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ZARYS TRESCI

Praca dotyczy analizy paleogeograficznej fragmentéw Pojezierza Suwalskiego, Pojezierza Dobrzynskiego, Wysoczyzny
Drohickiej i wybranych dolin Tatr Wysokich w czasie ostatniego zlodowacenia. Rozwazania oparto na analizie geomorfolo-
gicznej, geologicznej, badaniach geoelektrycznych i datowaniach osadéw, gtéwnie metoda kosmogenicznego chloru-36. Na
tle ogdlnych informacji odno$nie rozwoju ostatniego zlodowacenia na kontynencie europejskim przedstawiono polozenie
oraz najwazniejsze cechy rzezby i budowy geologicznej wybranych obszardw, a nastgpnie omowiono najciekawsze zagad-
nienia dotyczace ich paleogeografii. W czgsci koncowej dokonano korelacji zdarzen odczytanych na badanych obszarach
oraz przeprowadzono dyskusjg na temat historii ostatniego zlodowacenia w Polsce.

Wykazano, ze lobowa transgresja ostatniego ladolodu na obszar Pojezierza Suwalskiego skutkowata pozostawieniem
niewielkich obszaré6w wolnych od lodu. Na podstawie wieku chlorowego poziomow glazowiska w Bachanowie odczytano
zrbéznicowanie tempa erozji. Przedstawiono nowy scenariusz przebiegu deglacjacji Pojezierza Dobrzynskiego. Wykazano
Scisty zwiazek przebiegu proceséw geologicznych w plejstocenie z budowa podtoza. Opisano przyktad struktur peryglacjal-
nych poza zasiggiem ladolodu ostatniego zlodowacenia na Wysoczyznie Drohickiej, odczytanych na podstawie profilowania
geoelektycznego. Dokonano korelacji osi klindow z lineamentami powierzchni w okolicach ich wystgpowania. Daty chlorowe
uzyskane dla osadow lodowcowych w Tatrach wykorzystane zostaty do proby odtworzenia rozwoju lodowcow od wezesnego

Vistulianu* po poczatek holocenu.

Podkreslono, ze przebieg ostatniego zlodowacenia w Polsce zalezat nie tylko od globalnych zmian klimatycznych, ale
w duzym stopniu takze od regionalnych i lokalnych warunkéw klimatycznych, morfologicznych i geologicznych.

WSTEP

Rozwoj zlodowacen w skali globalnej zalezy
przede wszystkim od warunkow klimatycznych,
ale inaczej odbywa si¢ na kontynencie, a inaczej
na oceanie. W przypadku oceanu obecnos¢ po-
krywy lodowej i zimnych warunkow klimatycz-
nych zapisana jest, miedzy innymi, w postaci osa-
déw marinoglacjalnych Iub form rzezby egzara-
cyjnej w dnach i obrzezach zbiornikéw morskich
lub, posrednio, w obecno$ci zimnej fauny w osa-
dach glebokomorskich albo w zmianach stosun-
kéw izotopowych w rdzeniach oceanicznych.
W poréwnaniu z oceanem, zapis zjawisk lodow-
cowych na kontynencie jest o wiele bogatszy
1 bardziej roznorodny, a takze lepiej czytelny.
Mozliwoé¢ bezposredniego dostepu do osadow
i form rzezby lodowcowej sprawia, ze teoretycznie
sa one latwiejsze do badan i dzigki temu proby od-
tworzenia historii rozwoju zlodowacen na ladzie
wydaja si¢ skuteczniejsze. Jednak duze zrdznico-
wanie genetyczne procesow geologicznych w kli-
macie zimnym, w zaleznosci od regionalnych
i lokalnych warunkow powoduje powazne utrud-
nienie we wilasciwym i kompletnym ustaleniu
przebiegu wydarzen w najnowszej historii Ziemi.
Dodatkowe komplikacje spowodowane sa ko-
niecznoscia taczenia i interpretacji duzej liczby
faktow uzyskanych na podstawie r6znych metod
badawczych.

Niniejsza praca jest proba przedstawienia pa-
leogeografii wybranych rejonow Polski w czasig

ostatniego zlodowacenia na podstawie analizy
danych geomorfologicznych i geologicznych oraz
wynikow datowan kosmogenicznych chlorem-36
1 badan geoelektrycznych. Wybor niewielkich
fragmentéw powierzchni terenu Nizu Polskiego
lezacych zar6wno w obrebie, jak i poza linia mak-
symalnego zasiggu ladolodu ostatniego zlo-
dowacenia oraz lodowcoéw gorskich w Tatrach
pozwolit na przedstawienie tej problematyki
w szerokim i w miare szczegdtowym ujeciu. Poka-
zal tez rdéznorodnos¢ procesdw geologicznych
w poszczegolnych rejonach oraz wptyw lokalnych
warunkow geologicznych lub orograficznych na
rozwo0j 1 zapis tych procesow. Pozwolil na do-
strzezenie przestrzennych zmian w tempie rozwoju
ladolodu i lodowcow gorskich oraz umozliwit
korelacje czasowa poszczegolnych zjawisk.

W pracy pojawia¢ si¢ beda daty tak zwane
bezwzgledne, a wigkszo$¢ rozwazan umieszczona
bedzie w ramach stratygraficznych. Jednak roz-
wazania poprowadzone zostaly tak, aby zagad-
nienia wieku form i zjawisk nie stanowity gtow-
nego ich nurtu. Chodzito bardziej o odtworzenie
schematu rozwoju procesé6w odpowiedzialnych za
powstanie rzezby i osadow lodowcowych. Jesli
przy tym bedziemy si¢ zastanawiaé, czy ustalona
w jaki$ sposob data zjawiska, na przyktad konca
zlodowacenia, musi obowiazywac¢ bezwzglednie
i powszechnie, tym lepiej dla dalszych staran
0 zrozumienie tych zjawisk.

* Pisownia jednostek stratygraficznych zgodnie z zZyczeniem autora.
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CEL PRACY I ZASADY WYBORU OBSZAROW TESTOWYCH

Paleogeografi¢ obszaru mozna przedstawiac
na wiele sposobow i w réznym stopniu szczego-
towosci. Oczywiscie im wigkszy jest obszar i szer-
sze ramy czasowe takiej analizy, tym wyzszy sto-
pien jej ogdlnosci. Znika wtedy mozliwosé
uwzglednienia tych skladnikow analizy, ktére
rzutuja na wiasciwa oceng jakiego$ zjawiska,
a ktore czesto sktadaja sig na specyfike danego re-
gionu. Jak zatem opisa¢ przebieg i znaczenie pro-
cesOw zachodzacych na obszarze Polski w czasie
ostatniego zlodowacenia?

Koncepcja pracy powstala na bazie zebra-
nych materiatéw i dotychczasowych doswiadczen
badawczych autora na obszarach objetych zasig-
giem ostatniego ladolodu lub na jego dalekim
przedpolu oraz w obszarch gorskich. Uznano, ze
przeprowadzenie analizy paleogeograficznej na
wybranych obszarach testowych i poOzZniejsza
korelacja wynikéw umozliwi przyblizenie historii
geologicznej Polski w czasie ostatniego pigtra
zimnego. Badania prowadzone na ograniczonych
obszarach, ale ze stosunkowo duza dokltadnoscia,
dostarczyty danych umozliwiajacych synteze
i uogodlnienia dotyczace wigkszego regionu. Pro-
blem polegal na wyborze takich poligonow ba-
dawczych, ktore zachowujac swoja specyfike
tworzylyby wspdlny i w miarg szczegdtowy obraz
historii ostatniego zlodowacenia w Polsce. Uzna-
no, ze najwigcej nowych danych w tym zakresie
dostarczaja cztery obszary polozone w obrebie:
Pojezierza Suwalskiego, Pojezierza Dobrzynskie-
g0, Wysoczyzny Drohickiej i w Tatrach (rys. 1).
Wyboér tych obszaréw do analizy paleogeogra-
ficznej pozwolil na realizacje podstawowych
celow opracowania, ktoére mozna uja¢ w nastepu-
jacych punktach:

1. Pokazanie r6znorodnosci i znaczenia mor-
fotworczego proceséw geologicznych (glownie
lodowcowych, wodnolodowcowych, mrozowych,
rzecznych) zachodzacych w czasie ostatniego zlo-
dowacenia na terenie Polski;

2. Podkreslenie réznic w przebiegu proceséw
geologicznych w zalezno$ci od migjsca ich dzia-
lania;

3. Znalezienie cech wspdlnych i réznic w
efektach dziatania lodowcow gorskich i ladolodu;

4. Znalezienie przejawow oddziatywania tek-
toniki na przebieg ostatniego zlodowacenia;

5. Podkreslenie znaczenia i odrgbnosci pro-
cesOw rzezbotworczych na obszarach ekstragla-
cjalnych zlodowacenia Wisty;

6. Proba korelacji czasowej i regionalnej
przebiegu proceséw rzezbotwoérczych, a tym sa-
mym opracowanie modelu paleogeografii Polski
w czasie zlodowacenia Wisty.

Nie bylo zalozeniem pracy przedstawienie
pelnych monografii geologiczno-geomorfolo-
gicznych wybranych obszarow. Czasem dla kom-
pletnosci wywodu, rozwazania obejmuja takze
obszary lezace poza granicami regionow. Obszary
bedace w zasiggu ostatniego ladolodu dostarczyty
wigcej danych. Dla strefy ekstraglacjalnej skon-
centrowano si¢ zaledwie na jednym, stosunkowo
waskim problemie.

Zaro6wno oba wybrane pojezierza, jak i Tatry
to klasyczne obszary rzezby miodoglacjalne;j,
z niezwykle urozmaicong morfologia i czytelnym
zapisem proceséw. Sa doskonalym poligonem do
sledzenia przebiegu ostatniego zlodowacenia.
Mimo wielu podobienstw kazdy z obszarow po-
siada swoja specyfik¢ morfologiczna i paleoge-
omorfologiczna. Pojezierze Suwalskie znane jest



2 2 \ ~
. 2>,
p
N C
77 N>
7

R\

5 r'jf%;‘

—®\\Warszawa

,, 7%

: Ve Vo

Y S TW .

o Zi

i L1

Z

E—— = AR
SN0 B 2 s 4 s |/ e

Rys. 1. Potozenie badanych obszaréw na tle wybranych elementéw paleogeografii Polski w czasie ostatniego
zlodowacenia wg Lindnera i Marksa (1995) oraz Mojskiego (2005)
1 — zasigg ladolodu; 2 — zasigg lodowcoéw gorskich; 3 — kierunki rozwoju gtownych lobéw lodowcowych: O — lob Odry,
V — lob Wisty, M — lob mazurski, L — lob litewski; 4 — szlaki przeptywu pradolinnego i rzecznego; 5 — zastoisko; 6 — platy
lessu; PS — Pojezierze Suwalskie; PD — Pojezierze Dobrzynskie; WD — Wysoczyzna Drohicka; TW — Tatry Wysokie

Location of the regions studied in relation to selected palaeogeographic elements of Poland during the last
glaciation, after Lindner and Marks (1995) and Mojski (2005)
1 — extent of ice-sheet; 2 — extent of mountain glaciers; 3 — directions of the main ice lobes movement: O — Odra Lobe,

V — Vistula Lobe, M — Mazury Lobe, L — Lithuanian Lobe; 4 — course of marginal stream valley and fluvial flow; 5 —
ice-dammed basin; 6 — loess patches; PS — Suwalki Lakeland; PD — Dobrzyn Lakeland; WD — Drohiczyn Plateau; TW —

High Tatra Mts.

obecnie ze swej odrgbnosci klimatycznej, mor-
fologicznej i geologicznej. Czy te czynniki mialy
wplyw na rozwdj ostatniego ladolodu na tym
terenie? Pojezierze Dobrzynskie jest stosunkowo
malo znane w poré6wnaniu z innymi pojezierzami
Nizu Polskiego. Lezy na granicy regionow kli-
matycznych i geologicznych Polski pdtnocno-
-wschodniej 1 poélnocno-zachodniej. W czasie
ostatniej transgresji lodowcowej rozne czesci Poje-
zierza Dobrzynskiego znajdowaly si¢ w obrebie
stref brzeznych ladolodu. Interesujacym proble-

mem jest tu szukanie czy potwierdzenie ewentual-
nego wplywu podloza na przebieg zlodowacenia,
w tym takze na ksztalt i charakter czota ladolodu
zapisanego w formach powierzchniowych.

Z kolei w kontrascie do obszarow modelo-
wanych glacjalnie w czasie zlodowacenia Wisty
wystepuje Wysoczyzna Drohicka, lezaca poza
zasiggiem ladolodu (rys. 1). Dokumentuje ona
zaledwie jeden przyktad z szerokiego wachlarza
zupetnie innej grupy procesow geologicznych,
dziatajacych w ramach czasowych zlodowacenia



Wisly. Zlokalizowanie poligonu badawczego
w strefie ekstraglacjalnej miato na celu podkresle-
nie znaczenia, czg¢sto marginalizowanej grupy
nieglacjalnych procesow w rzezbie terenu Polski,
chociaz z pewno$cia nie prezentuje ich bogactwa.

Uwzglednienie w analizie obszaru Tatr jest
szczegodlnie wazne, nie tylko ze wzgledu na inny
zapis najmiodszych procesow lodowcowych, ale
takze mozliwos¢ i potrzebe korelacji przebiegu
zlodowacenia kontynentalnego i zlodowacenia
gorskiego (rys. 1). Pokusa takich pordéwnan jest
wzmocniona faktem stosunkowo bliskiego poto-
zenia linii maksymalnego zasiggu zlodowacenia
1 zasiggu jezorow lodowcow tatrzanskich w Vistu-
lianie, ale tez zastosowaniem tego samego narze-
dzia chronostratygraficznego  (kosmogeniczny
izotop **Cl) w badaniu osadéw lodowcow gor-
skich i ladolodu.

Analiza poréwnawcza rzezby i budowy geo-
logicznej wybranych rejonow testowych po-
zwolita na pehiejsze uswiadomienie sobie, jak
skomplikowana jest historia przebiegu ostatniego
zlodowacenia i ze nie zawsze schematy opraco-
wane w jednym obszarze obowiazuja w innym.

Niniejsza praca stanowi synteze wieloletnich
badan autora w tych rejonach w aspekcie paleoge-
ograficznym. Poza tym wybrane obszary wpisuja
si¢ w tradycje badan geologéw z Uniwersytetu
Warszawskiego, udokumentowana bogata litera-
tura naukowa. Ponadto wybrane obszary laczy
wspolna cecha — sa niezwykle malownicze i atrak-
cyjne krajoznawczo, co z merytorycznego punktu
widzenia nie ma znaczenia, ale moze spowodowac
rozszerzenie kregu zainteresowania wynikami tej
pracy o przyrodnikéw spoza Scistego grona geolo-
gow czwartorzedu.

Autor zdaje sobie sprawg, ze niezaleznie od
rangi wyciagnigtych wnioskdéw, opracowanie nie
wyczerpuje tematu. Analize t¢ nalezaloby posze-
rzy¢ o inne rejony, to jest obszary wyzyn i gor
srednich, dolin rzecznych, jezior, poddanych
w czasie zlodowacenia Wisly innej grupie proce-
sOw (takich jak akumulacja lessow, procesy zbo-
czowe, tworzenie si¢ wydm, teras rzecznych,
osadoéw jeziornych). Jednak wtedy ilos¢ danych
moglaby przekroczy¢ mozliwosci jednego opra-
cowania albo spowodowac daleko idace uogo6l-
nienie poruszanej problematyki.

OSTATNIE PIETRO ZIMNE NA KONTYNENCIE EUROPEJSKIM

Mianem ostatniego zlodowacenia okresla
si¢ najmtodsze zimne pigtro plejstocenu, w kto-
rym znaczna czg$¢ kontynentu europejskiego
przynajmniej raz przykryta byla ladolodem
skandynawskim (rys. 2). Nosi on nazwy: zlodo-
wacenie potnocnopolskie, baltyckie, Wisly, Vi-
stulian, Weichsel, a w Europie Wschodniej na-
zywane jest zlodowaceniem watdajskim. Na
Wyspach Brytyjskich ostatni zimny okres plej-
stocenu okreslany jest jako Devensian. Na ob-
szarze Alp uzywa si¢ powszechnie nazwy Wii-
rm, ktora funkcjonuje takze w pozostatych go-
rach Europy, w tym w Tatrach. Na kontynencie
potnocnoamerykanskim ostatnie zlodowacenie
nazwane jest Visconsin.

Na podstawie chronologii izotopowej uzy-
skanej z ,,usrednienia” wielu pojedynczych krzy-
wych z rdzeni oceanicznych oraz datowan bez-
wzglednych przyjmuje sig, ze okres ostatniego
zlodowacenia trwat od 115 000 do 10 000 lat BP
1 odpowiadat izotopowym stadiom (OIS) 5d-2
(Shackleton, Opdyke 1973; Martinson et
al. 1987; Lowe, Walker 1997). Dane z rdzeni
oceanicznych i lodowych pokazuja w tym czasie
duze zmiany w proporcjach pomigdzy izotopami
lekkimi i cigzkimi, czyli znaczace fluktuacje kli-
matyczne (Bond et al. 2003) (rys. 3).
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Przejscie od interglacjalu eemskiego do
ostatniego zlodowacenia bylo stopniowe, a okres
od okoto 115 do 75 ka BP nazywany jest w za-
chodniej Europie wczesnym Vistulianem albo
wczesnym glacjatem, a na Wyspach Brytyjskich
jest to Early Devensian (Martinson et al.
1987). Zmiany klimatyczne w tym czasie zapisane
zostaly w osadach morskich i rdzeniach lodowych
odpowiadajacych stadiom 5d-5a. W spektrach
pytkowych na niezlodowaconych obszarach Eu-
ropy zarejestrowana jest zmiana warunkow le-
snych na stepowe lub borealnych na tajgg lub
tundre krzewiasta. Ten okres w schematach stra-
tygraficznych nazywany jest w Holandii Amers-
fort i Brorup (Lowe, Walker 1997). Bardziej
szczegotowe podziaty wyrdzniajq starsza, chtod-
niejsza czg$¢ nazywana stadialem Melisey [ we
Francji i Herning w Niemczech (Behre 1989),
ktora jest skorelowana z substadium 5d na krzy-
wych tlenowych. Nastgpne ocieplenie odpo-
wiadajace substadium 5c okreslane jest mianem
interstadiatu St. Germain [ we Francji. Zimne sub-
stadium 5b nazywane jest stadiatem Melisey 1l we
Francji i Rederstall w Niemczech. Najmlodszy
okres tagodniejszego klimatu we wezesnym Vistu-
lianie 5a w profilach palinologicznych Francji
okreslany jest jako interstadial St. Germain II,



Rys. 2. Zasieg ladolodu ostatniego zlodowacenia w Europie wg Lindnera (1992) i Boultona ef al. (2001)

Ice-sheet extent during the last glaciation in Europe, after Lindner (1992) and Boulton et al. (2001)
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Rys. 3. Schemat stratygraficzny ostatniego zlodowacenia

Stratigraphic subdivision of the last glaciation
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a w Holandii i w Niemczech jest Odderade
(Behre 1989).

W Polsce starsza czg$¢ ostatniego zlodowa-
cenia jest zapisana skapo w postaci ograniczonej
serii osadow glacjalnych i migdzymorenowych,
w tym takze morskich. Najglgbiej w literaturze
zakorzenit si¢ poglad o istnieniu tak zwanego
zlodowacenia torunskiego (Makowska 1986)
zwanego tez stadialem torunskim (Lindner
1992), reprezentowanego w Dolinie Dolnej Wi-
sty przez gliny lodowcowe (miejscami dwa po-
ziomy), lezace na morskich osadach intergla-
cjatu eemskiego (rys. 3). Jednak zaréwno dwu-
dzielno$¢ glin wczesnego Vistulianu w Dolinie
Dolnej Wisty, jak i ranga stratygraficzna catego
kompleksu byly mocno kwestionowane (Droz-
dowski 1986; Wysota 2002).

Na obszarach ekstraglacjalnych potudnio-
wej Polski powstawaty w tym czasie lessy, na-
zywane w profilach poziomem lessu mtodszego
najnizszego, z zapisanymi w nich strukturami
peryglacjalnymi (Maruszczak 1995). Profile
palinologiczne s$rodkowej Polski potwierdzaja
panowanie tundry krzewiastej lub parkowej
w okresach zimniejszych, natomiast w okresach
cieplejszych dominacje lasow brzozowych lub
sosnowych (Jastrzgbska-Mametka 1985).

Okres ocieplenia u schytku dolnego Vistu-
lianu zapisat si¢ migdzy innymi w rejonie Doliny
Dolnej Wisly akumulacja osadéw rzecznolo-
dowcowych oraz morskich i zostal nazwany
intrestadiatem Gniewu (Lindner 1992). Okres
ten widoczny tez jest w profilach palinologicz-
nych $rodkowej Polski. Dla calej zroznicowane;j
klimatycznie dolnej czesci zlodowacenia Wisty
Mojski (2005) zaproponowal okreslenie ,,inter-
stadial Rudunek”.

Wiasciwy okres zimny ostatniego zlodowa-
cenia (pleniglacjal) mial miejsce pomigdzy 75 ka
a 10 ka BP i przypada na stadia izotopowe 4,
312, przy czym stadia 4 i 2 na krzywych izotopo-
wych zaznaczyly si¢ wyraznymi spadkami tem-
peratur (Lowe, Walker 1997). Przejscie z wcze-
snego vistulianu do wiasciwego okresu zimnego,
czyli z OIS 5a do 4, notowane jest na krzywych
tlenowych w osadach morskich roznica 0,6—
0,7 %o, za§ w rdzeniach lodowych Grenlandii
1 rdzeniu Vostok zmiana okoto 6-8 %.. Zwrot
w stron¢ ci¢zszych izotopéw w osadach mor-
skich pomigdzy stadium 5 i 4 odpowiadat r6zni-
cy temperatury okoto 10 °C. Na niektérych
krzywych izotopowych zarejestrowane sa zmia-
ny klimatyczne o znacznie mniejszej skali czasu,
zwane Dansgaard-Oeschger events (Dansga-
ard et al. 1993). Na krzywych temepraturowych
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z rdzeni lodowych Grenlandii odtworzono 24
piki w okresie ostatniego zlodowacenia.

Na krzywe izotopowe nakladaja si¢ dane
z analizy osadéw morskich pétnocno-wschod-
niego Atlantyku, z ktérych wynika, ze w profilu
osadow morskich wystepuja warstwy bogate
w material mineralny z gor lodowych, a ubogie
w otwornice (Heinrich 1988). Przyczyna cy-
klicznego tworzenia si¢ warstw mineralnych
daleko od krawedzi ladolodu laurentyjskiego byt
okresowy wzrost powierzchni ladolodu, ktorego
czoto, wychodzac daleko w ocean, ulegato
wzmozonym procesom calvingu. Na krzywych
klimatycznych dla ostatniego zlodowacenia
w okresie 75—14 ka BP zanotowano sze$¢ takich
zmian (Heinrich events), ktoére wiaza si¢ ze
spadkiem temperatur i zasolenia morz (rys. 3).
Datowanie radiowgglowe w AMS wykazato, ze
event” H1 ma wiek okoto 14,3 ka, H2~21 ka,
H3~28,0 ka, pozostate warstwy wydatowano na
zasadzie ekstrapolacji tempa sedymentacji dato-
wanych osadéw morskich (Bond et al. 1992).
Korelacja tych danych z danymi z rdzeni lodo-
wych i oceanicznych nie jest jednoznaczna. Jed-
nak wszystkie dane dowodza znacznych wahan
klimatycznych w okresie zlodowacenia Wisly
(Bond et al. 1993). Trudne jest tez dopasowanie
wynikéw badan rdzeni oceanicznych i lodowych
do zapisu zmian klimatu na kontynencie. Zwykle
schematy chronostratygraficzne opracowane dla
osadow ladowych nie sa w stanie nawiaza¢ do
tak szczegotowego rejestru klimatu za pomoca
izotopow w ciagtych profilach oceanicznych lub
lodowych.

Na obszarach niezlodowaconych Europy
w diagramach palinologicznych w okresie ostat-
niego pleniglacjalu odczytano pig¢ ocieplen
rangi interstadiatu (Behre 1989). Poczynajac od
najstarszego, nazywane sa w literaturze: Oerel
(58-54 ka BP), Glinde (51-48 ka BP), Moers-
hoofd (46-44 ka BP), Hengelo (39-36 ka BP)
i Denekamp (32-28 ka BP).

Schematy litostratygraficzne dla plenigla-
cjatu w czeséci Europy objetej ladolodem uwzgled-
niaja najczgsciej dwa stadialy, ktore zapisaly sig
akumulacja warstw glin lodowcowych. Stadiat
srodkowy (przedmaksymalny) zlodowacenia Wi-
sty, korelowany z OIS 4, ma stosunkowo staba
dokumentacj¢ geologiczna. W Niemczech osady
lodowcowe sensu stricto wiazane z dolnym ple-
nivistulianem nie zostaty opisane, podobnie jest
na Litwie i Bialorusi (Satkunas et al. 1998).
Z kolei sa dowody na to, ze Potwysep Jutlandzki
oraz p6inocno-zachodnia czg$¢ Potwyspu Skan-
dynawskiego byly w tym czasie przynajmniej



czgsciowo przykryte lodem (Sejrup et al
2002). Natomiast w Polsce gliny zwalowe tego
zlodowacenia rozpoznano na wielu obszarach,
migdzy innymi w Dolinie Dolnej Wisty (Droz-
dowski 1986; Makowska 1986) oraz na
Warmii 1 Mazurach (Marks 1988, 1991). Nie-
kwestionowana jest takze obecnos¢ ladolodu
W tym czasie na Pojezierzu Suwalskim (Krzy-
wicki 2002; Ber 2006, 2009). By¢ moze gliny
lodowcowe lezace bezposrednio ponad osadami
interglacjalu eemskiego w profilach Pomorza
(Lindner 1992) i Doliny Noteci (Dzierzek
1997; Pettersson 1997, 2002) sa $ladem lado-
lodu $rodkowego stadiatu (Swiecia) zlodowace-
nia Wisty. Zasieg czota ladolodu w tym czasie
jest ciagle dyskutowany. Jedni chca widzie¢ eks-
pansj¢ lodu az do Kotliny Plockiej (Marks
1991) i do Roéwniny Augustowskiej (Krzywic-
ki 2002), inni neguja mozliwos¢ wystgpowania
ladolodu poza Doling Dolnej Wisty (Kozarski
1980, 1988). Wysota (2002) stwierdzit w rejo-
nie Dolnego Powisla wystepowanie rozleglego
zbiornika zastoiskowego (ily chetminskie) zwia-
zanego z zatamowaniem odpltywu przez czoto
ladolodu stacjonujacego w okolicach Grudziadza
i Swiecia, czyli tym samym przekreslit mozli-
wosc¢ dalszego zasiggu ladolodu.

W potudniowej Polsce $ladem globalnego
ochtodzenia OIS 4 sa poklady lessu mtodszego dol-
nego, LMd (Maruszczak 1995, 2001) (rys. 3).

Okres korelowany z OIS 3 miat charakter
interstadialny, a rozwoj ladolodu ograniczyt si¢
jedynie do niewielkich obszaré6w Norwegii (Ar-
nold et al. 2002). Potwierdzaja to dane z glebi
kontynentu. Na przyktad w Alpach nie notowano
wtedy awansu lodowcow gorskich (Florineth,
Schliichter 2000). W wigkszosci profilow geo-
logicznych obszarow poludniowej peribaltiki
notowane sa osady morskie lub jeziorne o cha-
rakterze interstadialnym. Takze w Europie za-
chodniej stwierdzono wystgpowanie osadow or-
ganicznych o charakterze interstadialnym (Ce-
pek 1967). W Dolinie Dolnej Wisly w tym cza-
sie tworzyly si¢ mulki jeziorne z malakofauna
(Makowska 1986), a w Dolnym Powislu —
osady rzeczne formacji rzeczkowskiej (Wysota
2002). W schematach stratygraficznych ta czgs¢
srodkowego Vistulianu nazywana jest intersta-
diatem Grudziadza (Makowska 1986; Lind-
ner 1992; Mojski 2005).

W profilach srodkowej i poludniowej Polski
okres ten zapisat si¢ miedzy innymi w postaci
cienkich warstw torfow w Koninie-Marantowie
(Stankowska et al. 1979) i gleb kopalnych typu
Komorniki w lessach (Jersak 1976; Lindner et

al. 2002). Osady organogeniczne wystepuja na-
przemianlegle z osadami mineralnymi (lessami),
co dowodzi zmienno$ci klimatu mniejszego rzedu
w omawianym interstadiale (Jary 2007).

W czasie OIS 2 mialo miejsce najwigksze
rozprzestrzenienie pokrywy lodowej ostatniego
zlodowacenia na poétkuli potnocnej (LGM). La-
dolod objat swym zasiggiem cala Skandynawie,
Morze Barentsa, parusetkilometrowy pas Niziny
Wschodnioeuropejskiej, od Potwyspu Kanin,
a by¢ moze takze dorzecze gornej Peczory, dorze-
cze Dzwiny, Waldaj, wicksza cze$¢ dorzecza
Niemna i dalej w kierunku zachodnim Pojezierze
Suwalskie, Mazury, doling S$rodkowej Wisty,
Wielkopolske (po Leszno), rejon Berlina i obszar
na wschod od dolnej Laby oraz wschodnia i p6t-
nocna czg¢$¢ Potwyspu Jutlandzkiego (Lindner
1992; Boulton et al. 2001). Nastgpnie przez
Morze Poétnocne czasza lodowa pokryla Wyspy
Brytyjskie (rys. 2).

Wyznaczenie zasiggu LGM, a takze faz re-
cesyjnych odbylo si¢ glownie poprzez korelacje
form marginalnych, wyznaczajacych poszcze-
golne etapy rozwoju ladolodu (Galon, Roszko
1961; Kozarski 1986), zar6wno na ladzie, jak
i w dnach morz (Mojski 2000). Do form margi-
nalnych zaliczono nie tylko waty ablacyjnych
moren czotowych, ale tez moreny spigtrzone oraz
ptaskodenne doliny marginalne. Sa grupy form
i osadow odzwierciedlajace rozne stany dyna-
miczne czota ladolodu. Dla aktywnego czota cha-
rakterystyczne sa moreny spigtrzone. Dla czota
dynamicznej rownowagi — moreny ablacyjne,
formy glaciofluwialne i ptaskodenne doliny mar-
ginalne. Zasi¢g ladolodu, bedacego w stanie dy-
namicznej rownowagi i powolnej recesji, wyzna-
czaja krawedzie sedymentacyjne, pagorki glaci-
limniczne i1 zagtebienia wytopiskowe (Kozarski
1995). Na podstawie analizy uktadu form margi-
nalnych wiadomo, Ze ostatni ladoléd skandy-
nawski transgredowat na obszar p6inocnej Euro-
py W postaci lobéw i strumieni lodowych (Len-
cewicz 1927; Lamparski 1991; Boulton et
al. 2001; Marks 2002; Morawski 2005). Zda-
niem Boultona et al (2001) szeroko$¢ stru-
mieni wahata si¢ od 10 do 100 km. Na obszarze
Nizu Polskiego odtworzono jeszcze mniejsze
formy lobow (Lamparski 1991). Predkos¢ po-
ruszania si¢ lodu w obrebie takiego strumienia
byla o rzad wielkosci wigksza w stosunku do
obszaré6w migdzylobowych w obrebie czota lado-
lodu. Poszczegodlne czesci czota ladolodu mogty
si¢ rozwija¢ niezaleznie i ze swoja predkoscia
(Boulton et al. 2001).
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Z linii maksymalnego zasiggu ladolod ustg-
powal w sposdb niejednostajny, co bylo uwarun-
kowane ogo6lnymi zmianami klimatu. W rezultacie
zatrzymania lub nawrotu recesji ladolodu powstaty
ciagi moren wyznaczajace kilka faz nazywanych
fazami recesyjnymi. W Polsce nosza one nazwy
poznanska, chodzieska (kujawsko-dobrzynska),
pomorska, gardzienska (Galon, Roszko 1961;
Kozarski 1986; Lindner 1992; Mojski
2005). Dalsza recesja ladolodu zapisala si¢ w osa-
dach morenowych wyznaczajacych stany czola
ladolodu w obrgbie dna Baltyku. Wiek faz recesyj-
nych okreslono na podstawie datowania radiowg-
glowego osadéw migdzymorenowych: faza mak-
symalna (leszczynska) — 20 ka BP, poznanska 18,4
ka BP, chodzieska 17,3 ka BP, pomorska — 15,2 ka

BP, gardzienska — 13,2 ka BP (Kozarski 1986;
Mojski 2000; Marks 2002).

Problemy zwiazane z korelacja morfostraty-
graficzna etapow zaniku ostatniego zlodowacenia
dotycza okreslenia ich wieku ,bezwzglednego”,
ustalenia rangi owych epizodoéw (faza, subfaza,
nasunigcie), korelacji regionalnej moren (Litwa,
SE Polska, Wielkopolska, Niemcy) oraz powia-
zania ich z glinami lodowcowymi budujacymi
przypowierzchniowe czg$ci profilow osadow
czwartorzedowych Nizu Srodkowoeuropejskiego.
Na to naktadaja si¢ dowody na asynchronicznos¢
linii maksymalnego zasiggu ostatniego zlodowa-
cenia (rys. 4) w polnocnej Europie (Boulton et
al. 2001; Marks 2002, 2005; Wysota 2002).

200km

Rys. 4. Izochrony recesji ladolodu ostatniego zlodowacenia wg Boultona et al. (2001), nieco zmienione

RI-RS5 — fazy zaniku: R1 — 28-20 ka, R2 — 20-15,2 ka, R3 — 15,2-13 ka, R4 — 13-11,6 ka; RS — 11,6-10 ka;
L — faza leszczynska; P — faza poznanska; Po — faza pomorska; G — faza gardzienska

Isochrones of the last ice sheet retreat, slightly modified after Boulton et al. (2001)

R1-RS5 — extinction phases: R1 —28-20 ka, R2 — 20-15.2 ka, R3 — 15.2-13 ka, R4 — 13-11.6 ka, RS — 11.6-10 ka;
L — Leszno phase; P — Poznan phase; Po — Pomeranian phase; G — Gardno phase
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METODY

Praca oparta jest na wnioskach wynikaja-
cych z zastosowania kilku metod badawczych,
zaro6wno tych podstawowych (analiza geomor-
fologiczna, kartowanie geologiczne, analiza
przekrojow geologicznych), jak i bardziej za-
awansowanych, czy nawet pionierskich: datowa-
nie kosmogenicznym izotopem chloru-36 i szcze-
gotowe profilowanie geoelektryczne. Wybor me-
tod i zakres ich zastosowania wynika ze specyfiki
obszaru badan. Podkresli¢ nalezy, ze w przypadku
bardzo zmiennych osadow czwartorzedowych
zastosowanie wielu metod jest uzasadnione i nie-
zbedne przy probach szerszej analizy paleoge-
ograficznej. Niezaleznie od postgpu technik ba-
dawczych, laboratoryjnych i kosztownych analiz
izotopowych nadal podstawa dociekan geologicz-
nych powinny by¢ rzetelna analiza geomorfolo-
giczna i geologiczna. Wyniki szczegétowych ana-
liz laboratoryjnych maja sens dopiero wtedy, gdy
rozpatrywane sa w dobrze poznanym kontekscie
geologicznym. W niniejszym opracowaniu kazdy
wynik datowania izotopowego glazéw rozpatry-
wany jest $cisle w nawiazaniu do konkretnej sytu-
acji geologicznej 1 geomorfologicznej. Szczegdto-
wa analiza geomorfologiczna poprzedzata wybor
kazdego z obiektéw przeznaczonych do datowania
chlorem-36. Uwzglednienie wynikéw wielu metod
badawczych gwarantuje uchwycenie wigkszej
liczby watkoéw, pozwala na oceng zjawisk w szer-
szej perspektywie i zapewnia wzajemna weryfika-
cje wnioskow, co w sumie daje nadziej¢ na lepsze
przyblizenie odtwarzanej historii geologiczne;.

Analiza geomorfologiczna i geologiczna

Analiza geomorfologiczna pozostaje podsta-
wowym narzedziem nie tylko w przypadku tego
opracowania, ale w wigkszosci opracowan geolo-
gicznych, a zwlaszcza paleogeograficznych. Nie
mozna analizowa¢ rozwoju rzezby, kolejnosci
1 znaczenia proceséw geologicznych bez poznania
aktualnego uksztalttowania powierzchni. Dlatego
wszystkie wybrane do testowania obszary taka
analiz¢ zawieraja. Wymog uwzglednienia ele-
mentdw geomorfologicznych jest wrecz obligato-
ryjny w przypadku zastosowania innych metod,
migdzy innymi metody datowania kosmogenicz-
nym chlorem.

Analiza geomorfologiczna dla poszczegol-
nych obszarow polegata przede wszystkim na
interpretacji mapy hipsometrycznej w roéznych
skalach. Dla fragmentow Pojezierza Suwal-
skiego i Tatr (czgsciowo takze dla Pojezierza

Dobrzynskiego) zastosowano robocza skale
1:10 000, dla Pojezierza Dobrzynskiego i Wyso-
czyzny Drohickiej byla to skala 1:25 000. Przy
analizach regionalnych konieczne bylo zastosowa-
nie skali 1:50 000, a nawet wigkszych. Analiza
polegata na identyfikacji form rzezby i wzajemne;j
ich korelacji. Szczegdlne znaczenie miata korelacja
regionalna moren czolowych. Podstawa korelacji
morfostratygraficznej byly cechy morfometryczne
form rzezby, to jest wysoko$¢ wzgledna, wysokos¢
bezwzgledna (zwlaszcza w przypadku moren gor-
skich), wymiary poziome, ukierunkowanie, cechy
budowy geologicznej. Wyniki analizy geomorfo-
logicznej przeprowadzonej na mapie hipsome-
trycznej weryfikowane byly w terenie w ramach
kartowania geomorfologiczno-geologicznego.
Elementem analizy geomorfologicznej byta
analiza kierunkéw gtéwnych lineamentéw od-
czytanych na powierzchni terenu. Na Pojezierzu
Dobrzynskim wzigto pod uwage uktad gléwnych
rynien, jezior, drumlindéw i ich stosunek do form
czotowo morenowych. Na Pojezierzu Suwalskim
analiza ulozenia linijnych elementdéw rzezby:
ozow 1 form szczelinowych, krawedzi dolin
i rynien doprowadzita do odtworzenia nastgpstwa
zdarzen w skrawku Suwalskiego Parku Krajobra-
zowego w czasie zlodowacenia Wisty. Na Wyso-
czyznie Drohickiej dokonano poréwnania kierun-
kéw glownych lineamentow z odtworzonymi
kierunkami spekan mrozowych, co pozwolito
wyciagna¢ cickawe wnioski paleogeograficzne.
Analiza geologiczna miata zr6znicowany za-
kres, w zaleznosci od regionu. Najszerszy wymiar
badan geologicznych, obejmujacy kartowanie
geologiczne, wykonanie wiercen geologicznych,
sond mechanicznych, analiz¢ odstonig¢, przepro-
wadzony byt przez autora gltéwnie w ramach
projektu Szczegdétowej Mapy Geologicznej Polski
w skali 1:50 000 (SMGP), arkusze Lipno i Skepe
na Pojezierzu Dobrzynskim. W tym wypadku
badania wzbogacone zostaly o analizg petrogra-
ficzna glin lodowcowych, czy analizy palinolo-
giczne, co wynika ze standardow przewidzianych
dla wykonania mapy szczegdtowej. Wyniki anali-
zy petrograficznej glin byly jedna z glownych
podstaw do rozpoziomowania stratygraficznego
gornej czesci profilu geologicznego w tej czgsci
Pojezierza Dobrzynskiego. Dzigki pracom wiert-
niczym znaleziono stanowisko podmorenowych
osadow z malakofauna, ktére poddano dalszym
analizom: malakologicznym, palinologicznym,
'C. Uzyskane dane dostarczaja nowego materia-
lu do dyskusji na temat historii zdarzen w czasie
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ostatniego zlodowacenia. Analiza geologiczna nie
bylaby pelna bez konstrukcji i interpretacji prze-
krojow geologicznych. Kilka z nich stanowi czgsci
sktadowe autorskiego opracowania arkuszy SMGP
(Dzierzek 2007, 2008; Dzierzek, Szymanek
2009b, c). Baza do rozwazan sa jednak robocze
przekroje geologiczne wykonane na podstawie
interpretacji wlasnych i archiwalnych profili geo-
logicznych. Dotyczy to zwlaszcza ponocnej czgsci
Pojezierza.

Prace geologiczne na Wysoczyznie Drohickiej
polegaly na szczegodlowej analizie odstonigé
i wykonaniu gestej siatki ptytkich sond rgcznych
w celu odtworzeniu glgbokosci zalegania stropu
gliny lodowcowej przykrytej warstwa piaskow
i zwirow. W przypadku Pojezierza Suwalskiego
oraz wybranych dolin gorskich nie prowadzono
intensywnych prac geologicznych, a wykorzystano
jedynie dane archiwalne zweryfikowane wizja
lokalna tego terenu.

Elementem uzupehiajacym analize geomor-
fologiczna byla interpretacja zdje¢ lotniczych
oraz obrazoéw satelitarnych i cyfrowych modeli
terenu, ktdra pozwolila na lepsza korelacje regio-
nalna form rzezby.

W znacznym zakresie wykorzystano tez wy-
niki dotychczasowych szczegdtowych opracowan
geologicznych, gtownie arkuszy SMGP w skali

dN

=P -)*N
dt

N - liczba atoméw *Cl

t - czas ekspozycji

P - tempo produkcji kosmogenicznego *Cl
A - stata rozpadu

1:50 000, a takze publikowane i archiwalne mate-
rialy geologiczne, glownie profile wiercen geolo-
gicznych.

Datowanie kosmogenicznym chlorem

Podstawy fizyczne metody datowania ko-
smogenicznym izotopem *°Cl zostaly opraco-
wane przez Davisa i Schaeffera w 1955 roku, ale
w geologii praktycznie zaczeto ja stosowaé do-
piero w latach 90. ubieglego stulecia, odkad
mozliwe staly si¢ precyzyjne pomiary juz nie-
wielkich koncentracji izotopéw (Elmore, Phil-
lips 1987; Zreda 1994).

Metoda opiera si¢ na pomiarze zawartos$ci
izotopu *°Cl akumulowanego w przypowierzch-
niowej warstwie skaty pod wplywem dziatania
promieniowania kosmicznego na okreslone pier-
wiastki, gtownie *K, *°Ca i *°Cl (Phillips et al.
1996a; Evans et al. 1997; Stone et al. 1998).
Zegar izotopowy wlacza si¢ wigc w momencie
wystawienia powierzchni skalnej na ekspozycje
stoneczna (rys. 5). Koncentracja izotopu chloru
pomierzona w probce zalezy od tempa produkcji,
stalej rozpadu i czasu ekspozycji (Zreda 1994).
W celu okreslenia czasu ekspozycji nalezy
uwzglednié: (I) sktad chemiczny skaty, (II) szero-
kos¢ geograficzna i wysoko$¢ nad poziom morza

Rys. 5. Schemat datowania kosmogenicznym izotopem chloru-36 wg Dzierzka et al. (1999)

Scheme of dating by cosmogenic chlorine-36, after Dzierzek et al. (1999)
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badanego obiektu, (III) jego sytuacje geomorfolo-
giczng (wielkos$¢, nachylenie powierzchni skalnej,
z ktorej pochodzi probka, stosunek obiektu do
glownych form rzezby, itp.). Wraz z postgpem
techniki badawczej z coraz lepszym przyblizeniem
mozna okresli¢ tempo produkcji kosmogenicznego
chloru w poszczeg6lnych reakcjach (Evans et al.
1997; Stone et al. 1998; Zreda et al. 2005).

Podstawowa zaleta metody jest mozliwosé
bezposredniego okreslenia wieku osadow gla-
cjalnych. Dlugi czas potowicznego rozpadu izo-
topu “°C1 (301 000 lat) sprawia, ze metoda nada-
je si¢ do datowania form powierzchni w zakresie
od kilku do kilkuset tysigcy lat. W miarg otrzy-
mywania kolejnych partii wynikow (sa juz ich
tysiace) z roznych obszarow dokonuje si¢ ich
autoweryfikacja.

Metoda ma takze swoje ograniczenia, ktore
wynikaja gtownie z nieznajomosci czasowego
i przestrzennego rozkladu natgzenia promienio-
wania oraz ze zlozonej historii geologicznej bada-
nego obiektu. Na zmierzona zawarto$¢ izotopu
Cl w probee skaly moga mie¢ wplyw takie
czynniki geologiczne jak czasowe lub czgSciowe
ograniczenie napromieniowania badanej po-
wierzchni w wyniku pokrycia osadem, lodem,
wietrzenie fizyczne i chemiczne, zmiana geome-
trii obiektu, zmiana wysokosci nad poziom mo-
rza. Bledy mozna wyeliminowaé lub znacznie
ograniczy¢ poprzez staranny dobor obiektow
poprzedzony analiza geomorfologiczna terenu
badan, pobranie kilku probek z badanego obiektu,

w2 o

stosowanie odpowiednich poprawek. Najlepsze
do oprébowania sa powierzchnie skalne bez zna-
czacych $ladow erozji oraz duze glazy mocno
zakotwiczone w szczytowych partiach moren lub
glin morenowych. Dos$wiadczenia w zakresie
stosowania tej metody pozwalaja opracowac licz-
ne wspotczynniki korygujace wplyw opisanych
czynnikow zaktdcajacych naturalne tempo aku-
mulacji izotopu 1 wielko$¢ zakumulowang
w probce. Probg oryginalnej metody odrdznienia
wplywu efektu dziedziczenia poprzednio zaku-
mulowanej dawki promieniowania w glazie na-
rzutowym (,,postarzenie”), od efektu erozji, czyli
usunigcia czgsci izotopu z glazu (,,odmtodzenie™)
przedstawiono na opisywanym poligonie ba-
dawczym w Bachanowie na Pojezierzu Suwal-
skim (Dzierzek, Zreda 2007).

Spektakularne zastosowania tej metody na
swiecie dotycza datowania impaktu meteoryto-
wego W Arizonie, przejawow aktywnosci tekto-
nicznej w Montanie (rys. 6), czy erupcji wulka-
nicznej w Newadzie. Z powodzeniem byla tez
stosowana do datowania moren lodowcow gor-
skich, migdzy innymi w Sierra Nevada, na Ha-
wajach, w Alpach (tab. 1). Datowano réwniez
osady fluwioglacjalne i plazowe. W miarg roz-
woju metody wyniki datowania zaczglty by¢
uzywane jako repery w probach odtwarzania
historii zlodowacen i deglacjacji wielu rejonéw
swiata. Datowania chlorowe wykorzystywane sa
takze w modelowaniu proceséw glacjalnych oraz
prébach odtworzenia warunkéw klimatycznych.

Rys. 6. Wiek chlorowy uskoku w Hebgen Lake (Montana); daty wg Zredy i Nolera (1998)
Chlorine age of the Hebgen Lake Fault, Montana; dates after Zreda and Noler (1998)

17



Tabela 1.

Wybrane przyktady zastosowania metody kosmogenicznego chloru-36 do datowania skat i form rzezby

Selected applications of cosmogenic chlorine-36 in dating rocks and landforms

Obiekt datowany Lokalizacja

Uzyskany wiek

3601 Zrodto

lawa wulkaniczna Lothrop Wells, Newada

8179ka | Zreda etal. (1993)

krater metoerytowy Arizona 49,7+40,85 ka | Phillips et al. (1991)

uskok Hebgen Lake, Montana 24-0,4 ka Zreda, Noller (1998)

osady plazowe Death Valley 204-50 ka Zreda (1994)

terasy fluwioglacjalne | Wind River Range, Wyoming 100-20 ka Zreda (1994)

moreny lodowcow Sierra Nevada, Kalifornia 150-1 ka Phillips et al. (1996b)

gorskich Wind River Range, Wyoming 190-14 ka Phillips et al. (1997)
Mauna Kea, Hawaje 163—-14,7ka | Dorn etal (1991)

Julier Pass, Alpy

11,8-104ka |Ivy-Ochs et al (1996)

Tatry Polskie 21-7,3 ka Dzierzek et al. (1999)
Mount Sandiras, SW Turcja 20,416 ka Sarikaya et al. (2008)
wygtady lodowcowe Cie$nina Naresa i Wyspa Ellesmera, 37,6-9,8 ka Zreda et al. (1999)
Ameryka Pétnocna
Tatry Polskie 17,3-6,5 ka Dzierzek et al. (1999)
moreny 1 glazy Pojezierze Suwalskie 19,2-9,2 ka Dzierzek et al. (1998)
narzutowe ladolodow | Cie$nina Naresa i Wyspa Ellesmera, 10,4-8,9 ka Zreda et al. (1999)
kontynentalnych Ameryka Pdétnocna
historia rozwoju Pojezierze Suwalskie 28-14,4 ka Dzierzek, Zreda (2007)
i zaniku lodowcow SW Islandia 20-11,7 ka Principiato et al. (2006)
i ladolodow
rekonstrukcja Mount Sandiras, SW Turcja 20,416 ka Sarikaya et al. (2008)
paleoklimatu

Proby uzycia tej metody w Polsce trwaja
od kilkunastu lat i dotycza gtownie glazow
morenowych w Tatrach (tab. 1), w kilku rejo-
nach Nizu Polskiego (Dzierzek et al. 1998,
1999) oraz Podkarpacia, Podlasia, Gér Swieto-
krzyskich i ich potnocnego obrzezenia, a takze
Mazowsza. Czg$¢ wynikow wymaga dalszej
obrobki merytorycznej i1 jeszcze nie mogla tu
by¢ przedstawiona. Jak dotad najpetniejszego
opracowania doczekaly si¢ rejony Morskiego
Oka i Pigciu Stawow w Tatrach (Dzierzek et
al. 1999) oraz fragmenty Pojezierza Suwal-
skiego (Dzierzek, Zreda 2007).

Wyniki datowania podawane sa w latach
kalendarzowych, wigc moga by¢ korelowane
bezposrednio z datami uzyskanymi przy po-
mocy innych kosmogenicznych izotopow (np.
Al i '“Be) lub z kalibrowanymi datami ra-
dioweglowymi.

W niniejszym opracowaniu daty chlorowe
odgrywaja bardzo istotna rolg. Stanowia one
swego rodzaju kotwice czasowe dla catosci
rozwazan paleogeograficznych. Dotyczy to
zwlaszcza obszarow Tatr i Pojezierza Suwal-
skiego, dla ktorych czes¢ wynikow byta juz
opublikowana, a cze$¢ z nich jest zweryfiko-
wana przez uwzglednienie nowych wskazni-
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kéw tempa produkcji neutrondéw (Zreda et al.
2005; Desilets et al. 2006). W niniejszym
opracowaniu zostaly one uzyte w kontekscie
paleogeograficznym, a nie $cisle stratygraficz-
nym. W przypadku Tatr wykorzystano takze
nowe, niepublikowane wyniki, otrzymane przez
autora od prof. Marka Zredy z University of
Arizona w Tucson. Stawiaja one w nieco innym
niz dotychczas, szerszym S$wietle poglady na
temat przebiegu zlodowacen w Tatrach. Postu-
zyly réwniez do prob okreslenia tempa rozwoju
i czasu zaniku lobéw lodowcowych z obszaru
Suwalszczyzny, otrzymanych wcze$niej z ba-
dan geologicznych. Prezentowane daty chlo-
rowe zawieraja pewien blad (warto$¢ odchyle-
nia standardowego), w praktyce nawet 4000 lat.
Nalezy je wigc traktowac z pewna rezerwa, przy
czym postugiwanie si¢ duza liczba wynikdéw
sprawia, ze ewentualny btad dotyczy wszyst-
kich danych w réwnych proporcjach. Autor ma
swiadomo$¢, ze proba przetozenia zbioru od-
powiednich, najczesciej skomplikowanych wa-
runkéw przyrodniczych w jedna liczbg, nawet
z uwzglednieniem bledu, jest ciagle daleko ida-
cym uproszczeniem. Mimo niewatpliwego po-
stgpu w probach rekonstrukcji zdarzen geolo-
gicznych w plejstocenie, ktory si¢ dokonat




wraz z rozwojem metodyki i zdobytym do-
$wiadczeniem w stosowaniu izotopow kosmo-
genicznych, ich wyniki nie moga by¢ wyjmo-
wane z konkretnego kontekstu geologicznego
1 geomorfologicznego. Tak tez beda traktowa-
ne w niniejszym opracowaniu. Jest to jedno
z wielu narzedzi w dochodzeniu do odwzoro-
wania przeszto$ci geologicznej, ale nie jedyne.
Metoda stanowi uzupelnienie i wzbogacenie
wnioskow ptynacych z innych analiz.

