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S u m m a r y. Tectonic process governing development of the Outer Carpathians sedimentary basins were examined by means of subsi-
dence analysis (backstripping) of reconstructed, synthetic sections. The Outer Carpathians sedimentary basins are regarded as the
deep marine ones. This leads to uncertainties in paleobathymetric estimation, and thus widens error margins of subsidence analysis.
The results of backstripping for the Outer Carpathians sedimentary basins show similarities in the general pattern of their subsidence
history. Decreasing subsidence rates and decreasing deposition rates for the late Jurassic (Tithonian), Early Cretaceous and
Cenomanian are suggestive for post-rift thermal sag stage of the basins development. Possible syn-rift basin-fill is not recognised in
the Outer Carpathians orogen due to preferential emplacement of detachment surfaces at a level of the post-rift (Early Cretaceous)
sediments. Tectonic evolution of the surrounding basins, i.e., the Southern peri-Tethyan realm (Polish Basin) and the Northern Inner
Carpathians, suggests that the rifting in the Outer Carpathians basins could have taken place during Oxfordian–Kimmeridgian. Dur-
ing the Late Cretaceous (Turonian–Maastrichtian), and possibly the early Paleocene, the Silesian and Skole basins were subject to a
minor uplift (several hundreds meters at most) and structural inversion. Contemporaneous increase in deposition rates indicates that
their source areas were uplifted as well. The uplift was coeval with an orogenic phase in the Inner Carpathians and directly predated
tectonic inversion/uplift of the peri-Tethyan basins, indicating genetic relations between these processes. During the late Cretacous
and/or Paleocene, subsidence was re-established in the Outer Carpathians sedimentary basins. This continued during the Eocene,
accompanied by decrease in deposition rates, except of the Magura Basin. Since the Late Eocene a rapid uplift begun, which prolonged
until the Early Oligocene, contemporaneous with subsidence event in the Central Carpathian Paleogene Basin. This is coeval with one
of the main collision phases in the Alpine belt. The Eocene/Oligocene uplift was followed by the last, minor subsidence event
(Oligocene–Early Miocene) in the Outer Carpathians basins, which partially could be related to loading of the plate by the developing
accretionary wedge, and possibly to piggy-back mechanism (e.g., Magura Basin). Generally for the Eocene–Miocene stage of the
Outer Carpathians basins, a characteristic feature of a prominent increase in deposition rates is observed. The onset of rapid,
syn-orogenic deposition migrated systematically in time from the inner zone (southern part of Magura basin — Early Eocene) towards
the outer zone of the belt (northern part of Skole and Silesian Basins — Late Oligocene. Supposed presence of extensional structures
controlling syn-rift subsidence at the early stage of the basins evolution favors their inversion during the first stages of the collision.
This might lead to speculation on possible evolution from basement-involved thick-skinned style into thin-skined style of collision.
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Celem niniejszej pracy jest zrekonstruowanie charakteru
oraz mechanizmów subsydencji i wynoszenia basenów
sedymentacyjnych polskiej czêœci Karpat zewnêtrznych
(ryc. 1, 2). Prezentowane analizy stanowi¹ rozszerzenie
wstêpnych badañ, przeprowadzonych przez Poprawê i
Malatê (1996, 1997, 2000) oraz Oszczypkê (1998). Krzywe
subsydencji dla basenów Karpat zewnêtrznych by³y równie¿
analizowane w pracy Nemèoka i in. (2001). Ponadto zagad-
nienia pokrewne analizie subsydencji by³y dyskutowane
m.in. w pracach Ksi¹¿kiewicza (1972), Koszarskiego
(1985) oraz Kuœmierka (1990, 1995).

Karpaty zewnêtrzne stanowi¹ fragment strefy oroge-
nicznej alpidów europejskich (ryc. 1), w obrêbie której
osadowe wype³nienie mezozoicznych i trzeciorzêdowych
basenów sedymentacyjnych zosta³o w póŸnym eoce-
nie–wczesnym i œrodkowym miocenie tektonicznie zdefor-
mowane oraz odk³ute od pod³o¿a i nasuniête na p³ytê
europejsk¹ (np. Ksi¹¿kiewicz, 1960, 1972, 1977a; ¯ytko,
1985; Oszczypko & Œl¹czka, 1985; Cieszkowski i in.,
1985; Birkenmajer, 1986; Sãndulescu, 1988; Oszczypko,
1992, 1999; Œl¹czka, 1996; Œwierczewska & Tokarski,
1998). Zbudowane s¹ one w przewadze z silikoklastycz-

nych, g³êbokomorskich utworów osadowych, w znacznej
czêœci fliszowych, obejmuj¹cych przedzia³ stratygraficzny
od tytonu do dolnego miocenu (np. Ksi¹¿kiewicz, 1960;
Bieda i in., 1963; Olszewska, 1984; Birkenmajer, 1985;
Koszarski, 1985; Oszczypko i in., 1999; Oszczypko-Clo-
wes, 2001). Na obszarze Polski s¹ dzielone one na wiele jed-
nostek tektoniczno-facjalnych (ryc. 2), z poœród których
g³ównymi s¹: magurska, dukielska, œl¹ska, podœl¹ska oraz
skolska (np. Ksi¹¿kiewicz, 1972; Koszarski, 1985), repre-
zentuj¹cych osadowe wype³nienie basenów pó³nocnej czê-
œci Tetydy. Poszczególne baseny by³y rozdzielone strefami
wyniesieñ podmorskich b¹dŸ wynurzonych, tj. grzbietem
podœl¹skim (wêglowickim), œl¹skim oraz czorsztyñskim
(D¿u³yñski & Œl¹czka, 1959; Unrug, 1968; Ksi¹¿kiewicz,
1962, 1972; Birkenmajer, 1988).

Badania tektoniczne polskich Karpat zewnêtrznych
dotyczy³y g³ównie ich orogenicznego oraz postorogenicz-
nego etapu rozwoju (np. Ksi¹¿kiewicz, 1972; Tokarski,
1978, 1980; Aleksandrowski, 1985; Oszczypko & Œl¹czka,
1985; Oszczypko & Tomaœ, 1985; ¯ytko, 1985; Kotlar-
czyk, 1985, 1988; Mastella, 1988; Decker i in., 1997;
Œwierczewska & Tokarski, 1998; Enfield i in., 1998;
Rubinkiewicz, 2000; Zuchiewicz, 2001; Konon, 2001;
Nemèok i in., 2001). Natomiast przedorogeniczna ewolu-
cja tektoniczna Karpat zewnêtrznych, tj. ewolucja basenów
sedymentacyjnych, w których by³y deponowane osady
buduj¹ce obecnie orogen karpacki, skupia³a relatywnie
mniejsz¹ uwagê. Badania z tego zakresu stanowi¹ przede
wszystkim analizy mezostrukturalne (np. Decker i in.,
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1997; Enfield i in., 1998; Nemèok i in., 2001), bilansowania
przekrojów geologicznych (np. Kuœmierek 1990, 1995;
Roure i in., 1993; Roca i in., 1995; Enfield i in., 1998; Kováè
i in., 1998; Nemèok i in., 2001; Behrmann i in., 2002), bada-
nia charakteru materia³u deponowanego do basenu (np.
Wieser, 1985; Winkler & Œl¹czka, 1992, 1994), badania
petrograficzne (np. Gucwa & Wieser, 1985; Narêbski, 1990;
Ivan i in., 1999) oraz rekonstrukcje regionalne i prace synte-
tyczne (np. Ksi¹¿kiewicz, 1956, 1962, 1977a; Birkenmajer,
1976; Ney, 1976; Sikora, 1976; Unrug, 1979; Pescatore &
Œl¹czka, 1984; Koszarski, 1985; Kotlarczyk, 1985;
Oszczypko & ¯ytko, 1987; Cieszkowski i in., 1989;
Kuœmierek, 1990, 1995; Golonka i in., 2000).

Najczêœciej przyjmuje siê, ¿e baseny sedymentacyjne
Karpat zewnêtrznych powstawa³y wskutek rozci¹gania
kontynentalnej litosfery, prowadz¹cego b¹dŸ do jej oceani-
zacji (np. Birkenmajer 1976; Ney 1976; Sikora 1976; Sãn-
dulescu, 1988), b¹dŸ do powstania litosfery przejœciowej
miêdzy oceaniczn¹ a kontynentaln¹ (np. Ksi¹¿kiewicz,
1977a; Pescatore & Œl¹czka, 1984; Winkler & Œl¹czka,
1992, 1994; Golonka i in., 2000; Nemèok i in., 2001).
Modyfikacj¹ powy¿szych modeli jest koncepcja Birken-
majera (1986, 1988), zak³adaj¹ca, ¿e nastêpowa³a reloka-
cja ryftów w pó³nocnej Tetydzie ku pó³nocy, determinuj¹c
powstawanie kolejnych basenów. Wed³ug Nemèoka i in.
(2001) zasadnicza faza ryftowania w basenach Karpat zew-
nêtrznych nast¹pi³a w okresie od walan¿ynu do cenomanu,
znajduj¹c swój wyraz w rozwoju ekstensyjnych rowów i
horstów oraz w wykszta³ceniu facjalnym osadów tego wie-
ku. Z kolei Olszewska i Wieczorek (2001) w odniesieniu
do basenu œl¹skiego postuluj¹ mechanizm pull-apart,
zwi¹zany z tytoñsko-beriaskim ryftowaniem, skoœnym do
p³yty euroazjatyckiej.

PóŸnokredowy i trzeciorzêdowy, a zw³aszcza eoceñski,
oligoceñski i wczesnomioceñski etap rozwoju basenów
Karpat zewnêtrznych zazwyczaj okreœlano jako synoroge-
niczny, co sugerowa³y m.in. relatywnie du¿e mi¹¿szoœci
deponowanych utworów, ich charakter facjalny, w tym zja-
wisko kanibalizmu utworów fliszowych, niezgodnoœci i
dyskordancje oraz obecnoœæ kompresyjnych struktur
powsta³ych przed skonsolidowaniem osadu (np. ¯ytko,
1985; Birkenmajer, 1986; Cieszkowski i in., 1989;
Kuœmierek, 1990, 1995; Oszczypko, 1992; Winkler &
Œl¹czka, 1992, 1994; Tokarski & Œwierczewska, 1998;
Œwierczewska & Tokarski, 1998; Enfield i in., 1998; Picha
& Str<nik, 1999; Nemèok i in., 2001).

Nemèok i in. (2001) sugeruj¹, ¿e w okresie od turonu
do paleocenu nastêpowa³a tektoniczna inwersja basenów
Karpat zewnêtrznych. Za przes³anki ku temu uwa¿aj¹
zwiêkszon¹ subsydencjê w obszarze wczeœniejszych hors-
tów, lateralne zmiany mi¹¿szoœci osadów tego wieku, ich
wykszta³cenie facjalne oraz lokalne, erozyjne niezgodno-
œci w pod³o¿u tej sekwencji.

Dla eoceñsko–wczesnomioceñskiego etapu rozwoju
omawianego obszaru proponowano model synorogenicz-
nego fleksuralnego basenu przedgórskiego (Oszczypko,
1992, 1999; Winkler & Œl¹czka, 1992, 1994; Roca i in.,
1995; Enfield i in., 1998; Picha & Str<nik, 1999; Nemèok i
in., 2001). Badania Œwierczewskiej i Tokarskiego (1998)
wskazuj¹, ¿e w basenie magurskim ju¿ w eocenie dominowa³
re¿im kompresyjny, prowadz¹cy do powstawania inicjalnych
fa³dów.

W koñcowym etapie rozwoju basenów Karpat zew-
nêtrznych, tj. od póŸnego oligocenu, formowa³ siê na
przedpolu wypiêtrzaj¹cego siê obszaru magurskiego syno-

rogeniczny basen, obejmuj¹cy zasiêgiem uprzednie baseny:
dukielski, œl¹ski i skolski (np. Kuœmierek, 1995). Równo-
czeœnie nasili³y siê orogeniczne fa³dowania, koñcz¹ce sedy-
mentacjê w basenach zewnêtrznokarpackich.

