
BIULETYN PAŃSTWOWEGO INSTYTUTU GEOLOGICZNEGO 467: 41–60, 2016 R. 
DOI: 10.5604/01.3001.0009.4314

BUDOWA GEOLOGICZNA I MORFOGENEZA WZNIESIENIA ELBLĄSKIEGO  
W ŚWIETLE ZRÓŻNICOWANEJ DYNAMIKI LĄDOLODU ZLODOWACENIA WISŁY  

GEOLOGICAL STRUCTURE AND MORPHOGENESIS OF THE ELBLĄG ELEVATION  
IN THE LIGHT OF DIVERSIFIED DYNAMICS OF THE VISTULIAN ICE SHEET

Radosław Pikies1

Abstrakt. Wśród głównych czynników wpływających na budowę geologiczną Wzniesienia Elbląskiego należy wymienić glacitektonikę 
oraz neotektonikę, które niewątpliwie są ze sobą przyczynowo-skutkowo powiązane. Intensywność i skalę procesów glacitektonicznych 
rozpatrzono po raz pierwszy z perspektywy dynamiki transgresji lądolodów zlodowacenia wisły z obszaru Morza Bałtyckiego. Budowa 
geologiczna, morfologia i batymetria południowo-wschodniej części dna Bałtyku Centralnego wskazują, że na tym obszarze kształtowały 
się ważne elementy dynamiki transgresji lądolodu stadiału górnego zlodowacenia wisły, w południowym sektorze jego oddziaływania. Re-
zultatem zróżnicowanej dynamiki były strumienie lodowe (strumienie lodowe wg Punkariego, 1997), wyprowadzające główną część masy 
lodowej z czaszy lądolodu, co powodowało, że napływ mas lodowych na obszar Niżu Polski nie był równoczesny i odbywał się z różną 
siłą. Tym regułom podlegał również obszar Wzniesienia Elbląskiego, gdyż w pierwszej kolejności znajdował się w polu zróżnicowanego 
oddziaływania strumienia B3, nasuwającego się na obszar Niżu Polski z rejonu subpołudnikowej megadepresji Głębi Gotlandzkiej i Głębi 
Gdańskiej. W stosunku do obszaru Wzniesienia Elbląskiego dokonano w ujęciu czasowym oceny skali oddziaływania i intensywności pro-
cesów glacitektonicznych. Szczególnie silne odkształcenia glacitektoniczne zachodniego skłonu tego wzniesienia powiązano z obecnością 
północnego odcinka dużego sub południkowego uskoku Iława–Elblag, pokrywającego się z zachodnią granicą Wzniesienia Elblaskiego. 
Prawdopodobną przyczyną rozwoju procesów glacitektoncznych w środkowej i górnej części zlodowacenia wisły mogła być zmiana 
reżimu pola naprężeń neotektonicznych w szerokiej aureoli wału kujawsko-pomorskiego, do której doszło prawdopodobnie u schyłku 
interglacjału eemskiego. 

Słowa kluczowe: zlodowacenie wisły, dynamika lądolodu, glacitektonika i neotektonika, niecka Morza Bałtyckiego, Wzniesienie Elbląskie.

Abstract. Glaciotectonic and neotectonic processes are among the key factors influencing the geological structure of the Elbląg Eleva-
tion. The former is undoubtedly interrelated with the latter. Intensity and scale of glaciotectonic processes were for the first time examined 
from the point of view of transgression dynamics of the Vistulian continental glaciers, advancing from the Baltic Sea area. Geological 
structure, morphology and bathymetry of the eastern part of the Central Baltic Sea bottom show that main elements of the dynamics were 
shaped in this area. The diversified dynamics resulted in the formation of ice streams, carrying the major part of ice mass out of the ice 
sheet. It also caused that the advance of the ice sheet over the Polish Lowlands was not synchronous and occurred with various intensity. 
The Elbląg Elevation was subjected to these rules, because it was the first to be situated within the diverse force of interaction field with ice 
stream B3 (streams according to Punkari, 1997), advancing towards the Polish Lowlands from the area of a submeridional megadepression 
of the Gotland Deep and the Gdańsk Deep (south-eastern part of Central Baltic Sea). As regards the Elbląg Elevation area, an evaluation of 
the scale and intensity of glaciotectonic processes in time has been performed. Especially strong glaciotectonic disturbances, appearing on 
the western slope of this elevation, have been related to the presence of the distinct, submeridionally oriented fault zone Iława–Elbląg (its 
northern part), which coincides with the western boundary of this elevation. The likely reason for the development of glaciotectonic defor-
mation during the middle and upper parts of the Vistula Glaciation might habve been the change of the regime of neotectonic stress field, 
operating within the broad foreland of the Kuyavian-Pomeranian Swell, which probably took place at the end of the Eemian Interglacial. 

Key words: Vistula Glaciation, dynamics of the ice sheet, glaciotectonics and neotectonics, Baltic Sea Depression, Elbląg Elevation.
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ZARYS PROBLEMATYKI GEOLOGICZNEJ

Budowę geologiczną Wzniesienia Elbląskiego opisy-
wano w literaturze już od ponad 100 lat (Jentzsch, 1876, 
1887; Kraus, 1925; Olbricht, 1925; Körnke, 1931; Win-
de, 1931 i in.). Wzniesienie to ze względu na odrębność 
fizjograficzną od dawna budziło zainteresowanie badaczy. 
Uwagę przyciąga zarówno jego kształt, jak i częściowo wi-
doczna w licznych odsłonięciach wyrobisk kopalnianych 
budowa geologiczna. Genezę tej formy wiązano z jednej 
strony z ruchami wznoszącymi podłoża podkenozoicz-
nego, które kontynuowały się również w czwartorzędzie 
(Krause, 1925), natomiast z drugiej strony – z wypiętrze-
niami glacitektonicznymi (Olbricht, 1925; Körnke, 1931). 
Podobne poglądy dominowały jeszcze przez długi czas 
po drugiej wojnie światowej (Pazdro, 1958; Janik, 1964; 
Galon, 1967; Augustowski, 1972). Dokładnego przeglądu 
problematyki badawczej z trzeciego ćwierćwiecza XX wie-
ku dla tego obszaru dokonała A. Makowska (1979, 1999). 
Szczegółowsze ustalenia dotyczące budowy wewnętrznej 
Wzniesienia Elbląskiego należy wiązać z pracami tej autor-
ki nad arkuszem Elbląg Mapy Geologicznej Polski (MGP) 
w skali 1 : 200 000 (Makowska, 1978, 1979). Uzyskane 
wówczas dane wiertnicze i wyniki specjalistycznych ba-
dań pozwoliły ustalić znacznie niższe niż dotąd przyjmo-
wano położenie podłoża czwartorzędu. Przyczyniły się też 
do rozpoznania ukształtowania oraz litologii i stratygrafii 
kompleksu czwartorzędowego i jego podłoża. Analiza ma-
teriału badawczego ujawniła również głębokie zaburzenia 
glacitektoniczne, szczególnie widoczne w zachodniej czę-
ści wysoczyzny. 

Od początku lat 90. ubiegłego wieku na nowo są przed-
stawiane koncepcje dotyczące glacitektonicznej genezy 
Wzniesienia Elbląskiego, lecz w całościowym ujęciu tej 
formy, a nie tylko w stosunku do jej zachodnich czy pół-
nocnych fragmentów (Mojski, 1992; Aber, Ruszczyńska-
-Szenajch, 1997; Ruszczyńska-Szenajch, 1999; Ber, 2009). 
J.S. Aber i H. Ruszczyńska-Szenajch (1997) zakładają pre-
sję dwóch lobów lodowcowych z przeciwnych kierunków 

i spiętrzenie zalegających pomiędzy nimi osadów komplek-
su czwartorzędowego. J.E. Mojski przyjmuje podobne za-
łożenie co do genezy tej formy (Mojski, 1992). W stosunku 
do wcześniejszych prac (Makowska, 1978, 1979, 1991; Ma-
kowska, Rabek, 1990) kwestionuje on przynależność straty-
graficzną szeregu sekwencji osadowych plejstocenu. Szcze-
gólnie dotyczy to miąższych na około 200 m (profil Pagórki)  
ilastych sekwencji osadowych, odniesionych wyłącznie do 
interglacjału tzw. krastudzkiego (B1–2)2. W konkluzji autor 
ten uważa, że skala różnego typu deformacji glacitektonicz-
nych jest tak duża, że uniemożliwia to właściwe określenie 
pierwotnej pozycji stratygraficznej występujących tam osa-
dów (Mojski, 1992).

W obszernej pracy z 1999 r. A. Makowska w dużym 
stopniu zrewidowała swoje wcześniejsze stanowisko w sto-
sunku do pozycji stratygraficznej szeregu ogniw osadowych 
plejstocenu. Dotyczy to szczególnie sukcesji stratygraficznej 
osadów z profilu otworu kartograficznego Pagórki (355 m 
głębokości), kluczowego dla ustalenia stratygrafii plejsto-
cenu rejonu Wzniesienia Elbląskiego (Makowska, Rabek, 
1990; Makowska, 1991, 1999, 2008, 2009). 

Autorka ta uważa, że poglądy o dominującej roli zabu-
rzeń glacitektonicznych dla całości obrazu struktury Wznie-
sienia Elbląskiego są nieuzasadnione. Jednak również przy-
znaje, że procesy glacitektoniczne odegrały ważną rolę, 
szczególnie w stosunku do zachodniej części Wzniesienia 
Elbląskiego, gdzie budowa geologiczna charakteryzuje się 
obecnością wielu wzajemnie na siebie ponasuwanych łusek. 
W koncepcji tej autorki budowę wewnętrzną wzniesienia 
obrazują dwie główne jednostki strukturalne – pierwotny 
cokół sedymentacyjny, częściowo tylko zaburzony glaci-
tektonicznie, obejmujący około 80% obszaru wysoczyzny 
oraz znacznie węższa strefa osadów głęboko zaburzonych 
glacitektonicznie, przylegająca od zachodniej i południowo-
-zachodniej strony do tego cokołu. Rzeźba podłoża czwar-
torzędu ma układ blokowy o charakterze wypiętrzeniowo-
-rowowym (Makowska, 1999). 

CEL I ZAŁOŻENIA BADAWCZE

Głównym celem badań było rozpatrzenie czynników, 
które w sposób zasadniczy przyczyniły się do ukształto-
wania struktury geologicznej Wzniesienia Elbląskiego. Za-
gadnienie to było już w przeszłości wielokrotnie poruszane 
i wśród ważniejszych czynników główną rolę przyznano 
glacitektonice. Różnie do tej pory interpretowano udział 
i skalę oddziaływania tego czynnika (Makowska, 1978; 
1979; 1999; Makowska, Rabek, 1990; Mojski, 1992; Aber, 
Ruszczyńska-Szenajch, 1997). 