Metoda profilowania geoelektrycznego
w analizie przypowierzchniowych osadow
czwartorzgdowych

Podstawowym zalozeniem metody profi-
lowania elektrooporowego jest zmienno$¢ opo-
ru pozornego w zalezno$ci od litologii. Metode
profilowania elektrooporowego stosuje si¢ naj-
cze$ciej do badan warstw zapadajacych pod
okreslonym katem i lezacych stosunkowo plyt-
ko (od okoto jednego do kilkunastu metrow)
ponizej powierzchni terenu. Istota badan tego
typu jest przesledzenie zmiany oporu pozornego
skat wzdluz obranego kierunku poziomego
(profilu). Odpowiednio dobrany uktad pomia-
rowy (rozstaw elektrod) pozwala odczytac
wielkosci oporow na wybranych glebokosciach,
a tym samym wnioskowa¢ o strukturach wy-
stepujacej pod powierzchnia terenu (rys. 7).

Bezposrednimi  wielkosciami podlegajacymi
pomiarom sa: nat¢zenie pradu I w obwodzie
zasilajacym AB, spadek napigcia AV w obwo-
dzie pomiarowym MN oraz wymiary calego
uktadu pomiarowego (Stenzel, Szymanko
1973). Przejscie od tych wielkos$ci do oporu
pozornego p wyraza rownanie:
p=k2L
1
gdzie K — wspoélczynnik opisujacy geometrig
uktadu pomiarowego — ma postac:
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przy czym:

A, B — elektrody zasilajace,
M, N — elektrody pomiarowe,
Vam, VBMs VaMs VAN, VBM — Odleglos'ci elektrod
migdzy soba,
AV - r6znica mierzonego napigcia [mV],
I - zadane natezenie [mA].
Wspotczynnik K pozostaje w czasie pro-

filowania niezmienny, poniewaz A0 i MON sa
state.

KOMPENSATOR

linie ekwipoteﬁcjalne

linie ekwipotencjalne

= linie prrqdowe

Rys. 7. Schemat sondowania geoelektrycznego w uktadzie niesymetrycznym
wg Stenzla i Szymanki (1973), zmienione

Scheme of geoelectric sounding in a non-symmetric system, modified after Stenzel and Szymanko (1973)
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W przypadku badanego obszaru w okolicach
Wierzchucy Nagormej na Wysoczyznie Drohic-
kiej celem zastosowania tej metody byta proba
odczytania zmiennos$ci oporow kontrastujacych
ze soba osrodkéw (glina — piasek) na glebokosci
okoto 1 m, co miato pozwoli¢ na wytyczenie
przebiegu pseudomorfoz piaszczystych rozwi-

uktad pomiarowy niesymetryczny z nieskonczo-
noscig (rys. 7). Rozstaw elektrod zasilajacych
A0 wynosit 1 m, przy czym druga elektroda
zasilajaca (B) oddalona byla na znaczna odle-
glo$¢ od profilu badan. Elektrody pomiarowe
MO i NO miaty rozstaw 0,3 m. Wielkos$¢ kroku
wynosita dla profilow podtuznych oraz po-
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Rys. 8. Schemat profilowania geoelektrycznego w Wierzchucy Nagornej na Wysoczyznie Drohickiej
wg Mieszkowskiego i Porzezynskiego (2004, 2006)
uktad prostokatny: linie podtuzne — kotka szare, profile poprzeczne — kotka biate, uktad koncentryczny — linie przerywane

Scheme of geoelectric measurements in Wierzchuca Nagorna, Drohiczyn Plateau,
after Mieszkowski and Porzezynski (2004, 2006)

rectangular system: longitudinal sections — grey circles, transverse sections — white circles, concentric system — dashed lines

Obliczone warto$ci oporu naniesione zostaty
na wykres, na ktorym na osi odcigtych zazna-
czone bylo polozenie punktéw pomiarowych,
a na osi rzednych pomierzone wartosci oporu po-
zornego odnoszacego si¢ do srodka uktadu O.
Linia powstata z polaczenia punktow utworzylta
profil oporéw (rys. 9).

Jest to pierwsze zastosowanie metody profi-
lowania elektrooporowego do odtworzenia struk-
tur peryglacjalnych. Pomiary i interpretacje wyni-
kéw wykonywat zespot badawczy pod kie-
runkiem dr. R. Mieszkowskiego i mgr. inz. S.
Porzezynskiego (2004). Proby odczytania sieci
poligonalnej na zdjeciach lotniczych nie powiodty
si¢ prawdopodobnie z powodu przykrycia po-
wierzchni gliny potmetrowa warstwa eluwiow
piaszczysto-zwirowych. Specyficzna budowa geo-
logiczna zapewniajaca wyrazny kontrast elek-
trooporowy pomigdzy klinami z wypetieniem
piaszczystym i gliniastym ich otoczeniem pod
cienkim przykryciem nadktadu stwarzal nadzieje
na pozytywny wynik.
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W celu weryfikacji wynikow pomiardéw elek-
trooporowych z litologia wykonano ciag wiercen
recznych w gestej siatce 0,5 m, co umozliwito
ustalenie potozenia stropu gliny lodowcowe;j
i miejsc wystgpowania klinow w wypehieniem
piaszczystym. Pomiary opornosci pozornej wzdhiz
tej linii umozliwity kalibracj¢ wynikow do tej kon-
kretnej sytuacji geologicznej. Dodatkowo w kilku
innych miejscach sieci pomiarowej wykonywane
byty sprawdzajace wiercenia reczne. Korelacje
pomiaréw oporu pozornego z profilami litologicz-
nymi w tych miejscach potwierdzity wzrost oporu
pozornego w miejscu wystgpowania piaskow
1 zZwirdw, a zmniejszenie oporu pozornego swiad-
czy o wystgpowaniu glin. Wystgpowanie wyraz-
nych pikow dodatnich na profilach mozna powia-
zaC z istnieniem w miejscu pomiaru ,,duzej”
miazszosci piaskow (powyzej 1 m) lub ,,cienkiej”
warstwy zwirow (kilkanascie centymetrow).
Oczywiscie jest tez mozliwe wystgpowanie ,.ra-
zem” obu rodzajow osadu. Wystgpowanie wyraz-
nych pikéw badz stref o obnizonych warto$ciach
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Rys. 9. Rozktad oporu pozornego wzdtuz profili podtuznych (A) i poprzecznych (B)
wg Mieszkowskiego i Porzezynskiego (2004)

Distribution of apparent resistance in longitudinal (A) and transverse (B) sections,
after Mieszkowski and Porzezynski (2004)

oporow pozorych nalezy thumaczy¢ plytkim
zaleganiem glin lodowcowych.

W przypadku poligonu w Wierzchucy Na-
gomej na wyniki pomiardw oporu pozornego
mialy wpltyw dwa czynniki: bliskie potozenie
skarpy wyrobiska i niesymetryczny uktad pomia-

rowy. Uwzgledniono je w interpretacji wynikow.
Pomiary oporu pozornego blisko skarpy (wzdhuz
profilu 1) sa zanizone w stosunku do pomiaréw
wykonanych wzdtuz profili oddalonych od skarpy
(VI i VII) o okoto 50 %. Wynika to z faktu, ze
przy krawedzi skarpy nastgpuje ,,rozrzedzenie”
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linii pradowych, czyli pomiar kompensatorem
daje zanizone wielkosci AV, a tym samym nizsze
warto$ci oporu pozornego. Z kolei oddalenie
w nieskonczonos¢ elektrody B powodowato prze-
suniecie Srodka uktadu ,,0” o okolo kilkadziesiat
centymetrow. Wierceniami stwierdzono, ze odle-
glos¢ przesunigcia wynosita najczeséciej okoto 30
cm wzgledem $rodka ,,0” w kierunku elektrody A.
Sposréd  wielu mozliwosci  graficznego
przedstawienia wynikow analizy najbradziej czy-
telna jest mapa 3D zmian oporu (rys. 10). Wyraz-

nie wida¢ na niej miejsca o podwyzszonych opo-
rach ukladajacych si¢ miejscami w podluzne
»struktury”, ktore sa wynikiem wystgpowania pod
gleba gruntow sypkich. Potaczenie konturéw linii
maksymalnych warto§ci oporow pozornych, sko-
relowanych z odpowiedniki pikami na wykresach
roboczych pozwolito na wykreslenie osi przebiegu
struktur piaszczystych (klinow) w glinie zwatowe;j
(rys. 11). W wykreSleniu sieci spgkan w po-
wierzchni poziomej dowiazano si¢ do struktur
widocznych w skarpie pobliskiego odstonigcia.

Rys. 10. Mapa 3D zmian oporu pozornego w uktadzie prostokatnym
wg Mieszkowskiego i Porzezynskiego (2004)

3D map of apparent resistance changes in a rectangular system,
after Mieszkowski and Porzezynski (2004)

Rys. 11. Osie klindw piaszczystych uzyskane na podstawie profilowania geoelektrycznego
w uktadzie prostokatnym wg Mieszkowskiego i Porzezynskiego (2004)

Axes of sand-wedges obtained from geoelectric sounding in a rectangular system,
after Mieszkowski and Porzezynski (2004)
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Aby zweryfikowac obraz otrzymany z inter-
pretacji wynikow z profilowania elektrooporo-
wego opartego na siatce prostokatnej, powtoérzono
pomiary w siatce koncentrycznej w ukladzie ,,po-
le-pole”. Uktad ten miat jedna elektrod¢ umiesz-
czong w centrum kota. Druga elektroda prze-
mieszczana byla co 0,5 m wzdluz szesnastu
promieni o dilugosci 8 m. Po dokonaniu serii
pomiaréw nat¢zenia pradu w $rodku uktadu,
W miejscu wystgpowania piaszczystego wypet-
nienia klina, wykonano wkop, do ktérego wtto-
czono 80 litréw 10 % roztworu solanki. Miato to
na celu zbadanie drogi rozchodzenia si¢ solanki
wpompowanej do uktadu, poniewaz w zalozeniu
migracja roztworu powinna si¢ odbywaé w obre-

bie piaskow wypehiajacych kliny. Uzyty roztwor
mial spotggowac kontrast opornosci, a tym sa-
mym zwigkszy¢ doktadno$¢ odczytu pomiedzy
oporem piaskéw w klinach a ich gliniastym oto-
czeniem. Pomiary opornosci w uktadzie koncen-
trycznym z wykorzystaniem solanki prowadzone
byty po godzinie od wlania i powtdérzone po 24
godzinach. Obraz zdecydowanych ro6znic pomig-
dzy glinami (30-80 Qm) i piaskami z domieszka
zwirow (> 150 Qm) miat zatem w prosty sposob
pokaza¢ miejsca wystgpowania pseudomorfoz po
klinach lodowych na powierzchni poziomej
(Mieszkowski, Porzezynski 2006). Wyniki
przedstawione sa na rysunku 12.

A

5m

e —

| 111

Rys. 12. Osie klindow piaszczystych uzyskane
na podstawie profilowania pozornego w ukladzie
koncentrycznym (A) wraz ze zmianami oporu
pozornego w czasie: B — 1h po wtloczeniu solanki,
C — 24 h po wtloczeniu solanki wg Mieszkow-
skiego i Porzezynskiego (2006)
1 — opory 30-80 Qm; 2 — 80—-100 Qm;
3 —> 150 Qm; 4 — linie pomiardéw;
5 — osie klindow piaszczystych

Axes of sand-wedges obtained from apparent
sounding in a concentric system (A) with apparent
resistance changes in time: B — 1 h after introduc-
ing brine, C — 24 h after introducing brine, after
Mieszkowski and Porzezynski (2006)

1 — resistance 30-80 Qm; 2 — 80—100 Qm;
3 — >150 Qm; 4 — lines of measurement;
5 — axes of sand-wedges
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Okazalo sig¢ jednak, ze wyniki tak przepro-
wadzonych pomiarow nie do konca spehily
oczekiwania. Obraz uktadu zmian oporno$ci nie
jest jednoznaczny, a drogi migracji solanki oka-
zaly si¢ nieczytelne i pourywane. Przyczyna tech-
niczng z pewnos$cia mogla by¢ stosunkowo nie-

wielka objetos$¢ roztworu. Inna przyczyna mogla
tkwi¢ w nie do konca przewidzianym utozeniu
warstw skalnych i ucieczka roztworu wgtab pro-
filu, bezposrednio do warstwy zwiréw podsciela-
jacych gling. Dyskusja na ten temat przeprowa-
dzona bedzie w dalszej czesci pracy.

POLOZENIE ORAZ ZARYS BUDOWY GEOLOGICZNEJ I RZEZBY
OBSZAROW TESTOWYCH W SWIETLE DOTYCHCZASOWYCH BADAN

POJEZIERZE SUWALSKIE

Pojezierze Suwalskie to region obejmujacy
poinocno-wschodni skrawek Polski i w ujeciu
fizycznogeograficznym  (Kondracki  1994)
dzieli si¢ wzdluz doliny Czarnej Hanczy na
cze$¢ zachodnia i wschodnig. Wraz z Puszcza
Romincka na potnocy i ROwninag Augustowska na
poludniu wchodzi w sktad Pojezierza Litew-
skiego. Od zachodu graniczy z Pojezierzem Ma-
zurskim. Powierzchnia Pojezierza nosi cechy
rzezby milodoglacjalnej, co wyraza si¢ duzymi
deniwelacjami (ponad 100 m), §wiezoScig i roz-
maitoscia form lodowcowych i rzecznolodow-
cowych. Maksymalna wysokos¢ bezwzgledna
dochodzi do 300 m n.p.m. na Pojezierzu
Wschodniosuwalskim, a do 240 m n.p.m. na Po-
jezierzu Zachodniosuwalskim. Na obszarach wy-
soczyzn polodowcowych dobrze wyrazone sa
formy aktywnego lodu (moreny czotowe, czgsto
spietrzone, ozy) oraz formy martwego lodu (ke-
my, moreny martwego lodu). Towarzysza im
réznokierunkowe rynny lodowcowe oraz po-
wierzchnie sandrowe (rys. 13). Uklad moren
czotowych wskazuje wyraznie, ze rzezba tego
terenu uksztaltowana jest przez loby lodowcowe
rozwijajace si¢ z réznych kierunkow. Najwaz-
niejsze z nich to lob Rospudy w czeséci zachod-
niej oraz loby Hanczy i Sejn w czgsci wschod-
niej (Ber 1974). Malownicza rzezba tego terenu
sprawia, ze obszar Suwalszczyzny jest jednym
z najpigkniejszych krajobrazowo miejsc w Pol-
sce. Do fenomenéw przyrodniczych mozna zali-
czy¢ glazowiska w Bachanowie i Rutce, rynne
jeziora Hancza, najglebszego na Nizu Europe;j-
skim (108 m), czy zawieszong doling Gaciska
w Suwalskim Parku Krajobrazowym. Na pod-
stawie badan kartograficznych i geologiczno-
geomorfologicznych (Ber 1967, 1968, 1974,
1982, 1990, 1998; Krzywicki 1993; Lisicki
1993, 1998) moreny czotowe wystepujace na
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tym obszarze zgrupowano w pig¢ glownych
ciagow. Najdalej na potudnie wysunigty ciag
moren (I) w rejonie Augustowa wyznacza mak-
symalny zasigg ladolodu stadialu gtownego
(leszczynsko-pomorskiego) zlodowacenia Wisty
(Ber 1982, 2000). Kolejne reprezentuja fazy
recesyjne stadialu gléwnego zlodowacenia Wi-
sty (Krzywicki 1993, 2002; Lisicki 1993).
Sprawa wieku moren bedzie omdéwiona w na-
stgpnym rozdziale. Osady czwartorzedowe Poje-
zierza Suwalskiego maja zréznicowana miaz-
sz0$¢, od okoto 150 m na potudniu do okoto 300
m na potnocy. W najpeiejszych profilach
wiertniczych wyr6zniono 11 poziomoéow glacjal-
nych i 6 serii interglacjalnych (Ber 2009). Zlo-
dowacenie Wisly reprezentowane jest na ogot
przez 2 warstwy gliny lodowcowej lezace ponad
osadami interglacjatu eemskiego, udokumentowa-
nymi w profilach Smolniki, Btazkowizna i Szwaj-
caria (Borowko-Dtuzakowa, Halicki 1957;
Ber 1974, 2000; Ber ef al. 1998; Kenig 1998).
Dolna glina najczesciej korelowana jest ze sta-
diatem Swiecia albo z faza leszczynska, a dolna
z faza pomorska ostatniego zlodowacenia. Zmien-
na miazszo$¢ osadow czwartorzgdowych wynika
nie tylko ze zrdéznicowania wspolczesnej po-
wierzchni, ale tez z rzezby podloza. Zwlaszcza
w rejonie Sejn 1 na polnoc od Suwatk deniwelacje
stropu podloza sa znaczne, od 60 m p.p.m. do 20 m
n.p.m. Podtoze to stanowia zwykle skaty paleoce-
nu, eocenu i rzadziej mastrychtu. Rejon Suwalsz-
czyzny znany jest tez z wysokiego potozenia pod-
oza krystalicznego. W rejonie Sejn wystepuje ono
400 m p.p.m., w czgsci centralnej 600 m p.p.m.,
dopiero w rejonie Goldapi obniza si¢ znacznie do
1500 m p.p.m. (Juskowiak 1993). Centralna
czg$¢ krystaliniku tej czesci platformy wschod-
nioeuropejskiej stanowi suwalski masyw anorto-
zytowy. Obraz budowy geologicznej masywu
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Rys. 13. Pojezierze Suwalskie na mapie geologicznej Polski wg Marksa et al. (2006)

Wi — maksymalny zasigg ladolodu zlodowacenia Wisty; Pm — zasigg ladolodu w czasie fazy pomorskiej zlodowacenia Wisly;
holocen i zlodowacenie Wisty: 3 — mady, torfy i namuty, 5 — piaski eoliczne, 11 — piaski i Zwiry rzeczne, 12 — piaski i mulki je-
ziorne; zlodowacenie Wisty: 13 — ily i mutki zastoiskowe, 14 — piaski i zwiry sandrowe; 15 — piaski i mutki kemow, 17 — zwiry,
piaski, glazy i gliny moren czotowych, 18 — gliny lodowcowe; zlodowacenia srodkowopolskie: 23 — ity, mutki i piaski zasto-
iskowe, 24 — piaski i zwiry sandrowe, 25 — piaski i mutki kemow, 27 — zwiry i piaski moren czotowych, 28 — gliny lodowcowe

Suwalki Lakeland on the geological map of Poland after Marks et al. (2006)

Wi — maximum extent of the Vistulian ice-sheet; Pm — ice-sheet extent during the Pomeranian phase of the Vistulian Glaciation;

Holocene and Vistulian Glaciation: 3 — muds, peats and organic silts, 5 — aeolian sands, 11 — fluvial sands and gravels, 12 — lake
sands and silts; Vistulian Glaciation: 13 — ice-dammed clays and silts, 14 — outwash sands and gravel, 15 — kame sands and silts,
17 — end moraines gravels, sands, boulders and tills, 18 — tills; Middle-Polish Glaciation: 23 — ice-dammed clays, silts and sands,

24 — outwash sands and gravels, 25 — kame sands and silts, 27 — end moraines gravels and sands, 28 —tills

jest skomplikowany, sktada si¢ nan 48 zespotow
skalnych oraz wystepujacych obocznie jednostek:
norytowej, gabronorytowej i diorytowej, granito-
idowej, granitognejsowej i gnejsowej (Jusko-

wiak 1993). Cala strefa intruzji jest silnie spg-
kana i zuskokowana (Saternus 1993), co nie
pozostalo bez wptywu na wyksztalcenie osadow
kenozoicznych (Ber, Ryka 1998).

POJEZIERZE DOBRZYNSKIE

Obszar Pojezierza Dobrzynskiego potozony
jest pomiedzy Kotling Plocka, Dolina Drwecy,
Garbem Lubawskim, Roéwnina Urszulewska
i Wysoczyznami Ciechanowska i Plocka (Kon-
dracki 1994). W morfologii Pojezierza mozna
zauwazy¢ kilka stref o odmiennym charakterze
powierzchni (rys. 14). Dominuje strefa wysoczyzn
polodowcowych ptaskich (na S od Jeziora Ostro-
wite, na N od Lipna, w rejonie Steklina) lub fali-
stych (np. w rejonie Chrostkowa, czy na S od
Lipna) o wysokosciach w przedziale 120-140 m
n.p.m., zbudowanych gtéwnie z glin lodowco-

wych (Kotarbinski 1978). Nieco nizej potozone
(120-110 m n.p.m.) sa plaskie powierzchnie row-
niny akumulacji wodnolodowcowej, najlepiej
rozwinigte w potudniowo-wschodniej czgsci Poje-
zierza (Kotarbinski 1978, 2001). Na tym tle
wyraznie widoczne sa strefy pagéréw moren kon-
cowych, utozonych w tuki i tancuchy. Ich kulmi-
nacje przekraczaja 150 m n.p.m. Nechay (1927)
wyrdznit cztery glowne ciagi morenowe, nierzadko
o charakterze moren spigtrzonych, bedace zapisem
faz rozwojowych ostatniego ladolodu w rejonie
Ostrowitego i Orlowa, Lipna i Zuchowa oraz
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Rys. 14. Pojezierze Dobrzynskie na mapie geologicznej Polski wg Marksa et al. (2006)

objasnienia jak na rys. 13

Dobrzyn Lakeland on the geological map of Poland at scale after Marks et al. (2006)

explanations as in Fig. 13

najwigksze ciagnace si¢ od Gorzna do Chrostko-
wa. Tworza je zazwyczaj nagromadzenia materia-
hu grubej frakcji, zwiry i piaski, ale zdarzaja si¢
tez formy zbudowane z drobnoziarnistego, war-
stwowanego materiatu. W budowe moren spig-
trzonych zaangazowane sa czgsto osady neogen-
skie, podniesione glacitektonicznie pod po-
wierzchni¢ terenu, na przyklad w Szpetalu
(Skompski 1972; Lamparski 1983, 1987).
Charakterystyczny jest uktad przestrzenny moren
tworzacych zarysy lobow lodowcowych, co ma
niezwykle wielka wage w probach opracowania
modelu deglacjacji ostatniego ladolodu na tym
terenie. Takie loby we wspotczesnej powierzchni
mozna zaobserwowa¢ migdzy innymi w rejonie
Ignackowa, Suszewa, Witkowa, Zbojna i Nadroza
(Lamparski 1991).

Na przedpolu gtownej strefy morenowej bie-
gnacej przez centralng czg$¢ Pojezierza rozprze-
strzeniaja si¢ rowniny akumulacji wodnolodow-
cowej (rys. 14), z ktorych najwigksza jest Rowni-
na Urszulewska wyrdzniona przez Kondrac-
kiego (1994) jako odrebny region fizycznoge-
ograficzny. W niniejszym opracowaniu Rownina
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Urszulewska traktowana jest jako czg¢§¢ Pojezie-
rza.

Na zapleczu moren wystepuja zwykle obni-
zenia koncowe, z licznymi formami wytopisko-
wymi (kemy, terasy kemowe, rowniny pojezierne).
Ozy sa najczesciej wyksztalcone w postaci paro-
metrowe] wysokosci  wydtuzonych pagorkow
piaszczysto-zwirowych. Czesto wystepuja w dnach
rynien polodowcowych, na przyktad w Hucie-
Chojno, koto Nadroza, czy w Plonczynku, na pot-
noc od Dobrzynia nad Wista (Lamparski 2001).

Najbardziej niezwykta i rzadko spotykana
gdzie indziej forma rzezby glacjalnej, a z ktorej
Pojezierze Dobrzynskie stynie, sa drumliny. Pola
liczace setki, stosunkowo niewielkich, wydhizo-
nych form sg najlepiej zachowane w okolicy
Zbojna, Klonowa i Gorzna. Zbudowane sa naj-
czesciej z dwoch warstw gliny rozdzielonej ma-
terialem piaszczysto-zwirowym (Jewtucho-
wicz 1956; Olszewski 1994, 1997; Stupski
2005). Tworza charakterystyczna, pagorkowata
jak tarka powierzchnig.

Rzezbg tego terenu urozmaicaja rynny po-
lodowcowe ukladajace si¢ w wielokilometrowe



ciagi 1 przecinajace si¢ pod réznym katem. Tak
zroznicowany genetycznie zestaw form rzezby
powoduje duze deniwelacje powierzchni (ponad
100 m). Ogolne nachylenie powierzchni ma kie-
runeck NW i W. Dopehieniem morfologii po-
wierzchni, uksztaltowanej gltéwnie przez procesy
lodowcowe, sa tu elementy rzezby rzecznej
i eolicznej. Doliny rzeczne czgsto wykorzystuja
szlaki przeptywow wodnolodowcowych i rynny
polodowcowe (Andrzejewski 1985). Na roz-
legtych obszarach réwnin sandrowych i w strefach
kontaktu z doling Wisty rozwinely sig liczne i nie-
zwykle czytelne wydmy oraz pola piaskow prze-
wianych.

Mimo ze miazszo$¢ osadow czwartorzedo-
wych na Pojezierzu Dobrzynskim miejscami
znacznie przekracza 200 m, to niektore elementy
rzezby powierzchni nawiazuja do morfologii
podioza wyksztalconego na ogot w postaci migk-
kich osadéow miocenu lub pliocenu (Kotarbin-
ski 1978; Lamparski 1983, 1991). Cecha cha-
rakterystyczna tego podloza jest wystepowanie
szeregu glebokich depresji glacitektonicznych
rozdzielonych elewacjami. Zagadnienia te zostaly
rozpoznane i opisane przez Lamparskiego
(1983), a aktualne badania geologiczne na tym
terenie potwierdzaja taki uktad struktur (Dzier-
zek 2008). Najpehiejsze profile osadow czwar-
torzedowych znajdowane sa wlasnie w rejonach
depresji. W okolicach Mochowa wystgpuja miaz-
sze (do 110 m) pakiety glin zlodowacenia Narwi
oraz nieco ciensze warstwy mtodszych zlodowa-
cen: potudniowopolskich — 60 m, srodkowopol-
skich — 30 m i pdétocnopolskich — 50 m (Lam-
parski 1983). Pomiedzy glinami lodowcowymi
leza miazsze kompleksy piaszczysto-zwirowe

1 mutowo-ilaste zaliczane do interglacjalow podla-
skiego, mazowieckiego i1 eemskiego (Lamparski
1983). Brak profilow z udokumentowanymi pale-
obotanicznie osadami interglacjalnymi sprawia, ze
stratygrafia osadow czwartorzedowych Pojezierza
nie jest ostatecznie rozpoznana. Sa na Pojezierzu
rowniez miejsca ze znikoma pokrywa osadow
czwartorzedowych, na przyktad w okolicach Rypi-
na, Steklina, czy Dobrzynia nad Wisla.

Z analizy sposobu wystgpowania osadow
czwartorzedowych na Pojezierzu wynikaja dwa
zasadnicze wnioski, wazne do dalszych rozwa-
zan: 1 — ukierunkowanie S$ladow lobow we
wspotczesnej powierzchni jest miejscami zbiezne
z ukierunkowaniem depresji w podtozu czwarto-
rzedu, czyli NW-SE; 2 — osady mtodszych zlo-
dowacen sg coraz mniej zaangazowane w procesy
glacitektoniczne (Dzierzek 2007, 2008).

W dotychczasowych badaniach geologicz-
nych w obregbie kompleksu osadéw zlodowace-
nia Wisly na Pojezierzu Dobrzynskim wyr6z-
niano jedna (Churski et al. 1978; Kotarbin-
ski 1999b, 2000), dwie (Skompski, Stowan-
ski 1970b; Lamparski 1979b, 1989b) lub trzy
gliny lodowcowe (Lamparski 1981; Dzierzek
2007). Jednak pozycja stratygraficzna tych glin
nie jest jednoznaczna. Wynika to z matej liczby
stanowisk z dobrze okreslona pozycja wiekowa
osadow interglacjalu eemskiego oraz z niepew-
nych kryteriow rozpoziomowania osadow uzna-
wanych za pochodzace z najmlodszego zlodo-
wacenia. Jak dotychczas, w obregbie Pojezierza
osady interglacjalu eemskiego udokumentowano
palinologicznie w profilach Studzieniec i Babiec
Piaseczny koto Sierpca (Kotarbinski, Kru-
pinski 1995) oraz Nadolnik (Krupinski 2005).

WYSOCZYZNA DROHICKA

Wysoczyzna Drohicka jest najdalej na potu-
dniowy zach6d wysunigtym mezoregionem pod-
prowincji Wysoczyzny Podlasko-Biatoruskiej
(Kondracki 1994). Od zachodu i pétnocy ogra-
niczona jest dolina Bugu i dolina rzeki Nurzec
(rys. 15). Dolina Bugu ma tu charakter przetomu
przez obszary wysoczyznowe i1 nazywana jest
Podlaskim Przetomem Bugu. W okolicach Dro-
hiczyna rzeka Bug zmienia gwattownie swoj
kierunek z WNW na NNW 1 wilaénie ta czesé
wysoczyzny poddana byla szczegdtowej anali-
zie. Lezy w calo$ci poza maksymalnym zasig-
giem ladolodu zlodowacenia Wisty.

Wyréwnana powierzchnia Wysoczyzny
Drohickiej jest typowa dla zdenudowanych ob-

szarow z okresu zlodowacen $rodkowopolskich.
Wystepuje na wysokosci 135-180 m n.p.m.
Z rzadka tylko urozmaicona jest wzniesieniami
przekraczajacymi 200 m n.p.m. — sa to najcze¢-
$ciej moreny czotowe, nasady stozkow sandro-
wych 1 ozy. Liczba form lodowcowych i sposob
ich wystgpowania stoi w wyraznym kontrascie do
wyzej opisywanych regionéw lezacych w zasiggu
ostatniego zlodowacenia.

W  omawianym poludniowo-zachodnim
fragmencie powierzchnia wysoczyzny lezy 135—
150 m n.p.m. i generalnie nachylona jest w kie-
runku zachodnim i potudniowym. Charaktery-
stycznym rysem rzezby powierzchni tej czgsci
wysoczyzny sa prostolinijne doliny o tagodnych
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Rys. 15. Wysoczyzna Drohicka na mapie geologicznej Polski wg Marksa et al. (2006)

Wa — zasigg ladolodu w czasie stadiatu Warty; pozostate objasnienia jak na rys. 13

Drohiczyn Plateau on the geological map of Poland after Marks et al. (2006)

Wa — ice-sheet extent during the Wartian Stadial; other explanations as in Fig. 13

zboczach, uchodzace prawie prostopadle do do-
liny Bugu. W ulozeniu tych obnizen dominuja
kierunki zblizone do W-E i N-S (NNW-SSE).
Dno doliny Bugu potozone jest na wysokosciach
105-110 m n.p.m. i obfituje w liczne meandry
szerokopromienne i odsypy meandrowe oraz
niewielkie wydmy (rys. 15). Deniwelacje po-
wierzchni si¢gaja na tym terenie 75 m, ale doty-
cza glownie réznicy pomigdzy dnem doliny Bugu
a kulminacjami wysoczyznowymi. W obrebie
samej wysoczyzny roznice wysokos$ci wynosza
kilkanascie metrow. Stok erozyjny wysoczyzny
jest bardzo dobrze wyrazony stroma, a miejscami
pionowa skarpa (Goéra Zamkowa w Drohiczynie),
zbudowana w duzej mierze z gliny zwalowe;.
Powierzchnig¢ wysoczyzny w tym rejonie bu-
duje glina lodowcowa, miejscami przykryta cien-
ka (do 2 m) pokrywa osadéw fluwioglacjalnych
(Nitychoruk et al. 2008a, b). Miazszo$¢ gliny
waha si¢ od jednego do kilku metrow. Glina ta

pochodzi ze zlodowacenia Warty (Marks 2004;
Nitychoruk et al. 2008a, b). W swietle nowych
propozycji podziatu stratygraficznego moze byc¢
traktowana jako odpowiednik stadialu Warty
(Lindner 2005; Lindner, Marks 2008). Pod
gling wystgpuja osady piaszczysto-zwirowe oraz
zastoiskowe, a nizej glina zwalowa o kilkume-
trowej migzszosci, ze stadialu maksymalnego
zlodowacenia Odry, podscielona seria piaszczy-
sto-zwirowa genezy wodnolodowcowej. W profi-
lu Sledzianéw nawiercono ponizej tych warstw
osady organogeniczne z interglacjalu mazo-
wieckiego (Nitychoruk ef al. 2008a, b). Osady
te spoczywaja na miazszach glinach lodowco-
wych wigzanych ze zlodowaceniem Sanu II. Pro-
fil osadow plejstocenskich w tym terenie konczy
si¢ seria drobnopiaszczysta i mutkowo-itowa
1 tacznie ma miazszos$¢ okoto 160 m. Na gleboko-
sci okoto 35 m p.p.m. zanotowano strop osadow
miocenu stanowiacych podtoze czwartorzedu.

WYBRANE REJONY TATR WYSOKICH

Do analizy wybrano doliny Tatr Wysokich:
otoczenie Morskiego Oka wraz z Doling Rybiego
Potoku, Doling Pigciu Stawow wraz z Doling Roz-
toki oraz Doling Suchej Wody wraz z czeg$cia Do-
liny Gasienicowej (rys. 16). Wybrane doliny
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tatrzanskie oprocz pewnych r6znic majg wspolne
cechy. Charakteryzuje je:

— $wiezy charakter rzezby w postaci ostrych
grani, stromych $cian skalnych, wyrazisto§¢ form,
duze deniwelacje, nieréwny profil podluzny



Rys. 16. Wybrane doliny Tatr Wysokich na mapie geologicznej wg Bac-Moszaszwili et al. (1979)

1 — granitoidy trzonu krystalicznego; 2 — piaskowce, dolomity, wapienie i tupki triasowe; 3 — wapienie, piaskowce i tupki
jurajskie; 4 — wapienie kredowe; 5 — wapienie i zlepience paleogenskie; 6 — piaski, zwiry, glazy oraz gruzowiska i blokowi-

ska czwartorzgdowe

Selected valleys of the High Tatra Mts. on the geological map after Bac-Moszaszwili et al. (1979)

1 — granitoid rocks of the crystalline core; 2 — Triassic sandstones, dolomites, limestones and shales; 3 — Jurassic limestones,
sandstones and shales; 4 — Cretaceous limestones; 5 — Palacogene limestones and conglomerates; 6 — Quaternary sands, gra-

vels, boulders, rubbles and larges blocks

— zlozona budowa, obejmujaca w goérnych
czesciach dawne pola firnowe lodowcow z sys-
temem pigtrowych cyrkow bocznych, progi
skalne, U-ksztattna forme¢ doliny lodowcowe;j
oraz boczne doliny, czesto zawieszone;

— stosunkowo niewielki inwentarz osadow
glacjalnych i ogolnie mata miazszo$¢ osadow
czwartorzegdowych;

— wystgpowanie jezior w dawnych cyrkach,
z ktorych biora poczatek potoki odprowadzajace
wody na przedpole Tatr.

Dolina Rybiego Potoku ma dlugo$¢ 5,5 km,
liczac od potudniowego brzegu Czarnego Stawu

po ujscie do Biatki (rys. 16). Poczatek doliny ma
charakter pigtrowego kotta. Najwazniejsza jego
czg$¢ stanowi przeglebiony kociol Morskiego
Oka, nad ktoérym zawieszony jest (200 m) kociot
Czarnego Stawu. Na otaczajacych Morskie Oko
i Czarny Staw $cianach skalnych, najwyzszej
czgsci Tatr z Rysami (2499 m n.p.m.), Miegu-
szowieckimi Szczytami (2438 m n.p.m.), Cu-
bryna (2375 m n.p.m.), Zabimi Szczytami
(2146 m n.p.m.), amfiteatralnie zawieszone sa
mniejsze kotly, migdzy innymi Wielki Miggu-
szowiecki, Maty Migguszowiecki, Dolinka za
Mnichem, Czarnostawianski Wyzni. System ko-
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ttow otoczenia Morskiego Oka konczy si¢ na wy-
sokosci okoto 1400 m n.p.m. na progu nadbudo-
wanym moreng koncowa, na ktorym zbudowano
najbardziej znane w Polsce schronisko. O rozmia-
rach przeobrazen lodowcowych $wiadczy glebo-
ko$¢ mis jeziornych: 76 m dla Czarnego Stawu
i 50 m dla Morskiego Oka. Deniwelacje w obre-
bie strefy kottow wynosza 1150 m, liczac od dna
Morskiego Oka do wierzchotka Rysow. Za strefa
morenowa w zamknigciu Morskiego Oka rozpo-
czyna si¢ ztob lodowcowy, ktory ciagnie sig
w kierunku potudniowo-wschodnim na odle-
glos¢ okoto 3,5 km, a dno obniza si¢ do 1080 m
n.p.m. Jego szerokos¢ wynosi okoto 400 m. Po-
lodowcowa Dolina Rybiego Potoku jest zawie-
szona w stosunku do doliny Bialki. Slady dzia-
falnosci lodowca w dolinie Rybiego Potoku
mozna znalez¢ 200 m nad poziom dna (Klima-
szewski 1988). Na zboczach doliny, zwtaszcza
lewym, zachowane sa miejscami dobrze czytelne
waly morenowe, wyznaczajace zasi¢gi wysoko-
sciowe lodowca (gldwnie wiirmskiego), a w dnie
doliny wystepuje szereg moren czotowych, bg-
dacych sladami oscylacyjnego etapu deglacjacji.
Ptaskie dno doliny wyscielone jest osadami mo-
renowymi i fluwioglacjalnymi.

Dolina Pigciu Stawow Polskich (DPSP) i Do-
lina Roztoki sktadaja si¢ w potezng formeg o dtu-
gosci okolo 8 km (rys. 16), przeobrazong przez
lodowce plejstocenskie. Jej profil podtuzny obej-
muje kilka progéw skalnych i ptaskich odcinkéw
o roznych dlugosciach. Dolina Roztoki ciagnie
si¢ od progu DPSP z Siklawa (200 m wysokosci
wzglednej) do progu Wodogrzmotow Mickiewi-
cza. Dno doliny lezy od 1450 m n.p.m. do okoto
1200 m n.p.m., przy czym jej wylot w stosunku
do dna Doliny Bialki jest zawieszony okoto
100 m. Dolina Roztoki jest zdaniem Klima-
szewskiego (1988) niepelnym ztobem lodow-
cowym, nie byla wypetmiona lodom w calosci.
Podciosy lodowcowe sa lepiej czytelne na zbo-
czach Opalonego, gdzie siggaja tam do 250 m
nad dno doliny. Zbocza o ekspozycji potnocnej
(Wotoszyn) sa mniej strome, co tworzy asyme-
tryczny profil poprzeczny doliny. Jej dno,
o zmiennej szerokosci od 350 do 50 m, wyScie-
lone jest osadami morenowymi, zboczowymi,
rzadziej aluwiami, a miejscami w jego obrgbie
odstania si¢ wygtadzone podioze skalne (Bac-
Moszaszwili et al. 1979).

W goérnym odcinku 260 m nad Dolina Roz-
toki zawieszona jest Dolina Buczynowa — typowy
kociot lodowcowy, stanowiacy w plejstocenie
jeden z wielu bocznych cyrkéw zasilajacych
glowny lodowiec Pigciu Stawow. Rozmiary Doli-

30

ny Buczynowej s niewielkie, 950 x 400 m,
a w profilu podtuznym mozna wyrézni¢ dwa po-
ziomy dna: 1700-1740 m n.p.m. i 1800 m n.p.m.
Dno doliny jest calkowicie wystane osadami gru-
zowymi: lodowca gruzowego, piargdw oraz dwoch
systemow moren koncowych (Dzierzek, Nity-
choruk 1986).

DPSP wraz z przylegtymi, wyzej potozo-
nymi dolinami bocznymi tworzy rozlegly cyrk
lodowcowy, bedacy w plejstocenie polem firno-
wym jednego z najwigkszych lodowcow tatrzan-
skich. Dno tej doliny jest wyraznie wydtuzone:
4 km dhugosci 1 0,4-0,9 km szerokosci, wycigte
w calosci w granitoidach trzonu krystalicznego
Tatr (Bac-Moszaszwili et al. 1979). Polozone
jest w od 1664 do 1900 (1990) m n.p.m.,
a w profilu podtuznym wykazuje kilka stopni.
Najnizszy poziom tworzy rejon rynien glacjal-
nych Wielkiego 1 Przedniego Stawu, posredni
stanowi szeroki obszar na pdtoc od Czarnego
Stawu, najwyzszy obejmuje dno Dolinki pod
Kotem. Do gtownej doliny uchodza, czgsto od-
dzielone od jej dna wyraznym progiem, boczne
kotty: Czarnej Lawki, Szpiglasowej, Miedziane-
go, Opalonego, Dolina Pusta. Otaczajaca doling
ostra gran obejmuje szczyty ,,dwutysigecznikow”:
Opalonego (2114 m n.p.m.), Miedzianego (2233
m n.p.m.), Szpiglasowego Wierchu (2172 m
n.p.m.), Gladkiego Wierchu (2065 m n.p.m.),
Walentkowego Wierchu (2157 m n.p.m.), Swi-
nicy (2301 m n.p.m.), Matego Koziego i Ko-
ziego Wierchu (2291 m n.p.m.) i Buczynowej
Straznicy (2242 m n.p.m.). Deniwelacje si¢gaja
zatem 715 m, liczac od szczytu Swinicy do dna
Wielkiego Stawu (rys. 16).

Swiadectwem  dziatalnosci  lodowcowej
w dolinie jest szereg form erozyjnych, takich jak
barki i podciosy lodowcowe, wygtady i mutony,
misy i wanny stawow, oraz akumulacyjnych, jak
pokrywy fluwioglacjalne, waly moren konco-
wych, lodowce gruzowe (Dzierzek et al. 1986;
Dzierzek, Nitychoruk 1986; Klimaszew-
ski 1988).

W rozwazaniach paleogeograficznych naj-
wazniejsza jest analiza wystgpowania barkow
lodowcowych 1 moren czotowych, ktore to po-
zwalaja na wyznaczenie zasiggu lodowca. Barki
lodowcowe i zwiazane z nimi podciosy (Kli-
maszewski 1988) profilu stoku manifestuja si¢
jako charakterystyczne sptaszczenia (barki)
1 towarzyszace im pionowe fragmenty S$cian
skalnych (podciosy). W DPSP wystepuja trzy
poziomy barkéw lodowcowych. Najwyzszy
ciagnie si¢ od Dolinki Pustej do Buczynowej na
poziomie 1895-1760 m n.p.m. Dwa nizsze moz-



na obserwowac we fragmentach po obu stronach
doliny w przedziatach wysokosciowych 1810—
1720 m n.p.m. i 1755-1685 m n.p.m. (Haken-
berg 1959; Dzierzek et al. 1986; Klima-
szewski 1988). Wystepuja takze w dolinach
bocznych, migdzy innymi w Pustej Dolince na
trzech poziomach wysokosciowych w przedziale
1980-1870 m n.p.m. (Makos 2006; Makos,
Nowacki 2009). Nad Wielkim Stawem leza
one bardzo blisko siebie, tworzac charaktery-
styczny profil schodkowy poludniowego zbocza
Doliny. Barki lodowcowe powstaty w wyniku
erozyjnej dzialalnosci lodowcoéw, a granice
bark/podcigcie wyznaczaja paleogeograficzna
granice¢ 16d/powierzchnia skalna w kazdym eta-
pie erozji lodowcowej. W najwyzszy, najstarszy
system zlobu lodowcowego wlozone sa kolejno
mlodsze, powstate w kolejnych transgresjach
lodowcowych. Co do wieku i rangi lodowcow
odpowiedzialnych za powstanie barkéw nie ma
jednoznacznego pogladu. Hakenberg (1959)
uznal, ze poszczegdlne barki powstawaty w ko-
lejnych zlodowaceniach. Jednak dobry stan za-
chowania tych form, ich podobna ,.§wiezo$¢” we
wszystkich przedziatach wysokosciowych po-
zwala przypuszczaé, ze wszystkie barki pocho-
dza z ostatniego zlodowacenia, a moze nawet
z ostatniego stadialu (Makos 2006).

Moreny koncowe zachowane sa najlepiej
w DPSP, za§ w obrgbie Doliny Roztoki ich stan
zachowania jest zly, z powodu zniszczenia przez
erozje potoku i procesy stokowe. Najwigksze mo-
reny koncowe zlokalizowane sa na progu doliny
w okolicach Przedniego Stawu. Maja posta¢ tuko-
wato wygietych walow, o wysokosci wzglednej
kilkunastu metréw. Zbudowane sa najczescie]
z grubookruchowego material skalnego. Kolejna
strefa moren zaznacza si¢ na progu pomigdzy
Wielkim a Czarnym Stawem. W gore doliny wy-
stepuja jeszcze co najmniej dwa systemy moren
koncowych na poziomie 1850-1880 m. Dobrze
czytelne s tez morenowe zamknigcia cyrkow
bocznych w Dolince Pustej czy Buczynowej. Mo-
reny te wigzano z zasiggami recesyjnych faz ostat-
niego lodowca (Lindner ef al. 1990).

System doliny Suchej Wody wraz z Doling
Gasienicowa (rys. 16), dolinami bocznymi oraz
Doling Panszczycy tworzy obszar najwigkszego
rozprzestrzenienia osadow czwartorzedowych
w Tatrach. Dolina Gasienicowa, sktadajaca si¢
z Doliny Stawoéw Gasienicowych oraz Doliny
Czarnego Stawu Gasienicowego, to forma prze-

obrazona w cyrk lodowcowy o skomplikowane;j
budowie, rozgal¢ziony, przechodzacy w rejonie
progu Hali Gasienicowej w ziob Doliny Suchej
Wody, ktory taczy sig ze ztobem Doliny Pansz-
czycy (Klimaszewski 1988). Wylot doliny
lezy na wysokosci 1050 m n.p.m., a schodkowy
profil podtuzny wznosi si¢ do poziomu 1868 m
n.p.m. (Zadni Staw Gasienicowy) i 1886 m
n.p.m. (dno Kotta Swinickiego). Dhugo$é doliny
przekracza 8 km. Specyfika tej doliny polega na
tym, ze w odroznieniu od opisanych wyzej sys-
temow dolin lodowcowych szerokos¢ kotta ga-
sienicowego i potaczonych ztobéw Suchej Wody
i Panszczycy jest dos¢ zblizona (do 15 km). Jest
to wynik budowy geologicznej (czg$¢ przypa-
dajaca na kotly zbudowana jest przewaznie
z granitoidow, natomiast ziob wycigty jest
w skatach osadowych) oraz wzmozonej erozji
lodowcowej w strefie koncowej (Klimaszew-
ski 1988). Tam wlasnie jezor Suchej Wody 1a-
czyt si¢ z jezorem lodowca Panszczycy, w wyni-
ku czego powstat system najlepiej wyksztatco-
nych moren czotowych w Tatrach. Na temat wie-
ku i sposobu rozmieszczenia moren czolowych
w rejonie Toporowych Stawow u wylotu Suchej
Doliny panuja rozbiezne poglady, ale wigkszos¢
badaczy jest zgodna co do tego, ze zewngtrzna
morena reprezentuje zasigg maksymalny lodowca
w Wiirmie, za§ waly wewngtrzne reprezentuja
milodsze stadia recesyjne (Halicki 1930; Kli-
maszewski 1988; Dzierzek et al. 1999;
Baumgart-Kotarba, Kotarba 2001). Dno
Doliny Suchej Wody wyscielone jest materiatem
morenowym i fluwioglacjalnym oraz osadami
aluwialnymi potoku Sucha Woda. W gére doliny
zaznaczaja si¢ kolejne moreny czotowe i boczne
begdace $wiadectwem deglacjacji  lodowca.
W obrebie wielostopniowego cyrku Doliny Ga-
sienicowej material morenowy jest utozony cha-
otycznie i wyznaczenie stadiow recesyjnych na-
strgcza pewne trudnosci. Duza czg$¢ pokryw
z grubookruchowego materialu utozona jest
w pola tukowatych waldéw, pozostalosci po po-
znowiirmskich lodowcach gruzowych (Dzier-
zek, Nitychoruk 1986).

W $wietle najnowszych danych (Lindner
et al. 2008b, ¢; Derkacz et al. 2009; Makos,
Nowacki 2009) poglady na temat wieku i za-
siggu lodowcow tatrzanskich wymagaja cze-
sciowej weryfikacji, co bedzie rozwinigte w dal-
szej czgsci opracowania.
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PALEOGEOGRAFIA WYBRANYCH OBSZAROW W SWIETLE NOWYCH DANYCH

POJEZIERZE
Wiek gléwnych ciagdw moren recesyjnych

Analiza geomorfologiczna Pojezierza Suwal-
skiego pozwolita na zgrupowanie istniejacych tu
moren w pie¢ ciagdbw (rys. 17), poczawszy od
maksymalnego zasiggu w rejonie Augustowa (Ber

SUWALSKIE

1982, 2000; Krzywicki 2002) do najmtodszych
moren tak zwanej subfazy szeszupskiej fazy
pomorskiej (Krzywicki 1993, 2002; Lisicki
1993). Datowanie glazéw narzutowych z tego
terenu metoda kosmogenicznego *°Cl pozwolito
posrednio okresli¢ wiek wyroznionych moren.
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Rys. 17. Wiek gltazow lodowcowych wg Dzierzka i Zredy (2007) na tle zasiggu moren recesyjnych

Pojezierza Suwalskiego

wg Mojskiego (1967)

1 — wysoczyzny plaskie; 2 — wysoczyzny faliste; 3 — moreny czolowe; 4 — moreny spigtrzone; 5 — sandry; 6 — wydmy;
7 — rynny lodowcowe; 8 — rowniny pozastoiskowe; 9 — dna dolin; 10 — réwniny pojezierne; 11 — rowniny torfowe; 12 — rzeki
i jeziora; 13 — zasiggi faz recesyjnych ostatniego zlodowacenia (I-V wg Bera 1982, 2000, Krzywickiego 1993, 2002,
Lisickiego 1993, 1998); 14 — okolice Bachanowa (rys. 18, 20 1 22)

Age of glacial boulders after Dzierzek and Zreda (2007), with regard to the extents of glacial phases
of the last glaciation in the Suwatki Lakeland after Mojski (1967)

1 — flat plateau; 2 — undulating plateau; 3 — end moraines; 4 — push moraines; 5 — outwashes; 6 — dunes; 7 — glacial channels;
8 — ice-dammed plains; 9 — valley bottoms; 10 — lacustrine accumulation plains; 11 — peatlands; 12 rivers and lakes;
13 — extent of recessional phases of the last glaciation (I-V after Ber 1982, 2000, Krzywicki 1993, 2002, Lisicki 1993,

1998); 14 — Bachanowo area (Figs 18, 20, 22)
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Kluczowym dla okreslenia czasu formowania mo-
ren byly daty czterech wielkich gltazéw narzuto-
wych z okolic Gremzd Polskich. Wyniki dla kaz-
dego z gtazoéw lezacych w odleglosci paru kilome-
trow byly zblizone i obarczone stosunkowo nie-
wielkim btedem 19,7 + 1,0 ka (Dzierzek, Zreda
2007). Glazy leza na bliskim zapleczu pasa moren
W rejonie jeziora Wigry i w prosty sposob ich de-
pozycje mozna wigza¢ z lodem formujacym te
moreny. Same moreny nie byly datowane bezpo-
srednio. Uwzgledniajac kalibracjg, moreny te od-
powiadatyby czasowo fazie pomorskiej okreslanej
w Polsce Zachodniej wiekiem konwencjonalnym
16,5 ka (Kozarski 1995). Posérednio zatem
mozna byto okresli¢ wiek moren polozonych na
potudnie od moren wigierskich na fazg poznanska
(II) 1 chodzieska (III). Skalibrowany wiek tych
epizodow wydaje si¢ zaskakujaco ,stary”, co
wynika z przyzwyczajenia do operowania datami
konwencjonalnymi i uzywania ich jako reperow
w rozwazaniach paleogeograficznych.

