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Jednowymiarowe modelowania reologii litosfery — wprowadzenie do metody

Marek Jarosinski*, Pawel Poprawa*, Marcin Dabrowski**

1-D modelling of lithosphere’s rheology — an overview of methodology. Prz. Geol., 50: 879-892.

Summ ary. 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 rowniez obwied-
niami wytrzymato$ciowymi (strength envelopes), ilustruja
wielkosci naprgzen dyferencjalnych (maksymalna réznica
naprgzen) w funkceji glgbokosci. Modele takie sa nieroze-
rwalnie zwigzane z modelami termicznymi litosfery, totez
te dwa typy modelowan zwykle wykonuje si¢ tacznie.

Modele reologiczne stanowia rodzaj syntezy wynikow
badan wielu dziedzin nauk o ziemi: geofizyki, geologii, a
takze geodezji. Sposréd badan geofizycznych, najwa-
zniejsza role odgrywaja glebokie sondowania sejsmiczne,
ktorymi rozpoznawana jest struktura litosfery, a takze
pomiary temperatury w otworach wiertniczych, pozwa-
lajace na szacunkowe okreslenie rezimu termicznego lito-
sfery. Rolg¢ uzupehiajaca w tej syntezie spehniaja
obserwacje sejsmologiczne i badania pol potencjalnych,
ktore w pewnym zakresie weryfikuja prawidlowo$¢ mode-
lu strukturalnego i petrofizycznego. Poniewaz bezposred-
nia obserwacja naturalnych odksztalcen w glebi skorupy
ziemskiej nie jest mozliwa, dlatego podstawowa rolg¢ w
zrozumieniu mechanizméw deformacji skal w warunkach
wysokich ci$nien i temperatur odgrywaja badania laborato-
ryjne. Wyniki testow stuza kalibracji rownan konstytutyw-
nych, wyprowadzanych na gruncie mikrofizyki ciata
stalego, a takze dostarczaja statych materialowych do tych
rownan.

Istotny wktad w rozpoznanie mechanizméw deforma-
cji w warunkach naturalnych wnosi geologia strukturalna,
ktéra w powiazaniu z petrofizyka charakteryzuje stan
fizyczny deformowanego os$rodka skalnego. Powtarzalne
pomiary geodezyjne z kolei, pozwalaja scharakteryzowaé
wspotczesne deformacje powierzchni ziemi, bedace
odzwierciedleniem procesow wglebnych. Potaczenie tak
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réznorodnych danych w ramach jednego modelu cyfrowe-
go, umozliwia testowanie ich wzajemnej spojnosci oraz
poprawno$ci matematycznego opisu proceséw deforma-
cyjnych.

Niniejszy artykut jest proba prezentacji i popularyzacji
metodyki konstruowania jednowymiarowych profili reolo-
gicznych litosfery. Metoda ta nie byta dotychczas w Polsce
stosowana, za wyjatkiem wstgpnych modelowan dla profi-
lu glebokiej sejsmiki refrakcyjnej LT—7 (Jarosinski i in.,
2002). Ponizej, zostang oméwione jedynie podstawy meto-
dyczne modelowan reologicznych, wykonywanych na
gruncie teorii osrodka ciaglego 1 mikrofizyki ciata statego,
dla ktorych obszerne wprowadzenie znalez¢ mozna w pra-
cach, np. Ranalliego (1995) oraz Turcottea & Schuberta
(1982). Szczegblna uwage poswigcono natomiast jakosci
danych wejsciowych do modelowan oraz wrazliwosci
modeli reologicznych na zmiennos$¢ parametrow oblicze-
niowych.

Rozwoj badan nad reologia litosfery

Badania reologiczne, uprawiane juz od kilku dziesig-
cioleci, maja swoja bogata literaturg. Zasadniczym impul-
sem dla ich rozwoju byty eksperymenty laboratoryjne,
zmierzajace do okres$lenia wlasciwosci skat na duzych
glebokosciach, ktére na szersza skalg rozwijaty sig
poczawszy od lat siedemdziesiatych (Murrell, 1976; Kirby,
1977; Brace & Kohlstedt, 1980; Meissner & Strehlau,
1982). Pierwsze syntetyczne zestawienia wynikéw reolo-
gicznych testow laboratoryjnych przedstawiono w latach
osiemdziesiatych (Kirby, 1983; Ranalli, 1982, 1984). W
efekcie pozwolito to na sporzadzenie glgbokosciowych
profili reologicznych dla gtéwnych typow skal (Ranalli &
Murphy, 1987; Carter & Tsenn 1987; Tsenn & Carter,
1987). Dato to poczatek dynamicznemu rozwojowi mode-
lowan cyfrowych, jako metody rekonstrukcji mechani-
zmoéw 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
wzrosto, gdy dzigki szybko rozwijajacym si¢ metodom
sondowan sejsmicznych i sejsmologii, otrzymano obraz
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Rye. 1. Profile wytrzymatosciowe i termiczne dla hipotetycznej litosfery: (A)
kontynentalnej — warstwowanej, oraz (B) oceanicznej — jednowarstwowej
(wg Beekman, 1994). Wykresy ilustruja systematyczny wzrost wytrzymatosci
litosfery w czasie, na skutek jej stygnigcia, w przeciagu 200 min lat od zdarze-
nia termicznego. Lewa strona wykresu (ujemne wartosci naprgzenia dyferen-
cjalnego) przedstawia wytrzymalo$¢ w tensji, podczas gdy prawa strona
wykresu (dodatnie warto$ci naprezenia dyferencjalnego) przedstawia wytrzy-
malos¢ w rezimie kompresyjnym. W efekcie powstaje wykres typu ,,choinko-
wego” (Christmas trees), bedacy najczestsza forma 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
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wglebnej struktury skorupy ziemskiej i ptaszcza litosfe-
rycznego, ktorego nie byto mozna wythumaczy¢ na gruncie
jednowarstwowego modelu reologicznego skorupy ziem-
skiej. Przyjecie rozwarstwienia reologicznego litosfery
byto konieczne, migdzy innymi, dla wyjasnienia skompli-
kowanej struktury stref kolizji ptyt (Harry i in., 1994;

Okaya i in., 1996), charakteru kompresyjnego
przefaldowania skorupy ziemskiej lub catlej
litosfery (Ziegler i in., 1995; Balen i in., 1998,
Cloetingh 1 in, 1999), powstania
niskokatowych uskokow ekstensyjnych i prze-
suwczych w $rodkowej i dolnej skorupie (np.
Wernicke, 1986), czy relatywnie matych efek-
tywnych miazszosci sprezystych plyt konty-
nentalnych w wielu miejscach globu (Kushnir
& Karner, 1985; Burov & Diament, 1992; Ran-
nali, 1994). Rowniez modelowanie rozwoju
ekstensyjnych basendéw ryftowych (Bassi,
1995; Cloetingh 1 in. 1994; Cloetingh 1 in.,
1995), a takze wyjasnienic stratyfikacji
wystapien ognisk wstrzasow sejsmicznych i
stref ciszy sejsmicznej (Chen & Molnar, 1983;
Gubbins, 1990) oraz rozktadu wspotczesnych
naprgzen tektonicznych (Zoback, 1992; Jaro-
sinski, 1999) wymagato odwotania si¢ do reali-
stycznego modelu reologicznego litosfery.

Cechy i rodzaje modeli reologicznych
litosfery

Omowione ponizej jednowymiarowe
modele wytrzymatosciowe konstruowane sa
na gruncie mechaniki osrodka ciagtego.
Zaktada sig, ze poszczegdlne warstwy litosfery
sa homogeniczne 1 izotropowe. Modele,
sporzadzone na podstawie danych geofizycz-
nych, ktore charakteryzuja obecny stan o$rod-
ka skalnego mozna bezposrednio stosowaé do
analizy mechanizmow wspotczesnej geodyna-
miki, tj. wyjasnienia zwiazkéw pomigdzy
sitami  tektonicznymi, generowanymi na
obrzezach ptyt litosferycznych (Bott, 1990), a
sposobem rozprzestrzeniania si¢ wzbudzanych
przez nie naprezen (Zoback i in., 1989) oraz
lokalizacja zniszczen lub odksztatcen tekto-
nicznych (Cloetingh & Burov, 1996). Stosujac
podejscie aktualistyczne mozna probowaé
rekonstrukcji zjawisk paleogeodynamicznych,
do czego jednak potrzebny jest model paleore-
ologiczny, oparty na danych charaktery-
zujacych stan fizyczny osrodka w przeszlosci.
Wymaga to uzupetnienia modelu o dodatkowe
parametry zmienno$ci pola termicznego oraz
palinspastycznej rekonstrukcji struktury lito-
sfery (np. Beekman, 1994; ryc. 1).

