauréw i Rechnitz (fig. 52). Ze wzgledu na pogrzebanie tektoniczne
pod migzszym stosem ptaszczowin gérno-penninskich (powstatych
w wyniku zamkniecia oceanu potudniowo-penninskiego) i austro-
alpejskich ulegty one silnym procesom tektono-metamorficznym.

Pieninski pas skatkowy jest potozony pomiedzy jednostkami ma-
gurskimi (dolno-penninskimi) a strefag szwu oceanu wahikum (gér-
ne penninikum), nalezy go wiec uwazac¢ za element strukturalny
$rodkowo-penninski (Plasienka, 2018a; Plasienka i in., 2020). Nie
ma on jednak swojego bezposredniego odpowiednika w struktu-

rze Alp Wschodnich. Fatdowania i nasuniecia w pieninskim pa-
sie skatkowym nastepowaty od najpdzniejszej kredy w jednostce
pieninskiej do eocenu w jednostce szariskiej (Grajcarka). Jest to
zgodne z czasem zamknigcia strukturalnie najwyzszych pennin-
skich elementow oceanicznych, reprezentowanych przez jednostki
Tsatté, Platta, Arosa i Matrei (np. Froitzheimiin., 2008). Jednostki
te, odstaniajgce sie we wschodnioalpejskich oknach tektonicznych,
zawierajg relikty skat magmowych typu oceanicznego z zachowa-
ng pokrywg osadow gtebokomorskich: radiolarytéw wieku juraj-
skiego oraz wapieni pelagicznych facji Maiolica, tupkéw zielenco-
wych (niem. Biindnerschiefer) oraz kredowego fliszu i olistostrom.
Melanze tektoniczne w jednostce Matrei, na skraju okna tektonicz-
nego Wysokich Tauréw, zawierajg takze bloki pochodzace z pod-
toza krystalicznego nadlegtych jednostek austroalpejskich (Frisch,
1984; Frisch iin., 1987; Kurziin., 1998). Podobnie jak w przypadku
jednostek pochodzacych z obszaru oceanu Valais, cze$¢ jedno-
stek potudniowo-penninskich o skorupie oceanicznej, unikneta
subdukcji i zostata wtgczona w obreb jednostek austroalpejskich,
na styku ze strefg rensko-dunajska (Decker, 1990; Schnabel, 1992;
Homayoun, Faupl, 1992).

Odpowiedniki gérnych jednostek penninskich oraz oceanu liguryj-
sko — piemonckiego w Karpatach Zachodnich nie sg jednoznacz-
nie okreslone. Wedtug koncepcji Plasienki (1995a, b, ¢, 2012a,
2018a) mogtyby one by¢ reprezentowane przez jednostke belickg
(ang. Belice Unit), odstaniajgca sie w Goérach Inowieckich (fig. 54).
Jednostka belicka zostata zdefiniowana jako cze$¢ oceanicznej
domeny wahikum (Mahel’, 1981, 1983a; zob. tez fig. 54). Nazwa
~wahikum” pochodzi od stowackiej rzeki Wag (st. Vah), ktérej bieg
z grubsza pokrywa sie z potozeniem tego hipotetycznego szwu
oceanicznego na obszarze zachodniej Stowacji (Plasienka, 2018a).
Pomimo silnego zaangazowania tektonicznego, sukcesja osadowa
jednostki belickiej zostata odtworzona i dobrze odpowiada tej, zna-
nej z gérnych jednostek penninskich (Tsaté, Platta, Arosa i Matrei):
radiolaryty w gérnej jurze, wapienie kalpionellowe i tupki krzemion-
kowe w kredzie dolnej, ciemne i pstre margle w srodkowej czesci
kredy, wreszcie w kredzie gornej flisz, brekcje i olistolity, powstate
w wyniku nasuwania sie wyzszej ptaszczowiny inowieckiej, beda-
cej czescig infratatrikum, czyli ekwiwalentu dolnych jednostek au-
stroalpejskich (Plasienka i in., 1994; Plasienka, OzZvoldova, 1996,
fig. 54, 55). Pewng staboscig tego modelu jest brak materiatu
ofiolitowego w sukces;ji belickiej. Dlatego s3g tez rozwazane inne
scenariusze (Pelech i in., 2016; Puti$ i in., 2008a, 2019a, 2021;
Hoék i in., 2022; Pelech, Hok, 2024). Mozliwa kontynuacja oceanu
liguryjsko-piemonckiego i wahikum w kierunku Karpat Wschodnich
(strefa Inacovce—Krichevo) jest oméwiona w nastepnym rozdziale.

Jednostki austroalpejskie i ich odpowiedniki stanowig zasad-
niczy element strukturalny Alp Wschodnich i Karpat Zachodnich.
Reprezentujg one potezny stos ptaszczowin wieku kredowego,
czesciowo z podtozem krystalicznym, usytuowanych pomiedzy
szwami oceanicznymi Meliaty na potudniu i penninskim na pétnocy
(fig. 54, 55). Jednostki austroalpejskie ulegaty stopniowej akrecji
od potudnia ku pétnocy, zgodnie z czasem zamkniecia sie obu oce-
anow: Meliaty w poznej jurze i oceanu potudniowo-penninskiego
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FIG. 54. Syntetyczny diagram tektonostratygraficzny integrujacy dane dotyczace litostratygrafii (nazwy sukcesji osadowych lub formacji), tektoniki, proceséw magmowych
i metamorficznych z Alp Wschodnich i Karpat Zachodnich (wg Handy i in., 2010; PlaSienki, 2018a i prac cytowanych tamze). Kolumny z danymi facjalno-tektonicznymi uporzadkowane
sg wg przyjetego porzadku palinspastycznego, za wyjatkiem jednostek hronikum i silicikum, o nie jasnej proweniencji.
Objasnienia: stopien metamorfizmu: LP/HT — niskoci$nieniowy /wysokotemperaturowy (facje amfibolitowe; HP/MT — wysokoci$nieniowy/$redniotemperaturowy (facje amfibolitowe do
eklogitowych); LP/LT — niskoci$nieniowy/niskotemperaturowy (facje zielehicowe); MP/MT — $rednioci$nieniowy/$redniotemperaturowy (facje amfibolitowe do zieleficowych);
HP/LT — wysokocisnieniowy/niskotemperaturowy (facje tupkdw btekitnych do eklogitéw); magmatyzm: ,baloniki” — skaty gtebinowe; ptaskie trojkaty — skaty wulkaniczne;
kolor: czerwony — skaty kwasne; niebieski — obojetne; zielony— zasadowe. Jednostki tektoniczne: PKB — pienifski pas skatkowy; LAA/UAA — dolne/gdrne jednostki austroalpejskie;
NCA - potnocne Alpy Wapienne; STR - potudniowy grzbiet tatrzanski (strefa wierchowa). sk.ocean. — skorupa oceaniczna; s. — sukcesja

w péznej kredzie (np. Frisch, 1979; Froitzheim i in., 1996, 2008;
Plasienka i in., 1997; Neubauer i in., 2000; Frisch, Gawlick, 2003;
Schmid i in., 2004; Janak i in., 2004; Puti$ i in., 2009a; Plasienka,
2018a). Odpowiedniki elementéw austroalpejskich w Karpatach
Zachodnich bywajg czasem okreslane jako jednostki stowacko-
-karpackie (Kozur, Mock, 1997; Plasienka, 1999a). Synteza i inter-
pretacje przedstawione w niniejszym rozdziale oparte sg na kon-
cepcjach zawartych w pracach Schmid i in. (2004, 2008, 2020),
Froitzheim i in. (2008) oraz Plasienka (2018a), podajgcych rowniez
obszerng literature przedmiotu.

Jednostki austroalpejskie dolne reprezentowaty pierwotnie
pasywna, potudniowg krawedz oceanu liguryjsko-piemonckiego,
wyodrebniong w wyniku ryftowania w jurze, a nastepnie wtgczong
w orogen w wyniku subdukcji i zamykania oceanu w péznej kredzie
(np. Hausler, 1987, 1988; Handy, 1996; Froitzheim, Manatschal,
1996). Jednostki te wystepujg w postaci zmetamorfizowanych
i przefatldowanych ptaszczowin z zachowanym podtozem krysta-
licznym.

Najnizszym elementem tektonicznym w Karpatach, korelowanym
z dolnymi jednostkami austroalpejskimi, jest infratatrikum (fig.
54, 55). Element ten odstania si¢ w najbardziej zewnetrznych
masywach Karpat centralnych jako jednostka Borinki w Matych
Karpatach (np. Plasienka, 1987, 2012a), ptaszczowina inowiecka
w Gérach Inowieckich (Plasienka, 1995a, b, c, 2012a; Puti$ i in.,
2008, 2019b, 2021) oraz jednostka Kozol w Matej Fatrze (Havrila,
OlSavsky, 2015; Puti$ i in., 2021). Na podstawie znacznego po-
dobienstwa jurajskich osadéw syn-ryftowych, Hausler i in. (1993,
zob. tez Hék i in., 2022) poréwnali jednostke Borinki z dolnymi
ptaszczowinami austroalpejskimi na pétnocno-wschodnim i pétnoc-
no-zachodnim obrzezeniu okna tektonicznego Wysokich Tauréw
(masywy Radstatter Tauern i Tarntaler Berge).

Jednostka tatrikum, omowiona szczeg6towo w podrozdziale
6.2.2., stanowi jeden z najbardziej charakterystycznych elemen-
tow budowy Karpat centralnych. Pomimo braku rozbieznosci co
do ogdlnej korelacji z dolnymi jednostkami austroalpejskimi, nie
ma ona tam swoich oczywistych ekwiwalentéw, zaréwno pod



wzgledem strukturalnym, jak i litologicznym. W$réd struktur au-
stroalpejskich brak jest tak rozlegtej obszarowo jednostki o gru-
bosci podtoza krystalicznego rzedu 10—15 km (np. Tomek, 1993).
W przeciwienstwie do dolnych jednostek austroalpejskich, skaty
tatrikum tylko w niewielkim stopniu ulegty przeobrazeniom i defor-
macjom tektonicznym podczas orogenezy alpejskiej. Tylko lokalnie
wystepujg nasuniecia i fatdy, powstate na ogdét w wyniku inwersji
uskokéw normalnych zwigzanych z ryftingiem w okresie jurajskim
i/lub tez podczas nasuwania sie ptaszczowin tatrikum na podtoze
(infratatrikum). Struktury te powstaty w rezimie podatno-kruchym
i zostaty lekko zmetamorfizowane. Udokumentowano je na obsza-
rach Niznych Tatr (Plasienka, 2003a) i Tatr (Dumont i in., 1996;
Jurewicz, 2005), Matych Karpat (Plasienka, 1990), Gor Inowieckich
(PutiSiin., 2008, 2019b, 2021) oraz Matej Fatry (PutiS i in., 2021).

Jednostki austroalpejskie goérne w Alpach Wschodnich wyste-
pujg w dwdch stosunkowo odmiennych obszarach: w pasmie Pot-
nocnych Alp Wapiennych (wytgcznie ptaszczowiny osadowe) oraz
w centralnej czesci Alp Wschodnich (ptaszczowiny krystaliczne).
Kontakt pomiedzy oboma obszarami przebiega wzdtuz systemu
kenozoicznych uskokéw przesuwczych (SEMP i MML, zob. fig. 52).

Péitnocne Alpy Wapienne stanowig stosunkowo szerokie pasmo,
zbudowane z trzech grup ptaszczowin. Sg to, w kolejnosci od
najnizszych do najwyzszych: ptaszczowiny bawarskie (bajuwari-
kum), tyrolskie (tyrolikum) i juwawijskie (juwawikum). Ich sukcesje
osadowe sg zbudowane z réznorodnych skat osadowych wieku
od permu po krede, obejmujacych srodowiska ladowe, szelfowe,
sktonu kontynentalnego i gtebokomorskie. W ogdlnych zarysach,
opierajgc sie na nastepstwie litostratygraficznym, jednostki bawar-
skie, a szczegdlnie ptaszczowiny Frankenfels—Lunz na wschodnim
krancu Alp, mozna poréwnac¢ z jednostkami reglowymi dolnymi
(fatrikum). Jednostki tyrolskie i juwawijskie nalezy korelowa¢ od-
powiednio z systemami hronikum i silicikum. W odréznieniu od
ptaszczowin tyrolskich, jednostki hronikum posiadajg jednak sto-
sunkowo grube kompleksy skat klastycznych i wulkanicznych gor-
nego karbonu—permu, co odréznia je takze od jednostek noryckich,
usytuowanych tektonicznie ponizej tyrolikum (fig. 55).

Ruchy ptaszczowinowe w Poétnocnych Alpach Wapiennych zasad-
niczo ustaty w srodkowej czesci kredy i na nasunietych jednost-
kach niezgodnie rozwinety sig¢ baseny grupy gozawskiej, wypetnio-
ne ré6znorodnymi osadami wieku od turonu po eocen (Wagreich,
Faupl, 1994; Wagreich, 1995; Wagreich, 2001). W wyniku mtod-
szych ruchéw tektonicznych w oligocenie, podczas ostatecznej
kolizji z ptytg europejska, ptaszczowiny wieku kredowego ulegty
jeszcze niewielkim przemieszczeniom i nasunieciom pozasekwen-
cyjnym. Osady basenéw gozawskich zostaty wtedy przefatdowane
wraz z elementami podtoza austroalpejskiego. Caty system ptasz-
czowin Pétnocnych Alp Wapiennych wraz z jednostkami fliszu ren-
sko-dunajskiego zostat w neogenie nasuniety na potudniowg kra-
wedz platformy europejskiej oraz przylegajgca czes$¢ zapadliska
na odlegtos$¢ ok. 50 km (Wessely, 1992, 2006).

System ptaszczowinowy Pétnocnych Alp Wapiennych kontynuuje
sie w kierunku pétnocno-wschodnim, w podtozu basenu wieden-
skiego, w kierunku centralnych Karpat Zachodnich. Sktad i struk-
tura ptaszczowin ulegajg przy tym zmianie, gdyz ptaszczowiny
Karpat centralnych nie ulegty zasadniczej przebudowie po nasu-
nigciach w péznej kredzie. Odpowiedniki alpejskich basenéw go-
zawskich w Karpatach Zachodnich sg usytuowane wzdtuz waskiej
strefy perypieninskiej, ciagngcej sie wzdtuz potudniowej granicy
pieninskiego pasa skatkowego (np. Wagreich, Marschalko, 1995;
Plasienka i in., 2020, zob. fig. 39).