Wiek najmlodszego sposrod wyznaczonych
ciagow morenowych (V) okreslono na podstawie
bezposredniego datowania gtazéw morenowych
w rejonie Lopuchowa metoda *°Cl (rys. 17).
Nalezy tu podkresli¢, ze w przypadku stanowi-
ska w Lopuchowie daty chlorowe pokazaly dwa
etapy formowania moren. Zewngtrzny wat jest
starszy 17,9 = 1,3 ka i wyznacza zasi¢g lodowca
wypehiajacego zaglebienie Szeszupy. Odpo-
wiada to na konwencjonalnej skali czasu fazie
gardzienskiej. Wal wewnetrzny z materialem
datowanym na 14,4 + 1,0 ka (Dzierzek, Zreda
2007) powstal zatem w kolejnym, jeszcze mtod-
szym etapie topnienia lodu i akumulacji glazow
morenowych. Patrzac na mapg geomorfolo-
giczng tego skrawka Polski zauwazamy obec-
no$¢ kolejnych moren potozonych na poédinoc
1 potnocny wschod od najmlodszej z wydatowa-
nych moren (rys. 17).

Sa one zapewne nieco mlodsze i zwigzane
z sukcesywna recesja ladolodu fazy gardnienskie;.
Nie nalezy wigc wyklucza¢ mozliwosci korelacji
tych epizodow z fazami opisanymi w rejonie Bal-
tyku (Mojski 2000). Niewykluczone zatem, ze
moreny poétocno-wschodniego skrawka Polski
mogly powsta¢ nawet w pdznym glacjale.

Przyporzadkowanie poszczegdlnych moren
fazom rozwoju zlodowaceniaWisty nie jest tak
jednoznaczne, jak to wynika z interpretacji dat
chlorowych. Linie wyznaczajace zasiggi lodow-
cow wymienionych faz recesyjnych ostatniego
zlodowacenia sa urozmaicone, miejscami prze-
rwane rozcigciami i obnizeniami (rys. 17). Po-
wstaly z potaczenia wyznaczonych w szczegoto-

wych badaniach kartograficznych linii grzbieto-
wych odrgbnych tukéow morenowych. Koron-
kowy ksztalt takiej linii wida¢ dobrze dla linii
wyznaczajacej zasigg tak zwanych moren sze-
szupskich. Przyczyna takiego charakteru linii
brzeznej ladolodu wynika ze sposobu transgresji
i rozwoju lodu nie tylko w postaci potokéw, ale
1 mniejszych lobow (Ber 2000). Poszczegdlne
loby mogly si¢ rozwija¢ we wilasnym tempie
i w nieco innym czasie mogly osiagna¢ maksi-
mum na liniach moren. W takim razie, jaki wiek
ma linia wyznaczajaca zasi¢g danej fazy? Takie
trudno$ci oraz subiektywne podejscie do korela-
cji morfostratygraficznej sa przyczyna wielolet-
niej dyskusji na temat wieku maksymalnego
zasiggu ladolodu zlodowacenia Wisly na obsza-
rze Polski poétnocno-wschodniej, a takze jego faz
recesyjnych (Galon, Roszko 1961; Lisicki
1993; Ber 2000; Banaszuk 2001; Krzywicki
2002).

Daty chlorowe dostarczyly dowodéw na
niesynchronicznos$¢ i1 niejednostajno$¢ procesoOw
akumulacji moren na tym obszarze, a z drugiej
strony prowokuja do spekulacji na temat tempa
proceséw lodowcowych. Moreny ciagu IV iV,
roézniagce si¢ czasem powstania o 2000 lat, poto-
zone sa w odleglosci od 1,5 do 18 km (rys. 17).
Mozna si¢ zatem pokusi¢ o okreslenie tempa
zaniku ladolodu, ktore dla tej czeSci Suwalsz-
czyzny wynosi od 9 m/rok do ponizej 1 m/rok.
Z kolei w rejonie Lopuchowa stykajace si¢ ze
sobg waly morenowe dzieli réznica czasu ich
sedymentacji okoto 3000 lat. W takim razie,
jakie jest wiasciwie tempo ruchu poszczegodl-
nych lobé6w? Rowniez dalece zréznicowane sa
wzajemne odlegltosci pomigdzy liniami zasiggow
starszych faz deglacjacji wyznaczonych ciagami
IV i Il a nawet LGM. Jesli korelacja morfo-
stratygraficzna oraz wyniki datowania sa po-
prawne, to na dtugosci 20 km czoto ladolodu fazy
IV w czgsci wschodniej (przy granicy z Litwa)
zanikato w tempie o rzad wielkosci mniejszym
w stosunku do czesci zachodniej. Wynika z tego,
ze przebieg procesow lodowcowych byt zlozony
1 nierbwnomierny w czasie i przestrzeni, nawet
dla zupetie matych, w stosunku do catosci lado-
lodu, obszarow. Rozwoj poszczegdlnych czesci
ladolodu wynikat nie tylko z praw mechaniki
lodu, ale tez z lokalnych uwarunkowan orogra-
ficznych (nieréwnos$ci podioza) czy geologicz-
nych (litologia skat podtoza, tektonika).

Dla obszaru poéinocno-wschodniej Polski
Ber i Ryka (1998) przedstawili koncepcje Sci-
stego wptywu struktury blokowej podioza na
przebieg sedymentacji w kenozoiku i zachowa-
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nia si¢ ladolodéw. O rozwoju proceséw lodow-
cowych decydowata zréznicowana reakcja na ob-
ciazenie poszczegélnych blokéw, zwlaszcza
w przypadku niewielkiej grubosci lodu. O raczej
znikomej miazszosci ostatniego ladolodu na Su-
walszczyznie $wiadcza niewielkie miazszosci glin.
Za to niektore moreny w tym rejonie maja pokazne
rozmiary i czgsto nosza $lady zaburzen. Nawet
stosunkowo cienki i czysty, ale aktywny 16d, moze
powodowa¢ duze zmiany morfologiczne. Poglady
o rozwoju zlodowacenia w postaci matych, aktyw-
nych lobéw w kierunkach uzaleznionych od zr6z-
nicowanego tektonicznie podtoza zyskaly zatem
mocne poparcie. Rowniez rzezba powierzchni,
jaka zastal pierwszy ladolod zlodowacenia Wisty,
odegrata duza role¢ w dalszym jego rozwoju. Obec-
na rzezba powierzchni Pojezierza Suwalskiego jest
bardzo ,$wieza”, glownie dlatego ze lody po-
wierzchniowe ustapily z tego obszaru stosunkowo
p6zno. Prawdopodobnie bylo tez tak w przypadku
przedostatniego zlodowacenia. Krajobraz rejonu
potozonego jeszcze dalej na potudnie (okolice
Moniek, Kolna i Sokdtki) ma cechy rzezby mtodo-
glacjalnej, a pochodzi ze zlodowacenia Warty
(por. Banaszuk 2001). Do czasu znalezienia
osadow eemskich pod przykryciem gling zwatowa
w tym rejonie nie ma mozliwosci wytlumaczenia
tego fenomenu poprzez przesunigcie maksymal-
nego zasiggu zlodowacenia Wisly (Morawski
2001). Poniewaz na razie nie sposob odtworzy¢
paleorzezbe Suwalszczyzny przed ostatnim zlodo-
waceniem to mozna zalozy¢, ze wygladata tak, jak
obecnie w rejonie poocnego Podlasia. Rzezba
z okresu zlodowacenia Warty, obecnie okreslanego
jako stadiat Warty (Lindner 2005; Lindner,
Marks 2008), moglta w tym rejonie pozostac
Swieza jeszcze i z tego powodu, Ze denudacja
w okresie interglacjatu eemskiego byta raczej zni-
koma 1 krétkotrwata. Obecno$¢ ladolodu w stadiale
Swiecia w pdhocno-wschodniej Polsce jest nie-
podwazalna, cho¢ co do jego zasigegu trwaja dys-
kusje (Ber 2000; Krzywicki 2002; Mojski
2005). Wobec pdznego ustapienia ladolodu war-
cianskiego 1 stosunkowo szybkiego kolejnego
awansu w §rodkowej czesci zlodowacenia Wisty
czas na procesy denudacji rzezby w okresie mig-
dzylodowcowym (interglacjalnym) byt w stosunku
do innych obszarow wyraznie krotszy. To thuma-
czy obraz transgresji lodowcowej w czasie zlodo-
wacenia Wisly na zasadzie rozwoju cienkich jgzy-
kéw i lobow lodowcowych, wykorzystujacych
uprzywilejowane kierunki okreslone przez gtéwne
rysy zastanej urozmaiconej rzezby podtoza.
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Zagadnienie wysp obszarow niezlodowaconych
w zasiggu ostatniego zlodowacenia

Koncepcja lobowego schematu rozwoju la-
dolodow pociaga za soba przyjecie istnienia obsza-
réow migdzylobowych i wysp wysoczyznowych
omini¢tych catkowicie lub czegsciowo (czasowo)
przez 16d. Zwolennicy teorii wysp wysoczyzno-
wych przytaczaja mocniejsze lub stabsze dowody
geologiczne lub geomorfologiczne na istnienie
takowych obszar6w na terenie objgtym przez
ostatnie zlodowacenie. NajczgSciej przytaczane
argumenty to migdzy innymi brak mozliwosci
rozdzielenia glin lodowcowych na danym obsza-
rze, odmienny sktad petrograficzny glin w obrgbie
wysp w stosunku do glin na sasiednich obszarach,
duza wysoko$¢ wzgledna obszarow migdzylobo-
wych wykluczajacych mozliwo$¢ przykrycia lo-
dem. Ogodlne schematy paleogeograficzne Nizu
Europejskiego podczas ostatniego zlodowacenia
zakladaja istnienie wysp niezlodowaconych po-
miedzy lobami jako prosta implikacje praw fizyki
lodu, bez uwzglednienia argumentow geologicz-
nych czy geomorfologicznych (Boulton i in.
2001). Na obszarze Pojezierza Suwalskiego temat
wysp wysoczyznowych byt poruszany od dawna
(Ber 1974, 1982, 2000). Argumentem na stusz-
nos¢ tej teorii byta niemozno$¢ dopasowania liczby
poziomow glin wystepujacych w wyspach do
schematow litostratygraficznych regionu i znaczny
stopien zwietrzenia materiatu zwirowego w glinie
obszaro6w wysp, niepozwalajacy na dokladniejsze
rozdzielenie stratygraficzne gliny lezacej powyzej
osadow eemskich (Kenig 1998).

Wyniki datowania osadéw lodowcowych
Pojezierza Suwalskiego kosmogenicznym izoto-
pem chloru-36 pozwolity zabra¢ glos w tej dys-
kusji. Wiek gtazow narzutowych z okolic Kru-
szek i Bachanowa (rys. 18) w zachodniej czg$ci
Suwalskiego Parku Krajobrazowego, lezacych
w obregbie najmlodszej fazy recesyjnej ostatniego
zlodowacenia (rys. 17), miescit si¢ w zakresie 28—
26 ka. Zgodnie z zasada datowania kosmogenicz-
nymi izotopami wyniki te oznaczaja, ze glazy, ale
tez ten fragment wysoczyzny nie byly od tego
czasu przykryte lodem. Skoro jednak w bezpo-
srednim sasiedztwie tego obszaru wystepuja glazy
mtodsze, to mamy tu do czynienia z przypadkiem
wyspy niezlodowaconej podczas miodszej czegsci
zlodowacenia Wisty. Z analizy wynikow datowa-
nia w innych czgSciach Pojezierza wynika, Ze
depozycja gltazow w okolicy Kruszek i Bachanowa
nastapita w czasie, gdy czoto ladolodu miato za-
sigg moren w rejonie Rowniny Augustowskiej.
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Rys. 18. Wiek gltazow lodowcowych wg Dzierzka i Zredy (2007) na tle mapy hipsometryczne;j
okolicach Bachanowa na Pojezierzu Suwalskim

[-1IT — numery poziomoéw gtazowiska; A—B — linia profilu morfologicznego (rys. 19)

Age of glacial boulders after Dzierzek and Zreda (2007), with regard to hypsometric map
of the Bachanowo area, Suwatki Lakeland

[-IIT — levels of the erratic boulder field; A—B — morphological cross-section (Fig. 19)

Szczegolowy przebieg zdarzen na obszarze skraw-
ka wysoczyzny w okolicy Bachanowa oparty na
wynikach dotowania kosmogenicznym chlorem
przedstawiony jest w oddzielnym rozdziale. Tu
podkreslony zostanie tylko fakt wystgpowania dat
,»za starych” w stosunku do okolicznych. Jakie sa
konsekwencje paleogeograficznie przyjecia tych
dat? Po pierwsze, owe ,,wyspy” niezlodowacone

BAC |
26,9+2,0
. NW BAC II
n.p.m._ 14,7+0,9
230 A
220 —
210 —|

w okolicach Kruszek i Bachanowa sa stosunkowo
miode, czyli pochodza z ostatniego zlodowacenia,
ze starszej czeSci stadialu glownego. Kolejne
transgresje lodowcowe omijaty ten obszar. Po
drugie, obszar ten narazony byt na silna erozj¢ wod
lodowcowych. Sladem pierwszego etapu niszcze-
nia jest najwyzszy poziom glazowiska w Bacha-
nowie (rys. 19).

SE

BAC Il
14,4+1,0

/A

<— Czarna Hancza

Rys. 19. Profil morfologiczny i wiek poziomow glazowiska w Bachanowie na Pojezierzu Suwalskim

Morphological profile and age of the Bachanowo erratic boulder field, Suwaltki Lakeland
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Glazy o starszym wieku wystepuja w okoli-
cach Kruszek i Bachanowa po obu stronach rynny
turtulskiej (rys. 18). Pojawiaja si¢ takze w sa-
siedztwie glazow mlodszych w nizszych po-
wierzchniach glazowiska w Bachanowie, co
mozna wytlumaczy¢ procesami stokowymi pod-
czas rozwoju doliny. W sumie sposrod 17 gltazow
wydatowanych w rejonie Bachanowa, az 6 miato
wiek z zakresu 25-28 ka (Dzierzek, Zreda
2007). Obszar, z ktorego pochodza owe ,stare”
glazy, jest bardzo maty. Nie mozna zatem okresli¢
wielkosci owego ,,nunataka wysoczyznowego”.
Sprawa jest o tyle interesujaca, ze dotyczy obszaru
pomigdzy gtéwnymi lobami tego obszaru: Rospu-
dy (potok mazurski) i Hanczy (potok litewski).
Oczywiscie dalsze proby datowania glazow

w okolicy mogtyby dostarczy¢ nowych danych
pozwalajacych na ewentualne rozszerzenie zasiggu
tej ,,wyspy”. Ale to ma mniejsze znaczenie, waz-
niejsze jest stwierdzenie samego faktu mozliwosci
omijania niektérych miejsc przez transgresje lo-
dowcowe. Z drugiej strony dhlugotrwata erozja
w okolicach Bachanowa spowodowata rozcigcie
1 ograniczenie przestrzenne by¢ moze wickszego
kiedy$ obszaru.

Analizujac rzezbg okolic Bachanowa, nalezy
rozwazy¢ rowniez inne zrodlo glazéw z najwyz-
szego poziomu gltazowego w Bachanowie i1 pagd-
row (0zow), lezacych na wschod od brzegu ryn-
ny Kozikowki (rys. 20). Cze$¢ z nich moze po-
chodzi¢ z ozdéw supraglacjalnych zwiazanych
z transgresja LGM. Sprawa wieku tego skrawka

Rys. 20. Szkic geomorfologiczny okolic Bachanowa

1 — wysoczyzny; 2 — moreny czotowe; 3 — sandry; 4 — ozy i formy szczelinowe; 5 — oz turtulski; 6 — krawedzie dolin prze-
ptywu fluwioglacjalnego; 7 — krawedzie rynny subglacjalnej; 8 — krawgdzie erozyjne; 9 — doliny boczne; 10 — numery po-

ziomow glazowiska w Bachanowie

Geomorphological sketch-map of the Bachanowo area

1 — plateau; 2 — end morains; 3 — outwashes; 4 — eskers and fissure features; 5 — Turtul esker; 6 — margins of meltwater val-
leys; 7 — margins of subglacial channels; 8 — erosional scarps; 9 — side valleys; 10 — levels of the Bachanowo erratic boulder

field
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wysoczyzny nie zyska pelnego rozwigzania na
podstawie dotychczasowych danych. Sugeruje
jednak, ze koncepcja transgresji ostatniego lado-
lodu w postaci, niewielkich obszarowo, nieprzy-
legajacych $cisle do siebie lobow, jest stuszna.
Powinna by¢ zweryfikowana takze w innych
miejscach Nizu. Swieza rzezba Suwalszczyzny
sprawia, ze dociekania paleogeograficzne oparte
na analizach geomorfologicznych sa bardziej
przekonujace niz w przypadku zdenudowanych
powierzchni uksztattowanych przez starsze zlo-
dowacenia. Wnioski z tej analizy powinny by¢
brane pod uwage réwniez w probach odtwarza-
nia zapisu procesow morfogenetycznych w cza-
sie starszych zlodowacen (por. Rdzany 2009).

Historia zawieszonej dolinki Gaciska
i wiek teras w Bachanowie

Na obszarze okoto 4 km’ potudniowo-za-
chodniego skrawka Suwalskiego Parku Krajo-
brazowego w okolicach Bachanowa, zapisana jest
niezwykle interesujaca historia geologiczna wy-
cinka gornej czgsci ostatniego zlodowacenia.
W rzezbie tego terenu wystepuja (rys. 20): wy-
soczyzny, na wysokosci 235-240 m n.p.m., mo-
reny czotowe o kulminacjach ponad 250 m n.p.m.,
ozy o wysokosciach 235-245 m n.p.m. oraz sandr
dolinny na wysokosci 230-240 m n.p.m. (Ber
1967, 1968). Na tym tle szczegolnie wyraziste sa
dwie krzyzujace si¢ formy erozyjne. Pierwsza

z nich to waska i gleboka (miejscami do 30 m)
rynna Czarnej Hanczy i Kozikowki. Ma ona prze-
bieg NW-SE. W jej dnie wystgpuje ciag pagorkow
ozu turtulskiego (Kondracki, Pietkiewicz
1961; Pietkiewicz 1977). Rynna jest nie-
wspotmiernie gleboka do wielkosci Czarnej Han-
czy 1 jej doptywu Kozikowki, co od razu narzuca
interpretacje tej formy jako utworzonej przez
wody podlodowcowe o wysokiej energii. Na po-
hudnie od wsi Bachanowo rynna krzyzuje sig¢
z poludnikowo ukierunkowana Doling Gaciska.
Zbocza doliny sa strome i wysokie na 12 m. Jej
ptaskie i suche dno lezy na wysokosci 216-220 m
n.p.m., czyli okoto 10 m wyzej niz dno rynny
Czarnej Hanczy. Sytuacja ta tworzy unikatowy
efekt zawieszenia doliny, znakomicie czytelny
w terenie (rys. 21). Na przedhuzeniu Doliny Gaci-
ska w okolicach Bachanowa, po potocnej stronie
rynny Czarnej Hanczy — Kozikoéwki, wystepuja
trzy poziomy sptaszczen na wysokosciach: 227,5—
232,5 m n.p.m., 220-222,5 m n.p.m. i 210-215 m
np.m. (rys. 19). Powierzchnie sa nachylone
w kierunku poludniowym. Najwyzszy poziom
odpowiada powierzchni sandru dolinnego, posred-
ni nawigzuje do dna Doliny Gaciska, za$ najniz-
szy obejmuje dno rynny. Z powodu ,.niezliczo-
nej” (ok. 10000) ilosci glazow narzutowych
tkwiacych w kazdej z tych powierzchni przypo-
minaja one swego rodzaju naturalne ,.kocie tby”.
Glazy maja od kilkudziesigciu centymetréw do
8 m w obwodzie i stanowia kolejna atrakcje

Rys. 21. Zawieszona Dolina Gaciska na Pojezierzu Suwalskim

Gaciska hanging valley in the Suwatki Lakeland
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geomorfologiczng tego obszaru. Poziomy te zin-
terpretowano jako efekt kolejnych etapow erozji
wod roztopowych tej czgSci wysoczyzny, ktore
miaty miejsce 26,9 + 2,0 ka, 14,7+ 09 kai 144 +
1,0 ka (Dzierzek, Zreda 2007). Kilka kilome-
trow na potudnie od badanego terenu dolina
Kozikowki 1 Czarnej Hanczy oraz dolina Gaci-
ska tacza si¢ ponownie.

Mamy wigc na matym obszarze zapisany dos¢
skomplikowany i1 bogaty przebieg procesow. Klu-
czem do rozwazan paleogeograficznych jest wy-
stgpowanie tu dwodch kierunkéw wydtuzonych
elementow rzezby, w przyblizeniu NW-SE i N-S.
Wzgdrza morenowe w pdtnocno-zachodnim frag-
mencie analizowanego obszaru, wyznaczajace
zasieg lobu lodowcowego, oraz rynna turtulska
wraz z szeregiem waskich pagorkow ozowych
W jej obrebie zwiazane sa z transgresja lodowcowa
i odplywem wod =z kierunku potnocno-
-zachodniego. Z kierunkiem poludnikowym zwig-
zane sa z kolei: wydtuzony pagoér, a raczej ciag
pagoréow na poéoc od wsi Pawtéwka Mala, pta-
skie powierzchnie — fragmenty doplywu fluwio-
glacjalnego na pénocny wschod od Pawtowki oraz
zawieszona dolina Gaciska nawiazujaca do kierun-
ku poczatkowego biegu Czarnej Hanczy (rys. 20).
Istnienie tych dwoch kierunkéw form erozyjnych
i akumulacyjnych zostato juz dawno zauwazone
(Ber 1968, 1974, 2000) i zinterpretowane jako
wynik $cierajacych si¢ ze sobg lobow i potokow
lodowcowych ostatniego zlodowacenia: potoku
mazurskiego (lob Rospudy) z poéinocnego za-
chodu i potoku litewskiego (lob Hanczy) z sek-
tora potocnego.

Analiza paleogeograficzna rzezby tego te-
renu pozwala wyrézni¢ kilka etapow jej roz-
woju, za§ datowanie gtazow pozwolilo nada¢ im
ramy czasowe.

A. Pierwszy, najstarszy urywek historii za-
wieszonej doliny Gaciska dotyczy transgresji lodu
z kierunku poémocno-zachodniego. Sladem tego

jest rynna Czarnej Hanczy—Kozikowki z ozem
turtulskim i szereg form pozytywnych (ozy albo
formy szczelinowe) na jej lewym brzegu, ukierun-
kowanych z NW na SE (rys. 22). Na podstawie
dotychczasowych danych o stratygrafii tego obsza-
ru mozna przypuszczaé, ze dotyczylo to transgres;ji
maksymalnej fazy stadiatu glownego zlodowace-
nia Wisly, co wedtug dat chlorowych mogto mie¢
miejsce 28,5 ka (Dzierzek, Zreda 2007). Od tego
czasu obszar ten nie byt przykryty lodem. Czyli
dopiero potem ladolod podzielit si¢ na loby Ro-
spudy i Hanczy. Jak wspomniano, niewykluczo-
na jest tez taka sytuacja, ze datowane glazy po-
chodza z form szczelinowych czy ozéw formowa-
nych w systemach otwartych, bez przykrycia lo-
dem. To moze dotyczy¢ wypuklych obecnie, wy-
dhuzonych form w okolicach na pélnoc od Bacha-
nowa. To by oznaczalo, ze gdy pod lodem trans-
gredujacym z pétnocnego zachodu powstawala
rynna Czamej Hanczy—Kozikoéwki i oz turtulski, to
w czesci otwartych szczelin mogly powstawac
zwiry 1 glazy ozo6w 1 form szczelinowych.

B. Drugi etap to dominacja ruchu strumienia
lodu i wéd lodowcowych z poinocy na potludnie
(NNW-SSE) i powstanie najwyzszego tarasu
erozyjnego w Bachanowie oraz sandru dolin-
nego (rys. 22). Czyli nastapit szybszy ruch lobu
Hanczy. Sladami tego etapu sa formy szczeli-
nowe na wysoczyznie na wschod od Bachanowa
oraz w otoczeniu powierzchni sandrowej na po-
hudnie od Bachanowa, a takze zaglebienia bez-
odptywowe po brytach lodu w okolicy Pawlowa,
odslonigte znacznie pdznie;.

C. Nastegpny etap to ustgpienie lodu z lobu
litewskiego i wzmozona dziatalno§¢ wod rozto-
powych. Lob Rospudy pozostat na pozycji mo-
ren w okolicy Kruszek (rys. 22). Jest to najstar-
szy etap znacznego niszczenia Wysoczyzny
1 powstania najwyzszego poziomu glazowiska.
Powierzchnia ta lezy po obu stronach dzisiejszej
rynny Czarnej Hanczy—Kozikowki na wysokosci

Rys. 22. Etapy A-F rozwoju rzezby okolic Bachanowa

1 — zasigg lobow lodowcowych i obszary nieprzykryte lodem; 2 — przebieg rynny subglacjalnej; 3 — oz turtulski; 4 — bryty
martwego lodu pod przykryciem osadéw sandrowych; 5 — ozy i formy szczelinowe; 6 — wysoczyzny; 7 — moreny czolowe;
8 — sandry; 9 — krawedzie dolin przeptywu fluwioglacjalnego; 10 — krawedzie rynny subglacjalnej; 11 — krawedzie erozyjne;
12 — doliny boczne; 13 — zaglebienie bezodptywowe; 14 — kierunki ruchu lodu; 15 — kierunki przeptywu wod lodowcowych;

16 — numery poziomoéw glazowiska w Bachanowie

A-F stages of landform evolution in the Bachanowo area

1 — extent of ice-sheet lobes and areas uncovered with ice; 2 — subglacial channel; 3 — Turtul esker; 4 — dead-ice blocks under
outwash deposits; 5 — eskers and fissure features; 6 — plateaus; 7 — moraines; 8 — outwash plains; 9 — margins of melt-water
valleys; 10 — margins of subglacial channels; 11 — erosional scarps; 12 — side valleys; 13 — kettle holes; 14 — directions of
ice-sheet movement; 15 — directions of meltwater flow; 16 — levels of the Bachanowo erratic boulder field
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232,5-227,5 m n.p.m. Wedlug dat chlorowych
etap ten moze by¢ datowany na okolo 26 ka
(Dzierzek, Zreda 2007).

D. W wyniku dalszej recesji lodu z obu lobow
obniza si¢ baza erozyjna, jest coraz wigcej wod
roztopowych (rys. 22). Glowny, poludnikowy
kierunek wod roztopowych wynikat z topnienia
lodu zajmujacego rejon jeziora Hancza. Wody
pochodzace z topnienia lodu z lobu Rospudy miaty
na tym terenie mniejszy udzial. Powstaje stosun-
kowo waska i dos¢ gleboka Dolina Gaciska wraz
z odpowiadajacym jej drugim tarasem erozyjnym
w Bachanowie (220-222,5 m n.p.m.). Proces two-
rzenia tej powierzchni zakonczyt si¢ okoto 14,9 ka
(Dzierzek, Zreda 2007).

E. Dalszy zanik lodu spowodowat skanali-
zowanie odptywu wod roztopowych wykorzy-
stujacych wczesniejsze szlaki z poinocnego za-
chodu i1 poétocy (rys. 22). Prawdopodobnie
dzigki duzej ilosci wod roztopowych po inten-
sywnym etapie deglacjacji doszto do odprepa-
rowania rynny Czarnej Hanczy—Kozikoéwki wy-
petnionej do tej pory lodem z pierwszej transgre-
sji. Powstata terasa III w Bachanowie na wyso-
kosci 210-215 m n.p.m. Mialo to miejsce okoto
14,4 ka (Dzierzek, Zreda 2007), co zareje-
strowane jest takze w datach glazow moreno-
wych w pobliskim Lopuchowie. Poniewaz skut-
ki morfologiczne sa duze (glgbokie wcigcie),
a czas formowania sig tego tarasu krotki, mozna
traktowac ten proces jako zjawisko katastrofalne
(powo6dz) wywotane nadmiarem wod ablacyj-
nych z obu lobow.

F. Wspotczesna Czarna Hancza, zasilana
z jeziora Hancza, zaczyna plyna¢ w dnie dawnej
rynny, na poziomie 204 m n.p.m. w Bachanowie
(rys. 22). Zasilana jest doptywem Kozikowka,
ktora z kolei wykorzystuje wczesniejszy odcinek
rynny lodowcowe;j.

Wiek ostatecznej deglacjacji
obszaru Pojezierza Suwalskiego

Datowanie poszczegdlnych etapéw niszcze-
nia wysoczyzny i rozwoju rzezby tego fragmentu
obszaru mlodoglacjalnego pozwala wzbogacic¢
rozwazania paleogeograficzne o zagadnienia
zwigzane z tempem procesow. Kolejne sptasz-
czenia w rejonie Bachanowa roznia si¢ wysoko-
scia o okoto 7-10 m (rys. 19). Odstepy czasowe
powstania kolejnych poziomow sa bardzo niere-
gularne. Etap powstania pierwszego i drugiego
splaszczenia dzieli okoto 11,1 ka. Natomiast po-
dobny efekt erozji (obnizenie powierzchni o ko-
lejne 10 m) pomigdzy II i III terasa w Bachano-
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wie mial miejsce wedlug dat chlorowych w obrg-
bie kilkuset lat. Z kolei wcigcie o nastgpne kilka
metrow do wspotczesnego poziomu dna zajegto
Czarnej Hanczy okoto 14,4 ka. Przyczyn tej nie-
regularno$ci erozji mozna szukaé w zroéznicowa-
nym tempie recesji lodu, wynikajacym z ogo6l-
nych zmian klimatycznych u schylku ostatniego
zlodowacenia. By¢ moze wiaze si¢ to takze
z tendencjami wznoszacymi tego miejsca, reagu-
jacymi na stopniowe lecz niejednostajne uwal-
nianie od lodu. Niezaleznie od wagi poszczegodl-
nych czynnikéw odpowiedzialnych za nieregu-
larne tempo erozji wod roztopowych i rzecz-
nych, analiza ta pokazuje, ze szacowanie tempa
rozwoju jakiego$ procesu, w tym wypadku erozji
wglebnej, jest daleko idacym usrednieniem.
W Bachanowie niszczenie wysoczyzny odsto-
nigtej okoto 26 ka nastgpowalo w srednim tem-
pie 11 mm/rok (z poziomu 235 do 205 m
n.p.m.), ale na przelomie glacjatu i holocenu
wynosito juz 2 cm/rok, za to w holocenie tylko
0,5 mm/rok. Pokusa robienia takich szacunkow
jest duza, ale z rozwazan tych wynika, ze wiary-
godnos¢ ich jest raczej ograniczona, a wigc na
0got mijaja si¢ z celem.

Datowania *°Cl gtazéw na Pojezierzu Su-
walskim dokumentuja czas depozycji lodowco-
wej na caly okres stadialu glownego (od 28 ka).
Ostatni wigkszy impuls wytapiania materiatu
z lodu wydatowany zostal w morenach topuchow-
skich na 14,4 ka. Wywotalo to intensywna erozj¢
wod roztopowych odpowiedzialnych za uksztatto-
wanie powierzchni terasy III w Bachanowie
(Dzierzek, Zreda 2007). Jak na razie nie ma
mtodszych dat chlorowych dla osadéw lodowco-
wych, cho¢ nie nalezy tego zdecydowanie wyklu-
cza¢, tym bardziej ze podobne ,,mlode” daty uzy-
skano przy datowaniu glazéw z regionu objgtego
zasiggiem fazy pomorskiej metoda '"Be (Rin-
terknecht i in. 2005). Przekonujacym dowodem
na zanik lodu z powierzchni omawianego obszaru
jest akumulacja jeziorna. W zbiorniku wodnym
koto Szurpit nawiercono 2,5-metrowy profil osa-
dow torfiastych z domieszka mineralnag w stropie
i spagu. Najnizsza czgs¢ profilu dokumentuje wy-
stepowanie roslin Juniperus (50 %), Betula
i Pinus, przy do$¢ znacznym udziale roslinnosci
zielnej (Gramineae, Cyperaceae, Artemisia).
Roslinno$¢ tego okresu mozna okresli¢ jako $ro-
dowisko tundry parkowej, raczej suchej reprezen-
tujacej schylek Mtodszego Dryasu (Binka 1993).
Ustgpowanie lodu z zaglebienia Szeszupy trwalo
wigc okoto 3000 lat, co jest roznica pomigdzy
wiekiem najmtodszego gltazu w Lopuchowie
a poczatkiem akumulacji osadéw jeziornych.



Whnioski

e Najstarsze daty chlorowe wskazuja na
mozliwo$¢ obecnosci ladolodu w czasie starszej
czgsci stadialu gltownego. Niektore rejony Poje-
zierza Suwalskiego nie byly przykryte ladolodem,
poczawszy od maksimum stadiatu gtéwnego.

e Transgresja ladolodu odbywala si¢ nie-
wielkimi, aktywnymi lobami, wychodzacymi
z wigkszych strumieni lodowych. Loby wykorzy-
stywaly morfologi¢ zastana po poprzednim zlo-
dowaceniu, zostawiajac ,jnunataki wysoczy-
znowe”, a z drugiej strony deponujac, czgsto
w formie zaburzonej, materiat czolowomorenowy.

e Takie zachowanie ladolodu(6w) zlodowa-
cenia Wisty czg§ciowo bylo warunkowane oddzia-

lywaniem podloza pocigtego na bloki licznymi
uskokami.

e Terasy w Bachanowie powstawaly w wy-
niku intensywnej erozji, przebiegajacej etapowo
w ciagu 12 000 lat. Tempo erozji bylo najwigksze
w poznym glacjale i wynosito 2 cm/rok, co wiaze
si¢ z nadmiarem wod w uwolnionych od lodu za-
glebieniach (jezioro Hancza, zaglebienie Szeszu-
py)-

e (Czota lodowcoéw zapisane w koronkowej
linii zlozonej z zasiggow poszczegodlnych lobow
cofaly si¢ ze zréznicowana predkoscia od 9 m/rok
do 1 m/rok, co moze $wiadczy¢ o niezaleznym
rozwoju poszczego6lnych lobow (niektorych linii
wyznaczajacych zasieg fazy rozwoju ladolodu)
1 jest potwierdzeniem pogladu o asynchronicznos$ci
takich linii.

POJEZIERZE DOBRZYNSKIE

Loby lodowcowe w rzezbie powierzchni

Ze wzgledu na frekwencje i stan zachowania
form czotomorenowych Pojezierze Dobrzynskie
wydaje si¢ doskonatym poligonem do studiowa-
nia przebiegu zdarzen lodowcowych. W mlodej
powierzchni Pojezierza Dobrzynskiego wyjat-
kowo dobrze czytelny jest zarys czota ladolodu
ostatniego zlodowacenia w jego kilku fazach
rozwojowych. Trudno tu w ogoéle moéwi¢ o czole
ladolodu jako wielkiej masie lodu kontynental-
nego. Korelacja morfostratygraficzna w  skali
ponadregionalnej moren poszczegolnych faz po-
stoju ladolodu zlodowacenia Wisty w potu-
dniowym peribaltikum pozwolita wyr6zni¢
w zarysie czota szereg wielkich lobéw (Lence-
wicz 1927; Woldstedt 1931; Rozycki 1961,
1967, Mojski 1968, 2005; Roszko 1968;
Boulton et al. 2001; Marks 2005). Pojezierze
Dobrzynskie znajdowato si¢ w zasiggu tak za-
nego lobu Plocka (Riihle 1957; Galon, Rosz-
ko 1961; Skompski 1969). Wydarzenia pod-
czas recesji ladolodu z linii maksymalnego za-
siggu tworza chyba najciekawsza czg$¢ ostat-
niego zlodowacenia (rys. 23).

Jako pierwszy uklad moren na Pojezierzu
Dobrzynskim opisat Nechay juz w 1927 r.
Lamparski (1991) na podstawie analizy roz-
mieszczenia moren wyrdznil szereg matych lo-
bow bedacych odzwierciedleniem stanu czota
ladolodu w fazach recesyjnych. W $wietle aktu-
alnych badan rysuje si¢ nieco inna interpretacja

utozenia moren, a tym samym odmienna kon-
cepcja przebiegu deglacjacji.

W analizie paleogeograficznej wzigto pod
uwage przede wszystkim ksztalt, rozmieszczenie
i wielkos¢ moren czotowych. Poréwnanie tych
cech morfometrycznych pozwolito na wyzna-
czenie zasiggow lobow i ich korelacje w czasie
i przestrzeni. Wykorzystano zaré6wno wilasne, jak
i archiwalne materialy geologiczne i geomorfolo-
giczne, gtdwnie pochodzace z odpowiednich arku-
szy mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000.
Na syntetycznym szkicu geomorfologicznym
wida¢ zroznicowanie moren pod wzgledem
wielkos$ci 1 ksztaltu. Sa formy ,,walne”, dosko-
nale widoczne w morfologii, ale czgsto nieod-
zwierciedlajace pelnego tuku lobu. Takie mo-
reny wystgpuja na linii Mochcino—Gozdowo—
Kurowo (na S od Sierpca), gdzie juz na obszarze
Wysoczyzny Plockiej wyznaczaja maksymalny
zasigg ostatniego ladolodu w lobie Plocka (rys.
23). Sa to pagorki o wysoko$ciach wzglednych
5-10 m, uktadajace si¢ w wyrazny ciag o kie-
runku NNW-SSE, a miejscami wrecz potudni-
kowym, o dhugosci 20 kilometréw. Moreny te
pokrywaja si¢ ze strefa zdenudowanych wzgorz
morenowych z okresu warcianskiego (Kotar-
binski 1966; Skompski, Stowanski 1970a,
b; Lamparski 1979a). By¢ moze izolowane
pagorki morenowe w okolicach Gojska repre-
zentuja przedtuzenie tej linii zasiggu lodu w kie-
runku NNW. Tak zarysowany ksztalt $wiadczy
o wielkich rozmiarach lobu. Jego zachodnia
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Rys. 23. Zarys lobow lodowcowych na tle innych elementow rzezby Pojezierza Dobrzynskiego

1 — wysoczyzny; 2 — sandry; 3 — drumliny; 4 — rynny lodowcowe i doliny odptywu wod lodowcowych; 5 — loby lodowcowe
wyznaczone na podstawie wystgpowania moren: LK — lob Kikota, LCh — lob Chrostkowa, LN — lob Nadroza, LL — lob Lip-
na, LKa — lob Karnkowa, LI — lob Ignackowa, LS — lob Suszewa, LC — lob chalinski; 6 — krawegdzie dolin rzecznych; 7 —
zasigg zlodowacenia Wisty; 8 — zasigg fazy kujawsko-dobrzynskiej; 9 — linie przekrojow (por. rys. 29, 30, 31) i wiercenia
(por. rys. 32): J — Jakowo, Z — Zuchowo, Sz — Szczekarzewo, T — Tadajewo, Si — Sikérz, C — Chojno, So — Sosnowo

Outline of glacial lobes in relation to other landforms of the Dobrzyn Lakeland

1 — plateaus; 2 — outwashes; 3 — drumlins; 4 — glacial channels and meltwater valleys; 5 — ice-sheet lobes determined on the
basis of moraine occurrence: LK — Kikoét Lobe, LCh —Chrostkowo Lobe, LN — Nadréz Lobe, LL — Lipno Lobe, LKa —
Karnkowo Lobe, LI — Ignackowo Lobe, LS — Suszewo Lobe, LC — Chalinskie Lobe; 6 — margins of fluvial valleys; 7 — extent
of the Vistulian Glaciation; 8 — extent of the Kujawy-Dobrzyn phase; 9 — cross-sections (see Figs 29, 30, 31) and drillings

(see Fig. 32): J — Jakowo, Z — Zuchowo, Sz — Szczekarzewo, T — Tadajewo, Si — Sikérz, C — Chojno, So — Sosnowo

czes$¢ przebiega na linii Gabin—Lack. O$ symetrii
tego tuku jest w przyblizeniu zbiezna z linig
dzisiejszej Wisly na odcinku Ptock—Dobrzyn.
Nastgpna wyrazna strefa moren wystgpuje
w okolicach Jeziora Chalinskiego, a dalej od
okolic Jeziora Tupadlowskiego poprzez okolice
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Karnkowa do Janiszewa. W okolicach Ortowa
linia tych moren przybiera potudnikowy kieru-
nek. Ten ciag moren wyraznie oddziela czgsé
zachodnia pojezierza, wysoczyznowa, zbudo-
wang z glin lodowcowych, od czgsci wschod-
niej, stanowiacej rozlegla roéwning sandrowa



(rys. 23). Laczna dlugos¢ opisywanej strefy wy-
nosi okoto 40 km. Dokladniejsza analiza geo-
morfologiczna pokazuje, ze omawiana strefa
morenowa powstata z potaczenia wschodnich
ramion lobow chalinskiego i Lipna (Lamparski
2001). Na zachod od glownej linii mozna wy-
r6zni¢ co najmniej cztery loby. Pagoérki more-
nowe w rejonie Rembelina i Sobowa (na E od
Dobrzynia n. Wista; Skompski 1972) ukladaja
si¢ w zarysy dwoch lobow w potudniowej czesci
Pojezierza. Fragmenty kolejnych dwoch lobow
wyznaczaja moreny na péinoc od Jeziora Cha-
linskiego i na poludnie od Jeziora Tupadiow-
skiego. Slady zachodniego ramienia tej formy
wyznacza¢ moga moreny potozone na potudnie
od Witkowa. Zarys kolejnego lobu, nazwanego
przez Lamparskiego (2001) lobem Suszewa,
wyznaczaja moreny ciagnace si¢ od Karnkowa
poprzez okolice Jeziora Ortowskiego, az do za-
chodnich okolic Jeziora Ostrowitego. Ma on
szeroko$¢ okoto 15 km. W jego obrgbie mozna
znalez¢ niewyrazny zarys mniejszych lobow
w rejonie Karnkowa i Rumunek. Pélnocno-
-wschodnie ramig¢ lobu Karnkowa przybiera po-
sta¢ kilku jeszcze mniejszych form w okolicy
Chodorazka i Skepego, stosunkowo stabo czy-
telnych w morfologii. Kolejny dobrze czytelny
lob, z klasyczna misa koncowa wystepuje
w okolicy Ignackowa (Lamparski 1991, 2001).
Zarys jego czotowej czeSci jest bardzo wyrazny
i regularny, oparty na okregu o promieniu 2 km.
Jest on ostatnim zachowanym pasmem moren
czotowych od strony doliny Wisty (rys. 23).
W okolicach O$miatowa lob Ignackowa styka si¢
z lobem Lipna. Lob Lipna ma szerokos$¢ okoto
S5km i jest dwudzielny: na potudnie od miasta
wida¢ zarys zewngtrznego pasa moren, pas we-
wnetrzny przebiega od Maliszewa przez poéinocna
cze$¢ miasta, do Jastrzgbia. Zamykaja si¢ na nim
dwie glebokie rynny ciagnace si¢ od poéinocnego
zachodu na dtugosci kilkudziesigciu kilometrow.
Na potnoc od opisywanych moren wystepuja
wyrazne tancuchy moren utozone w nieco innym
planie, ktére wyznaczaja inny etap rozwoju lado-
lodu (rys. 24). Najlepiej wida¢ to w rejonie
Chrostkowa, gdzie pot¢zne wzgdrza morenowe
wygigte w tuk niejako przykrywaja pagorki mo-
renowe wchodzace w sktad poprzednio opisa-
nych ramion lobow. Swiezos¢ i rozmiary moren
chrostkowskich ~ wynikaja  prawdopodobnie
z transgresywnego ich charakteru (Lamparski
2001). Dodatkowe dysproporcje pomiedzy more-
nami opisanych lobow powstaty wskutek inten-
sywnej dziatalnosci wod proglacjalnych odpo-

wiedzialnych za usypanie sandru dobrzynskiego.
Luki moren chrostkowskich uktadaja si¢ w jeden
koronkowy ciag, wyznaczony wyraznymi lobami
o niewielkich rozmiarach. Poczatek tej strefy (IV
strefa wg Nechaya 1927) przypada na lob
Nadroza (Lamparski 2001). Jest to klasyczna
forma koncowa lobu o matym promieniu krzy-
wizny (ok. 1 km), doskonale czytelna w morfo-
logii (rys. 25). Zamykaja go wzgorza moren
zbudowanych z piaskow i zwirow. W swoim
wnetrzu lob zawiera typowe formy koncowe, tj.
misy jeziorne, terasy kemowe, ptaty sandru we-
wngtrznego (rys. 26). Kolejny tuk w okolicach
Chrostkowa jest w zarysie ptytki, oparty na nie-
co wigkszym promieniu krzywizny. Jego ksztalt
okreslaja najwigksze na tym terenie wzgorza mo-
renowe. Ograniczaja one od péinocnego zachodu
stref¢ wystgpowania drumlindw i na nich konczy
si¢ takze wigkszo$¢ rynien, bardzo licznych w tej
czesci Pojezierza. Kolejny tuk moren nie jest tak
dobrze czytelny, zwlaszcza w jego przegigciu,
a ciagnie si¢ od Chrostkowa po Cietuchowo (lob
Cietuchowa). Duzy i czytelny lob rysuje si¢ takze
w okolicach Kikota i Sumina. Jego szerokos¢
mierzona od przeciwlegtych ramion wynosi okoto
7 km, przy czym moreny wyznaczajace zachod-
nie rami¢ tego tuku w okolicach Steklina sa sta-
biej zaznaczone w morfologii wysoczyzny. Loby
Sumina, Cietuchowa, Chrostkowa 1 Nadroza wy-
daja si¢ zamyka¢ pewien wspolny, najmlodszy
na tym terenie etap oscylacyjnej recesji ladolodu
(rys. 24). Doktadniejsza analiza rzezby tych stref
czotowomorenowych wykazuje dwu-, a miejsca-
mi trojdzielno§¢ ulozenia waldw morenowych.
Widaé to najlepiej na wschodnim skrzydle lobu
Sumina 1 w lobie Chrostkowa (rys. 27). Linia
styczna do punktow przegigcia tych trzech lobow
ma azymut okoto 75°, czyli kierunek ruchu lodu
wynosi okoto 165°. W stosunku do utozenia mo-
ren w poludniowej czesci Pojezierza Dobrzynsie-
go kierunek odchyla si¢ nieco bardziej na
wschod, cho¢ pozostaje w zakresie sektora kie-
runkéw NW-SE. Te kierunki wydaja nieprzypad-
kowe — powtarzaja sa one w innych elementach
wspolczesnej rzezby, na przykltad w przebiegu
rynien lodowcowych.

Krzyzujace si¢ rynny subglacjalne
jako $wiadectwo paleokierunkow

Rynny polodowcowe stanowia wazny element
rzezby Pojezierza Dobrzynskiego (rys. 23). Moga
by¢ rozwinigte w obszarach wysoczyzn moreno-
wych (obszar pomigdzy Lipnem a Dzialyniem),
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Rys. 24. Zarys lobow lodowcowych na Pojezierzu Dobrzynskiego w obrazie DEM
objasnienia jak na rys. 23

DEM images with the outline of glacial lobes in the Dobrzyn Lakeland
explanations as in Fig. 23

Rys. 25. Lob Nadroza na Pojezierzu Dobrzynskim w obrazie hipsometrycznym

Hypsometry of the Nadr6z Lobe, Dobrzyn Lakeland




Rys. 26. Szkic geomorfologiczny lobu Nadroza

1 — wysoczyzny; 2 — moreny czotowe; 3 — moreny martwego lodu; 4 — sandr zewngtrzny; 5 — pokrywy ablacyjne; 6 — kemy;
7 — tarasy kemowe; 8 — sandr wewngtrzny; 9 — ozy; 10 — wysokie krawedzie; 11 — rynna polodowcowa; 12 — brama lodow-
cowa; 13 — kierunek przeptywu marginalnego; 14 — rowniny pojezierne; 15 —rzeki i jeziora

Geomorphological sketch-map of the Nadréz Lobe

1 — plateaus; 2 — end moraines; 3 — dead-ice moraines; 4 — outer outwash; 5 — melt-out deposits; 6 — kames; 7 — kame ter-
races; 8 — inner outwash; 9 — eskers; 10 — escarpments; 11 — glacial channel; 12 — glacial gate; 13 — direction of melt-waters

flow; 14 — lacustrine accumulation plains; 15 — rivers and lakes

ale tez na sandrach (rynny jezior: Urszu-
lewskiego, Lakie, Likieckie, Szczutowskiego). Sa
to najczegsciej wydtuzone obnizenia o wyraznym
gornym zalomie stokowym, stromych zboczach
i nierbwnym dnie. Zwykle maja szerokos¢ kilku-
set metrow 1 glebokos¢ do 20 m, ciagna sig dzie-
siatki kilometrow. W ich dnach wystepuja rygle
i przeglebienia, czgsto wypelnione woda (jeziora
rynnowe). Orientacja rynien polodowcowych
nawiazuje do rozkladu szczelin w lodzie i uktadu
glownych szlakoéw odptywu wod lodowcowych,
a zatem posrednio do ksztaltu czota lodowca.
W klasycznej interpretacji ich przebieg jest zgod-
ny z kierunkiem ruchu lodu i prostopadty do mo-
reny czotowej (Majdanowski 1950). Dilugie
pojedyncze formy czgsto wykazuja nagla i ostra
zmiang orientacji, nawet o kat zblizony do 90°,
jak na przyktad rynny jezior Steklin i Dlugie.
Niektore formy sa szerokie, a w ich dnach wystg-
puja drumliny. Maja one wtedy charakter obnizen

egzaracyjnych (np. niecka kikolska — Nechay
1927). Na zapleczu moren chrostkowskich rynny
zbiegaja si¢ w pokaznym zaglebieniu koncowym,
w ktorym zlokalizowane jest najwicksze pole
drumlinowe Pojezierza Dobrzynskiego.

Cechy morfometryczne rynien byly pod-
stawa do ich klasyfikacji genetycznej. Rynny
podlodowcowe (Nechay 1932), sublacjalne
(Majdanowski 1950), glacifluwialne (Nie-
wiarowski et al. 1995) powstaly w wyniku
erozyjnej dziatalnoéci wod subglacjalanych.
Maja niewyrownane dno z ryglami i ptyciznami,
a ich kierunek jest zgodny z ruchem lodu.
W strefie lobu uktadaja si¢ wachlarzowato. Ryn-
ny szczelinowe (Nechay 1932), subaeralne
(Majdanowski 1950), maja ptaskie, nieckowa-
te dno i kierunek poprzeczny do ruchu lodu —
powstaty w szczelinach w strefie przykrawedzio-
wej lodowca. Rynny intraglacjalne (Nechay
1932; Majdanowski 1950) sa ptaskodenne.
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i powstaly w wyniku erozji wod w szczelinach
zgodnych z ruchem lodu. Niewiarowski ef al.
(1995) wyrozniaja dodatkowo rynny glacjalne,
powstale w wyniku erozji jezorow lodowcowych
oraz rynny glacjalno-glacifluwialne, powstate
w wyniku erozji lodowcowej 1 fluwioglacjalne;.
Ich zdaniem rynny o ztoZzonej genezie wystgpuja
najczesciej w potnocnej czesci Pojezierza. Kla-
sycznym przyktadem takiej rynny jest niecka ki-
kolska czy strefa zaplecza moren w okolicach
Zbojna. Zwykle maja one mniej regularne ksztalty,
sa szersze i plytsze.