Analiza subsydencji (backstripping) syntetycznych
profili basenów sedymentacyjnych

Karpat zewnêtrznych — metodyka i dane

Jednowymiarowy backstripping jest metod¹ badania
genezy oraz mechanizmów subsydencji basenów sedymen-
tacyjnych (np. Stecler & Wartts, 1978; McKenzie, 1978;
Busby & Ingersoll, 1995). S³u¿y temu analiza tektonicznej
sk³adowej ca³kowitej subsydencji, która jest obliczana na
podstawie danych litostratygraficznych i mi¹¿szoœciowych,
z uwzglêdnieniem dekompakcji i poprawki izostatycznej.
Metoda ta, mimo i¿ pierwotnie stworzona dla analizy nie
zdeformowanych basenów, by³a stosowana równie¿ w stre-
fach orogenicznych, np. europejskich alpidach (np. Winterer
& Bosellini, 1981; Loup, 1992; Wagreich, 1995). W strefach
orogenicznych stosowanie backstrippingu jest jednak trud-
niejsze, co wynika przede wszystkim z koniecznoœci rekon-
strukcji preorogenicznych, syntetycznych profili.

W niniejszej pracy backstripping zosta³ wykonany dla
22 syntetycznych profili, reprezentuj¹cych baseny Karpat
zewnêtrznych (ryc. 2), spoœród których 8 wykonano dla
jednostki magurskiej, 4 dla dukielskiej, 5 dla œl¹skiej (w
tym 1 dla strefy przeddukielskiej), 1 dla podœl¹skiej oraz 4
dla skolskiej. Dodatkowo, dla porównania zestawiono jeden
syntetyczny profil dla niecki podhalañskiej oraz jeden dla
po³udniowej czêœci basenu polskiego. Dla poszczególnych
profili zrekonstruowano mi¹¿szoœci wydzielonych jednostek
osadowego wype³nienia basenu oraz okreœlono ich stratygra-
fiê i litologiê (ryc. 3). Przyjêto równie¿ modele zmian baty-
metrii w czasie (ryc. 4), które odniesiono do eustatycznych
zmian poziomu morza (np. Haq i in., 1988; Ross & Ross,
1990). Profile dobierano w ten sposób, aby by³y reprezen-
tatywne dla g³ównych stref w obrêbie basenów polskiej
czêœci Karpat zewnêtrznych, jak równie¿ by obejmowa³y
jak najpe³niejsze, stratygraficzne przedzia³y.

Mi¹¿szoœci i litologia w poszczególnych profilach s¹
wzglêdnie dobrze rozpoznane. Dane litologiczne zosta³y
wykorzystane do obliczenia poprawki na dekompakcjê.
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Fig. 1. Location of the studied area (blue rectangle) against sim-
plified tectonics scheme of the Carpathian arch



U¿yto w tym celu algorytmu Baldwina i Butlera (1985). Z
uwagi na brak wiarygodnych szacunków rozmiarów erozji
orogenu karpackiego, w przeprowadzonych badaniach
zastosowano uproszczenie, polegaj¹ce na nie uwzglêdnie-
niu wp³ywu pogr¹¿enia orogenicznego na proces mecha-
nicznej kompakcji.

Kontrolê stratygraficzn¹ analizowanych profili stano-
wi³y przede wszystkim publikowane badania mikropaleon-
tologiczne, g³ównie analizy zespo³ów otwornic (np.
Geroch, 1967; Van Couvering i in., 1981; Geroch &
Nowak, 1984; Olszewska, 1984; Koszarski, 1985), zaœ w
mniejszym stopniu nanoplanktonu wapiennego (np. Van
Couvering i in., 1981; Œlêzak i in., 1995; Leszczyñski i in.,
1995; Oszczypko-Clowes, 2001), cyst dinoflagellata (Van
Couvering i in., 1981; Gedl, 1995, 1999) i radiolarii (B¹k i
in., 2001), a tak¿e datowania wieku poziomów tufitowych
metod¹ analizy traków w cyrkonach (Van Couvering i in.,
1981). Datowania utworów fliszu karpackiego za pomoc¹
otwornic cechuje ograniczona rozdzielczoœæ, szczególnie w
odniesieniu do utworów dolnej kredy, senonu i oligocenu.
Wynika to z przewagi w tych osadach zespo³ów d³ugo-
wiecznych, jak równie¿ z ich niewielkiej liczebnoœci.
Mo¿liwy zakres b³êdu w okreœlaniu stratygrafii analizowa-
nych utworów nie ma jednak istotnego wp³ywu na charakter
otrzymywanych krzywych subsydencji. Poszczególnym
wydzieleniom stratygraficznym przypisano wieki liczbowe
stosuj¹c tabelê stratygraficzn¹ Gradsteina i Ogga (1996).

W przeprowadzonej analizie uwzglêdniono poprawkê
izostatyczn¹, okreœlaj¹c¹ wp³yw obci¹¿enia pod³o¿a przez
kolumnê osadów i/lub wody na ca³kowit¹ subsydencjê.
Obliczono j¹ z zastosowaniem modelu izostazji Airego,

standardowo stosowanego w modelowaniach jednowy-
miarowych (np. McKenzie, 1978).

Znaczenie rekonstrukcji paleobatymetrycznych
w analizie subsydencji basenów Karpat zewnêtrznych

Utwory Karpat zewnêtrznych by³y deponowane w
g³êbokomorskich (por. ryc. 4) basenach (np. Koszarski &
¯ytko, 1965; Ksi¹¿kiewicz, 1975; Sikora, 1976; Rakús i
in., 1989; Malata, 2000; Machaniec, 2002), co powoduje,
¿e poprawka batymetryczna ma znacz¹cy wp³yw (zob. ryc.
5) na wyniki analizy subsydencji (por. van Hinte, 1978). Z
kolei poprawka na eustatyczne zmiany poziomu morza ma
w tym wypadku ograniczone znaczenie, choæ zmiany takie
mog³y istotnie wyp³ywaæ na wykszta³cenie facjalne i eko-
logiê zbiornika (por. Leszczyñski & Malik, 1996; Leszczy-
ñski, 2000), a przez to równie¿ utrudniaæ rekonstrukcjê
paleobatymetrii.

W niniejszej pracy g³êbokoœci morza w basenach Kar-
pat zewnêtrznych szacowano na podstawie wielu uzu-
pe³niaj¹cych siê wskaŸników paleobatymetrycznych.
Kierowano siê m.in. publikowanymi badaniami mikrofau-
ny bentonicznej, w tym stosunkiem iloœci planktonu do
bentosu (np. Geroch, 1967; Kaczmarska & Kotlarczyk,
1970; Ksi¹¿kiewicz, 1975; Geroch & Nowak, 1984;
Olszewska, 1984; Malata & Oszczypko, 1990; Malata,
2000; Machaniec, 2002). Brano tak¿e pod uwagê wyniki
badañ mikroflory (Gedl, 1999), ichtiofauny (Jerzmañska &
Kotlarczyk, 1968, 1976), jak te¿ ichnofauny (Ksi¹¿kie-
wicz, 1977b; Uchman, 1991a, b). Z uwagi na sugerowan¹
przez wielu autorów ryftow¹ genezê basenów Karpat zew-
nêtrznych uwzglêdniono ponadto ograniczenia, wyni-
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kaj¹ce z przewidywanych przez model basenów tego typu
ewolucji batymetrii zbiornika (ryc. 4C) w zale¿noœci od
wspó³czynnika ekstensji (np. Dewey, 1982).

Uwzglêdniano równie¿ przes³anki, wynikaj¹ce z
wykszta³cenia litologicznego i facjalnego (np. Ksi¹¿kiewicz,
1960, 1975; Sikora, 1976; Leszczyñski, 1981; Leszczyñski &
Uchman, 1991a, b; S³omka, 1986, 1995; Oszczypko, 1992),
w tym o relacje dna zbiornika do po³o¿enia powierzchni kom-
pensacji kalcytu CCD i/lub aragonitu ACD (np. Olszewska,
1984; Haczewski, 1989; Leszczyñski & Malik, 1996; Mala-
ta, 2000; Machaniec, 2002). Kryterium CCD i ACD brano
pod uwagê tylko w odniesieniu do osadów najdrobniejszej
frakcji (i³owców), uwzglêdniaj¹c tak¿e mo¿liwoœæ redepo-
zycji wêglanu wapnia do g³êbszych stref. Stwierdzane
przejœcia dna zbiornika przez CCD i ACD odnoszono do
g³êbokoœci ich wystêpowania, stwierdzanych dla równowie-
kowych basenów wystêpuj¹cych w podobnych strefach
(ryc. 4B) paleogeograficznych i paleoklimatycznych (Ber-
ger & Winterer, 1974; van Andel, 1975; Winterer & Boselli-
ni, 1981; Decker, 1990).

Poszczególne baseny Karpat zewnêtrznych mog³y ró¿-
niæ siê pod wzglêdem batymetrii. Na podstawie obocznych
zmian facjalnych przyjêto, ¿e baseny œl¹ski, skolski i
dukielski cechowaæ siê mog³y mniejszymi g³êbokoœciami
ni¿ basen magurski (np. Ksi¹¿kiewicz, 1975; Stránik,
Mišik oraz Ïurkovièa & Korába [W:] Rakús i in., 1989).
Podobne kryteria wskazuj¹, ¿e w póŸnej kredzie i neogenie
basen skolski móg³ byæ p³ytszy ni¿ basen œl¹ski.

O obocznych zmianach batymetrycznych mo¿na
poœrednio wnioskowaæ na podstawie kierunków transportu
materia³u detrytycznego przez pr¹dy zawiesinowe w
poszczególnych basenach. W szczególnoœci wzd³u¿ osi

basenów œl¹skiego oraz skolskiego obserwuje siê przewa-
gê kierunków transportu materia³u detrytycznego, przy w
obecnym po³o¿eniu tych jednostek, z zachodu ku wscho-
dowi i po³udniowemu-wschodowi (np. Ksi¹¿kiewicz,
1962). W przypadku basenu œl¹skiego dotyczy to g³ównie
beriasu, walan¿ynu, albu, póŸnej kredy, paleocenu, eocenu
i wczesnego oligocenu (Ksi¹¿kiewicz, 1962). Z kolei dla
basenu skolskiego tendencja taka jest obserwowana pod
koniec póŸnej kredy, w paleocenie, wczesnym i póŸnym
eocenie oraz wczesnym oligocenie (Ksi¹¿kiewicz, 1962).
Przyjmuj¹c arbitralnie minimalny k¹t zapadania dna,
wystarczaj¹cy dla przep³ywu pr¹du zawiesinowego na ok.
0,5o mo¿na oszacowaæ, ¿e w przypadku basenu œl¹skiego
miêdzy Cieszynem a Sanokiem (na dystansie ok. 250 km),
ró¿nica paleog³êbokoœci mog³a dochodziæ nawet do 2000
m. Analogicznie, utwory reprezentowane w pó³noc-
no-zachodniej czêœci jednostki skolskiej mog³y byæ depo-
nowane w zbiorniku o ok. 500–900 m p³ytszym ni¿
równowiekowe utwory w rejonie Ustrzyk Dolnych
(dystans ok. 60–100 km).

Przyjête w niniejszej pracy scenariusze zmian g³êbokoœci
zbiorników dla basenów Karpat zewnêtrznych s¹ jakoœcio-
wo spójne pomiêdzy poszczególnymi, analizowanymi pro-
filami. Dla najstarszych, znanych osadów Karpat
zewnêtrznych (dolne ³upki cieszyñskie; tyton) szacunki
paleobatymetryczne s¹ wyj¹tkowo nieprecyzyjne, gdy¿
dominuj¹ w nich olistolity, których mikrofauna jest rede-
ponowana ze znacznie p³ytszych stref basenu (Peszat,
1968). W œwietle badañ sedymentacyjnych, jako najbar-
dziej prawdopodobny przyjêto dla nich, zale¿nie od
wariantu (ryc. 4C), zakres g³êbokoœci od ok. 1000–2000 m
(por. Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5), do zdecydowanie
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Ryc. 3. Zestawienie danych do analizy subsydencji dla syntetycznego profilu osadowego wype³nienia basenu sedymentacyjnego
Karpat zewnêtrznych (przyk³ad dla profilu nr 16) wraz z otrzymanymi rezultatami
Fig. 3. The input data for backstripping of a synthetic profile of the Outer Carpathian sedimentary basin (example for the profile No
16) and the obtained results



p³ytszych, rzêdu 200 m (por. Ksi¹¿kiewicz, 1975; Stránik
[W:] Rakús i in., 1989; wariant 2 na ryc. 5).