Modele reologiczne moga by¢ stacjonarne
(steady—state) lub niestacjonarne (fransient).
W modelach niestacjonarnych uwzgledniac
mozna wptyw studzenia i wygrzewania litosfe-
ry na jej profil wytrzymatosciowy (por. ryc. 1)
lub rozwdj pola napr¢zen w obrgbie poszcze-
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g6lnych warstw litosfery pod wplywem poziomego naci-
sku tektonicznego (ryc. 2a).

Niniejsze omowienie skoncentrowane jest na proble-
matyce modeli stacjonarnych odnoszacych si¢ do dzisiej-
szego stanu litosfery. Zaktada sig, ze charakteryzuja si¢ one
stabilnymi warunkami brzegowymi, takimi jak: tempo
deformacji litosfery, sita przytozona do krawedzi ptyt oraz
profil temperaturowy. Dla uproszczenia modeli przyjmuje
si¢ zwykle wiele dodatkowych zatozen. Ujecie jednowy-
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Rye. 2. Wykresy reologiczne przez hipotetyczna, tréjwarstwowa lito-
sfer¢ kontynentalna, sktadajaca si¢ z granitu (gérna skorupa), diorytu
(dolna skorupa) i dunitu (gérny ptaszcz), przy zatozeniu: powierzch-
niowego strumienia cieplnego = 70 mWm, ekstensyjnego rezimu
deformacji, standardowych parametréw wspotczynnika tarcia na usko-
kach (p = 0,6), hydrostatycznego ci$nienia porowego oraz statej pro-
dukcji ciepta radiogenicznego w gornej skorupie. A — model
dynamiczny, przy oddziatywaniu stalej sity poziomej (20x10"> Nm™).
Wykresy ilustruja proces ,,dojrzewania” pola naprgzen w czasie od 0.1
do 10 min lat: wraz z uptywem czasu dochodzi do catkowitego znisz-
czenia gornej skorupy, nastepnie dolnej skorupy oraz kumulacji napre-
zen w gornym plaszczu, az do osiagnigcia catkowitego zniszczenia
litosfery; B — model kinematyczny, przy statym tempie deformacji
(10"s™). Model reprezentowany jest przez jedna obwiedni¢ wytrzy-
malosciowa, odpowiadajaca stanowi catkowitego 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, extensional
regime of deformations, standard parameters of friction coefficient (p
=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 (20x10" Nm™"). 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 (107"°s™"). The model is represented by a one strength envelope ana-
logical to the whole lithospheric failure stage of the dynamic model

miarowe pozwala na opis stanu naprgzen przy uzyciu tylko
jednej ze sktadowych poziomych, bedacej z zatozenia
naprgzeniem gtdownym. Przyjmuje sig¢ rowniez, ze napreze-
nie pionowe pokrywa si¢ z jedna z osi gtdwnych tensora
napr¢zen 1 wynika wytacznie z obciazenia litostatycznego.
Dodatkowe zalozenia dotycza zwykle braku odksztatcenia
poziomego w kierunku prostopadtym do rozpatrywanego,
cho¢ istnieja tez rozwigzania zakltadajace izotropowos$é
odksztatcen i naprezen w ptaszczyznie poziome;j.

W praktyce jednowymiarowych modelowan stacjonar-
nych spotykamy si¢ z dwoma podstawowymi sposoba-
mi  definiowania  aktywno$ci  geodynamicznej
litosfery, a mianowicie przez podanie wartosci tempa
deformacji litosfery (model kinematyczny) lub przez
podanie warto$ci poziomej sily tektonicznej (model
dynamiczny). W modelu kinematycznym, litosfera
sktada si¢ z warstw kruchych oraz podatnych (ryc. 2b).
Wielko$¢ tempa deformacji wplywa wylacznie na
wynik modelowania w obrgbie stref podatnych, nie ma
natomiast wptywu na lokalna wytrzymato$¢ warstw
kruchych, a jedynie na ich miazszo$¢. Modele te, w
sposob najprostszy wyrazaja zaleznos$¢ wytrzymatosci
od poszczegolnych parametrow i dzigki temu sa 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 si¢ zwykle wystg-
powanie stalego tempa deformacji na wszystkich
glebokosciach (ryc. 2b), chociaz w uzasadnionych
przypadkach mozna je zréznicowac. Tempo deforma-
cji jest czgsto parametrem okreslonym niedoktadnie, w
zwiazku z czym obliczenia wykonuje si¢ zazwyczaj
wariantowo dla roznych jego wartosci. W kontekscie
powyzszej dyskusji nalezy podkresli¢, ze przyjecie w
modelu stalego tempa deformacji dla relatywnie
dlugich przedzialow czasu geologicznego powoduje,
ze w konsekwencji nastgpuje zmiana predkosci defor-
macji. Wowczas, w przypadku znacznych deformacji,
modele takie przestaja by¢ stacjonarne.

W modelach dynamicznych przyjmuje si¢ zwykle
stala wypadkowa wytrzymatosci profilu (Kushnir,
1991). Wielko$¢ naprezen dyferencjalnych na danej
glebokosci jest okre§lona rownaniami sprezystosci do
momentu osiagnigcia krytycznej wartosci, kiedy to
dochodzi do kruchego zniszczenia lub ustapienia
podatnego (ryc. 2a). Obecno$¢ sprezystej deformacji w
modelach dynamicznych wprowadza rodzaj pamigci
reologicznej, ktéra uwidacznia si¢ w przypadku zmia-
ny zwrotu deformacji (Kusznir, 1991). Wprowadzenie
do modelu warunku utrzymania wartosci wypadkowe;j
wytrzymatosci profilu powoduje, ze wraz z postg-
pujaca deformacja zanikowi warstwy elastycznej
towarzyszy redystrybucja napr¢zen w profilu, ze
znaczna ich koncentracja w gornych partiach litosfery.

Zalozenia teoretyczne do modeli reologicznych

Profil termiczny litosfery. Warunki termiczne litosfe-
ry sa ksztaltowane dwoma zasadniczymi czynnikami:
przeptywem ciepta z glebi globu ku powierzchni oraz
produkcja ciepta radiogenicznego w trakcie rozpadu
pierwiastkow promieniotworczych, ktorych najwigk-
sza koncentracja wystepuje w obrebie gornej skorupy
ziemskiej. W obrgbie litosfery nadrzgdnym mechani-
zmem transportu ciepta jest przewodnictwo, czyli kon-
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dukcja. Kondukeyjny profil termiczny litosfery w ujgciu
stacjonarnym opisuja réwnania przewodnictwa cieplnego
Fouriera [1]. Przy zalozeniu, ze litosfera jest uktadem
warstw o stalych parametrach mechanicznych i termicz-
nych, dla kazdej z tych warstw rownanie przyjmuje postaé
[2]. Rozwiazanie réwnania wymaga znajomo$ci warun-
kéw brzegowych w postaci temperatury i ggstosci strumie-
nia cieplnego na jednym z krancow profilu litosfery. W
praktyce, ze wzgledu na mozliwos¢ kontroli pomiarami,
modele reologiczne uwzgledniaja wielkos¢ powierzchnio-

wego strumienia cieplnego, a takze temperaturg
powierzchniowa.
4
O #) E 0 [1]
AT+ =0 2]
K

gdzie: T — temperatura, A — moc zrodet ciepta w
odniesieniu na jednostke objgtosci, K — przewodnictwo
dyfuzyjne, p — cigzar wlasciwy, ¢ — ciepto wlasciwe, K
— przewodnictwo cieplne.