W centralnych Alpach Wschodnich system gérnych ptaszczo-
win austroalpejskich sktada sie gtéwnie z jednostek o podtozu kry-
stalicznym, z lokalnie tylko zachowang pokrywg skat osadowych.
Jednostki te podlegaty przegrzaniu w permie, a we wczesnej fazie
ruchéw alpejskich (kreda) zostaty zmetamorfizowane w facjach
od zielencowej do eklogitowej, przy czym stopien metamorfizmu
rosnie w kierunku potudniowym (np. Schmid i in., 2008; Froitzheim
iin., 2008). Pokrywa osadowa obejmuje kontynentalne osady kla-
styczne permu i dolnego triasu oraz osady platformy weglanowe;j
w $rodkowym i gornym triasie. Osady jury i kredy wystepuja tylko
sporadycznie. Wyzsza czes$¢ gornych jednostek austroalpejskich
obejmuje takze kompleksy wulkaniczno-osadowe dolnego pale-
ozoiku, o stabym lub umiarkowanym stopniu metamorfizmu, jak
np. jednostki Drauzug—Gurktal-Grat w potudniowo-wschodniej
Austrii. Tzw. strefa szarogtazowa (niem. Grauwackenzone) ciggnie
sie wzdtuz potudniowej krawedzi Pétnocnych Alp Wapiennych i jest
zbudowana z licznych mniejszych jednostek tektonicznych (Neu-
baueriin., 1994). Jedng z nich jest ptaszczowina norycka, zawiera-
jaca utwory goérnego paleozoiku lokalnie pozostajgce w kontakcie
sedymentacyjnym z sukcesjg mezozoiku jednostek tyrolskich.

Jednostki weporska i gemerska w Karpatach Zachodnich wy-
kazujg wiele analogii, ale tez réznic wzglgedem ptaszczowin kry-
stalicznych gornych jednostek austroalpejskich. W szczegdlnosci
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FIG. 55. Schemat strukturalny gtéwnych, przed-oligocenskich nasunigtych jednostek tektonicznych
Karpat Zachodnich i Alp Wschodnich. Objasnienia koloréw: czerwony — jednostki zawierajace podtoze
krystaliczne; niebieski — ptaszczowiny bez podtoza krystalicznego; zielony — jednostki o podtozu
oceanicznym; RDFB - refisko-dunajskie pasmo fatdowe; LAA/UAA - dolne/gérne jednostki austroalpejskie

mechanizm wypietrzania i ekshumacji koputy metamorficznej
potudniowej czesci jednostki weporskiej w péznej kredzie—wcze-
snym paleogenie (zob. Poto¢ny i in., 2020 oraz podrozdziat 6.2.2)
jest analogiczny do proceséw udokumentowanych w jednostkach
austroalpejskich (np. koputa Gleinalm w potudniowo-wschodniej
czesci centralnych Alp Wschodnich, zob. Neubauer i in., 1995).
Najprawdopodobniej, odpowiednikami jednostki weporskiej w Al-
pach Wschodnich moze by¢ szereg gérnych ptaszczowin austro-
alpejskich, ktére ulegty dodatkowym deformacjom i rozcztonko-
waniu w neogenie, podczas gdy jednostka weporska zasadniczo
zachowata swojg strukture z czaséw deformacji wczesnoalpej-
skich w kredzie i najwczes$niejszym paleogenie. Rowniez niektore
z elementéw jednostki gemerskiej sg poréwnywane z elementa-
mi gérnego systemu austroalpejskiego, jak np. jednostki Ochtina
w poétnocnej czesci gemerikum i Veitsch (strefa szarogtazowa, zob.
Neubauer, Vozarova, 1990; Ebner i in., 2008).

Pozycja oceanu Meliaty na tle paleogeografii Neotetydy, doktad-
ne potozenie strefy kolizji, a nawet samo istnienie tego oceanu
jako samodzielnej jednostki sg przedmiotem powaznych kontro-
wersji (zob. Frank, Schlager, 2006; Gawlick, Missoni, 2015, 2019;
Plasienka i in., 2019 oraz odniesienia w tych pracach). Mozliwe
odpowiedniki jednostki meliackiej mozna odnalez¢ we wschod-
niej czesci Pétnocnych Alp Wapiennych, w rejonach Florianikogel
i Odenhof (Mandl, Ondrejickova, 1991, 1993; Kozur, Mostler, 1992,
zob. tez Gawlick i in., 2009 — formacja Florianikogel). Wystepuja
tam ciemne krzemionkowe tupki i zielone radiolaryty wieku srodko-
wojurajskiego, zawierajgce bloki zmetamorfizowanych skat wegla-
nowych i czerwonych radiolarytéw, o charakterze olistostrom. Jed-
nostka Florianikogel jest czescig tzw. melanzu Hallstatt, w sktad
ktorego wchodzg takze grawitacyjnie przemieszczone fragmenty
ptaszczowin juwawijskich, utworzonych podczas zamykania oce-
anu Neotetydy (Gawlick, Missoni, 2015, 2019). Wysoka (goérna) po-
zycja strukturalna melanzu z Hallstatt w Alpach Wschodnich rézni
sie wiec od pozycji jednostki meliackiej w Karpatach, na ktérg sg
jeszcze nasuniete jednostki silicka i turnajska (fig. 6, 55).

6.9. KORELACJE JEDNOSTEK
GEOLOGICZNYCH KARPAT ZACHODNICH
| WSCHODNICH

Du$an Plasienka (ttumaczenie J. Grabowski, K. Zglinicki)

Jak wspomniano wcze$niej, granica geologiczna miedzy Karpata-
mi Zachodnimi a Wschodnimi nie jest jednoznacznie okreslona. Ze-
wnetrzne jednostki motdawidzkie pasma fliszowego (czyli przedtu-
zenie pasma menilitowo-krosnienskiego w Karpatach Zachodnich)
kontynuujg sie od wschodniej Polski i Stowacji przez Ukraine do
Rumunii. Kontynuacja jednostek: magurskiej i pieninskiego pasa
skatkowego jest problematyczna, poniewaz obszary po wewnetrz-
nej stronie obu jednostek sg w catosci pokryte osadami neogen-
skimi i wulkanitami depresji transkarpackiej (fig. 1). Dane z otwo-
row wiertniczych, ktére dotarty do podtoza neogenu, sa nieliczne,
czesto niezweryfikowane i niedajace podstaw do jednoznacznej
interpretacji, jesli chodzi o ich litostratygrafie i przynaleznos$¢ tek-
toniczng. W dalszej czesci rozdziatu krotko opisana zostanie bu-
dowa geologiczna Wschodnich Karpat w potudniowo-zachodniej
Ukrainie i pétnocnej Rumunii (fig. 56).
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Zapadlisko przedkarpackie kontynuuje sie z terytorium Polski dalej
na potudniowy wschéd, w strone Karpat ukrainskich i rumunskich.
Jego wypetnienie stanowig rozmaite osady lgdowe i morskie dolne-
go miocenu, przede wszystkim langu—serrawalu (baden—sarmat).
Utwory zewnetrznej strefy zapadliska lezg w pozycji autochtonicz-
nej na roznych elementach ptyty europejskiej, natomiast strefa
wewnetrzna jest przykryta ptaszczowinami Karpat zewnetrznych
i czesciowo wigczona w ich strukture. Amplituda nasunigcia Karpat
zewnetrznych na obszar zapadliska wynosi tu co najmniej 50 km
(np. Oszczypko i in., 2006; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2012
oraz literatura tam cytowana). Wewnetrzna strefa zapadliska, sfat-
dowana razem z jednostkami zewnetrznokarpackimi (tzw. grupa
brzezna ptaszczowin karpackich, zob. Nowak, 1927; Zytko, 1999a),
obejmuje na obszarze Polski jednostki zgtobickg i stebnicka (zob.
podrozdziat 6.10). Na wschéd od sigmoidy przemyskiej strefa ta
rozszerza sie, obejmujgc jednostki stebnickg i samborskg (sam-
birska) w Ukrainie (fig. 56) oraz jednostki pery- lub subkarpac-
kie w Rumunii. Niektorzy autorzy zaliczajag do tej strefy réwniez
ptaszczowine borystawsko-pokucka (ukr./ang. Borislav-Pokuttya
nappe, Zytko, 1999a). Na obszarze Rumunii tzw. ptaszczowina
fatdéw brzeznych (ang. Marginal Folds nappe, fig. 53), strefa ,fat-
déw marginalnych” lub ptaszczowina Vrancea sa zaliczane juz do
najbardziej zewnetrznych elementéw systemu motdawidéw (np.
Sandulescu, 2009; Miclaus iin., 2009). System motdawidzki stano-
wi zasadniczy element budowy zewnetrznych Karpat Wschodnich,
natomiast jednostka magurska ulega tam znacznej redukcji (fig.
56). Ptaszczowiny systemu motdawidzkiego, wewnetrznie pofat-
dowane i ztuskowane, ciggng sie szerokim pasem wzdtuz catego
tuku Karpat Wschodnich (zob. Jankowski i in., 2004, 2012). Naj-
bardziej zewnetrzna z nich, ptaszczowina skolska, kontynuuje sie
na obszar Ukrainy jako ptaszczowina skibowa (ang. Skyba nap-
pe) i na obszar Rumunii jako ptaszczowina Tarcau. Jednostki te
zawierajg migzsze sukcesje osadéw gtebokomorskich od dolnej
kredy po dolny miocen, z dominujgcymi osadami typu fliszu oraz
czarnych tupkéw. Odpowiednikami ptaszczowiny $laskiej sg na
Ukrainie — jednostka czarnohorska (Rogozinski, Krobicki, 2006),
a w Rumunii — ptaszczowiny Audia i Macla. Z kolei ptaszczowing
dukielskg mozna poréwnac z ptaszczowing Swidowca w Karpatach
ukrainskich i ptaszczowing ,konwolutnego fliszu” (ang. Convolute
Flysch nappe) lub Teleajen (teleazenska) w Karpatach rumunskich.

Jednostka dacydéw zewnetrznych lub sewerynidéw zajmuje po-
zycje strukturalng pomiedzy motdawidami a ptaszczowing magur-
ska, znacznie juz zredukowang na obszarze Karpat Wschodnich
(fig. 56).

Najnizsza z jednostek tektonicznych dacydéw zewnetrznych,
ptaszczowina porkulecka (lub burkucka), jest nasunigta na ptasz-
czowiny dukielskg i Swidowca. Zawiera ona gtéwnie klastyczne,
gtebokomorskie osady wieku dolna kreda—oligocen. Jej charak-
terystycznym elementem jest gruba (do 4 500 m) sukcesja fliszu
wapiennego formacji Sinaia (Rumunia) lub Szypot (Ukraina), zali-
czana do najwyzszej jury—dolnej kredy (tyton—hoteryw, zob. Me-
linte-Dobrinescu, Jipa, 2007). U podstawy powierzchni nasuniecia
wystepujg liczne intruzje zasadowych skat wulkanicznych (Rogo-
zinski, Krobicki, 2006). Na ptaszczowine porkulecka, na obszarze
Karpat Marmaroskich, nasuniete sa ptaszczowiny rachowska (ang.
Rakhiv nappe) i Czarnego Fliszu (ang. Black Flysch Nappe), ta-
czace sie z ptaszczowing Ceahlau w Karpatach rumunskich (San-
dulescu, 2009). Sg one najbardziej wewnetrzng czesciag pasma
fliszowego Karpat Wschodnich. W tych jednostkach, w skatach
jurajskich, powszechnie wystepujg swiadectwa synsedymenta-
cyjnego wulkanizmu, np. w wulkaniczno-osadowych jednostkach
Czywczyna—Kamiennego Potoku (Hnylko i in., 2015). Jednostki
dacydéw zewnetrznych wraz z zawierajgcg sukcesje ofiolitowe
jednostkg sewerynska (ang. Severin unit) w Karpatach Potudnio-
wych stanowig pozostato$ci domeny oceanicznej Ceahlau—Severin
(Schmid i in., 2008; Sandulescu, 2009) lub basenu sewerynsko-
-motdawidzkiego (np. Slaczka i in., 2006; Golonka i in., 2008b).

Masyw marmaroski znajdujgcy sie na pograniczu ukrainsko-ru-
munskim nalezy do jednostki dacydow srodkowych (lub we-
wnetrznych), okreslanej tez jako centralne Karpaty Wschodnie
(Unrug, 1984; Zytko, 1999a). Jest to system ptaszczowin krysta-
licznych, zwanych bukowinskimi (fig. 56), zawierajgcych réwniez
jednostki przedmezozoiczne (Munteanu, Tatu, 2003), powstatych
w Srodkowej czesci kredy, pokryty transgresywnymi osadami albu—
cenomanu formacji Soymul (sojmulska) oraz osadami eocenu—oli-
gocenu (Kruglov, Cypko, 1988; Oszczypko i in., 2005a).

Na pétnocny-zachéd od masywu marmaroskiego, ciggnie sie strefa
skatek marmaroskich (ang. Marmarosh Klippen zone), wcisnieta
miedzy jednostke Monastyrca (lub monastyrecka — odpowiednik
ptaszczowiny magurskiej) a jednostke porkulecka. Jest to tzw. jed-
nostka (tuska) Vezhany (Zytko, 1999a; Rogozinski, Krobicki, 2006),
sktadajgca sie z dwoch komplekséow. Kompleks dolny sktada sie
z duzych blokéw o charakterze olistostrom: r6znorodnych wapieni
mezozoicznych (budujgcych ,skatki”), piaskowcow, radiolarytéw,
granitoidow, wulkanicznych skat zasadowych oraz skat metamor-
ficznych, pokrytych osadami formacji sojmulskiej oraz pstrymi mar-

glami i cienkotawicowym fliszem goérnej kredy. Kompleks gérny
tworzg dystalne osady turbidytowe eocenu oraz czarne margle
najnizszego oligocenu (rupelu; Oszczypko i in., 2005a). Oszczypko
(2004) oraz Oszczypko i in. (2015) korelujg tuske Vezhany ze strefg
przedmagurska. Na jednostke Vezhany jest nasunieta jednostka
Monastyrca, zawierajgca pstre tupki goérnej kredy-paleogenu oraz
dystalne turbidyty i grubotawicowe piaskowce eocenu (formacja
Drahovo). Wedtug Oszczypko i in. (2015) jednostka monastyrec-
ka moze by¢ korelowana z podjednostka raczanskg ptaszczowi-
ny magurskiej. Formacja Drahovo, kontaktujgca bezposrednio
z pieninskim pasem skatkowym, moze by¢ poréwnana z eocenskg
formacjg strihowiecka (Strihovce Fm) podjednostki krynickiej we
wschodniej Stowacji, zawierajacg m.in. spinele chromowe oraz
inne mineraty ciezkie (cyrkony) i okruchy egzotykéw, dostarczane
by¢ moze z oceanicznego basenu Ceahlau—Severin i/lub podtoza
megajednostki Cisy-Dacji (Bénova i in., 2017, 2019, 2020, zob.
tez fig. 4). Jednostka Monastyrca kontynuuje sie na terytorium
Rumunii jako ptaszczowiny Petrova i ,Dzikiego Fliszu” (ang. Wild-
flysch Nappe), ktore rowniez sg korelowane z jednostkg magurskag
(Oszczypko, 2004).