Dla osadów wy¿szego tytonu–najni¿szej kredy, w
oparciu o mikrofaunê oraz cechy sedymentologiczne,
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Ryc. 4. A — Eustatyczne zmiany poziomu globalnego oceanu wg Rossa & Rossa (1990). B — Przyk³adowe zmiany w czasie wystêpo-
wania g³êbokoœci poziomu kompensacji wêglanu wapnia, odtworzone przez van Andela (1975) dla Atlantyku, Pacyfiku i Oceanu
Indyjskiego. C — Zakres mo¿liwych zmian batymetrii w czasie dla poszczególnych basenów Karpat zewnêtrznych: (1) wariant przy-
jêty w niniejszej pracy, zak³adaj¹cy relatywnie du¿e g³êbokoœci zbiornika (por. Koszarski & ¯ytko, 1965; Sikora, 1976), oparty
g³ownie o kryterium CCD, (2) wariant przyjmuj¹ce relatywnie ma³e g³êbokoœci zbiornika wg Ksi¹¿kiewicza (1975), zbli¿one do
przyjmowanych przez Stránika (jed. œl¹œka i podœl¹ska), Mišika (jed. magurska) oraz Ïurkovièa & Korába (jed. dukielska) w pracy
Rakúsa i in. (1988). Dla porównania w tle przedstawiono ewolucjê batymetrii dla wyg³odnia³ych basenów ryftowych o du¿ych rozmia-
rach ekstensji (wg Dewey, 1982). Szarymi pasami w tle zaznaczono dwie fazy tektonicznego wynoszenia: póŸnokredow¹ oraz póŸ-
noeoceñsko-wczesnooligoceñsk¹. Dyskusja w tekœcie
Fig. 4. A — Eustatic changes of the global sea level after Ross & Ross (1990). B — An example of changes in time of the calcite
compensation depth, reconstructed by van Andel (1975) for the Atlantic, Pacific and Indian Oceans. C — Range of possible changes of
bathymetry in time for the Outer Carpathian sedimentary basins: (1) scenario adopted in the present research, assuming relatively high
values (c.f. Koszarski & ¯ytko, 1965; Sikora, 1976), based mainly on CCD, (2) scenario after Ksi¹¿kieiwcz (1975), assuming relative-
ly low values, comparable with ones presented by Stránik (Silesian and Subsilesian Units), Mišik (Magura Unit) and Ïurkoviè & Kor-
áb (Dukla Unit) in Rakús et al. (1988). Evolution of bathymetry of starved rifted basins with the high magnitude of extension is
presented in the background for comparison (after Dewey, 1982). Strings shaded with grey colour in the background indicate two sepa-
rate tectonic uplift events: the Late Cretaceous one and the Late Eocene–Early Oligocene one. See text for discussion



przyjêto stopniowe pog³êbianie siê basenu œl¹skiego i skol-
skiego (ryc. 4C). W wariancie (wariant 3 na ryc. 5), przyj-
muj¹cym przekroczenie przez dno zbiornika poziomu
CCD w hoterywie–barremie, za³o¿ono ówczesne pog³êbie-
nie do ok. 3000–4000 m (por. Koszarski & ¯ytko, 1965;
Koszarski & Œl¹czka, 1973; Sikora, 1976), natomiast w
wariancie (wariant 2 na ryc. 5) zaproponowanym przez
Ksi¹¿kiewicza (1975), do ok. 500–1000 m (por. Stránik [W:]
Rakús i in., 1989).

Prezentowany zakres relatywnie du¿ych paleobatyme-
trii analizowanych basenów powoduje, i¿ przyjmuj¹c ich
ryftow¹ genezê (np. Birkenmajer, 1976; Sikora, 1976;
Ksi¹¿kiewicz, 1977a; Narêbski, 1990; Poprawa & Malata,
1996, 2000; Nemèok i in., 2001) mo¿liwy do oszacowania
wspó³czynnik ekstensji (np. Dewey, 1982) by³by bardzo
wysoki, tj. rzêdu $ = 4–5 (ryc. 4c), zatem zbli¿ony do war-
toœci typowych dla skorupy oceanicznej. Jednoczeœnie
sk³ad chemiczny cieszynitów (np. Narêbski, 1990; Hovor-
ka & Spišak, 1993; Dostal & Owen, 1998), spektrum mine-
ra³ów ciê¿kich w materiale detrytycznym (Winkler &
Œl¹czka, 1992, 1994) oraz charakter deformacji basenów
œl¹skiego i skolskiego w póŸnej kredzie i paleogenie (por.
Poprawa & Malata, 1996, 2000; Nemèok i in., 2001),
pozwala przypuszczaæ, i¿ ekstensja nie doprowadzi³a do
oceanizacji skorupy w pod³o¿u tych basenów. Bior¹c pod
uwagê powy¿sze ograniczenia oraz bardzo s³abe rozpozna-
nie bezwzglêdnych wartoœci paleobatymetrii, mo¿na w
analizie basenów Karpat zewnêtrznych przyj¹æ dodatkowy
wariant, zak³adaj¹cy, i¿ g³êbokoœæ basenu œl¹skiego i skol-
skiego w okresie wczesnokredowej fazy postryftowej nie
powinna przekraczaæ ok. 2000 m (wariant 4 na ryc. 5).

Bior¹c pod uwagê ponowne, powszechne pojawienie
siê wêglanu wapnia w osadach ilastych, stwierdzono, ¿e w
póŸnej kredzie nastêpowa³o sp³ycanie w basenach Karpat

zewnêtrznych (por. ryc. 4B). Wprawdzie wzrost
wêglanowoœci czêœciowo móg³ byæ zwi¹zany z
eustatycznym podniesieniem poziomu morza
(por. Leszczyñski & Malik, 1996; Haq i in.,
1988; Ross & Ross, 1990) (por. ryc. 4A), jednak
czynnik batymetryczny jest niezale¿nie
potwierdzany przez badania zespo³ów otwornic
(Olszewska, 1984; Machaniec, 2002). Przyjêto,
¿e g³êbokoœæ zbiorników mog³a siê zmniejszyæ
o ok. 500–1000 m (por. ryc. 4C), b¹dŸ nawet
wiêcej (por. Ksi¹¿kiewicz, 1975; Stránik [W:]
Rakús i in., 1989).

Zjawisko to najlepiej jest udokumentowane
dla jednostki podœl¹skiej, gdzie od turonu do
wczesnego mastrychtu, tj. w czasie depozycji
margli wêglowieckich, nastêpowa³o sp³ycenie
odpowiednio od zakresu g³êbokoœci charaktery-
stycznych dla dolnego sk³onu do najwy¿szego
sk³onu b¹dŸ nawet szelfu (Machaniec, 2002). W
przypadku basenu magurskiego ewentualne ana-
logiczne sp³ycanie zbiornika w póŸnej kredzie
jest trudne do stwierdzenia z uwagi na brak star-
szych utworów kredowych, wobec których zmia-
ny batymetryczne mo¿na by³oby okreœliæ.
Analiza Mišika ([W:] Rakús i in., 1989) dla profi-
li magurskich w zachodniej S³owacji, wskazuje
jednak, ¿e w basenie tym mog³o mieæ miejsce
analogiczne zjawisko.

W basenie œl¹skim najwiêksze sp³ycenie na
tym etapie jego ewolucji mog³o przypadaæ na
okres depozycji utworów warstw istebniañskich

(por. Ksi¹¿kiewicz, 1975). Wnosiæ to mo¿na z ich
wykszta³cenia facjalnego, bowiem s¹ to utwory proksy-
malne, zawieraj¹ce mi¹¿sze pakiety gruboklastyczne, w
tym np. grubookruchowe zlepieñce facji korytowych,
prze³awicane osadami osuwisk podmorskich, zawie-
raj¹cych bloki egzotyków ska³ krystalicznych (Unrug
1963; Strzeboñski, 2001). Cechy takie decyduj¹ co naj-
mniej o tym, ¿e maksymalna, dopuszczalna g³êbokoœæ
zbiornika, w którym utwory warstw istebniañskich mog³y
byæ deponowane, jest mniejsza ni¿ w przypadku pozo-
sta³ych utworów kredy i paleocenu.

Bior¹c pod uwagê zanik wêglanu wapnia w osadach ila-
stych oraz charakter fauny otwornicowej przyjêto, ¿e ju¿
pod koniec kredy nastêpowa³o stopniowe, wyraŸne
pog³êbienie basenów Karpat zewnêtrznych. Przes³ank¹
sugeruj¹c¹ ¿e zmiany wapnistoœci osadów najdrobniejszej
frakcji s¹ w tym wypadku odzwierciedleniem zmian g³êbo-
koœci, a nie np. zmian chemizmu wód w basenie, jest dia-
chronizm przekraczania granicy CCD. Niemniej jednak
analizy paleobatymetryczne Ksi¹¿kiewicza (1975) oraz Strá-
nika i Mišika ([W:] Rakús i in., 1989), jak te¿ badania wapni-
stoœci utworów Karpat zewnêtrznych Leszczyñskiego i
Malik (1996) stanowi¹ sugestiê dla alternatywnego modelu,
zak³adaj¹cego ponowne pog³êbianie dopiero w paleocenie
(warianty 2 i 4 na ryc. 5). W trakcie depozycji ³upków
pstrych oraz utworów warstw hieroglifowych (eocen)
g³êbokoœæ zbiorników magurskiego, œl¹skiego i skolskiego
osi¹gnê³a maksymalne wartoœci (ryc. 4C). Wahaæ siê one
mog³y w przedziale od oko³o 1000–2000 m (Ksi¹¿kiwicz,
1975; wariant 2 na ryc. 5), do ok. 4000 m (por. Koszarski &
¯ytko, 1965; Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5).

Na prze³omie eocenu i oligocenu w obrêbie wszystkich
analizowanych basenów nast¹pi³o znacz¹ce sp³ycenie. Wska-
zuje na to ponowne przekroczenie poziomu CCD (por. ryc.
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w oparciu o relacje dna zbiornika do CCD (por. Sikora, 1976) (zob. ryc. 4c)
based on relation of the sea flor to CCD (cf. Sikora, 1976) (see Fig. 4c)

Krzywe subsydencji tektonicznej przy za³o¿eniu poprawki paleobatymetrycznej:
Tectonic subsidence curves with the assumption of paleobathymetric correction:

w oparciu o rekonstrukcjê Ksi¹¿kiewicza (1975) (por. Rak  s i in., 1988) (zob. ryc. 4c)
basen on reconstruction by Ksi¹¿kiewicz (1975) (cf. Rak  s et al., 1988) (see Fig. 4c)

ú
ú

zak³adaj¹cej brak skorupy oceanicznej oraz wynikaj¹ce z tego ograniczenia (np. Dewey, 1982)
assuming lack of oceanic crust and accepting relevant limitations (e.g., Dewey, 1982)

bez uwzglêdnienia paleobatymetrii ( batymetria) (por. Nem ok i in., 2001)sta³a w czasie
without paleobathymetric correction (bathymetry constant in time) (cf. Nem ok et al., 2001)

è
è

Ryc. 5. Krzywe subsydencji tektonicznej dla wybranych, reprezentatywnych
profili z jednostki: A — magurskiej (nr 6), B — przeddukielskiej (nr 16), C —
œl¹skiej (nr 10) oraz D — skolskiej (nr 20), obliczone w alternatywnych warian-
tach zmian batymetrycznych w basenie (zob. ryc. 4C). Dyskusja w tekœcie
Fig. 5. Tectonic subsidence curves for the representative examples from the A
— Magura Unit (No 6), B — Fore-Dukla Unit (No 16), C — Silesian Unit (No
10) and D — Skole Unit (No 20), calculated with the alternative scenarios of
the changes of basins’ bathymetry (see Fig. 4C). See text for discussion



4B), odzwierciedlaj¹ce siê powszechn¹ obecnoœci¹ wêglanu
wapnia w osadach ilastych, zdecydowane zwiêkszenie siê
udzia³u otwornic bentonicznych do planktonicznych
(Olszewska, 1984; Malata, 2000), a tak¿e pojawienie siê
p³ytkomorskich zespo³ów ryb (Jerzmañska & Kotlarczyk,
1968), cyst dinoflagellata (Gedl, 1999) oraz nanoplanktonu
(Van Couvering i in., 1981). Istniej¹ nawet sugestie, ¿e w nie-
których strefach zbiornik sp³yci³ siê na tyle, ¿e powsta³y
struktury warstwowania przek¹tnego typu hummocky

(Enfield i in., 1998). Ponadto lokalnie stwierdzano w war-
stwach podrogowcowych poziomy du¿ych, wybitnie
p³ytkomorskich otwornic in situ, w górnym zaœ eocenie
redeponowanych faun p³ytkomorskich to jest du¿ych
otwornic, miêczaków, mszywio³ów, litotamni (Bieda,
1968). Rozmiary sp³ycenia basenu s¹ trudne do ustalenia,
jednak¿e mog¹ zawieraæ siê w zakresie od ok. 200–500 m
(Stránik [W:] Rakús i in., 1989), b¹dŸ 1000 m (Ksi¹¿kie-
wicz, 1975) do ok. 2000–3000 m (ryc. 4C) (por. Mišik oraz
Ïurkoviè & Koráb [W:] Rakús i in., 1989). Znacz¹ce
sp³ycenie mog³o mieæ miejsce w œrodkowym do póŸnym
eocenie oraz wczesnym oligocenie równie¿ w basenie
magurskim (np. Ksi¹¿kiewicz, 1975; Oszczypko, 1998).

