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1. PROBLEMATYKA I POSTEPOWANIE BADAWCZE

1.1. Uwagi wstepne

Niniejsza praca jest podsumowaniem ponad dwudziestoletniego etapu za-
interesowan autora rekonstrukcjami zdarzen glacjalnych. Stanowi takze konty-
nuacj¢ badan geomorfologicznych i paleogeograficznych, podejmowanych na
tym obszarze wczesniej przez innych autorow, ktdére mozna bylo uznaé za warte
uzupetniania, weryfikowania i rozwijania.

W rzezbie przewazajacej czesci regionu tdédzkiego dominujg krajobrazy
glacigeniczne, charakteryzujace si¢ migkkoscig i tagodnos$cia zarysow form,
lecz nie monotonne, zawierajace lokalnie znaczne urozmaicenia. Te cechy
rzezby juz od wczesnych etapow badan geomorfologicznych i geologicznych
byly uwazane za skutek dtuzszego oddziatywania czynnikéw zewnetrznych
w pordéwnaniu z wystepujacymi na terenach Polski poinocnej. Pojawily sie
nawet skrajne poglady, ze w miejscach wielkich plejstocenskich form glacjal-
nych wystepuja jedynie ich kadlubowe ostance. W celu wyjasnienia przyczyn
tej odmienno$ci morfologicznej uwzglgdniono odkrycia $ladow procesow
peryglacjalnych. Rekonstrukcje proceséw zachodzacych w czasie trwania
klimatu zimnego doprowadzily do powstania koncepcji o dominujacej roli
procesoOw peryglacjalnych w rozwoju rzezby. Jednakze postep w ba-
daniach historii zdarzen glacjalnych sktanial niektorych autoréw do formu-
towania wnioskdw o stosunkowo dobrym zachowaniu $ladow S$rodowiska
glacjalnego zaré6wno w formach, jak i osadach. Wyniki przedstawionych
w niniejszej dysertacji badan wpisuja si¢ takze w t¢ tendencj¢. Umacniaja one
poglad, ze odmiennos$¢ krajobrazu regionu todzkiego od tzw. rzezby mtodo-
glacjalnej wynika przede wszystkim ze specyficznego przebiegu procesoOw
glacjalnych, za§ w dalszej kolejnosci jest rezultatem przeksztatcenia denuda-
cyjnego, w tym peryglacjalnego.

Rekonstrukcja warunkow $rodowiska w okresie narastania ladolodu i jego
zanikania na do$¢ rozleglym obszarze wymaga podejscia interdyscyplinarnego.
Publikowane studia sg zwykle wynikiem odpowiednio skoordynowanej pracy
licznej grupy specjalistow z réznych dziedzin. Autor podjat si¢ w tym przy-
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padku samodzielnego opracowania, uznajac, ze w odniesieniu do regionu
todzkiego, w ktérym formy glacjalne badane sg juz od prawie wieku
i udokumentowane w licznych publikacjach, mozliwe jest jeszcze opracowanie
spojnej 1 aktualnej koncepcji paleogeograficznej. Warunkami sa: zweryfi-
kowanie nagromadzonej do tej pory wiedzy, przeprowadzenie odpowiednich
uzupetniajacych badan oraz wszelkich mozliwych poréwnan z innymi obsza-
rami glacjalnymi. Autor staral si¢ uwzgledni¢ w jak najwigkszym stopniu
przede wszystkim wilasciwosci osadow glacigenicznych w nowo powstatych
odstonigciach, majgc przekonanie, ze analizy litofacjalne moga znaczaco
poszerzy¢ dotychczasowa wiedzg paleogeograficzng. Do napisania pracy
zachecaly zarowno nieznane dotad fakty, napotykane w terenie, jak i inspiro-
waly nowe publikacje — niekiedy informujace o badaniach na odlegtych
obszarach glacjalnych.

1.2. Cel pracy i obszar badan

Celem pracy jest zrekonstruowanie przebiegu nasunigcia warcianskiego
w regionie t6dzkim. Rekonstrukcja ta, podjeta na rozlegtym terenie o zr6zni-
cowanym stopniu dotychczasowego rozpoznania, wymagala zrealizowania
szeregu zadan czastkowych, a w szczegdlnosci:

- analizy pozycji stratygraficznej jednostki warcianskiej na tle plejstocenu
oraz relacji okres zimny warty — zlodowacenie warty w sensie paleo-
glacjologicznym,;

- odtworzenia obrazu paleogeograficznego regionu w okresie poprze-
dzajacym nasunig¢cie warcianskie;

- opracowania modelu ladolodu warty na etapie transgresji w regionie t6dz-
kim, ktory uwzgledni dynamike ladolodu, sposoéb pokonywania urozmaiconej
rzezby przedpola oraz cechy aktywno$ci erozyjno-deformacyjnej i akumu-
lacyjne;j;

- rekonstrukcji ladolodu warty w stanie maksymalnego rozwoju, a w szcze-
golnosci uscislenie linii zasiegu maksymalnego oraz danych o profilu i dyna-
mice jego strefy czotowej;

- opracowania modelu zanikania lgdolodu z uwzglednieniem lokalnych od-
miennosci przebiegu procesow deglacjacji;

- okreslenia roli podioza ladolodu oraz warunkow klimatycznych w prze-
biegu deglacjacji;

- wyroznienia charakterystycznych uktadow przestrzennych form glacige-
nicznych oraz ustalenia, czy istnieja powigzania formy glacjalne — formy
1 struktury podtoza;
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- przeanalizowania danych dotyczacych ewentualnego wplywu procesow
endogenicznych na przebieg zlodowacenia;

- weryfikacji dotychczasowych pogladoéw na temat typologii procesow,
osadow i1 form glacjalnych.

Obszar podjetych badan rozciaga si¢ w pasie od Wysoczyzny Zloczewskiej
i Tureckiej na zachodzie po Wysoczyzng Rawska i Roéwning Radomska na
wschodzie. Teren ten, o powierzchni okoto 15 tys. km” wykraczajacy nieco na
wschod 1 zachod poza zasieg wojewodztwa todzkiego, nazywany jest w niniej-
szej pracy regionem todzkim (rys. 1-3). ,Region 16dzki” nie jest tutaj nazwag
wlasnga. Analizowany obszar, mimo iz odznacza si¢ wieloma cechami indywidu-
alnosci geomorfologicznej, w przyjetym ujeciu przestrzennym nie posiada
ostrych granic morfologicznych i nie pokrywa si¢ z zadna formalna jednostka
fizycznogeograficzng. Jego zarys stanowi wycinek strefy brzeznej nasunigcia
warcianskiego znanej z bogatego zapisu zdarzen glacjalnych.

Badania terenowe prowadzono roznicujgc przestrzenne zasi¢gi obszarOw
testowych 1 szczegdtowos¢ analiz w zaleznosci od czastkowych celow badan
i stanu dotychczasowego rozpoznania rzezby i budowy geologicznej. Analizo-
wano pojedyncze stanowiska (np. wybrane odsloniecie w kopalni kruszywa),
pojedyncze formy, zespoty form glacigenicznych na danym obszarze testowym
oraz grupy form tej samej genezy w skali regionu (np. ozy). Odtwarzany obraz
paleogeograficzny byt poréwnywany z danymi z innych czgéci warcianskiej
strefy morfogenetycznej. Uwzglednianie sytuacji w innych obszarach, zajetych
przez ladoléd warcianski, byto czestokro¢ niezbedne dla wyjasnienia zapisu
geologicznego wielu zdarzen w analizowanym regionie. W wielu przypadkach
odwotywano si¢ takze do rekonstrukcji innych ladolodow plejstocenskich oraz
aktualnych badan wspotczesnych lodowcow i ladolodow.

Analizowany obszar z wielu wzgledow jest szczego6lnie wazny. Od niego,
a Scislej od dorzecza Warty, pochodzi nazwa ladolodu i jednostki stratygra-
ficznej. Przez wielu badaczy (m.in. Baraniecka, 1971a; Baraniecka i Sarnacka,
1971; Wojtanowicz, 2004; Mojski, 2005) jest on uwazany za stratotypowy dla
okresu miedzy interglacjatami mazowieckim i eemskim, czyli dwoma w petni
udokumentowanymi interglacjatami o zapisie kopalnym na obszarach ladowych.
Istotng jego cecha jest takze to, ze byl zajety przez czes¢ euroazjatyckiego
ladolodu warty wysunigta najbardziej na potudnie.

Istnienie dos¢ bogatej literatury regionalnej, w tym obszernych monografii,
w zadnym stopniu nie przeczy potrzebie kolejnego, nowego ujecia geomorfo-
logiczno-paleogeograficznego. Dotychczasowe prace, mimo egzemplifikacji po-
stepu wiedzy, nie tworza w pelni usystematyzowanej i aktualnej teorii przebiegu
zlodowacenia warty na tym obszarze. Wiele istotnych faktoéw morfologicznych
i geologicznych czeka nadal na wyjasnienie albo prowadzi do odmiennych
interpretacji. Stad krok autora w kierunku zmiany tego stanu.
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6w) wedhug Kondrackiego i Rychlinga (2000)
i¢g analizy

le jednostek fizycznogeograficznych (mezoregion:

Rys. 1. Obszar badan na t

Linig przerywana zaznaczono zas
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20 km

Rys. 2. Glowne rysy rzezby regionu todzkiego. Linig przerywang zaznaczono obszar poddany
analizie, linig ciagla — granice wojewddztwa todzkiego

Dokonujac przegladu pismiennictwa mozna zauwazy¢ ograniczong juz aktu-
alnos¢ stanu wiedzy oraz zréznicowany stopien rozpoznania poszczegélnych
czgsci regionu. Najbardziej zblizona tematycznie praca Klatkowej (1972a)
powstawala niemal cztery dekady temu. Inne cenne opracowania, m.in. Bara-
nieckiej (1971a), Baranieckiej i Sarnackiej (1971), Krzeminskiego (1974) i Klaj-
nerta (1978), obejmuja czgsci regionu tddzkiego, wybrane do szczegdtowej
analizy. Wiele istotnych uaktualnien i szereg nowych tez wprowadzaja dzieta
Mojskiego (2005) i Turkowskiej (2006a), jednakze zakresy tych uje¢ sg znacznie
szersze. Pierwsza praca naswietla wazne zdarzenia zlodowacenia warty na tle
catlego czwartorzedu i ukazuje je w skali ogolnopolskiej, natomiast druga
z wymienionych prac zawiera charakterystyke rzezby glacjalnej wieku warcian-
skiego na tle innych $rodowisk morfogenetycznych i paleogeografii kenozoiku.
Porzadkuje i systematyzuje wiele zagadnien w $wietle aktualnej znajomosci
rzezby 1 geologii kenozoiku regionu t6dzkiego.
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Uzupehiajgc zasob poznanych faktow, autor skupit si¢ na pewnego rodzaju
,Wyrownaniu” wspomnianej dysproporcji przestrzennej, opracowujac wigkszosé
stanowisk w cze$ci wschodniej regionu (rys. 3).

Autor przedstawia niniejszg prac¢ majac przekonanie, Ze mimo znaczacego
dotychczasowego dorobku badan wystgpila potrzeba ponownego zebrania
i zinterpretowania faktow dotyczacych nasunigcia warcianskiego. Zaistniala
ponadto szansa porownania i skorelowania wynikoéw z obszaru analizy z danymi
pochodzacymi z innych czgsci pasa zasiggu ladolodu warty, a nawet innych
zlodowacen. Nalezy zauwazy¢, ze od poczatku lat 70. nastgpil rozwdj metod
paleogeograficznych, w tym paleoglacjologicznych, sedymentologicznych i in-
nych; ich zastosowanie niewatpliwie rzutuje na wyniki prowadzonych wspotcze-
$nie badan.

W modelowaniu ladolodu warty oraz rekonstruowaniu proceséw zwiaza-
nych z jego funkcjonowaniem najbardziej pomocne byly badania osadow,
w szczeg6lnosci badania litofacjalne oraz analiza rzezby, mimo niewatpliwych
zmian, jakie nastapity w okresie postwarcianskim. Cechy geomorfologiczno-
-geologiczne obszaru badan przeanalizowano na tle catej strefy warcianskiej
w Polsce, uwzgledniono takze wyniki badan ladolodu warty i jego wiekowych
odpowiednikéw w innych cze$ciach Eurazji, a ponadto dane dotyczace okresow
ograniczajacych to zlodowacenie.

Zestawianie licznych danych paleogeograficznych pochodzacych z badan
z rdznych okreséw wymagato weryfikacji i ujednolicenia terminologii. Stalo si¢
to impulsem do kilku propozycji porzadkujacych nazewnictwo.

Pojecie ,,zlodowacenie™ jest rozumiane w niniejszej pracy sensu stricto jako
regionalne zjawisko glacjologiczne, ktore nie musi pokrywac si¢ z trwaniem
globalnego ochlodzenia rangi glacjalu w sensie klimatostratygraficznym
(Stankowski, 1996). Do jego uzycia upowaznia przede wszystkim dobrze roz-
winiety kompleks osadéw glacjalnych (Lindner, 1987). Swiadczy on o wielko-
skalowym nasuni¢ciu ladolodu. Stosowany w pracy termin ,,zlodowacenie
warty” lub w postaci obocznej ,,zlodowacenie warcianskie” nie przesadza rangi
stratygraficznej (klimatostratygraficznej) tego zimnego etapu plejstocenu — czy
jest to glacjal, stadial, czy moze zaledwie faza. Autor nie ustalil faktow, ktore
pozwalaja jednoznacznie, rozstrzygajaco, opowiedzie¢ si¢ za okreslong rangg
pigtra warty. Przytacza jednakze fakty i argumenty, ktdére mogg by¢ przydatne
w dyskusji na ten temat. Rowniez stosunek starszego nasuni¢cia — odrzanskiego
— do jednostki warcianskiej nie jest jasny. Ostatnio nawet rozwaza si¢ jego
wlaczenie do zlodowacenia warty jako starszego stadiatu (Marks i in., 1995;
Marks, 2000; Lisicki, 2003).

W odniesieniu do nazewnictwa stratygraficznego przyjeto zasade pisania
nazw malg literg. Jest to konsekwencja praktyki w stratygrafii, nawet jesli nazwy
okresow pochodza od nazw wiasnych (np. perm, jura), tudziez w naukach
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traktujacych o historii kultury (renesans, barok). W przypadkach odwolywania
si¢ do oryginalnych terminéw obcoj¢zycznych, pozostawiano pierwotng
pisowni¢ w nawiasie.

W nazewnictwie geograficznym autor stosowat zasadniczo nazwy jednostek
wedlug Kondrackiego (Kondracki, 2001; Kondracki, Rychling, 2000), odwotu-
jac si¢ niekiedy do nazw z podziatu przyjetego przez Dylikowa (1973). W tych
przypadkach stosowano pisowni¢ z wielkiej litery, wtasciwa dla nazw wiasnych.
W przypadku uzycia nazw regionalnych innych autorow lub okreslen nieformal-
nych, stosowano pisowni¢ matg literg (np. region toédzki, pagdrki zelechlinskie,
oz Rylska).

1.3. Metodyka badan

Metody badan zastosowane w niniejszej pracy zostaty odpowiednio dobrane
i dostosowane do potrzeb poszczegdlnych zagadnien szczegdtowych, sktadaja-
cych si¢ na pelng rekonstrukcje paleogeograficzna. Przeprowadzono prace
terenowe i laboratoryjne, przeanalizowano archiwalne dane geologiczne, za$
w obrobce danych uzyto metod statystycznych i graficznych.

Podstawowe znaczenie w postgpowaniu badawczym mialy bezposrednie
prace terenowe, przeprowadzone w pasie wystgpowania na powierzchni form
i osadow zlodowacenia warty pomigdzy wysoczyznami przylegajacymi od
zachodu do doliny Warty a Wysoczyzng Rawska i Rowning Radomska na
wschodzie (rys. 1-3). Prace te polegaly gltownie na kartowaniu geomorfolo-
gicznym wyznaczonych obszardéw testowych, analizie morfometrycznej i mor-
fograficznej wybranych zespotow form oraz analizie litofacjalnej osadow
w wybranych odstoni¢ciach. Analiza litofacjalna prowadzita do okreslania
srodowisk sedymentacyjnych poprzez ustalenie hierarchii elementow litofacjal-
nych: jednostek litofacjalnych, zespotow i kompleksow litofacjalnych. W trakcie
analizy dokumentowano cechy strukturalne i teksturalne osadow. Opis litofacji
byt wykonywany z =zastosowaniem zmodyfikowanego kodu litofacjalnego
Mialla (1978) i symboli literowych Rusta (1978). W modyfikacjach uwzgled-
niono do$wiadczenia zaczerpnigte z prac Zielinskiego (1992), Kriigera i Kjera
(1999), Benneta i in. (2006) oraz autora, celem odpowiedniego dostosowania
metody do specyfiki wyksztalcenia osadow na analizowanym obszarze. Elemen-
ty kodu uzyte w ilustracjach przedstawiono w tabeli 1 i na rysunku 4.
W formach, w ktorych nie wystepowaly odstoni¢cia lub nie dokonano wkopow,
wykonywano dla potrzeb pracy sondy reczne, ktore dostarczyly niezbednych
danych o teksturze osadow.



Tabela 1. Zastosowane oznaczenia kodowe

— opis w tekscie

Kod tekstury osadow

G Zwir

GS ZWir piaszczysty

GSD Zwir piaszczysty, diamiktonowy

S piasek

SG piasek zwirowy

SGD piasek zwirowy, diamiktonowy

GD zwir diamiktonowy

SF piasek pylasty (ilasty)

SD piasek diamiktonowy

F pyt (mulek)

C it

FS pyt (mutek) piaszczysty

D diamikton

DS/DG | diamikton piaszczysty/zwirowy

(0] osad organiczny

Kod struktury osadéw

m struktura masywna

h laminacja horyzontalna lub subhory-
zontalna

r laminacja riplemarkowa

rc laminacja riplemarkow wstepujacych

f laminacja smuzysta

lc laminacja soczewkowata

w laminacja falista

P E)tvarstwowanie przekatne plaskie

abularne)

t warstwowanie przekatne rynnowe

| warstwowanie przekatne
niskokatowe

; wgrstwowanie nachylone
wielkokatowe

e struktura erozyjna duzej skali

struktura zaburzona
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SFd
4
Sw
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7 Sp/SGp
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CFSG
8

Rys. 4. Przyktadowy profil litofacjalny —

objasnienia w tabeli 1
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Aby zrekonstruowaé kierunki paleopradow, w szczegdlnosci kierunki ply-
nigcia wod roztopowych w czasie deglacjacji, dokonano pomiaréw elementow
kierunkowych struktur sedymentacyjnych: przekatnego warstwowania ptaskie-
go, rynnowego 1 laminacji riplemarkowej. W obszarach zageszczenia tych
pomiardéw, np. w wydzielonej strefie deglacjacyjnej tomaszowsko-skiernie-
wickiej, starano si¢ uzyska¢ obraz regionalny paleopradow. Uzupehiajace
znaczenie w dokonywanych rekonstrukcjach miaty pomiary orientacji i inklina-
cji klastow (eratykdw) oraz struktur deformacyjnych. Pomiary podlegaty
obrobce statystycznej, w szczegolnosci obliczeniom wektora wypadkowego
i wspotczynnika zwartosci. Do obliczen statystycznych i prezentacji graficznej
wykorzystano m.in. programy StereoNet v.3.03 (Geological Software, Tromso,
1992-1995) i Stereo32 v. 0.9 (Roéller i Trepmann, Bochum, 2003-2007).

Prace laboratoryjne, niezbedne do okreslenia np. warunkow transportu i se-
dymentacji badanych osadow, objety:

— analizy uziarnienia, gldwnie metodg sitowa, przy uzyciu sit i wytrzasarki
marki Fritsch GmbH oraz laczona metoda sitowa i pipetowa wedtug Kohna
(Jersak i Waga, 1985); wyniki byly opracowane przy uzyciu programow
obliczeniowych do uziarnienia firmy Fritsch GmbH oraz JoseK-SED (Juskie-
wicz 1 Murawski, Torun, 2004);

— analizy obrobki ziaren (zaokraglenie wedlug Krumbeina, 1941; analiza
obtoczenia ziaren kwarcu metoda graniformametryczng wedlug Krygowskiego,
1964);

— analizy morfoskopowe metoda Cailleaux (1942), zmodyfikowang przez
Gozdzika (1995b);

— analizy mineralogiczne (glownie analiza skaleni, stosowano metod¢ bar-
wienia azotynokobaltanem sodu wedtug opisu Manikowskiej, 1976).

Dane litologiczne i morfologiczne, uzyskane w terenie i laboratorium, po-
stuzyly nastepnie do zestawien statystycznych i graficznych. Autor zestawit
szereg map tematycznych: geomorfologicznych, geologicznych i paleogeogra-
ficznych oraz wykresy, diagramy, przekroje geologiczne, profile morfologiczne
i geologiczne réznego typu (w szczegolnosci profile litofacjalne), blokdiagramy,
rysunki perspektywiczne oraz inne przestrzenne analizy komputerowe. Zesta-
wienia te — oprocz materiatu zebranego bezposrednio — uwzgledniajg takze
materialy archiwalne, po ich krytycznej analizie i weryfikacji.

Przy zestawieniach danych wykorzystano, oprocz wezesniej wymienionych,
réznorodne oprogramowanie statystyczne i graficzne, w szczegdlnosci: Corel-
Draw v. 11, Microsoft Office v. 2003 i 2007, pakiet Surfer v. 8, Grapher i Strater
v. 1.02 (Golden Software) oraz Origin (OriginLab).

W rekonstrukcjach wykorzystano metode morfolineamentéw. Brano pod uwagg
osie morfologiczne form powstalych w czasie deglacjacji, wyznaczone na
podstawie izohips na mapach topograficznych w skali 1:10000 i 1:25000.
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Analizowano orientacj¢ osi morfologicznych form glacjalnych. Jest to metoda
nieco odmienna od analizy ruchu lagdolodu na podstawie morfolineamentow
wyznaczonych metodg Morawskiego (2005, 2007).

Pewnych powszechnie stosowanych analiz nie zastosowano, np. oznaczen
geochronometrycznych. Autor po niepomyS$lnych probach datowania bez-
wzglednego osadow glacigenicznych metoda TL, podjal decyzje o niestosowa-
niu tej metody. Na jej niedoskonato$¢ wskazuje wielu autorow. Wyniki ozna-
czen tych samych osadow otrzymane w réznych laboratoriach réznig si¢ nawet
o okoto 100 ka (Madeyska, 1992; Klatkowa, 1993a). Bluszcz (2000) podkresla,
co jest szczegblnie wazne przy datowaniu glin, cho¢ takze dotyczy wielu typow
osadow stokowych, Zze nie mozna oznaczy¢ wieku osadu, ktorego ziarna
mineralne w czasie transportu i depozycji nie byly eksponowane na $wiatto.
Trudna moze by¢ takze do okreslenia pierwotna zawartos¢ wody w osadzie, a od
niej zalezy w znacznym stopniu moc dawki promieniowania pochtanianego
przez ziarna.

Z pewnoscia doktadniejsze wyniki badan geochronologicznych osadow gla-
cigenicznych warty bylyby bardzo cenne. Prawdopodobnie jednak bedzie to
mozliwe dopiero w przysztosci, kiedy ich metodologia odnotuje znaczacy
postep. Autor ograniczyt si¢ wigc do cytowania licznych danych z prac wielu
autorow, uzyskanych gléwnie dla potrzeb SMGP, majgc na uwadze, ze spetniaja
one pewng rol¢ orientacyjna.

1.4. Rekonstrukcje zlodowacenia warty w regionie l6dzkim

Rekonstrukcje zdarzen glacjalnych maja na obszarze Polski §rodkowej histo-
ri¢ siegajaca lat dwudziestych ubieglego stulecia, a literatura przedmiotu
obejmuje juz kilkaset pozycji (por. Turkowska, 2006a). Opublikowane do tej
pory opracowania dotycza przewaznie niewielkich zespolow form, czesto
znacznie oddalonych od siebie. Wigksze prace, charakteryzujgce si¢ zroznico-
wanym stopniem aktualnos$ci, obejmujg obszary o powierzchni kilku — kilkuna-
stu tysiecy kilometréw kwadratowych.

Najwczesniejsze badania, dokonywane na podstawie obserwacji tereno-
wych, podejmowane byly od lat dwudziestych ubieglego stulecia (Zaborski,
1926; Lencewicz, 1927; Premik, 1930). Przed II wojna $wiatowa badania
te pozwolily uzyska¢ ogdlna wiedz¢ o genezie rzezby glacjalnej wschodnich
i zachodnich fragmentow regionu tddzkiego; czgs¢ Srodkowa pozostawata pod
tym wzgledem nieznana.

Od chwili powstania t0dzkiego osrodka geograficznego w 1945 r. oraz pod-
jecia pierwszych, rekonesansowych badan nad geneza form rzezby, w tym
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opracowan przegladowych map geologicznych, wiedza o osadach i formach
zlodowacenia warty w Polsce §rodkowej zaczeta si¢ stopniowo poszerzaé. Jedna
z pierwszych, powojennych prac dotyczyta form kemowych w okolicach
Rzgowa i Lodzi (Dylik, 1949). Ze wzgledu jednak na bardzo interesujace
odkrycia licznych §ladow $rodowiska peryglacjalnego na obszarze podtédzkim
(m.in. Dylik, 1952, 1953) nurt badan glacjalnych rozwijatl si¢ przez kilkanascie
lat umiarkowanie, niejako w tle intensywnych studiow osadoéw i struktur
peryglacjahu.

Dopiero w latach sze$¢dziesigtych ubieglego stulecia zwrocono wigkszg
uwage na szczegOlowe poznanie genezy wybranych fragmentéw krajobrazu
glacjalnego opisywanego regionu (Balinska-Wuttke, 1960, 1961, 1963, 1965,
1968, 1970; Domostawska-Baraniecka i Skompski, 1967; Baraniecka, 1971a;
Dudek, 1966; Jewtuchowicz, 1967, 1970; Klajnert, 1966, 1969; Krzeminski,
1965; Roézycki, 1961, 1967, 1972; Ruszczynska, 1961a, b; Ruszczynska-
-Szenajch, 19664, b). Badania te poszerzyly wiedzg o rzezbie glacjalnej obszaru,
lecz takze sklonity autoréw do przedstawienia odmiennych sposobow interpre-
tacji genezy form obszaru oraz — w konsekwencji — spowodowaly zarysowanie
si¢ znacznych réznic w pogladach na dynamike ladolodu warty, zwlaszcza
w odniesieniu do sposobu jego zanikania.

Badania Balinskiej-Wuttke (1960, 1961, 1963, 1965, 1968, 1970), przepro-
wadzone mi¢dzy Skierniewicami a Rawg Mazowiecka byly swoistg kontynuacja
przegladowych obserwacji Lencewicza (1927). Autorka wyroznia w ich rezulta-
cie 12 faz postojowych czota ladolodu warty (stadialu mazowiecko-podlaskiego)
W czasie jego ustepowania, ktorym miaty odpowiadac ciagi pagorkow i wzgorz
morenowych. Przy wyznaczaniu poszczeg6élnych linii postojowych Balinska-
-Wuttke natrafia na trudnos$ci, ktore thumaczy nierdwnomiernym ust¢powaniem
czota ladolodu i lokalnym naktadaniem si¢ kolejnych faz postojowych. Pomig-
dzy formami morenowymi Balinska-Wuttke dostrzega takze drobne (50—100 m
$rednicy) pagorki kemowe. Ich obecno$é¢, zdaniem autorki, jest dowodem
silnego spegkania waskiej brzeznej strefy ladolodu i odrywania si¢ od jego czota
pojedynczych bryt martwego lodu.

Ruszczynska-Szenajch (1966a, b), analizujac osady czwartorzedu potnocne;j
czesci dorzecza Pilicy, stwierdza, iz lagdoldd warty dotart do réwnoleznikowego
odcinka doliny Pilicy, pozostawiajac miedzy Koluszkami i Rzeczyca niewielki
obszar wolny od lodu. Oprocz akumulacji gliny zwatowej, ladolod pozostawit
niewielkie pagorki czolowomorenowe. Autorka zaktada jego recesj¢ frontalna,
skutkujacag powstawaniem moren czolowych, zgodnie z panujagcym wowczas
powszechnym przekonaniem.

Poglady wymienionych autorek zostaty rozwinigte w dzietach Rozyckiego
(1961, 1967, 1972), odnoszacych si¢ do wickszych obszarow Polski srodkowe;.
Autor 6w przedstawit wielowatkowa rekonstrukcje paleogeograficzng na tle
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uszczegotowionego podziatu stratygraficznego plejstocenu. W odniesieniu do
zaniku ladolodu warty sformutowal poglad o frontalnym typie zanikania
ladolodu, z fazami postojowymi. Ustgpowanie lagdolodu stadiatu warty przebie-
gato z zaznaczeniem si¢ dwoch faz: warki (maksymalnej) i grojca, rozdzielo-
nych ociepleniem, nazwanym interglacifaza rawy mazowieckiej. Nalezy
odnotowac, ze w odniesieniu do pasa zasiggu odry, 6w autor stwierdzil zanik
arealny (Rozycki, 1967), w szczegolnosci na zapleczu wyrdznionej przez niego
fazy odrzywohu, np. na potudnio-wschod od Sulejowa i zachéd od Radomia.
Zachowaly si¢ tam malo urozmaicone tereny, wskazujgce — zdaniem tego autora
— na taki wlasnie przebieg deglacjacji.

W potowie lat sze§¢dziesigtych ukazaty si¢ prace, ktore podwazaty dotych-
czasowe poglady o powszechno$ci frontalnej recesji ladolodu warcianskiego na
wschod od Lodzi.

Mojski (1965) przedstawil watpliwosci odnosnie do wyrdznienia licznych
faz postojowych ladolodu na tych terenach, zwracajagc przy tym uwage na
niejasnos¢ kryteriow i mozliwos¢ wieloznacznego interpretowania faktow przed-
stawionych przez Balinska-Wuttke (1960). Podwazyt rowniez zasadno$¢ wyzna-
czania tzw. moren rocznych.

Klajnert (1966) sformutowal odmienny, nowatorski poglad na glacjalng ge-
nez¢ rzezby Wzgoérz Domaniewickich. Badania przez niego podjete prowadza
do wniosku, ze waty glacifluwialne w okolicach Domaniewic i Lowicza
powstaly w wyniku akumulacji materiatu piaszczysto-zwirowego w wodach
roztopowych, w rozlegltych i glebokich, siegajacych podloza podlodowego,
rozpadlinach martwego badz stagnujacego ladolodu warcianskiego. Zatem
reprezentuja one formy typu kemowego, co wskazuje na arealny przebieg
deglacjacji, a nie tylko na wyodrebnianie si¢ pojedynczych ptatow lodu martwe-
g0. Autor 6w wysuwa przy tym przypuszczenie, ze proces ten objal rowniez
szerokie otoczenie Wzgorz Domaniewickich.

W tym czasie prowadzono takze intensywne badania rzezby glacjalnej
w zachodniej czgéci regionu (Krzeminski, 1965; Domostawska-Baraniecka
i Skompski, 1967; Baraniecka, 1971a; Baraniecka i Sarnacka, 1971; Klatkowa,
1972a).

Praca Krzeminskiego (1965) miata znaczenie wyjatkowe, gdyz ukazala
znacznie wigksze bogactwo inwentarza form glacigenicznych w dorzeczu
Warty, niz do tej pory byto znane.

Autor 6w udowodnit m.in., Ze liczne suche doliny ptaskodenne i niecki de-
nudacyjne w potudniowo-zachodniej czesci regionu tédzkiego pochodza z fazy
kataglacjalnej okresu warcianskiego. Byl to poglad nowatorski wobec po-
wszechnego wowczas przekonania o peryglacjalnej genezie tych form i wieko-
wym ich powigzaniu z ostatnim pi¢trem zimnym plejstocenu.
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Dalsze badania rzezby glacjalnej brzeznej czesci lobu Widawki pozwolity
odnotowaé zaistnienie w jej obrebie roznych typow deglacjacji. Baraniecka
i Sarnacka (1971) dowiodly, ze stadiat warty w dorzeczu Widawki reprezentuje
osady powstate w czasie transgresji ladolodu, gliny zwatowe oraz osady
z okresu deglacjacji, przy tym zaréwno osady deglacjacyjne, jak i rzezba z tego
etapu zlodowacenia wykazuja bardzo dobry stan zachowania. Autorki dostrze-
gly, ze strefy deglacjacji uktadajg si¢ wspotksztattnie do biegnacego tedy
zasiegu maksymalnego ladolodu. Od tej linii w kierunku wewnetrznym lobu
Widawki wyrdznity waska strefe deglacjacji frontalnej, a dalej obszar deglacja-
cji arealnej ze strefami: szczelinowego spekania ladolodu, brytowego rozpadu
ladolodu i wytopiskowa.

Znaczacym postepem w badaniach glacjalnych analizowanego obszaru byta
rozprawa Klatkowej (1972a), napisana na podstawie szeroko zakrojonych badan
terenowych, z przewaga stanowisk w cze$ci centralnej regionu. Autorka
opowiada si¢ w niej za samodzielno$cia zlodowacenia warty. Analizuje pozycj¢
przestrzenng osadéow warty na tle zrekonstruowanej konfiguracji podioza
trzeciorzedu i czwartorzedu. Opisuje granice nasunig¢cia warty, wydzielajac dwa
wielkie loby: potudniowy — Widawki i wschodni — Rawki. Pomiedzy nimi
wyroznia zatoke interlobalng z rozlegtym sandrem. W brzeznej strefie zasiggu
wyroznia charakterystyczne typy rzezby marginalnej. Dowodzi sasiedztwa
obszardéw o charakterystycznej morfologii ladolodu transgredujacego i Iadolodu
zanikajacego arealnie. Wskazuje przy tym na konieczno$¢ ponownego szczego-
lowego przeanalizowania réznych zagadnief, np. rzezby okolic Zelechlinka.
Uzupehieniem tej pracy jest rozdziat Geomorfologii Polski po§wigcony rzezbie
regionu t6dzkiego (Klatkowa, 1972b).

Obszerne studium rzezby s$rodkowej czesci dorzecza Warty, zawierajace
liczne dowody powszechnego wystepowania kemow na tym obszarze i jedno-
czesnie ich dobrego zachowania od okresu warcianskiego, przedstawit w 1974 r.
Krzeminski. Zaprezentowany bogaty material, zebrany w terenie, m.in. ze
140 odstonig¢, jednoznacznie wskazuje, iz dotychczasowe poglady o denudacyj-
nym charakterze rzezby w brzeznej strefie zasiggu ladolodu warty sa wyolbrzy-
mione. Autor 6w uwaza, ze ogoélnie mniej urozmaicong morfologi¢ obszaru
w stosunku do pojezierzy Polski poinocnej nalezy ttumaczy¢ innym sposobem
zaniku ladolodu, nie za$ skutkiem wielkiej aktywno$ci procesow denudacji
peryglacjalne;.

Wkroétce potem Klajnert (1978) sformutowat teze o powszechnosci sladow
deglacjacji arealnej w podtnocno-wschodniej czgsci Wzniesien Lodzkich i na
przylegtym terenie Réwniny Lowicko-Btonskiej. Dynamike proceséw deglacja-
cji odtworzyt na podstawie analizy strukturalnej i ustalenia genezy wypuklych
form rzezby. Powstaty one — zdaniem autora — w otwartych ku goérze szczelinach
pomiedzy brytami martwego lodu, wigc naleza do kategorii form kemowych.
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W syntetycznym profilu osadow autor 6w stwierdzil wzrost $rednicy ziaren ku
stropowi kemow i nazwal to ,,uktadem wstepujacym”, ktoéry wyraza wzrost
predkosci przeptywu wod roztopowych w miare postepu deglacjacji. Na
podstawie licznych stanowisk terenowych Klajnert (1978) stwierdzil, ze typowy
przekroj poprzeczny kemu wykazuje w cze$ci centralnej spokojnie utozone
tawice osadow glacifluwialnych, w czgséci brzeznej — utwory ,.kontaktu lodowe-
g0”, za$ u podndza stokow — roznofrakcyjne osady ablacyjne, czesto o charakte-
rystycznej, fluidalnej strukturze. Ow przestrzenny uklad osadéw pozwala
zrekonstruowaé warunki i przebieg sedymentacji glacifluwialnej oraz proces
powstawania kemow w miare degradacji martwej pokrywy ladolodu. Przy
okreslaniu genezy kemow Klajnert (1978) wykroczyt poza warcianskie srodowi-
sko glacjalne. Stwierdzit znaczacy wplyw podtoza czwartorzedu na rozwdj
paleogeograficzny obszaru. Przedstawit tez¢ o oddziatywaniu tektonicznym
antyklinorium $rodkowopolskiego, ktore spowodowato wytworzenie si¢ systemu
spekan w ladolodzie warcianskim o przebiegu NW-SE i w rezultacie dostoso-
wanie si¢ do tego kierunku osi morfologicznych keméw Wysoczyzny Skiernie-
wickiej. Analiza struktury osadow kemdw i odtworzony na tej podstawie system
odptywu wod ablacyjnych prowadza do wniosku, ze odpltyw ten byl wyraznie
zalezny od uksztaltowania bezposredniego podtoza lodowca. W procesie tym
istotng role petity podlodowe, prewarcianskie obnizenia dolinne, ktoérych osie
znajdowaly si¢ w tych samych miejscach, co osie wspdlczesnych dolin rzecz-
nych.

W potowie lat osiemdziesigtych ubieglego stulecia badania skoncentrowa-
ly si¢ na wybranych zespotach form glacjalnych w réznych czgsciach regionu
16dzkiego, co zaowocowato kilkoma wickszymi monografiami, szeregiem
artykulow i komunikatéw (m.in.: Klajnert, 1984a, b, 1992a, b, 1993, 1995,
1998, 2002, 2004; Klajnert i Rdzany, 1987, 1989, 1991; Turkowska, 1988,
1992, 1993; Klajnert i Wasiak, 1989a, b; Rdzany 1992a—e, 1995, 1996, 1997a—
e, 1999, 2000a, b, 2002, 2004a—d, 2006a—c; Klajnert i Swidrowska, 1992;
Wieczorkowska, 1992; Baraniecka, 1993a—c; Jaksa, 2004, 2006; Jaksa 1 Szmidt,
2008; Wasiak, 1979). W tym czasie powstalo takze wiele opracowan arkuszy
SMGP.

Opublikowane zostaly takze prace syntetyczne, np. dotyczace wezszych
problemow zwigzanych ze zlodowaceniem warty; dla przyktadu, Klatkowa
(1982) zestawila dla znacznej cze$ci regionu tddzkiego wazniejsze cechy
litologiczno-

-petrograficzne osadow ablacyjnych wieku warcianskiego, poszerzajac pozniej te
charakterystyke o inne facje utworow warty (Klatkowa, 1993a), za§ Nalewajko
(1992) przedstawil analize cech litofacjalnych glin lodowcowych w Polsce
srodkowej. Na przelomie stuleci podjeto takze badania eratykow, zawartych
w glinach glacjalnych regionu t6dzkiego, co pozwolito lepiej uporzadkowac je
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zarowno w rozktadzie przestrzennym, jak i litostratygraficznym (Czubla, 2001,
2006). Czes¢ regionu todzkiego wchodzaca w sktad dorzecza Wisty stala sig
przedmiotem badan Lisickiego (2003) nad litotypami 1 litostratygrafig glin
lodowcowych, za§ w regionalnych opracowaniach Krzeminskiego i Papinskiej
(1993) oraz Krzeminskiego (1997) dostrzegamy nowe naswietlenie wielu
zdarzen zlodowacenia warty. Szczegdlnym osiggnigciem wydaje si¢ interpreta-
cja rozwoju lobow ladolodu warty we wschodniej Wielkopolsce, oparta na
analizie materialu miejscowego podltoza w utworach wodnolodowcowych
(Krzeminski i in., 1993; Krzeminski, 1997). Charakterystyka osadow powsta-
tych w czasie zaniku ladolodu warty we wschodniej czgséci regionu i ich inter-
pretacja paleogeograficzng zajmowal si¢ rOwniez autor niniejszego pracy (m.in.
Rdzany, 1992a, 2004b, 2006a). W tym okresie podjeto proby doktadniejszego
wyznaczenia linii maksymalnego zasiegu ladolodu warty w roznych jej odcin-
kach (m.in.: Turkowska, 1988, 2006a; Turkowska i Wieczorkowska, 1993;
Rdzany, 2004a; Marks, 2004, 2005). Nalezy podkresli¢ takze syntetyczne ujecia
cech wystepowania i morfologii kemow obszaru (Klajnert, 2002, 2004). Istot-
nym krokiem w poznaniu genezy kemow regionu tddzkiego byty nowatorskie
badania sedymentologiczne przeprowadzone przez Jaks¢ (2004, 2006), oparte
gléwnie na metodzie litofacjalnej, dajace szczegdlowy obraz zrdéznicowania ich
srodowisk sedymentacyjnych. Analizowano w kemach takze wybrane struktury
deformacyjne (Jaskulski, 2008).

W ostatnich latach stan wiedzy sktania do opracowania wiekszych uje¢ syn-
tetycznych. Wspomniane dzieta Mojskiego (2005) i Turkowskiej (2006a)
w istotnym stopniu systematyzujg wiedz¢ na temat przesztosci glacjalnej i pery-
glacjalnej regionu. W tej sytuacji zamierzeniem autora stalo si¢ poglebione
opracowanie paleogeograficzne zlodowacenia warty jako waznego elementu
cyklu zdarzen o najwigkszych skutkach morfogenetycznych w regionie todzkim.



2. POZYCJA STRATYGRAFICZNA
JEDNOSTKI WARCIANSKIEJ

2.1. Jednostka warcianska w ujeciu morfostratygraficznym
i klimatostratygraficznym

Przynaleznos¢ form glacjalnych regionu t6dzkiego do zlodowacenia warty,
rozumianego w $cistym znaczeniu, czyli jako jednostka morfostratygraficzna,
juz co najmniej od pélwiecza nie budzi watpliwosci. Podobne przekonanie
dotyczy regiondéw sasiadujacych od wschodu i zachodu, a takze ich dalszych
przedtuzen w krajach o$ciennych. Istnieje takze wsrod badaczy zasadnicza
zgodno$¢ pogladow, ze zlodowacenie to zaistnialo na rozleglych obszarach
Nizu Europejskiego bezposrednio przed interglacjalem eemskim, pozostawia-
jac strefe krajobrazu glacjalnego o szerokosci od kilku do ponad pigciuset
kilometrow, ktorej znaczna wyrazisto§¢ wynika z faktu, ze nie zostata juz
objeta transgresja ladolodu w ostatnim glacjale. Nie powoduja wigkszych
kontrowersji takze wyr6znienia najwigkszych lobow ladolodu warty w Europie
srodkowej, cho¢ nie ma pelnej zgodnosci co do szczegotow przebiegu linii
maksymalnego zasiggu. Dyskusje na ten temat trwajg m.in. w Polsce $rodko-
wej. Nalezy zauwazy¢ takze, ze do$¢ dobrze zdefiniowany jest kompleks
osadow glacigenicznych w warcianskim pasie krajobrazowym od Danii po
Rosj¢. Jest on dostatecznie rozpoznawalny w zasiggu zlodowacenia wisty,
mimo ze sedymenty warcianskie wystepujg tam prawie wylgcznie w stanie
kopalnym.

Termin ,,zlodowacenie warty” lub ,,glacjat warty” jako jednostka klimato-
stratygraficzna nie jest powszechnie akceptowany. Ani bowiem w Europie, ani
poza nig, mimo znacznych wysitkdéw badaczy, nie rozstrzygnigto do dzi$
ostatecznie rangi stratygraficznej tej jednostki plejstocenu. Nie udato sie
jednoznacznie ustali¢, czy jest to samodzielny glacjal, jeden z kilku stadialow
w obrgbie glacjatu, czy wreszcie tylko faza. Jest to zagadnienie niezwykle wazne
w stratygrafii plejstocenu, lecz z punktu widzenia przyjetych celdw pracy mozna
je uzna¢ za drugorzedne. Jest takze mato prawdopodobne, aby badania na tym
obszarze mogly ostatecznie rozstrzygnac te kwestic. W pracy przyjeto zatem
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opcje terminu ,,zZlodowacenie warty” jako pojecia, ktore jest oparte na przestan-
kach morfostratygraficznych, litostratygraficznych 1 paleoglacjologicznych.
Odnotowano jednocze$nie wszelkie pozostate przestanki, ktore mogg mieé
znaczenie w dyskusji na temat wspomnianej rangi.

W niniejszej pracy autor skoncentrowat si¢ przede wszystkim na rekon-
strukcji przebiegu zdarzen w czasie rozwoju i zaniku ladolodu warty w jego
najbardziej na potudnie wysunigtej, podiddzkiej czesci. Podstawg formutowa-
nych wnioskéw byly wyniki badan litofacjalnych i geomorfologicznych
przeprowadzonych przez autora oraz informacje na temat ladolodu warty
i srodowiska jego rozwoju, zaczerpnigte z publikacji autoréw reprezentujacych
rozne dyscypliny naukowe. Wiele faktow przeanalizowano na tle catego lado-
lodu, duzego fragmentu kontynentu, czy nawet w §wietle zdarzen o charakte-
rze globalnym. Z tych powodow koniecznym stato si¢ takze zestawienie
aktualnej wiedzy na temat pozycji ladolodu warty w systemie klimatostraty-
graficznym plejstocenu.

Istotnym problemem, zwigzanym z pi¢trem warty jest brak ustalonych, po-
wszechnie akceptowanych ram czasowych jego trwania. Gorng granice jednostki
warcianskiej mozna obecnie uzna¢ za dobrze zdefiniowang, bowiem najczesciej
bywa wigzana z do$¢ precyzyjnie okreslonym poczatkiem interglacjatu eem-
skiego. Granica ta to wazny argument za ranga ,glacjatu”. Problemem jest
jednak w dalszym ciggu ustalenie rangi stratygraficznej okresu poprzedzajacego
i wieku dolnej granicy jednostki warcianskiej. Gtownym tego powodem sa
trudno$ci z ustaleniem wyraznego zapisu w osadach, spotykane w zasiegu
zlodowacen wewnatrz kontynentow. Z tego powodu rekonstrukcje paleogeogra-
ficzne na obszarach ladowych muszg by¢ prowadzone w powigzaniu z wynikami
badan osadow glgbokomorskich, gdzie luki stratygraficzne wystepuja rzadziej
1 obejmujg krétsze odcinki czasu.

Pewna pomoc, cho¢ jeszcze niewykorzystana dostatecznie, wnosza do
dyskusji o randze stratygraficznej pietra warty badania osadéw oparte na
analizie stosunku izotopow tlenu (‘**0/'°0), wykonywane niekiedy daleko poza
zasiggiem ladolodu warty (rys. 5, 6), przede wszystkim na materiale
z osadow dennych oceandéw (np. standard SPECMAP). Uwzglednia si¢ takze
analogiczne dane z osadow dlugotrwatych jezior tektonicznych, naciekow
w jaskiniach weglanowych oraz raf koralowych. Badania te pozwolily na
konstrukcje¢ krzywych termicznych, precyzyjnie odzwierciedlajacych wahania
temperatury powierzchniowych woéd oceanicznych czy ustalenie warunkoéw
termiczno-wilgotno$ciowych panujacych w jaskiniach. Sa one odpowiednio
korelowane z krzywymi cyklicznych zmian energii stonecznej. Uzupelniane sg
takze innymi danymi, np. z badan okrzemek czy detrytusu glacjalnego
z dryfujacych gor lodowych (IRD — Ice Rafted Debris). Krzywe SPECMAP
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i inne dane izotopowe pokazuja charakterystyczny rytm zmian, w ktérym dos¢
wyraznie zaznaczajg si¢ cykle ponad 100-letnie, glacjalno-interglacjalne.
Okreslane sg skrotem MIS lub OIS (Marine Isotope Stage, Oxygen Isotope
Stage). Pietra te numerowane sg wstecz, poczgwszy od holocenu. Ocieplenia
majg numery nieparzyste, ochtodzenia r6znej rangi — parzyste. Nalezy zauwa-
zy¢, ze do tej pory dos¢ precyzyjnie zostal poznany cykl ostatni, obejmujacy
pietra izotopowe 1. (holocen) i od 4. do 2. (zlodowacenie wisty/weichselian)
oraz koncowy etap cyklu starszego, czyli pictro 5. (interglacjat eemski), za$
jednostki starsze, w tym pigtro warcianskie i poprzedzajgce go ocieplenie
przedwarcianskie — znacznie mniej doktadnie.

Okres istnienia ladolodu warty przypada na mlodsza czgsé pigtra szostego,
a wedlug niektorych badaczy — na cate pigtro szoste. Jest to odcinek czasu, ktory
odznacza si¢ juz stabszym stopniem skorelowania danych ladowych z danymi ze
stratygrafii glebokomorskiej. Dla zrozumienia wielu zagadnien zwigzanych
ze zlodowaceniem warty potrzebne jest przeanalizowanie jednostki warcianskiej
w roéznych aspektach. Istotne jest odtworzenie tla paleogeograficznego,
a w szczegdlnosci cech podtoza osadow warcianskich.

100~

Age (kyr BP)
?

Rys. 5. Szoste pigtro izotopowe na tle krzywych izotopowych z osadéw glebokomorskich wedtug
Fredin (2002) oraz Williamsa i in. (1988)

A. Zapis morskiego 8'30 (8) z otworu V19-30 z basenu Panamy na podstawie otwornic dennych.

Czarna pogrubiona linia oznacza trwanie zdarzen paleomagnetycznych. Dane izotopowe:

Shackleton i Pisias (1985), skala czasowa: Martinson i in. (1987). B. Krzywa izotopowa ostatnich
1,88 min lat, wedtug Williamsa i in. (1988)
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Rys. 6. Krzywe réznych zjawisk pietra izotopowego szdstego i sasiednich na tle zapisu zmian
poziomu morza w czasie przedostatniego cyklu glacjalnego, wedtug Barda i in. (2002)
1 — krzywa SPECMAP (Imbrie i in., 1984), 2 — krzywa organizméw bentonicznych wedtug
Martinsona i in. (1987), 3 — krzywa objetosci lodu wedtug Shackletona (2000), 4 — moc promie-
niowania stonecznego na szerokosci 65°N, 5 — rafy koralowe Barbados, 6 — nacieki z Bahamow,
7 — nacieki jaskini Argentarola

2.2. Paleogeografia regionu lodzkiego na tle obszarow sasiednich
od interglacjalu mazowieckiego po transgresje ladolodu warty

2.2.1. Interglacjal mazowiecki i pézniejsze jednostki prewarcianskie

Z licznych badan litostratygraficznych, paleontologicznych i oznaczen
izotopowych wynika, ze wyraziste ocieplenie o niekwestionowanych cechach
interglacjalu, o zapisanym dobrze obrazie paleogeograficznym, poprzedzajace
zimny okres warty, miato miejsce przed ok. 400 ka, prawdopodobnie w 11.
pigtrze izotopowym. PozZniej nastgpily jeszcze dwa ocieplenia, w odstgpach
ponad stu ka, ktorych ranga klimatostratygraficzna jest dyskusyjna. Odpowiada-
ja one w stratygrafii glebokomorskiej pietrom dziewigtemu i siddmemu (rys. 5,
6, tab. 2, 3). Na obszarach kontynentalnej Europy pierwszy okres ciepty to
interglacjat mazowiecki, zwany w Europie zachodniej przewaznie interglacjatem
holsztynskim lub holsteinianem. W stosunku do wszystkich interglacjatow
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1 interstadiatéw starszych od interglacjatu eemskiego zostal on poznany najdo-
ktadniej pod wzgledem sukcesji roslinnej. Do dzi$§ jednak nie ma absolutnej
pewnosci, czy interglacjal mazowiecki powinien by¢ korelowany z pietrem
izotopowym jedenastym, jego wczesna czg$cia, czy z pigtrem dziewigtym, co
w ostatnich latach jest niekiedy rozwazane (por. Eissmann, 2002; Kukla, 2005).

Interglacjat mazowiecki przedtuzony po poczatek zlodowacenia odry bywa
nazywany takze interglacjatem wielkim (Rozycki, 1961). Jest to odpowiednik
terminu Gross Interglacial Pencka i Briicknera (1909), ktory bywa stosowany do
dzi§ (Great Interglacial — np. Kukla, 2005). Nie jest to jednak najlepiej dobrane
pojecie ze wzgledu na interwaly chlodne, wiacznie ze zlodowaceniami sensu
stricto, ktore udokumentowano w jego obrebie. Bardziej odpowiednie wydaje si¢
stosowanie okreslenia saalian, w randze supercyklu (SC3) (Kukla, 2005). Tak
rozumiany saalian moze by¢ poréwnywany z pojeciem ,pietro odry” (Mojski,
2005), ktore obejmuje caty okres migdzy interglacjatem mazowieckim a eemskim.
W s$wietle podzialu Mojskiego (2005) jednostka warty byla ostatnim, najmtod-
szym stadiatem pictra odry (rys. 7, tab. 2, 3). Z punktu widzenia zapisu litostraty-
graficznego takie podejscie jest zasadne, gdyz w przecietnym profilu osadow tego
interwalu plejstocenu zachowaly si¢ prawie wylacznie osady $srodowisk klimatu
zimnego — jesli nie glacjalne, to peryglacjalne. Osady interglacjalne lub intersta-
dialne, zawierajace material organiczny, nalezg do rzadkosci.
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Rys. 7. Jednostka warty w $wietle podziatu stratygraficznego Mojskiego (2005), opis uproszczony
A — podziat stratygraficzny (fragment), B — zasiggi ladolodéw liwca (linia przerywana), odry
i warty, C — profil lessu na podstawie prac H. Maruszczaka, D — krzywa rocznej temperatury
wzdtuz potudnika Bramy Morawskiej; kreski pionowe oznaczaja zakres dat TL
wybranych stanowisk
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Tabela 2. Korelacja wybranych podziatow stratygraficznych w Polsce i w Europie
od interglacjalu mazowieckiego
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W tej sytuacji, aby unikngé pewnej nieadekwatnosci termindéw ,,interglacjat”
i ,glacjal”, zaproponowano pojecie kompleksu srodkowopolskiego (Ber i in.,
2007), ktory obejmuje takze interglacjal mazowiecki. Tworza go wigc kolejne
jednostki klimatostratygraficzne pierwszego rzedu: mazowsze, liwiec, zbdjno,
krzna, lublin, odra i warta (tab. 2).

W przypadku braku dowoddéw palinologicznych na interglacjat, doktadnie;j-
sze okreslenie wieku osadow rozdzielajacych osady zlodowacen potudniowopol-
skich i warty obarczone moze by¢ znacznym blgdem. W wielu analizach
stratygraficznych utwory np. cieptych pigter zbojenskiego i lubelskiego moga
by¢ potraktowane jako osady interglacjatu mazowieckiego. Przedstawiona dalej
ich analiza zostata przygotowana ze Swiadomoscig tego faktu.
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Jesli przyjac, ze interglacjal mazowiecki jest odpowiednikiem jedenastego
pietra izotopowego, to na podstawie licznych juz obecnie datowan osadow
glebokomorskich mozna ustali¢, iz miato to miejsce w okresie 423-362 ka;
odcinek czasu o najcieplejszym klimacie, w pelni interglacjalnym, jest zawgzony
do interwalu 408-398 ka. Osady pdtnocnego Atlantyku z tej czgsci ocieplenia
nie zawierajg detrytusu mineralnego z goér lodowych, mimo intensywnych
pradow wadd pochodzacych z Arktyki. Okres ten, podobnie jak pigtra izotopowe
Se i 1, to wyjatkowo cieply interglacjat na tle ostatnich dwunastu pigter, czyli
w ciggu pigciu ostatnich cykli klimatycznych (~450 ka). Globalna kubatura
lodow byla wowczas mniejsza niz obecnie, cho¢ temperatura wod powierzch-
niowych potnocnego Atlantyku mogta by¢ nieco nizsza (Bauch i in., 2000).

Powstaje pytanie, czy ustalenia stratygrafii glebokomorskiej dla MIS 11 od-
powiadajg wynikom badan interglacjalu mazowieckiego w Polsce. Wedlug
podzialu przedstawionego przez Mojskiego (2005) okres ten w wariancie
najszerszym co do trwania moze si¢ miesci¢ nawet w granicach 460-250 ka
(rys. 7). Jest to wiec interglacjat mazowiecki sensu lato. Mozna sadzi¢, ze
w takim ujeciu zawiera on roéwniez przedziat picter 10-7. Z kolei zdaniem
Boguckiego i in. (2004) interglacjal ten obejmuje interwal 430-400 ka, co
odpowiada danym Baucha i in. (2000) dla pigtra jedenastego. Ostatnio Nitycho-
ruk i in. (2006) podtrzymali poglad, ze osady morskie tego pictra sg ekwiwalen-
tem interglacjalu mazowieckiego zapisanego w kopalnych osadach jeziornych
na Podlasiu.

W pasie zasiggu warty w Europie $lady interglacjatu mazowieckiego rozpo-
znawane sg znacznie czeSciej niz skutki kolejnych cieptych wahnig¢ klimatycz-
nych az po ocieplenie przedwarcianskie (tab. 2). Nie zawsze jednak autorzy prac
informuja o przyjetym zakresie interglacjalu mazowieckiego, co utrudnia
doktadniejsze poréwnania. Sposdb zapisu interwatéw cieptych w profilach
plejstocenu tego obszaru jest zroznicowany. Dominuje powierzchnia degrada-
cyjna, lecz sg takze miejsca o znacznym nagromadzeniu osadow fluwialnych
i limnicznych. Na Wyspach Brytyjskich wyrdzniany jest interglacjat hoxnian,
ktorego osady zajmuja pozycje pomiedzy zlodowaceniami anglian i wolstonian.
Jest to wiec interglacjal mazowiecki sensu lato. W Danii jego odpowiednikiem
jest interglacjal vejlby, w czasie ktorego osadzaly si¢ ily jeziorne i gytie.
W Holandii wystepuja z tego okresu utwory morskie (tzw. morza holsztynskie-
go) oraz osady fluwialne z florg. W Niemczech wystgpuja liczne stanowiska
osadow jeziornych, rzecznych i morskich holsteinianu. Najlepiej poznano tam
osady jeziorne, gdyz na obszarze poprzedniego zlodowacenia, czyli elsterianu,
funkcjonowaty pojezierza. Takie rozlegle pojezierze zrekonstruowano we
wschodnich i potudniowo-wschodnich Niemczech. Jak podaje Eissmann (2002),
tylko miedzy Harzem a Nysa na okoto 40 udokumentowanych stanowisk
holsteinianu, 20 stanowig stanowiska z osadami jeziornymi. Na podstawie badan
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w poélocnych Niemczech jego trwanie okre§lono na 370347 ka, co sklania
niektérych badaczy niemieckich do korelowania go z pigtrem dziewigtym
(Eissmann, 2002; Borner, 2004). Rodzi to potrzebe rozwazania przesuni¢é
w oznaczaniu mtodszych jednostek izotopowych, az po pigtro Se, czyli intergla-
cjat eemski. Na wschod od Polski osady tego interwatu plejstocenu udokumen-
towano réwniez w licznych stanowiskach. Odpowiednikami sg: na Biatorusi —
interglacjal aleksandryjski, w Rosji — aleksandryjski, smolenski lub lichwinski,
na Ukrainie — zavadivka (Gaigalas, 1995; Matveyev, 1995; Ber, 2000).

Przeglad licznych danych z badan osadéw ladowych i morskich Eurazji
prowadzi do wniosku, ze zar6wno w interglacjale mazowieckim, jak i w inter-
glacjale eemskim klimat w wigkszej czesci Eurazji byl nieco cieplejszy niz
klimat obecny. Nie ma jednak pelnej zgodno$ci danych izotopowych i pocho-
dzacych z badan flory na stanowiskach na kontynencie (por. Bauch i in., 2000).

W Polsce poznano rowniez wiele stanowisk interglacjalu mazowieckiego,
a w niektorych regionach mozna uzna¢ jego osady za dobrze okreslony horyzont
przewodni. Nalezy do nich przede wszystkim réwnoleznikowy pas od regio-
nu 16dzkiego po potudniowe Podlasie (Nitychoruk, 1995; Lindner i Marciniak,
1998; Mojski, 2005). W okolicach Sulejowa juz w latach 20. dokonano pierw-
szych waznych odkry¢ stanowisk interglacjalu mazowieckiego (Lilpop i Passen-
dorfer, 1925). Byt to pierwszy ,prawdziwy interglacjal” w Polsce z osadami
o0 udowodnionej pozycji migdzymorenowej. Profil czwartorzedu w Barkowicach
Mokrych zostal uznany za jedyny w Polsce, gdzie wystepuja dwa poziomy
interglacjalne, datowane florystycznie (Riihle, 1952). Utwory interglacjalne
rejonu doliny Pilicy pomiedzy Barkowicami a Biatobrzegami staty si¢ przedmio-
tem wielu prac (Passendorfer, 1928; Rozycki, 1947, 1961; Ciuk i Riihle, 1952;
Sobolewska, 1952; Lindner, 1978; Trzmiel, 1990; Brzezinski, 1992a; Szatama-
cha, 1992; Ktoda, 1993). Interglacjalne osady rzeczne tego obszaru to gldwnie
piaski drobnoziarniste z wktadkami zwiroéw.

Przewaza poglad, ze w opisywanym interglacjale przed optimum mialy
miejsce przede wszystkim procesy erozyjno-denudacyjne i akumulacja pokryw
wietrzeniowo-stokowych, za§ maksymalne wcigcie erozyjne jest rtOwnoznaczne
z optimum (Rozycki, 1961; Lindner, 1978). Glgboko$¢ rozcigé erozyjnych, ktore
wowczas powstaty, byla najwicksza w skali calego plejstocenu. Erozja rzeczna
spowodowata powstanie sieci dolin osiaggajacych glebokos¢ 30-40 m, a nickiedy
nawet ponad 60 m. Wystepuja one zarowno w zachodniej, jak i we wschodniej
czgsci regionu. Stabszy rozwo6j dolin jest obserwowany w centralnej czesci,
nazywanej Garbem Lodzkim, ktory — podobnie jak obecnie — pehit role wznie-
sienia wododziatlowego. Najglebsze doliny rozwingly si¢ w obszarach aktyw-
nych tektonicznie na peryferiach regionu tddzkiego. Cho¢ 6wczesny system
dolinny nie byt identyczny z obecnym, odsrodkowy uktad dolin juz wtedy byt
wyraznie uksztaltowany. Po optimum poglgbione doliny stopniowo ulegaty
zasypaniu migzszymi seriami piaszczystymi.
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Sie¢ dolinng interglacjalu mazowieckiego stosunkowo dobrze poznano
w zachodniej czgsci regionu todzkiego. Do najwickszych jej elementow nalezata
dolina pra-Warty. Wyniki badan Skompskiego (1971b) oraz Krzeminskiego
i Bezkowskiej (1987) pozwalajg ustali¢ 6Owczesne wcigcie jej odcinkdw powyzej
Widawy na co najmniej 25-32 m. Wedlug Lindnera i in. (1982) biegla ona
potudnikowo, a na szerokosci geograficznej Poznania skrecata na zachod. Forma
ta, wypeliona osadami o migzszos$ci 20-50 m, osiggata na zachod od regionu
t6dzkiego szeroko$¢ do 20 km. W Wielkopolsce przesledzono jg na odcinku
170 km. Laczyla si¢ z doling pra-Laby i kierowata si¢ ku morzu holsztynskiemu
na NW od Berlina.

W innych dlugotrwatych dolinach zaréwno rozcigcie, jak i pdzniejsze
zasypanie bylo takze wigksze w poréwnaniu z obecna sytuacja. Na przyktad
weciecie odpowiednika niewielkiej obecnie doliny pra-Luzycy na Wysoczyznie
ZYoczewskiej oceniono na 25-30 m (Balinski, 1999). W rowie Kleszczowa
w Folwarku wyrézniono osady rzeczne interglacjatu mazowieckiego o migzszo-
sci 81 m — wyjatkowej w tej czesci regionu todzkiego, cho¢ przewaznie osiagaja
tam 20—40 m (Baraniecka, 1971b). Poza strefa rowu tektonicznego osady te sa
znacznie ciensze — rzedu 10-20 m. Fakty te potwierdzajg dwczesng aktywnos¢
tektoniczng (Baraniecka i Sarnacka, 1971). W rejonie Gorzkowic oraz w poblizu
Niechcic osady rzeczne osiggaja srednio 3040 m (Ruszczynska-Szenajch, 1966b;
Kurkowski i Popielski, 1991). W Wygodzie koto Belchatowa wypehienie
niewielkiej kopalnej doliny oznaczono metoda TL na 363 ka (Ziomek, 1992a, b).

Liczne sg zapisy interglacjalu mazowieckiego na terenie Kotliny Szczercow-
skiej, Wysoczyny Ztoczewskiej i Wysoczyzny taskiej. Opisano tam osady
rzeczne i — w mniejszym stopniu — utwory jeziorne o migzszo$ci dochodzacej do
20-30 m (Sarnacka, 1970; Balinski i Gawlik, 1986; Krzeminski i Bezkowska,
1987; Balinski, 1992a, b, 1997; Dutkiewicz, 1992a; Bezkowska, 1993). Zwiry
rzeczne 1 piaski pylowate rzeczne i jeziorne z okolic Zdunskiej Woli, przypisy-
wane temu interglacjalowi, wydatowano na 412 i1 367 ka (Bezkowska, 1993).

W centralnej i wschodniej czgsci regionu tédzkiego udokumentowano gtow-
nie profile osadéw rzecznych z tego okresu. Migzszo$¢ ich w dolinach kopal-
nych Wolborki, Moszczanki, Bieliny i Piasecznicy sigga 30 m (Nowacki, 1992),
za$ w kopalnych dolinach okolic Tuszyna — 20 m (Turkowska i Wieczorkowska,
1994). Na terenie Wzniesien Lodzkich i Roéwniny Lowicko-Btonskiej Brzezinski
(1992b) dowiodt istnienia glebokich rozcigé, ktore w dolinie Mrogi dochodza
nawet do 60 m. Miazsze na 30-38 m osady rzeczne tego interglacjatu, udoku-
mentowane palinologicznie, ztozone w dwoéch lub trzech cyklach sedymentacy;j-
nych, opisano w Jamnie i Strugienicach koto Lowicza (Brzezinski, 1991). Obfita
sedymentacj¢ rzeczng stwierdzita w okolicach Skierniewic réwniez Balinska-
-Wuttke (1970).
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Mimo wielu poznanych do tej pory stanowisk wystepowania osadow inter-
glacjalu mazowieckiego, najczgsciej jest on reprezentowany lukg stratygraficzng
lub poziomem bruku zwirowo-gtazowego (np. Balinski i Gawlik, 1986; Balin-
ski, 1999). W takich przypadkach nie ma zwykle pewnosci, z jaka ranga
i dlugoscia okresu migdzylodowcowego mamy do czynienia. W poludniowej
czesci regionu, w obszarach ptytkiego wystgpowania skal podtoza mezozoiczne-
go, interglacjalowi mazowieckiemu przypisuje si¢ warstwy rumoszu rdznej
migzszosci. Na Wzgorzach Radomszczanskich takie pokrywy rumoszowe
1 zwirowo-piaszczyste, akumulowane w kilku cyklach, osiggaja nawet do
15-20 m grubosci (Wagrowski, 1990). Ku poinocy migzszo$¢ ich spada,
np. w okolicy Betchatowa do okoto 5 m (Ziomek, 1992b).

W regionie t6dzkim, pomigdzy osadami interglacjatu mazowieckiego sensu
stricto a osadami pietra warty, wyrdzniany jest kompleks glacjalny o duzym
stopniu cigglosci przestrzennej, ktory moze pochodzi¢ z jednego nasunie-
cia. Natomiast w schematach klimatostratygraficznych opracowanych dla
wiekszych obszaréw wydziela si¢ az 3 pietra zimne: liwiec, krzne i odre,
przedzielone ociepleniami zbdjno i lublin (Ber i in., 2007). Oznacza to, ze
w regionie 16dzkim w jednym z tych okreséw zimnych moglo zaznaczy¢ si¢
jedno wielkoskalowe nasuniecie ladolodu. Ow kompleks glacjalny to wedtug
powszechnego przekonania §lad bezposredniego poprzednika nasunigcia
warcianskiego — lagdolodu odrzanskiego. Niemniej jednak, w zwigzku z duzym
btedem dotychczasowych datowan bezwzglednych, rozwazanie innej przynalez-
nos$ci napotykanych pod osadami warty starszych komplekséw glacigenicznych
jest zasadne.

Opisane z regionu todzkiego osady jako pochodzace z interglacjalu mazo-
wieckiego, powstawaly miedzy optimum interglacjatu mazowieckiego a nasu-
nigciem ladolodu odry, a w przypadku braku gliny odrzanskiej — do nasuni¢cia
warcianskiego. Przyjmowanie tak szerokiego zakresu wiekowego uzasadnione
jest ograniczong dokladnoscia datowan bezwzglednych, brakiem osadow
glacjalnych z rozdzielajacych okresow zimnych oraz trudnosciami z odroznia-
niem osadow glacifluwialnych, fluwioperyglacjalnych oraz fluwialnych z klimatu
umiarkowanego w materiale z wiercen. Cze$¢ osadow, opisanych w licznych
publikacjach jako rzeczne interglacjalne, moze faktycznie by¢ utworami
glacifluwialnymi lub glacilimnicznymi, gdyz wychodza one w strefy kopalnych
Wwysoczyzn 1 rozposcierajg si¢ szeroko, w sposob charakterystyczny dla pokryw
glacifluwialnych i sandréw. Prawdopodobnie wi¢c niektore serie osadow na
przekrojach geologicznych i w opisach map geologicznych niepoprawnie
zaklasyfikowano jako utwory fluwialne. Mogg to by¢ np. utwory z okresu
transgresji ladolodu odry lub w przypadku braku osadéw wieku odrzanskiego —
nawet ze zlodowacenia warty. Przyktadem takich znacznie mtodszych utworow
sa migzsze serie piaszczyste, wystgpujace w gornych partiach stokéw doliny
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Rawki na zach6d od Rawy Mazowieckiej, zaliczone do interglacjalu mazowiec-
kiego i interstadialu przedwarcianskiego przez Balinska-Wuttke (1960, 1963,
1965, 1968). Sedymenty te, wystepujagce m.in. w okolicach Zarzecza i Bylin,
przeanalizowane w kilku odstonigciach i ponad 100 sondach rgcznych, nosza
cechy osadow glacilimnicznych, a ich pozycja stratygraficzna wskazuje jedno-
znacznie na zwigzek z zanikaniem ladolodu warty (Rdzany, 1997a). Mozna
sadzi¢, ze taka ,,redukcje” niektorych profili domniemanych osadow interglacja-
u mazowieckiego mozna przeprowadzi¢ i w innych obszarach. Warto podkre-
sli¢, iz mimo wspomnianych nizej licznych miejsc wystgpowania migzszych
serii interglacjatu mazowieckiego (wielkiego) sa dos¢ rozlegle tereny, gdzie nie
napotkano, mimo intensywnych poszukiwan, wigkszych serii z tego ocieplenia.
Przyktadem jest srodkowa i wschodnia czes¢ Wysoczyzny Laskiej (Klatkowa,
1987a, b, 1988). By¢ moze zastosowano tam ostrzejsze kryteria wyrdznienia
osadéw o cechach interglacjalnych. Zwraca uwage takze inna prawidtowosc.
W tej samej warcianskiej strefie na terenie poludniowych Niemiec, zwtaszcza
w Saksonii (Eissmann, 2002), a w Polsce na terenie Podlasia, znaleziono
stosunkowo niewiele stanowisk osadow rzecznych interglacjatu mazowieckiego,
natomiast wiele miejsc wystepowania kopalnych osadow jeziornych (np.
Nitychoruk, 1995). Jest to odwrotna proporcja w stosunku do tej, jaka wytania
si¢ z analizy arkuszy SMGP w regionie t6dzkim.

Do nielicznych znanych przyktadow osadoéw jeziornych interglacjalu mazo-
wieckiego nalezy dos¢ rozlegla seria mutkow i piaskow limnicznych o miazszo-
sci do 20 m w okolicy Tuszyna (Turkowska i Wieczorkowska, 1994). Autorki
ustalily, ze w strefie zaburzen glacitektonicznych osady te pogrubiajg si¢ nawet
do 50 m. Utwory te zawieraja weglany w iloSci 9—14% oraz znaczng ilo$¢
materii organicznej.

Osady organiczne o migzszosci okoto 5,5 m, wypelniajace niewielka kopal-
ng mis¢ jeziorna, wypetniong osadami z interglacjalu mazowieckiego, zostaty
znalezione takze na stanowisku Folwark 93K w kopalni Belchatow, w zaglebie-
niu stropu gliny, ktorej miazszo$¢ przekracza 40 m (Balwierz i in., 2006). Wiek
zostal dowiedziony na podstawie analiz palinologicznych i diatomologicznych.
Baraniecka i Sarnacka (1971) z obszaru dorzecza Widawki do jeziornych
osadow interglacjalu mazowieckiego zaliczyly mulki, piaski, torfy 1 gytie
0 migzszosci od 4 do 22 m w Podwinku, Kaszewicach, Szczercowie, Aleksan-
drowie i Radziechowicach. Sa to glownie osady starorzeczy, a takze powstale
w zbiornikach wodnych na wysoczyznie (Aleksandrow). Osady jeziorne tego
interglacjalu znaleziono takze w Remiszewie i Stanistawowie koto Lutomierska
(Balinski, 1992a). Na arkuszu Rzeczyca Kloda (1993) znalazt osady jeziorne
(muitki, ity i piaski), ktore majg ponad 22 m migzszosci. Ze Wzgdrz Radomsz-
czanskich Wagrowski (1990) opisal multki i gytie, ktore maja dokumentacje
palinologiczng, obejmujacg cztery fitofazy od poczatku interglacjatu mazowiec-
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kiego po jego optimum. Kurkowski i Popielski (1991) w rejonie Gorzkowic
w stropie osadoéw rzecznych znalezli multki, powstate w starorzeczach. Osady te,
zdaniem autorow, pochodzg z okresu transgresji ladolodu srodkowopolskiego.

Przytoczone fakty kaza kwestionowa¢ poglad o istnieniu wielkiego pojezie-
rza w interglacjale mazowieckim sensu lato na tym obszarze. Potwierdzaja one
takze dawne juz spostrzezenia Rozyckiego (1961), ze w Polsce srodkowej
zachowaty si¢ gtownie §lady starorzeczy, a w czeSci poludniowej — jezior
krasowych. Zastoisko dolnej Pilicy stanowito zbiornik wyjatkowy, zwiazany ze
zlodowaceniem (liwca?), lecz rozwijato si¢ w duzej odlegtosci od ladolodu.