Alpejskie deformacje dacydow wewnetrznych przebiegaty w dwéch
fazach. Pierwsza z nich miata miejsce w $rodkowej kredzie (apt,
tzw. faza ,austryjska”) i byta zwigzana z subdukcjg skorupy oce-
anicznej basenu Ceahlau—Severin pod blok centralnych Karpat
Wschodnich oraz akrecjg ptaszczowin rachowskiej i Czarnego
Fliszu. Druga faza (,laramijska”) nastapita w péznej kredzie. Do-
szto wtedy do ostatecznego zamkniecia basenu sewerynsko-mot-
dawskiego, a deformacjom ulegty przede wszystkim zewnetrzne
strefy dacydow, na kontakcie z motdawidami (Schmid i in., 2008;
Sandulescu, 2009). Sekwencja i przyczyny wydarzen orogenicz-
nych w mezozoiku w centralnych Karpat Wschodnich byty wigc
zasadniczo inne niz w centralnych Karpatach Zachodnich, gdzie
gtéwne nasunigcia miaty miejsca w péznej kredzie (alb—turon) i nie
byty spowodowane subdukcjg ,zewnetrznego” oceanu penninskie-
go, lecz stopniowym rozprzestrzenianiem sig¢ deformacji zwigza-
nych z zamknigciem oceanu Meliaty, a wigc od wewnetrznej strony
orogenu (PlaSienka, 2018a).

Strefa skatek marmaroskich wyklinowuje sie w kierunku granicy
stowacko-ukrainskiej (fig. 56). Istniejg jednak strukturalne i pa-
leogeograficzne przestanki wskazujgce na jej kontynuacje w kie-
runku potnocno-zachodnim, w postaci grzbietu marmaroskiego.
Materiat z tego grzbietu (poréwnywanego z grzbietem potudnio-
womagurskim — zob. Poprawa i in., 2006) zostat udokumentowa-
ny w formacji strihowieckiej we wschodniej Stowacji (Misik i in.,
1991a, c; Tetak i in., 2019; Bonova i in., 2019, 2020), usytuowanej
w najbardziej wewnetrznej strefie jednostki magurskiej, oraz w zle-
piencach z Tylicza w jednostce krynickiej (Oszczypko i in., 2016).

Okresowo wypietrzane grzbiety, bedgce zrédtem materiatu de-
trytycznego w basenach Karpat zewnetrznych sg rekonstruowa-
ne na podstawie architektury depozycyjnej basendw, kierunkéw
transportu oraz sktadu materiatu egzotykowego (Poprawa i in.,
2006; Nawrocki i in., 2024). Stanowig one istotne elementy tego
systemu orogenicznego, bedac zwigzane zaréwno z wczesng fazg
ekstensji, jak i pézniejszej kompresji. W literaturze postulowano
istnienie wielu takich grzbietéw (np. grzbiet Szczawiny, przed-
magurski, Bukowca, Andrychowa, podsigski, kumanski, pikuiski
(Winkler, Slgczka, 1992; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2009;
Tetak i in., 2019; Hnylko i in., 2021). Najlepiej udokumentowanym
z nich jest grzbiet Slgski. Zostat on wypietrzony w wyniku p6zno-
kredowej inwersji, pomiedzy basenem przedmagurskim a slaskim.
Grzbiety marmaroski i $lgski najprawdopodobniej nie byty ze sobg
potaczone, lecz oddzielone basenem przedmagursko-dukielskim
i systemem uskokoéw kulisowych (np. Slaczka i in., 2006; Oszczyp-
ko, 2006a; Gagataiin., 2012). Bardzo duze urozmaicenie materiatu
egzotykowego pochodzacego z grzbietu $lgskiego swiadczy o jego
prawdopodobnej budowie ptaszczowinowej, bedgcej rezultatem
kompresji w srodkowej kredzie (Sotak, 1990, 1992; Poprawa i in.,
2006). W tym ujeciu grzbiety $laski i marmaroski stanowityby kon-
tynuacje systemu orogenicznego dacydéw. Wedtug Nawrockiego
iin. (2024) grzbiety egzotykowe Karpat zewnetrznych nie byty juz
jednak erodowane podczas sedymentacji warstw menilitowych
i krosnienskich w oligocenie i wczesnym miocenie.

Na potudnie od sinistralnej strefy uskokowej Bogdan Voda wyste-
puje strefa skatkowa Poiana Botizei, na ktorg jest nasunieta ptasz-
czowina Botizy (fig. 56). Wedtug Birkenmajera (1986) jednostki te
stanowig wschodnie zakohczenie pieninskiego pasa skatkowego
i okreslane sg przez geologéw rumunskich jako ,Pienidy” (np. San-
dulescu i in., 1982). Jednak najdalej wysunietym na wschod typo-
wym elementem pieninskiego pasa skatkowego, odpowiadajgcym
sukcesji czorsztynskiej, jest stynna skatka Velykyieho Kamenca
(Lewandowski i in., 2005; Rehakova i in., 2011; Grabowski i in.,
2019). Pieninski pas skatkowy najprawdopodobniej kontynuuje sie
w kierunku potudniowo-wschodnim wzdtuz potudniowej granicy
jednostki Monastyrca—Petrova (fig. 56). Od potudniowego zacho-
du kontaktuje on z neogenem zapadliska transkarpackiego, wzdtuz
stromego uskoku odwréconego, zapadajgcego ku pétnocnemu



2. TEKTONIKA

platforma

[E[E[®| wschodnio-

europejska

EEP

molasa
autochtoniczna

FiV

lvano-
Frankivsk

molasa
allochtoniczna

motdawidy
ptaszczowina

ptaszczowiny:
skolska, skibowa,
Tarcau

ptaszczowiny:
slaska
i czarnohorska

ptaszczowina

BOPO| phorystawsko-pokucka

dacydy zewnetrzne (sewerynidy)
m ptaszczowina porkulecka
ptaszczowiny: rachowska (Ra)
i Ceahlau (Ce)
ptaszczowina Czarnego Fliszu

jednostki austroalpejskie

Ve

jednostka Humenné

i (fatrikum) (przedalbskie)

terran Cisy ] poznokredowe

jednostki: Zemplin,
Mecsek i Bihor

] Srodkowokredowe

eocenskie

dacydy wewnetrzne
jednostki bukowinskie: podtoze
i ptaszczowiny osadowe

alb—cenoman (Ve — jednostka
Vezhany; Sy — fm sojmulska)

AlRg pokrywa osadowa
albu—paleogenu
kierunki nasunie¢

/’ oligocenskie

—

dukielska

Swidowca

o ——

ptaszczowina

jednostki penninskie

WF — Dzikiego Fliszu)

pieninski pas skatkowy
(PBK — skatki Poiana Botizei)

RIKB

Krichevo, Szolnok i inne
(Bo — ptaszczowina Botiza)

U metamorfik
Inaovce—Uzgorod

wczesno- i srodkowo-
miocenskie

uskoki przesuwcze
(srodkowy miocen)

jednostki magurskie (Mo — monastyrecka;
- Dr — Drahovo; Pe — Petrova;

FIG. 56. Korelacje gtéwnych jednostek tektonicznych Zachodnich i Wschodnich Karpat (kompilacja wg réznych autoréw): Mahel, 1973; Sviridenko, 1976; Sandulescu i in.,

1978; Oszczypko, 2004; Séndulescu, 2012; Murovskaya i in., 2025. W Karpatach centralnych (na potudnie i potudniowy zachéd of linii pienifnskiego pasa skatkowego i dacydow)
pokazano tylko jednostki przed-miocenskie; strefy uskokowe: TSF — TrebiSov-Somes; NTF — pétnocnotransylwanska; BDVF — Bogdan Voda-Dragos Voda

wschodowi, a czesciowo jest przykryty przez gérnomiocenskie
wulkanity pasma Wyhorlat—Gutin (np. Kruglov, 1974).

Rekonstrukcje oparte na modelu tektoniki ptyt w rumunskiej i pol-
skiej czesci Karpat pojawity sie stosunkowo wczesnie (np. Radu-
lescu, Sandulescu, 1973; Birkenmajer, 1976; Herz, Savu, 1984),
natomiast interpretacja budowy geologicznej pieninskiego pasa
skatkowego w sektorze ukrainskim byta do lat 70.—80. XX w. oparta
na ,statycznym” modelu geosynklinalnym, ktéry dominowat wéw-
czas w literaturze ukrainskiej i sowieckiej (np. Kruglov, 1971; Kru-
glov, 1974; Burov i in., 1986; Kruglov, Cypko, 1988). Autorzy ci
wyrozniali na obszarze pieninskiego pasa skatkowego trzy pietra
strukturalne. Pietro dolne tworzyty silnie zdeformowane jurajsko-
-dolnokredowe skatki wapienne, czesto odktute i otoczone tupkami
i marglami kredy goérnej. Pietro srodkowe stanowity transgresyw-
ne brekcje paleogenu zawierajgce materiat skatkowy, miejscami
wielkosci sporych olistolitow, oraz egzotyki, przykryte gtéwnie pia-
skowcowym fliszem formacji Vulkovchik (Kruglov, Smirnov, 1968).
Jako pietro gérne wyrézniano zalegajgce z duzg niezgodnoscig na
starszych pietrach réznorodne osady miocenskie. Transgresywny
charakter osadow paleogenskich ,pietra srodkowego” budzi jednak
watpliwosci, gdyz czesto sg one sfaldowane razem z utworami
skatkowymi i nasuniete na ptaszczowiny fliszu marmaroskiego

(np. jednostki rachowska i porkulecka, zob. Slgczka i in., 2006).
Warto zwréci¢é uwage, ze jednostki skatkowe wystepujg w tych
przekrojach strukturalnie powyzej fliszowych jednostek paleogen-
skich (Slgczka i in., 2006). Brekcje paleogenu przypominajg skta-
dem i pozycjg strukturalng brekcje z Milpo$§, znane ze wschodniej
Stowaciji i interpretowane jako ciata olistostromowe w obrebie
paleogenu formacji Pro¢ jednostki szariskiej (Plasienka, Mikus,
2010; Plasienka i in., 2012; Plaienka, 2012a; zob. fig. 36). “Trans-
gresywny” charakter brekcji moze wigc by¢ jedynie pozorny, a w
rzeczywistosci mogg one reprezentowa¢ osad synorogeniczny
zwigzany z nasunieciami wyzszych jednostek strukturalnych, jak
np. jednostki subpieninskiej (czorsztynskiej). Generalnie autorzy
ukrainscy nie wyrézniali poszczegdlnych sukcesji, jednostek skat-
kowych lub ptaszczowin w ukrainskim sektorze pieniniskiego pasa
skatkowego, co byto praktyka powszechnie przyjmowang w lite-
raturze polskiej (Birkenmajer, 1986). Sporadycznie tylko odnosili
sie do jednostek pieninskiej czy tez subpieninskiej. Znakiem roz-
poznawczym jednostki pieninskiej miata by¢ obecnos$¢ w dolnej
kredzie pelagicznych wapieni kalpionellidowych typu biancone lub
maiolica, okreslanych jako formacja Svaljava. Jak jednak wykazali
Rehakova i in. (2011) oraz Wierzbowski i in. (2012), wapienie for-
macji Svaljava przypominajg pod wzgledem mikrofacjalnym, ra-
czej wapienie bioklastyczne formacji dursztynskiej (Birkenmajer,
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1977; zob. fig. 33), charakterystyczne dla sukcesji czorsztynskiej
i niedzickiej. Roznig sig natomiast zasadniczo od prawdziwie pela-
gicznej formacji wapienia pieninskiego, wystepujacej w sukcesjach
pieninskiej i kysucko-braniskiej. Ponadto, réwniez oznaki wcze-
snokredowego sptycania i brak osadow barremu—aptu, $wiadczg
0 pozycji paleogeograficznej zblizonej do ptytszych stref grzbietu
czorsztynskiego.

Formacje jury i dolnej kredy w ukrainskiej czesci pieninskiego
pasa skatkowego wykazujg pewne réznice w stosunku do réwno-
wiekowych osadoéw klasycznych profili znanych z Polski i Stowacji
(Krobicki i in., 2003; Rehakova i in., 2011; Wierzbowski i in., 2012;
Aubrecht i in., 2017b). Réznice te polegajg przede wszystkim na
wystepowaniu czestych horyzontéw kondensacji i luk stratygra-
ficznych, a takze obecnosci materiatu wulkanicznego, o sktadzie
geochemicznym typowym dla $rédptytowych bazaltéw alkalicznych
(np. Oszczypko i in., 2012). Profile ukrainskie wykazuja pewne po-
dobienstwa do profilu skatki Benatina, przy wschodniej granicy
Stowacji (Schlégl i in., 2004).

Podsumowujgc, wydaje sig, ze w ukrainskim sektorze pieninskiego
pasa skatkowego wystepujg tylko dwie jednostki tektoniczne: dolna
— szariska (lub Grajcarka) i gérna — subpieninska (sensu Plasien-
ka, 2018a), odpowiadajaca jednostce czorsztynskiej. Jednostka
szariska sktada sie z osadow fliszu paleogenskiego oraz polimik-
tycznych brekcji i zlepiencow, natomiast jednostce subpieninskiej
odpowiadajg srodkowo-gornojurajskie sukcesje skatkowe wraz
z ich gérnokredowg ostong. Brak jest wiec typowej pelagicznej
sukcesiji pieninskiej (lub kysucko-braniskiej), ktéra charakteryzuje
jednostke pieninskg. Ostatnie, najbardziej na wschod wysuniete
odstonigcia tej jednostki, wystepuja w waskich tuskach tektonicz-
nych wzdtuz potudniowej krawedzi pieninskiego pasa skatkowego
na zachdd od Preszowa (Plasienka i in., 2013), czyli ponad 100 km
na zachdéd od profilu Velykyieho Kamenca.

Na potudnie od uskoku Bogdan Voda znajduje sie strefa skatkowa
Poiana Botizei, tworzgca waski pas u czota nasuniecia ptaszczo-
winy Botiza (fig. 56). Strefa ta jest zbudowana z szeregu tusek
o do$¢ zréznicowanym profilu litostratygraficznym osadow jury
i kredy, zdeformowanych razem z eocenskim fliszem ptaszczo-
winy Botiza. Sukcesja skatkowa Poiana Botizei (Sandulescu i in.,
1982; Bombita, Savu, 1986; Bombita, Pop, 1991; Bombita i in.,
1992) zawiera w spagu réznorodny materiat wulkaniczny (tufy i tu-
fity, bazalty, bazalty andezytowe), wystepujgce rowniez w postaci
blokéw i klastow w osadach pelagicznych ze srodkowej i gornej
jury. Sa to radiolaryty keloweju i oksfordu, péznojurajskie wapienie
ziarniste, zawierajgce redeponowany materiat ptytkowodny oraz
klasty wulkaniczne, margle z aptychami i wapienie bulaste oraz
krzemionkowe. W gérnym tytonie i najnizszej kredzie wystepuja
wapienie mikrytowe typu biancone, z przetawiceniami turbidytow
wapiennych, a w hoterywie—apcie ciemne tupki formacji Tissalo
(odpowiednik formacji z Kapusnicy, zob. fig. 33). Brak osadéw albu
moze by¢ echem wynoszenia i erozji grzbietu czorsztynskiego, lub
tez ruchéw orogenicznych zwigzanych z ,fazg austryjskg”. Nowy
cykl sedymentacyjny rozpoczyna sie brekcjami i czerwonymi mar-
glami typu ,puchovskiego” (lub formacji margli z Jaworek) wieku
od p6znego cenomanu do danu. Bombita i in. (1992) opisali takze
ciemne margle z konkrecjami syderytowymi oraz wapienie ziarni-
ste z duzymi otwornicami z grupy orbitoidow, a takze piaskowce
i zlepience wieku kampan-mastrycht, ktére korelujg z formacjag
jarmucka (zob. fig. 33).

