BIULETYN PANSTWOWEGO INSTYTUTU GEOLOGICZNEGO 467: 41-60, 2016 R.
DOI: 10.5604/01.3001.0009.4314

BUDOWA GEOLOGICZNA | MORFOGENEZA WZNIESIENIA ELBLASKIEGO
W SWIETLE ZROZNICOWANEJ DYNAMIKI LADOLODU ZLODOWACENIA WISLY

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

RADOSEAW PIKIES!

Abstrakt. Wsrod glownych czynnikéw wptywajacych na budowe geologiczng Wzniesienia Elblaskiego nalezy wymieni¢ glacitektonike
oraz neotektonike, ktore niewatpliwie sg ze sobg przyczynowo-skutkowo powiazane. Intensywnosc¢ i skale procesow glacitektonicznych
rozpatrzono po raz pierwszy z perspektywy dynamiki transgresji ladolodow zlodowacenia wisty z obszaru Morza Baltyckiego. Budowa
geologiczna, morfologia i batymetria potudniowo-wschodniej cz¢$ci dna Battyku Centralnego wskazuja, ze na tym obszarze ksztattowaly
si¢ wazne elementy dynamiki transgresji ladolodu stadiatu gornego zlodowacenia wisty, w potudniowym sektorze jego oddziatywania. Re-
zultatem zréznicowanej dynamiki byly strumienie lodowe (strumienie lodowe wg Punkariego, 1997), wyprowadzajace glowna czg$¢ masy
lodowej z czaszy ladolodu, co powodowato, ze naptyw mas lodowych na obszar Nizu Polski nie byl rownoczesny i odbywal si¢ z r6zna
sifa. Tym regutom podlegal réwniez obszar Wzniesienia Elblaskiego, gdyz w pierwszej kolejnosci znajdowal si¢ w polu zréznicowanego
oddziatywania strumienia B3, nasuwajacego si¢ na obszar Nizu Polski z rejonu subpotudnikowej megadepresji Glgbi Gotlandzkiej i Glebi
Gdanskiej. W stosunku do obszaru Wzniesienia Elblaskiego dokonano w ujgciu czasowym oceny skali oddziatywania 1 intensywnosci pro-
cesow glacitektonicznych. Szczegdlnie silne odksztalcenia glacitektoniczne zachodniego sktonu tego wzniesienia powigzano z obecnoscia
pénocnego odcinka duzego subpotudnikowego uskoku Itawa—Elblag, pokrywajacego si¢ z zachodnig granica Wzniesienia Elblaskiego.
Prawdopodobng przyczyng rozwoju procesow glacitektoncznych w $srodkowej i gornej czgsci zlodowacenia wisty mogta by¢ zmiana
rezimu pola naprezen neotektonicznych w szerokiej aureoli watu kujawsko-pomorskiego, do ktorej doszto prawdopodobnie u schytku
interglacjatu eemskiego.

Stowa kluczowe: zlodowacenie wisly, dynamika ladolodu, glacitektonika i neotektonika, niecka Morza Battyckiego, Wzniesienie Elblaskie.

Abstract. Glaciotectonic and neotectonic processes are among the key factors influencing the geological structure of the Elblag 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 Elblag 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 Gdansk Deep (south-eastern part of Central Baltic Sea). As regards the Elblag 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 Itawa—Elblag (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, Elblag Elevation.
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ZARYS PROBLEMATYKI GEOLOGICZNEJ

Budowe geologiczng Wzniesienia Elblaskiego opisy-
wano w literaturze juz od ponad 100 lat (Jentzsch, 1876,
1887; Kraus, 1925; Olbricht, 1925; Koérnke, 1931; Win-
de, 1931 i in.). Wzniesienie to ze wzgledu na odrgbnosé
fizjograficzna od dawna budzito zainteresowanie badaczy.
Uwagg przycigga zardwno jego ksztalt, jak i czesciowo wi-
doczna w licznych odstonigciach wyrobisk kopalnianych
budowa geologiczna. Geneze tej formy wigzano z jednej
strony z ruchami wznoszacymi podloza podkenozoicz-
nego, ktore kontynuowaty si¢ rowniez w czwartorzedzie
(Krause, 1925), natomiast z drugiej strony — z wypietrze-
niami glacitektonicznymi (Olbricht, 1925; Kdrnke, 1931).
Podobne poglady dominowaly jeszcze przez dlugi czas
po drugiej wojnie swiatowej (Pazdro, 1958; Janik, 1964;
Galon, 1967; Augustowski, 1972). Doktadnego przegladu
problematyki badawczej z trzeciego ¢wieréwiecza XX wie-
ku dla tego obszaru dokonata A. Makowska (1979, 1999).
Szczegbdlowsze ustalenia dotyczgce budowy wewngtrznej
Wazniesienia Elblaskiego nalezy wigza¢ z pracami tej autor-
ki nad arkuszem Elblag Mapy Geologicznej Polski (MGP)
w skali 1:200 000 (Makowska, 1978, 1979). Uzyskane
wowczas dane wiertnicze 1 wyniki specjalistycznych ba-
dan pozwolity ustali¢ znacznie nizsze niz dotad przyjmo-
wano potozenie podloza czwartorzedu. Przyczynily si¢ tez
do rozpoznania uksztattowania oraz litologii i stratygrafii
kompleksu czwartorzgdowego i jego podtoza. Analiza ma-
teriatu badawczego ujawnita rowniez glebokie zaburzenia
glacitektoniczne, szczegodlnie widoczne w zachodniej cze-
$ci wysoczyzny.

Od poczatku lat 90. ubiegtego wieku na nowo sg przed-
stawiane koncepcje dotyczace glacitektonicznej genezy
Wazniesienia Elblaskiego, lecz w caloSciowym ujeciu tej
formy, a nie tylko w stosunku do jej zachodnich czy pot-
nocnych fragmentéw (Mojski, 1992; Aber, Ruszczynska-
-Szenajch, 1997; Ruszczynska-Szenajch, 1999; Ber, 2009).
J.S. Aber i H. Ruszczynska-Szenajch (1997) zaktadaja pre-
sj¢ dwoch lobow lodowcowych z przeciwnych kierunkow

i spigtrzenie zalegajacych pomi¢dzy nimi osadow komplek-
su czwartorzgdowego. J.E. Mojski przyjmuje podobne za-
lozenie co do genezy tej formy (Mojski, 1992). W stosunku
do wczesniejszych prac (Makowska, 1978, 1979, 1991; Ma-
kowska, Rabek, 1990) kwestionuje on przynalezno$¢ straty-
graficzng szeregu sekwencji osadowych plejstocenu. Szcze-
goblnie dotyczy to migzszych na okoto 200 m (profil Pagorki)
ilastych sekwencji osadowych, odniesionych wylacznie do
interglacjatu tzw. krastudzkiego (B1-2)?. W konkluzji autor
ten uwaza, ze skala réoznego typu deformacji glacitektonicz-
nych jest tak duza, Ze uniemozliwia to wlasciwe okreslenie
pierwotnej pozycji stratygraficznej wystepujacych tam osa-
dow (Mojski, 1992).

W obszernej pracy z 1999 r. A. Makowska w duzym
stopniu zrewidowata swoje wczesniejsze stanowisko w sto-
sunku do pozycji stratygraficznej szeregu ogniw osadowych
plejstocenu. Dotyczy to szczegolnie sukcesji stratygraficznej
osadow z profilu otworu kartograficznego Pagorki (355 m
glebokosci), kluczowego dla ustalenia stratygrafii plejsto-
cenu rejonu Wzniesienia Elblaskiego (Makowska, Rabek,
1990; Makowska, 1991, 1999, 2008, 2009).

Autorka ta uwaza, ze poglady o dominujacej roli zabu-
rzen glacitektonicznych dla cato$ci obrazu struktury Wznie-
sienia Elblaskiego sa nieuzasadnione. Jednak rowniez przy-
znaje, ze procesy glacitektoniczne odegraty wazna rolg,
szczegodlnie w stosunku do zachodniej cze$ci Wzniesienia
Elblaskiego, gdzie budowa geologiczna charakteryzuje si¢
obecnosciag wielu wzajemnie na siebie ponasuwanych lusek.
W koncepcji tej autorki budowe wewnetrzng wzniesienia
obrazuja dwie gtéwne jednostki strukturalne — pierwotny
cokot sedymentacyjny, czgsciowo tylko zaburzony glaci-
tektonicznie, obejmujacy okoto 80% obszaru wysoczyzny
oraz znacznie wezsza strefa osadow gleboko zaburzonych
glacitektonicznie, przylegajaca od zachodniej i potudniowo-
-zachodniej strony do tego cokotu. Rzezba podtoza czwar-
torzedu ma uktad blokowy o charakterze wypigtrzeniowo-
-rowowym (Makowska, 1999).

CEL I ZALOZENIA BADAWCZE

Gtownym celem badan bylo rozpatrzenie czynnikow,
ktoére w sposob zasadniczy przyczynily si¢ do uksztalto-
wania struktury geologicznej Wzniesienia Elblaskiego. Za-
gadnienie to bylo juz w przesztosci wielokrotnie poruszane
i wérod wazniejszych czynnikow gtowna role przyznano
glacitektonice. Réznie do tej pory interpretowano udziat
i skale oddziatywania tego czynnika (Makowska, 1978;
1979; 1999; Makowska, Rabek, 1990; Mojski, 1992; Aber,
Ruszcezynska-Szenajch, 1997).

Rownolegle z glacitektonika na ksztaltowanie budowy
geologicznej miala takze wptyw neotektoniczna aktywizacja

starych stref uskokowych, wywotana zmianami zwrotu wer-
tykalnego naprezenia skorupy ziemskiej w trakcie transgre-
sji 1 recesji ladolodow. Mozna wigc zatozy¢, ze silny rozwoj
procesoéw glacitektonicznych byt generowany neotektonika,
bedaca z kolei pochodng glaciizostatycznego wgigcia, a na-
stepnie wypietrzenia skorupy ziemskie;j.