Wielokrotnie odnoszono si¢ do faktu powszechnego wystepowania po-
wierzchni destrukcyjnej, odpowiadajacej interglacjalowi mazowieckiemu.
Jewtuchowicz (1967) uwazal, ze w interglacjale wielkim nastapito najwicksze
w plejstocenie zniszczenie starszych glin morenowych. Wedlug Baranieckiej
i Sarnackiej (1971) w dorzeczu Widawki w czasie interglacjatu mazowieckiego
doszto do silnego speneplenizowania terenu na poziomie okoto 160 m n.p.m.
i wyeksponowania wychodni podtoza mezozoicznego na znacznych przestrze-
niach. Bardzo silnie zostaly zniszczone osady zlodowacenia potudniowopolskie-
g0, ktore — jak przypuszczajg autorki — byly najgrubsze, poniewaz ladoldd tego
zlodowacenia miat najwickszy zasigg. Glebokiej erozji w tym czasie sprzyjato
wedtug Baranieckiej (1975) uaktywnienie ruchow tektonicznych, zwane faza
mazowiecka. Erozyjna rol¢ interglacjatu podkreslit takze Lindner (1972) na
obrzezeniu Gor Swictokrzyskich. Rowniez Klatkowa (1987a) przedstawita
poglad, ze zaznaczyla si¢ wowczas znaczna redukcja osadow glacjalnych.
Najwicksze zmiany rzezby mialy jednak miejsce w oOwczesnych dolinach
rzecznych.

Wielkie znaczenie denudacji w interglacjale mazowieckim kwestionuje
Krzeminski (1974), ktory uwaza, ze brak lub ograniczone wystepowanie osadéw
glacjalnych starszych od interglacjalu mazowieckiego wynika nie z aktywnosci
procesow erozyjno-denudacyjnych, lecz z mato wydajnej akumulacji glacjalnej
ladolodu potudniowopolskiego, zaleznej od faktu, Ze byt on cienki i staby.

Nalezy zauwazy¢, ze opinie o prostym zwigzku ilosci materialu morenowe-
go z gruboscig lodu moga by¢ latwo kwestionowane w $wietle obserwacji
wspotczesnych lodowcow. Poglad Krzeminskiego (1974) wymaga wigc dookre-
slenia. Mozna sadzi¢, ze ladolod starszy od interglacjalu mazowieckiego, gdy
siggal znacznie dalej na potudnie, na tym obszarze glownie erodowat, a akumu-
lowat tylko lokalnie. Ladolod ten nie mogt by¢ cienki w regionie t6dzkim
w okresie maksymalnego rozwini¢cia, kiedy jego czoto siggalo po okolice
Bielska-Biatej. Wowczas dotart o 150-200 km dalej na potudnie od regionu
t6dzkiego, pokonujgc obszary wzniesione wyzej o ponad 200 m. Jesli przyjaé, ze
jego profil byt bardzo tagodny, np. jak w modelu Mathewsa (1974), jego
migzszo$¢ na tym obszarze moglta wynosi¢ 500-700 m. Jesli natomiast odzna-
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czatl si¢ bardziej stromym profilem czeSci brzeznej, podobnym do okreslonego
w modelu Sugdena (1977), grubo$¢ ladolodu w regionie 16dzkim mogta siggac
nawet do 1500-2000 m. W regionie t6dzkim akumulacja bazalna nie miala
istotnego znaczenia, poza niektorymi obnizeniami. Taki przypadek zostat
udokumentowany np. w rowie Kleszczowa, gdzie w warunkach sprzyjajacych
akumulacji odtozona glina zlodowacenia potudniowopolskiego (sanu 2?) osiaga
ponad 40 m miazszosci (Balwierz i in., 2006). Mozna zatem przyjac hipoteze, ze
osady glacjalne zlodowacenia sanu powstaly gtdéwnie w czasie zaawansowanej
deglacjacji, kiedy procesy akumulacyjne nasility si¢ w strefie brzeznej, funkcjo-
nujacej w Polsce $rodkowej. Wowczas ladoléd mogl by¢ tutaj cienki i mato
dynamiczny, jak to sugeruje Krzeminski (1974).

W profilach osadow obszaréw potozonych na pdtnoc od regionu t6dzkiego
wyrozniane s3 utwory glacjalne jednostki liweca (np. Ber i in., 2000), powszech-
nie uznawanego za poprzednika nasuni¢cia odrzanskiego. Zlodowacenie liwca
uwazane bylo dawniej za odpowiednik zlodowacenia krzny (Mojski, 1993a)
lub stadialu przedmaksymalnego zlodowacenia odry (Mojski, 2005). Mozna
ten poziom wigza¢ z 10. pietrem izotopowym (Lindner i Marks, 1993) lub
z pigtrem 8. — w przypadku, gdyby potwierdzily si¢ przypuszczenia, ze intergla-
cjat mazowiecki jest ekwiwalentem pigtra 9. Tak jak w Polsce, réwniez na
innych obszarach ladowych Eurazji istnieje znaczna trudno$§¢ w skorelowaniu
osadow poszczegbdlnych pigter kompleksu saalianu z pigtrami izotopowymi.
Zasigg ladolodu liwca nie jest doprecyzowany. Przewaza opinia, ze ladolod ten
objat gtownie Polske potnocno-wschodnig. Na Suwalszczyznie, w przypisywa-
nej mu glinie glacjalnej, ktorej miazszos$¢ sigga nawet 32 m, charakterystyczna
jest znaczna (do 26%) zawarto$¢ dolomitow (Ber, 2000). Lisicki (2003) identy-
fikuje to nasunigcie z litotypem ,,C” gliny lodowcowe;j.

Slady tego nasuniecia, wysunigte najbardziej na potudnie, wystepuja w $rod-
kowej i by¢ moze w potudniowej czesci Niziny Mazowieckiej (Rozycki, 1967,
1972; Baraniecka, 1984, 1990; Lindner, 1984; Rzechowski, 1986; Sarnacka,
1990; Ber i Lisicki, 2004; Mojski, 2005; Turkowska, 2006a). Wskazuje si¢ na
okolice Warki, a nawet doling dolnego Wieprza jako miejsca prawdopodobnego
wystepowania osadow glacjalnych tego nasuni¢cia. Mogg takze znajdowac si¢
na pétnocnym obrzezeniu regionu tdédzkiego, gdyz w czesci Rowniny Lowicko-
-Btonskiej wskazuje taka mozliwo$¢ Brzezinski (1991). Badania litostratygra-
ficzne glin przeprowadzone przez Lisickiego (2003) potwierdzaja zasieg
zlodowacenia liwca po Kotling Warszawska. Objecie zlodowaceniem liwca
wysoczyzn podtodzkich jest mato prawdopodobne. Kilku autoréw rozwazato
jednak takg mozliwo$¢. Ruszczynska-Szenajch (1966a) sygnalizowata wystepo-
wanie gliny ze stadialu przedmaksymalnego zlodowacenia srodkowopolskiego
koto Tomaszowa Mazowieckiego bedac w przekonaniu, ze stanowisko to
znajduje si¢ poza zasiggiem ladolodu warty. Jednak w podzniejszych opracowa-
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niach autorka ta nie wyrdznia w ogodle osadow glacjalnych ze zlodowacenia
srodkowopolskiego starszych od stadialu radomki na terenie poludniowego
Mazowsza i Podlasia (Ruszczynska-Szenajch, 1976). Nalezy takze odnotowac,
ze Kloda (1993) znalazt wprawdzie w dolinie Rokitny i Pilicy gline, ktora
zaliczyt do stadiatu przedmaksymalnego, jednak przytoczone przez niego wyniki
analiz litologiczno-petrograficznych wskazuja raczej na zlodowacenie sanu 2.
Podobna sytuacja geologiczna wystepuje we wschodniej czesci pasa warty. O ile
podaje si¢ dowody istnienia dos¢ rozlegltego poziomu glacjalnego zlodowacenia
liwca na Pojezierzu Mazursko-Suwalskim (Ber, 2000), na poludniowym
Podlasiu ponad utworami interglacjalu mazowieckiego stwierdzono z tego
okresu jedynie ekstraglacjalne osady rzeczne (Nitychoruk, 1995).

Z przegladu prac, w ktorych analizowano istnienie $ladow zlodowacenia
liwca (stadiatu przedmaksymalnego) wynika, ze wydzielenie tej jednostki opiera
si¢ gtdéwnie na osadach akumulacji wodnej. Wedlug Baranieckiej (1984) jest to
tzw. ,seria zasypania”, ktora powstala na blizszym lub dalszym przedpolu
ladolodu. Pelni ona role¢ maskujaca rzezbg interglacjalu mazowieckiego.
W regionie t6dzkim, podobnie jak na obrzezeniu Gor Swietokrzyskich oraz na
Nizinie Mazowieckiej, wlacza si¢ do niej czesto osady glacifluwialne i zastoi-
skowe. Nalezy zauwazy¢, ze Jewtuchowicz juz w 1967 r. odnotowatl fakt, iz
,,seria zasypania” wystepuje zarowno pod przedostatnia, jak i pod najmtodsza
gling glacjalng w okolicach Leczycy. Serie te sg zatem réznego wieku; mogly
powstawa¢ w czasie kolejnych transgresji. Analiza arkuszy SMGP z regionu
todzkiego i licznych profili wiertniczych poglad ten potwierdza. Wynika z tego
niewielkie znaczenie tych serii jako poziomow przewodnich.

Wedlug Turkowskiej (2006a) do zlodowacenia liwca w regionie t6dzkim na-
leza osady typu zastoiskowego, wystepujace w dolinie srodkowej Wolborki,
w rozcigciach z interglacjalu mazowieckiego. Nalezg do nich osady mutkowe ze
stanowiska w Swigtnikach, dla ktérych autorka uzyskata daty 291 i 365 ka.
Uwazane sg za wypeknienie pénocno-zachodniej zatoki tzw. jeziorzyska dolnej
Pilicy. Turkowska i Wieczorkowska (1994), datujac osady zaburzone glacitekto-
niczne z arkusza Tuszyn SGMP, otrzymaty wynik podobny — 321,8 ka. Do
utworow tego wieku zaliczono takze cze$¢ 30-metrowej serii zastoiskowej,
datowang na 348-382 ka z okolic Ujazdu i Wolborza (Nowacki, 1992), a ponadto
mutki w Stefanowie koto Rogowa, oznaczone na 334 ka (Nowacki, 1993).

Podobne daty osadow zastoiskowych otrzymano z regionu $wigtokrzyskie-
go, np. 333 ka na stanowisku Zbdjno (Lindner, 1984; Mojski, 1985). Wedlug
Rzechowskiego (1986) osady zlodowacenia liwca pochodzg z okresu 318-309 ka,
natomiast Bogucki i in. (2004) okreslaja trwanie zlodowacenia liwca na podsta-
wie badan na wyzynach lessowych Polski i Ukrainy na 400-340 ka. Wyniki
datowan nawigzuja wigc do skali czasu, wigzanej z 10. pietrem izotopowym
(tab. 2).
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Stan rozpoznania osadéw zlodowacenia liwca poza Polska jest staby. Miaz-
sze gliny tego zlodowacenia wystgpuja w rejonie Kaliningradu, nie ma natomiast
potwierdzenia $§ladéw tej jednostki na terenie Litwy (Ber, 2000). W Niemczech
za odpowiednik tego pigtra mozna uwaza¢ zimne pietro fuhne, zaliczane do
dolnego saalianu (Eissmann, 2002; Borner, 2004). Eissmann (2002) wigze je z 8.
pigtrem izotopowym. Z badan w réznych cze$ciach Niemiec wynikaja sprzeczne
wnioski. Cepek (1967) uwazal, ze ladoléod skandynawski nie przekroczyt
wowcezas niecki baltyckiej, za§ w potlnocnych Niemczech wystepuja z tego
okresu jedynie $lady klimatu peryglacjalnego. Nowsze dane z potudniowo-
-zachodniej czgéci Meklemburgii — Pomorza Przedniego wskazuja jednak na
mozliwos$¢ dotarcia tam Igdolodu fuhne, o czym $wiadcza lokalnie wystgpujace
poziomy gliny lodowcowej (Borner, 2004).

Osadow cieptego pigtra zbojno (MIS 9 lub MIS 7) nie udokumentowano
w regionie todzkim, za§ w Polsce opisane zostaty zaledwie z kilku stanowisk.
Znane sa z obrzezenia Gor Swietokrzyskich, przede wszystkim ze stanowiska
Zbdjno, ktore moze shuzy¢ jako stratotypowe (Lindner i Brykczynska, 1980).
Wystepujag tam dowody palinologiczne na cieply okres typu interglacjatu,
z charakterystyczng faza Ila o dominacji lasow liSciastych z Tilia. Co do
interglacjalnego charakteru tej jednostki, wyrazano jednak watpliwosci (Ber,
2000; Mojski, 2005).

Ocieplenie zbdjno to prawdopodobnie odpowiednik ocieplenia interglacjal-
nego domnitz (Démnitz Warmzeit, Démnitz-interglacjal period), zwanego takze
wacken, wyroznianego w poénocno-wschodnich Niemczech, gdzie wystepuje
zapis Srodowisk klimatu umiarkowanego. Jego osady znajduja si¢ pomiedzy
utworami zlodowacenia fuhne i $rodkowego saalianu. Poczatek ocieplenia
charakteryzuje szybkie pojawienie si¢ Azolla filiculoides Lamarck (Mojski,
1993a; Eissmann, 2002; Borner, 2004).

Mojski (1993) uwaza, ze zbojno moze by¢ takze odpowiednikiem intergla-
cjatu karlich, udokumentowanego w Nadrenii. Streeme (1998) uznaje to
ocieplenie za odpowiednik interglacjatu lubelskiego. Jednakze Bittmann (1992)
lokuje jednostke kirlich w okresie poprzedzajacym zlodowacenie elsterian,
w pietrze MIS 11, co z kolei oznacza, ze holsteinian moze by¢ korelowany
z MIS 9. Nowsze badania Bittmanna (2004) jeziornych osadow interglacjalnych
w Kairlich pozwolity potwierdzi¢ ulokowanie tego ocieplenia w pigtrze 11.,
powyzej poziomu cromerian [V (wedlug stratygrafii holenderskiej), a ponizej
interglacjatu holsztynskiego. Datowania tefry (**Ar/*’Ar) ztozonej w tym czasie
daty wynik okoto 400 ka, co oznacza, ze nie jest to jednak interglacjat we-
wnatrzsaalianski. Problem tych korelacji jest wigc jeszcze daleki od rozstrzy-
gnigcia.
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2.2.2. Zlodowacenie odry

Powyzej powierzchni erozyjnej lub osadéw z interglacjatu wielkiego znajdu-
ja si¢ w regionie t6dzkim i na jego réwnoleznikowych przedluzeniach dwa
kompleksy glacjalne zaliczane do pigtra odry sensu lato (Mojski, 2005) lub
nadpietra zlodowacen $rodkowopolskich (Baraniecka, 1990). Sa one z pewno-
$cig zapisem sedymentacyjnym dwoéch wielkoskalowych nasuni¢é glacjalnych.
Nie zostato jednak do dzi$ rozstrzygnigte, czy naleza one do dwdéch kolejnych
glacjatow czy tez posiadajg nizsza range klimatostratygraficzng, np. stadialu lub
fazy. Istnieje tez watpliwo$¢ co do wystgpienia — oprocz tych dwoch zasadni-
czych nasunig¢ — wigkszych oscylacji lodowcowych. Sg to pytania trudne nie
tylko w odniesieniu do regionu, lecz takze znacznej czesci Europy.

Wzajemna relacja tych dwoch pozioméw w Europie jest zwykle nastepuja-
ca: poziom dolny jest bardziej rozlegly, o podobnej cigglosci i wyznacza
zazwyczaj najwigkszy zasigeg zlodowacen pigtra odry, a czesto nawet w ogole,
np. na terenie Holandii i w dorzeczu Dniepru, zlodowacen plejstocenskich
(rys. 8, 9). Poziom gérny wystepuje na powierzchni terenu w pasie o szerokosci
od okoto 10 do ponad 500 km, tworzac stosunkowo dobrze zachowany krajo-
braz glacjalny (m.in. Mojski, 1993a, 2005; Eissmann, 2002; Astakhov, 2004;
Svendsen i in., 2004). Cho¢ nosi on rézne slady pdzniejszych przeksztatcen, jest
w zasadzie pozbawiony jezior glacjalnych. Od strony centrum glacjacji jest
ograniczony dobrze zachowanymi formami mtodoglacjalnymi ze zlodowacenia
wisty. Granica zewnetrzna, z formami starszego zlodowacenia odry, czyli
wewngtrzna w pasie osadow i form pietra odry, jest znacznie trudniejsza od
okreslenia. Zagadnienie to zostanie rozwinigte w nastgpnym rozdziale.

Zlodowacenie odry jest najczesciej wigzane z 6smym pigtrem izotopowo-
-tlenowym, lecz ostatnio przytacza si¢ takze argumenty za jego przynalezno$cia
do pigtra szdstego. W Polsce jest ono rowniez utozsamiane ze stadialem mak-
symalnym lub stadiatem radomki (Rozycki, 1967), ze zlodowaceniem krzny —
po przesunigciu tej nazwy z ladolodow wezesnoodrzanskich (Ber i in., 2007) —
a nawet rozpatrywane jako stadial odry, stanowiacy starsza cz¢s¢ zlodowacenia
warty (Lindner i Marks, 1995, 1999; Marks i in., 1995; Marks, 2000; Lisicki,
2003).

Poza Polska jest to takze problem nadal dyskutowany. Na Wyspach Brytyj-
skich odpowiednikiem saalianu jest wolston. Charakterystyczne, ze zlodowace-
nie to mialo mniejszy zasigg w stosunku do ostatniego zlodowacenia devensian,
stad jest stabo zachowane i poznane (Mojski, 1993a). W Holandii i pétnocnych
Niemczech nasuni¢cie odry bywa okreslane jako zlodowacenie drenthe (Drenthe
Haupt-Vorstoss), glkdwne nasunigcie w saalianie, cho¢ co do rangi klimatostraty-
graficznej niekiedy traktowane jest nawet jako faza, np. na terenie Niemiec
(Hamelner Phase — Winsemann i in., 2007).
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Rys. 8. Zasiegi ladolodow elsterianu, saalianu i weichselianu wedlug Eismanna (2002)
1 — weichselian (vistulian), 2 — saalian — w NE Europie zasieg wspolny z elsterianem, 3 — elsterian,
4 — glowna strefa wystepowania struktur peryglacjalnych, 5 — przypuszczalna granica zasiegu
zmarzliny wieloletniej, 6 — linia brzegowa w czasie pigter zimnych; szary pas oznacza osady
saalianu na powierzchni

Na terenie Niemiec pélnocnych i poétnocno-wschodnich wystepuje z tego
okresu jeden, a pasie od Dolnej Saksonii po Luzyce — dwa poziomy gliny
glacjalnej o znacznym rozprzestrzenieniu: zeitz (faza najwickszego zasiegu,
gtéwna) i leipzig (faza pdzna drenthe), rozdzielone piaszczystymi i zwirowymi
soczewkami z ocieplenia pomssen (Eissmann, 1995, 2002). W poinocno-
-wschodniej czesci Meklemburgii—Przedpomorza glina tego nasunigcia jest
jedynym osadem glacjalnym catego profilu saalianu. Konfiguracja jej wskazuje,
ze dynamika ladolodu miata wowczas znaczny wplyw na uksztaltowanie
powierzchni podplejstocenskiej (Borner, 2004).

Z kolei na wschod od Polski, na Bialorusi, Ukrainie i w Rosji odpowiedni-
kiem zlodowacenia odry jest zlodowacenie dnieprowskie, traktowane jako
samodzielny glacjatl albo starszy stadial zlodowacenia prypyat (Marks i Pavlov-
skaya, 2006). Na Litwie odpowiada mu zlodowacenie Zemaitija, reprezentowane
przez warstwe gliny o migzszosci do 23 m (Ber, 2000). Na terenie Estonii tego
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Rys. 9. Zasiegi 1adolodow saalianu i weichselianu (obszar mniejszy) w Eurazji wedlug Svendsena
iin. (2004), zmienione

samego wieku jest dolny poziom kompleksu ugandi. Wystepuje on w postaci
rdzawobrazowej gliny, ktora w poludniowej i pdinocnej czesci Estonii osiaga
nawet ponad 50 m (Raukas, 1998).

Wedhug Mojskiego (2005) zlodowacenie odry w Europie wywarlo zrézni-
cowany wplyw na rzezbe i osady. Na zachodzie mialo skutki w znacznym
stopniu egzaracyjne. Potwierdzajg to zwlaszcza prace z pdétnocnej czesci Nizu
Niemieckiego. O znaczeniu erozji $wiadczy tam m.in. zniszczenie osadoéw
interglacjatu holsztynskiego.

Ladoloéd odry charakteryzowat sig¢ w réznych czgsciach strefy brzeznej wy-
ksztalceniem ogromnych loboéw. W Polsce najwickszym byl lob na Nizinie
Slaskiej, wnikajacy na teren Bramy Morawskiej. Drugim pod wzgledem
wielkosci byt lob Wisty, ktory zajal przestrzen miedzy Gérami Swictokrzyskimi
a Wyzyna Lubelska. Rozlegly, wysoczyznowy garb t6dzki zostat otulony dos¢
jednolita warstwa gliny i osadéow wod roztopowych. Na wschod od Polski
wyrdznial si¢ rozlegloscia i wysunieciem na potudnie lob Dniepru (rys. 8, 9).

Wyniki datowan osadoéw zlodowacenia odry wykazujg znaczny rozrzut. Ze-
stawienie danych z objasnieh do SMGP i z innych publikacji wskazuje,
uwzgledniajac znaczny biad pomiaru, na szeroki przedzial dat wychodzacy
czgsto poza zakres 300-200 ka. Wystepuje ponadto pewna koncentracja wyni-
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kéw w granicach 250-230 ka (rys. 10). Dotyczy to zwlaszcza dat otrzymywa-
nych do lat 90. ubiegtego stulecia. Wedtug Lindnera i in. (1985) okres ten miesci
si¢ w granicach 300-235 ka, za$ kolejny interglacjat — 235-225 ka. Zakonczenie
zlodowacenia odry byto wedtug starszych datowan z réznych obszaréw Europy
okreslone na 240-230 ka (Streeme, 1998). Ostatnio otrzymuje si¢ jednak coraz
czesciej, w wyniku postepu w metodologii datowan TL i OSL, daty $swiadczace
o znacznie mtodszym wieku bezwzglednym zlodowacenia odry.
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Rys. 10. Wyniki datowan TL glin i innych osadéw zlodowacenia odry w regionie t6dzkim i na
NW obrzezeniu Gér Swietokrzyskich. Na osi pionowej zaznaczono wartosci dat TL w ka, na osi
poziomej nr kolejny daty, biate stupki pokazuja zakres btgdu daty. Na podstawie: Bezkowska
(1993), Janiec (1993), Nowacki (1992, 1993), Turkowska i Wieczorkowska (1994),
Ziomek (1995), Kobojek i Jaskulski (2008)

W zwigzku z powyzszym zlodowacenie odry i jednostki odpowiednie z in-
nych obszarow (np. zlodowacenie drenthe) sa ostatnio coraz czgséciej przypisy-
wane starszej lub nawet Srodkowej czes$ci szdstego pigtra izotopowego (Bard
i1in., 2002 — rys. 6; Astakhov, 2004; Lambeck i in., 2006). Lambeck i in. lokuja
to zlodowacenie w granicach 195-150 ka, za§ maksimum okolo 155 ka, tj.
zaledwie ok. 12 ka przed maksimum zlodowacenia warty.

Pozostaja wiec do wyjasnienia problemy w metodologii datowan, faktyczny
zakres bledu dotychczasowych oznaczen i1 przeprowadzone paralelizacje.
Zagadnienia te by¢ moze rozstrzygng dalsze badania.

Jak juz wspomniano, w pracach nad stratygrafig plejstocenu Polski pojawita
si¢ koncepcja stadialu odry jako starszej czesci zlodowacenia warty. Takie
stanowisko wyniklo m.in. z badan Lisickiego (2003), ktoéry na podstawie analiz
litostratygraficznych stwierdzit fakt przynaleznosci glin uwazanych za odrzan-
skie do litotypu warty (W, W,). Ow sktad petrograficzny $wiadczy o dwoéch
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nasunigciach lagdolodu, w obydwu przypadkach z centrum botnickiego. Argu-
ment ten nie koresponduje jednak z wynikami badan Czubli (2001), ktoéry
dowodzi, ze centra glacjacji w czasie zlodowacenia odry i warty nie pokrywaty
si¢. W zespole glazowym glin odry w regionie t6dzkim jest wiele skat potu-
dniowoszwedzkich, co §wiadczy o znacznym oddaleniu centrum odrzanskiego
na potudnio-zachod w stosunku do centrum warcianskiego.

Krytyczne stanowisko w kwestii przynaleznosci nasunigcia odrzanskiego do
jednostki warcianskiej zaprezentowat Wojtanowicz (2004).

Zlodowacenie odry pozostawito w Polsce od jednego do trzech poktadow
gliny lodowcowej, ktore zajmuja wigkszos$¢ obszaru Nizu Polskiego i péinocny
skraj wyzyn. Najlepiej rozwinigte serie tego zlodowacenia wystepuja w Polsce
pétocno-wschodniej. Wedtug Bera (2000) ladolod zlodowacenia odry nasuwat
si¢ tam dwu- lub nawet trzykrotnie, akumulujagc migzsze serie osadéow. Glina
najmlodsza osiaga nawet 25 m grubosci, za§ osady sandrowe — okoto 50 m. Na
Pojezierzu Mragowskim zapisaly si¢ dwa nasuni¢cia o randze stadiatow, zas
gliny byly akumulowane przez ladoléd nasuwajacy si¢ z poéinocy. Podobnie
wydajna akumulacja glacjalna miata miejsce na Podlasiu. Nitychoruk (1995)
podaje, ze na potudniowym Podlasiu gliny zlodowacenia odry osiagaja maksy-
malnie 40 m w czg$ci potnocnej tego obszaru, zas 10 m w czgéci potudniowe;,
w rejonie Lomaz. Daty TL tych glin mieszcza si¢ jednakze w granicach
190-150 ka (Nitychoruk, 1994, 1995), co moze wskazywaé réwniez na ich
przynalezno$¢ do zlodowacenia warty.

W regionie 16dzkim ladolod odry pozostawil migzszy kompleks osadow
zawierajacy gline lodowcowa, osady glacifluwialne i glacilimniczne. Stanowia
one przewazajacy budulec powierzchni podwarcianskiej, ktory niewatpliwie
wpltywal na cechy mechaniczne transgresji i funkcjonowania ladolodu warty.
Podstawowym osadem zlodowacenia odry jest glina lodowcowa, ktoéra wystgpu-
je powszechnie w pokrywie plejstocenskiej regionu toédzkiego. Wielu autorow
podkresla, ze jest to wazny poziom stratygraficzny. Z reguly jej migzszos¢ jest
najwicksza sposrod wszystkich pozioméw glin; znaczaco wicksza niz grubos¢
warstwy gliny warcianskiej. Najczgsciej wystepuje jeden poktad gliny odrzan-
skiej o grubosci od kilku do kilkunastu metréw, w wielu obszarach ponad 20 m,
a lokalnie nawet okoto 50 m. Jest to na tym obszarze prawdopodobnie warstwa
o najwickszej ciagglosci posrod osaddéw plejstocenu. Z tego powodu przez
niektorych badaczy uwazana jest nawet za reper stratygraficzny, cho¢ nie do
konca doskonaly (np. Balinska-Wuttke, 1960, 1968; Mojski, 2005). Autor
przeanalizowat glowne cechy litologiczne tej gliny, wiasciwosci jej przestrzen-
nego utozenia oraz relacje do osadoéw sgsiednich, gdyz miata istotny wptyw na
funkcjonowanie ladolodu warcianskiego.

W pasie poza zasiggiem warty i na linii tego zasiggu, glina odrzanska tworzy
poktad o stosunkowo niewielkiej ciagtosci, cho¢ zdarza si¢, ze wystepuje
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w dwoch, a nawet trzech warstwach. Kilka jej poziomow, ktore sa dachéwkowa-
to na siebie nalozone, lokalnie spotyka si¢ na potudnie od doliny Pilicy. Wyste-
powanie wigcej niz jednej gliny odnotowano gléwnie w dolinach, gdzie formo-
waly si¢ jezory wyprowadzajace, ktore mogly kilkakrotnie oscylowaé; np.
Szatamacha (1992) w okolicach Stawna stwierdzita trzy poziomy gliny lodow-
cowej, co zinterpretowala jako wynik kolejnych nasuni¢é. Mozna sadzic,
analizujac sytuacje geologiczng tego obszaru, ze sg to drobnoskalowe, lokalne
nasuni¢cia. Ziomek (1995) w rejonie Przysuchy, w strefie zasiggu maksymalne-
go odry, stwierdzil dwie gliny: jedng powigzat z fazg przedmaksymalng kon-
skich, a druga, bardziej ciagla — z faza maksymalng gowarczowa. W rejonie
Zarnowa Janiec (1993) udokumentowal dwie gliny, ktére powigzat z faza
maksymalng gowarczowa oraz fazg pomaksymalng wieniawy. Grzybowski
i Kutek (1968) na arkuszu Lubien stwierdzili gline odrzanska o migzszos$ci
5-10 m, zredukowang lokalnie do 1-2 m. Glina ta wykazuje dwudzielnos¢
w poblizu elewacji podtoza mezozoicznego. Moze to zdaniem autorow $wiad-
czy¢ o drobnych oscylacjach Iadolodu, nie zas o odrgbnych stadiatach. Rowniez
w okolicach Sulejowa Brzezinski (1992a) opisat ten osad jako gling szarg, silnie
zwietrzatg 1 odwapniong, w postaci duzych platow o miazszosci 1-12 m. Jest to
tzw. glina dolna stadialu maksymalnego. Glina goérna wystepuje jedynie
w okolicach wsi Koto, Zarnowiec, Proszenie i Polichno. W tym przypadku
mozna wysunaé hipoteze, ze owa glina pochodzi ze zlodowacenia warty. Jej
nieciagglta warstwa dochodzi do doliny Pilicy, gdzie biegnie przypuszczalna linia
zasiegu ladolodu warty na tym odcinku. Na Wzgérzach Radomszczanskich na
przedpolu zasiggu warty glina odry (fazy maksymalnej gowarczowa wedlug
Lindnera) ma zmienna migzszos¢ 1-18 m (Wagrowski, 1987). Na potudnio-
-wschod od Gorzkowic, takze na przedpolu zasiggu ladolodu warty, w strefie
zasiggu fazy odrzywolu, osigga migzszos¢ 5-25,5 m (Kurkowski i Popielski,
1991). W strefie pagorkow, zaliczanych do fazy odrzywotu na linii Szczepano-
wice—Cieszanowice zaznaczajg si¢ dwie warstwy gliny, co pozwala przypusz-
czac, ze poziom miodszy moze by¢ wieku warcianskiego. Datowania metoda TL
najmtodszych osadow glacjalnych na potnoc od Bakowej Gory i Przedborza,
przeprowadzone ostatnio przez Wachecka-Kotkowska i Olszaka (2008), sugeruja
ich powstanie pomigdzy 178 a 129 ka BP, co sktania autorow do wnioskowania
o warcianskim wieku tych osadéw i opowiadania si¢ za dalszym przesunigciem
zasiegu maksymalnego nasunig¢cia warcianskiego. Nalezy jednak zauwazy¢, ze
w sytuacji bardzo prawdopodobnej krotkotrwatosci interwatu migdzy maksy-
mami nasuni¢¢ ladolodéw odry i warty (tylko ~12 ka wg Lambecka i in., 2006)
datowania metoda TL, obarczone czgsto btgdem ponad 30 ka, nie dajg zadowala-
jacych rozstrzygnigc.

W okolicach Radomska przekroje wykonane przez Wagrowskiego (1990)
wykazujg przeci¢tnie 10-metrowg warstwe gliny w odleglosci kilkunastu kilo-
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metrow od linii maksymalnego zasiggu lagdolodu odry. Nieco bardziej na zachod,
w rejonie Brzeznicy Nowej, glina ta wystgpuje w formie mniejszych platow,
lecz lokalnie jej migzszo$¢ dochodzi do 20 m (Skompski, 1971b). Wedlug
Kobojka i Jaskulskiego (2001) w okolicach Klobucka na Wyzynie Wielunskiej
wystepuja takze §lady niewielkich oscylacji z czasu zaniku ladolodu odry.

Najwigksze wahania migzszosci gliny odrzanskiej wystgpuja na zapleczu
zasiggu warty w obszarach tektonicznie aktywnych. Na przyklad w Hubach
Ruszczynskich w rowie Kleszczowa migzszo$¢ jej osiaga 33—48 m (Baraniecka,
1971b). Glina ta (formacji Lawki) obserwowana przez Czublg (2001) w odsto-
nigciu kopalni Belchatow miata jednak tylko 2—6 m migzszo$ci. Tworzy tam
jednolita warstwe z niewielkimi i tagodnymi faldami, a miejscami z silnymi
deformacjami. Wykazuje $lady glebokiego wietrzenia. Pod$ciclona jest prze-
waznie osadami zastoiskowymi. Nieco bardziej na zachod, w kopalnej dolinie
Warty w rejonie Konopnicy, Krzeminski i Bezkowska (1987) stwierdzili jej
lokalne pogrubienie nawet do 52,5 m, za§ w dolinie Widawki — do 18 m. Na
wysoczyznach warto$¢ ta redukuje si¢ do kilku metréw. Powszechnie jednak jej
migzszo$¢ jest tu znacznie wigksza w stosunku do grubosci gliny warcianskiej.
Czgsto w profilu glina ta odznacza si¢ statg weglanowoscia (ok. 10-14%).

W centralnej czesci regionu glina odrzanska wystgpuje w wigkszos$ci profili.
Miazszos¢ jej waha si¢ od dwoch do kilkunastu metrow, za$ lokalnie — w strefie
glacitektoniki — do 50 m. W okolicach Piotrkowa Trybunalskiego pojawia si¢
w kilku miejscach na powierzchni terenu (Klatkowa, 1972a; Ziomek, 1986;
Trzmiel, 1990; Nowacki, 1992, 1993; Turkowska i Wieczorkowska, 1994).
Podobne cechy wykazuje w cze$ci wschodniej regionu, na Wysoczyznie
Rawskiej i na Rowninie Radomskiej. Tworzy tam pojedynczy dos¢ zwarty
poziom, a jej migzszos¢ waha si¢ od kilku do 25 m w Mirowicach i Ksi¢zowoli
(Balinska-Wuttke, 1960; Baraniecka, 1980a; Sarnacka, 1990).

Analogiczne cechy zachowuje glina odrzanska w wigkszym oddaleniu na
péinoc od linii zasiegu warty. Na pograniczu Kotliny Szczercowskiej i Wyso-
czyzny Laskiej osigga przecictnie 2—4 m migzszosci, a lokalnie pogrubia si¢ do
15-17 m (Balinski i Gawlik, 1986). W poludniowo-wschodniej czesci Kotliny
Szczercowskiej ma przecietnie 10 m, maksymalnie 21,7 m (Sarnacka, 1970).
Na zachdd od doliny Warty, na Wysoczyznie Zloczewskiej (arkusz Lututow
i Ztoczew), osiaga przecietnie 5—15 m, maksymalnie za$ 35 m (Balinski, 1997,
1998). Na Wysoczyznie Tureckiej osiaga od kilkunastu do okoto 40 m, najwie-
cej w rejonie Watu Malanowskiego (Mankowska i Gogotek, 1988; Klatkowa
i Zatoba, 1991, 1992). W okolicach miejscowosci Warta wystepuje tam niekiedy
w diapirowych strukturach deformacyjnych. W okolicach Konina i w Kotlinie
Kolskiej tworzy poktad znacznej migzszosci, nawet do 30 m, co mozna zaob-
serwowa¢ w odstonigciach kopalnianych. Miejscami wykazuje deformacje,
gtéwnie glacitektonicznie (Klatkowa i Zatoba, 1991, 1992; Stankowski i Krzysz-
kowski, 1991; Forysiak, 2005; Mojski, 2005).



46

Na Wysoczyznie Laskiej glina odry osiaga od 2,5 m (Le$nica) do 17 m
(Lutomiersk) i podsciela bezposrednio osady warty. W kilku miejscach stwier-
dzono jej udziat w deformacjach glacitektonicznych (Klatkowa, 1988; Dutkie-
wicz, 1992a, b). Na pograniczu Wysoczyzny Laskiej i Betchatowskiej nastepuje
zwickszenie jej migzszosci do kilkunastu, a nawet dwudziestu kilku metrow.
W rejonie walu dhutowskiego i w Wadlewie jej cigglos¢ jest przerwana, glownie
wskutek glacitektoniki. W najblizszym sgsiedztwie wychodni mezozoiku w udo-
kumentowano silne jej sfaldowanie (Klatkowa, 1987a).

Mniej zwarta i ciggla jest glina odry na przedpolu i w obrgbie Wzniesien
Lodzkich. Na poétnocno-zachodnim przedpolu tego obszaru osigga migzszos¢
3-30 m, a od gliny warcianskiej oddzielona jest piaskami i itami o migzszosci
rzedu 20-30 m (Wasiak, 1979). W strefie krawedziowej Wzniesien Lodzkich
ponizej strefy spigtrzen glacitektonicznych Dabrowki glina odrzanska ma
grubos¢ zmienng od 2 do 20 m i jednocze$nie znaczng cigglos¢, zas na potudnio-
-zachod od Zgierza migzszos$¢ ta wzrasta nawet do 35 m, co wynika ze spigtrze-
nia jej w licznych strukturach glacitektonicznych $redniej skali (Klatkowa,
1993b). W okolicach Gtowna glina ta miejscami pogrubia si¢ do 35 m. Lokalnie
takze wystepuja dwie, a nawet trzy warstwy o podobnym sktadzie petrograficz-
nym i uziarnieniu, jak np. w Strykowie, Dobieszkowie i w Ossem (Brzezinski,
1992b). W potnocno-wschodniej czesci regionu todzkiego, w okolicach Glowna
i Lyszkowic opisywany sedyment osigga nawet do 30 m (Nowacki, 1992).
W srodkowej i wschodniej czesci Wzniesien Lodzkich jej miazszos¢ waha si¢
od 2 do 37 m, a w stropie wystgpuje czgsto bruk erozyjny (Balinska-Wuttke,
1968; Nowacki, 1993).

Glina odry stosunkowo rzadko, mimo swej znacznej ciaglo$ci, podsciela
bezposrednio gling warty. Jej ulozenie jest mniej urozmaicone niz rzezby
interglacjalu mazowieckiego, cho¢ uktada si¢ ona w kopalne ptaty wysoczyzno-
we 1 obnizenia typu dolinnego. Pomiedzy glinami odry i warty znajduja si¢
najczescie] osady z recesji ladolodu odry, ocieplenia przedwarcianskiego
i transgresji ladolodu warty, z przewaga tych ostatnich.

Osady glacifluwialne z zaniku ladolodu odry znane sg z brzeznej strefy za-
siegu tego ladolodu, potozonej w potnocnym pasie wyzynnym. Buduja czgsto
formy glacimarginalne, kemy glacifluwialne (Klimek, 1966; Wagrowski, 1990)
i liczne terasy marginalne (Lindner, 1970, 1978), co $wiadczy o objgciu degla-
cjacja arealng brzeznej strefy jego zasiegu. W przypadkach podobnego przebie-
gu procesow zaniku kolejnego ladolodu — warcianskiego — sytuacja ta dodatko-
wo utrudnia precyzyjne ustalenie zasiggu tego nasunigcia i rozgraniczenie form
co do wieku. Osady glacifluwialne odrzanskie z recesji stwierdzili Krzeminski
i Bezkowska (1987) kolo Rychlocic i Dgbrowy Widawskiej. W Dabrowie
znajduja sie one pod osadami form szczelinowych na krawedzi brzykowskiego
zrebu tektonicznego i réwniez sg prawdopodobnie budulcem kopalnych form
tego typu z poprzedniego nasunigcia.
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Powszechnie w regionie 16dzkim na glinie tej znajduja si¢ osady glaciflu-
wialne lub/i glacilimniczne, ktére trudno jednoznacznie zaklasyfikowac¢ do
recesji zlodowacenia odry lub transgresji zlodowacenia warty. Takie osady
prawdopodobnie najczgsciej nalezg do warty. Tak interpretuja je niektorzy
badacze (m.in. Baraniecka i Sarnacka, 1971; Baraniecka, 1980a, b). Niekiedy
mozna si¢ oprze¢ na fakcie, ze poziom bruku, ktéry jest pozostatoscig proceséw
erozyjno-denudacyjnych okresu deglacjacji czy ocieplenia, lezy bezposrednio na
glinie odry; zdarza si¢, ze zachowany jest poziom wietrzeniowy.

2.2.3. Ocieplenie przedwarcianskie

Nasuniecia odry i warty rozdziela ocieplenie przedwarcianskie, zwane
w Polsce takze interstadialem prewarcianskim, interstadiatem pilicy, interglacja-
tem lubelskim, interglacjalem lubawskim Iub pigtrem lublin. Moze by¢ ono
utozsamiane z ociepleniami, zwykle uwazanymi za interstadialy, udokumento-
wanymi gtéwnie w Europie zachodniej, takimi jak: treenean (7reene), ohe,
gerdau, quakenbriick, hemmoor, interstadiat drenthe/warthe i seyda. Na terenie
Niemiec wigzano to ocieplenie takze z interglacjatem rugii, jak rowniez intergla-
cjatem karlich, co jednak zostalo wykluczone (Bittmann, 1992).

Do niedawna powszechnie byto ono wigzane z sibdmym pigtrem izotopowo-
-tlenowym stratygrafii glebokomorskiej, w $wietle nowszych danych rozwaza
si¢ jego przynalezno$¢ do pigtra szdstego, jako jednego z jego krotkich interwa-
tow (6.1 lub 6.3) (m.in. Lambeck i in., 2006).

Jego ranga klimatostratygraficzna jest dyskusyjna. Najczesciej bierze si¢ pod
uwage dwie opcje — ze jest to chtodny interglacjat lub ciepty interstadial. Sa
takze poglady o zaledwie interfazowej randze tego ocieplenia (Eissmann, 2002).
Te z pozoru niewielkie roznice pogladéw powodujg istotne konsekwencje
odnosnie do ustalenia rangi klimatostratygraficznej jednostki warcianskie;j.
Ostatnio coraz wigkszego znaczenia nabiera teza, ze okres definiowany jako
pigtro lublin moze by¢ poprzednikiem zlodowacenia odry a nie warty, natomiast
ocieplenie rozdzielajace nasuniecia odry i warty moze mie¢ stosunkowo niska
rangg (Ber i in., 2007).

Siddme pictro izotopowo-tlenowe, poprzedzajace warte (bezposrednio lub
jeszcze starsze — przedodrzanskie), jest ociepleniem, ktore niewatpliwie miato
charakter globalny i pozostawito slady w réznych obszarach swiata. Jego granice
czasowe nie zostaty jeszcze doprecyzowane. Wedtug Barda i in. (2002) pigtro 7.
to ocieplenie o charakterze interglacjalnym. Ustalono, ze cechuje je trzykrotne
podniesienie poziomu oceanu $wiatowego: 238, 216 1 195 ka (odpowiedniki 7.5,
7.3, 7.1), dobrze odzwierciedlone na krzywej SPECMAP (rys. 6). Faze 7.2
udokumentowano jako okres bardzo ciepty i wilgotny na podstawie badan
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w jaskini Argentarola we Wtoszech. Zakonczyta si¢ okoto 202 ka. Faza 7.1
trwata od 202 do 190 ka (11-12 ka). W fazie tej maksimum insolacji na 65°N
byto jednakze nizsze niz w fazie 5.5. Pigtro 7. znajduje zapis takze w Ameryce
Pomocnej, np. w osadach weglanowych Bear Lake na pograniczu stanow Utah
i Idaho (Bright i in., 2006). Kilka ocieplen w 120-metrowym profilu osadow
tego jeziora zaznacza si¢ znacznymi wzrostami udziatu aragonitu. W fazie 7.
wystepuje nieco mniejszy udzial aragonitu niz w fazie Se (eem) i fazie 1.
(holocen). Wzrost izotopu 'O jest takze nieco mniejszy, ale wyrazny.

Wedlug Lambecka i in. (2006) warunki interglacjalne poprzedzajace rozwoj
ladolodu w p6znym saalianie panowaty przed ok. 210 ka, zgodnie z chronologia
przyjeta zgodnie z MIS, a zasiegi zlodowacen byly woéwczas podobne do
obecnych.

Granica picter 7. i 6. jest roznie okreslana: wedlug Maruszczaka (1993) —
okoto 210 ka, wedlug Bera (2006b) — 198 ka, wedtug Van Andela i Tzedakisa
(1996), Mojskiego (2005, rys. 7), Kukli (2005) — 190 ka, wedtug Andreeva i in.
(2004) — 170 ka.

W réznych cze$ciach Europy odpowiednikom ocieplenia przedwarcianskie-
go, podobnie jak w Polsce, nadaje si¢ zar6wno range interstadialng, jak
i interglacjalna. Juz Woldstedt (1954, 1955) opowiadal si¢ za interstadiatem
i sadzil, ze trwat on na tyle dlugo, aby ladoléd mogt ulec znaczacej redukeji.
Aby podkresli¢ dhlugotrwalos¢ 1 wyjatkowos¢ tego ocieplenia, wprowadzit
termin Gross-Interstadial. Eissmann (2002) potwierdza glgbokie cofnigcie
zasiegu ladolodu saalianu, lecz przypisuje mu niewielkg range stratygraficzng —
interfazy seyda. Jego zdaniem rozdziela on fazy leipzig (pdzna cze$¢ zlodowa-
cenia drenthe) i fliming (odpowiednik dolnej czesci pigtra warty).

Na Litwie odpowiednikiem opisywanego okresu jest interglacjat snajgupele.
Zaznaczyla si¢ tam wowczas, podobnie jak w sasiednich obszarach Polski
péocno-wschodniej, intensywna akumulacja jeziorna w klimacie umiarkowa-
nym (Ber, 2000).

Na Biatorusi dowody na cieply okres rozdzielajacy pietra glacjalne dnieper
i soz (sozh) sg problematyczne. Wystepuja tam przewaznie dwa poziomy gliny
lodowcowej, rozdzielone ,,zimnymi” osadami glacifluwialnymi i glacilimnicz-
nymi. We wschodniej Biatorusi jest tylko jedna warstwa gliny, ktéra moze
odpowiada¢ obu tym okresom zimnym. Zdaniem niektorych badaczy, moze to
oznacza¢, ze w klimacie kontynentalnym bylo mniej oscylacji niz w klimacie
wilgotniejszym (Marks i Pavlovskaya, 2006). Stad czgsto wyrdznia si¢ tam
jedno zlodowacenie prypyat, dzielone na dwie wspomniane jednostki o randze
stadiatow.

Interpretacji tej przecza liczne $lady rozdzielnosci glin wystepujace dalej na
wschodzie, na terytorium Rosji. Szeroko rozpowszechnione sg tam osady
glacifluwialne i1 fluwialne, rzadziej limniczne. W miejscowo$ci Odintsovo zna-
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leziono glebg kopalng typu interglacjalnego, znaleziono takze w tej pozycji
szczatki mamuta Mammuthus primigenius Blum. We wsi Dereviansk w dolinie
Wyczegdy udokumentowano interglacjalny profil osadéw tego interglacjatu,
rozdzielajacy poziomy dnieprowski i moskiewski. Udokumentowano tam
podwoéjne optimum klimatyczne, rozdzielone wyraznym ochtodzeniem (Suda-
kova i in., 1995). Astakhov i in. (2004) zauwazaja, ze 6w interglacjal, zwany
odincowskim lub roslavl, nie ma jednak pewnej pozycji. Za odpowiednik tego
ocieplenia moze by¢ takze uwazany interglacjat szktowski (Nitychoruk, 1995).
Jego slady znaleziono takze na poétnocnej Syberii. Na Wyspach Wschodniosybe-
ryjskich (ok. 73°N) udokumentowano interstadiat w przedziale 200-170 ka
(Andreev 1 in., 2004). Na podstawie zapisu palinologicznego i szczatkdéw
owadow (chrzaszczy) odtworzono tam rozwdj gestej tundry trawiasto-
turzycowej. Lata byly tam wzglednie ciepte i wilgotne, zimy surowe. Zatem
owczesne warunki klimatyczne niewiele odbiegaly od obecnych.

Korelacja poziomoéw glebowych powstatych w 7. pietrze izotopowym, prze-
prowadzona dla rozleglych obszarow Europy od Normandii po Ukraing,
wskazuje na rozwoj gleb typu interglacjalnego, w znacznej mierze gleb pto-
wych. Okres ich tworzenia zostal wydatowany na 230-200 ka. Na Ukrainie roz-
wijaly si¢ takze gleby ptowe lesne typu Kajdaki, datowane na okres 240-170 ka
(Stremme, 1998). Wedtug Buraczynskiego i in. (1984, 1986) gleby interglacjatu
lubelskiego majg 235-205 ka. Wedlug Lindnera i in. (1985) ciepty interwatl
odranian/wartanian miat miejsce 235-225 ka. Autorzy ci podkreslaja, ze pojecie
ninterglacjal lubelski” nie ma pewnych cech diagnostycznych i by¢ moze
przypisuje si¢ mu roznowiekowe poziomy stratygraficzne. Uwazajg oni takze, ze
bardziej konstruktywne od stwierdzenia, czy jest to interglacjat czy interstadiat,
jest ustalenie, jak daleko cofngt si¢ w tym czasie ladoldd odry, kiedy to byto
oraz kiedy nastgpita transgresja ladolodu warty.

Na temat stopnia zaniku ladolodu poprzedzajacego transgresj¢ warcianska
wypowiadat si¢ najwczesniej Woldstedt (1955), ktory sadzil, ze redukcja
ladolodu mogta siegac¢ po niecke battycka. Rozycki (1967) na podstawie badan
w Polsce srodkowej przedstawit poglad, ze wycofanie si¢ ladolodu zakonczyto
si¢ na potnocnym Mazowszu, czyli 150-200 km od linii poprzedniego zasiegu.
Ociepleniu temu przypisywat range interstadiatu (interglacistadial pilicy) na
podstawie kilku przestanek, a przede wszystkim na cechach profilu w Brzozowi-
cy nad Czarng Przemsza, okoto 80 km na poludnie od zasi¢gu ladolodu warty.
Gilewska i Stuchlik (1958) stwierdzili na jego podstawie obecnos¢ subarktycz-
nych laséw sosnowych, a w optimum laséw mieszanych, swierkowo-sosnowych
z udzialem cieptolubnych drzew liSciastych. Zanikanie rozdzielnosci glin odry
1 warty w potnocnej czgsci Niziny Mazowieckiej, podkreslane przez Rozyckiego
(1967), nie potwierdzilo si¢ w pdzniejszych badaniach w Polsce podinocnej
(Baraniecka i in., 1978; Mojski, 1993a; Ber, 2000; Lisicki, 2003).
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Jest mato prawdopodobne, aby w czasie ocieplenia prewarcianskiego lado-
16d skandynawski stopniat catkowicie. Wedtug Ehlersa i in. (1995) zlodowace-
nie w saalianie nigdy nie zaniklo na terenie Finlandii.

W regionie 16dzkim znane sg obecnie liczne stanowiska ocieplenia przed-
warcianskiego, zwlaszcza w dorzeczu Widawki (Baraniecka i Sarnacka, 1971).
Osady organiczne tego okresu opisat po raz pierwszy Premik (1930) z obszaru
miedzy Osjakowem a Konopnica, uznajac je za seri¢ interglacjalng pomig¢dzy
gling L; i Ly (najmtodsza). W 1974 r. Krzeminski osady te przyporzadkowat
interstadiatowi pilicy. Osady interstadialu przedwarcianskiego nazwanego
,Mazovien Ila” wyréznita takze w 1952 r. w Dzbankach Kos$ciuszkowskich
Jurkiewiczowa, jednakze pdzniej wycofala si¢ z tych pogladow pod wptywem
panujacej na ten temat dyskusji (Szafer, 1953) i zaliczyla te osady do interglacja-
hu eemskiego. Ocieplenie to w latach 60. nazwano interglacistadialem pilicy
(Rozycki, 1961, 1967). Wkrétce potem dokonano odkry¢ i opracowan osadow
tego wieku w kopalni Belchatow i1 pobliskich stanowiskach w dorzeczu Widaw-
ki. Uznano, ze znajdujg si¢ one w pozycji rozdzielajacej osady glacigeniczne
dwoch stadiatéw zlodowacenia s$rodkowopolskiego: maksymalnego i warty
(Baraniecka i Sarnacka, 1971).

Jako gtéwny proces morfotwdrczy w czasie ocieplenia przedwarcianskiego
wielu autoréw wskazuje erozje rzeczng, ktéra zaznaczyta si¢ wielu dolinach
glebokoscig rozcieé rzgdu kilkunastu metrow, maksymalnie do 30 m w dorzeczu
Widawki (Ruszczynska-Szenajch, 1966a, b; Rozycki, 1967; Baraniecka i Sar-
nacka, 1971). Byly to rozcigcia wyrazne, lecz znacznie mniejsze niz w intergla-
cjale mazowieckim.

Wedtug Baranieckiej (1980b) z tego okresu przewaznie zachowatly si¢ cien-
kie warstwy piaskow i piaskdw ze zwirem oraz glazy o charakterze rezydual-
nym, podscielajace osady transgresyjne warcianskie.

W kopalni Belchatéw udokumentowano z tego okresu intensywna akumula-
cje rzeczng w postaci tzw. serii Chojny (Haluszczak, 1982; Gozdzik, 1992,
2001). Aluwia te wyrdznia dobra obrobka ziaren kwarcu, zwlaszcza znaczny
udziat ziaren o wysokim stopniu zaokraglenia i zmatowienia powierzchni.
Swiadczy to o duzej aktywnosci wiatru w trakcie ich akumulacji lub na krotko
przed akumulacja. Osady te sg traktowane zarowno jako utwory reprezentujace
interstadiat, jak i interglacjal — np. Baraniecka (1993b, c) zalicza t¢ seri¢ do
interglacjalu lubelskiego. W stropie tych osadow, pod gling warty, udokumen-
towano dobrze wyksztatcone pokrywy eoliczne o miazszosci do 1 m (Gozdzik,
1992; Krzyszkowski i Nita, 1993). Szczegdtowe badania kilku autoréw pozwoli-
ty stwierdzi¢ wyrazng dwudzielno$¢ osadow. Dolny czlon stanowia osady
piaszczystej rzeki meandrujacej o duzej kretosci, Sredniej wielkosci, funkcjonu-
jacej w klimacie umiarkowanym, gorny za$§ — aluwia rzeki roztokowej, piaszczy-
sto-zwirowej, o przewadze warstwowan przekatnych tabularnych ze s$ladami
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procesdOw mrozowych, charakterystycznych dla zmarzliny wieloletniej (struktury
po klinach lodowych). W goérnych czesciach profili osady rzeczne ustepuja
pokrywom eolicznym, a te z kolei przykryte sa osadami glacigenicznymi
zlodowacenia warty. Zrekonstruowane cechy funkcjonowania rzek dowodza
Scistej zaleznosci od wahan klimatycznych (Zielinski, 2007a).

W serii Chojny zachowaly si¢ takze profile glebowe. Gleba ze stanowiska
Buczyna Polnocna w kopalni Belchatow wedlug Koneckiej-Betley (1993b)
wykazuje $lady dhugotrwatego rozwoju w zmieniajacych si¢ warunkach §rodo-
wiska charakterystycznych dla gleb interglacjalnych.

Istnienie rzecznych osadow wypetniajacych rozcigcia erozyjne w glinie odry
udokumentowat Forysiak (2005) w rowie Adamowa. Swiadczy to o dobrze
rozwinigtej sieci rzecznej w czasie interstadiatu pilicy.

Ocieplenie przedwarcianskie bylo przedmiotem badan palinologicznych
Jastrzebskiej-Mametki (1992), na podstawie osadow organogenicznych kopal-
nego zbiornika bezodptywowego w kopalni Betchatow. Analiza ta wykazata, ze
zbiornik powstal w warunkach tundry i poczatkowo wypehiat si¢ mutkami.
Z chwilg gdy zaczat przeksztatcac si¢ w torfowisko, jego otoczenie stanowit las
sosnowo-brzozowy z rosngcym udziatem $wierka i drzew li§ciastych (Quercus,
Ulmus, Tilia, Corylus, Carpinus). Pozniej panowaly lasy mieszane z przewaga
sosny i $wierka, z duzym udziatem olszy. Zapis koncza pytki zwigzane
z subarktycznymi lasami sosnowymi z domieszka swierka i brzozy oraz narasta-
jacym udziatem roslin zielnych. Zdaniem autorki, przemawia to za warunkami
interstadialnymi o klimacie umiarkowanym chtodnym. Profil palinologiczny
wykazuje znaczne podobienstwa do profili tego wieku zardwno z pobliskiego
Podwinka (Janczyk-Kopikowa, 1981), jak i z Brzozowicy (Gilewska i Stuchlik,
1958).

Cenna dokumentacja osadoéw interstadialu przedwarcianskiego pochodzi
takze ze stanowiska Folwark A w tejze kopalni (Balwierz i Gozdzik, 2000;
Gozdzik, 2001). W obnizeniach stropu gliny odrzanskiej wystepuja utwory
organiczne jeziorno-bagienne, nazywane seria Zlobnicy. Odpowiadaja one
aluwiom serii Chojny. Seria zlobnicka o maksymalnej migzszosci 10 m sktada
si¢ z trzech ogniw litostratygraficznych: dolnego w postaci mutéw okrzemko-
wych, srodkowego, do ktérego zalicza si¢ mutki organiczne i torfy, oraz gérnego
— mutkow z materiatem organicznym. Dowody palinologiczne z serii organicz-
nej przemawiajg za interstadialnym charakterem ocieplenia. Akumulacja osadow
rozpoczela si¢ w czasie panowania lasow brzozowych. P6zniej dominowaty lasy
sosnowo-brzozowe z jalowcem, nastgpnie, w wyniku ocieplenia, ostabta rola
brzozy, pojawit si¢ §wierk, jodla, grab, dab, lipa, a nawet leszczyna. Ustapity
one, wskutek postepujacego ochtodzenia, lasom sosnowo-brzozowym z mo-
drzewiem, a po6zniej — borom sosnowym z udziatem $wierka i brzozy. Autorzy
podkreslaja, ze nie mozna wykluczy¢ zniszczenia materiatu palinologicznego
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z fazy maksymalnego ocieplenia. Porownanie materiatéw tego stanowiska
z profilami z Podwika, Buczyny i Betchatowa, analizowanych przez innych
autorow, sktonito Balwierz i Gozdzika (2000) do opowiedzenia si¢ za intersta-
dialng ranga tego ocieplenia.

W osadach serii Chojny znaleziono takze szczatki Mammuthus trogonteri
Pohlig (Brodzikowski i in., 1987).

Z tego okresu opisano takze w regionie 16dzkim poziomy glebowe. Znale-
ziono je pomiedzy utworami wieku radomki i warty w dorzeczu Pilicy
(Roézycki, 1967) oraz w okolicach Lodzi (Manikowska, 1966). Wedlug Mani-
kowskiej powstate wowczas gleby interstadialne rozwingty si¢ na glinie odrzan-
skiej. W stanowisku Zielona Goéra (na SE od Lodzi) zachowany kopalny poziom
glebowy, reprezentujacy Srodowisko roslinnosci lesnej lub takowej, osiaga
70 cm. W profilu wystepuje poziom humusowy, eluwialno-glejowy i iluwialny
oglejony.

Wiekszos¢ przeprowadzonych badan na stanowiskach kopalni Betchatow
sktania do uznania tego ocieplenia za interstadiat. Zajmujacy si¢ tym problemem
autorzy nazywaja go interstadiatem prewarcianskim (Balwierz i Gozdzik, 2000),
interstadiatem pilicy (Krzyszkowski i Nita, 1993), interstadialem zlodowacenia
srodkowopolskiego (Jastrzgbska-Mametka, 1992) lub interstadialem przedwar-
cianskim (Mojski, 2005). Za interstadialng ranga tego ocieplenia opowiadali si¢
takze, na podstawie badan w roznych obszarach Polski m.in. Baraniecka
(1971a), Krzeminski (1974), Krzeminski i Bezkowska (1987), Ruszczynska-
-Szenajch (1976), Rzechowski (1986) i Baluk (1991). Wedtug Krzyszkowskiego
i Nity (1993) porownanie kilku profili tego interstadiatu w podobnych pozycjach
napotyka na trudnos$ci, m.in. z powodu braku zgodnosci odcinkéw optymalnych.

Podobne cechy udokumentowanych stanowisk bywaja podstawag wniosko-
wania o interglacjalnym charakterze opisywanego okresu. Na przyktad Ber
(2000) wyroznia w Polsce pdinocno-wschodniej jako jego odpowiednik —
interglacjal lubawski. Zaznaczyla si¢ tam intensywna akumulacja rzeczna
i jeziorna. Cho¢ osady te nie maja pelnej dokumentacji palinologicznej, ich
celem mogg — zdaniem wspomnianego autora — jednak za tym okresem przema-
wiaé. Janczyk-Kopikowa (1986) stwierdzita tam niepelny profil w Sejnach,
dokumentujac jedynie II okres pytkowy (§wierkowo-olszowy), natomiast Winter
(1986) wykazata na podstawie profilu Fracki rozwdj lasow sosnowo-
-Swierkowych z jodtg w klimacie umiarkowanym chtodnym (Ber, 2000).

Kilku innych autoréw réwniez uwaza, na podstawie wielu udokumentowa-
nych stanowisk w Polsce, ze ranga klimatostratygraficzna tego ocieplenia to
interglacjal, nazywany lubelskim (Srodoﬁ, 1969; Baraniecka, 1971a, 1993;
Baraniecka i Sarnacka, 1971; Balinski, 1999; Wojtanowicz, 2004), interglacja-
tem grabowki (Lindner, 1984) lub interglacjalem lubawskim (Lindner 1984,
1992a; Krupinski i Marks, 1986; Baraniecka, 1990, 1993b, c¢; Krzyszkowski,
1992; Ber, 2000).
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Wedtug badaczy profilow lessowych ocieplenie to miato charakter intergla-
cjatu (interglacjat lubelski). Dowodzi tego kompleks glebowy typu interglacjal-
nego zwany na Wyzynie Lubelskiej Nieledew, za$ na Ukrainie — Korshov
(Wojtanowicz, 2004). Na podstawie datowan profilow lessowych z poziomami
glebowymi okre§lono interwal czasowy ocieplenia na okoto 222-210 ka
(Maruszczak, 1987).

Nalezy zauwazy¢, ze pozycja wielu stanowisk ocieplenia przedwarcianskie-
go w Polsce jest nadal dyskutowana. Na przyktad Nitychoruk (1995) podkresla,
ze osady przypisywane przez kilku autoréw na poludniowym Podlasiu w rejonie
doliny Bugu do interstadiatu lubelskiego (m.in. Ruszczynska-Szenajch, 1976),
mogga naleze¢ do interglacjatu mazowieckiego.

Staby stan zachowania utwordéw starszych od warty, dostrzegany na wielu
obszarach, nie musi dziwi¢. Jest bowiem prawidlowos$cia, ze na obszarach
objetych transgresjg ladolodu stabo zachowuja si¢ $lady poprzedzajacego go
ocieplenia. Silna aktywno$¢ proceséw peryglacjalnych w czasie transgresji
(gérna czgs¢ serii Chojny) oraz same skutki glacjacji wlasciwie wykluczaja
dobre zachowanie si¢ utworéw organicznych. Takie trudnosci wystepuja nawet
w przypadku ostatniego interglacjatu; jego dokumentacja z obszaru zasiegu
ladolodu wisly jest stosunkowo uboga w poréwnaniu z obszarem ekstraglacjal-
nym tegoz zlodowacenia. Zwracano na to uwage¢ juz od dawna (m.in. Galon,
1957) i sytuacja ta, mimo rozwoju badan stratygraficznych w Polsce péinocnej
zasadniczo si¢ nie zmienita do tej pory. Na przyktad na do$¢ doktadnie zbada-
nym obszarze Polski poinocno-wschodniej osady eemskie znane s3 tylko
z trzech stanowisk na Pojezierzu Suwalskim. Udokumentowano tam nieliczne
niewielkie jeziora (Ber, 2000).

2.3. Poglady na range stratygraficzna jednostki warcianskiej

Dyskusja na temat wydzielenia jednostki warcianskiej, jej rangi, pozycji
wzgledem innych jednostek oraz zasiggu ladolodu warty w réznych czesciach
Europy trwa od okoto 80 lat i na razie nie przyniosta zadowalajacych rozstrzy-
gnieC.

W Polsce dos¢ wezesnie, w pasie obecnie wyrdznianej strefy warcianskiej,
grupy moren czolowych odkryl Lencewicz (1918/19). Kolejne obserwacje tego
autora pozwolily poglebi¢ informacje o ich wystepowaniu i wieku (Lencewicz,
1927). Zinterpretowal je jako slady przerw w oscylacjach jednego, najmtodszego
ladolodu skandynawskiego — Ls. W Polsce srodkowej Lencewicz stwierdzit
slady dwoch wielkich lobow, rozdzielonych ,,wyzyna Lodzka”, ktore nazwat
festonami nadwarcianskim i nadwislanskim. Na ich obrzezeniu wyr6znit moreny
czotowe, m.in. w okolicach Dziatoszyna, na potudnie od Lodzi, oraz koto
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Domaniewic i Grdjca (rys. 11). W tym czasie niektorzy badacze zaczg¢li dostrze-
gac zasadno$¢ wyznaczenia zasiggdw zlodowacen i odniesienia ich do stratygra-
fii alpejskiej. Limanowski juz w 1922 r. wyrdznit zlodowacenia L; i L, jako
odpowiedniki rissu i wiirmu. Wydzielenie zlodowacenia $rodkowopolskiego,
rownowaznika zlodowacenia riss, zawiera Wiadomos¢ o srodkowopolskiej
morenie czolowej Sawickiego (1922). Zasigg maksymalny ladolodu mial biec
wzdhiz linii: Czestochowa — Szydtowiec — Tarlow — Lublin, natomiast stadiat
recesyjny miat przebiega¢ wzdhuz ciggu: Opoczno — Radom — Chotcza.

Rys. 11. Wystepowanie moren czotowych na obszarze srodkowego Powisla wedtug
Lencewicza (1927), opis uproszczony
1 — poziomice podtoza, 2 — moreny czolowe, 3 — jezor lodowca, wysunigty wzdtuz Wisty,
4 — wzniesienia epejrogeniczne
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Niezaleznie od postepu badan polskich, pierwsze poglady o koniecznosci
wyodrebnienia jednostki warcianskiej na terenach Niemiec i Polski przedstawit
Woldstedt w drugiej dekadzie XX wieku, wprowadzajac do literatury pojgcie
Warthe-Vergletscherung. Wyrazista rzezba glacjalna dorzecza Warty miata tu
wyjatkowe znaczenie, co znalazto odzwierciedlenie w nazewnictwie (Woldstedt,
1927, 1955). Obszar ten, a w szczegolnosci dorzecze Widawki, do dzi$ uznaje
si¢ za stratotypowy dla pietra warty (Baraniecka, 1971a, 1993; Klatkowa, 1972a;
Wojtanowicz, 2004).

W trakcie badan nad jednostka warcianska Woldstedt kilkakrotnie zmieniat
poglady na temat jej pozycji klimatostratygraficznej. Lokowatl ja poczatkowo
w obrgbie ostatniego glacjatu jako jego maksymalny stadiat, od 1927 r. uznawat
za samodzielne zlodowacenie pomiedzy glacjalami saale (sotawy, solawy, sali,
saalianu) 1 wisly (Saale- und Weichsel-Vergletscherung), a ostatecznie od
1935 r. — za mtodszy stadial zlodowacenia saale — Warthe-Stadium (Woldstedt,
1955; Klatkowa, 1972a). Wyznaczajac w 1927 r. zasieg warty w Polsce §rodko-
wej poprowadzit go przez okolice Kalisza, L.odzi i Grojca, a wigc opieral si¢ na
grupach form znanych juz Lencewiczowi (1927) jako moreny czotowe. Poglad
o takim przebiegu granicy zasiggu utrzymywat w latach nastgpnych wiasciwie
bez zmian (Woldstedt, 1955, rys. 12).

Rys. 12. Zasigg stadiatu warty w Polsce srodkowej (1) wedtug Woldsteda (1955),
fragment mapy, zmieniony
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Poglad Woldstedta o samodzielno$ci zlodowacenia warty z poczatku lat 30.
byt akceptowany takze przez Hesemanna (Klatkowa, 1972a), ktory wowczas
prowadzil badania na nizu niemieckim i na Nizinie Wielkopolskiej oraz przez
Miltherséw (Galon, 1957), ktorzy opierali si¢ na tzw. wskazniku glazowym,
a $cislej na zasiggu porfiru battyckiego.

W trzeciej 1 czwartej dekadzie ubieglego stulecia w Polsce domino-
wato przekonanie, ze region to6dzki objety zostal zlodowaceniem ostatnim,
ktore wowczas okreslano jako L, Byly z nim wigzane moreny czotowe
z pdinocnego obrzezenia regionu $wietokrzyskiego, m.in. w okolicach Opoczna,
Libiszowa i Radzic (Zaborski, 1926; Lencewicz, 1927). Szafer (1928) nazywat
go zlodowaceniem Varsovien II, a zasi¢gg maksymalny wyznaczat na linii:
Trzebnica — Czgstochowa — Szydtowiec — Legczna — Luboml — Stolin na Polesiu.
Podjat takze probe wydzielenia faz recesyjnych. Zasieg fazy pierwszej biegt jego
zdaniem przez Leszno — Pleszew — Pabianice — Grojec — Katuszyn — Jandéw
Podlaski. Nastgpna faza miala biegna¢ przez Poznan — Slesin — Chodecz —
Gostynin — Modlin — Gabin — Ciechanow.

Poglad Woldstedta co do istnienia stadialu warty w Polsce podzielat poczat-
kowo tylko Lewinski (1930).

Badacze polscy jednostke warty (morfostratygraficzng) zaczeli powszechnie
wyrdznia¢ dopiero po Il wojnie §wiatowej. W odniesieniu do rangi klimatostra-
tygraficznej poczatkowo rozwazali trzy poglady na jej pozycje i range stratygra-
ficzna:

1) zasigg warty stanowi najdalszy zasieg ostatniego zlodowacenia;

2) warta jest samodzielnym zlodowaceniem,;

3) nasunigcie warty jest czgscig przedostatniego zlodowacenia.

Koncepcja pierwsza byla rozwazana do$¢ krotko. Jej zwolennikami byli
m.in. Halicki (1950) oraz Szafer (1953), ktéry uwazat jednostke warty za
najstarszy stadial ostatniego zlodowacenia. W miar¢ postegpu w rekonstrukcji
interglacjalu eemskiego i ustaleniu relacji jego $ladow do osadow warcianskich,
teza ta wygasta.

Wielu autoréw uznawato jednostke warcianska za stadial przedostatniego
zlodowacenia (Galon, 1957; Roszkowna, 1964, rys. 13). Galon (1957) kwestio-
nowatl przy tym znaczenie czerwonego porfiru baltyckiego, twierdzac, ze jego
obszar wystgpowania nie pokrywa si¢ ani z zasiggiem ostatniego zlodowacenia,
ani z morenami zlodowacenia §rodkowopolskiego; nie ma wi¢c uzasadnienia
morfologicznego. Krytyczne stanowisko co do wskaznika glazowego jako
wyznacznika utworow warcianskich podtrzymat sam Woldstedt (1955), a pdzniej
takze Rozycki (1967). Poglad, ze ladoldd warty jest czes$cig przedostatniego
zlodowacenia o randze stadiatu zyskiwal coraz wiecej zwolennikow.
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Rys. 13. Zasigg stadiatu warty i linie postojow recesyjnych wedtug Roszkéwny (1964),
fragment mapy; obszar badan zaznaczono linig przerywang

1 — zlodowacenie srodkowopolskie zasigg maksymalny, a — wedtug Rozyckiego (1961), b — wedtug
Karaszewskiego; 2 — stadium warty; 3 — postoje recesyjne; 4 — przypuszczalny przebieg

czota ladolodu; 5 — doliny i pradoliny

Roézycki (1961, 1967) uscislit pozycje jednostki warcianskiej w obrebie zlo-
dowacenia srodkowopolskiego (rys. 14, tab. 3). Glacistadial warty uznal za
druga z kolei jednostke glacjalng po glacistadiale radomki (maksymalnym),
oddzielona od niego interglacistadialem pilicy. Autor 6w uznat, ze ladolod z linii
zasiggu w stadiale radomki wycofat si¢ na 150-180 km na péinoc, nastep-
nie rozwinagl si¢ ladolod warty na dystansie 60-80 km. Jego recesja siggata
110-120 km, po czym nastgpita kolejna, lecz mniejsza transgresja zwana
stadialem wkry na odcinku 40-50 km.

Roézycki (1961, 1967) uwazat, ze kazdy kolejny glacistadial pomaksymalny
obejmowal coraz mniejszy obszar. Mieszcza si¢ wicc wszystkie te jednostki
w dhugim okresie recesji ladolodu srodkowopolskiego (G III). Ustgpowanie
ladolodu stadiatu warty przebiegato z zaznaczeniem si¢ dwoch faz: w czasie
maksymalnego rozwinigcia byta to faza warki, potem nastgpito ocieplenie zwane
interfazg (interglacifaza) rawy mazowieckiej, dajaca si¢ przesledzi¢ na dystansie
30 km w postaci osadéw piaszczystych i mutkowych, oraz faza grdjca. Ta
ostatnia ma mniejszy zasigg i odznacza si¢ §wieza rzezba polodowcowa.
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Rys. 14. Zasiggi stadialow i faz recesyjnych ladolodu $rodkowopolskiego wedlug Roézyckiego
(1967), mapa i opisy nieco zmienione i uproszczone, obszar badan zaznaczono linig przerywang

1 — strefa peryglacjalna zlodowacenia srodkowopolskiego, 2 — interglacjalna (mindel-riss) dolina

Wisly, 3 — zasigg maksymalny zlodowacenia $rodkowopolskiego, 4 — zasiegi lodowca w glaci-

fazach i glacietapach, 5 — obszary lodu stagnujacego przez czas dluzszy, 6 — ozy, 7 — zasigg
stadialu warty, 8 — zastoiska, 9 — zasieg stadiatu wkry, 10 — obszar ostatniego zlodowacenia

Uznano pozniej, ze faza grojca zaznaczyla si¢ w okolicach Rawy Mazo-
wieckiej, Grojca 1 Gory Kalwarii (Balinska-Wuttke, 1965; Sarnacka, 1978).
Réwniez Domostawska-Baraniecka (1961) na podstawie badan form glaciflu-
wialnych w okolicach Stawgcina wyrdznita faze recesyjng stadialu warty, ktéra
nazwata fazg kutnowskg. O osobnym fazowym nasuni¢ciu ma $wiadczy¢
najmlodsza glina w Stawecinie. Jewtuchowicz (1967) kwestionowat te opinie,
dowodzac, ze posiada ona cechy osadu splywowego. Tym samym podwazyt
zasadno$¢ wydzielenia odrebnej fazy kutnowskiej. Zauwazyt takze, ze na
potudniowym przedpolu moreny kutnowskiej nie ma sandrow.

W badaniach pézniejszych, kiedy stwierdzono mozliwo$¢ zasiggu warty
w poblizu Radomia, Baraniecka i in. (1978) zasugerowali, ze wyrdzniona przez
Roézyckiego (1967) faza warki nie jest zwigzana z zasiggiem maksymalnym, lecz
jest pierwsza faza recesyjna, poprzedzajaca faze grojca.