Równolegle z glacitektoniką na kształtowanie budowy 
geologicznej miała także wpływ neotektoniczna aktywizacja 

starych stref uskokowych, wywołana zmianami zwrotu wer-
tykalnego naprężenia skorupy ziemskiej w trakcie transgre-
sji i recesji lądolodów. Można więc założyć, że silny rozwój 
procesów glacitektonicznych był generowany neotektoniką, 
będącą z kolei pochodną glaciizostatycznego wgięcia, a na-
stępnie wypiętrzenia skorupy ziemskiej. 

Podstawę do oceny skali i złożoności procesów glaci-
tektonicznych oraz ich powiązania z neotektoniką stanowił 
nowy przekrój geologiczny, opracowany na potrzeby ream-
bulowanego arkusza Elbląg MGP w skali 1 : 200 000 (Pikies, 
Jurys, 2011). Ogólnie jest on zorientowany NW–SE i bie-

2 W koncepcji A. Makowskiej (2009) kompleks osadów zlodowaceń północnopolskich (zl. wisły) został podzielony na dwa zlodowacenia – toruńskie 
(starsze) i wisły (młodsze), które rozdziela interglacjał krastudzki. Zlodowacenie wisły obejmuje stadiał świecia i stadiał leszczyńsko-pomorski, które 
rozdziela interstadiał grudziądzki.
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gnie od Żuław Wiślanych, poprzez Wzniesienie Elbląskie 
i Równinę Warmińską, aż po północny fragment Pojezierza 
Iławskiego. W jego konstrukcji ostatecznie wykorzystano 
osiem profili otworów kartograficzno-badawczych i siedem 
profili otworów archiwalnych. Litologia i stratygrafia osa-
dów czwartorzędowych bazuje na zrewidowanych ustale-
niach A. Makowskiej (1999, 2008, 2009), odniesionych do 
Wzniesienia Elbląskiego i jego sąsiedztwa. 

Drugim, nie mniej ważnym celem tego artykułu 
jest pokazanie kształtowania się procesów glacjalnych 
w południowo -wschodniej części Bałtyku Centralnego i ich 
wpływu na paleogeografię i morfogenezę Niżu Polski. Śla-
dy tych procesów są zapisane w ukształtowaniu i budowie 

geologicznej subpołudnikowej megadepresji Bałtyku Cen-
tralnego, na którą składają się: Głębia Gotlandzka, Głębia 
Gdańska i rozdzielający je połogi Próg Gotlandzko-Gdański. 
Obszar Wzniesienia Elbląskiego, leżący u południowego 
wylotu tej megadepresji, był w pierwszej kolejności nara-
żony na oddziaływanie nasuwających się z tego rejonu lądo-
lodów. Budowę geologiczną południowej części Głębi Go-
tlandzkiej, leżącej w granicach polskiej strefy ekonomicznej 
(Economic Exclusive Zone – EEZ) obrazuje zorientowany 
diagonalnie (NW–SE) przekrój geologiczny. Przekrój ten, 
wcześniej opracowany (Pikies, 2005), został nieco zmienio-
ny i wykorzystany na potrzeby niniejszego artykułu. 

UWARUNKOWANIA BUDOWY GEOLOGICZNEJ WZNIESIENIA ELBLĄSKIEGO 

Dla struktury geologicznej Wzniesienia Elbląskiego decy-
dujące znaczenie miało czasowe i przestrzenne zróżnicowa-
nie dynamiki lądolodu, a konkretnie siła jego oddziaływania 
na różne części tego wzniesienia. Wyrazem zróżnicowanej 
dynamiki lądolodu zlodowacenia wisły była jego strumienio-
wa struktura (fig. 1). Strumienie te są definiowane jako ska-
nalizowane strefy szybkiego płynięcia lodu w obrębie pokry-
wy lądolodu i odpowiadają za wyprowadzenie z niego około 
90% jego masy (m.in. Kasprzak, 2003; Molewski i in., 2010). 
Na obszarze Niżu Polski, np. w Wielkopolsce, zakończeniem 
odnóg strumienia odrzańskiego (B2) są trzy układy lobal-
ne (Kasprzak, 2003; Przybylski, 2008). Również strumień 
wiślań ski (B3) w swojej południowej części jest przestrzennie 
związany z lobem Wisły (np. Molewski i in., 2010; Roman, 
2010; Wysota, Molewski, 2011). Należy jednak podkreślić, 
że te obserwacje dotyczą strumieni lodowych o podstawie 
lądowej, np. południowych sektorów plejstoceńskich lądolo-
dów skandynawskich, natomiast nie są znane ze współcze-
śnie zlodowaconych obszarów okołobiegunowych, których 
strefy marginalne wkraczają na obszar szelfu oceanicznego 
(np. Boulton i in., 2001; Stokes, Clark, 2001). 

Ze szkicu rozmieszczenia głównych strumieni lodo-
wych ostatniego lądolodu skandynawskiego (Punkari, 1997) 
wynika, że Wzniesienie Elbląskie jest położone w widłach 
dwóch strumieni – B3 i B4 (fig. 1). Należy jednak zdawać 
sobie sprawę z tego, że szkic ten jest dużym uogólnieniem 
i pokazuje rozmieszczenie strumieni lodowych w skali całe-
go lądolodu. Podobny obraz rozmieszczenia strumieni, lecz 
ograniczony tylko do obszaru Niżu Polsko-Niemieckiego, 
przedstawił W. Morawski (2009). Na jego podstawie moż-
na się zorientować, że strumień B3 funkcjonował na kie-
runku N–S, natomiast strumień B4 (mazurski) na kierunku 
NNW–SSE. Jednak wcześniejsze badania tego autora, doty-
czące zachodniego skrzydła lobu mazurskiego (obszar lobu 
warmińskiego), wskazują na kierunek przemieszczania się 
mas lodu na linii N–S, a nie NNW–SSE (Morawski, 2005). 
W związku z tym zasadne staje się pytanie, czy Wzniesienie 

Elbląskie było położone w widłach strumieni B3 i B4, czy 
tylko w polu oddziaływania strumienia B3. Z jednej strony 
peryferyjne położenie wzniesienia w stosunku do strumie-
nia B4, a z drugiej – bliskie do głównego kierunku płynięcia 
strumienia B3 osią doliny Wisły, skłaniają do wysunięcia hi-
potezy, że obszar Wzniesienia Elbląskiego był usytuowany 
tylko w polu zróżnicowanego oddziaływania strumienia B3. 

Jak wcześniej wspomniano, oddziaływanie strumienia 
B3 na obszar Wzniesienia Elbląskiego było przypuszczalnie 
zróżnicowane, czego efektem były różnorodne deformacje 
glacitektoniczne tej formy. Wizualizację tego oddziaływa-
nia, sugerowany rodzaj deformacji glacitektonicznych oraz 
skalę i głębokość ich zakorzenienia przedstawia przekrój 
geologiczny, poprowadzony przez północno-wschodnią 
część Żuław Wiślanych, centralną część Wzniesienia Elblą-
skiego, południową część Równiny Warmińskiej i północną 
część Pojezierza Iławskiego (fig. 2, 3). Warto przypomnieć, 
że jego konstrukcję oparto na danych uzyskanych z rdzenio-
wanych wierceń kartograficznych, zinterpretowanych straty-
graficznie przez A. Makowską (1991, 1999, 2009). Często 
stropowe części tych profili dokumentują obecność zaburzeń 
glacitektonicznych, sięgających do głębokości rzędu 100–
150 m (Makowska, 1999). Pozwoliły one także na analizę 
miąższościową wydzielonych sekwencji litostratygraficz-
nych pod kątem oddziaływania procesów tektonicznych. 

Budowę geologiczną zachodniego skłonu wzniesienia 
cechuje obecność łusek glacitektonicznych z drugorzędnym 
systemem wąskopromiennych fałdów asymetrycznych. Łu-
ski te są odkłute i ponasuwane na siebie, tworząc charaktery-
styczny system schodowy. W centralnej części Wzniesienia 
Elbląskiego można spodziewać się obecności kry osadów 
plejstoceńskich z odwróconą sekwencją stratygraficzną. Na 
taką sytuację geologiczną wskazuje sekwencja stratygraficz-
na rozpoznana w profilu Pagórki (otw. 9; fig. 3). W profilu 
tym na cienkiej serii glin zlodowacenia toruńskiego (B1)3 
leży miąższy kompleks osadów jeziornych z interglacjału 
krastudzkiego (B1–2), na który zostały nasunięte czerwone 

3 Przy charakterystyce stratygraficznej osadów zlodowacenia wisły oparto się na podziale stratygraficznym A. Makowskiej (2009), jednak zachowano 
tradycyjną numerację poziomów glacjalnych (Instrukcja SMGP, 2004), tzn. poziom B1 odniesiono do glin zlodowacenia toruńskiego, B2 – do stadiału 
świecia i B3 – do stadiału górnego/głównego (leszczyńsko-pomorskiego).



Radosław Pikies44

Fig. 1. Strumienie lodowe ostatniego lądolodu skandynawskiego (wg Punkariego, 1997)

Distribution of ice streams of the Last Scandinavian Ice Sheet (after Punkari, 1997)

iły limnnoperyglacjalne z etapu recesji zlodowacenia toruń-
skiego (B1) i iły morskie elbląskie powstałe w interglacjale 
krastudzkim (B1–2) (Makowska, 2009). Wschodni skłon 
Wzniesienia Elbląskiego jest słabiej zaburzony glacitekto-
nicznie. Zaburzenia te przejawiają się głównie zwiększe-
niem miąższości deformowanych osadów, co dobrze doku-

mentuje profil w Majewie (otw. 11) oraz inne płytkie profile 
archiwalne, nie zaznaczone na tym przekroju. Należy też 
podkreślić ciągłość sekwencji osadowych, budujących ten 
skłon. O słabszym oddziaływaniu glacitektoniki świadczy 
także obecność poziomu glin zwałowych – B2(gz), odnie-
sionych do stadiału środkowego (świecia) zlodowacenia  
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wisły (fig. 3). Gliny te ze zbocza wschodniego zostały pra-
wie całkowicie usunięte. 

Trudnym do wyjaśnienia problemem jest bardzo duża 
miąższość osadów odniesionych do okresu anaglacjalnego 
zlodowacenia toruńskiego – B1(fd) oraz do osadów intergla-
cjału krastudzkiego – B1–2(j). Wydaje się, że bez przyjęcia 
czynnika glacitektonicznego, który przy deformacji spowo-
dował wzrost miąższości wspomnianych serii osadowych, 
nie można tej sytuacji wyjaśnić. Czynnikiem ułatwiającym 
ich deformacje była litologia. Serie te budują osady mulisto -

ilaste oraz piaski drobnoziarniste, podatne na plastyczne od-
kształcenia. Predyspozycje litologiczne uzasadniają również 
duże miąższości serii czerwonych iłów limnoperyglacjal-
nych, zamykających profil osadów zlodowaceń środkowo-
polskich – W(b)2. 