Podstawe do oceny skali i ztozonosci procesow glaci-
tektonicznych oraz ich powigzania z neotektonikg stanowit
nowy przekrdj geologiczny, opracowany na potrzeby ream-
bulowanego arkusza Elblag MGP w skali 1:200 000 (Pikies,
Jurys, 2011). Ogo6lnie jest on zorientowany NW-SE i bie-

2 W koncepcji A. Makowskiej (2009) kompleks osadow zlodowacen potnocnopolskich (z1. wisty) zostal podzielony na dwa zlodowacenia — torunskie
(starsze) i wisty (mtodsze), ktore rozdziela interglacjat krastudzki. Zlodowacenie wisty obejmuje stadiat $wiecia i stadiat leszczynsko-pomorski, ktore

rozdziela interstadial grudziadzki.
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gnie od Zutaw Wislanych, poprzez Wzniesienie Elblaskie
i Rowning Warminska, az po péinocny fragment Pojezierza
Itawskiego. W jego konstrukcji ostatecznie wykorzystano
osiem profili otwordéw kartograficzno-badawczych i siedem
profili otwordéw archiwalnych. Litologia i stratygrafia osa-
doéw czwartorzgdowych bazuje na zrewidowanych ustale-
niach A. Makowskiej (1999, 2008, 2009), odniesionych do
Wazniesienia Elblaskiego i jego sasiedztwa.

Drugim, nie mniej waznym celem tego artykutu
jest pokazanie ksztaltowania si¢ procesow glacjalnych
w potudniowo-wschodniej czesci Battyku Centralnego i ich
wplywu na paleogeografi¢ i morfogeneze Nizu Polski. Sla-
dy tych procesdéw sg zapisane w uksztattowaniu i budowie

geologicznej subpotudnikowej megadepresji Baltyku Cen-
tralnego, na ktora skladaja si¢: Glgbia Gotlandzka, Glgbia
Gdanska i rozdzielajacy je potogi Prog Gotlandzko-Gdanski.
Obszar Wzniesienia Elblaskiego, lezacy u potudniowego
wylotu tej megadepresji, byt w pierwszej kolejnosci nara-
zony na oddziatywanie nasuwajacych si¢ z tego rejonu lado-
lodow. Budowe geologiczna potudniowej czgsci Glebi Go-
tlandzkiej, lezacej w granicach polskiej strefy ekonomicznej
(Economic Exclusive Zone — EEZ) obrazuje zorientowany
diagonalnie (NW-SE) przekroj geologiczny. Przekrdj ten,
wczesniej opracowany (Pikies, 2005), zostat nieco zmienio-
ny i wykorzystany na potrzeby niniejszego artykutu.

UWARUNKOWANIA BUDOWY GEOLOGICZNEJ WZNIESIENIA ELBLASKIEGO

Dla struktury geologicznej Wzniesienia Elblaskiego decy-
dujace znaczenie mialo czasowe i przestrzenne zréznicowa-
nie dynamiki lgdolodu, a konkretnie sita jego oddzialywania
na roézne czgsci tego wzniesienia. Wyrazem zroéznicowanej
dynamiki Iagdolodu zlodowacenia wisty byta jego strumienio-
wa struktura (fig. 1). Strumienie te sg definiowane jako ska-
nalizowane strefy szybkiego plynigcia lodu w obrebie pokry-
wy ladolodu i odpowiadaja za wyprowadzenie z niego okoto
90% jego masy (m.in. Kasprzak, 2003; Molewski i in., 2010).
Na obszarze Nizu Polski, np. w Wielkopolsce, zakonczeniem
odndg strumienia odrzanskiego (B?) sa trzy uktady lobal-
ne (Kasprzak, 2003; Przybylski, 2008). Rowniez strumien
wislanski (B) w swojej potudniowej czesci jest przestrzennie
zwigzany z lobem Wisty (np. Molewski i in., 2010; Roman,
2010; Wysota, Molewski, 2011). Nalezy jednak podkreslic¢,
ze te obserwacje dotycza strumieni lodowych o podstawie
ladowej, np. poludniowych sektorow plejstocenskich ladolo-
dow skandynawskich, natomiast nie sg znane ze wspotcze-
$nie zlodowaconych obszaréw okotobiegunowych, ktorych
strefy marginalne wkraczaja na obszar szelfu oceanicznego
(np. Boulton i in., 2001; Stokes, Clark, 2001).

Ze szkicu rozmieszczenia gtdéwnych strumieni lodo-
wych ostatniego ladolodu skandynawskiego (Punkari, 1997)
wynika, ze Wzniesienie Elblaskie jest polozone w widtach
dwoch strumieni — B* i B* (fig. 1). Nalezy jednak zdawac
sobie sprawe z tego, ze szkic ten jest duzym uogélnieniem
i pokazuje rozmieszczenie strumieni lodowych w skali cate-
go ladolodu. Podobny obraz rozmieszczenia strumieni, lecz
ograniczony tylko do obszaru Nizu Polsko-Niemieckiego,
przedstawit W. Morawski (2009). Na jego podstawie moz-
na si¢ zorientowac, ze strumien B® funkcjonowat na kie-
runku N-S, natomiast strumien B* (mazurski) na kierunku
NNW-SSE. Jednak wczes$niejsze badania tego autora, doty-
czace zachodniego skrzydta lobu mazurskiego (obszar lobu
warminskiego), wskazuja na kierunek przemieszczania si¢
mas lodu na linii N-S, a nie NNW-SSE (Morawski, 2005).
W zwigzku z tym zasadne staje si¢ pytanie, czy Wzniesienie

Elblaskie bylo potozone w widtach strumieni B® i B, czy
tylko w polu oddziatywania strumienia B?. Z jednej strony
peryferyjne polozenie wzniesienia w stosunku do strumie-
nia B%, a z drugiej — bliskie do gldwnego kierunku ptyniecia
strumienia B? osig doliny Wisty, sktaniajg do wysunigcia hi-
potezy, ze obszar Wzniesienia Elblaskiego byt usytuowany
tylko w polu zréznicowanego oddziatywania strumienia B>.
Jak wczesniej wspomniano, oddzialywanie strumienia
B? na obszar Wzniesienia Elblaskiego bylo przypuszczalnie
zrdéznicowane, czego efektem byly réznorodne deformacje
glacitektoniczne tej formy. Wizualizacje tego oddziatywa-
nia, sugerowany rodzaj deformacji glacitektonicznych oraz
skale i glebokos¢ ich zakorzenienia przedstawia przekroj
geologiczny, poprowadzony przez pdinocno-wschodnia
cze$¢ Zutaw Wislanych, centralng cze$¢ Wzniesienia Elblg-
skiego, potudniowg cz¢s¢ Rowniny Warminskiej i pétnocna
czg$¢ Pojezierza Itawskiego (fig. 2, 3). Warto przypomnie¢,
ze jego konstrukcje oparto na danych uzyskanych z rdzenio-
wanych wiercen kartograficznych, zinterpretowanych straty-
graficznie przez A. Makowska (1991, 1999, 2009). Czesto
stropowe czesci tych profili dokumentuja obecno$é zaburzen
glacitektonicznych, si¢gajacych do glgbokosci rzedu 100-
150 m (Makowska, 1999). Pozwolily one takze na analize
migzszo$ciowa wydzielonych sekwencji litostratygraficz-
nych pod katem oddziatywania procesow tektonicznych.
Budowe geologiczna zachodniego sktonu wzniesienia
cechuje obecno$¢ tusek glacitektonicznych z drugorzednym
systemem waskopromiennych faldow asymetrycznych. Lu-
ski te s odktute i ponasuwane na siebie, tworzac charaktery-
styczny system schodowy. W centralnej czgsci Wzniesienia
Elblaskiego mozna spodziewac si¢ obecno$ci kry osadow
plejstocenskich z odwrocong sekwencjg stratygraficzng. Na
taka sytuacj¢ geologiczng wskazuje sekwencja stratygraficz-
na rozpoznana w profilu Pagorki (otw. 9; fig. 3). W profilu
tym na cienkiej serii glin zlodowacenia torunskiego (B1)?
lezy miazszy kompleks osadow jeziornych z interglacjatu
krastudzkiego (B1-2), na ktory zostaly nasunigte czerwone

3 Przy charakterystyce stratygraficznej osadéow zlodowacenia wisty oparto si¢ na podziale stratygraficznym A. Makowskiej (2009), jednak zachowano
tradycyjna numeracj¢ poziomow glacjalnych (Instrukcja SMGP, 2004), tzn. poziom B1 odniesiono do glin zlodowacenia torunskiego, B2 — do stadiatu

$wiecia 1 B3 — do stadiatu gérnego/gtéwnego (leszczynsko-pomorskiego).
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interstream (interlobate) areas — dotted fields; interlobate joints — dotted lines

Wozniesienie Elblaskie — wyniesiona strefa interlobalna (omoéwiona w tekscie)
Elblag Elevation — upland area, more detail described in paper

12  pozycja czota lagdolodu i wiek w ka BP (nieskalibrowany)

| |
BA
B2 strumien lodowy dolnej Odry
| ice stream of lower Odra river
3 strumien lodowy dolnej Wist
B y ) y
ice stream of lower Vistula river

B4 strumien lodowy Mazur
ice stream of Mazury region
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B strumien battycki, jeden z gtéwnych (pierwszego rzedu) strumieni lodowych
batitic ice stream — one of the first order (principal) of ice streams

strumienie lodowe nizszego rzedu
ice streams of lower order

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

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

ity limnnoperyglacjalne z etapu recesji zlodowacenia torun-
skiego (B1) i ity morskie elblaskie powstate w interglacjale
krastudzkim (B1-2) (Makowska, 2009). Wschodni skton
Wzniesienia Elblaskiego jest slabiej zaburzony glacitekto-
nicznie. Zaburzenia te przejawiaja si¢ glownie zwigksze-
niem migzszosci deformowanych osadoéw, co dobrze doku-

mentuje profil w Majewie (otw. 11) oraz inne ptytkie profile
archiwalne, nie zaznaczone na tym przekroju. Nalezy tez
podkresli¢ ciaglos¢ sekwencji osadowych, budujacych ten
skton. O stabszym oddziatywaniu glacitektoniki swiadczy
takze obecno$¢ poziomu glin zwatowych — B2(gz), odnie-
sionych do stadiatu $rodkowego ($wiecia) zlodowacenia
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wisly (fig. 3). Gliny te ze zbocza wschodniego zostaty pra-
wie catkowicie usunigte.