Omawiane sp³ycenie basenów nie ma charakteru eusta-
tycznego (ryc. 4A), poniewa¿ nak³ada siê na zró¿nicowane
zmiany poziomu globalnego oceanu, z przewa¿aj¹c¹ jed-
nak tendencj¹ do jego relatywnego wzrostu miêdzy póŸ-
nym eocenem i wczesnym oligocenem (por. Van
Couvering i in., 1981; Cavelier i in., 1981; Haq i in., 1988;
Leszczyñski & Malik, 1996). Równoczeœnie sp³ycanie
koreluje siê ze znacz¹c¹ zmian¹ klimatu i temperatury wód
w zbiornikach morskich, wyra¿aj¹c¹ siê gwa³townym
och³odzeniem i osuszeniem (np. Buchard, 1978; Van
Couvering i in., 1981; Cavelier i in., 1981; Robert & Ken-
nett, 1997; Leszczyñski, 2000), co w pewnym stopniu
mog³o rzutowaæ na zmianê charakteru mikrofauny w anali-
zowanych basenach oraz, poprzez zmianê warunków wie-
trzenia w obszarach Ÿród³owych, równie¿ na zapis
litofacjalny. Na prze³omie eocenu i oligocenu, we wszystkich
zachowanych oceanach na globie (ryc. 4B), mia³o tak¿e miej-
sce wyraŸne obni¿enie poziomu CCD o ok. 1 km (van Andel,
1975; Cavelier i in., 1981), co, jeœli adekwatne do basenów
Karpat zewnêtrznych, obni¿a rangê kryterium CCD jako
przes³anki dowodz¹cej omawianego tu sp³ycenia.

Bardziej z³o¿ony scenariusz oligoceñskich zmian baty-
metrii zbiornika skolskiego wynika z badañ faun rybich,
przeprowadzonych przez Jerzmañsk¹ (1979) oraz Jerzmañsk¹
i Kotlarczyka (1979). Autorzy ci stwierdzili przes³anki,
œwiadcz¹ce ¿e po silnym sp³yceniu siê zbiornika Karpat fli-
szowych w najni¿szym oligocenie (do 200–300 m)
nast¹pi³o jego pog³êbianie w czasie oligocenu do g³êboko-
œci znacznie wiêkszych ni¿ 1000 m (ok. 2500 m). Alterna-
tywny scenariusz batymetryczny dla morawskiej czêœci
Karpat zewnêtrznych przedstawili Picha i Stranik (1999),
przyjmuj¹c ¿e w póŸnym eocenie i wczesnym oligocenie
nast¹pi³o pog³êbienie basenów.

Dla ostatniej fazy rozwoju basenu, obejmuj¹cej póŸny
oligocen–wczesny miocen, brak jednoznacznych
przes³anek, œwiadcz¹cych o zmianach g³êbokoœci zbiorni-
ka, co potwierdza obecnoœæ podobnych zespo³ów mikro-
fauny bentonicznej w ci¹gu ca³ego oligocenu. Przyjête
tutaj g³êbokoœci rzêdu 500–1000 m (ryc. 4C; wariant 3 na
ryc. 5) pozostaj¹ w zgodzie z danymi mikropaleontologicz-

nymi, wskazuj¹cymi na górny batia³ (Olszewska, 1984),
oraz z wykszta³ceniem facjalnym. S¹ one natomiast nieco
wy¿sze ni¿ wartoœci sugerowane przez Ksi¹¿kiewicza
(1975), wynosz¹ce ok. 200–500 m (ryc. 4C; wariant 2 na
ryc. 5; por. Stránik [W:] Rakús i in., 1989). Dopuszczalna
rozpiêtoœæ za³o¿eñ batymetrycznych dla okresu depozycji
warstw kroœnieñskich nie ma jednak istotnego wp³ywu na
krzywe subsydencji tektonicznej.

Przeprowadzona dyskusja uwidacznia, ¿e dotychcza-
sowe szacunki paleog³êbokoœci dla basenów sedymenta-
cyjnych Karpat zewnêtrznych s¹ ma³o precyzyjne. Tym
niemniej nieuwzglêdnienie poprawki batymetrycznej w
analizie subsydencji prowadzi do zupe³nie b³ednych wyni-
ków (por. ryc. 5). W przypadku odk³utych od pod³o¿a utwo-
rów Karpat zewnêtrznych znaczenie dla rezultatów analizy
subsydencji maj¹ nie tyle bezwzglêdne wartoœci paleobaty-
metrii, co jej relatywne zamiany w czasie. Ponadto, nie
licz¹c takich wyj¹tków jak warstwy godulskie, istebnia-
ñskie, magurskie czy kroœnieñskie, proporcje miêdzy przy-
rostem mi¹¿szoœci osadów w czasie a równoczesnymi
zmianami batymetrii powoduj¹, ¿e dla okreœlenia g³ównych
zdarzeñ tektonicznych w analizowanych basenach wystar-
czaj¹ce jest oparcie siê na jakoœciowych, nie iloœciowych
zmianach batymetrii. Te natomiast mo¿na uznaæ za rela-
tywnie ma³o kontrowersyjne.

Wyniki analizy subsydencji

Rezultatem przeprowadzonych analiz s¹ zrekonstru-
owane profile osadowego wype³nienia basenu oraz krzywe
subsydencji tektonicznej, obrazuj¹ce aktywnoœæ tekto-
niczn¹ pod³o¿a basenów. Dla celów korelacyjnych zesta-
wiono je w zbiorcze ryciny, osobno wzd³u¿ transektu przez
wschodni¹ (ryc. 6A) oraz œrodkow¹ i zachodni¹ czêœæ pol-
skich Karpat zewnêtrznych (ryc. 6B). Otrzymane krzywe
subsydencji tektonicznej s¹ w znacznym stopniu odzwier-
ciedleniem przyjêtych scenariuszy wzglêdnych zmian
batymetrycznych, zatem w œwietle przeprowadzonej
powy¿ej dyskusji otrzymane wyniki powinny byæ trakto-
wane jako pó³iloœciowe, b¹dŸ nawet jakoœciowe.

Zrekonstruowane mi¹¿szoœci rozpoznanej czêœci osa-
dowego wype³nienia analizowanych basenów s¹ zasadni-
czo zbie¿ne z wynikami innych autorów (por. Roure i in.,
1994; Kuœmierek, 1995; Nemèok i in., 2001). W przypadku
basenu skolskiego s¹ one relatywnie ma³o zmienne i
wahaj¹ siê w zakresie 3000–3800 m. Mi¹¿szoœæ pokrywy
osadowej strefy basenu, nale¿¹cej obecnie do jednostki
podœl¹skiej, w jednym analizowanym tu profilu wynosi
ponad 1100 m. W przypadku basenu œl¹skiego obserwuje
siê wyraŸn¹ lateraln¹ zmiennoœæ mi¹¿szoœci osadów w
zakresie od poni¿ej 3000 m do ponad 5000 m, zw³aszcza w
zachodniej czêœci basenu (S³omka, 1986, 1995). Pokrywa
osadowa reprezentowana w strefie przeddukielskiej (dolna
kreda–oligocen) siêga 2200 m.

Zakres mi¹¿szoœci górnokredowo-paleoceñskich,
eoceñskich i oligoceñskich utworów w basenie dukielskim
waha siê w zakresie 2300–3500 m. W obrêbie basenu
magurskiego obserwuje siê natomiast przyrost mi¹¿szoœci
synorogenicznych utworów paleogeñskich z pó³nocy ku
po³udniu. £¹czna mi¹¿szoœæ górnokredowej i paleoge-
ñskiej pokrywy osadowej basenu magurskiego mog³a
wynosiæ ok. 2300–2500 w jej pó³nocnej czêœci do
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3000–3500 m w czêœci po³udniowej. Mi¹¿szoœæ zachowa-
nych osadów fliszu podhalañskiego w pojedynczym, anali-
zowanym profilu (nr 22) wynosi ok. 3200 m. Tym
niemniej, przy uwzglêdnieniu erozji najm³odszych w pro-
filu osadów, pierwotna mi¹¿szoœæ osadowego wype³nienia
tego basenu mog³a byæ wiêksza nawet o 1000–3000 m
(por. Soták i in., 2001).

Rezultaty przeprowadzonych analiz wskazuj¹ na istot-
ne podobieñstwo w rozwoju subsydencji pomiêdzy
poszczególnymi basenami Karpat zewnêtrznych (ryc. 6).
Obserwowane s¹ trzy oddzielne etapy subsydencji oma-
wianych basenów, prawdopodobnie o odmiennych mecha-
nizmach je warunkuj¹cych. Rozdzielone s¹ one epizodami
tektonicznego wynoszenia, koreluj¹cymi siê z g³ównymi
fazami orogenicznymi Alp i Karpat. Otrzymane krzywe
subsydencji tektonicznej s¹ wyraŸnie odmienne od wyko-

nanych przez Kuœmierka (1995) oraz Nemèoka i in. (2001),
co wi¹¿e siê z tym, ¿e autorzy ci nie uwzglêdniali zmian
paleobatymetrii (por. ryc. 5), b¹dŸ przyjmowali inne jej
wartoœci, jak równie¿ nie uwzglêdniali mechanicznej kom-
pakcji.

Dla profili, które obejmuj¹ utwory ni¿szej dolnej kredy,
b¹dŸ najwy¿szej górnej jury, tj. niektórych profili z jedno-
stek œl¹skiej, podœl¹skiej oraz skolskiej, stwierdzono cha-
rakterystyczny rozwój subsydencji tektonicznej. Wyra¿a
siê on jej stopniowym wygasaniem od póŸnej jury, poprzez
wczesn¹ kredê, a¿ do pocz¹tku póŸnej kredy (ryc. 6).
Otrzymane krzywe póŸnojurajsko–wczesnokredowej sub-
sydencji tektonicznej zbli¿one s¹ swoim charakterem do
krzywych typowych dla fazy subsydencji termicznej (ther-

mal sag) basenów ekstensyjnych (por. np. McKenzie,
1978; Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).
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Ryc. 6. Krzywe subsydencji tektonicznej, obliczone z poprawk¹ batymetryczn¹ przyjmuj¹c¹ relatywnie du¿e g³êbokoœci poszczegól-
nych basenów (wariant 1 z ryc. 4; por. Koszarski & ¯ytko, 1965; Sikora, 1976), zestawione dla (A) zachodniej i œrodkowej czêœci oraz
(B) wschodniej czêœci polskich Karpat zewnêtrznych. Szarymi pasami w tle zaznaczono dwie fazy tektonicznego wynoszenia: póŸno-
kredow¹ oraz póŸnoeoceñsko–wczesnooligoceñsk¹
Fig. 6. Tectonic subsidence curves calculated with bathymetric correction assumption relatively high palaeowater depths (scenario 1
on Fig. 4; cf. Koszarski & ¯ytko, 1965; Sikora, 1976), compiled for (A) western and central part, as well as (B) eastern part of the
Polish Outer Carpathians. Strings shaded with grey colour in the background indicate two separate tectonic uplift events: the late Cre-
taceous one and the late Eocene–Early Oligocene one



Iloœciowe ró¿nice miêdzy poszczególnymi, mo¿liwymi
wariantami zmian batymetrycznych dla tego przedzia³u
czasu nie powoduj¹ zmian charakteru krzywych subsyden-
cji (por. ryc. 5), a zatem te¿ ró¿nic w ich genetycznej inter-
pretacji. Tym niemniej, przyjêcie w analizie subsydencji
zakresów paleobatymetrii wg Ksi¹¿kiewicza (1975) pro-
wadzi do wyników, sugeruj¹cych mo¿liwoœæ wystêpowa-
nia lokalnych zjawisk tektonicznych w kredzie. W obrêbie
jednostki magurskiej i dukielskiej nie rozpoznano utworów
górnej jury, a tak¿e utworów dolnej kredy (za wyj¹tkiem
albu w jednostce magurskiej; Malata, 2000). Z tego powo-
du analiza subsydencji nie wnosi nowych przes³anek do
dyskusji mechanizmów powstania basenu magurskiego i
dukielskiego.