Naturalna promieniotworczos¢ skat jest zwiazana
glownie z rozpadem izotopoéw pierwiastkow uranu (**U,
*U), toru (**Th) oraz potasu (*’K). Wielko$¢ generowane-
go ciepta zalezy wigc od zawartos$ci tych pierwiastkow w
skale, ktora w wigkszosci przypadkow rozktada si¢ w pro-
filu litosfery bardzo nierbwnomiernie. W efekcie, do dane-
go modelu termicznego mozna przyjmowac rozne,
alternatywne warianty rozprzestrzenienia produkcji ciepta
radiogenicznego w obrgbie wydzielonych warstw. Naj-
prostszym i czgsto stosowanym rozwiazaniem jest przyjg-
cie stalej produkcji ciepla dla kazdej warstwy. Zalozenie
takie prowadzi do nastgpujacych rozwiazan stacjonarnego
réwnania przewodnictwa cieplnego dla ggstosci strumienia
cieplnego ¢ [3] oraz dla temperatury 7 [4]:

q9=9,, —A(z—1top) [3]

+qtop (z—top) A(z-top)’
2[K

T= Ttop K

(4]

gdzie:top — potozenie stropu danej warstwy, Ty, rop
— wartos$¢ temperatury i strumienia cieplnego na granicy z
warstwa wyzejlegla, z— glgbokosé. Pozostale objasnienia
jak w rownaniach 11 2.

Dotychczasowe badania wskazuja na wyrazny zanik
generowanego ciepta radioaktywnego z glgbokos$cia oraz
tendencj¢ do koncentracji pierwiastkdéw promieniotwor-
czych w najwyzszej, krystalicznej warstwie skorupy ziem-
skiej (ref. Ranalli, 1995). Prébg matematycznego opisu tej
obserwacji stanowi model wykladniczego zaniku genero-
wanego ciepla ze wzrostem glgbokosci w profilu. Nalezy
zwrécic jednak uwage, ze stanowi on odstepstwo od czgsto
przyjmowanego zatozenia o homogeniczno$ci warstw. W
modelu takim zaktadamy, ze wielko$¢ produkcji ciepta
maleje z glgbokoscia zgodnie ze wzorem [5]. W konse-
kwencji prowadzi to do rozwiazan stacjonarnego rownania
przewodnictwa cieplnego dla ggstosci strumienia cieplne-
go oraz dla temperatury jak w réwnaniach odpowiednio [6]
i [7]. Powyzsze obliczenia mozna prowadzi¢ dla dowolnej
ilosci warstw o zdefiniowanych parametrach przewodnic-
twa cieplnego i produkcji ciepta radiogenicznego.
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A=4, exp{—%} 5]
z—top
q9=4,, +AD [exp{~ 5 oD [6]
re7 +AU)2 1 z—top +qmp_AED
=T+~ (=expi=—"17"}) x (ztop) (7]

gdzie: D — glgbokos¢ charakterystycznego zaniku
produkcji ciepta. Pozostale objasnienia jak w rownaniach
1-4.

Mechanizmy deformacji litosfery. W modelach reolo-
gicznych zaklada si¢ wystgpowanie trzech typow
(reziméw) deformacji skat: sprezystej, kruchej i podatne;.
O tym, ktdra z nich przewaza, decyduja czynniki zewngtrz-
ne: temperatura, efektywne ci$nienie, wielko$¢ deformacji
i jej tempo oraz czynniki wewngtrzne: sktad mineralny
skal, wielkos¢ ziaren i sktad ptyndw.

Stan naprezen w deformacji sprezystej. W tych
modelach reologicznych, ktére zmierzaja do odtworzenia
zmian stanu naprgzen w czasie progresywnej deformacji
(model dynamiczny: Kusznir, 1991), przyjmuje sig, ze
przed zniszczeniem kruchym lub podatnym ustapieniem,
naprg¢zenia sa generowane w wyniku sprezystego
odksztalcenia osrodka. Wielkos¢ naprezen dyferencjal-
nych jest wowczas wyznaczana z prawa Hooka, ktore
wyraza liniowa zalezno$¢ odksztatcenia i naprezenia, ze
wspolczynnikiem proporcjonalnosci okreslonym
modutem Younga, charakterystycznym dla danej skaty.
Ze wzgledu na mata Scisliwos$¢ sprezysta skat, mecha-
nizm ten prowadzi jedynie do niewielkich odksztatcen,
rzedu kilku procent. Podczas odksztatcenia sprezystego
nie zachodzi nawet inicjalne zniszczenie skaty, gdyz
odksztalcenie to jest z definicji odwracalne. Zatem w
rezimie deformacji sprgzystych nie mozna rozwazac
wytrzymato$ci skal.

Limit naprezen w warstwach kruchych. Generalnie,
maksymalne naprgzenie dyferencjalne w skale wyznaczo-
ne jest jej wytrzymalos$cia, zmienna w zaleznosci od typu
zniszczenia oraz warunkow fizycznych jego wystapienia.
Obserwacje tektoniczne wskazuja, ze gorna warstwa sko-
rupy ziemskiej obfituje w kruche struktury zniszczeniowe.
Sa to przede wszystkim spgkania o genezie tensyjnej oraz
— akomodujace wigksze deformacje — uskoki. Zatem
przy rozwazaniach w skali litosfery, powszechnie przyj-
muje si¢ zalozenie, ze w duzej objetosci skaty wystepuja
powierzchnie zniszczen o réoznorodnej orientacji, rowniez
o takiej, ktora odpowiada orientacji najwigkszych napre-
zeh $cinajacych. Wowczas najefektywniejszym sposobem
rozladowania naprgzen w warstwie kruchej jest poslizg na
powierzchniach juz istniejacych uskokow. W takim ujeciu,
powszechnie przyjmowanym w modelach reologicznych,
maksymalne napr¢zenia dyferencjalne (o; — 0;) sa wyzna-
czone przez tarcie na powierzchniach uskokow, co wyraza
kryterium Coulomba-Naviera (Sibson, 1974; Ranalli,
1987) [ 8]. W réwnaniu tym wielko$¢ wspotczynnika o jest
zalezna od panujacego rezimu napre¢zen i dla rezimu usko-
koéw normalnych definiowana jest wzorem [9], dla rezimu
uskokéw nasuwcezych wzorem [10], za$ dla rezimu usko-
kow przesuwczych wzorem [11].

0, - 03=apgz (I-1) (8]

o= (R-1)/R [9]
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a =R-1 [10]

o = (R-1)/[1+ B(R-1)] [11]

przy czym R = [(1+ p*)"*-u]

gdzie: g — przyspieszenie grawitacyjne, p — $rednia
gestos¢ skat w nadktadzie, z— gleboko$é, A— wspolczyn-
nik wyrazajacy stosunek pomigdzy cisnieniem pltyndéw
porowych i obciazeniem litostatycznym, p — wspotczyn-
nik tarcia statycznego. Wspotczynnik [ jest zmienny w
zakresie 0—1, w zalezno$ci od proporcji pomigdzy napregze-
niami gtéwnymi.

Waznym parametrem w powyzszych wzorach jest
wielko$¢ wspotczynnika tarcia statycznego p. Od czaséw
eksperymentow Byerlee’ego (1978) przyjmuje sig, ze war-
tos¢ tego wspotczynnika jest prawie niezalezna od rodzaju
skaty (poza skatami zawierajacymi duza domieszk¢ mine-
ratéw ilastych, ktérych obecno$¢ wybitnie obniza jego
warto$¢) 1 zmienia si¢ w niewielkim zakresie od 0,6 do
0,85, w zalezno$ci od ci$nienia otaczajacego. Pomiary
napregzen w glebokich otworach wiertniczych, np. w otwo-
rach Dixie Valley oraz KTB (Zoback & Magee, 1991;
Zoback & Townend, 2001), potwierdzaja, ze dla gorne;j
skorupy warto$ci te sa realistyczne. Warstwy kruche
cechuje wzrost wytrzymatosci z glgbokoscia w funkcji
zblizonej do liniowej, a takze niezaleznos¢ stanu naprezen
od tempa deformacji i temperatury.

Limit naprezen w warstwach podatnych. W przeci-
wienstwie do warstw kruchych, wielko$¢ naprezen w obre-
bie warstw podatnych jest zalezna zarowno od tempa
deformacji, jak i od temperatury. W przypadku deformacji
podatnej nie jest to wytrzymatosc¢ skaty sensu stricto, gdyz
skata przy tych naprezeniowych nie ulega zniszczeniu, a
jest to opdr pelznigceia skaly. Nie zaglebiajac si¢ w szcze-
goty teorii deformacji podatnych (np. Ranalli, 1995),
ponizej zostang krétko omowione jedynie te mechanizmy,
ktore moga mie¢ decydujace znaczenie dla odksztatcenia
skat w zakresie temperatur i ci$nien typowych dla litosfery.