Jednostke warcianskg nazywano takze stadialem mazowiecko-podlaskim
(Baraniecka, 1971b; Baraniecka i in., 1978) oraz stadialem pilicy (Lindner
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i Grzybowski, 1982; Lindner, 1992a). Wprowadzenie tego terminu byto jednak
nieco mylace z powodu funkcjonujacego juz od dawna terminu ,,interstadiat
pilicy”. Lindner i Grzybowski (1982) podtrzymali poglad Rozyckiego (1961)
o istnieniu etapéw postojowych, zwigzanych z zanikiem ladolodu warty,
wyrozniajac fazy grdjca i mszczonowa. Faza grojca wedlug tych autorow
mialaby si¢ wyraza¢ oddzielnym pokladem gliny na okoto 20-kilometrowym
zapleczu maksymalnego zasiggu. Natomiast faza mszczonowa biegnie, zdaniem
tych autorow, na linii Ozorkow — Wzgoérza Domaniewickie.

Podziat zaproponowany przez Baranieckg i in. (1978, tab. 3) stanowit nie-
wielkag modyfikacje w stosunku do wydzielen Roézyckiego (1961). W opinii
wielu badaczy, wyrdznionym stadiatom (warty, wkry i mtawy) odpowiadajg trzy
gliny, naktadajace si¢ dachowkowo w Polsce srodkowej. W stadiale buzanskim
osadzily si¢ utwory rezydualne i rzeczne, za§ w regiminskim — osady typowo
sandrowe z wktadkami serii zastoiskowych (Lindner, 1992a). Nalezy jednak
zauwazy¢, ze ocieplenia postwarcianskie, starsze od interglacjalu eemskiego, nie
posiadaja udokumentowanej rangi klimatostratygraficznej typu interstadialnego
w zapisie palinologicznym, co najwyzej mozna wyrdznia¢ interfazy. Poglady
o istnieniu stadiatow czy faz postwarcianskich, wkry (pétnocnomazowieckiego)
1 mlawy, sg podtrzymywane na podstawie kryterium morfostratygraficznego
(Mojski, 1972; Brud, 2000), za$ interwalow cieplych — na podstawie poziomoéw
glebowych (Wojtanowicz, 2004).

Za stadialng rangg jednostki warcianskiej opowiada si¢ Mojski (2005). Au-
tor 0w uwaza takze, ze jednostki morfostratygraficzne, np. pélnocnomazowiecka
i mtawska, dawniej traktowane jako stadiaty, maja nizsza range — faz. Trakto-
wanie jednostki warcianskiej jako okresu zimnego rangi mniejszej niz glacjat
(fazy recesyjnej lub stadialu) i wlaczanie jej do glacjatu odry jest pogladem
nadal rozpowszechnionym (Mojski, 2005; Ber i in., 2007). Lindner (1987), ktory
w pewnym okresie opowiadal si¢ za rangg zlodowacenia pigtra warty, od
niedawna znow zaczal traktowac jednostke warty jako czgs¢ zlodowacenia
odranian, wigzac obydwa te nasunigcia z 6. pigtrem tlenowym (Lindner, 2005;
Ber i in., 2007). Stanowisko to koresponduje z niedawno przedstawionymi
wynikami badan Lambecka i in. (2006).

Od poczatku lat 70. wielu autoréw wracato do koncepcji wyrdzniania samo-
dzielnego glacjatu warty (Klatkowa, 1972a; Lindner, 1978; Maruszczak, 1980,
1987; Baraniecka, 1990, 1993c¢; Ber, 2000, 2006b; Lisicki, 2003; Wojtanowicz,
2004; Marks, 2005).

Zwazywszy na glacjologiczno-geomorfologiczne i litostratygraficzne cechy
kompleksu osadéw warty, mozna wnioskowa¢ o randze samodzielnego zlodo-
wacenia. W regionie t6dzkim wyraza si¢ to dobrze rozwinigtym kompleksem
osadow glacjalnych i form, dokumentujagcym zlodowacenie w sensie wielkoska-
lowego nasunigcia ladolodu. Podobnie jest takze w innych odcinkach pasa
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rzezby warcianskiej w Europie $rodkowej. Dobrze rozwinicte cechy profili
warcianskich udokumentowano takze w obszarach zajetych przez ladoldd
zlodowacenia wisty. Przyktadem jest obszar Pojezierza Suwalskiego, odnos$nie
do ktérego Ber (2000) stawia tezg¢ o samodzielnosci tego zlodowacenia, mimo
niepetnych interglacjalnych cech interglacjalu lubawskiego w Polsce potnocno-
-wschodniej. Upowazniajg do tego, zdaniem tego autora, az trzy migzsze po-
ziomy glin lodowcowych, rozdzielone grubymi seriami glacifluwialnymi i glaci-
limnicznymi, ktére wystepuja na obszarze Pojezierza Suwalskiego i Rowniny
Augustowskiej. Uznat je za odpowiedniki stadialow: rogowca, wkry i mtawy
(tab. 3). Za samodzielno$cia jednostki warcianskiej wedlug Bera przemawia
znaczna obfito§¢ akumulacji glacigenicznej w tym okresie. Cz¢Sciowo moze ta
znaczna miazszo$¢ wynikaé ze spietrzajacej dziatalnosci ladolodu zlodowacenia
wisty.

Dobra rozdzielno$¢ glin warty moze by¢ takze argumentem za samodzielno-
$cig zlodowacenia warty. Zwracal na to uwage Lisicki (1993, 2003). Argument
intensywnej akumulacji w czasie zlodowacenia warty moze by¢ takze przedsta-
wiony po analizie profilow réznych cze$ci dorzecza Wisly, w szczegdlnosci
z Pojezierza Mragowskiego, gdzie sg podstawy do wyroznienia dwoch stadiatow
(Lisicki, 1997). Poza tym w przypadku wystepowania dwodch, czy nawet trzech
poziomoéw glin warty nie stwierdzono istotnych réznic petrograficznych.
Potwierdzajg to poszerzone na cate dorzecze Wisly badania Lisickiego (2003).

W opinii wielu autoré6w za samodzielnos$cia zlodowacenia przemawia takze
kryterium rzezby strefy marginalnej. Baraniecka (1993c) i Marks (2005)
podkreslaja, ze dorzecze Warty jest kluczowym obszarem, gdzie wyraznie
wyksztalcita si¢ strefa marginalna, w sensie kryteriow geologiczno-morfolo-
gicznych, oraz gdzie najwcze$niej ustalono potozenie glin pigtra warty w sto-
sunku do osadéw eemianu i holsteinianu. Zlodowacenie warty jest jednym
z czterech gtownych nasunig¢ lodowcowych o wyksztatconej strefie zasiggu
w Polsce.

Waznym argumentem za ranga glacjalu jest powszechnie dzi§ uznana gérna
granica jednostki warcianskiej z interglacjalem eemskim (Gibbard, 2003). Posiada
ona tym wicksza wage, Zze uznaje si¢ ja jednoczesnie za cezur¢ mi¢dzy Srodko-
wym a goérnym plejstocenem. W powszechnej juz opinii jednostka warcianska jest
korelowana z 6. pigtrem izotopowym stratygrafii glebokomorskiej plejstocenu.
Pozostaje jednak do rozwigzania problem jej dolnej granicy. Moze nig by¢
zarOwno cezura pigter 6. 1 7., jak i inna granica w obrebie pigtra szostego.

Nalezy podkresli¢, ze tak doktadnie zdefiniowanej granicy z interglacjatem,
ani gornej, ani dolnej, nie ma jednostka odrzanska. Jesli ocieplenie prewarcian-
skie miato charakter interstadiatu, nalezy uznaé, przyjmujac ten punkt widzenia,
ze wiaczanie jednostki odrzanskiej do warcianskiej ma lepsze uzasadnienie niz
postepowanie odwrotne.
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Jesli przyjaé, ze rozstrzygnigcie problemu rangi klimatostratygraficznej nie
jest na razie mozliwe w strefie glacjalnej, nalezy uwzgledni¢ charakter strefy
peryglacjalnej. Strefa peryglacjalna w okresie warty zajmowalta pas rz¢du
kilkuset kilometrow az po gory systemu alpejskiego 1 Morze Czarne. W pasie
tym, poza zasiggiem pustyn, utworzyly si¢ m.in. przetrwate do dzi§ pokrywy
lessowe z glebami kopalnymi. Daja one liczne przestanki do okreslania rangi
pigtra warty i okresow ograniczajacych w sposob nie mniej istotny niz badania
palinologiczne w zbiornikowych osadach organicznych. Osady peryglacjalne
wieku warcianskiego byly badane m.in. przez Wojtanowicza (1993) oraz
Harasimiuka i in. (2004). Nalezag do nich lessy (tzw. less starszy gorny)
o S$redniej migzszosci 7 m, zajmujace znaczne powierzchnie wyzyn Polski
poludniowej. Znajduja si¢ one w profilach pomigdzy lessami starszymi ze
zlodowacenia odry i mtodszymi — vistulianskimi, oddzielone interglacjalnymi
glebami kopalnymi: typu Tomaszéw z interglacjatu lubelskiego i typu Nietulisko
z interglacjatu eemskiego. Wedlug Maruszczaka (1994) ich migzszo$¢ jest
przecietnie dwukrotnie wigksza od lessow odrzanskich. Lessy warcianskie byty
akumulowane z przerwami, kiedy to rozwijaly si¢ gleby glejowe subarktyczne.
W znacznej czgéci Europy rozpoznano trzy takie poziomy glebowe, rozdzielaja-
ce cztery poziomy lessow. Wedlug Maruszczaka (1993) ocieplenia te miaty
cechy interstadiatow. W Azji liczba poziomow lessOw zmienia si¢ w niewielkim
stopniu. Jak podaje Wojtanowicz (2004) na podstawie badan Rousseau i Wu,
w Chinach zalicza si¢ do pigtra 6. trzy poziomy lessowe, zgodnie z okresami
suchosci klimatu i nasileniem monsunow zimowych, datowane na 180, 154
i 138 ka.

Opierajac si¢ glownie na danych ze strefy peryglacjalnej, Wojtanowicz
(2004; tab. 3) zaproponowal rozbudowang koncepcj¢ podziatu pigtra warty.
,Warta” jest rozumiana jako glacjal w sensie klimatostratygraficznym, o czasie
trwania w granicach 210-130 ka. Wedlug tego autora, ktory powotuje si¢ takze
na zbiezne wyniki badan wielu specjalistow, w obrgbie wyrdznionego pigtra
wyrozni¢ mozna 7 podpigter (substadiow): trzy wzgledne ocieplenia (ok. 190,
170 1 140 ka) oraz cztery ochtodzenia.

Glacjal warty rozpoczyna stadial weczesny (210-191 ka) z panowaniem na
terenie Polski klimatu peryglacjalnego. Z tego okresu udokumentowano piaski
i mutki fluwioperyglacjalne i jeziorne (Harasimiuk i in., 2004) oraz czarnoziemy
stepowe w gornej czeSci kompleksu glebowego typu Nieledew. Panowala
wowczas na obszarach wyzynnych ro§linnos¢ tundrowa (Wojtanowicz, 1993).
W okresie 191-185 ka mial miejsce stadial przedmaksymalny. Autor 6w nie
okresla precyzyjnie zasiggu ladolodu. Kolejny etap — stadiat maksymalny — trwat
natomiast w przedziale 180—170 ka, za$ stadiat wkry — 165-157 ka. Pomigedzy
tymi stadiatami oraz po stadiale wkry nastgpity ocieplenia interstadialne o czasie
trwania 3-5 ka i utworzyly si¢ gleby glejowe. Pomiedzy stadiatem maksymal-
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nym a stadiatem wkry nastgpito ocieplenie najbardziej wyrazne, kiedy to
wyksztalcila si¢ gleba tarnopolska.

Ustalenie rangi stratygraficznej jednostki warcianskiej nastrecza wiele trudno-
sci nie tylko w odniesieniu do obszaru Polski, ale réwniez Europy i $wiata. Ma
ona liczne odpowiedniki zarowno na zachod (Late Saalian, Saalian 11, Saalian 111,
Saale 3, Fliming Phase, Warthe-Stadium, Warthe-Vergletscherung, Warthanian,
Wartanian Glaciation, Warthenian, Wartian, Wolstonian, Wolston), jak 1 na
wschod od Polski (soz, medininkai, moskovian, taz).

Mimo iz osady wieku warcianskiego poddano juz licznym datowaniom
bezwzglednym, ze wzgledu na znaczny btad pomiaru, czgsto na miare pigtra
stratygraficznego, do dzi§ nie ma pewnosci, czy sa one odpowiednikiem catego
szostego pietra izotopowo-tlenowego, czy tez stanowig jego czg$C ostatnia,
chtodng, poprzedzajaca bezposrednio pigtro Se. Jest to zadziwiajace, gdyz osady
warty opisano niezliczong iloscig faktow geomorfologicznych, geologicznych,
paleopedologicznych, a takze datowan bezwzglednych.

Czas trwania zimnego pigtra warty jest roznie okre$lany, ostatnio najczesciej
w granicach 195-130 ka (Lindner i Marks, 1993; Bard i in., 2002; Fredin, 2002,
rys. 5; Kukla, 2005; Lambeck i in., 2006), rzadziej 220-130 ka (Mojski, 2005)
lub 210-130 ka (Wojtanowicz, 2004). Maksimum bylo okreslane nickiedy na
180-170 ka (Mojski, 2005; Wojtanowicz, 2004), a ostatnio 143—140 ka (Lam-
beck i in., 2006). Wiek osadow glacigenicznych warcianskich z regionu 16dzkie-
go, glownie gliny lodowcowej, otrzymany metoda TL oscyluje wokot wartosci
171 ka w przedziale btedu okoto 15% (rys. 15).
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Rys. 15. Wyniki datowan TL glin i innych osadéw zlodowacenia warty w regionie t6dzkim —

przyktady. Na osi pionowej zaznaczono wartosci dat TL w ka, na osi poziomej nr kolejny daty,

biale stupki pokazuja zakres bledu daty. Zestawiono na podstawie: Sarnacka (1980), Klatkowa
i Zatoba (1992), Ziomek (1992), Bezkowska (1993), Nowacki (1993) i Roman (2003)
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Van Andel i Tzedakis (1996) uwazaja, ze ladoldd saalianu-warty utrzymy-
wat si¢ szczeg6lnie dhugo, znacznie dluzej niz ladolod ostatni w drugim pigtrze
izotopowo-tlenowym. Bard i in. (2002) uznali takze na podstawie badan
stalagmitow jaskini Argentarola we Wloszech, ze okres glacjalny MIS 6 to
pigtro wyjatkowo dlugie i surowe. Poczatek fazy MIS 6.6 okreslili na okoto
190 ka. MIS 6.4 byta faza wyrdzniajaca si¢ znaczng suchoscig, co udokumento-
wano we wspomnianej jaskini.

Wedtug Lambecka i in. (2006) w okresie migdzy okoto 1951 130 ka (MIS 6)
miaty miejsce dwa kolejne zlodowacenia: drenthe oraz warthe (warta), lecz
wyraznie w mlodszej czesci tego pigtra. Ich maksima okre$lone sg na okoto
155 1 143 ka. Nasunigcia te rozdziela krétkotrwale, lecz bardzo wyrazne
ocieplenie typu chtodnego interglacjatu Iub cieptego interstadialu, ktérego
poczatek miat miejsce okoto 150 ka temu.

W Niemczech potudniowo-wschodnich wystepuja przewaznie dwie gliny
gbérnego saalianu, odpowiadajace pigtru warty. Eissmann (2002) przypisuje im
facznie rangg fazy. Glina dolna jest wigzana z subfaza flaming, gorna — z subfazg
lausitz, ktora, co do sktadu petrograficznego, charakteryzuje si¢ znaczng za-
wartoscig fragmentéw skat wschodniobattyckich. Eissmann (2002) uwaza,
ze nasuniecie ladolodu flaming, odpowiednika ladolodu warcianskiego, we
wschodnich Niemczech byto krotkotrwate, rzedu kilku tysigey lat i miato
charakter fazy. Migdzy tymi poziomami wystepuja osady rzeczne poziomu
trainitz z florg subarktyczng do borealnej. Interwal ten odpowiada ociepleniu
riigen, ktory jest wydzielany w innych czesciach Niemiec, np. na terenie
Altmarku. Eissmann (2002) podkresla, ze zanik ladolodu subfazy fliming byt
bardzo szybki.

Na Litwie odpowiednikiem warty jest zlodowacenie medininkaj, ktore jest
reprezentowane przez jedng, do$¢ migzsza (do 30 m), gling lodowcowa.
W obwodzie kaliningradzkim glina jest takze jedna, ale o niewielkiej migzszo-
$ci. Caty kompleks z tego okresu moze osiggac tacznie nawet 100 m migzszosci
(Ber, 2000). W glinie wyst¢puje znaczna zawarto$¢ materialu wyerodowanego
we wschodniej czeSci Baltyku, $wiadczacego o naptywie lodu z poinoco-
-zachodu (Gaigalas, 1995).

Biatoruski odpowiednik warty to zlodowacenie sozskie, dzielone na dwa
stadiaty: mogilew i stawgorod. W obrebie stadialu mogilewa wydzielono fazy
kopyl i oszmiany. Najczesciej jednak zlodowacenie to jest reprezentowane przez
jedna warstwe gliny o $redniej miazszosci 10—25 m, maksymalnie od 60 m do
ponad 100 m w rejonie Minska i Nowogrodka (Matveyev, 1995). Pigtru soz-
skiemu przypisuje si¢ na Biatorusi takze range stadialu zlodowacenia dnieperian.
Rozwdj zlodowacenia byt tam prawdopodobnie metachroniczny, a jego osady
wydatowano na 160—130 ka (Marks i Pavlovskaya, 2006).
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Rosyjski odpowiednik zlodowacenia warty — zlodowacenie moskiewskie —
pozostawito w centralnej Rosji szeroko rozprzestrzeniony poktad gliny bragzowo-
-czerwonej o migzszosci 1-10 m. Od gliny zlodowacenia dnieprowskiego
odrdznia si¢ m.in. innym zapisem pola magnetycznego oraz litologia (Sudakova
i in., 1995). Dalej na wschod od Uralu zlodowacenie to nosi nazwy taz
i kuchchugui. Maksymalny rozwo6j ladolodu, ktéry moze by¢ odpowiedni-
kiem warcianskiego w dorzeczu Peczory, Svendsen i in. (2004) okreslaja na
160140 ka, za§ Andreev i in. (2004) — od 170 do 130 ka. Na Nizinie Zachodnio-
syberyjskiej osady zlodowacenia taz, lezace pod przykryciem utworé6w morskich,
sa wyraznie oddzielone od starszych (MIS 8), ktore maja wigkszy zasieg od 100
do 400 km, czyli mniejszy niz na Plateau Putorana (Svendsen i in., 2004).

Pozny saalian (Saale Pleniglacial) rozdzielony jest ociepleniem, co uwi-
dacznia si¢ na profilach palinologicznych. Wyro6zniany jest w pdznym saalianie
interstadiat flakket (=zeifen) i stadial kattegat. Potwierdza to m.in. niedawna
publikacja Beets i in. (2006). Autorzy zbadali osady jeziorne w Bispigen
w $rodkowej Holandii, wystgpujace w obnizeniu glacjalnym, pochodzace
z pdznego saalianu i wezesnego eemu. Stwierdzono tam dokladny zapis izoto-
powy i palinologiczny. Wynika z niego, ze ocieplenie u schytku saalianu zostato
przerwane przez chtodne wahnigcie o cechach kontynentalnych. Moze to by¢
korelowane ze stadialem kattegat i zdarzeniem heinrich 11 (Heinrich Event 11).
Niektorzy uwazaja, ze bylo to ochtodzenie typu ,,mlodszego dryasu” zwane
,Zeifen event”. Zaznacza si¢ w osadach glgbokomorskich jako tzw. zdarzenie
H11 (Heinrich Event 11) zwigzane z wigksza aktywnoscia goér lodowych
(Skinner i Shackleton, 2006). Poczatek eemu jest okreslony na ~131 ka.

Takiej klimatycznej oscylacji w koncu warty nie stwierdzono w Polsce.
Dowodza tego Binka i Nitychoruk (2001) na podstawie profilu palinologicznego
Dziewule na potudniowym Podlasiu. Wedtug nich, w koncu saalianu nastepowa-
ta stopniowa ewolucja roslinnosci — od zbiorowisk tundrowych, przez lasy
sosnowo-$§wierkowe z roslinnoscig zielna, po zwarte lasy na poczatku eemu.

Granica pigter warty i eemu, czyli picter izotopowych 6 i Se, jest przez wielu
autorow dos¢ podobnie wyznaczana. Jest tez wyraznie zapisana w wielu pro-
filach osadow morskich i ladowych. Juz w 1981 r. Dansgaard i Duplessy
okreslili ja na 125 ka. Pozniej stopniowo usci§lano te dane; zdaniem Kukli
(2005) w gre wchodzi wartos¢ rzedu okoto 130 ka. W okresie tym, wedlug Van
Andela i Tzedakisa (1996), nastgpito powszechne topnienie lagdolodow, za§ na
125 ka przypada juz optimum interglacjalu eemskiego. Maksimum insolacyjne
wyliczono na 126-125 ka. Na podobne dane dotyczace poczatku ocieplenia
eemskiego powotuje si¢ takze Gibbard (2003), podkreslajac, ze zostaly wyzna-
czone juz do$¢ precyzyjnie w 1970 r. przez Broeckera i Van Donka. Zakoncze-
nie pigtra warty wedlug wielu autoréw nie bylo natychmiastowe, zapisato si¢
charakterystyczne przejscie glacjalno-interglacjalne (Termination II) o charakte-
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rze stopniowego ,,wygasania” ocieplenia, podobnie do podzniejszego przejscia
picter 2. i 1. (Termination I). Jak dowodza Skinder i Shackleton (2006), cho¢
kazdy schytek zlodowacenia jest unikatowy co do pewnych szczegdtow, ogdlne
tendencje w zapisie osadow gtebokomorskich s3 podobne. Srodkowy punkt
Termination II wyliczono na 128 ka, a caly okres stopniowej poprawy warun-
kéw klimatycznych trwa¢ mogt nawet 6 ka (132-126 ka wedlug Gibbarda,
2003). Bazujac na s$rodkowych punktach okresow granicznych, Broecker
i Henderson (1998, vide Gibbard, 2003) okreslili trwanie eemu na okres od 129
do 119 ka.

Zapis okresu Termination II na Morzu Norwesko-Grenlandzkim analizowat
Bauch (1996) na podstawie analizy 21 profili osadow morskich. Analiza ta
wskazuje, ze okresowi deglacjacji odpowiada przedziat dat 131-125 ka. Rozpo-
wszechnia si¢ wtedy subpolarny gatunek Bella megastoma, poczatkowo
w rejonie Morza Islandzkiego, ktory jest organizmem wskaznikowym pojawie-
nia si¢ detrytusu glacjalnego. Granica 6/5¢ ma takze charakterystyczny zapis
w osadach jeziora Bajkal (BDP-Members, 2005). Zlodowacenie, charakteryzu-
jace si¢ niemal brakiem pytkéw, przechodzi do$¢ gwattownie w zapis o duzej
frekwencji pytkowej (duzy udzial drzew Pinus sibirica, P. silvestris, Abies).
Dos¢ wczesnie nastgpuje pik $wierka. Na przejsciu MIS 6/5 Bard i in. (2002)
stwierdzili wyjatkowo wysoki wzrost atmosferycznego CO,, wickszy 5-krotnie
niz na przejsciu MIS 7.1 1 MIS 7.2.

Ta wazna granica warta—eem, czyli w zapisie oceanicznym przetom pieter 6.
i 5., a doktadniej 6.2/5.51, jest czgsto uznawana za granice migdzy srodkowym
a gornym plejstocenem (Middle/Upper Pleistocene). Gibbard (2003) zapropo-
nowal uznanie na obszarach ladowych za stratotypowa granicg¢ poziom o rzednej
63,5 m p.p.t. w profilu wiercenia na terenie terminalu w Amsterdamie. Stanowi-
sko to jest proponowane jako stratotypowe takze dla eemu.

Wedlug Baumanna i in. (1995) ta granica MIS 6/5 miata miejsce 128 ka BP.
Z datowan U-Th raf koralowych wynika, Zze granic¢ t¢ nalezy umiesci¢
w przedziale 136-128 ka (Bard i in., 2002), czyli kilka ka wcze$niej niz na
krzywej SPECMAP, gdzie znajduje si¢ przy 124 ka. Henderson i Slovey (vide
Bard i in., 2002) wyliczyli, ze srodek Termination II w osadach koto Wysp
Bahama zapisal si¢ okolo 135 ka, za§ granica MIS 6/5 zostala wydatowana
na 127 ka.

Cho¢ kontrowersje co do rangi i wewnetrznego podziatu pigtra warcianskie-
g0 s3 znaczne, samo jego zakonczenie nalezy uzna¢ za do$¢ dobrze obecnie
rozpoznane, niebudzace watpliwosci przejscie glacjal/interglacjat. W stosunku
do tej cezury, ramy okresu zimnego odry (drenthe) sa mniej czytelne. Jest to
wazna przestanka za traktowaniem warty jako zlodowacenia sensu lato, za$
zasadne jest wlaczanie don poprzednich ochlodzen po $cisle okreslonag granice
glacjal/interglacjat.



3. OGOLNA CHARAKTERYSTYKA OSADOW
I FORM WARCIANSKICH

3.1. Osady warcianskie w zasiegu zlodowacenia wisly

Stan poznania $§ladow zlodowacenia, w tym gldwnie osadoéw lub form, kto-
re pozostawil Iadolod euroazjatycki wieku warty, jest zréznicowany strefowo.
Jest to stan ogolnie bardzo staby, wrecz niekiedy szczatkowy, w centralnych
obszarach Skandynawii, umiarkowany w obszarach pojezierzy Peribalticum
oraz do$¢ dobry poza zasiegiem ladolodu wisty, w warcianskiej strefie morfo-
logiczne;j.

Na Polwyspie Skandynawskim znane sg tylko nieliczne miejsca wystgpowa-
nia osadow warcianskich. W Norwegii przyktadem osadu, ktory mozna zaliczy¢
do pigtra warty, jest glina Paradis, ktora podsciela osady eemskie w klasycznym
profilu Fjesanger w poludniowo-zachodniej czg¢sci kraju (Lindner, 1992b;
Fredin, 2002). W potudniowej Szwecji ze zlodowacenia warty (lub catego
saalianu) pochodzi glina lodowcowa o miazszosci ok. 10 m, wystepujaca
w profilach Skanii (np. Hyby, Tofthdg), ktéra lezy powyzej osadow morza
holsztynskiego, a pod osadami interglacjalu eemskiego (Lindner, 1992b).
Najpetniejszy profil saalianu znajduje si¢ w kraterze meteorytowym Lappajérvi
w zachodniej Finlandii. Wystepuja tam dwa horyzonty gliny lodowcowe;j:
starszy, z detrytusem pochodzacym z poélnocy i pdlnocnego wschodu oraz
mtodszy, odpowiadajacy przypuszczalnie zlodowaceniu warty, z materiatem
z potnocnego zachodu. Gliny rozdzielone s3 osadami sedymentacji wodnej
z materiatem organicznym o cechach interstadialnych (Saarnisto i Salonen,
1995). Natomiast w poétnocnej Finlandii wystgpuje jeden poziom gliny (#ill
bed 1V), reprezentujacy saalian sensu lato, pomigedzy osadami interglacjatu
naakenavaara (holsteinian) i interglacjalu tepsunkumpu (eemian) (Hirvas, 1995).
Na potwyspie Kola glina zlodowacenia moskovian, czyli warcianska, jest
najstarszym poziomem glacjalnym. Pokryta jest w wielu miejscach osadami
morskimi interglacjatu mikulino (eemu), bardzo rozpowszechnionymi w pot-
nocno-zachodniej czgsci Rosji. W potudniowo-wschodniej czeSci potwyspu
osady te sa przykryte przewaznie jedna gling z pdznego vistulianu (waldajanu).
Sa takze $lady nasunigcia wczesnovistulianskiego, na co wskazuja glownie



67

badania rosyjskie (Svendsen i in., 2004). Od potwyspu Kola i Morza Barentsa po
Nizing Peczorska i dalej do grzbietu Timanu, do wysoko$ci okoto 300 m n.p.m.
rozposcieraja si¢ osady zlodowacenia wychegda (moskovian). Siegaja w do-
rzeczu Kamy—Wotgi do 59°N. W dorzeczu Peczory zlodowacenie to reprezen-
towane jest przez charakterystyczna rdzawobrazowa gling lodowcowa, ktora
zawiera materiat z polwyspu Kola — charakterystyczny sjenit nefelinowy
(nepheline syenite).

Osady ladolodu euroazjatyckiego wieku warty poza zasiegiem ladolodu
skandynawskiego, czyli w centrach glacjacji barentsko-karskim, potnocnosy-
beryjskim i brytyjskim, sg stabo poznane i mato zr6znicowane. Osady ladolodu
barentsko-karskiego (taz) sag wyrdzniane pod przykryciem utwordéw ostatniego
zlodowacenia na obszarze dorzecza Peczory, polocnego Uralu i pdinocno-
-zachodniej Syberii. Ladolod naptywat tam z obszaru obecnego szelfu. W pot-
nocnej czes$ci Niziny Zachodniosyberyjskiej zachowaty si¢ osady zlodowace-
nia taz przykryte utworami morskimi z faung borealna (Svendsen i in., 2004).
Stabo znane sg takze osady poinocnosyberyjskiego centrum glacjacji, w tym
na Plateau Putorana, oraz osady brytyjskiego zlodowacenia wolston, gtownie
z powodu wystepowania kopalnego, ze wzgledu na staby rozwoéj brytyjskiego
centrum glacjacji i silne zniszczenie przez podzniejszy, wiekszy ladolod
zlodowacenia devensian. Istniejg przypuszczenia, ze tutejsza czasza lodowa
nie lgczyta si¢ z ladolodem skandynawskim (Straw, 1979; Lindner, 1992a).

Na potudnie od skandynawskiego centrum glacjacji oddzielny poziom gliny
warcianskiej o wiekszej cigglosci pojawia si¢ dopiero w profilach potudniowego
Battyku, w polskiej strefie ekonomicznej. Stanowi on tam czgsto najstarszy osad
plejstocenski, stosunkowo dobrze poznany. Glina lodowcowa lezy dosé¢ ptytko
na Lawicy Shupskiej i Potudniowej Lawicy Srodkowej, a takze powszechnie
w strefie podbrzeza Balttyku. Wyniki jej datowan metoda TL mieszcza sie
w przedziale 194-115 ka (Mojski, 2005).

W zasiggu ostatniego zlodowacenia najlepiej poznano osady warcianskie na
terenie pojezierzy niemieckich i polskich.

W potnocno-wschodnich Niemczech, w zasiggu zlodowacenia weichselian,
osady warty zwykle wystepuja ponizej poziomu morza, zwlaszcza w poinocnej
czgsci Meklemburgii—Przedpomorza, osiagajac niekiedy znaczne migzszoS$ci.
Sa one szczegdlnie rozbudowane na liniach rynien subglacjalnych. Natomiast
w poludniowej czgsci tego regionu znajduja si¢ przewaznie w przedziale
0-50 m n.p.m. i wykazuja wzrost migzszosci na potudnie (Miiller i in., 1995;
Borner, 2004).

W Polsce w strefie pobrzezy, podobnie jak w pdinocno-wschodnich Niem-
czech, osady warty zwykle wystepuja ponizej poziomu morza. Na zachodnim
wybrzezu Dobracka (2004) wyrdznita na podstawie badan litologicznych dwa
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poziomy gliny warcianskiej. Poziom dolny charakteryzuje si¢ wyréwnang
zawartoscig skal krystalicznych i wapieni paleozoicznych. Gorny poziom (typu
,,Pustkowo”) jest bardziej ciagly i wystepuje wzdhuiz catego odcinka wybrzeza
migdzy Pobierowem a Mielnem. Przewazaja w nim wapienie paleozoiczne nad
skatami krystalicznymi; duzy jest takze udzial dolomitow. Rowniez Dobracki
(2004) na odcinku Mielno—Ustka, wzdluz Pobrzeza Stowinskiego, stwierdzit
ciagly poklad gliny zlodowacenia warty, zwykle o stropie potozonym 2040 m
p.p-m., a glebiej stabo zachowane gliny zlodowacenia odry. Gliny wieku warty
czesto lezg na osadach miocenu, zaburzonych glacitektonicznie.

W pasie Pomorza osady warty opisano z Niziny Szczecinskiej. Prawdopo-
dobnie osiggaja one nieprzecietnie duze migzszosci. Poziom gliny warcianskie;j,
jeden z trzech pozioméw zaliczonych do saalianu, opisany przez Hermanow-
skiego (2007), osigga $rednio 27 m, a maksymalnie nawet 80—110 m. Jej strop
oscyluje przy rzednej poziomu morza. Dobracka i Winter (2001) na Wysoczyz-
nie Lobeskiej rowniez udokumentowaty bardzo gruby poktad gliny warcianskiej,
rzedu 67 m. Ciagla warstwe gliny mozna obserwowa¢ w odstoni¢ciach wybrzeza
klifowego migdzy Kotobrzegiem a Sarbinowem. Sktad petrograficzny zbadany
przez Dobrackiego (2001) wyr6znia si¢ znacznym udziatem weglanowych skat
lokalnych, co $wiadczy o silnej egzaracji odstoni¢tych w poblizu skat mezozo-
icznych. Glina ta ma wyréwnang zawarto$¢ skat krystalicznych poétnocnych
i wapieni paleozoicznych. W dolinie dolnej Wisly i czg$ciowo w obrgbie
sasiednich wysoczyzn, miedzy Gdanskiem, Kwidzyniem a Elblagiem, osady
glacjalne warty wystepuja pod przykryciem osadow morza eemskiego (Bara-
niecka, 1984).

Dalej na potudnie osady warcianskie w pewnym stopniu nasladuja gtéwne
rysy rzezby pdiocnych Niemiec i pdétnocnej Polski, m.in. tworzac wyrazne
elewacje w pasie tzw. garbu pojeziernego. Stan rozpoznania ich wychodni na
powierzchni topograficznej jest slaby. Wyjatkiem jest Pojezierze Suwalskie,
gdzie zagadnienie to zostalo do$¢ dobrze przeanalizowane, a wiek wychodni
potwierdzaja m.in. osady interglacjalu eemskiego. Miazszo$¢ utworéw warty
przekracza tam czgsto 50 m, przy zwykle znacznie cienszym przykryciu osadow
zlodowacenia wisty (Ber, 2000).

Wedhlug Mojskiego (2005) na wschod od Wisty wystepuje tylko jeden po-
ktad gliny lodowcowej warcianskiej. Niektorzy autorzy wykazujg jednak lokalne
odmienno$ci wyksztalcenia profilu warty, zwlaszcza w Polsce poéinocno-
-wschodniej. Na Warmii osady glacjalne warty leza nieciaglymi ptatami,
zajmujac mniej wigcej srodkowa pozycje w profilu plejstocenu (Morawski,
2007). Na Pojezierzu Itawskim tworzg niekiedy wzniesienia, jak np. na stanowi-
sku Losy koto Lubawy (Krupinski i Marks, 1986).

W Polsce potnocno-wschodniej, zgodnie z wynikami badan Bera (2000),
stwierdza si¢ od jednego do trzech poktadéw glin warcianskich, przewaznie dwa
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poziomy. Wystepuja one dos¢ wysoko nad poziomem morza, np. 140-180 m
w okolicach Szwajcarii, zwykle jednak stosunkowo plytko pod powierzchnig
terenu. Trzy poziomy glin, zdaniem Bera (2000), reprezentujag nasuni¢cia
stadialne: rogowca, wkry i mtawy. Wykazuja one do$¢ znaczne wzajemne po-
dobienstwo wskaznikéw petrograficznych. Sg rozdzielone migzszymi (do 58 m)
osadami glacifluwialnymi i glacilimnicznymi. Laczna migzszo$¢ kompleksu
warcianskiego dochodzi czgsto do 50-60 m. Czeg$¢ tych osadow wykazuje silne
deformacje glacitektoniczne. Najstarsza szara glina ze stadialu rogowca wystg-
puje najbardziej powszechnie. Jej migzszo§¢ dochodzi do 25 m, a w jednym
miejscu, prawdopodobnie w strefie silnych zaburzen, nawet do 50-60 m.
Trzecia, najmlodsza glina ma rozprzestrzenienie najmniejsze.

W potudniowej Wielkopolsce opisano trzy odrgbne typy petrograficzne gli-
ny warcianskiej 1 jedna o posrednim sktadzie. Nalezy jednak zauwazy¢, ze
nigdzie nie wystepuja one w superpozycji. Glina warty z Wloszakowic, na
granicy fazy leszczynskiej koto Leszna, wykazuje znaczny udzial skal z wy-
chodni potozonych na wschod od niecki Baltyku, co $§wiadczy o nasuwaniu si¢
ladolodu z ENE. Natomiast glina zlodowacenia wisty odlozona zostata przez
ladolod, ktory dotart z NNE — poruszal si¢ z rejonu Dalarny i $rodkowego
Battyku (Gorska, 2000).

Zdaniem Mojskiego (2005) petrografia zwiréw potudniowej Wielkopolski,
podobnie jak na Pobrzezu Szczecinskim, dowodzi potudnikowego kierunku
poruszania si¢ ladolodu. W uziarnieniu tych glin jest wigcej grubszych frakcji
niz w glinach starszych, co wskazuje na stabszy stopien zwietrzenia materiatu
skandynawskiego, inkorporowanego przez ladoléod warty. Takie zréznicowanie
petrograficzne moze wskazywac na wigkszg, w stosunku do obszarow wschod-
nich Polski, aktywnos$¢ strumieni lagdolodu.

Na pograniczu Pojezierzy Wielkopolskiego i Kujawskiego w rejonie rynny
Gopta Molewski (1999) stwierdzit jedna gling warcianskg i jedng odrzanska.
Obydwie leza wspotksztattnie do zarysu formy rynnowej. Sa rozdzielone
mutkowo-piaszczystymi osadami zastoiskowymi. Glina warty osigga migzszos¢
do 25 m, a jej strop sigga 65-105 m n.p.m. Na Roéwninach Kutnowskiej
i Lowicko-Blonskiej glina ta zwykle stanowi gorny, jeden z trzech pozioméw
zlodowacenia $rodkowopolskiego (Baraniecka, 1984). W Kotlinie Plockiej lezy
wspotksztaltnie do zarysu tej formy. Na potudnie od Kotliny Plockiej glina
warcianska lezy na przecigtnej wysokosci 100—120 m, tworzac jeden poziom
(Roman, 2003). W brzeznej strefie zasi¢gu zlodowacenia wisty glina ta czesto
wykazuje niewielka, kilkumetrowa migzszo$¢, np. w kopalni ,,J6zwin” koto
Kleczewa osiagga ona migzszo$¢ 2-3 m, maksymalnie 4 m (Baranowski
i Mankowska, 1979).

Mimo zZe nie we wszystkich regionach udowodniono odrgbnos¢ gliny war-
cianskiej, nalezy uzna¢ za nieaktualny poglad Roézyckiego (1967), ze cofnigcie
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ladolodu przed transgresja warcianska w interstadiale pilicy nastgpito zaledwie
do poétnocnej czgsci Niziny Mazowieckiej. Miaty to potwierdza¢ osady wodne
rozdzielajace gliny, ciagnace si¢ do okoto 150-180 km na poéinoc od linii
maksymalnego zasi¢gu zlodowacenia srodkowopolskiego. Wedtug Rozyckiego
(1967) ladolod warty transgredowat w stosunku od linii swojego cofnigcia na
dystansie 60—100 km. W $wietle nowych danych, wymienionych cze$ciowo
wyzej, cofnigcie zasiegu ladolodu nastgpito co najmniej do osi Battyku
Poludniowego. Dalekie odsuni¢cie si¢ krawedzi ladolodu od obszaru Polski
w czasie ocieplenia przedwarcianskiego jest argumentem za wysokg ranga
klimatostratygraficzng tego okresu.

Strefa graniczna osadow warty i vistulianu na powierzchni zostala poznana
dos¢ doktadnie, cho¢ wystepuja odcinki, w odniesieniu do ktdérych tocza si¢
dyskusje co do zasiegu ostatniego ladolodu. Istnieje tez watpliwos¢, czy potu-
dniowa granica vistulianu jest w cato$ci granicg zasiegu ladolodu wisty stadiatu
gtéwnego.

W Polsce zachodniej i srodkowej granice t¢ stanowig osady form margi-
nalnych i sandrow fazy leszczynskiej stadialu gléwnego. Skrajne potozenie
ladolodu w okolicach Leszna wyznaczaja krawgdzie sedymentacyjne sandrow
(Kasprzak, 2003, 2007¢c; Marks 1 in., 2006). Formy marginalne sa niekiedy
malo czytelne i zdarza si¢, ze rowniny morenowe zlodowacenia warty prze-
chodza niepostrzezenie w rowniny morenowe zlodowacenia wisly. Poznaé
mozna takg granic¢ np. po rozmieszczeniu oczek wytopiskowych i wigkszych
jezior. W strefe warcianskg wnikajg sandry, m.in. na p6tnoc od Glogowa, koto
Leszna, na wschod od doliny Prosny, za§ w Polsce wschodniej — na péinoc od
Ostroteki, w obnizeniu migdzy Wysoczyznami Ciechanowska i Lomzynska.

Na kilku odcinkach czoto ladolodu wisty zatrzymato si¢ na starszych for-
mach glacjalnych, otulonych osadami warty. Lokalnie doprowadzoto to do
deformacji, odktu¢ i wycisni¢¢ starszych osadow. Przyklady rozleglych form
tego typu tworza Wzniesienia Gubinskie, Wat Zielonogorski oraz Wzniesienia
koto Zerkowa. We wschodniej czesci zasiegu zatrzymaty ladolod wzniesienia
o charakterze moren czolowych. Taka sytuacja wystgpuje na obszarze migdzy
Lidzbarkiem a Nidzica, gdzie znajduje si¢ liczny zesp6l form marginalnych
zwigzanych z faza mtawy. Na tym odcinku oraz w dorzeczu Biebrzy czoto
ladolodu wisty bylo najstabiej wysuniete na potudnie w skali catej Polski (Marks
iin., 2006). W przypadku pradoliny Biebrzy wiek form po obu stronach pradoli-
ny jest nadal przedmiotem dyskusji (Halicki, 1950; Banaszuk, 1998, 2004;
Mojski, 2005, 2007).

Na Podlasiu istnieje prawdopodobienstwo dalszego niz w stadiale gtéwnym
zasiegu ladolodu stadialu $wiecia. Dowodzi tego Banaszuk (1998, 2004) na pod-
stawie przestanek geomorfologicznych i licznych oznaczen wieku metodg TL.
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Gloéwne argumenty zebrat 6w autor w Kotlinie Biebrzanskiej i dolinie Narwi
ponizej Suraza. Na mozliwos¢ dalszego zasiegu ladolodu wisty wskazujg takze
datowania Fedorowicza i in. (1995). Poglady te wzbudzaja jednak kontrowersje,
czemu wyraz daje Mojski (2005, 2007). Wedlug Banaszuka (2004) zasi¢g
ladolodu wisty stadialu $wiecia obejmuje cze$¢ Niziny Poélnocnopodlaskie;.
Ladoldd ten wykorzystat obnizenia Kotliny Biebrzanskiej i doliny Brzozowki
oraz zajal obnizenie migdzy Wysoczyzna Kolnenska i masywem Czerwonego
Boru na zachodzie a Wzgoérzami Sokolskimi na wschodzie. Poludniowa granica
biegnie prawdopodobnie po wysoczyznach okolic Grodziska, Bociek i Orli,
wnikajac na potudnie waskimi lobami. Obnizenia wykorzystywane przez gore
odcinki Nurca i Nurzyka stanowia zagl¢bienia koncowe. Obszary zasicgu
vistulianu i warty roznig si¢ takze litologicznie. Na obszarze warcianskim
charakterystyczne sa rozlegle ptaty osadow ablacyjnych, na vistulianskim —
wystepujace bezposrednio na powierzchni terenu gliny lodowcowe 1 brak
wyraznych stref marginalnych. Wspomniany autor uwaza, ze lagdolod $wiecia
byt cienki, nie pokrywal nawet wigkszych garboéw terenowych (Banaszuk,
2004). Rowniez Krzywicki (2004) oraz Krzywicki i in. (2004) twierdza, ze
ladolod wisty w stadiale Swiecia przekroczyl Kotling Biebrzanska i siggnat
prawdopodobnie az do Wzgorz Sokolskich. Z pétnocnej czesci Wzgorz Sokal-
skich (Nowa Kamienna) autorzy ci opisali form¢ marginalng, ktéra ich zdaniem
pochodzi ze stadialu swiecia. Natomiast wedtug Bera (2000) granica stadiatu
$wiecia biegnie po podinocnej stronie Kotliny Biebrzanskiej. Zasigg ten maja
wyznacza¢ spietrzone formy moren czotowych w okolicach Cisowa i Kamienia,
opisane przez Zielinskiego (1992). Rowniez Marks (2004) uwaza, ze nie ma
przekonywajacych dowodéw na zajecie przez ostatni ladolod Wysoczyzny
Biatostockiej.

3.2. Strefa warcianskiej rzezby glacjalnej w Europie

3.2.1. Odcinek zachodnioeuropejski

W Europie zachodniej i $rodkowej do Biatorusi strefa warcianska ma
zmienng szerokos¢ 0—200 km. W Europie wschodniej w obszarze 1adolodu roz-
winietego z barentsko-karskiego centrum glacjacji rozszerza si¢ do 300400 km,
a w obszarach dorzeczy Wyczegdy i Peczory nawet do 500-600 km (Sudakova
i Faustova, 1995). Ogolna prawidlowo$¢ jest dos¢ czytelna — polega na rozsze-
rzaniu si¢ strefy warcianskiej ku wschodowi (rys. 16). Widoczne jest to nawet na
600-kilometrowym odcinku w Polsce (rys. 17).
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Rys. 17. Szerokos¢ strefy rzezby warcianskiej w Polsce

W potnocnej Jutlandii strefa warcianska miejscami zanika, zasieg warty zo-
stal tam przekroczony przez ladoléd weichselianu/wisty i osady warcianskie
wystepuja tylko w postaci kopalnej. W srodkowej czgsci wybrzeza Jutlandii
ladoléd warty miat juz nieco wickszy zasigg, a jego osady wysuwaja si¢ spod
utworow ostatniego zlodowacenia wyraznie na zachdd, wchodzac w obreb
obecnego Morza Potnocnego. Pod jego osadami dennymi zachowane sa utwory
glacjalne w poblizu $rodkowej czgéci zachodniego wybrzeza Potwyspu Ju-
tlandzkiego. Dalej na poludnie zasiggi maksymalne ladolodéw skandynawskich
wieku warty 1 wisly znéw przyblizaja si¢ w Szlezwiku-Holsztynie na wschod od
Wysp Pénocnofryzyjskich, ograniczajac miejscami pas terenu rzedu kilkunastu-
kilkudziesieciu km. Podobne zasiggi ladolodéw warty i weichselianu w Danii
i polnocnych Niemczech $wiadcza o porownywalnym stopniu rozwoju zachod-
nio- 1 $rodkowoskandynawskich centrow zlodowacenia w czasie zlodowacenia
warty 1 wisly.

W Niemczech na obszarze Pustaci Luneburskiej (Dolna Saksonia) strefa
warcianska przekracza 100 km, jednak dalej na wschod — pomiedzy Labg a Nysa
tuzycka (Saksonia-Anhalt, Saksonia, Brandenburgia) — zweza si¢ do zaledwie
20-50 km. Na potnoc od niej, w pasie weichselianu, osady warcianskie leza
zwykle znacznie ponizej poziomu morza.

W poémocnych Niemczech granica zasiggu ladolodu warty jest wyrazna
i biegnie przez Sylt i poinocne okolice Hamburga. Wystepuja tam moreny
czotowe o budowie spictrzonej, ze znaczng ilo$cig materiatu starszego. W glinie
lodowcowej, piaszczystej i ze znaczng iloscig weglandw i1 krzemieni, duzo jest
materialu ze wschodu (Mojski, 1993a). Rozlegte odstoniecia gliny zlodowacenia
warty z rozwini¢tg na niej gleba kopalng znane sg z klifow zachodniego wybrze-
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za wyspy Sylt (Stremme, 1998). Na terenie Dolnej Saksonii i Szlezwiku-
-Holsztynu osady warty sg do$¢ dobrze zachowane. W czesci tego obszaru
zarejestrowano dwa poziomy (glina piaszczysta Fiihlsbiittel, glina ilasta Henn-
stedt). Do$¢ czytelne sg takze warcianskie strefy marginalne z recesji zlodowa-
cenia: Garlstorfer, Barendorfer i Gohrde (Ehlers i in., 1984; Lindner, 1992b).

Nastepnie linia zasiggu warty biegnie na poludnio-wschod, az do srodkowe;j
Nysy Luzyckiej. Rownolegle do linii maksymalnego zasiegu przebiega dobrze
rozwinigta pradolina wroctawsko-bremenska. W potudniowo-wschodnich
Niemczech maksymalne nasunigcie warty jest nazywane faza flaming, ktore
wedtug Eissmanna (2002) mogto trwa¢ zaledwie kilka tysiecy lat. Na niektorych
odcinkach skrajna pozycja ladolodu jest wyraznie zaznaczona morfologicznie,
np. w okolicach Bad Schmiedeberg (powiat wittemberski) wystepuje duze
zgrupowanie moren czotowych pchnigtych (Schmiedeberg Push Moraine),
ktorych struktury deformacyjne zawieraja m.in. spigtrzone utwory neogenu
z weglem brunatnym i utwory zwirowo-piaszczyste elsterianu (Eissmann,
2002).

Roéwniez na Luzycach zapis maksymalnego zasiggu ladolodu jest bardzo
czytelny, w postaci ciggu wzniesien nazywanego Lausitzer Grenzwall. Na
pograniczu niemiecko-polskim linia ta wigze si¢ z niezwykle czytelnym morfo-
logicznie Lukiem Muzakowa. Byl on powszechnie uwazany za zespdl form
warcianskich. Ostatnio podkresla si¢ jednak, ze buduja go w wigkszosci osady
zlodowacenia sanu 2 (elsterianu), silnie zaburzone, wraz z utworami neogenu.
Wazniesienia te ostatecznie zatrzymaty transgresj¢ ladolodu warty. ,,Catkowicie”
warcianskie sg natomiast formy glacimarginalne, dochodzace do okoto 20 m
na pdélnocnym zapleczu tego olbrzymiego watu, np. w okolicach Jerischke
(Kupetz, 2006).

3.2.2. Odcinek wschodnioeuropejski

Bezposrednio na wschod od Polski, na Biatorusi, zasigg maksymalny zlo-
dowacenia warty (sozskiego) nie jest czytelny, prawdopodobnie gtéwnie z po-
wodu zniszczenia osadow marginalnych przez silny odptyw proglacjalny.
Potwierdza to znaczne rozprzestrzenienie sandrow. Zasigg tego zlodowacenia
by¢ moze na niewielkim obszarze wkracza na teren Ukrainy (Marks i Pavlov-
skaya, 2004, 2006). Nie jest to pewne, gdyz linia zasiggu wyznaczona na
potudniu Biatorusi, na potudnie od Brzesécia, z objeciem fragmentu Ukrainy,
przez okolice Pinska i Mozyru, nie jest powszechnie zaakceptowana. Wedtug
Boguckiego i in. (1998) na pdinocnej Ukrainie przypuszczalny zasieg tego
zlodowacenia biegnie wzdhuz ciggu pagoérkoéw na prawym brzegu Prypeci, od
Dubrownicy po Kamien Kaszycki do Szacka. Wielu autorow zasi¢g maksymal-
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ny wyznacza przez okolice Berezy, Starobina, Rogaczewa i Klimowichy, czyli
kilkadziesigt kilometréw dalej na potnoc. W obrgbie ladolodu sozskiego
wydzielono cztery strumienie: Niemna, Minska, Dniepru i goérnej Dzwiny,
ktore w czesci brzeznej formowaly sie w mniejsze loby i jezory wypustowe
(Matveyev, 1995).

Niektorzy badacze wyznaczajg zasigg maksymalny ladolodu warty linig od
Mielnika nad Bugiem, przez Vysokoye — Svischevo — Shereshevo — okolice
Berezy. Uksztattowany byt tam lobowy charakter ladolodu, zalezny od wynio-
stosci podloza. Moze to §wiadczy¢ o metachroniczno$ci zasiggow i duzym
zréznicowaniu dynamiki lagdolodu, zaleznym od kontynentalizmu klimatycznego
(Marks i Pavlovskaya, 2006).

W Rosji linia zasiggu jest zwykle prowadzona przez Rostawl — Katluge —
powyzej ujscia Unzy do Wolgi i dalej na pétnoco-wschdd. Uksztattowat si¢ tam
wyraznie lobowy zarys zasiegu ladolodu moskiewskiego, z najwigkszym lobem
gornej Oki (pomigdzy Rostawlem a Katugg). Na zachoéd od Wotgi wydzielono
osiem strumieni lodowych. Na granicy zasiggu powstawaty moreny czotowe,
zarowno akumulacyjne, jak i spi¢trzone. Sandry na terenie Rosji charakteryzuja
si¢ znacznym udzialem materialu drobnoziarnistego, co interpretuje si¢ jako
skutek powolnego topnienia lodu lodowcowego na podtozu stabo urozmaico-
nym. Mialy w ten sposoéb powsta¢ rowniny piaszczyste Polesia oraz rozlegte
obszary sandrowe na wschod od Polesia (Mojski, 1993a).

W potnocno-zachodniej czesci Niziny Rosyjskiej pas osadow zlodowacenia
moskiewskiego rozposciera si¢ na potudnie i wschod od ciggu moren prowadza-
cych potudnikowo przez Waldaj i doling Wagi. Na poludnie i wschod od
krawedzi tektonicznej na obszarze Watdaju wystepuja bardzo rozlegle, dobrze
zachowane osady sandrowe i deltoglacjalne z konca saalianu, cechujace si¢
wynikami datowan OSL w szerokim przedziale 258—110 ka. Dawniej byly one
interpretowane jako poznovistulianskie (Svendsen i in., 2004).

W Rosji od $rodkowej czesci dorzecza Wotgi na wschdd rozposciera sig juz
obszar osadow z eratykami pochodzgcymi z Nowej Ziemi i Morza Karskiego,
ktore zdeponowat ladoléd barentsko-karski. Jego 16d naptywal z obszaru
dzisiejszego szelfu. Jak wynika z przekroju przez rejon Timanu, zasi¢g zlodo-
wacenia moskiewskiego byt tam wigkszy o okoto 300 km od zasiggu ostatniego
ladolodu. Na wschod od Peczory docieraly strumienie lodowe od strony Nowej
Ziemi i pénocnego Uralu. Istnienie oddzielnej koputy lodowej na pélmocnym
Uralu nie jest wykluczone. Bardziej prawdopodobna jest jednak transgresja na
Ural potnocny ladolodu karskiego. Na Uralu i na jego obrzezeniu zwraca uwage
znaczna liczba pol kemowych i ozdéw (Astakhov, 2004). Na Syberii strefa
marginalna wedtug Lambecka i in. (2006) oddalata si¢ od wybrzeza Morza
Arktycznego nawet do 1400 km na potudnie, do okoto 50°N.
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Astakhov (2004) podkresla, ze osady zlodowacen przedvistulianskich wyka-
zuja w Arktyce europejskiej oraz za Uralem znaczne migzszo$ci, nawet do
ponad 60 m. Zwykle wystepuje ich od 3 do 5 poziomow. Wystepuja ,,plaszczo-
wo”, wypehiajac zarowno obnizenia schodzace do 300-350 m p.p.m., jak
1 okrywajac plaskowyze na wysokosci 500-600 m n.p.m. Diamiktony glacjalne
zawierajg drobne ilosci zwiréw. Byly akumulowane przez wielkie 1adolody,
przemieszczajace si¢ z polnocy na poludnie w kierunku wyzyn. Osady te
wyrdzniane sg od niedawna; w starszych pracach utwory drobnoklastyczne
z malg ilo§¢ zwiréw byly interpretowane jako osady glacjomorskie. Rdznice
migdzy formami glacjalnymi Europy i Syberii sg znaczace. Wokot Plateau
Putorana rozchodza si¢ promieni§cie U-ksztaltne doliny ze $ladami eroz;ji,
stabo wylozone moreng ze $§ladami drumlinizacji. Wystepuja niekiedy ozy. Na
zacho6d od Jeniseju nie ma natomiast $ladow drumlinizacji, 0zéw ani grzbietow
marginalnych, wystepuja natomiast zaburzenia glacitektoniczne, gliny z porwa-
kami drobnoziarnistych osadow z zachowang strukturg oraz kemy i sandry
péznoglacjalne. Stwierdzono tam wystgpowanie kilkusetmetrowych kier, ktore
zostaly przetransportowane kilkaset kilometrow. Opisano liczne przyktady
osadow swiadczacych o stagnacji ladolodu i jego wytapianiu si¢ na podiozu
o zdegradowanej zmarzlinie. Stwierdzono ruch lodu glownie z poéinocy,
z efektami glacitektonicznymi. W poznosaalianskich glinach do dzi$§ zachowato
si¢ wiele bryl martwego lodu, gdyz zakonserwowaty si¢ w wieloletniej zmarzli-
nie. Lod ten znajdowany jest w trakcie glebokich wiercen. Na szerokos$ci
59-60°N, tzn. daleko na potudnie od zasi¢gu ciaglej zmarzliny, wystepuje on na
poziomie 150-200 m p.p.t. Zaburzenia glacitektoniczne najwicksze, o nie do
konca sprecyzowanym wieku, wystepuja wzdhuz 200-kilometrowego ciagu
moren spietrzonych, o szerokosci okoto 20-25 km, ktore biegng w przyblizeniu
rownolegle do wybrzezy Morza Arktycznego. Migzszo$¢ osadow zdeformowa-
nych dochodzi do okoto 400 m, co by¢ moze jest rekordem swiatowym.

3.2.3. Odcinek polski ze szczegélnym uwzglednieniem regionu lédzkiego

Polski odcinek strefy warcianskiej liczy od 10 do 220 km szerokosci, rozsze-
rzajac si¢ do$¢ systematycznie z zachodu na wschdd. Jest to, jak juz wczesniej
wielokrotnie podkreslano, element szerszej tendencji (Klatkowa, 1972a; Mojski,
2005; Marks, 2005; rys. 16, 17).

W Polsce zachodniej 6w pas warcianski miedzy Nysa Luzycka a Glogowem
mierzy zaledwie 10-30 km, przy czym najbardziej zweza si¢ w dolinie Bobru.
Miedzy Glogowem a Ostrzeszowem osigga 36—77 km, a od potudnika Kalisza
na wschod rozszerza si¢ do ponad 100 km. W regionie t6dzkim poszerza si¢
bardzo wyraznie, do 130-200 km; jeszcze szerzej jest na wschodnim Mazowszu,
Podlasiu i Polesiu — od 160 do okoto 220 km. Rdznice szerokosci strefy war-
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cianskiej wskazujg na nieco mniejszy kontrast w stopniu alimentacji wschodnich
i zachodnich czesci ladolodu warty w poréwnaniu z ladolodem wisty.

Charakterystyczny jest obraz wysokosci podstawy ladolodu warty na linii
maksymalnego zasiggu. Przedstawia to wykres obecnych wartosci rzednej
n.p.m., bez uwzglednienia efektu glacjoizostatycznego (rys. 18). Najwyzej linia
ta wznosi si¢ pomiedzy poludnikami 17 a 19°E (Trzebnica — Paj¢czno), na
granicy lobow przy Wale Slaskim (trzebnickiego, twardogérskiego, sycowskie-
go 1 ostrzeszowskiego) oraz lobu potudniowowielkopolskiego, przekraczajac
tam przewaznie 200 m n.p.m. Swiadczy to o znacznej dynamice strumieni
lodowych, ktore uformowaly tu najbardziej na poludnie wysunigta czgsé
ladolodu warty w Europie. Jednoczes$nie, poczawszy od poéinocno-wschodniego
obrzezenia Gor Swigtokrzyskich, granice poszczegdlnych lobow, coraz stabiej
siegajacych na potudnie, konczyly si¢ na coraz nizszych rzednych. Brak wigk-
szych barier terenowych na linii zasiggu $wiadczy o tym, ze 1adoldd rozposcierat
si¢ tam malo dynamicznie. Byt wigc znacznie stabiej zasilany. Jedynie zachod-
nia czg$¢ lobu poludniowomazowieckiego, ktora ,,omijata” wigksze wzniesienia
wschodniej cze$ci regionu 1odzkiego, poruszajac sie¢ rownolegle do sktonu
antyklinorium $rodkowopolskiego, tworzyta silniejszy strumien, ktory siegnal po
okolice Domaszna i Odrzywotu.

Ladoloéd warty przyblizyt si¢ do linii zasiegu odry na odlegtos¢ 70-100 km,
a na obszarach, na ktorych jego ruch postgpowy byt hamowany wyniesieniami
podtoza, w szczegolnosci w rejonie Garbu Gielniowskiego, linie zasiegow
zblizajg si¢ do siebie na 10-30 km.

mn.p.m.
300

w , Tegiont6dzki | E

250

50 A/\/ \\«A A%
Y WA

100

50

14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24

Dtugos$¢ geogr. w stopniach

Rys. 18. Wysoko$¢ podstawy czota ladolodu warty na linii maksymalnego zasiggu.
Wykres uwzglednia obecne warto$ci rz¢dnej n.p.m.
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Migzszos$¢ osadow warty w Polsce wynosi zwykle od kilku do kilkudziesig-
ciu metréw, a lokalnie, w rowach tektonicznych, osigga 50-100 m. Migzszo$¢ ta
jest przecigtnie mniejsza od osadow zlodowacenia wisty, ktére na dolnym
Powislu moga osigga¢ nawet 100 m (Wysota, 2002).

Pas warcianski odréznia si¢ stylem rzezby zaréwno od obszaru zlodowa-
cenia odry, jak i wisly. Odznacza si¢ niemal w catym polskim odcinku wyrazi-
stoscia rzezby glacjalnej, co zostalo dowiedzione w licznych publikacjach
(np. Wojtanowicz, 2004). Rzezba jest znacznie bardziej dynamiczna niz w pasie
form zlodowacenia odry. Jej wyrazisto§¢ moze by¢ nawet przecigtnie wigksza
lub podobna do obszaru wnetrza faz leszczynskiej i poznanskiej (pomijajac
wystepowanie mis jeziornych), lecz znacznie mniejsza od obszaru szerokiego
zaplecza fazy pomorskiej stadiatu gtownego zlodowacenia wisty.

Dos¢ dlugo w odniesieniu do strefy warcianskiej przedstawiano poglad o jej
silnie zmienionym, peryglacjalnym charakterze z licznymi $ladami denudacji
(Dylik, 1953; Rotnicki, 1967; Rozycki, 1967; Kondracki, 2001). Niektorzy
badacze dostrzegali nickiedy krajobrazy o wyjatkowo dobrze zachowanej
rzezbie glacjalnej. Na przyktad Rozycki (1967) dostrzegat takie cechy krajobra-
zu glacjalnego na Podlasiu, cho¢ nie miat watpliwosci co do srodkowopolskiego
wieku form, stwierdzit tam bowiem szereg kopalnych §ladow pojezierza.
Uwazal, ze na Podlasiu wystepuje ogodlnie przejsciowy typ krajobrazu, z wy-
raznymi cechami mtodosci rzezby.

Dla poszczegodlnych regionow charakterystyczne formy mogg by¢ rozne. Na
przyktad dla wschodniej czesci Wysoczyzny Rawskiej sg to ozy (Baraniecka,
1980a), dla osiowej czesci dorzecza Rawki — kemy glacilimniczne (Rdzany,
1997a), dla obszaru miedzy Wista a Bugiem — obnizenia (niecki) wytopiskowe
(Mojski, 1972). Zdarza sig¢, ze niektére obnizenia w obrebie moreny dennej
zajete sg jeszcze przez mate jeziora.

Z zasiggiem maksymalnym ladolodu warty zwigzane sg liczne sandry, choé
przewaznie niewielkie i rozmieszczone nierdwnomiernie, czgsto w postaci
szlakow w dolinach (Albrycht, 2000, 2004; Marks i in., 2005). Sg przeci¢tnie
znacznie stabiej wyksztalcone niz na przedpolach zasiggow fazowych stadiatu
gléwnego zlodowacenia wisty, zwlaszcza z fazy pomorskiej. Sandry z zasiegu
maksymalnego warty sg znacznie mniejsze i stabiej wyksztatcone niz sandry
z transgresji, bedace obecnie w stanie kopalnym; wida¢ to szczegdlnie w regionie
16dzkim (Rdzany, 1997a, 2006a). Nawigzujg one do dos¢ réznie rozwinigtych
drog odptywu marginalnego.

Pradoliny sg dobrze rozwini¢te przede wszystkim na zachodzie Polski,
a takze na przedpolu zasiegu warty w krajach sasiednich, natomiast region
16dzki wyrdznia si¢ stabym ich rozwojem. Na Nizinie Slaskiej rozpoczynata si¢
pradolina wroctawsko-bremenska, biegngca na odcinku okoto 1000 km obnize-
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niem Odry, pradoling tuzycka, obnizeniami Elstery, Aller i Wezery az do jej
ujscia do Atlantyku (Mojski, 1993a). Na wschodzie odplyw pradolinny odbywat
si¢ na przedtuzeniu dolin Pilicy i Radomki pradoling Wieprza i Krzny, Prypeci
i Dniepru do Morza Czarnego. Na slaby rozwdj odptywu pradolinnego na
Nizinie Poludniowopodlaskiej zwracal uwage Falkowski (2000). Nieco chao-
tyczny rozktad sandréw i staby rozwoj pradolin moze thumaczy¢ szybka degla-
cjacja strefy brzeznej ladolodu, zwlaszcza na stokach nachylonych proksymal-
nie. Wody ptynety w glab ladolodu, wykorzystujac liczne spekania. Stad dobre
warunki do powstawania sandrow wewnetrznych i kemow.

Poglad, jakoby ladoléd warty w Polsce zachodniej byl znacznie bardziej
dynamiczny niz w Polsce wschodniej (Klatkowa, 1972a), wymaga rewizji.
Okazuje si¢, ze w czg$ci zachodniej strefy warcianskiej formy marginalne sg
bardzo cze¢sto natozone na wysokie formy starszych zlodowacen, a wigkszos$¢
zaburzen moze pochodzi¢ z poprzednich glacjacji (Badura i Przybylski, 2004;
Kupetz, 2006). Natomiast w Polsce wschodniej, na przyktad na potudniowym
Podlasiu, wyksztatcona jest wyraznie lobowatos¢ krawedzi ladolodu, a zaburze-
nia glacitektoniczne, ktorym mozna przypisa¢ wiek warcianski, majg prawdopo-
dobnie podobna miazszo$é jak na pograniczu Wielkopolski i Slaska (Albrycht,
2004; Bruj i in., 2004).

Pas rzezby warcianskiej w Polsce zachodniej jest poznany nierdwnomiernie.
Najwicksze zainteresowanie budzity od dawna wzniesienia Watu Slgskiego.
Cho¢ Woldstedt poprowadzil tedy granice zasi¢gu ladolodu warcianskiego,
Hesemann juz w 1931 r., za$§ Milthers w 1936 r. stwierdzili, ze obszar Niziny
Slaskiej mogt by¢ takze objety zlodowaceniem warty, przynajmniej czesciowo,
na potnoc od Odry (Mojski, 2005).

Pozniej rowniez nie wszyscy badacze akceptowali jako granice warty wznie-
sienia Watu Slaskiego. Pojawily sie nawet poglady, ze ladoléd warty do nich nie
dotart (Winnicki, 1997). Wielu autorow rozwazato takze mniejsze lub wigksze
przekroczenie tej bariery. Jak podkre§la Mojski (2005), do dzi$ nie jest jasne,
czy byly przekroczone poszczegolne czeSci Watu Trzebnickiego. Sa one
starszego wieku, osady warty jedynie je nadbudowuja.

W 1952 r. Pachucki, badajacy Wzgorza Trzebnickie, dowodzit, Ze stanowia
one cigg moren czotowych spigtrzonych ze zlodowacenia warty. Wyodrebniaja-
ce si¢ poszczegoblne jezory wytworzyly tuki morenowe: trzebnicki, twardogor-
ski, sycowski 1 migdzyborski. Jednoczesnie wykluczyt wptyw ruchéw tektonicz-
nych na powstanie tych wzgorz, gdyz w ich podtozu leza niezaburzone poklady
wegla miocenskiego. Luk trzebnicki (Kocie Gory) osigga 40 km dtugosci i okoto
7 km szerokos$ci. Moreny czotowe o budowie spietrzonej maja szeroko$¢ okoto
3 km. Ich stoki powleczone sg cienka pokrywa lessowa. Do wzgoérz nawiazuja
stabo rozwinigte sandry. Sgsiedni tuk twardogorski tworza rowniez moreny
czolowe spigtrzone, lecz o wigkszej dominacji piaskéw i zwirdw niz w tuku
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trzebnickim. Porwaki itow poznanskich majg tu czesto kilkadziesigt metréw
migzszosci. Na przedpolu wzgorz rozwinal si¢ dos¢ rozlegty sandr, np. miedzy
Grabownem Wielkim a Dobroszycami osigga on 8 km szerokosci. Na stokach
form brak jest lessu, w przeciwienstwie do tuku trzebnickiego. Z kolei wzgorza
miedzyborskie, w porownaniu z tukami trzebnickim i twardogorskim, maja
budowe bardziej ztozona; po czgsci spigtrzona, po czesci akumulacyjng (Badura
i Przybylski, 2004).

Lindner i Marks (1995) oraz Marks (2004), rozwazajac zagadnienie zasiegu
ladolodu warty, stwierdzajg, ze wchodzi w gre nawet uznanie granicy zlodowa-
cenia odry za granicg warty. Marks w 2005 r. przedstawit odmienny poglad,
wskazujac na wzgorza Watu Slaskiego (Wzgérza: Zarskie, Trzebnickie, Sycow-
skie 1 Ostrzeszowskie) jako lini¢ tego zasiggu. Wypowiadaja si¢ na ten temat
takze Badura i Przybylski (1998, 2004), ktorzy uwazaja, ze ladolod warty
miejscami przekraczal potnocna krawedz Watu Slaskiego, nadbudowujac ow
wal niewielkimi pagérkami, a miejscami wkraczal na sandry. Mata aktywno$¢
ladolodu umozliwiala tworzenie si¢ kemow oraz osadow zastoiskowych
w obnizeniach, na przyktad w dolinie Brzeznicy. Ostatnio na mapie geologicznej
(Marks 1 in., 2006) zostata takze podtrzymana opinia o gtownej roli Watu
Slaskiego w zablokowaniu postepu transgresji ladolodu warty.

Mimo polozenia w pasie warty, ani ladoldéd warcianski, ani nawet odrzanski
nie sg uwazane za sprawcoOw powstania najwickszych form glacigenicznych
rejonu Watu Slaskiego (Walczak, 1970; Krzyszkowski, 1993; Badura i Przybyl-
ski, 1998, 2004; Marks, 2004; Marks i in., 2006; Kupetz, 2006). Wigkszos¢
kubatury Watu Slaskiego (Wzgorz Zarskich, Zielonogérskich i Ostrzeszow-
skich), dhugiego na okoto 200 km i $redniej szerokosci 10 km, jest wiazana
z akumulacja czolowomorenowa lgdolodéow potudniowopolskich. Zaburzenia
glacitektoniczne sg tu niezwykle rozwinigte, o glebokos$ci przekraczajacej 150 m.

Watl Trzebnicki nadbudowany jest wzgorzami, o strukturze i morfologii
proksymalnych stozkéw marginalnych, ktore wedhug Krzyszkowskiego 1 Zie-
linskiego (2002) nalezy traktowa¢ jako typowe formy powstate na krawedzi
ladolodu warty w skrajnym jego potozeniu. Podobne formy opisali takze
Zielinski i Van Loon (2000) na przyktadach z r6znych stref marginalnych.

Gltowny odptyw pradolinny w Polsce zachodniej rozwinat si¢ obnizeniem na
przedpolu Sudetow na zachdéd do taby, zwanym pradoling wroctawsko-
-bremenska lub wroctawsko-magdeburska. Jest ona do$¢ dobrze rozwinigta na
terenie Niemiec (Eissmann, 2002). Pomigdzy Watem Slaskim a Odrg na Nizinie
Slaskiej rozwinely sie sandry, ogdlnie niezbyt wielkie, najwicksze na pdtnoc od
linii Opole—Wroctaw, a takze pomiedzy Szprotawa, Bolestawcem i Legnicg oraz
na niewielkim obszarze na zachéd od Zar (Marks i in., 2006).

Sposéb zaniku ladolodu warty na zapleczu Watu Slaskiego w strefie na za-
chod od Ostrzeszowa nie jest jednoznaczny. Kemoéw wystepuje tu niewiele,
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trudno wskazywac na typowa deglacjacje¢ arealng. Nie ma takze wyraznych stref
moren czotowych recesyjnych, wiec i deglacjacja frontalna nie jest tu czytelna.
Na poloc od Watu Slaskiego w czasie deglacjacji duze znaczenie miata
wewnetrzna pradolina Baryczy. Wody roztopowe, natrafiajac od potudnia na
barier¢ wspomnianego watu, musialy szuka¢ drog przeplywu obnizeniem
subsekwentnym na zachod. Nie doszlo jednak na linii tej doliny marginalnej do
trwatego blokowania wod i powstania wigkszych zespotéw kemow.

Zgodnie z obecnym stanem wiedzy, zasi¢g maksymalny ladolodu warty naj-
dalej wysuwa si¢ na poludnie w Europie w postaci lobu potudniowowielkopol-
skiego, obejmujacego dorzecze gornej Warty (Krzeminski, 1974; Marks, 2005;
Marks i in., 2006). Pomiedzy Kluczborkiem i Ktobuckiem dochodzi on do
okolic Olesna. Na wschod od dorzecza Warty zasieg biegnie — w uproszczeniu —
w coraz wyzszych szerokosciach geograficznych. Do$¢ niejasna jest sytuacja
odptywu wdd roztopowych w Polsce srodkowej, miedzy Wzgorzami Trzebnic-
kimi a dolng Pilica, czyli na przedpolu lobu potudniowowielkopolskiego. Mojski
(1993a) napisat o tamtejszych sandrach, ze ,,gina one w potudnikowych odcin-
kach Warty i Pilicy”. Nieco lepiej wyksztatcone sandry znajduja si¢ w czesci
zachodniej, zwlaszcza migdzy Kluczborkiem a Opolem na przedpolu lobu
Prosny, wigzac si¢ ze szlakami odwodnienia w kierunku Odry.

