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Ewolucja tektoniczna basenow sedymentacyjnych polskiej czesci Karpat
zewnetrznych w Swietle analizy subsydencji

Pawel Poprawa®, Tomasz Malata**, Nestor Oszczypko***

Tectonic evolution of the Polish part of Outer Carpathian’s sedimentary basins — constraints from subsidence analysis. Prz.
Geol., 50: 1092—-1108.

Summary. 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.

Key words: Outer Carpathians, sedimentary basin, Jurassic, Cretaceous, Paleogene, Neogene, backstripping, tectonic subsidence,
paleobathymetry

Celem niniejszej pracy jest zrekonstruowanie charakteru
oraz mechanizméw subsydencji i wynoszenia basendéw
sedymentacyjnych polskiej czgéci Karpat zewngtrznych
(ryc. 1, 2). Prezentowane analizy stanowia rozszerzenie
wstgpnych badan, przeprowadzonych przez Poprawe i
Malatg (1996, 1997, 2000) oraz Oszczypke (1998). Krzywe
subsydencji dla basenow Karpat zewngtrznych byty réwniez
analizowane w pracy Nemcoka i in. (2001). Ponadto zagad-
nienia pokrewne analizie subsydencji byly dyskutowane
m.in. w pracach Ksiazkiewicza (1972), Koszarskiego
(1985) oraz Kusmierka (1990, 1995).

Karpaty zewnetrzne stanowia fragment strefy oroge-
nicznej alpidéw europejskich (ryc. 1), w obregbie ktorej
osadowe wypetnienie mezozoicznych i trzeciorzgdowych
basendéw sedymentacyjnych zostalo w poéznym eoce-
nie-wczesnym i sSrodkowym miocenie tektonicznie zdefor-
mowane oraz odktute od podloza i nasunig¢te na plytg
europejska (np. Ksiazkiewicz, 1960, 1972, 1977a; Zytko,
1985; Oszczypko & Slqczka, 1985; Cieszkowski 1 in.,
1985; Birkenmajer, 1986; Sandulescu, 1988; Oszczypko,
1992, 1999; Slaczka, 1996; Swierczewska & Tokarski,
1998). Zbudowane sa one w przewadze z silikoklastycz-
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nych, glebokomorskich utworéw osadowych, w znacznej
czesci fliszowych, obejmujacych przedzial stratygraficzny
od tytonu do dolnego miocenu (np. Ksigzkiewicz, 1960;
Bieda i in., 1963; Olszewska, 1984; Birkenmajer, 1985;
Koszarski, 1985; Oszczypko i in., 1999; Oszczypko-Clo-
wes, 2001). Na obszarze Polski sa dzielone one na wiele jed-
nostek tektoniczno-facjalnych (ryc. 2), z posrod ktorych
glownymi sa: magurska, dukielska, $laska, podslaska oraz
skolska (np. Ksiazkiewicz, 1972; Koszarski, 1985), repre-
zentujacych osadowe wypehienie basenow poéinocnej czg-
sci Tetydy. Poszczegblne baseny byty rozdzielone strefami
wyniesien podmorskich badZz wynurzonych, tj. grzbietem
podslaskim (weglowickim), $laskim oraz czorsztynskim
(Dzutynski & Slqczka, 1959; Unrug, 1968; Ksigzkiewicz,
1962, 1972; Birkenmajer, 1988).

Badania tektoniczne polskich Karpat zewngtrznych
dotyczyty gtownie ich orogenicznego oraz postorogenicz-
nego etapu rozwoju (np. Ksiazkiewicz, 1972; Tokarski,
1978, 1980; Aleksandrowski, 1985; Oszczypko & Slaczka,
1985; Oszczypko & Tomas, 1985; Zytko, 1985; Kotlar-
czyk, 1985, 1988; Mastella, 1988; Decker i in., 1997,
Swierczewska & Tokarski, 1998; Enfield i in., 1998;
Rubinkiewicz, 2000; Zuchiewicz, 2001; Konon, 2001;
Nemcok i in., 2001). Natomiast przedorogeniczna ewolu-
cja tektoniczna Karpat zewngtrznych, tj. ewolucja basenow
sedymentacyjnych, w ktorych byly deponowane osady
budujace obecnie orogen karpacki, skupiata relatywnie
mniejszgq uwage. Badania z tego zakresu stanowia przede
wszystkim analizy mezostrukturalne (np. Decker i in.,
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1997; Enfield i in., 1998; Nemcok i in., 2001), bilansowania
przekrojow geologicznych (np. Ku$mierek 1990, 1995;
Roureiin., 1993; Rocaiin., 1995; Enfieldiin., 1998; Kovac
iin., 1998; Nemcok i in., 2001; Behrmann i in., 2002), bada-
nia charakteru materiatu deponowanego do basenu (np.
Wieser, 1985; Winkler & Slaczka, 1992, 1994), badania
petrograficzne (np. Gucwa & Wieser, 1985; Nargbski, 1990;
Ivaniin., 1999) oraz rekonstrukcje regionalne i prace synte-
tyczne (np. Ksiazkiewicz, 1956, 1962, 1977a; Birkenmajer,
1976; Ney, 1976; Sikora, 1976; Unrug, 1979; Pescatore &
Slaczka, 1984; Koszarski, 1985; Kotlarczyk, 1985;
Oszczypko & Zytko, 1987; Cieszkowski 1 in., 1989;
Kusmierek, 1990, 1995; Golonka i in., 2000).

Najczesciej przyjmuje sig, ze baseny sedymentacyjne
Karpat zewngtrznych powstawaly wskutek rozciagania
kontynentalnej litosfery, prowadzacego badz do jej oceani-
zacji (np. Birkenmajer 1976; Ney 1976; Sikora 1976; San-
dulescu, 1988), badZz do powstania litosfery przej$ciowe;j
migdzy oceaniczna a kontynentalng (np. Ksiazkiewicz,
1977a; Pescatore & Slaczka, 1984; Winkler & Slaczka,
1992, 1994; Golonka i in., 2000; Nemcok i in., 2001).
Modyfikacja powyzszych modeli jest koncepcja Birken-
majera (1986, 1988), zaktadajaca, ze nastgpowata reloka-
cjaryftow w poinocnej Tetydzie ku poétnocy, determinujac
powstawanie kolejnych basenow. Wedlug Nemcoka i in.
(2001) zasadnicza faza ryftowania w basenach Karpat zew-
ngtrznych nastapita w okresie od walanzynu do cenomanu,
znajdujac swoj wyraz w rozwoju ckstensyjnych rowow i
horstow oraz w wyksztatceniu facjalnym osadow tego wie-
ku. Z kolei Olszewska i Wieczorek (2001) w odniesieniu
do basenu $laskiego postuluja mechanizm pull-apart,
zwiazany z tytonsko-beriaskim ryftowaniem, sko§nym do
plyty euroazjatyckiej.

Poznokredowy i trzeciorzgdowy, a zwlaszcza eocenski,
oligocenski i wczesnomiocenski etap rozwoju basendow
Karpat zewnetrznych zazwyczaj okreslano jako synoroge-
niczny, co sugerowaty m.in. relatywnie duze miazszosci
deponowanych utwordw, ich charakter facjalny, w tym zja-
wisko kanibalizmu utworéw fliszowych, niezgodnosci i
dyskordancje oraz obecno$¢ kompresyjnych struktur
powstatych przed skonsolidowaniem osadu (np. Zytko,
1985; Birkenmajer, 1986; Cieszkowski i in., 1989;
Kusmierek, 1990, 1995; Oszczypko, 1992; Winkler &
Slaczka, 1992, 1994; Tokarski & Swierczewska, 1998;
Swierczewska & Tokarski, 1998: Enfield i in., 1998; Picha
& Stranik, 1999; Nemcok i in., 2001).

Nemcok i in. (2001) sugeruja, ze w okresie od turonu
do paleocenu nastgpowata tektoniczna inwersja basendw
Karpat zewngtrznych. Za przestanki ku temu uwazaja
zwigkszona subsydencj¢ w obszarze wczesniejszych hors-
tow, lateralne zmiany miazszosci osadow tego wieku, ich
wyksztalcenie facjalne oraz lokalne, erozyjne niezgodno-
$ci w podtozu tej sekwencji.

Dla eocensko—wczesnomiocenskiego etapu rozwoju
omawianego obszaru proponowano model synorogenicz-
nego fleksuralnego basenu przedgorskiego (Oszczypko,
1992, 1999; Winkler & Slaczka, 1992, 1994; Roca i in.,
1995; Enfield i in., 1998; Picha & Stranik, 1999; Nemcok i
in., 2001). Badania Swierczewskiej i Tokarskiego (1998)
wskazuja, ze w basenie magurskim juz w eocenie dominowat
rezim kompresyjny, prowadzacy do powstawania inicjalnych
fatdow.

W koncowym etapie rozwoju basendéw Karpat zew-
netrznych, tj. od podznego oligocenu, formowal si¢ na
przedpolu wypigtrzajacego si¢ obszaru magurskiego syno-

rogeniczny basen, obejmujacy zasiggiem uprzednie baseny:
dukielski, slaski i skolski (np. Ku$mierek, 1995). Rowno-
czes$nie nasility si¢ orogeniczne faldowania, konczace sedy-
mentacj¢ w basenach zewngtrznokarpackich.

Analiza subsydencji (backstripping) syntetycznych
profili basenéw sedymentacyjnych
Karpat zewnetrznych — metodyka i dane

Jednowymiarowy backstripping jest metoda badania
genezy oraz mechanizmow subsydencji basenow sedymen-
tacyjnych (np. Stecler & Wartts, 1978; McKenzie, 1978;
Busby & Ingersoll, 1995). Shuzy temu analiza tektonicznej
sktadowej catkowitej subsydencji, ktora jest obliczana na
podstawie danych litostratygraficznych i miazszosciowych,
z uwzglednieniem dekompakcji i poprawki izostatyczne;.
Metoda ta, mimo iz pierwotnie stworzona dla analizy nie
zdeformowanych basendw, byta stosowana rowniez 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 koniecznosci rekon-
strukcji preorogenicznych, syntetycznych profili.

W niniejszej pracy backstripping zostal wykonany dla
22 syntetycznych profili, reprezentujacych baseny Karpat
zewnetrznych (ryc. 2), spo$réd ktorych 8 wykonano dla
jednostki magurskiej, 4 dla dukielskiej, 5 dla slaskiej (w
tym 1 dla strefy przeddukielskiej), 1 dla podslaskiej oraz 4
dla skolskiej. Dodatkowo, dla poréwnania zestawiono jeden
syntetyczny profil dla niecki podhalanskiej oraz jeden dla
potudniowej czgsci basenu polskiego. Dla poszczegdlnych
profili zrekonstruowano miazszosci wydzielonych jednostek
osadowego wypetnienia basenu oraz okreslono ich stratygra-
fig 1 litologig (ryc. 3). Przyjgto rowniez modele zmian baty-
metrii w czasie (ryc. 4), ktore odniesiono do eustatycznych
zmian poziomu morza (np. Haq i in., 1988; Ross & Ross,
1990). Profile dobierano w ten sposob, aby byty reprezen-
tatywne dla gtéwnych stref w obrgbie basendw polskiej
czgsci Karpat zewngtrznych, jak rowniez by obejmowaty
jak najpelniejsze, stratygraficzne przedziaty.