Analogie i r6znice pomiedzy strefg skatkowg Poiana Botizei a pie-
ninskim pasem skatkowym (orawikum) stanowig znany i od dawna
dyskutowany problem. Podobienstwa polegajg przede wszystkim
na generalnej zbieznos$ci rozwoju facjalnego i ewolucji ich basenéw
mezozoicznych. Zasadnicza réznica dotyczy obecnos$ci zasadowe-
go wulkanizmu w jurze skatek Poiana Botizei i jego braku w jed-
nostkach pieninskiego pasa skatkowego. Wulkanizm tego typu nie
zaznacza sie w jednostkach orawskich pieninskiego pasa skatko-
wego, gdzie sg znane jedynie cienkie przetawicenia zasadowych,
rzadziej kwasnych tuféw i domieszki materiatu piroklastycznego
w osadach pelagicznych (Mi$ik i in., 1991b; Misik, 1992).

Nie ulega watpliwosci, ze strefa skatkowa Poiana Botizei jest nasu-
nieta na ptaszczowiny systemu magurskiego. Fakt ten legt u pod-
staw koncepcji o bezposredniej kontynuacji pieninskiego pasa
skatkowego, w szczegolnosci jednostki Grajcarka, i strefy skat-
kowej Poiana Botizei (Sandulescu i in., 1982; Birkenmajer, 1986).

Znacznie wiecej trudnosci sprawia rekonstrukcja wyzszych jedno-
stek strukturalnych, usytuowanych po wewnetrznej (potudniowo-
-zachodniej) stronie orogenu. Kontakty pomiedzy poszczegdinymi
jednostkami tektonicznymi sg stabo odstoniete, czesto ukryte pod
pokrywag osadowg mtodszego pietra strukturalnego. Dodatkowo,
pierwotne powierzchnie nasunie¢ ulegty na ogoét modyfikacji, jako
strefy uskokéw przesuwczych, normalnych lub odwréconych. Wy-
jatkiem jest dobrze czytelne nasuniecie jednostki Botizy na strefe
skatkowg Poiana Botizei, ktére sg razem nasuniete na magurskg

jednostke ,Dzikiego Fliszu” (fig. 56). Problemem pozostaje jed-
nak proweniencja tektoniczna jednostki Botizy. Bombita, Savu
(1986) przyjeli, ze strefa skatkowa Poiana Botizei zajmuje pozycje
bardziej zewnetrzng w stosunku do jednostki Grajcarka, bytaby
wiec czescig szeroko rozumianej jednostki magurskiej. Réwniez
wedtug Oszczypko (2004), jednostka Botizy odpowiada (pod)
jednostce krynickiej w obrebie ptaszczowiny magurskiej. Strefe
skatkowa Poiana Botizei nalezatoby zatem, zgodnie z tg koncep-
cja, umiejscowi¢ pomiedzy podjednostkg Krynicy a jednostkg Pe-
trovej — ,Dzikiego Fliszu” (uwazanej za odpowiednik podjednostki
raczanskiej ptaszczowiny magurskiej). Staboscia tej koncepcji jest
obecnos$¢ silnych deformacji i nasunig¢ péznokredowych ,fazy
laramijskiej” w strefie skatkowej Poiana Botizei, ktére w sposéb
oczywisty mozna porownac z analogicznymi strukturami jednostek
orawskich pieninskiego pasa skatkowego. W ptaszczowinie magur-
skiej deformacje tego wieku sg stabo wyrazone, manifestujgc sie
jedynie wyniesieniem grzbietéw w obrebie basenu magurskiego
oraz jego czesciowg inwersjg.

Wedtug innych poglgdéw, ptaszczowina Botizy moze by¢ poréw-
nana z jednostka Krichevo (lub Kri¢evo), znajdujgcg sie w podtozu
zapadliska transkarpackiego w Ukrainie i na Stowacji (Sotak i in.,
2005; Plasienka, Sotak, 2015 i literatura tam cytowana). Sukcesja
osadowa ptaszczowiny Botizy odstania sie wzdtuz wschodniej kra-
wedzi zapadliska transkarpackiego (fig. 56). Sukcesja ta, sktada-
jaca sie z czerwonych margli pelagicznych gornej kredy, pstrych
tupkéw paleocenu i eocenskiej sekwencji turbidytowej wykazujacej
wzrost wielkosci ziaren w gore profilu (ang. coarsening upward),
jest bardzo podobna do tej udokumentowanej w jednostce Krichevo
(zob. Zytko, 1999a), gdzie oprécz migzszych utworéw kredy i pale-
ogenu wystepujg takze utwory jury i by¢ moze triasu. Stad Aroldi
(2001) potgczyt oba elementy w jedng jednostke Botiza—Kricevo.

Schmid i in. (2008) skorelowali jednostke Inac¢ovce—Kri¢evo—Bo-
tiza z oceanem piemoncko-liguryjskim (potudniowo-penninskim
lub Tetydg alpejskg) i dalej, w kierunku potudniowo-zachodnim,
z pasem fliszowym Szolnok (fig. 56; Plasienka i in., 2020). Poprzez
obecny lineament srodwegierski (fig. 1), oddzielajgcy Karpaty Za-
chodnie od jednostki Cisy, jednostka ta tgczyta sie z oceanem
Sawy i pézniejszym szwem tego oceanu w obrebie Dynarydéw
(fig. 2, 4, 52, 53). Na obszarze wschodniej Slowacji, jednostka
Inadovce—Kri¢evo zostata podzielona na dwie czesci (LeSko i in.,
1977; Sotak i in., 1993a, 1994, 2002). (Pod)jednostka Ifnacovce
stanowitaby trzon metamorficzny (ang. metamorphic core complex)
wieku neogenskiego, sktadajacy sie z tupkdéw krystalicznych typu
Biindnerschiefer oraz serpentynitéw i intruzji bazaltowych. (Pod)
jednostka Kri¢evo zawiera stabo lub w ogéle niezmetamorfizowane
osady pelagiczne wieku jura—paleogen i nie wystepujg tam zasa-
dowe skaty wulkaniczne (fig. 56).

Budowa, ewolucja tektono-metamorficzna oraz dostepne dane
geochronologiczne z jednostki Inacovce wykazujg dobrg zgod-
no$¢ z analogicznymi danymi z okna tektonicznego Rechnitz,
przy wschodnim krancu Alp wschodnich, oraz innych trzonow
metamorficznych, zwigzanych z otwieraniem basenu panonskie-
go (Csontos i in., 2025). Czescig tej jednostki bytoby wyréznione
przez geologéw rumunskich okno tektoniczne Uzgorodu (Sandu-
lescu, 2012). Plasienka i in. (2020) wyrazili poglad, ze kontynuacjg
strefy Inacovce—Kri¢evo—Uzgorod w kierunku zachodnim mogtyby
by¢ tuski tektoniczne strefy Maruszyna-Lipnik, wtgczonej w strefe
pieninskiego pasa skatkowego w Polsce (zob. podrozdziat 6.3.2.4)
i wschodniej Stowacji, wykazujgce ciggtos¢ pelagicznej sedymen-
tacji na granicy kreda/paleogen, co odréznia je od typowych jed-
nostek pieninskich (orawskich). Podsumowujgc nalezy stwierdzic,
ze w strefie styku centralnych Karpat Zachodnich i Wschodnich
wystepuje szereg drobnych fragmentéw skorupy kontynentalnej
(masyw marmaroski, jednostka Cisy, grzbiet czorsztynski, odpo-
wiedniki jednostek austroalpejskich), otoczonych pozostatoscia-
mi szwow ofiolitowych (np. oceany potudniowo-penninski i oce-
an Sawy, Transylwanii—Wardaru) i komplekséw akrecyjnych (np.
jednostki sewerynska i Czarnego Fliszu, magurska). Komplikacje
budowy geologicznej tego obszaru powoduja, ze powigzania z jed-
nostkami Karpat Zachodnich jeszcze dtugo bedg przedmiotem dys-
kusji. Przyktady takich rekonstrukcji, najczesciej ré6znigcych sie
szczegodtami, mozna znalez¢ w licznych pracach (np. Haas, Péro,
2004; Csontos, Vorés, 2004; Golonka i in., 2008b; Schmid i in.,
2008; Sandulescu, 2009; Csaszar i in., 2013).

Jednostka Szolnok, rozciggajgca sie na potudniowy-zachod od
jednostki InaCovce—Kricevo, jest zbudowana z intensywnie ztusko-
wanych, ale niezmetamorfizowanych ciemnych tupkéw $rodkowej
kredy, pstrych margli gérnej kredy oraz fliszu eocenu—-oligocenu
(Nagymarosy, Baldi-Béke, 1993). Po oligocenie, utwory te zosta-
ty nasuniete ku potudniowemu-wschodowi na pétnocno-zachodni
skraj terranu Cisy. Jednostka Szolnok kontynuuje sie wzdtuz li-
neamentu srodkowo-wegierskiego az po rejon Zagrzebia, gdzie
zakreca wokot potudniowo-zachodniego skraju terranu Cisy i fgczy
sie z dynarskim szwem oceanu Sawy (np. Schmid i in., 2008, 2020;
Kovagiin., 2016; fig. 2, 52, 53).



6.10. ZAPADLISKO PRZEDKARPACKIE
Piotr Krzywiec, Grzegorz Staryszak

6.10.1. Baseny przedgorskie i ich systemy
osadowe — wprowadzenie

Baseny przedgorskie sg zwigzane ze strefami kolizji kontynentalne;j
i formujg sie w efekcie nasuniecia orogenu na ptyte przedpola,
co prowadzi do powstania strefy subsydencji tektonicznej uloko-
wanej wzdtuz frontu orogenu (fig. 57a). Mozna wymieni¢ cztery
zasadnicze czynniki wptywajgce na rozwdj wypetnienia osadowego
basenéw przedgdrskich (Allen, Allen, 1990; DeCelles, 2012; por.
Krzywiec, 2006). Sg to:

1) ugiecie ptlyty litosferycznej przedpola determinowane przez jej
wiasnosci mechaniczne: efektywng migzszos¢ sprezysta (ang.
efective elastic thickness — EET) i sztywnos$¢ zginania (ang. flexu-
ral rigidity — D);

2) ekstensja ugieciowa, czyli rozwdéj ekstensyjnych deformaciji nie-
ciggtych w obrebie stropowej partii uginanej ptyty przedpola;

3) propagacja orogenu fatdowo-nasuwczego oraz jego erozja;

4) sedymentacja i erozja w obrebie zapadliska przedgorskiego.

W przypadku basenéw zwigzanych ze strefami kolizji ptyt litosfe-
rycznych, powstanie przestrzeni akomodacyjnej potencjalnie zdol-
nej do wypetnienia przez osady jest wywotywane przede wszystkim
uginaniem dolnej ptyty litosferycznej. Najszerzej stosowane mode-
le geodynamiczne dla tego typu zjawiska zaktadajg, ze dzisiejsza
konfiguracja uktadu orogen — ptyta litosferyczna przedpola — zapa-
dlisko przedgérskie jest bezposrednio zwigzana z procesami, ktore
doprowadzity do utworzenia sie strefy subdukcji i kolizji ptyt litosfe-
rycznych, a procesy postorogeniczne, takie jak na przyktad erozja
orogenu i jego przedpola, czy izostatyczna kompensacja oraz zwig-
zane z nig ruchy pionowe tylko w niewielkim stopniu zmodyfikowaty
regionalng budowe geologiczng badanej strefy kolizji (Lyon-Caen,
Molnar, 1983, 1985; Royden, Karner, 1984; Moretti, Royden, 1988;
Royden, 1988, 1993a; Krzywiec, Jochym, 1996, 1997). Opierajgc
sie na tych zatozeniach, mozna sformutowac ogolne zaleznosci
pomiedzy obserwowang wielkoskalowa geometrig strefy kolizji (to-
pografia orogenu, gtebokos¢ stropu ptyty litosferycznej pograzane;j
pod orogenem i zwigzana z nig geometria basenu przedgorskiego)
a parametrami mechanicznymi charakteryzujacymi subdukujgcag
ptyte litosferyczng, rozktadem i znaczeniem poszczegodlnych sit
dziatajgcych w strefie subdukcji i ogolng charakterystykg geolo-
giczng danej strefy kolizji kontynentalne;j.

Liczne opublikowane prace wykazaty, ze jako pierwsze przyblize-
nie dla stref kolizji ptyt litosferycznych stuzy¢ moze model, w kté-
rym uginanej ptycie litosferycznej odpowiada cienka (tj. o migz-
szosci duzo mniejszej w stosunku do dtugosci), sprezysta ptyta
znajdujaca sie ponad astenosferg traktowang w tym przypadku
jako pozbawiona lepkosci ciecz (Turcotte, 1979; Turcotte, Schu-
bert, 1982; Karner, Watts, 1983; Lyon-Caen, Molnar, 1983, 1985;
Nunn iin., 1987; Royden, 1988, 1993a, b; Royden, Karner, 1984;
Zoetemeijer i in., 1999). Pierwszym, ktory zastosowat ten model
dla opisania deformacji w skali litosfery, byt wybitny polski fizyk
Marian Smoluchowski (Smoluchowski, 1909; por. Turcotte, 1979).
W trakcie uginania litosfery jest deformowana rowniez powierzch-
nia Moho, rozdzielajgca skorupe i ptaszcz, charakteryzujgce sie
dos¢ znacznymi réznicami gestosci, w efekcie czego pod orogenem

tworzy sie tzw. korzen orogeniczny zwigzany z pograzeniem lzej-
szej materii skorupy ponizej regionalnego poziomu Moho, co jest
zwigzane z powstaniem charakterystycznej, regionalnej ujemnej
anomalii grawimetrycznej. W niektérych analizach wykorzystywa-
ny byt tez lepko-sprezysty model reologiczny litosfery (np. Beau-
mont, 1980; Beaumontiin., 1987, 1988; Quinlan, Beaumont, 1984),
jednak ze wzgledu na stabe rozpoznanie mechanizmow relaksacji
naprezen w czasie geologicznym oraz ich zaleznos$ci od zmian
pola geotermalnego przyjmuje sie, ze sprezysty model reologiczny
litosfery (czesto z roznymi modyfikacjami) stanowi wiarygodniejsze
przyblizenie deformacji w obrebie litosfery (por. Flemings, Jordan,
1989; Ford, 2004; Watts, 2023).