Widoczna jest dobra przestrzenna korelacja pomiędzy 
strefą najsilniejszych deformacji glacitektonicznych a budo-
wą blokową podłoża czwartorzędu (fig. 3). Zagadnienie to 
i wynikające z niego implikacje zostaną szerzej omówione 
w dalszej części tekstu. 

Fig. 2. Jednostki fizycznogeograficzne Polski w obrębie lądowego obszaru badawczego (I) (wg Kondrackiego, 1998)
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Elbląg

Tolkmicko

Frombork

Krynica Morska

Pasłęk

jezioro

D
ru

żn
o

Z a l e
w

W
i ś

l a
n y

Z a t o k a G d a ń s k a

Malbork

Nowy Dwór Gdański

Braniewo

Chruściel

Dobry

Młynary

WYSOCZYZNA
ELBLASKA

MIERZEJA WIŚLANA

ŻUŁAWY WIŚLANE

W
YBRZEŻE

STAROPRUSKIE

RÓWNINA
WARMIŃSKA

POJEZIERZE IŁAWSKIE

(313.53)

(313.54)

(313.56)

(313.55)

(3
13

.5
7)

W
Z

N
IE

S
IE

N
IE

G
Ó

R
O

W
S

K
IE

(8
41

.5
7)

(841.58)

(314.90)

RÓWNINA
ORNECKA

0 10 km

ELBLĄG UPLAND

VISTULA DELTA PLAIN

WARMIA PLAIN

IŁAWA LAKELAND

V i s
t u

l a
L a g o o nVISTULA

SPIT

Rosja
Russia

Polska
Poland

C

D

G u l f o f G d a ń s k

1

2

3
4

5

6

7 8

9

10

11

12
13

14

15
16

ELBLĄG ELEVATION

przekrój geologiczny
geological cross-section

granica jednostek fizycznogeograficznych
boundaries of physical-geographical units

C D nazwa jednostki i jej numer
name of unit and its number

WYSOCZYZNA
ELBLĄSKA

(313.55)

Kąty Rybackie

otwory wiertnicze i ich numer
boreholes and their number

1

54°
30´

54°
30´

20°00´

54°
00´54°

00´

19°00´

20°00´19°00´



Radosław Pikies46

Budowa geologiczna centralnej części Wzniesienia 
Elbląskiego wskazuje na obecność dwóch etapów zabu-
rzeń glacitektonicznych (fig. 3). Starszy etap, zobrazowa-
ny znacznym zwiększeniem miąższości czerwonych iłów 
z recesji zlodowaceń środkowopolskich – W(b)2, anagla-
cjalnych osadów piaszczysto-mułkowych z transgresji zlo-
dowacenia toruńskiego – B1(fd), jeziornych osadów mu-
listo-ilastych z interglacjału krastudzkiego – B1–2(j) oraz 
obecnością wspomnianej już kry morskich iłów elbląskich 
– B1–2(ms), należy przypuszczalnie powiązać z oddziały-
waniem lądolodu stadiału świecia (B2), którego obecność 
zapisała się na wschodnim skłonie wzniesienia. Wspomnia-
ne, miąższe kompleksy osadowe są rozdzielone cienkimi po-
ziomami odniesionymi do interglacjału eemskiego i cienką 
serią glin zwałowych zlodowacenia toruńskiego (B1). Po-
nieważ geometria przestrzenna osadów eemskich i poziomu 
morenowego (B1) dobrze współgra z geometrią otaczają-
cych je miąższych serii osadowych, można ostrożnie przy-
puszczać, że udział tego poziomu morenowego w procesie 
deformacji tych serii był jedynie bierny. 

Należy też wziąć pod uwagę fakt, że stratygrafia miąż-
szej serii czerwonych iłów, znajdujących się w stropie profilu 
zlodowaceń środkowopolskich, nie jest do końca ustalona. 
Występujące w niej liczne piaszczyste przewarstwienia su-
gerują rozdzielność stratygraficzną tej serii. Być może dolną 
jej część należy odnieść do zlodowacenia odry, a górną do 
zlodowacenia warty. Obserwowane w takim kontekście duże 
miąższości tej serii miałyby więc częściowo wytłumaczenie 
sedymentacyjne. Jednak pogrubione miąższości jej górnej 
części, zaobserwowane na zachodnim skłonie wzniesienia 
w rejonie Jagodnika (otw. 6; fig. 3), są najprawdopodobniej 
efektem deformacji glacitektonicznych. Innym czynnikiem, 
który należy wziąć pod uwagę jest uwarunkowanie depozy-
cyjno-tektoniczne miąższach serii osadów limnoperyglacjal-
nych, rzeczno-deltowych i jeziornych. Wspomniane osady 
formowały się u schyłku okresów glacjalnych lub w okre-
sach interglacjalnych, w przybrzeżnomorskich depresjach. 
W okresach interglacjalnych na obniżenia te okresowo wkra-
czało morze, co było wynikiem ich subsydencji (Makowska, 
1999, 2009). Takie uwarunkowania też mogły wpływać na 
duże pierwotne miąższości formowanych osadów, które 
zachowały się jedynie w rejonie Wzniesienia Elbląskiego. 
Z obszaru Żuław Wiślanych osady te w młodszym vistulianie 
zostały egzaracyjnie usunięte (Makowska, 2009). 

Impulsem do rozwoju deformacji glacitektonicznych mo-
gła być labilność tektoniczna podłoża czwartorzędu, które 
w rejonie Wzniesienia Elbląskiego ma charakter blokowy. 
Przestrzennie strefa najsilniejszych deformacji jest położona 
ponad dużym subpołudnikowym uskokiem, oddzielającym 
rejon Wzniesienia Elbląskiego od Żuław Wiślanych (fig. 3, 4). 
Taki impuls mógł się pojawić w związku z nadciągającym 
lądolodem, którego trasa była predysponowana reliefem 
jego przedpola. Relief ten w rejonie Żuław i doliny dolnej 
Wisły był korzystny od czasów interglacjału eemskiego, kie-
dy to na tym obszarze funkcjonowała zatoka morska, wcina-
jąca się daleko ku południowi w obszar lądu. Roz rastający 

się w dawnej poeemskiej zatoce lądolód w krótkim czasie 
zbliżył się obocznie do północnego odcinka dużego, sub-
południkowego uskoku Iława–Elbląg. Warto przypomnieć, 
że uskok ten posiada najprawdopodobniej stare, waryscyj-
skie założenia (Pożaryski, Karnkowski, 1992). Narasta-
jące, asymetryczne obciążenie lądolodem spowodowało 
prawdopodobnie ugięcie się jego podłoża po zachodniej 
stronie dyslokacji, co zainicjowało rozwój deformacji glaci-
tektonicznych. Najłatwiej przyjąć tutaj model deformacji 
statyczno-kinetycznych, wynikający ze wzrostu obciążeń. 
Zakłada on występowanie zjawiska ścinania wzdłuż wklę-
słej cylindrycznej powierzchni pod działaniem obciążenia 
pionowego (Rotnicki, 1976). Głównym efektem tego typu 
deformacji jest powstanie wyraźnej, pasowej strefy struk-
tur łuskowych. Wydaje się, że zapoczątkowany w ten spo-
sób proces zaburzeń glacitektonicznych mógł być w miarę 
rozrostu lądolodu kontynuowany dalej na podstawie kon-
cepcji glacitektoniki krawędziowej (Dadlez, Jaroszewski, 
1994). W ten sposób powstała inicjalna forma Wzniesienia 
Elbląskiego. Skala zaburzeń glacitektonicznych związanych 
z  lądolodem stadiału świecia (B2) musiała być znaczna, sko-
ro pozostała po niej kra glacjalna w części wierzchowinowej 
elewacji (otw. 9; fig. 3). 

Opisany cykl deformacji glacitektonicznych powtórzył 
się po raz drugi podczas nasunięcia lądolodu stadiału górne-
go (B3) zlodowacenia wisły. Jego ślady zapisały się pełniej 
w budowie geologicznej Wzniesienia Elbląskiego w porów-
naniu z wcześniejszym cyklem. Rozrastający się szybko 
ku południowi lądolód, natrafił niebawem na boczny opór 
w postaci paleoskłonu wzniesienia. Naciski skierowane po-
czątkowo tylko ku południowi, po dotarciu w rejon skłonu 
musiały częściowo przeobrazić się w składową prostopadłą 
lub ukośną do głównego kierunku awansu. Silne naciski od 
strony Żuław spowodowały rozległe deformacje zachod-
niej i północno-zachodniej części Wzniesienia Elbląskiego. 
W początkowym etapie napływu lądolodu, w warunkach 
silnej kompresji poziomej skierowanej ku wschodowi, na-
stępowało skrócenie fałdowe ściskanych przez lądolód 
osadów. W wyniku ciągłego dopływu mas lodu i narastania 
grubości lądolodu wzrastała rola składowej pionowej siły 
kompresji. Oprócz poprzedniego czynnika, znaczącą rolę 
zaczęły odgrywać odkłucia i złuskowania. Sfałdowane osa-
dy zostały oderwane od podłoża i sukcesywnie ponasuwa-
ne na siebie, w miarę narastania siły kompresji i grubości 
 lądolodu. Procesy deformacji i odkształceń zbocza zachod-
niego były tak silne, że nie zachowały się ślady po wcześ-
niejszym etapie deformacji. Oddziaływanie lądolodu od 
strony wschodniej wzniesienia było słabsze, co zaznaczyło 
się mniejszą skalą odkształceń glacitektonicznych, głównie 
typu fałdowego, bez przerwania ciągłości warstw. Zacho-
wały się również ślady odkształceń z poprzedniego etapu 
deformacji (fig. 3).

Przebieg deformacji glacitektonicznych w rejonie Wznie-
sienia Elbląskiego wskazuje, że zaczęły się one w  stadiale 
świecia (B2), a ich największe nasilenie zaznaczyło się 
w czasie transgresji stadiału leszczyńsko-pomorskiego (B3),  
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Fig. 4. Budowa geologiczna podłoża czwartorzędu w rejonie Wzniesienia Elbląskiego i w jego sąsiedztwie
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co odpowiada wcześniejszym spostrzeżeniom A. Makowskiej 
(1999). 

Podczas omawiania chronologii procesów neotekto-
nicznych i glacitektonicznych należy zadać sobie pytania: 
Dlaczego dopiero w stadiale środkowym i górnym zlodo-
wacenia wisły doszło na masową skalę do zaburzeń glaci-
tektonicznych? Dlaczego przestała oddziaływać tektonika 
dysjunktywna? 