Miazszosci 1 litologia w poszczeg6lnych profilach sa
wzglednie dobrze rozpoznane. Dane litologiczne zostaly
wykorzystane do obliczenia poprawki na dekompakcjg.
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Uzyto w tym celu algorytmu Baldwina i Butlera (1985). Z
uwagi na brak wiarygodnych szacunkow rozmiarow erozji
orogenu karpackiego, w przeprowadzonych badaniach
zastosowano uproszczenie, polegajace na nie uwzglednie-
niu wpltywu pograzenia orogenicznego na proces mecha-
nicznej kompakc;ji.

Kontrolg stratygraficzng analizowanych profili stano-
wity przede wszystkim publikowane badania mikropaleon-
tologiczne, gtéwnie analizy zespotow otwornic (np.
Geroch, 1967; Van Couvering i in., 1981; Geroch &
Nowak, 1984; Olszewska, 1984; Koszarski, 1985), za§ w
mniejszym stopniu nanoplanktonu wapiennego (np. Van
Couvering i in., 1981; Slezak i in., 1995; Leszczynski i in.,
1995; Oszczypko-Clowes, 2001), cyst dinoflagellata (Van
Couvering i in., 1981; Gedl, 1995, 1999) i radiolarii (Bak i
in., 2001), a takze datowania wieku poziomow tufitowych
metoda analizy trakéw w cyrkonach (Van Couvering i in.,
1981). Datowania utworéw fliszu karpackiego za pomoca
otwornic cechuje ograniczona rozdzielczo$¢, szczegolnie w
odniesieniu do utworéow dolnej kredy, senonu i oligocenu.
Wynika to z przewagi w tych osadach zespotéw dtugo-
wiecznych, jak rowniez z ich niewielkiej liczebnosci.
Mozliwy zakres bledu w okres$laniu stratygrafii analizowa-
nych utwordéw nie ma jednak istotnego wptywu na charakter
otrzymywanych krzywych subsydencji. Poszczegdlnym
wydzieleniom stratygraficznym przypisano wieki liczbowe
stosujac tabelg stratygraficzng Gradsteina i Ogga (1996).

W przeprowadzonej analizie uwzglgdniono poprawke
izostatyczna, okreslajaca wptyw obciazenia podtoza przez
kolumng osadow i/lub wody na catkowita subsydencje.
Obliczono ja z zastosowaniem modelu izostazji Airego,
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standardowo stosowanego w modelowaniach jednowy-
miarowych (np. McKenzie, 1978).

Znaczenie rekonstrukcji paleobatymetrycznych
w analizie subsydencji basenow Karpat zewnetrznych

Utwory Karpat zewngtrznych byly deponowane w
glebokomorskich (por. ryc. 4) basenach (np. Koszarski &
Zytko, 1965; Ksiazkiewicz, 1975; Sikora, 1976; Rakus i
in., 1989; Malata, 2000; Machaniec, 2002), co powoduje,
ze poprawka batymetryczna ma znaczacy wpltyw (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, cho¢ zmiany takie
mogly istotnie wyplywac na wyksztatcenie facjalne i eko-
logig zbiornika (por. Leszczynski & Malik, 1996; Leszczy-
nski, 2000), a przez to rowniez utrudnia¢ rekonstrukcje
paleobatymetrii.

W niniejszej pracy gltgbokosci morza w basenach Kar-
pat zewngtrznych szacowano na podstawie wielu uzu-
pelniajacych si¢ wskaznikdw paleobatymetrycznych.
Kierowano si¢ m.in. publikowanymi badaniami mikrofau-
ny bentonicznej, w tym stosunkiem ilosci planktonu do
bentosu (np. Geroch, 1967; Kaczmarska & Kotlarczyk,
1970; Ksiazkiewicz, 1975; Geroch & Nowak, 1984;
Olszewska, 1984; Malata & Oszczypko, 1990; Malata,
2000; Machaniec, 2002). Brano takze pod uwage wyniki
badan mikroflory (Gedl, 1999), ichtiofauny (Jerzmanska &
Kotlarczyk, 1968, 1976), jak tez ichnofauny (Ksiazkie-
wicz, 1977b; Uchman, 1991a, b). Z uwagi na sugerowana
przez wielu autoréw ryftowa genezg basenéw Karpat zew-
ngtrznych uwzgledniono ponadto ograniczenia, wyni-
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kajace z przewidywanych przez model basenéw tego typu
ewolucji batymetrii zbiornika (ryc. 4C) w zalezno$ci od
wspotczynnika ekstensji (np. Dewey, 1982).

Uwzgledniano rowniez przestanki, wynikajace z
wyksztatcenia litologicznego i facjalnego (np. Ksiazkiewicz,
1960, 1975; Sikora, 1976; Leszczynski, 1981; Leszczynski &
Uchman, 1991a, b; Stomka, 1986, 1995; Oszczypko, 1992),
w tym o relacje dna zbiornika do potozenia powierzchni kom-
pensacji kalcytu CCD i/lub aragonitu ACD (np. Olszewska,
1984; Haczewski, 1989; Leszczynski & Malik, 1996; Mala-
ta, 2000; Machaniec, 2002). Kryterium CCD i ACD brano
pod uwagg tylko w odniesieniu do osadow najdrobniejszej
frakcji (itowcow), uwzgledniajac takze mozliwos¢ redepo-
zycji weglanu wapnia do glebszych stref. Stwierdzane
przejscia dna zbiornika przez CCD i ACD odnoszono do
glebokosci ich wystgpowania, stwierdzanych dla rownowie-
kowych basenow wystepujacych w podobnych strefach
(ryc. 4B) paleogeograficznych i paleoklimatycznych (Ber-
ger & Winterer, 1974; van Andel, 1975; Winterer & Boselli-
ni, 1981; Decker, 1990).

Poszczegolne baseny Karpat zewngtrznych mogly roz-
ni¢ si¢ pod wzgledem batymetrii. Na podstawie obocznych
zmian facjalnych przyjgto, ze baseny $laski, skolski i
dukielski cechowa¢ si¢ mogly mniejszymi glgbokosciami
niz basen magurski (np. Ksiazkiewicz, 1975; Stranik,
Misik oraz Durkovi¢a & Koraba [W:] Raks i in., 1989).
Podobne kryteria wskazuja, ze w poznej kredzie i neogenie
basen skolski mogt by¢ ptytszy niz basen $laski.

O obocznych zmianach batymetrycznych mozna
posrednio wnioskowac na podstawie kierunkdéw transportu
materialu detrytycznego przez prady zawiesinowe w
poszczegbdlnych basenach. W szczegdlnosci wzdtuz osi
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basenow $laskiego oraz skolskiego obserwuje si¢ przewa-
ge kierunkow transportu materiatu detrytycznego, przy w
obecnym potozeniu tych jednostek, z zachodu ku wscho-
dowi i potudniowemu-wschodowi (np. Ksiazkiewicz,
1962). W przypadku basenu slaskiego dotyczy to gtownie
beriasu, walanzynu, albu, p6znej kredy, paleocenu, eocenu
i wezesnego oligocenu (Ksiazkiewicz, 1962). Z kolei dla
basenu skolskiego tendencja taka jest obserwowana pod
koniec p6znej kredy, w paleocenie, wezesnym i péoznym
eocenie oraz wezesnym oligocenie (Ksiazkiewicz, 1962).
Przyjmujac arbitralnie minimalny kat zapadania dna,
wystarczajacy dla przeptywu pradu zawiesinowego na ok.
0,5° mozna oszacowac, ze w przypadku basenu $laskiego
migdzy Cieszynem a Sanokiem (na dystansie ok. 250 km),
réznica paleogtebokosci mogta dochodzi¢ nawet do 2000
m. Analogicznie, utwory reprezentowane w poOinoc-
no-zachodniej czgsci jednostki skolskiej mogly by¢ depo-
nowane w zbiorniku o ok. 500-900 m plytszym niz
rownowiekowe utwory w rejonie Ustrzyk Dolnych
(dystans ok. 60—100 km).

Przyjgte w niniejszej pracy scenariusze zmian glebokosci
zbiornikow dla basenow Karpat zewngtrznych sa jakosScio-
wo spdjne pomigdzy poszczegdlnymi, analizowanymi pro-
filami. Dla najstarszych, znanych osadéw Karpat
zewngetrznych (dolne tupki cieszynskie; tyton) szacunki
paleobatymetryczne sa wyjatkowo nieprecyzyjne, gdyz
dominuja w nich olistolity, ktorych mikrofauna jest rede-
ponowana ze znacznie plytszych stref basenu (Peszat,
1968). W $wietle badan sedymentacyjnych, jako najbar-
dziej prawdopodobny przyjeto dla nich, zaleznie od
wariantu (ryc. 4C), zakres glgbokosci od ok. 1000-2000 m
(por. Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5), do zdecydowanie

subsydencja tektoniczna (km) tempo sedymentacji (m/min lat)

tectonic subsidence (km) deposition rate (m/My)
01 2 3 4 5 6 400 300 200 100 0

Ryec. 3. Zestawienie danych do analizy subsydencji dla syntetycznego profilu osadowego wypelnienia basenu sedymentacyjnego
Karpat zewngtrznych (przyktad 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
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plytszych, rzedu 200 m (por. Ksiazkiewicz, 1975; Stranik Dla osadow wyzszego tytonu—najnizszej kredy, w
[W:] Rakas i in., 1989; wariant 2 na ryc. 5). oparciu o mikrofaung oraz cechy sedymentologiczne,
gérna jura dolna kreda gorna kreda paleocen eocen oligocen miocen
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Ryc. 4. A— Eustatyczne zmiany poziomu globalnego oceanu wg Rossa & Rossa (1990). B— Przyktadowe zmiany w czasie wystgpo-
wania glgbokosci poziomu kompensacji weglanu wapnia, odtworzone przez van Andela (1975) dla Atlantyku, Pacyfiku i Oceanu
Indyjskiego. C — Zakres mozliwych zmian batymetrii w czasie dla poszczegdlnych basendow Karpat zewngtrznych: (1) wariant przy-
jety w niniejszej pracy, zaktadajacy relatywnie duze glebokosci zbiornika (por. Koszarski & Zytko, 1965; Sikora, 1976), oparty
glownie o kryterium CCD, (2) wariant przyjmujace relatywnie mate glgbokosci zbiornika wg Ksiazkiewicza (1975), zblizone do
przyjmowanych przez Stranika (jed. §laska i podslaska), Migika (jed. magurska) oraz Durkovi¢a & Koraba (jed. dukielska) w pracy
Rakusaiin. (1988). Dla porownania w tle przedstawiono ewolucjg batymetrii dla wygtodniatych basenow ryftowych o duzych rozmia-
rach ekstensji (wg Dewey, 1982). Szarymi pasami w tle zaznaczono dwie fazy tektonicznego wynoszenia: pdéznokredowa oraz p6z-
noeocensko-wczesnooligocenska. Dyskusja w tekscie

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 & Zytko, 1965; Sikora, 1976), based mainly on CCD, (2) scenario after Ksiazkieiwcz (1975), assuming relative-
ly low values, comparable with ones presented by Stranik (Silesian and Subsilesian Units), Migik (Magura Unit) and Durkovi¢ & Kor-
ab (Dukla Unit) in Rakus 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
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weglanowosci czesciowo mogt by¢ zwiazany z
eustatycznym podniesieniem poziomu morza
(por. Leszczynski & Malik, 1996; Haq i in.,
1988; Ross & Ross, 1990) (por. ryc. 4A), jednak
czynnik  batymetryczny jest niezaleznie
potwierdzany przez badania zespotéw otwornic
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(Olszewska, 1984; Machaniec, 2002). Przyjeto,
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ze glebokos¢ zbiornikow mogta si¢ zmniejszy¢
0 ok. 500-1000 m (por. ryc. 4C), badz nawet
wigeej (por. Ksigzkiewicz, 1975; Stranik [W:]
Rakus i in., 1989).