Wraz ze wzrostem glgbokosci ro$nie udziat energii ter-
micznej w ksztattowaniu wlasciwosci mechanicznych
osrodka skalnego. Gdy w obrebie sieci krystalicznej mine-
ratéw uruchamiane sa termicznie (czynnik boltzmannow-
ski) procesy migracji defektow punktowych i dyslokacji,
wowczas skata zaczyna odksztatcad si¢ przez petznigcie w
obrgbie jej najstabszego reologicznie sktadnika. Do
roztadowania naprezen dochodzi wowczas przez rozpro-
szone mikro-deformacje. Rozproszenie deformacji powo-
duje zanik kataklazy, ktéra do powstania makroskopowych
zniszczen wymaga wigkszej lokalnej koncentracji napre-
zen.

Zréznicowanie mechanizméw odksztalcenia podatne-
go w zmiennych warunkach cis$nienia, temperatury i dla
zmiennego tempa odksztatcenia ilustruja mapy deformacji
(ryc. 3). Pokazuja one m.in., ze w granicach wartosci
wystepujacych w litosferze procesy petznigcia sa znacznie
bardziej wrazliwe na zmiany temperatury niz ci$nienia.

Przy wysokiej temperaturze gldéwnym mechanizmem
pelznigceia skaty jest dyfuzja (Kirby, 1983; Carter & Tsenn,
1987; Ranalli, 1987). Proces ten jest szczegolnie efektyw-
ny przy matych rozmiarach ziaren krysztatow (<100 pm).
Dyfuzja atoméw i defektow punktowych wewnatrz sieci
krystalicznej (Nabarro-Herring creep) lub na granicy zia-
ren (Cobble creep), mimo iz zachodzi przy udziale niewiel-
kich naprezen dyferencjalnych (ryc. 3), prowadzi jednak

do znacznego makroskopowego odksztatcenia skaty. Przy
petznigciu dyfuzyjnym stwierdza si¢ liniowa relacje
pomigdzy wielko$cia naprgzenia dyferencjalnego a tem-
pem deformacji. Pozwala to na utozsamienie petznigcia
dyfuzyjnego z ptynigciem cieczy newtonowskiej, gdzie
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Rye. 3. Mapy deformacyjne, przedstawiajace gtdwne mechanizmy
odksztalcen, dominujace w skale monomineralnej w okreslonych
warunkach ci$nienia i temperatury oraz przy okreslonym tempie
deformacji; A — dla kwarcu, tj. podstawowego, najstabszego
sktadnika warunkujacego wytrzymatos¢ krystalicznej gornej sko-
rupy ziemskiej; B — dla oliwinu, tj. podstawowego sktadnika
warunkujacego wytrzymato$¢ w obrgbie gornego ptaszcza

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
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proporcja pomig¢dzy naprezeniami dewiatorowymi a tem-
pem odksztalcenia jest rowniez liniowa i wyraza si¢ lepko-
$cia plynu.

Przy nizszych temperaturach zaczyna dominowac
petznigeie mikrodyslokacyjne, ktore wzbudzane jest wigk-
szym napr¢zeniem dyferencjalnym (ryc. 3). Polega ono na
propagacji dyslokacji liniowych w ptaszczyznie sieci kry-
stalicznej (dislocation glide), ktére bywa stowarzyszone z
przemieszczeniami tych dyslokacji na inne ptaszczyzny
sieci krystalicznej, przy udziale mechanizmu dyfuzji (dis-
location climb). W obu przypadkach zaleznos¢ pomigdzy
naprg¢zeniem dyferencjalnym a tempem deformacji jest
wyrazona funkcja potggowa [12] (Kirby, 1983), stad tez w
terminologii anglosaskiej w odniesieniu do tego mechani-
zmu powszechnie uzywany jest termin powerlaw creep.

1

E@g @ 52 o [12]
o= XpG [
DAP O OVRT [

gdzie: € — tempo deformacji, 4,, N i E,— empirycznie
wyznaczone stale materialowe, R — uniwersalna stata
gazowa, T — temperatura bezwzgledna.

Zaklada sig, ze empirycznie wyznaczone wartosci
stalych materialowych dla poszczegdlnych typow skat sa
niezalezne od warunkdw ci$nienia i temperatury (Ranalli,
1987; Carter & Tsenn, 1987).

Badaniami eksperymentalnymi dowiedziono (Goetze
& Evans, 1979), ze dla oliwinu wzrost naprgzen dyferen-
cjalnych powyzej 200 MPa powoduje przejscie pelznigcia
dyslokacyjnego, zgodnego z funkcja potegowa, w tzw.
wysokocisnieniowa i niskotemperaturowa plastyczno$¢.
Charakteryzuje si¢ ona wystgpowaniem wyktadniczej rela-
cji pomigdzy tempem deformacji a naprezeniem [13]
(Tsenn & Carter, 1987).

. E
£ = Aexp(Bo)exp(~) [13]

gdzie: A, E i B — parametry materiatowe

Przy zakresach cisnien i temperatur oraz temp defor-
macji tektonicznych, typowych dla skorupy ziemskiej,
gtéwnym mechanizmem odksztalcen podatnych jest nie-
newtonowskie petznigcie mikrodyslokacyjne. Tylko w
obrgbie gdérnego plaszcza, istotne znaczenie moze mieé
petznigcie dyfuzyjne lub newtonowskie petznigcie mikro-
dyslokacyjne (Harper-Dorn creep). W skatach o ztozonym
sktadzie mineralnym rézne mechanizmy petznigcia moga
wspolwystepowac ze soba, jednakze w danych warunkach
naprezen i temperatur zwykle zaznacza si¢ dominacja jed-
nego z nich (Davis & Reynolds, 1996). W numerycznych
analizach reologicznych przyjmuje si¢ wystgpowanie jed-
nego typu pelznigcia na danej glgbokosci. Wyliczane
wykresy wytrzymato$ci przy deformacji podatnej cechuje
nieliniowy spadek naprezen wraz ze wzrostem glgbokosci.

Oslabienie przejsciowej strefy krucho-podatnej a
naprezenia maksymalne. Wykresy reologiczne cechuje
nienaturalne zatamanie krzywej wytrzymalosci, znaczace
natychmiastowe przej$cie pomigdzy deformacjom o cha-
rakterze kruchym i podatnym. Te fragmenty profilu litosfe-
ry sa z punktu badan reologicznych szczegdlnie istotne,
gdyz wyznaczaja maksima wytrzymato$ci poszczegélnych
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warstw. Z badan strukturalnych i laboratoryjnych wiado-
mo jednak, ze przejscie to jest stopniowe i realizuje si¢ w
postaci deformacji mieszanych, krucho-podatnych (Rutter,
1986) lub tzw. potkruchych (semi-brittle).

Juz w glebszych partiach strefy kruchej zaznaczaja si¢
procesy powodujace znaczne ostabienie stref uskokowych,
ktore decyduja o wytrzymatosci warstw kruchych. Sa to
przede wszystkim wysokie nadcisnienia porowe i towa-
rzyszace im wzmozone rozpuszczanie pod ci$nieniem
(Rutter, 1983) oraz rekrystalizacja. Do procesow takich
zaliczy¢ ponadto mozna powstawanie poslizgéw bliznia-
czych w sieci krystalicznej, uporzadkowanie teksturalne
mineratow ilastych oraz produkcje ciepta z deformacji,
ktora w skrajnych przypadkach moze spowodowaé cze-
$ciowe stopienie skaty (Brun & Cobbold, 1980).

Generalnie, mieszany rezim deformacji stref uskoko-
wych mozna utozsamia¢ ze strefa stopniowego przejscia
od dyslokacji o charakterze kataklastycznym, w obrebie
ktorych wielko$ci naprezen $cinajacych zalezy gtdéwnie od
sit tarcia, do stref mylonitycznych (White i in., 1980), w
ktorych z kolei deformacja w najwigkszym stopniu jest
uwarunkowana przez temperature (Hobbs i in., 1986; Rut-
ter, 1986; Sholz, 1988).

W skalach o reologicznym typie granitu najwyzsza
strefa penetratywnych deformacji krucho-podatnych
wystepuje w zakresie temperatur 300-400°C (Sholz,
1988). Przy sprzyjajacych warunkach deformacji w tempe-
raturach tych zachodzi uplastycznienie kwarcu. Wraz ze
wzrostem temperatury nasilaja si¢ procesy pelZnigcia,
poczawszy od najstabszego skladnika w obrebie skaly.
Przyjmuje sig, ze juz ok. 20% domieszka objgtosciowa
stabego sktadnika moze decydowaé o wiasciwosciach
mechanicznych skal, cho¢ dodatkowy wplyw ma rowniez
sposob jego upakowania (Handy, 1990).