Rzezba glacjalna uksztattowana przez ladolod warcianski jest elementem
dominujacym w krajobrazie regionu 16dzkiego. Cecha ta zaznacza si¢ wyraznie,
mimo ze cz¢$¢ form glacigenicznych znajduje si¢ pod przykryciem osadoéw
mtodszych, w szczeg6lno$ci w obnizeniach dolinnych, czgs¢ wykazuje rézno-
rodne $lady przeksztatcen, zas podtoze odgrywa w przestrzennym uktadzie form
role znaczacg. Charakterystyczng cechg tej rzezby jest potozenie wickszych
zespotdw form na powierzchniach wysoczyznowych pochylonych przewaznie
w kierunku potnocnym. Mozna rowniez twierdzi¢ o permanencji gtownych
rysow uksztattowania, z uwagi na wystgpowanie znacznych jak na warunki
nizinne wysoko$ci wzglednych, opierajac si¢ m.in. na fakcie niewielkiego
zrdéznicowania miazszo$ci osadow wieku warty (rys. 2).

Na przestrzenne utozenie form glacjalnych regionu zwrocit uwage po raz
pierwszy Lencewicz (1927), zauwazajac charakterystyczne ulozenie ozow
i moren czolowych. Odnotowal lobowaty uktad przestrzenny moren czoto-
wych, wprowadzajac okreslenie festonu nadwarcianskiego i nadwislanskiego, co
wlasciwie oznaczato rozumienie strumieniowego ruchu lodu i fakt dostosowy-
wania si¢ ladolodu do morfologii wielkich form wklgstych.

W historii badan glacjalnych regionu t6dzkiego zaznaczyly si¢ dwie gtowne
koncepcje odnoszace si¢ do genezy form glacjalnych. Wedlug jednej duze
znaczenie majg formy moren czolowych, wykazujacych znaczne przeksztatcenie
peryglacjalne (m.in. Balinska-Wuttke, 1960; Rozycki, 1967; Kondracki, 2001).
Jednoczesnie istnieje szereg pogladéw, reprezentowanych przez liczniejsza
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grupe publikacji, o wyraznej dominacji form deglacjacji arealnej, zwlaszcza
kemow (np. Klajnert, 1966, 1978; Klatkowa, 1972a; Rdzany, 1997a; Turkowska,
2006a). Przedstawiano takze opinie, ktére, nie kwestionujac istnienia licznych
kemow na tym obszarze, uwzgledniaty obecnos¢ dobrze wyksztatconych stref
marginalnych nawet na skale catego pasa warcianskiego w Polsce. Taki poglad
prezentowata gtdéwnie Baraniecka (1980b) w odniesieniu do dorzecza Widawki.

W regionie t6dzkim wielokrotnie stwierdzano zwiazki form glacigenicz-
nych z cechami i dynamika podloza mezozoicznego. Liczne powigzania
kemoéw z podlozem wykazal Krzeminski (1974) w dorzeczu Warty. Zwigzek
0zow z elewacja podloza stwierdzita Baraniecka (1980c). W rejonie Bardzynina
Wasiak (1979) dowiddt powigzania kilku form z deglacjacji warty z wyniesie-
niem podloza mezozoicznego. Stwierdzit takze charakterystyczng zalezno$¢
liczby poziomow glin od form podioza. Na wyniostosciach podloza na tym
obszarze z reguly jest jedna glina, w obnizeniach — dwie lub trzy. Przestrzenne
uktady kemow badat Klajnert (1978, 1984), zwracajgc uwage na zwigzki ich osi
morfologicznych z elementami tektonicznymi i morfologicznymi podioza
mezozoicznego. Autor zagadnienie to przeanalizowal na obszarze migdzy
Rawka a Pilica, zwracajac takze uwage na podobne zwiagzki z podtozem form
dolinnych (Rdzany, 1997a, ¢). Réwniez Jaksa i Szmidt (2008) udokumentowali
zwigzek pomiedzy przebiegiem uskokow a rozmieszczeniem i orientacjg osi
morfologicznych kemoéow (,,0si dhluzszych kemoéw”) na terenie wojewodztwa
todzkiego.

Rolg rzezby glacjalnej w rzezbie obszaru oceniala takze Turkowska (2006b)
na podstawie szczegdétowej mapy geomorfologicznej opracowanej dla catego
regionu t6dzkiego.

Analizy autora najogolniej potwierdzajg przewage form deglacjacji arealne;j
wsrod form wypuktych. W czesci zachodniej i pétnocnej regionu pola kemow
i obnizen wytopiskowych rozdzielone sg pasami rzezby, ktéra mogla powstaé
w strefie marginalnej. Wyspowo wystgpuja tu réwniez §lady glacitektoniki.
Dalej ku wschodowi, w lobie potudniowomazowieckim, dominujg zdecydowa-
nie skutki deglacjacji arealne;.

Nalezy podkresli¢, ze linia zasiegu maksymalnego ladolodu warty jest stabo
czytelna w krajobrazie regionu tddzkiego, co kontrastuje z zespotami form
z deglacjacji. Granica ta przebiega przez okolice Radomska, Sulejowa, Toma-
szowa Mazowieckiego, Inowltodza, Odrzywotlu i1 polocng czgs¢ Rowniny
Radomskiej. W rozdziatach 4-6 przypomniano takze inne wyniki rekonstrukcji
zasiggu.

W pasie zasiegu warty na wschod od regionu t6dzkiego krajobrazy glacjalne
sa dos¢ zroznicowane. Na obszarze Niziny Poludniowomazowieckiej dominuja
stabo urozmaicone wysoczyzny morenowe z do$¢ luzno rozmieszczonymi
kemami i ozami. Na Podlasiu wystepuja wysoczyzny morenowe urozmaicone
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grupami kemdw, miejscami osiggajacymi znaczne rozmiary. Niektorzy autorzy
dowodzg jednak wigkszego znaczenia form glacimarginalnych i wyznaczajg ich
liczne ciagi zwigzane z fazami recesyjnymi. W uproszczeniu mozna przyjac
prawidtowos¢ wystepowania rzezby kemowej w waskich pasach marginalnych
obrzezenia lobow potudniowopodlaskich (Terpitowski, 2008), natomiast ku
ponocy wzrasta rozleglos¢ stref rzezby martwego lodu (Musiat, 1992).

Przedpole pasa warcianskiego potozone u podndéza Wyzyny Lubelskiej
(Wojtanowicz, 2004) funkcjonowato w czasie maksimum zlodowacenia warty
jako trzy rozne obszary depozycyjne. Czes¢ potnocna, przylegta do linii zasiggu,
to réwninna strefa akumulacji sandrowej. Dalej — w strefie przejsciowej —
rozwijaly si¢ sandry dolinne. Na potudniu natomiast utworzyt si¢ pas rozlewisk
ksztaltowany przez wody naptywajace zarowno z poinocy, jak i z potudnia.

Wedlug Harasimiuka i in. (2004) wyrazny pas sandrow szerokosci 10-20 km
na potnocnym przedpolu Wyzyny Lubelskiej rozwinat si¢ na obrzezeniu lobow
Wilgi, Tocznej 1 Klukowki. Jego przedtuzeniami byty sandry dolinne Bystrzycy
Potnocnej, Krzny Poélnocnej i Potludniowej oraz Klukéwki, ktore wnikaja
pomiedzy odrzanskie wysoczyzny morenowe. Glownym szlakiem wod rozto-
powych byla pradolina Wieprz—Krzna, rozwini¢ta na przedtuzeniu pradoliny
Pilicy, ktérej wody uchodzilty do Prypeci na Polesiu (Harasimiuk i in., 2004;
Zarski, 2004; Marks, 2005).

Zasigg ladolodu warty w Polsce wschodniej jest takze kontrowersyjny,
zwlaszcza na polnoc od Biatej Podlaskiej. Podkresla to wielu autorow, m.in.
Nitychoruk (1994), Terpitowski (2001) i Marks (2005). Wiekszos¢ polskich
badaczy prowadzi lini¢ zasiggu przez Stoczek Lukowski, Losice do Siemiatycz
(Baraniecka, 1971a), niektorzy wzdhiz doliny Krzny (Baraniecka, 1984). Marks
i Pavlovskaya (2006) wyznaczyli zasieg warty na poinoc od Lukowa i Krzny, na
pétnoc od Bialej Podlaskiej oraz przez Janéw Podlaski. Wedtug Zarskiego
(2004) ladolod warty dotart w rejon doliny Wieprza, na co wskazuje m.in. uktad
przestrzenny szlakoéw odplywu marginalnego na tym obszarze. Zdaniem
Albrychta (2000) zasigg maksymalny miedzy bLosicami a Biala Podlaska
wyznaczajg niewielkie sandry, stozki piaszczysto-zwirowe glacimarginalne oraz
zespoly zaglebien bezodptywowych. Rzezba ta uformowana zostata przez cienki
na kilkadziesigt metrow i malo aktywny ladoléd. W odlegtosci 4-12 km na
ponoc od tej linii biegnie znacznie wyrazniejszy zespot form marginalnych,
wskazujacy na istnienie drugiej fazy nasunigcia. Wystepuje tam do$¢ liczny
zespot moren spietrzonych i akumulacyjnych oraz moren martwego lodu,
pomiedzy ktorymi znajduja si¢ pagorki i terasy kemowe oraz zaglebienia
bezodptywowe. Najwigcksze formy osiagaja 20-30 m wysokosci. Formy te
wigzane sg z tzw. fazg losickg (Nowak, 1977). Pas miedzy liniami faz wykazuje
slady deglacjacji arealnej. Istnieje tu znaczne podobienstwo cech fazy maksy-
malnej do licznych lobow, w tym w regionie t6dzkim, za§ w przypadku fazy II —
do lobu Widawki.
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Jak podaje Marks (2004) za Lindnerem 1 Astapowa (2000), na potudniowym
Podlasiu wystgpuje jedna glina warcianska, za$ na potnoc od Biatej Podlaskiej —
dwie, co wskazuje na oscylacyjny charakter ladolodu. Na mozliwo$¢ rdéznego
rodzaju oscylacji zwracano uwage juz od dawna. Traktowano je jako kolejne
jednostki (fazy, stadialy) po jednostce warcianskiej Iub jako czesci tejze; np.
formy glacjalne na Podlasiu koto Bielska Podlaskiego byty zaliczane do stadia-
tow zlodowacenia riss: mazowiecko-podlaskiego i mtawy, poézniej wilaczane do
zlodowacen warty i odry (Maruszczak, 1993).

Dla obszaru Podlasia charakterystyczne jest wyrazne wyksztalcenie lobow,
cho¢ wydzielana ich liczba bywa zréznicowana. W wersji bardziej ,,szczegoto-
wej” sa to loby Wilgi, Liwca, Muchawki, Tocznej i Klukéwki, za gldwne
uwazane sg natomiast loby Wilgi, Liwca i Klukowki (Mojski, 1972; Terpitow-
ski, 2000a; Harasimiuk i in., 2004; Marks, 2005; Godlewska, 2007).

Zaplecze stref marginalnych na Podlasiu i we wschodniej czgéci Niziny Ma-
zowieckiej pasa warty obfituje w liczne, réznej wielkosci kemy. Wyrdzniano
tam takze moreny czotowe, lecz ich wystepowanie bylo czgsto kwestionowane.
Przyktadem form, ktore budzity dyskusje co do genezy, sa pagorki potozone na
poinoco-zachod od Bielska Podlaskiego. Najwickszy z nich osigga okoto 1,5 km
dhugosci. Byly one dawniej uznawane za moreny czotowe otoczone réwning
morenowg. Formy te Mycielska-Dowgiatto i in. (1995, 1996) okreslity jako
pagorki kemowe. Osady datowane metoda TL wykazujg zroéznicowanie wyni-
kéw w zakresie 180—100 ka BP. W strukturze najwickszej formy wystepuja
litofacje Gp, Gm, Sp, St, Sh, Sr, za$ na stokach — pokrywa gliny typu melt-out
i flow-till. Mniejsze formy zespolu (Hacki, Hryniewicze, Proniewicze) o wy-
sokosci 5-10 m to glownie formy glacilimniczne. W ich budowie dominuja
mutki z udziatem drobnych piaskow, z duzg ilo§cig materiatu eolicznego. Czg$¢
tego materiatu pochodzi z najblizszego otoczenia, czg$¢ — zdaniem autorek —
z obszarow suchych i cieplych Europy SE i/lub Azji SW. Materiat dalekiego
transportu posiada charakterystyczne naskorupienia, niespotykane w poblizu
ladolodéw. Wytracanie z zawiesiny tego materiatu i jego akumulacja odbywata
si¢ w warunkach wilgotnego powietrza nad ladolodem i zdezintegrowanej
pokrywy lodowej w czasie deglacjacji arealne;j.

Kem w Hackach kolo Bielska Podlaskiego opisuja takze Brud i Woronko
(2004). Nalezy on do grupy kemow, ktére maja 5—10 m wysokosci wzgledne;.
Zesp6t ten to nieregularne pagorki o powierzchni nieprzekraczajacej 0,5 km?,
waly kemowe dlugosci kilkuset metréw oraz rozlegle plateau kemowe. Maja
budowe glacilimniczng. Osady kemowe (Hacki i Hryniewicze) zostaly wydato-
wane na 130-125 ka (Mycielska-Dowgiatto, 1995). Obnizenia miedzy nimi
wylozone sa wedlug Mojskiego (1972) gling lodowcowa, itami, mutkami
i piaskami bardzo drobnoziarnistymi.
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Obszerne studium rzezby glacjalnej ze szczegélnym uwzglgdnieniem ke-
moéw przedstawit Musiat (1992). Badaniami objal péinocng i srodkowa cze$c
Podlasia, po okolice Bielska Podlaskiego na potudniu. Pozwolilty one m.in.
sprecyzowac czynniki, ktore miaty decydujace znaczenie dla zaniku ladolodow
na Nizu Europejskim. Podobnie jak to zauwazono w regionie t6dzkim (Klajnert,
1978; Rdzany, 1997a), na Podlasiu Musial zwrdcit uwage na przestrzenny uktad
form glacjalnych, zwlaszcza przebieg osi morfologicznych. Podkreslit, ze
orientacja gtownych kulminacji terenowych Wysoczyzny Kolnenskiej jest
wyraznie potudnikowa. Jednocze$nie brak tam wyraznych i typowych stref
czolowomorenowych. Poza obszarem o charakterystycznej, uporzadkowanej
rzezbie zaznacza si¢ chaotyczny uktad osi morfologicznych form.

Przebieg deglacjacji na Wysoczyznie Kolnenskiej, podobnie zreszta jak
1 w innych czgéciach Podlasia, byt zdaniem Musiata (1992) bardzo charaktery-
styczny: arealny i etapowy. Najpierw uformowatly si¢ przetainy na najwyzszych
kulminacjach. Na brzegach przetain silnie uszczeliniony 16d topil si¢ najszyb-
ciej. W nizszych miejscach pokrywa ladolodu rozpadata si¢ na ptaty, ktore
topnialy stopniowo. Kolejne generacje przetain tworzyly si¢ na coraz nizszych
poziomach. Powstawaly tam kemy rdéznych typoéw i stozki glacifluwialno-
-ablacyjne. Autor 6w zauwazyl, ze w miar¢ sedymentacji serii kemowych
zmniejszal si¢ stopien przemycia osadéow. Tworzyly si¢ takze coraz nizsze
formy, co wynikalo ze zmniejszania si¢ migzszosci lodu. Wokot wielkich
wzgorz przetainowych, okreslanych ogolnie jako formy kontaktu lodowego lub
formy ,towarzyszace”, powstalo wiele form drugorzednych. Dowodzi to,
zdaniem autora, istnienia wokot danej przetainy silnie uszczelinionego lodu.
Przyktadem najstarszych form z poczatku deglacjacji moga by¢ wzgorza
kemowe, np. Karpackie Gory, okreslone jako wzgorze przetainowe o $rednicy
ponad 2 km. Musial (1992) wspomina takze o znacznej liczbie zaglebien
bezodptywowych, ktore wystepuja w dolinach na obrzezeniu form przetaino-
wych, w ich dnach, a szczegélnie w gornych odcinkach. Duza ich liczba
powoduje rozbicie zwartosci rozlegltych kemow, czego przyktadem moze byé
wzgorze przetainowe Dziegiele — Swidry — Siwki. W wielu miejscach Podlasia
stwierdzil 6w autor zacieranie si¢ granic morfologicznych miedzy formami.

Na potudniowym Podlasiu, m.in. na Wysoczyznie Siedleckiej w okolicy
Zbuczyna koto Siedlec, badano takze zespoty drobnych form kemowych.
Wystepujace tam pagorki maja zaledwie okoto 3 m wysokosci, budowe glaci-
limniczna, a $cislej glacideltowa. W ich powstaniu znaczacy udzial miata
depozycja grawitacyjno-lawinowa na stromym skltonie delty (Terpitowski, 1995).

Czesto dla obszaru Podlasia podkresla si¢ fakt stabego wyksztalcenia czy
tez wrecz braku typowych sandrow, zamiast tego wskazuje si¢ na sandry
wewngtrzne niepowigzane z formami moren czotowych (Musiat, 1992; Falkow-
ski, 2000).
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Podobnie jak w innych czeg$ciach strefy warcianskiej, stwierdzono na Podla-
siu takze doliny o zalozeniach rynnowych (Musial, 1992).

Funkcjonowanie pradolin na péinocnym Podlasiu nie jest jasne. Kotlina
Biebrzy Gornej, jak wykazat Musiat (1992), ze wzgledu na istnienie licznych
kep, wysp morenowych, nie mogta peti¢ funkcji pradoliny, tzn. erozyjnego
odcinka pradoliny Niemen — Biebrza — Narew — Wista. Wedlug Krzywickiego
(2004) Kotlina Biebrzanska jest pradoling powstatg przed ostatnim zlodowace-
niem, prawdopodobnie w czasie zlodowacenia warty. Podobny poglad przed-
stawial takze Zurek (1975, 1991). Z kolei Mojski (1972), Musiat (1992) i Ba-
naszuk (1998) dowodzili genezy wytopiskowej tego obnizenia. Banaszuk przy
tym twierdzi, ze nalezy wigzac jej powstanie z ladolodem wczesnovistulianskim
(stadiatlem $wiecia). Kacprzak i in. (2000) wskazuja ponadto na mozliwosé
tektonicznych zatozen tej kotliny.

W poéinocnej czegsci strefy warcianskiej zaznacza si¢ strefa marginalna, okre-
slana jako faza mtawy. Cechuje si¢ znaczng dynamikg rzezby, nieprzecictng dla
strefy warcianskiej, co zauwazyt juz Rozycki (1972). Marks (2005) podkresla,
ze wiek fazy mlawy nie zostal jeszcze doprecyzowany. Zagadnienie to wymaga
dalszych badan.

Charakterystycznymi formami dla Podlasia i znacznej cze$ci Niziny Mazo-
wieckiej sg ozy. Do najlepiej poznanych nalezy oz koto Uniszek w potnocnej
czesci Niziny Mazowieckiej, nieco na potudnie od zasiegu zlodowacenia wisty,
w strefie zasiggu fazy mlawy. Ostatnio jego struktur¢ zbadali szczegdétowo
Mokhtari Fard i Gruszka (2007). Oz 6w ma 4 km dtugosci, 200 m szerokosci,
25 m wysokosci i jest wyraznie wieloramienny oraz sinusoidalny, przez co
mozna go poréwnaé¢ do tzw. concertina esker, ktory znajduje si¢ w strefie
marginalnej Bruarjokull na Islandii (Knudsen, 1995). Mokhtari Fard i Gruszka
(2007) szczegdtowo opisali strukture ozu, dowodzac subglacjalnego charakteru
sedymentacji. W odstonigciach zarejestrowano po trzy typy litofacji zwigzanych
z akumulacja u wylotu tunelu oraz z warunkami subglacjalnego przeptywu na
linii tunelu. Stwierdzono znaczne zréznicowanie rodzajow transportu materiatu.
Autorzy podkreslaja ogélnie akrecyjny charakter depozycji, ze Sladami eroz;ji,
lecz o malej skali. Wyrazne powierzchnie erozyjne oddzielajg osady akumulacji
subglacjalnej (tunelowej) od osadow w strefie wylotu tunelu (tunel-mouth
deposit). Z kolei warstwy szybkiej depozycji rozdzielaja granice niewyrazne.
W brzeznych partiach form wystepuja deformacje, gtownie uskoki i struktury
ugigciowe. Ogolnie rzecz ujmujac, najgrubsze osady opisano z jadra ozu, co
znajduje oczywiscie liczne potwierdzenia w innych ozach ladolodu warty.
Autorzy uwazaja, ze subglacial-tunnel association o charakterze diagnostycz-
nym dla ozow sktada si¢ z litofacji zwirowych, piaszczystych i mutowo-ilastych.
Taki zespot jest wypadkowa oddzialywania zarowno warunkéow regionalnych,
jak i miejscowych. Z materialu opisywanej pracy wynika takze jasno, ze
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przyjmowanie zbyt duzych uproszczen, np. dotyczacych uziarnienia w stosunku
do kategorii genetycznych (Michalska, 1971), nie ma uzasadnienia.

Odnoszac si¢ do calej strefy warcianskiej w Polsce, mozna zauwazy¢ prawi-
dltowos¢, ze w pasie warcianskim charakterystyczna jest znaczna liczba kemow,
poczawszy od lobu potudniowowielkopolskiego, po granice z Biatorusia. By¢
moze, jak sadzi Mojski (1993a), jest to skutek kontynentalizmu. Moze to
thumaczy¢ znaczng liczbe 1 duza kubatur¢ kemoéw na zapleczu zasiggu warty.
Wody roztopowe w Polsce zachodniej i $rodkowej byly bardzo obfite,
w kierunku wschodnim wzrastala, zdaniem Mojskiego (1993a), rola parowania.
W wyraznej opozycji do tych pogladow sa wyniki badan Terpitowskiego (2008),
ktory kwestionuje morfotwoércza 1 sedymentacyjng rolg sublimacji, podkreslajac,
ze na efektywnos¢ akumulacji kemowej majg wptyw przede wszystkim znaczne
ilosci wod roztopowych.

Z analiz form i osadow zawartych w nowszych pracach wynika, ze ladolod
warty, cho¢ w wielu odcinkach deformowat podloze, odznaczat si¢ umiarkowa-
ng aktywnoscia morfogenetycznag. W duzej mierze utworzony tu zespét form
nadbudowywal starsze, znacznie potezniejsze wzgorza, pagoérki i waly ze
zlodowacen starszych. Ladolod warty byl raczej cienki i staby, co rzadko
podkreslano. Aktywnos$¢ glacitektoniczna jest raczej lokalna i mogla miec
zwiazek z szarzami, ktore, jak wiadomo, wystepuja — paradoksalnie — w obregbie
cienkich i1 stabych jezorow lodowcowych i1 loboéw. Szarze nie musza byc
wskaznikiem migzszych lodowcow, zjawisko to wynika zwykle z wysokiego
ci$nienia porowego wod subglacjalnych pod lodowcami umiarkowanymi. Moze
by¢ skutkiem wptynigcia jgzora lodowcowego na obszar zbiornika, nawet jesli
wczesniej 16d byt przymarznigty do podtoza (Alley i in., 2006). Moga ogarnia¢
czesci lodowcow/Iadolodow bedacych w stanie bilansu ujemnego masy.

W latach 90. XX w. pojawily si¢ poglady, oparte gléwnie na datowaniach
TL, o mozliwosci wieku warcianskiego osadow glacjalnych wystepujacych
na potudnie od dotychczas przyjmowanej granicy zasi¢ggu maksymalnego
(np. Rozycki, 1972), nawet w zasiegu strefy marginalnej ladolodu odry. Autorzy
dokonujacy takich rewizji wskazywali na mozliwos¢ dotarcia czota ladolodu
warty do Plaskowyzu Glubczyckiego, Gor Swietokrzyskich i Polesia Lubelskie-
go (por. Lindner i Fedorowicz, 1996; Lindner i Marks, 1999; Marks, 2005).
Pozytywne zweryfikowanie tej hipotezy oznaczaloby, ze zlodowacenie odry
mialo znacznie mniejsze znaczenie morfotworcze niz zlodowacenie warty. Jak
wczesniej wspomniano, nalezy mie¢ jednak takze na wzgledzie mozliwg
krotkotrwatosé interwatu czasowego migdzy nasunigciami odry i warty.



4. ROZWOJ LADOLODU

4.1. Morfologia, dynamika i rezim termiczny ladolodu

Narastanie masy ladolodu w obszarach alimentacyjnych powoduje radialne
rozplywanie si¢ lodu lodowcowego. Odbywa si¢ to poprzez zréznicowany
dynamicznie ruch strumieniowy lodu zalezny od kilku czynnikow, przede
wszystkim od konfiguracji podloza i rezimu termicznego lodu. W czasie
ruchu lodu wystepuja naprezenia, ktéorych efektem sg deformacje lodu
i uksztaltowanie brzeznych partii ladolodu o profilach zblizonych do paraboli.
Linie profilowe lub tréjwymiarowy obraz ladolodu moga by¢ ustalane empi-
rycznie, teoretycznie oraz na podstawie danych geologicznych i geomorfolo-
gicznych.

Empirycznie wyliczane sa dane przestrzenne dla ladolodu antarktycznego
i grenlandzkiego. Do przykladowych opracowan tego typu naleza klasyczne
modele Hollina (1962) i Drewry’ego (1983, vide Jania, 1993; rys. 19).
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Rys. 19. Profile strumieni lodowych ladolodu antarktycznego wedtug danych Drewry’ego (1983)
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Teoretycznie mozna wyliczy¢é dane do profilu parabolicznego ladolodu
z réznych wzoréw opartych na okre§lonej liczbie parametréow. Klasycznym
przyktadem jest model Drewry’ego (1983, vide Jania, 1993). W modelu tym za-
ktada si¢ idealng plastycznos¢ lodu, ptaskie podtoze i brak poslizgu po podiozu:

h=[(23, /Gg) . (L - x)]"

gdzie:

h — grubo$¢ lodu,

dy —naprezenie graniczne (zwykle przyjmuje si¢ 50 kPa),

G — gestosc lodu,

g — przyspieszenie ziemskie,

L — potowa szerokosci ladolodu,

x — odlegtos¢ od srodka ladolodu.

W ostatnich latach rozwijane s metody okreslania bardzo zaawansowanych
modeli trojwymiarowych. Przyktadem jest model termomechaniczny 3-D
ladolodow antarktycznego i grenlandzkiego opracowany przez Huybrechtsa i in.
(2004). Niektorzy autorzy opracowuja takze modele nieco uproszczone do
sledzenia wspodtczesnych zmian lgdolodow antarktycznego i grenlandzkiego,
ktore moga by¢ wyliczone nawet w standardowych arkuszach kalkulacyjnych,
m.in. typu Excel. Przykladem jest model Pattyna przystosowany do uzycia
w dydaktyce glacjologii (Pattyn, 2006).

Opracowywane sa takze modele ladolodéw plejstocenskich. Najbardziej
zaawansowane powstaty dla ostatniego ladolodu euroazjatyckiego i innych
ladolodéw oraz czap lodowych potkuli potnocnej (Svendsen i in., 2004, rys. 8;
Zweck, Huybrechts, 2005; Lambeck i in., 2006; rys. 20).

Przyktadem zastosowania modelu teoretycznego lodowca do wyznaczenia
zasiggu poziomego i pionowego zlodowacenia jest praca Locke’a (1995),
dotyczaca czapy lodowej poéinocnych Gor Skalistych o wymiarach 100x150 km,
niezaleznej od ladolodu laurentyjskiego i ladolodu Kordylierow (Cordilleran Ice
Sheet). Metodologia opiera si¢ na modelu VALLEY Schillinga i Hollina (1981,
vide Locke, 1995), zmodyfikowanego przez uzycie arkusza kalkulacyjnego dla
osiagniecia szybkiego efektu graficznego.

Inng metode zaproponowali Winguth i in. (2004) w odniesieniu do Green
Bay Lobe lagdolodu laurentyjskiego ze zlodowacenia wisconsinan. Modelowanie
przeprowadzono dla okresu 30-8 ka. Wypracowane profile ladolodu charaktery-
zuja si¢ duzg stromoscia strefy brzeznej ladolodu. W pewien sposob potwierdza
to znaczna ilo$¢ drumlinéw, zwlaszcza dhugich (1-6 km), tuz za linig zasiegu
maksymalnego fazy Johnstown sprzed 22—17 ka. Formy takie sygnalizujg duze
naprezenia $cinajgce o wartosci okoto 100 kPa. Wyniki jednego z eksperymen-
tow wskazuja, ze juz okoto 14 km od czota ladoléd osiagnat migzszos¢ 1000 m,
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za$ po 140 km — 18002000 m. W przypadku Green Bay Lobe model teoretycz-
ny mozna zweryfikowa¢ danymi z terenu. Inna rekonstrukcja opracowana na
podstawie badan terenowych (Colgan i Mickelson, 1997) wykazuje znacznie
mniejsze migzszosci lodu — od 100 m (kilkaset metréw od czota) do 200-600 m
w obrebie pola drumlinowego fazy Johnstown — a w modelu teoretycznym
nawet do 1800 m. Winguth i in. (2004) tlumaczg te rozbieznosci tym, ze dane
terenowe dotycza okresu deglacjacji, zas§ model teoretyczny — okresu rozwoju
maksymalnego.

Rys. 20. Morfologia ladolodu warty w czesci europejskiej na podstawie modelu Lambecka i in. (2006).
Izolinie w m n.p.m.

Ustalanie profilu Iub bryly ladolodu na podstawie danych geologicznych
i geomorfologicznych ma dtugg tradycje. Najstarsze tego typu opisy geometrii
odnosity si¢ do ladolodu laurentyjskiego. Znanym przyktadem jest rekonstrukcja
Flinta (1955), ktory wyliczyl migzszos¢ James Lobe na 580 m na podstawie
wysokos$ci wystgpowania form marginalnych. Réwniez na okoto 600 m wyliczyt
Flint (1971) grubo$¢ Lake Michigan Lobe w odleglosci 400 km od czota.
Ostatnio przedstawiono bardziej szczegdétowe rekonstrukcje. Nowe opracowanie
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Green Bay Lobe zaprezentowata Winguth (2004), ktéora dowiodta charaktery-
stycznych zmian w czasie funkcjonowania lobu. Polegaty one m.in. na stopnio-
wo rosnacej roli wod 1 §lizgu w czasie recesji, co wskazuje na podobienstwa
procesoéw z lobami lgdolodu warty w Polsce §rodkowe;.

Przyktad rekonstrukcji na podstawie danych terenowych podaja takze Davis
i in. (2006) z Wyspy Baffina. Zrekonstruowany profil ladolodu z péznego
wisconsinanu wykazuje matg stromos$¢ i migzszo$é. W odleglosci 50 km od
czota grubos¢ ladolodu przekracza pét kilometra, w odlegtosci 250 km — 1,5 km.
Byt to zimny ladolod, niezmieniajacy rzezby podtoza, raczej je konserwujacy.

Nalezy zauwazy¢, ze wykorzystanie niektorych doswiadczen amerykanskich
nie jest mozliwe w regionie t6dzkim, a nawet w catym pasie warty w Polsce.
Ze wzgledu na nizinny charakter terenu nie ma bowiem wyraznych wskaznikow
morfometrycznych migzszosci lodu. Jedynie w brzeznej strefie zasiggu ladolodu
wystepuje kilka cech w osadach i formach, ktére wskazujg posrednio na niski
profil ladolodu.

W ostatnich latach uczeni skonstruowali zaawansowane modele teoretyczne,
umozliwiajace rekonstrukcje centralnej czesci ladolodu warty. Korzystajac
z szerokiego spektrum informacji, m.in. na temat zasiggu wszechoceanu, a takze
danych klimatycznych, mozna zestawi¢ gldwne cechy zlodowacenia.

Na podstawie licznych juz obecnie danych mozna stwierdzi¢, ze w szdstym
pigtrze izotopowym w wysokich i $rednich szeroko$ciach geograficznych
potkuli potnocnej funkcjonowaly trzy olbrzymie ladolody: euroazjatycki
(Eurasian ice sheet), grenlandzki 1 pélnocnoamerykanski. Ladolod euroazjatycki
w maksimum rozwoju byt sposrod nich najwigkszy, pordéwnywalny z poprzed-
nikiem z glacjalu sanu (elsterianu), znacznie jednak wigkszy od swojego
nastepcy z glacjatu wisty. Ladolod grenlandzki osiggnat wowczas zasigg tylko
troch¢ wigkszy niz obecnie, co jest dobrze poznane zwlaszcza w Grenlandii
wschodniej (Alexanderson, 2002). Ladoléd zlodowacenia illinoian — amerykan-
ski odpowiednik ladolodu warty — byl natomiast znacznie mniejszy w porowna-
niu z lagdolodem ostatnim (wisconsinan).

Ladoléd euroazjatycki w szostym pigtrze izotopowym rozwijat si¢ co naj-
mniej dwukrotnie w co najmniej czterech rozleglych centrach glacjacji: skandy-
nawskim (Scandinavian ice sheet), brytyjskim (Wolstonian ice sheet), barentsko-
-karskim (Barents-Kara ice sheet, czyli na dzisiejszym szelfie morz Barentsa,
Karskim i Nowej Ziemi) oraz w poéinocno-syberyjskim, w tym na Plateau
Putorana. Wedlug Lambecka i in. (2006) 6w ladolod euroazjatycki mogt
osiggna¢ wyjatkowo duzy udziat w globalnej masie lodu lodowcowego — nawet
rzedu 50%. Panowaly wiec wowczas w pdinocnej Eurazji wyjatkowo sprzyjaja-
ce warunki klimatyczne do gromadzenia mas firnowych (rys. 20). W vistulianie
udziatl jego odpowiednikéw byl znaczaco mniejszy. Podobne umiarkowane
reakcje poziomu oceanu $wiatowego wynikaly z faktu kompensowania zmian



92

objetosci ladolodu euroazjatyckiego przez zmiany objetosci mas lodu w Amery-
ce i w Antarktyce. W tym czasie, podobnie jak i w innych glacjatach, linia
$niezna (ELA) w wielu obszarach obnizata si¢ do dwczesnego poziomu morza,
stad mogty powstawac duze pola firnowe na szelfach.

Z analizy izotopowej osadéw morskich wynikaja, wedlug Lambecka i in.
(2006), dane $wiadczace, ze zasiggi, a posrednio takze i objetos¢ ladolodow
wieku drenthe (odry) i warty mogty by¢ bardzo do siebie zblizone. Podobne byto
takze obnizenie poziomu oceanu $wiatowego. Stabo udokumentowany jest
natomiast okres ocieplenia rozdzielajacy obydwie te transgresje. Lody mogly
woweczas zanika¢ w sposob nieograniczony. O procentowym ubytku lodu mozna
wnioskowaé w przyblizony sposob na podstawie zmian poziomu morz.

Przy podobnych rozmiarach ladolodow wieku odry i warty oraz braku wy-
raznego rozdzielenia ich osadow cigglymi poziomami organicznymi, a takze
przy znacznym rozmiarze bledu przy datowaniach, pojawi¢ si¢ moze watpli-
wos$¢, czy ladolody te nie sg zbyt czgsto mylone. Jak juz wspominano, nie ma
takze pewnosci, czy te dwie transgresje glacjalne nalezy taczy¢ z dwiema fazami
pigtra 6., czy z pictrami 8. 1 6.

Rekonstrukcja ladolodu odry zajmowano si¢ juz wielokrotnie. Zaawansowa-
ne modele ladolodu opracowali Brodzikowski (1987), Eissmann (2002),
Svendsen i in. (2004) oraz Lambeck i in. (2006).

Zgodnie z rekonstrukcjg Lambecka i in. (2006) rozwdj euroazjatyckiego
ladolodu saalianu rozpoczat si¢ na obszarze Morza Karskiego. Szybki przyrost
objetosci lodu i zarazem awans ladolodu drenthe (odry) nastgpit okoto 195 ka,
przy rownoczesnej reakcji poziomu oceanu $wiatowego. Okoto 180 ka ladolod
objat Norwegie, potnocng Szwecje 1 Finlandi¢, powstat wigc wlasciwy ladolod
skandynawski, rowniez dalej na wschodzie nastapit intensywny rozwoj glacjacji
na rozleglym obszarze od Morza Karskiego po Plateau Putorana, obejmujac
m.in. Tajmyr. Maksimum fazy drenthe autorzy ci okreslaja na okoto 155 ka, zas
czas trwania tego etapu — okoto 5 ka. Nalezy zauwazy¢, ze daty te odpowiadaja
raczej wynikom datowan osadéw warty niz odry, ktére otrzymano w regionie
todzkim (por. rys. 10, 15). Sa jednakze w zgodzie z wieloma wynikami rekon-
strukcji opartych na osadach glgbokomorskich (por. rys. 5, 6).

Zlodowacenie odry stworzylo na rozleglych obszarach rzezbe glacjalng
i plaszcz osadow glacigenicznych, ktore staly si¢ bezposrednim podiozem
rozwoju ladolodu warty. Ladolod ten zajat w Eurazji drugi pod wzgledem
wielko$ci obszar sposrod wszystkich ladolodow plejstocenskich. We wschod-
nich Niemczech, np. na poéinoc od Harzu i w okolicach Drezna oraz w Polsce na
Dolnym Slasku, w przyblizeniu zrownywal sie z zasiegiem zlodowacenia
elsterianu/sanu. Miejscami nawet mogt by¢ to zasieg najwiekszy (Holandia, lob
Dniepru). W Polsce potudniowej i potudniowo-wschodniej osiagnal jednak
zasigg mniejszy od ladolodu zlodowacenia sanu o 100-150 km. W Rosji na
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zachod od Uralu ladoléd ten, zwany tam dnieprowskim, odznaczat si¢ rowniez
najwigckszym rozprzestrzenieniem, az do 54°N; znacznie wigc przekroczyt zasieg
zlodowacenia oki. Pas jego zasiggu wyrdznia si¢ wyrazistoscig rzezby glacjalnej
(Astakhov, 2004). Rowniez w wielu obszarach Syberii byt to ladolod o najwigk-
szym zasi¢gu. Gtowne koputy fimowe rozwingty si¢ nad Morzem Karskim, skad
transgredowaly m.in. na Ural i Plateau Putorana (Astakhov, 2004; Svendsen
iin., 2004).

Ocieplenie przedwarcianskie wedtug Lambecka i in. (2006) miato miejsce
dopiero okoto 150 ka temu. Skutkowalo ono znaczng redukcja lub zanikiem
ladolodu, co odpowiada podniesieniu poziomu oceanu. Potem nastgpitl awans
ladolodu warty, ktory wspomniani autorzy okreslaja jako Warthe Phase,
z maksimum okoto 143 ka. Funkcjonowanie lagdolodu w maksymalnym rozwi-
ni¢ciu trwato do 140 ka, po czym nastgpil szybki jego zanik. Oznacza to, ze
okres obecnosci tego ladolodu w Polsce Srodkowej nie musi r6znié¢ si¢ istotnie
od trwania ladolodu wisty w stadiale gtéwnym. Z tymi danymi koresponduja
wyniki weczesniejszych badan osadow dennych Morza Norweskiego, prowadzo-
nych przez Baumanna i in. (1995), ktorzy stwierdzili, ze w p6znym saalianie
najwicksza liczba gor lodowych zapisala si¢ w profilach osadow w okresie
150-124 ka, a dopiero znacznie pozniej (58-50 ka) miato miejsce kolejne
wyrazne maksimum.

Ladoldd euroazjatycki wieku warty osiagnat dos¢ podobne rozmiary do po-
przedniego. W niektorych obszarach trudno jednak ustali¢ fakty $wiadczace
o niezalezno$ci tego zlodowacenia. Z rekonstrukcji paleotopograficznej tego
ladolodu, opracowanej przez Lambecka i in. (2006) wynika, ze okoto 140 ka
ladolod miat rozwiniete dwie dominujace kopuly: jedng w Finlandii z kulmina-
cja okoto 3000 m n.p.m. i grubosci okoto 4000 m oraz drugg pomig¢dzy Karelig
a Morzem Karskim, ktdra osiggata okoto 3500 m n.p.m. przy grubosci lodu 4500 m
(rys. 20). Przy konstruowaniu modelu wzigto pod uwagg efekt glacjoizostatycz-
ny w skorupie ziemskie;j.

Ladoloéd skandynawski wieku warty wedlug Svendsena i in. (2004) oraz
Lambecka i in. (2006) obejmowat, oprocz Skandynawii i znacznych obszarow
Europy srodkowej, czgs¢ Morza Poélnocnego, Morze Barentsa po zachodni
Svalbard i Wyspe Niedzwiedzig oraz znaczne przestrzenie Morza Arktycznego.
Na Wyspach Brytyjskich ladolod ten osiagnat zasigg nieco lub znacznie
mniejszy do ladolodu z poéznego devensian. Brytyjski obszar glacjacji stanowit
zaledwie kilka procent masy ogolnej ladolodu euroazjatyckiego. Granica
z kilkakrotnie wigkszym lgdolodem skandynawskim biegla na terenie Morza
Poénocnego.

Najwigksze migzszosci lodu okoto 140 ka temu, wedlug Lambecka i in.
(2006) byly zwiazane z kopulowymi obszarami akumulacji na Morzu Karskim
(okoto 4500 m — centrum w strefie wybrzeza) i w Skandynawii nad Zatoka
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Botnicka (okoto 4000 m) (rys. 20). Miedzy nimi byto obnizenie lodu. Maksy-
malne ugiecie litosfery w pierwszym przypadku osiggato 1100 m, w Finlandii —
1000 m. To oznacza, ze kulminacja ladolodu si¢gata rzednej 3500 m n.p.m.
O podobnych maksymalnych migzszosciach ladolodu, rzedu 3500—4000 m,
pisano juz wczesniej — w latach 60. (Astakhov, 2004; Lambeck i in., 2006).

Na Syberii ladolod taz byt tak olbrzymi, ze z obszaru Morza Karskiego
przedostat si¢ przez pdilnocny Tajmyr i transgredowal na Plateau Putorana,
o czym $wiadcza przywleczone tam eratyki granitowe. Zasi¢g ladolodu wcze-
snovistulianskiego byl juz znacznie mniejszy, nawet o okoto 700-800 km.
W Azji rozwingta si¢ duza koputa lodowa na Plateau Putorana i dorzeczu
Anabaru. Niektorzy dowodza, ze ladolod mogt by¢ tu cienszy z powodu
wigkszej suchosci klimatu (Svendsen i in., 2004).

Profil 1adolodu warty w czesci ablacyjnej byt do tej pory opisywany tylko
w nielicznych pracach i w znacznym uproszczeniu. Rekonstrukcje gtownych
rysow morfologii lagdolodu odrzanskiego w maksimum jego rozwoju przedstawi-
li m.in. Brodzikowski (1987) i Mojski (2005). Obraz ladolodu warcianskiego
Mojskiego (2005), cho¢ ukazuje szereg jego cech (zasigg maksymalny, zasi¢g
faz recesyjnych), nie zawiera jednak danych o profilu strefy brzeznej ladolodu.

Rekonstruujac morfologie ladolodu warty w regionie t6dzkim, autor przea-
nalizowatl rézne typy profilow strefy ablacyjnej ladolodéw wspodlczesnych
i plejstocenskich. Przyjecie opcji stromego czota ladolodu, podobnie jak
w empirycznych i teoretycznych profilach ladolodéw antarktycznego i gren-
landzkiego np. modelu Sugdena (1977), nie znajduje uzasadnienia m.in.
w $wietle argumentacji Kasprzaka (2003) zastosowanej dla lobéw Leszna
i Stawy Slaskiej ladolodu wisty. Jednym z bardziej istotnych powodow odrzuce-
nia takiej mozliwosci jest brak sztywnego podloza ladolodu na znacznych
przestrzeniach.

Za najbardziej prawdopodobny nalezy uzna¢ profil paraboliczny tagodny
(rys. 21), o nachyleniu podobnym lub nieco mniejszym od przecigtnych profilow
wielkich lobow wypustowych ladolodu laurentyjskiego zlodowacenia wisconsin
(Flint, 1971; Mathews, 1974; Winguth, 2004). Za zbieznym lub nawet nieco
nizszym profilem lobéw warcianskich w regionie t6dzkim przemawia m.in.
wzglednie niskie potozenie form marginalnych na granicy zasiggu maksymalne-
go, brak sladow drumlinizacji, charakterystycznej dla szybkich wypustowych
jezoréw lodowcowych o migzszosci kilkuset metrow (zwykle powyzej 500 m),
umiarkowane — kilkudziesigciometrowej glebokosci — rynny subglacjalne oraz
powszechne wystgpowanie osadéw podtoza o znacznej plastycznosci. Krzywi-
zny profilu nie przekraczaly stromo$ci ladolodu laurentyjskiego z rejonu
Wielkich Jezior, stromosci ladolodu odry wedlug Mojskiego (2005) czy cech
tzw. rekonstrukcji minimalnej lobéw ladolodu wisty w Wielkopolsce (Mathews,
1974; Kasprzak, 2003; Winguth, 2004).
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Rys. 21. Morfologia ladolodu warcianskiego w regionie t6dzkim w stanie maksymalnego
rozwinigcia w oparciu o zalozenia niskoprofilowych modeli ladolodow Mathewsa (1974)
i Kasprzaka (2003) oraz na podstawie danych terenowych
1 — zasigg maksymalny, 2 — migzszo$¢ ladolodu w metrach

Istotng cecha funkcjonowania ladolodu wplywajaca na wiele procesow gla-
cjalnych, m.in. stopien erozyjnego przeksztatcenia podtoza, akumulacje glacjal-
ng i glacifluwialng, jest rezim termiczny. Rezim termiczny plejstocenskich
ladolodéw mozna okresla¢ zardbwno za pomocg modelowania teoretycznego, jak
i danych terenowych.

Z modelowania ruchu lodu i hydrologii bazalnej Arnolda i Sharpa (2002)
opracowanego dla vistulianskiego ladolodu skandynawskiego wynika, ze
gltéwne centra glacjacji, zwlaszcza wschodnig i centralng czgs¢ Polwyspu
Skandynawskiego i okresowo znaczng cze$¢ Baltyku, zajmowat zimny ladolod.
Szeroka czg$¢ przejsciowa wokot centrow glacjacji zajmowat 16d cieply, szybko
rozprowadzany, z wewnetrznymi kanatami wod roztopowych. Strefa brzezna to
z kolei 16d o zmiennym rezimie, ze zdecydowang przewaga cieptego. Byt on
silnie drenowany wodami roztopowymi za posrednictwem licznych tuneli.
Lokalnie na obrzezeniu moégt istnie¢ cienki 16d zimny.

Przeprowadzajac rekonstrukcje rezimu termicznego na podstawie danych
terenowych, zwraca si¢ uwage na liczne przestanki, m.in. cechy strukturalne,
takze mikromorfologiczne (mikrostrukturalne) gliny lodowcowej, zmiany w osa-
dach podtoza: §lady erozji lodowcowej, deformacje typu: budinaz, struktury
faldowe i inne, a takze stan zachowania preglacjalnych form i osadow podtoza
(skatki ostancowe, rumowiska skalne, saprolit preglacjalny).
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Wyniki modelowania teoretycznego przeprowadzonego przez wymienio-
nych autorow zasadniczo zgadzaja si¢ z danymi terenowymi z zasi¢gu zlodowa-
cenia skandynawskiego. Dane te, zawarte w licznych pracach, potwierdzaja tezg,
ze zimny rezim termiczny cechowat rozlegle partie ladolodu na obszarach wyzej
potozonych w Skandynawii. Dobry stan zachowania preglacjalnych form
i osadow podloza wskazuje ponadto na dlugie trwanie tam takiego rezimu.
Wielokrotnie juz bowiem dowodzono, ze zimne lodowce i lagdolody nie zmienia-
ja zasadniczo rzezby podtoza.

Najwigcej $ladow zimnego rezimu pochodzi z obszaréw wododzialowych
Skandynawii. Pojedyncze przypadki zachowania si¢ form preglacjalnych i nawet
zwietrzelin kenozoiku przedplejstocenskiego byly tam sygnalizowane juz od
dawna. Dopiero jednak szerzej zakrojone badania pokazatly rozleglos¢ ,,0szczg-
dzonych” przez erozj¢ obszaréw podtoza ladolodu. Gléwne pozostatosci podtoza
to liczne ostance (tors, monadnocks), niezniszczone przez erozj¢ glacjalna.
Wiele takich przyktadow przedstawia mapa geomorfologiczna Finlandii
(Fogelberg i Seppild, 1979). W poédinocnej Szwecji takie cechy rzezby opisat
Lagerbédck (1988). Takze Nenonen (1995) oraz Saarnisto i Salonen (1995)
udokumentowali istnienie na terenie Laponii i innych regionéw Finlandii
licznych stanowisk zwietrzelin zawierajacych znaczne ilosci kaolinitu, ktore
powstaly przed plejstocenem, w warunkach klimatu znacznie cieplejszego niz
obecny. Ostatnio Darmody i in. (2007) zbadali ostance, ktore przetrwaty
kilkanascie epizodow glacjalnych pod zimnymi lagdolodami. Davis i in. (2006)
dowiedli przetrwania w centralnych obszarach zlodowacenia skandynawskiego
wielu form rzezby reliktowej. Kleman i Stroeven (1997) stwierdzili dobry stan
zachowania rzezby preglacjalnej w poétnocno-zachodniej Szwecji i skonstatowa-
li, ze jest to gléwnie cecha ptaskowyzow i dziatow wodnych. Rozdzielajace je
obnizenia erozyjne cechuje natomiast silne przemodelowanie erozyjne, wyraza-
jace si¢ glebokimi U-ksztaltnymi rynnami. Autorzy udowodnili, ze w miejscach
aktywnosci strumieni lodowych rezim byt ciepty, a skala erozji nieporéwnanie
wigksza niz na sasiednich ptaskowyzach pokrytych lodem zimnym.

Z centralnych obszarow innych duzych zlodowacen pochodzg takze liczne
dowody na przewage zimnego rezimu. Davis i in. (2006) podaja takie przyktady
zachowania preglacjalnej rzezby reliktowej z centralnych obszaréw zlodowace-
nia laurentyjskiego, zas Kleman i in. (1994) z Labradoru. Podobne zachowane
formy (np. tory) opisuja Briner i in. (2003).

Zatem zaréwno modelowanie teoretyczne, jak i dane terenowe wskazuja na
prawidlowos$¢ przewagi zimnego rezimu termicznego w centralnych obszarach
glacjacji, co dotyczy takze ladolodu warty. Rozlegle zewngtrzne strefy centrow
glacjacji cechowata z kolei przewaga rezimu cieptego i jednoczesnie silna
skuteczno$¢ przeglebiajacej, wielkoskalowej erozji lodowcowej. Najbardziej
ewidentnym przejawem jest misa potudniowego Baltyku, gdzie powtarzaty si¢
w czasie poszczegbdlnych transgresji procesy erozyjne. Wedlug Meyera (1991)
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i Marksa (1998) w tej strefie powstata w czasie zlodowacenia elstery pdzniejsza
niecka morza holsztynskiego o przebiegu rownoleznikowym, rownolegtym do
czota ladolodu. Powstate wowczas obnizenie funkcjonowalo w czasie pdzniej-
szych zlodowacen odry i warty. Rozmieszczenie obszaro6w najbardziej wydajnej
erozji moze by¢ okreslone m.in. na podstawie eratykoéw przewodnich (Lisicki,
2003; Czubla, 2001; rys. 22), a takze rozmieszczenia osadéw morza eemskiego.
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Rys. 22. Glowne szlaki przemieszczania si¢ materialu eratycznego ze stref erozji do miejsc
akumulacji w regionie t6dzkim w ladolodzie warty, na podstawie badan Czubli (2001)

Eissmann (2002) podkresla znaczny udziat skat wschodniobattyckich,
zwlaszcza wapieni i dolomitow, w najmtodszych glinach saalianu w Niemczech
potudniowo-wschodnich. Podobne cechy glin dokumentowane sa w zachodnie;j
Wielkopolsce (Goérska i1 in., 1998; Gorska, 2000). W przyblizeniu Iadolod
poruszal si¢ w kierunku N-S. Eratyki przewodnie pochodzg ze strefy przybrzez-
nej Sméland i z Dalarny.

Cieply rezim termiczny zewngtrznych czgéci obszaréw alimentacyjnych
ladolodu warty miat istotny wptyw na zasobno$§¢ w morene ladolodu i sktad

petrograficzny glin lodowcowych.
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Rezim strefy ablacyjnej ladolodow skandynawskich jest czesto okreslany
jako politermalny, termicznie przejSciowy lub subpolarny (Baranowski, 1977;
Brodzikowski i Van Loon, 1991; Jania, 1993; Marks, 1998). Wedlug Kozarskie-
go (1974) i Marksa (1998) na rezim przejSciowy wskazuja Slady powszechnego
powstawania walow lodowo-morenowych na obrzezeniu ladolodu. Zimny 16d
mogl si¢ natomiast rozposciera¢ w strefie kilkudziesigciu kilometrow od czota.
Tam gdzie zwigkszata si¢ grubosé, izolacja od zimnych mas powietrza byta
lepsza i 16d stawat si¢ ciepty; kumulowato si¢ w nim ciepto geotermiczne, 16d
zblizal si¢ do temperatury topnienia. W czesci zewnetrznej 16d nie tworzyt
jednolitej strefy, lecz byly tam obszary lodu cieptego. Tworzyly si¢ jezory
wypustowe, aktywnie egzarujagce. Obecnie zaznaczone to jest rynnami lodow-
cowymi i sandrami. Wystgpowat tam §lizg denny, utatwiony przez nadtopiony
16d 1 niezamarzni¢te podtoze. Tam gdzie byt 16d zimny na brzegu ladolodu, spag
przymarzni¢ty byt do podloza, a ruch lodu byt powolny i odbywat si¢ glownie
poprzez deformacje wewngtrzne.

Podobne prawidlowosci, jak przedstawione dla ladolodu skandynawskiego,
formutowane sa takze w odniesieniu do innych Iadolodow i czap lodowych.
Przyktadem sg badania Ballantyne i in. (1998, 2006), ktorzy zrekonstruowali
modele czap lodowych w Szkocji i Irlandii w péznym devensian. Rezim tych
lodowcow zmienial si¢ w czasie i w przestrzeni. Opisano wiele miejsc, gdzie
zachowaly si¢ relikty peryglacjalne w postaci torow i preglacjalnego saprofitu,
gdzie erozja byta bardzo ograniczona, a 16d cienki, co dowodzi zimnego rezimu
lodowca. Jednocze$nie migdzy wyniesieniami, w obnizeniach, stwierdzono $lady
funkcjonowania strumieni lodowych o cieplym rezimie spagu. Wystepujg tam
liczne przejawy glebokiej erozji oraz podtoze deformacyjne. Autorzy przedsta-
wiajg takze sugestic o mozliwosci takiego zréznicowania rezimu w czasie
poprzednich zlodowacen.

Na podstawie cech litofacjalnych osadow warty i przejawow dziatalnosci
erozyjnej w regionie t6dzkim oraz réznych publikacji z Ameryki Potocnej,
Skandynawii, Battyku, a takze innych obszaréw Polski, dzicki ktérym ustalono
pewne prawidtowos$ci, mozna przyja¢ uproszczony model rezimu termicznego
brzeznej czesci ladolodu warty (m.in. Skinder i Porter, 1987; Kleman i in., 1994,
2008; Kleman i Stroeven, 1997;Marks, 1998; Davis i in., 2006).

Mozna zatozy¢, ze w czasie zlodowacenia warty w centralnych obszarach
glacjacji, w rejonie Botniku poludniowego i sgsiednich obszarow Szwecji
i Finlandii, fukcjonowat zaréwno zimny ladoldod, zajmujacy obszary wyniesione,
dzi$ stanowigce wyzynne plaskowyze, jak i cieply ladoldd, co umozliwiato
wydajna erozj¢ i transport detrytusu. Na terenie Battyku dominowal zdecydowa-
nie ciepty rezim, umozliwiajac szybkie przemieszczanie si¢ lodu na potudnie.
Strefe brzezng ladolodu w regionie 16dzkim stanowil z kolei 16d o rezimie
przejsciowym, a w glacidepresjach — cieptym (rys. 23A). Mogta takze zachodzi¢
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Rys. 23. Rezim termiczny i strefowo$¢ procesow pod ladolodem
A — przypuszczalny rezim termiczny ladolodu warty w strefie ablacyjnej w regionie t6dzkim;
B — strefowos¢ rezimu termicznego i proceséw w podtozu ladolodu wedtug Klemana i in. (2008);
C — strefowo$¢ rezimu termicznego i procesow w podlozu wedlug Marksa (1998), w nawiazaniu
do Skinnera i Portera (1987), rysunek uproszczony; strefy termiczne: a — ciepla, b — przejSciowa,
¢ —zimna

zmiana rezimu strefy brzeznej w czasie, z przejsciowego ku cieptemu. Nie jest
takze wykluczone lokalne utrzymywanie si¢ na glacielewacjach rezimu zimne-
go, glownie w zasiegu lobu potudniowomazowieckiego. Moglo to wynikaé
zardbwno z warunkow klimatycznych, jak i niskiej gestosci strumienia ciepta
poczawszy od strefy Tornquista-Teysseyre’a na wschod — rzedu 40-60 mW/m?
(Krzywiec i in., 2005). Wskazuje na to rosnace znaczenie wod roztopowych,
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zapisane w profilach osadow z czesci kataglacjalnej zlodowacenia, zwigkszenie
w tym czasie tendencji do powstawania plastycznych deformacji utworow
podioza i jednoczesnie spadek znaczenia procesow mrozowych sygnalizujacych
wieloletnig zmarzling.

W strefach rezimu cieptego, ktore nawigzywaty do dolin i kotlinowa-
tych obnizen subglacjalnych, Iadolod przemieszczat si¢ pradami lodowymi,
erodujac starsze osady plejstocenskie. Jednoczesnie na wyniostosciach
podlodowych wysoczyzn mogt istnie¢ cienki i mato dynamiczny 16d zimny.
Zmiennos$¢ rezimu na niewielkich przestrzeniach sprzyjata tworzeniu spekan,
tuneli i kanatow §rodlodowych. Powtarzanie takiego wzoru uktadu termiczne-
go w poszczegolnych zlodowaceniach moze odpowiada¢ za ubozszy profil
plejstocenu w obszarach dolinnych niz na wysoczyznach. Moze takze wyja-
$nia¢ prawidlowos$¢ wypetnienia obnizen dolinnych gtownie osadami z okresu
deglacjacji.

4.2. Warunki transgresji i wlasciwosci ladolodu
w regionie l6dzkim

Na rozwoj ladolodu warty najistotniejszy wptyw mialy warunki klimatycz-
ne. Dotychczas nie opracowano jednak ich doktadniejszej rekonstrukcji.
Przedstawiano gléwnie poglady na temat wplywu na przebieg tego zlodowace-
nia oceanizmu i kontynentalizmu (Klatkowa, 1972a; Mojski, 2005). Istnieja
natomiast zaawansowane rekonstrukcje klimatu dla okresu funkcjonowania
ladolodu wisty oraz jedna — ladolodu odry, opracowana przez Brodzikowskiego
(1987). Zaktadajac znaczne podobienstwo cech morfologicznych ladolodow
odry i warty w Polsce srodkowej, mozna przyjaé takze podobne cechy klimatu
dla okresow obydwu tych zlodowacen. Jednakze zarowno na wschdd, jak i na
zachod od Polski rysowaly sie wigksze roznice zasiggow tych ladolodow, nalezy
wigc uwzgledni¢ wyrazniejsze roznice warunkéw klimatycznych. Na rysun-
kach 24-26 przedstawiono charakterystyczne cechy klimatu w czasie maksy-
malnego rozwoju ladolodu warty na podstawie réoznych zrodet, ze szczegdlnym
uwzglednieniem rekonstrukcji Brodzikowskiego (1987) dla ladolodu odry.

Rozrost ladolodu warty w zachodniej Skandynawii i w Niemczech byt
znacznie stabszy od odrzanskiego, zatem cechy oceaniczne klimatu byly tam
wowczas stabiej wyrazone. Widoczne jest natomiast duze podobienstwo
warunkow klimatycznych do panujacych w okresie stadiatu gldownego zlodowa-
cenia wisty. Rowniez we wschodniej Europie i w pdinocnej Azji ladoldd warty
byt znacznie mniejszy od odrzanskiego, zatem rozwijal si¢ tam w warunkach
klimatu o nieco mniejszej wilgotno$ci i nizszych wartosciach opaddéw statych.
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Rys. 24. Przypuszczalne szlaki wedrowek nizow atlantyckich (zaznaczone strzatkami) w Europie
w czasie maksymalnego rozwoju ladolodu warty (zasi¢g ladolodu warty oznaczono linig
przerywang). Opracowano na podstawie rekonstrukcji Brodzikowskiego (1987)

Mogto to takze wynika¢ z roéznic okresu narastania lagdolodow. Ladolod warty
byt jednak, poczgwszy od regionu t6dzkiego na wschodd, znacznie wigkszy od
ladolodu zlodowacenia wisty.

Intensywne narastanie ladolodu w kierunku pasa wyzynnego Europy $rod-
kowej miato zwigzek z uformowaniem si¢ centrum akumulacji $niezno-lodowej
w $rodkowej i potudniowej Skandynawii. Szlaki przemieszczania si¢ nizow
atlantyckich, w zwigzku z rozwojem zimnego wyzu nad ladolodem, ulegly
odchyleniu w kierunku potudniowym, przyblizajac si¢ do gtdwnego wododziatu
europejskiego. Powietrze polarne wedrowato na wschdod w zwezonym pasie
migdzy rozleglym, stacjonarnym wyzem skandynawskim a powietrzem zwrotni-
kowym. Sprzyjato to przyspieszaniu predkosci frontow ku wschodowi, wzro-
stowi predkosci wiatrow oraz zachmurzenia. Przemieszczajac si¢ na wschod,
nize wypetnialy si¢ stopniowo i stably. Mogly one wkracza¢ na ladoléd od
strony zachodniej i potudniowo-zachodniej przynajmniej do stref zwickszonego
gradientu cis$nienia, najlatwiej w okresach wiosennych i jesiennych. Sprzyjato to
lepszemu alimentowaniu obszaréw zasilania strumieni lodowych w zachodniej
i centralnej cz¢$ci ladolodu. Od regionu t6dzkiego na wschod i pétnoco-wschod
narastaty cechy kontynentalizmu, za$ opady i zachmurzenie stopniowo malaty,
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wzrastalo znaczenie wiatrow poludniowych i wschodnich, a zasigg strefy
ablacyjnej ulegat stopniowemu skroceniu w stosunku do centrum alimentacji.

W poézniejszej czesci zlodowacenia, by¢ moze juz w poczatkach zanikania
ladolodu, nastapito przesunigcie stref zasilania w kierunku wschodnim. Potwier-
dzaja to wspomniane wczesniej badania petrograficzne materiatu eratycznego,
dowodzace uaktywnienia erozji podtoza na wschdd od osi Battyku i wzrostu
znaczenia wschodnich obszarow alimentacji.

Prawdopodobnie sprzyjato temu ostabienie uktadu antycyklonalnego nad
ladolodem, znaczne jego obnizenie i w rezultacie mozliwos¢ glebszego wnikania
nizé6w z opadami w kierunku wschodnim. Mogla rozwina¢ si¢ sytuacja podobna
do tej, ktora obecnie cechuje ladolod grenlandzki — mimo stacjonarnego wyzu,
ladoléd ten bywa przekraczany dos¢ czesto przez wedrujace nize. Porowna-
nia obydwu tych sytuacji sg jednak trudne, m.in. z powodu duzego znaczenia
w obecnej deglacjacji Grenlandii gazéw cieplarnianych (Brodzikowski, 1987;
Ridley i in., 2005).
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Rys. 25. Przypuszczalny rozkltad mas powietrza w Europie w czasie maksymalnego rozwoju
ladolodu warty. Opracowano na podstawie rekonstrukcji Brodzikowskiego (1987)
ACA - arktyczne, zimne masy powietrza, PCA — polarne i polarnokontynentalne zimne masy
powietrza, PTA — masy wzglednie cieptego powietrza polarnomorskiego. 1 — szlak wedrowki
nizéw, 2 — zimne wiatry katabatyczne splywajace nad strefa ablacyjna, 3 — wiatry fenowe
w odcinkach przesuszonego powietrza
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Rys. 26. Przypuszczalny rozktad stref opadowych w Europie w czasie maksymalnego rozwoju
ladolodu warty. Opracowano na podstawie rekonstrukcji Brodzikowskiego (1987)
Strefy opadowe. A — obszar opadow statych 150-300 mm. W okresach awanséw lodowcowych
mozliwy wzrost nawet do 1000 mm. Insolacyjny typ pogody w ciagu calego roku. B — obszar
intensywnych opadow $niegu, zwiazanych z oddzialywaniem nizéw atlantyckich. W okresach
jesiennych i wiosennych nize mogly wnika¢ daleko wglab ladolodu. C — obszar peryferyczny
czaszy lodowcowej o duzej dynamice opadow, w przewadze deszczowych w ciagu 6—8 miesiecy
w roku. Suma opaddéw znacznie powyzej 300 mm. Adwekcyjny typ pogody w ciggu catego roku.
D — obszar cyrkulacji nizowej z przewaga opadow deszczowych > 300 mm. E — obszary
o zmniejszonej sumie opadow (<300 mm). Przewaga insolacyjnego typu pogody.

Rzezba regionu 16dzkiego bezposrednio przed transgresja ladolodu warty
przypominata w ogdlnych zarysach rzezbe wspolczesng. Deniwelacje mogtly
by¢ przecigtnie nieco mniejsze wskutek umiarkowanych rozcig¢ w czasie
ocieplenia przedwarcianskiego i wyréwnujgcego dziatania réznych prewar-
cianskich ,,serii zasypania”, opisanych w poprzednim podrozdziale. Nieco
zblizony do obecnego byt uktad glownych platdow wysoczyznowych, cho¢
organizacja sieci rzecznej mogla by¢ odmienna. Analiza osadéw zlodowacenia
warty w relacji do form podtoza podwarcianskiego pozwala stwierdzié, ze
urozmaicenie terenu, obok wpltywu stref zasilania, byto gtowna przyczyna
uksztattowania si¢ charakterystycznej struktury przestrzennej podiodzkiej
czesci ladolodu (rys. 27, 28).
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Rys. 27. Kierunki rozwoju i etapy zaniku ladolodu warcianskiego w lobie poludniowopolskim
wedtug Krzeminskiego (1997)
1 — trias gorny; 2 — jura dolna i $rodkowa; 3 — jura gorna; 4 — kreda dolna; 5 — kreda gorna;
6 — wychodnie mezozoiku; 7 — wychodnie neogenu; 8 — strefa zasiggu i zaniku ladolodu warcian-
skiego — dzialoszynska I; 9 — strefa zaniku ladolodu — sieradzka II; 10 — strefa zaniku ladolodu
— niemystowska i kaliska III; 11 — zespoty pagoérkéw; 12 — kierunki odptywu wod glacjalnych:
a — zewnetrzny, b — wewngtrzny; 13 — polozenie wspoétczesnej powierzchni (w m n.p.m.)

W czasie transgresji ladolodu zapisaty si¢ §lady charakterystycznej strumie-
niowej dystrybucji lodu. Region todzki objety zasiegiem dwa wielkie strumienie
o festonowatym zarysie strefy czolowej, ktore w potozeniu skrajnym tagodnie
,,oplywaly” nasade pdinocno-wschodniego obrzezenia Wyzyny Matopolskie;j.
Zachodni strumien, rozpostarty w dorzeczu Warty utworzyt lob poludniowo-
wielkopolski (nazwa za Krzeminskim, 1974; rys. 27), najdalej wysuni¢ty na
potudnie w skali calego ladolodu warty. Strumien wschodni uformowat
w dorzeczu Wisty, gldwnie w dorzeczu dolnej Pilicy, lob znacznie krotszy
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i cienszy, cho¢ takze szeroki, ktory — przez analogi¢ — moze by¢ nazwany lobem
poludniowomazowieckim. Wolno sadzi¢, ze znaczne roéznice wielkosci lobow
wynikaty gtéwnie z réznic zasilania lodem z obszarow alimentacji, cech klimatu
(m.in silniejszych i czestszych adwekcji wilgotnych mas powietrza na zachodzie
niz na wschodzie regionu), cech rzezby, a takze procesow endogenicznych,
zwlaszcza znacznego zroznicowania gestosci strumienia cieplnego ziemi w re-
gionie t6dzkim.

Loby te stanowity podstawowe cztony ladolodu w Polsce $rodkowej, wy-
chodzac znacznie poza zasigg rownoleznikowy ujetego w niniejszej pracy
regionu todzkiego. Charakteryzowaly si¢ one szerokoscig rzgdu 90-120 km
i wielkopromiennym, cho¢ niewyréwnanym z powodu dopasowania si¢ do
zastanej rzezby, zarysem krawedzi zewnetrznej. W ich obrgbie zaznaczyly si¢
drugorzedne, lecz wyraznie zindywidualizowane elementy strumieniowego
przeplywu lodu. Strumienie te przemieszczaly si¢ gtownie w obnizonych
strefach podloza podwarcianskiego, w partiach osiowych zwykle nad wigkszymi
dolinami (Warty, Widawki, Prosny, Rawki). Kierunki przemieszczania si¢
nawigzywaty do przebiegu struktur podtoza mezozoicznego. Wewnatrz strumie-
ni lodowych wystepowaly przejawy ruchu lodu o znacznej dynamice na wez-
szych odcinkach. Te mniejsze prady lodowe byly odpowiedzialne m.in. za
uformowanie podlodowych obnizen rynnowych. Na ich liniach do dzi$ funkcjo-
nujg doliny rzeczne. Sposodb przemieszczania si¢ lodu utrwalat wiec uktad
linijnych elementow rzezby.

Te elementy struktury ladolodu ksztattowaly si¢ w trakcie transgresji po
przekroczeniu rozlegltego rownoleznikowego obnizenia, juz istniejagcego przed
zlodowaceniem warty, zwanego pradoling warszawsko-berlinska. Znaczaca role
w selektywnym wyhamowaniu wigkszych mas lodu i ich dystrybucji odegraty
w Polsce srodkowej wicksze wyniostosci, zwykle jednoczes$nie elewacje podtoza
mezozoicznego: Wal Malanowski, Wzniesienia £.6dzkie, na zachod od Prosny —
Wzgorza Ostrzeszowskie, mniejsze garby kredowe w osi niecki 16dzkiej, garby
jurajskie (np. zrab Brzykowa), a takze liczne tagodniejsze wzniesienia wysoczy-
znowe uksztaltowane przez poprzednie ladolody. Ostatecznie jednak czoto
ladolodu warty, mimo oporu tych wyniostosci, zatrzymalo si¢ dopiero na
potnocnych stokach obrzezenia pasa wyzynnego.

Rozlegly czton ladolodu, ktéry uformowat si¢ pomigdzy Wzniesieniami
Lodzkimi a Wzgoérzami Ostrzeszowskimi niczym — jak to okresla Krzeminski
(1974) — ,,stupami bramy”, zwany lobem potudniowowielkopolskim lub lobem
Warty (Turkowska, 2006a), byl najdalej na potludnie wysunig¢ta i najwyzej
siegajaca czescia ladolodu warty w Europie. W jego strukturze w zaawansowa-
nej fazie transgresji wyodrebnily si¢ elementy drugiego rzgdu, nazwane przez
Krzeminskiego (1974, 1997) lobami Prosny, Warty i Widawki (rys. 28).
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Lob Widawki byt nazywany takze lobem poludniowo-zachodnim (Klatkowa,
1972a). Autor nie stosuje jednak tej ostatniej nazwy, nie jest ona bowiem
adekwatna do sytuacji, kiedy rozpatrywany jest ladolod warcianski w skali
wigkszej niz region t6dzki. Wschodnig granice¢ lobu Widawki Turkowska (1984,
2006a) wyznacza na linii Pagorki Ozorkowskie — doliny Miazgi i Wolborki
(rys. 29A), lub w innej opcji (rys. 29B) — z odchyleniem na zachdd wzdiuz
dzialu wodnego Odra—Wista.

Rys. 28. Ruch strumieniowy ladolodu warty w regionie t6dzkim
1 — kierunki przemieszczania si¢ strumieni lodowych na podstawie pomiarow Klatkowej (1992),
uzupehione, 2 — zasieg maksymalny ladolodu

Od potudnika Lodzi na wschdd rozprzestrzeniat si¢ kolejny megastrumien,
ktory uformowat si¢ w nieco mniej wysuniety na potudnie i mniej dynamiczny
lob potudniowomazowiecki. Objat on zasiggiem osiowa czg$¢ dorzecza dolnej
Pilicy i inne fragmenty dorzecza Wisty po Wysoczyzne Zelechowska na
wschodzie. Na polnoc od Wyzyny Malopolskiej 1adolod nie napotykat znacza-
cych barier terenowych, wigc zasigg jego czota w poétnocnych partiach Rowniny
Radomskiej i Kozienickiej byt zalezny w wigkszym stopniu od zdolno$ci
rozplywania si¢ lodu ze strony obszaru zasilania. Na tym terenie wielkopro-
mienny zarys lobu tagodnie odchylal si¢ na poétnoco-wschod. W jego zrdéznico-
wanej dynamicznie strukturze zaznacza si¢ na wyniesieniu podloza w obszarze
antyklinorium $rodkowopolskiego lob Rawki (= lob wschodni wedlug Klatko-
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wej, 1972a, lob poéinocno-wschodni wedtug Klatkowej, 1984; lob Bzury wedtug
Turkowskiej, 2006a), zas na wschod od antyklinorium srodkowopolskiego — lob
Wisly. Natomiast na wschdéd od Wisty, na Nizinie Potudniowopodlaskiej,
ladoléd rozposcieral sie w postaci wyrazniejszych, cho¢ znacznie mniejszych
loboéw: Wilgi, Liwca, Muchawki, Tocznej i Klukowki (Mojski, 1972; Harasi-
miuk i in., 2004; Godlewska, 2007).

Rys. 29. Zasigg ladolodu warty i kierunki rozwoju lobow wedtug Turkowskiej (2006a)
— dwie opcje, rysunek nieco uproszczony
A — loby po przyjeciu hipotezy zasiggu do linii dolnej Wolborki i Pilicy, B — loby przy przyjeciu
hipotezy linii maksymalnego zasiegu w strefie wyniesien podtoza mezozoicznego wzdtuz elewacji
radomszczanskiej i garbu przedborskiego. 1 — region td6dzki w ujeciu Turkowskiej (2006a),
2 — granica wojewoOdztwa todzkiego, 3 — sie¢ rzeczna, 4 — obszar potozony powyzej 200 m n.p.m.,
5 — granice lobow, W-W — lob Warty — Widawki, B — lob Bzury, RP — lob Rawki — Pilicy,
6 — kierunki 1 szybkos¢ (dtugo$¢ strzatki) rozprzestrzeniania strumieni lodowych

Lob Rawki byt do tej pory czgsto uwazany za bardziej dynamiczny od lobu
Widawki (Klatkowa, 1972a, 1984; Nalewajko, 1982). Prawdopodobnie byto
akurat odwrotnie, gdyz to wilasnie w obrgbie drugorzednych strumieni lobu
potludniowowielkopolskiego napotkano wyrazne $lady szybkiego ruchu lodu,
w tym o cechach szarz, oraz liczne przejawy erozji glacjalnej i glacifluwialne;.
Natomiast liczne struktury glacitektoniczne na obszarze Wzniesien Lodzkich,
przypisywane gtownemu, maksymalnemu nasuni¢ciu ladolodu warcianskiego
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(Klatkowa, 1972a), nienoszace $ladow przekroczenia ladolodu, mogg w wigk-
szosci by¢ laczone z aktywnos$cig pomaksymalng ladolodu warty (subfaza
bzury).