Wiadome jest, że obszar wzniesienia od przełomu kredy 
górnej i paleogenu aż po okres starszego plejstocenu podle-
gał słabej tektonice blokowej. Była ona pochodną ruchów 
laramijskich i młodoalpejskich, zachodzących w strefie 
wału kujawsko-pomorskiego i niecki pomorskiej. Zapo-
czątkowały je inwersyjne ruchy wypiętrzające na obszarze 
wału i ruchy obniżające w niecce pomorskiej (Marek, 1997; 
Makowska, 2009). Efektem powstałych wówczas naprężeń 
mogły być spękania podłoża czwartorzędu, które w swoim 
głównym schemacie przypuszczalnie nawiązywały do star-
szych struktur waryscyjskich (Makowska, 1999). Autorka ta 
na podstawie wcześniejszych danych (Pożaryski, Karnkow-
ski, 1992) oraz na podstawie własnych obserwacji w rejonie 
Wzniesienia Elbląskiego wydzieliła następujące jednostki 
tektoniczne: rów Tolkmicko–Młynary, wypiętrzenie Wil-
kowa (Wilkowa–Jagodnika) oraz równinę Krasnego Lasu 
( Makowska, 1999). 

Jak wspomniano, przebieg stref uskokowych w dużym 
stopniu nawiązuje do głębokich uskoków, przedstawionych 
na mapie tektonicznej Polski w epoce waryscyjskiej (Po-
żaryski, Karnkowski, 1992). Przykładem może być uskok 
biegnący z Elbląga ku południowemu wschodowi, w kie-
runku Pasłęka. Uskok ten stanowi przedłużenie uskoku Mo-
rąg–Pasłęk i stanowi południowo-zachodnią granicę wy-
piętrzenia Wilkowo–Jagodnik. Bardzo wyraźnie w rzeźbie 
podłoża czwartorzędu zaznacza się duży uskok o przebiegu 
N–S, oddzielający Wysoczyznę Elbląską od Żuław Wiśla-
nych. Uskok ten jest północnym fragmentem dużej strefy 
tektonicznej, ciągnącej się od Iławy w kierunku Elbląga 
i skręcającej dalej ku północy, wzdłuż zachodniego skłonu 
Wzniesienia Elbląskiego (fig. 4). Wstępne rozpoznanie stref 
tektonicznych Wzniesienia Elbląskiego wskazuje na obec-
ność dwóch głównych kierunków: południkowego (N–S) 
i diagonalnego (NW–SE).

Analiza stosunków miąższościowych osadów paleo-
cenu, ich znaczna miąższość w rowie Tolkmicko–Młynary 
(otw. 12, Młynary, fig. 3), wskazuje na okres aktywności 
tektonicznej na przełomie paleocenu i eocenu (Pikies, Jurys, 
2011). Ogólnie jest to zgodne z czasem ostatecznego zakoń-
czenia inwersji bruzdy środkowopolskiej na obrzeżu platfor-
my wschodnioeuropejskiej (Marek, 1997). 

Z kolei najsilniejsze przejawy tektoniki dysjunktywnej 
w plejstocenie miały miejsce podczas zlodowaceń południo-
wopolskich, co zaznaczyło się w budowie geologicznej środ-
kowej i północno-wschodniej części Wzniesienia Elbląskie-

go (fig. 3). Podłoże czwartorzędu we wspomnianym rejonie 
ma charakter blokowy, z silnie obniżoną częścią wschodnią 
i podniesioną częścią zachodnią. Wpływ neo tektoniki na 
wykształcenie plejstocenu manifestuje się silnym wzrostem 
miąższości glin zwałowych zlodowacenia sanu 1 w części 
obniżonej (otw. 11, Majewo) i redukcją miąższości w części 
podniesionej (otw. 6 i 7, Jagodna i Krasny Las) (fig. 3). Duże 
miąższości glin zlodowacenia sanu 1 w profilu otworu Ma-
jewo 11 zostały przez A. Makowską (1999) powiązane z ob-
niżaniem się rowu Tolkmicko–Młynary, podczas transgresji 
lądolodu tego zlodowacenia. Prawdopodobnie przyczyną 
wymienionych procesów była aktywizacja uskoku o orienta-
cji NW–SE, przebiegającego w rejonie miejscowości Łęcze–
Jagodnik–Dawidy (fig. 4). Według A. Makowskiej (2009) 
ruchy neotektoniczne w rejonie Dolnego Powiśla wygasły 
ostatecznie w końcowej części interglacjału eemskiego (po 
jego optimum klimatycznym). Wzniesienie Elbląskie, poło-
żone w najbliższym sąsiedztwie Dolnego Powiśla, też było 
objęte tym procesem. 

Wydaje się, że odpowiedzi na postawione wcześniej 
pytania, dotyczące przyczyn i czasu rozwoju deformacji 
glaci tektonicznych w rejonie Wzniesienia Elbląskiego, moż-
na szukać w zmianie reżimu pola naprężeń tektonicznych. 
Można przypuszczać, że po okresie interglacjału eemskiego 
reżim ten uległ zmianie. Mogło to spowodować, że reżim 
kompresyjny, ściskający dotąd sztywno górotwór, znacznie 
osłabł, co pozwoliło na płynne, łagodne ugięcie podłoża pod 
naciskiem lądolodu, a w dalszej kolejności umożliwiło po-
wstanie linearnej strefy zaburzeń glacitektonicznych, powią-
zanej przestrzennie z uskokiem ograniczającym od zachodu 
obszar Wzniesienia Elbląskiego. Jest to oczywiście hipote-
za badawcza, która wymaga dalszych badań dotyczących 
uwarunkowań neotektonicznych Wzniesienia Elbląskiego 
w kontekście paleogeografii szerszego obszaru, obejmujące-
go wał kujawsko-pomorski, nieckę brzeżną i przylegający 
doń od północnego wschodu obszar.

Na koniec rozważań dotyczących uwarunkowań budowy 
geologicznej Wzniesienia Elbląskiego warto przypomnieć 
jedno bardzo istotne zastrzeżenie. Przedstawiony powyżej 
obraz rozwoju budowy geologicznej i morfogenezy tego 
wzniesienia oparto na analizie przekroju geologicznego, 
bazującego na opisanych we wstępie wierceniach, dlatego 
należy przyjąć, że przekrój ten pokazuje styl deformacji 
glacitektonicznych oraz ich zasięg przestrzenny w sposób 
uproszczony. Bez badań sejsmicznych czy elektrooporowych 
rzeczywisty obraz tych zaburzeń, jak też głębokość ich za-
korzenienia nie będą znane. Również geometria powierzchni 
nieciągłości glacitektonicznej, po której łuski zostały odkłu-
te i ponasuwane, została odzwierciedlona w sposób schema-
tyczny. To samo dotyczy także liczby łusek (fig. 3). Na tego 
typu zawiłości metodologiczne i interpretacyjne w stosunku 
do złożoności i skali deformacji glaci tektonicznych zwrócił 
już uwagę K. Rotnicki (1988). 
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DYNAMIKA ZLODOWACENIA WISŁY W ŚWIETLE UKSZTAŁTOWANIA  
I BUDOWY GEOLOGICZNEJ DNA WSCHODNIEJ CZĘŚCI BAŁTYKU CENTRALNEGO

Zagadnienie morfogenezy i budowy geologicznej  
Wzniesienia Elbląskiego należy rozważać łącznie z jego 
północnym przedpolem, którym obecnie jest dno wschod-
niej i południowo-wschodniej części Bałtyku Centralnego, 
zwanego również Bałtykiem Właściwym (Baltic Central 
– Baltic Proper). Napływ mas lodowych podczas ostatnie-
go zlodowacenia na obszar Niżu Środkowoeuropejskiego 
był asynchroniczny i odbywał się poprzez strumienie lodo-
we (Punkari, 1997; Boulton i in., 2001; Houmark-Nielsen, 
Kjær, 2003; Marks, 2005; Wysota, Molewski, 2011). Niż 
Środkowo europejski, w tym Niż Polski, znajdował się wów-
czas w strefie peryferyjnej południowego sektora lądolodu 
skandynawskiego (fig. 1, 5). 

Duży wpływ na regionalne zróżnicowanie dynamiki 
strumieni lodowych (ich wielkości, prędkości ruchu i czasu 
napływu), oprócz wielkości zasilania w strefie alimentacyj-
nej lądolodu, miała topografia jego przedpola oraz zróżni-
cowanie budowy geologicznej previstuliańskiego podłoża. 
Szczególnie istotna była litologia osadów, na które nasuwał 
się lądolód. Ruch lądolodu ułatwiają osady drobnodysper-
syjne o dużej pojemności wodnej, gdyż generują wysokie 
ciśnienie hydrostatyczne, zmniejszające tarcie i ułatwiające 
ślizg denny (Kleman, Glasser, 2007; Jania, 2008). W obrę-
bie osadów bardziej grubookruchowych efektywne ciśnienie 
hydrostatyczne jest niskie, co utrudnia procesy ścinania na 
kontakcie lód/podłoże. Ruch lądolodu jest więc wolniejszy 
(Kasprzak, 2003). 

Dla prawie całego obszaru Bałtyku Centralnego, z wy-
jątkiem części płytkowodnej przylegającej do lądu, podłoże 
previstuliańskie jest obecnie tożsame z podłożem czwarto-
rzędu. Jednak przed transgresją ostatniego lądolodu było 
ono prawdopodobnie jeszcze przykryte cienką serię osadów 
glacjalnych, powstałych podczas zaniku poprzedniego zlo-
dowacenia. Podczas transgresji ostatniego lądolodu zostały 
one usunięte. Wątek genezy tych osadów i ich wykształcenie 
zostaną poruszone w dalszej części tekstu. 

Na przebieg zdarzeń glacjalnych na Niżu Polski w trakcie 
ostatniego zlodowacenia decydujący wpływ miał najdłuż-
szy tzw. bałtycki strumień lodowy „B”, zasilający strumie-
nie drugorzędne na Niżu Środkowoeuropejskim (Wysota, 
Molewski, 2007). Strefa jego aktywności rozpoczynała się 
na przedpolu Gór Skandynawskich w środkowej Szwecji 
i poprzez depresję Morza Botnickiego (południowa część 
Zatoki Botnickiej) ciągnęła się aż do obszaru Niżu Środko-
woeuropejskiego, poprzez terytorium Danii, Niemiec i Pol-
ski (fig. 1). W części wschodniej i południowo-wschodniej 
Bałtyku Centralnego morfologicznym efektem tego strumie-
nia jest duża subpołudnikowa depresja Głębi Gotlandzkiej 
i Głębi Gdańskiej, rozdzielona połogim spłyceniem Progu 
Gotlandzko-Gdańskiego (fig. 5). W części środkowej i połu-
dniowej Głębi Gotlandzkiej zaznaczają się dwa równoległe, 
wydłużone przegłębienia o rynnowym pokroju. Określane są 
one jako depresja zachodnio- i wschodnio gotlandzka (fig. 5). 
Rynnę zachodniogotlandzką budują osady dewonu środ-

kowego. Rynnę wschodniogotlandzką budują nieco młod-
sze osady tego oddziału (Gelumbauskaite, Grigelis, 1997). 
Wschodnie skłony obu rynien są ukształtowane schodowo, 
na podobieństwo progów strukturalno- odpornościowych 
(klintów) (Gelumbauskaite, Grigielis, 1997). W południo-
wym zakończeniu Głębi Gotlandzkiej (położonym na ob-
szarze polskiej strefy ekonomicznej) znajduje się już tylko 
przedłużenie depresji wschodniogotlandzkiej, gdyż depresja 
zachodniogotlandzka na szerokości Ławicy Hoburg (Ho-
burgs Bank) i Północnej Ławicy Środkowej (Northern Mid-
dle Bank) uległa wyklinowaniu (fig. 5). 

