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S u m m a r y. The paper presents methodology of construction of 1–D rheological profiles of the lithosphere and discusses input data
constraints and related sources of possible errors. Rheological profiles, called also strength envelopes represent distribution of maxi-
mum differential stress with depth. Three mechanisms of the lithosphere deformation are taken into account: the elastic one (deter-
mined by Hook law), the brittle one (determined by Coulomb–Navier criteria) and the ductile one (contrlled predominantly by
powerlaw dislocation creep). Boundary conditions for rheological models are either constant horizontal force (dynamic model) or
constant horizontal strain rate (kinematic model). The most important input data to a rheological model are petrological structure and
thermal profile of the lithosphere. Constraints on the petrological structure come mainly from seismic soundings and seismologic anal-
ysis. Petrophysical studies allow for correlation of seismic wave velocity domains to simplified mineral composition. Thermal profile
of the lithosphere is determined by surface heat flow density and by radiogenic heat production. Character of lithospheric deformation,
defined by the strain rate and tectonic stress regime also significantly influences the outcome rheological model.
A common result of continental lithosphere modelling is rheological stratification, which is a product of lithological layering effects in
different reaction of constituent minerals to increase in temperature and pressure. It is generally presumed that rheology is controlled
by the weakest mineral components that in the cases of the upper crust, the lower crust and the upper mantle are quartz, plagioclase
feldspar, and olivine, respectively. Results of rheological modelling are affected by potential errors due to simplifications of natural
processes by their numerical representation, as well as to the ambiguity of input data. Irrespective of above limitations, rheological
modelling becomes necessary for understanding large-scale geodynamics.
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Wykresy reologiczne litosfery, zwane równie¿ obwied-
niami wytrzyma³oœciowymi (strength envelopes), ilustruj¹
wielkoœci naprê¿eñ dyferencjalnych (maksymalna ró¿nica
naprê¿eñ) w funkcji g³êbokoœci. Modele takie s¹ nieroze-
rwalnie zwi¹zane z modelami termicznymi litosfery, tote¿
te dwa typy modelowañ zwykle wykonuje siê ³¹cznie.

Modele reologiczne stanowi¹ rodzaj syntezy wyników
badañ wielu dziedzin nauk o ziemi: geofizyki, geologii, a
tak¿e geodezji. Spoœród badañ geofizycznych, najwa-
¿niejsz¹ rolê odgrywaj¹ g³êbokie sondowania sejsmiczne,
którymi rozpoznawana jest struktura litosfery, a tak¿e
pomiary temperatury w otworach wiertniczych, pozwa-
laj¹ce na szacunkowe okreœlenie re¿imu termicznego lito-
sfery. Rolê uzupe³niaj¹c¹ w tej syntezie spe³niaj¹
obserwacje sejsmologiczne i badania pól potencjalnych,
które w pewnym zakresie weryfikuj¹ prawid³owoœæ mode-
lu strukturalnego i petrofizycznego. Poniewa¿ bezpoœred-
nia obserwacja naturalnych odkszta³ceñ w g³êbi skorupy
ziemskiej nie jest mo¿liwa, dlatego podstawow¹ rolê w
zrozumieniu mechanizmów deformacji ska³ w warunkach
wysokich ciœnieñ i temperatur odgrywaj¹ badania laborato-
ryjne. Wyniki testów s³u¿¹ kalibracji równañ konstytutyw-
nych, wyprowadzanych na gruncie mikrofizyki cia³a
sta³ego, a tak¿e dostarczaj¹ sta³ych materia³owych do tych
równañ.

Istotny wk³ad w rozpoznanie mechanizmów deforma-
cji w warunkach naturalnych wnosi geologia strukturalna,
która w powi¹zaniu z petrofizyk¹ charakteryzuje stan
fizyczny deformowanego oœrodka skalnego. Powtarzalne
pomiary geodezyjne z kolei, pozwalaj¹ scharakteryzowaæ
wspó³czesne deformacje powierzchni ziemi, bêd¹ce
odzwierciedleniem procesów wg³êbnych. Po³¹czenie tak

ró¿norodnych danych w ramach jednego modelu cyfrowe-
go, umo¿liwia testowanie ich wzajemnej spójnoœci oraz
poprawnoœci matematycznego opisu procesów deforma-
cyjnych.

Niniejszy artyku³ jest prób¹ prezentacji i popularyzacji
metodyki konstruowania jednowymiarowych profili reolo-
gicznych litosfery. Metoda ta nie by³a dotychczas w Polsce
stosowana, za wyj¹tkiem wstêpnych modelowañ dla profi-
lu g³êbokiej sejsmiki refrakcyjnej LT–7 (Jarosiñski i in.,
2002). Poni¿ej, zostan¹ omówione jedynie podstawy meto-
dyczne modelowañ reologicznych, wykonywanych na
gruncie teorii oœrodka ci¹g³ego i mikrofizyki cia³a sta³ego,
dla których obszerne wprowadzenie znaleŸæ mo¿na w pra-
cach, np. Ranalliego (1995) oraz Turcottea & Schuberta
(1982). Szczególn¹ uwagê poœwiêcono natomiast jakoœci
danych wejœciowych do modelowañ oraz wra¿liwoœci
modeli reologicznych na zmiennoœæ parametrów oblicze-
niowych.

Rozwój badañ nad reologi¹ litosfery

Badania reologiczne, uprawiane ju¿ od kilku dziesiê-
cioleci, maj¹ swoj¹ bogat¹ literaturê. Zasadniczym impul-
sem dla ich rozwoju by³y eksperymenty laboratoryjne,
zmierzaj¹ce do okreœlenia w³aœciwoœci ska³ na du¿ych
g³êbokoœciach, które na szersz¹ skalê rozwija³y siê
pocz¹wszy od lat siedemdziesi¹tych (Murrell, 1976; Kirby,
1977; Brace & Kohlstedt, 1980; Meissner & Strehlau,
1982). Pierwsze syntetyczne zestawienia wyników reolo-
gicznych testów laboratoryjnych przedstawiono w latach
osiemdziesi¹tych (Kirby, 1983; Ranalli, 1982, 1984). W
efekcie pozwoli³o to na sporz¹dzenie g³êbokoœciowych
profili reologicznych dla g³ównych typów ska³ (Ranalli &
Murphy, 1987; Carter & Tsenn 1987; Tsenn & Carter,
1987). Da³o to pocz¹tek dynamicznemu rozwojowi mode-
lowañ cyfrowych, jako metody rekonstrukcji mechani-
zmów deformacji litosfery (m.in. Cloetingh & Banda,
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1992; Burov & Diament, 1992; Beekman, 1994; Cloetingh
& Burov, 1996; Lankreijer i in., 1997, 1999; Van Wees &
Beekman, 2000; Moisio i in., 2000).

Zapotrzebowanie na modele reologiczne litosfery
wzros³o, gdy dziêki szybko rozwijaj¹cym siê metodom
sondowañ sejsmicznych i sejsmologii, otrzymano obraz

wg³êbnej struktury skorupy ziemskiej i p³aszcza litosfe-
rycznego, którego nie by³o mo¿na wyt³umaczyæ na gruncie
jednowarstwowego modelu reologicznego skorupy ziem-
skiej. Przyjêcie rozwarstwienia reologicznego litosfery
by³o konieczne, miêdzy innymi, dla wyjaœnienia skompli-
kowanej struktury stref kolizji p³yt (Harry i in., 1994;

Okaya i in., 1996), charakteru kompresyjnego
przefa³dowania skorupy ziemskiej lub ca³ej
litosfery (Ziegler i in., 1995; Balen i in., 1998,
Cloetingh i in., 1999), powstania
niskok¹towych uskoków ekstensyjnych i prze-
suwczych w œrodkowej i dolnej skorupie (np.
Wernicke, 1986), czy relatywnie ma³ych efek-
tywnych mi¹¿szoœci sprê¿ystych p³yt konty-
nentalnych w wielu miejscach globu (Kushnir
& Karner, 1985; Burov & Diament, 1992; Ran-
nali, 1994). Równie¿ modelowanie rozwoju
ekstensyjnych basenów ryftowych (Bassi,
1995; Cloetingh i in. 1994; Cloetingh i in.,
1995), a tak¿e wyjaœnienie stratyfikacji
wyst¹pieñ ognisk wstrz¹sów sejsmicznych i
stref ciszy sejsmicznej (Chen & Molnar, 1983;
Gubbins, 1990) oraz rozk³adu wspó³czesnych
naprê¿eñ tektonicznych (Zoback, 1992; Jaro-
siñski, 1999) wymaga³o odwo³ania siê do reali-
stycznego modelu reologicznego litosfery.

Cechy i rodzaje modeli reologicznych
litosfery

Omówione poni¿ej jednowymiarowe
modele wytrzyma³oœciowe konstruowane s¹
na gruncie mechaniki oœrodka ci¹g³ego.
Zak³ada siê, ¿e poszczególne warstwy litosfery
s¹ homogeniczne i izotropowe. Modele,
sporz¹dzone na podstawie danych geofizycz-
nych, które charakteryzuj¹ obecny stan oœrod-
ka skalnego mo¿na bezpoœrednio stosowaæ do
analizy mechanizmów wspó³czesnej geodyna-
miki, tj. wyjaœnienia zwi¹zków pomiêdzy
si³ami tektonicznymi, generowanymi na
obrze¿ach p³yt litosferycznych (Bott, 1990), a
sposobem rozprzestrzeniania siê wzbudzanych
przez nie naprê¿eñ (Zoback i in., 1989) oraz
lokalizacj¹ zniszczeñ lub odkszta³ceñ tekto-
nicznych (Cloetingh & Burov, 1996). Stosuj¹c
podejœcie aktualistyczne mo¿na próbowaæ
rekonstrukcji zjawisk paleogeodynamicznych,
do czego jednak potrzebny jest model paleore-
ologiczny, oparty na danych charaktery-
zuj¹cych stan fizyczny oœrodka w przesz³oœci.
Wymaga to uzupe³nienia modelu o dodatkowe
parametry zmiennoœci pola termicznego oraz
palinspastycznej rekonstrukcji struktury lito-
sfery (np. Beekman, 1994; ryc. 1).