Zjawisko to najlepiej jest udokumentowane
dla jednostki podslaskiej, gdzie od turonu do

Krzywe subsydencji tektonicznej przy zatozeniu poprawki paleobatymetrycznej:
Tectonic subsidence curves with the assumption of paleobathymetric correction:
1 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)

2 w oparciu o rekonstrukcje Ksiazkiewicza (1975) (por. Rakus i in., 1988) (zob. ryc. 4c)
basen on reconstruction by Ksiazkiewicz (1975) (cf. Rakus et al., 1988) (see Fig. 4c)

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

4 bez uwzglednienia paleobatymetrii (stata w czasie batymetria) (por. Nemcok i in., 2001)
without paleobathymetric correction (bathymetry constant in time) (cf. Nemcok et al., 2001)

Ryec. 5. Krzywe subsydencji tektonicznej dla wybranych, reprezentatywnych
profili z jednostki: A — magurskiej (nr 6), B — przeddukielskiej (nr 16), C —
Slaskiej (nr 10) oraz D — skolskiej (nr 20), obliczone w alternatywnych warian-
tach zmian batymetrycznych w basenie (zob. ryc. 4C). Dyskusja w tekscie

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

przyjeto stopniowe poglegbianie sig¢ basenu $laskiego i skol-
skiego (ryc. 4C). W wariancie (wariant 3 na ryc. 5), przyj-
mujacym przekroczenie przez dno zbiornika poziomu
CCD w hoterywie—barremie, zatozono é6wczesne poglebie-
nie do ok. 3000-4000 m (por. Koszarski & Zytko, 1965;
Koszarski & Slaczka, 1973; Sikora, 1976), natomiast w
wariancie (wariant 2 na ryc. 5) zaproponowanym przez
Ksiazkiewicza (1975), do ok. 500-1000 m (por. Stranik [W:]
Rakus i in., 1989).

Prezentowany zakres relatywnie duzych paleobatyme-
trii analizowanych basenow powoduje, iz przyjmujac ich
ryftowa genezg (np. Birkenmajer, 1976; Sikora, 1976;
Ksiazkiewicz, 1977a; Nargbski, 1990; Poprawa & Malata,
1996, 2000; Nemc¢ok i in., 2001) mozliwy do oszacowania
wspotczynnik ekstensji (np. Dewey, 1982) byltby bardzo
wysoki, tj. rzedu p = 4-5 (ryc. 4c¢), zatem zblizony do war-
tosci typowych dla skorupy oceanicznej. Jednoczesnie
sktad chemiczny cieszynitow (np. Nargbski, 1990; Hovor-
ka & Spisak, 1993; Dostal & Owen, 1998), spektrum mine-
ralow cigzkich w materiale detrytycznym (Winkler &
Slaczka, 1992, 1994) oraz charakter deformacji basenow
$laskiego i skolskiego w pdznej kredzie i paleogenie (por.
Poprawa & Malata, 1996, 2000; Nemcok i in., 2001),
pozwala przypuszczaé, iz ekstensja nie doprowadzita do
oceanizacji skorupy w podtozu tych basenow. Biorac pod
uwage powyzsze ograniczenia oraz bardzo stabe rozpozna-
nie bezwzglednych wartosci paleobatymetrii, mozna w
analizie basenow Karpat zewngtrznych przyja¢ dodatkowy
wariant, zaktadajacy, iz glgbokos¢ basenu $laskiego i skol-
skiego w okresie wczesnokredowej fazy postryftowej nie
powinna przekracza¢ ok. 2000 m (wariant 4 na ryc. 5).

Biorac pod uwagg ponowne, powszechne pojawienie
si¢ weglanu wapnia w osadach ilastych, stwierdzono, ze w
poznej kredzie nastgpowato sptycanie w basenach Karpat

wczesnego mastrychtu, tj. w czasie depozycji
margli weglowieckich, nast¢gpowato sptycenie
odpowiednio od zakresu glgbokosci charaktery-
stycznych dla dolnego sklonu do najwyzszego
sktonu badz nawet szelfu (Machaniec, 2002). W
przypadku basenu magurskiego ewentualne ana-
logiczne sptycanie zbiornika w po6znej kredzie
jest trudne do stwierdzenia z uwagi na brak star-
szych utworow kredowych, wobec ktorych zmia-
ny batymetryczne mozna byloby okreslic.
Analiza MiSika ([W:] Rakus i in., 1989) dla profi-
li magurskich w zachodniej Stowacji, wskazuje
jednak, ze w basenie tym moglo mie¢ miejsce
analogiczne zjawisko.

W basenie $§laskim najwigksze sptycenie na
tym etapie jego ewolucji mogto przypadaé na
okres depozycji utworéw warstw istebnianskich
(por. Ksiazkiewicz, 1975). Wnosi¢ to mozna z ich
wyksztalcenia facjalnego, bowiem sg to utwory proksy-
malne, zawierajace migzsze pakiety gruboklastyczne, w
tym np. grubookruchowe zlepience facji korytowych,
przetawicane osadami osuwisk podmorskich, zawie-
rajacych bloki egzotykow skal krystalicznych (Unrug
1963; Strzebonski, 2001). Cechy takie decyduja co naj-
mniej o tym, ze maksymalna, dopuszczalna giebokosé¢
zbiornika, w ktérym utwory warstw istebnianskich mogly
by¢ deponowane, jest mniejsza niz w przypadku pozo-
statych utwordow kredy i paleocenu.

Biorac pod uwagg zanik weglanu wapnia w osadach ila-
stych oraz charakter fauny otwornicowej przyjgto, ze juz
pod koniec kredy nastgpowalo stopniowe, wyrazne
poglebienie basenow Karpat zewngtrznych. Przestanka
sugerujaca ze zmiany wapnisto$ci osadéw najdrobniejszej
frakeji sa w tym wypadku odzwierciedleniem zmian glgbo-
kosci, a nie np. zmian chemizmu wod w basenie, jest dia-
chronizm przekraczania granicy CCD. Niemniej jednak
analizy paleobatymetryczne Ksiazkiewicza (1975) oraz Stra-
nika i MiSika ([W:] Rakus i in., 1989), jak tez badania wapni-
stosci utworéw Karpat zewngtrznych Leszczynskiego i
Malik (1996) stanowia sugestig dla alternatywnego modelu,
zaktadajacego ponowne poglebianie dopiero w paleocenie
(warianty 2 i1 4 na ryc. 5). W trakcie depozycji lupkow
pstrych oraz utworéw warstw hieroglifowych (eocen)
glebokos¢ zbiornikéw magurskiego, $laskiego i skolskiego
osiagneta maksymalne wartosci (ryc. 4C). Waha¢ si¢ one
mogly w przedziale od okoto 1000-2000 m (Ksiazkiwicz,
1975; wariant 2 naryc. 5), do ok. 4000 m (por. Koszarski &
Zytko, 1965; Sikora, 1976; wariant 3 na ryc. 5).

Na przetomie eocenu i oligocenu w obrgbie wszystkich
analizowanych basenow nastapito znaczace sptycenie. Wska-
zuje na to ponowne przekroczenie poziomu CCD (por. ryc.
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4B), odzwierciedlajace si¢ powszechna obecnoscia weglanu
wapnia w osadach ilastych, zdecydowane zwigkszenie si¢
udzialu otwornic bentonicznych do planktonicznych
(Olszewska, 1984; Malata, 2000), a takze pojawienie si¢
ptytkomorskich zespotow ryb (Jerzmanska & Kotlarczyk,
1968), cyst dinoflagellata (Gedl, 1999) oraz nanoplanktonu
(Van Couvering i in., 1981). Istnieja nawet sugestie, ze w nie-
ktérych strefach zbiornik splycit si¢ na tyle, ze powstaty
struktury warstwowania przekatnego typu hummocky
(Enfield i in., 1998). Ponadto lokalnie stwierdzano w war-
stwach podrogowcowych poziomy duzych, wybitnie
plytkomorskich otwornic in situ, w gbrnym za$ eocenie
redeponowanych faun ptytkomorskich to jest duzych
otwornic, migczakow, mszywiotéw, litotamni (Bieda,
1968). Rozmiary sptycenia basenu sa trudne do ustalenia,
jednakze moga zawieraé si¢ w zakresie od ok. 200-500 m
(Stranik [W:] Rakus i in., 1989), badz 1000 m (Ksiazkie-
wicz, 1975) do ok. 2000-3000 m (ryc. 4C) (por. Misik oraz
Durkovi¢ & Korab [W:] Rakus i in., 1989). Znaczace
sptycenie mogto mie¢ miejsce w srodkowym do pé6znym
eocenie oraz wczesnym oligocenie rowniez w basenie
magurskim (np. Ksiazkiewicz, 1975; Oszczypko, 1998).

Omawiane splycenie basenow nie ma charakteru eusta-
tycznego (ryc. 4A), poniewaz naktada si¢ na zréznicowane
zmiany poziomu globalnego oceanu, z przewazajaca jed-
nak tendencja do jego relatywnego wzrostu migdzy po6z-
nym eocenem 1 wczesnym oligocenem (por. Van
Couvering i in., 1981; Cavelieriin., 1981; Haqiin., 1988;
Leszczynski & Malik, 1996). Réwnoczesnie splycanie
koreluje sig ze znaczaca zmiang klimatu i temperatury wod
w zbiornikach morskich, wyrazajaca si¢ gwaltownym
ochtodzeniem i osuszeniem (np. Buchard, 1978; Van
Couvering i in., 1981; Cavelier i in., 1981; Robert & Ken-
nett, 1997; Leszczynski, 2000), co w pewnym stopniu
mogto rzutowa¢ na zmiang charakteru mikrofauny w anali-
zowanych basenach oraz, poprzez zmiang warunkéw wie-
trzenia w obszarach zrodlowych, réwniez na zapis
litofacjalny. Na przetomie eocenu i oligocenu, we wszystkich
zachowanych oceanach na globie (ryc. 4B), miato takze miej-
sce wyrazne obnizenie poziomu CCD o ok. 1 km (van Andel,
1975; Cavelier i in., 1981), co, jesli adekwatne do basenow
Karpat zewngtrznych, obniza rangg kryterium CCD jako
przestanki dowodzacej omawianego tu sptycenia.