Ptyta sprezysta jest charakteryzowana przez sztywnos$c¢ zginania
i bezposrednio z nig zwigzang efektywng migzszos$¢ sprezysta. Im
mniejsza EET, tym ptyta tatwiej sie zgina, i odwrotnie, im EET jest
wieksza, tym ptyta jest sztywniejsza i zgina sie trudniej. Tak zdefi-
niowana ptyta litosferyczna podlega uginaniu pod wptywem: (a) ob-
cigzen powierzchniowych wywotanych ciezarem orogenu i osadéw
(oraz ewentualnie wody) wypetniajgcych zapadlisko przedgorskie
oraz (b) obcigzen podpowierzchniowych zwigzanych z procesami
zachodzgcymi na duzych gtebokosciach w strefie subdukcji, jak
na przyktad z pogrgzaniem do gtebokosci rzedu 20-30 km ano-
malnie ciezkich ciat ultramaficznych, pogrgzaniem do gtebokosci
rzedu 50-150 km gestej skorupy oceanicznej lub tez dziataniem
sit poziomych zwigzanych z przeptywem materii w obrebie komo-
rek konwekcyjnych ptaszcza (Doglioni, 1992; Royden, 1993). Profil
ugieciowy cienkiej sprezystej ptyty sktada sie z trzech stref deter-
minujgcych rozwoj basenéw przedgorskich: strefe zasadniczego
ugiecia ptyty gdzie lokuje sie orogen nasuwczy i zapadlisko przed-
gorskie, strefe wypietrzenia przedgérskiego (inaczej: wybrzuszenia
peryferycznego, ang. forebulge lub peripheral bulge), oraz strefe
zaplecza wypietrzenia przedgérskiego (ang. backbulge) (DeCelles,
2012; fig. 57a). W oparciu o analizy relacji miedzy orogenem, efek-
tywna migzszoscig sprezystg dolnej ptyty oraz geometrig basenu
przedgorskiego postawiona zostata teza, ze mozna oszacowac
witasnosci mechaniczne litosfery (tj. EET), analizujgc paleogeome-
trie basenu przedgorskiego (Sinclair, 1996). Podejscie takie wydaje
sie stuszne, jednak wymaga wiarygodnego odtworzenia dystalnego
zasiegu basenu przedgoérskiego, co ze wzgledu na procesy posto-
rogeniczne, w szczegdlnosci czesta i rozlegtg erozje stref krawe-
dziowych basendéw przedgorskich, moze byc¢ trudne (por. Zweigel,
Zweigel, 1998; Sinclair, 1996, 1998).

Omoéwione elementy uktadu orogen — ptyta litosferyczna przed-
pola — basen przedgoérski stanowig model teoretyczny, od ktérego
w naturze obserwujemy réznego rodzaju odstepstwa. Obok pro-
cesOw zwigzanych bezposrednio z kolizjg kontynentalng, znaczny
wptyw na ewolucje basendéw przedgoérskich wywiera rowniez budo-
wa ptyty litosferycznej przedpola i miata ona réowniez szczegolne
znaczenie podczas miocenskiej ewolucji geologicznej zapadliska
przedkarpackiego. Wtasnosci mechaniczne i kontrolowane przez
nie deformacje sprezyste w obrebie catej litosfery wptywajg na
wielkoskalowag ewolucje basendéw przedgorskich. Innym regio-
nalnym zjawiskiem, dziatajgcym na nieco mniejszg skale, jest
wystepowanie w obrebie uginanej ptyty przedpola szeroko roz-
przestrzenionych deformacji ekstensyjnych (Bradley, Kidd, 1991).
Ekstensja w stropowej czesci dolnej ptyty litosferycznej pograza-
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FIG. 57.

A - Schematyczny model
systemu osadowego basenu
przedgérskiego powstatego
w zwigzku z rozwojem

7 pasma fatdowo-nasuwczego
=t nasunigtego na ptyte

przedpola (por. DeCelles,
Giles, 1996; Krzywiec, 2006).
1-4: strefy osadowe w obrebie
basenu przedgérskiego
opisane w tekscie;

B - ilustracja ekstens;ji
ugieciowej zachodzacej

w stropie ptyty przedpola
pograzanej pod orogenem
(wg Bradley, Kidd, 1991 -
uproszczone).
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FIG. 58. Mapa
magnetyczna
pétnocnych Karpat

i ich przedpola

(por. Wybraniec,
1999).

Czarne linie

z zebami: frontalne
nasuniecia orogenu
karpackiego; biata
linia: pétnocny zasieg
utworéw miocenskich
zapadliska
przedkarpackiego
(wg: Zytko, 1989,
uzupetnione; por.

fig. 59); zotta linia:
fragment gtebokiego
profilu sejsmicznego
POLCRUST
pokazanego na

Fig. 61. Przebieg
strefy Teisseyre’a-
Tornquista

wg Mazura i in. (2015)
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nej pod orogenem, czyli tak zwana ekstensja ugieciowa, czesto
modyfikuje prosty profil ugieciowy pograzanej w strefie subdukcji
ptyty przedpola (fig. 57b). W trakcie ekstensji ugieciowej powstajg
przede wszystkim uskoki normalne o zrzucie w kierunku orogenu
(uskoki syntetyczne), notowane sg tez uskoki antytetyczne, cho¢
generalnie rzadziej i o mniejszym zrzucie. Obserwuje sie réwniez
wyrazng zmiane wartosci zrzutu w miare oddalania sie od frontu
orogenu — od kilkuset metréw badz nawet kilku kilometrow w bez-
posrednim sgsiedztwie orogenu do kilku metrow w dystalnych
czesciach basenu przedgérskiego (Bradley, Kidd, 1991). Od tych
ogdlnych regut notowane s3 jednak odstepstwa, co jest wynikiem
heterogenicznosci budowy geologicznej ptyty przedpola i wystepo-
wania w jej obrebie starszych walnych stref uskokowych reaktywo-
wanych w trakcie rozwoju orogenu fatdowo-nasuwczego i basenu
przedgorskiego. Uskoki w obrebie ptyty przedpola mogg byc¢ re-
aktywowane jako uskoki normalne, co prowadzi do powstania lo-
kalnych stref subsydenciji tektonicznej o charakterze ekstensyjnym
(np. Lutz i in., 2024, patrz tez nizej) badz tez jako uskoki odwro-
cone, co prowadzi¢ moze do segmentacji basenu przedgérskiego
(por. Horton i in., 2022). W kazdym z tych przypadkow jest mozliwe
tez wystepowanie sktadowej przesuwczej, szczegolnie w sytuaciji,
kiedy gtowny kierunek kolizji kontynentalnej jest ukosny w stosunku
do struktur przedpola.

W znakomitej wiekszosci przypadkéw baseny przedgorskie charak-
teryzujg sie strefa maksymalnej subsydenciji tektonicznej zlokalizo-
wang w bezposrednim sgsiedztwie frontu zwigzanego z nimi oro-
genu. W trakcie postepujgcej kolizji kontynentalnej strefa ta migruje
wraz z nasuwanym orogenem w kierunku przedpola, w efekcie cze-
go bardzo charakterystyczng cechg zapadlisk przedgdrskich jest
przesuniecie w planie osadow deponowanych w trakcie ich ewo-
lucji. W czasie ruchéw nasuwczych czes¢ osadéw wypetniajgcych
baseny przedgérskie jest rowniez deformowana i nasuwana oraz
tworzy czesto najmtodsze, najdalej w kierunku przedpola potozone
jednostki tektoniczne orogenu nasuwczego (fig. 57a).

Pograzanie ptyty przedpola i ruchy nasuwcze w obrebie orogenu
odbywaja sie na ogét w czasie aktywnej sedymentacji w basenie
przedgodrskim. Kolejne etapy ewolucji orogenu mogag by¢ zapisane
w osadach zapadliska w postaci regionalnych niezgodnosci erozyj-
nych zwigzanych z wielkoskalowymi ruchami litosfery. Najistotniej-
szg z nich moze by¢ niezgodnos¢ wywotana powstaniem wypie-
trzenia przedgorskiego, jego migracjg w strone przedpola orogenu
oraz zlokalizowang ponad nim erozjg (Crampton, Allen, 1995).

Zaproponowano rézne modele wypetniania basenéw przedgor-
skich osadami w nawigzaniu do etapow rozwoju tektonicznego
i morfologicznego orogenu. Heller i in. (1988) sugerujg, ze w przy-
padku basenu przedgorskiego zdominowanego przez sedymen-
tacje ladowa pulsy subsydencji tektonicznej w jego obrebie sg
zwigzane z etapami ruchow nasuwczych w obrebie orogenu oraz
z depozycjg migzszych serii osadow gruboklastycznych w ob-
szarze proksymalnym do frontu orogenu, natomiast w dystalnych
partiach basenu sg deponowane niewielkiej migzszosci osady do-
starczane z przedpola. Okres spokoju tektonicznego to etap erozji
w obrebie orogenu i wywotane nig izostatyczne pionowe ruchy
wypietrzajgce. Efektem tego jest rozwoj regionalnej niezgodnosci
oraz sedymentacja przesunieta w strone centrum basenu.

Na fig. 57a jest pokazany schematyczny model systemu osadowe-
go basenu przedgérskiego (za: DeCelles, Giles, 1996, zmodyfiko-
wane; patrz tez Sinclair, 2012), w obrebie ktérego sg wyréznione
cztery podstawowe strefy depozycyjne: (1) obszar depozycji ponad
pryzmg orogeniczna, (2) zapadlisko przedgoérskie sensu stricto
ulokowane bezposrednio przed frontem orogenu, (3) obszar wy-
pietrzenia przedgoérskiego oraz (4) strefa ulokowana poza wypie-
trzeniem przedgorskim.

W obrebie strefy 1 sg deponowane na ogét osady gruboziarni-
ste, z licznymi niezgodnosciami i lokalnymi zmianami migzszosci,
w ramach depozycji syntektonicznej. Strefa ta odpowiada tzw. ba-
senom niesionym (ang. piggy-back basins) opisanym pierwotnie
w Apeninach (Ricci-Lucchi, 1986; Artoni, 1997, 2013). Sedymen-
tacja w tym obszarze jest szczegdlnie uzalezniona od procesow
erozji zachodzgcych w obrebie orogenu, gdyz aktywnos$¢ poszcze-
goélnych nasunie¢ wigze sie z lokalng redukcjg przestrzeni akomo-
dacyjnej i rotacjg powierzchni depozycyjnych, co w efekcie prowa-
dzi do powstawania lokalnych niezgodnosci i redukcji migzszos$ci
(np. Deramond i in., 1993; Burbank, Verges, 1994; Schlunegger,
Jordan, 1997; Verges i in., 2002; Ford, 2004). W strefie tej ,konku-
ruja” ze sobg dwa procesy odmiennie wptywajgce na subsydencje
dna basenu: (1) uginanie ptyty przedpola, zwiekszajace sie wraz
z nasuwaniem orogenu i skutkujgce zwiekszong subsydencjg oraz
(2) ewolucja pryzmy orogenicznej zwigzana z powiekszeniem jej
objetosci, co skutkuje unoszeniem dna basenu powstatego ponad
orogenem i tym samym redukcjg subsydencji. Od skali i intensyw-
nosci obu tych procesow zalezy finalny charakter subsydencji tek-
tonicznej i ewentualne witgczenie czesci basenu przedgorskiego do
obszaru erozji. Analizujgc osady zapadliska przedgérskiego ulo-
kowane ponad strukturami nasuwczymi, nalezy wzig¢ pod uwage
rowniez fakt, iz postorogeniczng konfiguracje brzeznej strefy oro-
genu uksztattowac¢ mogty dwa zupetnie odmienne procesy. Z jed-
nej strony, utwory basenu przedgdérskiego mogg by¢ deponowane
ponad ewoluujgcym orogenem w obrebie basenu niesionego, na-
tomiast drugi proces jest czysto tektoniczny i zwigzany jest z tzw.
tektonika klinowg i powstawaniem stref tréjkgtnych oraz nasunieé
wstecznych, w efekcie czego czes$¢ wypetnienia osadowego base-
nu przedgoérskiego moze znalez¢ sie ponad orogenem (Krzywiec,
Aleksandrowski, 2004). W pierwszym przypadku kontakt utworéw
zapadliska przedgorskiego i orogenu bedzie sedymentacyjny, a w
drugim obie te jednostki rozdzielone bedg powierzchnig walnej nie-
zgodnosci tektonicznej. Ma to duze znaczenie réwniez dlatego, ze
oba te scenariusze implikujg odmienne datowanie proceséw oroge-
nicznych: scenariusz pierwszy oznacza, ze najpierw uformowana
zostata pryzma orogeniczna, a potem zdeponowane zostaty ponad
nig osady zapadliska przedgodrskiego, natomiast drugi oznacza, ze
najpierw zostaty zdeponowane osady zapadliska, ktére nastepnie
w efekcie ruchéw tektonicznych i powstania nasuniecia wsteczne-
go ponad strefg trojkatng znalazty sie ponad orogenem.

Strefa 2 to czesto obszar depozycji szelfowej/deltowej. Osady tam
zdeponowane sg w trakcie rozwoju orogenu sukcesywnie wtgczane
w jego obreb i w efekcie migrujg w obreb strefy 1. W obszarze tym
dochodzi czesto do natozenia odmiennych kierunkéw depozycji
materiatu osadowego: jednego zwigzanego z bezposrednig dosta-
wg osadow od strony erodowanego orogenu i drugiego, zwigza-
nego z osiowym transportem osadéw odbywajgcym sie generalnie
wzdtuz frontu orogenu (Mutti i in., 2003; Mastalerz i in., 2006).

Obszar wypietrzenia przedgérskiego (strefa 3) to czesto obszar
erozji, migrujgcy w strone przedpola wraz z nasuwanym oroge-
nem (por. Crampton, Allen, 1995). W sytuacji, kiedy poziom morza
jest wystarczajgco wysoki, wypietrzenie przedgdrskie moze by¢
zwigzane z ptytkowodng sedymentacjg weglanowg bgdz z ptyt-
kowodno — przybrzezng sedymentacjg klastyczng (Leszczynski,
Nemec, 2014).

Poza wypietrzeniem przedgérskim (strefa 4) znajduje sie obszar
sedymentacji ptytkowodnej charakteryzujgcy sie znacznie mniej-
szymi migzszos$ciami osadéw niz zapadlisko przedgérskie. Osady
tam ztozone czegsto ulegajg erozji w zwigzku z migracjg wyniesie-
nia przedgérskiego, badz tez w efekcie zjawisk bardziej regional-
nych zachodzacych po gtéwnym etapie orogenezy i wywotanych
izostazjg.

6.10.2. Regionalna struktura i ewolucja
zapadliska przedkarpackiego

Zapadlisko przedkarpackie jest peryferycznym basenem przed-
goérskim wypetnionym przez osady syn- i postorogeniczne, ktérego
powstanie zwigzane byto z miocenskg ewolucjg tuku orogenicz-
nego Karpat zewnetrznych (Ksigzkiewicz, 1972, 1977c; Ney i in.,
1974; Oszczypko, Slaczka, 1985, 1989; Oszczypko, 1998, 1999a,
b, 2006a, b; Oszczypko i in., 2006; Oszczypko, Oszczypko-Clo-
wes, 2012).