Południowe zakończenie Głębi Gotlandzkiej, a szczegól-
nie Próg Gotlandzko-Gdański, były w plejstocenie rejonem, 
w którym zdecydowanie dominowały procesy lodowcowej 
erozji nad lodowcową akumulacją. Wskazuje na to znikoma 
miąższość osadów plejstocenu, która w płytszych rejonach 
Progu Gotlandzko-Gdańskiego waha się od 2 do 4 m. Na 
osadach podłoża czwartorzędu (osady przydolu, franu i ce-
nomanu) (fig. 6) spoczywa tutaj jeden cienki pokład sub-
akwalnych glin morenowych o charakterystycznym falistym 
reliefie (Pikies, 2005). Powstanie tego poziomu morenowe-
go wiąże się czasowo ze stosunkowo późnym etapem degla-
cjacji Bałtyku Centralnego (12,7–12,6 ka BP), kiedy to m.in. 
w rejonie Progu Gotlandzko-Gdańskiego oraz na zboczach 
Rynny Słupskiej i Południowej Ławicy Środkowej, docho-
dziło do wytapiania się rozległych pól martwego lodu (Uści-
nowicz, 1996). Proces ten zachodził w środowisku wodnym 
tzw. bałtyckiego jeziora lodowego. Zachodziły wówczas 
złożone procesy sedymentacyjne. Oprócz frakcji ilastej ty-
powej dla środowiska zastoiskowego do zbiornika wodnego 
dostawał się grubszy materiał na drodze spływów grawita-
cyjnych z topniejących brył lodowych lub wręcz z pływają-
cych gór lodowych (Uścinowicz, 1996). 

Warto zauważyć, że podobnie wykształcona warstwa 
utworów morenowych najprawdopodobniej przykrywa-
ła w tym miejscu strop podłoża czwartorzędu, również 
w przededniu transgresji górnovistuliańskiego lądolodu.

Na podstawie powyższych danych można stwierdzić, że 
rejon południowego zakończenia Głębi Gotlandzkiej oraz 
Progu Gotlandzko-Gdańskiego stanowił w plejstocenie 
strefę tranzytową, po której przemieszczały się nasunięcia 
kolejnych lądolodów. Ślady tego przemieszczania zapisały 
się w charakterze rzeźby podłoża czwartorzędu omawia-
nego rejonu (fig. 7). W południowym zakończeniu Głębi 
Gotlandzkiej wskazuje na to klinowate wyżłobienie egza-
racyjne, spłycające się w kierunku południowym. W rejo-
nie Progu Gotlandzko-Gdańskiego efektem egzaracji jest 
kilka połogich, wydłużonych elewacji podłoża, którym od 
strony wschodniej towarzyszy łagodna depresja. Przykła-
dem bardziej linearnego żłobienia może być z kolei ciąg 
kilku niewielkich przegłębień, występujących u podstawy 
południowo- wschodniego skłonu Południowej Ławicy Środ-
kowej. Ukierunkowane są one od NE ku SW w kierunku 
Rynny Słupskiej (fig. 7). Samo obniżenie Rynny Słupskiej 
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Fig. 5. Struktura głównego (zachodniego) odgałęzienia bałtyckiego strumienia lodowego (B1–B4)  
w południowo-wschodniej części Bałtyku Centralnego

Barymetria Bałtyku Centralnego – Gelumbauskaite, 1997

The structure of the main (western) branch of the Baltic ice stream (B1–B4) in the south-eastern part of the Central Baltic area

Bathymetry of the Central Baltic area – Gelumbauskaite, 1997 
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ma natomiast charakter dość szerokiego żłobu egzaracyjne-
go. Masy lądolodu, które oddzieliły się od głównego bałtyc-
kiego strumienia silniej egzarowały u podnóża południowe-
go zbocza rynny (we wschodniej jej części), na co wskazuje 
obecność w tym miejscu wydłużonego przegłębienia podło-
ża oraz asymetria formy (fig. 7). 

Z innych rejonów objętych plejstoceńskimi zlodowace-
niami są znane podobne formy, lecz rozwinięte na znacz-
nie większą skalę. Symptomatycznym przykładem może 
być tutaj rozległa dolina żłobowa tzw. Kanału Norweskiego 
(Den Norske Renne), towarzysząca od strony południowej, 
południowo-zachodniej i zachodniej wybrzeżom  Norwegii, 
poczynając od rowu Skagerrak (700 m głębokości), aż po 
jego wylot na krawędzi szelfu kontynentalnego (400 m głę-
bokości), zlokalizowany około 200 km na zachód od miej-
scowości Alesund w zachodniej Norwegii (Sejrup i in., 
2003). Podobną formę i genezę, związaną z oddziaływaniem 
rozległego strumienia lodowego, ma duża rynna Wyspy 
Niedźwiedziej (Bjørnøyrenna), usytuowana w południowo-
-zachodniej części szelfu Morza Barentsa (Winsborrow i in., 
2010). Jej powstanie było związane z wyprowadzaniem mas 
lodowych z czaszy lądolodu Morza Barentsa, stanowiącego 
północno-wschodnie przedłużenie lądolodu skandynawskie-
go. Podobne formy związane z oddziaływaniem licznych 
strumieni lodowych były formowane w obrębie lądolodu 
laurentyjskiego na szelfie kontynentalnym, obrzeżającym od 
północnego-wschodu Wyspę Baffina (Margold i in., 2015). 

Wracając do znikomych miąższości osadów plejstocenu 
i holocenu w południowym zakończeniu Głębi Gotlandzkiej 
i na Progu Gotlandzko-Gdańskim należy zauważyć, że kon-
sekwencją tego jest duże podobieństwo obrazu batymetrycz-
nego dna i rzeźby powierzchni podczwartorzędowej (fig. 5, 
7). W rejonie wspomnianego progu (ukierunkowanego NE–
SW) nastąpiła dywergencja głównej odnogi strumienia bał-
tyckiego „B” na mniejsze strumienie lodowe (Pikies, 2005). 
Sądząc z ukształtowania obniżenia egzaracyjnego południo-
wej części Głębi Gotlandzkiej (fig. 7), znaczna część mas 
lodu skierowała się ku południowemu zachodowi, a potem 

poprzez Rynnę Słupską ku zachodowi do Basenu Bornholm-
skiego (strumień B1–B2). Dalsza ekspansja tego odgałęzienia 
postępowała w kierunku południowo-zachodnim, ku dolnej 
Odrze (strumień B2), a nieco później ku zachodowi, w kie-
runku Zatoki Kilońskiej i cieśniny Mały Bełt (strumień B1), 
co było efektem recesji lądolodu z obszaru Morza Północ-
nego (Lagerlund, Houmark-Nielsen, 1993; Boulton i in., 
2001). 

W tym samym czasie w kierunku południowo-wschod-
nim i południowym poprzez Próg Gotlandzko-Gdański (SW 
część) i Głębię Gdańską zmierzała główna odnoga strumie-
nia bałtyckiego, tworząc dalej w rejonie Zatoki Gdańskiej 
i Żuław Wiślanych strumień lodowy dolnej Wisły (B3). Jed-
nak rozprzestrzenianie się wschodniego skrzydła tego stru-
mienia było w jego inicjalnej części silnie uwarunkowane 
obecnością dużego obniżenia Głębi Gdańskiej, mocno roz-
budowanego ku północnemu-wschodowi. Kiedy więc czoło 
strumienia posuwało się szybko ku południowi, jego boczne 
odnogi zapełniały stopniowo środkową i północno-wschod-
nią część depresji Głębi Gdańskiej (fig. 5). 

Północno-wschodnia część tej głębi znajdowała się 
w „cieniu” elewacji Ławicy Kłajpedzkiej, stanowiącej 
zwieńczenie północno-wschodniej części Progu Gotlandzko- 
-Gdańskiego (fig. 5). Najpłytsza część tej ławicy jest poło-
żona na wysokości 47–49 m p.p.m. Podłoże czwartorzędu 
budują tutaj utwory franu (Gerok i in., 2014), a ich strop jest 
położony niewiele głębiej niż dno morskie – na wysokości 
około 60 m p.p.m. (Gelumbauskaite, Grigelis, 1997). Zało-
żenia elewacji Ławicy Kłajpedzkiej są tektoniczne i korelują 
z wyniesieniem tektonicznym Kłajpeda–Lipawa (Gelum-
bauskaite, Grigelis, 1997). 

Z powyższej charakterystyki jasno wynika, że struktura 
zrębu tektonicznego Kłajpeda–Lipawa wraz z jej zachodnim 
zwieńczeniem – Ławicą Kłajpedzką, w początkowym etapie 
transgresji lądolodu mocno ryglowała jego napływ do pół-
nocno-wschodniego odgałęzienia Głębi Gdańskiej (fig. 5). 

Proces napływu mas lodu do północno-wschodniej odno-
gi Głębi Gdańskiej był w miarę spokojny, aż do  momentu, 
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w  którym powierzchnia lądolodu w tej części głębi nie 
osiągnęła wysokości około 60 m p.p.m. i nie zrównała się 
z wyniesieniem podłoża czwartorzędu w rejonie Ławicy 
Kłajpedzkiej. Dalszy napływ lądolodu od strony Głębi Go-
tlandzkiej musiał spowodować jego przelanie się przez ele-
wację tej ławicy i szybki przyrost jego miąższości w dotąd 

izolowanej części Głębi Gdańskiej. W konsekwencji spo-
wodowało to jego rozrost w kierunku wschodnim, a potem 
południowo-wschodnim, w kierunku Kanału Niemeńskiego 
(Nemunas Channel) i delty Niemna, zgodnie z topografią 
przedpola. Przyrost masy lodu dotyczył też  części czołowej 
strumienia B3, który cały czas przemieszczał się ku połu-

Fig. 7. Rzeźba powierzchni podczwartorzędowej typu egzaracyjnego (bez dolin subglacjalnych)  
w rejonie Progu Gotlandzko-Gdańskiego i w południowej części Głębi Gotlandzkiej

Sub-Quaternary relief of exarative type (without subglacial valleys) in the Gotland-Gdańsk Threshold  
and the southern part of the Gotland Deep
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dniowi. Z powyższych rozważań wynika, że zainicjowany 
w północno-wschodniej części Głębi Gdańskiej strumień 
B4 był opóźniony czasowo w stosunku do strumienia B3, co 

głównie wynikało z ryglującej pozycji zrębu tektonicznego 
Kłajpeda–Lipawa, ograniczającego w początkowym etapie 
glacjacji napływ lodu do strefy korzeniowej strumienia B4. 