Bardziej ztozony scenariusz oligocenskich zmian baty-
metrii zbiornika skolskiego wynika z badan faun rybich,
przeprowadzonych przez Jerzmanska (1979) oraz Jerzmanska
i Kotlarczyka (1979). Autorzy ci stwierdzili przestanki,
$wiadczace ze po silnym splyceniu si¢ zbiornika Karpat fli-
szowych w najnizszym oligocenie (do 200-300 m)
nastapito jego pogtebianie w czasie oligocenu do glgboko-
$ci znacznie wigkszych niz 1000 m (ok. 2500 m). Alterna-
tywny scenariusz batymetryczny dla morawskiej czesci
Karpat zewnetrznych przedstawili Picha i Stranik (1999),
przyjmujac ze w pdznym eocenie i wezesnym oligocenie
nastapito poglebienie basenow.

Dla ostatniej fazy rozwoju basenu, obejmujacej pozny
oligocen—wczesny  miocen, brak  jednoznacznych
przestanek, §wiadczacych o zmianach glebokosci zbiorni-
ka, co potwierdza obecnos¢ podobnych zespotow mikro-
fauny bentonicznej w ciagu catego oligocenu. Przyjgte
tutaj gigbokosci rzedu 500-1000 m (ryc. 4C; wariant 3 na
ryc. 5) pozostaja w zgodzie z danymi mikropaleontologicz-
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nymi, wskazujacymi na goérny batial (Olszewska, 1984),
oraz z wyksztalceniem facjalnym. Sa one natomiast nieco
wyzsze niz warto$ci sugerowane przez Ksiazkiewicza
(1975), wynoszace ok. 200-500 m (ryc. 4C; wariant 2 na
ryc. 5; por. Stranik [W:] Rakus i in., 1989). Dopuszczalna
rozpigtos¢ zatozen batymetrycznych dla okresu depozycji
warstw kros$nienskich nie ma jednak istotnego wptywu na
krzywe subsydencji tektoniczne;j.

Przeprowadzona dyskusja uwidacznia, ze dotychcza-
sowe szacunki paleogl¢bokosci dla basendéw sedymenta-
cyjnych Karpat zewngtrznych sa malo precyzyjne. Tym
niemniej nieuwzglednienie poprawki batymetrycznej w
analizie subsydencji prowadzi do zupetnie blednych wyni-
kéw (por. ryc. 5). W przypadku odktutych od podtoza utwo-
row Karpat zewnetrznych znaczenie dla rezultatow analizy
subsydencji maja nie tyle bezwzgledne wartosci paleobaty-
metrii, co jej relatywne zamiany w czasie. Ponadto, nie
liczac takich wyjatkow jak warstwy godulskie, istebnia-
nskie, magurskie czy krosnienskie, proporcje miedzy przy-
rostem migzszosci osadow w czasie a rownoczesnymi
zmianami batymetrii powoduja, ze dla okreslenia gtownych
zdarzen tektonicznych w analizowanych basenach wystar-
czajace jest oparcie si¢ na jakoSciowych, nie iloSciowych
zmianach batymetrii. Te natomiast mozna uznaé za rela-
tywnie malo kontrowersyjne.

Wyniki analizy subsydencji

Rezultatem przeprowadzonych analiz sa zrekonstru-
owane profile osadowego wypetnienia basenu oraz krzywe
subsydencji tektonicznej, obrazujace aktywno$¢ tekto-
niczng podtoza basenow. Dla celow korelacyjnych zesta-
wiono je w zbiorcze ryciny, osobno wzdtuz transektu przez
wschodnig (ryc. 6A) oraz srodkowa i zachodnia czg$¢ pol-
skich Karpat zewngtrznych (ryc. 6B). Otrzymane krzywe
subsydencji tektonicznej sa w znacznym stopniu odzwier-
ciedleniem przyjetych scenariuszy wzglednych zmian
batymetrycznych, zatem w $wietle przeprowadzonej
powyzej dyskusji otrzymane wyniki powinny by¢ trakto-
wane jako potilosciowe, badz nawet jakoSciowe.

Zrekonstruowane miazszos$ci rozpoznanej czgs$ci osa-
dowego wypelnienia analizowanych basendéw sa zasadni-
czo zbiezne z wynikami innych autoréw (por. Roure i in.,
1994; Kusmierek, 1995; Nemcok i in., 2001). W przypadku
basenu skolskiego sa one relatywnie malo zmienne i
wahaja si¢ w zakresie 3000-3800 m. Miazszo$¢ pokrywy
osadowej strefy basenu, nalezacej obecnie do jednostki
podslaskiej, w jednym analizowanym tu profilu wynosi
ponad 1100 m. W przypadku basenu $laskiego obserwuje
si¢ wyrazna lateralna zmienno$¢ miazszos$ci osadow w
zakresie od ponizej 3000 m do ponad 5000 m, zwtaszcza w
zachodniej czgéci basenu (Stomka, 1986, 1995). Pokrywa
osadowa reprezentowana w strefie przeddukielskiej (dolna
kreda—oligocen) sigga 2200 m.

Zakres miazszo$ci  gornokredowo-paleocenskich,
eocenskich i oligocenskich utworéw w basenie dukielskim
waha si¢ w zakresie 2300-3500 m. W obrebie basenu
magurskiego obserwuje si¢ natomiast przyrost miazszosci
synorogenicznych utworéw paleogenskich z potnocy ku
poludniu. Laczna miazszo$¢ goérnokredowej i paleoge-
nskiej pokrywy osadowej basenu magurskiego mogta
wynosi¢ ok. 2300-2500 w jej podinocnej czesci do
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3000-3500 m w czesci potudniowej. Miazszos¢ zachowa-
nych osadéw fliszu podhalanskiego w pojedynczym, anali-
zowanym profilu (nr 22) wynosi ok. 3200 m. Tym
niemniej, przy uwzglednieniu erozji najmtodszych w pro-
filu osadow, pierwotna miazszos¢ osadowego wypetnienia
tego basenu mogta by¢ wigksza nawet o 1000-3000 m
(por. Sotak i in., 2001).

Rezultaty przeprowadzonych analiz wskazuja na istot-
ne podobienstwo w rozwoju subsydencji pomigdzy
poszczegdlnymi basenami Karpat zewngtrznych (ryc. 6).
Obserwowane sa trzy oddzielne etapy subsydencji oma-
wianych basenow, prawdopodobnie o odmiennych mecha-
nizmach je warunkujacych. Rozdzielone sa one epizodami
tektonicznego wynoszenia, korelujacymi si¢ z gtownymi
fazami orogenicznymi Alp i Karpat. Otrzymane krzywe
subsydencji tektonicznej sa wyraznie odmienne od wyko-
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nanych przez Kusmierka (1995) oraz Nemcoka i in. (2001),
co wiaze si¢ z tym, ze autorzy ci nie uwzgledniali zmian
paleobatymetrii (por. ryc. 5), badz przyjmowali inne jej
wartosci, jak rowniez nie uwzgledniali mechanicznej kom-
pakcji.

Dla profili, ktére obejmuja utwory nizszej dolnej kredy,
badz najwyzszej gornej jury, tj. niektorych profili z jedno-
stek $laskiej, podslaskiej oraz skolskiej, stwierdzono cha-
rakterystyczny rozwdj subsydencji tektonicznej. Wyraza
si¢ on jej stopniowym wygasaniem od poznej jury, poprzez
wczesna kredg, az do poczatku poznej kredy (ryc. 6).
Otrzymane krzywe poznojurajsko—wczesnokredowej sub-
sydencji tektonicznej zblizone sa swoim charakterem do
krzywych typowych dla fazy subsydencji termicznej (ther-
mal sag) basenow eckstensyjnych (por. np. McKenzie,
1978; Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).
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Ilo$ciowe réznice migdzy poszczegodlnymi, mozliwymi
wariantami zmian batymetrycznych dla tego przedziatu
czasu nie powoduja zmian charakteru krzywych subsyden-
cji (por. ryc. 5), a zatem tez réznic w ich genetycznej inter-
pretacji. Tym niemniej, przyjecie w analizie subsydencji
zakresow paleobatymetrii wg Ksiazkiewicza (1975) pro-
wadzi do wynikéw, sugerujacych mozliwos¢ wystgpowa-
nia lokalnych zjawisk tektonicznych w kredzie. W obrgbie
jednostki magurskiej i dukielskiej nie rozpoznano utworéw
gornej jury, a takze utworéw dolnej kredy (za wyjatkiem
albu w jednostce magurskiej; Malata, 2000). Z tego powo-
du analiza subsydencji nie wnosi nowych przestanek do
dyskusji mechanizmdéw powstania basenu magurskiego i
dukielskiego.

W pdznej kredzie, od turonu do mastrychtu, zaleznie od
profilu, baseny Karpat zewngtrznych ulegaly umiarkowa-
nemu, tektonicznemu wynoszeniu (ryc. 6). Zjawisko to
wyrazniej zaznacza si¢ w basenach skolskim i $laskim,
natomiast dla basendw magurskiego i dukielskiego jest ono
mniej czytelne, co moze jednak wiazaé si¢ z brakiem star-
szego odcinka profilu, wobec ktérego zmiang mozna by
odnosié¢. Poznokredowe wynoszenie jest w niniejszej pracy
interpretowane jako przejaw zmiany rezimu naprgzen tek-
tonicznych w obrebie ptyty podtoza basenow na kompre-
syjne, co z kolei moze mie¢ zréodlo w czegdciowo
réwnoczesnych procesach orogenicznych w obrgbie Kar-
pat wewngtrznych (por. np. Ksiazkiewicz, 1972; Andrusov
iin., 1973; Sandulescu, 1988; Maluski i in., 1993), ewentu-
alnie rowniez w kolizyjnym charakterze kordyliery $laskiej
(Sandulescu, 1988; por. Oszczypko, 1999).

Nalezy podkresli¢, ze w §wietle mozliwego zakresu
bledu oszacowan paleobatymetrycznych wystepowanie
wynoszenia tektonicznego w poéznej kredzie oraz na
przelomie kredy i trzeciorzedu nie jest jednoznaczne.
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Ryc. 7. Poréwnanie eocensko—oligocensko—miocenskiej subsy-
dencji tektonicznej basenu podhalanskiego (nr 22) z rdéwnocze-
sna subsydencja basenow magurskiego (nr 8), slaskiego (nr 17),
skolskiego (nr 20) oraz ptyty przedpola karpackiego orogenu
(potudniowy Niz Polski; nr 23). Dyskusja w tekscie
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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Dotyczy to glownie zachodniej czgsci basenu $laskiego
(ryc. 5C), gdzie jesli przyjac relatywnie mate sptycenie, to
mozna je wytlumaczy¢ jako efekt nie tyle tektonicznego
wynoszenia, co przewagi akumulacji nad subsydencja w
basenie. Lokalne impulsy subsydencji tektonicznej w poz-
nej kredzie w tej czgsci basenu mogly mie¢ miejsce w
szczegolnosci w czasie depozycji utworéw warstw godul-
skich i inoceramowych.