Modele reologiczne mog¹ byæ stacjonarne
(steady–state) lub niestacjonarne (transient).
W modelach niestacjonarnych uwzglêdniaæ
mo¿na wp³yw studzenia i wygrzewania litosfe-
ry na jej profil wytrzyma³oœciowy (por. ryc. 1)
lub rozwój pola naprê¿eñ w obrêbie poszcze-
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Ryc. 1. Profile wytrzyma³oœciowe i termiczne dla hipotetycznej litosfery: (A)
kontynentalnej — warstwowanej, oraz (B) oceanicznej — jednowarstwowej
(wg Beekman, 1994). Wykresy ilustruj¹ systematyczny wzrost wytrzyma³oœci
litosfery w czasie, na skutek jej stygniêcia, w przeci¹gu 200 mln lat od zdarze-
nia termicznego. Lewa strona wykresu (ujemne wartoœci naprê¿enia dyferen-
cjalnego) przedstawia wytrzyma³oœæ w tensji, podczas gdy prawa strona
wykresu (dodatnie wartoœci naprê¿enia dyferencjalnego) przedstawia wytrzy-
ma³oœæ w re¿imie kompresyjnym. W efekcie powstaje wykres typu „choinko-
wego” (Christmas trees), bêd¹cy najczêstsz¹ form¹ prezentacji modeli
reologicznych litosfery
Fig. 1. Strength envelopes and geotherms for a hypothetical lithosphere: (A)
continental — layered, and (B) oceanic — rheologicaly not layered (after:
Beekman, 1994). The diagrams illustrate systematic increase of the total
strength of the lithosphere with time as a result of cooling, within a time span of
200 My after thermal event. Left side of the envelope (negative values of diffe-
rential stress) represents strength in extensional regime, whereas the right side
(positive values of differential stress) stands for strength in compressional regi-
me. The outcome is a “Christmas tree” diagram, being the most common form
of presentation of lithosphere rheological models



gólnych warstw litosfery pod wp³ywem poziomego naci-
sku tektonicznego (ryc. 2a).

Niniejsze omówienie skoncentrowane jest na proble-
matyce modeli stacjonarnych odnosz¹cych siê do dzisiej-
szego stanu litosfery. Zak³ada siê, ¿e charakteryzuj¹ siê one
stabilnymi warunkami brzegowymi, takimi jak: tempo
deformacji litosfery, si³a przy³o¿ona do krawêdzi p³yt oraz
profil temperaturowy. Dla uproszczenia modeli przyjmuje
siê zwykle wiele dodatkowych za³o¿eñ. Ujêcie jednowy-

miarowe pozwala na opis stanu naprê¿eñ przy u¿yciu tylko
jednej ze sk³adowych poziomych, bêd¹cej z za³o¿enia
naprê¿eniem g³ównym. Przyjmuje siê równie¿, ¿e naprê¿e-
nie pionowe pokrywa siê z jedn¹ z osi g³ównych tensora
naprê¿eñ i wynika wy³¹cznie z obci¹¿enia litostatycznego.
Dodatkowe za³o¿enia dotycz¹ zwykle braku odkszta³cenia
poziomego w kierunku prostopad³ym do rozpatrywanego,
choæ istniej¹ te¿ rozwi¹zania zak³adaj¹ce izotropowoœæ
odkszta³ceñ i naprê¿eñ w p³aszczyŸnie poziomej.

W praktyce jednowymiarowych modelowañ stacjonar-
nych spotykamy siê z dwoma podstawowymi sposoba-
mi definiowania aktywnoœci geodynamicznej
litosfery, a mianowicie przez podanie wartoœci tempa
deformacji litosfery (model kinematyczny) lub przez
podanie wartoœci poziomej si³y tektonicznej (model
dynamiczny). W modelu kinematycznym, litosfera
sk³ada siê z warstw kruchych oraz podatnych (ryc. 2b).
Wielkoœæ tempa deformacji wp³ywa wy³¹cznie na
wynik modelowania w obrêbie stref podatnych, nie ma
natomiast wp³ywu na lokaln¹ wytrzyma³oœæ warstw
kruchych, a jedynie na ich mi¹¿szoœæ. Modele te, w
sposób najprostszy wyra¿aj¹ zale¿noœæ wytrzyma³oœci
od poszczególnych parametrów i dziêki temu s¹ stan-
dardowo wykorzystywane do analiz geodynamicz-
nych (np. Cloetingh & Banda, 1992; Beekman, 1994;
Lankreijer i in., 1997, 1999; Van Wees & Beekman,
2000; Moisio i in., 2000). Przyjmuje siê zwykle wystê-
powanie sta³ego tempa deformacji na wszystkich
g³êbokoœciach (ryc. 2b), chocia¿ w uzasadnionych
przypadkach mo¿na je zró¿nicowaæ. Tempo deforma-
cji jest czêsto parametrem okreœlonym niedok³adnie, w
zwi¹zku z czym obliczenia wykonuje siê zazwyczaj
wariantowo dla ró¿nych jego wartoœci. W kontekœcie
powy¿szej dyskusji nale¿y podkreœliæ, ¿e przyjêcie w
modelu sta³ego tempa deformacji dla relatywnie
d³ugich przedzia³ów czasu geologicznego powoduje,
¿e w konsekwencji nastêpuje zmiana prêdkoœci defor-
macji. Wówczas, w przypadku znacznych deformacji,
modele takie przestaj¹ byæ stacjonarne.

W modelach dynamicznych przyjmuje siê zwykle
sta³¹ wypadkow¹ wytrzyma³oœci profilu (Kushnir,
1991). Wielkoœæ naprê¿eñ dyferencjalnych na danej
g³êbokoœci jest okreœlon¹ równaniami sprê¿ystoœci do
momentu osi¹gniêcia krytycznej wartoœci, kiedy to
dochodzi do kruchego zniszczenia lub ust¹pienia
podatnego (ryc. 2a). Obecnoœæ sprê¿ystej deformacji w
modelach dynamicznych wprowadza rodzaj pamiêci
reologicznej, która uwidacznia siê w przypadku zmia-
ny zwrotu deformacji (Kusznir, 1991). Wprowadzenie
do modelu warunku utrzymania wartoœci wypadkowej
wytrzyma³oœci profilu powoduje, ¿e wraz z postê-
puj¹c¹ deformacj¹ zanikowi warstwy elastycznej
towarzyszy redystrybucja naprê¿eñ w profilu, ze
znaczn¹ ich koncentracj¹ w górnych partiach litosfery.

Za³o¿enia teoretyczne do modeli reologicznych

Profil termiczny litosfery. Warunki termiczne litosfe-
ry s¹ kszta³towane dwoma zasadniczymi czynnikami:
przep³ywem ciep³a z g³êbi globu ku powierzchni oraz
produkcj¹ ciep³a radiogenicznego w trakcie rozpadu
pierwiastków promieniotwórczych, których najwiêk-
sza koncentracja wystêpuje w obrêbie górnej skorupy
ziemskiej. W obrêbie litosfery nadrzêdnym mechani-
zmem transportu ciep³a jest przewodnictwo, czyli kon-
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Ryc. 2. Wykresy reologiczne przez hipotetyczn¹, trójwarstwow¹ lito-
sferê kontynentaln¹, sk³adaj¹c¹ siê z granitu (górna skorupa), diorytu
(dolna skorupa) i dunitu (górny p³aszcz), przy za³o¿eniu: powierzch-
niowego strumienia cieplnego = 70 mWm–2, ekstensyjnego re¿imu
deformacji, standardowych parametrów wspó³czynnika tarcia na usko-
kach (: = 0,6), hydrostatycznego ciœnienia porowego oraz sta³ej pro-
dukcji ciep³a radiogenicznego w górnej skorupie. A — model
dynamiczny, przy oddzia³ywaniu sta³ej si³y poziomej (20x1012 Nm–1).
Wykresy ilustruj¹ proces „dojrzewania” pola naprê¿eñ w czasie od 0.1
do 10 mln lat: wraz z up³ywem czasu dochodzi do ca³kowitego znisz-
czenia górnej skorupy, nastêpnie dolnej skorupy oraz kumulacji naprê-
¿eñ w górnym p³aszczu, a¿ do osi¹gniêcia ca³kowitego zniszczenia
litosfery; B — model kinematyczny, przy sta³ym tempie deformacji
(10–15s–1). Model reprezentowany jest przez jedn¹ obwiedniê wytrzy-
ma³oœciow¹, odpowiadaj¹c¹ stanowi ca³kowitego zniszczenia litosfery
w modelu dynamicznym
Fig. 2. Rheological profile of a typical continental lithosphere, built of
granite (upper crust), diorite (lower crust), dunite (upper mantle), with
following assumption: surface heat flow = 70 mWm–2, extensional
regime of deformations, standard parameters of friction coefficient (:
= 0.6), hydrostatic pore pressure, and constant radioactive heat produc-
tion in the upper crust. A — dynamic model, assuming loading of con-
stant horizontal force (20x1012 Nm–1). Strength envelopes illustrate
process of evolution of tectonic stress within a time brackets of 0.1 to
10 Myr. The process progressively leads to failure of the upper crust,
afterwards to failure of the lower crust, finally concentrating tectonic
stress in the upper mantle, and subsequently resulting with the whole
lithospheric failure; B — kinematic model, assuming constant strain
rate (10–15s–1). The model is represented by a one strength envelope ana-
logical to the whole lithospheric failure stage of the dynamic model



dukcja. Kondukcyjny profil termiczny litosfery w ujêciu
stacjonarnym opisuj¹ równania przewodnictwa cieplnego
Fouriera [1]. Przy za³o¿eniu, ¿e litosfera jest uk³adem
warstw o sta³ych parametrach mechanicznych i termicz-
nych, dla ka¿dej z tych warstw równanie przyjmuje postaæ
[2]. Rozwi¹zanie równania wymaga znajomoœci warun-
ków brzegowych w postaci temperatury i gêstoœci strumie-
nia cieplnego na jednym z krañców profilu litosfery. W
praktyce, ze wzglêdu na mo¿liwoœæ kontroli pomiarami,
modele reologiczne uwzglêdniaj¹ wielkoœæ powierzchnio-
wego strumienia cieplnego, a tak¿e temperaturê
powierzchniow¹.