Trudnym do wyjasnienia problemem jest bardzo duza
migzszos$¢ osadow odniesionych do okresu anaglacjalnego
zlodowacenia torunskiego — B1(fd) oraz do osadow intergla-
cjatu krastudzkiego — B1-2(j). Wydaje sie, ze bez przyjecia
czynnika glacitektonicznego, ktory przy deformacji spowo-
dowatl wzrost migzszo$ci wspomnianych serii osadowych,
nie mozna tej sytuacji wyjasni¢. Czynnikiem utatwiajacym
ich deformacje byta litologia. Serie te buduja osady mulisto-

ilaste oraz piaski drobnoziarniste, podatne na plastyczne od-
ksztalcenia. Predyspozycje litologiczne uzasadniajg rowniez
duze miazszos$ci serii czerwonych itow limnoperyglacjal-
nych, zamykajacych profil osadow zlodowacen srodkowo-
polskich — W(b)2.

Widoczna jest dobra przestrzenna korelacja pomiedzy
strefa najsilniejszych deformacji glacitektonicznych a budo-
wa blokowa podtoza czwartorzedu (fig. 3). Zagadnienie to
i wynikajace z niego implikacje zostang szerzej omowione
w dalszej czesci tekstu.
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Budowa geologiczna centralnej czesci Wzniesienia
Elblaskiego wskazuje na obecnos¢ dwoch etapow zabu-
rzen glacitektonicznych (fig. 3). Starszy etap, zobrazowa-
ny znacznym zwickszeniem migzszosci czerwonych itéw
z recesji zlodowacen srodkowopolskich — W(b)2, anagla-
cjalnych osadow piaszczysto-mutkowych z transgresji zlo-
dowacenia torunskiego — B1(fd), jeziornych osadéw mu-
listo-ilastych z interglacjatu krastudzkiego — B1-2(j) oraz
obecnoscia wspomnianej juz kry morskich itow elblaskich
— B1-2(ms), nalezy przypuszczalnie powigza¢ z oddziaty-
waniem ladolodu stadialu $wiecia (B2), ktorego obecnosé
zapisata si¢ na wschodnim sktonie wzniesienia. Wspomnia-
ne, migzsze kompleksy osadowe sg rozdzielone cienkimi po-
ziomami odniesionymi do interglacjatu eemskiego i cienka
serig glin zwatowych zlodowacenia torunskiego (B1). Po-
niewaz geometria przestrzenna osadow eemskich i poziomu
morenowego (B1) dobrze wspotgra z geometrig otaczaja-
cych je migzszych serii osadowych, mozna ostroznie przy-
puszczaé, ze udziat tego poziomu morenowego w procesie
deformacji tych serii byl jedynie bierny.

Nalezy tez wzia¢ pod uwage fakt, ze stratygrafia migz-
szej serii czerwonych itow, znajdujacych si¢ w stropie profilu
zlodowacen $rodkowopolskich, nie jest do konca ustalona.
Wystepujace w niej liczne piaszczyste przewarstwienia su-
geruja rozdzielno$¢ stratygraficzng tej serii. By¢ moze dolna
jej czes¢ nalezy odnies¢ do zlodowacenia odry, a gorng do
zlodowacenia warty. Obserwowane w takim kontekscie duze
migzszosci tej serii miatyby wige czgsciowo wytlumaczenie
sedymentacyjne. Jednak pogrubione migzszosci jej gornej
czesci, zaobserwowane na zachodnim sklonie wzniesienia
w rejonie Jagodnika (otw. 6; fig. 3), sa najprawdopodobniej
efektem deformacji glacitektonicznych. Innym czynnikiem,
ktory nalezy wzia¢ pod uwage jest uwarunkowanie depozy-
cyjno-tektoniczne migzszach serii osadow limnoperyglacjal-
nych, rzeczno-deltowych i jeziornych. Wspomniane osady
formowaty si¢ u schytku okresow glacjalnych lub w okre-
sach interglacjalnych, w przybrzeznomorskich depresjach.
W okresach interglacjalnych na obnizenia te okresowo wkra-
czato morze, co byto wynikiem ich subsydencji (Makowska,
1999, 2009). Takie uwarunkowania tez mogly wptywac na
duze pierwotne migzszosci formowanych osadow, ktore
zachowaly si¢ jedynie w rejonie Wzniesienia Elblaskiego.
Z obszaru Zutaw Wislanych osady te w mtodszym vistulianie
zostaly egzaracyjnie usuni¢te (Makowska, 2009).

Impulsem do rozwoju deformacji glacitektonicznych mo-
gla by¢ labilno$¢ tektoniczna podiloza czwartorzedu, ktore
w rejonie Wzniesienia Elblaskiego ma charakter blokowy.
Przestrzennie strefa najsilniejszych deformacji jest potozona
ponad duzym subpotudnikowym uskokiem, oddzielajagcym
rejon Wzniesienia Elblaskiego od Zutaw Wislanych (fig. 3, 4).
Taki impuls mogt si¢ pojawi¢ w zwigzku z nadciggajacym
ladolodem, ktérego trasa byta predysponowana reliefem
jego przedpola. Relief ten w rejonie Zutaw i Doliny Dolnej
Wisly byt korzystny od czaséw interglacjatu eemskiego, kie-
dy to na tym obszarze funkcjonowata zatoka morska, wcina-
jaca si¢ daleko ku potudniowi w obszar ladu. Rozrastajacy

si¢ w dawnej poeemskiej zatoce ladolod w krotkim czasie
zblizyt si¢ obocznie do potnocnego odcinka duzego, sub-
potudnikowego uskoku Itawa—Elblag. Warto przypomnie¢,
ze uskok ten posiada najprawdopodobniej stare, waryscyj-
skie zalozenia (Pozaryski, Karnkowski, 1992). Narasta-
jace, asymetryczne obcigzenie ladolodem spowodowato
prawdopodobnie ugiecie si¢ jego podtoza po zachodniej
stronie dyslokacji, co zainicjowato rozw¢j deformacji glaci-
tektonicznych. Najlatwiej przyja¢ tutaj model deformacji
statyczno-kinetycznych, wynikajacy ze wzrostu obcigzen.
Zaktada on wystepowanie zjawiska $cinania wzdhuz wkle-
stej cylindrycznej powierzchni pod dziataniem obcigzenia
pionowego (Rotnicki, 1976). Gtownym efektem tego typu
deformacji jest powstanie wyraznej, pasowej strefy struk-
tur tuskowych. Wydaje si¢, ze zapoczatkowany w ten spo-
sob proces zaburzen glacitektonicznych mégt by¢ w miarg
rozrostu ladolodu kontynuowany dalej na podstawie kon-
cepcji glacitektoniki krawedziowej (Dadlez, Jaroszewski,
1994). W ten spos6b powstata inicjalna forma Wzniesienia
Elblaskiego. Skala zaburzen glacitektonicznych zwigzanych
z ladolodem stadiatu $wiecia (B2) musiata by¢ znaczna, sko-
ro pozostata po niej kra glacjalna w cz¢séci wierzchowinowej
elewacji (otw. 9; fig. 3).

Opisany cykl deformacji glacitektonicznych powtorzyt
si¢ po raz drugi podczas nasunigcia ladolodu stadialu gorne-
go (B3) zlodowacenia wisty. Jego $lady zapisaty si¢ pehiej
w budowie geologicznej Wzniesienia Elblaskiego w porow-
naniu z wczesniejszym cyklem. Rozrastajacy sie szybko
ku potudniowi ladolod, natrafit niebawem na boczny opor
w postaci paleosktonu wzniesienia. Naciski skierowane po-
czatkowo tylko ku potudniowi, po dotarciu w rejon sktonu
musialy czgsciowo przeobrazi¢ si¢ w sktadowa prostopadia
lub ukos$na do gtéwnego kierunku awansu. Silne naciski od
strony Zutaw spowodowaly rozlegte deformacje zachod-
niej i pétnocno-zachodniej cz¢sci Wzniesienia Elblaskiego.
W poczatkowym etapie naptywu ladolodu, w warunkach
silnej kompresji poziomej skierowanej ku wschodowi, na-
stepowalo skrocenie faldowe $ciskanych przez ladoléd
osadow. W wyniku ciggtego doptywu mas lodu i narastania
grubosci ladolodu wzrastata rola sktadowej pionowej sity
kompresji. Oprécz poprzedniego czynnika, znaczaca rolg
zaczely odgrywaé odklucia i zluskowania. Sfatdowane osa-
dy zostaly oderwane od podloza i sukcesywnie ponasuwa-
ne na siebie, w miar¢ narastania sity kompresji i grubosci
ladolodu. Procesy deformacji i odksztatcen zbocza zachod-
niego byly tak silne, ze nie zachowaly si¢ $lady po wezes-
niejszym etapie deformacji. Oddziatywanie ladolodu od
strony wschodniej wzniesienia byto stabsze, co zaznaczyto
si¢ mniejsza skalg odksztalcen glacitektonicznych, gtownie
typu fatdowego, bez przerwania ciagtosci warstw. Zacho-
waly si¢ rowniez §lady odksztatcen z poprzedniego etapu
deformac;ji (fig. 3).