Uwzglednienie w numerycznych modelach reologicz-
nych litosfery mieszanego stylu deformacji prowadzitoby
do ,,wygladzenia” ostro zaznaczajacych si¢ maksimow na
wykresach, a w efekcie do obnizenia maksymalnej, prze-
widywanej wytrzymatos§ci warstw. Ze wzgledu jednak na
ztozono$¢ mechanizméw deformacji mieszanych oraz
trudnosci z ich ujeciem ilo§ciowym (Evans i in., 1990), nie
sa one uwzgledniane w modelowaniach reologicznych. W
efekcie dla uzyskania bardziej realistycznego ksztattu
wykresow niekiedy arbitralnie jest ograniczana warto$é
maksymalnej wytrzymatosci. Pewna wskazowka dla okre-
Slenia takiej warto$ci moga by¢ wyniki testow wytrzy-
mato§ciowych w warunkach cisnien 1 temperatur
charakterystycznych dla glebokiej skorupy i gornego
ptaszcza. Wskazuja one, ze dla réznych skat maksymalne
napregzenia moga wahac¢ si¢ w granicach 200-1500 MPa
(np. Wilks & Carter, 1990). Przyktadowo Ord & Hobbs
(1989) przyjmuja, ze rownanie Byerlee’ego przestaje obo-
wiazywacé przy naprezeniach dyferencjalnych,
wynoszacych w przypadku rezimu przesuwczego ok. 300
MPa za$ w przypadku rezimu nasuwczego 700 MPa.

Dane do modelu reologicznego oraz ich wiarygodnos$é

Glownymi czynnikami warunkujacymi wlasciwosci
reologiczne skat sa temperatura, sktad mineralny, obecnos¢
ptynéw i warunki deformacji. Dysponujac dostateczna
wiedza o tych parametrach jest mozliwe skonstruowanie
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wiarygodnego, cyfrowego modelu wytrzymatosci litosfe-
ry. W praktyce jednak dane i parametry do takich obliczen
cechuja si¢ ograniczonym zakresem mozliwej doktadno-
$ci, a niekiedy sktadaja si¢ na nie, oprocz pomiaréw i
doswiadczen empirycznych, rowniez daleko idace inter-
pretacje. W ponizszej dyskusji, prezentujac dane do mode-
lowan reologicznych, ograniczono si¢ do omoéwienia
najbardziej powszechnych zrodet mozliwego bigdu.
Dane do profilu termicznego litosfery. Jednym z
glownych parametrow decydujacych o strukturze reolo-
gicznej litosfery, jest jej profil temperaturowy (np. Kush-
nir, 1991; Cloetingh & Banda, 1992; Ranalli, 1995;
Jarosinski 1 in., 2002). Podstawowym ograniczeniem
modelu termicznego jest brak znajomosci poszczegoélnych
jego elementdéw poza zasiggiem penetracji wiertniczej.
Profil temperatury (geotherm) jest obliczany
poczawszy od $redniej temperatury powierzchniowej w
glab, az do spagu termicznej litosfery. Spag ten wyznaczo-
ny jest przez temperatury w przedziale od ok. 1450°C (Ste-
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in & Stein, 1992) do 1280°C (Zhou, 1996), przy czym naj-
czeSciej przyjmuje si¢ temperaturg 1300°C (np. McKenzie,
1978). Glebokos¢ spagu termicznej litosfery nie zawsze
pokrywa si¢ z glgbokos$cia spagu mechanicznej litosfery,
ograniczonej od dotu przez strefy niskich predkosci sej-
smicznych w obrgbie gornego plaszcza (np. Condie, 1976).
Model Cermaka i in. (1992), wiaze temperature w spagu
litosfery z glgbokos$cia spagu mechanicznej litosfery [14].

T.=0,85(1100°C + 32) [14]

gdzie: Ty — temperatura w spagu litosfery, z— glebo-
kos$¢ spagu litosfery mechanicznej

Najwazniejszym parametrem, rzutujacym na oblicze-
nia profilu termicznego litosfery, jest gestos¢ powierzch-
niowego strumienia cieplnego (ryc. 4a). Jest ona obliczana
na podstawic pomiardw temperatury i przewodnictwa
cieplnego w otworach wiertniczych. Reprezentatywnosé
pomiardéw temperatury jest ograniczona zaburzeniami w
obrebie strefy przyotworowej, spowodowanymi zwlaszcza
cyrkulacja ptuczki (zob. Clauser, 1999). Na pomierzona
temperatur¢ wptyw moga mie¢ rowniez czynniki powo-
dujace niestacjonarno$¢ badanego systemu, takie jak cyr-
kulacja ptynow porowych, czy wplyw zmian
paleoklimatycznych (np. Kukkonen i in., 1998; Safanda &
Rajver, 2001; Szewczyk, 2002). Laboratoryjne pomiary
przewodnictwa cieplnego sa réwniez obarczone btedami,
ktorych zrodlem moze by¢ np. niereprezentatywnos$¢ rela-
tywnie matych probek skalnych wobec znacznego zrdzni-
cowania litologicznego naturalnego osrodka (np. Balling,
1995), jak rowniez ograniczenia aparaturowe (np. Haenel i
in., 1988). Alternatyw¢ dla pomiaréw laboratoryjnych

Ryc. 4. Wrazliwos¢ modelu reologicznej i termicznej struktu-
ry litosfery na zmiennos$¢ parametrow termicznych. Przyjgto
staty sktad petrograficzny i pozostate parametry modelu (jak
naryc. 2); A— zmiana powierzchniowego strumienia cieplne-
go w granicach 60-80 mW/m’ powoduje znaczace roznice w
miazszo$ci termicznej litosfery (temp. ok. 1300°C) oraz struk-
turze jej wytrzymatosci. Wplyw tego parametru jest szczegol-
nie istotny dla modelu glgbszych partii profilu litosfery; B —
zmiana $redniej produkcji ciepla radiogenicznego w gornej
skorupie w zakresie 1-2 WW/m’ réwniez powoduje znaczace
réznice w profilach temperaturowych i wytrzymatosciowych
litosfery. Przy wzroscie produkcji ciepta radiogenicznego, co w
warunkach statego, powierzchniowego strumieniu cieplnego
oznacza zmniejszenie strumienia cieplnego z ptaszcza, nastgpu-
je wzrost wytrzymatosci litosfery w dolnej czgsci 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/m’ results with significant differences in thickness
of thermal lithosphere (temp. approx. 1300°C) 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
pW/m’ 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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moze stanowi¢ okreslanie przewodnictwa cieplnego na
podstawie karotazy otworowych (Szewczyk, 2001). Sza-
cuje si¢, ze w efekcie powyzszych ograniczen, zakres
mozliwego bledu w okreslaniu powierzchniowego stru-
mienia cieplnego w granicach 10-20% nie jest rzadkoscia,
nawet w dobrze rozpoznanych pod wzgledem termiki
obszarach. Skutkiem tej niedoktadnosci, wyliczana war-
tos¢ temperatury dla powierzchni Moho moze si¢ waha¢ w
granicach 100°C, a glgboko$¢ granicy deformacji kruchych
i podatnych w modelach reologicznych — o kilka kilome-
trow.