Jezeli analizujemy uktad rynien na zapleczu
strefy morenowej wyznaczajacej zasieg lobu, wy-
daje si¢ on logiczny — odzwierciedla bowiem
glowny rozktad przeptywu wod lodowcowych. Na
dalszym zapleczu moren chrostkowskich kierunki
rynien wykazuja znacznie wigksza roznorodnosc,
a czasami krzyzujace si¢ rynny tworza efekt za-
wieszenia. W okolicach Mazowsza (ok. 10 km na
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“| Rys. 27. Trojdzielnosé (I-11T) moren
# w okolicy Kikota
na Pojezierzu Dobrzynskim
1 — linie grzbietowe moren; 2 — osie obnizen
migdzymorenowych
Threefold (I-11T) moraines near Kikot,
Dobrzyn Lakeland

1 — moraine crest lines; 2 — axes of inter-
moraine depressions

NNW od Kikota) dno jednej z dtuzszych i lepiej
wyrazonych rynien (rys. 23) — Konotopie—
Mazowsze (obejmujacej tzw. nieckg kikolska) —
lezy o kilka metrow nizej w stosunku do dna ryn-
ny prostopadlej. Pierwsza z nich o orientacji
NNW-SSE nawiazuje w sposdb oczywisty do
kierunku ruchu jgzora lodowcowego formujacego
lob Sumina. Druga za$ wydaje si¢ mie¢ zwiazek
z ruchem lodu w lobie Cietluchowa. Jesliby zasto-
sowa¢ schemat tego zjawiska opracowany dla
zawieszonej doliny Gaciska w Suwalskim Parku
Krajobrazowym (opisany wczesniej), musieliby-
$my zaklada¢ roéznice w czasie pomigdzy tworze-
niem si¢ obu tych form. Rynna Konotopie—
Mazowsze (K—M) w tym uktadzie bylaby forma
starsza. Skoro cechy morfologiczne tej rynny sa
tak wyraziste, to transgresja lodu i wod lodow-
cowych w kierunku czota lobu Cietuchowa od-
bywac¢ by si¢ musiata po zakonserwowanej lo-
dem starszej formie (K-M). Pozniejszy odplyw



wod podazajacych za ustgpujacym lodem mogt
powodowaé¢ odmtodzenie rynny, ale nie jej cal-
kowite przemodelowanie. Plynaca tam obecnie
niewielka rzeka Lubianka w ewidentny sposob
odziedziczyta form¢ rynnowa. Na tej podstawie
mozna wyznaczy€ trzy etapy zdarzen w tej czgsci
Pojezierza.

1. W pierwszej fazie transgresji dominuje
ruch lodowca z kierunku NNW, czoto wyznacza
tuk moren w okolicy Sumina.

2. Nastegpuje zmiana kierunku ruchu lodu na
bardziej wschodni i powstaja rynny o kierunkach
WNW-ESE, nawiazujace do moren lobowych
w okolicach Cieluchowa i zachodniej cze$ci mo-
ren chrostkowskich. Rynny powstate w poprzed-
nim etapie musialy by¢ wypetnione lodem, czyli
lob Sumina nie ulegt catkowitemu wytopieniu.

3. Efekt zawieszenia nastgpuje w wyniku
catkowitego ustapienia lodu z obu lodow 1 od-
preparowaniu rynny Lubianki, wraz z generalna
zmiang kierunku odptywu na pdétnocny.

Inny przypadek to dolina rzeki Ruziec wy-
pltywajacej z jeziora Ruda w obrebie lobu Nadro-
za (rys. 26). Nosi ona klasyczne cechy rynny
subglacjalnej: strome zbocza, wyrazny gorny
zatom stokowy, w waskim dnie wystgpuja nie-
wielkie ozy (rys. 25). Kloci sig¢ to z jej prze-
biegiem w obrebie moren chrostkowskich. Bylby
to szczegdlny przypadek rynny intraglacjalnej
(Majdanowski 1950) tworzacej sig¢ blisko
krawedzi lodu, ktérego czoto stacjonowato na
linii zewnetrznego pasa moren czotowych. Trud-
no natomiast wyobrazi¢ sobie, ze wody lodow-
cowe wybraly na swoj szlak akurat strefg moren.
Przebieg rynny Ruzca moze by¢ zatem posrednim
dowodem na dwudzielno$¢ moren. Na pdtnocny
zachod od rzeki akumulacja czotowomorenowa
zachodzita w czasie mtodszego awansu lobu lo-
dowcowego. Dwudzielno$¢ budowy pasa moren
opisano wczesniej w rejonie Cieluchowa czy
Sumina, gdzie ciagi pagorkéw morenowych od-
dzielone sa wspodtksztattnymi do nich obnizenia-
mi (rys. 27). To moze obrazowa¢ ogdlny model
ostatniego etapu deglacjacji ostatniego zlodowa-
cenia na tym terenie. Podobna sytuacj¢ budowy
strefy czotowomorenowej na Pojezierzu Gosty-
ninskim Roman (2003) opisuje jako pozostatos¢
watéw lodowomorenowych. Z ukladu linii
grzbietowych tej strefy moren wynika, ze lob
Nadroza, zewngtrzny tuk moren chrostkowskich
1 zewngtrzne pagorki lobu Sumina powstaly
w tym samych czasie. Mtodsze moreny chrost-
kowskie bytyby zapisem najmlodszego etapu
awansu lodu z kierunku WNW. Mialo to miejsce
po uformowaniu mtodszych moren w okolicy

niecki kikolskiej. By¢ moze lod wypehiajacy
niecke stanowit zaporg¢ dla kolejnego awansu
lobu lodowcowego i byl przyczyna zmiany kie-
runku ruchu na bardziej wschodni. Potwierdzaja
to wystepujace w niecce kikolskiej formy aku-
mulacji martwego lodu (Dzierzek 2007).
Z kolei rynna Wilenicy ma przebieg poludnikowy
1 wystepuje w osi jeziora Ruduskiego. Przecina
zbojenskie pole drumlinowe. Zwigzana jest praw-
dopodobnie z erozja wod podlodowcowych
w etapie formowania starszego pasa moren chrost-
kowskich, gdyz trudno znalez¢ jej kontynuacje na
przedpolu tych moren. W czasie najmtodszej
transgresji musiata by¢ wypeliona lodem. Stad
swiezos¢ formy i brak mtodszych osadéw wypet-
niajacych rynng (Niewiarowski et al. 1995).

Ciekawy jest uktad rynien lezacych na ob-
szarach sandrowych, poza strefa moren (rys. 23).
Maja one dwa zasadnicze, powtarzajace si¢ kie-
runki. Pierwszy, NNW-SSE (albo wrecz potu-
dnikowy), np. Jezioro Urszulewskie, Jezioro
Szczutowskie, nawiazuje do kierunkéw rynien
rozwinigtych daleko na zapleczu glownego pa-
sma moren Rypin-Chrostkowo. Drugi kierunek
jest zblizony do réwnoleznikowego, np. rynna
Jeziora Liekieckiego, t.akie, jezior skegpskich,
a dalej na poludnie rynna Janoszyc i inne. Auto-
rzy opracowan kartograficznych na Pojezierzu
Dobrzynskim klasyfikuja czg$§¢ wydtuzonych
i glebokich obnizen jako doliny odptywu wod
lodowcowych. Dotyczy to réwniez takich form
erozyjnych, w ktéorych wystepuja ciagi pagor-
koéw ozowych, jak na przyktad w okolicy Probo-
szewic na poinoc od Plocka (Skompski, Sto-
wanski 1970a). Z kolei niektore szlaki odptywu
wod fluwioglacjalnych leza ewidentnie na prze-
dtuzeniu rynien lub lacza kolejne z nich. Taka
sytuacja wystepuje w przypadku wielkiej formy
ciagnacej si¢ w kierunku NNW-SSE od Dob-
rzynia nad Wista, ktora najpierw przedstawiona
jest jako rynna (Skompski 1971), potem prze-
chodzi w doling wod roztopowych, zaczynajaca
si¢ wydtuzonym jeziorem Ostrowite, by poprzez
pas moren znalez¢ kontynuacj¢ w rynnowym
jeziorze Brzezno (Lamparski 1981a). Czgsé
rynien zostata wykorzystana przez pdzniejsze
rzeki (Andrzejewski 1985), ktore na tyle je
zmienily, ze trudno je jeszcze nazywac rynnami
lodowcowymi (Skrwa, Mien). Jednak w analizie
paleogeograficznej formy te powinny by¢ trak-
towane jako wynik procesow lodowcowych,
a nie rzecznych.

Rynnowe zatozenia niektorych dolin rzecz-
nych zdradza wystgpowanie w ich obrgbie 0zow,
na przyktad srodkowy odcinek Skrwy na zachod
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od Mochowa (Kotarbinski 1974; Lamparski
1979a). Rowniez niektore tak zwane szlaki od-
pltywu wod roztopowych zdecydowanie wyko-
rzystywaly wczesniejsze zalozenie rynnowe
1 wpisuja si¢ w rozwazania na temat rozktadu
szczelin 1 kierunku ptynigcia wod lodowcowych.
Jesli zatem spojrzymy na ulozenie tak odtwo-
rzonych kierunkdéw rynien, to zobaczymy, ze
wiele z nich tnie poszczegdlne ciagi morenowe
(rys. 23, 24). Mozna to thumaczy¢ na dwa spo-
soby: albo rynny sa starsze od wszystkich moren
recesyjnych albo kierunek ptynigcia wod w ryn-
nach subglacjalnych byt taki sam w kazdym
z kolejnych etapéw rozwoju lodu, co po wyto-
pieniu stworzyto ciagla form¢ wydhuzonego ob-
nizenia, ale zlozong genetycznie (odcinki rynno-
we 1 szlaki odptywu wod roztopowych) i powstata
w roznym czasie. Kierunek NNW-SSE byt takze
uprzywilejowanym kierunkiem rozwoju starszych
(pierwszych) zlodowacen na tym terenie (Lam-
parski 1983), co oméwiono w innym rozdziale.
Mozna zatem przyjac, ze najdtuzsze rynny, pro-
stopadte do moren i czgsto je ,,przecinajace”,
powstaly w maksymalnym etapie rozwoju zlodo-
wacenia Wisty, a w czasie nierownomiernej de-
glacjacji ulegaly przemianom, zwlaszcza w pobli-
zu stref czotowych lobow. Na przedpolu kolej-
nych lobow stuzyly one jako szlaki odptywu wod
proglacjalnych. Na zapleczu moren ,,nadproduk-
cja” wod w strefie bliskiej czota lobow powodo-
wala dodatkowe przeglebienia, a na niektoérych
odcinkach zmiang¢ kierunku rynien. Ten schemat
jest czytelny na obszarze pomigdzy linia maksy-
malnego zasiggu a linig zewngtrznego tuku moren
chrostkowskich (rys. 23).

Pozostaje analiza rynien rozwinigtych na
obszarach sandrowych, ktére najczesciej maja
kierunek zblizony do réwnoleznikowego. Doty-
czy to form powierzchniowych z klasycznymi
jeziorami rynnowymi, lezacych pomigdzy mak-
symalnym zasiggiem zlodowacenia Wisty a za-
siggiem tak zwanej fazy kujawsko-dobrzynskiej
(Lamparski 1981a, b) i pasma moren II, III
i IV wedlug Nechaya (1927). Czasem i one
maja kontynuacj¢ po drugiej stronie owych mo-
ren. Takie ciagi mozna wytyczy¢ na linii jezior
Likieckie-Moszczone—Steklin czy na linii jezior
skepskich i doliny Mieni. Niewiarowski et al.
(1995) widza korelacje rynny Steklin i Mosz-
czonne z rynna Ruzca. Na potudniu rynna jano-
szycka ma przedtuzenie po drugiej stronie moren
w okolicy Jeziora Chalinskiego w rynnie okolic
Dobrzynia. Rodzi si¢ pytanie czy oba z wymie-
nionych glownych kierunkéw powstaty w tym
samym czasie. Wywod przeprowadzony dla
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rynien o przebiegu NNW-SSE, czyli prostopa-
dtych do przebiegu moren, tutaj nie znajdzie
zastosowania, bo za wyjatkiem niewielkiego
odcinka w czgsci potudniowej terenu moreny sig
nie zachowaly. Brak moren w cz¢$ci wschodniej
i pénocno-wschodniej omawianego terenu thu-
maczy¢ mozna nie tylko pdzniejsza erozja wod
z topniejacego ladolodu (Kotarbinski 1999b,
2000), ale chyba tez i tym, ze rejony Rowniny
Urszulewskiej byly rubieza w stosunku do
gléwnego nurtu transgresji, ktéry odbywat sig
wzdhiz doliny Wisty, co nie sprzyjato akumula-
cji materialu. Rynny te nawiazuja do linii mak-
symalnego =zasiggu ladolodu Wisly, czgsto
umownie prowadzonej w obrebie sandru (Ko-
tarbinski 2000), wigc ich powstanie nalezy
wiaza¢ z tym okresem rozwoju ladolodu. Zasigg
wystepowania rynien traktowany byt wszak jako
jedna z metod ustalenia zasiggu ostatniego zlo-
dowacenia (Majdanowski 1950). Uktad tych
rynien jest wigc prawdopodobnie zapisem prze-
biegu szczelin poprzecznych do kierunku ruchu
w czeSci marginalnej wielkiego jezora lodowca
(lobu Ptocka). Dlugos¢ rynien $wiadczy o znacz-
nych rozmiarach tego lobu (rys. 24).

Wplyw podloza na rozwoj ostatniego
zlodowacenia na Pojezierzu Dobrzynskim

Zagadnienie wptywu podtoza czwartorzgdu
na przebieg procesow geologicznych w czwarto-
rzedzie jest czgsto poruszane w literaturze geo-
logicznej, jednak ciagle ma tyle samo zwolen-
nikow co zagorzatych przeciwnikow. W przy-
padku analizowanego terenu temat moglby sta-
nowi¢ odrgbne opracowanie, dlatego poruszone
tu zostana jedynie najistotniejsze z paleogeogra-
ficznego punktu widzenia fakty. Dla Pojezierza
Dobrzynskiego bodaj najwazniejszy glos w tej
sprawie zabralt Lamparski (1983). Wykazat on,
ze na przebieg transgresji pierwszych ladolodow
plejstocenskich ogromny wplyw wywarla bu-
dowa geologiczna, gtéwnie litologia osadow
oraz uktad struktur glgbszego podioza. W wy-
niku dziatalnosci lodowcowej (egzaracja, glaci-
tektonika) na tym terenie powstaly elewacje
tworzace w morfologii powierzchni przedczwar-
torzgdowej deniwelacje do 200 m. Depresje
maja szerokie i ptaskie dna oraz strome zbocza
i sa zdecydowanie wydhuzone w kierunku NW—
SE, zgodnie z gltéwnym kierunkiem rozwoju
pierwszych ladolodoéw na tym terenie. W czwar-
torzedzie depresje systematycznie wypelniane
byly miazszymi pakietami osadow glacjalnych
i fluwioglacjalnych, a w mniejszym stopniu osa-



dami rzecznymi. Najpelniejsze profile osadoéw
czwartorzedowych (240 m) stwierdzono wierce-
niami w obrebie depresji Mochowa (Lamparski
1983). W rejonach elewacji powierzchni neogen-
skich profile osadow czwartorzedowych sa wyraz-
nie skrocone, a niejednokrotnie ity pliocenskie
wystgpuja tuz pod powierzchnia (np. w rejonie
Steklina czy Szpetala (Lamparski 1979a, b,
1981, 1987). Na sasiednim Pojezierzu Gostynin-
skim zwiazek budowy i tektoniki podiloza z wy-
ksztalceniem osadow czwartorzegdowych rowniz
jest oczywisty (Roman 2003).

W nawiazaniu do wynikow analizy uktadu lo-
boéw lodowcowych zapisanych we wspolczesnej
morfologii wida¢ zbiezno$¢ kierunkdéw rozwoju
ostatniego ladolodu z kierunkami pierwszych
transgresji (Lamparski 1991). Ladolody kolej-

nych zlodowacen wykorzystywaly juz istniejaca
morfologi¢, w znacznym stopniu ja wyréwnujac.
Jezory lodowcowe chgtniej rozwijaly si¢ w obni-
zeniach 1 tam tez deponowaly wigcej osadow
(Lamparski 1983).

Trudno nie zauwazy¢, ze dominujacy tu kie-
runck NW-SE jest zbiezny z przebiegiem niecki
brzeznej, strefy T-T, granicy dwoch zasadniczo
réznych  struktur geologicznych: platformy
wschodnioeuropejskiej i struktur faldowych za-
chodniej Europy (rys. 28). Zwiazek przebiegu
proces6w geologicznych w czwartorzedzie z pod-
lozem widziano migdzy innymi w zasadzie od-
nawialnosci rzezby, czyli naktadania si¢ roz-
nowiekowych serii rzecznych w rejonach depre-
sji 1 redukcji profilu osadow czwartorzedowych
w strefach elewacji (wyniesien) (Baraniecka

Grudzigdz

Rys. 28. Struktury podtoza Pojezierza Dobrzynskiego wg Dadleza i Marka (1974) oraz kierunki ruchu
i zasigg ladolodéow wg Lamparskiego (1983), zmienione

1 — granice jednostek tektonicznych; 2 — granice stref genetycznych struktur lokalnych: A— strefy plakantyklinalne, B — strefa
specznien, poduszek i waldéw solnych, C — strefa grzebieni i supow solnych; 3 — gtéwne strefy wglebnych nieciagtosci tekto-
nicznych: Cz-B — Czarnkéw—Brodnica, Ch-W — Chojnice-Warszawa, M-G — Mtawa—Garwolin, 4 — uskoki; 5 — depresje
glacitektoniczne; 6 — maksymalny zasi¢g ladolodu zlodowacenia Wisty i jego faz recesyjnych; 7 — kierunki ruchu lodu

Basement structures of the Dobrzyn Lakeland after Dadlez and Marks (1974), with movement directions
and ice-sheet extent after Lamparski (1983), modified

1 — boundaries of tectonic units; 2 — boundaries of genetic zones of local structures: A — placanticlinal zones, B — zone of salt
deformations, pillows and ridges, C — salt crests and pillars; 3 — main zones of hollow tectonic unconformities: Cz-B —
Czarnk6w—Brodnica, Ch-W — Chojnice—Warszawa, M-G — Mtawa—Garwolin; 4 — faults; 5 — glaciotectonic depressions; 6 —
maximum extent of the Vistulian ice-sheet and its recessional phases; 7 — directions of ice-sheet movement
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1975; Dzierzek 1997). Unikajac przeceniania
roli tektoniki, trzeba jednak zauwazy¢ dos¢ moc-
ny z nig zwiazek przebiegu najmiodszych proce-
sow morfogenetycznych. Na terenie Pojezierza
Dobrzynskiegow wida¢ to w zbieznosci kierunku
ruchu pierwszych ladolodow z ukltadem struktur
glebokiego (,,sztywnego™) podtoza. Latwiej jest
znalez¢ i zaakceptowaé dowody na oddziatywanie
podtoza (budowy i tektoniki) na przebieg proce-
s6w geologicznych w starszych czgsciach plejsto-
cenu. Analiza morfologiczna Pojezierza Dobrzyn-
skiego dostarczyta danych dokumentujacych
zwiazki wspotczesnych elementow rzezby z pod-
lozem. Zaznacza si¢ to nie tylko zbiezno$cia kie-
runku rozwoju pierwszych i najmtodszych trans-
gresji lodowcowych (Lamparski 1991; 2001).
Nowe dane geologiczne (Dzierzek 2007, 2008;
Dzierzek, Szymanek 2009a, b, ¢) pokazuja
migdzy innymi, ze w rejonach naglej zmiany wy-
sokosci polozenia stropu osadow kredy i neogenu,
pojawiaja zaburzenia miazszosci i uktadu profilu
osadow czwartorzedowych. Nawet we wspotcze-
snej powierzchni wystepuja w takich miejscach
glebokie rynny, moreny i doliny rzeczne (rys. 29,
30, 31).

Zuchowo

[T E=R2 [0 [0
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Na terenach odleglych od dzisiejszych stref
aktywnos$ci przyzwyczailiSmy si¢ traktowac tek-
tonike¢ jako domeng starszych i sztywniejszych
utworoéw. Jednak formowanie skorupy ziemskiej
nie skonczylo si¢ wraz z nastaniem czwartorzedu.
Wprost przeciwnie, poprzez obciazenie nierdwna
pokrywa lodowa nawet w czasie ostatniego zlo-
dowacenia reakcje tektoniczne mogty si¢ nasilic.

Zaréwno opisany wyzej uktad szczelin w lo-
bie w czasie maksymalnego stadium rozwoju,
z charakterystyczna systematyczna zmiang Kkie-
runku wydtuzenia form oraz gwattowna zmiana
przebiegu linii zasiggu ostatniego zlodowacenia
na potnocna, jak i faczenie si¢ wschodnich ramion
lobéw recesyjnych w strefe moren od Rembelina
po Janiszewo oraz o$ gtownych transgresji byty
wynikiem istnienia bariery tektonicznej w rejonie
Sierpc—Gojsk—Szczutowo. Tendencje wypigtrza-
jace tego obszaru, trwajace co najmniej od maksi-
mum zlodowacenia, uniemozliwily ekspansje
lobow lodowcowych w kierunku wschodnim.
Skutki tego spotegowaly si¢ po wytopieniu lodu
i uksztaltowaniu si¢ systemu odptywu woéd po-
wierzchniowych wykorzystujacych  wigkszo$¢
rynien polodowcowych.

Rys. 29. Schematyczny przekroj geologiczny
w okolicach Zuchowa na Pojezierzu Dobrzyn-
skim na podstawie Dzierzka i Szymanka
(2009b)

1 — gliny zwatowe; 2 — ity i mulki; 3 — piaski
i zwiry; 4 — piaski; 5 piaski, namuly i torfy; 6 —
nagromadzenie malakofauny; Wi — osady zlodowa-
cenia Wisty; Q — osady czwartorzgdowe starsze od
zlodowacenia Wisty; Pl — osady pliocenu; M —

osady miocenu; Pg — osady paleogenu; Cr — osady
kredy

Schematic geological cross-section near
Zuchowo, Dobrzyn Lakeland, after Dzierzek
and Szymanek (2009b)

1 — tills; 2 — clays and silts; 3 — sands and gravels;
4 — sands; 5 — sands, organic silts and peats; 6 —
malacofauna concentrations; Wi — Vistulian Glacia-
tion deposits; Q — pre-Vistulian Quaternary depos-
its; P1 — Pliocene deposits; M — Miocene deposits;
Pg — Palacogene deposits; Cr — Cretaceous deposits
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Rys. 30. Schematyczny przekroj geologiczny
w okolicach Sumina na Pojezierzu Dobrzynskim
na podstawie Dzierzka (2007)

objasnienia jak na rys. 29
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Schematic geological cross-section near Sumin,

Dobrzyn Lakeland, after Dzierzek (2007)
explanations as in Fig. 29
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Rys. 31. Schematyczny przekroj geologiczny w okolicach Wildna na Pojezierzu Dobrzynskim
na podstawie Dzierzka (2007)

objasnienia jak na rys. 29

Schematic geological cross-section near Wildno, Dobrzyn Lakeland, after Dzierzek (2007)

explanations as in Fig. 29
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Stratygrafia osadow zlodowacenia Wisty
na Pojezierzu Dobrzynskim w §wietle
nowych danych

Na obszarze Pojezierza Dobrzynskiego osady
ostatniego zlodowacenia moga mie¢ migzszos¢
od kilku metréw w rejonie Skrwilna (Kotarbin-
ski 2000) do 40-50 m w rejonie Thuchowa, Lip-
na (Lamparski 1981a, b; Dzierzek 2008),
a nawet 70 m w okolicach Zuchowa (rys 29). Jed-
nak ich rozpoziomowanie stratygraficzne, a cz¢sto
nawet odroznienie glin zlodowacenia Wisty od
glin zlodowacenia przedostatniego jest utrudnione
ze wzgledu na brak dobrze wydatowanych osadéw
miedzymorenowych. Zwykle pakiety glin rozdzie-
laja mulki i ity zastoiskowe lub piaski fluwiogla-
cjalne. Wigkszos¢ badaczy wiaze najmiodsze gliny
zwatowe (maksymalnie trzy warstwy), wystepuja-
ce w gormych czgsciach profili wiertniczych i czg-
$ciowo na powierzchni, ze stadiatem géormym zlo-
dowacenia Wisty (Skompski, Stowanski
1970a; Churski et al. 1978; Galon et al. 1979;
Lamparski 1979a, b, 1981a, b, 1989).

Analiza petrograficzna frakcji zwirowej mtod-
szych glin nawierconych ostatnio na obszarze Po-
jezierza w rejonie Skegpego i Lipna (Dzierzek
2008; Dzierzek, Szymanek 2009c) pokazata
mozliwos¢ wystgpowania na tym obszarze gliny
stadialu $rodkowego ostatniego zlodowacenia
(rys. 32). Dotyczy to zawsze glin lezacych pod
niewielkim przykryciem osadéw mtodszych
(piaskow, mulkow zastoiskowych lub glin).
Usrednione wskazniki petrograficzne tej gliny
nawierconej w rejonie Chojna koto Obér wyno-
sza 1,50-0,81-0,98 (Dzierzek 2007) i 1,92—
0,59-1,39 w Sosnowie okoto 15 km na poludnie
od Rypina (Dzierzek, Szymanek 2009c).
Glina ta wystepuje w przedziale wysokoscio-
wym od 63 do 116 m n.p.m., a jej miazszos¢
wynosi od kilku do 15 metréw. Powierzchnia
spagu warstwy jest wyrdwnana, a glina lezy na
glinach zlodowacenia Warty lub na osadach
interglacjalu eemskiego, lecz nieudokumen-
towanego palinologicznie. Na obszarach polozo-
nych na potudnie od Steklina, Lipna i na potu-
dniowy wschdod od Skepego nie stwierdzono jej
sladow. Prawdopodobnie wzdtuz tej strefy prze-
biegat zatem zasigg ladolodu w czasie tego sta-
dialu. Potwierdzeniem takiego zasiggu ladolodu
jest wystgpowanie osadoéw zastoiskowych na-
wierconych na potudnie od linii jej wystepo-
wania (Dzierzek 2008).

W okolicach Sierpca gling wystepujaca bli-
sko powierzchni wydatowano metoda TL na
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okoto 69 ka (Kotarbinski 1999), co chrono-
stratygraficznie przyporzadkowuje ja stadiatowi
srodkowemu. Cho¢ datowanie TL glin nie jest
przekonujace, wyraznie jednak potwierdzito
oddzielenie glin ze zlodowacenia Wisty od glin
z poprzedniego zlodowacenia, wystgpujacych
w okolicach Sierpca i Skrwilna (Churski et al.
1978; Kotarbinski 1999a, b, 2000). Poniewaz
w polnocnej czesci Pojezierza w okolicach Go-
lubia-Dobrzynia i Rypina nie wyr6zniono takich
glin (Wysota 2002, 2008a, b), kwestig zasiggu
ladolodu w czasie stadialu drugiego nalezy zo-
stawi¢ otwarta do dalszych badan.

Osady glacjalne korelowane ze stadialem
glownym reprezentowane sa na Pojezierzu Do-
brzynskim przez 1, 2 Iub 3 warstwy gliny zwa-
lowej (por. rys. 32). W niektérych miejscach
gliny stadiatu gléwnego ostatniego zlodowace-
nia zostaly wydzielone arbitralnie sposrdéd miaz-
szych kompleksow gliniastych otrzymywanych
w rdzeniach wiertniczych. Na obszarach potozo-
nych we wschodniej czesci Pojezierza (Skrwil-
no, Sierpc) wystepuje tylko jeden cienki i nie-
ciagly poktad gliny, co tlumaczone jest poz-
niejsza erozja wod fluwioglacjalnych. Wiazany
jest on z faza maksymalna ostatniego zlodowa-
cenia (Kotarbinski 1999a, b, 2000). Na prze-
wazajacym obszarze badacze wydzielaja dwie
warstwy gliny lodowcowej o miazszosciach od
kilku do 25 m. Jedynie w centralnej czgsci Poje-
zierza wydzielano trzy gliny w obrgbie stadiatu
gléwnego 1 najczesciej wiazano je z poszczegodl-
nymi epizodami glacjalnymi w fazie poznanskiej
(Skompski, Stowanski 1970a; Lamparski
1979a, b, 1981a, b, 1989). W zachodniej czegsci
Pojezierza przy granicy z doling Wisty dwom
wyréznionym tam glinom przypisano rangg fazy
leszczynskiej 1 poznanskiej (Lyczewska 1975a,
b). W rejonie Lipna w obrebie stadiatu gtownego
wyrozniono trzy poziomy glin zwalowych. Dwa
dolne poziomy glin zwigzane sa prawdopodob-
nie z transgresjami lodowcowymi, rangi faz
stadialu gléwnego. Nizsza z nich ma wskazniki
petrograficzne: 2,08-0,56—1,49, co jest charakte-
rystyczne dla glin stadiatu glownego zlodowace-
nia Wisty. Wystgpuje w przedziale gleboko-
sciowym 75-110 m n.p.m., a miazszos¢ maksy-
malna — 15 m (Dzierzek 2008; Dzierzek,
Szymanek 2009b). Wystepuje blisko po-
wierzchni terenu. NajczeSciej glina ta lezy ,,spo-
kojnie”, co moze §wiadczy¢ o malej aktywnosci
ladolodu (rys. 31). Wyzsza z glin buduje po-
wierzchni¢ centralnej czgsci obszaru Pojezierza,
a miejscami tylko jest przykryta osadami flu-
wioglacjalnymi. Jej miazszo$¢ udokumentowana
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wierceniami dochodzi do 5 m. Miejscami wyka-
zuje dodatkowa rozdzielno$¢ w postaci cienkiej
warstwy piaskow lub zwiréw. Najmlodsza z glin
wystepuje jedynie w obnizonych czgsciach wy-
soczyzny 1 zaglebieniach koncowych i ma cha-
rakter gliny ablacyjnej. Ma miazszos¢ do 8 m.
W poréwnaniu z innymi glinami stadialu gtow-
nego jest one bardziej ilasta i czesto zawiera
wktadki piasku lub mulku piaszczystego. Wig-
za€ ja mozna z okresem ostatniego etapu degla-
cjacji ladolodu z obszaru zaglebien egzara-
cyjnych i glebokich rynien. Wchodzi réwniez
w sktad roznorodnych form akumulacyjnych
(Dzierzek 2007, 2008).

W kontekscie problemow z wlasciwym roz-
poziomowaniem najmtodszych glin 1 dyskusji
nad stratygrafia i paleogeografia ostatniego zlo-
dowacenia na Pojezierzu Dobrzynskim szcze-
gblnego znaczenia nabiera stanowisko osadow
migdzymorenowych w Wildnie, 13 km na NNW
od Lipna (rys. 31). Profil usytuowany jest
w tagodnej kulminacji wysoczyzny na zapleczu
moren chrostkowskich. Rozpoczyna go warstwa
gliny lodowcowej, brazowej, miejscami ilaste;j,
ze zwirem, z przewarstwieniami piaszczystymi
0 miazszosci okoto 3,2 m. Ponizej wystgpuje,
warstwa piaskow drobnoziarnistych, piaskoéw
mutkowatych i mutkow, o barwie szarozielonej
lub szarej, z nagromadzeniem detrytusu muszli
slimakow i malzy. Muszle najliczniej wystgpuja
na glebokosci 5-5,5 m, a ich frekwencja maleje
ku stropowi warstwy. Warstwa ta si¢ga gleboko-
sci 6,5 m. Ponizej, do glebokosci co najmniej
10 m, leza ity ciemnoszare. Podobny osad nawier-
cono w sondzie recznej zlokalizowanej w pobli-
skim niewielkim zaglebieniu, przy czym tu ity
kontaktowaty od gory bezposrednio z gling. Uzu-
pelnieniem profilu jest sonda mechaniczna wyko-
nana okoto 100 m na potudniowy zachéd i zakon-
czona w glinie lodowcowej szarej. Z analizy sy-
tuacji geologicznej okolic Wildna wynika, ze
osady z malakofauna rozdzielaja dwie najmtodsze
z opisanych wyzej glin ostatniego zlodowacenia
(por. Dzierzek 2008). Wstgpna analiza mala-
kologiczna byta wykonana dla 5 probek w prze-
dziale glebokosciowym 3,2-5,8 m (Szymanek
2005; Dzierzek, Szymanek 2009a), cho¢ byta
ona utrudniona ze wzgledu na zty stan zachowa-
nia materialu. Najczesciej muszle byly pokru-
szone, a tylko w dolnej czgsci profilu znaleziono
wigksze ich fragmenty. Lepiej zachowane i licz-
niejsze byly fragmenty muszli $limakéw, nie
znaleziono jednak zadnego calego okazu. Za-
chowaty si¢ jedynie fragmenty muszli o poczat-
kowych skrgtach (maksymalnie 2,5 zwoju). Naj-
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czesciej wystgpowaly muszle $limakow o 1-2
zwojach, czegsto niekompletnych. Matze zacho-
waty si¢ tylko w formie detrytusu. Rozpoznany
materiat okazat si¢ bardzo ubogi pod wzgledem
roznorodnos$ci fauny (tab. 2). Rozpoznano dwa
rodzaje §limakoéw (Valvata sp., Viviparus sp.)
oraz dwa rodzaje malzy (Pisidium sp., Sphae-
rium sp.). W obregbie rodzaju Valvata nie od-
dzielono gatunku Valvata piscinalis (Miiller) od
V.pulchella Studer (muszle nieckompletne, mak-
symalnie 2 zwoje), w dwoch probkach (5,3—
5,8 m; 5,1-5,3 m) znaleziono szczytowe frag-
menty muszli V.naticina? Menke (Szymanek
2005). Rozpoznane $limaki i matze wystepuja na
ogot w zbiornikach wod stodkich, stojacych lub
ptynacych. Za s$rodowiskiem rzecznym moze
przemawia¢ obecnos¢ gatunku Valvata naticina?
Menke (Lozek 1964; Skompski, Makowska
1989). Z kolei obecnos¢ w zespole gatunkow
cieplolubnych Valvata naticina? Menke, Vivipa-
rus sp. moglaby wskazywaé¢ na nieco tagodniej-
szy klimat. Niestety sktad muszli nie przyporzad-
kowuje wiekowo osadow, w ktorych wystepuja,
z pewnoscia jednak $wiadczy o Srodowisku nie-
glacjalnym w czasie funkcjonowania zbiornika.

Dla tych osadéw wykonano takze analize
palinologiczng (Binka 2005). Trzy probki
z piaskéw mutkowatych i mutkéw z malakofau-
na z glebokosei 3,6-5,8 m wykazaty sporadycz-
ne wystgpowanie ziaren pytku, z przewaga wtor-
nego ztoza (tab. 3). Szczatki organiczne zostaly
zdegradowane prawdopodobnie pod wpltywem
klimatu suchego. Probka pochodzaca z warstwy
itow (7 m glebokosci) charakteryzuje si¢ row-
niez niska frekwencja ziaren, ale udato si¢ roz-
pozna¢ elementy roslinnosci zielnej (trawy, tu-
rzyce, bylice) oraz drzewa (sosna, brzoza, brzoza
kartowata, wierzba, ale takze dab i grab). Stan
zachowania pytkow drzew wskazuje na prze-
wage dalekiego transportu. Liczna obecnosé
gwiazdoszka (Pediastrum) $wiadczy niewatpli-
wie o tym, ze osad akumulowany byt w plytkim,
raczej niewielkim zbiorniku wodnym o warun-
kach oligotroficznych. Mozna okresli¢ srodowi-
sko sedymentacji jako obszar tundry ze slaba
pokrywa roslinng (Binka 2005).

W pozycji osadow z malakofauna z Wildna
(pod przykryciem glina zwalowa) zlodowacenia
w tej czesci Pojezierza wystepuja licznie znaj-
dowane w badaniach piaski, mutki i ity, najcze-
Sciej genezy rzecznej, jeziornej (?) i zastoisko-
wej. Analiza ziaren kwarcu w warstwie mutkow
warstwowanych w wierceniu Chojno (ok. 6 km
na N od Wildna) wykazata podwyzszona obecno$¢
ziaren nieobrobionych, przy mniejszym udziale



Tabela 2.
Sktad malakofauny w stanowisku Wildno na Pojezierzu Dobrzynskim wg Szymanka (2005)

Malacofauna composition in the Wildno site, Dobrzyn Lakeland, after Szymanek (2005)
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,»d” — detrytus muszli; ,.k” — kilka okruchow; ,,?” — oznaczenie niepewne

environment: ,,b” — bog, ,,p” — flowing water, ,,s” — stagnant water, ,,3” — number of shells,
,,d” — detritus, ,,k” — low frequency of shells, ,,?”” — uncertain recognition

Wildno SM52/2005 Wildno SRJ,/2008
7,0 m 3,1 m

Pinus — 4,1 Pinus — 4,1

Betula — 3,6 Betula — 1,7

Betula nana — 1,4 Alnus — 0,8

Ericaceae — 0,2 Larix—0,2

Salix — 0,2 Picea—0,1

Picea—0,2 Gramineae — 2,1

Bruckenthalia — 0,2 Cyperaceae — 1,8

Quercus — 0,6 Polypodiaceae — 0,2

Carpinus — 0,2 Pediastrum — 21

Alnus — 0,6 Artemisia — 0,4

Trzeciorzedowe — 0,4 Plantago - 0,1

Aretmisia — 1,4 Polygonum aviculare — 0,1

Rumex — 0,2 Compositae Tub.— 0,2

Compositae Tub. — 0,4 Thalictrum — 0,2

Gramineae — 3,6

Cyperaceae — 1,4

Pediastrum — 5,8

Tabela 3.

Spektrum pytkowe osadéw zbiornikowych w Wildnie na Pojezierzu Dobrzynskim wg Binki (2005, 2008)
Pollen diagram of lake deposits in Wildno, Dobrzyn Lakeland, after Binka (2005, 2008)
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ziaren peknigtych i btyszczacych. Oprocz kwarcu
obecne byly takze liczne skalenie i wapienie. Za-
notowano réwniez obecno$¢ szczatkow organicz-
nych (kawalki drewna) oraz agregatow wapni-
stych. Takie cechy ziaren wskazuja raczej na krotki
transport z rozmycia gliny zwatowej wokot zbior-
nika (Dzierzek, Markiewicz 2006).

Z przytoczonych danych wynika, ze przed
okresem najmlodszej transgresji lodowcowej na
terenie Pojezierza Dobrzynskiego miata miejsce
przerwa w zlodowaceniu, prawdopodobnie rangi
interfazy, ktéra wstgpnie mozna nazwaé ,,inter-
faza Wildna”. Klimat ocieplit si¢ na tyle, ze mo-
gly si¢ rozwina¢ lokalne zbiorniki wodne, w kto-
rych najpierw akumulowane byly ciemnoszare ity
z zachowanymi w nich pytkami roslin wodnych,
zielnych i pochodzacych z dalekiego transportu
drzew. Srodowisko wokot zbiornika miato cha-
rakter tundry. Obecnosc¢ i sktad detrytusu muszli
slimakow 1 malzy, sugeruja wzgledne ocieplenie
i sptycenie zbiornika, ktory mogt mie¢ charakter
przeptywowy. Potwierdza to rosnaca miejscami
srednica ziaren tych osadow (Dzierzek, Mar-
kiewicz 2006). Przykrywajaca osady z malako-
fauna glina, jako najmtodsza i wystgpujaca na
powierzchni wysoczyzny, odpowiada lodowco-
wi, ktory uformowat ostatecznie pobliskie more-
ny chrostkowskie. Powszechnie wiek tej gliny
i moren okreslany jest na subfaz¢ dobrzynska
czy kujawsko-dobrzynska (Churski et al. 1978;
Lamparski 1981b, 1989, 1991). Zatem jaki jest
wiek ,,inerfazy Wildna”? Najprostsze wniosko-
wanie geologiczne podpowiada korelacje z su-
binterfaza ~ dobrzynsko-ptocka  (Skompski
1969). Wymaga to jednak akceptacji odrgbnosci
litologicznej subfazy dobrzynskiej (korelowanej
z chodzieska), a ta kwestia pozostaje kontrower-
syjna (Kozarski 1995; Wysota 2002; Mo-
lewski 2007). Jesli przyjaé, ze epizody lokal-
nych transgresji wyrazone w morfologii nie mu-
sza mie¢ odrgbnych warstw gliny, to osady
z malakofauna z Wildna mozna datowaé na in-
terfazg pomigdzy faza poznanska i leszczynska,
co byloby waznym glosem w dyskusji na temat
rozdzielnosci tych stadiow rozwoju ostatniego
ladolodu (Rozycki 1961, 1967; Marks 2005;
Mojski 2005). Jednak z badan ostatnio prze-
prowadzonych wynika, ze wiek ,interfazy Wild-
na” moze by¢ jeszcze starszy. Datowanie '*C
detrytusu muszlowego z Wildna dato wynik 27—
28 ka PB i >38,6 ka PB, co lokuje to stanowisko
ponizej stadiatu gtownego i do czasu dalszych
rozstrzygni¢¢ taka pozycje stratygraficzna osa-
dow z Wildna nalezy przyja¢. Sprawa ta jest jed-
nak na tyle wazna, ze wymaga odrgbnego opraco-
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wania, zmierzajacego ku szczegotowej korelacji
przypowierzchniowych osadow czwartorzgdowych
w tej czesci Pojezierza.

Sposdb zaniku ostatniego ladolodu z terenu
Pojezierza Dobrzynskiego

Analiza geomorfologiczna pozwala wyzna-
czy¢ kilka etapow w postepujacej deglacjacji Poje-
zierza Dobrzynskiego. Pierwszy etap dotyczy lobu
Plocka na poludnie od Pojezierza Dobrzynskiego,
ktéry wyznaczony jest przez moreny polozone na
odcinku od Mochocina do Kurowa (rys. 23). Linia
ta jest powszechnie uznawana za maksymalny
zasigg zlodowacenia Wisly — LGM (m.in. Riihle
1957; Skompski 1969; Marks 1988; Mojski
2005; Marks et al. 2006). Transgresj¢ ladolodu
do linii LGM poprzedzit okres akumulacji wodno-
lodowcowej, ktora odbywata si¢ waska doling
marginalng utworzona pomi¢dzy wysoko potozona
wysoczyzng z poprzedniego zlodowacenia a czo-
fem lodu (Skompski, Stowanski 1970b;
Lamparski 1979b). W nastepstwie zblizania si¢
ladolodu powstato przed jego czotem rozlegte
zastoisko, udokumentowane w wielu miejscach na
potudniowy wschod od doliny Skrwy (Lam-
parski 1979b) oraz w okolicach Sierpca (Ko-
tarbinski 1999a, b). Transgresja ladolodu do
linii maksymalnego zasiggu zapisana jest nie tylko
w morenach akumulacyjnych, ale tez w spigtrzeniu
osadow starszych, migdzy innymi owych osadéw
zastoiskowych. Sadzac po wielkos$ci moren i roz-
miarach spigtrzen, postdj musial by¢ dlugotrwaty.
Uprzywilejowanym kierunkiem rozwoju lodu byt
NW-SE, czyli zgodny z osia odziedziczonego
z poprzedniego zlodowacenia obnizenia w miejscu
dzisiejszej doliny Wisty (Mojski 2005).

Wigkszos¢ form morenowych oraz glin lo-
dowcowych z maksymalnego zasiggu zlodowa-
cenia Wisty zostata usunigta przez erozje wod
fluwioglacjalnych lub czgsciowo pokryta osadami
sandru nastgpnego etapu deglacjacji. W rejonie
Skrwilna maksymalny zasieg lodu wyznacza
krawedz akumulacyjna pomi¢dzy dwoma po-
ziomami sandrowymi (Kotarbinski 2000). Na
obecny stan zachowania moren wplywa rowniez
1 fakt, ze czeSci czolowe lobow byly uprzy-
wilejowane, jesli chodzi o dostawe i depozycje
materialu lodowcowego w stosunku do czegsci
bocznych lobdéw, pierwotnie stabiej wyksztatco-
nych. Rzadko zatem mamy szansg¢ zrekonstru-
owac po morenach pelny zasigg lobow lodow-
cowych, zwlaszcza tych zdecydowanie wydtu-
zonych, ktére wyptynety najdalej od gltownej
masy ladolodu. Brak w zwiazku z tym dowodow



na dalsze rozczlonkowanie lodu na mniejsze
loby w czgs$ci potnocno-wschodniej lobu mak-
symalnego, dlatego lob ten musi by¢ traktowany
jako jeden duzy fragment ladolodu. Po drugiej
stronie Wisly w okolicach Gostynina linia mak-
symalnego zasiggu jest lepiej czytelna i bardziej
urozmaicona (Roman 2003; Mojski 2005).

Gdy czoto ladolodu stacjonowato na linii
LGM, wody lodowcowe formowaly glowny
uktad rynien (rys. 23, 24). Zachowane do dzi$
w morfologii czg$ciowo lub fragmentarycznie
rynny nawiazuja albo do kierunku ruchu lodu
(sektor NW, N), albo wyrazaja uktad szczelin
w przyblizeniu poprzecznych do ruchu lodu
(sektor W). W obu grupach rynien zachowane sa
miejscami ozy, formy szczelinowe, a czgs¢
z nich przeobrazona jest przez wody proglacjal-
ne z nastgpnych etapow deglacjacji i przez rzeki
wspotczesne (Mojski 2005). Wykorzystanie
1 przeobrazanie, w tym czg¢$ciowo zasypywanie
rynien, nastgpowalo systematycznie za ustepuja-
cym czotem ladolodu. Etap LGM w tej czeSci
Nizu Polskiego traktowany jest jako stadiat wiel-
kopolsko-dobrzynski w fazie gabinskiej (Riihle
1957; Skompski, Stowanski 1970b), subfaza
gabinska fazy poznanskiej stadiatlu glownego
(Lamparski 1979), albo faza leszczynska zlo-
dowacenia poinocnopolskiego (Galon et al
1979; Marks 1988). Poglady o wiazaniu mak-
symalnego zasiggu ladolodu Wisly w lobie ptoc-
kim z faza poznanska stadialu glownego sa naj-
bardziej rozpowszechnione (Kozarski 1986;
Pettersson 1997, 2002; Marks 2002, 2005;
Wysota 2002). Niniejsza analiza nie dostarcza
w tym zakresie nowych danych, a obszar ten do-
czekatl si¢ minimonografii w pracy Mojskiego
(2005). Warto jednak podkreslic niejednolity
charakter postoju na linii LGM, co niesmiato
poruszal juz Lamparski (1979b), dowodzac, ze
pomigdzy morenami a blisko potozonym czotem
ladolodu istniata w tym czasie dolina marginalna
na linii Proboszczewice—Kurowo (SSW-NNE).
W rozmieszczeniu moren widaé (rys. 24), ze na
przedpolu gtéwnego pasma moren oraz w jego
obregbie wystgpuje szereg mniejszych pagorkow
morenowych. Mozna to interpretowaé jako efekt
awansow niewielkich jezykow lodowych poza
lini¢ czota lobu. Podobny schemat rozwoju lado-
lodu przedstawil Marks (1995) dla fragmentu
maksymalnego zasiggu zlodowacenia Wisty na
obszarze Warmii.

Na podstawie potaczenia tych informacji
mozna si¢ zastanawiaC, czy aktywno$¢ matych
jezykow nie byla poprzedzona okresem lekkiego
wycofania si¢ czota i formowania wspomnianej

doliny marginalnej na zapleczu moren. By¢ moze
ranga tego odstapienia czota byta na tyle duza, ze
pozwalataby wiaza¢ glowny etap ataku lodowca
na stare wysoczyzny i formowania si¢ gldwnej
strefy zaburzen i moren z faza leszczynska, nato-
miast przekraczajace moreny z kolejnym awan-
sem w czasie fazy poznanskiej (co sugeruja takze
Wysota et al. 2008). Ten poglad pozostaje jed-
nak w sferze przypuszczen i nie moze by¢ aktual-
nie rozstrzygnigty. Sprawa wieku maksymalnego
zasiggu w tym rejonie nie jest ostatecznie za-
mknigta (por. Marks 2005).

Zanik ladolodu z linii maksymalnego miat
charakter oscylacyjny — powstawaty moreny ko-
lejnych lobow, ale czesto ich akumulacja po-
przedzona byta prawdopodobnie drobnym awan-
sem aktywnego lodu. Kolejne etapy w historii
zaniku ostatniego zlodowacenia dotycza juz bez-
posrednio Pojezierza Dobrzynskiego i zapisane sa
tak zwanymi morenami dobrzynskimi, od Rembe-
lina (na S) przez Janiszewo (na N), i dalej az do
Rypina. Ta szeroka strefa morenowa z licznymi
pagorkami i odnogami wyznacza¢ ma zasigg
ladolodu, a przynajmniej jego wschodniej czgsci
w czasie subfazy dobrzynskiej, wyrazonej miej-
scami odrgbnym poziomem gliny lodowcowe;j
(Skompski, Stowanski 1970b; Lamparski
1981a; 1991). Jednak w $wietle analizy geomor-
fologicznej regionu i najnowszych danych geolo-
gicznych ten poglad musi by¢ poddany znaczacej
weryfikacji. Dotyczy to gldwnie korelacji prze-
strzennej 1 nastepstwa rozwoju poszczegolnych
lobéw, gdyz przypisanie wieku poszczegdlnym
etapom pozostaje w dalszym ciggu nieprecyzyjne.

Zatem drugi po LGM etap deglacjacji zapi-
sany jest w morenach lobu chalinskiego (Lam-
parski 1991), ciagnacego si¢ od Rembelina po
okolice Jeziora Chalinskiego (oscylacja rembe-
linska-sobowska, Skompski 1969). Z ukfadu
moren wynika, ze akumulacja moren wokot tego
lobu poprzedzona byla krotkotrwalym postojem
lodu na potudnie od Rembelina. Czas, ktory upty-
nal od poprzedniego postoju czota, albo tempo
ablacji, zwlaszcza we wschodniej czgsci, musialy
by¢ znaczne, co umozliwilo powstanie pierw-
szych, rozlegtych poziomow sandru Skrwy
(Lamparski 1979b). Czoto zmienito pozycje
o okoto 20 km. Latwiej topit sig¢ 16d we wschod-
niej czesci lobu LGM, co najmniej z dwoch po-
wodow: 1 — 16d w peryferycznej czesci lobu byt
cienszy, 2 — prawdopodobnie podtoze w rejonie
Sierpca ulegato podnoszeniu. W okolicy Sierpca
i Gojska w podlozu osadéow czwartorzedowych
wystepuje rozlegla elewacja ciagnaca si¢ az do
Rypina (Lamparski 1983; Kotarbinski
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1999a, b), stanowiaca poinocno-wschodnia gra-
nic¢ glebokiej depresji powstatej w czasie naj-
starszego zlodowacenia. To skutkowalo lokowa-
niem si¢ centrum dzialalno$ci lodowcowe]
w drugim etapie blizej doliny Wisty.

Nastepnie 160d koncentrowat si¢ w lobie na
péinoc od Jeziora Chalinskiego i na potudnie od
Jeziora Tupadtowskiego. Przerwa w recesji umoz-
liwita powstanie pokaznych moren. Jednak nie da
si¢ odtworzy¢ petnego zarysu lobu lodowcowego
z tego okresu, gdyz nie zachowaly si¢ moreny na
zachodnim jego skrzydle.