Przebieg deformacji glacitektonicznych w rejonie Wznie-
sienia Elblaskiego wskazuje, ze zaczely si¢ one w stadiale
swiecia (B2), a ich najwigksze nasilenie zaznaczylo si¢
w czasie transgresji stadiatu leszczynsko-pomorskiego (B3),
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co odpowiada wczesniejszym spostrzezeniom A. Makowskiej
(1999).

Podczas omawiania chronologii proceséw neotekto-
nicznych i glacitektonicznych nalezy zada¢ sobie pytania:
Dlaczego dopiero w stadiale srodkowym i gornym zlodo-
wacenia wisly doszto na masowa skal¢ do zaburzen glaci-
tektonicznych? Dlaczego przestata oddzialywac tektonika
dysjunktywna?

Wiadome jest, ze obszar wzniesienia od przetomu kredy
gornej 1 paleogenu az po okres starszego plejstocenu podle-
gal stabej tektonice blokowej. Byta ona pochodng ruchow
laramijskich i mtodoalpejskich, zachodzacych w strefie
walu kujawsko-pomorskiego i niecki pomorskiej. Zapo-
czatkowatly je inwersyjne ruchy wypigtrzajace na obszarze
walu i ruchy obnizajagce w niecce pomorskiej (Marek, 1997;
Makowska, 2009). Efektem powstalych wowczas naprezen
mogty by¢ spekania podtoza czwartorzedu, ktdére w swoim
gléwnym schemacie przypuszczalnie nawigzywaty do star-
szych struktur waryscyjskich (Makowska, 1999). Autorka ta
na podstawie wczesniejszych danych (Pozaryski, Karnkow-
ski, 1992) oraz na podstawie wiasnych obserwacji w rejonie
Wzniesienia Elblaskiego wydzielita nastepujace jednostki
tektoniczne: row Tolkmicko—Mtynary, wypietrzenie Wil-
kowa (Wilkowa—Jagodnika) oraz réwning Krasnego Lasu
(Makowska, 1999).

Jak wspomniano, przebieg stref uskokowych w duzym
stopniu nawigzuje do giebokich uskokow, przedstawionych
na mapie tektonicznej Polski w epoce waryscyjskiej (Po-
zaryski, Karnkowski, 1992). Przyktadem moze by¢ uskok
biegnacy z Elblaga ku potudniowemu wschodowi, w kie-
runku Pasteka. Uskok ten stanowi przedtuzenie uskoku Mo-
rag—Pastek 1 stanowi potudniowo-zachodnig granicg wy-
pigtrzenia Wilkowo—Jagodnik. Bardzo wyraznie w rzezbie
podtoza czwartorzgdu zaznacza si¢ duzy uskok o przebiegu
N-S, oddzielajacy Wysoczyzne Elblaskg od Zutaw Wisla-
nych. Uskok ten jest potnocnym fragmentem duzej strefy
tektonicznej, ciggnacej si¢ od Itawy w kierunku Elblaga
i skrecajacej dalej ku potnocy, wzdtuz zachodniego sktonu
Wzniesienia Elblaskiego (fig. 4). Wstepne rozpoznanie stref
tektonicznych Wzniesienia Elblaskiego wskazuje na obec-
nos$¢ dwodch glownych kierunkéw: potudnikowego (N-S)
i diagonalnego (NW-SE).

Analiza stosunkow migzszosciowych osadéw paleo-
cenu, ich znaczna migzszos¢ w rowie Tolkmicko—Mtynary
(otw. 12, Mtynary, fig. 3), wskazuje na okres aktywnosci
tektonicznej na przetomie paleocenu i eocenu (Pikies, Jurys,
2011). Ogolnie jest to zgodne z czasem ostatecznego zakon-
czenia inwersji bruzdy srodkowopolskiej na obrzezu platfor-
my wschodnioeuropejskiej (Marek, 1997).

Z kolei najsilniejsze przejawy tektoniki dysjunktywne;j
w plejstocenie mialy miejsce podczas zlodowacen potudnio-
wopolskich, co zaznaczylo si¢ w budowie geologicznej $rod-
kowej 1 potnocno-wschodniej czgéci Wzniesienia Elblgskie-

go (fig. 3). Podloze czwartorzedu we wspomnianym rejonie
ma charakter blokowy, z silnie obnizong czgs$cig wschodnia
i podniesiona czescia zachodnig. Wptyw neotektoniki na
wyksztatcenie plejstocenu manifestuje si¢ silnym wzrostem
migzszosci glin zwatowych zlodowacenia sanu 1 w czgsci
obnizonej (otw. 11, Majewo) i redukcja migzszosci w czesci
podniesionej (otw. 6 1 7, Jagodna i Krasny Las) (fig. 3). Duze
migzszos$ci glin zlodowacenia sanu | w profilu otworu Ma-
jewo 11 zostaly przez A. Makowska (1999) powiazane z ob-
nizaniem si¢ rowu Tolkmicko—Mtynary, podczas transgresji
ladolodu tego zlodowacenia. Prawdopodobnie przyczyna
wymienionych procesow byta aktywizacja uskoku o orienta-
cji NW-SE, przebiegajacego w rejonie miejscowosci Lecze—
Jagodnik—Dawidy (fig. 4). Wedlug A. Makowskiej (2009)
ruchy neotektoniczne w rejonie Dolnego Powisla wygasty
ostatecznie w koncowej czgséci interglacjalu eemskiego (po
jego optimum klimatycznym). Wzniesienie Elblaskie, poto-
zone w najblizszym sgsiedztwie Dolnego Powisla, tez byto
objete tym procesem.

Wydaje si¢, ze odpowiedzi na postawione wczesniej
pytania, dotyczace przyczyn i czasu rozwoju deformacji
glacitektonicznych w rejonie Wzniesienia Elblaskiego, moz-
na szuka¢ w zmianie rezimu pola napr¢zen tektonicznych.
Mozna przypuszczac, ze po okresie interglacjatu eemskiego
rezim ten ulegl zmianie. Mogto to spowodowac, ze rezim
kompresyjny, $ciskajacy dotad sztywno gorotwor, znacznie
ostabt, co pozwolito na ptynne, tagodne ugi¢cie podtoza pod
naciskiem ladolodu, a w dalszej kolejnosci umozliwito po-
wstanie linearnej strefy zaburzen glacitektonicznych, powia-
zanej przestrzennie z uskokiem ograniczajacym od zachodu
obszar Wzniesienia Elblaskiego. Jest to oczywiscie hipote-
za badawcza, ktora wymaga dalszych badan dotyczacych
uwarunkowan neotektonicznych Wzniesienia Elblaskiego
w kontekscie paleogeografii szerszego obszaru, obejmujace-
go wat kujawsko-pomorski, niecke brzezng i przylegajacy
don od potnocnego wschodu obszar.

Na koniec rozwazan dotyczacych uwarunkowan budowy
geologicznej Wzniesienia Elblaskiego warto przypomnie¢
jedno bardzo istotne zastrzezenie. Przedstawiony powyzej
obraz rozwoju budowy geologicznej i morfogenezy tego
wzniesienia oparto na analizie przekroju geologicznego,
bazujacego na opisanych we wstegpie wierceniach, dlatego
nalezy przyjac, ze przekrdj ten pokazuje styl deformacji
glacitektonicznych oraz ich zasigeg przestrzenny w sposob
uproszczony. Bez badan sejsmicznych czy elektrooporowych
rzeczywisty obraz tych zaburzen, jak tez glgboko$¢ ich za-
korzenienia nie beda znane. Rowniez geometria powierzchni
nieciaglosci glacitektonicznej, po ktorej tuski zostaty odktu-
te i ponasuwane, zostata odzwierciedlona w sposob schema-
tyczny. To samo dotyczy takze liczby tusek (fig. 3). Na tego
typu zawitoéci metodologiczne i interpretacyjne w stosunku
do ztozonosci i skali deformacji glacitektonicznych zwrdcit
juz uwage K. Rotnicki (1988).
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DYNAMIKA ZLODOWACENIA WISLY W SWIETLE UKSZTALTOWANIA
I BUDOWY GEOLOGICZNEJ DNA WSCHODNIEJ CZESCI BALTYKU CENTRALNEGO

Zagadnienie morfogenezy i budowy geologicznej
Wzniesienia Elblaskiego nalezy rozwazac lacznie z jego
poocnym przedpolem, ktérym obecnie jest dno wschod-
niej 1 potudniowo-wschodniej cz¢éci Battyku Centralnego,
zwanego rowniez Baltykiem Wtasciwym (Baltic Central
— Baltic Proper). Naptyw mas lodowych podczas ostatnie-
go zlodowacenia na obszar Nizu Srodkowoeuropejskiego
byt asynchroniczny i odbywat si¢ poprzez strumienie lodo-
we (Punkari, 1997; Boulton i in., 2001; Houmark-Nielsen,
Kjer, 2003; Marks, 2005; Wysota, Molewski, 2011). Niz
Srodkowoeuropejski, w tym Niz Polski, znajdowat si¢ wow-
czas w strefie peryferyjnej potudniowego sektora ladolodu
skandynawskiego (fig. 1, 5).

Duzy wplyw na regionalne zréznicowanie dynamiki
strumieni lodowych (ich wielkos$ci, predko$ci ruchu i czasu
naptywu), oprocz wielkosci zasilania w strefie alimentacyj-
nej ladolodu, miata topografia jego przedpola oraz zrézni-
cowanie budowy geologicznej previstulianskiego podtoza.
Szczegoblnie istotna byta litologia osadow, na ktore nasuwat
si¢ ladoléd. Ruch ladolodu utatwiaja osady drobnodysper-
syjne o duzej pojemnosci wodnej, gdyz generujg wysokie
ci$nienie hydrostatyczne, zmniejszajace tarcie i utatwiajace
slizg denny (Kleman, Glasser, 2007; Jania, 2008). W obre-
bie osadow bardziej grubookruchowych efektywne cisnienie
hydrostatyczne jest niskie, co utrudnia procesy $cinania na
kontakcie 16d/podtoze. Ruch ladolodu jest wigc wolniejszy
(Kasprzak, 2003).