Kolejnym elementem modelu termicznego, rzutujacym
na ksztatt profilu temperatury oraz na miazszos$¢ termicz-
nej litosfery, jest produkcja ciepta radiogenicznego (ryc.
4b). W uproszczeniu mozna stwierdzi¢, ze w zaleznosci od
warunkow lokalnych ok. 40—60% powierzchniowego stru-
mienia cieplnego jest produkowana w obrgbie skorupy
ziemskiej, pozostata zas czgs¢ ciepta jest przekazywana z
ptaszcza (np. Pollak & Chapman, 1977). Rozktad produk-
cji ciepta radiogenicznego w obregbie skorupy i ptaszcza
litosferycznego jest w praktyce trudny do okreslenia (zob.
np. Stacey, 1977; Jaupartiin., 1981; Fowler, 1990; Ranalli,
1995), totez opiera si¢ zwykle na zatozeniach teoretycz-
nych i analogiach. W obrgbie gornej skorupy ziemskiej, do
glebokosci ok. 10 km przyjmuje sig¢ zwykle prosta zmien-
no$¢ liniowa badz, czgsciej, wyktadniczy zanik produkcji
ciepta radiogenicznego wraz ze wzrostem glgbokosci [ 5]
(Cermak & Bodri, 1991). Dodatkowo, pomiary laborato-
ryjne tego parametru dla skat krystalicznych wystg-
pujacych  przy  powierzchni  ziemi,  dowodza
nicjednorodnej jego dystrybucji (np. Plewa, 1994; Balling,
1995). Na wigkszych glebokosciach, wielko$¢ produkcji
ciepta radiogenicznego jest korelowana czgsto z predko-
Sciami fali sejsmicznej; relacje te okreslone sa wzorem
[15] dla skal fanerozoicznych oraz dla skat prekambryj-
skich [16] (Rybach & Buntebarth, 1982, 1984; Cermak &
Rybach, 1989; Cermak & Bodri, 1991). Jednakze przyjecie
takiej zaleznos$ci bez dobrej znajomosci litologii jest ryzy-
kowne (zob. dyskusja: Fountain, 1986, 1987; Rybach &
Buntebarth, 1987).

Ind = 13,7 2,17V, [15]

nA=12,6-2,17V, [16]
gdzie: V,, — predko$¢ podhuznej fali sejsmicznej, 4 —
produkcja ciepta radiogenicznego.

Model termiczny litosfery jest rOwniez uwarunkowany
parametrami fizycznymi skat, tj. przewodnictwem ciepl-
nym (powyzej wspomniane w odniesieniu do wyzszej cz¢-
$ci gornej skorupy) oraz pojemnoscia cieplna (parametr
stosowany w modelach niestacjonarnych). Poniewaz na
glebokosciach przekraczajacych zasigg penetracji wiercen,
parametry te sa stabo rozpoznane, ich wartosci sa okresla-
ne zazwyczaj na podstawie eksperymentéw laboratoryj-
nych na prébach skal ekshumowanych ze znacznych
glebokosci. Najczesciej przyjmuje sig, ze zar6wno prze-
wodnictwo, jak i pojemno$¢ cieplna zmieniaja si¢ wraz z
glebokoscia w funkcji temperatury (np. Zhou, 1996). War-
tosci tych parametrow dla skal budujacych dolna skorupg i
plaszcz litosferyczny sa jednak obiektem licznych kontro-
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wersji (por. np. Clauser, 1988; Cermak i in., 1989; Beek-
man, 1994; Ranalli, 1995, Zhou, 1996). Pomimo to, mozli-
wy zakres zmiennosci przewodnictwa cieplnego skat nie
ma istotnego wptywu na wyniki modeli reologicznych,
poza istotnym wpltywem na miazszos$¢ termicznej litosfery
(np. Jarosinski i in., 2002).

Dane do modelu petrofizycznego litosfery. O wytrzy-
matosci litosfery w obregbie warstw podatnych, oprocz tem-
peratury, w najwyzszym stopniu decyduje rowniez jej
litologia, a zwlaszcza rodzaj najstabszego reologicznie,
powszechnie wystgpujacego skladnika (ryc. 5). Zwykle
stabszy jest ten minerat, ktory ma nizsza energi¢ aktywacji
sieci krystalicznej 1 nizsza temperaturg topnienia. I tak, w
przypadku modelu jednosktadnikowego przyjmuje sig, ze
(m.in. Ord & Hobbs, 1989):

— w obrebie gornej skorupy kwarcytowej lub granito-
wej najstabszym sktadnikiem jest kwarc;

— w obrebie Srodkowej skorupy granodiorytowej lub
diorytowej jest to plagioklaz;

— w obrgbie dolnej skorupy, zbudowanej ze skat
maficznych, najstabszym sktadnikiem sa pirokseny;

— w obrgbie gérnego plaszcza, gdzie dominuja skaly
ultramaficzne takie jak perydotyt lub dunit, o ich reologii
decyduje oliwin.

Eksperymenty laboratoryjne, prowadzone na wie-
losktadnikowych probach skat, dostarczaja danych mate-
riatlowych do bardziej realistycznych, wielosktadnikowych
modeli reologicznych (White & Bretan, 1985; Meissner &
Kusznir, 1987; Ranalli & Murphy, 1987; Carter & Tsenn,
1987; Ranalli, 1995). Zestawienie syntetyczne tych wyni-
kéw (Fernandez & Ranalli, 1997) pokazuje, ze w obrebie
skal typowych dla poszczegolnych warstw litosfery wyste-
puja roznice w wielkosciach stalych materiatowych,
mogace istotnie wptyna¢ na wynik modelowania reolo-
gicznego. Dlatego waznym zadaniem jest prawidlowe roz-
poznanie sktadu mineralnego litosfery.

Glownym zrodtem informacji o strukturze skorupy
ziemskiej 1 gornego plaszcza na glgbokosciach przekra-
czajacych penetracj¢ otworéw wiertniczych sa profile sej-
smiki refleksyjnej i refrakcyjnej. Zréznicowanie struktury
skorupy ziemskiej w sejsmice wyraza si¢ przede wszyst-
kim roéznicami predkosci propagacji fali sejsmicznej
pomigdzy wyodrgbnionymi kompleksami. Dane sejsmicz-
ne w postaci modelu predkosciowego charakteryzuja jedy-
nie dynamiczne wlasciwosci sprgzyste osrodka, natomiast
profil reologiczny wymaga petrologicznej charakterystyki
warstw.

Interpretacja sktadu mineralnego skorupy i plaszcza
ziemskiego na podstawie predkosci fal sejsmicznych nie
jestjednoznaczna. Tym niemniej, mozliwe jest stosowanie
w tym zakresie ogolnych zasad i standardow, bedacych
efektem zaréwno doswiadczen 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 by¢ podparta wszechstronng analiza geo-
fizyczna  skorupy  ziemskiej, zwlaszcza  danymi
grawimetrycznymi i magnetycznymi. Cennym uzupetnie-
niem danych sejsmicznych w tym zakresie moga by¢ row-
niez analizy geochemiczne skal magmowych, w tym
rowniez ksenolitow (ryc. 6). Na podstawie obserwacji
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iin., 1993). Dodatkowo precyzj¢ modeli predkosciowych
podnosi przestrzenna rejestracja sygnatu na kilku profi-
lach sejsmicznych jednoczesnie (Guterch & Grad, 2000).
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Ryc. 5. Wplyw zmienno$¢ litologii litosfery na jej profile wytrzy-
maloéciowe w rezimie deformacji podatnych, przy statych pozo-
statych parametrach modelu (wg Suppe, 1985). Zaklada sig, ze na
odcinkach profilu, gdzie dominuja deformacje kruche, wytrzy-
malos¢ jest niezalezna od sktadu petrograficznego. Decyduja o niej
wowczas takie parametry jak statyczny wspotczynnik tarcia czy
wspolczynnik ci$nienia porowego. Na rycinie przedstawione zostaty
zakresy zmiennosci wytrzymatosci warstw kruchych przy zmianie
ci$nien porowych od bliskich hydrostatycznemu (A = 0,4) do bliskich
litostatycznemu (A = 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 (A = 0.4) to near lithostatic (A = 0.9)

dokonywanych w strefach wychodni ekshumowanych skat
krystalicznych nasuwa si¢ wniosek, ze litologia skorupy
ziemskiej jest znacznie bardziej skomplikowana, niz by to
wynikato z analiz sejsmicznych, cechujacych si¢ ograni-
czong rozdzielczoscia.

Szybki postgp w metodyce sondowan sejsmicznych
sprawia, ze z tego typu danych wydobywa si¢ coraz wigcej
informacji, uzytecznych w modelach reologicznych.
Przykladem jest okreslanie parametrow sprgzystych
osrodka na podstawie rejestracji fali podtuznej i poprzecz-
nej (Zandt & Ammon, 1995), czy tez okreslanie kierunkoéw
anizotropii sejsmicznej w oparciu o polaryzacje¢ i rozszcze-
pienie fali poprzecznej (Crampin & Lovell, 1991, Babuska

ptynow w skale obniza wytrzymato$¢, zar6wno warstw
kruchych, jak i podatnych. Ci$nienie ptynéw porowych
obniza naprezenia efektywne i zmniejsza wielko$¢ napre-
zen dyferencjalnych, potrzebnych do kruchego zniszcze-
nia lub reaktywacji uskokow, powodujac tym samym
wzrost migzszos$ci warstw ulegajacych deformacji kru-
chej kosztem podatnych (Zoback & Townend, 2001; por.
ryc. 5). Z kolei w warstwach deformowanych podatnie,
sama obecno$¢ wody w sieci krystalicznej (Thompson,
1992) powoduje obnizenie energii jej aktywacji (Kirby &
Scholz, 1984) oraz inicjuje procesy petznigcia przez roz-
puszczanie pod cisnieniem i rekrystalizacj¢ (Etheridge i
in., 1984).