Kolejny, rownie malo wyrazny etap postoju
czola wyrazony jest morenami w okolicy Jeziora
Tupadtowskiego. Moreny zlokalizowane na po-
ludnie od jeziora wyznaczaja zarys wschodnigj
czgsci lobu, ale jest on daleko niekompletny
i trudno go przedtuzy¢ w czesci zachodniej wyso-
czyzny. W trakcie deglacjacji dolina dzisiejszej
Wisly byla wypeliona miazszym lodem, a dzie-
lenie na mniejsze loby dotyczylo strefy brzeznej,
gdzie 16d byt generalnie cienszy, a ilos¢ materiatu
mineralnego nieproporcjonalnie duza w porow-
naniu z czgscia centralna gléwnego lobu.

Postepujaca deglacjacja skutkowata rozbi-
ciem lodu na kolejne loby potozone nieco bar-
dziej na poétoc (rys. 23, 24), w okolicy Suszewa
i Witkowa (Lamparski 1989, 1991). Lob Su-
szewa jest dobrze wyrazony morenami od Karn-
kowa do Rumunek (na N od jeziora Ostrowite).
Sposob utozenia moren wskazuje na przesunigcie
si¢ uprzywilejowanego kierunku transgresji lobow
bardziej na wschod — linia boczna poprzedniego
lobu przypada prawie doktadnie na centralng czgs$¢
lobu Suszewa. By¢ moze $wiadczy to o ostabieniu
tendencji wynoszacych na przedpolu ladolodu.
Zanik lodu z linii tego lobu jest udokumentowany
przez liczne formy wytopiskowe (moreny martwe-
go lodu na potudnie od Lipna, kemy, zaglebienia
koncowe). Podzielit si¢ on na czgsci, czego §ladem
sa pagorki morenowe w okolicy Karnkowa (rys.
23). Obszary na wschod od moren kolejnych
mniejszych lobow byly miejscem akumulacji osa-
dow fluwioglacjalnych.

Nastgpny etap deglacjacji wyznacza kla-
sycznie wyksztalcony lob Ignackowa. Polkoliste,
strome od strony wewngtrzne] wzgérza more-
nowe rozcina brama lodowcowa, a zaplecze obje-
te jest zaglebieniem koncowym i formami wyto-
piskowymi (Lamparski 1989). Nastepnie lado-
16d stacjonowat w lobie Lipna. Depozycja materia-
Tu morenowego zachodzita w dwoch etapach. Po-
niewaz najdalej na potudnie potozone formy drum-
linowe Pojezierza (Dzierzek 2008) w dwoch
waskich rynnach biegnacych od Ztotopola do
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Kikota ogranicza tuk moren wewngtrznej, mozna
sadzi¢, ze powstanie drumlinow bylo zwiazane
w drugim awansem ladolodu.

Zdecydowanie wigksza range mial nastepny
etap deglacjacji. Wyznaczaja go tuki moren le-
zace w innym planie (rys. 24). Aktywne czoto
ladolodu przesuwa si¢ bardziej na wschod. Po raz
pierwszy od czasu postoju na linii LGM formuja
si¢ moreny tak daleko na wschodzie, w okolicy
Zakrocza i Rypina. Koronkowa linia utworzona
z polaczenia moren od Rypina do Steklina wy-
znacza zasieg tej fazy aktywnej deglacjacji ostat-
niego ladolodu. W literaturze wzgorza te znane sa
jako moreny chrostkowskie, ktére Nechay
(1927) nazwat IV pasem moren i faczyt z forma-
mi czotlowymi pod Gorznem. Proces formowania
moren byt roztozony w czasie i nasilat si¢ trzy-
krotnie. Najpierw powstal zewnetrzny wat wy-
znaczony morenami od Zakrocza przez Rogowo,
Adamowo, Stary Kobrzyniec, Majdany i Janowo
(na S od Wildna) i najbardziej potudniowy ciag
pagorkéw lobu Sumina. W czasie stagnacji lodu
na linii moren zewngtrznych zachodzita dziatal-
nos$¢ wod lodowcowych w rynnie Ruzca, o czym
swiadcza osady fluwioglacjalne pomiedzy more-
nami (Dzierzek, Szymanek 2009b). Kolejne
awanse wyrazone sa Wewngtrznym pasmem mo-
ren chrostkowskich i srodkowym pasmem moren
na poétocno-wschodnim skrzydle lobu Sumina.
Trojdzielno$¢ zaniku lodu widac najlepiej w oko-
licach Kikota, gdzie poszczegdlne pasma wzgorz
oddzielone sa wyraznymi, wspotksztattnymi do
moren obnizeniami. Prawdopodobnie byly one
dolinami waod proglacjalnych pomigdzy morena-
mi a czotem lodowca.

Najwigksze skupienie rynien polodowco-
wych, zar6wno waskich na kilkaset metrow, jak
i szerokich, egzaracyjnych, jak niecka kikolska
(Nechay 1927; Niewiarowski et al. 1995)
czy lob Zbdjna (Lamparski 1991), wystepuje
na zapleczu moren tego zlozonego pasma. Roz-
miar tych zaglebien wraz z wysokoscia moren
(152,8 m n.p.m.) $§wiadczy¢ moga o znacznej
aktywnosci czota ostatniego na tym terenie
w czasie tego epizodu glacjalnego. Dotyczy to
zwlaszcza moren w okolicy Chrostkowa. Sadzac
z ukfadu rynien i osi drumlindw w zbojenskim
polu drumlinowym mozna sadzié, ze ostatni
awans lodu nastepowat z kierunku WNW-ESE.

Sposob wyksztatcenia i geneza drumlindw nie
beda tu szerzej analizowane. Jednak w kontekscie
rozwazan paleogeograficznych nalezy podkreslic,
ze drumliny wystepuja wylacznie w dnach obnizen
egzaracyjnych i rynien lodowcowych, na zapleczu
moren o zlozonej, dwudzielnej lub trojdzielnej



budowie (rys. 23). Na trojdzielnos¢ budowy
drumlinéw dobrzynskich zwracano uwage wielo-
krotnie (Lamparski 1972; Olszewski 1994,
1997; Wysota 1995) i wiazano ja najczegsciej
z etapami lub mechanizmami transgresji ladolo-
du. Model =zaproponowany przez Wysote
(1995) dla innej czgsci Pojezierza moglby by¢
wykorzystany rowniez w tym przypadku. Jednak
wydaje sig, ze ostatni, decydujacy awans lodu
odpowiedzialnego za ostateczny ksztatt drumli-
noéw (Olszewski 1997) mogt si¢ odbywaé po
niewytopionym jeszcze lodzie z poprzedniego
etapu transgresji. Czyli awans maksymalny tego
etapu do pozycji moren zewngtrznego pasa od-
powiedzialny byt za ksztalt wnetrza lobu, po-
wstanie rynien i niecek egzaracyjnych, deformacji
osadow dna niecki i formowanie drumlinéw (pro-
todrumlinéw). Nastegpnie transgresja ustala,
a martwy 16d zalegajacy w dnach gtebokich obni-
zen egzaracyjnych powoli i nieréwnomiernie topit
si¢ i dzielil na bloki. Dodatkowo wody ablacyjne
rozcinaty jego powierzchnig, zwigkszajac deniwe-
lacje powierzchni dna i urozmaicajac litologig
osadow ablacyjnych. W zaleznosci od glebokosci
rozcig¢ 1 rodzaju ich wypehienia (materiatem
morenowym lub fluwioglacjalnym) zréznicowana
jest budowa pézniejszego drumlinu. Ten sposob
powstawania pierwszej czesci drumlindw na-
wiazuje nieco do teorii supraglacjalnej Lam-
parskiego (1972, 1994). Ostateczny etap for-
mowania drumlinéw zwiazany jest z najmtodszym
awansem lodowca na obszar opisywanych lobow.
Te awanse miaty lokalny charakter i nie nalezy ich
wigza¢ z odrgbnymi jednostkami stratygraficzny-
mi, na co zwrdcit uwage Mojski (2005). Miaz-
szo$¢ lodu byta znaczaco wigksza w miejscach
rynien i zaglebien egzaracyjnych niz w strefach
wysoczyznowych i te czgsci lodu rozwijaly sig
szybciej, jak przedstawil to Wysota (1995). Jesli
uwzglednimy, ze podlozem ostatniego awansu
byty bryly martwego lodu i ,,rozmigkczone” osa-
dy z jego wytopienia, to wytlumaczymy spote-
gowany efekt dziatalnosci lodowcowej. Taki sce-
nariusz thumaczy nie tylko wielko$¢ moren
chrostkowskich, ale tez zaburzenia uktadu warstw
w obrebie drumlindw i pokrycie glina (ablacyjna)
form drumlinowych oraz pozostatych czgsci dna
zaglebienia — wngtrza lobu. Glina taka nie wy-
stgpuje na powierzchniach ptaskich (por.
Dzierzek 2008), wyrownanych przez ciensze,
ale ubogie w material mineralny czesci lodowca.

Wiasnie taka odrebno$¢ morfologiczna tej
strefy, wyrazona tukami poteznych moren i for-
mami egzaracyjnymi byla podstawa do wyod-
rebnienia subfazy kujawsko-dobrzynskiej (Nie-

wiarowski et al. 1995). Zdaniem Mojskiego
(2005) nie ma dowoddéw na czasowo-morfo-
genetyczna odrgbno$é tej fazy; subfaza ta moze
znaczy¢ ,,jedynie dluzszy postdj czota ladolodu,
na poczatku jego zaniku w fazie leszczynskiej”
(Mojski 2005, s. 222). W S$wietle niniejszej
analizy wydaje si¢ jednak, Ze jest to najwazniej-
szy 1 by¢ moze najdluzej trwajacy epizod w de-
glacjacji ladolodu z linii maksymalnego zasiggu.
Zapisal si¢ unikalnymi formami rzezby, o ztozo-
nej budowie, rézniacymi si¢ wyraznie od form
lodowcowych potozonych w potudniowej czegsci
Pojezierza. O ile do tej pory w deglacjacji ladolo-
du rysowaty si¢ w jego wschodniej czgsci oscyla-
cyjne awanse lobow, to na linii moren chrostkow-
skich musiata nastapi¢ bardziej radykalna przerwa
w deglacjacji. Strefa ta jest dobrze czytelna
w cyfrowym modelu terenu (rys. 24). Potrdjna,
lobowa oscylacja czota dotyczyla szerszego ob-
szaru, a ekspansja lodowcow przybrata bardziej
wschodni kierunek. Dlatego jej odrebno$¢ nie
moze by¢ kwestionowana. W $wietle wcze$niej-
szych dyskusji moreny potozone na potludnie od
glownego pasa morenowego tej fazy (Rypin—
Chrostkowo—Steklin) powstaly we wczesniej-
szych etapach i nie wyznaczaja jednej fazy posto-
ju ladolodu.

Nastepny etap w scenariuszu deglacjacji tej
czgsci Pojezierza Dobrzynskiego obejmuje juz
ostateczne wytopienie lodu powierzchniowego.
Nadmiar wod ablacyjnych wydostawal sig przez
bramy lodowcowe poza obrgb lobow, miedzy
innymi odpreparowang rynna Ruzca, nadbudo-
wujac potezne pole sandru dobrzynskiego (ROw-
niny Urszulewskiej). Zdaniem Kotarbinskiego
(2000) czes¢ wod kierowata si¢ w strong potu-
dniowa do doliny Skrwy, a cz¢§¢ w strong potu-
dniowo-wschodnia do doliny Raciaskiej. W obrg-
bie lobu chrostkowskiego udrozniony zostat szlak
odplywu rynng Wilenicy. Z tego okresu pochodza
liczne formy wytopiskowe, bodaj najlepiej za-
chowane w lobie Nadroza — moreny martwego
lodu, kemy, plateau kemowe, terasy kemowe czy
wreszcie najmlodszy poziom akumulacji fluwio-
glacjalnej, obejmujacy tylko dna rynien i zaplecza
moren (rys. 23, 26).

Jak na razie brak jednoznacznych podstaw do
ulokowania przedstawionych etapow deglacjacji
Pojezierza Dobrzynskiego w szczegotowej skali
czasu. Jesli jednak przyjac, ze moreny maksymal-
nego zasiggu w lobie ptockim powstaly w fazie
poznanskiej (Riihle 1957; Skompski 1969),
a moreny chrostkowskie w subfazie kujawsko-
-dobrzynskiej (Churski et al. 1978; Lampar-
ski 1981b; Niewiarowski et al. 1995), to ry-
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suje si¢ niezwykle duze tempo procesow odpo-
wiedzialnych za powstanie rzezby na tym terenie.
Na skalach czasu epizody te dzieli zwykle réznica
okoto 1000 lat (Kozarski 1986, 1995; Marks
2002; Mojski 2005). To, co si¢ wydarzyto si¢
na omawianym terenie w tak krotkim czasie,
mozna traktowa¢ w kategoriach zjawisk katastro-
falnych.

Po wytopieniu lodu nastapita reorganizacja
drenazu wod powierzchniowych (Wisniewski
1976; Andrzejewski 1985). Rzeki, wykorzy-
stujac dawne rynny polodowcowe i szlaki od-
ptywu wod lodowcowych, nawiazywaty do do-
liny Wisty i Drwecy. Na pewno juz w péznym
glacjale zniknely bryly lodu z czesci zaglebien
powierzchniowych, migdzy inymi. z doliny mar-
ginalnej w Rogowie, o czym $wiadczy spektrum
pytkowe zachowane w tamtejszych torfach
(Binka 2008). W czasie gdy ladolod stacjonowat
na obszarze poludniowego Battyku, w dawnych
rynnach istnialy juz zbiorniki wodne, czgsto pota-
czone szlakiem odplywu powierzchniowego.
Mobwia o tym udokumentowane palinologicznie,
malakologicznie i wydatowane radioweglem
osady jeziorne w Steklinie (Noryskiewicz
1982) czy Zuchowie (Lyczewska 1957; Osza-
st 1957; Stangenberg et al. 1957; Urbanski
1957; Binka 2008; Pazdur 2009).

Whnioski

¢ Na Pojezierzu Dobrzynskim wystepuja trzy
warstwy gliny lodowcowej, w tym glina stadiatu
Swiecia (na niektorych obszarach), a w strefie
zaplecza moren chrostkowskich i dnach rynien,
warstwa gliny ablacyjne;j.

e Ostatnie nasunigcie ladolodu (LGM) po-
przedzone bylo panowaniem warunkow stepowo-
tundrowych, udokumentowanych w stanowisku
Wildno. Wiek radiowgglowy tych osadoéw okre-
slony zostat na 26-28 BP i >38,6 ka BP.

e Etapowy charakter zaniku ladolodu z linii
maksymalnego zasiggu w lobie Plocka za-
owocowal w jego brzeznej (wschodniej) czegSci
powstaniem systemu moren. Linia powstata
z potaczenia wschodnich ramion tych moren, jest
wigc asynchroniczna i tym samym nie wyznacza
zasiggu lodu w konkretnej fazie.

e Najmtodsze moreny czolowe na linii Ry-
pin—-Kikot leza w innym planie w stosunku do
wcezesniejszych moren, wykazuja dwu-, a miej-
scami trojdzielno$¢ i wyznaczaja zasieg ladolodu
w czasie fazy (subfazy) kujawsko-dobrzynskie;j.
Rzezba terenu pomiedzy Plockiem a Chrostkowem
uksztattowata si¢ zatem w ciagu zaledwie 1000 lat.

e Zaznacza si¢ wyrazny zwiazek tektoniki
i budowy podloza z przebiegiem procesow geo-
logicznych w czasie zlodowacenia Wisty. Prze-
jawia si¢ to w zbiezno$ci kierunkéw ruchu lo-
bow z gtéwnymi liniami strukturalnymi podtoza,
wystepowaniem dolin i rynien oraz zaburzeniami
miagzszosci warstw czwartorzedowych nad stre-
fami uskokowymi, a takze reakcja zasiggu lobow
i odplywu wod lodowcowych na wypigtrzanie
podtoza.

e Rynny na Pojezierzu Dobrzynskim od-
zwierciedlaja uktad szczelin w szerokim lobie
w czasie maksymalnego rozwoju ladolodu.
Glowne rynny byly wykorzystywane pozniej
jako szlaki odptywu wéd roztopowych.

WYSOCZYZNA DROHICKA

Spektakularny zapis proceséw peryglacjalnych
na obszarze nieobjetym ostatnia pokrywa
lodowa

Wysoczyzna Drohicka uformowana w sta-
diale Warty zlodowacenia Odry (Lindner 2005;
Lindner, Marks 2008) stanowi dobry poligon
do $ledzenia procesow geologicznych rozwijaja-
cych si¢ na dalekim przedpolu ostatniego lado-
lodu. Specyficzne warunki klimatyczne panujace
wokot ladolodu stanowia istotny, chyba nie zaw-
sze doceniany w rozwazaniach paleogeograficz-
nych, zespdt czynnikéw morfotworczych ksztal-
tujacych powierzchnie stref ekstraglacjalnych.
W potudniowo-zachodnim fragmencie Wysoczy-
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zny Drohickiej wystgpuja liczne miejsca z cha-
rakterystycznym zapisem dzialania procesow
peryglacjalnych, migdzy innymi w Wierzchucy
Nagornej, Putkowicach, Lisowie, Koczerach (rys.
33). Sa tam dobrze wyrazone pseudomorfozy po
klinach lodowych, wypelione materiatem piasz-
czystym.

Najlepiej zbadane jest jak do tej pory sta-
nowisko w Wierzchucy Nagdrnej na potnocny
zachod od Drohiczyna, w poblizu krawedzi po-
hudnikowego fragmentu doliny Bugu (Dzierzek,
Stanczuk 2006; Dzierzek 2009). W bezpo-
srednim sasiedztwie zwirowni wystepuje tagod-
nie wcigta dolina bezimiennego doptywu Bugu,
ktory wraz z innymi ciekami tworzy system
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Rys. 33. Polozenie stanowisk ze strukturami peryglacjalnymi na Wysoczyznie Drohickiej
wg Dzierzka i Stanczuka (2006), zmienione

Location of sites with periglacial structures in the Drohiczyn Plateau,
modified after Dzierzek and Stanczuk (2006)

réownoleglych dolin wysoczyznowych. W podob-
nej sytuacji morfologicznej, to jest w poblizu
erozyjnych dolinek bocznych, wystepuja pozosta-
fe odstonigcia z klinami na Wysoczyznie Drohic-
kiej. Powierzchnia terenu w tym rejonie jest na
ogot plaska lub stabo nachylona w kierunkach
sektora  zachodniego. Fenomen stanowiska
w Wierzchucy Nagomej polega na tym, ze w $cia-
nie zwirowni liczacej okoto 150 m zachowanych
jest az 51 pseudomorfoz po klinach lodowych.
Profil geologiczny uzyskany w odkrywce obej-
muje od gory (rys. 34): piaski z domieszka zwi-
row o beztadnej strukturze, o miazszosci 0,3—
0,5 m, brazowa gling lodowcowa o miazszosci od
0,5 do 1,5 m, nizej lezace piaski i zwiry sko$nie
warstwowane, genezy fluwioglacjalnej, o miaz-
szo$ci co najmniej 4 m (Dzierzek, Stanczuk
2006). Miejscami, w dolnej czgsci warstwy przy-
krywajacej gling wystepuja skupienia kaministe,
co jest sladem segregacji mrozowej tych osadow.
Pseudomorfozy rozcinaja warstwe gliny, czasem
konczac si¢ w osadach piaszczysto-zwirowych,
ponizej gliny. Maja dtugos¢ od 0,6 do 1 m, sze-
roko$¢ gornej czegsei od 0,3 do 1,0 m, a wystepu-
ja érednio co 1,7 m. Na podstawie cech tekstu-
ralnych osadoéw sasiedztwa klinow ustalono, ze

migzszos¢ warstwy czynnej wiecznej zmarzliny
siggata 0,5-0,7 m (Dzierzek, Stanczuk 2006).
Wypehione sa piaskiem drobnoziarnistym,
z niewielkim udzialem zwiru. Wiekszo$¢ form
wskazuje na wypehienie klinow lodowych (la-
godne zakonczenie, czgsto w postaci ,buta”,
wkleste warstewki gliniaste i potogo lezace zwi-
ry w obrgbie pseudomorfozy). Znajduja sig jed-
nak formy krotsze, waskie, z wypeieniem
piaszczystym albo z podgigtymi do géry war-
stewkami gliniastymi. Dolne odcinki niektorych
klinow szerokich maja podobne cechy. Analiza
ziarn kwarcu w dolnej czesci wypehienia jed-
nego z klinow wykazata wyrazne $lady obrobki
eolicznej, co moze $wiadczy¢ o pierwotnym
wypehieniu (Markiewicz 2004).

Uktad sieci poligonalnej na tle gtéwnych
elementow rzezby okolic Wierzchucy Nagornej

W celu odtworzenia poziomego uktadu sieci
spekan na omawianym fragmencie Wysoczyzny
Drohickiej wykonano fotointerpretacje zdjecia
w skali 1:26 000. Jednak warstwa piaskow po-
krywowych, cho¢ niewielkiej miazszosci, a takze
intensywne prace rolne skutecznie maskuja spo-
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dziewane zréznicowanie fototonéw nawet gtow-
nych kierunkéw spekan i metoda okazata si¢ nie-
skuteczna. Nieduze odlegtos$ci pomigdzy klinami,
pomierzone w S$cianie odstonigcia, sugerowaty
znaczng gestos¢ sieci na powierzchni wysoczy-
zny. Tak postawiony cel przy prostej i dobrze
poznanej budowie geologicznej — warstwa gliny
pod piaskiem, miejscami z ewidentnymi klinami
piaszczystymi — sklonit do proby zastosowania
metody szczegotowego profilowania geoelek-
trycznego. Zasady tej metody omoéwiono w roz-
dziele ,Metoda profilowania geoelektrycz-

nego...”. Na rysunku 34 przedstawiono uktad

sieci klindow odczytany z badan geoelektrycznych,
zweryfikowanych profilem sond rgcznych, na tle
rysunku $ciany zwirowni w Wierzchucy Nagor-
nej. Obraz sieci klindw otrzymany na podstawie
interpretacji roznic oporow elektrycznych pomig-
dzy glina a piaskiem jest niekompletny — nie
wszystkie struktury widoczne w $cianie lub na-
wiercone sonda zostaly rozpoznane ta metoda.
Badania jednak w duzym stopniu uzupehiaja
rozktad struktur peryglacjalnych obserwowanych
w $cianie, wskazujac przydatnosc metody w za-
stosowaniu do poszukiwania zapisu powierzch-
niowych struktur mrozowych.

Rys. 34. Sie¢ pseudomorfoz klinow lodowych na zapleczu $ciany zwirowni
w Wierzchucy Nagornej na Wysoczyznie Drohickiej

A — profil Sciany zwirowni: 1 — piaski 1 zwiry sko$nie warstwowane, 2 — gliny lodowcowe, 3 — piaski z domieszka zwirow,
4 — piaski psudomorfoz; B — struktury odczytane w sondowaniu rgcznym; C — struktury odczytane w profilowaniu geoelek-
trycznym: linie czarne — w uktadzie prostokatnym, linie przerywane — profile pomiarowe, linie czerwone — w uktadzie kon-

centrycznym

Network of ice-wedge casts located behind the gravel-pit wall in Wierzchuca Nagorna, Drohiczyn Plateau

A — profile of gravel-pit wall: 1 — cross-stratified sands and gravels, 2 — tills, 3 — sands with gravel admixture, 4 — ice-wedge
cast sands; B — structures recognized in hand sounding; C — structures recognized in geoelectric sounding: black lines — in
rectangular system, dashed lines — measurement sections, red lines — in concentric system

Tak jak w obrazie pionowym peknigcia
w glinie wypetnione piaskiem sa ggste, ale niere-
gularne (maja r6zna wielkos¢, ksztatt i odleglosc),
tak 1 odwzorowanie ich na powierzchni poziomej
nie nosi wyraznych cech uporzadkowania (rys.
34). W celu zobrazowania rozktadu wyznaczo-
nych spgkan wykonano robocze diagramy roze-
towe ich kierunkéw w dwojaki sposob. Pierwszy
sposob polegat na przedstawieniu na diagramie
czestosci zaistnienia kierunku, za$ drugi sposob,
prezentowany w pracy, uwzglednial dlugosé
wszystkich rozpoznanych spgkan w danym kie-
runku. Pomiary dlugosci byly wykonywane na
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szkicu z przeliczona na rzeczywista doktadnoscia
0,2 m i sumowane w przedziatach 10-stop-
niowych. Rozrzut kierunkéw na potrozecie byt
w obu przypadkach znaczny (rys. 35). Wigkszos¢
spekan ukierunkowana jest w zakresie azymutow
60-150°, ale z tego chaotycznego diagramu wy-
suwaja si¢ jednak dwa kierunki uprzywilejowane
130-140° i 80-90". Zupehie drugorzedne wydaja
si¢ kierunki z zakresu 10-20° i 30-40°, czyli
niejako prostopadte do wymienionych glownych.
Wynika z tego, ze odtworzona sie¢ ma raczej
trojosiowy niz ortogonalny system spgkan i na
pewno nie jest regularna. Na taki obraz wptywa
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Rys. 35. Diagramy ukierunkowania osi klinéw i linijnych elementéw rzezby
okolic Wierzchucy Nagornej, na Wysoczyznie Drohickiej

Diagrams showing orientation of ice-wedge axes and lineaments
near Wierzchuca Nagorna, Drohiczyn Plateau

takze fakt, Zze z pewnoscia nie rozpoznano
wszystkich ogniw tej sieci. W poroéwnaniu z rze-
czywistym uktadem klindw w $cianie sie¢ pozio-
ma jest dziurawa 1 zawiera tylko najbardziej wi-
doczne struktury. Skoro mimo tego daja si¢ jed-
nak wyrdzni¢ uprzywilejowane kierunki, warto
si¢ zastanowi¢ nad tego przyczyna. W tym celu
poréwnano uktad sieci spgkan z glownymi ele-
mentami linijnymi w topografii wysoczyzny.

Sie¢ glownych lineamentow analizowanego
skrawka Wysoczyzny Drohickiej, na ktére skta-

daja sig: linie grzbietowe, talwegi, koryta rzek,
krawedzie zobrazowano na rysunku 36. Line-
amenty powstaly poprzez wyznaczenie linii struk-
turalnych na mapie w skali 1:25 000 i zamianie
ich na linie tamane. Linie rzek sktadaty sig
z wigkszej liczby odcinkoéw niz talwegi ich dolin.
Nastgpnie mierzono dhlugosci poszczegdlnych
odcinkéw linii famanych i ich azymuty. Doktad-
no$¢ pomiaréw siggata 5 m. Dhlugosci poszcze-
golnych odcinkow linii strukturalnych sumowano
w dziesigciostopniowych przedziatach azymutow.
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Rys. 36. Linijne elementy rzezby na mapie hipsometrycznej okolic
Wierzchucy Nagornej na Wysoczyznie Drohickiej

1 — talwegi lub rzeki; 2 — linie grzbietowe; 3 — krawgdzie; 4 — osie klinow

Lineaments on the hypsometric map of the Wierzchuca Nagorna area, Drohiczyn Plateau

1 — thalwegs and rivers; 2 — ridge lines; 3 — margins; 4 — ice-wedge axes

Wyniki rozktadu kierunkow linii strukturalnych
umieszczono na roboczych diagramach. Poréw-
nanie diagramow sieci spgkan mrozowych z dia-
gramami lineamentéw wyznaczonych na szer-
szym obszarze okolic Wierzchucy Nagornej (ok.
11 km®) nie wykazato Zadnej korelacji. Dlatego
zawezono obszar poréwnan do okoto 4 km?
w najblizszej okolicy poligonu badan elektroopo-
rowych. Okazalo sig¢, ze w tym wypadku mozna
si¢ doszukiwa¢ korelacji uktadu sieci spgkan
z przebiegiem lineamentdw w najblizszej okolicy
(rys. 35). Nie ma prostej zbieznosci pomiedzy
glownymi kierunkami spgkan a talwegami,
ani liniami grzbietowymi. Linie grzbietowe maja
maksimum wystepowania w sektorze 100-110°,
a dominujace kierunki talwegéw w okolicach zwi-
rowni zawieraja si¢ w przedziatach 90-100° i1 120—
130°. Dominujace kierunki klinow sa skosne
w stosunku do linii strukturalnych i odpowiadaja
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przewazajacemu nachyleniu stoku na tym terenie.
Za tym idzie istotny wniosek paleogeograficzny.
Skoro wydtuzenie glownych kierunkéw odpo-
wiada nachyleniu stoku, to sie¢ rozwijala si¢ na
powierzchni nachylonej, o dominujacym kie-
runku NW-SE. Czyli procesy mrozowe dotyczyty
nachylonej juz powierzchni. Czgéciowe potwier-
dzenie tego spostrzezenia mozna uzyska¢ w scia-
nie zwirowni, w ktorej czg$¢ klindw jest wyraznie
pochylona. Dotyczy to §cian ustawionych prosto-
padle do nachylenia terenu (rys. 34). Mozna
przypuszczac, ze skoro gldéwne rysy powierzchni
terenu powstaly przed zaistnieniem warunkoéw
peryglacjalnych, to musiala juz by¢ wyksztatcona
pobliska dolina Bugu i jej doptywy, takze i te
potozone w najblizszej okolicy zwirowni. Dato-
wania osadow piaszczystych wypehiajacych
kliny wskazaly na rozwd¢j tych form w czasie
przed maksimum zlodowacenia Wisty (Dzier-



zek, Stanczuk 2006). Zatem dolina Bugu jest
starsza 1 mozna przyjaC, ze pierwszy etap jej
rozwoju zwigzany byt ze schytkiem zlodowace-
nia $rodkopolskiego, jak w przypadku dolin na
Wyzynie Lodzkiej (Turkowska 1988). Brak
zbiezno$ci pomigdzy glownymi kierunkami kli-
now i odcinkami talwegow w okolicy Wierzchu-
cy Nagodrnej moze oznaczac, ze W czasie ustepo-
wania zmarzliny wody powierzchniowe na na-
chylonej wysoczyznie nie wykorzystywaty kli-
néw jako drog sptywu powierzchniowego. Wy-
thumaczenie tego ma przyczyny: 1 — klimatyczne
— matla ilo$¢ $niegu, mala wilgotnos¢ powietrza,
znikoma ilo§¢ wod ablacyjnych; 2 — geologiczne
— peknigcia w cienkiej glinie powodujace infiltra-
cje wod w poklad piaszczysto-zwirowy 1 dalszy
drenaz pod powierzchnia. By¢ moze miato miej-
sce natozenie sig obu tych czynnikow.

Budowa geologiczna tej czgsci Wysoczyzny
Drohickiej wymusza taki system migracji wod
powierzchniowych réwniez obecnie. Pojawiajaca
si¢ okresowo wicksza ilos¢ wody infiltruje
w pseudomorfozy, nie powodujac znaczacych
zmian w powierzchni. Ten wniosek potwier-
dzono, niejako przypadkowo, w probach wtto-
czenia w jeden z klindbw roztworu soli, co miato
w zalozeniach zwigkszy¢ czutos¢ pomiarow geo-
elektrycznych. Okazato sig¢ jednak, ze solanka
zamiast si¢ rozprzestrzeni¢ wzdhuz piaszczystych
szczelin w glinie, podkreslajac na obrazie elek-
trooporowym kontrast o$rodkow i oczekiwany
ksztalt sieci, raczej w wigkszosci infiltrowata w
najblizej potozong strefe bezposredniego kontaktu
z piaszczysto-zwirowym podlozem gliny.

Daje si¢ tez zaobserwowa¢ pewne podo-
bienstwo pomigdzy jednym z dominujacych kie-
runkow spekan (80-90°) a ukierunkowaniem
najblizszej rzeki w Wierzchucy Nagornej. To
oznacza, ze stosunkowo duza ilos¢ wody w dnie
doliny wykorzystata istniejacy uktad spgkan
w jednorodnym piaszczysto-zwirowym gruncie.
Oczywiscie przetrwanie S$ladow struktur pery-
glacjalnych w zwirach w dnie doliny jest nie-
mozliwe.

Warunki klimatyczne i czas rozwoju klinow
w zachodniej czg¢sci Wysoczyzny Drohickiej

Nie ma bezposredniego klucza do przetoze-
nia zaobserwowanych cech pseudomorfoz na
paleotemperaturg, charakter zmarzliny, czas
trwania warunkow peryglacjalnych czy ich po-
wtarzalnos¢. Bez watpienia mamy w Wierzchucy
Nagorej dowdd na istnienie wieloletniej zmarz-
liny. Proby szacowania temperatury w czasie

formowania si¢ klindw opieraja si¢ zwykle na
pomiarze ggstosci wystgpowania struktur w od-
stonigciach czy na pomiarach $rednicy oczek sieci
poligonalnej zapisanych na zdjgciach lotniczych
(Jahn 1970; Kozarski 1995; Dolecki 2003).
W obszarach wspoélczesnie objgtych permafio-
stem odleglosci pomigdzy klinami wahaja si¢
w szerokich granicach od okoto 1 m w pdinocnej
Finlandii i 5 m na Wyspie Garry (Kanada) do
40 m w poétnocnej Norwegii. Z kolei $rednia $red-
nica poligonéw pomierzona na powierzchni wy-
nosi od 1,7 m w pdhocnej Finlandii i 16 m
w Arktyce Kanadyjskiej do kilkudziesigciu me-
trow w pdtnocnej Grenlandii i pétnocnej Norwe-
gii (Maizels 1986).

W badanym odstonigciu na Wysoczyznie
Drohickiej kliny wystepuja $rednio co 1,7 m.
Odtworzona posrednio sie¢ poligonalna w okolicy
Sciany zwirowni jest gesta, a $rednia $rednica jej
oka wynosi szacunkowo 3—5 m. Taka frekwencja
form mrozowych obecnie spotykana jest na przy-
ktad na pétnocy Kanady, gdzie $rednia temperatu-
ra lipca wynosi -7 do -10 °C, stycznia -35 °C,
a migzszo$¢ wiecznej zmarzliny oceniana jest na
360 m. Gdyby zatem powstanie form mrozowych
zalezato tylko od temperatury, to, uwzgledniajac
potozenie Wysoczyzny Drohickiej w glebi konty-
nentu, musielibySmy zalozy¢ jeszcze bardziej
surowe warunki klimatyczne w czasie ich rozwo-
ju. Dolecki (2003) uwaza, ze kliny wystgpujace
w lessach ostatniego zlodowacenia w odstgpach
nawet rzedu 15-25 m musialy si¢ rozwinaé
w wybitnie surowych warunkach klimatycznych.
Na surowy klimat w czasie rozwoju struktur
w Wierzchucy Nagornej wskazuje tez bardzo
mala migzszo$¢ warstwy czynnej zmarzliny
odczytanej z w odstonigciu, ktora niewiele prze-
kracza 0,5 m (Dzierzek, Stanczuk 2006).
Jednak bezposrednie przektadanie ggstosci sieci
poligonalnej na temperaturg nie jest skuteczne,
gdyz nawet w podobnych strefach klimatycz-
nych istnieje duza rozpigtos¢ tych parametrow.

Oczywiscie formy peryglacjalne na Wyso-
czyznie Drohickiej nie rozwinglyby si¢ bez od-
powiednich warunkéw klimatycznych. Jednak tak
liczne ich wystgpowanie musialo by¢ spo-
wodowane koincydencja okreslonych warunkoéw
klimatycznych, morfologicznych, geologicznych.
Rola pflaskiej, nachylonej tagodnie powierzchni
wysoczyzny, Zzbudowanej z cienkiej warstwy gliny
lodowcowej w rozwoju uktadu spekan byta wazna
1 zostata wykazana wcze$niej. Duze znaczenie ma
takze niewielka migzszo$¢ gliny (do 1,5 m), ktora
przez to byta bardziej podatna na dziatanie czyn-
nikéw mrozowych. Letnie rozmarzanie dotyczylto
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tylko warstwy gliny, albo nawet jej gornej czesci,
na co wskazuja pionowo ulozone glaziki i uklad
spekan gliny na granicy z pseudomorfoza. War-
stwa nizej lezacych piaskow i zwiré6w mogta by¢
objeta glebokim permafrostem.

By¢ moze duza gesto$¢ form jest zapisem
dwukrotnego (wielokrotnego?) nasilania si¢ wa-
runkéw peryglacjalnych (Dzierzek, Stanczuk
2006). W $cianie zwirowni nie wida¢ jedno-
znacznie $ladow nakladania si¢ na siebie czy
obocznego wystepowania réznoczasowych struk-
tur, co si¢ czegsto zdarza w dhugich profilach les-
sowych (Lanczont, Bogutskyj 2007). Ale
doktadniejsza analiza ksztattu form prowadzi do
takich przypuszczen. Niektére formy sa krotkie
i waskie, z niewielkim rozszerzeniem w czeSci
gornej, a zakonczone sa ostrym wierzchotkiem
w glinie (rys. 34). Maja one wypehnienie piasz-
czyste, a jesli zawieraja warstewki zorsztynizo-
wane, to sg podgigte do gory — tak jakby po wy-
pelnieniu ulegly powtdérnemu S$ciskaniu przez
narastajaca z boku zmarzling. Takie cechy maja
tez dolne czesci niektorych z form z ewidentnym
wypetnieniem wtdérnym i uginajacymi si¢ w spo-
sob wklesty warstwami wypelnienia. Jesli tak, to
mielibySmy tu potwierdzenie przypuszczenia
o dwoch etapach rozwoju procesow peryglacjal-
nych, przy czym po6zniejsze peknigcia mrozowe
nie musialy wykorzystywac juz istniejacych.

Niektore z pseudomorfoz po klinach lodow-
cowych wykazuja zdecydowana asymetri¢ gor-
nych, rozszerzonych odcinkdéw, a miejscowe na-
gromadzenia glazikow nad nimi $wiadcza o se-
gregacji mrozowej w obrebie warstwy czynnej.
A wigc piaski ze zwirami przykrywajace gling
byly zaangazowane w procesy peryglacjalne.
Analiza petrograficzna wykazata, ze zwiry
w obrebie warstwy przykrywajacej gling zwatowa
w stosunku do zwirdw pobranych z gliny sa zu-
bozone o skladniki mniej odporne i Ilzejsze.
Oznacza to, ze pochodza ze zwietrzenia gliny.
Czyli niszczenie gliny musiatlo nastapi¢ wcze-
$niej, przed nastaniem zmarzliny. Glina lodow-
cowa Wysoczyzny Drohickiej pochodzi ze zlo-
dowacenia Warty (Marks 2005; Nitychoruk et
al. 2008a, b), okre§lanego takze stadiatem Warty
(Lindner, Marks 2008). Z rozwazan wcze-
$niejszych wynika, ze rowniez powierzchnia wy-
soczyzny byla uksztattowana juz przed ostatnim
etapem rozwoju zjawisk mrozowych, odpowie-
dzialnych za powstanie struktur z wypetlieniem
wtornym. Wskazniki TL dla piaskéw lezacych
bezposrednio na glinie wynosza okoto 140 ka.
Datowania TL osadéw wypetniajacych struktury
sa niejednoznaczne (sa w pozycji odwroconej),
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ale lokuja czas wypetniania klin6w na §rodkowy
pleniglacjat — 49-43 ka i 23 ka (Dzierzek,
Stanczuk 2006). W zwiazku z tym nalezaloby
przyjac, ze poczatek rozwoju zjawisk peryglacjal-
nych w tej czesci Wysoczyzny Drohickiej zwigza-
ny jest z panowaniem permafrostu w czasie wcze-
snego pleniglacjatu. Warunki peryglacjalne trwaly
w réznym nasileniu co najmniej do maksimum
stadialu gtéwnego. W tym czasie na potudniu Pol-
ski osadzaly si¢ lessy mtodsze dolne, srodkowe
i gorne (Maruszczak 2001), a obecno$¢ zmarz-
liny udokumentowana jest migdzy innymi zacho-
wanymi w nich pseudomorfozami po klinach lo-
dowych i lodzie segregacyjnym (Dolecki 2003;
Jary 2007).

Whnioski

e Kliny wystepujace w $cianie zwirowni sa
odzwierciedleniem sieci poligonalnej na po-
wierzchni wysoczyzny. Przyblizony obraz tej
sieci odtworzony zostal za pomoca plytkiego
profilowania geoelektrycznego.

e Glowne linie sieci poligonalnej nawiazuja
do podstawowych lineamentéw morfologicznych
w najblizszej okolicy ich wystgpowania, a nie ko-
reluja si¢ z lineamentami odczytanymi na wigk-
szym obszarze wysoczyzny. Charakter tej zalezno-
sci sugeruje, ze glowne rysy rzezby powierzchni
Wysoczyzny Drohickiej zostaly uksztaltowane
przed ostatnim zlodowaceniem.

e Kliny mogty funkcjonowaé przez caly
plenivistulian. Inwersja wskaznikow TL w pro-
filu osadow wypekiajacych, ich cechy tekstu-
ralne, a takze podgigcie warstw orsztynowych
w wypehieniu klindéw $wiadcza o etapowym
wzro$cie aktywnos$ci procesow mrozowych
i procesie fosylizacji.

e Wyjatkowa gestos$¢ kopalnych struktur pe-
ryglacjalnych i mata §rednica ,,0ka” sieci poli-
gonalnej, a takze mata miazszos¢ warstwy czyn-
nej wiecznej zmarzliny $wiadcza o surowych
warunkach panujacych w czasie rozwoju klindw.

e Degradacja lodu gruntowego nastgpowata
w warunkach suchego klimatu, o czym $wiadczy
kontakt pseudomorfoz z osadami otaczajacymi.
Wigksza ilo§¢ wody (powierzchniowej i grunto-
wej) w procesie fosylizacji musiataby spowodo-
wac rozmycie ostrych granic i zaburzenie pier-
wotnych skutkéw podnoszenia mrozowego.

e Taki zapis procesow peryglacjalnych byt
mozliwy dzigki charakterystycznej budowie
i litologii gornej czgs$ci wysoczyzny.



WYBRANE REJONY TATR WYSOKICH

Specyfika analizy paleogeograficznej
w obszarach wysokogorskich

Glacjalna historia Tatr jest zapisana przede
wszystkim w erozyjnych formach rzezby (cyrki,
wygtady, podciosy lodowcowe, misy jeziorne),
w osadach lodowcowych moren koncowych,
pokryw gruzowych oraz w osadach fluwiogla-
cjalnych. Jednak w poréwnaniu z obszarami
nizowymi spektrum zapisu procesow lodowco-
wych w gorach jest o wiele skromniejsze, bar-
dziej subtelne i nieciagle. Jest to wynik innej
skali procesoOw lodowcowych. Nawet walne
lodowce tatrzanskie miaty dilugos¢ kilkunastu
kilometréw i szeroko$¢ kilkuset, podczas gdy
fragmenty ladolodu takiej wielkos$ci czgsto prze-
kraczaja skale rozdzielczosci analizy. Na doda-
tek w przypadku starszych zlodowacen dysponu-
jemy zdecydowanie mniejsza liczba danych,
odwrotnie niz na Nizu, gdzie dowodéw obecno-
$ci ladolodu mozna szuka¢ na wigkszym obsza-
rze. W Tatrach powtarzajace si¢ w ciagu plejsto-
cenu miejsca akumulacji $niegu i drogi rozwoju
jezoréw lodowcowych skutecznie przemodelo-
waly pierwotna rzezbe dolinng i zatarly $lady
poprzednich lodowcow (Klimaszewski 1988).
Wskutek tego zdecydowana wigkszos¢ $ladow
obecnosci lodowcoéw pochodzi z ostatniego zlo-
dowacenia. To wszystko sprawia, ze droga znaj-
dowania, taczenia i interpretacji faktow w anali-
zie paleogeograficznej jest dla obszaréw gor-
skich znacznie trudniejsza i z zatozenia musi by¢
wykonywana w wigkszej skali.

Analiza geomorfologiczna byla podstawa
pierwszych prob okreslania ilosci zlodowacen,
ich wieku i zasiegu. Wystarczy tu przytoczy¢
dzieta wielkich badaczy czwartorzedu Tatr, ta-
kich jak Partsch (1923), Romer (1929), Ha-
licki (1930), Klimaszewski (1967, 1988)
i wielu innych. Mimo pojawiania si¢ nowych
metod analiza rzezby i korelacja wysoko$ciowa
jej elementdw pozostaje ciagle punktem wyjscia
do interpretacji i baza do umieszczania wynikow
innych badan. Pomocne analizie geomorfolo-
gicznej okazaly si¢ badania litologiczne osadow
lodowcowych i1 wodnolodowcowych (Kenig,
Lindner 2001). Podobnie jak na Nizu, cenne sa
badania osadéw organogenicznych, jednak takich
znalezisk w gorach jest niezwykle mato. Kom-
pleksowe analizy osadéw jezior tatrzanskich po-
zwolity na ustalenie granicy konca ostatniego

zlodowacenia 1 odtworzenie postglacjalnej histo-
rii gor (m.in. Wicik 1979; Marciniak, Ciesla
1983; Krupinski 1984; Baumgart-Kotarba,
Kotarba 1993). Odrebna Sciezka odtwarzania
zapisu historii geologicznej jest analiza materia-
tu jaskiniowego (Glazek 1984; Hercman ef al.
1987). W badaniach nad rekonstrukcja zdarzen
w najmlodszej historii Tatr wykorzystywane sa
takze metody modelowania komputerowego,
ktore staraja si¢ przybliza¢ nasze wyobrazenia
o rozmiarach i zachowaniu ostatnich lodowcow
(Gadek 1996, 1998; Makos, Nowacki 2009).
W zakresie bezposrednich datowan osadow lo-
dowcowych najwigcej danych dostarczyta meto-
da TL. Jej wyniki postuzyly do osadzenia
w skali czasu badan geomorfologicznych, geo-
logicznych i wynikéw innych analiz (Proszyn-
ska-Bordas et al. 1988; Lindner et al. 1993;
Lindner 1994). Obecnie wnioski oparte na
datach TL traktowane sa z duza ostrozno$cia.
Ozywcza tre§¢ do rozwazan nad chronostraty-
grafia i paleogeografia Tatr wniosta metoda ko-
smogenicznego izotopu *°Cl, gdyz pozwolila
oszacowaC czas ekspozycji (przebywania na
powierzchni) zar6wno osadow morenowych, jak
i form erozyjnych, to jest wygtadow i podciosow
(Dzierzek et al. 1996, 1999).

Nakreslenie roznorodno$ci metod uzywa-
nych w badaniach nad zlodowaceniem Wysokich
Tatr obrazuje specyfike tego obszaru. Na podsta-
wie wnioskdw wynikajacych z zastosowania roz-
nych badan powstaly syntezy dotyczace zlodowa-
cenia tego regionu. Nie do przecenienia sg w tym
zakresie osiagnigcia badaczy krakowskich, przede
wszystkim prof. A. Kotarby i doc. M. Baumgart-
Kotarby, tak szeroko cytowanych w niniejszej
pracy. Bogaty dorobek naukowcoéw z osrodka
warszawskiego, pod kierunkiem prof. L. Lindne-
ra, z ktorym autor mial zaszczyt wielokrotnie
wspotpracowaé, przyczynil si¢ do uzupelnienia
danych o czwartorzedzie Tatr i do rozwoju no-
wych koncepcji na temat ilosci i zasiggu zlodo-
wacen. Ostatnio podjgte systematyczne szczego-
lowe prace kartograficzne w ramach projektu
opracowania mapy geologicznej w skali 1:10 000
z cala pewnoScia przyniosa wiele nowych i wery-
fikacj¢ aktualnych pogladow.

Zaprezetowane ponizej wyniki datowania
osadow metoda kosmogenicznego *°Cl postuza
do wskazania nowych mozliwo$ci interpretacji
paleogeograficznych Tatr w czasie ostatniego
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zlodowacenia na tle aktualnego schematu rozwoju
zdarzen. Przyjmuje si¢, ze Tatry byly co najmniej
o$miokrotnie objgte rozwojem lodowcow gorskich
w plejstocenie (Lindner ef al. 2003; 2008). Sla-
dy najstarszych lodowcow (Biber, Donau, Giinz)
to glownie pokrywy fluwioglacjalne zachowane po
stowackiej stronie (Nemc¢ok et al. 1986). W oko-
o dwudziestokilometrowej strefie poénocnego
przedpola Tatr wystepuja fragmenty poziomow
wodnolodowcowych, wiazanych ze zlodowace-
niami Mindel, Riss i Wirm (Halicki 1930;
Klimaszewski 1988), korelowanych z jednost-
kami stratygraficznymi na Nizu Polskim (Lind-
ner et al. 1990, 1993). Uznawane za najstarsze
w Tatrach osady lodowcowe sensu stricto (silnie
zwietrzate bloki skal krystalicznych zachowane
w okolicy Hurkotnego) tradycyjnie wigzano ze
zlodowaceniami Riss albo Mindel (Halicki
1930; Klimaszewski 1988), ale dos¢ mocno
zaznacza si¢ poglad o znacznie mtodszym ich wie-
ku (Lindner et al. 1990, 2003; Lindner 1994).
Osady ostatniego zlodowacenia (Wiirm) sa
w Tatrach zachowane w postaci waldéw moren
koncowych, pokryw piargowych, lodowcow gru-
zowych, pokryw fluwioglacjalnych (Dzierzek,
Nitychoruk 1986; Dzierzek et al. 1987;
Lindner et al. 1990; Kotarba 1991-1992).
Przyczyna znacznego rozprzestrzenienia naj-
miodszych lodowcow tatrzanskich byta zachodnia
i poétnocno-zachodnia cyrkulacja powietrza, przy-
noszaca znaczne ilosci opadéw, co z kolei sprzyja-
lo przyrostowi mas lodowcowych (Lindner et al.
2003). Jednak ten poglad, zgodnie z ostatnimi
doniesieniami w tym zakresie (Derkacz et al.
2008, 2009), moze zosta¢ zweryfikowany.
Schemat stratygraficzny ostatniego zlodo-
wacenia Tatr (Lindner et al 1993, 2003;
Lindner 1994) uwzglednia istnienie co najmniej
trzech epizodéw glacjalnych: (I) 117-80 ka —
w czasie stadialu Suchej Wody, (II) 7040 ka —
w czasie stadiatu Bystrej, (III) 30-10 ka — w cza-
sie stadiatu Biatki. Lodowce w czasie stadiatu
Biatki zostawity dobrze zachowane do dzi§ sys-
temy moren koncowych prawie we wszystkich
walnych dolinach tatrzanskich. Wspomniane
pokrywy gruzowe na Hurkotnem wiazane sg
przez Lindnera (1994) wiasnie z tym stadiatem
ostatniego zlodowacenia, a $cisle z faza Hurkot-
nego, i sa datowane TL na 25-32 ka. Zanik lo-
dowcow nastgpowat stopniowo, czego dowodem
sa kolejne moreny koncowe zlokalizowane
w coraz wyzszych partiach gor, a datowane na
23-21 ka — faza Lysej Polany, 17 ka — faza Wto-
sienicy i 14 ka — faza Pigciu Stawow. Ostateczny
zanik lodu w cyrkach nastapil prawdopodobnie
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dopiero w potowie holocenu (Krupinski 1984;
Dzierzek et al. 1987).

Wiek osadow i form lodowcowych

Wyniki datowania izotopem *°Cl w Tatrach
dostarczyly ponad 60 dat niezwykle cenych dla
chronologii ostatniego zlodowacenia. W znacz-
nym stopniu uzupetniaja one, a czgsto weryfi-
kuja wczesniej publikowane wyniki (Dzierzek
et al. 1999). Dane uzyskane na podstawie no-
wych standardow tempa produkcji kosmoge-
nicznego chloru i uaktualnionych programy ka-
libracji (Phillips et al. 2001; Zreda et al.
2005; Desilets et al. 2006), sa przedmiotem
odregbnego opracowania, uwzgledniajacego sze-
roki aspekt metodologiczny i chronostratygra-
ficzny dla calych Tatr (Zreda, Dzierzek
w druku). Do niniejszego tematu wybrano jedy-
nie niektére z nich, wazne dla paleogeografii
wybranych dolin (tab. 4).