Podobne slady szarz i dynamicznego przemieszczania si¢ strumieni lodo-
wych stwierdzono takze w innych lobach zaréwno czgsci zachodniej pasa warty,
jak i wschodniej, np. w zachodniej czgsci Wysoczyzny Siedleckiej (por. Bruj
iin., 2000).

Najwigkszym ulatwieniem w postepie transgresji byly obnizenia dolinne
o przebiegu w przyblizeniu potudnikowym lub z NW na SE, zgodnym
z ogolnym kierunkiem ruchu lodu (rys. 28). Dochodzilo w tych strefach do
przyspieszenia transgresji w obrebie pradow lodowych, ktore mogly w strefie
brzeznej ladolodu uzyskiwaé posta¢ jezorow wypustowych. Jest rzeczg oczywi-
sta, ze poszczegdlne strumienie i mniejsze prady lodowe mogly si¢ rozwijac
z rozng predkoscia i w réznym czasie. Zarys linii czota w maksymalnym
rozwini¢ciu lgdolodu byt bardziej wyréwnany w poréwnaniu z ladolodem odry,
ktory, jak dowiodt Lindner (1978), obfitowal w dos¢ wyraziste lodowce wypu-
stowe w glebi bardziej urozmaiconego pasa wyzynnego.

Powstaje pytanie, czy mozliwe sg pordwnania cech morfologicznych opisy-
wanych lobow z lobami lub lodowcami wypustowymi wspotczesnych ladolo-
déw i czap lodowych, badz z cechami innych zrekonstruowanych lgdolodow
plejstocenskich?

Znalezienie lobéw o identycznych cechach nie jest mozliwe. Pewne podo-
bienstwa dostrzec mozna analizujac niektore elementy czapy lodowej Vatnajok-
ull na Islandii. Jako przyktad moze stuzy¢ Bruarjokull, jeden z gléwnych lobow
(o powierzchni ok. 1,7 tys. km?). Wedtug danych Benediktssona (2005) dtugo$é
jego strefy marginalnej jest zmienna. W czasie przecigtnej szarzy (surge)
dochodzi do 60 km, a wzrost predkosci ptyniecia nastepuje na catej przestrzeni
lobu, natomiast na etapie wyciszenia (quiescent phase) strefa brzezna skraca si¢
do okoto 50 km. Zatem, jesli nawet loby potudniowowielkopolski i potudnio-
womazowiecki zajmowaty po kilkanascie tysigcy kilometrow kwadratowych,
a ich strefa marginalna osiggata ponad 120 km dilugosci, to takie dysproporcje
umozliwiajag dokonywanie poréwnan. Tym bardziej, ze w innych cze$ciach
strefy warcianskiej byly znacznie mniejsze loby. W obrebie lobu Bruarjokull
wystepuja z reguty takze ,,odpowiednio” mniejsze formy marginalne i ozy, cho¢
wykazuja znacznie wigksze przecigtne nachylenia stokow niz formy warcianskie
(Knudsen, 1995; Benediktsson, 2005).

Réwniez lodowce wypustowe ladolodu antarktycznego nie wykazujg zna-
czacych podobienstw do lobow warcianskich. Szybko poruszajace si¢ strumienie
lodowe zostaly tam poznane gtéwnie w pasmach gorskich obrzeza kontynentu
i strefie szelfu. Wedtug Barkera i in. (1999) osiagaja one czesto szeroko$¢ ponad
80 km, a zasigg pionowy erozji jest rzgdu 300—600 m, a miejscami glebszy.
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Utworzyly wigc glebokie, stromo$cienne formy ztobowe. Strumienie lodowe
opisane przez Bartek i in. (1997) na Morzu Rossa, pochodzace zaréwno
z ladolodu zachodnioantarktycznego, jak i ze wschodnioantarktycznego, tworza
takze szybko ptynace wstegi lodu o szerokosci 30-60 km i miazszo$ci rzedu
800 m. Strumienie lodowca Rossa opisat takze Bart (2004). Ptyng one z szybko-
$cig kilkuset metréw rocznie i powoduja charakterystyczne ksztattowanie dna
szelfu, zmiany morfologii tawic podmorskich, rynny erozyjne, akumulacje
proglacjalng itd. Dzietem tych strumieni sg gl¢bokie doliny, ktore przeksztatca
si¢ we fiordy po deglacjacji, podobnie jak si¢ stalo w przypadku jezorow
wypustowych ladolodéw skandynawskich na terenie Norwegii. W poréwnaniu
z warcianskimi, szerokosci tych strumieni sg podobne, lecz ze wzgledu na
bardziej urozmaicong rzezbe — znacznie szybsze i aktywniej erodujace. Rozwoj
tych strumieni odbywa si¢ z reguly w strefie znacznych spadkow, pomigdzy
dos$¢ wysoko wzniesionym 1i silnie ,,rozdolinionym” lagdem a obszarami szelfo-
wymi, ktore sg silnie obnizone wskutek glacjoizostazji i pokryte tatwo podlega-
jacym erozji materiatem luznym.

Opisywane strumienie lodowe z regionu lodzkiego nie mialy tak wy-
razistych cech, jak wychodzacy z misy Baltyku wielki strumien, ktéry utwo-
rzyl lob Wisty ladolodu wisty w stadiale gléwnym. Wedlug rekonstrukcji
Wysoty i in. (2004) oraz Wysoty i Molewskiego (2007) byl on dos$¢ szybki
(400-500 m/rok) i szeroki na 50—70 km. Strumienie potudniowowielkopolski
i potudniowomazowiecki byly wigc od niego znacznie szersze, lecz prawdopo-
dobnie znacznie wolniejsze i ciensze. Analogiczne bylo pokonywanie przeciw-
stokow o podobnym nachyleniu. W zasiegu lobu Wisty rozpoznano takze prady
lodowe mniejszego rzedu, a wsrod nich prad lodowy rynny Gopta. Ich znaczng
dynamike potwierdzaja niektore cechy osadow na kontakcie gliny lodowcowe;j
i podtoza. Sg to m.in. gliny deformacyjne oraz facje glin bazalnych z poziomami
glazowymi, strukturami ptuzenia i $ladami odspojenia lodu od podloza. Sposob
rozprzestrzenienia mas lodu wykazywal znaczne dostosowanie do zastanej
rzezby terenu. Wskazuje na to takze Roman (2007) w potudniowym obrzezeniu
lobu Wisty.

Mozna domniemywac, ze w czasie zlodowacenia warty przemieszczanie si¢
strumieni na potudnie od misy Battyku przebiegato podobnie. Ladolod warty po
przekroczeniu wzniesien Polski pdocnej moéght mie¢ mniejsza dynamike
i slabiej rozwiniety ruch strumieniowy. W przypadku regionu todzkiego nie
udato si¢ potwierdzi¢ tak znacznej szybkosci lodu jak w lobie Wisty, cho¢
wystepujg miejsca dowodzace intensywnej erozji i dynamiki ruchu. Zarysy
tutejszych loboéw nie ustgpowaly lobom ladolodu zlodowacenia wisty, uktad
poziomu gliny wskazuje, ze nie dochodzito jednak do tak duzych przeglebien.
Mozna zatem sadzié, ze byly to strumienie lodowe o przecietnej predkosci. Nie
wyklucza to sporadycznych, lokalnych i zapewne krotkotrwalych zjawisk
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szarzowych czy quasi-szarzowych, ktore by obejmowaly caly megastrumien,
badz tez wyodrgbniona, mniejsza jego czgse.

Ladoldd poruszal si¢ na poludnio-wschod z mniejszymi lub wickszymi od-
chyleniami na wschod i potudnie, gtéwnie po powierzchniach tagodnie pochylo-
nych w kierunku pétnocnym i pétnocno-zachodnim. Nachylenie terenu zgodne
z kierunkiem ruchu zaznaczalo si¢ tylko lokalnie, m.in. we wschodniej czgsci
Rowniny Piotrkowskiej. Ogolnie takie powierzchnie byly dos¢ ograniczone.
Dominowaty przeciwstoki lub powierzchnie rowninne. Gtownymi utrudnieniami
W czasie rozprzestrzeniania si¢ ladolodu byly wyniostosci podloza, czesto
w postaci starszych garbow wysoczyznowych lub elewacji podtoza mezozoicz-
nego. Na przedpolu regionu todzkiego na Wysoczyznie Tureckiej na drodze
transgredujacego ladolodu znalazt sic Wat Malanowski, zbudowany gtownie
z migzszych glin zlodowacen sanu i odry (Chrzanowski, 1980; Mankowska
i Gogolek, 1988). Zostat on w wyniku transgresji lagdolodu warty powleczony
warstwa gliny lodowcowej. Znajduje si¢ ona zardéwno na grzbiecie formy, gdzie
dochodzi do 190 m n.p.m., jak i w dolnych czesciach stokéw, gdzie obniza si¢
jej poktad nawet do 90-130 m. To otulenie watu gling wskazuje takze posrednio
na umiarkowane przeksztalcenie rzezby i budowy geologicznej w okresie
postwarcianskim. W zwigzku z tym poglady o tzw. ostancowym charakterze
watu, na co wskazywal niegdys Dylik (1953), nalezy traktowac¢ jako historyczne.
Niewielkie erozyjno-denudacyjne rozcigcia osadéow warty na stokach nie
dyskwalifikuja watu jako formy akumulacyjnej. Wat Malanowski spowodowat
odchylenie ruchu ladolodu na potludnio-wschéd ku dolinie $rodkowej Warty
(Kotlinie Sieradzkiej).

W glebi regionu wigksze nachylenia stokow nalezy wigza¢ takze z zachod-
nig czg¢scig Wzniesien Lodzkich. Wedtug Klatkowej (1972a, b) na tym obszarze,
W miejscu wystgpowania wysokiego progu z utworéw kredowych, nastgpito
rozdzielenie ladolodu na dwa glowne loby. Obecnie nalezy przyjac, ze w czasie
pierwszej transgresji warcianskiej mialo tam miejsce nie trwale zatrzymanie
czota, lecz gldownie istotne ostabienie dynamiki dalszej transgresji. Ta bariera
morfologiczna zostata jednak przekroczona. Ladolod pokonywal tu znaczne
deniwelacje i pozostawil poziom gliny o zrdéznicowanym stopniu cigglosci.
Otula on niejako garb 16dzki i rozciaga si¢ az po pdinocne stoki pasa wyzyn.

W strefie stokow Wyzyny Malopolskiej, np. okolicach Wielunia i Pajgczna,
szereg ostancowych form podloza jurajskiego o obecnej wysokosci powyzej
200 m n.p.m. wyhamowalo ostatecznie transgresj¢ i uksztattowalo drugorzgdny
lobowaty uktad brzeznej czesci ladolodu. Okrycie gling glacjalng wyniesien
podioza jest mniej kompletne 1 stad rekonstrukcje zasiegu maksymalnego
napotykajg na znaczne trudnosci. Dalej na pdétnoco-wschdd i wschod mniej
wyrazne 1 stabiej eksponowane morfologicznie wyniostosci podtoza (ponizej
200 m n.p.m.) na dziale wodnym Odry — Wisly i Pilicy — Rawki ulegly transflu-
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encji. Po ich pokonaniu ladoldéd rozprzestrzeniat si¢ cienka pokrywsa, co po-
twierdza m.in. prawie zupelny brak zaburzen glacitektonicznych i wigksza
fragmentaryczno$¢ osadow glacigenicznych.

Takie uksztattowanie wptywato takze hamujaco na szybkos$¢ plyniecia lodu
poprzez wytworzenie stref spietrzenia kompresyjnego, co potwierdzaja charakte-
rystyczne lokalne pogrubienia migzszosci gliny lodowcowej oraz deformacje
podtoza.

Istnienie podlodowych stokow miato wptyw na strukture lodu. Juz Bartkow-
ski (1960) zauwazyl, ze w takich miejscach wytwarzaty si¢ w cienkim ladolo-
dzie szczeliny rownolegle do krawedzi wyzszego stopnia wysoczyznowego.
Zwraca na to uwagg takze Morawski (2005). Miato to konsekwencje glownie
w procesie deglacjacji. Biorac pod uwage ponadto réznice struktur w profilach
glin, mozna takze przyja¢ hipoteze, ze migdzy lodem w obnizeniach a lodem na
wysoczyznach wystepowaty roznice termiczne — 16d na wysoczyznach byt mniej
dynamiczny i mogt charakteryzowaé si¢ zimnym rezimem termicznym.

Miazszo$¢ lodu w poszczegodlnych lobach jest bardzo trudna do rekonstruk-
cji. Nie ma na analizowanym obszarze morfologicznych wyznacznikow, ktore
umozliwiaja okreslenie pionowego zasiggu zlodowacenia w brzeznej czesci
czaszy lodowej. Bardzo ograniczone sg takze mozliwosci wnioskowania
0 migzszos$ci lodu na podstawie cech deformacji, dowiedziono bowiem wielo-
krotno$ci nasunie¢ w plejstocenie i roznowiekowosci struktur deformacyjnych.
Rowniez migzszos¢ zachowanej gliny lodowcowej nie zawsze wykazuje
zwigzek z migzszoscig lodu.

Kierunki transgresji ladolodu wyznaczane moga by¢ réznymi metodami,
najczgscie] za pomocag wskaznikow petrograficznych, orientacji klastow oraz
linijnych elementow rzezby.

Wskazniki petrograficzne stosuje si¢ do okres$lania obszarow alimentacyj-
nych ladolodow, kierunku przemieszczania si¢ lodu, a takze do ustalenia wieku
poziomow glacjalnych. Majg zastosowanie w skali calego ladolodu lub wigkszej
jego czesci, np. duzego lobu. Metody te, opracowane w latach 30. ubieglego
stulecia gtdéwnie w Niemczech, rozwijane sg do dzi$, takze w Polsce. Przeglad
roznych metod zawierajg prace Czubli (2001) i Lisickiego (2003). Co do
wskaznikow shuzacych do identyfikacji centrow zlodowacenia, dawno juz
zauwazono, ze moga one si¢ zmienia¢ w trakcie zlodowacenia. Badacze polscy
juz w latach 20. poznali prawidlowos$¢ przesuwania si¢ z zachodu na wschod
centrow poszczegdlnych zlodowacen (Limanowski, 1921). Jest to potwierdzane
we wspoélczesnych badaniach, zarowno na terenie Niemiec, jak i w Polsce
(Mojski, 1993a; Piotrowski i in., 1999; Gorska, 2000; Eissmann, 2002; Lisicki,
2003), w tym w regionie t6dzkim (Rozycki, 1967; Klatkowa, 1992a; Czubla,
2001).
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Niektorzy zwracajg uwagg, ze prawidlowo$¢ ta zaznacza si¢ takze w obrebie
jednego zlodowacenia, przy porownaniu poszczegélnych faz. Dowodzi jej
z obszaru dorzecza Wisly Lisicki (2003). Piotrowski i in. (1999) oraz Eissmann
(2002) zauwazaja, ze na terenie Dolnych Luzyc cechy petrograficzne mtodszych
osadow saalianu wskazuja na znaczny udziat lodu wschodniobattyckiego, co jest
prawidlowoscig mtodszych cze¢sci zlodowacen.

Mimo zmiennosci obszaréw alimentacyjnych roznorodno$¢ petrograficzna
w skali regionu utrzymuje si¢ w okreslonych granicach. Na przyktad eratyki
z okolic Oslo (porfiry rombowe) docieraty gtdéwnie na Niz Zachodnioeuropejski
i Morze Poélnocne, natomiast rapakiwi z Wyborga, rapakiwi z okolic jez. Ladoga
oraz sjenity nefelinowe z potwyspu Kola objely zasiegiem Nizing Rosyjska.
Sposrod eratykow wskaznikowych w regionie t6dzkim bardziej rozpowszech-
nione sg porfiry z Dalarny oraz porfiry kwarcowe i granity rapakiwi z Wysp
Alandzkich (Klatkowa, 1992a; Czubla, 2001).

W kopalni ,,Jozwin” koto Kleczewa, potozonej w brzeznej czg¢sci zasiegu
zlodowacenia wisly, we frakcji szkieletowej gliny zlodowacenia warty stwier-
dzono okoto 96% badanych zwiré6w pochodzenia battycko-fennoskandzkiego,
a w nich podobne ilosci wapieni paleozoicznych i skal krystalicznych (Baranow-
ski i Mankowska, 1979; Czubla, 2001).

Na podstawie badan Czubli (2001) mozna przyjaé, ze przypuszczalne drogi
strumieni lodowych w czasie transgresji ladolodu warty konczace si¢ w regionie
todzkim prowadzity z obszaru obejmujacego Norrland, poludniowy Botnik
i potudniowo-zachodnig Finlandi¢. Strumienie te inkorporowaly obficie materiat
skalny na terenie Dalarny, Wyspach Alandzkich, Gotlandii i w depresji battyc-
kiej na wschdod od Bornholmu (rys. 22). Sklad petrograficzny eratykow ze
znacznym udzialem porfirow battyckich, dolomitéw i wapieni dolnopaleozoicz-
nych $wiadczy o odchyleniu przeptywu lodu na wschéd w stosunku do starszych
glacjacji. Nieco podobne cechy zarejestrowano tylko w glinach zlodowacenia
sanu. Trasa ta byla znacznie przesuni¢ta na wschod w stosunku do zlodowacenia
odry.

Réwniez z badan litostratygraficznych Lisickiego (2003) wynika, ze trans-
gresja ladolodu warty na obszar Polski srodkowej przebiegata gtdéwnie z botnic-
kiego centrum glacjacji. Inni autorzy wskazujg takze na znaczenie materialu ze
wschodniej Skandynawii, ktéry docieral nawet na teren Niemiec. Swiadczy
o tym wystgpujacy na Pojezierzu Wielkopolskim oraz we wschodniej czesci
Niemiec duzy udziat eratykéw alandzkich i dolomitow dewonskich w glinach
warty (Gorska, 2000).

W rekonstrukeji kierunkéw przemieszczania si¢ lodu lodowcowego uzywa
si¢ niekiedy materiatu skal lokalnych. Dane petrograficzne, zebrane przez
Krzeminskiego (1974), rozszerzone pozniej przez Krzeminskiego i in. (1993),
byly podstawa wyrdznienia drugorz¢dnych strumieni ruchu ladolodu w obrebie
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lobu potudniowielkopolskiego. W strumieniu lodowcowym Prosny byly
erodowane 1 transportowane piaskowce dolnej i §rodkowej jury, w strumieniu
Warty — wapienie i krzemienie gornej jury, natomiast wewnatrz lobu Widawki —
margle gornej kredy. Dowody petrograficzne na mocne zwiazki z podtozem,
zestawione przez wymienionych autorow, wskazujg jednoczes$nie na silng
i powszechna erozje lodowcowa.

Metoda analizy orientacji klastow w glinie lodowcowej w regionie t6dz-
kim byla na szerszg skale uzyta przez Klatkowa (1992, rys. 28). Wyniki
pomiaréw zdaniem tej autorki wskazuja, ze na Wazniesieniach Lodzkich
ladolod warty nasuwat si¢ z trzech kierunkow, zblizonych do siebie: na
zachodzie byt to kierunek z poétnocy, w srodkowej czesci — z poétnoco-zachodu,
za$ we wschodniej czgéci — z roznych kierunkow, co ma §wiadczy¢ o migdzy-
lobowym charakterze okolic Lodzi. Wyniki tych pomiarow reinterpretuje
Turkowska (20064, rys. 29). Autorka ta uwaza, ze rozrzut kierunkdw orientacji
klastow sygnalizuje koncentryczne napieranie na siebie trzech lobow na strefe
interlobalna, potozong w rejonie dzialu wodnego Odra-Wista na potudnie od
Lodzi. Wariantowy sposob prezentacji zagadnien dystrybucji mas lodu i za-
siegu maksymalnego ladolodu wskazuje zard6wno na ztozonos$¢ tych proble-
moéw, jak 1 hipotetyczno$¢ ustalen. Nalezy jednak zwrdci¢ uwage, ze wyniki
pomiaréw Klatkowej (1992), charakteryzujace si¢ wspomniang niezgodnoS$cia
kierunkow wypadkowych, pochodzg z obszaréw, na ktorych lokalnie stwier-
dzano dwa, a niekiedy trzy poziomy glin warcianskich. Mogly pochodzi¢
zaréwno z badan gliny fazy glownej — maksymalnej, jak i z ktorej§ pozniejszej
oscylacji pomaksymalne;.

Wydhuzone formy rzezby (formy linijne), zwlaszcza rynny lodowcowe,
drumliny i moreny zlobkowe, a takze mikroformy linijne, w tym rysy i bruzdy
erozyjne, od dawna byly uwazane za wazne wskazniki kierunku ruchu lodow-
cow. Sposrod tych form napotykano gléwnie mikroformy, zwlaszcza glazy
usytuowane w spagu gliny, ktore pozostawiaty erozyjne $lady kierunku prze-
mieszczania si¢ lodu. Struktury takie wystepuja m.in. w odstonigciach najmtod-
szej gliny w Siedlatkowie oraz w kopalni Belchatow. Nie znaleziono natomiast
wyraznych form typu fluted moraine, czy wigkszych przejawow drumlinizacji
podloza, nawet w stanie kopalnym. Sa one trudne do znalezienia takze na
obszarach mlodoglacjalnych, cho¢ niekiedy mozna je wskaza¢ tam w postaci
kopalnej, np. w strukturze ptata wysoczyznowego Kaszczor-Mochy w $rodko-
wej Wielkopolsce (Kasprzak, 2007d).

Morawski (2005) w rekonstrukcji ruchu lagdolodu stosuje metodg analizy
morfolineamentéw. Uwaza on, ze spekania ladolodu tworza si¢ juz w czasie
transgresji w zaleznoSci od uksztaltowania i dynamiki podloza. Analizujac
kopalne doliny w zasiegu lagdolodu wisty stwierdzil, ze na krawegdziach tych
obnizen w wyniku tensji pojawialy si¢ uporzadkowane systemy szczelin
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i speckan (NW-SE). Byly one po6zniej wykorzystywane przez wody roztopowe.
Istnieje jednak watpliwos¢, czy metoda ta, zastosowana do form z deglacjacji,
moze by¢ zawsze podstawa interpretacji kierunkow transgresji, zwlaszcza
w sytuacji zmian w kierunkach rozprzestrzeniania si¢ strumieni lodowych,
potwierdzonych na wielu obszarach m.in. metodg petrograficzng. W czasie
zlodowacenia moze bowiem doj$¢ wielokrotnie do zmian sposobu dystrybucji
lodu i wytworzenia si¢ lokalnych pradow lodowych. Niezaleznie od tych
zastrzezen trzeba zauwazy¢, ze uchwycenie takich prawidlowosci w Polsce
poocno-wschodniej jest kolejnym potwierdzeniem istnienia zwigzkow
lineamentow rzezby glacjalnej z cechami glgbokiego podioza.

Problem lineacji form glacjalnych rozwaza takze Kasprzak (2007d) na
przyktadzie morfologii i budowy plata wysoczyznowego Kaszczor—Mochy
w $rodkowej Wielkopolsce. Wystepuje tam pozornie chaotyczny uklad form
rzezby, jednakze doktadna analiza ich przestrzennego usytuowania wykazuje, ze
wynika to z wystgpowania dwoch kierunkow morfologicznych, mniej wigcej do
siebie prostopadlych. Jeden kierunek, zgodny z ruchem Iladolodu w czasie
transgresji, tworzy uktad niskich pagorkow o przebiegu NW-SE (W-E), ktore
stanowia przykryte przez gling bazalng stozki glacifluwialne. Pagorki i waty
wysokie (NE-SW) pochodza natomiast z okresu deglacjacji i majg zwigzek
z formami lodowo-morenowymi, powstajacymi w strefie czota lagdolodu. Nie sg
one pokryte gling bazalng. Kasprzak (2007d) zaklada wigc utrzymywanie si¢
zwartego czota ladolodu takze w czasie recesji. Czoto to przesuwato si¢ w miare
zaniku Iadolodu w sposob rytmiczny — kolejne linie zasiggu biegna réwnolegle
do siebie. To wspotwystepowanie form z glacjacji i deglacjacji nie byto dawniej
dostrzegane; rozpatrywane tacznie, bylto traktowane jako chaotyczne ulozenie
form, typowe dla deglacjacji arealne;.

W regionie t6dzkim, zwtaszcza na Wysoczyznie Skierniewickiej, wykaza-
no, ze zanik arealny ladolodu moze wyrazi¢ si¢ swoistym porzadkiem prze-
strzennym kemow (Klajnert, 1978). Ortogonalny uktad osi morfologicznych
kemoéw 1 obnizen o genezie glacjalnej stwierdzit takze autor miedzy Rawka a
Pilica. Wykazuje on wyrazny zwigzek z uktadem uskokoéw i spekan w podtozu
mezozoicznym obszaru (Rdzany, 1997a). Zaleznosci osie morfologiczne
kemow — uskoki w podtozu wystepuja na znacznie wickszym obszarze regionu
todzkiego, na co wskazuja ostatnio Jaksa i Szmidt (2008). Mozna sadzi¢,
ze takie przeniesienie cech podloza jest mozliwe w czasie deglacjacji, kiedy
l6d jest cienki i podatny na pgkanie. Brak naptywu mas lodu moze powodo-
wac objecie znacznych obszarow danego lobu spekaniami ekstensyjnymi.
Przyczynia¢ si¢ do tego stanu moze nawet powolny pozytywny ruch glacjoizo-
statyczny. Nie mozna takze wykluczy¢ zaistnienia wstrzgsow tektonicznych
w tym czasie.
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4.3. Podloze osadow warcianskich

Podloze osadow warty w regionie todzkim tworza osady plejstocenskie
1 w niewielkim stopniu utwory neogenskie i mezozoiczne. Powierzchnia ta
byta ksztaltowana w ciggu dlugiego okresu, poczawszy od fazy laramijskie;j.
Poszczegbdlne etapy rozwoju rzezby przeanalizowata ostatnio Turkowska
(2006a), uwzgledniajac najnowsze wyniki badan, zatem autor czuje si¢
zwolniony ze szczegdlowego referowania tych zagadnien. Przytoczone zo-
stang jednak te fakty, zwigzane z ksztalttowaniem podtoza podwarcianskiego,
ktore sg istotne dla zrozumienia warunkow rozwoju i przebiegu zlodowacenia
warty.

Zgodnie z koncepcja Turkowskiej (2006a) wspotczesna rzezba regionu
ksztaltowala si¢ w ciggu 30 etapo6w ewolucyjnych, a posrod nich etap warcianski
byt 23. z kolei. Zostat on podzielony na trzy fazy, z ktérych pierwsza obejmuje
transgresj¢ ladolodu, za§ dwie pozostate — okres deglacjacji. Waznos$¢ etapu
warcianskiego podnosi przede wszystkim fakt, Ze jest ostatnim okresem lodow-
cowym. Przed plejstocenem zaznaczylo si¢ osiem etapow, w czasie ktorych
w rozwoju rzezby najbardziej istotne znaczenie mialy ruchy tektoniczne, pro-
cesy erozyjno-denudacyjne i akumulacyjne. Zostaly woéwcezas uformowane
zasadnicze rysy morfologiczne regionu. Podzniej, w plejstocenie starszym
i srodkowym (etapy 9-22), na rzezb¢ miaty wpltyw poszczegdlne zlodowacenia
prewarcianskie. Zwraca uwage poligeneza powierzchni podwarcianskiej, jeszcze
bardziej zréznicowana niz w przypadku powierzchni podplejstocenskiej (Tur-
kowska, 2006a).

Podtoze osadow zlodowacenia warty w regionie t6dzkim tworza glownie
utwory nieskonsolidowane, o przeci¢tnej migzszosci kilkudziesieciu metrow,
lokalnie ponad 100 m, a maksymalnie okoto 300 m w rowie Kleszczowa. Wsrod
utworow podtoza tylko osady jury i kredy sg zlityfikowane, cho¢ z gleboko
zaznaczonym wplywem wietrzenia. W czasie glacjacji zwietrzeliny te podlegaty
erozji lodowcowej, podobnie jak nieskonsolidowane utwory plejstocenu.

Podtoze, na ktérym akumulowane byly glacigeniczne osady warty, two-
rzyly: a) osady przedplejstocenskie, b) osady plejstocenskie starsze od zlodowa-
cenia odry, ¢) osady zlodowacenia odry (glina lodowcowa, osady glacifluwialne
i glacilimniczne), oraz d) osady ocieplenia przedwarcianskiego.

Osady przedplejstocenskie, ktore podsciclajg utwory zlodowacenia warty, sa
wieku mezozoicznego (jura, kreda), neogenskiego oraz paleogenskiego. Utwory
mezozoiczne wystepuja w licznych miejscach, cho¢ zajmujg niewielkie obszary.
Sa najczesciej silnie zwietrzale, nawet do glebokosci kilkudziesigciu metrow.
Czgs¢ z tych utwordw tworzy niewielkie wychodnie, gtéwnie w brzeznej strefie
zasiggu ladolodu warty. Z tych miejsc cienkie osady warcianskie zostaty
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usunigte, nie mozna takze wykluczy¢, ze w czasie zlodowacenia stanowily one
nunataki. Wychodnie utworéw przedplejstocenskich grupuja si¢ na bliskim
zapleczu zasiegu maksymalnego ladolodu warty w pasie 10—15 km (rys. 30),
a w glebi lobu potudniowowielkopolskiego w inwersyjnie uksztaltowanej,
osiowej partii niecki 16dzkiej i na jej pograniczu z monokling przedsudecka,
np. na terenie zrebu brzykowskiego (Krzeminski i Bezkowska, 1987; Szmidt,
2007; fot. 1). Istniejg takze liczne miejsca w regionie 1ddzkim, gdzie osady
warcianskie lezg bezposrednio na podlozu mezozoicznym, m.in. na pograniczu
Wysoczyzny Laskiej i Wzniesien Lodzkich (Wasiak, 1979). Byly to zwykle
strefy intensywnej erozji glacjalnej i glacifluwialnej, gdyz lokalnie w glinie
warcianskiej wystepuja znacznie wicksze koncentracje materialu podioza
lokalnego niz w glinie odrzanskiej (Czubla, 2001).
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Rys. 30. Zasigg maksymalny ladolodu warty na tle rozmieszczenia wychodni mezozoiku
w regionie t6dzkim
1 —trias, 2 — jura, 3 — kreda, 4 — zasi¢g zlodowacenia warty; obszary wychodni wedhug
Szmidta (2007)

Osady mezozoiczne tworza pod osadami warcianskimi kopalne formy pod-
toza roznego ksztattu: ptaskowyze i ptaskowzgorza (Réwnina Piotrkowska),
pagéry ostancowe 1 kuesty (okolice Belchatowa, Inowlodza i Gapinina),
zaglebienia krasowe i tektoniczno-krasowe (okolice Zalecza) oraz doliny (na
liniach dzisiejszych dolin Warty, Strugi, Luboczanki i in.).

Zawartos¢ okruchow podloza mezozoicznego we frakcji zwirowej w osa-
dach warcianskich roéznych facji jest zmienna, od kilku do 90%. Wedlug
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obliczen Czubli (2001), ktory analizowat sktad petrograficzny frakcji szkieleto-
wej glin warty w regionie t6dzkim, zawarto$¢ ta na terenie kopalni w Betchato-
wie wynosi §rednio okoto 21%, za$ uwgledniajac krzemienie — przekracza 30%.
Jest znacznie wigksza niz w glinie odry ($rednio ok. 9%), co autor 6w wigze ze
znaczng skalg procesow degradacyjnych w czasie ocieplenia przedwarcianskie-
go. Z kolei wedtug obliczen Lisickiego (2003), ktore przeprowadzit dla zasiggu
warty w dorzeczu Wisty, udziat skat miejscowych w glinie z reguty nie przekra-
cza 10%. Z obserwacji autora wynika jednakze, ze w poblizu wychodni i na
obszarach plytko zalegajacego podtoza ich zawartos¢ w osadach glacifluwial-
nych czesto przekracza 50%, a niekiedy dochodzi do 90%. Nagromadzenie
okruchéw miejscowego podtoza rzedu 80-90% stwierdzano przede wszystkim
w gruboklastycznych osadach glacifluwialnych wypemiajacych tunele subgla-
cjalne i inglacjalne, a niekiedy takze koryta supraglacjalne (fot. 2).

Sg takze powierzchnie kontaktu osadow warcianskich z osadami paleogenu
i neogenu, spotykane najczesciej w strukturach zaburzen glacitektonicznych
(fot. 3). Mozna rowniez zaobserwowac materiat pochodzacy z takiego podtoza
w osadach zlodowacenia warty w postaci porwakow (kier) lub wigkszej kon-
centracji charakterystycznych okruchow, np. lignitow neogenskich. Materiat
wyerodowany z podplejstocenskiego podloza wystepuje w osadach warty
w znacznej koncentracji w poblizu miejsc jego egzaracji, w odlegtosci od nich
rzedu kilkuset metrow — kilku kilometrow. Swiadczy to o bliskim nastgpstwie
procesow erozyjnych i akumulacyjnych. Stwierdzali to takze Krzeminski (1974)
i Ziomek (1992b).

Osady plejstocenskie starsze od zlodowacenia odry to gltéwnie gliny lo-
dowcowe i osady wodnolodowcowe. Sa do$¢ trudne do wyspecyfikowania,
w szczegblnosci do odréznienia od osadéw zlodowacenia odry. Liczne takie
kontakty osadow warty przedstawiane sg na przekrojach do arkuszy i objasnien
SMGP. Przyktady podaja m.in. Balinska-Wuttke (1960) z okolic Rawy Mazo-
wieckiej i Turkowska (2006a) z doliny Wolborki. Pozycja stratygraficzna wielu
formacji zaliczanych do jednostek starszych od pietra odry moze jednak podle-
gaé rewizji i przesunigciom.

Osady zlodowacenia odry sg najczesciej spotykanym podlozem utwordw
warty. Jest to gtownie glina lodowcowa o miazszosci przecietnie wigkszej od
migzszosci gliny warcianskiej oraz osady wodnolodowcowe rdéznych facji.
Z przedstawionej w rozdziale 2. charakterystyki gliny odrzanskiej wynika, ze
jest to osad plejstocenski o najwigkszej ciggtosci w calym profilu plejstocenu.
Nie oznacza to, ze 1adoldéd warty na przewazajacej czesci analizowanego terenu
poruszat si¢ bezposrednio po stropie gliny odrzanskiej. Oddzielony byt od niej
w wielu miejscach osadami glacifluwialnymi i zastoiskowymi, ktoére tworzyty
si¢ W czasie jego transgresji, oraz — prawdopodobnie w mniejszym stopniu —
osadami z recesji zlodowacenia odry.
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Osady ocieplenia przedwarcianskiego najczeéciej wystepuja pod postacia
poziomu glazowo-zwirowego, ktory jest rozwinigty na glinie zlodowacenia
odry. Liczne przyktady tego bruku rezydualnego i rozcig¢ osaddéw odrzanskich
opisano zaréwno z regionu tédzkiego (Ruszczynska-Szenajch, 1966b; Klatkowa,
1972a, 1987a; Bezkowska, 1993), jak i terenow sasiednich (Baraniecka, 1980a;
Sarnacka, 1990; Roman, 2003).

Najlepiej z tego okresu poznano osady rzeczne i jeziorne. Na RoOwninie
Piotrkowskiej i Wysoczyznie Rawskiej Ruszczynska-Szenajch juz w latach 60.
ubieglego stulecia opisata akumulacje rzeczng i zastoiskows, przechodzaca
niekiedy w lessowa (Ruszczynska, 1961b; Ruszczynska-Szenajch, 1966a, b).
Z Wysoczyzny Belchatowskiej najwigcej stanowisk z osadami rzecznymi
1 jeziornymi opracowano w kopalni Betchatow. Z jej odstoni¢¢ znana jest przede
wszystkim formacja Chojny, opisana w rozdziale 2., rozgraniczajaca utwory
pieter odry i warty.

Liczne §lady ocieplenia przedwarcianskiego rozpoznano na Wysoczyznie
Laskiej i w Kotlinie Szczercowskiej. Na Wysoczyznie Laskiej we Wronowicach
i Poleszynie osady jeziorne w postaci piaskéw 1 mutkow o znacznej zawarto$ci
weglanoéw 1 materiatu organicznego znalazta Klatkowa (1988). Takze w profi-
lach trzech wiercen: w Wandzinie, Dobruchowie i w Przatowie osady rzeczne
i zbiornikowe z tego okresu zidentyfikowat Balinski (1992a, b). Z kolei
w okolicach Zdunskiej Woli Bezkowska (1993) udokumentowata osady fluwial-
ne i jeziorne, ktore przypisuje ociepleniu prewarcianskiemu mimo wyniku
datowania TL: 233 + 34 ka. Roéwniez w okolicach Parzeczewa Dutkiewicz
(1992a) znalazt osady jeziorne tego ocieplenia o migzszo$ci 2-5 m, ktore
wypelniajg nieckowate obnizenia w glinie odrzanskiej, zwykle znajdujac si¢ pod
przykryciem utworéw wodnolodowcowych wieku warty. Z okolic Widawy
i Konopnicy opisano takze osady rzeczne, wypetniajgce kopalne doliny, wyciete
w osadach zlodowacenia odry (Krzeminski i Bezkowska, 1986, 1987). Utwory
te wymienia rowniez Pietruszewski (1992) w opisie osuwiska w dolinie Warty
pod Konopnica.

Na Wysoczyznie Ztoczewskiej Balinski (1997, 1999) przypisal temu ocie-
pleniu muiki i piaski jeziorne oraz torfy i lignity. Jednakze brak dokladnych
analiz, np. palinologicznych, nie daje podstaw do jednoznacznego zakwalifiko-
wania tych utworéw i zdefiniowania rangi ocieplenia. Na tym obszarze Balinski
(1997) obliczyl, ze zasieg erozji rzecznej, ktora rozcigla w tym czasie gliny
zlodowacenia odry, sigga 16 m. Wypekienie tych dolin tworza osady rzeczne,
w gornej czesci przechodzace w osady zastoiskowe z transgresji ladolodu warty.

Manikowska (1966) udokumentowala $lady proceséw glebotworczych
z tego okresu w Lodzi i w jej okolicach: w Bedoniu, Zielonej Gorze i Hulance.
Wszystkie odkryte gleby zachowatly si¢ w stropowej cze¢$ci gliny odrzanskie;j.
Wykazuja one cechy charakterystyczne gleb pseudoglejowych.
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4.4. Akumulacja proglacjalna i ekstraglacjalna

Na przedpolu transgredujacego ladolodu warcianskiego zachodzita ekstra-
glacjalna akumulacja rzeczna i eoliczna, najlepiej poznana w rowie Kleszczowa
w postaci serii Chojny. Stopniowo zroéznicowane wiekowo i litologicznie
przedpole ladolodu warty zostato wyscielone osadami proglacjalnymi w postaci
migzszych osadow sandrowych i zastoiskowych. Precyzyjne udokumentowanie
zasiegu 1 migzszosci tych osadow jest do$¢ trudne glownie z powodu malej
liczby ich odstoni¢é¢, ograniczonej liczby doktadnie opracowanych wiercen oraz
trudnosci z oddzieleniem osadow rzecznych ekstraglacjalnych od glacifluwial-
nych. Mimo to obecny stan wiedzy o tych osadach pozwala sadzi¢, ze utwory
z etapu transgresji ladolodu przewazaja powierzchniowo nad pozostalymi
osadami podscielajgcymi warcianska gling lodowcows. Wsrdd nich dominuja
piaszczysto-zwirowe utwory glacifluwialne typu sandrowego. Zwykle leza
ptasko, zajmujac znaczng cze$¢ kubatury wysoczyzn, a niekiedy wypeniaja
rozcigcia erozyjne (doliny kopalne) seriami o migzszosci od kilku do ponad
30 m. W wielu dolinach tworza wychodnie, zwykle powyzej terasy vistulian-
skiej. Utwory te na mapach SMGP oznaczane s3 czgsto jako piaski wodnolo-
dowcowe dolne (por. Krzeminski i Bezkowska, 1987; Klatkowa, 1988; Trzmiel,
1990; Nowacki, 1992, 1993). Zwykle zajmuja pozycj¢ migdzy glinami zlodowa-
cenia odry i warty. Za powigzaniem ze zlodowaceniem warty przemawia czeste
ich podscielenie brukiem erozyjnym, zwykle potozonym w stropie starszej gliny.
Typowg ich cechg jest wigkszy udziat liczby ziaren eolizowanych w stosunku do
pozniejszych utworéw warcianskich, np. piaskéw glacifluwialnych w kemach.
Zauwazono to juz wezesniej w serii Chojny (Gozdzik, 1992, 2001).

Osady proglacjalne opisano z licznych miejsc regionu todzkiego, czesciej
z wiercen niz z odstonigé. W czgsci zachodniej regionu szeroko rozpos$cierajg si¢
zar6wno w wewnetrznej czesci lobu potudniowowielkopolskiego, jak i na jego
obrzezeniu. Znaczne ich rozprzestrzenienie odnotowano na Wysoczyznie
Betchatowskiej i na obszarze przyleglym do niej od potludnia i wschodu.
Baraniecka (1971b) stwierdzita ich wychodnie na stokach dolin Widawki,
Rakowki 1 Kraséwki oraz w licznych wierceniach w rejonie rowu Kleszczowa.
Osiagaja tam migzszo$¢ 5—15 m, a wyjatkowo koto Kolonii Luszczanowickiej —
do 40 m. Wystepuja takze w odstoni¢ciach kopalni Belchatow, w Piekarach koto
Betchatowa (rys. 31), w Karlinie koto Piotrkowa Trybunalskiego oraz kilku
innych stanowiskach w opisywanym regionie.

Na Wysoczyznie Laskiej i w Kotlinie Szczercowskiej wystepuja w postaci
ciaglej serii piaskow o réznej granulacji, o migzszosci od kilku do dwudziestu
kilku metréw, miejscami na osadach jeziornych ocieplenia przedwarcianskiego
(Sarnacka, 1970; Klatkowa, 1987a, 1988; Krzeminski i Bezkowska, 1987;



120

Bezkowska, 1993). Rozpowszechnione s3 takze na zachod od doliny Warty, na
Wysoczyznie Ztoczewskiej (Balinski, 1997) oraz na Wysoczyznie Tureckiej,
gdzie w dolinie Teleszyny osiagaja 20 m (Klatkowa i Zatoba, 1992). Nowacki
(1992), Turkowska (1992) oraz Turkowska i Wieczorkowska (1994, 1999)
opisali je z polocnej czesci Wysoczyzny Belchatowskiej oraz z przylegtle;j,
ponocno-wschodniej czesci Rowniny Piotrkowskiej. Wystepuja tam na rozle-
gltym obszarze poza wigkszymi dolinami i strefami spigtrzen, w seriach piasz-
czysto-zwirowych osiagajac od 5 do 30 m. Niekiedy tworza wychodnie na
stokach dolin, np. dolinie Wolborki w Cieniawach, Gutkowie 1 Bogustawicach
oraz w okolicach Golygowa i Moszczenicy. Jak wynika z przekroju opracowa-
nego przez Turkowska (1992), miazszos¢ tej serii osiaga migedzy Wolborka
a Miazga w okolicach Dalkowa okoto 30 m.

o3

min. 10 m p.p.t

Rys. 31. Piekary koto Betchatowa. Fragment serii osadow sandrowych pod gling
lodowcowa warcianska

Osady te sg rowniez dobrze rozwinigte, cho¢ by¢ moze mniej regularnie,
w obrgbie Wzniesien Lodzkich. Tylko w zachodniej czesci tego mezoregionu,
w szczegblnosci w okolicach Zgierza, ich zasieg jest niewielki, a migzszos¢
mniejsza niz na pozostatym obszarze (od 2 do 13 m w Bialej i Piaskowicach)
(Klatkowa, 1993c). Jednakze w s$rodkowej czgsci Wzniesien Lodzkich i na
przyleglym obszarze Rowniny towicko-Blonskiej wystepuja bardziej po-
wszechnie, osiggajac $rednig migzszos¢ 5—-10 m, a lokalnie nawet do 40 m
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(Wola Btedowa). Sa to gltownie piaski $rednioziarniste i gruboziarniste z do-
mieszka zwirow. Wypehniajg m.in. kopalne wcigcia dolinne z interstadiatu pilicy
(Brzezinski, 1992). Liczne ich wychodnie znaleziono w dorzeczu gérnej Mrogi
(Trzmiel, 1993). Znaczne rozprzestrzenienie wykazuja we wschodniej czgsci
Rowniny Piotrkowskiej, gdzie osiagajg przecigtnie 10-20 m (Trzmiel, 1988,
1990; Nowacki, 1992; Turkowska, 1992; Rdzany, 1997a, 2004c, rys. 32).
Odstaniajg si¢ w strefach krawegdziowych Pilicy, Czarnej, Gaci, Licigzny 1 Krze-
mionki oraz na wysoczyznach (fot. 4). Tworza je piaski roznych frakcji oraz
piaski ze zwirem. Te rozlegle serie sandrowe przykryte sa najczesciej kilkume-
trowa warstwa gliny lodowcowej oraz vistulianskimi pokrywami piaszczystymi,
z nielicznymi wydmami o wysokosci kilku metrow. Piaski eoliczne z péznego
vistulianu w znacznej mierze maskuja faktyczny zasigg gliny lodowcowej, stad
poczatkowe rozpoznanie tego obszaru wskazywalo na istnienie sandru powsta-
tego w glgboko wecigtej zatoce interlobalnej migdzy lobami Widawki i Rawki,
pomiedzy Lodzig a Tomaszowem Mazowieckim (Rézycki, 1967, 1972; Klatko-
wa, 1972a, rys. 33). Byl on nazywany powszechnie sandrem tomaszowskim.
Poglad ten do$é mocno zakorzenit si¢ w literaturze. Ow sandr byt uznany za
rozlegla jednolita forme przez Klatkowa (1972a) i przedstawiony na mapach
i szkicach — jak si¢ p6zniej okazalo — w postaci nadmiernie zgeneralizowane;.
Obrazy te wzmocnily przekonanie o rozleglym sandrowym obszarze pomi¢dzy
lobami Widawki i Rawki. Nowsze badania ujawnily znacznie mniejszy zasi¢g
osadow typu sandrowego, a jednoczesnie wigksze rozprzestrzenienie gliny
lodowcowej warcianskiej miedzy Lodzig a doling Pilicy niz dawniej sagdzono
(Gozdzik, 1975; Trzmiel, 1988, 1990; Nowacki, 1992; Rdzany, 1997a).

Wystepuja tu osady sandrowe szeroko rozprzestrzestrzenione w czasie
transgresji ladolodu warty, by¢ moze cze$ciowo takze ekstraglacjalne utwory
rzeczne, w wigkszo$ci pod przykryciem gliny lodowcowej. Ich powierzchnia jest
tagodnie pochylona na potudnio-wschod ($rednio 0,5-1%o0). W czasie transgresji
ladoléd poruszat sie po ich wyréwnanej powierzchni bez wiekszych przeszkod,
docierajagc do doliny Pilicy w okolicach Tomaszowa Mazowieckiego i Spaty.
Autorowi nie sg znane zadne deformacje glacitektoniczne na potudnie od linii
Stotwiny — Regny, az po doling Pilicy. Trudno takze o nich wnioskowaé na
podstawie istniejacych wiercen. Zatem nalezy przyjaé, ze seria glacifluwialna
pod gling warty stanowi wlasciwy ,,sandr tomaszowski”, ktory jest sandrem lub
zespotem sandrow przekroczonym i obecnie forma prawie w catosci kopalna
(rys. 32).

Wydajna akumulacja osadow sandrowych w trakcie transgresji ladolodu
zachodzita rowniez w lobie Wisty na Wysoczyznie Rawskiej. Z obszaru na
poludnie i na potudnio-wschod od Biatej Rawskiej opisala je Ruszczynska-
-Szenajch (1966), za§ z okolic Grojca — Baraniecka (1980a). Akumulacje
sandréw poprzedzata depozycja itoéw lub mutkow warwowych w niewielkich,
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Rys. 33. Sandr tomaszowski na tle strefy brzeznej nasuniecia warcianskiego wedlug Klatkowe;j
(1972a), fragment mapy

1 — garby spietrzen glacitektonicznych, 2 — strefy silnych spigtrzen glacitektonicznych, 3 — kie-

runki biegu i upadu warstw, 4 — pagorki i wzgorza kemowe, 5 — powierzchnie zasypania glaci-

fluwialnego, 6 — system dolin marginalnych, 7 — odplyw marginalny wczesniejszy, 8 — odpltyw
marginalny p6zniejszy

izolowanych zbiornikach. Jest to niejako powtdrzenie kolejnosci procesow
z transgresji poprzedniego ladolodu. Baraniecka zwraca uwagg takze na znaczne
mozliwosci subglacjalnego przeptywu wod na tym obszarze. Analiza prze-
strzennego usytuowania opisywanych serii prowadzi do wniosku, ze odegraty
rolg wyrownujgca powierzchni¢ 1 tym samym, ulatwiajacg transgresje. Jest to
wiec warcianska ,,seria zasypania”, podobna do preodrzanskich. Powstawanie
podobnych osadow w czasie transgresji lub przed transgresja wydaje sie
powszechne takze i na innych obszarach.

Przeanalizowane na kilku stanowiskach regionu t6dzkiego osady akumulacji
proglacjalnej typu sandrowego charakteryzujg si¢ uziarnieniem piaszczysto-
-zwirowym, wysortowaniem zmiennym od bardzo stabego do umiarkowanego,
a w $wietle analiz morfoskopowych — znaczng ilosciag domieszek ziarn eolizo-
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wanych (> 40%). Strukturalnie sg to osady warstwowane poziomo, czgsto ze
znacznym udzialem warstwowan niskokatowych, lub osady masywne, a takze
warstwowane przekatnie plasko i rynnowo wskutek przeptywéw w srodowisku
korytowym (rys. 31). Cze$¢ tych osadow wykazuje zaburzenia i $lady inkorpo-
racji przez 16d lodowcowy, zwigzane z rozwojem warstwy deformacyjnej
i erozjg glacjalng (fot. 5).

Podobne osady wodnolodowcowe wystegpuja takze w innych regionach nizu.
Kopalne serie sandrowe wydaja si¢ by¢ w strukturze pokrywy plejstocenu czyms
powszechnym, cho¢ rzadko opisywanym w literaturze. Wykazywane sa na
licznych przekrojach geologicznych do arkuszy SMGP. Sa stosunkowo stabo
poznane ze wzgledu na wewnatrzwysoczyznowe potozenie, gdzie wigksze
odstonigcia nalezg do rzadkosci. W Wielkopolsce taki przyktad serii sandrowej
w Kaszczorze na Pojezierzu Stawskim stat si¢ obiektem wzorcowych opracowan
sedymentologicznych (Kasprzak, 2007d; Zielinski, 2007b). Osady tego typu
0 migzszosci do 40 m zostaly udokumentowane takze w Polsce pdinocno-
-wschodniej (Ber, 2000).

W wielu czesciach regionu todzkiego, na przedpolu transgredujacego lado-
lodu warty, funkcjonowaty liczne zbiorniki zastoiskowe (rys. 34-37; fot. 6).
Pierwsze ich opisy przedstawit juz Premik (1924). Baraniecka i Sarnacka (1971)
stwierdzity, ze osady zastoiskowe podscielaja najczesciej utwory glacifluwialne
(Wola Grzymalina, tekinsko, Bogumitowice), cho¢ moze by¢ takze utozenie
odwrotne (Baraniecka i in., 1978). Niekiedy wystgpowanie utwordéw zastoisko-
wych 1 glacifluwialnych wyklucza si¢ wzajemnie, przy czym brak osadow
zastoiskowych tlumaczy si¢ najczeséciej erozja wod roztopowych na bezposred-
nim przedpolu transgredujacego ladolodu.

Zbioriki powstawaty na przedpolu ladolodu dos$¢ systematycznie. Szcze-
g6lnie sprzyjajace warunki panowaty w lobie Widawki. W poétnocnej czesci
regionu powstato tzw. zastoisko sieradzkie, opisane przez Baranowskiego
1 Mankowskg (1979) oraz Zatobe (1997). Z okolic Lututowa i Ztoczewa na
Wysoczyznie Ztoczewskiej Balinski (1997, 1999) opisal osady zastoiskowe
w postaci mutkow, piaskow i itéw, o migzszosci od 0,3 do 20 m, osadzone row-
niez w czasie transgresji. Liczne zastoiska powstaly na terenie Wysoczyzny Las-
kiej i Kotliny Szczercowskiej. Ich osady znajduja si¢ w obnizeniach powierzchni
postodrzanskiej, czesto pod przykryciem piaskow glacifluwialnych lub bezpo-
srednio gliny warcianskiej. Przykltadem sa mutki o niewielkiej miazszosci —
1-2 m, cho¢ znacznej rozcigglosci, wystepujace w potnocnej czesci Wysoczyzny
Laskiej w rejonie Parzeczewa (Dutkiewicz, 1992a). Takze Wasiak (1979)
stwierdzil osady zastoiskowe na tym obszarze, gtownie w okolicach Ozorkowa.
Balinski (1992a) piaski i mutki zastoiskowe akumulowane w czasie transgresji
opisat z okolic Wysieradza i Dobruchowa. Ich oznaczenia wiekowe (232, 237



125

© Piekary

daslmsko karolowskie

SWidawka
©opalnia Beichatow
Q) zastoisko szpinaloyskie

Brzeznica Nowa

Rys. 34. Wystepowanie utwordéw zastoiskowych z okresu transgresji ladolodu warty w regionie
todzkim (zestawiono glownie na podstawie danych SMGP, wiercen archiwalnych i materiatow
wlasnych)

1 — osady zastoiskowe z okresu transgresji ladolodu, 2 — strefy sprzyjajace szybkiemu przemiesz-
czaniu si¢ lodu w czasie transgresji ze wzgledu na wystgpowanie zbiornikéw zastoiskowych
i morfologie podtoza

i 203 ka) moga by¢ jednak podwazane, tym bardziej, ze utwory te nie s3
przykryte gling lodowcowa. Mulki zastoiskowe rozpoczynajace kompleks
osadow warty sa dos¢ rozprzestrzenione na potudnio-wschod i pdéinoco-zachod
od Pabianic. Osiagaja kilkanascie metréw, wypetiajac wyrazne obnizenia
w powierzchni postodrzanskiej. Sa przykryte gling warcianska i osadami
vistulianu. Ta sytuacja powtarza si¢ w wielu miejscach regionu, zwlaszcza
w okolicach Zdunskiej Woli (Klatkowa, 1987a, 1988; Bezkowska, 1993).
W kierunku potudniowym w obregbie Kotliny Szczercowskiej i czgSciowo na
Wysoczyznie Betchatowskiej warunki do akumulacji osadéw zastoiskowych
byly jeszcze lepsze. Powstawaniu zastoisk sprzyjato w duzym stopniu nachyle-
nie powierzchni prewarcianskiej, gtownie na potnoc i pétnoco-zachod, a takze
istnienie rozlegtych form kotlinowatych. Zbiorniki te zostaty zrekonstruowane
przez Sarnacka (1970) oraz Baraniecka i Sarnacka (1971), ktore powigzaty
powszechne tam serie zastoiskowe z transgresja ladolodu warcianskiego.
Wedhug tych autorek w potudniowej, brzeznej czesci lobu Widawki ladolod
poruszat si¢ w kierunku linii maksymalnego zasiegu na potudnio-wschod po
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wyraznym przeciwstoku. Podnosito to stromo$¢ czota lagdolodu. Wysoki profil
brzeznej cze¢sci ladolodu w konsekwencji umozliwial skuteczny odptyw wod
roztopowych i wynoszenie materialu z lodu poza ladolod. Na przedpolu,
w miar¢ przyblizania si¢ czota ladolodu, stopniowo akumulacja fluwialna
zmieniala si¢ na glacifluwialna, ta za§ — na glacilimniczng. Kolejno powstawaty
zastoiska: widawskie (najwicksze), karolowskie i szpinalowskie (rys. 35).

Befchatow

Radomsko

|~|1 I\J‘lzl |3 0 10 km

Rys. 35. Zastoiska z czasu transgresji ladolodu warty w lobie Widawki wedlug Baranieckiej
i Sarnackiej (1971)
1 — zasigg maksymalny lobu Widawki wedlug Baranieckiej i Sarnackiej (1971), 2 — linie
postojowe rozwoju ladolodu zwigzane z powstawaniem zastoisk, 3 — zastoiska

Powigzanie osaddéw zastoiska widawskiego z transgresja ladolodu warty
potwierdzili Balinski i Gawlik (1986). Osady zastoiskowe w okolicach Widawy,
Miesciska i Swierczowa badali szczegétowo takze Krzeminski i Bezkowska
(1987). Stwierdzono nieciaglos¢ ich wystepowania oraz liczne wychodnie na
powierzchni terenu. Utwory zastoiskowe osiggajg tam do kilkunastu metrow
migzszosci, wypelniajac zaglebienia gliny odrzanskiej. Miejscami pokryte sa
dos$¢ cienkg (1-1,5-metrowg) warstwa gliny warcianskiej, co potwierdza ich
transgresywny charakter. Sg to ily, mutki i piaski, z reguty drobnolaminowane,
z duza iloscia weglanu wapnia. Na poétnoc od zasiggu zastoiska widawskiego,
okreslonego przez Baraniecka i Sarnacka (1971), wystepuja podobne osady
zbiornikowe, m.in. w Rudzie, Zawadach i Chrustach (Miziotek, 1988).

W obszarze zastoiska karolowskiego migzszos¢ osadow zbiornikowych wy-
nosi — wedlug Baranieckiej (1971b) — przecigtnie 15-20 m. W jednej czesci
zastoiska, w okolicach Folwarku i Aleksandrowa, zwigksza si¢ do okoto 70 m,
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co moze wskazywac, zdaniem Baranieckiej i Sarnackiej (1971), na odnowienie
si¢ w czasie transgresji szybkich ruchdw obnizajacych, ktore zostaty zarejestro-
wane wczesniej] w czasie interglacjalu mazowieckiego. Ruchy te zanikly pod
koniec sedymentacji tych osadéw, a pozniej juz nie odnotowano ich sladow. Po
uruchomieniu kopalni Betchatoéw miazsze osady zastoiskowe z etapu transgresji
zostaly szczegotowo opisane jako ,,poziom III zastoiskowy” (Hatuszczak, 1982).
Przeanalizowano je zaréwno pod katem typdéw sedymentacji, jak i wystepuja-
cych w nich deformacji. Osady te, podobnie jak utwory zbiornikowe z innych
picter plejstocenu, wykazujg tam przeci¢tnie znacznie wigkszg migzszos¢ niz
poza rowem tektonicznym.

W brzeznej strefie zasiggu warty w okolicach Brzeznicy Nowej znaleziono
slady wielu drobnych, izolowanych zastoisk w postaci mutkow i piaskow pyla-
stych o migzszo$ci kilku metrow, w jednym przypadku — 16,5 m, ktore tworzyty
si¢ w czasie transgresji ladolodu w strefie czota w czasie maksymalnego zasiegu
(Skompski, 1971Db).

Osady niewielkiego zbiornika, wystgpujace w obnizeniu powierzchni san-
drowej z czasu transgresji, autor napotkal takze w odstonigciu w Piekarach
koto Befchatowa. Sa to masywne piaski z mutkami i mulki ilaste S$cigte
erozyjnie przez gling lodowcowa i piaski glacifluwialne z okresu deglacjacji
(rys. 36). Masywny charakter utworow moze wynika¢ z resuspensji osadow
dennych wywotanej przez gwaltowne zafalowania (icebergi lub gruntujace czoto
ladolodu).

Szczegolnie rozlegte zbiorniki powstaty we wschodniej czesci lobu Widaw-
ki, na pograniczu z lobem potudniowomazowieckim. Ich uformowaniu si¢
sprzyjata nie tylko lokalna morfologia, lecz takze interlobalny charakter trans-
gredujacego czola ladolodu. Dwa duze kopalne zbiorniki zastoiskowe o po-
wierzchni kilkudziesieciu kilometrow kwadratowych, jeden potozony mig¢dzy
Pabianicami a Guzowem oraz drugi mi¢dzy Grz¢dami, Tuszynem a Dalkowem,
opisala Wieczorkowska (1992). Miazszos¢ osadow zastoiskowych dochodzi
nawet do 50 m, co wynika, zdaniem autorki, z ich glacitektonicznego spigtrze-
nia. Zbiorniki zastoiskowe funkcjonowaty takze na potnoc i zachdd od Pabianic,
W obszarze wystepowania walu glacitektonicznego Kudrowice-Petrykozy i na
jego péinocnym zapleczu. Ich osady biorg udziat w strukturach deformacyjnych
tzw. glacitektonopary (Wieczorkowska, 1984; Klatkowa, 1996).

W zasiggu lobu poludniowomazowieckiego osady zastoiskowe maja mniej-
sze rozprzestrzenienie. Analizowal je Miziotek (1988) na kilku stanowiskach na
terenie Wzniesien Lodzkich. Wedtlug Klatkowej (1993c) tworzyly si¢ one
w zachodniej czgsci Wzniesien Lodzkich w okolicy Besiekierza na pdinoc
od Zgierza, w nielicznych miejscach w matych (do 300 m $rednicy) i ptytkich
(2-3 m) zbiornikach. Osady zastoiskowe znaleziono takze we wschodniej czgsci
Rowniny Piotrkowskiej. Nowacki (1992) opisal mutki zastoiskowe z okolic



128

w ot

ED

tur3 pod (w4s ‘ws,) o3aupeloej3oid exiuiolqz o3opew
ApesQ ‘eysmojeydjoqg BUZAZOOSAA\ ‘AIedord 9¢ "SAY

‘ ...
R

(w8 |
.
|
o
L
,L
-

B3 — ¢

‘urermnpjoe[3 ‘wonmz oz wyseld — ‘@M00MOPO]
eul[d — ¢ ‘omoysiojsez yuwt 1 yserd — g ‘dAseu — |
bysuerorem tur 3 pod yoAmoynuw-03sAzozserd mopeso

oloewIojo “eNZPEIAIS BUIPOY ‘MONIBIPAIS L€ ‘SAY L

wsd]
o«

rwurermngyroe[3 rweyserd 1 (w(q) eysyerorem

Ee



129

Ujazdu, za$ Trzmiel (1990) podobne utwory w Luboszewach i Henrykowie koto
Lubochni. Utwory zastoiskowe tego wieku znane sg takze z okolic Chociwa na
potudnie od Rawy Mazowieckiej (Rdzany, 1997a). Wcze$niej byly one obiecktem
badan litologicznych Miziotka (1988), ktéry wiazal je z recesja ladolodu odry. Ity
te przykrywa nieciggla warstwa gliny warcianskiej o migzszosci do 3 m, z wy-
raznymi $ladami inkorporacji ité6w w czesci spagowej (fot. 6). Na Wysoczyznie
Rawskiej w rejonie Grojca osady zastoiskowe badata Baraniecka (1980a), ktora
wykazala istnienie licznych soczewek tych utworow. Sa to gtownie ity, piaski lub
mulki, zwykle o strukturze warwowej. Powstawaty w niewielkich zbiornikach na
nieréwnej powierzchni stropowej gliny odrzanskiej. Od gliny, ktora je przykrywa,
czesto sa oddzielone cienkimi osadami sandrowymi. Autorka przypuszcza, ze
moga mie¢ czeSciowo charakter subglacjalny.

Charakterystyczna jest fragmentaryczno$¢ gliny lodowcowej, pokrywajacej
osady zastoiskowe. Takie sytuacje autor stwierdzil m.in. w Piekarach koto
Betchatowa (rys. 36), w Siedlatkowie (rys. 37), Duchowiznie, Podlasiu
i Chociwiu koto Rawy Mazowieckiej. Prawidlowo$¢ t¢ zauwazono takze
w wielu innych miejscach (Krzeminski i Bezkowska, 1987; Wieczorkowska
i Turkowska, 1994). W Piekarach brak gliny na cze¢$ci osadow zbiornika wynika
z rozmycia wodami roztopowymi akumulujacymi niewielka pokrywe glaciflu-
wialng w czasie deglacjacji.

Mozna przypuszczaé, ze sytuacja sprzyjajaca stabej depozycji lub jej brako-
wi mogto by¢ takze zamarznigcie zbiornikow. W takiej sytuacji niski opor tarcia
1 szybki §lizg denny nie sprzyjal akumulacji materiatu bazalnego ladolodu. Spag
ladolodu nie zawsze byl przymarznigty do podioza, gdyz jest wiele przyktadow
zaburzen ciaglych na kontakcie osadow podloza i gliny, wykluczajacych
przemarznigcie. Czesto takze nie zachodzi wydajna akumulacja gliny na stoku
dystalnym. W takich miejscach glina moze si¢ osadza¢ w postaci izolowanych
ptatow, czego przyklady zostaly opisane zar6wno z obszaréw wspoiczesnych
zlodowacen, jak i z Polski, m.in. przez Pasierbskiego (1984) oraz Molewskiego
(1999) ze stoku dystalnego wzgoérza morenowego w Chelmcach.

Nalezy zauwazy¢, ze powstawanie osadow zastoiskowych w czasie nasuwa-
nia si¢ ladolodu warty bylo podobne do sytuacji z okresu transgresji ladolodu
odry; rowniez glina tego wieku jest podscielona w zblizony sposob. Analogia
jest takze wystepowanie kilkumetrowej serii wodnolodowcowej miedzy utwo-
rami zastoiskowymi a gling.

Analiza zasi¢gdw zastoisk pozwala wysnu¢ wniosek o ich zwigzku z morfo-
logia terenu. Wyjatkowo dogodnymi formami byty doliny oraz wszelkie obni-
zenia kotlinowate, szczeg6lnie dobrze ,,zamknig¢te” morfologicznie od strony
potudniowe;j. Na takie przyktady wskazuje si¢ od dawna (Premik, 1924).

Znaczna liczba zbiornikéw zastoiskowych z czasu transgresji jest cecha ty-
powa dla regionu todzkiego, cho¢ udokumentowane zostaly takze i na innych
obszarach; np. o piaskach, mutkach i itach zastoiskowych podscielajacych
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najstarszg gling zlodowacenia warty na Pojezierzu Suwalskim wspomina Ber
(2000). Mojski (2005) podkresla, ze dos¢ czgsto w czasie transgresji powstawaty
zbiorniki zastoiskowe z itami wstegowymi w warunkach peryglacjalnych lub
z akumulacja piaskdéw, co znamionowato blisko$¢ ladolodu. Powszechne byly na
Nizinie Srodkowomazowieckiej.

Znaczna powierzchnia zastoisk sprzyjata na pewno transgresji, szczego6lnie
w zasiggu lobu potudniowowielkopolskiego, i mogta mie¢ wplyw zar6wno na
zasigg poziomy, jak i pionowy podstawy czota ladolodu. Istnienie w podlozu
ladolodu osadéw zastoiskowych i zbiornikéw wodnych w znacznej mierze
wplywalo na szybkos$¢ poruszania si¢ lodu i wystapienie ewentualnych zjawisk
szarzowych. Uwaga ta dotyczy zarowno rozwoju ladolodu w fazie maksymalnej,
jak i faz pomaksymalnych.

Na przedpolu transgredujacego ladolodu warty osadzaty si¢ rowniez lessy.
Osady te koto Warki byly juz przed z gorg potwieczem obiektem zainteresowan
Karaszewskiego (1952). Sa to tzw. lessy podmorenowe, polozone w najwyzszej
pozycji serii transgresywnej. Osady te wystgpujace w wyzszych czeSciach
stokow doliny Pilicy byty przedmiotem badan Ruszczynskiej-Szenajch (Rusz-
czynska, 1961b; Ruszczynska-Szenajch, 1966a—c), ktora je udokumentowala
w okolicach Grotowic, Domaniewic, Gory, Pacewa i Warki. Autorka ta zauwa-
zyla, ze w trakcie nasuwania si¢ ladolodu warty, w strefie pomigdzy Nowym
Miastem a Warka, akumulacja materiatu pylowego typu lessowego byla syn-
chroniczna z akumulacjg serii rzeczno-zastoiskowych. Osadoéw lessowych nie
stwierdzono natomiast w brzeznej strefie zasiggu lobu potudniowowielkopol-
skiego, cho¢ wystepuja na stokach réznych czesci Watu Slaskiego. Moze to by¢
dodatkowym argumentem przemawiajacym za metasynchronicznoscig zasiggu
maksymalnego. Mozna sadzi¢ takze, ze te lessowe gorne partie osadow z okresu
anaglacjalnego warty odpowiadaja zapewne warunkom akumulacji piaskoéw
pokrywowych w stropie formacji Chojny w kopalni Betchatow (Gozdzik, 1992,
2001). By¢ moze lessy z fazy transgresji ladolodu warty powstaty w tym samym
czasie, co gorne lessy starsze, wystepujace na bardziej odlegltych obszarach
ekstraglacjalnych: na Wyzynie Lubelskiej, Wyzynie Matopolskiej, Ptaskowyzu
Glubezyckim 1 Pogorzu Karpackim (Maruszczak, 1985; Lindner, 1992b).

4.5. Procesy erozyjno-akumulacyjne i deformacyjne
pod ladolodem

Ladoldéd warty przemieszczal si¢ powszechnie po osadach glacjalnych z po-
przedniego nasunigcia. W wielu jednak przypadkach erodowal starsze osady,
w tym mezozoiczne. Znaczna objetos¢ osadow w szeroko rozumianej, brzeznej
czesci ladolodu, osadzonych zaré6wno w rynnach, jak i w obrebie wysoczyzn,
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a takze przed czolem, wskazuje na duze rozmiary wczesniejszej erozji lodow-
cowej. Erozja ta, jak wspomniano w rozdziale 4.1., zachodzita strefowo
w obszarach wododzialowych Skandynawii, byla za$ najbardziej efektywna
i rozprzestrzeniona na terenie dzisiejszego Baltyku i sgsiednich nizinach.
Niektore prawidtowosci jej rozwoju opisali Skinner i Porter (1987) oraz Marks
(1998).

Na obszarze pojezierzy i w regionie t6dzkim erozja glacjalna byta juz prze-
cietnie znacznie mniej wydajna. Nie wyklucza to lokalnych stref jej nasilania
sie, na co wskazuje niekiedy skokowy wzrost zawarto$ci materialu miejscowego
podtoza. Istnieje takze przekonanie, niemal stereotyp, o czytelnych sladach
egzaracji, ktore wystepuja w pasie sredniogérza Srodkowoeuropejskiego. Do
pogladéw tych odnidst si¢ Marks (1998), ktory podkreslit, ze lite skaty nie tyle
sprzyjaly tam erozji, co umozliwity zachowanie si¢ jej §ladow.

Ostatnio coraz czegsciej zwraca si¢ uwage na znaczenie proceséw erozyjnych
W pasie nizowym; uzyskaly one stosunkowo dobre naswietlenie w Polsce
potnocnej. Rozpoznano tam strefy intensywnej erozji, zwlaszcza na obszarach,
gdzie strumienie lodu wychodzily z wielkich mis egzaracyjnych potudniowego
Battyku. Dos$¢ glebokie rynny subglacjalne stwierdzono m.in. w Basenie
Bornholmskim. Mojski (2005) przypisat te formy kopalne ladolodom warcian-
skiemu lub/i odrzanskiemu. Zapis w osadach intensywnej erozji lobu Wisty
badat szczegdtowo Wysota (2002) oraz Wysota i Molewski (2007). Rowniez
Ber (2000) opisat na Pojezierzu Suwalskim transgresj¢ ladolodu wisty, ktora
mozna uzna¢ za bardzo dynamiczna, z licznymi efektami erozyjnymi. Ladolod
wkraczal tam jezorami wypustowymi w obnizenia dolinne, zaburzajac ich
krawedzie (glacitektonika krawedziowa), nastgpnie naptywal na powierzchnie
wysoczyzny (glacitektonika festonowa). Sladem sa potkoliste zarysy stref
krawedzi i stokow.

W regionie t6dzkim, w poréwnaniu z przybrzezna czgscia Battyku i z pasem
Polski poétnocnej, podtoze ladolodu warty bylo mniej urozmaicone. Jest zrozu-
miate, ze w strefie brzeznej zasiggu ladolod by¢ cienszy 1 w mniejszym stopniu
erodowal podtoze. Podstawowym $wiadectwem ogolnie umiarkowanej erozji
jest dos¢ powszechne zachowanie osadow nasunigcia odry, w szczegdlnosci
poza dolinami. Cigglos¢ warstwy gliny odrzanskiej, gtéwnie w obrebie platow
wysoczyznowych, podkreslana jest przez wielu autorow. Wskazuje to na
ograniczone na tych obszarach znaczenie silnej erozji (egzaracji) o powierzch-
niowym charakterze, na jej ptytki, ,naskorkowy” charakter. Nalezy jednak
pamigtaé, ze erozja miata miejsce gtownie w osadach obficie akumulowanych
proglacjalnie w trakcie transgresji, ktore w znacznym stopniu izolowaty Iadoléd
od powierzchni odrzanskiej. Na ograniczone zroznicowanie nat¢zenia erozji
wskazuja takze dos¢ umiarkowane roznice miazszosci gliny lodowcowej
warcianskie;j.
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Z pewnoscig erozja glacjalna i wodna, zwigzana z ladolodem warty i jego
wodami roztopowymi w czasie transgresji, nie osiagata wielkich rozmiarow,
zaznaczyla si¢ jednak do$¢ powszechnie. Osady odrzanskie zostaty czgsciowo
zerodowane, bardziej powierzchniowo niz linijnie, zatem tylko w nielicznych
miejscach cigglos¢ gliny odrzanskiej zostala przerwana, natomiast utwory
ocieplenia prewarcianskiego zostaly prawie kompletnie zniszczone, do czego
przyczynity si¢ takze procesy peryglacjalne na przedpolu nasuwajacego si¢
ladolodu warty, jeszcze przed akumulacja proglacjalna.

Z analizy osadow podscielajacych utwory warty wynika, ze transgredu-
jacy ladoléd rozcinat je w waskich strefach, tworzac rynnowe przeglebienia.
Inkorporacja materiatu starszych zlodowacen, zawierajacych gtownie detrytus
pochodzenia potnocnego, niewatpliwie zachodzita, cho¢ jest trudna do oceny.
Mozna stwierdzié¢, ze byta najaktywniejsza na liniach form dolinnych. Jest tam
zwykle zubozony i odmlodzony profil plejstocenu, dos¢ rzadko zachowaly si¢
tam np. gliny starsze od warcianskiej. Na analizowanym obszarze wystepuja
rozne przejawy morfologiczne erozyjnej dzialalnosci ladolodu warty, glownie
w zapisie kopalnym, niekiedy widoczne na powierzchni terenu. Do najwiek-
szych $ladow erozji naleza rynny erozyjne (glacjodepresje) o szerokosci od
kilkuset metréw do kilkunastu kilometrow i glebokosci kilkudziesigciu metrow.
Prady lodowe, silniej erodujgce podtoze, rozwijaty si¢ najlatwiej na liniach juz
istniejagcych obnizen prewarcianskich: dolin rzecznych lub kotlinowatych
obnizen réznej genezy (rys. 38, 39). W Polsce $rodkowej wielokrotnie suge-
stywnie porownywano obnizenia podlodowe do prowadnic utatwiajacych
transgresje (Rozycki, 1972; Krzeminski, 1974, 1997; Turkowska, 2006a).