∇ ∇ + =( )κ
ρ

T
A

c
0 [1]

∆T
A

K
+ =0 [2]

gdzie: T — temperatura, A — moc Ÿróde³ ciep³a w
odniesieniu na jednostkê objêtoœci, κ — przewodnictwo
dyfuzyjne, r — ciê¿ar w³aœciwy, c — ciep³o w³aœciwe, K
— przewodnictwo cieplne.

Naturalna promieniotwórczoœæ ska³ jest zwi¹zana
g³ównie z rozpadem izotopów pierwiastków uranu (238U,
235U), toru (232Th) oraz potasu (40K). Wielkoœæ generowane-
go ciep³a zale¿y wiêc od zawartoœci tych pierwiastków w
skale, która w wiêkszoœci przypadków rozk³ada siê w pro-
filu litosfery bardzo nierównomiernie. W efekcie, do dane-
go modelu termicznego mo¿na przyjmowaæ ró¿ne,
alternatywne warianty rozprzestrzenienia produkcji ciep³a
radiogenicznego w obrêbie wydzielonych warstw. Naj-
prostszym i czêsto stosowanym rozwi¹zaniem jest przyjê-
cie sta³ej produkcji ciep³a dla ka¿dej warstwy. Za³o¿enie
takie prowadzi do nastêpuj¹cych rozwi¹zañ stacjonarnego
równania przewodnictwa cieplnego dla gêstoœci strumienia
cieplnego q [3] oraz dla temperatury T [4]:

q q A z toptop= – ( – ) [3]

T T
q z top

K

A z top

Ktop

top

= +
−

−
−
⋅

( ) ( )2

2
[4]

gdzie:top — po³o¿enie stropu danej warstwy, Ttop, qtop

— wartoœæ temperatury i strumienia cieplnego na granicy z
warstw¹ wy¿ejleg³¹, z — g³êbokoœæ. Pozosta³e objaœnienia
jak w równaniach 1 i 2.

Dotychczasowe badania wskazuj¹ na wyraŸny zanik
generowanego ciep³a radioaktywnego z g³êbokoœci¹ oraz
tendencjê do koncentracji pierwiastków promieniotwór-
czych w najwy¿szej, krystalicznej warstwie skorupy ziem-
skiej (ref. Ranalli, 1995). Próbê matematycznego opisu tej
obserwacji stanowi model wyk³adniczego zaniku genero-
wanego ciep³a ze wzrostem g³êbokoœci w profilu. Nale¿y
zwróciæ jednak uwagê, ¿e stanowi on odstêpstwo od czêsto
przyjmowanego za³o¿enia o homogenicznoœci warstw. W
modelu takim zak³adamy, ¿e wielkoœæ produkcji ciep³a
maleje z g³êbokoœci¹ zgodnie ze wzorem [5]. W konse-
kwencji prowadzi to do rozwi¹zañ stacjonarnego równania
przewodnictwa cieplnego dla gêstoœci strumienia cieplne-
go oraz dla temperatury jak w równaniach odpowiednio [6]
i [7]. Powy¿sze obliczenia mo¿na prowadziæ dla dowolnej
iloœci warstw o zdefiniowanych parametrach przewodnic-
twa cieplnego i produkcji ciep³a radiogenicznego.

A A
z

D
= −0 exp{ } [5]

q q AD
z top

Dtop= + ⋅ −
−

−(exp{ } )1 [6]

T T
A D

K

z top

D

q A D

K
z toptop

top

= +
⋅

− −
−

+
− ⋅

−
2

1( exp{ }) ( ) [7]

gdzie: D — g³êbokoœæ charakterystycznego zaniku
produkcji ciep³a. Pozosta³e objaœnienia jak w równaniach
1–4.

Mechanizmy deformacji litosfery. W modelach reolo-
gicznych zak³ada siê wystêpowanie trzech typów
(re¿imów) deformacji ska³: sprê¿ystej, kruchej i podatnej.
O tym, która z nich przewa¿a, decyduj¹ czynniki zewnêtrz-
ne: temperatura, efektywne ciœnienie, wielkoœæ deformacji
i jej tempo oraz czynniki wewnêtrzne: sk³ad mineralny
ska³, wielkoœæ ziaren i sk³ad p³ynów.

Stan naprê¿eñ w deformacji sprê¿ystej. W tych
modelach reologicznych, które zmierzaj¹ do odtworzenia
zmian stanu naprê¿eñ w czasie progresywnej deformacji
(model dynamiczny: Kusznir, 1991), przyjmuje siê, ¿e
przed zniszczeniem kruchym lub podatnym ust¹pieniem,
naprê¿enia s¹ generowane w wyniku sprê¿ystego
odkszta³cenia oœrodka. Wielkoœæ naprê¿eñ dyferencjal-
nych jest wówczas wyznaczana z prawa Hooka, które
wyra¿a liniow¹ zale¿noœæ odkszta³cenia i naprê¿enia, ze
wspó³czynnikiem proporcjonalnoœci okreœlonym
modu³em Younga, charakterystycznym dla danej ska³y.
Ze wzglêdu na ma³¹ œciœliwoœæ sprê¿yst¹ ska³, mecha-
nizm ten prowadzi jedynie do niewielkich odkszta³ceñ,
rzêdu kilku procent. Podczas odkszta³cenia sprê¿ystego
nie zachodzi nawet inicjalne zniszczenie ska³y, gdy¿
odkszta³cenie to jest z definicji odwracalne. Zatem w
re¿imie deformacji sprê¿ystych nie mo¿na rozwa¿aæ
wytrzyma³oœci ska³.

Limit naprê¿eñ w warstwach kruchych. Generalnie,
maksymalne naprê¿enie dyferencjalne w skale wyznaczo-
ne jest jej wytrzyma³oœci¹, zmienn¹ w zale¿noœci od typu
zniszczenia oraz warunków fizycznych jego wyst¹pienia.
Obserwacje tektoniczne wskazuj¹, ¿e górna warstwa sko-
rupy ziemskiej obfituje w kruche struktury zniszczeniowe.
S¹ to przede wszystkim spêkania o genezie tensyjnej oraz
— akomoduj¹ce wiêksze deformacje — uskoki. Zatem
przy rozwa¿aniach w skali litosfery, powszechnie przyj-
muje siê za³o¿enie, ¿e w du¿ej objêtoœci ska³y wystêpuj¹
powierzchnie zniszczeñ o ró¿norodnej orientacji, równie¿
o takiej, która odpowiada orientacji najwiêkszych naprê-
¿eñ œcinaj¹cych. Wówczas najefektywniejszym sposobem
roz³adowania naprê¿eñ w warstwie kruchej jest poœlizg na
powierzchniach ju¿ istniej¹cych uskoków. W takim ujêciu,
powszechnie przyjmowanym w modelach reologicznych,
maksymalne naprê¿enia dyferencjalne (F1 – F3) s¹ wyzna-
czone przez tarcie na powierzchniach uskoków, co wyra¿a
kryterium Coulomba-Naviera (Sibson, 1974; Ranalli,
1987) [ 8]. W równaniu tym wielkoœæ wspó³czynnika " jest
zale¿na od panuj¹cego re¿imu naprê¿eñ i dla re¿imu usko-
ków normalnych definiowana jest wzorem [9], dla re¿imu
uskoków nasuwczych wzorem [10], zaœ dla re¿imu usko-
ków przesuwczych wzorem [11].

F1 – F3 = "Dgz (1–8) [8]

" = (R–1)/R [9]
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" = R–1 [10]

" = (R–1)/[1+ $(R–1)] [11]

przy czym R = [(1+ :2)1/2–:]–2

gdzie: g — przyspieszenie grawitacyjne, D — œrednia
gêstoœæ ska³ w nadk³adzie, z — g³êbokoœæ, 8— wspó³czyn-
nik wyra¿aj¹cy stosunek pomiêdzy ciœnieniem p³ynów
porowych i obci¹¿eniem litostatycznym, : — wspó³czyn-
nik tarcia statycznego. Wspó³czynnik $ jest zmienny w
zakresie 0–1, w zale¿noœci od proporcji pomiêdzy naprê¿e-
niami g³ównymi.

Wa¿nym parametrem w powy¿szych wzorach jest
wielkoœæ wspó³czynnika tarcia statycznego :. Od czasów
eksperymentów Byerlee’ego (1978) przyjmuje siê, ¿e war-
toœæ tego wspó³czynnika jest prawie niezale¿na od rodzaju
ska³y (poza ska³ami zawieraj¹cymi du¿¹ domieszkê mine-
ra³ów ilastych, których obecnoœæ wybitnie obni¿a jego
wartoœæ) i zmienia siê w niewielkim zakresie od 0,6 do
0,85, w zale¿noœci od ciœnienia otaczaj¹cego. Pomiary
naprê¿eñ w g³êbokich otworach wiertniczych, np. w otwo-
rach Dixie Valley oraz KTB (Zoback & Magee, 1991;
Zoback & Townend, 2001), potwierdzaj¹, ¿e dla górnej
skorupy wartoœci te s¹ realistyczne. Warstwy kruche
cechuje wzrost wytrzyma³oœci z g³êbokoœci¹ w funkcji
zbli¿onej do liniowej, a tak¿e niezale¿noœæ stanu naprê¿eñ
od tempa deformacji i temperatury.