PODSUMOWANIE I DYSKUSJA

1. Wzniesienie Elbląskie jest obecnie izolowaną wyso-
czyzną morenową, w różnym stopniu przekształconą przez 
procesy glacitektoniczne. Procesy te głównie były warunko-
wane blokową budową podłoża czwartorzędu. Mobilności 
tektonicznej tego obszaru dowodzą ruchy tektoniczne na 
przełomie paleocenu i eocenu, zapisane przez zróżnicowaną 
miąższość utworów paleocenu (Pikies, Jurys, 2011). W okre-
sie plejstoceńskim tektonika podłoża ulegała reaktywacji, 
w wyniku obciążenia przez rozrastający się lądolód oraz ru-
chów odprężających, wywoływanych recesją tego lądolodu 
(Makowska, 1999). Te ruchy w przeciągu plejstocenu miały 
różne natężenie i zwrot. 

W plejstocenie dolnym, w czasie zlodowacenia sanu 1, 
doszło do silniejszych ruchów tektonicznych o charakterze 
nieciągłym, powodujących zmianę geometrii i wzrost miąż-
szości pokładu morenowego tego wieku. W plejstocenie gór-
nym, w interglacjale eemskim, nastąpiło wygaszenie ruchów 
neotektonicznych w dolnym odcinku Wisły i na terenach 
z nią sąsiadujących (Makowska, 2009). W stadiale środko-
wym i górnym zlodowacenia wisły niepokój tektoniczny 
uwidaczniał się głównie rozwojem procesów glacitekto-
nicznych. Według A. Makowskiej pośrednio dowodzi to, że 
począwszy od stadiału środkowego Wzniesienie Elbląskie 
stanowiło odrębną jednostkę fizjogeograficzną, która była 
przeszkodą na drodze nasuwających się lądolodów i stymu-
lowała ich działalność glacitektoniczną. 

Czynnika, który spowodował powstanie linearnego pasa 
glacitektonicznych struktur łuskowych można doszukiwać 
się w labilności podłoża czwartorzędu, wzdłuż linii dużego 
subpołudnikowego uskoku Elbląg–Iława. Dotyczy to pół-
nocnej części tego uskoku, począwszy od linii brzegowej 
Zalewu Wiślanego na północy, aż po jego skrzyżowanie 
z linią diagonalnego (NW–SE) uskoku Pasłęk–Elbląg na 
południu. Natomiast sam moment rozpoczęcia wielkoska-
lowych deformacji glacitektonicznych był prawdopodobnie 
związany ze zmianą reżimu pola naprężeń neotektonicznych 
podczas interglacjału eemskiego. Na okres tego interglacjału 
przypada wygaszanie ruchów neotektonicznych w dolnym 
odcinku doliny Wisły i na sąsiadujących z nią terenach, na 
co wskazuje sposób wykształcenia i porównanie miąższo-
ści międzymorenowych serii „przedeemskich i emskich” 
oraz „poeemskich” (Makowska, 2009). Obszar Wzniesienia 
 Elbląskiego znajdował się w szerokiej aureoli pola naprężeń 
tektonicznych, związanych z przekształceniem i inwersją 
bruzdy środkowopolskiej w wał kujawsko-pomorski. Osta-
teczne uformowanie się tego wału i przylegającej do niego 
niecki brzeżnej zakończyło się na przełomie kredy i paleo-
cenu oraz paleocenu i eocenu (Marek, 1997). Przestrzennie 
i genetycznie wał kujawsko-pomorski wraz z otoczeniem 

jest związany ze strefą Teisseyre'a–Tornquista (T–T), na 
którego bezpośrednim przedpolu te struktury się znajdują 
(Dadlez, 1980). Przejawy reaktywacji tektonicznej w strefie 
T-T odnotowuje się jeszcze w czwartorzędzie (Zuchniewicz 
i in., 2007). Można przypuszczać, że u schyłku interglacjału 
eemskiego osłabł reżim kompresyjny, ściskający dotychczas 
sztywno górotwór, co umożliwiło w późniejszym okresie 
na płynne, zróżnicowane ugięcie podłoża pod naciskiem 
młodszych lądolodów, wzdłuż linii wspomnianego uskoku 
Elbląg–Iława. Przyczyniło się to do powstania linearnej stre-
fy zaburzeń glacitektonicznych. Jest to oczywiście hipoteza 
badawcza, wymagająca dalszych badań dotyczących uwa-
runkowań neotektonicznych rejonu Wzniesienia Elbląskiego.

Warto w tym miejscu zwrócić też uwagę na fakt, że stre-
fa największych deformacji glacitektonicznych (zachodni 
skłon Wzniesienia Elbląskiego) znajduje się powyżej połu-
dnikowo zorientowanej strefy dyslokacyjnej, oddzielającej 
Wzniesienie Elbląskie od Żuław Wiślanych. Jak wspomnia-
no, jest to północny segment dużej, regionalnej strefy tekto-
nicznej, biegnącej z Iławy w kierunku Elbląga. 

Należy przypomnieć, że silnie rozbudowane, głębokie 
strefy tektoniczne są często rejonami zwiększonego dopły-
wu ciepła geotermicznego, mogą także w niektórych sytu-
acjach być miejscem dopływu wód głębinowych (Dadlez, 
Jaroszewski, 1994). Skumulowanie tych czynników wzdłuż 
takich stref mogło znacznie wpływać na rodzaj i skalę de-
formacji glacitektonicznych, a przede wszystkim ułatwiać 
uplastycznianie osadów, tworzenie powierzchni odkłuć 
czy poślizgu. Wydaje się, że znaczenie wspomnianej stre-
fy tekto nicznej dla rozwoju deformacji glacitektonicznych 
na zachodnim skłonie Wzniesienia Elbląskiego było do tej 
chwili niedoszacowane. 

2. Przyczyną rozwoju w górnym vistulianie procesów 
glacitektonicznych była z jednej strony omówiona powyżej 
labilność tektoniczna, towarzysząca liniom uskoków tekto-
nicznych, z drugiej natomiast – zróżnicowanie dynamiki na-
suwającego się lądolodu. Omawiając zróżnicowanie dyna-
miki, główny nacisk położono na rekonstrukcję kierunków 
ruchu lądolodu. Wydaje się, że oprócz tego czynnika, równie 
ważnym zagadnieniem była siła z jaką masy lodu nacierały 
na napotkane na swojej drodze przeszkody. W przypadku 
Wzniesienia Elbląskiego istotnym zagadnieniem była więc 
siła z jaką lądolód oddziaływał na tę formę bezpośrednio po 
opuszczeniu niecki Bałtyku. Oczywiste jest, że siła ta mu-
siała być pochodną tempa ruchu mas lodu i dynamiki jego 
napływu w rejon wzniesienia. 

Zagadnienie to częściowo naświetlają ogólne dane 
o paleogeografii nasunięcia lądolodu górnovistuliańskie-
go w południowym sektorze lądolodu skandynawskiego. 
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Warto wspomnieć, że pierwszy okres aktywności lądolodu 
górnovistuliańskiego jest identyfikowany z fazą Norske Is 
(Norwegian phase), kiedy lądolód nasunął się z rejonu po-
łudniowo-zachodniej Norwegii na obszar szelfu norweskie-
go. Faza ta rozpoczęła się w Norwegii około 29 ka BP 4, jej 
maksimum miało miejsce około 28 ka BP, a zakończyła się 
27 ka BP (m.in. Lambeck i in., 2010). Można więc zauwa-
żyć, że w początkowym etapie tego zlodowacenia nasunię-
cie lądolodu zaznaczyło się w zachodnim sektorze lądolodu 
skandynawskiego. Na podstawie badań petrograficznych 
glin wiadomo jednocześnie, że południowa część Skanii 
(południowa Szwecja) była wolna od lądolodu jeszcze około 
25 ka BP (Ringberg, Miller, 1992). Taką sytuację pokazują 
także numeryczne rekonstrukcje rozwoju lądolodu zlodowa-
cenia wisły, gdzie prawie cały obszar Półwyspu Skandynaw-
skiego i Zatoki Botnickiej około 28 ka BP5 znalazł się pod 
lodem (Lambeck i in., 2010). 

Nieco inaczej sytuacja wyglądała we wschodnim sek-
torze lądolodu skandynawskiego. Datowania kości mamu-
tów, znajdowanych stosunkowo licznie na terenie Finlandii, 
wskazują na postępującą glacjację tego kraju z północy ku 
południowi i południowemu wschodowi, od około 37 ka 
BP, biorąc za początek północną część Zatoki Botnickiej, aż 
do około 27 ka BP, kiedy lądolód dotarł do południowych 
wybrzeży Finlandii (Ukkonen i in., 1999). Ogólnie więc, 
w okresie trwającym około 10 ka lądolód pokonał dystans 
rzędu 600 km, co daje tempo transgresji wynoszące średnio 
około 60 m/rok. Na podstawie danych pochodzących z tere-
nów Szwecji i Finlandii można przyjąć, że jeszcze do około 
27–25 ka BP obszar Bałtyku Centralnego w zdecydowanej 
większości był wolny od lodu. 

Wkraczanie lądolodu na obszar niecki Bałtyku było wa-
runkowane topografią terenu oraz odbywało się zgodnie 
z prawami przepływu lodu. Kiedy lądolód osiągnął linię 
brzegową Polski dokładnie nie wiadomo. Datowania radio-
węglowe osadów z rejonu Niziny Gardnieńskiej (Rotnicki, 
Borówka, 1995; Rotnicki 2001), rejonu Łukęcina i Nie-
chorza (Krzyszkowski i in., 1999) oraz Zatoki Pomorskiej 
(Kramarska, 1998) wskazują, że rejony te odpowiednio 22,3 
±0,7 ka BP (26,82 ka cal. BP), 21,6 ±1,1 ka BP (25,90 ka cal. 
BP) oraz 21,48 ±0,44 ka BP (25,77 ka cal. BP), były wciąż 
wolne od lodu (m.in.: Jasiewicz, 2006; Roman, 2010; Wyso-
ta, Molewski, 2011). 