Dla prawie catego obszaru Battyku Centralnego, z wy-
jatkiem cze$ci ptytkowodnej przylegajacej do ladu, podtoze
previstulianskie jest obecnie tozsame z podtozem czwarto-
rzedu. Jednak przed transgresja ostatniego ladolodu byto
ono prawdopodobnie jeszcze przykryte cienkg seri¢ osadow
glacjalnych, powstatych podczas zaniku poprzedniego zlo-
dowacenia. Podczas transgresji ostatniego ladolodu zostaly
one usunicte. Watek genezy tych osadow i ich wyksztatcenie
zostang poruszone w dalszej czgsci tekstu.

Na przebieg zdarzen glacjalnych na Nizu Polski w trakcie
ostatniego zlodowacenia decydujacy wptyw miat najdtuz-
szy tzw. baltycki strumien lodowy ,,B”, zasilajacy strumie-
nie drugorzedne na Nizu Srodkowoeuropejskim (Wysota,
Molewski, 2007). Strefa jego aktywnoS$ci rozpoczynala si¢
na przedpolu Gor Skandynawskich w $rodkowej Szwecji
i poprzez depresje Morza Botnickiego (potudniowa czgsc
Zatoki Botnickiej) ciagneta sie az do obszaru Nizu Srodko-
woeuropejskiego, poprzez terytorium Danii, Niemiec i Pol-
ski (fig. 1). W cze$ci wschodniej i potudniowo-wschodniej
Battyku Centralnego morfologicznym efektem tego strumie-
nia jest duza subpotudnikowa depresja Gigbi Gotlandzkiej
i Glebi Gdanskiej, rozdzielona potogim spltyceniem Progu
Gotlandzko-Gdanskiego (fig. 5). W czgsci srodkowej 1 potu-
dniowej Glegbi Gotlandzkiej zaznaczaja si¢ dwa rownolegle,
wydtuzone przeglebienia o rynnowym pokroju. Okreslane sa
one jako depresja zachodnio- i wschodniogotlandzka (fig. 5).
Rynne¢ zachodniogotlandzka buduja osady dewonu $rod-

kowego. Rynne wschodniogotlandzka buduja nieco mtod-
sze osady tego oddzialu (Gelumbauskaite, Grigelis, 1997).
Wschodnie sktony obu rynien sg uksztattowane schodowo,
na podobienstwo progdéw strukturalno-odpornosciowych
(klintow) (Gelumbauskaite, Grigielis, 1997). W potudnio-
wym zakonczeniu Gigbi Gotlandzkiej (potozonym na ob-
szarze polskiej strefy ekonomicznej) znajduje si¢ juz tylko
przedtuzenie depresji wschodniogotlandzkiej, gdyz depresja
zachodniogotlandzka na szerokosci Lawicy Hoburg (Ho-
burgs Bank) i Pénocnej Lawicy Srodkowej (Northern Mid-
dle Bank) ulegta wyklinowaniu (fig. 5).

Potudniowe zakonczenie Glgbi Gotlandzkiej, a szczegdl-
nie Prog Gotlandzko-Gdanski, byty w plejstocenie rejonem,
w ktorym zdecydowanie dominowaty procesy lodowcowej
erozji nad lodowcowg akumulacja. Wskazuje na to znikoma
migzszo$¢ osadow plejstocenu, ktora w ptytszych rejonach
Progu Gotlandzko-Gdanskiego waha si¢ od 2 do 4 m. Na
osadach podtoza czwartorzgdu (osady przydolu, franu i ce-
nomanu) (fig. 6) spoczywa tutaj jeden cienki poktad sub-
akwalnych glin morenowych o charakterystycznym falistym
reliefie (Pikies, 2005). Powstanie tego poziomu morenowe-
g0 wigze si¢ czasowo ze stosunkowo pdznym etapem degla-
cjacji Battyku Centralnego (12,7-12,6 ka BP), kiedy to m.in.
w rejonie Progu Gotlandzko-Gdanskiego oraz na zboczach
Rynny Stupskiej i Potudniowej Eawicy Srodkowej, docho-
dzito do wytapiania si¢ rozlegtych pol martwego lodu (Usci-
nowicz, 1996). Proces ten zachodzil w $srodowisku wodnym
tzw. battyckiego jeziora lodowego. Zachodzity wowczas
ztozone procesy sedymentacyjne. Oprocz frakcji ilastej ty-
powej dla srodowiska zastoiskowego do zbiornika wodnego
dostawat si¢ grubszy materiat na drodze splywow grawita-
cyjnych z topniejacych bryt lodowych lub wreez z pltywaja-
cych gér lodowych (Uscinowicz, 1996).

Warto zauwazy¢, ze podobnie wyksztalcona warstwa
utworé6w morenowych najprawdopodobniej przykrywa-
ta w tym miejscu strop podloza czwartorzgdu, réwniez
w przededniu transgresji gornovistulianskiego ladolodu.

Na podstawie powyzszych danych mozna stwierdzié, ze
rejon poludniowego zakonczenia Glebi Gotlandzkiej oraz
Progu Gotlandzko-Gdanskiego stanowit w plejstocenie
strefe tranzytowa, po ktoérej przemieszczaty si¢ nasunigcia
kolejnych Iadolodéw. Slady tego przemieszczania zapisaty
si¢ w charakterze rzezby podtoza czwartorzedu omawia-
nego rejonu (fig. 7). W potudniowym zakonczeniu Giebi
Gotlandzkiej wskazuje na to klinowate wyzlobienie egza-
racyjne, splycajace si¢ w kierunku potudniowym. W rejo-
nie Progu Gotlandzko-Gdanskiego efektem egzaracji jest
kilka potogich, wydtuzonych elewacji podtoza, ktorym od
strony wschodniej towarzyszy tagodna depresja. Przykta-
dem bardziej linearnego ztobienia moze by¢ z kolei ciag
kilku niewielkich przeglebien, wystepujacych u podstawy
potudniowo-wschodniego sktonu Potudniowej Lawicy Srod-
kowej. Ukierunkowane sa one od NE ku SW w kierunku
Rynny Stupskiej (fig. 7). Samo obnizenie Rynny Stupskiej
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Fig. 5. Struktura gléwnego (zachodniego) odgalezienia baltyckiego strumienia lodowego (B'-B*)
w poludniowo-wschodniej czesci Baltyku Centralnego

Barymetria Battyku Centralnego — Gelumbauskaite, 1997

The structure of the main (western) branch of the Baltic ice stream (B'-B*) in the south-eastern part of the Central Baltic area

Bathymetry of the Central Baltic area — Gelumbauskaite, 1997
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Objasnienia do figury 5
Explanations to Figure 5

zachodnie ramie (BLB?) battyckiego A B
strumienia lodowego (B)
western branch (B'-B*) of Baltic ice stream (B)

B'-B%

B'-B2 B3, B* - strumienie lodowe
nizszego rzedu
B'-B? B3 B*- ice streams of lower range

ladowy obszar badawczy 80
study area

obszar badawczy w obrebie Battyku
Centralnego
study area within Central Baltic Sea

Wzniesienie Elblgskie
Elblag Elevation

ma natomiast charakter do$¢ szerokiego ztobu egzaracyjne-
g0. Masy ladolodu, ktore oddzielity si¢ od gtdéwnego battyc-
kiego strumienia silniej egzarowaly u podnoza potudniowe-
go zbocza rynny (we wschodniej jej czesci), na co wskazuje
obecnos$¢ w tym miejscu wydtuzonego przeglebienia podto-
za oraz asymetria formy (fig. 7).

Z innych rejonéw objetych plejstocenskimi zlodowace-
niami sg znane podobne formy, lecz rozwini¢te na znacz-
nie wigkszg skale. Symptomatycznym przyktadem moze
by¢ tutaj rozlegla dolina ztobowa tzw. Kanatu Norweskiego
(Den Norske Renne), towarzyszaca od strony potudniowe;j,
poludniowo-zachodniej i zachodniej wybrzezom Norwegii,
poczynajac od rowu Skagerrak (700 m glebokosci), az po
jego wylot na krawedzi szelfu kontynentalnego (400 m gte-
bokosci), zlokalizowany okoto 200 km na zachdd od miej-
scowosci Alesund w zachodniej Norwegii (Sejrup i in.,
2003). Podobng forme i geneze, zwigzang z oddziatywaniem
rozlegtego strumienia lodowego, ma duza rynna Wyspy
Niedzwiedziej (Bjornoyrenna), usytuowana w potudniowo-
-zachodniej czgsci szelfu Morza Barentsa (Winsborrow i in.,
2010). Jej powstanie byto zwigzane z wyprowadzaniem mas
lodowych z czaszy ladolodu Morza Barentsa, stanowigcego
péinocno-wschodnie przedtuzenie ladolodu skandynawskie-
go. Podobne formy zwigzane z oddzialywaniem licznych
strumieni lodowych byty formowane w obrgbie ladolodu
laurentyjskiego na szelfie kontynentalnym, obrzezajacym od
pénocnego-wschodu Wyspe Baffina (Margold i in., 2015).