Limit naprê¿eñ w warstwach podatnych. W przeci-
wieñstwie do warstw kruchych, wielkoœæ naprê¿eñ w obrê-
bie warstw podatnych jest zale¿na zarówno od tempa
deformacji, jak i od temperatury. W przypadku deformacji
podatnej nie jest to wytrzyma³oœæ ska³y sensu stricto, gdy¿
ska³a przy tych naprê¿eniowych nie ulega zniszczeniu, a
jest to opór pe³Ÿniêcia ska³y. Nie zag³êbiaj¹c siê w szcze-
gó³y teorii deformacji podatnych (np. Ranalli, 1995),
poni¿ej zostan¹ krótko omówione jedynie te mechanizmy,
które mog¹ mieæ decyduj¹ce znaczenie dla odkszta³cenia
ska³ w zakresie temperatur i ciœnieñ typowych dla litosfery.

Wraz ze wzrostem g³êbokoœci roœnie udzia³ energii ter-
micznej w kszta³towaniu w³aœciwoœci mechanicznych
oœrodka skalnego. Gdy w obrêbie sieci krystalicznej mine-
ra³ów uruchamiane s¹ termicznie (czynnik boltzmannow-
ski) procesy migracji defektów punktowych i dyslokacji,
wówczas ska³a zaczyna odkszta³caæ siê przez pe³Ÿniêcie w
obrêbie jej najs³abszego reologicznie sk³adnika. Do
roz³adowania naprê¿eñ dochodzi wówczas przez rozpro-
szone mikro-deformacje. Rozproszenie deformacji powo-
duje zanik kataklazy, która do powstania makroskopowych
zniszczeñ wymaga wiêkszej lokalnej koncentracji naprê-
¿eñ.

Zró¿nicowanie mechanizmów odkszta³cenia podatne-
go w zmiennych warunkach ciœnienia, temperatury i dla
zmiennego tempa odkszta³cenia ilustruj¹ mapy deformacji
(ryc. 3). Pokazuj¹ one m.in., ¿e w granicach wartoœci
wystêpuj¹cych w litosferze procesy pe³Ÿniêcia s¹ znacznie
bardziej wra¿liwe na zmiany temperatury ni¿ ciœnienia.

Przy wysokiej temperaturze g³ównym mechanizmem
pe³Ÿniêcia ska³y jest dyfuzja (Kirby, 1983; Carter & Tsenn,
1987; Ranalli, 1987). Proces ten jest szczególnie efektyw-
ny przy ma³ych rozmiarach ziaren kryszta³ów (<100 :m).
Dyfuzja atomów i defektów punktowych wewn¹trz sieci
krystalicznej (Nabarro-Herring creep) lub na granicy zia-
ren (Cobble creep), mimo i¿ zachodzi przy udziale niewiel-
kich naprê¿eñ dyferencjalnych (ryc. 3), prowadzi jednak

do znacznego makroskopowego odkszta³cenia ska³y. Przy
pe³Ÿniêciu dyfuzyjnym stwierdza siê liniow¹ relacjê
pomiêdzy wielkoœci¹ naprê¿enia dyferencjalnego a tem-
pem deformacji. Pozwala to na uto¿samienie pe³Ÿniêcia
dyfuzyjnego z p³yniêciem cieczy newtonowskiej, gdzie
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Ryc. 3. Mapy deformacyjne, przedstawiaj¹ce g³ówne mechanizmy
odkszta³ceñ, dominuj¹ce w skale monomineralnej w okreœlonych
warunkach ciœnienia i temperatury oraz przy okreœlonym tempie
deformacji; A — dla kwarcu, tj. podstawowego, najs³abszego
sk³adnika warunkuj¹cego wytrzyma³oœæ krystalicznej górnej sko-
rupy ziemskiej; B — dla oliwinu, tj. podstawowego sk³adnika
warunkuj¹cego wytrzyma³oœæ w obrêbie górnego p³aszcza
Fig. 3. Deformation maps, showing the main deformation mecha-
nisms of a mono-mineral rock, dominating in certain fields of pres-
sure, temperature and deformation rates configuration; A — for
quartz, i.e., the main constituent controlling rheology of the upper
crust; B — for olivine, i.e. the main constituent controlling rhe-
ology of the upper mantle



proporcja pomiêdzy naprê¿eniami dewiatorowymi a tem-
pem odkszta³cenia jest równie¿ liniowa i wyra¿a siê lepko-
œci¹ p³ynu.

Przy ni¿szych temperaturach zaczyna dominowaæ
pe³Ÿniêcie mikrodyslokacyjne, które wzbudzane jest wiêk-
szym naprê¿eniem dyferencjalnym (ryc. 3). Polega ono na
propagacji dyslokacji liniowych w p³aszczyŸnie sieci kry-
stalicznej (dislocation glide), które bywa stowarzyszone z
przemieszczeniami tych dyslokacji na inne p³aszczyzny
sieci krystalicznej, przy udziale mechanizmu dyfuzji (dis-

location climb). W obu przypadkach zale¿noœæ pomiêdzy
naprê¿eniem dyferencjalnym a tempem deformacji jest
wyra¿ona funkcj¹ potêgow¹ [12] (Kirby, 1983), st¹d te¿ w
terminologii anglosaskiej w odniesieniu do tego mechani-
zmu powszechnie u¿ywany jest termin powerlaw creep.
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[12]

gdzie: &ε — tempo deformacji, Ap, N i Ep — empirycznie
wyznaczone sta³e materia³owe, R — uniwersalna sta³a
gazowa, T — temperatura bezwzglêdna.

Zak³ada siê, ¿e empirycznie wyznaczone wartoœci
sta³ych materia³owych dla poszczególnych typów ska³ s¹
niezale¿ne od warunków ciœnienia i temperatury (Ranalli,
1987; Carter & Tsenn, 1987).

Badaniami eksperymentalnymi dowiedziono (Goetze
& Evans, 1979), ¿e dla oliwinu wzrost naprê¿eñ dyferen-
cjalnych powy¿ej 200 MPa powoduje przejœcie pe³Ÿniêcia
dyslokacyjnego, zgodnego z funkcj¹ potêgow¹, w tzw.
wysokociœnieniow¹ i niskotemperaturow¹ plastycznoœæ.
Charakteryzuje siê ona wystêpowaniem wyk³adniczej rela-
cji pomiêdzy tempem deformacji a naprê¿eniem [13]
(Tsenn & Carter, 1987).

& exp( )exp( )ε βσ= −A
E

RT
[13]

gdzie: A, E i $ — parametry materia³owe
Przy zakresach ciœnieñ i temperatur oraz temp defor-

macji tektonicznych, typowych dla skorupy ziemskiej,
g³ównym mechanizmem odkszta³ceñ podatnych jest nie-
newtonowskie pe³Ÿniêcie mikrodyslokacyjne. Tylko w
obrêbie górnego p³aszcza, istotne znaczenie mo¿e mieæ
pe³Ÿniêcie dyfuzyjne lub newtonowskie pe³Ÿniêcie mikro-
dyslokacyjne (Harper-Dorn creep). W ska³ach o z³o¿onym
sk³adzie mineralnym ró¿ne mechanizmy pe³Ÿniêcia mog¹
wspó³wystêpowaæ ze sob¹, jednak¿e w danych warunkach
naprê¿eñ i temperatur zwykle zaznacza siê dominacja jed-
nego z nich (Davis & Reynolds, 1996). W numerycznych
analizach reologicznych przyjmuje siê wystêpowanie jed-
nego typu pe³Ÿniêcia na danej g³êbokoœci. Wyliczane
wykresy wytrzyma³oœci przy deformacji podatnej cechuje
nieliniowy spadek naprê¿eñ wraz ze wzrostem g³êbokoœci.

Os³abienie przejœciowej strefy krucho-podatnej a

naprê¿enia maksymalne. Wykresy reologiczne cechuje
nienaturalne za³amanie krzywej wytrzyma³oœci, znacz¹ce
natychmiastowe przejœcie pomiêdzy deformacjom o cha-
rakterze kruchym i podatnym. Te fragmenty profilu litosfe-
ry s¹ z punktu badañ reologicznych szczególnie istotne,
gdy¿ wyznaczaj¹ maksima wytrzyma³oœci poszczególnych

warstw. Z badañ strukturalnych i laboratoryjnych wiado-
mo jednak, ¿e przejœcie to jest stopniowe i realizuje siê w
postaci deformacji mieszanych, krucho-podatnych (Rutter,
1986) lub tzw. pó³kruchych (semi-brittle).

Ju¿ w g³êbszych partiach strefy kruchej zaznaczaj¹ siê
procesy powoduj¹ce znaczne os³abienie stref uskokowych,
które decyduj¹ o wytrzyma³oœci warstw kruchych. S¹ to
przede wszystkim wysokie nadciœnienia porowe i towa-
rzysz¹ce im wzmo¿one rozpuszczanie pod ciœnieniem
(Rutter, 1983) oraz rekrystalizacja. Do procesów takich
zaliczyæ ponadto mo¿na powstawanie poœlizgów bliŸnia-
czych w sieci krystalicznej, uporz¹dkowanie teksturalne
minera³ów ilastych oraz produkcjê ciep³a z deformacji,
która w skrajnych przypadkach mo¿e spowodowaæ czê-
œciowe stopienie ska³y (Brun & Cobbold, 1980).

Generalnie, mieszany re¿im deformacji stref uskoko-
wych mo¿na uto¿samiaæ ze stref¹ stopniowego przejœcia
od dyslokacji o charakterze kataklastycznym, w obrêbie
których wielkoœci naprê¿eñ œcinaj¹cych zale¿y g³ównie od
si³ tarcia, do stref mylonitycznych (White i in., 1980), w
których z kolei deformacja w najwiêkszym stopniu jest
uwarunkowana przez temperaturê (Hobbs i in., 1986; Rut-
ter, 1986; Sholz, 1988).