Sposroéd przebadanych obiektow najstarsze
daty dotycza gtazow granitowych wystepujacych
na ptaskiej powierzchni Golego Wierchu na wy-
sokosci okoto 1205 m n.p.m. Pochodza one
z kilku przedzialdéw czasowych: 9085 ka (dwie
probki), 61 ka (jedna probka z duzym zakresem
btedu) oraz 43-32 ka (5 probek). Pojawita si¢ tez
data okoto 26 ka, ale z duzym marginesem btedu
i nie byta brana pod uwage w rozwazaniach.
Glazy potozone sa blisko siebie i ich zréznico-
wany wiek swiadczy o ztozonym w czasie pro-
cesie depozycji materiatu.

Wiek duzych gtazow granitowych skupio-
nych na wysokosci 1212-1217,5 m n.p.m. na
Rusinowej Polanie wynosi 33,1 ka (jedna préb-
ka) oraz 25-20 ka (cztery probki). W nawiazaniu
do wynikow z sasiedniego stanowiska Goty
Wierch wigkszos¢ dat z Rusinowej Polany jest
wyraznie mtodsza.

Wiek chlorowy gltazow na Hurkotnem (tab.
4) z rejonu Siedlarskiej Drogi (1140-1150 m
n.p.m.) dat rozrzut w dwoch zasadniczych gru-
pach: 38-38 ka (dwie probki) i 26-22 ka (cztery
probki). Dwie daty z zakresu 16—14 ka wyraznie
odstaja od pozostatych, co prawdopodobnie zwia-
zane jest z postsedymentacyjnymi zmianami
obiektow. Wyniki datowania tych osadow prze-
mawiaja za wigzaniem czasu ich depozycji
z mtodsza czgscia ostatniego zlodowacenia.

Gtazy morenowe w okolicach Morskiego Oka
maja wiek chlorowy w szerokim przedziale cza-
sowym (tab. 4). Materiat z zewngtrznego watu
moreny datowany jest na 16—12,5 ka (trzy probki),
natomiast dwie probki z moreny wewngtrznej



Tabela 4.

Wiek chlorowy osadéw i form rzezby w wybranych rejonach Tatr Wysokich wg Dzierzka i Zredy (w druku)

Chlorine age of deposits and landforms in selected parts of the High Tatra Mts., after Dzierzek and Zreda (in press)

o . 36 Grupy dat
Lokalizacja Obiekt Wysokosc Nr probki Wiek Cl uwzglednione w
(mn.p.m.) (ka) interpretacji
glaz 1590 T95-1CS 20,3%1,2 19-21 ka
glaz 1640 T95-2CS 19,3+1,4
ﬁzﬁnz)lfit:;lv podioze 1610 T95-3CS 21,0428
- podtoze 1585 T95-4CS 21,1414
glaz 1590 T95-5CS 16,2+1,3
morena wewngtrzna 1410 T96-22MO 10,2+1,5 10-11 ka
morena wewngtrzna 1410 T96-23MO 8,3+1,2
morena wewngtrzna 1410 T96-24MO 11,2+0,7
Morskie Oko morena zewngtrzna 1410 T96-25MO 16,1+£1,4
morena zewngtrzna 1410 T96-26MO 10,7+1,0
morena zewngtrzna 1450 T96-27MO 12,5+1,3 12,5-16 ka
morena zewngtrzna 1450 T96-28MO 15,1+1,0
1140 T97-25H 21,9+1,0
1140 T97-26H 26,2+1,5 33-38 ka
1145 T97-27H 24,1+1,4
okrywa glazowa 1150 T97-28H 37,9+1,7
Hurkotne POTIRE 1150 T97-29H 32,9412
1145 T97-30H 25,2+1,7 22-26 ka
1145 T97-31H 14,2+0,6
1145 T97-32H 15,9+0,6
1203 T97-33GW 89,8+2,7
1205 T97-34GW 33,5+1,0
1205 T97-35GW 25,6+7,9 85-90 ka
pokrywa glazowa 1205 T97-36GW 84,4+12,6
Goly Wierch 1205 T97-37GW 60,14£20,6
1203 T97-44GW 38,8+1,8 32-43 ka
1205 T97-45GW 43,0£5,5
1205 T97-46GW 31,9+3,9
1205 T97-50GW 34,9+5,5
1217 T97-38RP 33,1+1,6
. 1215 T97-39RP 20,4+2,3
R‘;Z‘l':l’lga gtazy 1212 T97-40RP 19,7423 20-25 ka
1215 T97-41RP 20,7+0,9
1217 T97-42RP 24,4437
N 1145 T95-14TS 17,842.2
3 1137 T95-15TS 17,9+1,2
7 1140 T95-16TS 20,7+1,3 20-21 ka
g Wyzni morena 1137 T95-17TS 18,042,7
£ 1116 T95-18TS 17,7+0,8 16-18 ka
5 1142 T96-1TST 16,2+0,7
= 1130 T96-2TST 20,0£1,0
Nizni glaz 1095 T96-3TST 14,4+3,0
Przedni moreny 1690 T95-6DPSP 17,7£1,5 18—20 ka
= Staw 1692 T95-7DPSP 20,1+1,7
= M glazy 1675 T95-8DPSP 20,5+1,9
3 S tzg 1670 T95-9DPSP 21,5410
- 1670 T95-10DPSP 26,442,0
‘g Wyznia podtoze 1710 T95-11DPSP 11,2+0,8
?/§; Kopa 1710 T95-12DPSP 32,1+£2.8
= moreny 1725 T96-14D5SP 11,6+1,1
3 Cszgrviy 1730 T96-15D5SP 14,5+1,4 12 ka
A 1725 T96-16D5SP 12,0£1,4
E 1824 T96-17D5SP 13,8+0,9 13,5-14,5 ka
° — podtoze 1824 T96-18D5SP 15,2+1,2
a Vgi&“ 1824 T96-19D5SP 13,3+1,7
1700 T96-20D5SP 12,8+1,7
podtoze 1700 T96-21D5SP 16,6+1,3 15-16,5 ka
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miesza si¢ w przedziale 11-10 ka. W stosunku
do wczeséniej publikowanych wynikéw (Dzier-
zek et al. 1999) czas tworzenia si¢ moren na pro-
gu Morskiego Oka musi zosta¢ przesunigty w dot.
Znacznie ,postarzone” s3 takze nowe wyniki
z progu Czarnego Stawu. Dwie probki pobrane
zaréwno z glazéw, jak 1 z podloza skalnego daty
wiek chlorowy z zakresu 21-19 ka, a jeden glaz
ma wiek 16,2 ka. Zwazywszy na lokalizacj¢ sta-
nowiska, wyniki te sa zaskakujaco stare.

Liczne daty dotycza Doliny Pigciu Stawow
Polskich (tab. 4). Dla szesciu réznych lokalizacji
wyniki mieszcza si¢ w szerokim przedziale 3211
ka i, co ciekawe, obie brzegowe daty uzyskane
zostaty dla podioza skalnego Wyzniej Kopy. Wy-
stapienie mlodszej daty wiaze si¢ zapewne z cza-
sowym przykryciem tej czgSci wygladu lub z ero-
zja przypowierzchniowej warstwy skaly i ze
znacznym zubozeniem probki w zawarto$¢ izotopu
kosmogenicznego. Daty dla dwoch probek z mo-
reny Przedniego Stawu mieszcza si¢ w przedziale
2018 ka, za$ dla moren na progu Czarnego Stawu
12 ka. Probki materiatu glazowego pobrane ze
srodkowej czgséci dna Doliny datuja poczatek jego
ekspozycji na 14,5-13,5 ka. Natomiast podtoze na
pétocny zachod od Wielkiego Stawu odstonigte
bylo nieco wczesniej — 16,5-15 ka. Wyniki dla
glazéw w otoczeniu Malego Stawu mieszcza si¢
w zakresie 26-21 ka i sa trudne do interpretacji
paleogeograficzne;.

Nowe daty dla gtazow moren wokot Topo-
rowych Stawéw w Dolinie Suchej Wody po-
twierdzaja wczesniejsze dane (Dzierzek et al
1999) i wskazuja na zasadnicze dwa etapy ich
depozycji: okoto 21-20 ka (dwie probki) i 18-16
ka (pig¢ probek).

Interpretacja dat chlorowych

W interpretacji wynikéw datowania metoda
kosmogenicznego chloru-36 nalezy wzia¢ pod
uwage fakt, ze nawet po spetnieniu znanych obec-
nie laboratoryjnych i terenowych uwarunkowan
i zaniedbaniu teoretycznych niewiadomych otrzy-
mujemy wynik liczbowy dla jednego sposrod wie-
lu mozliwych do wyboru obiektow. Liczba ta in-
formuje nas o czasie, w jakim powierzchnia obiek-
tu, z ktdrego pochodzi probka, byta eksponowana
na dzialanie promieniowania kosmicznego.
W jezyku geologicznym oznacza ona ,,moment”
wytopienia z lodu (glaz) lub wytopienia si¢ lodu
(powierzchnia skalna). Czyli nagromadzenie
obiektow o jakim$ wieku na pewnym obszarze
$wiadczy o dluzszym lub intensywniejszym pro-
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cesie wytapiania z lodu, a wigc wyznacza zasi¢g
jakie$ fazy w jego rozwoju.

Analiza rozktadu wynikéw datowania chlo-
rem-36 wskazuje pewne przedzialy czasowe pro-
cesu wytapiania z lodu (rys. 37). Mamy niewielka
grupe dat ,starych” (90-85 ka). W przedziale
czasowym 43-32 ka mozna wydzieli¢ dwie
mniejsze grupy dat: 43—38 ka i 35-32 ka. Na wy-
kresie jest wyrazna przerwa pomigdzy 32 a 26 ka,
ktéra moze oznacza¢ przerwg w dziatalnosci lo-
dowcow (ocieplenie?). Kolejne grupy wynikow
dotycza zakresow milodszych dat: 26-23 ka, 22—
20 ka, 18-16 ka, 14—-10 ka. Tak zaznaczone prze-
dzialy nawiazuja w przyblizeniu do obowiazuja-
cych schematow stratygraficznych dla Tatr. Jed-
nak analiza jako$ciowa wymaga bardziej wnikli-
wego potraktowania tych wynikow.

Zeby uniknaé¢ okreslania wieku formy rzezby
na podstawie jednego glazu morenowego dato-
wano kilka obiektow z tej samej formy. Jesli wy-
niki powtarzaly si¢ w waskim zakresie wiek formy
nie budzil wigkszych watpliwosci. Zwykle jednak
wyniki cechowat do§¢ znaczny rozrzut. Usrednia-
nie danych w takim przypadku nie jest najlepszym
rozwiazaniem. Dlatego zdecydowano si¢ na anali-
zg wszystkich wynikow w poszczegolnych lokali-
zacjach 1 interpretacje ich w grupach wiekowych.
Daty wyraznie odstajace od pozostatych w grupie
nie byly wzigte do rozwazan, ale prébowano szu-
ka¢ przyczyn tego odstgpstwa. Taka droga postg-
powania stwarza mozliwo$¢ wigkszego uwiary-
godnienia danych, ale tez wzbogacenia scenariusza
zdarzen o ciekawe elementy. Jak zatem mozna
rozumie¢ przedstawione daty chlorowe?

Najstarszy materiat lodowcowy zachowat si¢
na Golym Wierchu (rys. 37), a daty chlorowe
lokuja go czasowo w stadiale Suchej Wody ostat-
niego zlodowacenia (Lindner 1994). Byloby to
zatem potwierdzenie istnienia tego stadialu otrzy-
mane w osadach glacjalnych w Tatrach, a nie, jak
do tej pory, tylko w osadach fluwioglacjalnych na
Podhalu. Z racji potozenia na powierzchni grzbie-
towej pomigdzy dolinami Biatki a Zlota i Filipka
przetrwanie resztek, czy elementoéw starych po-
kryw na Gotym Wierchu wydaje si¢ calkiem real-
ne. Pozostale glazy odpowiadaja wiekowo (4332
ka) czgSci ostatniego zlodowacenia obejmujacej
schytek stadialu Bystrej, interstadiat Jaskini Migtu-
siej Il i poczatek stadiatu Biatki (Lindner et al.
1990; Lindner 1994). Powtarzanie si¢ dat z tego
przedzialu w innych lokalizacjach w tym rejonie
(pojedyncze daty z Hurkotnego i Rusinowej Polany)
swiadczy o zakrojonym na wigksza skalg procesie
depozycji materialu z lodowcow. To w konse-
kwencji prowadzi do wniosku, ze w tej czeSci
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Rys. 37. Wyniki datowania kosmogenicznym chlorem-36 osadéw i form lodowcowych
w Tatrach Wysokich na skali czasu

Cosmogenic chlorine-36 dates of deposits and glacial forms in the High Tatra Mts.
in relation to the time-scale

Tatr ocieplenie warunkujace powstanie mtodszej
generacji naciekow weglanowych w Jaskini Mig-
tusiej (Hercman et al 1987; Bluszcz et al
1988) nie zapisato sig. Pokrywa glazowa na Golym
Wierchu ma zatem zlozony wiek — na materiat
morenowy, pochodzacy ze starszej czgsci Wiirmu,
natozyla si¢ depozycja gtazow w czasie mlodszego
(mtodszych epizodow) glacjalnych. Wiek pokrywy
(zakonczenie formowania) mozna zatem okresli¢
na $rodkowa cze$¢ ostatniego zlodowacenia (stadiat
Bystrej + stadiat Biatki, wg Lindnera et al. 1990
oraz Lindera 1994).

Wszystkie z datowanych glazow pokrywy
na Hurkotne, potozonej 60—70 m ponizej szczytu
Gotego Wierchu, mieszcza si¢ w czasie ostat-
niego zlodowacenia (rys. 37), co jest sprzeczne
z tradycyjnymi pogladami o ich wieku. Do tej
pory uwazano to gtazowisko za znacznie starsze:
Giinz (Partsch 1923; Wojcik 2008), Mindel
(Romer 1929), Riss/Mindel-Riss (Halicki
1930; Klimaszewski 1988; Baumgart-Ko-
tarba, Kotarba 1997). Cztery z o$miu datowa-
nych glazow daty wiek chlorowy w zakresie 2622
ka. Dwa starsze glazy moga pochodzi¢ z wcze-

$niejszego etapu akumulacji lodowcowej. Na
ciagto$¢ pokrywy morenowej Rusinowa Polana—
Hurkotne zwracal uwagg juz Partsch (1923).
Mielibysmy zatem i w tym przypadku zlozony
wiek pokrywy. Nie mozna jednak wykluczy¢ re-
depozycji starszego materialu morenowego poto-
zonego wyzej, na przykltad na Gotym Wierchu.
Zatem zakonczenie akumulacji pokrywy wyzna-
czaja cztery daty mtodsze, ze stadiatu Bialki. Taki
wiek pokrywy glazowej odpowiada wczesniej-
szym opiniom Lindnera (et al. 1990; 2003),
ktory, opierajac si¢ migdzy innymi na badaniach
geologicznych i datowaniach TL osadow flu-
wioglacjalnych i lodowcowych, wprowadzit do
literatury nazwe fazy Hurkotnego dla najstarszej
cze$ci stadiatu Bialki.

Wyniki datowania uzyskane dla glazow
z Rusinowej Polany nie pozwalaja na jedno-
znaczna oceng czasu ich depozycji. Wydaje sig,
ze z racji do$¢ wysokiego polozenia obiektow
daty z zakresu 20 ka nie moga wyznaczac poto-
zenia strefy brzeznej lodowca w tym czasie (por.
Wéjcik 2008). Poza tym w kontekscie innych dat
chlorowych z wyzej potozonych stanowisk mtody
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wiek depozycji osadow lodowcowych w tym miej-
scu jest trudny do wytlumaczenia. Prawdopodob-
nie datowane obiekty na Rusinowej Polanie ulega-
ly procesom redepozycji, a moga pochodzi¢ z po-
krywy glazowej zlozonej we wczesniejszym eta-
pie, by¢ moze okreslonym wiekowo przez dwa
starsze wyniki (ok. 33 ka i 25 ka). Glazy leza na
wyptaszczeniu przeteczy, jednak, jak si¢ okazato,
zbyt blisko podnodza stoku, aby mozna by¢ pew-
nym ich pierwotnego potozenia. Prawdopodobnie
zaostrzenie warunkoéw klimatycznych w stadiale
Bialki bylo przyczyna nasilania si¢ procesow sto-
kowych 1 peryglacjalnych, warunkujacych migdzy
innymi ruch zwietrzelin i reorientacj¢ wczesniej
zdeponowanych wielkich glazow lodowcowych.
O selektywnym ruchu zwietrzelin w tym rejonie
$wiadczy nierdbwna powierzchnia utrwalonych
zboczy Gesiej Szyi. Zatem wiek pierwotnej aku-
mulacji glazow granitowych w tym wypadku
mozna powiazaé ze starsza czescia ostatniego zlo-
dowacenia, tak jak na Gotym Wierchu i czgsciowo
na Hurkotnem. Ten okres — 43-32 ka — manifestuje
si¢ jako znaczacy etap dzialalno$ci lodowcow
tatrzanskich.

Glazy dobrze wyrazonych moren koncowych
w rejonie Toporowych Stawow, wyznaczajacych
wedlug dotychczasowych pogladow najdalszy
zasigg lodowca w czasie stadiatu Bialki ostatniego
zlodowacenia, wydatowane zostaly na 21-18 ka
(Dzierzek et al. 1991). Odpowiada to etapowi
maksymalnego rozwoju lodowcow w czasie fazy
Lysej Polany (Dzierzek et al. 1986; Lindner
et al. 1990, 2003). Proces akumulacji odbywat si¢
nierownomiernie z nasileniem okoto 21 ka i1 18 ka,
ale zr6znicowanie w wynikach nie odpowiada
oddzielnosci morfologicznej obiektow, co utrudnia
rozwinigeie tej sugestii (por. Baumgart-Kota-
rba, Kotarba 2001).

Cickawe do interpretacji paleogeograficznej
sa daty z rejonu Morskiego Oka i progu Czarnego
Stawu. W rejonie Morskiego Oka mamy prawdo-
podobnie do czynienia z zapisem dwoch epizodow
nasilenia akumulacji materialu lodowcowego
w schylku ostatniego zlodowacenia. Akumulacja
moren zewngtrznych miata miejsce w czasie 16—
12,5 ka, a wal wewngtrzny powstal na granicy
z holocenem (11-10 ka). Nalezy wigc rozwazy¢
mozliwo$¢ natozenia lub bardzo bliskiego potoze-
nia czota lodu w dwoch epizodach rozwoju lodow-
cow w czasie fazy Pigciu Stawow (Lindner ef al.
1990; Lindner 1994). Mlodszy awans mogt sig
odbywac¢ po niewytopionym lodzie zalegajacym
w misie Morskiego Oka na zasadzie szarzy, co
spowodowato pokazne rozmiary tej moreny.
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Nowe wyniki uzyskane dla progu Czarnego
Stawu nad Morskim Okiem sa zaskakujace. Cztery
probki z glazéw i podioza skalnego daly bardzo
maly rozrzut i $redni wiek 20,4 = 0,9 ka. Ta wyjat-
kowa powtarzalno$¢ wynikow podnosi ich wiary-
godnos¢. W takim razie, czy to oznacza, ze juz
wtedy obszar potozony gleboko w Tatrach wolny
byt od lodu? Trudno to zaakceptowaé, zwazywszy
na pozostate daty, migdzy innymi w morenach
koncowych Suchej Wody. Wydaje sig, ze mozna je
wythumaczy¢ w inny sposob. Otoz blisko dwustu-
metrowy prog Czarnego Stawu stanowit wyrazna
granicg morfologiczna, warunkujaca budowe
i rozwoj lodowca, miedzy innymi tatwe do prze-
widzenia zréznicowanie migzszosci lodu w profilu
podtuznym. Powierzchnia lodu na progu traci cia-
glos¢, tworza sig szczeliny poprzeczne, a lodu jest
generalnie mniej. Taki obraz z czgsciowo odstonig-
tym progiem mozna zaobserwowaé w gorach
wspotczesnie zlodowaconych. Przy probie mode-
lowania geometrii lodowcow Tatr Wysokich
w czasie ich maksymalnego rozwoju na podstawie
analizy potozenia barkéw lodowcowych Makos
i Nowacki (2009) zauwazyli znaczny spadek
grubosci lodu na progu (ok. 150 m) w stosunku do
kottow (ok. 325 m). Daty chlorowe pokazuja jed-
nak, ze okoto 20 ka powierzchnia progu Czarnego
Stawu byta eksponowana na dziatanie promienio-
wania kosmicznego, czyli wolna od lodu albo
przykryta czgSciowo lub okresowo przez cienkq
jego warstwe, ktora nie stanowita bariery dla neu-
tronéw. W takim razie albo odtworzona geometria
lodowca wymaga weryfikacji migzszosci na pro-
gach, albo/i najwyzsze barki, wyznaczajace naj-
wigksze polozenie lodowca (Makos, Nowacki
2009), nalezatoby wigza¢ ze starszym epizodem
rozwoju niz ten 20 ka. Ten wywod mozna uogol-
ni¢ w postaci szerszego wniosku paleogeograficz-
nego. Prawdopodobnie maksymalny rozwdj lo-
dowcow w Tatrach (LGM) w czasie ostatniego
zlodowacenia mial miejsce wczesniej (dolna czgs§¢
stadiatu Biatki Iub stadial Bystrej), co bylo zreszta
sugerowane przez Lindnera et al. (1990, 1993,
2003) czy ostatnio przez Derkacz et al. (2009).
Stwierdzenie to poparte jest takze wynikami dato-
wania osadow na Gotym Wierchu i Hurkotnem.

Wyniki datowania w Dolinie Pigciu Stawow
Polskich dostarczaja kolejnej porcji nowych
danych do rozwazan o wieku zdarzen w czasie
ostatniego zlodowacenia. W stosunku do wcze-
$niejszych wynikow (Dzierzek et al 1999)
daty i w tym wypadku sa w duzej czesci znacz-
nie starsze. Najstarsza z nich — 32 ka — dotyczy
podioza skalnego na Wyzniej Kopie (rys. 38).



Stadiat | Y 8 Stadial
Bystrej ' 2l Biafki

Faza
DPSP IV

Faza
DPSP IV

Faza
DPSP IV

Faza
DPSP IV

O lodowiec
D lodowiec gruzowy

‘% podstokowy lodowiec gruzowy

f morena niwalna

daty 36-Cli 14-C
MEL
Rys. 38. Etapy deglacjacji Doliny Pigciu Stawow Polskich (DPSP) w Tatrach
Deglaciation stages in the Pig¢ Stawow Polskich Valley, Tatra Mts.
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Ewentualna erozja lub czasowym zaslonigciem
powierzchni mozna wythumaczy¢ za niski wiek
chlorowy, jak w przypadku drugiej daty z tego
miejsca. Natomiast w tym wypadku wynik ozna-
cza, ze od tego czasu powierzchnia byta ekspo-
nowana. By¢ moze podobnie jest w przypadku
progu Czarnego Stawu nad Morskim Okiem. Wy-
znia Kopa lezy w progowe;j strefie doliny i w cza-
sie gdy lodowiec siggat daleko na pdtnoc, na progu
doliny tworzyly sig¢ szczeliny, co utatwialo dostep
neutronéw do powierzchni skaly. W rekonstrukcji
Makosa i Nowackiego (2009) lod w czasie
maksymalnego rozwoju lodowcow byt w tym
miejscu cienszy niz w dnach doliny Roztoki
1 wannie Wielkiego Stawu, ale i tak miat ponad
150 m grubosci. Sprawa pozostaje dyskusyjna.

m
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2300 =

2100 =/~

1800 =

1700 =

1500 =

Wiek gltazoéw z moren nad Przednim Stawem
wynosi 20—18 ka, czyli jest zbiezny z czasem for-
mowania si¢ moren wokot Toporowych Stawow
(rys. 39). W tym kontekscie trudno raczej widzie¢
koniec lodowca pigciostawianskiego na progu
doliny. Prawdopodobnie znowu polozenie w stre-
fie progu powodowalo zmiang geometrii brzeznej
strefy lodowca i fatwos¢ dzielenia si¢. By¢ moze
glowny nurt ekspansji lodu do doliny Roztoki
odbywatl si¢ na przedtuzeniu osi Wielkiego Sta-
wu. W rejonie Przedniego Stawu funkcjonowata
wtedy peryferyczna czes¢ lodowca, zasilana ze
zboczy Miedzianego, co ulatwiato zachowanie
materialu morenowego na progu (rys. 38). Dys-
kusja o wieku tych moren wymaga z pewnoscia
dalszych argumentow.

10,1 +0,1 ka - 14C npm

12 ka - 36C1
18 - 20 ka - 36C1 [— 1800

. 9.9+40,1ka-14C)

I « Przedni Staw
-
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Rys. 39. Schematyczny przekrdj przez Doling Pigciu Stawow w Tatrach
wg Dzierzka i Raczkowskiego (2008), zmienione

1 — podtoze skalne; 2 — moreny koncowe; 3 — pokrywy fluwioglacjalne; 4 — pokrywy kamieniste; 5 — piargi; 6 — moreny
niwalne; 7 — osady jeziorne; 8 — daty '*C wg Wicika (1984); 9 — daty *°Cl; 10 — zasiegi faz recesyjnych wg Dzierzka et

al. (1986)

Schematic cross-section through the Pig¢ Stawow Polskich Valley, Tatra Mts.,
modified after Dzierzek and Raczkowski (2008)

1 — rock basement; 2 — terminal moraines; 3 — fluvioglacial covers; 4 — debris covers; 5 — screes; 6 — nival moraines; 7 — lake
deposits; 8 — "C dates after Wicik (1984); 9 — *Cl dates; 10 — extent of recessional phases after Dzierzek ef al. (1986)

Z danych uzyskanych dla centralnej DPSP
czesci wynika, ze podioze skalne odstaniato sig
miejscami stosunkowo wczesnie, czyli od 16,5-15
ka. Osady lodowcowe byly deponowane w glebi
doliny nieco pdzniej, 14,5-13,5 ka. Wiek moren
migdzy Czarnym a Wielkim Stawem wynosi 12 ka
(rys. 38), czyli material na te moreny pochodzit
z lodowca ograniczonego do misy stawu. Obszar
potozony na pdimoc od Wielkiego Stawu wolny
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byt od lodu. Na temat ewentualnego potaczenia
z lodowcem Zadniego Stawu brakuje danych.

Z powyzszych rozwazan wynika, ze inter-
pretacja wynikow datowania kosmogenicznym
chlorem-36 jest skomplikowana i w dalszym
ciagu dotyczy wyrywkowych sytuacji. Mimo to
przedstawione powyzej wyniki dostarczaja no-
wego materiatu do dyskusji nad historia ostat-
niego zlodowacenia w Tatrach, aczkolwiek



pewne ciekawe wnioski wymagaja potwierdze-
nia poprzez kolejne datowania lub w oparciu
o dane z innych metod.

Historia glacjalna wybranych dolin

Na podstawie omowionych wynikow nie
mozna odtworzy¢ pelnego przebiegu ostatniego
zlodowacenia w Tatrach. Pewne daty wydaja si¢
dalece ,,niepasujace” do aktualnych schematow
stratygraficznych. Jednak zinterpretowano wszyst-
kie wyniki, bez proby dopasowania do wczesniej-
szych pogladow zespotu z udziatem autora.

Dotychczas najdoktadniej byly opracowane
doliny Bialki (Baumgart-Kotarba, Kotarba
1991, 1993), Dolina Suchej Wody (Baumgart-
Kotarba, Kotarba 2001), Dolina Pigciu Sta-
wow Polskich (Dzierzek et al. 1987, Lindner
1in. 1990; Dzierzek, Raczkowski 2008). I to
jest wilasciwe tlo do prezentacji nowych dat
i dyskusji.

Historia ostatniego zlodowacenia zapisana
w wielkosci dawki izotopu chloru-36 w osadach
lodowcowych rozpoczyna si¢ okoto 90-85 ka
(stadial Suchej Wody), kiedy to deponowane
byly najstarsze gtazy na Golym Wierchu. Pierw-
szy po interglacjalnym ociepleniu okres rozwoju
lodowcow Baumgart-Kotarba i Kotarba
(1997) wiaza ze stadiatem WA (Rakytovca, wy-
réznionego przez LukniSa 1973), ktorego §la-
dem jest pokrywa glazowa w dolinie Biatki na
ponocny wschod od Lysej Polany, usytuowana
na zewnatrz moren z maksimum ostatniego zlo-
dowacenia. Posrednim dowodem na obecnos¢
lodowcow w tym czasie sa osady fluwiogla-
cjalne na przedpolu gér. Wiek tych osadéw
mozna oszacowac na podstawie ich relacji do
znalezisk archeologicznych w jaskini Obtazowa
na starsze niz 50-60 ka (Baumgart-Kotarba,
Kotarba 1997). Trudno spekulowaé o zasiggu
lodowca w tym czasie, bo nie ma innych stano-
wisk podobnie wydatowanych. By¢ moze nale-
zatoby szuka¢ korelacji morfologicznej pomig-
dzy pokrywami gtazowymi na Gotym Wierchu
i tymi lezacymi nizej na zboczach Biatki. Wyda-
je sig, ze granie Gesiej Szyi i Gotego Wierchu
mogly stanowi¢ miejsce dzielenia si¢ i polozenia
brzegow kolejnych jezoréw lodowcowych.

W rejonie Golego Wierchu wystepuja glazy
swiadczace prawdopodobnie o zasiggu lodowca
takze w czasie 43-32 ka, ktory ciagnat si¢ od
Rusinowej Polany po Hurkotne (stadial By-
strej?). Z racji wysokiego potozenia osadow
mozna wnioskowa¢ o wigkszym zasiggu tego
lodowca w stosunku do moren datowanych na

LGM, co bylo juz wczesniej sygnalizowane
(Lindner 1994; Lindner et al. 2003), a ostat-
nio potwierdzone w rejonie Brzezin (Derkacz
et al. 2009).

W czasie 2622 ka lodowiec obnizyt swoja
powierzchni¢ do poziomu Hurkotnego i osta-
tecznie zostala uformowana pokrywa glazowa
w tym rejonie. W tabeli stratygraficznej odpo-
wiada to wyrdznionej przez Lindnera i in.
(1990) w stadiale Biatki fazie Hurkotnego.
Z analizy dat chlorowych wynika, Ze interstadial
Jaskini Migtusiej Il w tej czesci Tatr si¢ nie zazna-
czyt albo nalezaloby go lokowa¢ w innym, krotkim
odcinku na skali czasu, pomigdzy 32 a 26 ka (por.
Lindner et al. 2003). Moze w tym okresie
»ocieplenia” rozpoczat si¢ proces pekania lodu na
progach, migdzy innymi na Wyzniej Kopie w Do-
linie Pigciu Stawow (rys. 38). Wnioski plynace
z analizy dat chlorowych dla tej czgsci Wiirmu
stoja w kontrowersji do pogladow Baumgart-
Kotarby i Kotarby (1997), ktérzy opierajac
si¢ na badaniach florystycznych z Podhala, wy-
kluczaja mozliwos¢ rozwoju lodowcow w tej
czesci Tatr w okresie 50-20 ka.

Kolejne stadium rozwoju lodowcow wyzna-
czaja dobrze wyrazone w morfologii waty more-
nowe w rejonie Lysej Polany i Toporowych Sta-
wow, szczegOlowo rozpracowane przez Baum-
gart-Kotarbg 1 Kotarbe (1997, 2001). Na
podstawie kartowania geomorfologicznego auto-
rzy ci zauwazaja, ze strefa moren zar6wno
w dolinie Bialki, jak i w dolinie Suchej Wody ma
ztozona genezg, a poszczegodlne walty morenowe
z kolejnych etapéw rozwoju lodowcow maja
zblizone polozenie. Epizody formowania moren
w rejonie koreluja z fazami leszczynska, poznan-
ska 1 chodzieska. Nowe daty chlorowe potwier-
dzaja wczesniejsze wyniki co do wieku moren
21-20 ka i1 ztozonej budowy. Potwierdzaja tym
samym mozliwo$¢ wiazania tych moren z faza
Lysej Polany (Lindner et al 1990, 2003;
Lindner 1994). Do dyskusji pozostaje problem,
czy grupa dat z zakresu 18 ka w obrebie moren
wokot Toporowych Stawow §wiadczy o kolejnym
(odrebnym) etapie dostawy materialu morenowego
do czota lodowca (awans), czy tylko o dluzszym
postoju lodowca w tym miejscu. Autor niniejszego
opracowania sktania si¢ ku tej pierwszej mozliwo-
sci, czego posrednim potwierdzeniem moga by¢
wyniki badan mikroskopowych ziamm kwarcu
w materiale morenowym (Woronko, Derkacz
2008), ktore wyraznie wskazuja na kilka etapow
ich niszczenia przez wietrzenie mrozowe. W tym
czasie pekat 16d na progu Czarnego Stawu nad
Morskim Okiem. Sytuacja ta pokazana jest na
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rysunku 40. By¢ moze takze zaczynat si¢ roztam
lodowca na progu DPSP, a cyrki Opalonego
i Miedzianego funkcjonowatly niezaleznie, co
umozliwito depozycj¢ i przetrwanie materialu
morenowego w tej czesci (rys. 38). Recesja lo-
dowcoéw w dolinach nastgpowala etapami wy-
znaczonymi przez odrgbne moreny recesyjne:
BW1-BW10 w dolinie Biatej Wody, RP1-RP7
w dolinie Rybiego Potoku, ,,d”—,;j” w dolinie
Suchej Wody oraz P1-P7 w dolinie Panszczycy,
skorelowanymi z alpejskimi stadiami Biihl, Ste-
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inach, Gschnitz, Daun, Egesen i Venediger
(Baumgart-Kotarba, Kotarba 1997, 2001).
Wyniki datowania chlorem-36 nie dotycza co
prawda wszystkich moren, ale wydaja si¢ nie
potwierdzaa¢ schematu systematycznej i jedno-
stajnej recesji. Dotyczy to migdzy innymi more-
ny na progu Morskiego Oka, ktora wedlug dat
chlorowych mogta si¢ tworzy¢ w tym samym
czasie (16-12,5 ka) co nizej potozone moreny
faz recesyjnych w dolinie Rybiego Potoku
(Baumgart-Kotarba, Kotarba 1997).
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Rys. 40. Schematyczny przekrdj przez kotty Czarnego Stawu i Morskiego Oka w czasie 21-19 ka BP

Schematic cross-section through the Czarny Staw and Morskie Oko lake basins during 21-19 ka BP

Wraz za postgpujaca recesja w okresie 16—14
ka nastapita znaczna redukcja lodu w Dolinie
Pigciu Stawow (rys. 38). Najwczesdniej — 16,5-15
ka — odstonita si¢ czg¢$¢ powierzchni skalnej na
ponocny zachdd od Wielkiego Stawu 1 na potnoc
od Czarnego Stawu, a nieco pozniej — 14,5-13,5
ka — wytapiat si¢ material pokrywy wyscielajacej
dno doliny. W osi doliny 16d musiatl zalega¢ dtu-
zej, chocby z tego powodu, ze pierwotnie bylo go
wigeej. W starszej czg$ci zlodowacenia zasilanie
lodowca gtownego w Dolinie Pigciu Stawow
lodowcami z Pustej Dolinki i z Dolinki pod Ko-
tem spowodowato asymetri¢ podtoza i powstanie
przeglebien w miejscach Czamego i Wielkiego
Stawu (Klimaszewski 1988). W schytkowej
czesci coraz ciensze lodowce o ekspozycji potu-
dniowej znacznie szybciej reagowaly na wzrost
temperatury.
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Przedstawione dane wyraznie pokazuja, ze
proces recesji lodowcoéw polegal nie tylko na
»cofaniu si¢” czola z okresowymi postojami na
akumulacj¢ moren, ale tez na ablacji powierzch-
niowej lodu. Ubytek masy lodu najszybciej za-
znaczat si¢ na progach i wyniostosciach podioza.

Okoto 12 ka 16d wypehiat juz tylko misy
kottéow, a pomigdzy Czarnym a Wielkim Sta-
wem utworzyly si¢ moreny (rys. 38, 39). Zda-
niem Gadka (1998) moreny te wyznaczaja za-
sieg lodowca (jednego z najwigkszych w tym
czasie w Tatrach) powstatego z polaczenia pol
fimowych po poétnocnej stronie doliny. Oszaco-
wana z analizy glacjologicznej grubos¢ lodu
wynosita przecigtnie 105 m (Gadek 1998). Wy-
daje si¢ jednak, ze wobec podanych wyzej fak-
tow poglady na miazszos¢ lodu i zasigg tego
lodowca powinny by¢ zweryfikowane.



Nieco pozniej, 11-10 ka, zakonczylo si¢ osta-
tecznie formowanie moreny nad Morskim Okiem.
Materiat mogl by¢ dostarczony przez samodzielny
lodowiec wypehiajacy misg¢ stawu, pozbawiony
juz wezesniej tacznosei z lodowcem w kotle Czar-
nego Stawu. W schylkowej czgsci zlodowacenia
wraz z kurczeniem si¢ powierzchni lodu coraz
wigcej powierzchni skalnych byto odstonictych na
procesy mrozowe i ruchy masowe. Skutkowato to
wzmozong produkcja materialu mineralnego, ktory
w wyniku intensywnych ruchéw masowych po-
wodowat znaczne przykrycie powierzchni lodu
i rozw¢j lodowcow gruzowych (Dzierzek, Ni-
tychoruk 1986; Kotarba 1991-1992).

Dalsza recesja nie byta juz uchwycona datami,
ale moze by¢ okreslona przez analiz¢ osadow je-
ziornych. Historig glacjalna ostatniego zlodowace-
nia zamykaja od gory daty '“C dla osadow den-
nych w tatrzanskich stawach (rys. 39). Wynika
z nich, ze juz z poczatkiem holocenu wigkszo$¢
kottéw byla miejscem akumulacji jeziornej,
a wigc byla wolna od lodu (Wicik 1979; Mar-
ciniak, Cies$la 1983; Krupinski 1984; Bau-
mgart-Kotarba, Kotarba 1993).

Jednak wraz z nastaniem holocenu nie kon-
cza si¢ procesy geomorfologiczne zwigzane
z obecnoscia lodu. Okresowe zmiany klimatyczne
w warunkach wysokogorskich spowodowaty
spotegowanie proceséw peryglacjalnych 1 po-
wstanie niewielkich form lodowo-firnowych,
a by¢ moze i lodowcow, ktore wszak istnieja
1 dzi§ (Raczkowska 1996; Wislinski 2002,
2006). Ostatnim okresem nawrotu warunkow
peryglacjalnych byla Mata Epoka Lodowa,
w ktorej uformowat si¢ ostatecznie ksztatt rzezby
Tatr (Dzierzek et al. 1986; Kotarba, Krze-
mien 1996; Lindner et al. 2003; Dzierzek,
Raczkowski 2008).

Whnioski

e Daty chlorowe wskazuja, ze w Tatrach Wy-
sokich nie zachowaly si¢ osady starsze niz
z ostatniego zlodowacenia. Najstarsze pochodza

z okolic Golego Wierchu (90-85 ka i 43 —32 ka),
a ich rozktad moze dowodzi¢ dwukrotnej obecno-
sci lodowcow (stadiat Suchej Wody i stadiat By-
strej?). Potwierdzit sig¢ poglad o wiazaniu pokrywy
na Hurkotnem ze strasza czesScig stadialu Biakki.
Najmtodsze osady lodowcowe uchwycone datami
chlorowymi dotycza moren Czarnego Stawu
w DPSP (12 ka) i Morskiego Oka (11-10 ka).

e Gran Rusinowa Polana — Goty Wierch —
Hurkotne byta prawdopodobnie miejscem za-
siggu lodowcow w kolejnych stadiach zlodowa-
cenia Wiirm.

e Okreslenie maksymalnego zasiggu lo-
dowcow w czasie ostatniego zlodowacenia po-
zostaje sprawa otwarta, ale z niniejszej analizy
wynika, ze wigkszy zasigg mialy lodowce
w czasie jednego ze starszych stadiatéw Wiirmu.
Korelacja morfologiczna szczatkowo zachowa-
nych pokryw glazowych z odpowiadajacymi im
morenami koncowymi w dnach dolin nie zawsze
jest mozliwa.

e Nie potwierdzit si¢ prosty schemat zalez-
nosci wieku moreny od jej odlegtosci od pola
firnowego 1 wysokosci bezwzglednej. De-
glacjacja w ostatnim stadiale zlodowacenia Wii-
rm przebiegala w sposob nierbwnomierny, asyn-
chronicznie i1 zalezala od lokalnych uwarun-
kowan. Zanik lodowcow w wyzszych partiach
gor odbywatl si¢ arealnie, co doprowadzito do
przerwania pokrywy lodu na progach w czasie,
gdy czoto lodowcow siggalo po okolice Topo-
rowych Stawow czy Lysej Polany.

e W datach chlorowych nie wida¢ wyraz-
nych przerw czasowych w wytapianiu si¢ mate-
rialu — mozna wigc przypuszczaé, ze tworzenie
si¢ moren recesyjnych nie bylo poprzedzone
fazami ,,wycofania si¢” lodu do cyrkow.

e Poniewaz czg$¢ dat przypada na okresy
uznawane za cieplejsze, mozna postawi¢ wnio-
sek, ze w czasie ostatniego zlodowacenia w Wy-
sokich Tatrach interstadiatly nie zaznaczyly sig
znaczaca recesja lodowcow.

UWAGI O PALEOGEOGRAFII INNYCH OBSZAROW

Obraz paleogeograficzny dla wybranych poli-
gon6éw badawczych wymaga uzupelnienia o in-
formacje z innych obszaréw, gtownie z dalekiego
przedpola ladolodéw ostatniego zlodowacenia oraz

korelacji z obszarami lezacymi blisko terenow, ale
poza granicami Polski (Litwa, Biatoru$, Ukraina,
Stowacja). W trosce o zwigzto§¢ opracowania nie
podjeto szczegbtowych poréwnan. Jednak dla
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pehiejszego kontekstu przedstawionej analizy
zarysowane zostana najwazniejsze wydarzenia
jakie mialy miejsce w tym czasie na obszarach
pomigdzy zasiegiem ladolodu i lodowcow gor-
skich. W tej czesci Polski dominowaly warunki
peryglacjalne, a na przewazajacej czesci obszaru
wystgpowata tundra okresowo z wigksza ekspansja
lasow (Mojski 2005). Obszary wyzynne i wyso-
czyznowe poddawane byly procesom denudacii.
W niektérych rejonach skutki proceséw morfo-
tworczych natozyly si¢ na rysy rzezby sprzed zlo-
dowacenia Wisty. Zasigg wieloletniej zmarzliny
siggal miejscami 150 km na poludnie od czota
ladolodu, a zmarzlina o charakterze nieciagltym sig-
gala Przedkarpacia. W warunkach zimnego kli-
matu na obszarach z uboga roslinnoscia rzezba
modelowana byla przez wietrzenie mrozowe, pro-
cesy stokowe, denudacjg i procesy eoliczne. Caty
czas, ale ze zmienng intensywnoscia, miala miejsce
erozja i akumulacja rzeczna, ktora prowadzita do
powstania teras nadzalewowych. W zbiomikach
poeemskich trwata akumulacja osadow, glownie
mineralnych. Zmieniajace si¢ w czasie natgzenie
proceséw wietrzenia i zmywu powierzchniowego
w obszarach alimentacyjnych rzek skutkowalo
zwigkszonym udzialem drobnych frakcji w osa-
dach rzek (Mojski 2005). Zapis tych wszystkich
proceséw jest bardzo bogaty. Kazdy region ma
jednak indywidualny zestaw odczytanych faktow
geologicznych, tworzacy kolejne elementy obrazu
paleogeograficznego obszaru Polski w ostatnim
zlodowaceniu. Zmieniajace si¢ warunki klimatycz-
ne w trakcie ostatnich 115 000 lat spowodowaty
powtarzanie si¢ dominacji jednej grupy procesow
na rzecz innej. Okresowe ocieplenia i ochlodzenia
zarejestrowane zostaty w profilach osadéw eolicz-
nych (lessy/gleby kopalne), osadach rzecznych
(systemy teras, poziomy struktur peryglacjalnych,
gleby kopalne), osadach jaskiniowych (litologia
osadow, charaktery fauny jaskiniowej) czy wresz-
cie w osadach jeziornych (poziomy pytkowe).
Nizej zasygnalizowane zostana najwazniejsze
fakty charakteryzujace owczesne Srodowisko dla
kilku regionow.

Dominujacymi procesami morfotwdrczymi na
obszarach gor nieobjetych zlodowaceniem byly
procesy stokowe, zwlaszcza w okresach ochto-
dzen. Na zboczach Karpat powstawaly miazsze
pokrywy osadow zboczowych. W dolinach kar-
packich rozwijaly si¢ systemy teras rzecznych,
jako wynik nie tylko zmieniajacych si¢ warunkow
klimatycznych (wzmozone topnienie si¢ lodow-
cow), ale tez jako reakcja na procesy neotekto-
niczne (Baumgart-Kotarba 1983), by¢ moze
indukowane odciazeniem po ustapieniu lodowcow.
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Wida¢ to chyba najlepiej w dolinie Biatki na
przedpolu Tatr, gdzie co najmniej dwie z wyraznie
zarysowanych w morfologii teras powstaly
w czasie zlodowacenia Wiirm (Lindner et al
2008b, c; Pliszczynska w druku).

W Gérach Swietokrzyskich pokrywy kon-
geliflukcyjne czesto zazgbialy si¢ z warstwami
lessu, a doliny ulegaty stopniowemu zasypywa-
niu (Lindner 1977). W Lysogorach wietrzenie
mrozowe piaskowcow kwarcytycznych z jedno-
czesnym usuwaniem najdrobniejszego materiatu
doprowadzito do powstania gotoborzy (Klatka
1962; Lindner 1996). Doliny byly systema-
tycznie zasypywane materialem. W jaskini Raj
zachowaly si¢ kos$ci zwierzat §wiadczace o po-
garszajacych si¢ warunkach Srodowiskowych od
strefy lakowo-lesnej (bobr, nornica ruda), po-
przez strefg tundry (renifer, nosorozec, wilk), do
strefy arktycznej (mamut, wot pizmowy, pie-
siec). Warunki takie panowaly u schytku inter-
stadialu Brorup i w poczatkowym okresie pleni-
glacjatu (Madeyska 1977).

Najwigcej danych o historii ostatniego zlo-
dowacenia z obszaréw wyzyn potudniowej Pol-
ski (Wyzyna Lubelska i Malopolska) pochodzi
z analizy profili lessowych. Dalekie przedpole
ladolodu z suchym klimatem, zbudowane w du-
zym stopniu z porowatych skal mezozoicznych,
brak zwartej pokrywy roslinnej, blisko$¢ pokryw
piaszczystych w sasiedztwie, intensywne wietrze-
nie mrozowe to idealne warunki do dziatalnosci
eolicznej 1 akumulacji lesséw (rys. 1). Etapy nasi-
lenia takich warunkow w czasie ostatniego zlodo-
wacenia zapisane sa w profilach geologicznych
wystepowaniem szeregu warstw lessu oddzielo-
nych cienkimi poziomami gleb kopalnych. Analiza
zarowno poziomow lessow, jak i gleb kopalnych,
a takze badanie struktur peryglacjalnych, ktore
w lessach wyjatkowo dobrze sa zachowane, po-
zwala uzyska¢ szczegdtowe informacje o historii
obszaroéw ekstraglacjalnych (Maruszczak 1986;
Dolecki 1995, 2003; Jary 2007; Lanczont,
Boguckyj 2007). Mialo to wyraz w opracowaniu
schematow stratygraficznych dla lessowych obsza-
row Polski (Maruszczak 1980, 2001).

W obrebie lessow akumulowanych w czasie
ostatniego zlodowacenia (less miodszy) Ma-
ruszczak (2001) wyrdznia cztery okresy (po-
ziomy) surowszego klimatu, w ktorym osadzity
si¢: less mtodszy najnizszy (LMn), less mtodszy
dolny (LMd), less mtodszy srodkowy (LMs) i less
mtodszy gérny (LMg). Najmlodszy less korelowa-
ny jest ze stadialem gléwnym (rys. 3). Poziomy
lessowe rozdzielone sa glebami kopalnymi, ktore
sa $wiadectwem wzglednego ocieplenia klimatu



w okresach interstadialnych. Najnizszy less mtod-
szy spoczywa zwykle na kompleksie glebowym
typu Nietulisko, ktora obejmuje glebe interglacjal-
na 1 (GJ1) — eemska oraz nadlegta glebe intersta-
dialna (Gi), a korelowana jest ze wczesnym Vistu-
lianem (Amersfoort i Brorup). O zmieniajacych sig
warunkach klimatycznych na przetlomie eemu
1 Vistulianu swiadczy wystepowanie trzech pozio-
mow klindow z pierwotnym wypehieniem w profi-
lach lessowych, co moze wskazywac na wystgpo-
wanie silnie rozwinigtej zmarzliny sezonowej
(Dolecki 2003). W profilach zachodniej Polski
zaznaczyt si¢ tylko jeden poziom klindw z wy-
pelieniem pierwotnym, co nie jest dowodem na
obecno$¢ wiecznej zmarzliny, a $wiadczy jedynie
o kontynentalizacji klimatu (Jary 2007). Etap
pogarszania si¢ warunkoéw klimatycznych we
wczesnym Vistulianie zaznaczyt si¢ akumulacja
pierwszego poktadu lessu — mtodszego najnizszego
(Maruszczak 2001). Koniec wczesnego glacjatu
to wzgledna poprawa klimatu w czasie interstadia-
lu Odderade (Behre 1989) zapisana rozwojem
gleb stepowych. W dolnej czgsci pleniglacjatu
nastgpuje znaczne zaostrzenie si¢ warunkow kli-
matycznych. Synchronicznie z akumulacja lessu
miodszego dolnego rozwijaja si¢ struktury pery-
glacjalne, miejscami w dwoch generacjach (Jary
2007). Pseudomorfozy klinow lodowych stwier-
dzono migdzy innymi na Grzedzie Horodelskie;j,
w Nieledwi, Sandomierzu, Odonowie i w Lapat-
kach (Dolecki 2003). Dlugos¢ struktur przekra-
cza 2-3 m. Miejscami tworzyly one poligony
o $rednicy 10-15 m. Oprocz tego spotykane sa
pseudomorfozy po strukturach lodu segregacyjne-
go (Jary 2007). Swiadczy to o wystepowaniu
w dolnym pleniglacjale wiecznej zmarzliny na
terenie catej potudniowej Polski.

Srodkowa czeéé pleniglacjatu (interpleni-
glacjat) rozpoczyna okres pedogenezy Gi/LMs —
utworzyta si¢ gleba typu Komorniki, obserwo-
wana w wielu profilach lessowych Polski i ob-
szaro6w sasiednich. Jest ona zréznicowana pod
wzgledem wyksztalcenia — najczgSciej ma cha-
rakter gleby brunatnej, glejowej i bagiennej,
z widocznymi strukturami zmarzlinowymi (Ma-
ruszczak 1991). Jej zlozona geneza zwiazana
jest z okresem panowania chlodnego klimatu,
charakterystycznego dla strefy tundrowe;j.

Dalsze pogorszenie si¢ klimatu spowodo-
wato akumulacj¢ lessu mlodszego Srodkowego
1 wraz z nim rozwoj struktur peryglacjalnych.
Kliny lodowe powstate w tym czasie maja miej-
scami 3 m dlugosci, co $wiadczy o wystgpowa-
niu wiecznej zmarzliny o charakterze nieciagtym
lub wyspowym (Dolecki 2003).