Standardowo przyjmowane w modelach reologicz-
nych zalozenie o hydrostatycznym cisnieniu pltynoéw
porowych w warstwach kruchych jest uproszczeniem,
ktére moze powodowac znaczne zawyzenie ich wytrzy-
malosci. Jest bardzo prawdopodobne, ze pod najwyzsza
warstwa podatna, ktora stanowi ekran dla migracji
pltynéw ku powierzchni, wystgpuja znaczne nadcisnienia
hydrauliczne. Podobne zjawisko na mniejszych gleboko-
sciach wystepuje w basenach osadowych, gdzie ponizej
poziomow ewaporatowych lub kompleksow ilastych o
duzej miazszosci powszechnie wystepuja nadci$nienia
ptynow porowych (np. Engelder, 1993, Sibson, 1994). W
rezimach nasuwczych, w skrajnych przypadkach, wielko-
$ci cisnien porowych moga si¢ zbliza¢ do warto$ci
obciazenia litostatycznego. W glebi skorupy ziemskiej,
podwyzszenie cisnienia ptyndéw moze by¢ przyczyna zja-
wisk sejsmicznych, noszacych znamiona deformacji kru-
chych, a zachodzacych w warstwach nominalnie
podatnych (Lamontagne & Ranalli, 1997).

Na ogét dla konkretnych profili nie ma bezposrednich
przestanek co do obecnosci wody i jej ci$nienia w glebi
skorupy ziemskiej lub ptaszcza. Czasami strefy obnizonej
predkosci fali sejsmicznej, podwyzszonej refleksyjnoscei,
a takze rozpoznawane badaniami magnetotelurycznymi
strefy wysokiej przewodnosci elektrycznej sa interpreto-
wane jako zawodnione (Hyndman & Shearer, 1989).

Tempo deformacji litosfery. Ze wzgledu na zalozong w
modelach jednowymiarowych stala miazszos¢ warstw,
uwzglednia si¢ w nich jedynie deformacje w kierunku
poziomym. Tempo deformacji poziomych nie wptywa na
przebieg wykresu wytrzymatosci w obrebie warstw kru-
chych, jest natomiast istotnym parametrem modelowania
reologii warstw podatnych. W przypadku braku danych
pomiarowych, do modelu reologicznego przyjmuje sig
standardowe warto$ci tempa deformacji i wowczas wyniki
modelowania przedstawia si¢ w kilku wariantach, obej-
mujacych najbardziej prawdopodobny zakres zmiennosci
tego parametru (ryc. 7). Z dotychczasowych doswiadczen
wynika, ze w rejonach aktywnych tektonicznie tempo
regionalnych deformacji wynosi ok. 10 "°s™', natomiast sta-
bilne kratony deformuja si¢ w tempie ok. 10’s™" (np.
Ranalli, 1997). Dla przykladu, fragment orogenu doznajacy
skrocenia o potowg w przeciagu 30 min lat deformuje si¢ w
tempie rzedu 10°s™'; to samo tempo deformacji wykazuje
ryft o ekstensji 100% w czasie 30 mln lat.
Wspotczesne tempa poziomych deformacji powierzch-
ni skorupy ziemskiej w skali regionalnej mozna wyznaczy¢
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deformacje podatne ulegaja rozproszeniu i ogar-
niaja caty osrodek skalny (bulk ductility).

- W modelach reologicznych, w zaleznos$ci
od ich zastosowania, przyjmowac mozna zatem
tempa deformacji lokalnych (skoncentrowa-
nych) lub regionalnych (rozproszonych). Mimo
I wszelkich niejednoznacznosci zwiazanych z
okreslaniem tempa deformacji litosfery, btad
jego oszacowania nawet o rzad wielko$ci nie
zmienia diametralnie profilu wytrzymatoscio-
wego (ryc. 7).

Osobnym problemem jest reprezentatyw-
no$¢ wynikow badan laboratoryjnych, w kto-
rych wlasciwosci reologiczne skat testowane sa
przy deformacjach szybszych niz 107s"'. W
przyrodzie, nawet wyjatkowo szybkie petznig-
cie tektoniczne jest ok. milion razy wolniejsze.
Przy nizszych tempach deformacji w warun-
kach naturalnych moga oddziatywaé dodatko-
we mechanizmy pelznigcia, ktorych nie
uwzgledniaja obecne rownania konstytutywne. Z
L tego powodu mozna uznaé, ze w wigkszosci przy-
| padkéw wykresy reologiczne wyznaczaja gorna
granicg wytrzymato$ci warstw podatnych.

- Rezim tektoniczny deformacji. Na wynik

Ryec. 6. Przyktady zmian predkosci fali podtuznej V,, z glebokoscia w obrebie
gornych warstw litosfery w obszarach o rozpoznanej litologii na podstawie ana-
lizy ksenolitow (wg Aichroth & Prodehl, 1990; Mechie i in., 1983)

Fig. 6. Changes of compressional wave V,, 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)

na podstawie geodezyjnych pomiaréw satelitarnych (Kel-
ler & Pinter, 2002). Jednak ze wzgledu na relatywnie mate
tempo $rodptytowych odksztatcen tektonicznych, oraz
fakt, ze pomiary takie prowadzone s na wigksza skalg
dopiero od kilkunastu lat, pole deformacji poziomych
zostato dotychczas okreslone tylko dla niektérych obsza-
réw o wybitnej wspolczesnej ruchliwosci. Precyzja obec-
nych technik pomiaréw satelitarnych pozwala np. na
wyznaczenie w przeciagu kilku lat zmian dtugo$ci odcinka
100 km, jezeli odbywaja si¢ w tempie wigkszym niz
10 °s™" (np. Ranalli, 1995). Jezeli tempo odksztatcen jest
mniejsze, wymaga przyjecia dtuzszego odcinka bazowego
lub wydluzenia czasu obserwacji. Jednak pomiary na
dhugich odcinkach daja usrednione tempa odksztalcen
zacierajac powszechnie wystgpujaca niejednorodnos¢ pola
deformacji.

Nawet w skali regionalnej odksztalcania powierzchni
ziemi realizujq si¢ zazwyczaj wzdluz ograniczonych stref
dyslokacyjnych. Réwniez w glebi litosfery, w warstwach
podatnych skorupy ziemskiej wigkszos¢ deformacji jest
akomodowanych w strefach S$cinania, rozdzielonych
domenami stabiej zaburzonymi (Fernandez & Ranalli,
1997; Handy, 1989). Z tego wzgledu tempa deformacji
usrednione dla duzych obszarow moga by¢ o kilka rzedoéw
wielko$ci mniejsze od rzeczywistych deformacji osrodka
skalnego, zachodzacych w strefach dyslokacyjnych, ktore
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———" modelowania reologicznego w zakresie warstw
kruchych duzy wptyw ma zatozony rezim tekto-
niczny (ryc. 8). W ukladzie naprezen o symetrii
ortogonalnej wzgledem powierzchni  ziemi,
wyrdznia si¢ trzy zasadnicze rezimy (Anderson,
1951): uskokéw normalnych (pionowa o,), usko-
kéw przesuwcezych (pionowa o,) oraz nasunieé
(pionowa 03). O rezimie naprgzen w obrgbie
najwyzszej skorupy ziemskiej, tj. do glgbokosci kilku kilo-
metréw, informuja pomiary w otworach wiertniczych
(Jarosinski, 1994, 1999). W rejonach aktywnych sejsmicz-
nie ponizej tej glegbokosci rezim tektoniczny jest okreslany
na podstawie analizy mechanizmow ognisk wstrzasow sej-
smicznych. Analizy takie wskazuja, ze skosne potozenie
osi naprezen gtownych wzgledem powierzchni ziemi jest
zjawiskiem dos$¢ czgstym w rejonach ozywionych tekto-
nicznie (Udias & Buforn, 1995).