W ska³ach o reologicznym typie granitu najwy¿sza
strefa penetratywnych deformacji krucho-podatnych
wystêpuje w zakresie temperatur 300–400oC (Sholz,
1988). Przy sprzyjaj¹cych warunkach deformacji w tempe-
raturach tych zachodzi uplastycznienie kwarcu. Wraz ze
wzrostem temperatury nasilaj¹ siê procesy pe³Ÿniêcia,
pocz¹wszy od najs³abszego sk³adnika w obrêbie ska³y.
Przyjmuje siê, ¿e ju¿ ok. 20% domieszka objêtoœciowa
s³abego sk³adnika mo¿e decydowaæ o w³aœciwoœciach
mechanicznych ska³, choæ dodatkowy wp³yw ma równie¿
sposób jego upakowania (Handy, 1990).

Uwzglêdnienie w numerycznych modelach reologicz-
nych litosfery mieszanego stylu deformacji prowadzi³oby
do „wyg³adzenia” ostro zaznaczaj¹cych siê maksimów na
wykresach, a w efekcie do obni¿enia maksymalnej, prze-
widywanej wytrzyma³oœci warstw. Ze wzglêdu jednak na
z³o¿onoœæ mechanizmów deformacji mieszanych oraz
trudnoœci z ich ujêciem iloœciowym (Evans i in., 1990), nie
s¹ one uwzglêdniane w modelowaniach reologicznych. W
efekcie dla uzyskania bardziej realistycznego kszta³tu
wykresów niekiedy arbitralnie jest ograniczana wartoœæ
maksymalnej wytrzyma³oœci. Pewn¹ wskazówk¹ dla okre-
œlenia takiej wartoœci mog¹ byæ wyniki testów wytrzy-
ma³oœciowych w warunkach ciœnieñ i temperatur
charakterystycznych dla g³êbokiej skorupy i górnego
p³aszcza. Wskazuj¹ one, ¿e dla ró¿nych ska³ maksymalne
naprê¿enia mog¹ wahaæ siê w granicach 200–1500 MPa
(np. Wilks & Carter, 1990). Przyk³adowo Ord & Hobbs
(1989) przyjmuj¹, ¿e równanie Byerlee’ego przestaje obo-
wi¹zywaæ przy naprê¿eniach dyferencjalnych,
wynosz¹cych w przypadku re¿imu przesuwczego ok. 300
MPa zaœ w przypadku re¿imu nasuwczego 700 MPa.

Dane do modelu reologicznego oraz ich wiarygodnoœæ

G³ównymi czynnikami warunkuj¹cymi w³aœciwoœci
reologiczne ska³ s¹ temperatura, sk³ad mineralny, obecnoœæ
p³ynów i warunki deformacji. Dysponuj¹c dostateczn¹
wiedz¹ o tych parametrach jest mo¿liwe skonstruowanie
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wiarygodnego, cyfrowego modelu wytrzyma³oœci litosfe-
ry. W praktyce jednak dane i parametry do takich obliczeñ
cechuj¹ siê ograniczonym zakresem mo¿liwej dok³adno-
œci, a niekiedy sk³adaj¹ siê na nie, oprócz pomiarów i
doœwiadczeñ empirycznych, równie¿ daleko id¹ce inter-
pretacje. W poni¿szej dyskusji, prezentuj¹c dane do mode-
lowañ reologicznych, ograniczono siê do omówienia
najbardziej powszechnych Ÿróde³ mo¿liwego b³êdu.
Dane do profilu termicznego litosfery. Jednym z
g³ównych parametrów decyduj¹cych o strukturze reolo-
gicznej litosfery, jest jej profil temperaturowy (np. Kush-
nir, 1991; Cloetingh & Banda, 1992; Ranalli, 1995;
Jarosiñski i in., 2002). Podstawowym ograniczeniem
modelu termicznego jest brak znajomoœci poszczególnych
jego elementów poza zasiêgiem penetracji wiertniczej.

Profil temperatury (geotherm) jest obliczany
pocz¹wszy od œredniej temperatury powierzchniowej w
g³¹b, a¿ do sp¹gu termicznej litosfery. Sp¹g ten wyznaczo-
ny jest przez temperatury w przedziale od ok. 1450oC (Ste-

in & Stein, 1992) do 1280oC (Zhou, 1996), przy czym naj-
czêœciej przyjmuje siê temperaturê 1300oC (np. McKenzie,
1978). G³êbokoœæ sp¹gu termicznej litosfery nie zawsze
pokrywa siê z g³êbokoœci¹ sp¹gu mechanicznej litosfery,
ograniczonej od do³u przez strefy niskich prêdkoœci sej-
smicznych w obrêbie górnego p³aszcza (np. Condie, 1976).
Model Èermaka i in. (1992), wi¹¿e temperaturê w sp¹gu
litosfery z g³êbokoœci¹ sp¹gu mechanicznej litosfery [14].

TL = 0,85(1100oC + 3z) [14]

gdzie: TL — temperatura w sp¹gu litosfery, z — g³êbo-
koœæ sp¹gu litosfery mechanicznej

Najwa¿niejszym parametrem, rzutuj¹cym na oblicze-
nia profilu termicznego litosfery, jest gêstoœæ powierzch-
niowego strumienia cieplnego (ryc. 4a). Jest ona obliczana
na podstawie pomiarów temperatury i przewodnictwa
cieplnego w otworach wiertniczych. Reprezentatywnoœæ
pomiarów temperatury jest ograniczona zaburzeniami w
obrêbie strefy przyotworowej, spowodowanymi zw³aszcza
cyrkulacj¹ p³uczki (zob. Clauser, 1999). Na pomierzon¹
temperaturê wp³yw mog¹ mieæ równie¿ czynniki powo-
duj¹ce niestacjonarnoœæ badanego systemu, takie jak cyr-
kulacja p³ynów porowych, czy wp³yw zmian
paleoklimatycznych (np. Kukkonen i in., 1998; Šafanda &
Rajver, 2001; Szewczyk, 2002). Laboratoryjne pomiary
przewodnictwa cieplnego s¹ równie¿ obarczone b³êdami,
których Ÿród³em mo¿e byæ np. niereprezentatywnoœæ rela-
tywnie ma³ych próbek skalnych wobec znacznego zró¿ni-
cowania litologicznego naturalnego oœrodka (np. Balling,
1995), jak równie¿ ograniczenia aparaturowe (np. Haenel i
in., 1988). Alternatywê dla pomiarów laboratoryjnych
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Ryc. 4. Wra¿liwoœæ modelu reologicznej i termicznej struktu-
ry litosfery na zmiennoœæ parametrów termicznych. Przyjêto
sta³y sk³ad petrograficzny i pozosta³e parametry modelu (jak
na ryc. 2); A — zmiana powierzchniowego strumienia cieplne-
go w granicach 60–80 mW/m2 powoduje znacz¹ce ró¿nice w
mi¹¿szoœci termicznej litosfery (temp. ok. 1300oC) oraz struk-
turze jej wytrzyma³oœci. Wp³yw tego parametru jest szczegól-
nie istotny dla modelu g³êbszych partii profilu litosfery; B —
zmiana œredniej produkcji ciep³a radiogenicznego w górnej
skorupie w zakresie 1–2 :W/m3 równie¿ powoduje znacz¹ce
ró¿nice w profilach temperaturowych i wytrzyma³oœciowych
litosfery. Przy wzroœcie produkcji ciep³a radiogenicznego, co w
warunkach sta³ego, powierzchniowego strumieniu cieplnego
oznacza zmniejszenie strumienia cieplnego z p³aszcza, nastêpu-
je wzrost wytrzyma³oœci litosfery w dolnej czêœci profilu
Fig. 4. Sensitivity of reconstructed rheological and temperatu-
re profiles of lithosphere to thermal parameters of the model.
Petrographic composition and other parameter are constant
(see Fig. 2); A — variations in heat flow density in a range of
60–80 mW/m2 results with significant differences in thickness
of thermal lithosphere (temp. approx. 1300oC) and its rheolo-
gical structure. Model is the most sensitive to this parameter at
the deep levels of lithosphere; B — variations in average
radiogenic heat production of the upper crust in a range of 1–2
:W/m3 also results with important differences in thermal and
rheological models. If the surface heat flow is constant, incre-
ase of radiogenic heat production leads to decrease in mantle
heat flow. As a consequence, strength of the lower part of
lithosphere increases
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mo¿e stanowiæ okreœlanie przewodnictwa cieplnego na
podstawie karota¿y otworowych (Szewczyk, 2001). Sza-
cuje siê, ¿e w efekcie powy¿szych ograniczeñ, zakres
mo¿liwego b³êdu w okreœlaniu powierzchniowego stru-
mienia cieplnego w granicach 10–20% nie jest rzadkoœci¹,
nawet w dobrze rozpoznanych pod wzglêdem termiki
obszarach. Skutkiem tej niedok³adnoœci, wyliczana war-
toœæ temperatury dla powierzchni Moho mo¿e siê wahaæ w
granicach 100oC, a g³êbokoœæ granicy deformacji kruchych
i podatnych w modelach reologicznych — o kilka kilome-
trów.