Wyrazny nawrdt badz przys$pieszenie subsydencji tek-
tonicznej obserwowane jest od konca pdznej kredy badz
paleocenu do poznego eocenu (ryc. 6). Jej rozmiary sa
trudne do ustalenia, gdyz kontrola batymetryczna dla utwo-
réw tego wieku jest relatywnie staba (ryc. 5). Charaktery-
styczne jest, ze przekraczanie poziomu CCD, rzutujace na
wyniki backtrippingu, nie nastapito w poszczeg6lnych base-
nach réwnocze$nie: dno basenu $laskiego znalazlo si¢ ponizej
CCD juz w pdznej kredzie, basenu skolskiego w poblizu gra-
nicy kreda/paleocen, wyniesienia za$ podslaskiego dopiero
we wezesnym eocenie. Swiadczyé to moze o zréznicowaniu
glebokosci basenow.

Uzyskane wyniki sugeruja, ze w okresie od pdznego
eocenu do wczesnego oligocenu nastapilo gwaltowne
wynoszenie tektoniczne podioza basenéw (ryc. 6). Wynika
to ze znaczacej redukcji glgbokosci zbiornikow, przy row-
noczesnej akumulacji niewielkiej migzszo$ci osadow. Roz-
miary wynoszenia sa trudne do ustalenia, jednak siggaé
mogly od okoto tysiaca metrow, jesli przyja¢ scenariusz
batymetryczny wedtug Ksiazkiewicza (1975) do nawet kil-
ku tysigcy metrow. Zjawisko to jest widoczne w obrebie
basenow skolskiego, $laskiego, dukielskiego i magurskie-
go (ryc. 6) i moze by¢ korelowane z jedna z faz aktywnosci
tektonicznej w obrgbie europejskich alpidéow (np. Toll-
mann, 1989; Dercourt i in., 1990). Odmienny jest
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hipotetyczny rozwoj subsydencii tektonicznej poczawszy od postulowanej
péZnojurajskiej fazy synryftowej do poczatku rozpoznanego profilu
hypothetical development of tectonic subsidence between the proposed
Late Jurassic syn-rift phase and beginning of the recognised section

Ryc. 8. Poréwnanie poznojurajskiej, kredowej i paleocenskiej
subsydencji tektonicznej basenu $laskiego (nr 9, 10) i skolskiego
(nr 21) z réwnoczesna subsydencja potudniowej domeny peryte-
tydzkiej (potudniowy basen polski; nr 23). Dyskusja w tekscie

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
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natomiast 6wczesny rozwoj paleogenskiego basenu srodko-
wych Karpat, gdzie w §rodkowym i1 pé6znym eocenie oraz
wczesnym oligocenie (ryc. 7) jest obserwowane przys$pie-
szenie subsydencji (por. Nemcok i in., 1996; Sotak i in.,
2001).

W p6znym oligocenie i wezesnym miocenie mial miej-
sce ostatni epizod umiarkowanej subsydencji tektoniczne;j
basenow Karpat zewngtrznych (ryc. 6). Obserwowany jest
on niezaleznie od rozpatrywanych tu wariantow paleobaty-
metrycznych (ryc. 5). Zjawisko to stwierdzono zar6wno w
basenach skolskim, $laskim, dukielskim, jak i magurskim.

Dyskusja modelu tektonicznej ewolucji basenow
osadowych Karpat zewne¢trznych

Pézna jura—wczesna kreda—cenoman. Na podstawie
charakteru otrzymanych krzywych subsydencji (ryc. 6)
stwierdzono, ze rozwdj basenow skolskiego i $laskiego na
przetomie jury i kredy, we wczesnej kredzie oraz cenoma-
nie kontrolowany byt przede wszystkim przez mechanizm
postryftowej subsydencji termicznej. W takim modelu osa-
dowe wypehienie fazy synryftowej bytoby starsze niz roz-
poznane dotychczas utwory Karpat zewngtrznych,
najprawdopodobniej gornojurajskie (Pescatore & Slaczka,
1984; Poprawa & Malata, 1996, 2000).

Postulowany model znajduje potwierdzenic w
wyksztalceniu facjalnym osadowego wypelnienia basenu.
Pod koniec jury, tj. w kimerydzie—tytonie, wystgpowat w
systemie basendw Karpat zewngtrznych uktad lokalnych
depocentrow (np. cieszynski basen fliszowy, bachowicka
strefa pelagicznej sedymentacji weglanowej), kontra-
stujacych ze strefami wyniesien, charakteryzujacych si¢
rozwojem facji wapieni typu sztramberskiego (strefa
skatek slaskich, w tym andrychowskich, strefa kruhelska,
strefa inwaldzka oraz kordyliera §laska) (Ksiazkiewicz,
1960, 1962; Peszat, 1968; Nowak, 1973; Sikora, 1976).
Taki uktad facji moze by¢ thumaczony synryftowa kontrola
topografii, prowadzaca do powstania rowdw 1 grzbietow
(Olszewska & Wieczorek, 2001).

Natomiast utwory dolnej kredy i cenomanu, deponowane
w fazie postryftowej subsydencji termicznej, sa reprezentowa-
ne przez relatywnie matych miazszosci osady silikoklastycz-
nego fliszu o przewadze drobnych frakcji (np. piaskowce
grodziskie, warstwy lgockie) oraz przez utwory pelagiczne
o przewadze facji ciemnych lupkéw (np. tupki cieszynskie
gorne, tupki wierzowski, tupki spaskie, tupki plamiste, war-
stwy radiolariowe i tupki pstre) (np. Ksiazkiewicz, 1956,
1962; Cieszkowski i in., 1985). Jak wynika z rozktadu facji i
kierunkéw transportu materialu detrytycznego dno basenu
slaskiego nie wykazywato rowniez wigkszych nierownosci
(Koszarski & Slaczka, 1973). Ponadto barremie—albie, a
zwlaszcza w cenomanie nastapito ostabienie badz zanik
dziatalnosci obszaréw zrodlowych oraz ujednolicenie facji
osadowych (tupki pstre i warstwy radiolariowe) (np.
Ksiazkiewicz, 1972; Koszarski, 1985) w calym basenie Kar-
pat zewngtrznych.

Ewentualne goérnojurajskie utwory synryftowe repre-
zentowane bylyby przez gruboklastyczne facje. Thuma-
czyloby to ich brak w obrgbie orogenu, gdyz z uwagi na
swoje wyksztalcenie litologiczne nie tworzytyby one pre-
ferowanych powierzchni odktué.

Model p6znojurajskiego ryftowania potwierdzaja row-
niez zmiany tempa depozycji utworéw detrytycznych, kto-

re charakteryzuja aktywno$¢ tektoniczng w obszarach
zrdédlowych. Dla wczesnej kredy i cenomanu basendow
skolskiego oraz §laskiego sa charakterystyczne zmniej-
szajace si¢ W czasie, a jednoczes$nie relatywnie niskie, tem-
pa depozycji (odpowiednio od 40-20 do 20-2 m/mlin lat
oraz od 115-40 do 40—5 m/mln lat), cho¢ lokalnie sg obser-
wowane wyjatki, szczegdlnie w zachodniej czg$ci basenu
slaskiego — np. warstwy lgockie i warstwy grodziskie: do
100 m/mln lat — (por. Pescatore & Slaczka, 1984; Popra-
wa & Malata, 1997, 2000; Nemcok i in., 2001). Jednakze
wigksza czg$¢ wezesnej kredy przypada na okres niskiego
poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988; Ross &
Ross, 1990), sprzyjajacy odstanianiu obszaréw zroédlowych.
Wysnué¢ mozna z tego wniosek, ze postryftowa subsydencja
termiczna obejmowala z czasem systematycznie coraz wig-
kszy obszar, w tym obszary zrédtowe, co zasadniczo jest
zgodne z modelem basenu ryftowego (np. McKenzie, 1978;
Buck, 1991; Busby & Ingersoll, 1995).

Posrednie przestanki dla okreslenia wieku ryftowania w
basenach Karpat zewngtrznych wynikaja z poréwnawczej
analizy ewolucji tektonicznej obszardow je otaczajacych, tj.
potudniowego sktonu platformy europejskiej (ryc. 8) oraz
potnocnej czgsci wewngtrznych Karpat. Dla basenu polskie-
go wykazano obecnos$¢ poéznojurajskiego, ekstensyjnego
zdarzenia tektonicznego (ryc. 8), ktorego intensywno$é
narastata ku potudniowi (Dadlez i in., 1995; Poprawa,
1997). Ponadto w poludniowej czgsci basenu polskiego
Kutek (1994) stwierdzit obecnos¢ struktur ekstensyjnych
powstalych w pdznej jurze (por. Nemcok i in., 2001).
Powyzsze przestanki sa zgodne z sugestia, ze na polskim
odcinku potudniowego sktonu platformy europejskiej roz-
wijat si¢ w poznej jurze (oksfordzie) pasywny ryft, gene-
tycznie zwiazany z tektonicznymi procesami w obrgbie
pénocnej czegsci Tetydy (Poprawa, 1997). Z kolei w obrg-
bie basenu pieninskiego, ktérego utwory obecnie obrzezaja
analizowany obszar od potudnia, stwierdzono iz w oksfor-
dzie miata miejsce aktywno$¢ tektoniczna, wyrazajaca sig
silng subsydencja (Birkenmajer, 1986; Poprawa & Krobic-
ki, 1996). Wobec powyzszego mozna wysnué¢ wniosek, ze
rownoczesno$¢ wspomnianych powyzej podznojurajskich
zdarzen tektonicznych z postulowana tu faza synryftowa
basenéw Karpat zewngtrznych stanowia dodatkowa
przestanke, potwierdzajaca omawiany model.

W dotychczas rozpoznanej polskiej czegsci jednostki
magurskiej i dukielskiej brak jest utworow gornej jury, a za
wyjatkiem albu, takze utworéw dolnej kredy (np. Koszar-
ski, 1985; Oszczypko, 1992). Z tego powodu dyskusja
mechanizméw powstania basenu magurskiego i dukiel-
skiego w oparciu o analiz¢ subsydencji nie jest mozliwa.
Jednak, nie mozna wykluczy¢ analogicznego mechanizmu
basenotworczego jak w przypadku basendéw skolskiego
czy Slaskiego, tj. aktywnej ekstensyjnej w podznej jurze,
badz w §rodkowej jurze (Oszczypko, 1998, 1999).

W basenie §laskim przejawy aktywnosci synryftowe;j
mogly kontynuowa¢ si¢ we wczesnej kredzie oraz na
poczatku poznej kredy. Sugeruje to obecnos¢ tektonicz-
nych rowow i grzbietow wieku walanzyn-cenoman,
odtworzonych przez Nemcoka i in. (2001) w srodkowe;j
czgsci polskich Karpat. Wprawdzie miazszos¢ osadowego
wypelnienia tych rowow jest relatywnie niewielka, jednak
autorzy ci wskazuja, ze moze to by¢ efektem wygtodzenia
owczesnego basenu. Dodatkowo, obecnos¢ w zachodniej
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czesci jednostki $laskiej cieszynitow i limburgitow, dato-
wanych przez Lucinska-Anczkiewicz i in. (2000) na bar-
rem oraz przez Grabowskiego i in. (2001) na walanzyn—alb
(por. ryc. 6A), potwierdza 6wczesny, ekstensyjny rezim
tektoniczny (Gucwa & Wieser, 1985; Nargbski, 1990;
Hovorka & Spisak, 1993; Dostal & Owen, 1998; Ivan i in.,
1999; Oszczypko i in., 2002).