W jednowymiarowych profilach reologicznych stan-
dardowo zaktada si¢ wystgpowanie statego rezimu napre-
zen w catym profilu glebokosciowym litosfery. Z
pomiardw w obrgbie gornej skorupy wiadomo jednak, ze o
ile kierunki maksymalnych naprgzen poziomych sa
wzglednie stabilne z glgbokoscia (poza aktywnymi obsza-
rami orogenicznymi — np. Jarosinski, 1998), o tyle rezimy
napregzen moga si¢ zmienia¢ wraz ze wzrostem obcigzenia
litostatycznego, a zatem napre¢zenia pionowego. I tak np.
przy stalym nacisku tektonicznym, rezim nasuni¢¢ w gor-
nej skorupie moze wspotwystgpowad z rezimem uskokow
przesuwczych w glebszych warstwach litosfery.

Uwagi koncowe

Jednowymiarowe wykresy reologiczne litosfery, w
zaprezentowanym tu ujgciu, nie sa de facto obwiedniami
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nentalnej litosfery w granicach 107
—10"%, charakterystycznych dla regional-
nej skali odksztalcen tektonicznych.
Zakres ten obejmuje szerokie spektrum
zjawisk geodynamicznych od gwattow-
nej orogenezy czy ryftowania po stabilny,
asejsmiczny kraton bez makroskopo-
wych przejawow deformacji. Jak to poka-
zano na rycinie, zmiana tempa deformacji
wplywa na wytrzymato$¢ jedynie w
odcinku deformacji podatnych. Ponadto
rzutuje na miazszos¢ warstw kruchych.
Pozostate parametry modelu sa nie-
zmienne

Fig. 7. Influence of strain rate changes in
the range of 10"*~107"%, 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

wytrzymatych, rozdzielonych warstwa-
mi ostabionymi, o wytrzymalosci
ponizej kilkunastu MPa. Rozwarstwie-
nie takie wystgpuje zazwyczaj juz przy
niezbyt wysokich warto§ciach ggstosci
powierzchniowego strumienia cieplne-
g0, tj. rzedu 50 mW/m”. Ma ono istotne
znaczenie dla przebiegu procesow geo-
dynamicznych zardwno w gigbi, jak i na
powierzchni litosfery.

W obecnym stadium rozpoznania
struktury, stanu termicznego litosfery
oraz rozwoju metody modelowan, pro-
file reologiczne daja tylko ogodlne
wyobrazenie o mozliwym rozwarstwie-
niu mechanicznym i wytrzymatosci
litosfery jako calosci. Ponadto, modele
reologiczne obarczone sa btedami, kto-
re generalnie mozna podzieli¢ na dwie
grupy:

1) Btedy wynikajace z procedury
modelowania, pochodne uproszczen w
zatozeniach 1 warunkach brzegowych
modeli, a takze wynikajace z przyjecia
okreslonych algorytméw obliczenio-
wych, niedoktadnie imitujacych proce-

~~~~~~~~~~ 14 -ee1f -------16 ——---17 ——-18constant

wytrzymalosciowymi ( strength envelope), jak zwykto si¢
je nazywacé, gdyz nie odnosza si¢ do procesu zniszczenia
skaty. W obrebie warstw kruchych wykresy wskazuja na
naprezenia dyferencjalne, przy ktérych dochodzi do posli-
zgu na istniejacych w skale powierzchniach zniszczen. W
odcinku ,,podatnym” wykresy reologiczne pokazuja wiel-
ko$¢ naprezen dyferencjalnych, podtrzymujacych defor-
macj¢ skaly przy zadanym tempie odksztatcen, rowniez
bez jej makroskopowego zniszczenia.

Powszechnie obserwowanym zjawiskiem, stwierdzo-
nym dzigki omawianym tu modelowaniom, jest rozwar-
stwienie reologiczne litosfery kontynentalnej. Polega ono
na kilkukrotnym wystapieniu w profilu litosfery warstw
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sy naturalne. Jednowymiarowe modele
reologiczne nie uwzglgdniaja obocznej
zmiennos$ci osrodka ani deformacji przestrzennych. Dodat-
kowo, zalozenie statego tempa odksztatcen lub stalej sity z
glebokoscia sprawia, ze symuluja one jedynie czyste $cina-
nie, zatem nie przystaja do modelowania osrodkéw podda-
wanych prostemu $cinaniu, np. wigkszosci orogenow lub
ryftoéw asymetrycznych. Jednorodno$¢ deformacji w profi-
lu uniemozliwia wyrdznienie zlokalizowanej deformacji w
obrebie warstw podatnych. Efekt ten, ze wzgledu na sprze-
zenie termomechaniczne, mogltby w znacznym stopniu
zmodyfikowa¢ wyglad profili reologicznych (Ranalli,
2000).
2) Biedy pochodzace z ograniczonej precyzji danych
wejsciowych. Biora si¢ one glownie z niedoskonalosci

Ryec. 8. Zalezno$¢ profilu wytrzymatosciowego od rezimu
naprezen (w ukladzie ortogonalnym wzgledem powierzchni
Ziemi), przy stalych pozostatych parametrach fizycznych
modelu. Wykresy ilustruja, ze dla zniszczenia litosfery w
rezimie nasuwczym (gdy pionowe obciazenie litostatyczne Sy
= 03) potrzebne sg wielokrotnie wigksze naprgzenia Scinajace
niz w przypadku zniszczenia ekstensyjnego (Sy = 0d1). Rezim
naprezen 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 Sy = 03) requires much higher shear stress then in a
case of extensional regime (Sy = 0,). Influence of stress regime
on rheological profile is limited to the depths where brittle
deformation prevails
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aparatu obserwacyjnego. W szczegolnosci trudne do osza-
cowania bledy moga si¢ pojawié¢ przy odnoszeniu wielko-
$ci  parametrow  materialowych, wyznaczanych
laboratoryjnie, do warunkow naturalnych. Model reolo-
giczny litosfery jest bardzo czuly na zmienno$¢ parame-
trow okreslajacych rezim termiczny. Z kolei, dane
sejsmiczne pozwalaja na konstruowanie jedynie bardzo
ogolnego modelu petrologicznego litosfery. Niepewnosci
w okresleniu sktadu mineralnego warstw podatnych, a
zwlaszcza w przyjeciu dla nich wlasciwosci stanu suchego
lub mokrego moga zmienia¢ ich wytrzymato§¢ nawet o rzad
wielkosci. Nieco mniejszy wplyw na wynik modelowania
maja stabo zazwyczaj okreslane parametry, takie jak: tempo
deformacji (dla warstw podatnych), rezim tektoniczny lub
cisnienia ptynow porowych (dla warstw kruchych).

Mimo szybkiego naptywu nowych danych o strukturze
wewngtrznej litosfery oraz postgpow w rozpoznaniu proce-
sow deformacji skat na duzych glebokosciach, wspolcze-
sna wiedza wydaje si¢ by¢ jeszcze niewystarczajaca dla
konstruowania szczegétowych modeli reologicznych. Pod-
kresli¢ jednak nalezy, ze istnieje wiele mozliwosci dodat-
kowej weryfikacji takich modeli. Na przyktad zestawienie
profili reologicznych wzdtuz dwuwymiarowych przekro-
jow umozliwia zredukowanie ilo$ci mozliwych rozwiazan
dzigki naturalnym ograniczeniom w obocznej zmiennosci
niektorych parametrow (zob. np. Lankreijer i in., 1997,
Jarosinskiiin., 2002). Koniecznym elementem weryfikacji
modelu reologicznego jest rowniez jego skonfrontowanie z
ewolucja tektoniczna obszaru. Niewatpliwie w przysztosci
postgp w omawianej dziedzinie bgdzie zwiazany z rozwi-
janiem metodyki dwu- i tréjwymiarowych modelowan
reologicznych, w tym z zastosowaniem metody oblicze-
niowej elementami skonczonymi ( finite element). Dlatego
tez, modele jednowymiarowe nalezy traktowaé jedynie
jako kolejny, niezbedny krok ku zrozumieniu dynamiki
procesow tektonicznych.

Wykresy reologiczne do tego artykutu zostaty wykonane pro-
gramem komputerowym Reologia—1D, napisanym w ramach
realizacji  projektu, zarejestrowanego w PIG pod nr
2.94.0004.00.0. Podzigkowania za dyskusje sktadamy dr Fedowi
Beekmanowi z Vrije Universiteit w Amsterdamie oraz prof.
Andrzejowi Zelazniewiczowi za wnikliwa recenzje.
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