Kolejnym elementem modelu termicznego, rzutuj¹cym
na kszta³t profilu temperatury oraz na mi¹¿szoœæ termicz-
nej litosfery, jest produkcja ciep³a radiogenicznego (ryc.
4b). W uproszczeniu mo¿na stwierdziæ, ¿e w zale¿noœci od
warunków lokalnych ok. 40–60% powierzchniowego stru-
mienia cieplnego jest produkowana w obrêbie skorupy
ziemskiej, pozosta³a zaœ czêœæ ciep³a jest przekazywana z
p³aszcza (np. Pollak & Chapman, 1977). Rozk³ad produk-
cji ciep³a radiogenicznego w obrêbie skorupy i p³aszcza
litosferycznego jest w praktyce trudny do okreœlenia (zob.
np. Stacey, 1977; Jaupart i in., 1981; Fowler, 1990; Ranalli,
1995), tote¿ opiera siê zwykle na za³o¿eniach teoretycz-
nych i analogiach. W obrêbie górnej skorupy ziemskiej, do
g³êbokoœci ok. 10 km przyjmuje siê zwykle prost¹ zmien-
noœæ liniow¹ b¹dŸ, czêœciej, wyk³adniczy zanik produkcji
ciep³a radiogenicznego wraz ze wzrostem g³êbokoœci [ 5]
(Èermak & Bodri, 1991). Dodatkowo, pomiary laborato-
ryjne tego parametru dla ska³ krystalicznych wystê-
puj¹cych przy powierzchni ziemi, dowodz¹
niejednorodnej jego dystrybucji (np. Plewa, 1994; Balling,
1995). Na wiêkszych g³êbokoœciach, wielkoœæ produkcji
ciep³a radiogenicznego jest korelowana czêsto z prêdko-
œciami fali sejsmicznej; relacje te okreœlone s¹ wzorem
[15] dla ska³ fanerozoicznych oraz dla ska³ prekambryj-
skich [16] (Rybach & Buntebarth, 1982, 1984; Èermak &
Rybach, 1989; Èermak & Bodri, 1991). Jednak¿e przyjêcie
takiej zale¿noœci bez dobrej znajomoœci litologii jest ryzy-
kowne (zob. dyskusja: Fountain, 1986, 1987; Rybach &
Buntebarth, 1987).

lnA = 13,7 – 2,17Vp [15]

lnA = 12,6 – 2,17Vp [16]

gdzie: Vp — prêdkoœæ pod³u¿nej fali sejsmicznej, A —
produkcja ciep³a radiogenicznego.

Model termiczny litosfery jest równie¿ uwarunkowany
parametrami fizycznymi ska³, tj. przewodnictwem ciepl-
nym (powy¿ej wspomniane w odniesieniu do wy¿szej czê-
œci górnej skorupy) oraz pojemnoœci¹ ciepln¹ (parametr
stosowany w modelach niestacjonarnych). Poniewa¿ na
g³êbokoœciach przekraczaj¹cych zasiêg penetracji wierceñ,
parametry te s¹ s³abo rozpoznane, ich wartoœci s¹ okreœla-
ne zazwyczaj na podstawie eksperymentów laboratoryj-
nych na próbach ska³ ekshumowanych ze znacznych
g³êbokoœci. Najczêœciej przyjmuje siê, ¿e zarówno prze-
wodnictwo, jak i pojemnoœæ cieplna zmieniaj¹ siê wraz z
g³êbokoœci¹ w funkcji temperatury (np. Zhou, 1996). War-
toœci tych parametrów dla ska³ buduj¹cych doln¹ skorupê i
p³aszcz litosferyczny s¹ jednak obiektem licznych kontro-

wersji (por. np. Clauser, 1988; Èermak i in., 1989; Beek-
man, 1994; Ranalli, 1995, Zhou, 1996). Pomimo to, mo¿li-
wy zakres zmiennoœci przewodnictwa cieplnego ska³ nie
ma istotnego wp³ywu na wyniki modeli reologicznych,
poza istotnym wp³ywem na mi¹¿szoœæ termicznej litosfery
(np. Jarosiñski i in., 2002).

Dane do modelu petrofizycznego litosfery. O wytrzy-
ma³oœci litosfery w obrêbie warstw podatnych, oprócz tem-
peratury, w najwy¿szym stopniu decyduje równie¿ jej
litologia, a zw³aszcza rodzaj najs³abszego reologicznie,
powszechnie wystêpuj¹cego sk³adnika (ryc. 5). Zwykle
s³abszy jest ten minera³, który ma ni¿sz¹ energiê aktywacji
sieci krystalicznej i ni¿sz¹ temperaturê topnienia. I tak, w
przypadku modelu jednosk³adnikowego przyjmuje siê, ¿e
(m.in. Ord & Hobbs, 1989):

— w obrêbie górnej skorupy kwarcytowej lub granito-
wej najs³abszym sk³adnikiem jest kwarc;

— w obrêbie œrodkowej skorupy granodiorytowej lub
diorytowej jest to plagioklaz;

— w obrêbie dolnej skorupy, zbudowanej ze ska³
maficznych, najs³abszym sk³adnikiem s¹ pirokseny;

— w obrêbie górnego p³aszcza, gdzie dominuj¹ ska³y
ultramaficzne takie jak perydotyt lub dunit, o ich reologii
decyduje oliwin.

Eksperymenty laboratoryjne, prowadzone na wie-
losk³adnikowych próbach ska³, dostarczaj¹ danych mate-
ria³owych do bardziej realistycznych, wielosk³adnikowych
modeli reologicznych (White & Bretan, 1985; Meissner &
Kusznir, 1987; Ranalli & Murphy, 1987; Carter & Tsenn,
1987; Ranalli, 1995). Zestawienie syntetyczne tych wyni-
ków (Fernandez & Ranalli, 1997) pokazuje, ¿e w obrêbie
ska³ typowych dla poszczególnych warstw litosfery wystê-
puj¹ ró¿nice w wielkoœciach sta³ych materia³owych,
mog¹ce istotnie wp³yn¹æ na wynik modelowania reolo-
gicznego. Dlatego wa¿nym zadaniem jest prawid³owe roz-
poznanie sk³adu mineralnego litosfery.

G³ównym Ÿród³em informacji o strukturze skorupy
ziemskiej i górnego p³aszcza na g³êbokoœciach przekra-
czaj¹cych penetracjê otworów wiertniczych s¹ profile sej-
smiki refleksyjnej i refrakcyjnej. Zró¿nicowanie struktury
skorupy ziemskiej w sejsmice wyra¿a siê przede wszyst-
kim ró¿nicami prêdkoœci propagacji fali sejsmicznej
pomiêdzy wyodrêbnionymi kompleksami. Dane sejsmicz-
ne w postaci modelu prêdkoœciowego charakteryzuj¹ jedy-
nie dynamiczne w³aœciwoœci sprê¿yste oœrodka, natomiast
profil reologiczny wymaga petrologicznej charakterystyki
warstw.

Interpretacja sk³adu mineralnego skorupy i p³aszcza
ziemskiego na podstawie prêdkoœci fal sejsmicznych nie
jest jednoznaczna. Tym niemniej, mo¿liwe jest stosowanie
w tym zakresie ogólnych zasad i standardów, bêd¹cych
efektem zarówno doœwiadczeñ laboratoryjnych (Burk &
Fountain, 1990), jak i syntezy analiz sejsmicznych (Smi-
thson & Shive, 1977; Smithson i in., 1987; Christensen,
1982; Holbrook, 1989; Holbrook i in., 1992; Christiansen
& Mooney, 1995; Satarugsa & Johnson, 2000). Interpreta-
cja taka powinna byæ podparta wszechstronn¹ analiz¹ geo-
fizyczn¹ skorupy ziemskiej, zw³aszcza danymi
grawimetrycznymi i magnetycznymi. Cennym uzupe³nie-
niem danych sejsmicznych w tym zakresie mog¹ byæ rów-
nie¿ analizy geochemiczne ska³ magmowych, w tym
równie¿ ksenolitów (ryc. 6). Na podstawie obserwacji
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dokonywanych w strefach wychodni ekshumowanych ska³
krystalicznych nasuwa siê wniosek, ¿e litologia skorupy
ziemskiej jest znacznie bardziej skomplikowana, ni¿ by to
wynika³o z analiz sejsmicznych, cechuj¹cych siê ograni-
czon¹ rozdzielczoœci¹.

Szybki postêp w metodyce sondowañ sejsmicznych
sprawia, ¿e z tego typu danych wydobywa siê coraz wiêcej
informacji, u¿ytecznych w modelach reologicznych.
Przyk³adem jest okreœlanie parametrów sprê¿ystych
oœrodka na podstawie rejestracji fali pod³u¿nej i poprzecz-
nej (Zandt & Ammon, 1995), czy te¿ okreœlanie kierunków
anizotropii sejsmicznej w oparciu o polaryzacjê i rozszcze-
pienie fali poprzecznej (Crampin & Lovell, 1991, Babuška

i in., 1993). Dodatkowo precyzjê modeli prêdkoœciowych
podnosi przestrzenna rejestracja sygna³u na kilku profi-
lach sejsmicznych jednoczeœnie (Guterch & Grad, 2000).
Obecnoœæ p³ynów i ich rola mechaniczna. Obecnoœæ
p³ynów w skale obni¿a wytrzyma³oœæ, zarówno warstw
kruchych, jak i podatnych. Ciœnienie p³ynów porowych
obni¿a naprê¿enia efektywne i zmniejsza wielkoœæ naprê-
¿eñ dyferencjalnych, potrzebnych do kruchego zniszcze-
nia lub reaktywacji uskoków, powoduj¹c tym samym
wzrost mi¹¿szoœci warstw ulegaj¹cych deformacji kru-
chej kosztem podatnych (Zoback & Townend, 2001; por.
ryc. 5). Z kolei w warstwach deformowanych podatnie,
sama obecnoœæ wody w sieci krystalicznej (Thompson,
1992) powoduje obni¿enie energii jej aktywacji (Kirby &
Scholz, 1984) oraz inicjuje procesy pe³Ÿniêcia przez roz-
puszczanie pod ciœnieniem i rekrystalizacjê (Etheridge i
in., 1984).