Na podstawie przytoczonych dat można zakładać, że 
wkroczenie lądolodu na obszar południowego Bałtyku 
 nastąpiło wyraźnie po 25 ka BP (24–23 ka BP?). Równie 
dużą niewiadomą stanowi odpowiedź na pytanie, kiedy lądo-
lód dotarł do wybrzeży Polski. Można tylko ostrożnie przy-
puszczać, że mogło to być pomiędzy 23 a 22 ka BP, ale nie 
ma co do tego żadnych konkretnych danych. Przy założeniu, 
że lądolód dotarł do Polski gdzieś około 23,0–22,5 ka BP oraz 
szacując odległość pomiędzy Skanią (południowa Szwecja) 
a zachodnim wybrzeżem Polski na około 175 km, otrzymu-

jemy dla okresu 500 lat średnią prędkość ruchu lądolodu 
rzędu 350 m/rok. Robiąc taką symulację czasową, należy 
wziąć także pod uwagę kierunek ruchu strumienia lodowe-
go (B1–B2), którego droga przemieszczania (Rynną Słupską) 
na pewnym odcinku musiała być równoległa do zarysu linii 
brzegowej Polski, co sugeruje, że przynajmniej częściowo 
napływ mas lodowych w kierunku południowym odbywał 
się w wyniku bocznego rozrostu czoła lądolodu.

Inna sytuacja musiała panować na osi subpołudniko-
wej magadepresji Głębi Gotlandzkiej–Głębi Gdańskiej, 
w południowo-wschodniej części Bałtyku Centralnego. Tu-
taj ruch mas lodowych w kierunku południowym odbywał 
się w wyniku rozrostu czoła strumienia (B3), a więc zgodnie 
z kierunkiem najszybszego poruszania. Dlatego można przy-
puszczać, że prędkość ruchu lądolodu była tutaj większa niż 
w poprzednio opisanej sytuacji. 

Należy zdawać sobie sprawę, że modele numeryczne sy-
mulujące rozwój lądolodu skandynawskiego w vistulianie 
i bazujące na nich rekonstrukcje paleogeograficzne (m.in. 
Lambeck i in., 2010) wskazują w rejonie Bałtyku na obecność 
w okresie interglacjału grudziądzkiego (MIS 3), a także na 
początku górnego vistulianu (MIS 2), dużego śródlądowego 
zbiornika wodnego. Obecność rozległego jeziora lodowego 
w okresie najmłodszego interstadiału ( interplenivistulianu) 
wynikała z obniżenia poziomu wód oceanicznych, spo-
wodowanego związaniem znacznych ilości wód morskich 
w obrębie kontynentalnych lądolodów (Lagerlund, 1987). 
Jest bardzo prawdopodobne, że obecność takiego jeziora 
lodowego przyczyniła się do wysokiego tempa transgresji 
lądolodu, szczególnie na obszarze niecki Morza Bałtyckie-
go, a szczególnie w megadepresji Głębi Gotlandzkiej i Głębi 
Gdańskiej. Obecność zwierciadła wody na przedpolu trans-
gredującego lądolodu mogła się przyczynić do wzmożonego 
ślizgu dennego, co stymulowałoby zwiększenie szybkości 
przemieszczania się mas lodowych w obrębie Bałtyckiego 
Strumienia Lodowego. W podsumowaniu tego zagadnienia 
warto zauważyć, że numeryczne modele paleoglacjologicz-
ne ostatniego lądolodu skandynawskiego pozwalają zakła-
dać, że lód w obrębie strumienia B3 płynął w rejonie Dolne-
go Powiśla z prędkością 400–500 m/rok (Wysota, Molewski, 
2007). 

3. Dynamika napływu lądolodu w południowym  sektorze 
lądolodu skandynawskiego, oprócz ogólnych prawidłowo-
ści, takich jak: bilans mas lodowych czy bilans energetycz-
ny ich powierzchni, zależała w dużym stopniu od topografii 
i budowy geologicznej dna Bałtyku Centralnego. Stanowiło 
ono przedpole dla lądolodów nasuwających się na teren cen-
tralnej części Niżu Polski, w tym na obszar Żuław Wiśla-
nych i dolną część doliny Wisły. 

Od strony kształtowania dynamiki transgresji lądolodu 
takim węzłowym obszarem w obrębie Bałtyku Centralne-
go było południowe zakończenie Głębi Gotlandzkiej i Próg 
Gotlandzko-Gdański. W rejonie tym miał miejsce pierwszy 

4 Konwersja na lata kalendarzowe została dokonana na podstawie danych cytowanych autorów lub opierając się na wartościach tworzących krzywą 
kalibracyjną IntCal09.

5 Lambeck i in., 2010: Fig. 5A. Palaeoreconstructions for selected epochs within the LGM: A: t = 28 kyr BP.



Radosław Pikies56

etap dywergencji strumienia lodowego (B1–B4) na dwa stru-
mienie niższego rzędu: B1–B2 oraz B3 (strumień B4 jeszcze 
nie istniał). Znaczna część mas lodu skierowała się początko-
wo ku południowemu zachodowi i zachodowi, gdzie Rynną 
Słupską zmierzała w kierunku Basenu Bornholmskiego. Na-
tomiast główna (osiowa) część czoła lądolodu po pokonaniu 
łagodnej elewacji Progu Gotlandzko-Gdańskiego dostała się 
do zachodniej i południowej części Głębi Gdańskiej (fig. 5, 7).

Czynnikiem sprawczym pierwszego etapu dywergencji 
mas lodu na dwa strumienie niższego rzędu była obecność 
łagodnej elewacji Progu Gotlandzko-Gdańskiego oraz ele-
wacji Ławicy Kłajpedzkiej (fig. 5). Szczególna rola przy-
pada tutaj Ławicy Kłajpedzkiej, gdzie podłoże czwartorzę-
du wznosi się do wysokości około 60 m p.p.m. Natomiast 
podłoże czwartorzędu w depresji wschodniogotlandzkiej 
(Eastern Gotland Depression) u podnóża wspomnianej ła-
wicy jest położone na wysokości około 150 m p.p.m. (Ge-
lumbauskaite, Grigelis, 1997). Różnica wysokości wystę-
powania podłoża czwartorzędu w południowej części Głębi 
Gotlandzkiej i na Progu Gotlandzko-Gdańskim jest nieduża, 
rzędu 25–30 m (fig. 7). pomiędzy Głębią Gotlandzką i Ławi-
cą Kłajpedzką wynosi ona natomiast około 90 m 6 (Gelum-
bauskaite, Grigelis, 1997). 

Po przekroczeniu Progu Gotlandzko-Gdańskiego główna 
część czoła lądolodu parła szybko ku południowi w kierunku 
Żuław Wiślanych, co wynikało z ukształtowania terenu, sty-
mulującego szybszy ruch lądolodu wzdłuż osi obniżeń tere-
nu. W tym samym czasie boczne odpływy od głównego nur-
tu strumienia B3 stopniowo zapełniały północno-wschodnią 
część Głębi Gdańskiej, która przed napływem lodu od strony 
północnej była chroniona przez elewację Ławicy Kłajpedz-
kiej. Dopiero po zapełnieniu tej izolowanej części głębi oraz 
po przelaniu się lądolodu przez powierzchnię szczytową 
Ławicy Kłajpedzkiej (zrównanie poziomów), mogło nastą-
pić uruchomienie mas lodu ku południowemu wschodowi, 
w kierunku delty Niemna. Zgodnie z prawami fizyki czyn-
nikami, które zainicjowały w tym kierunku ruch lądolodu 

były jego deformacje, spowodowane naprężeniami genero-
wanymi siłą grawitacji. Siła ta była pochodną osiągnięcia 
odpowiedniej miąższości przez lądolód w rozpatrywanym 
rejonie Bałtyku. 

Był to więc drugi, nieco późniejszy etap dywergencji, 
kiedy to z ogólnej masy strumienia B3 doszło do wyodrębie-
nia strumienia B4, opóźnionego czasowo w stosunku do stru-
mienia B3. Sposób dystrybucji mas lodu i etapowość tego 
procesu wskazują, że w rejonie Progu Gotlandzko-Gdań-
skiego oraz w północno-wschodniej części Głębi Gdańskiej, 
kształtowały się cechy motoryczne strumieni: B1–B2, B3 i B4. 

4. Podczas omawiania chronologii procesów glaci-
tektonicznych w rejonie Wzniesienia Elbląskiego warto 
wspomnieć o szerszej dyskusji dotyczącej stratygrafii osa-
dów zlodowacenia wisły Wzniesienia Elbląskiego i rejonu 
Dolnego Powiśla (Drozdowski, 1986; Makowska, 1999, 
2009; Wysota, 2002; Mojski, 2005; Wysota i in. 2006). Z po-
wodu braku dowodów geologicznych, a także w wyniku 
szerszego spojrzenia na paleogeografię Niżu Polski podczas 
zlodowacenia wisły, odrzucono możliwość wystąpienia kon-
tynentalnego lądolodu w dolnej części tego zlodowacenia, 
który objąłby swoim zasięgiem ten rejon Polski (Wysota, 
2002; Mojski, 2005). 

Bazując na wspomnianej dyskusji oraz na nowych prze-
myśleniach, znaczącej rewizji swoich poglądów dokonała 
A. Makowska (2009), m.in. został znacznie odmłodzony 
wiek glin zwałowych tzw. zlodowacenia toruńskiego (sta-
diał dolny B1 zlodowacenia wisły). Wyniki nowszych badań 
stratygraficznych osadów plejstoceńskich z rejonu Dolnego 
Powiśla (Wysota, 2002; Wysota i in, 2006) pozwoliły na-
tomiast na przypisanie poziomu glin zwałowych, odniesio-
nych pierwotnie do stadiału świecia, na początek stadiału 
górnego omawianego zlodowacenia (Makowska, 2009). 

Z powyższych spostrzeżeń wynika, że pozycja straty-
graficzna osadów czwartorzędowych rejonu Wzniesienia 
Elbląskiego nie jest jeszcze ostatecznie ustalona i w miarę 
napływu nowych danych może w przyszłości ulec zmianie.
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SUMMARY

Geological structure of the Elbląg Elevation have been 
described many times for over one hundred years, but more 
detailed data concerning its inner structure is given in papers 
of Makowska (1978, 1979) who presented a new picture 
of the geological structure of the Quaternary complex and 
its basement, paying attention to extensive glaciotectonic 
 disturbances, especially on the western flank of this upland. 

In the early 1990, views explaining the origin of the 
whole Elbląg Elevation to be the result of glaciotectonic de-
formation, caused by two glacial lobes pressing from two 
opposite directions, have come to voice (Aber, Ruszczyń-
ska-Szenajch, 1977; Mojski, 1992; Ruszczyńska-Szenajch, 

1999; Ber, 2009). Makowska (1999) had a critical attitude 
towards this concept, particularly as regards the scale of gla-
ciotectonic disturbances. Detailed analysis of abundant inve-
stigative data collected by Makowska show a great effect of 
the block structure of the Quaternary bedrock on the geolo-
gical development of Quaternary deposits and on the course 
of glaciotectonic processes (Makowska, 1999). 