W prezentowanym tu ujeciu ekstensja we wczesnej
kredzie bytaby potomna w stosunku do pdznojurajskiej i
stanowita by jedynie uzupetniajacy mechanizm subsyden-
cji w stosunku do subsydencji termicznej. Wezesnokredo-
wa ckstensja mogla mie¢ wigksze znaczenie w zachodniej
czesSci basenu $laskiego, gdzie wyrazniej obserwowane sa
oboczne kontrasty miazszosci utworow tego wieku. Jak to
argumentowano powyzej, ekstensja najprawdopodobnie;j
nie doprowadzita do oceanizacji skorupy w podtozu oma-
wianych basenow.

Charakterystyczne jest, iz poczatkowy etap rozwoju
basenow Karpat zewngtrznych (pdzna jura—berias) zacho-
dzit w przyblizeniu rownoczesnie z pierwsza faza kolizji w
systemie karpackim, tj. zneokimeryjska subdukcja oceanu
Melita (np. Misik, & Marschalko, 1988; Rakus i in., 1989
oraz z wynoszeniem tektonicznym w basenie pieninskim
s.l. (Poprawa & Krobicki, 1996). Mozna jednak wnosié, ze
na przetomie jury i kredy pozycja paleogeograficzna oma-
wianych basenéw w stosunku do owczesnej strefy kolizji
byta na tyle odlegta, Ze proces ten nie rzutowat w istotnym
stopniu na ewolucjg tektoniczna basendw Karpat zewnetrz-
nych. Podobnie thumaczy¢ mozna brak bezposrednich prze-
jawow w rozwoju omawianych basenow kolejnej fazy
kolizji w barremie—albie, zwiazanej z subdukcja oceanicznej
badz zoceanizowanej skorupy penninskiej oraz pieninskiej
(np. Misik & Marschalko, 1988; Sandulescu, 1988; Rakus i
in., 1989; Dercourt i in., 1990; Picha & Stranik, 1999).

Turon-kampan (—mastrycht; —paleocen). Wyniki prze-
prowadzonych analiz wskazuja, ze w poznej kredzie base-
ny skolski i $laski ulegaty tektonicznemu wynoszeniu o
ograniczonych rozmiarach (ryc. 6). Pierwsze przejawy zja-
wisk tektonicznych z nim zwiazanych mozna datowac na
granicg cenoman/turon (Kotlarczyk, 1978; Nemcok i in.,
2001; Machaniec, 2002), natomiast jego nasilenie obser-
wowane jest w okresie od santonu/kampanu do mastrychtu
badz paleocenu. Rownoczesnie dochodzito do tektonicz-
nego zréznicowania topografii dna zbiornika, co wyraza
si¢ m.in. inwersja wczesnokredowych struktur ekstensyj-
nych oraz lokalna erozja niewielkich rozmiaréw, udoku-
mentowanymi przez Nemcoka i in. (2001) w $rodkowe;j
czgsci polskich Karpat zewngtrznych.

Proces tektonicznego wynoszenia obejmowat rowniez
obszary zrdédlowe analizowanych basendw, szczeg6lnie
kordylierg $laska (np. Unrug, 1968; Stomka, 1995; Strze-
bonski, 2001) oraz poéinocne obrzezenie systemu basenow
Karpa zewnetrznych (np. Gerochiin., 1979), co wyraza si¢
powszechnym, wyraznym wzrostem tempa depozycji (por.
Pescatore & Slqczka, 1984; Bromowicz, 1992; Poprawa &
Malata, 1997, 2000; Nemcok i in., 2001). W basenie skol-
skim w pdznej kredzie przewazaja tempa depozycji w
zakresie 25-55 m/mln lat, za§ w basenie $laskim 50-100
m/mln lat, z lokalnymi wyjatkami (np. warstwy godulskie
w zachodniej czg$ci basenu — 105-360 m/mln lat oraz
warstwy istebnianskie w s$rodkowej czgéci basenu —
100-190 m/mln lat). W basenie dukielskim i magurskim

1102

péznokredowe tempo depozycji zawiera si¢ zwykle w
zakresie odpowiednio 20—75 m/mln lat oraz 25—-100 m/mln
lat. Rownoczesnos$¢ omawianego zjawiska z podniesie-
niem poziomu globalnego oceanu (np. Haq i in., 1988;
Ross & Ross, 1990) wyklucza eustatyczny mechanizm
uaktywnienia obszarow zrédtowych.

Wynoszenie w obszarach zrédtowych znajduje swoj
wyraz w silnym zréznicowaniu facjalnym pomigdzy suk-
cesjami poszczegdlnych jednostek w okresie od turonu do
eocenu. Skutkowato ono rowniez, poczawszy od turonu,
powrotem sedymentacji fliszowej w basenach skolskim i
$laskim. Deponowane byty wowczas glgbokomorskie osa-
dy silikoklastyczne o znacznych miazszo$ciach (warstwy
godulskie, istebnianskie i inoceramowe), czgsciowo gru-
boklastyczne, zwlaszcza w sukcesji $laskiej (np. Unrug,
1963, 1968; Kotlarczyk, 1978; Koszarski, 1985; Stomka,
1995; Strzebonski, 2001).

Gwattowne wynoszenie w poznej kredzie i paleocenie
kordyliery  $laskiej (potudniowoslaskiego  obszaru
zrodtowego), wedlug Sandulescu (1988) stanowiacej
przedtuzenie morfologicznego wyniesienia srodkowych i
zewngtrzne dacydow, prawdopodobnie zachodzito w
rezimie kompresyjnym. Przemawia za tym zaréwno bar-
dzo wysokie tempo wynoszenia (np. por. Unrug, 1968;
Pescatore & Slaczka, 1984), charakterystyka sedymentolo-
giczna 1 petrograficzna materiatu detrytycznego (np.
Ksiazkiewicz, 1962, 1972; Unrug, 1963, 1968; Stomka,
1995; Strzebonski, 2001), obecno$¢ w redeponowanym
materiale starszych utworéw fliszowych (np. Nowak,
1962; Unrug, 1968), jak zachodzace wowczas w europej-
skich alpidach procesy orogeniczne, kontrolujace 6wcze-
sny rezim tektoniczny systemu orogen—przedpole (np.
Misik & Marschalko, 1988; Sandulescu, 1988; Rakuas i in.,
1989; Dercourt i in., 1990; Ziegler i in., 1995; Golonka i
in., 2000). Mozliwe jest zatem, ze w rozwoju lokalnych
depocentrow proksymalnych utworéw warstw godulskich
i istebnianskich udzial miatlo roéwniez tektoniczne
obciazenie i fleksuralne uginanie ptyty podloza potudnio-
wej czgsci basenu $laskiego przez odkluwane 1 wynoszone
elementy strukturalne, sktadajace si¢ na kordylierg $laska.
Wymaga to przyjgcia, oprocz sktadowej wertykalnej (np.
Unrug, 1968), rowniez istotnej lateralnej sktadowej trans-
portu tektonicznego, prowadzacego do wypigtrzania
potudniowoslaskiego obszaru zrodtowego.

W odniesieniu do basenu magurskiego tektoniczne
wynoszenie w poznej kredzie, cho¢ niewykluczone (por.
Rakus i in., 1989), jest jednak trudniejsze do udokumento-
wania. Wiaze si¢ to z brakiem rozpoznania wczesnokredo-
wego etapu rozwoju basenu, ktory stanowilby punkt
odniesienia dla rekonstrukcji ewentualnego wynoszenia w
p6znej kredzie. Jednak w cenomanie—santonie nadal domi-
nowata glebokowodna sedymentacja hemipelagiczna
reprezentowana przez tupki pstre formacji z Malinowe;j
(Malata & Oszczypko, 1990; Oszczypko, 1992),
$wiadczaca o braku podwyzszonej aktywnos$¢ obszarow
zrodtowych. Poczatek sedymentacji turbidytowej w posta-
ci cienkotawicowego fliszu z wapieniami turbidytowymi
(warstwy z Kaniny) mial w tym basenie miejsce dopiero w
kampanie, po czym w mastrychcie i paleocenie nastapita
sedymentacja grubookruchowa piaskowcow ze Szczawiny
oraz warstw inoceramowych (Cieszkowski i in., 1989).
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Wynoszenie (inwersja?) basendéw Karpat zewngtrz-
nych w pdznej kredzie bezposrednio poprzedza (wariant 3
naryc. 5), badz jest czgSciowo rownoczesne (warianty 214
naryc. 5) z inicjalng faza kompresji oraz inwersji basenow
sedymentacyjnych na przedpolu alpidow europejskich
(por. np. Ziegler i in., 1995), w tym bruzdy $rédpolskiej
(ryc. 8; por. np. Dadlez i in., 1995; Poprawa, 1997,
Swidrowska & Hakenberg, 1999; Krzywiec, 2002). Jedno-
cze$nie mozna je korelowa¢ z przejawami kompresji, a
nastepnie z postgpujacymi fatdowaniami i nasunigciami w
wewngetrznych Karpatach (por. np. Ksiazkiewicz, 1972;
Andrusov 1 in., 1973; Sandulescu, 1988; Maluski i in.,
1993). Wydaje si¢ zatem prawdopodobne, iZ wynoszenie w
obrgbie omawianych basendw wiaze si¢ ze zmiang rezimu
tektonicznego na kompresyjny oraz stanowi element syno-
rogenicznych deformacji systemu perytetydzkich i tetydz-
kich basenéw na przedpolu wewngtrznych Karpat i Alp
(np. Ziegler i in., 1995; Poprawa, 1997; Golonka i in.,
2000; Krzywiec, 2002).

Kampan (mastrycht—, paleocen—)—wczesny miocen. Pod
koniec poznej kredy nastapit nawrodt relatywnie powolne;j
subsydencji, zarowno w basenach skolskim i $laskim, jak
réwniez w magurskim i dukielskim (ryc. 6). Owczesny roz-
wo0j omawianych basenow interpretowano w kategoriach
inicjalnego basenu przedgorskiego (Winkler & Slaczka,
1992, 1994; Roure i in., 1993; Roca i in., 1995; Picha &
Stranik, 1999; Nemcok i in., 2001). Jako mechanizm sub-
sydencji wskaza¢ mozna fleksuralne uginanie podioza
omawianych basenow, bedace wypadkowym efektem
oddziatywania sit zwigzanych z procesem subdukcji oraz
obciazenia plyty przez rozwijajaca si¢ pryzmeg akrecyjna.