Standardowo przyjmowane w modelach reologicz-
nych za³o¿enie o hydrostatycznym ciœnieniu p³ynów
porowych w warstwach kruchych jest uproszczeniem,
które mo¿e powodowaæ znaczne zawy¿enie ich wytrzy-
ma³oœci. Jest bardzo prawdopodobne, ¿e pod najwy¿sz¹
warstw¹ podatn¹, która stanowi ekran dla migracji
p³ynów ku powierzchni, wystêpuj¹ znaczne nadciœnienia
hydrauliczne. Podobne zjawisko na mniejszych g³êboko-
œciach wystêpuje w basenach osadowych, gdzie poni¿ej
poziomów ewaporatowych lub kompleksów ilastych o
du¿ej mi¹¿szoœci powszechnie wystêpuj¹ nadciœnienia
p³ynów porowych (np. Engelder, 1993, Sibson, 1994). W
re¿imach nasuwczych, w skrajnych przypadkach, wielko-
œci ciœnieñ porowych mog¹ siê zbli¿aæ do wartoœci
obci¹¿enia litostatycznego. W g³êbi skorupy ziemskiej,
podwy¿szenie ciœnienia p³ynów mo¿e byæ przyczyn¹ zja-
wisk sejsmicznych, nosz¹cych znamiona deformacji kru-
chych, a zachodz¹cych w warstwach nominalnie
podatnych (Lamontagne & Ranalli, 1997).

Na ogó³ dla konkretnych profili nie ma bezpoœrednich
przes³anek co do obecnoœci wody i jej ciœnienia w g³êbi
skorupy ziemskiej lub p³aszcza. Czasami strefy obni¿onej
prêdkoœci fali sejsmicznej, podwy¿szonej refleksyjnoœci,
a tak¿e rozpoznawane badaniami magnetotelurycznymi
strefy wysokiej przewodnoœci elektrycznej s¹ interpreto-
wane jako zawodnione (Hyndman & Shearer, 1989).

Tempo deformacji litosfery. Ze wzglêdu na za³o¿on¹ w
modelach jednowymiarowych sta³¹ mi¹¿szoœæ warstw,
uwzglêdnia siê w nich jedynie deformacje w kierunku
poziomym. Tempo deformacji poziomych nie wp³ywa na
przebieg wykresu wytrzyma³oœci w obrêbie warstw kru-
chych, jest natomiast istotnym parametrem modelowania
reologii warstw podatnych. W przypadku braku danych
pomiarowych, do modelu reologicznego przyjmuje siê

standardowe wartoœci tempa deformacji i wówczas wyniki
modelowania przedstawia siê w kilku wariantach, obej-
muj¹cych najbardziej prawdopodobny zakres zmiennoœci
tego parametru (ryc. 7). Z dotychczasowych doœwiadczeñ
wynika, ¿e w rejonach aktywnych tektonicznie tempo
regionalnych deformacji wynosi ok. 10–15s–1, natomiast sta-
bilne kratony deformuj¹ siê w tempie ok. 10–17s–1 (np.
Ranalli, 1997). Dla przyk³adu, fragment orogenu doznaj¹cy
skrócenia o po³owê w przeci¹gu 30 mln lat deformuje siê w
tempie rzêdu 10–15s–1; to samo tempo deformacji wykazuje
ryft o ekstensji 100% w czasie 30 mln lat.

Wspó³czesne tempa poziomych deformacji powierzch-
ni skorupy ziemskiej w skali regionalnej mo¿na wyznaczyæ
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Ryc. 5. Wp³yw zmiennoœæ litologii litosfery na jej profile wytrzy-
ma³oœciowe w re¿imie deformacji podatnych, przy sta³ych pozo-
sta³ych parametrach modelu (wg Suppe, 1985). Zak³ada siê, ¿e na
odcinkach profilu, gdzie dominuj¹ deformacje kruche, wytrzy-
ma³oœæ jest niezale¿na od sk³adu petrograficznego. Decyduj¹ o niej
wówczas takie parametry jak statyczny wspó³czynnik tarcia czy
wspó³czynnik ciœnienia porowego. Na rycinie przedstawione zosta³y
zakresy zmiennoœci wytrzyma³oœci warstw kruchych przy zmianie
ciœnieñ porowych od bliskich hydrostatycznemu (8 = 0,4) do bliskich
litostatycznemu (8 = 0,9)
Fig. 5. Dependence of the creep stress on the composition of the
lithosphere; other parameters are constant (after: Suppe, 1985). It is
presumed that at these depths where brittle deformation predomina-
tes, strength of lithosphere is independent on rock type. Thus, its
strength is controlled by other parameters, like friction coefficient and
pore pressure coefficient. The figure shows strength of brittle layers
changing according to variations of pore pressure from near hydrosta-
tic (8 = 0.4) to near lithostatic (8 = 0.9)



na podstawie geodezyjnych pomiarów satelitarnych (Kel-
ler & Pinter, 2002). Jednak ze wzglêdu na relatywnie ma³e
tempo œródp³ytowych odkszta³ceñ tektonicznych, oraz
fakt, ¿e pomiary takie prowadzone s¹ na wiêksz¹ skalê
dopiero od kilkunastu lat, pole deformacji poziomych
zosta³o dotychczas okreœlone tylko dla niektórych obsza-
rów o wybitnej wspó³czesnej ruchliwoœci. Precyzja obec-
nych technik pomiarów satelitarnych pozwala np. na
wyznaczenie w przeci¹gu kilku lat zmian d³ugoœci odcinka
100 km, je¿eli odbywaj¹ siê w tempie wiêkszym ni¿
10–15s–1 (np. Ranalli, 1995). Je¿eli tempo odkszta³ceñ jest
mniejsze, wymaga przyjêcia d³u¿szego odcinka bazowego
lub wyd³u¿enia czasu obserwacji. Jednak pomiary na
d³ugich odcinkach daj¹ uœrednione tempa odkszta³ceñ
zacieraj¹c powszechnie wystêpuj¹c¹ niejednorodnoœæ pola
deformacji.

Nawet w skali regionalnej odkszta³cania powierzchni
ziemi realizuj¹ siê zazwyczaj wzd³u¿ ograniczonych stref
dyslokacyjnych. Równie¿ w g³êbi litosfery, w warstwach
podatnych skorupy ziemskiej wiêkszoœæ deformacji jest
akomodowanych w strefach œcinania, rozdzielonych
domenami s³abiej zaburzonymi (Fernandez & Ranalli,
1997; Handy, 1989). Z tego wzglêdu tempa deformacji
uœrednione dla du¿ych obszarów mog¹ byæ o kilka rzêdów
wielkoœci mniejsze od rzeczywistych deformacji oœrodka
skalnego, zachodz¹cych w strefach dyslokacyjnych, które

oceniane s¹ na ok. 10–10s–1–10–14s–1. Wraz ze
wzrostem temperatury i os³abieniem ska³y,
deformacje podatne ulegaj¹ rozproszeniu i ogar-
niaj¹ ca³y oœrodek skalny (bulk ductility).

W modelach reologicznych, w zale¿noœci
od ich zastosowania, przyjmowaæ mo¿na zatem
tempa deformacji lokalnych (skoncentrowa-
nych) lub regionalnych (rozproszonych). Mimo
wszelkich niejednoznacznoœci zwi¹zanych z
okreœlaniem tempa deformacji litosfery, b³¹d
jego oszacowania nawet o rz¹d wielkoœci nie
zmienia diametralnie profilu wytrzyma³oœcio-
wego (ryc. 7).

Osobnym problemem jest reprezentatyw-
noœæ wyników badañ laboratoryjnych, w któ-
rych w³aœciwoœci reologiczne ska³ testowane s¹
przy deformacjach szybszych ni¿ 10–7s–1. W
przyrodzie, nawet wyj¹tkowo szybkie pe³Ÿniê-
cie tektoniczne jest ok. milion razy wolniejsze.
Przy ni¿szych tempach deformacji w warun-
kach naturalnych mog¹ oddzia³ywaæ dodatko-
we mechanizmy pe³Ÿniêcia, których nie
uwzglêdniaj¹ obecne równania konstytutywne. Z
tego powodu mo¿na uznaæ, ¿e w wiêkszoœci przy-
padków wykresy reologiczne wyznaczaj¹ górn¹
granicê wytrzyma³oœci warstw podatnych.

Re¿im tektoniczny deformacji. Na wynik
modelowania reologicznego w zakresie warstw
kruchych du¿y wp³yw ma za³o¿ony re¿im tekto-
niczny (ryc. 8). W uk³adzie naprê¿eñ o symetrii
ortogonalnej wzglêdem powierzchni ziemi,
wyró¿nia siê trzy zasadnicze re¿imy (Anderson,
1951): uskoków normalnych (pionowa F1), usko-
ków przesuwczych (pionowa F2) oraz nasuniêæ
(pionowa F3). O re¿imie naprê¿eñ w obrêbie

najwy¿szej skorupy ziemskiej, tj. do g³êbokoœci kilku kilo-
metrów, informuj¹ pomiary w otworach wiertniczych
(Jarosiñski, 1994, 1999). W rejonach aktywnych sejsmicz-
nie poni¿ej tej g³êbokoœci re¿im tektoniczny jest okreœlany
na podstawie analizy mechanizmów ognisk wstrz¹sów sej-
smicznych. Analizy takie wskazuj¹, ¿e skoœne po³o¿enie
osi naprê¿eñ g³ównych wzglêdem powierzchni ziemi jest
zjawiskiem doœæ czêstym w rejonach o¿ywionych tekto-
nicznie (Udias & Buforn, 1995).

W jednowymiarowych profilach reologicznych stan-
dardowo zak³ada siê wystêpowanie sta³ego re¿imu naprê-
¿eñ w ca³ym profilu g³êbokoœciowym litosfery. Z
pomiarów w obrêbie górnej skorupy wiadomo jednak, ¿e o
ile kierunki maksymalnych naprê¿eñ poziomych s¹
wzglêdnie stabilne z g³êbokoœci¹ (poza aktywnymi obsza-
rami orogenicznymi — np. Jarosiñski, 1998), o tyle re¿imy
naprê¿eñ mog¹ siê zmieniaæ wraz ze wzrostem obci¹¿enia
litostatycznego, a zatem naprê¿enia pionowego. I tak np.
przy sta³ym nacisku tektonicznym, re¿im nasuniêæ w gór-
nej skorupie mo¿e wspó³wystêpowaæ z re¿imem uskoków
przesuwczych w g³êbszych warstwach litosfery.