Liczne obserwacje w regionie 10dzkim potwierdzaja poglad, ze w obrgbie
gtownych strumieni lodowych dochodzito do uaktywniania drugorzednych
pradow lodowych. O ich przeglebiajacej roli $§wiadczy rozcigcie starszych
osadow glacjalnych i innych utworéw wypetniajacych doliny. Powierzchnie
erozyjne, struktury deformacyjne i odlozona glina bazalna oraz inne osady
warcianskie dokumentuja takie kopalne formy. Doliny te ulegaly prawdopodob-
nie daleko idgcym przeksztatceniom rzezby wskutek nie tylko erozji glacjalnej,
lecz czesto takze glacifluwialnej. Krzeminski (1974, 1997) udowodnit, ze
podstawowe znaczenie w rozprzestrzenieniu ladolodu w czesci zachodniej
regionu mialy doliny Warty, Prosny i Widawki (rys. 38, 39). Podobne przyktady
kopalnych dolin zostaly zarejestrowane w dolinie Rawki przez autora (Rdzany,
1997a, c) i Kobojek (1997, 2000), za§ w dolinie Widawki przez Gozdzika (1980,
1986a — rys. 38B). W taki sposdb byly wykorzystywane takze liczne mniejsze
formy dolinne, zwlaszcza o przebiegu z NW na SE lub potudnikowym. Nawet
w niewielkiej dolinie Miazgi na pograniczu Mieleszek i Nowosolnej mozna
obserwowaé wysScielenie gling na mniejsza skale starszej formy dolinne;j
(Krzeminski, 1997). Autor przesledzit takze wspotksztaltne wyS$cielenie gling
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Rys. 38. Warcianska glina lodowcowa w przekrojach przez doliny w lobie potudniowowielkopol-
skim: A — w dolinie Warty wedhug Krzeminskiego (1974), B — w dolinie Widawki wedlug
Gozdzika (1986)

Jura gorna: 1 — wapienie; trzeciorzed, czwartorzed: 2 — piaski; zlodowacenie srodkowopolskie:
3 — ily, muiki, piaski, gliny, 4 — glina lodowcowa, 5 — piaski i mutki z materialem organicznym
w stropie, 6 — bruk, 7 — mutki i piaski z materialem organicznym, 8 — ity warwowe, 9 — piaski
i zwiry warstwowane, 10 — warcianskie gliny lodowcowe, 11 — Zwiry ablacyjne oraz piaski
i mutki, 12 — torfy; vistulian: 13 — mutki i piaski rzeczne z klinami mrozowymi, 14 — piaski

rzeczne, 15 — piaski i mutki; holocen: 16 — piaski i torfy teras zalewowych

warcianska matych, suchych dolin w obrgbie pétnocnych stokow doliny Pilicy,
jak réwniez samej doliny Pilicy (fot. 7). Podobne obserwacje suchych dolin
rozcinajacych zachodnig krawedz doliny Warty, biegnacych prostopadle do kie-
runku pradu lodowego doliny Warty, pozwolity stwierdzi¢ przerwy w poktadzie
gliny, w zasadzie cigglej na wysoczyznach.

Przetrwanie dolin i innych elementéw rzezby sprzed zlodowacenia potwier-
dza wielu autorow, badajacych inne obszary. Podobne cechy transgresji ladolodu
warty opisali Terpitowski i in. (2004) z lobu Bugu, gdzie wyksztalcil si¢ waski
strumien lodowy, wysuwajacy si¢ wzdhuz doliny Bugu. W czasie jego stagnacji
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na stoku doliny w Wajkowie powstal rozlegly stozek glacimarginalny (Terpi-
towski, 2000b). Znane sa takze podobne procesy zajmowania dolin rzecznych
przez jezory wypustowe na obrzezeniu Garbu Gielniowskiego i w innych
czgéciach obrzezenia Gor Swigtokrzyskich w czasie oscylacji ladolodu odry.
Istnieje tam zapis ,,duzej wrazliwosci” czota ladolodu na deniwelacje podioza
i wszelkie wahania klimatyczne (Lindner, 1970). W zasiggu najmlodszego
ladolodu Bartkowski (1960) prawidlowos¢ te udokumentowal na Wielkopolsce,
a Molewski (1999) — w rejonie rynny goplanskie;j.
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Rys. 39. Warcianska glina lodowcowa w przekrojach przez doliny w lobie potudniowomazowieckim:
A — w dolinie gornej Rawki wedlug Rdzanego (2004), B — w dolinie srodkowej Rawki
wedhug Kobojek (2006)

Jura $rodkowa: 1 — wapienie; trzeciorzed: 2 — piaski i muiki; trzeciorzed i plejstocen: 3 — rumosz
wapieni i otoczaki skandynawskie; zlodowacenie sanu: 4 — glina lodowcowa; zlodowacenie odry:
5 — piaski, ity 1 mulki, 6 — glina lodowcowa; zlodowacenie warty: 7 — ity, mulki i piaski zastoi-
skowe, 8 — glina lodowcowa, 9 — ity, 10 — piaski i mutki glacilimniczne, 11 — piaski i zwiry
glacifluwialne, miejscami diamiktony ablacyjne; vistulian: 12 — mutki i piaski; holocen:

13 — piaski i mutki z materiatem organicznym



135

Fakty te moga takze wskazywaé na do$¢ wydajng erozje roznej wielkosci
strumieni lodowych lub lodowcoéw wypustowych, ktére z pewnoscia poglebiaty
doliny i tworzyty nowe, podtuzne formy subglacjalne. Zachodzita takze redukcja
osadow starszych. Po fazie erozji z reguly nastepowala akumulacja gliny
glacjalnej o zréznicowanej migzszosci. Procesy te — erozja i akumulacja — nie
byly jednak ostro oddzielone czasowo. Z obserwacji struktur podioza wynika
bowiem, ze material erodowany w danym miejscu mogt by¢ po krotkim trans-
porcie odktadany w najblizszym sgsiedztwie. Ogo6lny bilans procesow ulegat
zmianie; najpierw, w pierwszej fazie transgresji dominowala erozja, poézniej —
akumulacja. Jakkolwiek najbardziej wydajna erozja odbywala si¢ na linii dolin
prewarcianskich, nie mozna wykluczy¢ takze przypadkow wyztobienia dolin de
novo. Poglad ten jest odmienny od przedstawionego przez Baraniecka (1980a),
ktora wiekszg egzaracje dostrzega na wyniesieniach podtoza niz w jego obnize-
niach.

Wedlug Drewry’ego (1986) oraz Marksa (1998) kopalne obnizenia sg do-
wodami egzaracji. Intensywniej doptywa tam ciepto geotermiczne i kumuluje sie
ciepto ze $lizgu dennego. Ogrzewa si¢ tam 16d bazalny, szybszy jest $lizg denny,
ale ma miejsce takze wigksza depozycja z wytapiania.

Znajomos¢ lokalizacji i zasiegu stref intensywnej erozji ladolodu warty nie
jest jeszcze w regionie 16dzkim zadowalajaca. Przypadek wystepowania petnego
wyscielenia gling obnizenia dolinnego, a jednoczesnie rynny glacjalnej, moze
oznaczaé, ze forma taka powstala wylacznie wskutek procesow glacjalnych
sensu stricto: erozji glacjalnej 1 akumulacji gliny lodowcowej. Za przyktady
moga stuzy¢ kopalna forma dolinna Widawki (rys. 38) i odcinki doliny Rawki
(rys. 39). Takie formy moga by¢ uznawane za rynny subglacjalne o genezie
glacjalnej (Niewiarowski, 1995).

W miejscach styku lodu lodowcowego z podtozem starszym dochodzito do
erozji skal jurajskich, kredowych lub kenozoiku przedplejstocenskiego. Spekta-
kularnymi przejawami tej erozji sa kry glacjalne. Wystepuja one jednak spora-
dycznie na tym obszarze, szczegdlnie posrod osadow warty, co jest wskaznikiem
umiarkowanej roli proceséw destrukcyjnych wielkiej skali. Udokumentowano
niewiele kier, przy czym nie zawsze mozna mie¢ pewnos¢ co do ich warcian-
skiego wieku. Wystepuja gtownie na obrzezach regionu todzkiego. Choé
roznego rodzaju porwaki do kilku metrow szeSciennych $rednicy sa czesto
spotykane w warstwie gliny warcianskiej, wielkie kry sa rzadkos$cia, szczegdlnie
w centralnej, wyzej wzniesionej czesci regionu. Wystepuja glownie kry
z osadow neogenu o migzszosci od kilku do okoto 20 m. Kry paleogenskie
i neogenskie znaleziono m.in. w okolicach Turku na Wysoczyznie Tureckiej
(Mankowska 1 Gogotek, 1988), na dwoch stanowiskach na Wysoczyznie
Ztoczewskiej (Balinski, 1999) oraz we wsi Kruszewek na Wysoczyznie Betcha-
towskiej (Baraniecka, 1980a).
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Sporadyczne wystgpowanie kier jest kolejnym argumentem przemawiaja-
cym za niskim profilem lagdolodu na potudnie od obnizenia tzw. pradoliny
warszawsko-berlinskiej nawet w czasie zaawansowanej transgresji. W obregbie
tej pokrywy nie byto juz dobrych warunkéw do transportowania wielkich kier
glacjalnych ani nie dochodzito do wielkoskalowej egzaracji.

Zawarto$¢ materialu wyerodowanego z migjscowego podioza informuje
o skutecznosci erozji glacjalnej i ulatwia okreslanie lokalnych kierunkéw
przemieszczania si¢ lodu lodowcowego. W warcianskiej glinie lodowcowe;j
i osadach glacifluwialnych na kilkunastu stanowiskach stwierdzono zwigkszona
koncentracje klastow materialu podtoza mezozoicznego. Ma to miejsce gltdwnie
na obszarach bliskich maksymalnego zasi¢gu ladolodu oraz na wyniesieniach
podloza, ktore rozdzielaty 16d sasiednich, konfluencyjnych pradéw lodowych
(rys. 30, fot. 9). W tzw. strefie dziatoszynskiej wedlug Krzeminskiego (1974,
1997) intensywna egzaracja obj¢ta w Bobrownikach, Dziatoszynie i w Niwi-
skach koto Pajeczna skaty s$rodkowojurajskie, natomiast w Gomunicach —
utwory gornokredowe. Dzigki powigzaniu prowingji petrograficznych udowod-
nit 6w autor indywidualno$¢ lobow Widawki, Warty i Prosny. Rowniez w lobie
potudniowomazowieckim wystepuje lokalnie koncentracja okruchow skat
podloza jurajskiego w brzeznej strefie zasiggu warty. Juz Rozycki i Lamparski
(1961) stwierdzili znaczng koncentracj¢ klastow podioza jurajskiego w watach
glacifluwialnych koto Domaszna, ktére wowczas zaliczano do moren czotowych
z recesji stadiatu radomki. W zwirach wystepuje tam nawet 50—70% okruchow
skat jurajskich. W formach koto Domaniewic nad Pilicg podobna koncentracje
stwierdzit Rozycki (1961). Takze Nalewajko (1982) podkreslal makroskopowy
wzrost ilosci okruchéw wapieni i margli gérnokredowych w glinie warcianskiej
w okolicach Lodzi. Wzrost ten zaznacza si¢ do kilku kilometrow od miejsc
inkorporacji, gtéwnie w najnizszych partiach gliny. Spostrzezenia te sa
w pewnej sprzeczno$ci z wynikami badan Lisickiego (2003), ktory uwaza, ze
ponad 10-procentowy udziat Zwiru skat lokalnych w glinach lodowcowych jest
charakterystyczny dla obszaru na potudnie od pasa wyzyn potudniowopolskich
lub dla glin starszych od interglacjalu mazowieckiego. By¢ moze dane te sa
usrednionymi wartosciami dla rozleglych terenéw z gltgboko potozonym stropem
podioza.

Na analizowanym obszarze nie spotyka si¢ glin zlodowacenia warty z tak
znaczaca zawartoscia klastow miejscowych, jaka wystepuje w glinach ladolodu
odry w strefie ich maksymalnego zasiegu na obrzezeniu Gor Swietokrzyskich.
Tam zawarto$¢ materiatu miejscowego osiaga 50-80% (Rozycki, 1967). Cho¢
udziat materiatu podtoza w glinach jest zwykle mniejszy, to i tutaj zaznacza si¢
on glownie w obregbie struktur tuneli subglacjalnych, inglacjalnych lub koryt
supraglacjalnych (fot. 2).
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Obecne wychodnie jury i kredy znajduja si¢ przewaznie w pozycjach wy-
kluczajacych ich pozostawanie poza ladolodem w postaci nunatakow. Takie
elewacje jury lub kredy sa zwykle powleczone w czg$ci zewnetrznej nieciggla
gling lub lezy ona warstwa o niewielkiej miazszosci. Istnialo jedynie prawdopo-
dobienstwo wystgpienia nunatakow w rejonie doliny Pilicy, po jej pdétnocnej
stronie, na wschod od Inowtodza. Jesli zostaly pokryte lodem, podlegaty zwykle
niewielkiej akumulacji, gtownie wodnolodowcowej. Osady glacjalne mogty
zosta¢ wkrotce po depozycji usunigte przez wody roztopowe. Takie sytuacje
mozna obserwowaé w poblizu krawedzi doliny Pilicy na wschdod od Rzeczycy
oraz na powierzchni watu, ktory tworzy w Kotlinie Szczercowskiej tzw. zrab
Brzykowa (fot. 1). Elewacje te byly prawdopodobnie w czasie trwania zlodowa-
cenia umiarkowanie niszczone, skoro przetrwatly, ale takze i mato intensywnie
nadbudowywane, okryte sa bowiem nieciggtymi warstwami osadow. W ,.cieniu”
tych elewacji obserwuje si¢ wyrazny wzrost udziatu skal podloza w zwirach
glacifluwialnych, lokalnie do znacznej przewagi nad materiatem poinocnym.
Zachodzita zatem na ich proksymalnie nachylonych stokach erozja, zar6wno
glacjalna, jak i glacifluwialna. Na ten fakt nie zwracano do tej pory wystarczaja-
cej uwagi, wskazujac gtdéwnie na silng egzaracj¢ i wzbogacanie glin w materiat
z podloza mezozoicznego.

Poszczegolne klasty materiatu jurajskiego lub kredowego w grubozwiro-
wych osadach glacifluwialnych wykazuja takze wzglednie dobry stopien
obrobki, zwlaszcza obtoczenie, mimo niewatpliwie krotkiego transportu.
Szczegodlnie wyraznie wida¢ to w kanatach supraglacjalnych i subglacjalnych
w Siedlatkowie (fot. 2) oraz w Laszczynie (oz Rylska) na Wysoczyznie Raw-
skiej. W pierwszym przypadku w poblizu wystepuja wychodnie kredy z tym
samym materiatem, pokryte grubg warstwa latwo erodowalnego rumoszu skat
wapiennych. Oznacza to, ze w czasie subglacjalnych przeplywow, m.in. zwigza-
nych z formowaniem 0z6w, erozja miejscowego podtoza w warunkach wysoko-
energetycznych przeptywow pod ci$nieniem hydrostatycznym mogta dostarczy¢
znacznie wigcej materiatu niz bardziej powierzchniowa i plytka erozja glacjalna
(fot. 8). Material ten zostal, mimo krotkiego transportu, poddany szybkiej
obrébce w postaci obtoczenia.

Zatem zaréwno prady lodowe, jak i wody subglacjalne formujace rynny,
erodowaly bezposrednio podiloze mezozoiczne. Istniaty przyklady ,.typowej”
egzaracji 1 detersji, jak rowniez erozji wod subglacjalnych w skatach litych
podioza. Procesy te mialy miejsce w ograniczonych strefach, zwykle stosunko-
wo waskich. Zaobserwowano liczne przejawy erozji glacjalnej i zwigzane z nia
deformacje podloza. Nalezg do nich: porwaki materiatu podloza i wkiadki
piaszczyste, kliny gliniaste, zebra gliniaste i inne undulacje spagu gliny, struktu-
ry rozwleczenia materialu podloza, faldy glacitektoniczne mate (np. 3 m
o wergencji potudniowej) oraz diapiry (struktury stupowe) piaszczyste w glinie
z materiatu podtoza.
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Porwaki materialu plejstocenskiego, w tym $wiezo zakumulowanych war-
cianskich osadow glacifluwialnych i glacilimnicznych, naleza do cze¢sto spoty-
kanych struktur w warstwie gliny warcianskiej (fot. 9). Maja od kilku decyme-
trow do kilkunastu metrow sze$ciennych objetosci. Sa znane w literaturze
i opisywane pod réznymi okresleniami, np. jako ciata piaszczyste lub pakiety
(Nalewajko, 1982; Stankowska i Stankowski, 1984). Cho¢ w wickszosci
przypadkow sg to struktury piaszczyste, to spotyka si¢ takze itowe, mutkowe,
zwirowe 1 inne. Sa one latwo lokalizowane w odstonigciach, jednak trudne do
rozpoznania w trakcie wiercen. Autor stwierdzit takze wystepowanie fragmen-
tow wypehnien tuneli inglacjalnych, ktére zostaty rozerwane lub zdeformowane
poprzez rozwleczenie w trakcie dalszego transportu lodu. Takie struktury
wystepuja m.in. w Siedlatkowie (fot. 9A), Chociwie koto Rawy Mazowieckiej
(fot. 9B) oraz w kopalni wegla brunatnego w Smulsku. Porwaki osadéw podtoza
wystepuja w postaci pakietéw osadu o strukturze masywnej, z dobrze zachowa-
ng niemal w calosci pierwotng strukturg deformacyjng lub w postaci ptatow
deformacyjnych.

Rozwleczone porwaki, wypehienia szlakow przeplywu glacifluwialnego lub
koncentracje luznych klastow podioza przechodza w poziomie gliny niekiedy
w rownoleglte nagromadzenia, nawet bruki. Podobnie jak przyktad opisany przez
Dreimanisa (1989) z Catfish Creek till mozna je uzna¢ za skutek kombinacji
proceséw akumulacyjnych typu lodgement i erozji glacjalnej (fot. 8).

Innym $ladem zapisu intensywnego inkorporowania materiatu piaszczystego
w obreb ladolodu sg rdznej wielkosSci tzw. kliny gliniaste, zwane takze klinami
poziomymi. Struktury takie opisat z Belchatowa Jaksa (1996, fot. 10). Znajduja
si¢ tam w lokalnej glacidepresji, w obrebie plejstocenskiego rowu Woli Grzyma-
liny. Z kolei dowody inkorporacji it6w autor napotkat w Chociwiu (fot. 6).
Struktury te uwazane sg, obok zeber gliniastych, za skutek procesu $cinania
w strefie transportu subglacjalnego. W Polsce znane byly z obszaru ostatniego
zlodowacenia. Olszewski (1974) opisat je jako kontakty ,,zalapan albo wnikania
lub weciskania”. W ich tle w glinie wystgpuje wyrazne spiaszczenie. Niekiedy
pozwalaja one doktadnie okresli¢ powierzchni¢ odktucia w osadach podscielajg-
cych gling. Z rynny Gopta opisali je Wisniewski i Molewski (1998) oraz
Molewski (1999). Wystepuja one takze w Wysokiej na potnoc od pradoliny
Noteci, gdzie zostaly opisane jako ,,mikrokliny” (Ratajczak, 2007c). W stanowi-
sku tym na przestrzeni 2-3 m wystepuja $lady inkorporacji itu pliocenskiego
z kry glacjalnej w postaci soczewek i bezladnych fragmentéw, co przypomina
struktury wleczeniowe (drag structure), znane z opisow Drewry’ego (1986) oraz
Kozarskiego i Kasprzaka (1992).

W spagu gliny spotykane sg czgsto niewielkie undulacje, ktore mogg by¢
interpretowane jako zebra gliniaste. Zebra te powstaja przez selektywng erozje
stropu osadow podtoza przez detrytus glacjalny w spagu ladolodu, stanowiac
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dobry wskaznik ruchu lodu (Ehlers i Stephan, 1979). Mozna je porownac¢ do
form typu moreny zlobkowej. Formy te wskazuja takze na rozmarznigte podtoze
lodowca (Larsen i in., 2006). W Polsce opisano je z kilku stanowisk, jednakze sa
to przypadki struktur kopalnych. Z analizowanego regionu znany jest opis
skutkow ztobienia rowkéw z Belchatowa, autorstwa Ruszczynskiej-Szenajch
(1998). W rejonie rynny Gopta formy te opracowali Wisniewski i Molewski
(1998) oraz Molewski (1999). Nieznane sg autorowi przypadki zachowania si¢
tych struktur na powierzchni terenu. Spotyka si¢ takze czg¢sto inne charaktery-
styczne undulacje spagu gliny, w tym struktury diapir6w piaszczystych, wnika-
jace w obreb gliny.

W spagu gliny warcianskiej napotkano takze struktury penetracyjne w po-
staci subhoryzontalnych ptaszczyzn i drobnych faldow ze $cinania. Sg one
podobne do elementow tzw. warstwy deformacyjnej, opisanych przez Rappola
(1987), Boultona i Hindmarscha (1987) oraz Van der Meera i in. (2003). Mozna
sadzi¢, ze struktury te sa w znacznej mierze odpowiednikiem strefy glacimyloni-
tyzacji w ujeciu Kozarskiego i Kasprzaka (1992). W Polsce znane sg z opraco-
wan stref marginalnych zasiegow fazowych zlodowacenia wisty (Kasprzak
i Kozarski, 1992; Wisniewski i Molewski, 1998; Molewski, 1999; Ratajczak,
2007a, b). Od czasu badan Boultona i Hindmarscha (1987) uwazane sg za
elementy bardzo ulatwiajace szybkie przemieszczanie si¢ szybkich strumieni
lodowych (Van der Meer i in., 2003). Swiadcza one o tym, Ze egzaracja rownie
intensywna jak w skatach litych moze zachodzi¢ takze w osadach nieskonsoli-
dowanych. Do lat 80. istniata bowiem rozpowszechniona opinia, ze egzaracja
zaznacza si¢ glownie na obszarach wystgpowania skatl litych (por. Drewry,
1986).

Charakterystycznym objawem erozji glacjalnej sg struktury rozwleczenia
materiatu podloza. Przyktadem sa warstwy ité6w wnikajace w gling w Chociwiu
czy piaski wnikajace w gling w Siedlatkowie. Specyficznym skutkiem erozji jest
zawarto$¢ znacznej ilosci piasku eolizowanego wewnatrz gliny, bez istotnych
sladow w strukturze. Jest to wazny dowod na umiarkowang erozje. Takie
wzbogacanie w piaski opisal Nalewajko (1982) na podstawie badan na stanowi-
skach Domiechowice, Pabianice-Mlodzieniaszek 1 Kossobudy—Chechto.
Gozdzik (1992) z kolei udokumentowatl intensywna inkorporacj¢ ziaren mato-
wych, eolizowanych w najstarszej glinie warcianskiej w kopalni ,,Betchatow”.
Materiat ten pochodzit z osadow rzecznych i pokryw eolicznych serii Chojny.

Pustynnienie i silna eolizacja na przedpolu transgredujacego ladolodu warty
przyczynita si¢ takze do zniszczenia pokrywy glebowej. Potem natozyly sie na
to skutki procesow erozyjnych zwigzanych z ladolodem, stad bardzo rzadkie
przypadki zachowania si¢ pozioméw glebowych z ocieplenia prewarcianskiego.
Przyktady takich gleb znalazta Manikowska (1966) zaledwie w kilku miejscach
w okolicach Lodzi.
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Nalezy zwroci¢ uwage, ze slady dynamicznego kontaktu gliny lodowcowe;j
bazalnej z podlozem znajdowano glownie w obnizeniach, w ktérych mogty
funkcjonowa¢ prady lodowe. Stad nieprzypadkowo zachowaly si¢ $lady takiej
erozji m.in. w Siedlatkowie w dolinie Warty czy w odstonigciach dolnej gliny
warcianskiej w kopalni Belchatow. Slady erozji zwiazane z rozwojem warstwy
deformacyjnej zaobserwowano gltownie w odstonieciach gliny w obszarach
glacidepresji.

Mimo ograniczone] liczby obserwacji w odstonigciach, mozna zauwazy¢
rysujaca si¢ prawidlowos¢, ze $lady erozji ladolodu warty na badanym obszarze
zdecydowanie wyrazniej zwiagzane sa ze strefami obnizen powierzchni podlo-
dowej niz ze strefami glacielewacji. Ponadto erozja ta zachodzita zwykle
w zwigzku ze zjawiskami tworzenia si¢ warstwy deformacyjnej (glacimylonity-
zacji).

Czgséc¢ form byta ksztattowana wskutek zaréwno erozji glacjalnej, jak i glaci-
fluwialnej. Fakt, ze erozji glacjalnej towarzyszylta erozja glacifluwialna, stwier-
dzily juz Baraniecka i Sarnacka (1971) na przyktadzie subglacjalnych rynien,
ktore rozcinajg gling warcianska. Mozna prawdopodobnie do nich zaliczy¢
przyktady opisane przez Krzeminskiego (1974) z doliny Warty i Prosny,
Klajnerta i Swidrowska (1992) oraz autora (Rdzany, 1997a) z doliny Rawki oraz
Turkowskg (1992) z doliny Wolborki miedzy Kruszowem a Dalkowem.
Z przekroju autorstwa Turkowskiej (1992) wynika, ze deniwelacje powierzchni
prewarcianskiej na przekroju Garbéw—Dalkow—Kotliny sa nieco wigksze niz
powierzchni obecnej. Oznacza to, ze niektoére elementy lokalnego urozmaicenia
zostaly zmniejszone w czasie deglacjacji obszaru w stosunku do sytuacji formy
erozyjnej z transgresji. Opisywane formy najprawdopodobniej sa kopalnymi
rynnami subglacjalnymi o genezie ztozonej glacjalno-glacifluwialnej w rozu-
mieniu Niewiarowskiego (1995).

W miejscach styku osadéw warty i podloza skat mezozoicznych zaznaczyty
si¢ wyrazniejsze $Slady zarowno egzaracji, jak i erozji glacifluwialnej. Znaczne
nagromadzenia zwiré6w z podtoza znajduja si¢ czgsto w najblizszym sgsiedztwie
wychodni podloza; zdarza sie, ze hipsometrycznie powyzej tych wychodni.
Swiadczy to o duzym znaczeniu transportu typu hydraulicznego. Wody z rumo-
wiskiem wnikaty w szczeliny inglacjalne, a nickiedy wydostawaly si¢ na
powierzchnie supraglacjalne, jak to stwierdzono w Siedlatkowie (fot. 2). Wsrod
struktur erozyjnych zwraca uwage liczne wystgpowanie roznej wielkosci rynien
glacifluwialnych. Mozna do nich zaliczy¢ rynny, ktére zaznaczaja si¢ prawdo-
podobnie pod wiekszoscig 0zow i niektorymi watami kemowymi. Nie maja one
»wylozenia” gling glacjalng. Informacje o tych formach zawarte sa w licznych
pracach, m.in. Baranieckiej i Sarnackiej (1971), Michalskiej (1971) i Rdzanego
(1997a).

Material podtoza gliny warcianskiej cechuje brak §ladow powszechnie roz-
winigtej wieloletniej zmarzliny. Nie mozna jednak wykluczy¢ zmarzliny
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wyspowej. Swiadcza o tym deformacje glacitektoniczne o czesciowo lub niemal
catkowicie zachowanej wewnetrznej strukturze pierwotnej, zwykle typu mono-
klinalnego. Cho¢ autor spotykat gltownie glacitektoniczne struktury ciggle
w obecnych odstonigciach, wyniki obserwacji Dylika (1961), Klatkowej (1972a)
oraz Gozdzika (1995) wskazujg takze na wystgpowanie $ladow deformacji
zamarznictych fragmentow podtoza. Swiadczy¢ o tym moga rowniez pakiety
warstwowanego materialu typu platow deformacyjnych, lecz o zachowanym
W znacznej cze¢sci warstwowaniu w poktadzie gliny, w poziomie o cechach
osadu /lodgement. Waznym wskaznikiem zmarzliny wieloletniej sg struktury po
klinach mrozowych, jednak znaleziono stosunkowo niewiele dobrze rozwinig-
tych przyktadow takich struktur z etapu transgresji. Opisuje je m.in. Gozdzik
(1995) z Piotrkowa Trybunalskiego i Karlina. Istnieje natomiast wiele przeja-
wow intensywnej aktywno$ci wod roztopowych. Wiele struktur wskazuje na
istotng role cisnienia wod porowych.

Whioski o braku ciaglej zmarzliny wieloletniej pochodzg takze z innych
obszaréw pasa warcianskiego, np. badania Piotrowskiego i in. (1999) dowodza,
ze w czasie zlodowacenia saalian III, czyli jak mozna sadzi¢, odpowiednika
czasowego warty na Luzycach, nie bylo ciaglej, wieloletniej zmarzliny.

O ile w obnizeniach subglacjalnych czesty wydaje si¢ by¢ ruch ladolodu po
do$¢ migzszej warstwie deformacyjnej, to na elewacjach podioza, zwtaszcza
tam, gdzie byly rozlegte serie piaszczysto-zwirowe, czyli gldéwnie na obszarach
prewarcianskich wysoczyzn (np. we wschodniej czesci Rowniny Piotrkowskiej),
ruch byl mniej dynamiczny i odbywatl si¢ z istotnym udziatem regelacji. Rza-
dziej obserwuje si¢ tam takze deformacje na kontakcie gliny lodowcowej
z podtozem. Struktury, ktére mozna wigza¢ z warstwg deformacyjna, sg z reguty
skrajnie matej migzszosci, rzedu kilku milimetréw, co moze wskazywaé na
przemarznigcie podtoza. Nie jest wykluczone dluzsze trwanie na obszarach
wyniesien podloza zimnego rezimu termicznego, co stabilizowato ladolod
1 zmniejszato rézne przejawy dynamiki.

Badania w niektorych dolinach i lokalnych obnizeniach na wysoczyznach
dowodza, ze glownie na ich drodze moglo dojs¢ do znacznych przyspieszen
ruchu lodu — nawet o charakterze szarzy. Takie sytuacje wystepowaty glownie
w lobach Widawki i Warty: na linii subfazy dobrzynki (dawniej: gtoéwny etap
postojowy), na linii subfazy neru (okolice zbiornika Jeziorsko — dorzecze Neru)
oraz na linii subfazy bzury (w zachodniej czesci Wzniesien L.odzkich i w po-
hudniowym pasie pradoliny warszawsko-berlinskiej). Autor zauwazyl, ze obszary
stwierdzonych zjawisk szarzowych, czy quasi-szarzowych, dajg si¢ powigzac
z powszechnym wystepowaniem osaddéw zbiornikowych (rys. 34). Jest zatem
prawdopodobne, ze mialy one miejsce w rezultacie przemieszczania si¢ lodu
lodowcowego po osadach zbiornikowych, ewentualnie po lodzie zamarznigtych
zbiornikow. Takie sytuacje byly opisywane takze z innych obszarow. W pasie
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warcianskim wystepuja w bardzo podobnych strefach deglacjacyjnych na
Wysoczyznie Siedleckiej (Bruj i in., 2000). Zwigzek szarz z jokullhlaupami
w czasie awansu lodowca na zbiornik wodny udowodnili Alley i in. (2006).
W opisywanych tutaj przypadkach, szczegdlnie na linii subfazy neru, mozna
takze mowi¢ o malych jokullhlaupach, zwlaszcza na podstawie stwierdzonych
struktur tunelowych wypeionych ttokiem gtazowym (fot. 2).

Analiza kontaktu osadow warty z podtozem w powigzaniu z cechami morfo-
logicznymi lobdéw sugeruje znaczne lokalne zrdznicowanie szybkosci prze-
mieszczania si¢ lodu, zaleznie od morfologii oraz wlasciwosci hydrologicznych
i termicznych podtoza. Szybszemu ruchowi lodu sprzyjalo szereg czynnikow,
m.in. duza powierzchnia wystgpowania osadéw o malym oporze tarcia
(np. utwory zastoiskowe), wyzsze ci$nienie wod porowych i przemieszczajacych
si¢ tunelowo subglacjalnie w strefach glacidepresji oraz mniejsze wartosci tarcia
wewnetrznego w grubszym lodzie, gdyz utatwiato to jego deformacje we-
wnetrzne. Szczegoblne znaczenie w takich sytuacjach morfologicznych ma woda,
sprzyjajaca $lizgowi dennemu. Obecnos¢ wody w podlozu wedlug Vieli i in.
(2004) moze odpowiada¢ nawet za 90% predkosci powierzchniowej lodowca.
Przekonywajacych danych dostarczaja badania strumieni lagdolodow wspoltcze-
snych, zwlaszcza Strumienia Lodowego Whillansa (dawniej Strumien Lodowy B).
Zaobserwowano, ze obecnos¢ wody pozwala dojs¢ szybko do stanu cisnienia,
okreslanego jako ice flotation point i woéwczas 16d, odspojony od podioza,
osigga nieporownywalnie wigksza szybko$¢ przeptywu niz na pobliskich
elewacjach podtoza (Arnold i Sharp, 2002).

W strumieniu lodowym, ktory formowat lob potudniowowielkopolski, szyb-
kiemu przemieszczaniu si¢ sprzyjaty obnizenia dolinne Warty, Prosny 1 Widaw-
ki. Dowiodly tego badania Krzeminskiego (1974, 1997) i Zatoby (1996a, b).
W rejonie pra-Warty, gdzie mialy miejsce przed transgresjg silne procesy
erozyjno-denudacyjne, w rzezbie wystepowaty deniwelacje rzedu kilkudziesie-
ciu metrow. Fakt wykorzystywania tego obnizenia dolinnego przez szybki prad
lodowy udokumentowal Krzeminski (1974, 1997) m.in. w przekroju przez
Krzeczow, Kochlew i Kraszkowice. Autor 6w uwaza, ze przemieszczajacy si¢
obnizeniem l6d tworzyl wysuniety jezor lodowcowy. Wystepuje tam wspot-
ksztaltna do zarysu doliny linia spagu gliny lodowcowej. Dolina kopalna ma
2 km szeroko$ci i co najmniej 20 m glebokosci. Fakty te wskazuja takze na
istnienie doliny Warty przed zlodowaceniem warty. Istnienie duzej doliny
sprzed zlodowacenia warty moze by¢ z kolei argumentem do tezy o interglacjal-
nym charakterze okresu poprzedzajacego. Wykorzystania doliny Warty
w transgresji ladolodu warcianskiego i postmaksymalnych subfazach dowodza
takze posrednio badania Zatoby (1993, 1996a, b) w Kotlinie Sieradzkiej i w jej
sgsiedztwie. Autor 0w jako pierwszy zauwazyl, ze istnienie szeregu struktur
deformacyjnych w okolicach miasta Warta moze wynika¢ z niewielkiej oscylacji
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w czasie recesji ladolodu warty. Wigkszo$¢ analizowanych deformacji wskazuje
jednoznacznie na duze znaczenie ci$nienia wod porowych i warunki niezamarz-
nigcia osadow (fot. 11). Znaczacg role wymienionych obnizen, poprzez osiaga-
nie w ich osiach przez 16d kilkakrotnie wigkszych predkosci w stosunku do ich
bocznych czgsci, dostrzega takze Turkowska (20064, rys. 29).

Wymienione prace oraz obserwacje autora sktaniajg do konstatacji, ze rezim
ladolodu w trakcie transgresji byt zroznicowany przestrzennie, zalezny gtéwnie od
uksztattowania podloza. Mogl takze zmienia¢ si¢ w czasie. W obnizeniach
podloza (glacidepresjach) przewazal rezim umiarkowany, za$§ na elewacjach
podtoza — dominowat politermalny lub zimny. Prawdopodobienstwo wystepowa-
nia fragmentow ladolodu o rezimie zimnym wzrastato ku wschodowi (rys. 23).

Zaréwno transgresja ladolodu fazy maksymalnej, jak i krotkotrwate jego
uaktywnienia w czasie szeroko rozumianej recesji wigzaly si¢ z wytworzeniem
deformac;ji glacitektonicznych. Zachodzily one gléwnie w osadach nieprzemarz-
ni¢tych w obnizeniach oraz na podlodowych stokach proksymalnych. Pierw-
szych obserwacji deformacji, ktoére uznano za glacitektoniczne w regionie
t6dzkim, dokonano dopiero w pierwszych latach po II wojnie $wiatowej
w czasie prac nad mapa geologiczng przegladowa w skali 1:300 000 (Dylik
i Jurkiewiczowa, 1950). Wowczas odkryto takze liczne struktury peryglacjalne.
Zaburzenia osadow ilastych w Dabrowce—Strumianach koto Zgierza byty
wprawdzie znane i opisane przez Lencewicza w 1927 r., lecz autor 6w interpre-
towat je jako skutek miodych ruchéw wznoszacych na przedtuzeniu obszaru
swigtokrzyskiego. Wystepujace tam struktury fatdowe Jewtuchowicz w 1961 r.
okreslit jako deformacje glacitektoniczne i powigzat z aktywnoscig ostatniego
ladolodu. W trakcie pozniejszych badan deformacje glacitektoniczne w regionie
16dzkim byly poznawane sukcesywnie, cho¢ z r6zng doktadnoscig. Wyniki tych
badan przedstawita syntetycznie Klatkowa (1996), dlatego autor czuje si¢
zwolniony z doktadnego zreferowania dotychczasowego dorobku w tej dziedzi-
nie 1 ograniczy si¢ do przytoczenia faktow waznych z punktu widzenia przebie-
gu zlodowacenia warty. Wystepowanie tych struktur znalazto takze wyraz
kartograficzny na mapie Bera (2006a). Na podstawie tych publikacji i wtasnych
obserwacji autor przedstawia je z niewielkimi uzupelnieniami i zmianami
(rys. 40). Autor pominal w zestawieniu deformacje, ktére mogly powsta¢ w stre-
fach lodu nieaktywnego; te z kolei zostana opisane w rozdziale o deglacjacji.

Deformacje glacitektoniczne wystgpujace w regionie todzkim sg niewatpli-
wie roznego wieku, wiec wydzielenie deformacji warcianskich i to w ogranicze-
niu do transgresji sprawia trudno$ci. Nawet rozlegle odstonigcia w kopalni
Belchatéw nie pozwolily na doktadniejsze rozgraniczenie tego typu struktur pod
wzgledem wiekowym. Deformacje te mogly powstawa¢ w czasie kolejnych
transgresji w tych samych miejscach. Mogla temu sprzyja¢ przetrwatosc
glownych rysow rzezby i podobienstwo warunkow reologicznych w trakcie
poszczegdlnych zlodowacen.
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Rys. 40. Wystepowanie deformacji glacitektonicznych (1) w regionie t6dzkim
w osadach warcianskich

Stwierdzono, ze deformacje glacitektoniczne wieku warcianskiego, ktore
moga $wiadczy¢ o przebiegu aktywnego, wywoltujacego deformacje czota
ladolodu, wystepuja zasadniczo w czterech strefach, zapisanych w zachodniej
1 centralnej czg$ci regionu. Pierwsza to linia zasiegu maksymalnego, trzy
pozostate zwigzane sg z krotkodystansowymi nasunigciami pomaksymalnymi,
ktore autor nazywa subfazami dobrzynki, neru i bzury. Ponadto wyr6zni¢ je
mozna w kilku mniejszych obszarach na réznych wysoczyznach. Zaznaczaja si¢
glownie w zasiggu lobu potudniowowielkopolskiego.

Deformacje glacitektoniczne na linii zasiggu maksymalnego sg raczej matej
skali 1 wystepujg na ograniczonych odcinkach. Wspominaja o nich Krzeminski
(1974) w odniesieniu do obrzezenia lobéw Prosny i Warty, zas Baraniecka
i Sarnacka (1971) oraz Skompski (1971b) — do odcinkéw zasiggu lobu Widawki.
W brzeznej strefie zasiggu lobu potudniowomazowieckiego deformacje glacitek-
toniczne autor stwierdzil w okolicach Domaszna i Stanistawowa. Maja one
posta¢ spietrzen osadow piaszczysto-zwirowych, ktoére mogly tu powstaé
w wyniku nacisku horyzontalnego od strony péinocnej i pdinocno-zachodnie;.
Sa to $lady niewielkiej oscylacji, cho¢ nie mozna wykluczy¢ stabej szarzy
wzdtuz wschodniego sktonu antykliny Inowlodza. Nie jest pewne, czy strefa ta
odpowiada czasowo fazie maksymalnej z sgsiedniego lobu. W budowie watdéw
glacifluwialnych w Stanistawowie koto Odrzywotu napotkano takze dajki
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klastyczne (rys. 41). Przedstawiona na rysunku struktura zwirowo-piaszczysta
wypetniona zostala materialem z gory. Przypomina ona nieco potezne kliny
kontrakcji termicznej. Sposob wypehienia szczeliny wskazuje na jej powstanie
w wyniku ekstensji materiatu. Dajke piaszczysta o migzszosci 10-30 cm
i zasiegu co najmniej 7 m o cechach wypelienia uptynnionymi piaskami od
dotu, co moglto by¢ wynikiem kompresji, znalazl takze w sasiednim wale
A. Jaksa. Powstanie dajek, ktore dochodza do powierzchni, mozna wigzac
z koncowym etapem powstawania form marginalnych, w warunkach zmieniaja-
cych si¢ naprezen w strefie oddziatywan zywego lodu. Wystepuja tam analogie
cech dajek do struktur opisanych przez Van Loona i Gozdzika (2007) z terenu
kopalni Belchatow, a takze do deformacji opisanych ze Szwecji przez Mornera
(2005), ktory je wiaze z silnymi wstrzgsami tektonicznymi.
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Rys. 41. Stanistawow. Dajka zwirowo-piaszczysta w budowie watu marginalnego

Liczne zaburzenia glacitektoniczne stwierdzono na linii subfazy dobrzynki,
znanej jako glowny etap postojowy (Baraniecka i Sarnacka, 1971). Wystepuja tam
deformacje, ktore obejmuja zaréwno osady warcianskie, jak i starsze. Ich cechy
wskazujg na pomaksymalne uaktywnienie strefy czotowej ladolodu juz w poczat-
kowym etapie deglacjacji. Napotkane przez autora struktury deformacyjne mogty
powsta¢ w osadach nieprzemarznigtych. Najdalej na zachdéd, na pograniczu
strumieni lodowych Prosny i Warty, w obrebie tzw. pagorow patnowskich,
stwierdzono deformacje glacitektoniczne w Nowym Swiecie i Kamionce (Krze-
minski, 1974). Wystepuja tam struktury fatdowe, nieobejmujace gliny odrzanskie;.
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Styl zaburzen wskazuje, ze deformowane osady nie byly przemarznigte. Pagory
patnowskie stanowig najbardziej na zachdd wysunigte fragmenty ,,gléwnego etapu
postojowego”’, co moze oznaczac, ze uaktywnienie lodu w czasie recesji warty nie
objeto juz lobu gornej Prosny. Dalej na potudniowym obrzezeniu lobow Warty
i Widawki zaburzenia zostaly odkryte przez Baraniecka i Sarnacka (1971)
w formach uznanych przez autorki za moreny czotowe (Kamiensk, KoZniewice,
Szpinalow, Wolica, Krzywanice). Stwierdzono tam ,,gliny zwatowe stref spietrze-
nia lodu” o migzszo$ci 20-30 m. Formy te autorki porownywaly do tzw. krawedzi
opinogodrskiej (Michalska, 1959) i ostrowskiej (Straszewska, 1969). Nalezy
zauwazy¢, ze niektore deformacje w potudniowej czgsci lobu moga by¢ wigzane
z elewacjami podtoza mezozoicznego.

Roéwniez na poludniowo-wschodnim i wschodnim obrzezeniu lobu Widawki
z subfazy dobrzynki deformacje wystepuja w kilku pagorkach i wzgorzach
(Czubata Gora w kopalni Belchatow, Boryszow, Ostrow, Szczukwin). Czesé
z tych deformacji da si¢ zwigza¢ z aktywno$cig czota ladolodu, cze$¢ moze
pochodzi¢ z etapu deglacjacji, np. dajki klastyczne w kemie Czubata Goéra na
terenie kopalni Betchatow (Gozdzik i Van Loon, 2007). Dla kilku form tej strefy
charakterystyczne sg wycisnigcia diapirowe, ktore mogly powsta¢ zaréwno jako
skutek horyzontalnego nacisku i plastycznego wyciskania przed czotem ladolodu,
jak 1 w wyniku deformacji obcigzeniowych nawodnionych osadéw w przestrze-
niach pomiedzy lodem. Oprocz roéznic ggstosci i cisnienia wod porowych, nie
mozna wykluczy¢ wstrzagséw tektonicznych jako mechanizmu spustowego wielu
deformacji. Szereg cech tych deformacji upodabnia je bowiem do struktur
opisanych przez Mornera (1995, 2005) jako wynik wstrzasow tektonicznych.

W Szczukwinie osady pagorka glacimarginalnego (opis stanowiska w rozdz. 5.)
wykazuja slady rozleglego Scigcia erozyjnego, na ktorym lezy ptat gliny lodowco-
wej o cechach gliny lodgement (rys. 42). Glina starsza (z fazy maksymalnej) jest
diapirowo wycisnieta i Scieta podobnie jak osady glacifluwialne. W sasiedniej
odkrywce (Szczukwin 2) wystepuja deformacje, zwigzane z naciskami od strony
zachodniej, w postaci uskokow odwroconych i zwickszonego (do 70-90°) pochyle-
nia warstw stozka. Cze$¢ deformacji moze wynikaé z osiadania silnie nawodnione-
g0 materiatu mineralnego wskutek wytapiania ptatéw lodu martwego.

Deformacje w okolicach Szczukwina w obrgbie pagorkow tuszynskich moga
by¢ podobne do opisanych przez Boultona i in. (1999) z moren pchnigtych (push
moraine). Nalezy przypomnieé, ze dotychczas formy w okolicy Gorek i Szczu-
kwina byly okreslane jako kemy i moreny martwego lodu (Klatkowa, 1972a,
1985, 1987a; Turkowska, 1992; Turkowska i Wieczorkowska, 1994). Tej interpre-
tacji przecza przede wszystkim struktury deformacyjne, by¢ moze wczesniej nie
odstonigte. Jakkolwiek trudno zakwestionowa¢ kemowa geneze wszystkich
pagorkow, nalezy uwzglednic istnienie form zwigzanych z intensywna aktywno-
$cig akumulacyjng i deformacyjna ladolodu. Naleza do nich przede wszystkim
pagorki najbardziej zewnetrznej czesci pasa zwigzanego z subfazg dobrzynki.
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Zaobserwowane fakty pozwalaja sadzié, ze zanik strefy brzeznej ladolodu
po osiggnigciu zasiggu maksymalnego zostal przerwany w lobach Widawki
i Warty naptywem mas aktywnego lodu, ktéry spowodowat liczne deformacje
glacitektoniczne matej i §redniej skali. Aktywnos$¢ ta mocno podkreslita morfo-
logiczne rysy obrzezenia lobu, cho¢ jest to na zapleczu strefy zasiegu maksy-
malnego, a nie na samej linii zasiegu. Nalezy przypomnie¢, ze Baraniecka
i Sarnacka (1971) uwazaly t¢ lini¢ za skutek dluzszego zatrzymania czota
ladolodu ulegajacego deglacjacji frontalne;.

Z subfaza dobrzynki nalezy taczy¢ by¢ moze silne deformacje okolic
Dhutowa, wystepujace na bliskim, zachodnim zapleczu pagorkéw szczukwin-
skich. Nie jest jednak pewne, czy caly kompleks zaburzen jest wieku warcian-
skiego. Struktury te zostaly rozpoznane przez Klatkowag (1987a, b). Autorka
zrekonstruowata w obrgbie watu dhutowskiego i w jego okolicach tuski i na-
suni¢cia m.in. na podstawie wiercen, odstoni¢¢ i badan elektrooporowych. Na
potudnie od watu dhutowskiego stwierdzono charakter faldowy tych zaburzen.
Odpowiada im obszar najwigkszych wzniesien wysoczyzny. Istnienie deforma-
cji, zdaniem Klatkowej, wynika z duzego nachylenia podtoza mezozoicznego
w tej strefie. Powierzchnia kredy wznosi si¢ tutaj od 130 do 200 m n.p.m. Ta
70-metrowa réznica wysokosci zaktocita ptynnosé ruchu ladolodu. Deformacje
miaty charakter odklué¢, nasuni¢é, zerwania cigglosci gliny odrzanskiej i faldo-
wania.

W rejonie Tuszyna aktywno$¢ deformacyjna zanika, a pagoérki potozone na
poinoc, w strefie interlobalnej z lobem potudniowomazowieckim, np. w Babi-
chach, okolicach Woli Zaradzynskiej oraz — jak wynika ze starszych badan
Klatkowej (1972a) w potudniowej cze$ci Lodzi i okolicach Rzgowa — nie
wykazuja przejawow glacitektoniki. Roéwniez pagorki znajdujace si¢ na wschod-
nim przedtuzeniu, tj. na linii Koluszki — Zelechlinek — Studzianki — Nowe
Miasto nad Pilica nie zawieraja struktur glacitektonicznych (Rdzany, 1997a),
a przynajmniej do tej pory takich struktur w ich budowie nie stwierdzono.
Zatem, mimo pewnej morfologicznej kontynuacji, nie byly one objete ponow-
nym awansem lagdolodu, a wigc autor nie taczy ich z subfazg dobrzynki.

Druga strefa reaktywacji czota ladolodu, ktérej powstanie nalezy umiesci¢
w okresie kataglacjalnym warty, biegnie do$¢ szerokim pasem pogranicza
Wysoczyzn Ztoczewskiej 1 Tureckiej, przez Wysoczyzng¢ Laska po obszar Lodzi.
Autor nazywa ja subfazg neru. Nie jest wykluczone, ze sa to dwa ciagi deforma-
cji, lecz obecne rozpoznanie nie pozwala na precyzyjne rozgraniczenie tego
pasa. Deformacje, ktore tu wystepuja, byly na réznych stanowiskach analizowa-
ne gldwnie przez Klatkowa (1972a, 1996) i Zatobe (1985, 1992, 1996a, b).

Szczegbdlne nagromadzenie struktur glacitektonicznych wystepuje w obrebie
tzw. pagorkow warcianskich oraz w otoczeniu zbiornika Jeziorsko. Obecne
odstonigcie umozliwia potwierdzenie niektérych obserwacji i ich uzupehienie.
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Deformacji podlegata glownie poinocna czgsé tego zespotu pagoérkdéw. Ich
struktura jest w znacznej mierze typu kemowego. Wskutek silnych naciskow
szarzujacego pradu lodowego powstal tu zespdt faldow i nasuni¢é. Do charakte-
rystycznych naleza rozlegte fatdy diapirowe, w ktorych uczestniczg takze starsze
gliny z nasuni¢cia maksymalnego warty, a nawet ze zlodowacenia odry. Odsto-
nigcie w Siedlatkowie dostarcza takze licznych przykladow struktur typu
faldowo-diapirowego (rys. 37) oraz struktur asymetrycznych wycisnie¢ (fot. 11).
Na $lady szarzy w okresie recesji ladolodu warty wskazujg takze wczesniejsze
badania Zaloby (1996a, b) z tego obszaru. Dalej na potudnio-zachdéd podobne
deformacje autor stwierdzit w kilku formach okolic Kliczkowa.

Na zachdd od Kotliny Sieradzkiej czestotliwos¢ wystepowania opisywanych
zaburzen si¢ zmniejsza, lecz w okolicach Pabianic i w granicach administracyj-
nych Lodzi narasta ponownie, a cata strefa deformacji silnie rozszerza si¢.
Zostaty one dobrze poznane m.in. w obrgbie glacitektonopary w rejonie Kudro-
wic 1 Petryk6z (Wieczorkowska, 1984; Klatkowa, 1996).

Kolejna strefa deformacji glacitektonicznych biegnie pasem wzdtuz pétnoc-
nego skraju Wysoczyzny taskiej i Wzniesien Lodzkich po doling Mrogi.
Najwicksze deformacje koncentrujg si¢ migdzy Zgierzem a Brzezinami, a w nie-
dalekim sgsiedztwie tej strefy wystepuja wyspowo. Obejmuje ona gldwnie
zachodnig cze$¢ dorzecza Bzury, dlatego tez autor nazywa ten etap aktywnosci
ladolodu subfazg bzury, za$ lob — lobem Bzury. Lob miat zarys zdecydowanie
odmienny od poprzednich.

Wedhug Klatkowej (1972a, b) glacitektoniczna aktywnos$¢ czota ladolodu
warty odpowiada zarowno za rzezb¢ potnocnych stokéw tzw. Garbu Lodzkie-
g0, czyli zachodniej czg$ci Wzniesien Lodzkich), jak 1 za wigkszo§¢ deforma-
cji glacitektonicznych tego obszaru. Zdaniem autorki wystepuje tu zapis kilku
intensywnych awansow czota ladolodu warty, kazdy przerywany dtuzszym
etapem powolnego naplywu lodu. Kazdy kolejny awans siggal dalej na
potudnie. Ich efektem sg splaszczenia strefy stokowej Garbu Lodzkiego,
tzw. stopnie krawedziowe: smardzewski, strykowski i katarzynowski oraz
spigtrzenia osadow zawarte w ich budowie. Wedlug autorki jest to etapowa
aktywnos¢ strefy czotowej ladolodu, ktory nie siegnal w znaczacym stopniu
poza L.6dz na potudnie. Jak juz wczesniej wspominano, w latach nastgpnych
udokumentowano znacznie dalszy =zasieg ladolodu warty. Sama autorka
pozniej (Klatkowa, 1996) podtrzymata opini¢ o kilkakrotnych nasunigciach,
interpretujac je jako szarze.

Na pograniczu Wysoczyzny taskiej i Wzniesien Lodzkich $lady glacitekto-
niki opisali takze Wasiak (1979) oraz Petera (1996). Jak wynika z badan
Wasiaka (1979), na obszarze tym na wyniosto$ciach mezozoiku w okolicach
Ozorkowa wystepuja ptaty neogenu poddarte od poinocy, za$ tagodnie opadaja-
ce na potudnie. Posréd deformacji rozpoznano struktury diapirowe o migzszosci
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rzedu 20 m, ktore mogly powsta¢ w czasie transgresji w wyniku nacisku
aktywnego lodu (rys. 43). Zbudowane sg przewaznie z utwordw piaszczysto-
-zwirowych, niektére ze znacznym udzialem mutkéw i innych osadéw podat-
nych na faldowanie. Wystepuja takze liczne uskoki odwrocone. Z przekroju
przez wat ozorkowski (Wasiak, 1979) wynika, ze forma ta lezy na krawedzi
obnizenia podtoza, ktore przebiega od strony potnocnej. Gliny wyklinowuja si¢
pod walem w strefie stokow. W centralnych partiach formy stwierdzono
deformacje typu faldow diapirowych z dysharmonijnie sfatdowanymi osadami.
Na podstawie materiatdéw Wasiaka (1979) mozna przyja¢ aktywne oddzialywa-
nie czota lodu na wczes$niej powstale formy glacifluwialne w pdinocnej czesci
Wysoczyzny Laskiej. Z taka interpretacja koresponduja wyniki badan innych
autorow, ktorzy wskazuja na uaktywnienie ladolodu typu szarzy: Petery (1996)
z okolic Celestynowa, Klatkowej (1996) z rejonu Kudrowice—Petrykozy oraz
Turkowskiej (1993, 2006a) z doliny Neru.

W $wietle sytuacji geologicznej i geomorfologicznej struktur deformacyj-
nych na zachod od Wzniesien L.odzkich mozna przyjac hipoteze, ze tylko czes¢
zaburzen okolic Lodzi pochodzi z fazy maksymalnej zlodowacenia warty
i zostata przez ladolod przekroczona. Nie mozna takze wykluczy¢ mozliwosci
odstaniania si¢ na powierzchni zaburzen starszych — prewarcianskich. Znaczna
cze$¢ struktur utworzona zostala jednak prawdopodobnie w toku pomaksymal-
nych subfaz neru i bzury w wyniku szarz. Obecno$¢ dwoch subfaz na tym
obszarze z kilkoma drugorzednymi oscylacjami jest hipotezg i wymaga dalszych
uscislen.

Pomigdzy Wzniesieniami L.odzkimi a Wysoczyznami Ztoczewska i Turecka
zaznacza si¢ rozlegly, nieco nieforemny tuk, bedacy skutkiem aktywnosci
akumulacyjnej, erozyjnej i deformacyjnej strefy czotowej dos¢ rozleglego lobu
lodowcowego z silniejszymi pradami lodowymi wzdtuz dolin Warty i Neru.
Wystepujace w jego obrebie deformacje mogg wskazywaé na ich przestrzenny
zwiazek z aktywnoscig lobu o charakterze szarzy Iub kilkoma szybko po sobie
nastgpujacymi szarzami ladolodu w okresie kataglacjalnym zlodowacenia warty.
Spowodowat je nowy naptyw lodu ze strefy alimentacyjnej, a przynajmniej ze
swoistego rezerwuaru wigkszych mas lodu jaka stanowito obnizenie tzw.
pradoliny Bzury—Neru migdzy Watem Malanowskim a Wzgoérzami Domanie-
wickimi. Przeszkoda dla doktadniejszej rekonstrukeji tych krotkich nasunieé jest
fragmentaryczno$¢ warstw gliny wowczas odtozonej, co utrudnia oceng szero-
kosci strefy dachéwkowego ulozenia serii glacjalnych.

Cze$¢ deformacji wieku warcianskiego jest rozproszona. Udokumentowano
ich wystepowanie na kilku obszarach. Zostaty stwierdzone np. na Wysoczyznie
Ztoczewskiej (arkusz Lututow) przez Balinskiego (1999). W wierceniach
wyrazaja si¢ one wyzszym stropem ilow pliocenu. Wystepuja w okolicy
Lututowa, Woli Droszewskiej i Blaszek.
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Znane autorowi deformacje na liniach zasiggu maksymalnego oraz subfaz
dobrzynki, neru i bzury to gtdéwnie deformacje ciagle, typu fatdowego, w tym
diapirowego, a w mniejszym stopniu struktury nieciggte. Spostrzezenie to
wydaje si¢ nieco odmienne od pogladu przedstawionego przez Gozdzika (1995),
ktory uznal, ze struktury, ktore powstaly w czasie transgresji, dowodzity
istnienia rozwinigtej zmarzliny wieloletniej. Nie jest wykluczone, ze poglad
Gozdzika (1995) nalezy ograniczy¢ do fazy maksymalnej. Natomiast w czasie
deglacjacji powstawaly gléwnie deformacje ciagle, w warunkach rozmarznigte-
go materialu. Autor nie napotkal §ladow zmarzliny cigglej w czasie subfaz
pomaksymalnych. Struktury po klinach lodowych syngenetycznych w utworach
deglacjacji autor napotkal jedynie w budowie niewielkiego sandru z subfazy
bzury w okolicach Strykowa (fot. 12).

Nie wiadomo, czy wyrdznione subfazy maja zwigzek z jakimi§ wahnieciami
klimatycznymi, w sensie fazy klimatostratygraficznej. Uwzgledniajac sytuacje
w skali regionu todzkiego, wydaje si¢, ze na razie nie ma podstaw do takiego
powiazania, gdyz $lady pomaksymalnych awanséow ladolodu ograniczaja si¢
zasadniczo do strumieni lodowych Warty i Widawki. Ze wzgledu jednak na do-
niesienia o podobnych nasunig¢ciach pomaksymalnych, ktére pochodzg z réznych
lobow ladolodu warty, np. z Luzyc (Eissmann, 2002) czy Podlasia (faza tosicka
— Albrycht, 2000), nalezy rozwaza¢ takie powigzania.

4.6. Cechy gliny lodowcowej warcianskiej
i jej znaczenie morfotworcze

Warcianska glina lodowcowa wystepuje w regionie 10dzkim zasadniczo
w postaci jednej warstwy, na wigkszej czesci obszaru na powierzchni lub ptytko
pod powierzchnig. Przewazajacy powszechnie pojedynczy poktad gliny §wiad-
czy o jednym glownym nasunigciu ladolodu warty. Wystepowanie dwoch lub
trzech dachéwkowo zazebiajacych si¢ jej poktadow jest sytuacja ograniczong do
stosunkowo waskich pasow terenu. Glina ta stanowi podtoze pod nieciggtymi
i zmiennej migzszos$ci osadami sedymentacji wodnej z deglacjacji, w wigkszych
dolinach — takze pod osadami rzecznymi vistulianu i holocenu.

Ciaglos¢ gliny warcianskiej, analizowana w wycinkach obszaru rzedu kilku-
set—kilku tysiecy kilometrow kwadratowych, mozna oszacowaé przecigtnie na
50-60%. Sa jednak obszary o znacznych odstepstwach od tej wartosci. Podobna
przecietng ciagloscig odznacza si¢ w profilach plejstocenu jedynie glina zlodo-
wacenia odry. Jednakze w strefie marginalnej obydwu lobow w regionie,
w pasie 5-15 km, glina warcianska pokrywa okoto 30% powierzchni podwar-
cianskiej. Jest to charakterystyczne nie tylko dla tego obszaru, lecz takze dla
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wielu innych odcinkéw strefy brzeznej pasa warcianskiego w Polsce, co
zauwazaja m.in. Baraniecka i Konecka-Betley (1993) oraz Wojtanowicz (2004).
Podobnie rozprzestrzeniona jest glina takze w zachodniej cze¢sci Wzniesien
Lodzkich. W zasiggu podanym na arkuszu Brzeziny SMGP zajmuje 30%
(Trzmiel, 1993, 1994), za$ na arkuszu Glowno — 35% jego powierzchni (Brze-
zinski, 1992b). W tym miejscu nalezy zauwazy¢, ze obszar ten nosi takze szereg
cech strefy marginalnej. W glebi lobow rozprzestrzenienie gliny osigga zwykle
50-60%, a miejscami 70—80% powierzchni (por. Klatkowa, 1987a, b; Klatkowa
i Zatoba, 1992; Turkowska, 1992).

Na zapleczu zasiegu maksymalnego lobu potudniowowielkopolskiego
w pasie 15-20 km glina warcianska osigga od kilku do ponad 20 m przy
jednoczesnie znacznej fragmentarycznosci jej wystepowania (rys. 44). W rejonie
Wzgdrz Radomszczanskich jej migzszos¢ dochodzi do 14 m (Skompski, 1971b;
Wagrowski, 1990). Dalej na wschod, w poblizu Gorzkowic i Kamienska, glina
ta osigga 5—10 m, lecz sa miejsca, gdzie pogrubia si¢ do ponad 20 m. Z kolei
w rejonie 0zO6w 1 zespolow form kemowych, np. w rejonie Kurnosa, miazszosci
gliny spadaja do 0,5-5 m (Baraniecka, 1971b; Kurkowski i Popielski, 1991).
W glebszej czesci zaplecza strefy marginalnej, w potudniowej czeSci Wysoczy-
zny Belchatowskiej, glina warty lezy cigglym plaszczem do 10 m grubosci
(Ziomek, 1992a, b). W okolicach Piotrkowa Tryb. tworzy izolowane ptlaty

Rys. 44. Miazszo$¢ gliny warcianskiej na przyktadach wybranych wiercen i odstonigé
1-do5m,2-5-15m,3->15m
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0 migzszosci od 2 do 14 m. Wigksze migzszosci, rzedu 10-14 m, obserwuje si¢
w okolicy Grabicy i Lubanowa. W okolicy Oprzezowa, Rokszyc i Bogdanowa
grubo$¢ jej poktadu spada do 2-3 m (Nalewajko, 1982; Ziomek, 1986). Wedlug
Krzeminskiego (1974) w strefie brzeznej lobu potudniowielkopolskiego glina
warcianska nie osigga 5 m migzszosci, podczas gdy glina odrzanska przekracza
zwykle 10 m.

Migzszos$¢ gliny i jej rozprzestrzenienie sa w strefie marginalnej warcian-
skiej podobne do innych odcinkéw w Polsce. Pod tym wzgledem wystepuje
takze podobienstwo do gliny w kolejnym glacjalnym pasie morfogenetycznym —
fazy leszczynskiej stadiatu glownego zlodowacenia wisty (Zynda, 1967;
Mankowska i Gogotek, 1988; Kasprzak, 2003).

Migzszos¢ gliny warcianskiej w lobie poludniowowielkopolskim osigga
maksymalnie okoto 30—50 m, lecz tylko na wyraznie ograniczonych obszarach,
zwykle o udokumentowanej aktywnosci tektonicznej lub w strefach spigtrzen
glacitektonicznych na paleostokach proksymalnie nachylonych wzgledem ruchu
ladolodu. Znaczne migzszosci glin, spotykane w obnizeniach podloza, nalezy
ttumaczy¢ przede wszystkim wigkszymi oporami podioza i tendencjg do
deformacji, a w szczegodlnosci spigtrzania gliny. Podobne warunki akumulacji
glin opisywane sg takze z innych obszarow glacjalnych, np. z okolic Rejowca na
Wyzynie Lubelskiej, z zasiggu ladolodu odry (Dobrowolski i Terpitowski,
2006). Znaczne lokalne pogrubienia gliny warcianskiej, rzedu 30-50 m, udoku-
mentowano w Kotlinie Grabowskiej (Baranowski i Mankowska, 1979) oraz
w rowie tektonicznym Prazuch Starych w rejonie Walu Malanowskiego na
Wysoczyznie Tureckiej (Mankowska i Gogotek, 1988). Autorzy wyjasniaja je
ruchami obnizajagcymi w rowach tektonicznych wskutek nieréwnomiernego
nacisku lodu. Takze w Zdunskiej Woli glina warty osigga wyjatkowo 30 m,
wypetniajac labilne struktury tektoniczne (Bezkowska, 1997).

W glebi lobu poludniowowielkopolskiego glina warty wykazuje nieco
mniejsze réznice migzszosci 1 wigksze rozprzestrzenienie. Na obszarze Kotliny
Szczercowskiej 1 Wysoczyzny Zloczewskiej glina ta, tworzaca jeden pokiad,
osigga od 2 do 12 m, $rednio 4 m, przy przecigtnej grubosci gliny odrzanskiej
okoto 20 m. Miedzy obiema glinami nie stwierdzono wyrazniejszych rdznic
litologicznych (Sarnacka, 1970; Balinski i Gawlik, 1986; Krzeminski i Bezkow-
ska, 1987; Pietruszewski, 1992).

Na Wysoczyznie Laskiej w rejonie Zdunskiej Woli 1 Lasku cechy poktadu
gliny nieco przypominajga obszar obrzezenia megalobu. Wystepuja tu takze
pewne cechy rzezby i osadow charakterystyczne dla stref marginalnych.
Znaczng grubos¢ wykazuje glina warty w granicach zaznaczonych na arkuszu
Lask SMPG (Klatkowa, 1988). Jest tu utworem wyjatkowo ciagtym, o migzszo-
$ci 12—-15 m, podobnie jak glina odrzanska na tym terenie. Bezkowska (1993)
w zachodniej czgsci Wysoczyzny Laskiej i w sasiedniej czgsci Kotliny Sieradz-
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kiej udokumentowata znaczne rozprzestrzenienie gliny i przeci¢tng jej migz-
szo$¢ rzedu 2-4 m, z wyraznym pogrubieniem do 20-29 m na potudnie od
Zdunskiej Woli, co thumaczy autorka czynnikiem geotektonicznym. Zwraca ona
rOwniez uwage na znaczng zmienno$¢ wskaznikow petrograficznych w profilu
gliny, szczegdlnie na poludnie od Zdunskiej Woli. Dalej na zachod, w polu-
dniowej czgsci Wysoczyzny Tureckiej i sgsiednich obszarach Wysoczyzny
Ztoczewskiej glina ta ma grubo$¢ 2-20 m, najczeSciej kilku metrow. Nieco
wicksze wahania migzszosci skupiajg si¢ w obszarze tzw. pagorkow warcian-
skich (Klatkowa i Zaloba, 1992; Balinski, 1999).

W poéhocno-wschodniej czesci Wysoczyzny Laskiej glina warcianska wy-
kazuje znaczne ro6znice miazszosci — od 1 do 34 m ($rednio 8—10 m), podczas
gdy odrzanska — od 1 do 14 m (Dutkiewicz, 1992a). Jest to dos¢ rzadki przypa-
dek, gdy glina warcianska jest przecigtnie grubsza od odrzanskiej. Na przewaza-
jacym obszarze Wysoczyzny taskiej glina warcianska osigga kilka metrow,
zalegajac niemal cigglym ptaszczem na jej ptaskich powierzchniach. W czesci
pétocnej lezy zgodnie na podscielajacych ja utworach wodnolodowcowych,
w czesci srodkowej 1 poludniowej — niezgodnie — $cinajac przewaznie osady
starsze (Klatkowa, 1987a, b; Balinski, 1992a, b; Ziomek, 2002).

W strefie przej$ciowej analizowanych lobow, w pasie £.6dZ — Tuszyn — Sule-
jow, migzszos¢ gliny wykazuje znaczng zmienno$¢. Pomiedzy Rzgowem,
Kurowicami i Moszczenicg glina jest dos¢ cienka (1-2 m), cze$ciowo powleczona
osadami fluwioglacjalnymi, ktore lezg ptasko, niekiedy w waskich rynnach
erozyjnych i zaglebieniach (Klatkowa, 1982; Turkowska, 1988, 1992). Wedlug
Turkowskiej (1992) ciaglos¢ gliny jest zachowana pod wigkszo$cia pagorkow
kemowych i wigkszych pagérow martwego lodu, w tym pagorkow tychowsko-
-czarnocinskich. Miejscami wystepuja zgrubienia poktadu gliny nawet do 20 m
(Turkowska, 1992), w dolinie Wolbérki do 5-15 m (Wieczorkowska, 1992).

W granicach zaznaczonych na arkuszu Tuszyn SMGP glina warcianska po-
grubia si¢ do 5-25 m, a nawet do 40 m w strefach zaburzen glacitektonicznych
(Turkowska i Wieczorkowska, 1994). Powszechnie wystepuje na powierzchni,
miejscami powleczona cienkimi osadami vistulianskimi i holocenskimi. W do-
linach jej migzszo$¢ wzrasta w stosunku do wysoczyzn, co nie wyklucza
jednoczes$nie waskich i1 glebokich jej rozcigé w takich sytuacjach geomorfolo-
gicznych. Glina ta $cina w wielu miejscach struktury glacitektoniczne. Tylko na
niewielkich obszarach pokryta jest osadami glacifluwialnymi (Turkowska
i Wieczorkowska, 1994). Wyniki szesciu datowan metoda TL warszawska sg
zadziwiajaco zbiezne — okoto 181 tys. lat (Turkowska, 1992).

W lobie potludniowowielkopolskim stwierdzono przypadki wystepowania
dwoch lub trzech pozioméw gliny warcianskiej w strefie brzeznej zasiggu oraz
w pasie od Wysoczyzny Tureckiej po pogranicze Wysoczyzny Laskiej i Wznie-
sien Lodzkich (rys. 45). Podobng sytuacje mozna dostrzec w lobach potozonych
na zachod, np. w rejonie Wzgorz Ostrzeszowskich.
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W Belchatowie, jak wspomniano, wyrozniono maksymalnie trzy poziomy
gliny, roznie interpretowane. Wedlug Krzyszkowskiego i Brodzikowskiego
(1987) oraz Krzyszkowskiego (1990) gliny te reprezentuja jednostke litostraty-
graficzng zwang ,,formacjg Rogowiec” i stanowig skutek jednego cyklu akumu-
lacji glacjalnej. Brodzikowski i in. (1987) wyréznili tam dwa kompleksy
glacjalne: wartanian I i II. Wedlug Gozdzika (1995) w kopalni Betchatow
wystepuja efekty trzech faz stadiatu warty. Skrajny poglad przedstawit jedynie
w 1992 r. Krzyszkowski, uznajac je za Slady trzech odrgbnych zlodowacen.
Roéwniez Czubla (2001) wyrdznit trzy warstwy glin warty, o migzszosci 3—6 m,
w niewielkim stopniu zdeformowane tektonicznie i w wyniku kompakcji
utworow podscielajacych. Najmniejszy obszar wyodrgbnienia wykazuje glina
dolna, ogranicza si¢ bowiem do plejstocenskiego rowu Woli Grzymaliny. Poza
kopalnig wystgpuje natomiast jeden lub dwa jej poktady. Gliny te rozdzielone sa
piaskami glacifluwialnymi, ktére poczatkowo byly uwazane za wktadki piasz-
czyste, pdzniej za poziomy litologiczne oddzielajace gliny (por. Gozdzik, 1986a;
Baraniecka, 1993a, b, c). Najgrubsza seria rozdzielajaca dwie dolne gliny osiaga
okoto 20 m (Czubla, 2001). Z poréwnania wynikéw badan litologiczno-petro-
graficznych dokonanych przez rézne osoby wynika znaczne podobienstwo tych
glin. Badano takze stopien zwietrzenia stropu tych glin i stopien zaawansowania
procesow glebotworczych. Stwierdzono bardzo stabe $lady wietrzenia w obregbie
dwoch nizszych poziomoéw. Wystepuja w jej stropie tylko niewielkie ilosci
plazmy stresowej, ktorej powstanie moze by¢ skutkiem pecznienia podioza
gliniastego. Jednoczesnie bardziej zaawansowane wietrzenie i pelny rozwoj
proceséw glebotworczych stwierdza si¢ w stropie gliny gérnej (Baraniecka
i Konecka-Betley, 1993; Konecka-Betley, 1993; Czubla, 2001).

Stabe zaawansowanie rozwoju proceséw pedologicznych wskazuje co naj-
wyzej na fazowy lub subfazowy charakter poszczegolnych glin, a nie oddzielny
glacjat.

Mozna sadzi¢, w zwigzku z przypadkami napotykania dwoch poziomow glin
warcianskich poza kopalnig Belchatow, ze poziom najnizszy, ograniczony do czesci
rowu Kleszczowa, jest wynikiem lokalnej oscylacji czota lobu lodowcowego.

W pasie od Wysoczyzny Tureckiej po pogranicze Wysoczyzny Laskiej
1 Wzniesien L.odzkich dwa lub wigcej poktadow gliny lokalnie stwierdzono m.in.:

— na arkuszu Kotwasice (Mankowska i Gogotek, 1988),

— w okolicy Siedlatkowa i miasta Warta (obserwacje autora oraz Klatkowe;j
i Zatoby, 1991),

— w Burzeninie i na stokach Kotliny Uniejowskiej (Baranowski i Mankow-

ska, 1979),
— w dolinie gornego Neru i na terenie Lodzi (Turkowska, 1993; Ziomek,
2002, rys. 45),

— w budowie watu bardzyninskiego (Wasiak, 1979),
—na arkuszu Parzgczew (Dutkiewicz, 1992a, b).
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Nie wszystkie przypadki wystgpowania dwdch oddzielnych warstw gliny
nalezy interpretowac¢ jako wynik osobnych nasuni¢¢. Moga by¢ one takze
skutkiem przebiegu glacjacji i deglacjacji, czyli odmianami facjalnymi gliny
z jednego nasuniecia. Na przyktad przy interpretacji materiatu z wiercen trudno
jest ustali¢, czy dany diamikton ma cechy gliny lodgement czy stanowi osad
typu flow till. Przypadki wystgpowania dwoch lub wigcej warstw gliny, ktore
mozna zaobserwowaé w obszarze pagérkow warcianskich i1 Siedlatkowa oraz
w Lodzi i jej okolicach, powigzane sg z wystepujagcymi tu deformacjami
glacitektonicznymi, a takze z innymi cechami osadow i form, ktére mogg by¢
interpretowane jako charakterystyczne dla strefy marginalnej, uformowane;j
w czasie recesji ladolodu warty.