Kolejny okres zmiany warunkéw klima-
tycznych zapisat si¢ w profilach lessowych roz-
wojem inicjalnej gleby glejowej lub brunatnej —
Gi/LMg w nomenklaturze Maruszczaka (1991),
alumulacja lessow miodszych gormych, a takze
rozwojem struktur peryglacjalnych. Zdaniem Do-
leckiego (2003) w dolnej czesci lessu mtodszego
gormego wystepuja pseudomorfozy po tak zwanych
klinach finalnych. Maja one dlugos¢ 4-5 m, a sze-
roko$¢ gornej czgsci do 1 m. Moga tworzy¢ poligo-
ny o $rednicy 25 m. Takie formy $wiadcza o eks-
tremalnie chtodnych warunkach, z szacunkowa
temperatura rocznag w granicach od -5 do -8 °C
(Maruszczak 1991). Mniejsze formy pseudomor-
foz z sezonowym wypetnieniem piaszczystym wy-
stgpuja miejscami w najwyzszej czesci profilow
lessowych 1 z powodu silnych przeobrazen zwiaza-
nych z rozwojem holocenskich procesow glebo-
wych nie zawsze sg dobrze czytelne (Dolecki
2003).

Vistulianska historia Wyzyny Y.6dzkiej, po-
dobnie jak innych obszarow lezacych w strefie
ekstraglacjalnej ostatniego zlodowacenia, zapisala
si¢ przede wszystkim w peryglacjalnym przemode-
lowaniu rzezby. Obszarem klasycznych studiow
nad koncepcja plejstocenskiej morfogenezy pery-
glacjalnej i1 kolebka polskiej szkoly peryglacjalnej
(m.in. Dylik 1953, 1956; Dylikowa, Klat-
kowa 1956; Jahn 1977) jest tak zwana strefa
krawedziowa Wyzyny (prawostronne dorzecze
gornej Bzury). Obecnie wiadomo, ze morfogeneza
ta byta zr6znicowana zaleznie od warunkéw lokal-
nych (zywosci rzezby, ekspozycji stokdéw, odleglo-
$ci bazy erozyjno-denudacyjnej itd.) oraz w zwiaz-
ku z wahaniami klimatycznymi podczas ostatniego
pictra zimnego. W poroéwnaniu do stref wysoczy-
znowych z zaglgbieniami bezodptywowymi, sil-
niejsze przeksztalcenia dotyczyly rdéznej rangi
otwartych systemow dolinnych. Podczas stadia-
Iow, ze wzgledu na uboga pokrywe roslinng, lub
jej brak, procesy morfotworcze dziataty intensyw-
niej i efektywniej niz w interstadiatach (Turkow-
ska 2006). Poznanie skutkéw roznego typu proce-
s6w 1 rekonstrukcje przebiegu zmian $rodowiska
Vistulianu umozliwita odkrywka wegla brunatnego
KWB Belchatow (m.in. Baraniecka 1982;
Manikowska 1992). Na przyktad maksimum
zimna (wkroczenie ladolodu w Polsce N) zazna-
czyto si¢ w gornych czesciach odstonigcia w Bel-
chatowie licznymi strukturami peryglacjalnymi
(Gozdzik 1973, 1987). Stanowiskiem stratoty-
powym wczesnego Vistulianu w regionie t6dz-
kim sa Rudunki koto Zgierza (Jastrz¢bska-
Mametka 1985; Klatkowa 1989), gdzie wy-
pelienia warcianskich zaglebien bezodplywo-
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wych, oprocz schytku zlodowacen $rodkowopol-
skich i pelnego interglacjalu emskiego, pozwolily
na palinologiczne udokumentowanie dwoch faz
chtodnych (V1 i V2) oraz dwoch interfaz (Amers-
foort/Brorup 1 Rudunki, korelowane z Odderade).
Mojski (2005) proponuje, zeby ,,interstadialem
Rudunek” nazywaé caly okres ostatniego pigtra
zimnego do pierwszej transgresji ladolodu, tj. do
stadiatu Swiecia (por. rys. 13). Z faza kataglacjalna
tego stadiatlu wigzane jest najglebsze vistulianskie
rozcigeie dolin w regionie, a z rozwojem ladolodu
stadiatu gléwnego (ladolodu Wisty) rozwoj miaz-
szych serii wypelnienia dolinnego, ponownie roz-
cietych po fazie pomorskiej (Turkowska 1988).
Schytek ostatniego pigtra zimnego, obok dominuja-
cej degradacji stokow i obnizania den dolinnych,
cechuje rozwoj pokryw eolicznych i form wydmo-
wych (Dylikowa 1968; Manikowska 1991).

Zlodowacenie Wisty w obszarach nizinnych
zaznaczyto sig przede wszystkim procesami erozji
i akumulacji rzecznej, postgpujacymi za zmia-
nami polozenia czota ladolodu. Kotlina War-
szawska jest najlepszym przykladem prezentacji
tych zdarzen. Na obszarze Kotliny wyr6zniono
dwa cykle erozyjno-akumulacyjne w rozwoju do-
liny Wisty, z czego starszy pochodzi z dolnego
i srodkowego Vistulianu, a mtodszy, wielofazowy,
dotyczy gornej czesci zlodowacenia (Baraniec-
ka, Konecka-Betley 1987). Wody powierzch-
niowe systemu Wisty wpadaly do rozleglego
zbiornika zastoiskowego, funkcjonujacego w $rod-
kowej czes$ci zlodowacenia w szeroko pojetych
okolicach Warszawy. Sladem po tym zastoisku sa
poktady itow warwowych w rejonie Blonia i lfowa
oraz Radzymina i Marek, spoczywajace na osa-
dach eemskich (Janczyk-Kopikowa 1974).
Wiek tych itow szacowany jest na 5351 ka (Ka-
raszewski 1974). W potudniowej czesci zbior-
nika tworzyly si¢ osady rzeczno-jeziorne piasz-
czysto-mutkowe, przewarstwione substancja orga-
niczng. Z ich analizy wynika, ze panowaly wtedy
warunki tundry arktycznej, z okresowym wigk-
szym udziatem flory lesnej (Baraniecka, Ko-
necka-Betley 1987). W okresiec maksimum
rozwoju ladolodu i jego recesji akumulowane
byly miazsze serie piaszczyste terasy otwockiej
(W S czesci Kotliny) i wydmowej (w N czesci
Kotliny). Kres akumulacji wiazany jest z roz-
wojem roslinno$ci na poczatku péznego glacjahu,
zaznaczony w profilach osadow tej terasy w po-
staci gleb kopalnych. Datowania radiowgglowe
serii humusowej gleby w Kamionie koto Socha-
czewa daty wyniki od 14 300 £ 300 do 13 500 +
290 lat BP (Manikowska 1991; Cichosz-
Kostecka ef al. 1991).
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Ciekawym elementem paleogeograficznym
jest zagadnienie zasiggu zastoiska i jego relacji
z pradoling warszawsko-berlinska (rys. 1). W kla-
sycznej interpretacji wody proglacjalne i te z ob-
szarow ektraglacjalnych zbieraly si¢ w zastoisku,
tamujac koncowe odcinki dolin. Silny doptyw waod
z sektora wschodniego i poétnocno-wschodniego
przy ogélnym nachyleniu powierzchni powodowat
kanalizowanie dalszego odptywu pradoling na
zachod (Rozycki 1967). Jednak w zachodniej
czesci Kotliny w rejonie dolnej Bzury znaleziono
osady piaszczysto-zwirowe wskazujace na wschod-
ni kierunek transportu (Andrzejewski 1994;
Wisniewski, Andrzejewski 1994). By¢ moze
zmiana kierunku transportu w pradolinie wiaze si¢
z wynoszacymi ruchami tektonicznymi w strefie
wododziatlowej. By¢ moze kierunek ten dotyczy
najmlodszego etapu funkcjonowania zastoiska,
a glowne rysy morfologiczne pradoliny odnies¢
trzeba do wczesniejszej czgsci zlodowacenia.

W wielu miejscach Kotliny w strefie przy-
krawedziowej z otaczajacymi wysoczyznami na-
trafiono na osady piaszczyste, lezace bezposrednio
na osadach interglacjalu eemskiego lub na itach
warwowych. Geneza tych osadow nie jest osta-
tecznie wyjasniona. NajczgSciej uwazane sa za
osady rozlegtych stozkow i dolin wysoczyznowych
(Rozycki 1967; Baraniecka 1982) porzuco-
nych czyli wylaczonych z systemu hydrograficz-
nego Kotliny wraz z obnizeniem sig¢ bazy erozyjnej
w wyniku szybkiego wycofania si¢ ladolodu zlo-
dowacenia Wisty. Wiekowo Mojski (2005) wia-
7e powstanie tych osadow ze stadiatem Swiecia.
Kobojek (2000) uwaza, ze geneza tych osadow
jest zwiazana z powolna akumulacja fluwiogla-
cjalna pomigdzy krawedzia wysoczyzny a brze-
giem lodu. Ostatnio Kalinska (2009) znalazta
argumenty na eoliczna genez¢ tych osadow.

Etapowa recesja ladolodu u schytku zlodo-
wacenia pociagnela za soba wzmozona erozjg,
a nastepnie akumulacj¢ kolejnych teras w dolinie
Wisty, falenickiej i dwustopniowej, praskiej
(R6zycki 1967; Sarnacka 1992).

Historia Kotliny Warszawskiej i obszarow do-
lin rzecznych w tej czgéci Polski, w najmtodszej
czedci zlodowacenia, zapisana jest profilach wy-
dmowych. Zmiany klimatyczne i systematyczne
obnizanie zwierciadta wod gruntowych w chtodnym
klimacie pdznego glacjatu prowadzity do rozwoju
wydm. Najstarszy etap wydmotworczy mial miejsce
w Najstarszym Dryasie, a maksimum rozwoju
przypada na Starszy Dryas (Baraniecka, Kon-
ceka-Betley 1987, Manikowska 1991).
Okresy wzglednej poprawy warunkow zapisane sa
w osadach wydmowych tej czesci Polski rozwo-



jem gleb kopalnych, czgsto wystgpujacych w su-
perpozycji w poszczegolnych stanowiskach (Ba-
raniecka 1982; Manikowska 1982).
Zestawienie tych przykltadow z opisanymi
wcezesniej wynikami analizy paleogeograficznej

dla wybranych poligonow znaczaco uzupehia
obraz warunkow $rodowiska panujacych w cza-
sie ostatniego zlodowacenia na terenie Polski.

PODSUMOWANIE I UWAGI KONCOWE

Wiele z poruszanych zagadnien zostato
przedstawionych w sposob dyskusyjny w po-
przednich rozdziatach. W tym miejscu podkre-
slone zostana jedynie najciekawsze problemy

wytaniajace si¢ po analizie poszczegdlnych poli-
gonow badawczych, pozwalajace na catosciowe
spojrzenie na historig ostatniego zlodowacenia.

MAKSYMALNY ZASIEG OSTATNIEGO ZLODOWACENIA I JEGO WIEK

Przyjeto si¢ uwaza¢, ze maksymalny zasigg
ostatniego ladolodu (LGM) wyznacza nierow-
nomierna linia wynikajaca z potaczenia stref mo-
ren czolowych od okolic Leszna, przez okolice
Plocka, po Suwalszczyzng (Riithle 1957; Rosz-
ko 1968; Rozycki 1967; Marks 1988; Lind-
ner 1992). Z kolei wiek maksymalnego rozwoju
okreslany jest na ca 20 ka (Kozarski 1986;
Lindner 1992; Mojski 2005). Jednak wraz
z ukladaniem porzadku morfostratygraficznego
w Polsce zauwazono, ze, poczawszy od rejonu
Konina az po Suwalszczyzng, maksymalny za-
sigg ostatniego ladolodu miat miejsce nie w cza-
sie fazy leszczynskiej, ale w fazie poznanskie;j.
Byto to podstawa potaczenia w schematach stra-
tygraficznych obu tych faz w jedna (Lindner
1992). Na zawodno$¢ korelacji opartej na morfo-
stratygrafii zwrocono uwage we wczesniejszych
rozdzialach. W toku przeprowadzonej analizy
w petni potwierdza si¢ poglad, ze linia LGM jest
asynchroniczna, czyli poszczegodlne jej odcinki
powstaly w réznym czasie, co wynika z réznej
aktywnos$ci poszczegdlnych loboéw lodowcowych
(rys. 4). Nie ma zgodnosci co do tego, ktore od-
cinki tej linii powstawaly wcze$niej, a ktore poz-
niej. W potudniowo-zachodniej Polsce linia LGM
ma wiek okreslany najczesciej na 20 ka (Kozar-
ski 1986) i 20-22 ka (Marks 2005). Czas po-
stoju ladolodu w lobie ptockim jest okre$lany
roznie — od 18 ka (Kozarski 1986), przez 18,4
ka (Marks 2002) i 19 ka (Mojski 2005), do 22
ka (Marks 2005). Niniejsza analiza nie pozwolita
na zajecie jednoznacznego stanowiska w tej spra-
wie, ale nie nalezy wyklucza¢ mozliwosci natoze-
nia si¢ zasiggu lodu w czasie obu faz. Wobec braku
jasnych podstaw do rozdzielenia osadow lodow-

cowych gormego stadialu zlodowacenia Wisty
1 niemoznosci precyzyjnego wydatowania moren,
niewykluczony jest takze scenariusz, w ktorym
ostatni ladolod w lobie Ptocka stacjonowat od 20
do 18,4 ka, z ewentualnymi krotkotrwatymi oscy-
lacjami czota (Ro6zycki 1967). Ewentualnym
poparciem takiej teorii jest fakt, ze obie gliny
lodowcowe tam wystgpujace byly przyporzad-
kowywane fazie poznanskiej (Skompski 1969).

W poétnocno-wschodniej Polsce kontrowers;ji
jest jeszcze wigcej, bo sprawa dotyczy nie tylko
réznicy dwoch tysiecy lat (Marks 2005; Mojski
2005). Datowanie chlorem-36 wykazalo posred-
nio, ze w tym rejonie moreny stadiatu glownego
mogly by¢ jeszcze starsze (27 ka), cho¢ duze r6z-
nice w wartosciach liczbowych wynikaja czescio-
wo z porownywania dat konwencjonalnych i kali-
browanych. Ewentualny dalszy zasi¢ggu ladolodu
w czasie starszego stadiatu (Swiecia) ostatniego
zlodowacenia na terenie Polski pétnocno-wschod-
niej powoduje dodatkowe niejasnosci w tej kwe-
stii. Dotyczy to takze linii uktadajacych si¢ w za-
sigg faz recesyjnych, jak zasugerowano w przy-
padku linii tak zwanej fazy dobrzynskiej. Boul-
ton et al. (2001) wykazali, ze izochrony dla po-
szczegblnych paséw moren z ostatniego zlodowa-
cenia nie s liniami rownolegltymi (rys. 4).

Wobec przytoczonych kontrowersji i przy
niezaprzeczalnym lobowym modelu transgresji
ladolodu popularny termin LGM (ang. Last Gla-
cial Maximum) traci swoj pierwotny sens. Kazdy
region (potok, lob, jezor) moght mie¢ swoj mak-
symalny zasi¢g przypadajacy w innym czasie
ostatniego zlodowacenia.

Podobne wnioski uzyskano w trakcie analizy
wynikéw datowania osadéw morenowych w Ta-
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trach. Gdybysmy si¢ pokusili o wykreslenie linii
o tym samym czasie depozycji materiatu moreno-
wego, otrzymalibySmy obraz daleko inny od na-
szych wyobrazen o sposobie zaniku lodowcow
gorskich: wiek osadéw moren nie maleje w prostej
zaleznosci wraz ze wzrostem wysokosci. Ustalenie
zasiggu maksymalnego rozwoju lodowcow w cza-
sie zlodowacenia wiirmskiego nie jest mozliwe, ale
na podstawie pozycji i wieku chlorowego osadow
lodowcowych mozna przypuszcza¢, ze LGM
przypada na wczesniejsza czgS¢ ostatniego zlodo-
wacenia.

Odrebny watek dyskusji mozna zogniskowaé
wokot wyjasnienia przyczyn zréznicowania roz-
woju ladolodu pomigdzy Polska poéinocno-
wschodnia i potudniowo-zachodnia (zachodnia),
niezaleznie od wieku ,,bezwzglgdnego” moren na
poszczeg6lnych odcinkach. W zachodniej Polsce
ladoloéd zlodowacenia Wisty w maksymalnym
rozwoju dotart o 2° szerokosci geograficznej dalej
na potudnie niz w pdétnocno-wschodniej Polsce.
Dlaczego zatem ladolod potnocno-wschodniej
Polski rozwijat sig¢ tak opieszale, dlaczego nie sig-
gnel dalej, dlaczego ,,cofal sig” tak powoli, ze za-
siegi faz recesyjnych leza tak blisko siebie?

Wydaje sig, ze sposrod czynnikow determi-
nujacych takie zachowanie ladolodu najwazniejszy
jest klimat. To klimat jest przyczyna zlodowacenia,
decyduje o termice lodowca, ukladzie glownych
kierunkéw ruchu lodu i tempie zaniku. Przekona-
nie, ze rozwo0j strumieni lodowych stymulowany
byt przez warunki klimatyczne w skali regionalnej
i lokalnej, jest dos¢ dobrze ugruntowane w lite-
raturze (Huomark-Nielsen 1987; Boulton et
al. 2001). Porownujac dzisiejsze roznice klima-
tyczne pomigdzy Suwalszczyzna a zachodnia Pol-
ska zauwazamy, ze pod wzgledem $redniej roczne;j
temperatury, temperatury najcieplejszego miesiaca,
wielkosci opadow, liczby dni z przymrozkami sa
to odrgbne regiony klimatyczne. Ten fakt warto
mie¢ na uwadze w rozwazaniach paleogeograficz-
nych. W czasie zlodowacen wigksza ilos¢ opadow
przy nieco wyzszych temperaturach powoduje
wigksza akumulacje $niegu i szybszy rozwdj lodu.
Obecnie wplyw klimatu oceanicznego na obszar
zachodniej Polski i kontynentalnego na obszar
pétocno-wschodniej Polski widoczny jest przede
wszystkim w roznicy temperatur — okoto 3 °C.
Srednia najzimniejszego miesiaca we Wroclawiu

jest 0 4,5 °C wyzsza niz w Suwatkach. Jesli takie
roznice istnialy w przesztosci, to nawet przy zbli-
zonej wielkosci srednich opadéw musiato mie¢ to
wplyw na r6zne tempo akumulacji $niegu i zacho-
wanie lodowca. W czasie zlodowacenia wpltywy
oceaniczne mogly by¢ jeszcze wigksze. Okoto 20
ka Morze Potnocne prawdopodobnie wolne byto
od lodu (Boulton et al. 2001). Zaznaczaty si¢
tez wplywy cieplejszej cyrkulacji znad Morza
Srédziemnego (Florineth, Schliichter 2000).
Odleglo$¢ obszaru Pojezierza Suwalskiego od
najblizszego morza byla w czasie zlodowacenia
Wisty zdecydowanie wigksza niz obecnie, za to do
centrum ladolodu skandynawskiego zdecydowanie
mniejsza niz w przypadku zachodniej Polski. Na-
stepstwem takich warunkow jest wigksza ilos¢
opadow s$niegu na zachodzie i dalszy zasigg lado-
lodu. Wraz z globalnym wzrostem temperatury
i ztagodzeniem klimatu (wigcej opadow deszczu
zamiast $niegu) ladolod topniat szybciej w czesci
blizszej oceanowi, co mialo wplyw na szybkos¢
ablacji w zachodniej Polsce.

Problem mozna rozpatrywac takze w kon-
tekscie diugosci przerw w zlodowaceniach. Jesli
jako interglacjat bedziemy traktowac okres,
w ktorym $rednia roczna temperatura nie byta niz-
sza niz obecnie, to wobec faktu dzisiejszych roznic
w $rednich rocznych czas trwania interglacjatow
na Suwalszczyznie musiat by¢ krotszy niz w za-
chodniej Polsce. Moze wlasnie z tej przyczyny
rzezba z przedostatniego zlodowacenia jest tam tak
Swieza, a pierwsza transgresja w czasie stadiatu
glownego ostatniego zlodowacenia miata miejsce
weczesniej (27 ka, jak wynika z dat chlorowych).
By¢ moze z powodu bardziej surowego klimatu
w Tatrach réwniez nieco wczesniej rozwingly si¢
pierwsze wiirmskie lodowce, a przerwy na ocie-
plenia interstadialne byly krotsze, albo sig w ogole
nie zaznaczyly.

Te uwagi nasuwaja pewne zastrzezenia co
do bezkrytycznego przywiazywania si¢ do tem-
peratur odczytanych ze stosunkéw izotopowych
i ,,obowiazkowej” korelacji z profilami uzyska-
nymi z rdzeni oceanicznych i lodowych. W pro-
bach odtwarzania historii zlodowacenia i roz-
woju rzezby, mimo dazenia do pewnych uogo6l-
nien, bardzo wazne jest uwzglgdnianie regional-
nych czynnikow klimatycznych.

WPLYW PODLOZA NA PRZEBIEG OSTATNIEGO ZLODOWACENIA

Ocena wplywu budowy geologicznej na
przebieg zlodowacen jest w literaturze nieusta-
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lona i waha si¢ od calkowitego wykluczenia do
przeceniania roli podloza. Chodzi tu o prosty



schemat wptywu barier twardego podtoza na
drodze transgredujacego ladolodu czy zroznico-
wania litologicznego skat, ale tez o wykorzysty-
wanie uprzywilejowanych kierunkéw w paleo-
rzezbie, wpltyw tektoniki i budowy geologicznej
na najmtodsza glacitektonikg. W odniesieniu do
pierwszych ladolodéw rola podloza wydaje si¢
latwiejsza do przyjecia. Zwiazek miedzy podto-
zem pliocenskim a powstaniem depresji glaci-
tektonicznych (Lamparski 1983) czy dostoso-
waniem si¢ lokalnych kierunkow ruchu lodu
W pasie wyzyn jest oczywisty (Ro6zycki, Lam-
parski 1967). O wiele trudniej thumaczy¢ wplyw
podioza na rozwoj procesow najmtodszego zlodo-
wacenia. Sceptycy teorii o mozliwosci oddziaty-
wania ,,starszego” podloza na najmtodsze procesy
glacjalne uwazaja, ze kilkusetmetrowa warstwa
osadow plejstocenskich skutecznie niweluje ewen-
tualne wplywy tektoniki czy budowy strukturalne;.
Jednak w obszarach poddanych analizie paleoge-
ograficznej taka zalezno$¢ znaleziono zar6wno
w skali lokalnej, jak i w skali wigkszej, co zastu-
guje na uogolnienie.

Przyklady jednostkowe omoéwione byly
w odpowiednich rozdziatach, wigc tu wystarczy
je zgrupowacé ze wzgledu na rodzaj zwiazku.

Paleorzezba. Wplyw rzezby przedpola (pod-
loza) na przebieg procesOw w czasie ostatniego
zlodowacenia na Pojezierzu Suwalskim zauwazo-
no i opisano wyzej jako dostosowanie si¢ lokal-
nych lobéw lodowcowych do zastanej rzezby
1 ,,0szczedzenie” tak zwanych wysp wysoczyz-
nowych. Na Pojezierzu Dobrzynskim relacja po-
migdzy rzezba a ruchem lodu dotyczy wykorzysta-
nia wczesniejszego obnizenia w rozwoju lobu
Ptocka (Skompski 1969; Mojski 2005).
W tym rejonie wklgste elementy rzezby powtarza-
ly sig systematycznie w trakcie starszych okresow
geologicznych (niecka warszawska, niecka mazo-
wiecka). Przebieg recesji ladolodu tez byt uwarun-
kowany posrednio paleorzezba (rys. 28) — w osi
gldwnego obnizenia, z lodem o wigkszej migzszo-
Sci jest mniej §ladow etapowego wytapiania si¢
materialu niz w brzeznej czegsci. Dodatkowo
wplywato to na uktad sieci odplywu waod roztopo-
wych 1 kierunek sypania sandréw. Jak wykazano
na przyktadzie lobu Chrostkowa, nawet $wieze
obnizenie po poprzednim etapie recesji miato zna-
czenie dla kierunku najmtodszego awansu.
W Tatrach uwzglednienie pierwotnej rzezby przez
lodowce jest oczywiste (Klimaszewski 1988)
1 nie wymaga szerszego komentarza.

Rowniez na obszarach ekstraglacjalnych rzez-
ba decydowata o charakterze proceséw geologicz-
nych. Na badanym fragmencie Wysoczyzny Dro-

hickiej podstawowe elementy rzezby z poprzed-
niego zlodowacenia decydowaty o gtownych kie-
runkach struktur pgknig¢ mrozowych i rozwoju
klinobw. Réwniez rozwoj zastoiska w Kotlinie
Warszawskiej czy pradolin, ale takze obszarow
lessowych (rys. 1) nie bylby mozliwy bez prze-
trwania elementow rzezby terenu sprzed ostatniego
zlodowacenia.

Litologia. Zréznicowanie litologiczne skat
podtoza ladolodu miato wigksze znacznie w star-
szych transgresjach i na obszarach gorskich. Nie-
watpliwie struktury peryglacjalne na Wysoczyznie
Drohickiej nie zachowatyby si¢ w takiej formie,
gdyby nie mata miazszo$¢ gliny lezacej na grubym
kompleksie piaszczysto-zwirowym. Na obu bada-
nych pojezierzach litologia skat podtoza dla naj-
mlodszego ladolodu miata duze znaczenie w po-
wstaniu struktur glacitektonicznych (Ber 2006).

Mowiac o znaczeniu litologii skat podtoza dla
ladolodu i lodowcow, trzeba mie¢ na mysli nie
tylko skaty przedczwartorzedowe, ale takze te
z poprzedniego zlodowacenia oraz z poprzedniego
stadialu. Taki zwiazek starano si¢ wykazaé
w przypadku zaplecza moren chrostkowskich,
zwracajac uwagg na specyficzny zestaw migkkich,
silnie nawodnionych osadow tatwych do modelo-
wania przez kolejny, nawet cienki l6d. Czasami
podiozem dla najmtodszego awansu lodowcow byt
niewytopiony 16d z wczesniejszego epizodu. Ten
rodzaj podioza miat wptyw na przebieg procesow
lodowcowych na Pojezierzu Dobrzynskim (niecka
kikolska, lob Chrostkowa) i w Tatrach (Morskie
Oko).

Tektonika. Na Pojezierzu Dobrzynskim
czytelny jest zwiazek pomigdzy niektorymi li-
niami tektonicznymi a uktadem form erozyjnych
(dolin rzecznych, rynien glacifluwialnych). Po-
wtarzanie si¢ tego samego kierunku transgresji
loboéw lodowcowych kolejnych zlodowacen wy-
raznie sugeruje aktywno$¢ tektoniczng. Nieco
mniej oczywisty wydaje si¢ wptyw uskokow na
lokalizacje niektorych moren, na przyktad
w okolicy Zuchowa. Na Pojezierzu Suwalskim
sie¢ aktywnych uskokéw w podlozu doprowa-
dzita do zroznicowania reakcji na obciazenie
kolejnymi lodowcami i miejscami okreslita lo-
kalne kierunki ruchu lodu (Ber, Ryka 1998).
Wypigtrzanie si¢ pewnych rejonéw na Pojezie-
rzu Dobrzynskim w duzym stopniu rzutowato na
przebieg deglacjacji tego rejonu. Z kolei w Ta-
trach wypigtrzanie goérotworu moglo miec
wplyw na maksymalny zasi¢g lodowcow w cza-
sie ostatniego zlodowacenia (Lindner et al
2003). Nieréwnomierne etapy aktywnosci tekto-
nicznej byly odpowiedzialne za powstanie sys-
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temu teras w dolinie Biatki i ich asymetryczne
rozmieszczenie (Mastella 1976; Baumgart-
Kotarba 1983; Pliszczynska w druku).
Dyskusje o roli podtoza w przebiegu ostat-
niego zlodowacenia mozna skierowa¢ na nieco
szersze tlo, zwlaszcza w nawiazaniu do porusza-
nego wyzej problemu zasiggu ostatniego ladolodu.
Ot6z poréwnujac linie zasiggéw poszczegodlnych
faz rozwojowych ladolodu vistulianskiego, w tym
tzw. LGM, z uktadem glownych struktur mezozo-
icznych Polski, trudno nie zauwazy¢, ze ladolod
ostatniego zlodowacenia miat wigkszy zasigg na
terenach zbudowanych ze struktur faldowych za-
chodniej Polski niz w pédtnocno-wschodniej Pol-
sce, w obrebie platformy wschodnioeuropejskie;j,
ktora zwyklo si¢ uwaza¢ za strefe nicaktywna tek-
tonicznie. Ale wzgledno$¢ takich teorii uzmysta-
wiaja ,,nieoczekiwane” wstrzasy sejsmiczne noto-
wane obecnie w tym rejonie, na przyktad w latach
2004, 2006, a wczesniej] w latach 1908 i 1804.
Zapisane w kronikach trzgsienia ziemi w Polsce,
o sile nawet do 6° w skali Richtera, dotycza naj-
czesciej obszarow potudniowych (Karpat, Mato-
polski, Dolnego Slaska), co, zwazywszy na ich
budowe geologiczna, jest zrozumiate (Badura,
Zuchiewicz 2007). Z drugiej jednak strony,
obszar pétnocno-wschodniej Polski nie byt nig-
dy silnie zasiedlony i zurbanizowany, wigc
i doniesien o ewentualnych spektakularnych
skutkach takich zjawisk tektonicznych (popgka-
nych $cianach budowli, zwalonych wiezach ko-
sciotow, wystepowaniu rzek z tozysk itp.) mogto
by¢ mniej. Pytanie jest, czy sa to samoistne prze-
jawy aktywnosci tektonicznej czy reakcja na
stosunkowo niedawne uwolnienie tych terenow

od lodu. Po ostatnim zlodowaceniu ruchy izosta-
tyczne na potudniowym wybrzezu Battyku sig-
gaja 120 m (Badura, Zuchiewicz 2007). Geo-
logiczne dowody na generalnie wypigtrzajace
tendencje obszarow platformowych to mniejsze
miazszosci poszczegodlnych ogniw kenozoiku,
wysokie polozenie stropu skat krystalicznych,
a czesto krotszy i mniej kompletny profil osa-
dow czwartorzegdowych. Ladolody spotegowaty
réznice w reakcjach tektonicznych pomigdzy strefa
platformowa a faldowa podtoza. Niewykluczone,
7e obszar Suwalszczyzny nie przestat jeszcze odre-
agowywac po ustapieniu ladolodu przedostatniego
zlodowacenia, gdy znowu zostal poddany kolej-
nemu obciazeniu w czasie pierwszych transgresji
ostatniego zlodowacenia. Zwlaszcza jesli uwzgle-
dnimy, wspomniana wcze$niej mozliwos¢ znacz-
nie krotszego czasu trwania interglacjalu eem-
skiego w Polsce poétnocno-wschodnieg;j.

Wszelkie kontrasty zjawisk widac¢ najlepiej
na granicy ich wystgpowania. W tym wypadku
na granicy struktur podtoza (strefa T-T) w wi-
doczny sposob zmienia si¢ ksztalt linii wyzna-
czajacych zasiggi rozwoju ladolodu Wisty (rys.
28). Lob Ptocka (Galon, Roszko 1961) nawia-
zuje kierunkiem do tej granicy, a kierunki rozwoju
ladolodu, kierunki odplywu wod i czgsciowo
glowne elementy rzezby nawiazuja te tej linii.

Wywody te prowadza do uogoélnienia, ze
oprocz czynnika klimatycznego na inny zasigg
i inne tempo rozwoju ladolodu w poétnocno-
-wschodniej Polsce w poréwnaniu z zachodnia
Polska duzy wplyw mialo zroznicowanie budowy
geologicznej wglebnego podioza.

SPOSOB I TEMPO ROZWOJU LADOLODU I LODOWCOW

Jak to wykazano powyzej, sposob i tempo
rozwoju transgresji lodowcowych zalezy nie
tylko od ogélnych praw fizyki lodu, ale tez od
zréznicowania czynnika klimatycznego i bu-
dowy geologicznej (paleorzezby i tektoniki pod-
loza). Najczesciej wszystkie te czynniki sa ze
soba powiazane i wzajemnie na siebie oddzia-
luja. Na podstawie przeprowadzonej analizy
rysuje si¢ obraz przebiegu transgresji w czasie
ostatniego zlodowacenia jako rozwdj licznych
lobow wychodzacych z wigkszych strumieni.
Zdaniem Boultona ef al. (2001) w czasie zlo-
dowacenia Wisty ladoléd w pdinocnej czesci
kontynentu rozwijat si¢, w kilku gtdéwnych czg-
sciach obejmujacych miedzy innymi kompleks
strumieni: karelskich, Morza Bialego i potu-
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dniowego Battyku. Polska objeta byta wptywem
strumieni lodowych wychodzacych od potoku
battyckiego (rys. 4). Linia maksymalnego za-
siggu zlodowacenia Wisty powstata z potaczenia
zasiggu strumieni, idac od wschodu: litewskiego,
mazurskiego, Wisty i Odry (rys. 1). Dla po-
rzadku nalezy zaznaczy¢, ze wielko$¢ tych stru-
mieni w strefie czolowej sigga paru setek kilo-
metrow. W ramach poszczegoélnych strumieni
rozwijaly si¢ badane w obszarach testowych
loby o wielkosci kilkunastu, a nawet kilku kilo-
metrow. Zatem zaproponowany przez Boul-
tona et al. (2001) schemat podziatu ladolodu na
jednostki kilku rzgdow (strumienie, loby) powinien
zyska¢ dalsze uszczegétowienie (rys. 41). Polega
ono na uwzglednieniu niewielkich form brzeznych



ladolodu (o promieniu tuku rzedu setek metréw)
rozwijajacych si¢ z wigkszych loboéw. Oprocz
wymowy paleogeograficznej — dokladniejsze
odwzorowanie transgresji lodowcowej — te mate
loby wywarly kolosalne pi¢tno w rzezbie obszarow
miodoglacjalnych. Tak rozumiany lobowy prze-
bieg transgresji lodowcowej dotyczy zaré6wno
obszaru Pojezierza Suwalskiego, jak i Pojezierza
Dobrzynskiego. Zaznacza si¢ nie tylko w etapie
transgresji pierwszego ladolodu, ale tez w czasie
oscylacyjnej recesji. Daty chlorowe z osadéw po-
wierzchniowych w okolicach Bachanowa jasno
pokazuja, ze niektére powierzchnie pozostawaty
nieprzykryte lodem w czasie maksimum rozwoju
ostatniego zlodowacenia (Dzierzek, Zreda
2007), co bylo dodatkowo uwarunkowane lokal-
nymi czynnikami geomorfologicznymi i geolo-
gicznymi. Dynamika matych lobéw omijajacych
przeszkody morfologiczne albo wykorzystujacych
niewytopiony 10d z wczesniejszej transgresji byla
na ogét bardzo duza. Swiadcza o tym nie tylko
wielkosci moren odzwierciedlajacych zarysy lo-
bow na Pojezierzu Dobrzynskim, ale tez liczne

przyktady struktur glacitektonicznych zinter-
pretowanych przez Bera (1999, 2006) na Su-
walszczyznie. Z obserwacji uktadu lobow na
Pojezierzu Dobrzynskim wynika, ze w morfolo-
gii najwiekszy $lad zostawialy mate loby
w brzeznej czgsci zanikajacego ladolodu w lobie
Ptocka. Mozna to thumaczy¢ mniejsza gruboscia
lodu w poréwnaniu z osiowa czgscia wielkiego
lobu (Ptocka) i szybsza reakcja na niewielkie
zmiany temperatur. Z drugiej strony $wiadczy to
o oscylacyjnym charakterze tej recesji. Zarowno
uktad naktadajacych si¢ dachowkowo lukéw
moren, jak i, z drugiej strony, nierownomierny
ich rozwdj, powoduje opisane wyzej trudnosci
z korelacja morfostratygraficzng. Zatem poglad
0 nier6wnomiernym tempie rozwoju poszczegol-
nych lobow (Boulton et al 2001; Marks
2005) zyskat potwierdzenie. Niejednostajnosc¢
procesow lodowcowych w réznych etapach (sta-
diatach, fazach) zlodowacenia skutkuje rowniez
powtarzaniem si¢ zasiegow poszczeg6Olnych
lobow, co byto juz wykazane przy okazji moren
w lobie Ptocka.

morze

Rys. 41. Schemat rozwoju ladolodu wg Boultona et al. (2001), uzupeliony

Scheme of ice-sheet evolution, after Boulton et al. (2001), supplemented

Podobne wnioski dotycza rozwoju lodowcow
gorskich. W Dolinie Biatki, nad Morskim Okiem,
w rejonie Toporowych Stawow lodowce mtod-
szych transgresji osiagaly poprzednie maksima.
Daty chlorowe potwierdzity wnioski z analizy
geomorfologicznej (Baumgart-Kotarba, Ko-
tarba 1993; 2001; Dzierzek et al. 1999). Ob-
serwacje wspodtczesnego poligonu procesow lo-
dowcowych pokazuja, ze odtwarzanie rozwoju
lodowcow w gorach przy pomocy kartowania

geomorfologicznego moze by¢ obarczone powaz-
nymi btgdami. Traktowanie listew materiatu more-
nowego potozonych na stokach na réznych wyso-
kosciach jako $ladu zasiggu lodowcow w roz-
nych fazach jego rozwoju nie zawsze jest stuszne.
Taka pozorna réznowiekowos¢ waldw moreno-
wych na zboczach dolin lodowcowych mozna
przesledzi¢ na przyktad na lodowcu Recherche, na
zachodnim Spitsbergenie (Szczg¢sny i in. 1989).
Widoczne tam waty moren bocznych powstaja
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jednoczesnie na réznych wysoko$ciach. Taka sytu-
acja zachodzi przy koincydencji trzech elementow:
miejsca dostawy gruzu ze zboczy, drogi materiatu
wzdhuz jezora i odleglosci od osi jgzora w strefie
depozycji. Po ustapieniu lodu, w tym przypadku na
przedpolu lodowca Recherchebreen, zostaja pasy
materiatu potozone na r6znych wysokosciach nad
dnem doliny. Powstaje pytanie, czy z podobna
sytuacja nie mamy do czynienia w dolinach ta-
trzanskich?

Wobec przedstawionych zastrzezen i faktow
z obszardw testowych dyskusje na temat tempa
procesow, glownie transgresji i zaniku lodowcow,
sa utrudnione, gtéwnie w zakresie podania szacun-
kowej wartosci $redniej. Nalezy jednak podkreslic,
ze moreny poszczegdlnych faz zaniku ostatniego
ladolodu w zachodniej Polsce dziela odlegtosci
rzedu dziesiatkek i setek kilometrow, co przektada
si¢ to na szacunkowe wartosci tempa zaniku wyno-
szace tu zwykle kilkadziesiat (77m!) metréw na
rok (Kozarski 1986; Rotnicki, Borowka
1995; Wysota 2002). Odlegtosci pomigdzy
kolejnymi fancuchami moren recesyjnych na Poje-
zierzu Suwalskim sa generalnie znacznie mniejsze
(Krzywicki 1993; Lisicki 1993). Z dat chlo-
rowych wynika, ze tempo zaniku ladolodu jest tu
niemal o rzad wielkosci mniejsze (Dzierzek,
Zreda 2007).

Podchodzac do tego zagadnienia z innej stro-
ny, mozna zauwazy¢, ze oprocz zréznicowania
geograficznego wystgpuja pewne okresy nasilenia
procesow. W datach chlorowych uzyskanych dla
Polski potnocno-wschodniej i Tatr zaznaczajg si¢
one w powtarzaniu si¢ wynikow z zakresu 25-27
ka, 20-21 ka, 17,3-18 ka 16-16,5 ka, 13,5-14,7 ka
lat jako okresy wzmozonego eksponowania po-
wierzchni na promieniowanie, czyli depozycji
materialu lodowcowego. By¢ moze ma to jakis
zwiazek z ponadregionalnymi zmianami klima-
tycznymi, zarejestrowanymi w profilach osadow
morskich jako Heinrich events (Heinrich 1988;
Bond et al. 1992). Spektakularny wyraz takiego
nierbwnomiernego W czasie nat¢zenia procesow
morfotworczych odczytujemy migdzy innymi na
Pojezierzu Dobrzynskim. W $wietle kalkulacji od-
no$nie wieku poszczegdlnych moren czolowych,
rzezba glacjalna calego regionu powstata w przecia-
gu zaledwie 1000 lat (Wysota et al. 2008), co
w skali geologicznej nawet dla odcinka ostatniego
zlodowacenia jest okresem bardzo krotkim.

Zmienne W czasie natgzenie procesow se-
dymentacyjnych wida¢ miedzy innymi w postaci
roznej migzszosci warstw osadow rytmicznie war-
stwowanych. Zmiennos¢ tempa wspotczesnie za-
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chodzacych proceséw cofania si¢ lodowcow czy
akumulacji pokryw zboczowych moze by¢ okre-
slona w bezposrednich pomiarach. Podawane
warto$ci liczbowe takich pomiaréw — tempa proce-
sow — dotycza jednak konkretnych warunkow
w okreslonym miejscu i przedziale czasu. Z wielo-
letnich pomiaré6w lodowca Scotta na zachodnim
Spitsbergenie (P¢kala 1987; Merta et al. 1990;
Reder 2006) wynika, Ze nawet w ciagu ostatnich
100 lat tempo ablacji zmieniato si¢ od 12 m/rok
w latach siedemdziesiatych, przez 23 m/rok
w latach osiemdziesiatych, do 37 m/rok w latach
dziewigcédziesiatych. W latach 2000-2002 tempo
recesji spadto do 10 m/rok, co by¢ moze jest
zwiazane z wyzszym polozeniem czota lodowca
(Reder 2006).

Rowniez powolne procesy soliflukcji maja
swoja zmiennos$¢ natgzenia. Z bezposrednich ob-
serwacji autora na Spitsbergenie wynika, ze przez
20 ostatnich lat, mimo ,.globalnego ocieplenia”,
pokrywy soliflukcyjne sa nieaktywne — nie zaszly
zadne istotne zmiany w rzezbie stokéw przedpola
lodowcow! Zatem wszelkie wskazniki tempa soli-
flukcji, wietrzenia mrozowego czy cofania $cian
(Jahn 1970) sa wartosciami daleko usrednionymi
i przenoszenie ich nawet w niedawna przesztos¢
jest zawodne.

To z kolei, wraz z niektorymi skojarzeniami
z pozostatych badanych regionéw, prowadzi do
konstatacji, ze popularna sentencja filozoficzna
wyprowadzona wszak z obserwacji geologiczne;j:
Kropla drazy skale” wymaga tu zastrzezenia, ze
dotyczy zjawisk jednostajnych i systematycznych,
ktorych skutki sa rozpoznawalne po dluzszym
czasie. Jednocze$nie jest juz oczywiste, ze bardzo
duze znaczenie w ksztaltowaniu rzezby i budowy
geologicznej, nie tylko w czasie ostatniego zlodo-
wacenia, mialy zjawiska katastrofalne. Czyli
w odpowiedniej skali czasu decydujace byly: nie
tyle przykrycie ladolodem, co szybki ruch niewiel-
kiej czgsci w jego brzeznej czgsci (lobu Chrostko-
wa, Nadroza), nie tyle powolny zanik ladolodu, co
oscylacyjne jego awanse 1 szarze przedziclone
okresami intensywnego wytapiania, nie tyle erozja
wodna, co erozja po zerwaniu tamy blokujacej
przeptyw (w Bachanowie, w Kotlinie Warszaw-
skiej).

Whioski dotyczace sposobu zaniku lodowcow
1 ladolodu w czasie najmtodszego zlodowacenia,
ktorego szeroki zapis jest dostgpny do analizy na
powierzchni terenu, moga stuzy¢ jako model prze-
biegu deglacjacji starszych zlodowacen, dla kto-
rych mamy zdecydowanie mniej danych.



ZROZNICOWANIE REGIONALNE I LOKALNE WAZNYM ELEMENTEM
ANALIZY PALEOGEOGRAFICZNEJ]

Jedna z intencji przy wyborze obszaréw te-
stowych byta che¢ przesledzenia przebiegu zda-
rzen morfogenetycznych w réznych regionach
geograficznych pod katem pokazania ewentual-
nych odmienno$ci paleogeograficznych z jednej
strony i przedstawienia w miar¢ mozliwosci naj-
szerszego 1 najpekiejszego obrazu ostatniego zlo-
dowacenia. Analiza pokazata, ze w roznych regio-
nach zapis geologiczny i geomorfologiczny po-
dobnych proceséw moze ro6zni¢ sig, miedzy inny-
mi, wielkoscia form lodowcowych, miazszoscia
osadow czy kierunkiem transgresji lodowcowe;.
Dotyczy to takze tempa jakiego§ procesu w po-
szczeg6lnych regionach, a przede wszystkim jego
zaistnienia. Jest to efekt natozenia si¢ kilku czyn-
nikéw: zréznicowania klimatu, budowy geologicz-
nej, rzezby podtoza, tektoniki. Poniewaz zagadnie-
nia te byly poruszane przy okazji analizy poszcze-
golnych poligonow, a takze w dyskusji ogdlnej,
w tym miejscu nie ma potrzeby omawia¢ ich po-
nownie. Natomiast wyodrebnienie tego rozdziatu
miato na celu podkreslenie znaczenia regionalnego
podejscia do analizy paleogeograficznej. Rzetelna
odpowiedz na podstawowe pytanie (cel analizy):
,Jaki byl przebieg wydarzen w czasie zlodowa-
cenia Wisty w Polsce?” powinna brzmiec: ,,To
zalezy, w jakim regionie”. Dopiero zestawienie
szczegdtowych informacji z konkretnych sytuacji
tworzy w miarg pelna odpowiedz.

Wpltywy regionalnych czynnikéw klima-
tycznych na zachowanie si¢ lodowcow na obsza-
rach wspolczesnie zlodowaconych wida¢ migdzy
innymi na Spitsebrgenie. Zachodnia czgs¢ wyspy,
bedaca pod wplywem cieptego pradu oce-
anicznego ma zdecydowanie tagodniejszy klimat
w stosunku do wschodniej, ktora w o wiele wigk-
szym stopniu pokryta jest lodowcami. Obecnie
szybciej kurcza si¢ lodowce wtasnie w zachodniej
czesci wyspy (Reder 2006). Czy to nie jest ja-
ka$§ analogia do tego, co si¢ dzialo na terenie
Polski w czasie ostatniego stadialu?

Zroznicowanie regionalne przebiegu trans-
gresji lodowcowych dobrze wida¢ w analizie uto-
zenia dhuzszych osi glazikow w glinie lodowcowe;j,
ale tez w skladzie petrograficznym glin. Dopiero
uwzglednianie takich roznic w korelacjach straty-
graficznych pozwolito korzysta¢ z wynikoéw anali-
zy petrograficznej glin w sposob wilasciwy i przy-
czynito si¢ do znacznego postgpu w odtwarzaniu
historii ostatniego zlodowacenia (Lisicki 1998,

2003; Gatazka et al. 1999; Czubla et al. 2006;
Gorska, Zabielski 2006).

Oprocz zroznicowania w skali regionalnej, na-
lezy bra¢ pod uwage réwniez réznice lokalne
w przebiegu i zapisie procesow. Ekspozycja, stosu-
nek do przewazajacych kierunkoéw wiatréw, lokalna
orografia decyduja o ksztalcie lodowca, kierunku
ruchu, wielkosci ablacji, nurcie erozji lodowcowe;.
W rejonach wspotczesnie zlodowaconych asymetria
procesow morfotworczych widoczna jest nawet na
powierzchni kilku kilometrow kwadratowych. Do-
liny lodowcowe w poétnocno-zachod-niej czesei
Ziemi Wedela Jarlsberga lezace blizej morza (np.
Tjorndallen i Blomlidalen) maja krotsze jezory
W porownaniu z tymi polozonymi dalej od oceanu.
Maja tez wybitnie asymetryczne linie czota — jezory
podcinaja zbocza bedace w cieniu wptywu cieplych
mas powietrza znad oceanu, a po przeciwnej stronie
przewaza depozycja materiatu (Dzierzek, Nity-
choruk 1987). Zmienna cyrkulacja mas powie-
trza miata duzy wplyw na réznice w rozwoju wii-
rmskich lodowcow w poszczegolnych czesciach
Alp (Florineth, Schliichter 2000). Sprawa
przesledzenia takich réznic na podstawie form
i osadow wymaga szczegdtowych badan. Jednak
nie wolno o tym zapomina¢ w rekonstrukcjach
paleogeograficznych.

Wptyw lokalnych warunkéw orograficznych
na rozwoj wspolczesnych zjawisk niwacyjnych
i lodowcowych wida¢ w Tatrach. Ot6z w obec-
nych warunkach klimatycznych w okolicy Mor-
skiego Oka wystepuja ptaty lodowo-firnowe (rys.
42) i to kilkaset metrow ponizej granicy wiecznych
$niegow (Dzierzek et al. 1982a, b; Wislinski
1996). Jest to wynik szczegodlnie dogodnej, pot-
nocnej ekspozycji i potozenia platéw na szlaku
lawinowym. Dhugotrwaty monitoring tych form
(Dzierzek et al. 1982a, b; Wislinski 1996,
2006) pozwala na stwierdzenie, ze nawet drobne
zmiany klimatyczne, wptywaja na ich rozmiar
1 istnienie (rys. 43). Mozna pokusi¢ si¢ o posta-
wienie bardziej ogélnej tezy, ze gory sa znacznie
czulsze na wahania klimatu w poréwnaniu z ob-
szarami nizinnymi, jednak zapis geologiczny
1 geomorfologiczny takich zmian jest bardzo sub-
telny, a czesto niemozliwy do odczytania.

Zroznicowanie regionalne w przebiegu ostat-
niego zlodowacenia zaznaczyto si¢ takze na obsza-
rach ekstraglacjalnych, nie tylko w zasadniczej
i oczywistej odrgbnosci przewazajacych proceséw
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Rys. 42. Mapa ptatéw firnowych w rejonie Morskiego Oka w Tatrach wg Dzierzka et al. (1982a), zmienione
Map of firn patches in the Morskie Oko area, Tatra Mts., modified after Dzierzek ef al. (1982a)
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Rys. 43. Lodowczyk pod Bula pod
Rysami w Tatrach

Glacieret beneath Bula pod Rysami,
Tatra Mts.
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geologicznych (jak soliflukcja, akumulacja lessow,
sedymentacja zastoiskowa), ale tez w charakterze
zapisu tych samych zjawisk. Jary (2007), na pod-
stawie analizy lessow i struktur peryglacjalnych
w nich zachowanych, wykazat odmienno$¢ regio-
nalng Polski potudniowo-zachodnigj i potudniowo-
wschodniej. Zreszta na rozwdj klinow lodowych,
ich wielkos$¢ 1 gestos¢ moga mie¢ wplyw nawet
lokalne roznice topograficzne. Maruszczak
(1991) uwaza, ze wigkszo§¢ klinbw w lessach
rozwijala si¢ w czasie ostatniego pigtra zimnego na

powierzchniach o chtodnych ekspozycjach. Lokal-
nie lagodniejsze warunki powodowaly glebsze
letnie odmarzanie i wicksza degradacje warstwy
czynnej, zwlaszcza na stokach nachylonych.

Przyktadéw z tego zakresu jest wiele. Ich wa-
ge¢ wida¢ zwlaszcza w probach korelacji uzy-
skanych wynikow. Takie lokalne uwarunkowania
sa oczywiscie trudne do odczytu w przypadku
analizy form kopalnych, ale §wiadomo$¢ ich ist-
nienia powinna towarzyszy¢ probom odtwarzania
geologicznej historii danego obszaru.