Wracajac do znikomych migzszosci osadow plejstocenu
i holocenu w potudniowym zakonczeniu Glgbi Gotlandzkiej
i na Progu Gotlandzko-Gdanskim nalezy zauwazy¢, ze kon-
sekwencja tego jest duze podobienstwo obrazu batymetrycz-
nego dna i rzezby powierzchni podczwartorzedowej (fig. 5,
7). W rejonie wspomnianego progu (ukierunkowanego NE—
SW) nastapita dywergencja gtéwnej odnogi strumienia bat-
tyckiego ,,B” na mniejsze strumienie lodowe (Pikies, 2005).
Sadzac z uksztattowania obnizenia egzaracyjnego poludnio-
wej czesci Glebi Gotlandzkiej (fig. 7), znaczna czg$¢ mas
lodu skierowata si¢ ku potudniowemu zachodowi, a potem

przekrdj geologiczny
geological cross section

granica: Gtebi Gotlandzkiej, Gtebi Gdanskiej,

takze izolowanej depresji w obrebie Progu Gotlandzko-Gdanskiego
border of: Gotland Deep, Gdarsk Deep, also isolated depression

within Gotland-Gdarsk Threshold

izobaty (co 20 m)
izobaths (every 20 m)

wybrane punkty gtebokosciowe [m p.p.m.]
selected bathymetric points [m b.s.l.]

izobata 85 m, ograniczaca elewacje Progu Gotlandzko-Gdanskiego
izobath of 85 m, determinating an elevation of Gotland-Gdarisk Thresholde

poprzez Rynne Stupska ku zachodowi do Basenu Bornholm-
skiego (strumien B'-B?). Dalsza ekspansja tego odgatezienia
postepowata w kierunku potudniowo-zachodnim, ku dolnej
Odrze (strumien B?), a nieco pdézniej ku zachodowi, w kie-
runku Zatoki Kilonskiej i cie$niny Maty Bett (strumien B'),
co byto efektem recesji ladolodu z obszaru Morza Potnoc-
nego (Lagerlund, Houmark-Nielsen, 1993; Boulton i in.,
2001).

W tym samym czasie w kierunku potudniowo-wschod-
nim i potudniowym poprzez Prég Gotlandzko-Gdanski (SW
cze$¢) 1 Glebie Gdanska zmierzata glowna odnoga strumie-
nia baltyckiego, tworzac dalej w rejonie Zatoki Gdanskiej
i Zutaw Wislanych strumien lodowy dolnej Wisty (B%). Jed-
nak rozprzestrzenianie si¢ wschodniego skrzydta tego stru-
mienia byto w jego inicjalnej czesci silnie uwarunkowane
obecnoscig duzego obnizenia Glgbi Gdanskiej, mocno roz-
budowanego ku pétnocnemu-wschodowi. Kiedy wigc czoto
strumienia posuwato si¢ szybko ku potudniowi, jego boczne
odnogi zapetniaty stopniowo srodkowg i pétnocno-wschod-
nig cze$¢ depresji Glebi Gdanskiej (fig. 5).

Potnocno-wschodnia czg$¢ tej glebi znajdowata sie
w ,.cieniu” elewacji Lawicy Klajpedzkiej, stanowiacej
zwienczenie pétnocno-wschodniej czgéci Progu Gotlandzko-
-Gdanskiego (fig. 5). Najplytsza czeg$¢ tej tawicy jest poto-
zona na wysokosci 47-49 m p.p.m. Podloze czwartorzgdu
budujg tutaj utwory franu (Gerok i in., 2014), a ich strop jest
polozony niewiele glebiej niz dno morskie — na wysokosci
okoto 60 m p.p.m. (Gelumbauskaite, Grigelis, 1997). Zato-
zenia elewacji Lawicy Klajpedzkiej sa tektoniczne i koreluja
z wyniesieniem tektonicznym Ktlajpeda—Lipawa (Gelum-
bauskaite, Grigelis, 1997).

Z powyzszej charakterystyki jasno wynika, ze struktura
zrebu tektonicznego Ktajpeda—Lipawa wraz z jej zachodnim
zwienczeniem — Lawica Klajpedzka, w poczatkowym etapie
transgresji ladolodu mocno ryglowata jego naptyw do pot-
nocno-wschodniego odgatezienia Glebi Gdanskiej (fig. 5).

Proces naptywu mas lodu do pétnocno-wschodniej odno-
gi Glebi Gdanskiej byt w miare spokojny, az do momentu,
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deeper zones of bigger overdeepings of sub-Quaternary relief

Kramarskiej i in., 1999 oraz Zespotu Petrobaltic SA, 2008

main fault zones and their names, position of fault zones after Dadlez, 1995;
Kramarska et al., 1999 and Group of Petrobaltic Company, 2008

izohipsy [m p.p.m.]

—8 — izohipses [m b.s.L.]

ptytsze strefy wiekszych obnizen powierzchni podczwartorzedowej
shallower zones of bigger overdeepings of sub-Quaternary relief

gtebsze strefy wiekszych obnizen powierzchni podczwartorzgdowej

gtéwne strefy uskokowe i ich nazwy, przebieg stref uskokowych wg Dadleza, 1995;

Fig. 7. Rzezba powierzchni podczwartorzedowej typu egzaracyjnego (bez dolin subglacjalnych)
w rejonie Progu Gotlandzko-Gdanskiego i w poludniowej czesci Glebi Gotlandzkiej

Sub-Quaternary relief of exarative type (without subglacial valleys) in the Gotland-Gdansk Threshold
and the southern part of the Gotland Deep

w ktorym powierzchnia ladolodu w tej czesci glebi nie
osiaggneta wysokosci okoto 60 m p.p.m. i nie zrownala si¢
z wyniesieniem podtoza czwartorzgdu w rejonie Lawicy
Ktajpedzkiej. Dalszy naptyw ladolodu od strony Glebi Go-
tlandzkiej musiat spowodowac jego przelanie si¢ przez ele-
wacje tej fawicy i szybki przyrost jego migzszosci w dotad

izolowanej cz¢éci Glgbi Gdanskiej. W konsekwencji spo-
wodowalo to jego rozrost w kierunku wschodnim, a potem
potudniowo-wschodnim, w kierunku Kanatu Niemenskiego
(Nemunas Channel) i delty Niemna, zgodnie z topografia
przedpola. Przyrost masy lodu dotyczyt tez czgsci czotowe;j
strumienia B3, ktory caly czas przemieszczat si¢ ku potu-
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dniowi. Z powyzszych rozwazan wynika, ze zainicjowany
w potnocno-wschodniej czgsci Glgbi Gdanskiej strumien
B* byt opdzniony czasowo w stosunku do strumienia B3, co

gtéwnie wynikato z ryglujacej pozycji zrebu tektonicznego
Ktajpeda—Lipawa, ograniczajacego w poczatkowym etapie
glacjacji naptyw lodu do strefy korzeniowej strumienia B,

PODSUMOWANIE I DYSKUSJA

1. Wzniesienie Elblaskie jest obecnie izolowana wyso-
czyzng morenowa, w réoznym stopniu przeksztatlcong przez
procesy glacitektoniczne. Procesy te gléwnie byly warunko-
wane blokowa budowa podtoza czwartorzedu. Mobilnosci
tektonicznej tego obszaru dowodza ruchy tektoniczne na
przetomie paleocenu i eocenu, zapisane przez zréznicowana
migzszo$¢ utworow paleocenu (Pikies, Jurys, 2011). W okre-
sie plejstocenskim tektonika podtoza ulegala reaktywacji,
w wyniku obcigzenia przez rozrastajacy si¢ ladolod oraz ru-
chow odprezajacych, wywotywanych recesja tego ladolodu
(Makowska, 1999). Te ruchy w przeciagu plejstocenu mialy
rozne natezenie i zwrot.

W plejstocenie dolnym, w czasie zlodowacenia sanu 1,
doszto do silniejszych ruchow tektonicznych o charakterze
nieciggltym, powodujacych zmiang geometrii i wzrost migz-
szos$ci poktadu morenowego tego wieku. W plejstocenie gor-
nym, w interglacjale eemskim, nastapito wygaszenie ruchow
neotektonicznych w dolnym odcinku Wisty i na terenach
z nig sgsiadujacych (Makowska, 2009). W stadiale $rodko-
wym i goérnym zlodowacenia wisty niepokoj tektoniczny
uwidacznial si¢ gtdéwnie rozwojem proceséw glacitekto-
nicznych. Wedlug A. Makowskiej posrednio dowodzi to, ze
poczawszy od stadiatu §rodkowego Wzniesienie Elblaskie
stanowito odrebna jednostke fizjogeograficzna, ktora byta
przeszkoda na drodze nasuwajacych si¢ ladolodow i stymu-
lowata ich dziatalnos$¢ glacitektoniczna.

Czynnika, ktoéry spowodowal powstanie linearnego pasa
glacitektonicznych struktur tuskowych mozna doszukiwac
si¢ w labilnosci podloza czwartorzgdu, wzdtuz linii duzego
subpotudnikowego uskoku Elblag—Itawa. Dotyczy to pot-
nocnej czgsci tego uskoku, poczawszy od linii brzegowe;j
Zalewu Wislanego na poétnocy, az po jego skrzyzowanie
z linig diagonalnego (NW-SE) uskoku Pastek—Elblag na
poludniu. Natomiast sam moment rozpoczecia wielkoska-
lowych deformacji glacitektonicznych byt prawdopodobnie
zwigzany ze zmiang rezimu pola napr¢zen neotektonicznych
podczas interglacjatu eemskiego. Na okres tego interglacjatu
przypada wygaszanie ruchow neotektonicznych w dolnym
odcinku doliny Wisly i na s3siadujacych z nig terenach, na
co wskazuje sposdb wyksztalcenia i porownanie migzszo-
$ci migdzymorenowych serii ,,przedeemskich i emskich”
oraz ,,poeemskich” (Makowska, 2009). Obszar Wzniesienia
Elblaskiego znajdowat si¢ w szerokiej aureoli pola napr¢zen
tektonicznych, zwigzanych z przeksztalceniem i inwersja
bruzdy srodkowopolskiej w wat kujawsko-pomorski. Osta-
teczne uformowanie si¢ tego watu i przylegajacej do niego
niecki brzeznej zakonczyto si¢ na przelomie kredy i paleo-
cenu oraz paleocenu i eocenu (Marek, 1997). Przestrzennie
i genetycznie wal kujawsko-pomorski wraz z otoczeniem

jest zwiazany ze strefa Teisseyre'a—Tornquista (T-T), na
ktorego bezposrednim przedpolu te struktury si¢ znajduja
(Dadlez, 1980). Przejawy reaktywacji tektonicznej w strefie
T-T odnotowuje si¢ jeszcze w czwartorzedzie (Zuchniewicz
iin., 2007). Mozna przypuszczaé, ze u schytku interglacjalu
eemskiego ostabt rezim kompresyjny, Sciskajacy dotychczas
sztywno gorotwor, co umozliwito w pozniejszym okresie
na ptynne, zrdéznicowane ugiecie podtoza pod naciskiem
mtodszych ladolodéw, wzdhuz linii wspomnianego uskoku
Elblag—Itawa. Przyczynito si¢ to do powstania linearnej stre-
fy zaburzen glacitektonicznych. Jest to oczywiscie hipoteza
badawcza, wymagajaca dalszych badan dotyczacych uwa-
runkowan neotektonicznych rejonu Wzniesienia Elblaskiego.