W zwigzku ze specyficznym usytuowaniem polskiej czesci zapa-
dliska przedkarpackiego w stosunku do ptyty europejskiej (fig. 59),
wptyw struktury ptyty przedpola na ewolucje tej czesci zapadliska
byt szczegdlnie duzy. Ptyta ta sktada sie z dwdch czesci (domen)
rozdzielonych strefg Teisseyre'a-Tornquista (Mazur i in., 2015).
Pierwsza z nich to platforma wschodnioeuropejska, zbudowana ze
skonsolidowanej w prekambrze skorupy krystalicznej pokrytej nie-
zdeformowanymi osadami paleozoicznymi i mezozoicznymi. Dru-
gi fragment ptyty europejskiej to platforma zachodnioeuropejska,
ktora ulegta konsolidacji w orogenezie waryscyjskiej, a nastgpnie
zostata przykryta osadami permsko-mezozoicznymi basenu pol-
skiego (patrz podrozdziat 5.2.1). Wptyw struktury ptyty przedpo-
la na budowe geologiczng zapadliska przedkarpackiego dobrze
wida¢ na wynikach modelowan ugiecia litosfery wykonanych dla
czterech regionalnych transektow przecinajgcych polski segment
Karpat (fig. 59), skonstruowanych w oparciu o profile geologiczne
z mapy Zytki i in. (1989) (Krzywiec, Jochym, 1996, 1997). Uzyska-
ne wyniki pokazujg istotny wzrost EET przy przejsciu z obszaru
platformy zachodnioeuropejskiej (10 i 8 km dla transektéw 1 2) na
obszar platformy wschodnioeuropejskiej (20 i 25 km dla transektow
3i4). W przypadku transektu 4, w trakcie obliczen pominieto lokal-
ne obnizenie stropu ptyty przedpola w obrebie rowu tektonicznego
Wielkich Oczu, powstate w wyniku miocenskiej ekstensji ugiecio-
wej (patrz nizej). Obserwowana lateralna zmiennos¢ EET jest zwig-
zana z wyrazng zmiang wtasciwosci sprezystych ptyty litosferycz-
nej pograzanej pod orogenem karpackim. W zachodniej czesci
polskich Karpat stosunkowo niska efektywna migzszo$¢ sprezysta
EET charakteryzuje litosfere o duzej podatnosci na zginanie, na-
tomiast wyzsze wartosci EET we wschodniej czesci zwigzane sg
z duzo bardziej sztywng ptytg litosferyczng. Jest to réwniez zgodne
z trendem wzrostu EET wzdtuz catego tuku Karpat z zachodu ku
wschodowi: dla Karpat ukrainskich uzyskano warto$¢ EET rzedu

40 km (Royden, 1993a), a na obszarze Karpat rumunskich EET
osigga wielkos¢ 30 km (Royden, Karner, 1984).

Budowa geologiczna stropowej czesci podtoza zapadliska przed-
karpackiego jest bardzo zréznicowana: na zachodzie sg to utwory
paleozoiku bloku gérnoslgskiego, w czesci centralnej utwory me-
zozoiczne zdeponowane w obrebie basenu polskiego, a w czesci
wschodniej utwory paleozoiku i prekambru, odstoniete spod po-
krywy mezozoicznej w efekcie inwersji basenu polskiego i wydzwi-
gniecia oraz erozji antyklinorium srodkowopolskiego (fig. 60). Na
potnocy utwory miocenskie zapadliska przedkarpackiego sigegajg
Roztocza i potudniowej czesci Gor Swietokrzyskich. W kierunku
zachodnim zasieg basenu stopniowo sie zmniejsza, w okolicach
Krakowa zapadlisko jest najwezsze, a nastepnie ponownie sie po-
szerza w kierunku Gérnego Slgska. Obszar ten jest widoczny réw-
niez w morfologii terenu, wyrézniajac sie wyréwnang powierzchnig
w otoczeniu wyniesionych starszych utworéw Karpat, Gc’)rlSwieto-
krzyskich, Wyzyny Krakowsko-Czestochowskiej i Wyzyny Slaskie;.
Potudniowy zasieg zapadliska przedkarpackiego nie jest ustalony
ze wzgledu na gtebokie pograzenie pod orogenem karpackim.

Obecnie miocenskie osady zapadliska karpackiego znajdujg sie
gtéwnie przed frontem orogenu, czesciowo wigczone w jego ob-
reb, tworzac najbardziej zewnetrzne jednostki tektoniczne (jed-
nostka zgtobicka, jednostka stebnicka i jednostka borystawska;
patrz nizej), lokalnie wystepuja tez ponad orogenem, niezgodnie
przykrywajgc ptaszczowiny karpackie w rejonie Nowego Sacza
(Oszczypko-Clowes i in., 2009) i Rzeszowa (Uroda, 2020). Zacho-
wane zostaty rowniez w pozycji autochtonicznej pod nasunietymi
Karpatami fliszowymi. W obrebie zapadliska przedkarpackiego wy-
dziela sie dwie strefy. Osady tzw. zapadliska wewnetrznego, wieku
eger-baden, znajdujg sie obecnie pod ptaszczowinami karpackimi
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FIG. 60. Mapa geologiczna
potudniowo-wschodniej Polski

i obszarow otaczajacych bez
utwordw kenozoiku (wg. Dadlez
i'in., 2000; Oszczypko i in., 2006;
Pozaryski, 1979, uproszczone).
Czerwona linia: fragment
gtebokiego profilu sejsmicznego
POLCRUST pokazanego na fig. 61,
zrab R. W: zrab Ryszkowej Woli
(por. Krzywiec i in., 2005).
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w pozycji autochtonicznej oraz przed czotem nasuniecia Karpat
fliszowych w pozycji allochtonicznej, budujac jednostke stebnicka
(samborska), na obszarze Polski wystepujgca w obrebie sigmoidy
przemyskiej (Oszczypko i in., 2006; Szaniawski i in., 2017). Pod
Karpatami migzszos¢ utworéw miocenu nie przekracza 1000 m.
Osady dolnomiocenskie sg gtéwnie pochodzenia lagdowego, pod-
czas gdy srodkowomiocenskie majg geneze morska.

Osady zapadliska zewnetrznego znajdujg sie w wiekszos$ci przed
dzisiejszym czotem orogenu karpackiego. Zapadlisko zewnetrzne
jest wypetnione srodkowomiocenskimi osadami morskimi o migz-
szosci od kilku / kilkunastu - kilkudziesieciu / kilkuset metréow do
ok. 3500 m. Osady te zostaty czesciowo wigczone w obreb oroge-
nu karpackiego i tworzg obecnie jednostke zgtobicka (Kotlarczyk,
1985; Pottowicz, 2004). Warstwy baranowskie, rozpoczynajgce
sekwencje miocenskg zewnetrznego zapadliska przedkarpackie-
go (dolny baden, formacja z Pinczowa; Alexandrowicz i in., 1982;
Jasionowski, 1997; Sliwinski i in., 2012), powstawaty w $rodowi-
skach przybrzeznych i zalegajg transgresywnie na utworach mezo-
zoiku, paleozoiku i prekambru budujacych ptyte przedpola Karpat
(Dziadzio i in., 1997, 2006; Dziadzio, 2000). Sg one przykryte przez
gérnobadenskie utwory ewaporatowe formacji z Wieliczki (Alexan-
drowicz i in., 1982; Jasionowski, 1997; Peryt, 2006; Oszczypko
iin., 2006; Sliwinski i in., 2012). Ewaporaty te, bedgce bardzo waz-
nym markerem chronostratygraficznym i sejsmicznym, wystepujg
na niemal catym obszarze zapadliska przedkarpackiego, brak ich
jest jedynie w obrebie tzw. ,wyspy bezanhydrytowej” (Komorow-
ska-Btaszczynska, 1965; patrz tez nizej). Powyzej ewaporatow
wystepuja klastyczne utwory gérnego badenu i sarmatu zaliczane
do formacji z Machowa. We wschodniej i centralnej czesci zapa-
dliska przedkarpackiego sg to utwory raczej drobnoklastyczne,
ilasto-mutowcowo-margliste, natomiast w strefie przykarpackiej
sg reprezentowane przez facje gruboklastyczne o znacznej migz-
szosci dochodzgcej do kilkuset metrow, co wskazuje na ich syntek-
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toniczny charakter i kierunek dostawy materiatu osadowego z po-
tudnia, od strony erodowanego orogenu (np. Dziadzio i in., 1997,
2006; Krzywiec, 2001; Porebski i in., 2003; Oszczypko i in., 2006;
Krzywiec i in., 2008; Porebski, Warchot, 2006). W osiowej czesci
basenu jest notowany wptyw sedymentacji wzdtuz osi zapadliska
przedkarpackiego (Mastalerz i in., 2006).

Potnocna, brzezna strefa basenu zapadliska przedkarpackiego po-
zostawata pod statym wplywem oddziatywania Igdu i byta strefa
akumulacji materiatu terygenicznego w ptytkim morzu o gtebokosci
do kilkunastu metréw (Radwanski, 1969; Wysocka, 2002; Lesz-
czynski, Nemec, 2014; Wysocka i in., 2016).

Regionalna, gteboka struktura zapadliska przedkarpackiego oraz
orogenu karpackiego wraz z ich podtozem we wschodniej czesci
polskiego segmentu zapadliska zobrazowana zostata na gtebo-
kim, 200-kilometrowym profilu sejsmicznym POLCRUST (fig. 61;
por. Malinowski i in., 2013, 2015; Narkiewicz i in., 2015). Pétnoc-
ng granice zapadliska przedkarpackiego definiuje uskok Janowa.
Na pétnocny wschod od niego znajdujg sie utwory jury i kredy
putawskiego segmentu synklinorium koscierzynsko-putawskie-
go zdeponowane ponad eksternidami waryscyjskimi (pasmem
fatdowo-nasuwczym Radom—Krasnik—Rawa Ruska) i basenem
lubelsko—Iwowskim (por. Krzywiec i in., 5.1.4.2). Na potudniowy
zachod od uskoku Janowa utwory miocenskie stopniowo zwigk-
szajg swojg migzszos¢, ktéra maksimum osigga w brzeznej strefie
orogenu karpackiego, zgodnie z klasycznymi modelami basenéw
przedgdrskich opisanymi powyzej. Mniej wiecej w srodku tej czgsci
zapadliska znajduje sie zrgb tektoniczny Ryszkowej Woli o genezie
przesuwczej (por. Krzywiec i in., 2005; patrz tez nizej).

W najblizszym sgsiedztwie frontalnego nasuniecia karpackiego,
w obrebie utworéw miocenskich zaznacza sie uktad prograda-
cyjny zbudowany z klinoform zapadajgcych na pétnoc—potnocny
wschod i zwigzanych z dostawg materiatu osadowego od strony
erodowanego orogenu do basenu przedgdrskiego (por. Krzywiec
iin., 2008).

Pod Karpatami utwory miocenskie majg znacznie mniejszg migz-
szos$¢, po czesci najprawdopodobniej zredukowang tektonicznie
w trakcie nasuwania orogenu.

Podtoze utworow miocenskich zapadliska przedkarpackiego
tworzg skaty dolnego paleozoiku i prekambru, zaliczane przez
Zelazniewicza i in. (2011) do bloku matopolskiego i tzw. pasma
fatdowego Gor Swietokrzyskich, ktére rozgraniczone miatyby byé
strefg uskokowag Ryszkowej Woli. Bardzo liczne dane sejsmiczne
pomierzone na obszarze wschodniej czesci zapadliska przed-
karpackiego w Polsce nie zobrazowaty jednak zadnych struktur
fatdowo-nasuwczych miedzy strefg uskokowg Ryszkowej Woli
a uskokiem Janowa, od ktérego na potnocny wschod takowe
struktury w obrebie paleozoiku i ediakaru sg doskonale widoczne
(Krzywiec i in., 2017a, b; patrz tez podrozdziat 5.1.4.2). Biorac to
pod uwage, struktury fatdowo-nasuwcze w tej strefie nie zostaty
zaznaczone na profilu POLCRUST (fig. 61), cho¢ nie mozna wy-
kluczy¢, ze udokumentowane na tym obszarze utwory najnizszego
paleozoiku i prekambru znajdujg sie w stropie fatdéw rozwinietych
ponad gteboko zakorzenionymi nasunigciami w obregbie bardziej
wewnetrznej czesci waryscyjskich eksternidow (por. Krzywiecii in.,
2017b). Z analizy fragmentu profilu POLCRUST (fig. 61) wynika, iz
uskok Janowa stanowi jedng z gtéwnych stref uskokowych na tym
obszarze. Budowa geologiczna bezposredniego otoczenia tego
uskoku pokazana zostata na fig. 62. Wida¢ tam generalnie potogo
zalegajgce utwory miocenskie zapadliska przedkarpackiego, od-
dzielone od utworéw mezozoiku stromym uskokiem Janowa. Jura
charakteryzuje sie niewielkim, stopniowym wzrostem migzszosci
w kierunku uskoku, co sugeruje potozenie osi maksymalnej sub-
sydencji dalej na potudniowy zachoéd, w obrebie bruzdy $srodkowo-
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FIG. 61. Struktura orogenu karpackiego i jego przedpola w oparciu o gteboki profil sejsmiczny POLCRUST (por. Malinowski i in., 2013, 2015; Narkiewicz i in., 2015).
Nazewnictwo gtéwnych jednostek tektonicznych za Zelazniewiczem i in. (2011). Czerwona ramka: fig. 62. Lokalizacja patrz fig. 58 i 60
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FIG. 62. Fragment profilu POLCRUST obrazujacy pétnocna cze$¢ zapadliska przedkarpackiego, uskok Janowa bedacy jego pdtnocna granica oraz przylegta cze$¢ segmentu
putawskiego synklinorium koscierzynsko-putawskiego zbudowanego z utwordw jury i kredy zdeponowanych w brzeznej, pétnocnowschodniej czesci basenu polskiego

polskiej (por. podrozdziat 5.2.1). Bardzo charakterystyczna i wazna
dla rekonstrukcji ewolucji uskoku Janowa i otaczajgcego go ob-
szaru jest architektura depozycyjna gornej kredy, z wyraznie wi-
doczng progradacjg osadow ku pétnocnemu zachodowi. Tego typu
geometria jest identyczna z tym, co wida¢ na potnocny wschéd
od uskoku Nowe Miasto—Zawichost (fig. 60). Uskok ten na etapie
subsydencji basenu polskiego stanowit pétnocno-wschodnig grani-
ce bruzdy srodkowopolskiej, a w trakcie jego inwersji — pétnocno-
-wschodnig granice antyklinorium srodkowopolskiego (Krzywiec
iin., 2009, 2018; patrz tez podrozdziat 5.2.1). Jako$ciowy model
kredowo—miocenskiej ewolucji tego obszaru pokazany jest na fig.
63. llustruje on, jak na etapie inwersji basenu polskiego byta uno-
szona wzdtuz uskokéw odwréconych (w tym wypadku — uskoku
Janowa) osiowa czes$¢ basenu, przeksztatcona na etapie inwers;ji
w antyklinorium $rodkowopolskie (fig. 63a). Osady w tej czesci
zbiornika byty dostarczane od erodowanego antyklinorium na poét-
nocny wschdd, co jest udokumentowane przez zapadajgce w tym
kierunku klinoformy w obregbie utworéw gérnej kredy (turon?—ma-
strycht; Krzywiec i in., 2009). W koncowej fazie inwersji (p6zny
mastrycht—paleogen) antyklinorium zostato wydzwigniete na tyle
wysoko, ze erozja usuneta catg mezozoiczng pokrywe osadowa,
w efekcie czego w obrebie skrzydta stropowego uskoku Janowa
na powierzchni znalazty sie skaty dolnego paleozoiku i/badz
prekambru (fig. 63b). W miocenie, w zwigzku z narastajgcym ob-
cigzeniem od strony nasuwanych Karpat i postepujgcego ugiecia
ptyty przedpola, uskok ten zostat reaktywowany jako uskok nor-
malny, a ponad jego skrzydtem stropowym zdeponowane zostaty
utwory miocenskie zapadliska przedkarpackiego (fig. 63c). Model
ten ilustruje rowniez, jak we wschodniej czesci polskiego segmentu
zapadliska przedkarpackiego uskokowanie wspétdziatato z regio-
nalnym uginaniem ptyty przedpola (patrz tez nizej).