W kilku stanowiskach regionu t6dzkiego Klatkowa (1992) weryfikowata za
pomocg pomiardw orientacji detrytusu skalnego pochodzenia skandynawskiego,
czy lezace warstwy glin glacjalnych — 2 lub 3 — naleza do zlodowacenia warty.
Stwierdzajac rézne kierunki nasuwania si¢ ladolodu, autorka ta uznata, ze gliny
te odpowiadaja odrebnym nasunieciom co najmniej rzedu stadiatléw. Trudno
jednak zgodzi¢ si¢ z pogladem taczacym zmiane kierunku ruchu ladolodu
z rangg stadialu. Raczej nalezy sadzi¢, ze w czasie trwania zlodowacenia
zachodzily dynamiczne zmiany kierunkow przeptywu lokalnych pradow lodo-
wych, nawet w trakcie krotkiego fazowego nasuni¢cia, zwlaszcza na obszarach
urozmaiconej rzezby podtoza.

W zasiggu lobu potudniowomazowieckiego réznice migzszosci gliny warcian-
skiej sa niewielkie. W zachodniej czgéci Wzniesien Lodzkich glina ta ma migz-
szo$¢ od 2 do 20 m i posiada kontakt $cinajacy ze spictrzonymi glinami starszymi
i osadami wodnolodowcowymi. Jej cigglos¢ zmniejsza si¢ do okoto 35% po-
wierzchni w zasiggu podanym na arkuszu Glowno SMGP (Wasiak, 1979; Brze-
zinski, 1992b; Klatkowa, 1993c). Na tym obszarze mata jej ciagltos¢ ma zwigzek
z deformacjami glacitektonicznymi. Sytuacja ta wydaje si¢ typowa dla terenow
takich spigtrzen. Glina bazalna mogta si¢ nie odtozy¢ na znacznej przestrzeni w
trakcie krotkotrwatego, dynamicznego nasuni¢cia. Niekiedy wystepuje tylko glina
ablacyjna. Podstawg takiego rozumowania sg wyniki obserwacji Abera (1982),
ktére wskazujg, ze cienki lodowiec moze utworzy¢ waty ze spictrzonych osadéw,
a nastepnie przekroczy¢ je, nie odktadajac gliny. Podobng sytuacje opisuje
Molewski (1999). W wielu miejscach brak gliny mozna tlumaczy¢ zniszczeniem
denudacyjnym, ktorego $lady w tym obszarze sa bardziej wyrazne niz w sgsied-
nich mezoregionach (m.in. Dylik, 1953; Turkowska, 2006a).

Glina warcianska w lobie Rawki na wschod od linii £.6dz — dolina Wolbérki
wykazuje przecigtnie mniejsze migzszosci, rzgdu kilku metrow, rzadko przekra-
czajac 10 m na potudnie od Roéwniny Lowicko-Blonskiej. Jej warstwa jest
zdecydowanie bardziej jednolita pod wzgledem migzszoSci w poréwnaniu
z poprzednio opisanym lobem. Na przyktad w granicach podanych na arkuszu
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Brzeziny SMGP glina ta ma cze¢sto ponizej 2 m grubosci, wyjatkowo w Rogowie
13 m. W sedymencie tym stwierdzono liczne gniazda i soczewki mutkoéw oraz
nagromadzenia glazéow (Trzmiel, 1993). W zasiggu arkusza Lyszkowice
opisywana glina osiaga najczesciej kilka metrow, najwiecej 13 m we wsi
Ostrotgka w zasiggu rowu tektonicznego (Nowacki, 1993). Na arkuszu Popiela-
wy glina warty wystepuje ptatami na catlym obszarze. Brak jej w centralnej
czesei, migdzy Wolkg Krzykowska a Ujazdem (Nowacki, 1991, 1992). Glina ta
osigga od 1 do 5 m we wschodniej czesci Rowniny Piotrkowskiej, na wschod od
Tomaszowa Mazowieckiego (por. Trzmiel, 1990; Ktoda, 1992; Rdzany, 1997a).

Na Wysoczyznie Rawskiej migzszos¢ gliny wynosi kilka metréow, niekiedy
przekracza 10 m. W rejonie doliny Pilicy i w potnocnej czg¢éci Rowniny Radom-
skiej osigga przewaznie od 0,5 m do 5 m grubosci. W ujeciu wielu autorow, od
czasu prac Rozyckiego (1961), jej cienki poktad lezacy na potludnie od Doliny
Biatobrzeskiej byt wiaczany do nasuniecia odrzanskiego. Autor sadzi jednak, ze
ma on az po doling Radomki cechy wspolne z gling Wysoczyzny Rawskiej.
Wystepuje po obydwu stronach doliny Pilicy, a odstania si¢ w rejonie krawedzi
i na réznych wysoko$ciach stokéw. Wykazuje podobne cechy petrograficzne,
stopien zwietrzenia, migzszo$¢ i relacje do osadéow nadlegltych. Na utworach
zastoiskowych z reguly osiagga bardzo mata migzszos¢. Wyjatkowo w okolicy
Magnuszewa poktad jej dochodzi do 10 m grubosci (Sarnacka, 1980).

Z analizy tej wynika, ze w obregbie lobu potudniowomazowieckiego ladolod
osadzit gling o niewielkiej 1 stosunkowo malo zréznicowanej migzszosci. Glina
ta wykazuje niewielkie undulacje, lecz przewaznie lezy niemal ptasko, otulajac
platy wysoczyznowe i tworzac wysScielenie niektorych dolin. Deformacje
glacitektoniczne, ktore koncentruja si¢ glownie w potnocno-zachodniej czesci
Wzniesien Lodzkich, mozna zwigza¢ ze skutkami szybkiej transgresji pomak-
symalnej odrgbnego strumienia lodowego (lob Bzury). Wszystkie te cechy do-
wodza stabej dynamiki lobu potudniowomazowieckiego w poréwnaniu z aktyw-
noscig lobu potudniowowielkopolskiego.

Charakterystyczny jest lekko undulacyjny sposdb utozenia gliny warcian-
skiej. Stwierdzono to w licznych odstonigciach (rys. 31, 32, 39). Czgsto nie jest
to wyrazne na rowninnej powierzchni terenu. Lepiej to sfalowanie widoczne jest
na powierzchni spagu gliny i w jej strukturze wewnetrznej. Zaobserwowane
przez autora sytuacje dotyczyly przypadkow, kiedy glina ta miata jednoczesnie
cechy strukturalne gliny z natozenia (lodgement till), co jest jedna z jej cech
diagnostycznych (Dreimanis, 1989).

Baraniecka i Sarnacka (1971) na podstawie badan gliny warcianskiej w do-
rzeczu Widawki udokumentowaly zréznicowanie litologiczno-facjalne tego
osadu i wyr6znily 4 nastepujace typy akumulacji glin: 1) gliny zwalowe stref
spietrzenia lodu, 2) zwarte pokrywy gliny zwalowej, 3) gliny zwatowe w formie
soczewek, przewarstwien, wkladek i ptatow, 4) gliny zwatowe niecek i obsza-
row wytopiskowych.
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Uziarnienie gliny warcianskiej na analizowanym obszarze nie jest az tak
charakterystyczne, aby pozwalato to rozstrzyga¢ problemy stratygraficzne
(rys. 46). Cechy uziarnienia ustalone na podstawie wskaznikow Folka i Warda
(1957) nie odbiegaja znaczaco od glin zlodowacenia odry i starszych zlodowa-
cen. Wskaznik wysortowania miesci si¢ w granicach 3,8-7,2, co wskazuje na
wysortowanie skrajnie stabe, a dla czgsci probek — stabe. Wskaznik skosnosci
jest dodatnio skosny i bardzo dodatnio sko$ny. Rozktad uziarnienia waha si¢ od
mezokurtycznego po bardzo leptokurtyczny (0,94—1,7). Niektorzy badacze
zwracajg uwage na znaczng zawartos¢ frakceji itowej (< 0,002 mm). Ilastos¢ ta
jest przecigtnie nieco wigksza niz w glinie odrzanskiej (por. Klatkowa, 1987)
czy w glinie vistulianskiej z zasiegu fazy leszczynskiej (por. Kasprzak, 2003).
Wskaznik ilasto$ci wykazuje jednak duze zr6znicowanie, nawet na poszczegol-
nych stanowiskach. Po odrzuceniu wartosci skrajnych miesci si¢ w przedziale
16-31%. Znaczna jest takze zawarto$¢ frakcji pytowej i piaszczystej, zwiry
wystepuja natomiast w zmiennej ilosci 0,5-7%.

Niegdy$ gloszono poglady o mozliwosci ustalania wieku glin na podstawie
cech uziarnienia, jednak w regionie t6dzkim juz dos$¢ dawno stwierdzono ich
bezzasadno$¢. Miedzy innymi Jewtuchowicz (1967) dowiodt, ze gliny z réznych
poziomow wiekowych w okolicach Leczycy wykazuja czgsto duze podobien-
stwo uziarnienia, a gliny jednego poziomu — znaczne zroéznicowanie. Charakte-
rystyka uziarnienia moze mie¢ znaczenie tylko uzupelniajace inne kryteria.

Barwa gliny, cho¢ takze nie stanowi podstawy ustalen stratygraficznych, jest
odnotowywana, gdyz informuje o warunkach, w jakich osad ten wystepuje. Jak
wynika z obserwacji w roznych strefach glacjalnych Polski, zwykle glina lezaca
W pozycji przypowierzchniowej na wysoczyznach jest brunatna lub ma podobna,
,ciepta” barwe, niezaleznie od wieku. Glina zlodowacenia warty bywa brazowa,
jasnobrazowa, zottobrazowa, czerwonobrazowa, szarobrazowa, zas w wilgot-
nych, nisko potozonych miejscach jest sinostalowa, a w warunkach silnie
redukcyjnych — nawet jaskrawoniebieska. Czgsto barwa zmienia si¢ w profilu
jednej warstwy gliny, np. od bragzowej w stropie po brunatnoszarg lub brunatno-
zielong w spagu. Na zmienno$¢ barw glin i1 nieprzydatnos¢ tej cechy jako
wskaznika stratygraficznego zwracano uwage od dawna (Karaszewski, 1952;
Ruszczynska-Szenajch, 1966a).

Cechg gliny warcianskiej przy powierzchni terenu jest powszechne od-
wapnienie. Sigga ono najczgsciej do 1-2 m, cho¢ niektorzy badacze udokumen-
towali znacznie glebsze, nawet do 6-8 m (np. Baraniecka, 1971b; Kurkowski
i Popielski, 1991; Baraniecka i Konecka-Betley, 1993). Gitebokos$¢ ta moze
by¢ uzalezniona od istnienia piaszczystych wkladek, przewarstwien i wypet-
nien szczelinowych. W glebszych partiach zawarto§¢ CaCO; wzrasta nawet
do 12-18%.
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Warcianska glina lodowcowa w stosunku do starszej gliny — odrzanskiej —
wykazuje istotne rdéznice skladu petrograficznego. Wskazywali na to juz
Baranowski i Mankowska (1979) na podstawie badan w kopalni ,,J6zwin” koto
Kleczewa w Koninskim Zaglebiu Weglowym, a pdzniej badania te rozwinat
w kopalniach ,,J6zwin” i ,,Smulsko” Czubla (2001, 2006), ktéry przeprowadzit
analizy petrograficzne dla frakcji zwirowej (5—10 mm). Stosujac zmodyfikowa-
ng metode Liittiga (1958) oraz Smeda i Ehlersa (1994), udokumentowat duza
liczebno$¢ eratykow ze wschodniej Skandynawii. Oznacza to, ze tzw. TGZ
(Teoretisches Geschiebezentrum) byto wysunigte bardziej na wschod w porow-
naniu ze starszymi zlodowaceniami.

Baraniecka i Sarnacka (1971) zauwazyly, ze mimo duzego zréznicowania
granulometrycznego glin warcianskich cechy petrograficzne sa wyjatkowo
zblizone na réznych stanowiskach dorzecza Widawki. Sg one odmienne od glin
odry, co pozwala je oddziela¢ od siebie. Podobne wnioski zawiera takze praca
Rzechowskiego (1971). Na przyktad wskaznik O/K dla gliny odry wynosi
srednio 0,91, w glinie warty — 1,11. Wskazuje to na zwigkszenie ilosci skat
osadowych pochodzenia pénocnego w stosunku do krystalicznych. Wskaznik
K/W na poziomie 1,3 w glinie pig¢tra odry dowodzi znacznej przewagi skat
krystalicznych nad grupg wapieni poéinocnych, tymczasem w glinie warcianskiej
wskaznik ten wynosi 0,99, co wskazuje na minimalnie mniejszg liczebnos¢
tychze wapieni.

Udokumentowano réznice petrograficzne zar6wno migdzy gling warty
a starszg odrzanska, jak i vistulianskg (Rzechowski, 1971; Lisicki, 1993, 1998;
Wojtanowicz, 2004). Stwierdzono wyrazne sptaszczenie wykresow wskaznikow
petrograficznych dla zlodowacenia warty i ich obnizenie w stosunku do glin
odry. Ostatnie badania Lisickiego (2003) pokazuja, ze mozna twierdzié
o przynaleznos$ci glin uwazanych za odrzanskie do litotypu warty (Wi, W,).
Ow sktad petrograficzny §wiadczy o obydwu nasunieciach ladolodu z centrum
botnickiego.

Jak juz wspomniano, w warstwie gliny lodowcowej warcianskiej wyste-
puje wiele drobnych pakietow piaszczystych i piaszczysto-zwirowych, zwykle
o objetosci od kilku decymetréow do kilku metrow szesciennych. W wigkszos$ci
przypadkow majg one w catosci lub czesciowo zachowang pierwotng strukture,
np. przekatne warstwowanie z nielicznymi deformacjami. Sa zwykle zaokraglo-
ne, co upodabnia je nieco np. do toczencoOw gliniastych lub ptatow deformacyj-
nych w materiale glacifluwialnym. Wystepuja w roéznych czgsciach profilu
gliny. W regionie todzkim po raz pierwszy zwrdcit uwage na te struktury
Jewtuchowicz (1967), ktéry je okreslit jako soczewki i stwierdzil, ze sa
w glinach najmtodszych okolic Leczycy dos¢ czeste. Uwazal, ze powstawaty
w czasie akumulacji gliny lub pdzniej w jej szczelinach w wyniku wyplukiwania
czastek pylastych przez przesigkajaca wode.



162

Wsrod tych ciat klastycznych mozna wyrdzni¢ dwa typy genetyczne. Jedng
grupe tworza wspomniane w podrozdziale 4.5 porwaki materialu bezposrednie-
go podioza gliny, inkorporowane w procesie erozji przemarzni¢tego lub nad-
marznigtego materialu podtoza ladolodu i transportowane na niewielkim
dystansie, czesto nadal w stanie przemarznictym. Pozniejsze powolne wytapia-
nie zmarzliny przyczyni¢ si¢ moglo do zachowania struktury. Ruszczynska-
-Szenajch (1987) okresla je jako kry glacjoerozyjne (glacio-erosional rafts).
Taki sposob inkorporacji byt prawdopodobnie czgsty, na co wskazuja Slady
dzielenia (rozkruszania) takich porwakéw i wnikania ich materiatu w obreb
gliny glacjalnej. W odstonigciu gliny warcianskiej w Siedlatkowie autor napot-
kat slady takiej homogenizacji zainkorporowanego materiatu (fot. 9).

Drugi typ struktur piaszczystych w obrebie gliny moze stanowi¢ fragmenty
zachowanych wypehien tuneli inglacjalnych. Sa takze zaokraglone w przekroju,
zwykle owalne, lecz tworzg ciata bardziej wydluzone. Mozna je obserwowaé
w $lad za przesuwaniem si¢ $ciany odstoni¢cia. Przykladow dostarczyly nie-
czynne juz odstonigcia gliny w Chociwiu (Rdzany, 1997a) oraz $ciany klifu
jeziornego w Siedlatkowie. Obecnos¢ tych struktur wskazuje na zaawansowany
rozwdj drenazu wewnetrznego w obrebie lodu lodowcowego i niewielkie jego
pOzniejsze przemieszczenia poziome.

Nalewajko (1982) stwierdzit w glinie warcianskiej dwie gtowne jednostki
litofacjalne: osady facji subglacjalnej i supraglacjalnej. W obrebie pierwszej
wyodrebnit facje bazalna, sktadajaca si¢ z subkompleksu bazalnego wlasciwego
i subbazalnego oraz facj¢ oddolnego wytapiania, sktadajaca si¢ z czterech
subkompleksow. W osadach facji supraglacjalnej wyr6znil natomiast dwa
kompleksy osadow: splywowy i z wytapiania. Wydzielenia te, cho¢ nie przyjety
si¢ szerzej w literaturze, zasadniczo byly akceptowane (Klatkowa, 1992).
W poszczegbdlnych odstonigciach glin warcianskich do$¢ rzadko spotykano
wigkszos¢ wydzielonych kompleksow. Na przyktad w cegielni Grabica —
Ostrow Nalewajko (1982) stwierdzit w gornej 6-metrowej warstwie gliny (caty
poktad ma tam ok. 10 m) dwie facje: supraglacjalng i subglacjalng, zas posrod
nich mniejsze jednostki (kompleksy): supraglacjalny z wytapiania i subglacjalny
oddolnego wytapiania.

Turkowska (1992) odnotowata prawidlowosé¢, ze w przypadku cienkiego
poktadu gliny, do okoto 2 m, najczesciej wystepuja cechy tzw. gliny supragla-
cjalnej. W przypadkach grubszych glin, co jest rzadsze, zroznicowanie facjalne
jest wieksze, np. w Kruszowie (8—18 m). Wystepuja takze odmiany glin subgla-
cjalnych.

Gliny lodowcowe i pokrewne im genetycznie osady ablacyjne budujg przede
wszystkim wysoczyzny polodowcowe. Udzial poszczegdlnych facji jest jednak
zroéznicowany. Biorg takze znaczacy udzial w budowie nielicznych watoéw i pa-
gorkow glacimarginalnych. Ponadto osady te uczestnicza w niewielkiej czeSci
w strukturze ré6znych odmian keméw i 0zow.
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Wysoczyzny glacjalne zwane sg takze polodowcowymi, lodowcowymi, mo-
renowymi albo morenami dennymi. Dawniej okreslano je jako wyzyny lodow-
cowe (Lencewicz, 1927). Termin ten byt uzywany do lat 70. w pracach dotycza-
cych regionu todzkiego przez Balinska-Wuttke (1960, 1970) i Baraniecka
(1971b). Balinska-Wuttke (1960, 1970) uzyla takze pojgcia ,,wyzyna gliny
zwatowej”. Podkreslata, ze formy te sa malo zniszczone przez denudacje, do
czego przyczynito si¢ pokrycie ich gling. Dos¢ dlugo utrzymywato si¢ takze
okreslenie ,,Wyzyna todzka” dla podkreslenia na tym obszarze wyrazistosci
rzezby pasa nizinnego, ktore jest w znacznym stopniu zalezne od elewacji
podioza mezozoicznego (m.in. Dylikowa, 1973; Rdzany, 1997a; Klajnert, 2004;
Turkowska, 2007). Nie ma jednak istotnego argumentu geomorfologicznego,
aby to okreslenie dluzej stosowac.

Istniejace ptaty wysoczyznowe maja rézne rozmiary. Najbardziej znaczaca
morfologicznie i najstabiej rozczlonkowana przez sie¢ rzeczng jest forma
tworzaca w potnocnej czesci Wysoczyzny Belchatowskiej i zachodniej czgsci
Wzniesien Lodzkich tzw. Garb Lodzki (Dylikowa, 1973). Zarysy wysoczyzn
glacjalnych warcianskich w znacznej mierze nawigzuja do starszych form tego
typu. Dowodza tego liczne przekroje geologiczne wykonane m.in. w ramach
opracowania SMGP na tym terenie. Platy wysoczyznowe zostaly zasadniczo
uksztaltowane juz pod ladolodem, lecz w czasie deglacjacji w wielu miejscach
zostaly nadbudowane przez osady glacifluwialne.

Pozostate formy, ktére zostaty niejako ,,nalozone” na wysoczyzny, uformo-
wane w czasie zanikania ladolodu, zostang omdéwione w nastepnym rozdziale.

Geneza wysoczyzn polodowcowych regionu nie jest jednoznaczna. Zwykle
stanowig formy poligenetyczne; sa to glownie formy przetrwate, nadbudowane
w czasie zlodowacenia warty osadami glacigenicznymi. W strukturze poszcze-
gblnych ptatow wysoczyznowych wystepujg osady roznych nasunie¢ ladolodow,
a bardzo czesto takze osady rzeczne, glacifluwialne i jeziorne. Niektore platy
wysoczyznowe, np. wystepujace we wschodniej czesci Wzniesien Lodzkich,
odznaczaja si¢ w budowie wewnetrznej zdecydowana przewaga osadow
wodnolodowcowych. Jest to takze charakterystyczne dla wielu innych platow
wysoczyznowych w pasie warcianskim, w szczego6lnosci na obszarze Wzniesien
Potudniowomazowieckich. Ruszczynska-Szenajch (1991) zastosowata w tym
przypadku termin ,,wysoczyzna glacjofluwialna” (glaciofluvial upland). Ostatnio
kategori¢ t¢ zaakceptowala Turkowska (2006a). Ze wzgledu na przewage
akumulacji glacifluwialnej w przekrojach wigkszo$ci ptatow wysoczyznowych
regionu todzkiego okreslenie ,,wysoczyzna morenowa”, sugerujgce dominacje
bezposredniej akumulacji lodowcowej, takze nie jest adekwatne do ich struktury.
W analizowanym regionie istnieje takze problem form zbudowanych w gtéwnej
masie z utworé6w mezozoicznych, np. kuest, ptaskowyzow czy ptaskowzgorzy,
powleczonych osadami glacjalnymi. Dos¢ dobre ich zamaskowanie cienkimi
osadami plejstoceniskimi sktania do okreslania ich wysoczyznami. Stosowanie
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okreslenia ,,wysoczyzna” jest wiec czestokro¢ uproszczeniem skomplikowanej
poligenetycznej formy.

Zroznicowanie morfologicznie wysoczyzn jest umiarkowane; wystepuja
wysoczyzny plaskie i faliste. Wysoczyzna ptaska to tereny o wysokos$ciach
wzglednych do 2 m i nachyleniu do 2° w polu 1 km®. Taka forma bywa tez
nazywana rowning polodowcowa (Balinski, 1992a). Dominuje w granicach
wigkszos$ci platow wysoczyznowych. Zajmuje wigksza cze$¢ Wysoczyzny
Laskiej (Klatkowa, 1987b, 1988; Balinski, 1992b; Chrzanowski, 1992), pograni-
cze Wysoczyzny Laskiej i Wysoczyzny Betchatowskiej (Klatkowa, 1987b;
Turkowska i Wieczorkowska, 1994), znaczne obszary Kotliny Szczercowskiej
(migdzyrzecze Warty, Widawki, Niecieczy 1 Grabi) (Krzeminski i Bezkowska,
1987), wystepuje takze po obydwu stronach doliny Pilicy, np. na arkuszu Warka
SMGP (Sarnacka, 1990). Rozlegte obszary zajmuje na Rowninie Piotrkowskiej,
np. w okolicach Piotrkowa Trybunalskiego (Ziomek, 1986), na migdzyrzeczu
Lucigzy i Pilicy (Kurkowski i Popielski, 1991), na pétnoc od Wolborza (Nowac-
ki, 1992), na péinoc od Tomaszowa Mazowieckiego w okolicach Lubochni
i Mateczy (Trzmiel, 1990) oraz w okolicach Rzeczycy (Ktoda, 1992, 1993).

Wysoczyzna morenowa falista zajmuje powierzchnie o wysoko$ciach
wzglednych od 2 do 5 m i o nachyleniu stokéw do okoto 5° w polu 1 km®
Formy takie wystgpuja czesto w brzeznych czgsciach wysoczyzn i na obrzezeniu
wypuklych form szczelinowych. Wyrézniono je np. w okolicach Widawy
(Krzeminski i Bezkowska, 1987), na poinoc od Piotrkowa Trybunalskiego
(Ziomek, 1986), miedzy Gorzedowem a Adolfinowem (Kurkowski i Popielski,
1991) oraz w okolicach Czerniewic i Strzemesznej (Trzmiel, 1990).

Biorac pod uwage cechy litofacjalne osadéw przypowierzchniowych, zre-
konstruowane kierunki odptywu wéd (ku depresjom suglacjalnym i obnizeniom
wytopiskowym), autor uwaza, ze wigkszo$¢ powierzchni wysoczyzn lodowco-
wych obszaru powstalo wskutek deglacjacji arealnej. Cechy te sg najbardziej
czytelne w lobie potudniowomazowieckim. Deglacjacja ta polegala na stopnio-
wym cienieniu stagnujacego i martwego lodu poprzez jego rytmicznie topnienie
i parowanie. Uwalniane wody ablacyjne rozmywaty i wyrownywaty powierzch-
ni¢ glin. Charakterystyczna jest mata migzszo$¢ glin stanowigcych pokrywy
wysoczyzn, czasem rzedu 1-2 m, z licznymi $ladami zagtebien wytopiskowych
(rys. 47, 48). Jednoczesnie wystepuje tam duzy udzial cech wytopiskowych
i sptywowych, za§ maty lub zupely brak cech gliny logdement na wysoczyz-
nach. Swiadczy to o tym, ze procesy erozyjno-akumulacyjne w stopie lado-
lodu, by¢ moze gléwnie z powodu przewagi zimnego rezimu termicznego, byty
mato znaczace. Nie znaleziono tam przejawdw bardziej intensywnego ruchu
ladolodu, np. w postaci moreny ztobkowej, ktéora moze by¢ uwazana za forme
diagnostyczng dla lodowcoéw ulegajacych szybkiej recesji frontalnej po szarzy
(Benediktsson, 2005; Larsen i in., 2006). Dla opisywanych wysoczyzn bar-
dzo charakterystyczne s3 cienkie pokrywy wodnolodowcowe typu sandrow
wewngtrznych.
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Najwigksze urozmaicenie powierzchni wysoczyznowych nalezy wigzaé
z okresem deglacjacji, zwlaszcza z koncowym etapem wytapiania si¢ wickszosci
licznych ptatow martwego lodu. Nierownosci byly szybko redukowane
wskutek dziatalnosci wod roztopowych. Znaczenie mialy takze procesy eoliczne
w vistulianie, natomiast przeksztalcenie w wyniku proceséw stokowych nalezy
uzna¢ za malo znaczace w $wietle badan autora (Rdzany, 1997a; rys. 47, 48).
Badane wypelnienia zaglebien bezodptywowych, ktére powinny byé swoisty-
mi putapkami dla osadow stokowych w vistulianie, zawieraly cienkie i nie-
ciggle warstwy tych osadow. Wystepuja tam natomiast powszechnie pdznovistu-
lianskie piaski o silnej eolizacji, ktorych migzszos¢ sigga w badanych obnizeniach
do4 m.

Rys. 47. Wystgpowanie zaglebien wytopiskowych we wschodniej czesci Rowniny Piotrkowskiej
1 — wysoczyzna morenowa, 2 — zaglebienia bezodptywowe, 3— stoki, 4 — suche doliny i parowy,
Sa —réwniny akumulacji glacifluwialnej (sandry wewngetrzne), Sb — terasy fluwialne (vistulianska
i holocenska). Liniami przerywanymi zaznaczono przebieg przekrojow geologicznych
przedstawionych na rys. 48
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4.7. Zasieg maksymalny ladolodu warty i ksztaltowanie si¢
jego strefy brzeznej

Dyskusja nad zasiggiem warty w regionie t6dzkim, cho¢ toczy si¢ juz od
poétwiecza, nie doprowadzita do tej pory do zadowalajacych rozstrzygnig¢ tego
problemu. Autor po weryfikacji dotychczasowych pogladow, uwzglednieniu
wynikow kartowania geologicznego do arkuszy SMGP z potudniowej czesci
regionu t6dzkiego, uzupehieniu ich wtasnymi analizami morfologii i budowy
geologicznej wybranych wycinkow strefy marginalnej, przedstawia wlasna
rekonstrukcje linii maksymalnego zasiggu (rys. 49). Na kilku odcinkach zasiggu
lobu potudniowowielkopolskiego, gdzie rzezba strefy marginalnej jest bardziej
czytelna, autor nie znalazt powodoéw do odrzucania starszych koncepcji (por.
Baraniecka, 1971a; Krzeminski, 1974). Dalsze uscislenia sg mozliwe, przede
wszystkim po wprowadzeniu doktadniejszych niz do tej pory stosowano,
datowan bezwzglednych oraz innych uzupelniajacych badan. Dotychczasowe
wyniki datowan TL maja pewne znaczenie orientacyjne, lecz — jak wczesniej
wspomniano — z bledem o rozpigtosci trwania pietra stratygraficznego nie moga
rozstrzygna¢ wielu watpliwosci stratygraficznych.

Proby uscislania zasiggu ladolodu warty podejmowano w $lad za badaniami
rangi stratygraficznej jednostki warcianskiej. Poczatkowo korekty zasiegu w stosun-
ku do linii Woldstedta byty niewielkie (Halicki, 1950; Rozycki, 1952, 1961; Rosz-
kowna, 1957, 1964; Galon i Roszko, 1967; Riihle i Mojski, 1968; rys. 12, 13, 14).

e

Rys. 49. Zasieg maksymalny ladolodu warcianskiego (1)
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Na obszarze podlodzkim zasigg warty wyznaczono z wyraznym zatamaniem
w okolicach Lodzi, ograniczajac stabo urozmaicony obszar mi¢dzy t.odzia, Toma-
szowem Mazowieckim i Nowym Miastem nad Pilicg. Ta charakterystyczna zatoka
interlobalna koto Lodzi stala si¢ wrecz stereotypem. W trakcie badan nad osadami
i formami zlodowacenia warty pojawily si¢ w odniesieniu niemal do catej linii
zasiggu maksymalnego poglady o mozliwosci dalszego zasiegu, rzedu kilku —
kilkudziesieciu kilometrow, w skrajnym przypadku nawet dalej, od zasiggu zlodo-
wacenia odry. Poglady o koniecznosci mniejszych lub wigkszych korekt wysuwali:
Baraniecka i in. (1969), Baraniecka (1971a, rys. 50); Wieczorkowska (1975);
Turkowska (1984, 1988, 1992, 2006a), Turkowska i Wieczorkowska (1994, 1999);
Lindner i Marks (1995, 1999); Lindner i Fedorowicz (1996); Ciesla i in. (1999);
Rdzany (1997a, 2000a, 2004a, b); Zarski (2004), Marks i in. (2006, rys. 50).
Przesunigcie zasiggu na potudnie, zaproponowane przez Baraniecka (1971a),
wynikatlo z uwzglednienia zasiggu glin (dalszego niz wystepowanie czytelnych
form marginalnych), miejsc zapoczatkowania odptywu sandrowego, obecnosci
moren czolowych oraz spigtrzen osadow. Linia zmniejszajgca interlobalng
zatokg na pétnoc od Tomaszowa Mazowieckiego o okoto 30 km byta z pewno-
$cig przyblizeniem stanu rzeczywistego, na co wskazaty takze pdzniejsze
badania (Wieczorkowska, 1975; Turkowska, 1984, 1988, 1992, 2006a; Turkow-
ska 1 Wieczorkowska, 1994, 1999; Trzmiel, 1988, 1990; Rdzany, 1997a, 2004a).

Wane L) Warszawa

Rys. 50. Zasigg zlodowacenia warty wedtug Baranieckiej (1971) oraz Marksa i in. (2006); rysunek
i opisy uproszczono
1-4 — zasieg wedlug Baranieckiej (1971): 1 — na podstawie moren czotowych, spietrzen osadow
i zapoczatkowania odplywu sandrowego, 2 — przypuszczalny zasigg na podstawie glin, 3 — zasieg
glownych moren czotowych, 4 — inne, lokalne transgresywne fazy z okresu recesji stadiatu warty,
5 — zasigg wedtug Marksa i in. (2006)
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Dotychczasowe trudnos$ci z doprecyzowaniem przebiegu maksymalnego
zasiegu ladolodu warty wynikaly przede wszystkim z braku czytelnych stref
czotowomorenowych oraz form proglacjalnych: sandréw i dolin marginalnych
(pradolin). W ostatnich latach doszty do tego kontrowersje zwigzane ze znacz-
nym rozrzutem wynikow datowan bezwzglednych i wskaznikami petrograficz-
nymi frakcji zwirowej osadow glacjalnych i glacifluwialnych.

Najwiekszym terenem spornym w dyskusji nad zasiggiem warty w Polsce
srodkowej jest obszar mig¢dzy todzig a Janowem nad Radomkg (75-80 km).
Jeszcze w 1972 r. Klatkowa podtrzymywata opini¢ o zakonczeniu transgresji
ladolodu w rejonie Lodzi, natomiast Lindner i Fedorowicz (1996) na podstawie
oznaczen TL tzw. metodg gdanskg materiatu terasy kemowej rozwazali mozli-
wo$¢ dotarcia jezorow ladolodu warty do goémej czgsci doliny Radomki.
Potwierdzenie tej informacji oznaczatoby przekroczenie przez ladoldéd warty
nawet zasiegu fazy gowarczowa, czyli fazy maksymalnej zlodowacenia odry.
Zwraca jednak uwage dos¢ duzy rozrzut dat, wskazujacy na brak petnego
zerowania materialu i inne przyczyny ewentualnego znacznego btedu oznacze-
nia TL. Nalezy zauwazy¢, ze jeSli ladoldéd dotarlby do okolic Janowa, 16d
musialby si¢ga¢ do obecnej rzednej okoto 260 m n.p.m., co byloby sytuacja
wyjatkowg w catym pasie zasiggu warty, poczawszy od Potwyspu Jutlandzkiego
po Nizine Rosyjska. Powstaje pytanie, jak daleko musiatby siggna¢ ladolod na
wschdd i zachdd od regionu $wictokrzyskiego w sytuacji, kiedy dotartby do
okolic Przysuchy, pokonujac po drodze do$¢ wysoko wzniesione wschodnie
wysoczyzny podtodzkie?

Rowniez badania litostratygraficzne moga prowadzi¢ do podobnych rewizji
pogladow. Przyktadem jest praca Lisickiego (2003), ktorej wyniki wskazuja na
mozliwo$¢ traktowania nasunigcia odrzanskiego jako starszego stadiatu zlodo-
wacenia warty. Rowniez Marks (2004) zauwaza, ze w zwigzku z coraz liczniej-
szymi rewizjami zasiggu warty nalezy liczy¢ si¢ z probami utozsamiania warty
z maksimum zlodowacen srodkowopolskich.

Cho¢ nie rozwigzano wszystkich probleméw zwigzanych z wyznaczeniem
granicy zasiegu warty, doszlo z pewno$cia do usci§lenia jego przebiegu.
Przyczynito si¢ do tego wiele prac badawczych, w tym wyniki kartowania
geologicznego przy opracowaniu SMGP. Ich syntetyczny obraz przedstawili
Marks 1 in. (2006). Zrekonstruowana linia zasiegu zaczyna si¢ na granicy
zachodniej Polski w rejonie $rodkowej Nysy Luzyckiej, biegnie nastepnie
migdzy Lubskiem a Zarami, na pétnoc od Szprotawy, Lubina, Wotowa, Wro-
ctawia, przez Sycow, Ostrzeszow, Kepno, na pdtnoc od Kluczborka, przez
Pajeczno, Radomsko, Piotrkéw Tryb., Tomaszéw Mazowiecki, Biatobrzegi,
Deblin, okolice Lukowa, na poludnie od Siedlec, mi¢edzy Losicami a Bialg
Podlaska oraz pomigdzy Mielnikiem nad Bugiem a Brzesciem (rys. 50).
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Wigzanie Watu Slaskiego z maksimum zlodowacenia warty jest dosé cze-
sto spotykane, cho¢ zwykle podkresla si¢, ze wigkszo$¢ kubatury tych wzgorz
zawiera osady i struktury, w tym glacitektoniczne, powstale w czasie wcze-
$niejszych glacjacji, glownie w czasie zlodowacenia sanu (Marks, 2004).
Niezaleznie od tego nalezy zauwazy¢, ze ten cigg wzgorz stanowi najwyrazniej
wyksztalcony zarys czota ladolodu w skali Europy s$rodkowej (Badura
1 Przybylski, 2004).

Nie jest pewne, czy ladolod warty osiggnat zasieg maksymalny na calej linii
w Polsce srodkowej (rys. 49) w jednym czasie. Wiele przestanek wskazuje
natomiast na metasynchroniczno$¢ rozwoju poszczegdlnych lobow, podobnie
jak to miato miejsce w przypadku zasiggu maksymalnego zlodowacenia wisty.
Datowania bezwzgledne wskazuja tam na osigganie maksimum rozwinigcia
przez rézne strumienie lodowe w przedziale 22—-19 ka BP (Kozarski, 1986;
Wysota, 2002). Poglady te majg uzasadnienie w regionie t6dzkim. Na metasyn-
chroniczno$¢ dwoch gtownych wielkich lobow wskazuja m.in. zarys zasiegu,
roznice hipsometryczne linii zasiegu, roznice wyksztalcenia typowych profili
litostratygraficznych zlodowacenia warty, w tym cechy gliny, brak kontynuacji
najwazniejszych stref morfologicznych, w tym zarowno form wypuktych, jak
1 wklestych (stabo rozwiniety odptyw marginalny, staby rozwoj sandréw oraz brak
w strefie maksymalnego zasiggu osadow wigkszych zbiornikéw zastoiskowych
typu terminoglacjalnego), dysproporcja $ladow postmaksymalnych awansow,
a ponadto r6znice dynamiki i cech termicznych glebokiego podioza (dysproporcje
gestosci strumienia ciepta geotermicznego). Ponadto autor nie moze podtrzymac
starszych tez o istnieniu dobrze rozwinigtych sandrow warcianskich czy systemu
pradolinnego z fazy maksymalnego zasiggu (por. Rozycki, 1967).

Na metachroniczno$¢ zasiegu maksymalnego warty w Polsce wschodnigj
wskazywat juz Mojski (1972), ktory uznal za réznoczasowe zasi¢gi lobow
Liwca, Muchawki, Tocznej i Klukéwki na potudniowym Podlasiu. W dolinie
srodkowego Bugu mogt rozwing¢ si¢ odrgbnie lob Bugu, na co wskazuja
moreny czolowe polozone na potudnie od Mielnika i $lady wod roztopowych
w kierunku Brzescia i Biatorusi. Ta cecha lobow w Polsce wschodniej i na
Biatorusi zostata potwierdzona takze w po6zniejszych pracach (Marks, 2005;
Marks i Pavlovskaya, 2006).

Metachroniczno$¢ funkcjonowania elementow wypustowych lodowcow jest
faktem czgsto spotykanym wspolczesnie w réznych obszarach glacjalnych.
Wystepuje np. w obrebie czapy Vatnajokull (Bjornssen, 2005), posrod licznych
jezorow lodowcow zlodowacenia polpokrywowego na Spitsbergenie, udoku-
mentowano jg takze w ladolodzie antarktycznym. Anderson i in. (2002) dowo-
dza, ze poszczegdlne loby ladolodu antarktycznego w holocenie awansowaty
i zanikaly w r6znym czasie, a réznice tych transgresji sa znaczne, w skrajnych
przypadkach rzedu nawet kilku tysiecy lat. Podobne wnioski sa wysuwane jako
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wyniki rekonstrukcji ladolodoéw plejstocenskich. Poznano najdoktadniej pod tym
wzgledem ostatni ladoldd euroazjatycki; m.in. Astakhov (1997) szczegdlowo
wykazat, ze poszczegdlne jego czlony w Arktyce rosyjskiej rozprzestrzeniaty sig¢
i zanikaty w dos$¢ odlegtych okresach.

Marks (2004, 2005) podkresla, ze na metachroniczno$¢ wskazuje w szcze-
gblnosci lobowaty zarys krawedzi lgdolodu na linii zasiggu maksymalnego.
Uwaza ponadto, ze mogt to by¢ znaczny metachronizm, zawierajgcy si¢ nawet
w szerokim przedziale 160—130 ka. Podobne dane dotycza zasi¢gu na Bialo-
rusi (Marks i Pavlovskaya, 2006). Wedlug Marksa (2004, 2005), zjawisko to
w Polsce i na Biatorusi moze by¢ wytlumaczone wzrostem kontynentalizmu
w kierunku wschodnim. Strefa marginalna na zachodzie jest bowiem bardzo
czytelna, w poréwnaniu z nig wschodnia — mato wyrazista. Warto jednak
zauwazy¢, ze czytelno$é strefy zachodniej (np. Watu Slaskiego) wynika ze
ztozono$ci tych form, gldwnie z nalozenia si¢ marginalnych osadow i form
warty na starsze struktury. Z drugiej jednak strony nie mozna tam kwestionowac
znacznie dalszego wysunigcia lobow na potudnie.

Cho¢ trudno odrzuci¢ poglad o wzroscie cech kontynentalnych klimatu
w czasie zlodowacenia poczawszy od regionu todzkiego, jedynie ta cecha nie da
si¢ wytlumaczy¢ tak znacznych réznic migdzy sasiednimi lobami. Nalezy szukaé
innych cech dzialajacych komplementarnie. W odniesieniu do lobu potudnio-
wowielkopolskiego nalezy uwzgledni¢ zdecydowanie lepsze warunki zasilania
w 16d, wigksze znaczenie umiarkowanego rezimu termicznego lodu, lepsze
warunki $lizgu po podlozu (niezamarznigte podtoze, liczne zbiorniki zastoisko-
we) oraz zréznicowanie czynnikow geofizycznych.

W szczeg6lnosci nalezy zauwazy¢ istotny kontrast warto$ci strumienia cie-
plnego w zestawieniu z zarysem obydwu lobow (Krzywiec i in., 2005). Z r6znych
opracowan danych dotyczacych oddziatywania strumienia cieplnego (np. Plewa,
1994; Gordienko i in., 1996; Karwaszewska i Bruszewska, 1997 — vide Krzy-
wiec 1 in., 2005) wynika, ze w zasiegu lobu poludniowowielkopolskiego
jego gesto$é miesci sie w granicach 60-80 mW/m®, podczas gdy na obszarze
lobu potudniowomazowieckiego, na wschod od strefy T-T — w przedziale
45-65 mW/m’ (rys. 51). Mozna sadzi¢, ze najwicksze odchylenia zasiegu od
uktadu gestosci strumienia cieplnego wynikaja z bariery morfologicznej na
p6tnocno-zachodnim obrzezeniu Gor Swietokrzyskich. Na znaczenie analizowa-
nego czynnika nie zwracano dotychczas wystarczajacej uwagi, nalezy jednak
odnotowaé, ze dostrzega go ostatnio Molewski (2007) w konteksScie zasiggu
ladolodu wisty na Kujawach.

Do$¢ umiarkowana akumulacja czotowa ladolodu w strefie maksymalnego
zasiegu wskazuje na krotki okres rownowagi dynamicznej w poszczegolnych
odcinkach tej linii.
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Rys. 51. Zasigg maksymalny ladolodu warty (1) na tle rozktadu gestosci strumienia cieplnego (2)
w mW/m?® wedtug Krzywca i in. (2005) (na podstawie Karwasieckiej i Bruszewskiej, 1997)

Analiza warunkow transgresji i cech fizycznych ladolodu warty w regionie
16dzkim, przedstawiona w poprzednim rozdziale, rzuca nowe S$wiatlo na
funkcjonowanie ladolodu w pelnym jego rozwinig¢ciu oraz w poczatkach
zanikania. Oddzialywanie cech podioza i zréznicowanego przeptywu lodu od
strony obszaroéw alimentacji uksztattowato strukture megalobow juz w czasie
glacjacji. W rezultacie r6znej dynamiki rozprzestrzeniania si¢ strumieni lodu,
rzezba w ich zasiggu ksztaltowata si¢ w spos6b odmienny. Wyniki rekonstruk-
cji roznych cech zapisu geologicznego i morfologicznego obydwu lobow
ujawnity szereg roznic migdzy nimi, pozwolily wykaza¢ takze liczne podo-
bienstwa.

Jak to ukazano wczesniej, w szczegodlnosci lob poludniowowielkopolski
wykazal szereg przejawow znacznie wigkszej dynamiki w poréwnaniu z lobem
potudniowomazowieckim. W $§wietle obecnej wiedzy nie mozna wigc dhuzej
utrzymywac tezy o wickszej dynamice lobu Rawki (Klatkowa, 1972a; Nalewaj-
ko, 1982). Znaczna migzszos¢ struktur glacitektonicznych i urozmaicenie rzezby
glacjalnej na terenie Wzniesien Lodzkich powinny by¢ wyjasnione nasuni¢ciem
pomaksymalnym (subfaza bzury) oraz zwigzanymi z nim oscylacjami czota
lobu. Geometria lobu Bzury $wiadczy o zupehlie inaczej uksztalttowanym
przeplywie strumienia lodowego w pordwnaniu z lobem Rawki, w rozumieniu
Klatkowej (1972a), czy catym lobem potudniowomazowieckim.
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Lob potudniowowielkopolski byt ponadto:

— bardziej wysuniety na potudnie,

— podstawa czota lagdolodu si¢gata wyzej, przecietnie o 40-60 m (rys. 17),

— odznaczat si¢ wieksza przecietna gruboscia lodu i dynamika ruchu,

— w czasie transgresji skuteczniej blokowal wody roztopowe, co prowadzito
do powstania licznych zbiornikow zastoiskowych,

— pozostawil prawdopodobnie wigcej sladow silnej erozji na liniach szyb-
kich pragdow lodowych,

— odtozyt gtowny poktad gliny warcianskiej o przecig¢tnie wigkszej migzszo-
$ci niz w sgsiednim lobie,

— wykazywat wigkszg dynamike ruchu lodu i proceséw ablacyjnych w kran-
cowych potozeniach czola, co wyraza si¢ wickszym urozmaiceniem strefy
brzeznej zasiegu oraz wickszym jej zroznicowaniem geologicznym,

— ulegat kilkukrotnym szarzom pomaksymalnym,

— pozostawit lokalnie dwie, a nawet trzy warstwy gliny o utozeniu dachow-
kowatym,

— w wielu odcinkach spigtrzat dynamicznie §wiezo ztozone osady glaciflu-
wialne i glacilimniczne oraz wytworzyt charakterystycznie rozprzestrzenione
zaburzenia glacitektoniczne o wigkszym zasiggu poziomym i pionowym niz
w lobie sgsiednim.

Poréwnywane loby taczy tez szereg podobienstw:

— skomplikowany i ogolnie stabo wyksztalcony system odptywu marginal-
nego pradolinnego,

— staby zapis morfologiczny krancowego potozenia,

— stabo rozwinigta strefa typowych sandrow,

— przewaga form zwigzanych z deglacjacja,

— powszechna obecno$¢ tzw. sandrow wewnetrznych,

— przejsciowy charakter form na linii maksymalnego zasiggu o cechach san-
drow i stozkéw marginalnych,

— brak duzych zbiornikow zastoiskowych w strefie maksymalnego zasigegu.

Funkcjonowanie czota ladolodu w potozeniu maksymalnym byto wzglednie
krétkotrwate, gdyz w innym przypadku rozwinetyby si¢ rozlegte formy margi-
nalne, zaro6wno waty glacimarginalne, jak i sandry, podobnie jak to miato
miejsce w fazie pomorskiej zlodowacenia wisty. Brak w rzezbie, pomijajac
krotkie odcinki, wyraznych sladow jakiejkolwiek rownowagi dynamicznej
w pozycji maksymalnej ladolodu, wskazuje, ze ladolod byt staby i — jak to
niejednokrotnie obrazowo opisywano — ,resztkg sil” osiagnat t¢ linig. Takich
niezbyt czytelnych stref zasiegu jest wiele na Nizu Srodkowoeuropejskim. Na
przyktad podobne wnioski wyciagnat Zynda (1967) w stosunku do granicy fazy
poznanskiej na Wysoczyznie Lubuskiej. Krotkotrwate funkcjonowanie ladolodu
w skrajnej pozycji potwierdza takze brak w tej strefie wickszych serii zastoi-
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skowych, w przeciwienstwie do jej zaplecza. Trudno jest jednak znalez¢ kryteria
przydatne do precyzyjnego wyliczenia czasu trwania ,postoju” czota
w strefie maksymalnego zasi¢gu na jakim$ odcinku.

Brzezna cze$¢ ladolodu w pozycji maksymalnej odznaczata si¢ prawdopo-
dobnie ztozonym (politermalnym) rezimem termicznym. Swiadczy o tym kuba-
tura i przestrzenny uktad osadow wodnolodowcowych, ktore wydostawaty si¢
w strefie brzeznej z wielu miejsc, zwlaszcza glacifluwialny charakter pagorkow
i watéw glacimarginalnych. Mozna sadzi¢ takze, ze rezim ten zmieniat si¢.
Moze na to wskazywa¢ m.in. strefowe wystepowanie 0z6w o okreslonej
dtugosci. Liczne sa slady wyptywow waod roztopowych, ktore rozciety wczesniej
odtozong gling lodowcowa. Ciepty rezim ladolodu objawiat sie takze licznymi
przeplywami subglacjalnymi (kanaly typu N). Rozwijaly si¢ one glownie
w obnizeniach spagu ladolodu (glacidepresjach). Nie ma ich natomiast na
rozleglej elewacji podtoza, jaka stanowita wschodnia cz¢$¢ RoOwniny Piorkow-
skiej. Wiele jednak z tych rynien zostalo w czasie deglacjacji zasypanych, co
wynikato z matej sprawnos$ci odptywu marginalnego (pradolinnego).

Istotng cechg skrajnej pozycji ladolodu jest skomplikowany i niejednolity
system odplywu marginalnego zaréwno po zachodniej, jak i wschodniej stronie
regionu. Fakt ten dobrze koresponduje z argumentami o nierownoczesnym
osigganiu linii zasiegu maksymalnego przez poszczegdlne strumienie lodu. Nie
ma tu wigc typowej pradoliny, z dobrze rozwinigtymi poziomami terasowymi
o znacznej ciagtos$ci, w rozumieniu wielkiej doliny, odprowadzajacej jednocze-
$nie doptywajace wody roztopowe i rzeczne. Niejasne jest takze usytuowanie
linii dziatu wodnego migdzy zlewiskami Morza Potnocnego i Morza Czarnego.
Ogolnie wododzialowy charakter tego obszaru nie budzi jednak watpliwosci.
Jest cecha przetrwalg od fazy laramijskiej, niezatarta przez procesy niszczace.
By¢ moze przebieg dzialu wodnego zmienial si¢ w miarg¢ osiggania maksymal-
nego rozwinigcia przez poszczegolne drugorzgdne loby. Funkcjonowaly takze
rozlegle obszary bezodptywowe, zwlaszcza na przedpolu megalobu zachodnie-
go. Mialo tu takze znaczenie charakterystyczne uksztattowanie terenu z garbem
w cze$ci §rodkowej oraz brak réwnoleznikowego obnizenia na przedpolu
maksymalnego zasi¢gu ladolodu warty.

Analizowane poludniowe i wschodnie obrzezenie lobu potudniowowielko-
polskiego, w pasie o szerokosci 5—-15 km, odznacza si¢ znaczng indywidualno-
scig geomorfologiczng. Podstawowe jej cechy zostaly rozpoznane w latach 60.
i 70. ubieglego wieku jako wlasciwosci strefy marginalnej, gtownie w rezultacie
badan Skompskiego (1967), Sarnackiej (1970) i Baranieckiej (1971b). Wyniki
tych prac zostaty czg¢sciowo potwierdzone, czeSciowo za§ uzupelnione przez
Krzeminskiego (1974).

W rozwinigciu lobu potudniowowielkopolskiego duze znaczenie miaty co
najmniej trzy wyodrgbniajgce si¢ drugorzedne strumienie lodowe: Prosny, Warty
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i Widawki oraz lokalna morfologia pdinocnego obrzezenia pasa wyzyn. Stru-
mienie te wyprzedzaly w czasie transgresji reszte lodu, ktora z opdznieniem
zajmowata ptaty wysoczyznowe. Byly to wigc wlasciwie lodowce wypustowe.
Wspinajac si¢ tagodnie po przeciwstokach, uksztattowanych w przyblizeniu
amfiteatralnie, 16d w potozeniu maksymalnym utozyl si¢ ostatecznie w strefie
czota w sposob dos¢ wyrdownany, z niewielka zatoka na wzniesieniach jurajskich
koto Pajeczna i Dziatoszyna. Lob goérnej Prosny siggnat najbardziej na potudnie
do okoto 50°56’N (18°32’E) w rejonie Obnizenia Krzepickiego i Progu Herb-
skiego, kilka kilometréw na poinoc od Olesna, w gornej czgsci doliny Prosny.
Podstawa czota ladolodu siggata tu takze wyjatkowo wysoko — do 250-270 m
n.p.m. (rys. 17, 18). Wedlug Haisiga i Wilanowskiego (2001) zasieg zapisat si¢
w postaci moren czolowych, ktoére w okolicach Jaworzna przegradzaja doling
Prosny. Wskazuje to na duze znaczenie obnizenia gérnej Prosny w koncowym
jego odcinku. Na stokach niecki koncowej wystepuja deformacje glacitektonicz-
ne, co dodatkowo wskazuje na znaczng dynamike jezora wypustowego. Zabu-
rzenia te stwierdzono takze na pograniczu strumieni lodowych Prosny i Warty
w Kamionce. Ich migzszos¢ sigga 30 m (Krzeminski, 1974). Na potudnie od
lobu uformowat si¢ stosunkowo rozlegly sandr Zytniow-Sternalice, opisany
przez Krzeminskiego (1974). Dalej linia zasiegu przebiega przez Wyzyne
Wielunska na migdzyrzeczu Liswarty i Warty. Zasigg wyznaczony na tym
obszarze przez Haisiga i Wilanowskiego (1998), a dalej na pdétnocny wschod
w okolicy Dziatoszyna przez Skompskiego (1971b) oraz Krzeminskiego (1974),
opracowany zostal na podstawie wystgpujacych tam niewielkich form moren
czolowych i sandrow oraz ich relacji do elewacji podtoza typu mogotow
i zrgbow. W tej strefie cienki 16d dostosowywat si¢ do urozmaiconego podtoza,
mogt w wielu miejscach optywaé niewielkie nunataki.

Dalej na wschod granica warty biegnie przez Makowiska, kilka kilometrow
na poludnie od Pajeczna, przez Dubidze i Kruplin. Na linii zasiegu i w glebi
strefy marginalnej wystepuja tu gldwnie male pagorki i waly, ktore siggaja
do 220-245 m n.p.m., zbudowane z piaskow glacifluwialnych o strukturach
stozkéw naptywowych, niekiedy z kulminacjami piaszczysto-zwirowymi.
Skompski (1971b) okreslit je jako moreny czotowe akumulacyjne. Tylko
w Makowiskach Skompski znalazl osady ze S$ladami spigtrzen. Autor ow
podkresla, ze zwykle trudno ustali¢ granice morfologiczng miedzy morenami
czolowymi i sandrami. Lepiej rozwinigty sandr znajduje si¢ w okolicach wsi
Szczepany (Krzeminski, 1974). Odnos$nie do obszaru migdzy Pajgcznem
a Ktobuckiem, w zwigzku z wynikami datowan TL, pojawita si¢ watpliwos¢ co
do zasiggu ladolodu warty (Kobojek i1 Jaskulski, 2001). Badania tych autoréw
dowiodty istnienia dwoch kompleksow glacjalnych zlodowacenia srodkowopol-
skiego, przy czym mlodszy, ktéry moze mie¢ cechy osadoéw glacimarginalnych,
zostal wydatowany metoda TL na 188,6 + 28,3 (UG-2468), dla kompleksu
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starszego uzyskano 209,3 +39,4 (UG-2469). Cho¢ wiek kompleksu mtodszego
moze wskazywaC na pigtro warty, nie ma na tym obszarze, tj. w okolicach
Klobucka, Kamyka i Pity elementow morfologicznych, ktére mozna powigzac
ze strefa rzezby uznang powszechnie za warcianskg. Raczej jest to przypadek
kolejnego ,,odmtodzenia” wieku gliny odrzanskiej. Wprawdzie cechy litologicz-
ne obydwu kompleksow glacjalnych moga $wiadczy¢ o niezaleznych nasunig-
ciach, lecz kompleks gorny nalezy wigzaé raczej z faza pomaksymalna, ktora tez
jest udokumentowana na obszarach obrzezenia Gér Swietokrzyskich.

Nastepny odcinek granicy zasiggu biegnie w kierunku Radomska przez Ad-
amow, Wole Jedlinska, Stobiecko Szlacheckie, Dobryszyce i Karkoszki (Wa-
growski, 1990). Moreny czotowe tego ciggu dochodzg do 15 m wysokosci, zas
stoki majg strome. Na jego poludniowym zapleczu powstaty sandry i roz-
wingl si¢ stabo zaznaczony odptyw marginalny. Sandry wystepuja na pétnoc od
Radomska. Wagrowski ustalil tam potozenie trzech miejsc wyptywu wod:
w okolicy Stobiecka Szlacheckiego, Borowiecka i w miejscu dzisiejszej doliny
Widawki. Glowne miejsca wyptywu wod, ktore zasilaty odptyw marginalny
doling Warty, znajdowaly si¢ koto Adamowa, Woli Jedlinskiej i w rejonie
obecnej doliny Radomki. Powierzchnia sandru (ok. 230 m n.p.m.) pochyla si¢
fagodnie na potudnie ku dolinie Warty i przechodzi w sandr dolinny o szeroko-
sci 1-3 km, ktory biegnie rownolegle do zasiegu maksymalnego (I ciggu
morenowego wedhug Wagrowskiego). Sandry na tym obszarze opisywatl takze
Skompski (1971a, b, 1980). Na tym odcinku, w poblizu Radomska, mozliwos¢
dotarcia ladolodu do Amelina (na wschod od Radomska) rozwazat Krzeminski
(1974).

Nasunigcie ladolodu warty po lini¢ Warta — Radomka zmienito sposob od-
ptywu Pilicy na potudnie od réwnoleznika Radomska na réwnoleznikowy
(Wagrowski, 1990). Na linii Radomsko — Dziatoszyn rozwingt si¢ odptyw
marginalny, typu pradolinnego, ktéory odprowadzal wody roztopowe i wody
rzeczne pra-Pilicy w kierunku zachodnim. Wskutek tego rozwingly si¢ w pot-
nocnej czesci doliny rozlegle poziomy sandrowe. Odpowiadajg im terasy
rzeczne pra-Pilicy na potudniowym brzegu.

Dalej na wschod na ograniczenie zasiegu lobu Widawki miaty wpltyw wy-
niostosci podtoza w Gomunicach i Skapej, a takze starsze osady czwartorzedowe
w poblizu tych elewacji. Wedtug Baranieckiej i Sarnackiej (1971) uformowaty
si¢ tam trzy loby mniejszego rzedu: 1) na zachéd od Skapej, 2) migdzy Skapa
a Kamienskiem, 3) na wschod od Kamienska. W okolicy Skapej mogt istnie¢
wedtug autorek niewielki nunatak. Czoto ladolodu siggato wysokosci 220-230 m.

Na potudnie od kopalni Betchatéw zasigg warty biegnie wzdhuz dziatu wod-
nego ograniczajacego od potudnia zlewni¢ Krecicy (Domostawska-Baraniecka
i Skompski, 1967; Baraniecka i Sarnacka, 1971; Jez i in., 1997). Wystepuje tam
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charakterystyczny amfiteatralny uktad form. Dalej na wschod zasieg warty
zakreca kilka kilometréw na potudnie i wschod od Gorzkowic 1 biegnie wzdtuz
doliny Lucigzy, przez wschodnie okolice Piotrkowa Trybunalskiego i Tomaszow
Mazowiecki. W okolicy Gorzkowic na linii rowu Kleszczowa utworzyl sig¢
prawdopodobnie mniejszy lob wysunigty w kierunku wschodnim, na przedtuze-
niu kopalni Betchatow. W budowie pagdérkéow glacifluwialnych wystepuja tu
deformacje glacitektoniczne. Formy na wschod od Gorzkowic wigzane byty faza
pomaksymalng Wieniawy poprzedniego nasunigcia (Lindner, 1977), jednakze
sytuacja morfologiczna, budowa wewnetrzna pagorkow, a takze sktad petrogra-
ficzny najmlodszej gliny kaze zastanawia¢ si¢ nad jeszcze dalszym przesunie-
ciem na potudnie i wschdd zasiggu warty (por. Wagrowski, 1987). Jest kwestia
otwartg, czy ladolod warty siegnat az do stokow Bakowej Gory, na co wskazy-
walaby linia zasiegu zaznaczona przez Turkowska (2006a) w opcji maksymalne;j
(rys. 29). Nalezy przypomnieé¢, ze zasieg na tym obszarze analizowal takze
Krzeminski (1974), ktory nie wykluczal mozliwosci transgresji ladolodu na
wschod od Radomska.

Wagrowski (1987) wyréznia w dolinie Widawki sandr warcianski o migz-
szo$ci 3—5 m. Zdaniem tego autora w potudniowo-zachodniej czesci arkusza
Rzejowice zalegaja osady rzeczne warcianskie, stanowigce budulec terasy
najwyzszego poziomu Warty. Po reinterpretacji danych Wagrowskiego (1987)
prawdopodobna linia zasiegu maksymalnego biegnie przez Kocierzowy —
Lipowczyce — Przergb. Jest to strefa znacznego przyblizenia zasiggéw odry
1 warty. Zasigg maksymalny ladolodu odry przebiega tam w odleglosci zaledwie
okoto 30 km.

Dalej na wschod linia zasiggu biegnie wzdtuz poinocnej czesci doliny Pilicy
az do Tomaszowa Mazowieckiego. Od dolnego odcinka doliny Lucigzy linia
zasiegu warty tworzy tagodnie zarysowang zatoke i jednoczes$nie strefe przej-
sciowa do lobu potudniowomazowieckiego. Obszar ten petil funkcje strefy
glownego dzialu wodnego wod roztopowych i rzecznych regionu $wigtokrzy-
skiego. Od okolic Sulejowa wody mogly si¢ kierowac ku wschodowi. Dynamika
rzezby w brzeznej strefie jest zupenie inna. Gléwng forme stanowi réwnina
moreny dennej i stabo rozwinigte sandry. Wystepuja tu duze serie sandrowe, np.
sandr Karlina, lecz, jak juz wspomniano, uformowane one zostaly w czasie
transgresji ladolodu i przykryte gling warcianska.

Nalezy zauwazy¢, ze zasigg warty w okolicach Piotrkowa Trybunalskiego
zostal wyznaczony przez Ziomka (1986) okoto 1-3 km na wschod od dziatu
wodnego Wista—Odra na podstawie wyraznych dolin o cechach lejkéw progla-
cjalnych, sandrow, ktére wystepuja w poblizu inicjalnych odcinkéw tych dolin
oraz nielicznych pagérkow czolowomorenowych. Doliny te w liczbie o$miu
nawigzuja do doliny marginalnej, ktora biegnie na linii Meszcze — Bugaj —
Milejow nad Lucigza. Jednoczesnie nie ma dolin dochodzacych od potudnia.
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W dolinie marginalnej uformowaty si¢ dwa poziomy terasowe. Podobnie — przez
Piotrkéw Trybunalski — wyznacza zasigg maksymalny Krzeminski (1997).

Z przegladu strefy maksymalnego zasiggu ladolodu wynika, ze granicg te
najwyrazniej wyznaczaja rzadko rozmieszczone pagorki o przecigtnej wysokosci
kilku metrow. Wigksze pagorki i wzgdrza o wysokosci ponad 20 m, wystepuja
tylko na krétkim odcinku na pétnoc od Radomska. W wielu miejscach linia ta
pokrywa si¢ z poczatkiem sandru lub nawigzuje do zasiegu gliny warcianskiej.

Analiza pagorkow 1 watdow znajdujacych si¢ na linii maksymalnego zasiegu
wskazuje, ze wickszo$¢ z nich ma wyrazne cechy form glacifluwialnych
o przewadze struktur zwigzanych z subakwalng lub/i subaeralng sedymentacja
stozkow naptywowych. Formy te zbudowane sa glownie z piaskow i zwirow
glacifluwialnych, a czgsciowo z diamiktonow glacjalnych réznych facji.
Tworzyly si¢ zaréwno pomigdzy lodem, jak i przy lodzie — marginalnie.
Przyktadem jest pagorek w Biatocinie kolo Rozprzy. Jego opis zostanie za-
mieszczony w nastgpnym rozdziale.

Dalej na wschod, juz w lobie poludniowomazowieckim, prawdopodobna
linia zasiggu biegnie wzdtuz pétnocnego stoku lub krawedzi doliny Pilicy az po
okolice Inowtodza. Powodem wilaczania rowniny wysoczyznowej na mi¢dzyrze-
czu Pilicy i dolnej Wolborki do strefy ekstraglacjalnej byto zapewne przekona-
nie o odrzanskim wieku dwéch glin lodowcowych, ktore tam wystgpuja. Taka
oscylacja ladolodu odry nie ma jednak na tym obszarze innego uzasadnienia
i zapewne gorna glina jest gling warty, lezac doktadnie na tym samym poziomie
po obu stronach doliny Wolborki i prawdopodobnie na tej samej serii sandrowe;j
z czasu transgresji. Zagadnienie to wymaga dalszej weryfikacji.

Od Inowtodza na wschdd granica ladolodu przekracza o$ doliny Pilicy i bieg-
nie po potudniowej stronie dos$¢ rozlegtego zespolu form glacifluwialnych,
ktory siega po potnocne okolice Drzewicy. Na tym odcinku w strukturze form
spotyka sie¢ zaburzenia §wiadczace o niewielkich oscylacjach ladolodu w trakcie
intensywnej akumulacji glacifluwialnej w strefie brzeznej ladolodu. Ich istnienie
w okolicach Domaszna sygnalizowali juz wcze$niej Lamparski i Lindner (1996).
Dynamika ladolodu tylko na tym odcinku byta prawdopodobnie znaczaca.

Mozna sadzi¢, ze uaktywnienie lodu bylo lokalne i nastgpito na wschodnim
sktonie antyklinorium srodkowopolskiego. Byta to strefa sprzyjajaca gromadze-
niu si¢ wod roztopowych, a nawet wdd rzecznych sptywajacych z Garbu
Gielniowskiego w kierunku lgdolodu. Dodatkowym czynnikiem byta morfologia
stokow doliny Pilicy (fot. 7), gdzie 16d osiggal wigkszg predko$¢ z powodu
nachylenia na dystansie kilkuset metrow. Po rozprzestrzenieniu lodu nastgpito
jego szybkie spekanie i akumulacja keméw w okolicy Odrzywotu (Sadtowska,
1982; Rdzany, 2004a).

Nalezy podkresli¢, ze Lindner (1998) w zwiazku z nowymi wynikami dato-
wan rozwazal mozliwo$¢ przynaleznosci, dawniej zaliczanej do zlodowacenia
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odry, fazy odrzywolu do zlodowacenia warty, stojac na stanowisku, ze tylko
faza konskich nalezy z pewnoscig do zlodowacenia odry.

Na wschdd od doliny Drzewicy zasigg jest znacznie mniej czytelny ze
wzgledu na malg liczbe form marginalnych. Wystepuja tu waly i pagorki,
w znacznych od siebie odlegtosciach, towarzyszace dolinie Radomki.

Poza wspomnianym odcinkiem Inowtddz — Odrzywo6tl — Drzewica 16d za-
chodniej czesci lobu potudniowomazowieckiego byt mato dynamiczny. Jego
czoto miato niewielkie nachylenie i zatrzymato si¢ na dos¢ ptaskim terenie
Réwniny Radomskiej na znacznie nizszym poziomie niz np. lob Widawki. Jest
oczywiste, ze duze oslabienie mocy strumienia lodu moze wigzac si¢ z pokona-
niem stokow (przeciwstokow) Wzniesien Lodzkich na odcinku od Zgierza do
Skierniewic. Z pewnoscig jednak dalsze zaplecze strumienia byto stabo zasilane,
gdyz ladolod na przedtuzeniu centralnej czes$ci Niziny Mazowieckiej rowniez
nie transgredowat dalej np. doling Wisty.

Za zasiggiem warty przekraczajagcym doling Pilicy przemawia takze wystg-
powanie battyckich porfirow czerwonych i brunatnych. Rézycki (1967) podawat
niezgodno$¢ faktu wystepowania wspomnianych skat z zasiggiem wyznaczonym
innymi metodami jako dowod na male znaczenie wskaznika glazowego.
Tymczasem jego zastosowanie doktadne by¢ moze pozwoli w przysziosci
uscisli¢ ten zasieg. Nalezy przypomniec€, ze na zasi¢g ladolodu warty po okolice
Radomia i uj$cie Wieprza wskazywano juz od lat 70. (Makowska, 1974a, b;
Baraniecka i in., 1978).

Cecha wspolng zasiggu maksymalnego obydwu lobow jest stabe wyksztat-
cenie skrajnych form marginalnych. Lepiej zasi¢g ten wyznacza rozprzestrze-
nienie glin zwatowych, cho¢ w strefie brzeznej sg one silnie rozcigte erozyjnie
lub zostaly zakumulowane w sposob nieciagty. Glina ta w strefie brzeznej lobu
wykazuje jednoczesnie czgsto duze wahania migzszosci, co wynika z oscylacyj-
nego zachowania si¢ czola. Jest to charakterystyczne bardziej dla lobu zachod-
niego. Poczatek sandréw takze nie jest jasny, nie zawsze nawigzuja one do
innych form glacimarginalnych. Doliny marginalne sg niewielkie i zwykle
tworzg uktad optywajacy zasieg lobéw w ich skrajnym potozeniu. Autor
podziela poglady, ze zasigg maksymalny byl powigzany z dolinami marginal-
nymi Liswarty, Lucigzy, Pilicy, Radomki, nie za$ z niskimi dzialami wodnymi
Widawki — Pilicy, Widawki — Warty, Odry — Wisty, jak uwazano dawnie;j.

W rejonie lobu potudniowowielkopolskiego tylko czes¢ wod roztopowych
mogla odptywac ku dolinie Odry, cz¢Sciowo zas wykorzystywaty one doling
Pilicy. Przed zlodowaceniami $rodkowopolskimi w poétnocnej i poétnocno-
-wschodniej czesdci obszaru swigtokrzyskiego sie¢ dolinna byta rozwinigta dos¢
dobrze i ukierunkowana na zachod do dorzecza pra-Odry — Laby (Lindner i in.,
1982). Mimo to w czasie transgresji ladolodu warty powinno powsta¢ na tym
terenie wiele zbiornikoéw zastoiskowych, co jednak nie nastapito. By¢ moze lob
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potudniowomazowiecki rozwinat si¢ pozniej i odptyw wdd obnizeniem Pilicy
w kierunku wschodnim nie byt blokowany. Jest to kolejny argument za asyn-
chroniczno$cia maksimum zasiegu poszczegdlnych loboéw. Mozna takze
przypuszczac, ze ze wzgledu na wigksze znaczenie zimnego rezimu termicznego
wyzwalato si¢ na tym obszarze niewiele wod roztopowych i w rezultacie nie ma
tam czytelnego odptywu proglacjalnego i marginalnego.

Rol¢ obnizenia dolnej Pilicy jako doliny marginalnej podkreslat wyraznie
Roézycki (1967). Twierdzil, ze cho¢ nie nazywa si¢ tych form zwykle pradolina-
mi, nie r6znig si¢ geneza. Niewatpliwie rozmiary tych form byly mniejsze niz
typowych pradolin. Wody roztopowe ladolodu warty plynety doling marginalng
Pilicy (,,pradoling Pilicy”), na jej przedluzeniu doling Wisty do Dgblina, dalej
doling dolnego Wieprza, martwa doling, cze¢Sciowo wykorzystang przez dolny
bieg Ty$mienicy, dolina Krzny, przez doling Bugu w kierunku Polesia do
Dniepru i Morza Czarnego.

Na przedpolu lobu potudniowowielkopolskiego rozwinat si¢ dos¢ skompli-
kowany system odptywu wodd roztopowych. Na zachodzie do pradoliny wro-
ctawsko-magdebursko-bremenskiej za posrednictwem doliny Stobrawy mogty
dociera¢ wody poczawszy od zachodniej cze$ci lobu Prosny. Natomiast od
obszaru migdzy Olesnem a Biskupicami funkcjonowata dolina marginalna Pradu
— Liswarty i Warty, ze spadkiem na wschod. Jednoczesnie potudniowa czesé
lobu Widawki mogta by¢ przez pewien czas odwadniana na potudnio-zachdd,
w kierunku doliny Warty. Nie ma jednak w dolinie Warty sladéw stagnacji tych
wod na wigkszej przestrzeni. Od okolic Gomunic na pétnocny wschod wytwo-
rzyt si¢ bardziej jednolity cigg odptywu marginalnego doling Lucigzy — Pilicy
w kierunku Tomaszowa Mazowieckiego i Inowlodza.

Niejasna pozostaje nadal rola gérnej Pilicy i innych rzek sptywajacych
z Wzgorz Opoczynskich. Obecnie mozna przyjaé, ze istniala mozliwo$c
przeptywu wod roztopowych ladolodu oraz wod rzecznych Pilicy na odcinku
Sulejow — Tomaszow Mazowiecki — Inowlddz. Od strony czota ladolodu
zasilaty ten system odptywu liczne krotkie rzeki proglacjalne, ktoére wyerodowa-
ty niewielkie doliny, niekiedy zawieszone obustronnie, nazwane przez Krzemin-
skiego (1974) lejkami proglacjalnymi. Ponadto wody te akumulowaly w rytm
ablacji osady sandrow lub stozki przejsciowe.

Jak juz wspomniano, strefa brzezna megalobu potudniowowielkopolskiego
byla odwadniana przez liczne rzeki roztokowe, ktéore uformowaly w strefie
proglacjalnej dos¢ skomplikowany, lecz ogdlnie stabo rozwinigty system dolin
marginalnych i sandrow. Mimo istnienia stref koncentrycznego doptywu wad,
zastoiska na przedpolu calego megalobu byly nicliczne w czasie deglacjacji,
w przeciwienstwie do okresu transgresji. Slady niewielkich zbiornikow
znaleziono w Kruplinie Srednim koto Brzeznicy (Skompski, 1971b) i Dabrow-
ce Lgockiej na NW od Radomska (Wagrowski, 1990). Mala miagzszos¢
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sandrow 1 niewielkie rozmiary szlakow odptywu marginalnego sg $wiadec-
twami krotkiego trwania stabilnej krawedzi lodu w pozycji maksymalne;j.
Nalezy jednak zauwazy¢ wzglednie gruboklastyczny charakter utwordw
glacifluwialnych i powszechne struktury sedymentacyjne wskazujace na wy-
soka energic wod roztopowych — przynajmniej w poroéwnaniu z lobem po-
hudniowomazowieckim.