Warto w tym miejscu zwrocié tez uwagg na fakt, ze stre-
fa najwickszych deformacji glacitektonicznych (zachodni
skton Wzniesienia Elblaskiego) znajduje si¢ powyzej potu-
dnikowo zorientowanej strefy dyslokacyjnej, oddzielajacej
Wazniesienie Elblgskie od Zutaw Wislanych. Jak wspomnia-
no, jest to pétnocny segment duzej, regionalne;j strefy tekto-
nicznej, biegnacej z ltawy w kierunku Elblaga.

Nalezy przypomnie¢, ze silnie rozbudowane, gtebokie
strefy tektoniczne sg czesto rejonami zwickszonego dopty-
wu ciepta geotermicznego, moga takze w niektorych sytu-
acjach by¢ miejscem doptywu wod giebinowych (Dadlez,
Jaroszewski, 1994). Skumulowanie tych czynnikéw wzdtuz
takich stref moglo znacznie wptywaé na rodzaj i skale de-
formacji glacitektonicznych, a przede wszystkim utatwiaé
uplastycznianie osadow, tworzenie powierzchni odktuc
czy poslizgu. Wydaje si¢, ze znaczenie wspomnianej stre-
fy tektonicznej dla rozwoju deformacji glacitektonicznych
na zachodnim sktoniec Wzniesienia Elblaskiego byto do tej
chwili niedoszacowane.

2. Przyczyng rozwoju w gornym vistulianie procesow
glacitektonicznych byla z jednej strony omoéwiona powyzej
labilnos$¢ tektoniczna, towarzyszaca liniom uskokow tekto-
nicznych, z drugiej natomiast — zr6znicowanie dynamiki na-
suwajacego si¢ ladolodu. Omawiajac zroznicowanie dyna-
miki, glowny nacisk potozono na rekonstrukcje kierunkow
ruchu ladolodu. Wydaje sig, ze oprocz tego czynnika, rownie
waznym zagadnieniem byla sita z jaka masy lodu nacieralty
na napotkane na swojej drodze przeszkody. W przypadku
Wzniesienia Elblaskiego istotnym zagadnieniem byta wigc
sita z jakg ladolod oddziatywat na t¢ forme bezposrednio po
opuszczeniu niecki Battyku. Oczywiste jest, ze sita ta mu-
siata by¢ pochodng tempa ruchu mas lodu i dynamiki jego
naptywu w rejon wzniesienia.

Zagadnienie to cz¢Sciowo naswietlajg ogdlne dane
o paleogeografii nasunigcia lagdolodu goérnovistulianskie-
go w poludniowym sektorze ladolodu skandynawskiego.
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Warto wspomnie¢, ze pierwszy okres aktywnos$ci ladolodu
gornovistulianskiego jest identyfikowany z fazg Norske Is
(Norwegian phase), kiedy ladolod nasunat si¢ z rejonu po-
hudniowo-zachodniej Norwegii na obszar szelfu norweskie-
go. Faza ta rozpoczeta si¢ w Norwegii okoto 29 ka BP4, jej
maksimum miato miejsce okoto 28 ka BP, a zakonczyla si¢
27 ka BP (m.in. Lambeck i in., 2010). Mozna wigc zauwa-
zy¢, ze w poczatkowym etapie tego zlodowacenia nasunig-
cie ladolodu zaznaczyto si¢ w zachodnim sektorze ladolodu
skandynawskiego. Na podstawie badan petrograficznych
glin wiadomo jednoczes$nie, ze potudniowa cz¢s$é Skanii
(potudniowa Szwecja) byta wolna od ladolodu jeszcze okoto
25 ka BP (Ringberg, Miller, 1992). Taka sytuacje pokazuja
takze numeryczne rekonstrukcje rozwoju ladolodu zlodowa-
cenia wisty, gdzie prawie caty obszar Potwyspu Skandynaw-
skiego i Zatoki Botnickiej okoto 28 ka BP® znalazt si¢ pod
lodem (Lambeck i in., 2010).

Nieco inaczej sytuacja wygladata we wschodnim sek-
torze ladolodu skandynawskiego. Datowania ko$ci mamu-
tow, znajdowanych stosunkowo licznie na terenie Finlandii,
wskazuja na postgpujaca glacjacje tego kraju z potnocy ku
potudniowi i potudniowemu wschodowi, od okoto 37 ka
BP, biorac za poczatek potnocng czgs¢ Zatoki Botnickiej, az
do okoto 27 ka BP, kiedy ladoléd dotart do potudniowych
wybrzezy Finlandii (Ukkonen i in., 1999). Ogolnie wiec,
w okresie trwajacym okoto 10 ka ladolod pokonat dystans
rzgdu 600 km, co daje tempo transgresji wynoszace $rednio
okoto 60 m/rok. Na podstawie danych pochodzacych z tere-
néw Szwecji i Finlandii mozna przyjaé, ze jeszcze do okoto
27-25 ka BP obszar Battyku Centralnego w zdecydowane;j
wigkszosci byt wolny od lodu.

Wkraczanie ladolodu na obszar niecki Battyku byto wa-
runkowane topografig terenu oraz odbywalo si¢ zgodnie
z prawami przeptywu lodu. Kiedy ladolod osiagnat linig
brzegowa Polski doktadnie nie wiadomo. Datowania radio-
weglowe osadow z rejonu Niziny Gardnienskiej (Rotnicki,
Borowka, 1995; Rotnicki 2001), rejonu Lukecina i Nie-
chorza (Krzyszkowski i in., 1999) oraz Zatoki Pomorskie;j
(Kramarska, 1998) wskazuja, ze 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), byty wciaz
wolne od lodu (m.in.: Jasiewicz, 2006; Roman, 2010; Wyso-
ta, Molewski, 2011).

Na podstawie przytoczonych dat mozna zaklada¢é, ze
wkroczenie ladolodu na obszar potudniowego Baltyku
nastgpito wyraznie po 25 ka BP (24-23 ka BP?). Rownie
duza niewiadomg stanowi odpowiedz na pytanie, kiedy lado-
16d dotart do wybrzezy Polski. Mozna tylko ostroznie przy-
puszczaé, ze moglo to by¢ pomigdzy 23 a 22 ka BP, ale nie
ma co do tego zadnych konkretnych danych. Przy zalozeniu,
ze ladolod dotart do Polski gdzies okoto 23,0-22,5 ka BP oraz
szacujac odlegto$¢ pomigdzy Skania (potudniowa Szwecja)
a zachodnim wybrzezem Polski na okoto 175 km, otrzymu-

jemy dla okresu 500 lat $rednig predkos¢ ruchu ladolodu
rzgdu 350 m/rok. Robigc takg symulacje¢ czasowa, nalezy
wzigé takze pod uwagg kierunek ruchu strumienia lodowe-
go (B'-B?), ktorego droga przemieszczania (Rynna Stupska)
na pewnym odcinku musiata by¢ rownolegta do zarysu linii
brzegowej Polski, co sugeruje, ze przynajmniej czesciowo
naptyw mas lodowych w kierunku potudniowym odbywat
si¢ w wyniku bocznego rozrostu czota ladolodu.

Inna sytuacja musiata panowa¢ na osi subpotudniko-
wej magadepresji Glebi Gotlandzkiej—Gtebi Gdanskiej,
w poludniowo-wschodniej czg¢sci Battyku Centralnego. Tu-
taj ruch mas lodowych w kierunku potudniowym odbywat
si¢ w wyniku rozrostu czota strumienia (B?), a wiec zgodnie
z kierunkiem najszybszego poruszania. Dlatego mozna przy-
puszczac, ze predkosc ruchu ladolodu byta tutaj wigksza niz
w poprzednio opisanej sytuacji.

Nalezy zdawaé sobie sprawe, ze modele numeryczne sy-
mulujace rozwdj ladolodu skandynawskiego w vistulianie
i bazujace na nich rekonstrukcje paleogeograficzne (m.in.
Lambeck i in., 2010) wskazuja w rejonie Battyku na obecnosé
w okresie interglacjalu grudziadzkiego (MIS 3), a takze na
poczatku goérnego vistulianu (MIS 2), duzego srodladowego
zbiornika wodnego. Obecnos¢ rozlegtego jeziora lodowego
w okresie najmtodszego interstadiatu (interplenivistulianu)
wynikata z obnizenia poziomu wdd oceanicznych, spo-
wodowanego zwigzaniem znacznych ilo$ci wod morskich
w obrgbie kontynentalnych ladolodow (Lagerlund, 1987).
Jest bardzo prawdopodobne, ze obecnos¢ takiego jeziora
lodowego przyczynita si¢ do wysokiego tempa transgresji
ladolodu, szczegdlnie na obszarze niecki Morza Baltyckie-
g0, a szczegolnie w megadepresji Glgbi Gotlandzkiej 1 Glebi
Gdanskiej. Obecno$¢ zwierciadta wody na przedpolu trans-
gredujacego ladolodu mogta si¢ przyczyni¢ do wzmozonego
slizgu dennego, co stymulowatoby zwigkszenie szybkosci
przemieszczania si¢ mas lodowych w obrebie Baltyckiego
Strumienia Lodowego. W podsumowaniu tego zagadnienia
warto zauwazy¢, ze numeryczne modele paleoglacjologicz-
ne ostatniego ladolodu skandynawskiego pozwalaja zakta-
da¢, ze 16d w obrebie strumienia B* ptynat w rejonie Dolne-
go Powisla z predkosciag 400-500 m/rok (Wysota, Molewski,
2007).