W póŸnej kredzie, od turonu do mastrychtu, zale¿nie od
profilu, baseny Karpat zewnêtrznych ulega³y umiarkowa-
nemu, tektonicznemu wynoszeniu (ryc. 6). Zjawisko to
wyraŸniej zaznacza siê w basenach skolskim i œl¹skim,
natomiast dla basenów magurskiego i dukielskiego jest ono
mniej czytelne, co mo¿e jednak wi¹zaæ siê z brakiem star-
szego odcinka profilu, wobec którego zmianê mo¿na by
odnosiæ. PóŸnokredowe wynoszenie jest w niniejszej pracy
interpretowane jako przejaw zmiany re¿imu naprê¿eñ tek-
tonicznych w obrêbie p³yty pod³o¿a basenów na kompre-
syjne, co z kolei mo¿e mieæ Ÿród³o w czêœciowo
równoczesnych procesach orogenicznych w obrêbie Kar-
pat wewnêtrznych (por. np. Ksi¹¿kiewicz, 1972; Andrusov
i in., 1973; Sãndulescu, 1988; Maluski i in., 1993), ewentu-
alnie równie¿ w kolizyjnym charakterze kordyliery œl¹skiej
(Sãndulescu, 1988; por. Oszczypko, 1999).

Nale¿y podkreœliæ, ¿e w œwietle mo¿liwego zakresu
b³êdu oszacowañ paleobatymetrycznych wystêpowanie
wynoszenia tektonicznego w póŸnej kredzie oraz na
prze³omie kredy i trzeciorzêdu nie jest jednoznaczne.

Dotyczy to g³ównie zachodniej czêœci basenu œl¹skiego
(ryc. 5C), gdzie jeœli przyj¹æ relatywnie ma³e sp³ycenie, to
mo¿na je wyt³umaczyæ jako efekt nie tyle tektonicznego
wynoszenia, co przewagi akumulacji nad subsydencj¹ w
basenie. Lokalne impulsy subsydencji tektonicznej w póŸ-
nej kredzie w tej czêœci basenu mog³y mieæ miejsce w
szczególnoœci w czasie depozycji utworów warstw godul-
skich i inoceramowych.

WyraŸny nawrót b¹dŸ przyœpieszenie subsydencji tek-
tonicznej obserwowane jest od koñca póŸnej kredy b¹dŸ
paleocenu do póŸnego eocenu (ryc. 6). Jej rozmiary s¹
trudne do ustalenia, gdy¿ kontrola batymetryczna dla utwo-
rów tego wieku jest relatywnie s³aba (ryc. 5). Charaktery-
styczne jest, ¿e przekraczanie poziomu CCD, rzutuj¹ce na
wyniki backtrippingu, nie nast¹pi³o w poszczególnych base-
nach równoczeœnie: dno basenu œl¹skiego znalaz³o siê poni¿ej
CCD ju¿ w póŸnej kredzie, basenu skolskiego w pobli¿u gra-
nicy kreda/paleocen, wyniesienia zaœ podœl¹skiego dopiero
we wczesnym eocenie. Œwiadczyæ to mo¿e o zró¿nicowaniu
g³êbokoœci basenów.

Uzyskane wyniki sugeruj¹, ¿e w okresie od póŸnego
eocenu do wczesnego oligocenu nast¹pi³o gwa³towne
wynoszenie tektoniczne pod³o¿a basenów (ryc. 6). Wynika
to ze znacz¹cej redukcji g³êbokoœci zbiorników, przy rów-
noczesnej akumulacji niewielkiej mi¹¿szoœci osadów. Roz-
miary wynoszenia s¹ trudne do ustalenia, jednak siêgaæ
mog³y od oko³o tysi¹ca metrów, jeœli przyj¹æ scenariusz
batymetryczny wed³ug Ksi¹¿kiewicza (1975) do nawet kil-
ku tysiêcy metrów. Zjawisko to jest widoczne w obrêbie
basenów skolskiego, œl¹skiego, dukielskiego i magurskie-
go (ryc. 6) i mo¿e byæ korelowane z jedn¹ z faz aktywnoœci
tektonicznej w obrêbie europejskich alpidów (np. Toll-
mann, 1989; Dercourt i in., 1990). Odmienny jest
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Ryc. 7. Porównanie eoceñsko–oligoceñsko–mioceñskiej subsy-
dencji tektonicznej basenu podhalañskiego (nr 22) z równocze-
sn¹ subsydencj¹ basenów magurskiego (nr 8), œl¹skiego (nr 17),
skolskiego (nr 20) oraz p³yty przedpola karpackiego orogenu
(po³udniowy Ni¿ Polski; nr 23). Dyskusja w tekœcie
Fig. 7. Comparison of the Eocene–Oligocene–Miocene tectonic
subsidence of the Podhale Basin (part of the CCPB; No 22) with
contemporaneous subsidence of the Magura Basin (No 8), Sile-
sian Basin (No 17) and Skole Basin (No 20), as well as the fore-
land plate of the Carpathian orogen (southern Polish Lowlands;
No 23). See text for discussion
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Ryc. 8. Porównanie póŸnojurajskiej, kredowej i paleoceñskiej
subsydencji tektonicznej basenu œl¹skiego (nr 9, 10) i skolskiego
(nr 21) z równoczesn¹ subsydencj¹ po³udniowej domeny peryte-
tydzkiej (po³udniowy basen polski; nr 23). Dyskusja w tekœcie
Fig. 8. The Late Jurassic, Cretaceous and Paleocene tectonic
subsidence of the Silesian basin (No 9, 10) and Skole Basin (No
21) compared with contemporaneous subsidence of the southern
peri-Tethyan realm (Polish Basin; No 23). See text for discussion



natomiast ówczesny rozwój paleogeñskiego basenu œrodko-
wych Karpat, gdzie w œrodkowym i póŸnym eocenie oraz
wczesnym oligocenie (ryc. 7) jest obserwowane przyœpie-
szenie subsydencji (por. Nemèok i in., 1996; Soták i in.,
2001).

W póŸnym oligocenie i wczesnym miocenie mia³ miej-
sce ostatni epizod umiarkowanej subsydencji tektonicznej
basenów Karpat zewnêtrznych (ryc. 6). Obserwowany jest
on niezale¿nie od rozpatrywanych tu wariantów paleobaty-
metrycznych (ryc. 5). Zjawisko to stwierdzono zarówno w
basenach skolskim, œl¹skim, dukielskim, jak i magurskim.

Dyskusja modelu tektonicznej ewolucji basenów
osadowych Karpat zewnêtrznych

PóŸna jura–wczesna kreda–cenoman. Na podstawie
charakteru otrzymanych krzywych subsydencji (ryc. 6)
stwierdzono, ¿e rozwój basenów skolskiego i œl¹skiego na
prze³omie jury i kredy, we wczesnej kredzie oraz cenoma-
nie kontrolowany by³ przede wszystkim przez mechanizm
postryftowej subsydencji termicznej. W takim modelu osa-
dowe wype³nienie fazy synryftowej by³oby starsze ni¿ roz-
poznane dotychczas utwory Karpat zewnêtrznych,
najprawdopodobniej górnojurajskie (Pescatore & Œl¹czka,
1984; Poprawa & Malata, 1996, 2000).

Postulowany model znajduje potwierdzenie w
wykszta³ceniu facjalnym osadowego wype³nienia basenu.
Pod koniec jury, tj. w kimerydzie–tytonie, wystêpowa³ w
systemie basenów Karpat zewnêtrznych uk³ad lokalnych
depocentrów (np. cieszyñski basen fliszowy, bachowicka
strefa pelagicznej sedymentacji wêglanowej), kontra-
stuj¹cych ze strefami wyniesieñ, charakteryzuj¹cych siê
rozwojem facji wapieni typu sztramberskiego (strefa
ska³ek œl¹skich, w tym andrychowskich, strefa kruhelska,
strefa inwa³dzka oraz kordyliera œl¹ska) (Ksi¹¿kiewicz,
1960, 1962; Peszat, 1968; Nowak, 1973; Sikora, 1976).
Taki uk³ad facji mo¿e byæ t³umaczony synryftow¹ kontrol¹
topografii, prowadz¹c¹ do powstania rowów i grzbietów
(Olszewska & Wieczorek, 2001).

Natomiast utwory dolnej kredy i cenomanu, deponowane
w fazie postryftowej subsydencji termicznej, s¹ reprezentowa-
ne przez relatywnie ma³ych mi¹¿szoœci osady silikoklastycz-
nego fliszu o przewadze drobnych frakcji (np. piaskowce
grodziskie, warstwy lgockie) oraz przez utwory pelagiczne
o przewadze facji ciemnych ³upków (np. ³upki cieszyñskie
górne, ³upki wierzowski, ³upki spaskie, ³upki plamiste, war-
stwy radiolariowe i ³upki pstre) (np. Ksi¹¿kiewicz, 1956,
1962; Cieszkowski i in., 1985). Jak wynika z rozk³adu facji i
kierunków transportu materia³u detrytycznego dno basenu
œl¹skiego nie wykazywa³o równie¿ wiêkszych nierównoœci
(Koszarski & Œl¹czka, 1973). Ponadto barremie–albie, a
zw³aszcza w cenomanie nast¹pi³o os³abienie b¹dŸ zanik
dzia³alnoœci obszarów Ÿród³owych oraz ujednolicenie facji
osadowych (³upki pstre i warstwy radiolariowe) (np.
Ksi¹¿kiewicz, 1972; Koszarski, 1985) w ca³ym basenie Kar-
pat zewnêtrznych.

Ewentualne górnojurajskie utwory synryftowe repre-
zentowane by³yby przez gruboklastyczne facje. T³uma-
czy³oby to ich brak w obrêbie orogenu, gdy¿ z uwagi na
swoje wykszta³cenie litologiczne nie tworzy³yby one pre-
ferowanych powierzchni odk³uæ.

Model póŸnojurajskiego ryftowania potwierdzaj¹ rów-
nie¿ zmiany tempa depozycji utworów detrytycznych, któ-

re charakteryzuj¹ aktywnoœæ tektoniczn¹ w obszarach
Ÿród³owych. Dla wczesnej kredy i cenomanu basenów
skolskiego oraz œl¹skiego s¹ charakterystyczne zmniej-
szaj¹ce siê w czasie, a jednoczeœnie relatywnie niskie, tem-
pa depozycji (odpowiednio od 40–20 do 20–2 m/mln lat
oraz od 115–40 do 40–5 m/mln lat), choæ lokalnie s¹ obser-
wowane wyj¹tki, szczególnie w zachodniej czêœci basenu
œl¹skiego — np. warstwy lgockie i warstwy grodziskie: do
100 m/mln lat — (por. Pescatore & Œl¹czka, 1984; Popra-
wa & Malata, 1997, 2000; Nemèok i in., 2001). Jednak¿e
wiêksza czêœæ wczesnej kredy przypada na okres niskiego
poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988; Ross &
Ross, 1990), sprzyjaj¹cy ods³anianiu obszarów Ÿród³owych.
Wysnuæ mo¿na z tego wniosek, ¿e postryftowa subsydencja
termiczna obejmowa³a z czasem systematycznie coraz wiê-
kszy obszar, w tym obszary Ÿród³owe, co zasadniczo jest
zgodne z modelem basenu ryftowego (np. McKenzie, 1978;
Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).

Poœrednie przes³anki dla okreœlenia wieku ryftowania w
basenach Karpat zewnêtrznych wynikaj¹ z porównawczej
analizy ewolucji tektonicznej obszarów je otaczaj¹cych, tj.
po³udniowego sk³onu platformy europejskiej (ryc. 8) oraz
pó³nocnej czêœci wewnêtrznych Karpat. Dla basenu polskie-
go wykazano obecnoœæ póŸnojurajskiego, ekstensyjnego
zdarzenia tektonicznego (ryc. 8), którego intensywnoœæ
narasta³a ku po³udniowi (Dadlez i in., 1995; Poprawa,
1997). Ponadto w po³udniowej czêœci basenu polskiego
Kutek (1994) stwierdzi³ obecnoœæ struktur ekstensyjnych
powsta³ych w póŸnej jurze (por. Nemèok i in., 2001).
Powy¿sze przes³anki s¹ zgodne z sugesti¹, ¿e na polskim
odcinku po³udniowego sk³onu platformy europejskiej roz-
wija³ siê w póŸnej jurze (oksfordzie) pasywny ryft, gene-
tycznie zwi¹zany z tektonicznymi procesami w obrêbie
pó³nocnej czêœci Tetydy (Poprawa, 1997). Z kolei w obrê-
bie basenu pieniñskiego, którego utwory obecnie obrze¿aj¹
analizowany obszar od po³udnia, stwierdzono i¿ w oksfor-
dzie mia³a miejsce aktywnoœæ tektoniczna, wyra¿aj¹ca siê
siln¹ subsydencj¹ (Birkenmajer, 1986; Poprawa & Krobic-
ki, 1996). Wobec powy¿szego mo¿na wysnuæ wniosek, ¿e
równoczesnoœæ wspomnianych powy¿ej póŸnojurajskich
zdarzeñ tektonicznych z postulowan¹ tu faz¹ synryftow¹
basenów Karpat zewnêtrznych stanowi¹ dodatkow¹
przes³ankê, potwierdzaj¹c¹ omawiany model.