Jak wyzej wspomniano, struktura i ewolucja centralnej oraz
wschodniej czesci polskiego segmentu zapadliska przedkarpac-
kiego pod wieloma wzgledami znacznie sie réznity (por. Krzywiec,
2001, 2006). Zasadnicze r6znice omdéwione sg ponizej w oparciu
o regionalne transekty z obu czesci zapadliska. Ich lokalizacja
pokazana jest na fig. 64.

Na mapie z fig. 60 jest pokazana budowa geologiczna podtoza
zapadliska przedkarpackiego. Widac¢ na niej, ze wschodnia czes¢
zapadliska ulokowana jest ponad antyklinorium srodkowopolskim,
ktore powstato w efekcie péznokredowo-paleogenskiej inwers;ji
basenu polskiego, a wczesniej, w permo-mezozoiku, stanowito
strefe maksymalnej subsydencji, czyli bruzde srodkowopolska
(por. podrozdziat 5.2.1). Zaréwno subsydencja, jak i inwersja byty
zwigzane z aktywnoscig gteboko zakorzenionych uskokow (stref
uskokowych) Janowa, Grodka, Krakowca oraz, by¢ moze, réwniez
Ryszkowej Woli i Kniazyc (fig. 60). Z wyjatkiem uskoku Janowa,
uskoki te kontynuujg sie na obszar Ukrainy (Zayats, 2015). Mio-
censka aktywnos¢ stref uskokowych w obrebie podioza miata
kluczowe znaczenie dla uksztattowania morfologii stropu podto-
za zapadliska. Drugim waznym czynnikiem byta gteboka erozja,
ktora doprowadzita do powstania sieci gtebokich dolin, obecnie
wypetnionych osadami miocenskimi (fig. 65). Gtebokos$é stropu
podtoza zapadliska zmienia sie od kilku metréw na pétnocnych
wychodniach do ok. 3000 m w rejonie pétnocnego brzegu orogenu
karpackiego, a pod Karpatami wartosci te wynosza odpowiednio
od 500 do 4500 m w ich czesci zachodniej oraz od 2000 do 7000 m
w czesci wschodniej (fig. 65; Zytko i in., 1989; Gagata i in., 2012).

Centralna czes$¢ zapadliska przedkarpackiego, zilustrowana na
transekcie 1 (fig. 66), charakteryzuje sie stosunkowo szerokg stre-
fg deformacji kompresyjnych rozwinietag w obrebie utworéw mio-
censkich, czyli w jednostce zgtobickiej (Totwinski, 1956; Wdowiarz,
1976; Kotlarczyk, 1985; Pottowicz, 2004), w obrebie ktérej znajduje
sie charakterystyczna struktura strefy trojkatnej (Krzywiec i in.,
2004; Krzywiec, Vergés, 2007). W obrebie jednostki zgtobickiej
mozna wyrozni¢ szereg przyktadow syntektonicznej sedymentacji
— lokalnych zmian migzszosci, lokalnych uktadéw progradacyjnych,

antyklinorium
Srodkowopolskie

antyklinorium
Srodkowopolskie

zapadlisko
przedkarpackie

FIG. 63. Model ilustrujacy ewolucje
pétnocnej krawedzi zapadliska
przedkarpackiego w okresie od
pdznej kredy do miocenu.

A - synsedymentacyjna inwersja
pdznokredowa potaczona

z progradacjg osadow
syninwersyjnych w kierunku
pétnocno-wschodnim, czyli

na zewnatrz od unoszonego

w efekcie inwersji antyklinorium
$rodkowopolskiego (por. Krzywiec,
2002; Krzywiec i in., 2009, 2018);

B - etap po finalnej inwersji,
wydzwignigciu antyklinorium
$rodkowopolskiego i post-
inwersyjnej erozji, ktéra odstonita
skaty dolnego paleozoiku i/badz
prekambru budujace masyw
matopolski znajdujacy sie obecnie
w osi antyklinorium;

C - reaktywacja uskoku
odwréconego obrzezajacego od
pétnocnego wschodu antyklinorium
$rodkowopolskie (w tym wypadku

— uskoku Janowa) jako uskoku
normalnego, potaczona z depozycja
utworéw miocenskich w dystalnej
cze$ci zapadliska przedkarpackiego

—— ]

|:| przedpole Karpat

|:| zapadlisko przedkarpackie (miocen)

|:| osady miocenskie lezgce na Karpatach |:| jedn. skolska

|:| jedn. zg%obif:ka
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I:I jedn. borystawska - jedn. przeddukielska
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- jedn. dukielska
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FIG. 64. Uproszczona mapa geologiczna Karpat zewnetrznych i zapadliska przedkarpackiego
migdzy Krakowem a Przemyslem (wg: Krzywiec i in., 2014). Czerwone linie: lokalizacja

regionalnych transektow sejsmicznych 1i 2, pokazanych na fig. 66
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FIG. 65. Mapa strukturalna stropu podtoza polskiego segmentu zapadliska przedkarpackiego
(Staryszak, 2022). Biate linie: lokalizacja regionalnych transektow sejsmicznych 1 2, pokazanych na
fig. 66. Obszar przyciemniony odpowiada zasiegowi orogenu karpackiego (wg Zytko i in., 1989)

niezgodnosci katowych oraz zrotowanych pakietéw osadowych,
szczegolnie dobrze widocznych w otoczeniu frontalnego nasunie-
cia pryzmy orogenicznej (Krzywiec, 2001; Krzywiec i in., 2004).
Na potudnie od omawianego obszaru, w rejonie Nowego Sacza,
znajdujg sig¢ utwory miocenskie lezagce niezgodnie na fliszu kar-
packim. Najprawdopodobniej stanowig one erozyjng pozostatosc¢
po miocenskiej pokrywie osadowej zdeponowanej w obrebie sze-

rokiej strefy osadowej ulokowanej ponad orogenem (Oszczypko,
Slgczka, 1985; Oszczypko, Oszczypko-Clowes, 2012). Na potnoc
od jednostki zgtobickiej utwory miocenskie charakteryzujg sie re-
gionalnym uktadem progradacyjnym, zwigzanym z sukcesywnym
zasypywaniem basenu osadowego zapadliska przedkarpackiego
przez osady dostarczane od strony erodowanego orogenu kar-
packiego (por. Oszczypko, Slgczka, 1985, 1989; Krzywiec, 2001;
Porebski i in., 2003). Strop podtoza w tej czesci zapadliska stosun-
kowo tagodnie zanurza sie pod orogen, zgodnie z regularnym profi-
lem ugigciowym omoéwionym powyzej. Dla poétnocnego obrzezenia
tej czesci zapadliska zaproponowany zostat model sedymentacyj-
ny odnoszacy sie do strefy depozycyjnej wypietrzenia przedgor-
skiego (Leszczynski, Nemec, 2014; por. fig. 57). Nieregularnos$ci
morfologiczne obserwowane w stropie ptyty przedpola zwigzane
sg z przedmiocenska erozjg, czesto skoncentrowang wzdtuz stref
uskokowych rozwinietych w utworach mezozoiku i paleozoiku.

Strefa trojkgtna, ktorej powstanie byto efektem tzw. tektoniki kli-
nowej (Krzywiec, Aleksandrowski, 2004; Jardin i in., 2007; von
Hagke, Malz, 2018), wystepuje w obrebie jednostki zgtobickiej na
obszarze od Wieliczki do Debicy (fig. 67). W rejonie Wieliczki jg-
dro strefy trojkgtnej jest zbudowane ze zdupleksowanych utworéw
ewaporatowych, w obrebie ktorych jest ulokowana kopalnia soli
(Krzywiec, Vergés, 2007; Burliga i in., 2018; Rowan i in., 2020).
Na froncie zatoki gdowskiej strefa tréjkgtna rozwineta sie w efek-
cie uniesienia utworéw mezozoiku i dolnego miocenu (warstw
skawinskich) ponad nasunieciem zakorzenionym w podtozu pod-
miocenskim (fig. 67a; Bukowski i in., 2010; Krzywiec i in., 2012;
por. Garlicki, 1960; Pottowicz, 1962). W strefie Brzesko — Wojnicz
strefa tréjkgtna to tzw. tuska Wojnicza (por. Krzywiec i in., 2004),
wypetniona mocno zdeformowanymi utworami nadewaporatowy-
mi formacji z Machowa (fig. 67b; Krzywiec i in., 2004; Krzywiec,
Vergés, 2007; por. Kirchner, Pottowicz, 1974), natomiast na pét-
noc od zatoki pilznenskiej strefa tréjkatna objeta migzsze utwory
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FIG. 66. Regionalne transekty sejsmiczne z centralnej i wschodniej czesci polskiego segmentu zapadliska przedkarpackiego (Krzywiec, 2006; SW czes$¢ transektu 2 uzupetniona za
Bukowskim i in., 2020). Skala pionowa czasowa, ok. 3-4-krotne przewyzszenie gtebokosciowe. Niebieski horyzont — gérnobadeniski poziom ewaporatowy (formacja

z Wieliczki), szary kolor: podtoze mezo-paleozoiczne, ciemnozotty kolor: utwory wewnetrznego zapadliska przedkarpackiego tworzace jednostke stebnickg (samborska), jasnozotty
kolor: utwory gérnego badenu — sarmatu (formacja z Machowa) zewnetrznego zapadliska przedkarpackiego.

Transekt 1: przed sfatdowanymi zewnetrznymi Karpatami fliszowymi (kreda—paleogen) wystepuje stosunkowo szeroka (do ok. 10 km) strefa zdeformowanych kompresyjnie utworéw
miocenskich zapadliska przedkarpackiego (jednostka zgtobicka), w tym strefa tréjkatna (por. Krzywiec i in., 2004). Lokalne redukcje migzszosci oraz niewielkie progradujace formy
klinowe (delty stozkowe?) dokumentujg syntektoniczny charakter znacznej cze$ci miocenskich utworéw nadewaporatowych. W obrebie podtoza wystepujq uskoki normalne, ponad
ktorymi rozwinely sie wciete paleodoliny, oraz uskoki odwrécone bedace kontynuacja struktur kompresyjnych z obszaru niecki nidzianskiej powstatych w trakcie inwersji basenu
polskiego (Stonka, Krzywiec, 2022a, b; Scheck-Wenderoth i in., 2008; Stonka, Krzywiec, 2020a, b);

Transekt 2: front orogenu karpackiego charakteryzuje sie prostg budowa, natomiast podtoze zapadliska jest pocigte systemem uskokéw normalnych i odwréconych, bedacych
efektem miocenskiej reaktywacji starszych stref uskokowych (por. Krzywiec, 1999, 2001; Oszczypko i in., 2006, oraz fig. 62)
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ewaporatowe zdeponowane w osiowej czesci gtebokiej paleodoliny
wycietej w stropie podtoza miocenu (fig. 67c; Krzywiec i in., 2014;
Gtuszynski, Aleksandrowski, 2016; por. Pottowicz, 1963). Na ob-
szarze od mniej wigcej Bochni po Pilzno, na pétnoc od strefy troj-
katnej wystepuje frontalne $lepe nasuniecie definiujgce pétnocny
front catego orogenu karpackiego (Nemcok i in., 2006a), zwane
strukturg Biadolin (Krzywiec i in., 2004; Krzywiec, Vergés, 2007),
badz strukturg Jasnin (Jawor, 1983; Krzywiec i in., 2014). Nasu-
nigcie to rozwineto sie jako struktura synsedymentacyjna w trakcie
depozycji osadéw gérnego badenu i sarmatu zapadliska przedkar-
packiego (fig. 68). Wskazujg na to wyrazne redukcje migzszosci
w przegubie fatdu naduskokowego, powstajgce w efekcie reduk-
cji przestrzeni akomodacyjnej dla osadéw ponad elewacjg w dnie
basenu sedymentacyjnego, utworzong w zwigzku z unoszeniem
przegubu tego fatdu (por. Hardy i in., 1996; Shaw i in., 2004). Tego
typu synsedymentacyjne frontalne nasuniecia zostaty zidentyfiko-
wane za pomocg danych sejsmicznych m.in. we frontalnej czesci
Apeninow (Artoni, 2007, 2013).

Dane sejsmiczne ze strefy Brzesko-Wojnicz udokumentowaty
rowniez wystepowanie w stropowej czesci utworéw miocenskich
niewielkich delt stozkowych, ktérych powstanie byto efektem erozji
zachodzgcej wzdtuz frontu nasuwanego orogenu (fig. 68; Krzy-
wiec, 2001, 2006; Krzywiec i in., 2004). Stanowig one odpowiednik
podobnych struktur sedymentacyjnych opisanych np. w obrebie

zatoki gdowskiej (Doktor, 1983). FIG. 68. Poznobadensko-sarmackie utwory syntektoniczne zdeponowane w otoczeniu faidu
naduskokowego (struktura Biadolin, por. fig. 67).

Tektonika ptyty przedpola Karpat bezposrednio wptyneta na morfo- Niebieski hpryzont - gérnobadeh‘s_kie ewaporaty gform_alcja z Wieliczki) (wg Krzywca, 2006;

logie jej stropu. Gteboko zakorzenione uskoki aktywne w mezozo- por. Krzywiec, 2001; Oszczypko i in., 2006; Neméok i in., 2006)
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iku mogty ulec miocenskiej reaktywacji — zjawisko to, szczegdlnie
silne we wschodniej czesci zapadliska, opisane zostato powyzej
na przyktadzie uskoku Janowa (fig. 62, 63); ponizej znajduje sie
duzo bardziej szczegdétowy opis tego procesu. W czesci central-
nej skala uskokowania miocenskiego, opisanego np. w rejonie
Krakowa (Dzutynski, 1953; Bogacz, 1967; Rutkowski, 1989), byta
znacznie mniejsza i objeta utwory podewaporatowe, ewaporaty
i jedynie spggowg czes$¢ utworéw nadewaporatowych (fig. 69).
Wzdtuz stref uskokowych dziatata znaczna erozja, ktora dopro-
wadzita do powstania gtebokich paleodolin (fig. 69; Krzywiec i in.,
2004; Urbaniec i in., 2021). W osiach tych paleodolin miejscami
zidentyfikowano osady paleogenskie (Moryc, 1995; Gedl, Woro-
biec, 2020), co wskazuje na ich powstanie w efekcie p6znokredo-
wo-paleogenskiej inwersji potudniowej czesci basenu polskiego
i rozlegtej erozji na obszarze wydzwignietego w efekcie tej inwers;ji
antyklinorium $rodkowopolskiego. Podobne paleodoliny sg znane
rowniez z czeskiego i ukrainskiego segmentu zapadliska przed-
karpackiego (Nehyba i in., 2019, 2022; Picha i in., 2006). Jedng
z gtéwnych stref tektonicznych, ktéra miata kontrolowac rozwdj
potnocnej krawedzi zapadliska w jego centralnej czesci, miata by¢,
postulowana jeszcze przez Wawrzynca Teisseyre'a (1921) strefa
Kurdwanéw—-Zawichost o charakterze uskoku przesuwczego (Kry-
siak, 2000). Profil sejsmiczny pokazany na fig. 69 przecina miej-
sce, gdzie miataby znajdowac¢ sie ta domniemana strefa uskokowa,
jednak nie wykazuje tam zadnych deformacji w obrebie utworow
miocenskich.

zrgb
SW Ryszkowej Woli

W poétnocno-wschodniej czesci transektu 1 (fig. 66), w obrebie pod-
toza pre-miocenskiego widoczne sg uskoki odwrécone i zwigzane
z nimi fatdy naduskokowe, deformujgce utwory kredy i starsze.
Struktury te powstaty w trakcie péznokredowo-paleogenskiej in-
wersji potudniowego segmentu basenu polskiego (Stonka, Krzy-
wiec, 2020a, b).