Model fleksuralnego ugigcia plyty ttumaczy rownocze-
sne uaktywnienie obszaru zroédtowego lezacego na
poludnie od basenu magurskiego (Oszczypko, 1992,
1998), obnizenie potudniowej czgsci basenu magurskiego
oraz pozniejsza migracj¢ strefy maksymalnej subsydencji
ku poétnocy (Bromowicz, 1992), a takze zmniejszenie
aktywnosci migdzybasenowych obszarow zrodtowych
(kordylier) (Ksiazkiewicz, 1962, 1972). Zanik aktywnosci
kordylier wyrazat si¢ ujednoliceniem facjalnym w obrgbie
basenow skolskiego, $laskiego i dukielskiego poczawszy
od wczesnego eocenu, prowadzacym do depozycji w
warunkach glebokomorskiego, wygtodniatego basenu
hipkéw pstrych z wyraznym epizodem sedymentacji fli-
szowej w glebszych czesciach basenéw (warstwy hierogli-
fowe). O zmniejszeniu aktywnosci obszaréw zrodlowych
$wiadczy rowniez wyrazny spadek tempa depozycji w tych
basenach w eocenie—wczesnym oligocenie, ktorego warto-
$ci mieszcza si¢ najczesdciej w zakresie 10-30 m/min lat,
przy licznych wyjatkach, zwtaszcza w basenie dukielskim
(por. Pescatore & Slaczka, 1984; Poprawa & Malata, 1997,
2000; Nemcok i in., 2001).

Zjawisku inicjalnego fleksuralnego ugigcia plyty w
eocenie powinno towarzyszy¢ nasilenie procesOw oroge-
nicznych tego wieku. O ich wystgpowaniu Swiadczy cha-
rakter osadowego wypelnienia basenu. Poczawszy od
wczesnego eocenu rozpoczal si¢ proces bardzo gwattow-
nej, synorogenicznej dostawy materialu do potudniowe;j
czgscei tego basenu (piaskowce magurskie) (Oszczypko,
1992, 1998; Bromowicz, 1992; Swierczewska & Tokarski,
1998; Nemcok iin., 2001). Tempo depozycji tych utworow
we wczesnym eocenie, w wengtrznej czgs¢ basenu magur-

skiego, siggato 200-400 m/mlIn lat, w p6znym za$ eocenie
w zewngtrznej czeS¢ basenu magurskiego siggalo nawet
300-500 m/mln lat (por. Pescatore & Slqczka, 1984;
Poprawa & Malata, 1997, 2000), co $wiadczy o intensyw-
nym wynoszeniu obszarow zréodtowych. Rozpoczat sig
wowczas proces formowania pryzmy akrecyjnej i jej pro-
gradacji ku poétnocy (Birkenmajer & Oszczypko, 1989;
Oszczypko, 1992; Bromowicz, 1992; Picha & Stranik,
1999). Ten typ depozycji diachronicznie obejmowat
poszczegdlne strefy basenu magurskiego i dukielskiego w
eocenie, a nastgpnie basenu $laskiego i skolskiego w oligo-
cenie 1 miocenie. Obecnos$¢ eocenskich proceséw oroge-
nicznych potwierdza rdéwniez wystgpowanie stuktur
kompresyjnych tego wieku, stwierdzonych przez Swier-
czewska i Tokarskiego (1998), a takze obecno$¢ w spektrum
detrytycznych mineratéw cigzkich spinelu chromowego,
wskazujaca na 6wczesna ekshumacje¢ skorupy oceanicznej,
obdukowanej w kredzie, lokowanej pomig¢dzy basenem pie-
ninskim s./. a péinocnym sktonem Apulii (domena subtatri-
kum) (Misik & Marschalko, 1988; Winkler & Slqczka,
1992, 1994).

W basenie magurskim, w przeciwienstwie do §laskiego
i skolskiego, eocen byt okresem maksymalnego zroznicowa-
nia warunkow sedymentacyjnych. Powstate w eocenskim
basenie magurskim wyrazne, oboczne zmiany facjalne od
piaskowcow magurskich, przez cienkotawicowy flisz lito-
facji beloweskiej, az do hemipelagicznych tupkéw pstrych
(Birkenmajer & Oszczypko, 1989; Oszczypko, 1992; Bro-
mowicz, 1992) sugeruja, ze subsydencja w dystalnej czgsci
basenu, podobnie jak w basenie §laskim i skolskim, nie
byta kompensowana depozycja, co pozwala sugerowac sta-
dium wyglodniatego basenu przedgorskiego.

Na przetomie eocenu i oligocenu baseny Karpat zew-
n¢trznych (ryc. 6) ulegly gwattownemu i intensywnemu,
tektonicznemu wynoszeniu (poréwnaj odmienng argumen-
tacj¢ Leszczynskiego, 2000). Proces ten koreluje sig z
jedna z faz wzmozonej aktywnosci tektonicznej w obrgbie
Alpidéw europejskich (np. Tollmann, 1989; Dercourt i in.,
1990). Mozna zatem wnosi¢, ze jest on zdeterminowany
przez regionalng kompresje. Oddzwigk tego zjawiska w
wyksztalceniu facjalnym jest do§¢ ztozony. Poczatkowo
proces ten doprowadzil do odcigcia basenu fliszowego od
oceanu swiatowego (np. Cavelier i in., 1981; Van Couver-
ing i in., 1981; Oszczypko-Clowes, 2001), ograniczenia
cyrkulacji pradow, a w efekcie do pojawienia si¢ warun-
kéw redukeyjnych, sedymentacji ciemnych tupkow bitu-
micznych warstw menilitowych (np. Jerzmanska &
Kotlarczyk, 1968; Gucwa & Slaczka, 1972; Kusémierek,
1995; Picha & Stranik, 1999) oraz przetrwania jedynie naj-
bardziej oportunistycznej mikrofauny (np. Olszewska,
1984). Pojawiaty si¢ wowczas osady sptywow oraz olisto-
lity z materiatem ptytkowodnym pochodzacym z niszczo-
nych podczas wynoszenia i wynurzania brzegéw basenu
(np. warstwy popielskie w jednostce skolskiej). Réwno-
czesnie, pomimo depozycji utwordw w przewadze drobno-
klastycznych, nastapit wyrazny wzrost tempa depozycji. W
basenie $laskim wynosito ono okoto 15-95 m/min lat, w
basenie za$ skolskim nawet do 100—120 m/mln lat.

Aktywno$¢ tektoniczna, ktorej wyrazem jest wynosze-
nie na przetomie eocenu i oligocenu, znajduje swoj wyraz
w architekturze wypekienia basenu. Zdaniem niektorych
autoréw (Enfield i in., 1998; Nemcok i in., 2001) na przejs$-
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ciu od warstw hieroglifowych i ich obocznych odpowied-
nikow do warstw menilitowych obserwuje si¢ bowiem
liczne drobne niezgodnosci, a lokalnie réwniez erozjg.
Ponadto w jednostce magurskiej rozpoczal si¢ proces for-
mowania ptaszczowiny (np. Kovaé i in., 1993; Leszczy-
fiski & Malik, 1996; Swierczewska & Tokarski, 1998), w
jednostce dukielskiej za$ stwierdzono faldy w morfologii
dna (Zytko, 1977) oraz inicjalne nasunigcia (Cieszkowski i
in., 1985) tego wieku. Do skutkow zasadniczej przebudo-
wy basenéw Karpat zewngtrznych, zachodzacej na
przetomie eocenu i oligocenu, zaliczy¢ mozna takze zmia-
n¢ generalnego uktadu kierunkéw transportu osadéw w
obrgbie basenow slaskiego i skolskiego (np. Ksiazkiewicz,
1962) oraz tektoniczne uaktywnienie potnocnego zrodta
alimentacyjnego basenu magurskiego (Bromowicz, 1992).
Efektem kontynuujacego si¢ wynoszenia jest dostarczanie w
oligocenie i wezesnym miocenie do osadow warstw kro-
$nienskich egzotykow nicomal rownowieckowych (warstwy
krosnienskie), badZ starszych (warstwy menilitowe, isteb-
nianskie i godulskie), utwordw fliszowych (np. Skulich,
1996), erodowanych z topograficznie wyniesionych partii
jednostki §laskiej w obrebie formujacego si¢ orogenu.

W bardziej wewnegtrznej strefie systemu orogeniczne-
g0, tj. w obrgbie paleogenskiego basenu Karpat central-
nych, w tym w basenie podhalanskim, uwage zwraca
odmienny rozwdj subsydencji. W srodkowym i pé6znym
eocenie oraz wezesnym oligocenie (ryc. 7) miaty miejsce
wyrazne przyspieszenie subsydencji (por. Nemcok 1 in.,
1996) oraz rozwdj struktur ekstensyjnch (Sotdk iin., 2001).
Rownoczesnie trwata intensywna dostawa osadu do base-
nu, ktérego tempa depozycji siggaja wowczas 370—400
m/mln lat, co $wiadczy o duzej, tektonicznej aktywnosci
obszaréw zrodlowych.

Owczesny rozwoj basenu paleogenskiego wiazany jest
z aktywnym brzegiem Karpat wewngtrznych w strefie sub-
dukcji (Nemcok i in., 1996) i odnoszony jest do modelu
basendéw przedtukowych (Tari i in., 1993; Sotak i in.,
2001). Zatem obserwowane roéznice w rozwoju subsyden-
cji i rezimie tektonicznym basenow Karpat zewngtrznych i
basenu paleogenskiego na przetomie eocenu i oligocenu
nie stanowia sprzecznosci, lecz sa wyrazem odmiennej
pozycji tych obszarow w obrebie karpackiej strefy kolizji.

Rozwdj basendw Karpat zewngtrznych na przelomie
eocenu i oligocenu znajduje subtelny oddzwigk rowniez na
platformie europejskiej, w tym na Nizu Polskim (np.
Poprawa, 1997). O ile we wczesnym eocenie ksztalt
szczatkowych depocentrow nawiazywat jeszcze do uktadu
watu $rodpolskiego oraz niecek (NW—SE), to poczawszy
od oligocenu zmienia si¢ on na W—E z rozbudowanym
walem metakarpackim, co w odniesieniu do szerszej skali
wigzane moze by¢ z faldowaniem litosfery Euroazji w
wyniku kompresji, majacej swe zrodlo w kolizji w strefie
alpidow (por. Cloetingh i in., 1999). Charakterystyczny
jest jednak kontrast w rozwoju subsydencji migdzy
polnocna czescia Tetydy, gdzie jest obserwowane badz
gwaltowne wynoszenie, badz intensywna subsydencja, a
poludniowa czgscia Perytetydzka, cechujaca nieomal
catkowitym zamarciem basenotwoérczych procesow tekto-
nicznych (ryc. 7).

W ostatniej fazie rozwoju basenow Karpat zewngtrz-
nych, tj. od wezesnego (miejscami pdznego) oligocenu do
wczesnego miocenu, obserwowana jest umiarkowana sub-
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sydencja (ryc. 6). W tym czasie, w analizowanych base-
nach doszto do ujednolicenia sedymentacji oraz depono-
wane byly duzych miazszosci serie piaskowcowe
(piaskowce magurskie facji glaukonitowej z Watkowej,
warstwy krosnienskie dolne), stanowiace kontynuacje
synorogenicznej sedymentacji, rozpoczgtej w basenie
magurskim we wczesnym eocenie (Oszczypko, 1992,
1998; Kusmierek, 1995; Poprawa & Malata, 1997, 2000;
Nemcok i in., 2001).