W dotychczas rozpoznanej polskiej czêœci jednostki
magurskiej i dukielskiej brak jest utworów górnej jury, a za
wyj¹tkiem albu, tak¿e utworów dolnej kredy (np. Koszar-
ski, 1985; Oszczypko, 1992). Z tego powodu dyskusja
mechanizmów powstania basenu magurskiego i dukiel-
skiego w oparciu o analizê subsydencji nie jest mo¿liwa.
Jednak, nie mo¿na wykluczyæ analogicznego mechanizmu
basenotwórczego jak w przypadku basenów skolskiego
czy œl¹skiego, tj. aktywnej ekstensyjnej w póŸnej jurze,
b¹dŸ w œrodkowej jurze (Oszczypko, 1998, 1999).

W basenie œl¹skim przejawy aktywnoœci synryftowej
mog³y kontynuowaæ siê we wczesnej kredzie oraz na
pocz¹tku póŸnej kredy. Sugeruje to obecnoœæ tektonicz-
nych rowów i grzbietów wieku walan¿yn-cenoman,
odtworzonych przez Nemèoka i in. (2001) w œrodkowej
czêœci polskich Karpat. Wprawdzie mi¹¿szoœæ osadowego
wype³nienia tych rowów jest relatywnie niewielka, jednak
autorzy ci wskazuj¹, ¿e mo¿e to byæ efektem wyg³odzenia
ówczesnego basenu. Dodatkowo, obecnoœæ w zachodniej
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czêœci jednostki œl¹skiej cieszynitów i limburgitów, dato-
wanych przez Luciñsk¹-Anczkiewicz i in. (2000) na bar-
rem oraz przez Grabowskiego i in. (2001) na walan¿yn–alb
(por. ryc. 6A), potwierdza ówczesny, ekstensyjny re¿im
tektoniczny (Gucwa & Wieser, 1985; Narêbski, 1990;
Hovorka & Spišak, 1993; Dostal & Owen, 1998; Ivan i in.,
1999; Oszczypko i in., 2002).

W prezentowanym tu ujêciu ekstensja we wczesnej
kredzie by³aby potomna w stosunku do póŸnojurajskiej i
stanowi³a by jedynie uzupe³niaj¹cy mechanizm subsyden-
cji w stosunku do subsydencji termicznej. Wczesnokredo-
wa ekstensja mog³a mieæ wiêksze znaczenie w zachodniej
czêœci basenu œl¹skiego, gdzie wyraŸniej obserwowane s¹
oboczne kontrasty mi¹¿szoœci utworów tego wieku. Jak to
argumentowano powy¿ej, ekstensja najprawdopodobniej
nie doprowadzi³a do oceanizacji skorupy w pod³o¿u oma-
wianych basenów.

Charakterystyczne jest, i¿ pocz¹tkowy etap rozwoju
basenów Karpat zewnêtrznych (póŸna jura–berias) zacho-
dzi³ w przybli¿eniu równoczeœnie z pierwsz¹ faz¹ kolizji w
systemie karpackim, tj. z neokimeryjsk¹ subdukcj¹ oceanu
Melita (np. Misik, & Marschalko, 1988; Rakus i in., 1989
oraz z wynoszeniem tektonicznym w basenie pieniñskim
s.l. (Poprawa & Krobicki, 1996). Mo¿na jednak wnosiæ, ¿e
na prze³omie jury i kredy pozycja paleogeograficzna oma-
wianych basenów w stosunku do ówczesnej strefy kolizji
by³a na tyle odleg³a, ¿e proces ten nie rzutowa³ w istotnym
stopniu na ewolucjê tektoniczn¹ basenów Karpat zewnêtrz-
nych. Podobnie t³umaczyæ mo¿na brak bezpoœrednich prze-
jawów w rozwoju omawianych basenów kolejnej fazy
kolizji w barremie–albie, zwi¹zanej z subdukcj¹ oceanicznej
b¹dŸ zoceanizowanej skorupy penniñskiej oraz pieniñskiej
(np. Mišík & Marschalko, 1988; Sãndulescu, 1988; Rakús i
in., 1989; Dercourt i in., 1990; Picha & Str<nik, 1999).

Turon–kampan (–mastrycht; –paleocen). Wyniki prze-
prowadzonych analiz wskazuj¹, ¿e w póŸnej kredzie base-
ny skolski i œl¹ski ulega³y tektonicznemu wynoszeniu o
ograniczonych rozmiarach (ryc. 6). Pierwsze przejawy zja-
wisk tektonicznych z nim zwi¹zanych mo¿na datowaæ na
granicê cenoman/turon (Kotlarczyk, 1978; Nemèok i in.,
2001; Machaniec, 2002), natomiast jego nasilenie obser-
wowane jest w okresie od santonu/kampanu do mastrychtu
b¹dŸ paleocenu. Równoczeœnie dochodzi³o do tektonicz-
nego zró¿nicowania topografii dna zbiornika, co wyra¿a
siê m.in. inwersj¹ wczesnokredowych struktur ekstensyj-
nych oraz lokaln¹ erozj¹ niewielkich rozmiarów, udoku-
mentowanymi przez Nemèoka i in. (2001) w œrodkowej
czêœci polskich Karpat zewnêtrznych.

Proces tektonicznego wynoszenia obejmowa³ równie¿
obszary Ÿród³owe analizowanych basenów, szczególnie
kordylierê œl¹sk¹ (np. Unrug, 1968; S³omka, 1995; Strze-
boñski, 2001) oraz pó³nocne obrze¿enie systemu basenów
Karpa zewnêtrznych (np. Geroch i in., 1979), co wyra¿a siê
powszechnym, wyraŸnym wzrostem tempa depozycji (por.
Pescatore & Œl¹czka, 1984; Bromowicz, 1992; Poprawa &
Malata, 1997, 2000; Nemèok i in., 2001). W basenie skol-
skim w póŸnej kredzie przewa¿aj¹ tempa depozycji w
zakresie 25–55 m/mln lat, zaœ w basenie œl¹skim 50–100
m/mln lat, z lokalnymi wyj¹tkami (np. warstwy godulskie
w zachodniej czêœci basenu — 105–360 m/mln lat oraz
warstwy istebniañskie w œrodkowej czêœci basenu —
100–190 m/mln lat). W basenie dukielskim i magurskim

póŸnokredowe tempo depozycji zawiera siê zwykle w
zakresie odpowiednio 20–75 m/mln lat oraz 25–100 m/mln
lat. Równoczesnoœæ omawianego zjawiska z podniesie-
niem poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988;
Ross & Ross, 1990) wyklucza eustatyczny mechanizm
uaktywnienia obszarów Ÿród³owych.

Wynoszenie w obszarach Ÿród³owych znajduje swój
wyraz w silnym zró¿nicowaniu facjalnym pomiêdzy suk-
cesjami poszczególnych jednostek w okresie od turonu do
eocenu. Skutkowa³o ono równie¿, pocz¹wszy od turonu,
powrotem sedymentacji fliszowej w basenach skolskim i
œl¹skim. Deponowane by³y wówczas g³êbokomorskie osa-
dy silikoklastyczne o znacznych mi¹¿szoœciach (warstwy
godulskie, istebniañskie i inoceramowe), czêœciowo gru-
boklastyczne, zw³aszcza w sukcesji œl¹skiej (np. Unrug,
1963, 1968; Kotlarczyk, 1978; Koszarski, 1985; S³omka,
1995; Strzeboñski, 2001).

Gwa³towne wynoszenie w póŸnej kredzie i paleocenie
kordyliery œl¹skiej (po³udniowoœl¹skiego obszaru
Ÿród³owego), wed³ug Sãndulescu (1988) stanowi¹cej
przed³u¿enie morfologicznego wyniesienia œrodkowych i
zewnêtrzne dacydów, prawdopodobnie zachodzi³o w
re¿imie kompresyjnym. Przemawia za tym zarówno bar-
dzo wysokie tempo wynoszenia (np. por. Unrug, 1968;
Pescatore & Œl¹czka, 1984), charakterystyka sedymentolo-
giczna i petrograficzna materia³u detrytycznego (np.
Ksi¹¿kiewicz, 1962, 1972; Unrug, 1963, 1968; S³omka,
1995; Strzeboñski, 2001), obecnoœæ w redeponowanym
materiale starszych utworów fliszowych (np. Nowak,
1962; Unrug, 1968), jak zachodz¹ce wówczas w europej-
skich alpidach procesy orogeniczne, kontroluj¹ce ówcze-
sny re¿im tektoniczny systemu orogen–przedpole (np.
Mišík & Marschalko, 1988; Sãndulescu, 1988; Rakús i in.,
1989; Dercourt i in., 1990; Ziegler i in., 1995; Golonka i
in., 2000). Mo¿liwe jest zatem, ¿e w rozwoju lokalnych
depocentrów proksymalnych utworów warstw godulskich
i istebniañskich udzia³ mia³o równie¿ tektoniczne
obci¹¿enie i fleksuralne uginanie p³yty pod³o¿a po³udnio-
wej czêœci basenu œl¹skiego przez odk³uwane i wynoszone
elementy strukturalne, sk³adaj¹ce siê na kordylierê œl¹sk¹.
Wymaga to przyjêcia, oprócz sk³adowej wertykalnej (np.
Unrug, 1968), równie¿ istotnej lateralnej sk³adowej trans-
portu tektonicznego, prowadz¹cego do wypiêtrzania
po³udniowoœl¹skiego obszaru Ÿród³owego.

W odniesieniu do basenu magurskiego tektoniczne
wynoszenie w póŸnej kredzie, choæ niewykluczone (por.
Rakús i in., 1989), jest jednak trudniejsze do udokumento-
wania. Wi¹¿e siê to z brakiem rozpoznania wczesnokredo-
wego etapu rozwoju basenu, który stanowi³by punkt
odniesienia dla rekonstrukcji ewentualnego wynoszenia w
póŸnej kredzie. Jednak w cenomanie–santonie nadal domi-
nowa³a g³êbokowodna sedymentacja hemipelagiczna
reprezentowana przez ³upki pstre formacji z Malinowej
(Malata & Oszczypko, 1990; Oszczypko, 1992),
œwiadcz¹ca o braku podwy¿szonej aktywnoœæ obszarów
Ÿród³owych. Pocz¹tek sedymentacji turbidytowej w posta-
ci cienko³awicowego fliszu z wapieniami turbidytowymi
(warstwy z Kaniny) mia³ w tym basenie miejsce dopiero w
kampanie, po czym w mastrychcie i paleocenie nast¹pi³a
sedymentacja grubookruchowa piaskowców ze Szczawiny
oraz warstw inoceramowych (Cieszkowski i in., 1989).
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Wynoszenie (inwersja?) basenów Karpat zewnêtrz-
nych w póŸnej kredzie bezpoœrednio poprzedza (wariant 3
na ryc. 5), b¹dŸ jest czêœciowo równoczesne (warianty 2 i 4
na ryc. 5) z inicjaln¹ faz¹ kompresji oraz inwersji basenów
sedymentacyjnych na przedpolu alpidów europejskich
(por. np. Ziegler i in., 1995), w tym bruzdy œródpolskiej
(ryc. 8; por. np. Dadlez i in., 1995; Poprawa, 1997;
Œwidrowska & Hakenberg, 1999; Krzywiec, 2002). Jedno-
czeœnie mo¿na je korelowaæ z przejawami kompresji, a
nastêpnie z postêpuj¹cymi fa³dowaniami i nasuniêciami w
wewnêtrznych Karpatach (por. np. Ksi¹¿kiewicz, 1972;
Andrusov i in., 1973; Sãndulescu, 1988; Maluski i in.,
1993). Wydaje siê zatem prawdopodobne, i¿ wynoszenie w
obrêbie omawianych basenów wi¹¿e siê ze zmian¹ re¿imu
tektonicznego na kompresyjny oraz stanowi element syno-
rogenicznych deformacji systemu perytetydzkich i tetydz-
kich basenów na przedpolu wewnêtrznych Karpat i Alp
(np. Ziegler i in., 1995; Poprawa, 1997; Golonka i in.,
2000; Krzywiec, 2002).