Zupetnie odmienng geometrie zapadliska przedkarpackiego ob-
serwujemy we wschodniej jego czesci, co zostato zobrazowane
na transekcie 2 z fig. 66. (por. Ney i in., 1974; Dziadzio, Jacho-
wicz, 1996; Krzywiec, 1999, 2001, 2006; Oszczypko i in., 2006).
W tym rejonie front orogenu jest zwigzany z jedna, dobrze zdefi-
niowang powierzchnig nasuniecia frontalnego jednostki stebnickiej
(samborskiej), na pétnoc od ktérej znajdujg sie migzsze, niezde-
formowane kompresyjnie utwory miocenskie (Kusmierek, Baran,
2008, 2016; Kusmierek, 2010; Gagata i in., 2012; Bukowski i in.,
2020). W odréznieniu od czesci centralnej oméwionej powyzej,
w czesci wschodniej wystepujg miocenskie uskoki o znacznym
zrzucie, tngce strop podtoza przedmiocenskiego i jego wypetnie-
nie osadowe: uskoki Kniazyc, Krakowca i Grodka (por. fig. 60).
Uskoki te zwigzane sg z miocenskg reaktywacjg starszych stref
uskokowych aktywnych na etapie subsydencji i inwersji basenu
polskiego, podobnie do uskoku Janowa opisanego powyzej (fig.
63; por. tez Krzywiec i in., 2009; patrz tez podrozdziat 5.2.1). Usko-
ki normalne definiujg zasadniczg geometrie tej czesci zapadliska
przedkarpackiego, podrzedniejszg role maja wystepujace tu réw-
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z fig. 66 oraz Krzywiec, 1999) Krakowca
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Mezozoiczno-
kenozoiczne pasmo
orogeniczne Karpat

FIG. 71. A - profil sejsmiczny
obrazujacy utwory jury i kredy
zerodowane w obrebie skrzydta
spagowego uskoku Grodka

(por. transekt 2 z fig. 66).

Model powstania dzisiejszej geometrii
cze$ci zapadliska przedkarpackiego
w otoczeniu uskoku Grodka;

B - erozja;

C - depozycja utworéw miocenskich
ponad powierzchnig erozyjng

$rédpoiska

antykiinorium
$rodkowopoiskie

bruzda
$rédpoiska

antykiinorium
Srodkowopoiskie

bruzda
$rodpoiska

antyklinorium
Srodkowopoiskie

bruzda
$rédpoiska

JURAJSKA POZNOKREDOWA POST-INWERSYJNA . DEPOZYCJA POWSTANIE ZAPADLISKA
SUBSYDENCJA INWERSJA EROZJA GORNOBADENSKICH PRZEDKARPACKIEGO
EWAPORATOW
antyklinorium
$rodkowopolskie zapadlisko przedkarpackie
bruzda /

zapadlisko przedkarpackie

FIG. 72. Cztery
konceptualne modele
jurajsko-kredowo-

zapadlisko przedkarpackie

zapadlisko przedkarpackie

miocenskiej ewolucji stref
uskokowych z pétnocno-
wschodniej krawedzi
zapadliska przedkarpackiego
w potudniowo wschodniej
Polsce i zachodniej Ukrainie.
Kolory:

szary - podtoze pre-

mezozoiczne;
niebieski — jura;
zielony - kreda;
26tty — miocen
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FIG. 73. Schematyczny model ilustrujacy ewolucje wschodniego segmentu polskiej czesci zapadliska

przedkarpackiego, zdominowang przez reaktywacje uskokéw w podtozu zapadliska.

Kolory: szary — podioze pre-miocenskie; niebieski — gérnobadenskie ewaporaty (formacja z Wieliczki);
z6lty — utwory nadewaporatowe formacji z Machowa; pomararnczowy — nasuwajacy sie orogen karpacki;
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etapy A-D opisane sg w tekscie

niez uskoki odwrocone. Ich miocenska aktywnos$¢ rozpoczeta sie
zaraz po depozycji gérnobadenskich ewaporatéw i byta zwigzana
z rotacjg blokéw podtoza oraz depozycjg osadow synekstensyjnych
w obrebie lokalnych depresji, takich jak row Wielkich Oczu, co jest
udokumentowane charakterystycznym wzrostem migzszosci utwo-
row nadewaporatowych w kierunku uskoku Krakowca (fig. 70; por.
Krzywiec, 1999). Innym zjawiskiem powigzanym z rotacjg blokéw
podtoza byta erozja ich krawedzi (fig. 71), co jest dobrze rozpozna-
nym zjawiskiem w basenach ekstensyjnych (np. Alves, Cupkovic,
2018; Platt i in., 2024; Martinez i in., 2024). W tym przypadku,
jednak, nalezy pamietac, ze omawiane uskoki majg skomplikowa-
ng, wieloetapowa historie zwigzang z jurajskag ekstensjg, kredowg

zrgb
Ryszkowej Woli

S ————— ,
aqhowa)?f—‘_m———
= ——

—

inwersjg i miocenskg ekstensjg, w zwigzku z czym datowanie erozji
syn- i post-tektonicznej nie jest jednoznaczne.

Na fig. 72 pokazane sg cztery uproszczone scenariusze ewolu-
cji jurajsko—kredowo—miocenskiej wschodniej czesci zapadliska
przedkarpackiego (por. tez fig. 63). Dla wszystkich tych modeli dwa
pierwsze etapy przebiegajg identycznie — najpierw mamy do czy-
nienia z jurajskg ekstensjg i maksymalng subsydencjg w obrebie
bruzdy srodkowopolskiej (por. Gazdzicka, 1998; patrz tez podroz-
dziat 5.2.1), a nastepnie z kompresjg i inwersja, w wyniku ktérych
powstato antyklinorium srodkowopolskie. Nastepnie, w zaleznosci
od gtebokosci erozji post-inwersyjnej, w skrzydle spggowym i stro-
powym zostaty odstoniete skaty r6znego wieku: jurajskie, kredowe
bgdz pre-mezozoiczne podtoze, ktore w trakcie ostatniego etapu,
czyli rozwoju zapadliska przedkarpackiego, zostaty przykryte osa-
dami miocenskimi. Scenariuszy tego rodzaju mozna zaproponowac
znacznie wiecej, modyfikujac skale jurajskiej ekstensji i subsyden-
cji, skale kredowej inwersji oraz gtebokos$¢ erozji post-inwersyjne;j,
jednak wszystkie one ilustrujg i ttumaczg wazng ceche budowy
geologicznej podtoza wschodniej czesci zapadliska przedkar-
packiego — wystepowanie ré6znego wieku utworéw w skrzydtach
spagowych i stropowych uskokéw Janowa, Grodka oraz Krakowca
(Pozaryski i in., 1979; Oszczypko i in., 1989, 2006).

Sukcesywne nasuwanie orogenu karpackiego na przedpole we
wschodniej czes$ci zapadliska skutkowato ugieciem ptyty przedpo-
la, reaktywacjg odziedziczonych uskokow i sedymentacjg utworéow
miocenskich w tak powstatej przestrzeni akomodacyjnej (por. Ga-
gataiin., 2012). Jakosciowy model ewolucji tej czesci zapadliska
przedkarpackiego jest pokazany na fig. 73. Na etapie depozycji ewa-
poratow gérnego badenu ekstensja byta zlokalizowana w obrebie
strefy uskokowej Kniazyc, co doprowadzito do depozycji ewapora-
tow o znacznie wigkszej migzszosci niz w bardziej pétnocnej czesci
basenu (fig. 73a; por. Bukowski i in., 2020). W nastepnym etapie
doszto do reaktywacji uskokow znajdujgcych sie dalej na potnoc —
potnocny wschod (uskok Krakowca) i do zapoczgtkowania depozyciji
klastycznej w asymetrycznych potrowach tektonicznych ze strefami
maksymalnych migzszosci w ich pétnocno-wschodnich czesciach
(fig. 73b). W kolejnych etapach dominowac¢ zaczeta ekstensja wzdtuz
uskokéw zapadajgcych na potudniowy zachdéd (uskok Krakowca),
na ten lokalny trend natozyto sie tez lateralne zwiekszenie zasiegu
subsydencji, zwigzane z sukcesywnym pogrgzaniem ptyty przed-
pola pod orogenem, w efekcie czego strefa subsydencji utworéow
miocenskich przemigrowata ku pétnocnemu wschodowi (fig. 73c).
Przed czotem migrujgcego na potnoc i zarazem rosngcego ku go-
rze orogenu karpackiego deponowane byty bardziej gruboklastyczne
osady stozkow podmorskich, ktore obecnie tworzg skaty zbiornikowe
dla ztoza gazu ziemnego ,Przemysl” (fig. 73d; Dziadzio, 2000; Dzia-
dzio i in., 1997, 2006; Karnkowski, 1993; Mysliwiec, 2004). Ponad
tektonicznie kontrolowanymi elewacjami podtoza rozwijaty sie tez
uskoki kompakcyjne. Gteboko zakorzenione uskoki Grédka, Kra-
kowca i Kniazyc kontynuujg sie w ukrainskim segmencie zapadli-
ska przedkarpackiego (Oszczypko i in., 2006; Zayats, 2015; fig. 60),
a podobne struktury, zwigzane ze znacznymi zmianami migzszosci
utworéw miocenskich zapadliska przedkarpackiego, zidentyfikowane
zostaty rowniez w jego rumunskiej czg$ci (Tarapoanca i in., 2003).

~— uskoki
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FIG. 74. Zrab Ryszkowej Woli (Krzywiec i in., 2005).

A - zinterpretowany profil wyekstrahowany z bloku danych 3D, niebieska linia: gérnobadenskie ewaporaty (formacja z Wieliczki);

B - mapa miocenskiego horyzontu sejsmicznego zaznaczonego na panelu [A] obrazujaca systemy uskokow typu korskiego ogona charakterystyczne dla stref przesuwczych



Powstanie skomplikowanego systemu uskokéw we wschodniej cze-
Sci zapadliska byto skutkiem interakcji miocenskiej ekstens;ji ugie-
ciowej oraz regionalnej kompresji wywotanej kolizjg kontynental-
ng (por. Krzywiec, 1999, 2001). Jednym z przejawéw miocenskiej
aktywnosci tektonicznej byty rowniez ruchy przesuwcze wzdtuz
niektoérych z tych uskokéw. Gtéwng strefg przesuwczg byta strefa
uskokowa, w obrebie ktérej powstat zrgb tektoniczny Ryszkowej
Woli (fig. 74; Krzywiec i in., 2005). Ruchy przesuwcze byty zwig-
zane z lewoskretng reaktywacjg stromych uskokéw odwréconych
powstatych po depozycji ewaporatow, wzdtuz ktérych wyniesiony
zostat blok podioza, bedacy typowa strukturg z wycisniecia (ang.
pop-up structure; fig. 74a). Ruchy przesuwcze w podtozu doprowa-
dzity do powstania systemu uskokéw nadprzesuwczych w obrebie
gérnobadensko—sarmackiego wypetnienia osadowego tej czgsci
zapadliska przedkarpackiego o charakterystycznej geometrii kuli-
sowej w planie (ang./fr. en-echelon; fig. 74b; por. Richards, Krantz,
1991). Byty to stosunkowo mtode ruchy tektoniczne, gdyz zaanga-
zowaty stropowg czes$¢ utworédw sarmackich (por. Lelek i in., 2016),
a miejscami ich efekty sg widoczne na powierzchni (Nescieruk
i in., 2007). Analogiczne ruchy przesuwcze zostaty udokumento-
wane niedawno za pomocg danych sejsmicznych 3D ponad strefg
uskokowg Krakowca, ograniczajgcg od pétnocnego wschodu row
Wielkich Oczu (fig. 75; Lukaszewski i in., 2021).

Miocenskie ruchy przesuwcze o generalnym kierunku NW-SE,
zgodnym z przebiegiem stref uskokowych w podtozu wschodniej
czesci zapadliska przedkarpackiego, byty juz wczes$niej postulo-
wane w oparciu o dane terenowe z rejonu Machowa (Jarosinski,
1992) i Roztocza (Jaroszewski, 1977).

Z ostatnig fazg deformacji tektonicznych w obrebie zapadliska
przedkarpackiego zwigzane byto powstanie w obrgbie osadow
klastycznych serii machowskiej licznych uskokow listrycznych o ge-
nezie kompakcyjnej (fig. 76). Gtéwny wptyw na powstawanie tego
typu struktur miaty silne deniwelacje podioza, ktére spowodowaty
duze zréznicowanie migzszosciowe stabo zdiagenezowanych osa-
déw miocenu (por. Krzywiec i in., 2008).

Na fig. 76 wida¢ rowniez gérnobadenskie ewaporaty wypetniaja-
ce osiowe czesci gtebokich paleodolin wyerodowanych w stropie
podtoza zapadliska. Wystepujg one w obrebie tzw. wyspy bezan-
hydrytowej, ktéra nie powinna jednak by¢ traktowana jako rozlegty
obszar pozbawiony ewaporatéw, tak jak to wcze$niej postulowano
(Komorowska-Btaszczynska, 1965).

2. TEKTONIKA

FIG. 75. Czasowa sejsmiczna mapa strukturalna miocenskiego horyzontu sejsmicznego oparta na danych
sejsmicznych 3D, obrazujaca systemy uskokow typu koriskiego ogona powstatych w trakcie sarmackich
ruchéw przesuwczych w obrebie mioceniskiego wypetnienia osadowego zapadliska przedkarpackiego ponad
strefg uskokowa Krakowca w obrebie rowu Wielkich Oczu oraz ponad zrgbem Ryszkowej Woli (Lukaszewski
iin., 2021; por. Krzywiec i in., 2005 i fig. 66)

FIG. 76. Uskoki
kompakcyjne rozwinigte
ponad erozyjnymi
wyniesieniami

podtoza. Niebieska
linia — gérnobadenskie
ewaporaty (formacja

z Wieliczki)
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