3. Dynamika naptywu ladolodu w potudniowym sektorze
ladolodu skandynawskiego, oprocz ogélnych prawidtowo-
$ci, takich jak: bilans mas lodowych czy bilans energetycz-
ny ich powierzchni, zalezata w duzym stopniu od topografii
i budowy geologicznej dna Battyku Centralnego. Stanowito
ono przedpole dla ladolodéw nasuwajacych si¢ na teren cen-
tralnej czesci Nizu Polski, w tym na obszar Zutaw Wisla-
nych i dolng cz¢$¢ doliny Wisly.

Od strony ksztattowania dynamiki transgresji ladolodu
takim weztowym obszarem w obrebie Battyku Centralne-
go bylo potudniowe zakonczenie Glgbi Gotlandzkiej i Prog
Gotlandzko-Gdanski. W rejonie tym mial miejsce pierwszy

4 Konwersja na lata kalendarzowe zostata dokonana na podstawie danych cytowanych autoréow lub opierajac si¢ na wartosciach tworzacych krzywa

kalibracyjna IntCal09.

5 Lambeck i in., 2010: Fig. 5A. Palacoreconstructions for selected epochs within the LGM: A: t = 28 kyr BP.
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etap dywergencji strumienia lodowego (B'-B*) na dwa stru-
mienie nizszego rz¢du: B'-B? oraz B? (strumien B* jeszcze
nie istniat). Znaczna czg$¢ mas lodu skierowata si¢ poczatko-
wo ku potudniowemu zachodowi i zachodowi, gdzie Rynng
Stupska zmierzata w kierunku Basenu Bornholmskiego. Na-
tomiast glowna (osiowa) czgs¢ czota ladolodu po pokonaniu
tagodnej elewacji Progu Gotlandzko-Gdanskiego dostala si¢
do zachodniej i potudniowej czgsci Glebi Gdanskiej (fig. 5, 7).

Czynnikiem sprawczym pierwszego etapu dywergencji
mas lodu na dwa strumienie nizszego rz¢du byta obecnosé
tagodnej elewacji Progu Gotlandzko-Gdanskiego oraz ele-
wacji Lawicy Ktajpedzkiej (fig. 5). Szczegoblna rola przy-
pada tutaj Lawicy Ktajpedzkiej, gdzie podtoze czwartorze-
du wznosi si¢ do wysokosci okoto 60 m p.p.m. Natomiast
podtoze czwartorzedu w depresji wschodniogotlandzkiej
(Eastern Gotland Depression) u podnéza wspomniane;j ta-
wicy jest potozone na wysokosci okoto 150 m p.p.m. (Ge-
lumbauskaite, Grigelis, 1997). R6znica wysokosci wyste-
powania podtoza czwartorzgdu w potudniowej czgéci Glebi
Gotlandzkiej i na Progu Gotlandzko-Gdanskim jest nieduza,
rzedu 25-30 m (fig. 7). Pomigdzy Glebia Gotlandzka i Lawi-
cg Ktajpedzka wynosi ona natomiast okoto 90 m® (Gelum-
bauskaite, Grigelis, 1997).

Po przekroczeniu Progu Gotlandzko-Gdanskiego glowna
cze$¢ czota ladolodu parta szybko ku potudniowi w kierunku
Zutaw Wislanych, co wynikato z uksztattowania terenu, sty-
mulujgcego szybszy ruch ladolodu wzdhuz osi obnizen tere-
nu. W tym samym czasie boczne odptywy od gtéwnego nur-
tu strumienia B* stopniowo zapehiaty potnocno-wschodnia
czes¢ Glebi Gdanskiej, ktora przed naptywem lodu od strony
poétnocnej byta chroniona przez elewacj¢ Lawicy Klajpedz-
kiej. Dopiero po zapelnieniu tej izolowanej czgsci glebi oraz
po przelaniu si¢ ladolodu przez powierzchni¢ szczytowa
Lawicy Ktajpedzkiej (zrownanie poziomoéw), mogto nastg-
pi¢ uruchomienie mas lodu ku potudniowemu wschodowi,
w kierunku delty Niemna. Zgodnie z prawami fizyki czyn-
nikami, ktore zainicjowaty w tym kierunku ruch ladolodu

byly jego deformacje, spowodowane napr¢zeniami genero-
wanymi sita grawitacji. Sita ta byla pochodna osiagnigcia
odpowiedniej migzszosci przez ladoldd w rozpatrywanym
rejonie Baltyku.

Byt to wigc drugi, nieco pozniejszy etap dywergenciji,
kiedy to z ogdlnej masy strumienia B* doszto do wyodrebie-
nia strumienia B*, opdznionego czasowo w stosunku do stru-
mienia B3. Sposéb dystrybucji mas lodu i etapowos¢ tego
procesu wskazuja, ze w rejonie Progu Gotlandzko-Gdan-
skiego oraz w pdtnocno-wschodniej czgsci Glebi Gdanskiej,
ksztattowaly sie cechy motoryczne strumieni: B'-B?, B* i B%.

4. Podczas omawiania chronologii procesow glaci-
tektonicznych w rejonie Wzniesienia Elblgskiego warto
wspomnie¢ o szerszej dyskusji dotyczacej stratygrafii osa-
dow zlodowacenia wisty Wzniesienia Elblaskiego i rejonu
Dolnego Powisla (Drozdowski, 1986; Makowska, 1999,
2009; Wysota, 2002; Mojski, 2005; Wysota i in. 2006). Z po-
wodu braku dowodow geologicznych, a takze w wyniku
szerszego spojrzenia na paleogeografi¢ Nizu Polski podczas
zlodowacenia wisly, odrzucono mozliwo$¢ wystapienia kon-
tynentalnego ladolodu w dolnej czesci tego zlodowacenia,
ktory objatby swoim zasiggiem ten rejon Polski (Wysota,
2002; Mojski, 2005).

Bazujac na wspomnianej dyskusji oraz na nowych prze-
mys$leniach, znaczacej rewizji swoich pogladow dokonata
A. Makowska (2009), m.in. zostal znacznie odmtodzony
wiek glin zwatowych tzw. zlodowacenia torunskiego (sta-
dial dolny B1 zlodowacenia wisty). Wyniki nowszych badan
stratygraficznych osadow plejstocenskich z rejonu Dolnego
Powisla (Wysota, 2002; Wysota i in, 2006) pozwolity na-
tomiast na przypisanie poziomu glin zwatowych, odniesio-
nych pierwotnie do stadiatu §wiecia, na poczatek stadiatu
gornego omawianego zlodowacenia (Makowska, 2009).

Z powyzszych spostrzezen wynika, ze pozycja straty-
graficzna osadow czwartorzgdowych rejonu Wzniesienia
Elblaskiego nie jest jeszcze ostatecznie ustalona i w miarg
naptywu nowych danych moze w przysztosci ulec zmianie.
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SUMMARY

Geological structure of the Elblag 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 Elblag Elevation to be the result of glaciotectonic de-
formation, caused by two glacial lobes pressing from two
opposite directions, have come to voice (Aber, Ruszczyn-
ska-Szenajch, 1977; Mojski, 1992; Ruszczynska-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 Elblag 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 Elblag 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 Elblag
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 Zulawy Wislane (Vistula
delta plain), crossing further the middle part of the Elblag
Elevation and the southern part of the Warmia Plain, and en-
ding on the northern slope of the Itawa Lakeland (Figs. 2, 3).
Contemporary picture of the Elblag 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 Elblag 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 Lecze—Jagodnik—Dawidy (Figs. 3, 4).
This phase of tectonic movements was linked by Makowska
(1999) with the formation of the Tolkmicko-Mtynary 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 Elblag 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 Elblag Elevation from
the Vistula delta plain (Figs. 3, 4). Later restructuring of the
Elblag 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 — Pagorki, 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 Elblag 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 Elblag 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
Elblag—Itawa 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 Elblag
Elevation was created in this way.

This zone of glaciotectonic disturbances coincides with
the western slope of the Elblag Elevation, which is located
above the above-mentioned fault zone, separating the Vistu-
la delta plain from the upland of the Elblag 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 Elblag
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 Elblag 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
Gdansk Deep. These deeps are separated by the slightly
sloping Gotland—Gdansk Threshold, of NE-SW elonga-
tion. Within the southern ending of the Gotland Deep and
Gotland-Gdansk 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 Stupsk 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—Gdansk Threshold, pushed southwards
in the direction of the Gulf of Gdansk 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 Gdansk 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—Gdansk 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 Gdansk 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—Gdansk
Threshold and Klaipeda Bank, and the northern part of the
Gdansk 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-Gdansk Thresh-
old and Stupsk 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 Elblag 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 Elblag 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
Elblag 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 geological 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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Stratygrafia i litologia/ Stratigraphy and lithology

Eocen—Oligocen mutki i piaski glaukonitowe, sporadycznie z fosforytami
PALEOGEN Eocene-Oligocene sifts and sands with glauconite, occasionally with phosphorites
PALEOGENE Paleocen piaski glaukonitowe z fosforytami

Paleocene sands with glauconite and phosphorites

i Mastrycht' IEI piaski glaukonitowe, gezy, czerty, wapienie margliste

KREDA GORNA Maastrichtian sands with glauconite, gaizes, cherts, marly limestones
UPPER CRETACEOUS Kampan piaski pytowate, piaski glaukonitowe, gezy, margle

Campanian sifty sands, sands with glauconite, gaizes, marles
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