Kampan (mastrycht–, paleocen–)–wczesny miocen. Pod
koniec póŸnej kredy nast¹pi³ nawrót relatywnie powolnej
subsydencji, zarówno w basenach skolskim i œl¹skim, jak
równie¿ w magurskim i dukielskim (ryc. 6). Ówczesny roz-
wój omawianych basenów interpretowano w kategoriach
inicjalnego basenu przedgórskiego (Winkler & Œl¹czka,
1992, 1994; Roure i in., 1993; Roca i in., 1995; Picha &
Str<nik, 1999; Nemèok i in., 2001). Jako mechanizm sub-
sydencji wskazaæ mo¿na fleksuralne uginanie pod³o¿a
omawianych basenów, bêd¹ce wypadkowym efektem
oddzia³ywania si³ zwi¹zanych z procesem subdukcji oraz
obci¹¿enia p³yty przez rozwijaj¹c¹ siê pryzmê akrecyjn¹.

Model fleksuralnego ugiêcia p³yty t³umaczy równocze-
sne uaktywnienie obszaru Ÿród³owego le¿¹cego na
po³udnie od basenu magurskiego (Oszczypko, 1992,
1998), obni¿enie po³udniowej czêœci basenu magurskiego
oraz póŸniejsz¹ migracjê strefy maksymalnej subsydencji
ku pó³nocy (Bromowicz, 1992), a tak¿e zmniejszenie
aktywnoœci miêdzybasenowych obszarów Ÿród³owych
(kordylier) (Ksi¹¿kiewicz, 1962, 1972). Zanik aktywnoœci
kordylier wyra¿a³ siê ujednoliceniem facjalnym w obrêbie
basenów skolskiego, œl¹skiego i dukielskiego pocz¹wszy
od wczesnego eocenu, prowadz¹cym do depozycji w
warunkach g³êbokomorskiego, wyg³odnia³ego basenu
³upków pstrych z wyraŸnym epizodem sedymentacji fli-
szowej w g³êbszych czêœciach basenów (warstwy hierogli-
fowe). O zmniejszeniu aktywnoœci obszarów Ÿród³owych
œwiadczy równie¿ wyraŸny spadek tempa depozycji w tych
basenach w eocenie–wczesnym oligocenie, którego warto-
œci mieszcz¹ siê najczêœciej w zakresie 10–30 m/mln lat,
przy licznych wyj¹tkach, zw³aszcza w basenie dukielskim
(por. Pescatore & Œl¹czka, 1984; Poprawa & Malata, 1997,
2000; Nemèok i in., 2001).

Zjawisku inicjalnego fleksuralnego ugiêcia p³yty w
eocenie powinno towarzyszyæ nasilenie procesów oroge-
nicznych tego wieku. O ich wystêpowaniu œwiadczy cha-
rakter osadowego wype³nienia basenu. Pocz¹wszy od
wczesnego eocenu rozpocz¹³ siê proces bardzo gwa³tow-
nej, synorogenicznej dostawy materia³u do po³udniowej
czêœci tego basenu (piaskowce magurskie) (Oszczypko,
1992, 1998; Bromowicz, 1992; Œwierczewska & Tokarski,
1998; Nemèok i in., 2001). Tempo depozycji tych utworów
we wczesnym eocenie, w wenêtrznej czêœæ basenu magur-

skiego, siêga³o 200–400 m/mln lat, w póŸnym zaœ eocenie
w zewnêtrznej czêœæ basenu magurskiego siêga³o nawet
300–500 m/mln lat (por. Pescatore & Œl¹czka, 1984;
Poprawa & Malata, 1997, 2000), co œwiadczy o intensyw-
nym wynoszeniu obszarów Ÿród³owych. Rozpocz¹³ siê
wówczas proces formowania pryzmy akrecyjnej i jej pro-
gradacji ku pó³nocy (Birkenmajer & Oszczypko, 1989;
Oszczypko, 1992; Bromowicz, 1992; Picha & Str<nik,
1999). Ten typ depozycji diachronicznie obejmowa³
poszczególne strefy basenu magurskiego i dukielskiego w
eocenie, a nastêpnie basenu œl¹skiego i skolskiego w oligo-
cenie i miocenie. Obecnoœæ eoceñskich procesów oroge-
nicznych potwierdza równiez wystêpowanie stuktur
kompresyjnych tego wieku, stwierdzonych przez Œwier-
czewsk¹ i Tokarskiego (1998), a tak¿e obecnoœæ w spektrum
detrytycznych minera³ów ciê¿kich spinelu chromowego,
wskazuj¹ca na ówczesn¹ ekshumacjê skorupy oceanicznej,
obdukowanej w kredzie, lokowanej pomiêdzy basenem pie-
niñskim s.l. a pó³nocnym sk³onem Apulii (domena subtatri-
kum) (Mišík & Marschalko, 1988; Winkler & Œl¹czka,
1992, 1994).

W basenie magurskim, w przeciwieñstwie do œl¹skiego
i skolskiego, eocen by³ okresem maksymalnego zró¿nicowa-
nia warunków sedymentacyjnych. Powsta³e w eoceñskim
basenie magurskim wyraŸne, oboczne zmiany facjalne od
piaskowców magurskich, przez cienko³awicowy flisz lito-
facji beloweskiej, a¿ do hemipelagicznych ³upków pstrych
(Birkenmajer & Oszczypko, 1989; Oszczypko, 1992; Bro-
mowicz, 1992) sugeruj¹, ¿e subsydencja w dystalnej czêœci
basenu, podobnie jak w basenie œl¹skim i skolskim, nie
by³a kompensowana depozycj¹, co pozwala sugerowaæ sta-
dium wyg³odnia³ego basenu przedgórskiego.

Na prze³omie eocenu i oligocenu baseny Karpat zew-
nêtrznych (ryc. 6) uleg³y gwa³townemu i intensywnemu,
tektonicznemu wynoszeniu (porównaj odmienn¹ argumen-
tacjê Leszczyñskiego, 2000). Proces ten koreluje siê z
jedn¹ z faz wzmo¿onej aktywnoœci tektonicznej w obrêbie
Alpidów europejskich (np. Tollmann, 1989; Dercourt i in.,
1990). Mo¿na zatem wnosiæ, ¿e jest on zdeterminowany
przez regionaln¹ kompresjê. OddŸwiêk tego zjawiska w
wykszta³ceniu facjalnym jest doœæ z³o¿ony. Pocz¹tkowo
proces ten doprowadzi³ do odciêcia basenu fliszowego od
oceanu œwiatowego (np. Cavelier i in., 1981; Van Couver-
ing i in., 1981; Oszczypko-Clowes, 2001), ograniczenia
cyrkulacji pr¹dów, a w efekcie do pojawienia siê warun-
ków redukcyjnych, sedymentacji ciemnych ³upków bitu-
micznych warstw menilitowych (np. Jerzmañska &
Kotlarczyk, 1968; Gucwa & Œl¹czka, 1972; Kuœmierek,
1995; Picha & Str<nik, 1999) oraz przetrwania jedynie naj-
bardziej oportunistycznej mikrofauny (np. Olszewska,
1984). Pojawia³y siê wówczas osady sp³ywów oraz olisto-
lity z materia³em p³ytkowodnym pochodz¹cym z niszczo-
nych podczas wynoszenia i wynurzania brzegów basenu
(np. warstwy popielskie w jednostce skolskiej). Równo-
czeœnie, pomimo depozycji utworów w przewadze drobno-
klastycznych, nast¹pi³ wyraŸny wzrost tempa depozycji. W
basenie œl¹skim wynosi³o ono oko³o 15–95 m/mln lat, w
basenie zaœ skolskim nawet do 100–120 m/mln lat.

Aktywnoœæ tektoniczna, której wyrazem jest wynosze-
nie na prze³omie eocenu i oligocenu, znajduje swój wyraz
w architekturze wype³nienia basenu. Zdaniem niektórych
autorów (Enfield i in., 1998; Nemèok i in., 2001) na przejœ-
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ciu od warstw hieroglifowych i ich obocznych odpowied-
ników do warstw menilitowych obserwuje siê bowiem
liczne drobne niezgodnoœci, a lokalnie równie¿ erozjê.
Ponadto w jednostce magurskiej rozpocz¹³ siê proces for-
mowania p³aszczowiny (np. Kováè i in., 1993; Leszczy-
ñski & Malik, 1996; Œwierczewska & Tokarski, 1998), w
jednostce dukielskiej zaœ stwierdzono fa³dy w morfologii
dna (¯ytko, 1977) oraz inicjalne nasuniêcia (Cieszkowski i
in., 1985) tego wieku. Do skutków zasadniczej przebudo-
wy basenów Karpat zewnêtrznych, zachodz¹cej na
prze³omie eocenu i oligocenu, zaliczyæ mo¿na tak¿e zmia-
nê generalnego uk³adu kierunków transportu osadów w
obrêbie basenów œl¹skiego i skolskiego (np. Ksi¹¿kiewicz,
1962) oraz tektoniczne uaktywnienie pó³nocnego Ÿród³a
alimentacyjnego basenu magurskiego (Bromowicz, 1992).
Efektem kontynuuj¹cego siê wynoszenia jest dostarczanie w
oligocenie i wczesnym miocenie do osadów warstw kro-
œnieñskich egzotyków nieomal równowiekowych (warstwy
kroœnieñskie), b¹dŸ starszych (warstwy menilitowe, isteb-
niañskie i godulskie), utworów fliszowych (np. Skulich,
1996), erodowanych z topograficznie wyniesionych partii
jednostki œl¹skiej w obrêbie formuj¹cego siê orogenu.

W bardziej wewnêtrznej strefie systemu orogeniczne-
go, tj. w obrêbie paleogeñskiego basenu Karpat central-
nych, w tym w basenie podhalañskim, uwagê zwraca
odmienny rozwój subsydencji. W œrodkowym i póŸnym
eocenie oraz wczesnym oligocenie (ryc. 7) mia³y miejsce
wyraŸne przyœpieszenie subsydencji (por. Nemèok i in.,
1996) oraz rozwój struktur ekstensyjnch (Soták i in., 2001).
Równoczeœnie trwa³a intensywna dostawa osadu do base-
nu, którego tempa depozycji siêgaj¹ wówczas 370–400
m/mln lat, co œwiadczy o du¿ej, tektonicznej aktywnoœci
obszarów Ÿród³owych.

Ówczesny rozwój basenu paleogeñskiego wi¹zany jest
z aktywnym brzegiem Karpat wewnêtrznych w strefie sub-
dukcji (Nemèok i in., 1996) i odnoszony jest do modelu
basenów przed³ukowych (Tari i in., 1993; Soták i in.,
2001). Zatem obserwowane ró¿nice w rozwoju subsyden-
cji i re¿imie tektonicznym basenów Karpat zewnêtrznych i
basenu paleogeñskiego na prze³omie eocenu i oligocenu
nie stanowi¹ sprzecznoœci, lecz s¹ wyrazem odmiennej
pozycji tych obszarów w obrêbie karpackiej strefy kolizji.

Rozwój basenów Karpat zewnêtrznych na prze³omie
eocenu i oligocenu znajduje subtelny oddŸwiêk równie¿ na
platformie europejskiej, w tym na Ni¿u Polskim (np.
Poprawa, 1997). O ile we wczesnym eocenie kszta³t
szcz¹tkowych depocentrów nawi¹zywa³ jeszcze do uk³adu
wa³u œrodpolskiego oraz niecek (NW–SE), to pocz¹wszy
od oligocenu zmienia siê on na W–E z rozbudowanym
wa³em metakarpackim, co w odniesieniu do szerszej skali
wi¹zane mo¿e byæ z fa³dowaniem litosfery Euroazji w
wyniku kompresji, maj¹cej swe Ÿród³o w kolizji w strefie
alpidów (por. Cloetingh i in., 1999). Charakterystyczny
jest jednak kontrast w rozwoju subsydencji miêdzy
pó³nocn¹ czeœci¹ Tetydy, gdzie jest obserwowane b¹dŸ
gwa³towne wynoszenie, b¹dŸ intensywna subsydencja, a
po³udniow¹ czêœci¹ Perytetydzk¹, cechuj¹c¹ nieomal
ca³kowitym zamarciem basenotwórczych procesów tekto-
nicznych (ryc. 7).

W ostatniej fazie rozwoju basenów Karpat zewnêtrz-
nych, tj. od wczesnego (miejscami póŸnego) oligocenu do
wczesnego miocenu, obserwowana jest umiarkowana sub-

sydencja (ryc. 6). W tym czasie, w analizowanych base-
nach dosz³o do ujednolicenia sedymentacji oraz depono-
wane by³y du¿ych mi¹¿szoœci serie piaskowcowe
(piaskowce magurskie facji glaukonitowej z W¹tkowej,
warstwy kroœnieñskie dolne), stanowi¹ce kontynuacjê
synorogenicznej sedymentacji, rozpoczêtej w basenie
magurskim we wczesnym eocenie (Oszczypko, 1992,
1998; Kuœmierek, 1995; Poprawa & Malata, 1997, 2000;
Nemèok i in., 2001).