The present paper characterises the geological structure 
and morphogenesis of the Elbląg Elevation from two view-
points. The first one is a traditional approach,based on ana-
lysis of well logs and geological cross-sections in relation 
to the local situation of the study area. The other approach 
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has a wider, over-regional character. For the first time, geo-
logical processes shaping the structure of the Elbląg Eleva-
tion have been considered from the prospect of the Baltic 
Sea bottom area. The advance of ice masses over the Po-
lish Lowlands was not synchronous (Marks, 2005; Wysota, 
Molewski, 2011) and occurred through ice streams (Fig. 1) 
(Punkari, 1997; Boulton et al., 2001). As regards the Elbląg 
Elevation, the key problem was the direction and intensity of 
the effects of the ice sheet on this feature, just after the ice 
came out of the Baltic Sea depression. 

To find out the geological structure of this elevation, rich 
investigative material, including well logs of archived and 
mapping-exploratory boreholes, was examined. It enabled to 
compile a new geological cross-section (trending NW–SE) 
that starts in the northern part of Żuławy Wiślane (Vistula 
delta plain), crossing further the middle part of the Elbląg 
Elevation and the southern part of the Warmia Plain, and en-
ding on the northern slope of the Iława Lakeland (Figs. 2, 3). 
Contemporary picture of the Elbląg Elevation structure from 
the one side is a result of influence of ice-sheet dynamics du-
ring the middle and upper stadial of the Vistula Glaciation, 
and from the other side is a result of tectonic instability of 
the blocky Quaternary basement. 

Tectonic movements, affecting the Elbląg Elevation area 
at the late Paleocene/Eocene transition (Pikies, Jurys, 2011) 
were active during the Quaternary, too. Geometry of the till 
horizon of the Sanian 1 Glaciation (Glacial B – middle part 
of the Cromerian complex) and its greater thickness in the 
middle and north-eastern parts of the elevation are the effect 
of reactivation of a fault zone (trending NW–SE) running 
between along the line Łęcze–Jagodnik–Dawidy (Figs. 3, 4). 
This phase of tectonic movements was linked by Makowska 
(1999) with the formation of the Tolkmicko-Młynary gra-
ben. Tectonic lability also continued during the younger part 
of the Pleistocene. It is marked by an increasing thickness 
of the clayey complex, covering the moraine horizon of the 
Middle-Polish Glaciation (upper part of the Saalian),in the 
western part of the Elbląg Elevation. The increase in the 
thickness of the clayey complex can probably be linked with 
reactivation of a major tectonic zone (trending N–S) that 
separated the isolated upland of the Elbląg Elevation from 
the Vistula delta plain (Figs. 3, 4). Later restructuring of the 
 Elbląg Elevation, especially in its western part, can be rela-
ted just to the activity of this zone. 

The geological structure shows the presence of two cyc-
les of glaciotectonic deformation. The older stage can be re-
ferred to the middle stadial B2 (log No. 9 – Pagórki, Fig. 3), 
and the younger one should be related to the upper stadial 
B3 of the Vistula Glaciation (logs: No. 6 – Jagodna, and No. 
7 – Krasny Las, Fig. 3). It confirms the former conclusions 
of Makowska (1999) on the periodicity and timing of glacio-
tectonic processes. 

The extent and scale of glaciotectonic deformation were 
variable and depended on the time and intensity of these pro-
cesses, as well as on the upland exposure to the main di-
rections of ice push during the ice-sheet transgression. The 

geometry of depositional sequences shows that detachments 
and overlaps created during stadial B2 were deeply rooted 
within the western and central parts of the elevation, whi-
le during the upper stadial (B3) of the Vistula Glaciation, 
strong glaciotectonic disturbances took place mainly within 
the western slope of the elevation (Fig. 3). A system of sli-
ces, stepwise overlapped one on top of the other, formed at 
that time. In the central and eastern part of the elevation, 
the depositional sequences are more weakly deformed. De-
velopment of deposits of the upper stadial (B3) shows that 
the western slope of the Elbląg Elevation was subjected to 
a strong impact of stream B3 at first, while the eastern slope 
was probably affected by the peripheral part of this stream 
(weaker influence) (Fig. 3). 

The main reason stimulating the development of gla-
ciotectonic disturbances can be hypothetically attributed to 
the change of regime of the neotectonic stress field, which 
took place at the end of the Eemian Interglacial, as suggested 
by Makowska (2009). The study area was located within 
a broad aureole of the neotectonic stress field related to the 
transformation of the Middle Polish Trough into the Kuy-
avian-Pomeranian Swell, which is linked genetically and 
spatially with the Teisseyre–Tornquist Zone (Dadlez, 1980). 
Considering the Elbląg Elevation it is possible to suppose 
that the compressional regime, which exerted compression 
on the rock mass, had weakened enough to allow a fluent 
deflection of the basement during the advance of the next 
ice sheet. Such a situation occurred during the Middle Stdial 
(B2) of the Vistula Glaciation. At the beginning, the front of 
ice-sheet advance extended within the western wing of the 
Elbląg–Iława sub-longitudinal fault zone (its northern part) 
and exerted an unequal load on its basement, which in turn 
enabled the formation of a linear, rooted zone of glaciotec-
tonic slices and detachments. An initial form of the Elbląg 
Elevation was created in this way. 

This zone of glaciotectonic disturbances coincides with 
the western slope of the Elbląg Elevation, which is located 
above the above-mentioned fault zone, separating the Vistu-
la delta plain from the upland of the Elbląg Elevation. It is 
also known that major fault zones are often the places of 
greater inflow of geothermal heat and occasionally also of 
deep waters (Dadlez, Jaroszewski, 1994). These facts can 
additionally explain the scale of the glaciotectonic distur-
bances and their style, with large participation of plastic de-
formation (Fig. 3). Thus, it is possible that the significance 
of this tectonic zone and its influence on the transformation 
of the geological structure of the western part of the Elbląg 
Elevation was previously underestimated. 

The second research approach had a wider, over-regional 
character. For the first time, geological processes shaping the 
structure of the Elbląg Elevation have been considered from 
the prospect of the Baltic Sea area. The southern sector of the 
Scandinavian ice sheet during last glaciations was characte-
rised by a streamlined structure. It was an effect of unequal 
rate of ice movement within the ice sheet area (Figs. 1, 5). 
Ice streams are defined as fast-flowing  longitudinal zones, 
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responsible for moving out over 90% of ice mass from the 
centre of continental glacier (e.g. Molewski et al., 2010; 
Wysota, Molewski, 2011). The area of the eastern part of 
the Central Baltic sea bottom was a suitable place to exa-
mine the dynamics of the Vistulian ice sheet formation. 
This area hosts a sub-longitudinally oriented megadepres-
sion consisted of the Gotland Deep (southern part) and the 
Gdańsk Deep. These deeps are separated by the slightly 
sloping  Gotland–Gdańsk Threshold, of NE–SW elonga-
tion. Within the southern ending of the Gotland Deep and 
 Gotland-Gdańsk Threshold, the main branch of the Baltic 
stream (B1–B4) splits into lower-order streams (Fig. 5): 
those moving in the south-western and western directions 
(B1–B2), a stream moving to the south, towards the  Lower 
Vistula Valley (B3), and a stream moving in the south-
-eastern direction, towards the Nemunas delta (B4) (streams 
according to Punkari, 1997).

Concluding on the topography of the sub-Quaternary 
surface (Figs. 6, 7), the main branch of stream B (B1–B4), 
after reaching the southern ending of the Gotland Deep, 
directed a considerable part of its ice body towards the so-
uthwest and west, farther influencing across the Słupsk Fur-
row and Bornholm Basin on the adjacent land area (stream 
B1–B2). At the same time, the main part of ice body, after 
crossing the Gotland–Gdańsk Threshold, pushed southwards 
in the direction of the Gulf of Gdańsk and the Lower Vi-
stula Valley (stream B3). Somewhat more complicated si-
tuation existed on the eastern wing of the initial part of this 
stream. There was a broad overdeepening of the sea bottom, 
being the north-eastern part of the Gdańsk Deep. This part 
of the deep, during ice-sheet advance in the upper Vistula 
Glaciation, was hidden in the shadow of the Klaipeda Bank, 
which forms an elevation of the north-eastern extension of 
the  Gotland–Gdańsk Threshold (Fig. 5). After overcoming 
the threshold, the main part of ice body moved southwards 
(stream B3), but first, lateral offshoots of stream B3 must 
have filled the north-eastern part of the Gdańsk Deep. 

Only when this part of the deep had been filed up by these 
offshoots and when the ice sheet had crossed the barrier of 

the Klaipeda Bank, equalization of the ice surface could hap-
pen. These events as well as further influx of ice enabled ini-
tiating and activity of stream B4,towards the Nemunas delta 
plain (Fig. 5). Summarizing, it is necessary to consider that 
the southern ending of the Gotland Deep, Gotland–Gdańsk 
Threshold and Klaipeda Bank, and the northern part of the 
Gdańsk Deep were the places where the division of Baltic 
ice stream (B1–B4) into lower-order ice streams took place. 
At the beginning, stream B1–B2 became separated, next 
stream B3 separated, and finally stream B4 was formed. The 
southern part of the Gotland Deep, Gotland-Gdańsk Thresh-
old and Słupsk Furrow constituted a transitional zone for 
displacing ice masses during the Pleistocene. As a result, 
the processes of glacial erosion significantly prevailed over 
glacial accumulation. It is evidenced by a small thickness 
of the single recession moraine horizon resting on the sub-
Quaternary surface (Fig. 6) (Pikies, 2005). 

Punkari’s sketch (1997), showing a distribution of ac-
tive ice streams during the LGM and retreat phase of the 
last ice sheet, locates the Elbląg Elevation within the fork 
of the streams B3 and B4 (Fig. 1). It is also necessary to 
remember that this interpretation of ice stream distribution 
is a strong generalization. Therefore, it is difficult to exclude 
the situation, in which the Elbląg Elevation would be situ-
ated within a differentiated field of influence of stream B3 
only, especially between its main midstream, influencing 
from the western side, along the Lower Vistula Valley, and 
its lateral, slowly moving part, overlapping the eastern side 
of the elevation from the Warmia Plain (Figs. 2, 5). 

Considering the chronology of geological processes 
which influenced within the Lower Vistula Valley and 
Elbląg Elevation, it is worth to remind the discussion con-
cerning the stratigraphic position of Vistula Glaciation de-
posits ( Drozdowski, 1986; Wysota, 2002; Wysota i in., 2006; 
 Mojski, 2005; Makowska, 1999, 2009). Recapitulating 
its results, it should be noticed that the chronostratigraphy 
and geolo gical position of Quaternary deposits in this area 
hve not been ultimately established, and it should be better 
known in the future as new data arrive.
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