Poczatek synorogenicznej depozycji w basenach magur-
skim, dukielskim, §laskim i skolskim byt diachroniczny,
przesuwajac si¢ w czasie ku coraz bardziej zewngtrznym
strefom. Uwzgledniajac potozona dalej ku poludniowi jed-
nostke Grajcarka, tego typu sedymentacja w postaci utwo-
row formacji z Jarmuty mogla rozpoczal si¢ juz
mastrychcie-wczesnym paleocenie (Winkler & Slaczka,
1994).

Synorogeniczna sedymentacja utworéw warstw kro-
$nienskich jest charakteryzowana przez bardzo wysokie
tempo depozycji. Jej wartos$¢ dla basenu skolskiego waha
si¢ w zakresie 200-315 m/mln lat, dla basenu za$ $laskiego
i dukielskiego siggaja 350-600 m/min lat (por. Pescatore &
Slqczka, 1984; Kusmierek, 1995, Poprawa & Malata,
1997, 2000); zatem jest zblizona, badz wyzsza od wartosci
wyliczonych dla eocenskich piaskowcoéw magurskich.
Swiadczy to o intensywnym, tektonicznym wynoszeniu i
gwaltownej erozji obszarow zrodtowych w bardziej wew-
ne¢trznych strefach orogenu.

Znaczacy udziat w subsydencji basenu w péznym oli-
gocenie i wezesnym miocenie mogt mie¢ mechanizm tek-
tonicznego obciazenia i fleksuralnego uginania ptyty przez
deformowane utwory pryzmy akrecyjnej. Interpretacji
takiej sprzyja zanik aktywno$ci obszarow zrodlowych w
strefach pomigdzy poszczegdlnymi basenami (kordylier).
Wyrazne sptycenie $rodowiska depozycyjnego przy bar-
dzo wysokim tempie sedymentacji znamionuje, iz po eoce-
nskiej fazie fleksuralnego basenu wygtodniatego przeszedt
on w fazg kompensacji subsydencji przez depozycje, prze-
jSciowa do etapu pryzmy kontynentalnej.

Sugerowane przez Enfielda i in. (1998), Picha i
Stranika (1999) oraz Nemcoka i in. (2001) niezgodno$ci i
dyskordancje w spagu warstw krosnienskich stwarzaja
sugestig, iz niektore depocentra tych utworéw mogty mieé
charakter basenow niesionych (piggy-back). Model basenu
niesionego moze mie¢ zastosowanie w szczegdlnosci do
basenu magurskiego w czasie depozycji utwordw warstw
malcowskich i z Zawady (Oszczypko & Oszczypko-Clo-
wes, 2002). Pozwalat by on thumaczy¢ ich, w uproszczeniu,
zgodny kontakt z utworami podscielajacymi oraz brak
wystepowania tych utwordw w zewngtrznej strefie basenu.

Uwagi ogélne. Rozwdj basenéow Karpat zewngtrznych
zakonczyly intensywne faldowania i ruchy nasuwcze, kto-
re w basenie magurskim mogty rozpoczag¢ sig juz od eoce-
nu (Swierczewska & Tokarski, 1998), badz srodkowego i
péznego oligocenu, a dalej ku poétnocy osiagnely kulmina-
cje¢ w srodkowym miocenie (np. Ksiazkiewicz, 1972;
Kotlarczyk, 1985, 1988; Slqczka, 1996; Decker i in.,
1997). Dyskutowana powyzej mozliwo$¢é powstania base-
néw Karpat zewngtrznych, jako ryftowych, ma implikacje
dla przebiegu proceséw orogenicznych. W pierwszej fazie
orogenezy nalezy oczekiwa¢ bowiem strukturalnej inwer-
sji na pierwotnych uskokach ekstensyjnych, zwlaszcza
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zapadajacych ku S badz SW, w zaawansowanym stadium
kontynujacej si¢ w postaci incjalnych powierzchni
odktu¢.W takim ujeciu rozwoj strefy orogenicznej Karpat
zewngtrznych mozna by okresdlic jako ewolucje pasa
nasuwczo-fatdowego od eocensko—wczesnooligocenskie-
go stadium zakorzenionego (thick skinned) do miocenskie-
go stadium naskdrkowego (thin-skinned) (np. Roure 1 in.,
1993; Roca i in., 1995).

Analiza poroéwnawcza ewolucji basenéw domeny
péocnotetydzkiej oraz perytetydzkiej potwierdza koncep-
cje Ziegleraiin. (1995), stwierdzajaca iz charakter deforma-
cji przedpola alpidow, tj. plyty europejskiej, pod wptywem
procesow orogenicznych w domenie tetydzkiej ewoluowat
od czystego $cinania (pure shear) w poznej kredzie i na
poczatku trzeciorzgdu do prostego $cinania (simple shear)
na przetomie eocenu i oligocenu, a takze w miocenie.

Odnoszac otrzymane wyniki do szerszego, ponadregio-
nalnego tla nalezy zwroci¢ uwage na wzmozong intensyw-
no$¢ procesOw tektonicznych w poznym eocenie i na
poczatku oligocenu w Alpidach. W basenach Karpat zew-
ne¢trznych zachodzi wowczas gwattowne wynoszenie (ryc.
6), ktore jest w jednostce magurskiej réwnoczesne z
poczatkiem tworzenia si¢ ptaszczowiny (np. Kovac i in.,
1993; Leszczynski & Malik, 1996; Swierczewska & Tokar-
ski, 1998). W obrgbie paleogenskiego basenu Karpat
srodkowych (basen przedlukowy) ma wowczas miejsce
wyrazne przyspieszenie subsydencji (ryc. 7; por. Nemcok i
in., 1996; Sotak i in., 2001), po czym dalej ku potudniu, tj.
w paleogenskim basenie wegierskim (fleksuralny basen
typu retroarc), stwierdza si¢ Owczesny epizod synkolizyj-
nego wynoszenia w rezimie kompresyjnym, wyrazonego
badz redukcja batymetrii (subbaseny Buda i Biikk), badz
erozja (subbasen Bakony) (por. Tari i in., 1993). W tym
czasie nastapita rOwniez generalna separacja basenu Eopa-
ratetydy od systemu $rodziemnomorskiego (np. Tari i in.,
1993). Natomiast we wschodniej czgs$ci orogenu alpejskie-
g0 ma wowczas miejsce faza orogeniczna, o charakterze
kolizji kontynent—kontynent (np. Tollmann, 1989; Derco-
urt i in., 1990) oraz nastgpuje zasadnicza zmiana kier-
unkéw glownych deformacji (Persson & Decker, 1997),
za$ na przedpolu orogenu gwattownej subsydencji ulega
basen alpejskiej molasy przedgoérskiej (np. Wagner, 1996).
Pozwala to rozszerzy¢ o przetom eocenu i oligocenu tezeg,
postawiona przez np. Royden (1993) i Behrmanna i in.
(2000) w odniesieniu do miocenskiej fazy kolizji, o silnych
powiazaniach geodynamicznych w obrgbie systemu alpej-
sko-karpacko-panonskiego (por. Tari i in., 1993).

Istotnym zagadnieniem, rzutujacym na interpretacje
otrzymanych wynikow, jest pozycja paleogeograficzna
basenu magurskiego w stosunku do basenéw dukielskiego,
$laskiego oraz skolskiego. Na podstawie roznic w straty-
graficznej pozycji glownej powierzchni odkhucia oraz
réznic w stopniu deformacji Nemcok i in. (2001) zasugero-
wali, ze utwory jednostki magurskiej zostaty tektonicznie
przetransportowane wzgledem pozostatych jednostek Kar-
pat zewngtrznych na przetomie oligocenu i miocenu. W tej
koncepcji basen magurski lokowany byltby pierwotnie na
obrzezeniu domeny wschodnioalpejskiej.

Jednakze, jak dowodzi Behrmann i in. (2000) dla
wschodnich polskich i stowackich Karpat zewngtrznych,
odklucie utworéow jednostki magurskiej 1 dukielskiej
nastapito wzdhuz jednej powierzchni. Ponadto, poza obsza-
rem Polski powierzchnia gtownego odktucia w jednostki
magurskiej lokalnie wystgpuje w obrebie utworéw dolne;j
kredy, badz nawet jury (np. MiSik[W:] Rakus i in., 1989).

Jednoczesnie, w profilu jednostek przedmagurskiej i
dukielskiej utwory gornej kredy i dolnego paleogenu
wykazuja zwiazki ze strefa magurska, za$ utwory najwyz-
szego eocenu, oligocenu i dolnego miocenu, tj. kompleks
menilitowo-kro$nienski, sa wyraznie powiazane ze strefa
Slaska i skolska (np. Unrug, 1968; Cieszkowski i in., 1985).
Jest to szczegdlnie dobrze wyrazone przez utwory lokalnej
litofacji piaskowcow z Mszanki najnizszego oligocenu,
wystepujace w potudniowej czgsci jednostki Slaskiej oraz
poocnej czeéci jednostki dukielskiej (Slaczka, 1971).
Oprocz kompleksu menilitowo-krosnienskiego powyzszy
wniosek dotyczy¢ moze réwniez $rodkowoeocenskich pia-
skowcow z Przybyszowa, wystepujacych w jednostce dukiel-
skiej, bowiem utwory analogicznej litofacji Slaczka (1968)
stwierdzit w strefie przeddukielskiej. Takze wspotwystepo-
wanie w pohnocnej czgsci jednostki magurskiej oraz w jedno-
stce Slaskiej litofacji piaskowcow cigzkowickich moze
stanowi¢ przestanke potwierdzajaca powyzszy wniosek.

Dodatkowo analizy charakteru materiatu detrytyczne-
go dostarczanego od poludnia do basenu $laskiego i od
ponocy do basenu magurskiego (np. Unrug, 1968; Win-
kler & Slaczka, 1992, 1994; Bromowicz, 1992), wskazujace
na uwspodlnianie obszaréw zrodlowych, nie sprzyjaja
znaczacej paleogeograficznej separacji basenu magurskiego
i Slaskiego. Podobne przestanki wynikaja z obecnosci w
morawskiej czesci Karpat zewngtrznych podobnych egzoty-
kéw (pelagiczne utwory Srodkowego i1 gornego triasu),
sypanych w paleogenie z kordyliery $laskiej zarowno do
zewngtrznej czgsci basenu magurskiego (strefa raczanska),
jak i do potudniowej czgsci basenu $laskiego-podslaskiego
(jednostka zdanicka) (Sotak, 1985). Z uwagi na powyzsze
argumenty w niniejszej pracy poszczegolne baseny Karpat
zewngtrznych rozpatrywano jako jeden, genetycznie
powiazany system.

Podsumowujac nalezy podkresli¢, ze prezentowane w
niniejszej pracy krzywe subsydencji sa silnie zalezne od
przyjetych zmian batymetrii w czasie (ryc. 5). Zatem przy
zalozeniu wariantéw zmian gigbokosci zbiornika wyraznie
odmiennych niz powyzej dyskutowane, mozna by otrzymac
krzywe subsydencji o innym charakterze genetycznym.
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