Pocz¹tek synorogenicznej depozycji w basenach magur-
skim, dukielskim, œl¹skim i skolskim by³ diachroniczny,
przesuwaj¹c siê w czasie ku coraz bardziej zewnêtrznym
strefom. Uwzglêdniaj¹c po³o¿on¹ dalej ku po³udniowi jed-
nostkê Grajcarka, tego typu sedymentacja w postaci utwo-
rów formacji z Jarmuty mog³a rozpocz¹æ siê ju¿
mastrychcie–wczesnym paleocenie (Winkler & Œl¹czka,
1994).

Synorogeniczna sedymentacja utworów warstw kro-
œnieñskich jest charakteryzowana przez bardzo wysokie
tempo depozycji. Jej wartoœæ dla basenu skolskiego waha
siê w zakresie 200–315 m/mln lat, dla basenu zaœ œl¹skiego
i dukielskiego siêgaj¹ 350–600 m/mln lat (por. Pescatore &
Œl¹czka, 1984; Kuœmierek, 1995, Poprawa & Malata,
1997, 2000); zatem jest zbli¿ona, b¹dŸ wy¿sza od wartoœci
wyliczonych dla eoceñskich piaskowców magurskich.
Œwiadczy to o intensywnym, tektonicznym wynoszeniu i
gwa³townej erozji obszarów Ÿród³owych w bardziej wew-
nêtrznych strefach orogenu.

Znacz¹cy udzia³ w subsydencji basenu w póŸnym oli-
gocenie i wczesnym miocenie móg³ mieæ mechanizm tek-
tonicznego obci¹¿enia i fleksuralnego uginania p³yty przez
deformowane utwory pryzmy akrecyjnej. Interpretacji
takiej sprzyja zanik aktywnoœci obszarów Ÿród³owych w
strefach pomiêdzy poszczególnymi basenami (kordylier).
WyraŸne sp³ycenie œrodowiska depozycyjnego przy bar-
dzo wysokim tempie sedymentacji znamionuje, i¿ po eoce-
ñskiej fazie fleksuralnego basenu wyg³odnia³ego przeszed³
on w fazê kompensacji subsydencji przez depozycjê, prze-
jœciow¹ do etapu pryzmy kontynentalnej.

Sugerowane przez Enfielda i in. (1998), Picha i
Str<nika (1999) oraz Nemèoka i in. (2001) niezgodnoœci i
dyskordancje w sp¹gu warstw kroœnieñskich stwarzaj¹
sugestiê, i¿ niektóre depocentra tych utworów mog³y mieæ
charakter basenów niesionych (piggy-back). Model basenu
niesionego mo¿e mieæ zastosowanie w szczególnoœci do
basenu magurskiego w czasie depozycji utworów warstw
malcowskich i z Zawady (Oszczypko & Oszczypko-Clo-
wes, 2002). Pozwala³ by on t³umaczyæ ich, w uproszczeniu,
zgodny kontakt z utworami podœcielaj¹cymi oraz brak
wystêpowania tych utworów w zewnêtrznej strefie basenu.

Uwagi ogólne. Rozwój basenów Karpat zewnêtrznych
zakoñczy³y intensywne fa³dowania i ruchy nasuwcze, któ-
re w basenie magurskim mog³y rozpocz¹æ siê ju¿ od eoce-
nu (Œwierczewska & Tokarski, 1998), b¹dŸ œrodkowego i
póŸnego oligocenu, a dalej ku pó³nocy osi¹gnê³y kulmina-
cjê w œrodkowym miocenie (np. Ksi¹¿kiewicz, 1972;
Kotlarczyk, 1985, 1988; Œl¹czka, 1996; Decker i in.,
1997). Dyskutowana powy¿ej mo¿liwoœæ powstania base-
nów Karpat zewnêtrznych, jako ryftowych, ma implikacje
dla przebiegu procesów orogenicznych. W pierwszej fazie
orogenezy nale¿y oczekiwaæ bowiem strukturalnej inwer-
sji na pierwotnych uskokach ekstensyjnych, zw³aszcza
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zapadaj¹cych ku S b¹dŸ SW, w zaawansowanym stadium
kontynuj¹cej siê w postaci incjalnych powierzchni
odk³uæ.W takim ujêciu rozwój strefy orogenicznej Karpat
zewnêtrznych mo¿na by okreœliæ jako ewolucjê pasa
nasuwczo-fa³dowego od eoceñsko–wczesnooligoceñskie-
go stadium zakorzenionego (thick skinned) do mioceñskie-
go stadium naskórkowego (thin-skinned) (np. Roure i in.,
1993; Roca i in., 1995).

Analiza porównawcza ewolucji basenów domeny
pó³nocnotetydzkiej oraz perytetydzkiej potwierdza koncep-
cjê Zieglera i in. (1995), stwierdzaj¹c¹ i¿ charakter deforma-
cji przedpola alpidów, tj. p³yty europejskiej, pod wp³ywem
procesów orogenicznych w domenie tetydzkiej ewoluowa³
od czystego œcinania (pure shear) w póŸnej kredzie i na
pocz¹tku trzeciorzêdu do prostego œcinania (simple shear)
na prze³omie eocenu i oligocenu, a tak¿e w miocenie.

Odnosz¹c otrzymane wyniki do szerszego, ponadregio-
nalnego t³a nale¿y zwróciæ uwagê na wzmo¿on¹ intensyw-
noœæ procesów tektonicznych w póŸnym eocenie i na
pocz¹tku oligocenu w Alpidach. W basenach Karpat zew-
nêtrznych zachodzi wówczas gwa³towne wynoszenie (ryc.
6), które jest w jednostce magurskiej równoczesne z
pocz¹tkiem tworzenia siê p³aszczowiny (np. Kováè i in.,
1993; Leszczyñski & Malik, 1996; Œwierczewska & Tokar-
ski, 1998). W obrêbie paleogeñskiego basenu Karpat
œrodkowych (basen przed³ukowy) ma wówczas miejsce
wyraŸne przyœpieszenie subsydencji (ryc. 7; por. Nemèok i
in., 1996; Soták i in., 2001), po czym dalej ku po³udniu, tj.
w paleogeñskim basenie wêgierskim (fleksuralny basen
typu retroarc), stwierdza siê ówczesny epizod synkolizyj-
nego wynoszenia w re¿imie kompresyjnym, wyra¿onego
b¹dŸ redukcj¹ batymetrii (subbaseny Buda i Bükk), b¹dŸ
erozj¹ (subbasen Bakony) (por. Tari i in., 1993). W tym
czasie nast¹pi³a równie¿ generalna separacja basenu Eopa-
ratetydy od systemu œródziemnomorskiego (np. Tari i in.,
1993). Natomiast we wschodniej czêœci orogenu alpejskie-
go ma wówczas miejsce faza orogeniczna, o charakterze
kolizji kontynent–kontynent (np. Tollmann, 1989; Derco-
urt i in., 1990) oraz nastêpuje zasadnicza zmiana kier-
unków g³ównych deformacji (Persson & Decker, 1997),
zaœ na przedpolu orogenu gwa³townej subsydencji ulega
basen alpejskiej molasy przedgórskiej (np. Wagner, 1996).
Pozwala to rozszerzyæ o prze³om eocenu i oligocenu tezê,
postawion¹ przez np. Royden (1993) i Behrmanna i in.
(2000) w odniesieniu do mioceñskiej fazy kolizji, o silnych
powi¹zaniach geodynamicznych w obrêbie systemu alpej-
sko-karpacko-panoñskiego (por. Tari i in., 1993).

Istotnym zagadnieniem, rzutuj¹cym na interpretacjê
otrzymanych wyników, jest pozycja paleogeograficzna
basenu magurskiego w stosunku do basenów dukielskiego,
œl¹skiego oraz skolskiego. Na podstawie ró¿nic w straty-
graficznej pozycji g³ównej powierzchni odk³ucia oraz
ró¿nic w stopniu deformacji Nemèok i in. (2001) zasugero-
wali, ¿e utwory jednostki magurskiej zosta³y tektonicznie
przetransportowane wzglêdem pozosta³ych jednostek Kar-
pat zewnêtrznych na prze³omie oligocenu i miocenu. W tej
koncepcji basen magurski lokowany by³by pierwotnie na
obrze¿eniu domeny wschodnioalpejskiej.

Jednak¿e, jak dowodzi Behrmann i in. (2000) dla
wschodnich polskich i s³owackich Karpat zewnêtrznych,
odk³ucie utworów jednostki magurskiej i dukielskiej
nast¹pi³o wzd³u¿ jednej powierzchni. Ponadto, poza obsza-
rem Polski powierzchnia g³ównego odk³ucia w jednostki
magurskiej lokalnie wystêpuje w obrêbie utworów dolnej
kredy, b¹dŸ nawet jury (np. Mišik[W:] Rakús i in., 1989).

Jednoczeœnie, w profilu jednostek przedmagurskiej i
dukielskiej utwory górnej kredy i dolnego paleogenu
wykazuj¹ zwi¹zki ze stref¹ magursk¹, zaœ utwory najwy¿-
szego eocenu, oligocenu i dolnego miocenu, tj. kompleks
menilitowo-kroœnieñski, s¹ wyraŸnie powi¹zane ze stref¹
œl¹sk¹ i skolsk¹ (np. Unrug, 1968; Cieszkowski i in., 1985).
Jest to szczególnie dobrze wyra¿one przez utwory lokalnej
litofacji piaskowców z Mszanki najni¿szego oligocenu,
wystêpuj¹ce w po³udniowej czêœci jednostki œl¹skiej oraz
pó³nocnej czêœci jednostki dukielskiej (Œl¹czka, 1971).
Oprócz kompleksu menilitowo-kroœnieñskiego powy¿szy
wniosek dotyczyæ mo¿e równie¿ œrodkowoeoceñskich pia-
skowców z Przybyszowa, wystêpuj¹cych w jednostce dukiel-
skiej, bowiem utwory analogicznej litofacji Œl¹czka (1968)
stwierdzi³ w strefie przeddukielskiej. Tak¿e wspó³wystêpo-
wanie w pó³nocnej czêœci jednostki magurskiej oraz w jedno-
stce œl¹skiej litofacji piaskowców ciê¿kowickich mo¿e
stanowiæ przes³ankê potwierdzaj¹c¹ powy¿szy wniosek.

Dodatkowo analizy charakteru materia³u detrytyczne-
go dostarczanego od po³udnia do basenu œl¹skiego i od
pó³nocy do basenu magurskiego (np. Unrug, 1968; Win-
kler & Œl¹czka, 1992, 1994; Bromowicz, 1992), wskazuj¹ce
na uwspólnianie obszarów Ÿród³owych, nie sprzyjaj¹
znacz¹cej paleogeograficznej separacji basenu magurskiego
i œl¹skiego. Podobne przes³anki wynikaj¹ z obecnoœci w
morawskiej czêœci Karpat zewnêtrznych podobnych egzoty-
ków (pelagiczne utwory œrodkowego i górnego triasu),
sypanych w paleogenie z kordyliery œl¹skiej zarówno do
zewnêtrznej czêœci basenu magurskiego (strefa raczañska),
jak i do po³udniowej czêœci basenu œl¹skiego-podœl¹skiego
(jednostka �dánicka) (Soták, 1985). Z uwagi na powy¿sze
argumenty w niniejszej pracy poszczególne baseny Karpat
zewnêtrznych rozpatrywano jako jeden, genetycznie
powi¹zany system.

Podsumowuj¹c nale¿y podkreœliæ, ¿e prezentowane w
niniejszej pracy krzywe subsydencji s¹ silnie zale¿ne od
przyjêtych zmian batymetrii w czasie (ryc. 5). Zatem przy
za³o¿eniu wariantów zmian g³êbokoœci zbiornika wyraŸnie
odmiennych ni¿ powy¿ej dyskutowane, mo¿na by otrzymaæ
krzywe subsydencji o innym charakterze genetycznym.
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wykonane w ramach grantu KBN nr 6PO4D 040 19, kierowanego
przez prof. dr hab. Nestora Oszczypko oraz w ramach dzia³alnoœci
statutowej Pañstwowego Instytutu Geologicznego (temat
6.20.1430.00.0). Backstripping wykonano z u¿yciem programu
BasinMod 1-D™ (Platte River Associates, Inc.).
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