Uwagi koñcowe

Jednowymiarowe wykresy reologiczne litosfery, w
zaprezentowanym tu ujêciu, nie s¹ de facto obwiedniami
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Ryc. 6. Przyk³ady zmian prêdkoœci fali pod³u¿nej Vp z g³êbokoœci¹ w obrêbie
górnych warstw litosfery w obszarach o rozpoznanej litologii na podstawie ana-
lizy ksenolitów (wg Aichroth & Prodehl, 1990; Mechie i in., 1983)
Fig. 6. Changes of compressional wave Vp with depth at the upper levels of litho-
sphere for the regions, where petrographic structure is constrained by xenolith
analysis (after: Aichroth & Prodehl, 1990; Mechie et al., 1983)



wytrzyma³oœciowymi ( strength envelope), jak zwyk³o siê
je nazywaæ, gdy¿ nie odnosz¹ siê do procesu zniszczenia
ska³y. W obrêbie warstw kruchych wykresy wskazuj¹ na
naprê¿enia dyferencjalne, przy których dochodzi do poœli-
zgu na istniej¹cych w skale powierzchniach zniszczeñ. W
odcinku „podatnym” wykresy reologiczne pokazuj¹ wiel-
koœæ naprê¿eñ dyferencjalnych, podtrzymuj¹cych defor-
macjê ska³y przy zadanym tempie odkszta³ceñ, równie¿
bez jej makroskopowego zniszczenia.

Powszechnie obserwowanym zjawiskiem, stwierdzo-
nym dziêki omawianym tu modelowaniom, jest rozwar-
stwienie reologiczne litosfery kontynentalnej. Polega ono
na kilkukrotnym wyst¹pieniu w profilu litosfery warstw

wytrzyma³ych, rozdzielonych warstwa-
mi os³abionymi, o wytrzyma³oœci
poni¿ej kilkunastu MPa. Rozwarstwie-
nie takie wystêpuje zazwyczaj ju¿ przy
niezbyt wysokich wartoœciach gêstoœci
powierzchniowego strumienia cieplne-
go, tj. rzêdu 50 mW/m2. Ma ono istotne
znaczenie dla przebiegu procesów geo-
dynamicznych zarówno w g³êbi, jak i na
powierzchni litosfery.

W obecnym stadium rozpoznania
struktury, stanu termicznego litosfery
oraz rozwoju metody modelowañ, pro-
file reologiczne daj¹ tylko ogólne
wyobra¿enie o mo¿liwym rozwarstwie-
niu mechanicznym i wytrzyma³oœci
litosfery jako ca³oœci. Ponadto, modele
reologiczne obarczone s¹ b³êdami, któ-
re generalnie mo¿na podzieliæ na dwie
grupy:

1) B³êdy wynikaj¹ce z procedury
modelowania, pochodne uproszczeñ w
za³o¿eniach i warunkach brzegowych
modeli, a tak¿e wynikaj¹ce z przyjêcia
okreœlonych algorytmów obliczenio-
wych, niedok³adnie imituj¹cych proce-
sy naturalne. Jednowymiarowe modele
reologiczne nie uwzglêdniaj¹ obocznej

zmiennoœci oœrodka ani deformacji przestrzennych. Dodat-
kowo, za³o¿enie sta³ego tempa odkszta³ceñ lub sta³ej si³y z
g³êbokoœci¹ sprawia, ¿e symuluj¹ one jedynie czyste œcina-
nie, zatem nie przystaj¹ do modelowania oœrodków podda-
wanych prostemu œcinaniu, np. wiêkszoœci orogenów lub
ryftów asymetrycznych. Jednorodnoœæ deformacji w profi-
lu uniemo¿liwia wyró¿nienie zlokalizowanej deformacji w
obrêbie warstw podatnych. Efekt ten, ze wzglêdu na sprzê-
¿enie termomechaniczne, móg³by w znacznym stopniu
zmodyfikowaæ wygl¹d profili reologicznych (Ranalli,
2000).

2) B³êdy pochodz¹ce z ograniczonej precyzji danych
wejœciowych. Bior¹ siê one g³ównie z niedoskona³oœci

889

Przegl¹d Geologiczny, vol. 50, nr 10/1, 2002

re¿imy naprê¿eñ:
stress regimes:

uskoków normalnych
normal faut
uskoków przesuwczych
strike-slip fault

nasuniêæ
thrust fault

0
0 1000500

∆σ [MPa]

100

dolna skorupa
lower crust

górny p³aszcz
upper mantle

górna skorupa
upper crust

g³
êb

ok
oœ

æ 
[k

m
]

d
ep

th
 [

km
]

Ryc. 8. Zale¿noœæ profilu wytrzyma³oœciowego od re¿imu
naprê¿eñ (w uk³adzie ortogonalnym wzglêdem powierzchni
Ziemi), przy sta³ych pozosta³ych parametrach fizycznych
modelu. Wykresy ilustruj¹, ¿e dla zniszczenia litosfery w
re¿imie nasuwczym (gdy pionowe obci¹¿enie litostatyczne SV

= F3) potrzebne s¹ wielokrotnie wiêksze naprê¿enia œcinaj¹ce
ni¿ w przypadku zniszczenia ekstensyjnego (SV = F1). Re¿im
naprê¿eñ decyduje jedynie o przebiegu wykresu w zakresie
deformacji kruchych
Fig. 8. Dependence of rheological profile on stress regime
(ortogonal symmetry to the Earth’s surface); other physical
parameters of the model are constant. The figure shows that
deformation of lithosphere in thrust regime (if vertical litosta-
tic load SV = F3) requires much higher shear stress then in a
case of extensional regime (SV = F1). Influence of stress regime
on rheological profile is limited to the depths where brittle
deformation prevails
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Ryc. 7. Warianty temp deformacji konty-
nentalnej litosfery w granicach 10–14

–10–18, charakterystycznych dla regional-
nej skali odkszta³ceñ tektonicznych.
Zakres ten obejmuje szerokie spektrum
zjawisk geodynamicznych od gwa³tow-
nej orogenezy czy ryftowania po stabilny,
asejsmiczny kraton bez makroskopo-
wych przejawów deformacji. Jak to poka-
zano na rycinie, zmiana tempa deformacji
wp³ywa na wytrzyma³oœæ jedynie w
odcinku deformacji podatnych. Ponadto
rzutuje na mi¹¿szoœæ warstw kruchych.
Pozosta³e parametry modelu s¹ nie-
zmienne
Fig. 7. Influence of strain rate changes in
the range of 10–14–10–18, characteristic for
regional scale deformations, on rheologi-
cal profile of the continental lithosphere.
This range of strain rate covers the broad
spectrum of geodynamic processes from
dynamic orogenic deformations or rifting
to aseismic cratons lacking macroscopic
scale deformations. The figure shows that
changes of strain rate influence rheologi-
cal structure at the levels of ductile defor-
mation, as well as thickness of brittle
layers. Other parameters of the model are
constant



aparatu obserwacyjnego. W szczególnoœci trudne do osza-
cowania b³êdy mog¹ siê pojawiæ przy odnoszeniu wielko-
œci parametrów materia³owych, wyznaczanych
laboratoryjnie, do warunków naturalnych. Model reolo-
giczny litosfery jest bardzo czu³y na zmiennoœæ parame-
trów okreœlaj¹cych re¿im termiczny. Z kolei, dane
sejsmiczne pozwalaj¹ na konstruowanie jedynie bardzo
ogólnego modelu petrologicznego litosfery. Niepewnoœci
w okreœleniu sk³adu mineralnego warstw podatnych, a
zw³aszcza w przyjêciu dla nich w³aœciwoœci stanu suchego
lub mokrego mog¹ zmieniaæ ich wytrzyma³oœæ nawet o rz¹d
wielkoœci. Nieco mniejszy wp³yw na wynik modelowania
maj¹ s³abo zazwyczaj okreœlane parametry, takie jak: tempo
deformacji (dla warstw podatnych), re¿im tektoniczny lub
ciœnienia p³ynów porowych (dla warstw kruchych).

Mimo szybkiego nap³ywu nowych danych o strukturze
wewnêtrznej litosfery oraz postêpów w rozpoznaniu proce-
sów deformacji ska³ na du¿ych g³êbokoœciach, wspó³cze-
sna wiedza wydaje siê byæ jeszcze niewystarczaj¹ca dla
konstruowania szczegó³owych modeli reologicznych. Pod-
kreœliæ jednak nale¿y, ¿e istnieje wiele mo¿liwoœci dodat-
kowej weryfikacji takich modeli. Na przyk³ad zestawienie
profili reologicznych wzd³u¿ dwuwymiarowych przekro-
jów umo¿liwia zredukowanie iloœci mo¿liwych rozwi¹zañ
dziêki naturalnym ograniczeniom w obocznej zmiennoœci
niektórych parametrów (zob. np. Lankreijer i in., 1997;
Jarosiñski i in., 2002). Koniecznym elementem weryfikacji
modelu reologicznego jest równie¿ jego skonfrontowanie z
ewolucj¹ tektoniczn¹ obszaru. Niew¹tpliwie w przysz³oœci
postêp w omawianej dziedzinie bêdzie zwi¹zany z rozwi-
janiem metodyki dwu- i trójwymiarowych modelowañ
reologicznych, w tym z zastosowaniem metody oblicze-
niowej elementami skoñczonymi ( finite element). Dlatego
te¿, modele jednowymiarowe nale¿y traktowaæ jedynie
jako kolejny, niezbêdny krok ku zrozumieniu dynamiki
procesów tektonicznych.

Wykresy reologiczne do tego artyku³u zosta³y wykonane pro-
gramem komputerowym Reologia–1D, napisanym w ramach
realizacji projektu, zarejestrowanego w PIG pod nr
2.94.0004.00.0. Podziêkowania za dyskusje sk³adamy dr Fedowi
Beekmanowi z Vrije Universiteit w Amsterdamie oraz prof.
Andrzejowi ¯elaŸniewiczowi za wnikliw¹ recenzjê.
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