NAJMLODSZE EPIZODY GLACJALNE I OSTATECZNY ZANIK LODU

Najmtodsze §lady wytapiania materiatu mo-
renowego uchwycone datami chlorowymi do-
tycza okresu okoto 14 ka w przypadku Polski
poocno-wschodniej i okoto 11-10 ka w przy-
padku Tatr (rys. 44). Nie oznacza to jednak kon-
ca dziatalnosci lodowcowej w tych rejonach.
Zdaniem Mojskiego (2000) okoto 13,5-13,2
ka BP czoto ustepujacego ladolodu skandynaw-
skiego stacjonowato na terenie poludniowego Bal-
tyku (Lawica Shupska). Lob ladolodu we wschod-
niej jego czgsci siggal w doling dolnego Niemna
(Marks 2005), bardzo blisko omawianego Poje-
zierza Suwalskiego. Nie sa znane p6zniejsze zda-
rzenia lodowcowe na tym terenie. Ostateczne usta-
pienie lodu powierzchniowego z Pojezierza Suwal-
skiego mialo miejsce w poznym glacjale, na co
wskazuje spektrum pytkowe rozpoznane w osa-
dach jeziora Szurpily, datowane na Mtodszy Dryas
(Binka 1993). Okoto 10,6 ka przestat istnie¢
ladolod skandynawski, a jego pozostatosci stano-
wity czapy lodowe w Jotunheimen (SW Norwe-
gia) oraz Svartisen i Jimtland na granicy norwe-
sko-szwedzkiej (Boulton et al 2001). W tym
czasie w Tatrach miatl miejsce intesywny etap
wytapiania lodow z mis jeziornych i poczatki
akumulacji osadow jeziornych (rys. 44). Datowa-
nie radioweglowe tych osadow na poczatek holo-
cenu oznacza definitywne wytopienie lodu (m.in.
Wicik 1979; Marciniak, Cie$la 1983; Kru-
pinski 1984). Zdaniem Baumgart-Kotarby
i Kotarby (1993) juz 12,5 ka lodowce musialy
si¢ ogranicza¢ do wyzej potozonych cyrkow.
Ustapienie lodu z najwyzszych pozycji musiato
nastapi¢ znacznie poézniej. Akumulacja osadow
jeziornych w Zadnim Stawie w DPSP datowana
jest na okres subatlantycki (Krupinski 1984).
Czy zatem mozemy ten okres przyjac jako koniec
deglacjacji catych Tatr Wysokich?

Analiza pylkowa osadow jeziornych w ob-
rebie Tatr i na przedpolu (Marciniak, Ciesla

1983; Krupinski 1984; Obidowicz 1996),
analizy sedymentologiczne (Baumgart-Ko-
tarba, Kotarba 1993; Kotarba 1996), a takze
analizy morfologiczne (Dzierzek, Nitycho-
ruk 1986; Kotarba, Krzemien 1996; Racz-
kowska 1996; Kotarba 2002, 2007) pokazuja
jednoznacznie, ze zmiany klimatyczne w p6znym
glacjale, ale takze w holocenie miaty duze znacze-
nie w nadaniu ostatecznego ksztattu rzezbie gor.
Szczegdlng role odegrata Mata Epoka Lodowa
(Kotarba 1991-1992, 2005). Nastapito obnizenie
granicy wiecznych $niegéw i nawrot warunkow
peryglacjalnych. Powstaly $wieze stozki usypi-
skowe i pokrywy piargowe, wigkszo$¢ moren ni-
walnych, a niektore lodowce gruzowe podlegaty
przebudowie (Dzierzek, Nitychoruk 1986;
Lindner et al. 2003).

Jak zatem patrze¢ na sprawe konca zlodo-
wacenia w Tatrach, skoro dopiero ponad 100 lat
temu zakonczyla si¢ ostatnia fala zimna, a obecnie,
mimo ,,globalnego ocieplenia”, wystepuja wielose-
zonowe formy lodowo-firmowe? W Tatrach Wy-
sokich zinwentaryzowano okolo 126 ptatow fir-
nowo-lodowych (rys. 42), ktore w ,,dojrzatym”
stadium zbudowane sa z drobnokrystalicznego
lodu o grubosci kilku metrow (Dzierzek et al
1982a, b). Lacznie zajmuja powierzchni¢ okoto
4,8 ha (Wislinski 1996), a zdolne sa przetrwac
przez wiele sezonow. W profilu ptata w Wielkim
Migguszowieckim Kotle (Lodowczyka Miggu-
szowieckiego) zarejestrowanych byto ponad 126
warstw przyrostu rocznego (Wdowiak 1959,
1961). Lodowczyk wykazuje przejawy ruchu
w tempie okreslonym s$rednio na 0,6-0,8 m/rok,
a catkowita wymiana masy trwa 130150 lat (Ga-
dek 2002). Lodowczyk pod Bula pod Rysami
(Dzierzek et al. 1982a, b; Wislinski 1996,
2002, 2005, 2006) w latach szczegdlnie cieptych
kurczyt si¢ znacznie albo zanikal, ale co ciekawe,
odradzat si¢ w ciagu zaledwie kilku sezondw (rys.
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43). Oczywiscie dzisiejsze lodowczyki tatrzanskie
nie sa reliktami zlodowacenia wiirmskiego. Ale
w ciagu holocenu mogty si¢ tworzy¢ permanentnie
w miejscach ich dzisiejszego wystgpowania. Sta-
nowia takze potencjalne zalazki lodowcéw w ko-
lejnym zlodowaceniu (rys. 42).

Do tej dyskusji nalezy przywola¢ fakt wy-
stgpowania w kilku miejscach Tatr Wysokich,
migdzy innymi w Dolince pod Kolem, w Puste;j
Dolinie, na Swistéwce Roztockiej przemarznie-
tego gruntu (zmarzliny?), stwierdzonego bada-
niami geofizycznymi i bezposrednio w szurfie
(Dobinski 1996; Dobinski et al. 1996; Zo-
gata et al 1996; Moscicki, Kedzia 2002).

Jak interpretowaé te fakty — czy jako wynik
nieskonczonego jeszcze procesu deglacjacji ostat-
niego zlodowacenia, czy moze jako zwiastun no-
wej epoki glacjalnej? Obie te mozliwosci wydaja
si¢ trudne do zaakceptowania, cho¢ jesli teoria
Milankovica jest sluszna, to obecny interglacjat
powinien si¢ juz konczy¢. Z pewnoscia jednak
kaze rozumie¢ termin ,,interglacjal” w sensie wy-
stepowania okreslonej, niclodowcowej grupy pro-
cesow — w wysokich gorach jako okres krotszy niz
w pozostatych czedciach Polski (nawet w Polsce
NE). Skoro zatem w obecnym interglacjale mozli-

we jest czasowe wystgpowanie zjawisk lodowco-
wych (naziemnych i podziemnych), to w takim
razie okresy interstadialne w obrgbie ostatniego
zlodowacenia w gorach mogly by¢ praktycznie
niezauwazalne w obrazie paleogeograficznym.
Jest to w pewnym sensie potwierdzenie wnio-
skow z analizy wieku osadéw lodowcowych
(por. rozdz. ,,Wybrane doliny Tatr”).

O ile nie mozna wigza¢ wystgpowania lo-
dowczykow i zmarzliny w Tatrach z ostatnim zlo-
dowaceniem, to zdecydowana inwersja tem-
peratury w glebokich wierceniach na Suwalsz-
czyznie, w tym prawdopodobienstwo wystepo-
wania zmarzliny na 400 m p.p.t., moze by¢ juz
tylko jego pozostatoscia (Szewczyk 2009).
W takim razie, nawet jesli ladolod ustapit z tego
obszaru 14 000 lat temu, zlodowacenie pod-
ziemne jeszcze si¢ nie skonczylo.

Te informacje z obrazu wspotczesnego rzutuja
na poprawnos¢ interpretacji paleogeograficznych.
Do$¢ jasno wynika z nich, ze rejony Tatr i Polski
potnocno-wschodniej zdecydowanie diuzej prze-
chowuja skutki zimnego klimatu, co wiaze si¢
zapewne z poOzniejszym ustapieniem lodu po-
wierzchniowego, a nadrzednie z cechami klimatu
tych regionow.

SPOSOB PODEJSCIA I WARTOSC ANALIZY PALEOGEOGRAFICZNEJ

Doswiadczenie zdobyte dzigki analizie pod;jg-
tej w tym opracowaniu upowaznia do prezentacji
kilku stwierdzen natury metodycznej. Warto kilka
chwil poswigci¢ temu, w jaki sposob dochodzimy
do wyciagania waznych wnioskow 1 jak przekonu-
jemy potencjalnego Czytelnika o stusznosci swo-
ich dociekan. Najszybciej mozna to zrobi¢, udo-
wadniajac wady dotychczasowych metod i utom-
no$ci wnioskow uzyskanych za ich pomoca, zaste-
pujac je jedynymi stusznymi pogladami wynikaja-
cymi z zastosowania wlasnej, nowoczesnej metody
badawczej. Przykladem takiego bezkrytycznego
podejscia do metody bylo wprowadzenie i masowe

stosowanie datowania TL. Schematy stratygraficz-
ne wykorzystujace wyniki datowania glin lodow-
cowych sa, przynajmniej czg¢$ciowo, nadal aktu-
alne. Z drugiej strony nagly odwrot od metody po
latach jej tryumfu spowodowat, ze daty TL, nawet
poprawne od strony metodologiczne;j, sa poddawa-
ne w watpliwos¢. Podobnie przedstawia si¢ sytu-
acja z tak zwanymi wskaznikami petrograficznymi
glin zwatowych, ktére masowo byly obliczane
w badaniach w ramach projektu SMGP. W licz-
nych przypadkach byly jedynym kryterium korela-
cji stratygraficznej glin. Analiza ziarna kwarcu
niewatpliwie dostarcza cennych informacji o jego

Rys. 44. Korelacja zdarzen w wybranych obszarach Polski w czasie ostatniego zlodowacenia

1 — akumulacja glin zwalowych; 2 — akumulacja moren; 3 — funkcjonowanie zastoisk; 4 — funkcjonowanie jezior; 5 — aku-
mulacja lesséw; 6 — powstawanie gleb kopalnych; 7 — powstawanie klinow lodowych; 8 — wypetnianie klindw; 9 — tworzenie
si¢ wydm; 10 — etapy erozji rzecznej; 11 — poczatek ekspozycji na promieniowanie kosmiczne; 12 — wytapianie si¢ materiatu
lodowcowego; 13 — szczatki flory w osadach; 14 — szczatki malakofauny w osadach; 15 — datowanie '“C, 16 — datowanie TL;

17 — datowanie **Cl

Correlation of events in selected areas of Poland during the last glaciation

1 — accumulation of tills; 2 — accumulation of moraines; 3 — development of ice-dammed basins; 4 — development of lakes;
5 — accumulation of loesses; 6 — palacosol formation; 7 — formation of ice-wedges; 8 — filling of ice-wedges; 9 — formation of
dunes; 10 — stages of fluvial erosion; 11 — beginning of exposure to cosmic rays; 12 — melting out of glacial material; 13 —
flora fragment in deposits; 14 — malacofauna fragments in deposits; 15 — '*C dates; 16 — TL-dates; 17 — *°Cl dates

90



NIZ POLSKI TATRY
) o]

' ) o X o I 3 )
Wiekl  stratygrafia Zasieg g< S 5o - Zasieg | © [Wiek
[Ka] Iadolodu SIS o~ 85 > g lodowcow| 2 |[Ka]

(O] o= 25 = N ©
oo o> > 2 ) > =
sl an =a a = )
N S N S %
Holocen Zadni Staw veL g §
)
10 Rogowo i 1 T 10
MD <57 M| Sszurpiy +
14  — Zuchowo 57 e c St\ L 11
ey v‘?’ Zarn’ aw
i‘é A Sl W DPSP
12 g (S0 " TN I L 12
N Bl SMB =
13 N o F sB Kamion B 13
144 Ga LOPUCh?WO Morskie Oko - 14
8
154 Bachanowo = - 15
Pm
16 - 16
17 - 17
K-D| Chrostkowo Lopuchowo
18 > W - 18
3]

194 o Toporowe0 N - 19

= Stadiat Gremzdy P. Stawy

204 |g gtéwny = ) L o0

% (_2’ Czamy' =
214 .._5 E T _\[ i Staw P % L 21
2l -
229 / g 22
— L il
> 8
234 ® Hurkotne w L 23
s @ ¢
24 o = " | 24
o
o5 8 Kruszki
i g %% Wyznia Kopa [ 25
© + PN
”
30431 Wildno f— i‘g __I 30
2 S| = C '
404 & H S o e " Nagsrna "\ (oo vﬁrch+ T |40
| |Z]| 2N B
8| 3] §3 T - g
50 < Qo 5 Plecewice ) L 50
60- — 8 Fe60
£ | Stadiat n
70 A |Swiecia T == V _V_ i 70
”
E ST )
807 8 B 2 7T | Goly Wierch 80
3 |23 = g
90 o oS ~ 9O 90
z |EO g2
100 8 | sC WV & & poo
o T > >
= &5 n
110+ N+ e 110
Interglacjat eemski Babiec P. [ Blaskowizna Blonie Intergl
b4 » b4 eemski
FTFAT 1 B e wis @ Ri5 416 $17

N\ 2 =3 <4 TS b V7 ‘V‘s £N9 10 E

91



geologicznej historii. Ale nie mozna na podstawie
znalezienia znacznej frekwencji ziaren z obrobka
eoliczna w osadzie terasy rzecznej uznac, ze cala
forma jest pochodzenia eolicznego. Czyli w dal-
szym ciagu teras¢ bedziemy nazywac terasa, a nie
wydma, chociaz zawiera material eoliczny.
W dalszym ciagu glina zwatowa budujaca po-
wierzchni¢ wysoczyzny na Mazurach bedzie koja-
rzona ze zlodowaceniem Wisly, a nie, tak jak wy-
nika¢ by moglo z analizy petrograficznej, ze zlo-
dowaceniem Narwi. Zmierzam w tym wywodzie
do konkluzji, ze we wnioskowaniu paleogeogra-
ficznym nie mozna si¢ oprze¢ na wynikach tylko
jednej metody, lecz istnieje potrzeba, a nawet ko-
nieczno$¢ stosowania rozmaitych i zaawansowa-
nych technologicznie metod badawczych. Wartos¢
analizy paleogeograficznej jest wigksza, jesli na
ten sam problem spojrzymy z réznych stron, czyli
jesli zastosujemy rozne metody. Pozwala to na
wzajemna weryfikacje wynikow. Nie mozna tez
traktowa¢ tych wynikow (czesto liczbowych)
w oderwaniu od dobrze rozpoznanego kontekstu
geologicznego 1 geomorfologicznego, ktdre wciaz
maja znaczenie podstawowe w probach odtwarza-
nia blizszej i dalszej historii Ziemi. Podstawa i po-
czatkiem dociekan jest w dalszym ciagu analiza
powierzchni na mapie i w terenie, analiza odsto-

nigcia, kartowanie geologiczne, wykonanie wier-
cen, odpowiednie wytypowanie i analiza probek.
Dopiero potem mozna bada¢ osad w laboratoriach,
czesto obshugiwanych przez nie-geologow. A wia-
$nie rola geologa na tym etapie analizy paleoge-
ograficznej polega na ocenie wartosci tych wyni-
kow, umiejgtnym ich wykorzystaniu (lub odrzuce-
niu!) i wzbogaceniu historii badanego obszaru
opracowanego na podstawie analizy podstawowe;.
Przewijat si¢ ten watek w trakcie docickan we
wczesniejszych rozdziatach i oparty byl na wia-
snych doswiadczeniach z zastosowaniem metody
datowania kosmogenicznym chlorem (Dzierzek
1in. 1996, 1998, 1999; Dzierzek, Zreda 2007).
Nie bytoby mozliwe ustalenie porzadku zjawisk na
podstawie dziesiatkow dat z obszaru Polski bez ich
interpretacji w odpowiednim kontekscie. Z drugiej
strony doswiadczenie to uczy, ze wraz z rozwojem
wiedzy w zakresie fizyki atmosfery, spektrometrii
mas i udoskonalaniem technik pomiarowych
zmienily si¢ parametry stosowane w obliczeniach,
a wigc 1 owe liczby charakteryzujace wiek wysta-
pienia zjawiska. Warto$¢ dat chlorowych pozostaje
jednak duza w interpretacji paleogeograficznej,
gdyz ewentualna korekta wynikéw w przysztosci
nie wydaje si¢ znaczaca, za to wzgledna chronolo-
gia zdarzen pozostaje zachowana.

KORELACJA ZDARZEN

W S$wietle powyzszej dyskusji warto upo-
rzadkowa¢ chronologicznie najwazniejsze zda-
rzenia odczytane z analizy obszarow testowych
jakie miaty miejsce w ciagu ostatnich 115 000 lat
(rys. 44).

Nie znaleziono nowych danych dotyczacych
najstarszego vistulianskiego ochtodzenia — BI
(Makowska 1986), W1 (Marks 1988), Her-
ning Stadial (Behre 1989), stadial torunski
(Lindner 1992), Vistulian 1 (Mojski 2005).
Obszar Polski byl pod panowaniem chtodnego
klimatu, wysoczyzny podlegaty denudacji, zbior-
niki eemskie wypehnialy si¢ osadami mineralnymi,
a w pasie wyzyn odkladaty si¢ lessy na przemian z
glebami (kompleks Nietulisko). Rowniez znaczace
wczesnovistulianskie ocieplenie klimatu (Brorup)
nie zostalo wykryte w badaniach.

Pierwsze dane dotycza okresu 90-85 ka, kiedy
to w Tatrach, na Golym Wierchu deponowane
byly osady lodowcowe (rys. 44). W tym czasie
w poludniowej Polsce i zachodniej Ukrainie aku-
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mulowany byt less, mlodszy najnizszy (Marusz-
czak 2001; Jary 2007; Lanczont, Bogutskyj
2007). W profilach palinologicznych ten okres
nazywany jest Rederstall (Behre 1989). Moj-
ski (2005) proponuje nazwe Vistulian 2. W star-
szych podziatach stratygraficznych okreslany byt
mianem BII [ub W2 (Makowska 1986; Marks
1988). W Tatrach ten $lad rozwoju lodowcow,
wczesniej rozpoznany posrednio poprzez analize
geomorfologiczna i datowania TL osadéw wod-
nolodowcowych na przedpolu Tatr, zostat nazwa-
ny stadiatem Suchej Wody (Lindner et al. 1993,
2003; Lindner 1994). Zasigg 6wczesnych lo-
dowcow nie moze by¢ okreslony na podstawie
aktualnych danych.

Nie uzyskano dokumentacji okresu ocieplenia
przypadajacego na okres Odderade, a konczacego
wczesny glacjal. Jest ono zapisane w profilach
lessowych rozwojem gleby interstadialnej (Ma-
ruszczak 2001) oraz w obrazie palinologicznym
osadow jeziornych (Jastrzgbska-Mametka



1985). W tym czasie w jaskiniach tatrzanskich
tworzyly si¢ pokrywy naciekowe datowane na
70—60 ka (Gtazek 1984; Bluszcz et al. 1988),
co pozwolilo na wyrdznienie interstadiatu Jaski-
ni Migtusiej I (Lindner et al. 1990; Lindner
1994).

Okres ozigbienia w dolnej czgsci plenigla-
cjatu (rys. 44) skutkowal znaczaca transgresja
ladolodu na obszar potnocnej Polski (stadiat
Swiecia). Nie podlega juz dyskusji obecno$é tego
ladolodu w Dolinie Dolnej Wisty (Makowska
1986), na Warmii i Mazurach (Marks 1988) czy
na Pojezierzu Suwalskim (Ber 2000). Kontro-
wersje za$ budzi przesuwanie zasiggu tego lado-
lodu dalej na potudnie (Lisicki 1998; Krzy-
wicki 2002; Wysota 2002). W trakcie badan
ustalono, ze jedna z glin lodowcowych wystepuja-
cych w profilach osadow czwartorzgdowych na
Pojezierzu Dobrzynskim jest pozostatoscia po
ladolodzie z tego okresu (rys. 32), ktory siggnat
do okolic Lipna (Dzierzek 2007). Wysoczyzna
Drohicka objeta byla wieloletnia zmarzling — roz-
wingly si¢ kliny lodowe (rys. 44). Na dalekim
przedpolu ladolodu akumulowany byt less mtod-
szy dolny (Maruszczak 2001). Na stokach za-
chodzito intensywne przemieszczanie zwietrzelin.
W Tatrach ten okres zapisat si¢ rozwojem lodow-
cow (stadial Bystrej), po ktorych zostaly osady
gliniaste w rejonie Bystrego i Antatowki (Lind-
ner iin. 1990). Datowanie TL tych osadéw dato
wyniki z zakresu 57-42 ka (Proszynska-
-Bordas et al. 1988). W s$wietle przedstawio-
nych badan pozycja tego interstadialu wymaga
weryfikacji.

Nastepne bezposrednie dane z poligondéw te-
stowych dotycza okresu 43-32 ka, czyli okresu po
ustapieniu ladolodu stadialu Swiecia, datowanego
na 58-55 ka (Mojski 2005). W diagramach pyl-
kowych ze $rodkowego pleniglacjalu zarejestro-
wane sa liczne zmiany klimatu o charakterze
ochtodzen (Ebersdorf, Lattrop, Hasselo, Hunebo-
rg) i ocieplen (Oerel, Glinde, Moershoofd, Hen-
gelo, Denekamp) (rys. 3). W cytowanych przez
autora polskich schematach stratygraficznych
okres ten nazywany jest interstadiatem grudziadz-
kim (Lindner 1992). Trwat okoto 30 000 lat,
a wigc ponad dwa razy dluzej niz interglacjat
eemski (rys. 44). W starszej czg$ci tego intersta-
diatu sypane byly stozki w potudniowej czesci
Kotliny Warszawskiej (Rozycki 1967). Na
wyzynach odkladany byt less mtodszy srodkowy.
Warunki srodowiska zmieniaty si¢ od borealnych,
poprzez stepowe, az do tundry arktycznej. Czg-
$ciowo na takie warunki wskazuja dane z obsza-
réw testowych. Na Wysoczyznie Drohickiej w tym

czasie miala miejsce pierwsza faza fosyliazacji
klinéw, na co wskazuja daty TL z piaskow wy-
pemiajacych formy w Wierzchucy Nagornej
z zakresu 47-43 ka (Dzierzek, Stanczuk
2006). Na Pojezierzu Dobrzynskim w tym czasie
panowaly warunki stepowe i tundrowe, klimat
byt suchy. W niewielkich zbiornikach jeziornych
zachowal si¢ pytek drzew z dalekiego transportu
(Binka 2005). Sptycenie zbiornika w Wildnie
i by¢ moze okresowy jego przeptyw zapisaly si¢
nagromadzeniem detrytusu malakofauny. W Ta-
trach miata miejsce depozycja materiatu gltazowe-
go na Gotym Wierchu i by¢ moze na Hurkotnem.
Daty chlorowe gtazow lodowcowych z tego okresu
swiadcza o tym, ze okres interstadiatu Jaskini Mig-
tusiej II mogt si¢ w Tatrach Wysokich w ogdle nie
zaznaczy¢ albo byt o wiele krotszy (rys. 44). Zwa-
zywszy na fakt wystepowania wzglednie surowego
klimatu w tym czasie na Nizu (Turkowska
2006), wydaje si¢ watpliwe, aby w Tatrach ocie-
plenia interstadialne mialy szanse zapisa¢ si¢ rady-
kalnym cofnigciem si¢ lodowcow.

Kolejne dane pochodza ze starszej czgSci
gornego pleniglacjatu (rys. 44). Na Pojezierzu
Suwalskim daty chlorowe gltazéw lodowcowych
z zakresu 28-26 ka (Dzierzek, Zreda 2007)
by¢ moze $wiadcza o wczesniejszej obecnosci
ladolodu w stadiale gtownym. Dowodza braku
pokrycia mtodszym ladolodem. W Tatrach w tym
czasie (26-22 ka) zakonczyla si¢ depozycja mate-
riatu lodowcowego na Hurkotnem. Ten okres
w stratygrafii zlodowacen gorskich nazywany jest
faza Hurkotnego stadiatu Biatki (Lindner ef al.
1990). Na Wysoczyznie Drohickiej w dalszym
ciagu panowaly suche i surowe warunki umozli-
wiajace akumulacje materialu  piaszczystego
w szczelinach mrozowych. Na Wyzynach po-
wstawaly lessy mlodsze gorme (Maruszczak
2001). Na Pojezierzu Dobrzynskim trwata aku-
mulacja osadéw w ptytkich zbiornikach wodnych,
o czym $wiadcza daty radioweglowe malakofau-
ny z Wildna 28-27 ka BP.

Nastgpna wazna czg$¢ ostatniego zlodowa-
cenia przypada na maksimum rozwoju ladolodu
w stadiale gtéwnym (22-20 ka). Ten okres zapi-
sany jest na badanych terenach akumulacja glin
lodowcowych, ksztalttowaniem moren i w ogole
rzezby. Na Pojezierzu Suwalskim w okolicach
Jeziora Wigry juz okoto 20 ka obszar wolny byt
od lodu, podczas gdy obszar Pojezierza Do-
brzynskiego pokryty byt catkowicie ladolodem.
Ladoléd utworzyt lob Plocka, opierajac si¢
0 wzgorza morenowe z poprzedniego zlodowa-
cenia (Skompski 1969). W Kotlinie Warszaw-
skiej miata miejsce akumulacja iléw warwo-
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wych, ktora by¢ moze rozpoczgla si¢ na dlugo
przed zajeciem lobu Plocka przez ladoloéd. Na
Pojezierzu Dobrzynskim transgresja ladolodu
nawiazywata do gléwnego uktadu struktur pod-
loza i powielata model ze starszych zlodowacen
(Lamparski 1991). W Tatrach akumulowane
byty moreny w dnach dolin Biatki i Suchej Wo-
dy. Progi Czarnego Stawu na Morskim Okiem
i DPSP byly wolne od lodu i stanowily miejsce
depozycji materialu morenowego.

Kolejny okres (18—16 ka) charakteryzowat si¢
glownie fazowa i oscylacyjna deglacjacja omawia-
nych obszarow. Na Pojezierzu Suwalskim znalazto
to wyraz w formowaniu kilku tancuchow moren
czotowych, potozonych blisko siebie. Na Pojezie-
rzu Dobrzynskim ladoléd ponownie (?) dotart do
linii lobu Plocka (Wysota et al. 2008) — bylo to
w czasie fazy poznanskiej. Jesli szacunki odno$nie
wieku fazy poznanskiej i nast¢pnej subfazy cho-
dzieskiej, zwanej dobrzynska sa stuszne (Kozar-
ski 1986; Marks 2002), to milenium pomigdzy
18,4 ka i 17,3 ka bylo najwazniejszym okresem
w glacjalnej historii Pojezierza Dobrzynskiego.
Oscylacyjna recesja ladolodu w strefie brzeznej
lobu z osia w dolinie Wisly, przy tendencji do
wynoszenia pobliskich obszarow na podmocny
eschod od lodu, skutkowala rozpadem lodu na
szereg matych lobow zapisanych w szeregu form
czolowych. Nastgpng wazna fazg¢ (dobrzynska)
w przebiegu deglacjacji wyznacza ciag moren na
linii Zakrocz—Nadréz—Chrostkowo—Kikoét, ktore
wskazuja na nieco inny kierunek (bardziej
wschodni) transportu, a wigc reorientacj¢ ruchu
lodu. Systematycznie za cofajacym si¢ rozbitym na
loby czolem lodu sypane sa rozlegle sandry. Po
ustapieniu najmtodszego na Pojezierzu ladolodu
pozostaly charakterystyczne dla niego drumliny.
W Tatrach ten okres zapisat si¢ w znacznej akumu-
lacji materialu morenowego. Moreny z tego okresu
w dolinie Suchej Wody leza blisko moren z po-
przedniego etapu depozycji (Dzierzek et al
1999; Baumgart-Kotarba, Kotarba 2001).
Progi wyzej potozonych dolin pozostaja odsto-
nigte od lodu.

Etap schytku ostatniego zlodowacenia (15—
11 ka) zarejestrowany jest w datach chlorowych
na Pojezierzu Suwalskim i w Tatrach. Na Poje-
zierzu Suwalskim w okresie okoto 14,9-14.4 ka
nastapito ostateczne uwolnienie od lodow z za-
glebien Szeszupy i jeziora Hancza. (Dzierzek,
Zreda 2007). Wzmozona dostawa wod uksztal-
towala terasy w okolicach Bachanowa i ostateczny
przeptyw doling Czarnej Hanczy. Na Pojezierzu
Dobrzynskim, wraz za systematycznie ustgpuja-
cym ladolodem i uwalnianiem doliny Wisty ksztal-
towal si¢ system odptywu powierzchniowego
(Wisniewski 1976; Andrzejewski 1985).
Ma to wyraz takze w rozwoju teras wislanych
w Kotlinie Warszawskiej 1 rozwoju wydm.
W Tatrach ma miejsce nieregularne uwalnianie od
lodu poszczegdlnych dolin i ich fragmentoéw. Oko-
fo 15 ka nie ma juz lodu w okolicach Wielkiego
Stawu w DPSP, a w okolicach Morskiego Oka
deponowany jest materiat moreny zewngtrzne;.
Okoto 14,5-13,5 ka odstaniaja si¢ kolejne partie
dna DPSP. Nastepnie okoto 12 ka utworzyta si¢
morena na progu Czarnego Stawu. Koniec depo-
zycji moren nad Morskim Okiem wedtug dat chlo-
rowych mial miejsce na poczatku holocenu.

Definitywny kres zlodowacenia Wisty okresla
sedymentacja osadow jeziornych na badanych
obszarach. Na Pojezierzu Suwalskim w Jeziorze
Szurpily moglo to mie¢ miejsce u schytku Mtod-
szego Dryasu (Binka 1993). Na Pojezierzu Do-
brzynskim osady jeziorne tworzyly si¢ w starszych
czes$ciach podznego glacjatu (Stangenberg 1 in.
1957; Noryskiewicz 1982; Binka 2005,
2008). Najstarsze daty radiowgglowe z osadow
jeziornych na tym terenie dotycza przetomu pdzny
glacjal/poczatek  holocenu  (Noryskiewicz
1982; Pazdur 2009). W wigkszoSci stawow ta-
trzanskich akumulacja zaczeta sig pod koniec poz-
nego glacjalu (Wicik 1979; Krupinski 1984;
Baumgart-Kotarba, Kotarba 1993), jedynie
w wysoko polozonych stawach mogta sig¢ zacza¢
w potowie holocenu (Krupinski 1984).

WNIOSKI

Przedstawiona problematyka jest bardzo sze-
roka i r6znorodna zarowno pod wzgledem obszaru
badan, jak i zastosowanych metod. Specyfika wy-
branych obszaréw i sposob podejscia do rozwiaza-
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nia postawionych probleméw wplyngly tez na
range i zréznicowanie wyciagnigtych wnioskow.
Przedstawione zagadnienia, mimo pozornego roz-
proszenia, sktadaja si¢ na obraz zrdznicowanej



1 wielowatkowej historii rozwoju geomorfologicz-
nego i geologicznego obszaru Polski w czasie
ostatniego zlodowacenia. Z drugiej strony pokazu-
ja jak trudno opracowac jeden uniwersalny model
przebiegu zdarzen w tym czasie. Zaprezentowane
wnioski uscislaja i/lub weryfikuja wiele danych
z historii ostatniego zlodowaenia, chociaz ogdlny
obraz stanowi wcigz daleko idace przyblizenie
stanu faktycznego. Generalny wniosek metodolo-
giczny plynacy z przeprowadzonej analizy jest
taki, ze nie mozna odtworzy¢ najmtodszej historii
glacjalnej Polski za pomoca jednej metody. Tylko
wyniki uzyskane z wielu metod, analizowane
w szeroko poznanym kontekscie geologicznym
1 geomorfologicznym, wzajemnie si¢ weryfikuja
1 staja si¢ wiarygodne.

Rozwazania sg proba syntezy wiedzy na temat
ostatniego zlodowacenia w Polsce. Niektore
z poruszanych watkow powinny by¢ poglebione,
inne uzupehione, chocby przez wzigcie pod uwage
danych, ktore sig pojawily w trakcie pisania pracy.
Niektore wnioski wymagaja potwierdzenia dal-
szymi badaniami. Poniewaz najwazniejsze infor-
macje dotyczace poszczegdlnych obszarow testo-
wych zawarte sa w odpowiednich rozdziatach,
ponizej zaprezentowano tylko wybrane, najistot-
niejsze z nich wnioski natury ogoélne;j.

e Przesledzenie paleogeografii obszaréw te-
stowych w czasie ostatniego zlodowacenia po-
zwolito zbudowaé szerszy obraz zmian, jakie
zachodzity wtedy na obszarze Polski i potwier-
dzitlo wyjatkowa range analizowanego okresu
w uksztattowaniu wspotczesnej powierzchni.

e Ladoldd ostatniego zlodowacenia rozwijat
si¢ w postaci lobow, z ktorych wychodzity
mniejsze, dynamiczne jezory, odpowiedzialne za
powstanie tukéw moren czotowych, nierzadko
spigtrzonych, o szerokosci od kilkuset metrow
do kilku kilometréw. Loby mogtly si¢ rozwijac
W sposob niezalezny.

e Rozwoj i przebieg zlodowacenia uzalez-
niony byt od globalnych czynnikéw klimatycz-
nych, ale w duzym stopniu takze od regional-
nych i lokalnych czynnikéw morfologicznych,
geologicznych i r6znic klimatycznych.

e Okres znaczacego ozigbienia w srodkowej
czgsci zlodowacenia zaznaczyt si¢ akumulacja

gliny lodowcowej na Pojezierzu Dobrzynskim
i agradacja wiecznej zmarzliny na obszar Wyso-
czyzny Drohickiej. Przed ostatnim maksimum
rozwoju ladolodu panowaly warunki tundrowe
(stepowo-tundrowe), umozliwiajace rozwdj nie-
wielkich zbiornikow wodnych i akumulacj¢ osa-
dow z malakofauna na Pojezierzu Dobrzynskim.

e Linie wyznaczajace zasiggi maksymalne
poszczegdlnych epizodow glacjalnych (zlodo-
wacenia, stadialy, fazy recesyjne) nie sa izo-
chronami, to znaczy moreny tej samej linii LGM
maja regionalnie inny wiek. Z kolei w Tatrach
moreny lezace blisko siebie moga mie¢ zdecy-
dowanie r6zny wiek, a moreny lezace nisko
w dolinie nie r6znia si¢ wiekiem od tych na pro-
gach.

e Tempo proceséw lodowcowych byto nie-
rOwnomierne w czasie i przestrzeni, nawet na
obszarach malych w stosunku do catosci lado-
lodu. Okres 17-18 ka zaznaczyl si¢ intensyw-
nym wzrostem akumulacji czolowomorenowej
zarowno na Nizu, jak 1 w Tatrach, a na Pojezie-
rzu Dobrzynskim powstaty wtedy zasadnicze
rysy rzezby terenu.

e Schematy zdarzen lodowcowych ostat-
niego pigtra zimnego wypracowane na obszarach
objetych ladolodem nie musza przystawa¢ do
tego, co odczytujemy w goérach i odwrotnie.
Prawdopodobnie w okresach interstadialnych
w gorach nie dochodzito do radykalnej zmiany
polozenia lodowcow, a w schytkowej czesci
zlodowacenia deglacjacja miata charakter are-
alny. Ostatnie powazne ochtodzenie Malej Epoki
Lodowej, tak mocno zaznaczone w rzezbie gor,
nie zostawilo powaznych §ladéw w morfologii
badanych obszaréw nizowych.

e Zaréwno metoda datowania kosmogenicz-
nym izotopem chloru-36, jak i metoda ptytkiego
profilowania geoelektrycznego okazaly si¢ nie-
zwykle cenne we wnioskowaniu paleogeogra-
ficznym.

e Uzyskane wnioski na temat przebiegu
ostatniego zlodowacenia moga by¢ brane pod
uwage w analizach paleogeograficznych dla
starszych okreso6w lodowcowych.
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Summary

ABSTRACT

The study is focused on the palacogeographic analysis of parts of the Suwatki Lakeland, Dobrzyn Lakeland, Drohic-
zyn Plateau and selected valleys of the High Tatra Mts. during the last glaciation. Geomorphological and geological analysis,
geoelectric sounding and dating of deposits, mainly using cosmogenic *°Cl, have been applied in the research.

The lobe advance of the last glaciation in the Suwatki Lakeland area resulted in the presence of small areas uncovered
by ice. The age of the Bachanowo erratic boulder field (26.9-14.4 ka) shows variable rate of erosion.

In the Dobrzyn Lakeland the line of moraines considered to represent the extent of the Dobrzyn Phase was formed in
fact due to superposition of moraines of the oscillating ice-sheet retreat. Thus, the extent of the phase was more to the north,
marked by the moraines occurring between Kikot, through Chrostkowo and Nadrdz, to Rypin. There is strict relationship
between the Pleistocene geological processes and the basement structure. The site in Wildno with sub-till deposits with mala-

cofauna is described.

The dense occurrence of ice-wedge casts in the Drohiczyn Plateau evidences that during the last glaciation the area
was subject to severe and dry climatic conditions resulting in the development of permafrost. Correlation of the wedge axes
with the orientation of lineaments indicates that the relief of this part of the plateau developed before the last glaciation.

The oldest glacial deposits in the Tatra Mts. are of Early Vistulian age and are preserved on Goty Wierch. The eratic
boulder field on Hurkotne was formed in several stages; the youngest took place in the older part of the Biatka Stadial. Most
probably the glaciers of the Tatra Mts. had the widest extent in the older part of the last glaciation.

The evolution of the last glaciation in Poland depended not only on global climatic changes, but to a significant de-
gree also on regional and local climatic, morphological and geological conditions.

INTRODUCTION

The last glaciation (known also as the
North-Polish, Baltic, Wista, Vistulian, Weichsel,
Valday, Devensian, Visconsin, Wiirm Glacia-
tion) represents the youngest cold stage of the
Pleistocene (Figs 1, 2), ranging from 115 to 10
ka BP and correlating to the oxygen isotope
stages (OIS) 5d-2 (Shackleton, Opdyke
1973; Martinson et al. 1987; Lowe, Walker
1997). The stratigraphic subdivision of the last
glaciation (Lindner 1992; Maruszczak 2001;
Mojski 2005) is based on the analysis of glacial
and intermoraine deposits, and loesses, as well
as palaeobotanic analysis of lake deposits (Fig.
3). Morphostratigraphy was the base to distin-
guish phases of ice-sheet retreat in northern
Europe (Fig. 4).

This paper is an attempt to present the pa-
lacogeography of selected parts of Poland during
the last glaciation, based on analysis of geomor-
phological and geological data, cosmogenic *°Cl
datings, and geoelelectric soundings. Selection
of small fragments of the Polish Lowlands lo-
cated both within and beyond the maximum
extent of the last glaciation ice-sheet, and in the
Tatra Mts. allowed a detailed description of this
time interval. The diversity of geological proc-
esses in particular areas is presented, as well as
the influence of local geological and orographic
conditions on their development and preserva-
tion. Spatial changes in the rate of ice-sheet de-
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velopment and chronological correlation of par-
ticular processes are distinguished.

The basic goals of the research were as fol-
lows:

1. Presentation of the variability and land-
forming significance of geological processes
(mainly glacial, fluvioglacial, frost and alluvial)
taking place during the last glaciation in Poland.

2. Emphasis of the differences in the
course of geological processes depending on the
locality.

3. Search for common features and differ-
ences in the effects of mountain glaciers and the
ice-sheet.

4. Search for the influence of tectonics on
the course of the last glaciation.

5. Emphasis of the significance and sepa-
rate features of landforming processes in ex-
traglacial areas during the last glaciation.

6. Chronological and regional correlation
of landforming processes, resulting in presenting
a palacogeographic model for the last glaciation
in Poland.

To achieve these goals, four areas were se-
lected: the Suwatki Lakeland, the Dobrzyn Lake-
land, the Drohiczyn Plateau, and the Tatra Mts.
(Fig. 1). Both lakelands and the Tatra Mts. rep-
resent classical areas of fresh glacial landscape,
with extremely variable morphology. Despite
many similarities and common features, each
area is characterized by a specific morphology



and palaeogeomorphology. In turn, the Dro-
hiczyn Plateau represents a contrasting area in
comparison to the lakelands that were modelled
by the ice-sheet. It was located beyond the ice-
sheet extent (Fig. 1) and reflects a completely
different suite of geological processes taking
place during the last glaciation. Periglacial struc-
tures described from this area represent only
some from the wide range of such processes, but
emphasize their significance in the morphology
of Poland.

The Tatra Mts. were included in the analysis
because of a different record of the youngest
glacial processes and the possibility to correlate
the course of continental and mountain glaci-
ations.

Methods. The research included data from
geomorphological analysis, geological mapping,
analysis of geological cross-sections, mala-
cologic and pollen analysis, as well as dating
with cosmogenic chlorine-36 and detailed
geoelectric sounding.

Dating by cosmogenic chlorine-36 is related
to the measurement of the *°Cl content ac-

cumulated in the sub-surface part of the rock due
to the influence of cosmogenic radiation on par-
ticular elements. The isotope-clock is triggered
when the rock is exposed to direct sun-light (Fig.
5). Concentration of *°Cl measured in a sample
depends on the rate of production, radioactive
decay constant and time of exposure. Spectacu-
lar applications of this method are related to the
dating of a meteorite impact in Arizona, tectonic
activity in Montana (Fig. 6), volcanic eruption in
Nevada, or moraines of mountain glaciers, e.g.
in Sierra Nevada and the Alps (Tab. 1).

Detailed electroresistance sounding is based
on measuring the changes of apparent resistance
of rocks along a selected horizontal direction.
The method was applied in the vicinity of
Wierzchuca Nagorna, Drohiczyn Plateau, to rec-
ognize the orientation of sand pseudomorphs
developed in glacial till (Figs 7, 8). The calcu-
lated resistance values shown on a chart (Fig. 9)
and map (Fig. 10) were used to reconstruct the
network of pseudomorphs (Fig. 11). These stud-
ies were refined by sounding in a concentric sys-
tem (Fig. 12).

PALAEOGEOGRAPHY OF THE STUDY AREAS

The palacogeographic analysis was pre-
ceded by presenting the geological setting of the
regions, with showing their location on geologi-
cal maps (Figs 13-16).

Suwatki Lakeland. The age and pattern of end
moraines (Fig. 17), and evidence of the time of
the final retreat of the ice-sheet from the area are
presented. The landscape development near
Bachanowo is described in detail (Figs 18-22),
with particular focus on the role of basement
structure and tectonics on the lobe-type advance
of the last ice-sheet, resulting in the presence of
small areas uncovered by ice (Ber 1974, 2000;
Marks 2002). *°Cl ages (Dzierzek, Zreda
2007) indicate the uneven rate of the ice-sheet
retreat and fluvial erosion. Conclusions on the
palacogeography of the Suwatki Lakeland are as
follows:

e Some parts of the area were not covered
by the ice-sheet since the maximum of the main
stadial. The oldest chlorine ages indicate the
presence of the ice-sheet during the older part of
the main stadial.

e The ice-sheet advanced in small, active
lobes reaching out from larger ice streams. The
lobes exploited the morphology after the previ-

ous glaciation, leaving ‘plateau nunataks’, and
depositing end moraine material, often strongly
deformed.

e Such behaviour of the ice-sheet(s) of the
last glaciation depended partly on the influence
of the basement cut into blocks by numerous
faults.

e The Bachanowo terraces were formed due
to intense multistage erosion during 12 000
years. The erosion rate was the highest in the
late glacial and reached 2 cm/year, which is
linked with the excess of meltwater from Hancza
Lake, Szeszupa basin.

e Fronts of glaciers reflected in the lace-like
line composed of the extents of particular lobes
retreated with variable speed from 1 to 9 m/year,
which may indicate independent development of
particular lobes (lines marking the extents of the
ice-sheet phases) and confirms the asynchrony
of these lines.

Dobrzyn Lakeland. Based on analysis of the
moraine pattern (Figs 23, 24), supplemented
with detailed geological and geomorphological
studies (Figs 25-27), a new model of deglacia-
tion of the area is proposed. The direction of
movement of the Pleistocene ice-sheets is con-
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cordant with the pattern of basement structures
and its lithology (Fig. 28). The most recent data
on the geological structure and history of the
area during the last glaciation are presented (Figs
29-32). Conclusions on the palacogeography of
the Dobrzyn Lakeland are as follows:

e Three layers of glacial till occur in the
area, including till representing the Swiecie sta-
dial (in some areas), and ablation till occurring
behind the Chrostkowo moraines and in the
trough bottoms.

e The last ice-sheet advance (LGM) was
preceded by steppe-tundra conditions, docu-
mented in the Wildno site (Tabs 2, 3). The radio-
carbon age of relevant deposits was estimated at
26-28 ka and >38.6 ka.

e The stage-like deglaciation of the ice-
sheet from the line of the maximal extent in the
Ptock lobe resulted in the formation of a moraine
system in its marginal (eastern) part. The line
was formed from the connection of the eastern
branches of these moraines; it is not synchronic
and does not indicate the ice-sheet extent in
a particular phase.

e The youngest end moraines between
Rypin and Kikot lie in a different pattern in rela-
tion to the preceding moraines; they occasionally
show bi- or tripartition and evidence the ice-
sheet extent during the Kujawy-Dobrzyn phase
(subphase). The morphology of the area between
Plock and Chrostkowo was formed during
a 1000 year interval.

e There is a distinct link between tectonics
and basement composition with the course of
geological processes during the last glaciation.
This is evidenced by the concordant orientation
of lobe movement with the main structural
lineaments in the basement, occurrence of val-
leys and troughs, disturbances of the thickness of
Quaternary beds above fault zones, as well as
reaction of the lobe extents and meltwater dis-
charge on the uplift of the area.

e Glacial channels in the Dobrzyn Lakeland
reflect the pattern of fractures in a wide lobe
during the maximal ice-sheet advance. The main
channels were used later as melt-water valleys.

Drohiczyn Plateau. Analysis of climatic and
geomorphologic conditions in this area during
the last glaciation was based on the network of
periglacial structures obtained from geoelectric
measurements and other data (Dzierzek,
Stanczuk 2006) from Wierzchuca Nagorna.
The structures occur very densely (Figs 33, 34)
and are related to some elements of the present-
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day morphology (Figs 35, 36). Conclusions on
the palacogeography of the Drohiczyn Plateau
are as follows:

e Ice-wedges casts noted in the gravel-pit
wall reflect a polygonal network on the plateau
surface. The network was reconstructed by shal-
low geoelectric sounding.

e The main lines of the polygonal network
are concordant with the basic lineaments in the
close area and do not correlate with lineaments
traced in a larger part of the plateau. Such rela-
tionship suggests that the morphology of the
Drohiczyn Plateau was shaped largely prior to
the last glaciation.

e The ice-wedges could function through
the entire Plenivistulian. Inversion of TL indexes
in the filling deposits, their textural features and
bending of the bog-ore layers in the wedges evi-
dence the stage-like increase of frost and fossili-
zation processes.

e The large density of periglacial structures,
small diameter of the network mesh, and small
thickness of the active permafrost layer indicate
severe climatic conditions during ice-wedge
development.

e Degradation of ground ice took place in
dry climate, what is evidenced by contact of the
ice-wedges casts with the surrounding deposits.
A larger content of water (surface and ground-
water) in the fossilization process would have
resulted in waning of the sharp boundaries and
deformation of primary effects of frost heaving.

e Such record of periglacial processes was
possible due to the specific structure and lithol-
ogy of the upper part of the plateau.

Selected valleys of the High Tatra Mts. Deposits
and rocks were dated by cosmogenic *°Cl (Fig.
37, Tab. 3). Their application in palacogeogra-
phic analysis is discussed. A new approach to the
age of sediments and deglaciation model of moun-
tain valleys is presented (compare Baumgart-
Kotarba, Kotarba 1997, 2001; Lindner et
al. 2003). Conclusions on the palacogeography
of the High Tatra Mts. are as follows:

e *°C] dates indicate that there are no Qua-
ternary sediments older than the last glaciation in
the High Tatra Mts. The oldest derive from Goty
Wierch (90-85 ka and 43-32 ka) and evidence
two glacial phases (Sucha Woda and Bystra?
stadials). The Hurkotne cover was confirmed to
be linked with the older part of the Biatka Sta-
dial. The youngest glacial sediments recognized
by *°Cl dating are the Czarny Staw moraines in




the Pig¢ Stawow Polskich Valley (12 ka) and the
Morskie Oko moraines (11-10 ka).

e The Rusinowa Polana — Goty Wierch —
Hurkotne ridge was probably the extent of the
glaciers during subsequent stadials of the Wiirm
Glaciation.

e The maximal extent of the glaciers during
the last glaciation remains an open case, but the
present analysis indicates that the glaciers had a
larger extent during one of the older stadials.
Morphological correlation of fragmentarily pre-
served erratic boulder fields with corresponding
terminal moraines in valley bottoms is not al-
ways possible.

e The simple relationship between the age
of the moraine and its distance from the firn field
and altitude was not confirmed. Deglaciation
during the last stadial was uneven and asyn-
chronic and depended also on local conditions.

Disappearance of glaciers from the higher parts
of mountains valleys was aerial, which lead to
subdivision of the ice-sheet on ridges when the
glacier front reached the Toporowe Lakes or
Lysa Polana (Figs 38-40).

e Because some chlorine-36 dates point to
warmer periods, probably during the last glaci-
ation the interstadials did not result in substantial
glacier retreat in the High Tatra Mts. (see Figs
41, 42).

The analysis is summarized in a discussion
generalizing the conclusions from particular
areas supplemented with the most important
palacogeographic elements of highlands, basins
and river valleys, located in the extraglacial zone
of the last glaciation. A correlation of geological
events recognized in this study is presented (Fig.
44).

CONCLUSIONS

The presented analysis shows the difficul-
ties in developing a universal model of events
during the last glaciation in Poland. This is
caused by the specific character of particular
areas and the variability of geological processes.
Some issues require further studies; others
should be supplemented and confirmed by new
data. Because the most important facts referring
to particular areas are presented in the relevant
chapters, the list below supplies the most signifi-
cant conclusions that briefly summarize the stud-
ied topic.

e Detailed palacogeographic analysis of the
study regions contributes to a wider view of
changes taking place in the area of Poland dur-
ing the last glaciation and shows the unique sig-
nificance of this interval in shaping the land-
scape morphology. The results obtained for the
last glaciation may also be used in the palaeo-
geographic analysis of older glacial intervals.

e The ice-sheet of the last glaciation devel-
oped in lobes with smaller, active tongues, re-
sponsible for the formation of end moraines,
often piled up, from several hundred meters to
several kilometres wide. The lobes could de-
velop independently (Fig. 41).

e The advance and course of the glaciation
depended on global climatic changes and also on
regional and local morphological and geological
factors and climatic differences.

e Lines marking the maximum extents of
the particular glacial episodes (glaciations, stadi-
als, recessive phases) are not isochrones, i.e. mo-
raines of the same line in the east are of different
age compared to those in the west. In the Tatra
Mts. moraines adjacent to one another can have
a completely different age, whereas the moraines
located low in the valley do not differ in age in
comparison to those on ridges.

e The rate of glacial processes was uneven
in time and space, even in small areas in relation
to the entire ice-sheet. The 17-18 ka period is
marked by intense increase of end moraine ac-
cumulation both in the Polish Lowlands and in
the Tatra Mts.; the main morphological features
of the Dobrzyn Lakeland were formed at that
time.

e Significant cooling in the middle part of
the last glaciation resulted in the accumulation of
till in the Dobrzyn Lakeland and aggradation of
permafrost in the Drohiczyn Plateau. Before the
last ice-sheet maximum, tundra (steppe-tundra)
environs prevailed; this caused the development
of small water basins and accumulation of sedi-
ments with malacofauna in the Dobrzyn Lake-
land.

e The scheme of glacial events worked out
for areas covered by the ice-sheet during the last
glaciation does not necessarily correspond to
that recorded in the mountain area. Most proba-
bly, radical changes in glacier position did not
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occur in the mountains during the interstadial
intervals, whereas in the late phase of the glacia-
tion, the deglaciation was aerial. The last major
cooling of the Little Ice Age, well recorded in
the mountain area, did not leave significant
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traces in the morphology of the analyzed low-

land regions.

Translated by Anna Zylifiska