5. ZANIK LADOLODU

5.1. Rozwoj pogladow na sposob deglacjacji

Do pierwszej potowy XX w. powszechnie w obszarach glacjalnych jako wy-
taczny sposob deglacjacji przyjmowano rownolegle, wolniej czy szybciej nastepu-
jace cofanie czota lodowca. Formy powstajace w takiej sytuacji morfologiczne;j,
niezaleznie od struktury wewngtrznej, byty okreslane jako moreny czolowe.
Wyrézniano wprawdzie juz od konca XIX w. kemy, traktowano je jednak jako
formy odizolowane, powstate w wyniku lokalnej perforacji lodowca. Na wazng
rolg procesu rozpadania si¢ rozleglej strefy brzeznej ladolodu na 16d martwy
zwrocit uwage Flint (1929, 1948), ktory thumaczyt zamieranie wielkich potaci
ladolodu w Ameryce Potnocnej uksztattowaniem podtoza i warunkami klimatycz-
nymi. Gierasimow i Markow (1939) stwierdzili, ze zamieranie lagdolodu w czasie
recesji wynika z duzej odlegltosci od centrum zasilania lodem i istnienia przeszkod
w rzezbie podloza. W potowie ubieglego stulecia zaczgto odkrywaé zjawisko
powierzchniowego zamierania znacznych partii lodowcow. Mannerfelt (1945)
i Hoppe (1952) opisali zamieranie ladolodu skandynawskiego w Szwecji
i Norwegii, uwarunkowane tajaniem lodu na kulminacjach Gor Skandynawskich.
Woldstedt (1954) stwierdzil taki proces, ktory objat duze partie ladolodu, co
skutkowato powstaniem licznych ozé6w i1 kemdéw, miedzy stadiatem brandenbur-
skim i pomorskim ostatniego zlodowacenia. Markow (1955) wyjasnil powstanie
kemoéw leningradzkich roéwniez zamieraniem rozlegltych partii ladolodu.

Na mozliwo$¢ zamierania wigkszych partii lagdolodu skandynawskiego na
obszarze Polski jako pierwsza uwage zwrdcita Nowak (1952); pdzniej wypo-
wiadali si¢ na ten temat takze Roszkowna (1955), Bartkowski (1956), Galon
(1957), Niewiarowski (1959, 1961) i Krygowski (1961). Pojecie deglacjacji
arealnej na okreslenie takiego zamierania wprowadzit w 1960 r. Klimaszewski
na podstawie badan na Spitsbergenie, za§ Szupryczynski (1963) udokumentowat
na Spitsbergenie nawet podtyp deglacjacji arealnej charakterystyczny dla plytko
wystepujacego podtoza, ktorego wpltyw objawia si¢ powstawaniem szczelin.

W okolicach Lodzi na mozliwo$¢ istnienia kemow po raz pierwszy zwrocit
uwage Dylik (1949), w okolicach Rawy Mazowieckiej — Balinska-Wuttke
(1960), a powigzanie zespotu kemdéw wchodzacych w sktad Wzgdorz Domanie-
wickich z procesem deglacjacji arealnej wykazat najwczesniej Klajnert (1966).
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W strefie brzeznej lobu Widawki stwierdzono w pierwszych fazach badan
szczegblowych zarowno deglacjacje frontalng (czotowsy), jak i strefows, czyli
arealng (Baraniecka i Skompski, 1967; Baraniecka i Sarnacka, 1971). Deglacja-
cja frontalna wedtug tych autoréw poprzedzita arealng. W jej rezultacie powstaty
ciggi moren czolowych i doliny odplywu marginalnego. L6d martwy miat mate
znaczenie. W tym okresie, a moze nawet jeszcze w fazie transgresji, 16d ulegt
spekaniu w swej brzeznej czgsci. W czasie zaniku frontalnego zaznaczyto si¢
5 linii czotowomorenowych, a dalej na poétnoc zaczela si¢ deglacjacja arealna,
gdy ladoldd przestat by¢ zasilany z obszaru alimentacji.

Stanowisko o powszechnosci deglacjacji arealnej w regionie przedstawiali
takze Klatkowa (1972a, b) i Krzeminski (1974). Poglad ten w miare postepu
szczegotowych badan réznych fragmentow obszaru podiédzkiego, w zasiegu
lobu poludniowopolskiego, podzielali: Balinski i Gawlik (1986), Klatkowa
(1987), Baraniecka (1991), Balinski (1992a, b, 1997), Dutkiewicz (1992),
Wieczorkowska (1992), Bezkowska (1993), za§ w obrebie lobu potudniowoma-
zowieckiego: Klajnert (1966, 1978), Rdzany (1992, 1997a) i Kobojek (2000).

W niektérych obszarach podjgto proby wydzielenia drugorzednych stref
deglacjacji arealnej. Najwczesniej powstata koncepcja takiego podziatu w do-
rzeczu Widawki. Wyrdzniono tam trzy strefy: szczelinowego spgkania lado-
lodu, brylowego rozpadu ladolodu i wytopiskowa (Domostawska-Baraniecka
i Skompski, 1967; Baraniecka i in., 1971).

Na poémocno-zachodnim przedpolu Wzniesien todzkich Wasiak (1979)
wydzielit takze trzy strefy o charakterystycznych cechach morfologii. Zajmowa-
ty one pas o szerokosci okolo 15 km. Od potudnia wystgpowaty kolejno:
a) w strefie krawedziowej Wzniesien Lodzkich — liczne poziomy teras kemo-
wych, b) dalej na péinoc — obnizenia wytopiskowe 1 doliny wdd roztopowych,
otoczone zespotami pagorkow kemowych, ¢) na pétnocnym skraju — waty form
marginalnych ze spigtrzeniami glacitektonicznymi.

Deglacjacje strefowa catego lobu potudniowowielkopolskiego opisuje
Krzeminski (1997), wyrozniajac strefy brzezne, kolejno po sobie rozwijajace si¢:
najpierw strefa I — dziatoszynska, II — strefa sieradzka, III — strefa niemystowska
i kaliska (rys. 28).

Podjeto takze proby wydzielenia etapow deglacjacji. Pierwsza rekonstrukcje
przedstawita Balinska-Wuttke (1960), ktéra wyroznita 12 etapdéw postojowych
ulegajacego recesji frontalnej ladolodu warty pomiedzy Rawg Mazowiecka
a Skierniewicami. Poglady te byly jednakze pdzniej wielokrotnie kwestionowa-
ne (Mojski, 1965; Klajnert, 1966, 1978; Rdzany, 1997a). Wasiak (1979)
wyroznia w okolicach Zgierza takze cztery glowne etapy zaniku, sg to: powsta-
nie keméw w kanatach i szczelinach, akumulacja osadéw na glinie pomiedzy
masami lodu, uformowanie teras kemowych na krawedzi Wzniesien Lodzkich,
a w koncu zlozenie serii piaszczysto-zwirowej na nizszym poziomie wWysoczy-
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znowym. Cztery etapy deglacjacji wyr6znit rowniez autor (Rdzany, 1997a) na
obszarze mi¢dzy Pilica a Rawka, majgce takze wyraz przestrzenny: 1 — zamiera-
nia ladolodu, 2 — deglacjacji przetainowej, 3 — ksztaltowania wysoczyzn
morenowych i glacifluwialnych oraz 4 — ksztaltowania rzezby kemowej podlo-
dowych obnizen.

5.2. Glowne cechy deglacjacji w regionie l6dzkim
w Swietle obecnych badan

Charakterystyczng cecha strefy maksymalnego zasiggu w obydwu wielkich
lobach regionu 16dzkiego jest stabe wyksztatcenie form marginalnych, natomiast
wyksztalcenie rzezby i osadoéw ich czgsci wewngtrznych wskazuja na duze
znaczenie morfotworcze procesow deglacjacyjnych, cho¢ zrdéznicowany ich
przebieg.

Badania autora zmierzaty do wyjasnienia dwoch zasadniczych watpliwosci co
do genezy form obszaru powstatych po osiagnieciu zasiggu maksymalnego. Po
pierwsze, starat si¢ ustali¢ nowe fakty, ktére moglyby poglebi¢ wiedze o przebie-
gu 1 sposobie deglacjacji. Druga kwestia bylo pogodzenie wystgpowania duzych
zespotow kemow ze sladami aktywnoSci w czasie szeroko rozumianej recesji
ladolodu warty o powaznych skutkach sedymentologicznych i morfogenetycz-
nych, na co wskazuje si¢ od kilkunastu lat (por. Zatoba, 1992, 1993, 1996a, b).
Realizujac te cele zwrocono przede wszystkim uwage na obecny stan odstonigé
w formach wypuklych tego obszaru. Rozpoznane cechy litofacjalne osadéw degla-
cjacyjnych pozwalaja podja¢ probe uzupehienia modelu deglacjacji tego obszaru.

W trakcie badan ustalono zasadnicza odmienno$¢ przebiegu deglacjacji
w obydwu wielkich lobach: poludniowowielkopolskim i poludniowomazowiec-
kim (rys. 52). Omawiane sg wi¢c one osobno. Wydrgbniono takze wydarzenia
zwigzane z ksztaltowaniem rzezby glacjalnej zachodniej czgsci Wzniesien
Lodzkich i przyleglych terenow w koncowym etapie deglacjacji regionu.

W niniejszym rozdziale autor zamieszcza opisy wybranych stanowisk (od-
stonig¢, form) oraz zespotdéw form, ktorych rozpoznanie rzuca wigcej §wiatta na
przebieg procesdéw deglacjacyjnych w poszczegodlnych obszarach wngtrza lobu
potudniowopolskiego. Mozna okresli¢ najbardziej ogdlnie, ze cho¢ 6w lob
ksztattowal rzezbg¢ w wyniku proceséw deglacjacji, ich przebieg przerywaty co
najmniej dwa awanse lagdolodu na potudnie od réwnoleznika tLodzi, poprzez
naptyw nowych partii lodu, ktore przybraly cechy szarz lub krétkotrwatych
oscylacji. Ich koncowym efektem byty roznorodne deformacje i skoncentrowana
akumulacja osadow. Pierwszy etap autor nazywa subfaza dobrzynki, gdyz
w wytworzonym woéwczas pasie morfologicznym powstata niecka zrodlowa,
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Rys. 52. Gtowne etapy deglacjacji ladolodu warty w lobie potudniowowielkopolskim (A)
i potudniowomazowieckim (B)

w ktorej bierze poczatek rzeka Dobrzynka; druga — subfaza neru, gdyz wowczas
m.in. w dolinie Neru rozpoznano $lady kolejnej szarzy (Turkowska, 2006a).
Potem nastgpuje jeszcze jeden awans lagdolodu, nazwany tutaj subfazg bzury,
ktory zaznaczyt si¢ w potnocnej czesci regionu todzkiego (rys. 52, 53). Byt on
zapewne rezultatem naptywu odrebnego strumienia lodowego lub przesunigciem
na wschod glownej trasy strumienia potudniowowielkopolskiego.
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Nie mozna wykluczy¢, ze kolejnym jego ,,0zywieniem” byla, po cofnieciu
ze stokow Wzniesien L.odzkich, dopiero faza wkry. Z badan fazy wkry oraz fazy
mlawy — ostatniej, ktora si¢ zapisala w rzezbie Polski, wynika, ze funkcjonowa-
nie ladolodu wykazywato podobne cechy jak w subfazach wyrdznionych
w lobie poludniowowielkopolskim: dobrzynki i neru. Podobienstwa te polegaty
glownie na krotkodystansowej szarzy, spigtrzeniach glacitektonicznych, za$
potem — na szybkiej deglacjacji, polegajacej na rozpadzie powierzchniowym
w szerszej lub wezszej strefie.

5.3. Deglacjacja lobu poludniowowielkopolskiego

5.3.1. Deglacjacja strefy dzialoszynskiej
Ogélne cechy rzezby glacjalnej i dotychczasowe poglady na jej geneze

Brzezny pas lobu poludniowowielkopolskiego z zasiegu maksymalnego zlo-
dowacenia warty, nazwany przez Krzeminskiego (1974) strefa dziatoszynska,
osigga zmienng szeroko$¢ od 5 do 30 km (rys. 28, 52, 53). Odznacza si¢ znaczng
roznorodno$cia morfologiczng, cho¢ wystepujace tu formy wypukle osiagaja
mniejsze rozmiary niz obrzezenie nastgpnej strefy, zwigzanej z faza dobrzynki.
Znaczne powierzchnie zajmujg tu rozlegle rowniny, zwlaszcza w czesci wschod-
niej, wystepuja tu takze zespoty drobnych i $rednich pagérkéw z licznymi
obnizeniami bezodptywowymi oraz dolinami woéd roztopowych. Charaktery-
styczng cechg budowy geologicznej tego obszaru jest znaczne zrdznicowanie
migzszosci plejstocenu i wystepowanie wychodni podtoza mezozoicznego. Do
dzi$§ utrzymujg si¢ kontrowersje co do genezy form tej strefy. Analiza morfologii
wybranych form oraz obecnie istniejacych odstonig¢ pozwala odnies¢ sie do
niektérych dyskusyjnych kwestii.

W rezultacie badan, ktore tu przeprowadzono w latach 60. i 70., omawiany
obszar uznano za strefe typowej recesji frontalnej (Domostawska-Baraniecka
i Skompski, 1967; Baraniecka, 1971a; Baraniecka i in., 1967, 1978; Baraniecka
i Sarnacka, 1971). Na zapleczu linii maksymalnego zasiggu w dorzeczu Widaw-
ki wspomniani autorzy rozpoznali cztery réwnolegle linie postojowe czota
ladolodu na podstawie rozmieszczenia pagdérkow, ktore uznali za moreny
czotowe. Do pogladéow tych nawigzali w opracowaniu map geologicznych
jeszcze stosunkowo niedawno temu takze Wagrowski (1990) oraz Kurkowski
i Popielski (1991). Formy te tylko w nielicznych przypadkach osiagaja wyso-
kos¢ ponad 10 m. Oprocz moren czolowych wymienieni autorzy wyréznili w tej
strefie ozy, sandry, rynny, kemy, moreny martwego lodu i zaglebienia bezod-
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Rys. 53. Zasiggi nasuni¢¢ pomaksymalnych i strefy deglacjacji w regionie t6dzkim
1 — zasigg maksymalny ladolodu warty; 2 — zasiegi pomaksymalnych awanséw strumieni lodo-
wych ladolodu warty w regionie t6dzkim: a — subfaza dobrzynki, b — subfaza neru, ¢ — subfaza bzury;
3 — miejsca wystgpowania struktur glacitektonicznych, ktére moga by¢ wigzane z aktywnoscia
strefy brzeznej ladolodu warty

plywowe roznej genezy, gtownie wytopiskowej. Warto zwrdci¢ uwage, ze mimo
stwierdzonej w toku doktadnych badan tak znacznej réznorodnosci genetycznej
form, powigzano to z modelem deglacjacji frontalnej, sugerujac dos¢ regularne
linie postojowe ustepujacego czota ladolodu.

Wyrdznianie posrednich stadidw funkcjonowania czota ladolodu podwazyt
Krzeminski (1974) po przeprowadzeniu szczegdétowych badan we wszystkich
trzech lobach: Prosny, Warty i Widawki. Szczego6lnie w rejonie zatgczanskiego
tuku Warty wspomniany autor ustalit liczne fakty przeczace pogladom o istnie-
niu wewnetrznych linii postojowych czota ladolodu. Jednoczes$nie przedstawit
argumenty przemawiajgce za uznaniem wigkszosci form tego obszaru za kemy
glacifluwialne i1 przewage cech arealnego rozpadu ladolodu. Stwierdzil, ze
strukture pagorkow i watow cechuje dominacja osadow glacifluwialnych nad
utworami bezposredniej akumulacji glacjalne;.

W odniesieniu do wielu opisywanych pagorkow strefy brzeznej potudnio-
wego 1 wschodniego obrzezenia lobu Widawki pojawity si¢ takze w tym czasie
kolejne nowe dane, zebrane przez Klatkowa (1972a, b), wskazujace na ich
powstanie poprzez wypehienie osadami glacifluwialnymi przestrzeni pomigdzy
ptatami lodu martwego, a wigc genezg kemowa.
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Analiza odstoni¢g¢ w formach wypuklych obszaru pozwala rozszerzy¢ in-
formacje na temat srodowiska sedymentacji budujacych je osadow, genezy tych
form i cech funkcjonowania lagdolodu. Przeprowadzone obserwacje dowodza, ze
dominuja w ich budowie piaski i zwiry glacifluwialne, znaczny jest udziat
osadow ablacyjnych, a lokalnie w niektorych z nich stwierdzono udziat gliny
lodowcowej z deformacjami. Badane formy, w ktorych wystepuje zapis kontaktu
z lodem, nie wykazywaly S$ladow dynamicznego oddziatywania naprezen
horyzontalnych lodu. Nalezy zauwazy¢, ze ciaggi te nie stanowia jednolitych
tancuchowych zespotoéw, poszczegolne formy rozdzielone sg czgsto rowninami
lub obnizeniami bezodptywowymi.

Rowniny wysoczyznowe

Znaczng czg$¢ strefy dziatoszynskiej, zwlaszcza na potudniowo-wschod-
nim obrzezeniu lobu Widawki, zajmujg rowniny wysoczyznowe, pozbawione
wigkszych pagorkow. Wedtug Baranieckiej i Sarnackiej (1971) gliny lodow-
cowe na zapleczu zasiggu maksymalnego w czgsci potudniowej lobu Widawki
osiagajg przecigtnie 5—10 m, lezac ptasko pomigdzy rynnami lodowcowymi.
W czes$ci wschodniej, jak wynika z badan Krzeminskiego (1974) i Ziomka
(1986, 1992b), gliny opisywanych wysoczyzn rzadko osiagaja 5 m migzszosci,
za$ w strefie dzialu wodnego Odry — Wisly — zwykle okoto 1 m. Na linii
Piotrkéw Trybunalski — Srock — Tuszyn glina glacjalna ma zaledwie 0,6—0,8 m
migzszosci. Jest miejscami rozmyta i na powierzchni¢ wychodzg rozlegle
sandry z okresu transgresji. Cienkie warstwy gliny warcianskiej, czgsto
przechodzace w pokrywy sandrowe, sa w strefie dziatoszynskiej bardzo
charakterystyczne. Zaobserwowane przez autora przypadki wyklinowania si¢
gliny, m.in. w Piekarach (rys. 36), Piotrkowie Trybunalskim i Karlinie, to
fragmenty zapewne znacznie grubszych warstw gliny, zniszczone w czasie
deglacjacji wskutek erozji glacifluwialnej. Fragmentaryczno$¢ zachowanego
poktadu gliny utrudnia w duzym stopniu uscis§lenie zasiggu maksymalnego
ladolodu warty. W wielu miejscach glina mogta nie by¢ odtozona.

Formy glacimarginalne

Analiza wybranych pagorkow glacifluwialnych wskazuje, ze niektore z nich
mogly powsta¢ w strefie krawedzi zywego ladolodu. Formy te sa zbudowane
w niewielkiej czg¢$ci z materialu morenowego (réznych typoéw diamiktonu), lecz
gltownie z warstwowanych utworow glacifluwialnych. Okreslenia typu ,,morena
czotowa”, stosowane przez niektorych autoréw arkuszy SMGP nie sa adekwatne
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do budowy wewnetrznej tych form. Morfologicznie sa to gtownie pagorki,
rzadziej waly, jak pokazuja dalej przytoczone przyklady. Przyktadem formy
glacimarginalnej w strefie dziatoszynskiej potozonej w strefie maksymalnego
zasiggu jest pagorek w Biatocinie, za$ z glebi strefy dziatoszynskiej — pagorek
w Woli Niechcickiej.

Biatocin

Pagorek glacimarginalny o strukturze stozka glacifluwialno-ablacyjnego

Pagorek w Biatocinie potozony jest w brzeznej strefie wysoczyzny, w bez-
posrednim sasiedztwie doliny marginalnej Lucigzy, biegnacej na pdinoco-
wschod od formy (rys. 54). Na szczegdlowej mapie geologicznej zostat zaklasy-
fikowany jako pagorek morenowy akumulacyjny (Kurkowski i Popielski, 1991).
Os$ morfologiczna formy biegnie z NW na SE. Pagorek jest asymetryczny,
osigga okoto 7 m od strony pdéinocno-zachodniej, czyli od strony obnizenia
koncowego, i tagodnie opada stokiem o niewielkim nachyleniu (do 5-7°) na SE,
w kierunku osi doliny Lucigzy. W odstoni¢ciu analizowano profile osadow do
7-9 m glebokosci. W nizszych ich czeéciach odstaniajg si¢ struktury przekatne-
go warstwowania (Sp, SGp). Powyzej zaznacza si¢ zapis kilkudziesigciu
sekwencji osadowych zaczynajacych si¢ zwirem lub piaskiem gruboziarnistym,
a konczacych si¢ piaskiem $rednim, drobnym lub nawet mutkiem (rys. 55;
fot. 13). Typowe cykle litofacjalne rozwinigte sa w postaci uktadow: Gm—Sm,
Gm—Sh, GSm—Sh, GSm—Sr, GSm—Sh—Fm, Sh—Fh. Tworza one cyklote-
my o migzszosci 5—15 cm, o wyraznym normalnym uziarnieniu frakcjonalnym
i stabym wysortowaniu. Struktura stozka jest w przyblizeniu wspotksztattna do
powierzchni formy. Rytmity te tworzg warstwy horyzontalne (subhoryzontalne),
zdyslokowane licznymi uskokami. Wielko$¢ zrzutow jest niewielka, rzedu od
kilku centymetrow do kilku decymetrow w pojedynczym przypadku uskoku.
Osady te przykryte sg przy powierzchni terenu pokrywa diamiktonu piaszczy-
stego, 0 migzszosci do 3 m, z rozproszonymi megaklastami.

Piaski i zwiry przekatnie warstwowane sg najstarszym stwierdzonym osa-
dem budujacym spagowa czes¢ pagorka. Zostaty osadzone w korycie roztoko-
wym o niewielkiej dynamice przeptywu. Utwory te byly akumulowane na
ptatach lodu, o czym $wiadcza §lady osiadania. Je$li byl to martwy lod
lodowcowy, oznacza to nieco wigkszy zasigg maksymalny ladolodu — po 0$
doliny Lucigzy lub jeszcze dalszy. Mozna sadzi¢, ze poczatek sedymentacji
mial tu miejsce w strefie proglacjalnej, a wiec w pewnej odleglosci od czota
ladolodu.

Sedymentacja ta ustgpita akumulacji stozka glacimarginalnego, glaciflu-
wialno-ablacyjnego, ktory powstal w wyniku okresowych zalewow warstwo-
wych, zgodnych z rytmem ablacji. Odbywalo si¢ to bezposrednio przy czole
ladolodu lub przed rozleglym ptatem martwego lodu. Zalewy warstwowe mialy
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Rys. 54. Rzezba fragmentu strefy dzialoszynskiej i zespotu Borowej Gory na linii subfazy
dobrzynki. Cze$¢ szkicu geomorfologicznego wedlug Krzeminskiego (1985 vide 1997), nieco
zmieniona. Lokalizacja stanowisk A — Biatocin, B — Borowa, C — Monikoéw
1 — kemy i formy ablacyjne, 2 — niecki lodowcowe, 3 — misy wytopiskowe, 4 — rynny odplywu wod
lodowcowych, 5 — rowniny sandrowe, 6 — wysoczyzny z przewaga zZwirdw i piaskow, 7 — wyso-
czyzny z przewaga gliny lodowcowej, 8 — stoki, 9 — przelomowe odcinki dolin, 10 — niecki
denudacyjne, 11 — doliny ptaskodenne i nieckowate, 12 — dna dolin rzecznych, 13 — réwniny torfowe,
14 — terasy nadzalewowe, 15 — wydmy i pola piaskow eolicznych, 16 — dziat wodny I rzgdu

krotki zasieg, rzedu kilkudziesieciu — kilkuset metrow. Nie jest tu wykluczony
zapis rytmu dziennego. Wody akumulujace stozek kierowaty si¢ do doliny
Lucigzy, ktora pehita funkcje doliny marginalnej, uchodzacej do doliny
(pradoliny) Pilicy. Przeplyw w tym kierunku byt efemeryczny. Wody nagtych
i krotkotrwalych wezbran rozprowadzaty materiat zwirowo-piaszczysty z klas-
tami do 4-6 cm S$rednicy gltéwnie w fazie goérnego plaskiego dna. Duzy udziat
miala rytmiczna depozycja z przystony trakcyjnej wskutek ,,zamrozenia” rumo-
wiska. Wskazuje na to m.in. rozproszony szkielet ziarnowy w litofacjach Gm.
Material osadzat si¢ niekiedy nie erodujac cienkich lamin piasku lub mutku



po poprzednim zalewie warstwowym.
Osady takich zalewow tworzyly
tafloidy o znacznym zasiegu. Rytm
ablacji wyrazat si¢ tu gwaltownymi
zalewami powierzchniowymi, aku-
mulacja z przystony trakcyjnej, ktora
dos¢ szybko przechodzita w spokojng
akumulacje piaskéw i mutkéw w wa-
runkach przeptywu niskoenergetycz-
nego. Akumulacje w trakcie krétko-
trwatego wezbrania konczyta zwykle
depozycja cienkiej litofacji Fm w wy-
niku opadania z zawiesiny.

Pod koniec akumulacji dynamicz-
ne zalewy warstwowe ustgpity migz-
szym splywom jezorowym materiatu
moreny powierzchniowej typu debris
flow. Najczesciej] maja one postaé
diamiktondéw piaszczystych z rozpro-
szonym szkieletem klastow zwiro-
wych. Ich osady grupuja si¢ w pro-
ksymalnej czg$ci grzbietu stozka na-
ptywowego.

Opisywane osady mozna uzna¢ za
typowe dla strefy przejsciowej miedzy
proksymalnym a dystalnym stozkiem
naptywowym. Zaburzenia zwigzane
z osiadaniem w zestawieniu z cechami
sedymentacji mogg wskazywaé na
akumulacje zwigzana z oscylacja
cienkiego 1 mato aktywnego ladolodu.
Osady ablacyjne pochodzity z rozmy-
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Rys. 55. Biatocin. Profil osadéw stozka
glacifluwialno-ablacyjnego.
Lokalizacja stanowiska na rys. 54

wanej moreny powierzchniowej na krawedzi ladolodu, ewentualnie juz wtedy
z powierzchni rozleglego ptata martwego lodu o duzej zawarto$ci materiatu
morenowego, wystarczajacej na kilkadziesigt cykli ablacyjnych. Szybka
akumulacja zachodzita w znacznej mierze na cienkich i rozleglych ptatach lodu
martwego, ktory wytapiat si¢ synchronicznie z akumulacja warstw stozka.
Wicksza cze$¢ formy powstata po co najmniej kilkusetmetrowej degradacji
czota ladolodu w stosunku do pozycji maksymalnej. Pozycja pagorka, a zwlasz-
cza jego czes¢ kulminacyjna dokumentuje krotko funkcjonujaca strefe kontaktu
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lodowego, lecz precyzyjnie nie wyznacza linii zasiggu maksymalnego. Potwier-
dzaja to struktury deformacyjne zwigzane z osiadaniem. Wskazujg one jedno-
znacznie na akumulacje stozka na podtodze lodowej. Niewielkie rozmiary formy
i cechy struktury dowodza takze niskiego i tagodnego czola ladolodu lub
krawedzi ptata martwego lodu. Udokumentowanie strefy kontaktu lodowego
w tym wypadku nie daje podstaw do precyzyjnego wyznaczania linii zasiegu
maksymalnego bez uwzglednienia dodatkowych kryteriow.

Opisywana forma przypomina niektore pagorki glacimarginalne opisane
w Polsce poétnocno-wschodniej przez Zielinskiego (1992), ktory zalewy war-
stwowe uznaje za procesy czeste w srodowiskach akumulacji moren czolowych
i moren martwego lodu. Takze Krzyszkowski i Zielinski (2002) dowiedli, ze
znaczna ¢zg¢$¢ tzw. moren czotowych akumulacyjnych w rdéznych czgsciach nizu
ma budowg glacifluwialno-splywowa i strukture stozkow typu moraine fans typ
B. Analizowana forma moze by¢ porownywana rowniez do niektorych tzw.
krawedzi sedymentacyjnych, opisanych ze stref marginalnych zlodowacenia
wisty przez Kasprzaka (2003) i Pisarska-Jamrozy (2008).

Wola Niechcicka
Pagorek glacimarginalny o strukturze stozka glacifluwialnego
ksztaltowanego przez koryta roztokowe o duzym spadku

Pagorek potozony jest w glebi strefy dziatoszynskiej. Wedlug Kurkowskie-
go 1 Popielskiego (1991) jest to pagorek morenowy akumulacyjny, nalezacy do
drugiego ciggu strefy deglacjacji frontalne;.

W odstonigciu w potudniowej 1 srodkowej czgéci formy zaznacza si¢ prze-
waga piaskow i zwirdw o uktadzie przestrzennym rozleglego stozka naplywo-
wego. Sekwencje tawic piaszczystych i zwirowych lub zwirowo-piaszczystych
(Gh, Gp, GSp, Sl) maja 0,5-1,5 m miazszosci (fot. 14) i odznaczaja si¢ znacz-
nym nachyleniem — nawet do okoto 20°. Dominowaty kierunki transportu na
E i SE. W gornej czesci 1 na stokach wystepuja nieregularne warstwy diamikto-
nowych sptywow. W potudniowej, brzeznej czgsci formy stwierdzono piaski
glacilimniczne z riplemarkami wstepujacymi, nalezace do struktury niewiel-
kiej delty.

Z sedymentologicznego punktu widzenia badane osady stanowia stozek na-
ptywowy, ksztaltowany w czgsci proksymalnej i posredniej przez korytowe
przepltywy zwirodenne. Glowne struktury litofacji zwirowych i1 zwirowo-
-piaszczystych tworzyly si¢ w wyniku agradacji odsypéw podtuznych i progra-
dacji odsypow poprzecznych. Dominowat transport korytowy o wyraznej
cyklicznej zmiennos$ci dynamiki wod ablacyjnych. Wody szybko akumulowaty,
mocno przecigzone materialem rumowiskowym. Rozmywanie tawic zwirowych
przy spadku glebokosci wody prowadzilo miejscami do powstawania litofacji
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piaszczystych o laminacji niskokatowej (SI). Osady byly transportowane
gtownie na potudnio-wschod. Miejsce wyptywu wod to zapewne krawegdz
ladolodu — w postaci lodu zywego lub stagnujgcego. Struktury $wiadczace
o znacznej dynamice przeptywdw korytowych raczej nie pozwalajg przyjaé
wersji topnienia wzglgdnie cienkich ptatow martwego lodu jako zrédita wody
i materiatu mineralnego.

Obrzezenie tego basenu sedymentacji stanowity platy lodu martwego (waty
lodowo-morenowe). Sladem tego sasiedztwa sa jezorowe litofacje diamiktonow
ablacyjnych (gtéwnie typu flow till) w réznych miejscach stokow pagorka, takze
od strony potudniowej. Sptywy te zatrzymywaty si¢ w korytach nacinajacych
stozek 1 w zamknigtych zaglebieniach. W trakcie sedymentacji sptywajace po
stozku wody byly lokalnie przy jego obrzezeniu blokowane pomiedzy watami
lodowo-morenowymi a §wiezo powstatym, duzym stozkiem naplywowym, co
prowadzito do powstania niewielkich struktur deltowych.

Ustalone cechy formy pozwalajg jg zaliczy¢ do pagdrkéow glacimarginalnych
o strukturze moraine fans typ C z sedymentologicznego punktu widzenia
(Krzyszkowski i Zielinski, 2002).

Ozy i szlaki odplywu wéd

W czasie akumulacji glin funkcjonowaly liczne odprowadzenia wéd rozto-
powych. Tunelowe, bardziej zorganizowane przeplywy wod pod ladolodem
spowodowaly uformowanie si¢ w tej strefie kilku ozéw, przewaznie krétkich
(rys. 56). Kilka form tego typu wystepuje na pdtnoco-zachod od Radomska
w okolicy Adamowa, Stobiecka i Wierzbicy. Wystepuja takze w okolicach
Gorzkowic w dolinie Prudki i Romanowki. We wschodniej czgséci strefy
dziatoszynskiej na pograniczu lobow Widawki 1 Rawki Turkowska (1984)
wyroznila oz w Laznowskiej Woli, ktory wedtug niej powstat w rynnie subgla-
cjalnej w podobny sposdb jak inne ozy lobu Widawki. Niektore z tych form
maja swoje morfologiczne przedtuzenia w postaci podobnych, lecz znacznie
dluzszych watéw i pagorkow ozowych w glebszej czesci lobu, czyli poza
zasiggiem tzw. gtdbwnego etapu postojowego (tutaj: subfazy dobrzynki).

System form wklgstych odptywu wod byt bardziej zlozony. Jego fragment
widoczny jest na szkicu Krzeminskiego (rys. 54). Przykladem palczastego
uktadu dolin wod roztopowych jest system obnizen na pdinoco-zachod od
Moszczenicy, koto Kalinka i w okolicach Tuszyna (Turkowska i Wieczorkow-
ska, 1994). Najwyrazniejszag w tym systemie jest dolina marginalna Wolborki,
o szerokosci 1,5-4,5 km, potozona na péinoc od Tuszyna. Wigksze doliny maja
uksztattowane terasy, si¢gajace do 10 m n.p. rzeki (Klatkowa, 1987; Turkowska,
Wieczorkowska, 1994). Mozna sadzi¢, ze istnienie tych teras ma zwigzek
z awansem czola lagdolodu w subfazie dobrzynki.
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Rys. 56. Wystepowanie 0z6w w regionie t6dzkim
1 — zasigg maksymalny ladolodu warty; 2 — zasi¢gi pomaksymalnych awanséw strumieni lodo-
wych ladolodu warty w regionie t6dzkim: a — subfaza dobrzynki, b — subfaza neru, ¢ — subfaza bzury;
3 — miejsca wystgpowania 0zow. Na diagramie zestawiono azymuty osi morfologicznych 0zow

Poza wycigciem licznych drog odpltywu wody roztopowe wyréwnywaty
obszary wysoczyznowe, szczegdlnie na Roéwninie Piotrkowskiej, zaréwno
erodujac, jak i akumulujac.

Kemy
W strefie dzialoszynskiej wystepuje dos¢ liczna grupa kemow. Maja zwykle
kilka metrow wysokosci. Mozna sadzi¢, ze ich niewielkie rozmiary wynikaja
z malej migzszosci lodu martwego, ktory stanowit obrzezenie zbiornikéw
sedymentacyjnych. Ich wystepowanie na tym terenie jest powszechnie akcepto-
wane nawet przez zwolennikéw deglacjacji frontalnej tego obszaru. Wedtug
Krzeminskiego (1974) sa one najbardziej rozpowszechnionymi formami
wypuklymi (por. rys. 54), przy czym wiele z nich wykazuje cechy §wiadczace
o zwigzku ich genezy z formami wypuklymi podioza. Wickszos¢ kemow
zbudowana jest z osadow glacifluwialnych. Stwierdzono ich wystgpowanie m.in.
na Wzgbérzach Radomszczanskich w brzeznej czgsci zasiegu ladolodu warty,
w okolicach Koziej Wody, Kolonii Wierzbicy i Woli Blakowej. Wagrowski
(1990) natomiast uwaza, ze kemy sg w brzeznej strefie zasiegu nieliczne, co

wynika z frontalnego przebiegu deglacjacji.
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W opisywanej strefie deglacjacyjnej wyrdzniono takze moreny martwego
lodu, gtéwnie w sgsiedztwie typowych kemow. Formy te, o wysokosci do 15 m,
stwierdzono mi¢dzy Galonkami a Woznikami na arkuszu Radomsko (Wagrow-
ski, 1990). W rejonie Piotrkowa Tryb. na wschod od gtownego ciagu kemow,
ktory biegnie tam poludnikowo, np. w okolicach Bogdanowa, Kozy i Oprzedo-
wa, wyroznil je Ziomek (1986).

Pokrywy typu sandrowego, wytopiska i akumulacja jeziorna

W opisywanej strefie wystepuja niewielkie pokrywy glacifluwialne w roz-
nych pozycjach morfologicznych i relacji do innych form. Bardziej wyraziste
formy Sarnacka (1970) podzielita z tego powodu na sandry wysoczyznowe
i dolinne. Sandry wysoczyznowe wyroznita na przedpolu zasiggu fazy dobrzynki
(V ciagu wysoczyznowego), na wysokosci 230-235 m, m.in. we Wrgczycy,
w okolicach Dabrowy, Anielowa oraz na poludnie od Sulmierzyc.

W obnizeniach zwigzanych z rowem Kleszczowa doszto w tym czasie, tj. na
etapie deglacjacji strefy dzialoszynskiej, do wytworzenia si¢ rozleglego prze-
ptywowego zbiornika jeziornego. Warunki sedymentacji w jego obrebie opisata
Gruszka i in. (1995) na podstawie odstonigcia kopalni Betchatow. Przeanalizo-
wano osady réznych czlonow delty o rozciagtosci 600-700 m, akumulowane;j
w zbiorniku jeziornym o glebokosci kilkunastu metrow. Delte zasilata rzeka
ptynaca z potudnio-zachodu. Najszybciej akumulowana byta cz¢s¢ foresetowa
o nachyleniu 20-30°, lecz najlepiej rozwingt si¢ litosom prodelty. W subsrodo-
wisku prodelty istotne znaczenie miaty prady przydenne i zawiesinowe. Ta
rozlegla delta mogta powsta¢ zaledwie w ciagu okoto 100 lat.

Do pospolitych form nalezg w opisywanej strefie zaglebienia wytopiskowe,
co uwazane jest od dawna za cechg¢ charakterystyczng rzezby stref marginalnych
(Galon, 1953).

Duzo uwagi zaglebieniom wytopiskowym okolic Kamieniska poswieca
Baraniecka (1971b). Wiele z nich zawiera osady organiczne wieku eemskiego,
np. zaglebienia w okolicy Szpinalowa i Hub Ruszczynskich. Wyroznia si¢
sposrod nich obnizenie na potudnie od Rogowca i Folwarku — o powierzchni
okoto 7 km®. Autorka sugeruje, ze wiele z zaglebien (np. Aleksandrow, Klesz-
czow — Wola Grzymalina, Czyzéw — Piaski, Huby Ruszczynskie, Szpinalow)
moze mie¢ zwiagzek ze strukturami podloza, znajduja si¢ bowiem w zasiegu
rowu Kleszczowa. Wspotczesne dna zaglebien znajduja si¢ okoto 10 m ponizej
poziomu wysoczyzny. Biorgc pod uwage migzszos¢ osadow wypekniajacych
obnizenia (5 m), mozna oszacowac ich pierwotnag glebokos¢ na okoto 15 m —
przy zatozeniu, ze nie nastapily ruchy obnizajace. Niektore zaglebienia i dzi§
wypetnione s3 wodg, np. Bialy Lug na potudnie od ozu Janéw — Ruszczyn
i Bagno Lubien w poblizu grupy keméw Czubatej Gory.
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Rozlegte zaglgbienia po martwym lodzie (ok. 1 km dlugosci i 250 m szero-
kosci) wyrézniono takze w okolicach Gorzkowiczek. Nieco mniejsze niecki
wytopiskowe wystepujg na wschod od Dobryszyc (do 750 x 500 m). Powszech-
nie wystepuja mniejsze zaglgbienia wytopiskowe lub powstate na skutek
nierownomiernej dziatalnosci lodowcowej, np. w obrebie wysoczyzn more-
nowych ptaskich i falistych w okolicach Gorzkowic. Maja niewielkg glebo-
kos¢, rzedu 1-2 m i 200-300 m S$rednicy (Wagrowski, 1990; Kurkowski
i Popielski, 1991).

Uwagi o deglacjacji strefy dzialoszynskiej

Ze wzgledu na $lady procesow, ktore mozna przypisa¢ zardwno Srodowisku
aktywnego, jak 1 martwego lodu, przyjmowanie skrajnego stanowiska co do
sposobu deglacjacji w strefie dziatoszynskiej zapewne nie jest stuszne. Wyroznie-
nie pigciu linii postojowych czota lagdolodu w dorzeczu gormej Widawki przez
Baranieckg i Sarnacka (1971), moze by¢ jednak kwestionowane. Autor podziela
poglad Krzeminskiego (1974), ze nie ma — poza ciggami [ i V — powodow do
utrzymywania koncepcji trzech posrednich ,,postojow” czota ladolodu warty.
Ciagg 1 (zasigg maksymalny) moze by¢ takze przesunicty dalej na potudnie na
niektorych odcinkach, w szczegélnosci na obszarze na pdtnoco-wschod od
Radomska. Najlepiej wigc rozpatrywac te strefe jako podlegla procesowi posred-
niemu mi¢dzy deglacjacja arealng a frontalng. Na tym etapie rozpoznania form
obszaru mozna przyjac, ze odbywatl sie tu szybki zanik stosunkowo waskiej strefy
brzeznej lobu poprzez rozpad na ptaty cienkiego lodu i akumulacje licznych
stozkow glacifluwialnych 1 glacifluwialno-ablacyjnych. Baseny sedymentacji
glacifluwialnej zapehialy si¢ w znacznej mierze poprzez rytmiczne zalewy
warstwowe, akumulacje rzek roztokowych i nieco mniej czeste sptywy blotne.
Miegjscami powstawaty zbiorniki zasypywane osadami deltowymi. Byly rozdzie-
lone ptatami martwego lodu o powierzchni do kilku kilometrow kwadratowych.
Powstate posrod martwego lodu, a niekiedy przy lodzie stagnujacym, stozki i inne
struktury nie daja podstaw do taczenia istniejagcych obecnie matych pagorkow
w tancuchowe zespoty na liniach domniemanych zasiggdéw postojowych.

Liczne pagorki o strukturze stozkow, niekiedy stromo nachylonych, po-
wstawaly jako rezultat akumulacji piaskdéw, zwirdéw i diamiktonow posrod
martwego lodu. Akumulacja stozkéw naptywowych i jezoréw sptywow czesto
odbywala si¢ na platach lodu. Lod ten wytapiat si¢ intensywnie juz w trakcie
akumulacji, o czym $wiadczg deformacje typowe dla szybkiego osiadania.

Byta to wiec deglacjacja polegajaca na strefowym oddzielaniu si¢ ptatow mar-
twego lodu i przejsciowym istnieniu znacznej liczby form lodowo-morenowych.
Procesy deglacjacyjne nie musialy by¢ réwnoczesne ze strefg brzezng lobu
potudniowomazowieckiego, a sama strefa wykazywata wicksze zr6znicowanie
zasiggu niz dawniej sagdzono, od okoto 5 do ponad 30 km szerokosci.



197

Istniejgce tu ozy sg dos¢ krotkie, z dtuzszymi przerwami, co tez wskazuje na
szybka fragmentacj¢ brzeznej strefy lodu, a w wigkszym oddaleniu od linii
zasiggu — o mozliwym czesciowym zniszczeniu w wyniku szarzy lodowcowej,
ktora przerwata na krotko postgp deglacjacji lub w wyniku erozji glacifluwial-
nej. Jesli przyja¢ model deglacjacji frontalnej, nalezy uwzgledni¢ taka jego
wersje, ktora uwzglednia wystepowanie licznych watéow lodowo-morenowych.

5.3.2. Subfaza dobrzynki i zanik ladolodu
w strefie ztoczewsko-szczercowskiej

Ogolne cechy rzezby glacjalnej

Strefa dziatoszynska oddzielona jest od wewngtrznej czesci lobu tancucho-
wym ciggiem pagorkow, wzgdérz i watow, ktore w znacznej liczbie osiagaja
ponad 20 m wysokosci bezwzglednej, a w jednym przypadku — zespotu Borow-
skich Gor — do 55 m ponad dna otaczajacych obnizen. Zespdt ten posiada
charakterystyczne rozszerzenia, ktore stanowia zwykle koncentracje kilku badz
kilkunastu form wypuklych. Ciag form biegnie wzdtuz potudniowego obrzeze-
nia lobu Warty oraz potudniowego i wschodniego obrzezenia lobu Widawki
(rys. 53, 57). Dawniej uwazany byl za tzw. glowny etap postojowy (Baraniecka
i Sarnacka, 1971; Krzeminski, 1974), autor jednak ze wzgledu na $lady transgre-
sji 1 oscylacji, ktore wystagpity po maksymalnym zasiggu, uznaje za uzasadnione
traktowanie go jako rezultat pierwszej wyodrebnigjacej si¢ subfazy w czasie
recesji lobu potudniowowielkopolskiego.

Wicksze pagorki i wzgorza, o wysokosci 10-30 m, siggajace do 235-255 m,
uktadaja si¢ na obrzezeniu lobu Warty wzdtuz linii biegnacej przez Biala,
Golebiniec, Gawlow, Dworszowice Pakoszowe, Magdalenke i Krzywanice.
W ich budowie stwierdzono deformacje glacitektoniczne, m.in. w Dworszowi-
cach. Dalej w lobie Widawki do wybitniejszych zespotéw form nalezg pagorki
1 wzgbrza Gor Borowskich oraz zespdt Czubatej Gory. Formy tej grupy w czgsci
wschodniej maja swoje przedtuzenie przez Piekary i Boryszow w kierunku
Tuszyna. Charakterystyczng cechg tego ciagu jest lokalne wystgpowanie dwoéch,
a nawet trzech glin lodowcowych, ktore moga si¢ naktada¢ dachowkowato
(okolice Szczukwina, row Kleszczowa). Zostaty one najlepiej poznane w ko-
palni Betchatow (Baraniecka, 1993a—c; Czubla, 2001).

Poglady na temat genezy tego zespolu sg zréznicowane. Ciag ten juz w la-
tach dwudziestych ubieglego stulecia byt uznany za czotowomorenowy (Lence-
wicz, 1927). Opinie te zostaly rozwini¢te i zmodyfikowane przez Baraniecka
oraz wspolpracownikéw (np. Baraniecka, 1971b; Baraniecka i Sarnacka, 1971,
rys. 57). Najbardziej typowe moreny czotowe zdaniem Baranieckiej (1971b)
znajdujg si¢ koto Wolicy; sg to Gora Luszczanowska i Debowa Gora. Na linii tej
autorka wyréznita moreny wycisnigcia, m.in. w okolicach Chorzenic. Formy te
sg asymetryczne — bardziej strome od strony proksymalnej niz dystalne;.
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Z kolei wyniki badan Krzeminskiego (1974), przeprowadzonych gldwnie
w potudniowej czesci tego ciggu, oraz Klatkowej (1972a, 1985, 1987a, b),
Turkowskiej 1 Wieczorkowskiej (1994) — w czesci pdinocnej — wskazywaly na
dominujaca rolg keméw. Niektore formy, na podstawie kryterium znacznego
udzialu materiatu ablacyjnego, zostaly okre$lone jako moreny martwego lodu
(Turkowska 1 Wieczorkowska, 1994). Zaliczono do nich pagorki w okolicach
Szczukwina i1 Tuszyna.

Dowodzac genezy kemowej Klatkowa (1972a) nie podwazata jednakze ich
powstania w strefie brzeznej zasiggu ladolodu warcianskiego. Uznala, ze
kemami sg zarowno pagoérki o wysokosci kilku metréw, jak i pojedyncze
wzgorza (pod Czyzeminem) do 35—40 m, akumulowane w wolnych przestrze-
niach w martwym lodzie, zbudowane z piaskow, zwiréw i mutkow. W przeciet-
nym profilu wystepuje prawidtowos¢: na dole, w strefie zakorzenienia kemu —
przewaga mulkow 1 drobnych piaskow, wyzej seria piaszczysto-zwirowa,
najbardziej gruboziarnista, u goéry — piaski bardziej drobnoziarniste. Na stokach
wystepuja platy gliny ablacyjnej. Krzeminski (1974) przedstawit poglad,
podobnie jak Klatkowa, o genezie kemowej wickszosci tych form w potudnio-
wej 1 potudniowo-wschodniej czgsci lobu Widawki. Udowodnil, Zze strefa ta
zaznacza si¢ licznymi formami w lobie Warty wzdtuz linii Pajeczno — Nizanko-
wice — Szczyty — Patndw, lecz nie ma przedtuzenia w lobie gornej Prosny.

Dowody na obfite nagromadzenia platéw lodu martwego w strefie brzeznej
mozna odczyta¢ w materialach prezentowanych przez Baraniecka (1971a) oraz
Baraniecka i Sarnacka (1971). Pomierzone na przyktad kierunki odptywu wod
roztopowych gtdownego etapu postojowego wskazuja na odptyw towarzyszacy
linii czota ladolodu (rys. 57).

Zaplecze strefy marginalnej fazy dobrzynki, nazywane w niniejszej pracy stre-
fa ztoczewsko-szczercowska, stanowi pas terenu o szerokosci 40—50 km. Obejmu-
je obszary nalezace do Wysoczyzny Zloczewskiej, Betchatowskiej, Laskiej oraz
Kotliny Szczercowskiej (rys. 53). Jego poludniowa czgs$¢ zostata opisana jako
klasyczny przyktad przestrzennie zréznicowanej deglacjacji arealnej, m.in. przez
Domostawska-Baraniecka 1 Skompskiego (1967) oraz Baranieckg i Sarnacka
(1971). Wydzielono strefy: szczelinowego spegkania, brytowego rozpadu i wytopi-
skowa. W potudniowej czeSci lobu Widawki strefa spekania szczelinowego
stanowi pas terenu o szerokos$ci 5—-10 km. Wystepuja tu formy o przebiegu
zgodnym z kierunkiem ruchu lodu. Posrod nich zaznaczaja si¢ glownie ozy. Strefa
ta przechodzi w strefy brylowego rozpadu ladolodu o szerokosci 5—-8 km szeroko-
sci. Jej rzezbe tworza gtdéwnie kemy glacifluwialne i liczne zaglebienia wytopi-
skowe. Druga strefa to gldwnie réznej wielkosci zaglgbienia wytopiskowe. Poglad
o arealnym typie deglacjacji zyskal akceptacje w wyniku szczegdélowych badan
Krzeminskiego (1974). Formy kemowe i pokrewne udokumentowali tutaj takze
Balinski i Gawlik (1985, 1986) oraz Bezkowska (1993, 1995).
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Charakterystyczne cechy opisywanego ciggu form narzucajg pytania, co
spowodowato tak obfita, skoncentrowang obszarowo akumulacje osadow
piaszczysto-zwirowych. Celem wyjasnienia tego problemu autor poddat analizie
kilka charakterystycznych zespolow form nalezacych do réznych kategorii
genetycznych: pagorkow glacimarginalnych, keméw (w tym moren martwego
lodu), sandréw, 0zow i rynien. Analizowano takze wybrane formy pojedyncze
w réznych czgéciach lobu oraz wybrane grupy genetyczne form.

Posrod badanych form napotkano takie, w ktorych budowie wystepuja roz-
norodne $lady aktywnosci zywego lodu. Znajduja si¢ one na linii wickszego
nagromadzenia form, zwanego dawniej gtdwnym etapem postojowym (rys. 57).
Do form tych naleza wzgorza i pagorki wystgpujace w okolicach Szczukwina
i Gorek na zachdd od Tuszyna oraz w zespole Czubatej Gory. Chociaz formy te
byly juz przedmiotem analiz, autor dostrzega w obrgbie ich struktury zapis
proceséw znacznie bardziej dynamicznych, niz dawniej stwierdzano. Rzuca to
nowe §wiatto na ich geneze.

Przesuwajac si¢ w glab lobu formy wypukle wystepuja w mniejszej koncen-
tracji, osiggaja przecigtnie mniejsze rozmiary, a ich budowa wewngtrzna jest
bardziej homogeniczna.

Pagorki tuszynskie
Analiza grupy pagorkow potozonych koto Tuszyna w rejonie dzialu wodnego
Odra — Wista wykazata zapis intensywnej akumulacji glacifluwialnej, miejscami
glacifluwialno-ablacyjnej oraz deformacje powstate zarowno w wyniku aktywno-
sci oscylujacego czota ladolodu, jak i liczne zaburzenia grawitacyjne.

Szczukwin 1. Pagorek o strukturze ztozonego stozka glacimarginalnego

Analizowany pagorek znajduje si¢ w potnocnej czesci obrzezenia lobu Wi-
dawki, uksztaltowanego w zasiggu subfazy dobrzynki. Potozony jest w strefie
dzialu wodnego, w poblizu niecki zrodlowej rzeki Dobrzynki. W strukturze
formy wystepuja dwie nieciagle warstwy gliny przedzielone i przykryte osadami
stozkow glacifluwialnych i glacifluwialno-ablacyjnych. Cze$¢ dolng tworzy
stozek naptywowy o silnie zaznaczonym rytmie warstwowania (fot. 15), ktory
rozwingt si¢ na podlozu gliny. Glina ta wraz z osadami glacifluwialnymi
w centralnej czg$ci pagorka uczestniczy w deformacjach typu tusek i faldow
antyklinalnych diapirowych, a jeden z diapiréw, polozony w centralnej czesci
formy, przebija strukture stozka (rys. 42, fot. 16). Diapir, oprocz gliny lodow-
cowej, budujg takze w cze$ciach zewngtrznych zwiry i piaski, ktore miejscami
sg intensywnie sfaldowane dysharmonijnie. Dhuzszy wymiar struktury diapiru
biegnie w przyblizeniu potudnikowo (190°), prostopadle do nacisku czota
ladolodu od zachodu. O$ diapiru wykazuje wergencj¢ na wschod. W osadach
obrzezajacych strukture wystepuja liczne deformacje nieciagle w postaci
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uskokow, spekan i dajek klastycznych (fot. 16, 18) oraz drugorzednych zafatdo-
wan (fot. 17). Struktury stozka oraz diapir sg Scig¢te erozyjnie przez gling
lodowcowa mtodszego nasunigcia (rys. 42). W budowie czgsci gornej wystepuja
rowniez struktury charakterystyczne dla stozkow oraz nieregularne warstwy
ablacyjnych splywow diamiktonowych.

Glina mlodsza lezy nieciggla warstwa, nieznacznie zaburzong w wyniku
osiadania, o podobnych cechach makroskopowych jak glina w diapirze. Wyka-
zuje cechy odlozenia w wyniku niewielkiej, lecz szybkiej oscylacji. Struktury
deformacyjne okalajace diapir w czasie mlodszego nasuniecia lagdolodu byly juz
wzglednie ustabilizowane. Ws$roéd nich wystepuja liczne zyly klastyczne na
zluznieniach uskokow odprezeniowych. Najczesciej maja posta¢ dajek piaszczy-
stych lub zwirowo-piaszczystych, wypelionych odgoérnie. Niektore wykazuja
charakterystyczng laminacje, zgodna z powierzchnig uskokow (fot. 18). W dal-
szej odlegtosci wystepuje w osadach stozka nagromadzenie struktur niestatecz-
nego warstwowania gestosciowego (fot. 17).

Oprocz gliny mtodszej o cechach gliny lodgement i wytopnieniowej wyste-
puja na stokach pagorka lokalnie migzsze diamiktony ablacyjne uformowane
w wyniku splywow.

W osadach okalajacych pagorek dominuja struktury stozkéw naptywowych,
rozcigte korytami roznej glebokoSci. Sa one wypehione strukturami Gm
0 migzszosci do 3 m. Taka skala przestrzennego rozwiniecia odsypow wskazuje
na $rodowisko glacimarginalne skrajnie wysokoenergetyczne (por. Zielinski,
1992). Kierunki odplywu wod roztopowych ustalone przez Baraniecka i Sarnac-
ka (1971, rys. 57) sa zgodne z wynikami pomiar6w autora.

Mozna dokonaé nastepujacej interpretacji. Zanik ladolodu fazy maksymalne;j
pozostawit stabo urozmaicong wysoczyzn¢ morenowg pokrytg roznofrakcyjnymi
osadami stozkow glacifluwialnych i1 osadéw malych zbiornikow. Kolejny
naptyw aktywnego lodu od strony zachodniej spowodowal deformacje nawod-
nionych osadow, w tym wycis$nigcia tusek i powstanie faldow diapirowych.
Przemieszczenie osadow, glownie diapiryzacja oraz wytapianie lodu byto
przyczyng licznych spekan w wyniku ekstensji okalajgcego materiatu. Rozwar-
cia na liniach uskokow i okresowe przemarznigcie osadow stwarzaly korzystne
warunki dla odgoérnego wypeklnienia osypujacymi si¢ i obrywajacymi sie
ziarnami oraz drobnymi brytkami. Okresowo pojawiajace si¢ silne przepojenie
woda sprzyjato deformacjom plastycznym materiatu stozka zréznicowanego pod
wzgledem uziarnienia. Kolejny naptyw aktywnego lodu $cigt zdeformowane
wczesniej struktury stozka. Glina mlodsza fazy dobrzynki zostata odtozona
nieregularnie w formie platéw réznej wielko$ci. W nastepnym etapie rozwingt
si¢ kolejny stozek naptywowy glacimarginalny, na wschod i w kierunkach
sasiednich; po powierzchni stozka przemieszczaty si¢ nieregularnie spltywy
ablacyjne. W miegjscach wyptywu wod powstaty rozcigeia w brzeznej czgsci
formy z fawicami zwirowymi do 3 m migzszosci.
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Szczukwin 2. Pagoérek glacimarginalny o strukturze stozka glacifluwialno-
-ablacyjnego

Forma potozona jest na zachod od opisanego na poprzednim stanowisku,
tj. w bardziej wewnetrznej czgsci ciggu (fot. 19). Baraniecka i Sarnacka (1971)
stwierdzily tutaj upady na NNE i S (SSW), co potwierdza si¢ i w obecnie
istniejgcych odstonigciach. W badanym odstonigciu przy drodze Szczukwin —
Gorki wystepuja gtownie piaski i zwiry, miejscami diamikton, tworzace rozle-
gle, miejscami zaburzone struktury tafloidalne. Struktury te dowodzg rytmicz-
nych zalewoéw warstwowych osrodka o duzej gestosci na stozku i sptywow
kohezyjnych (fot. 20). Znaczna cze$¢ stozkow glacifluwialno-ablacyjnych
wykazuje deformacje, gtownie polegajace na zwigkszonym nachyleniu lamin
przekatnego warstwowania nawet do 80°.

Opisany uklad materialu wynika z akumulacji w strefie pomigdzy zwartym
lodem aktywnego ladolodu a lodem martwym lub pasywnym, lezacym na
wschdd 1 potnoc od Szczukwina. Strefa sgsiednia (od wschodu) byla juz poza
zasiggiem lobu Widawki. Nie jest wykluczone, ze juz wtedy byta objeta liczny-
mi spgkaniami i lodowymi roztamami, by¢ moze przetainami. Przedtuzata si¢ na
poioc, wzdhuz dzialu wodnego w kierunku Babich, Rzgowa i Woli Zaradzyn-
skiej. Nie stwierdzono tam jednak aktywnosci lodu w czasie deglacjacji.

Mozna sadzié¢, ze osady stozka powstaty przy krawedzi zywego lodu, ktéry
wykazywal niewielkie oscylacje. Ich sedymentacja zachodzita cze¢sciowo na
ptatach martwego lodu w toku rytmicznych zalewéw warstwowych, akumulacji
w korytach zwirodennych oraz sptywow diamiktonowych materiatu ablacyjnego
po powierzchni tworzacego si¢ badz kilku zazgbiajacych si¢ stozkdow. Ksztalt
zbiornika sedymentacyjnego byl nieco wydluzony potudnikowo, wymuszony
zarysem platéw martwego lodu, ktore blokowaty odptyw wod na wschod. Czesc
osadow wykazuje niewielkie deformacje wynikajace z naprezen horyzontalnych,
cze$¢ wynika z nier6wnomiernego osiadania. Dostawa materialu morenowego
byta bardzo szybka.

Gorki Duze. Pagorki glacimarginalne o strukturze stozkow glacifluwialnych

Analiza budowy pagorkow w Goérkach Duzych i Kolonii Goérki Duze, na
zachod od poprzednio opisanych form, wykazata podobne struktury stozkow
zwirowo-piaszczystych 1 zwirowo-piaszczysto-mutkowych, z licznymi deforma-
cjami (fot. 21). Byly one formowane glownie przez gwaltowne, rytmiczne
zalewy warstwowe, w mniejszym stopniu przez migracje ptytkich koryt
z megariplemarkami prostymi lub kretymi (3-D) (fot. 22). Struktury stozkow
charakteryzuja si¢ duzym zréznicowaniem nachylenia warstw (5—40°), liczne sa
przyktady zazgbiajacego, bocznego kontaktu stozkow rdzniacych sie zaréwno
wielkoscia, jak 1 dynamika sedymentacji.
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Czg$¢ materialu stozkow nosi $lady zaburzen, glownie diapirowych wyci-
snig¢ (fot. 21B). Wigkszos¢ z nich nie osigga powierzchni terenu. Pospolite sa
slady glebokiego osiadania wywolanego akumulacjg na lodzie martwym, co
potwierdzaja uskoki normalne i pogrzebane platy diamiktonow. W strukturze
stozkéw napotkano takze warstwy gliny lodowcowej o zmiennej migzszosci od
kilkunastu centymetrow do 3 m.

Analiza prowadzi do wniosku, ze formy te powstaty wskutek akumulacji
stozkéw naplywowych i splywow ablacyjnych przy czole aktywnego, oscyluja-
cego czola ladolodu, podobnie jak uprzednio opisane formy ze Szczukwina.
Pochodza z pdzniejszego w stosunku do Szczukwina etapu funkcjonowania
oscylujacego czota w subfazie dobrzynki.

Pagérki boryszowskie

Zespot pagorkow polozony jest w strefie dzialu wodnego Odra — Wista.
Jeden z pagorkow w czegsci zachodniej zespotu byl badany przez Klatkowa
(1972a), ktora stwierdzita, ze jest to kem glacifluwialny. Seria glacifluwialna
kemu wypelnia tam rynnowe zaglebienie, wycigte w glinie, przy czym w dolnej
czesci tworzg ja mutki, w czesci srodkowej — utwory bardziej gruboziarniste, za$
w gornej — drobnopiaszczyste. Akumulacje znacznej czeéci osadow kemu
wigzata wspomniana autorka z warunkami ci$nienia hydrostatycznego, kiedy
wody plynety wzdhuz szczelin. Biorac te fakty pod uwage wyrdznita typ
boryszowski kemu. W wyniku analizy pagoérka potozonego w zachodniej czesci
zespotu, w skrajnej cze$ci zasiegu fazy dobrzynki, autor stwierdzil odmienne
cechy budowy wewnetrznej, ktore nie pozwalaja wlaczy¢ tej formy do szeroko
rozumianej kategorii form kemowych.

Boryszow
Pagorek glacimarginalny ablacyjno-glacifluwialny o cechach push-moraine

Analizowany pagérek we wschodniej czeéci zespotu posiada o§ morfolo-
giczng o przebiegu poludnikowym. W odslonigciu w cze¢sci centralnej stwier-
dzono do okoto 7-8 m piaski i zwiry o dwuczlonowej strukturze. Czes¢ dolna,
o wigkszej migzszosci, to zdeformowane piaski 1 zwiry, tworzace struktury
faldowe 1 tuskowe. Deformacje wynikaty z nacisku horyzontalnego od strony
zachodniej. Po ustapieniu tego nacisku doszto do intensywnych przemieszczen
grawitacyjnych. Struktura faldowa zostala $cigta erozyjnie przez piaszczysto-
-zwirowg seri¢ o warstwowaniu przekatnym ptaskim i niskokgtowym (rys. 58).
Analiza stanowiska pozwala zaliczy¢ forme¢ do pagorkow glacimarginalnych
typu push-moraine. Do powstania fatdu i innych sgsiednich deformacji przyczy-
nit si¢ nacisk czota ladolodu, nastgpnie wody roztopowe Sciety czesciowo osady
ze strukturami deformacyjnymi, a potem osadzily materiat stozka glacifluwial-
nego. Nie stwierdzono §ladow przekroczenia pagorka przez ladolod.
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Rys. 58. Potozenie (A) i struktura (B) pagorka w Boryszowie

1 — Boryszéw 1, 2 — Boryszow 2. Opis w tekscie
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Po ustgpieniu naciskow zywego lodu, zwigzanych z prawdopodobng szarza,
w spekaniach brzeznej czesci ladolodu powstaly serie glacifluwialne o stopnio-
wo malejacej dynamice przeplywow. W efekcie na zapleczu linii zasiggu szarzy
powstaly niewielkie kemy, w tym typu boryszowskiego, o cechach zwigzanych
z okresowym przeptywem tunelowym, a wigc posrednich warunkach ozowo-
-kemowych.

Zespol Czubatej Gory

Kem Czubata Goéra (maks. 224,4 m n.p.m.) oraz kilkana$cie mniejszych pa-
gorkow tworza wyrazisty zespot form powstalych w subfazie dobrzynki. Zespot
Czubatej Gory sklada si¢ gtownie z kemoéw glacifluwialnych (Baraniecka
i Sarnacka, 1971), teras kemowych i ozu. Kompleks osadow, ktory je buduje,
nazwano tak samo: Czubata Gora Formation (Czerwonka i Krzyszkowski,
1992). Seria budujaca duzy kem i jego podtoze na terenie kopalni Belchatow
zostala poddana szczegotowej analizie przez Gozdzika (2001) oraz Gozdzika
i Van Loona (2007). Na tym obszarze opisala liczne kemy takze Sarnacka
(1970). Jako typowe kemy uznata pagorki koto Stanistawowa i w Faustynowie,
znajdujace si¢ w poludniowo-zachodniej czesci zespotu Czubatej Gory (Domo-
stawska-Baraniecka i Skompski, 1967). Jest posrod nich takze oz, potozony
w bliskim sgsiedztwie kopalni Belchatow. Baraniecka i Sarnacka (1971)
stwierdzity w jego osadach znaczny udzial we frakcji zwirowej, cho¢ nieprze-
kraczajacy 50% materiatu miejscowego podtoza mezozoicznego.

Czgsé¢ akumulacji odbyta si¢ w czasie zanikania lagdolodu fazy maksymalne;j,
cze$¢ jest zwigzana z zanikiem lodu po szarzy. Przejawy natozenia akumulacji
obydwu faz zaznaczajg si¢ wyraznie w strukturze wzgorza kemowego Czubata
Gora. Udokumentowat je Gozdzik (1995). Jest to dos¢ podobne zlozenie form,
jakie autor stwierdzit na stanowisku Szczukwin 1. Mozna sadzié, ze istniejgce
tam duze dajki, wypelione odgoérnie, ktére 6w autor opisal wspodlnie z Van
Loonem (2007), miaty ulatwione powstanie zar6wno w wyniku zmian naprezen
zwigzanych z przebiegiem szarzy lodowcowej, wlasnosci reologicznych osadow,
jak 1 mozliwej aktywnosci tektonicznej rejonu rowu Kleszczowa.

Zespol Borowej Gory

Grupa ta stanowi jeden z wigkszych zespolow wzgoérz marginalnych, wyso-
kich pagoérkow oraz sandrow, potozonych na linii i zapleczu subfazy dobrzynki
w poblizu Bukowej i Borowej (rys. 54). Zespol Borowej Gory byl badany juz
przez Baraniecka (1971a), Klatkowa (1972a) i Krzeminskiego (1974). Wzgobrze
najwyzsze, zwane Borowa Gorg, osigga tam 55 m, nalezy wi¢ec do najwickszych
form glacjalnych zlodowacenia warty w regionie t6dzkim. Autor przeanalizowat
budowe wewngtrzng watlu glacifluwialnego we wsi Borowa oraz pokrywy
sandrowej w Monikowie.
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Borowa. Pagorek kemowy glacifluwialny

We wsi Borowa znajduje si¢ pagorek o ptaskiej powierzchni grzbietowej
o wysokosci 10—12 m, o wymiarach 350 x 200 m. Potozony jest w sgsiedztwie
wzgorza Borowej Gory, po stronie wschodniej. Forme budujg prawie wyltacznie
osady glacifluwialne w postaci naprzemianleglych warstw zwirowych i piasz-
czysto-zwirowych, grubo- i $redniotawicowych o tacznej miazszosci ponad
15 m. W profilu osadéw co kilka metrow wystepuja warstwy zwirowe, akumu-
lowane w warunkach gérnego ptaskiego dna (fot. 23A). Na warstwach zwiro-
wych leza utwory ptytkich koryt roztokowych, gtownie piaszczystych. Posréd
tawic spotykane sa przyktady bryt piaszczystych, mutkowych lub zwirowych
z zachowang struktura wyerodowanego materiatu (fot. 23B). W strefach
stokowych struktury $cigte sg osadami kontaktu lodowego, w tym okryte ptatami
diamiktonu typu flow till, ktory osiaga migzszos$¢ do 3 m.

Uktad przestrzenny struktur i jego okrycie osadami sptywow ablacyjnych
wskazujg, ze materiat pagorka byl akumulowany w stromo$ciennym kanionie
srédlodowym o glebokosei 15-50 m. Lodowe $ciany, ktore ograniczaty zbiornik
sedymentacyjny, byly pionowe, a w wielu miejscach przewieszone. Kanion ten
biegl mniej wigcej rownolegle lub skosnie do czota ladolodu. Akumulacja wod
ablacyjnych wykazuje rytmiczno$¢ o mniejszej regularnosci niz w przyktadzie
pagérka w Woli Niechcickiej. Po znacznym wypetieniu lodowego kanionu
nastgpita zwigkszona akumulacja sptywéw diamiktondéw, ktore na stoku
zachodnim leza wspotksztaltnie ze stokiem. Ich wysokie polozenie i czgSciowo
okrywajacy charakter wskazuja, ze znaczna czg$¢ osadéw walu powstata
w tunelu lub przynajmniej pod silnie wysunigtymi przewieszkami lodu. Wat ten,
klasyfikowany jako kem, ma wigc charakter posredni ozowo-kemowy. Nie
mozna wykluczy¢, ze obfito§¢ osadow diamiktonowych wynika z kontaktu po
stronie zachodniej z czolem stagnujacego lodu. Na linii kontaktu osadow
glacifluwialnych i diamiktonowych nie stwierdzono $ladow aktywnego nacisku
lodu na osady. Zarys pagdrka nie odzwierciedla zapewne ksztattu zbiornika,
gdyz struktury korytowe osadow glacifluwialnych ,,wychodza w powietrze”.

Monikow. Sandr w zespole Borowskich Gor

Badana forma stanowi wielkopromienne nabrzmienie u podnoéza zespotu
Borowskich Gor (rys. 54). Istniejgce odstonigcie ukazuje w budowie przyktad
stozka proksymalnego glacifluwialno-ablacyjnego. Posréod materialu stwierdzo-
no duzy udzial materialu miejscowego podloza (gtownie margli), zwlaszcza
w piaskach i zwirach diamiktonowych serii przypowierzchniowych (fot. 24).
Dominuje zte wysortowanie osadéw. Z tego obszaru Krzeminski (1974) opisat
przyktady glazowisk, ktore powstaly w miejscach silnych wywierzyskowych
zrodet w strefie brzeznej ladolodu. Potwierdza to obecno$é materiatu kredowego
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podtoza. Swiadczy o bezposredniej erozji glacifluwialnej w skatach kredy przez
wody ptynace subglacjalne pod ci$nieniem hydrostatycznym.

Ozy strefy zloczewsko-szczercowskiej

Ozy naleza do najbardziej charakterystycznych form tej strefy (rys. 56).
Zbadano je dos¢ doktadnie w okolicach Kamienska juz w latach 60. Baraniecka
(1971b, 1980b, ¢) wyrdznita tam trzy duze formy: oz Antoniéwki, oz Janowa—
Ruszczyna i oz Karolowa. Maja wysokos¢ 10-12 m, szerokos¢ 500-700 m
i dlugos¢ 57 km.

Sposréd wymienionych do najlepiej poznanych nalezy oz Antoniowki (Ba-
raniecka, 1971b, 1980c, rys. 59). Oz ten jest jednym z licznych przyktadéw form
powstalych w zaleznosci od morfologii podtoza mezozoicznego. Migzszos¢
osadow, ktore wypetniaja rynne subglacjalng, osiaga 1825 m, siggajac maksy-
malnie do 30 m ponizej poziomu wysoczyzny. W niektorych odcinkach ozu
osady wychodzg jednak do kilkunastu metrow powyzej wysoczyzny. Rynna
subglacjalna nawigzuje przebiegiem do wyniesien podtoza. Oz ten, zdaniem
Baranieckiej (1980b, c¢), powstal cze¢$ciowo w tunelu, czg¢sciowo w otwartej
przestrzeni mi¢dzylodowej. Forme te laczy wigc z niektorymi kemami (typ
boryszowski), gtownie o przebiegu potudnikowym, podobienstwo warunkow
powstania, a zatem sa to formy zlozone, ozowo-kemowe, okreslane jako ozy
badz kemy gléwnie na podstawie cech morfologicznych. Problem takich form
ozowo-kemowych byt juz analizowany na obszarze lobu poludniowomazowiec-
kiego (Jaksa i Rdzany, 2002).

Ozy Antoniéwki i Janowa—Ruszczyna majg kierunek zgodny z radialnym
uktadem wod, oz Karolowa jest ozem poprzecznym. Takze koto Bielikow
wystepuje oz w postaci ciggu matych pagorkow o dhugosci 1 km, szerokos$ci
100 m i wysokosci 6 m (Baraniecka, 1971b). Na linii Janow — Ruszczyn,
a jednoczesnie wzdtuz dzisiejszej Widawki, wedlug Domostawskiej-Baranieckiej
i Skompskiego (1967) biegta gtowna linia drenazu tunelowego, co przyczynito
si¢ do powstania zaréwno doliny, jak i ozu. Sarnacka (1970) ustalita, ze na
przedhuzeniu ozu Antonidowki w Kotlinie Szczercowskiej wystepuje oz Winka.
Sktada si¢ z kilku pagorkow o wysokosci kilkunastu metrow, o przebiegu
rownoleznikowym. Wznosza si¢ one do wysokosci 195-200 m n.p.m. i tworza
wyrazny ciag z charakterystycznymi przewe¢zeniami. Calo$¢ ozu znajduje si¢
w rynnie. W poblizu stwierdzono pagorki akumulacji szczelinowej. Wystepuja
na péinoco-wschod od Sulmierzyc, dalej biegna poludnikowo przez Filipowizne
i Dabrowke do Eligiowa. Podobne pagorki wystepuja w Kozincu, Kolonii Osiny,
Redusie, Kamieniu i w Moraczewie. Osie morfologiczne form biegng z NW na
SE. Nieco wigksze formy akumulacji szczelinowej wystepuja w Krzyzowkach,
Kuznicy i Ruscu. Maja do 10 m wysokosci. Ponadto wystepuje oz w Suchcicach
koto Belchatowa (Ziomek, 1992a, b). Jego osady tworza wypelnienie osadowe
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Rys. 59. Osady i rzezba ozu Antonioéwki na linii progu jurajskiego wedtlug Baranieckiej (1971c¢)
oraz Baranieckiej i Sarnackiej (1971); opisy nieco zmienione
A. Budowa geologiczna. Jura: 1 — wapienie; zlodowacenie srodkowopolskie, stadiat maksymalny:
2 — glina lodowcowa; stadial mazowiecko-podlaski: 3 — piaski zastoiskowe, 4 — piaski wodnolo-
dowcowe, 5 — glina lodowcowa, 6 — piaski i zwiry ozu; holocen: 7 — piaski drobno- i §rednioziar-
niste; B — hipsometria
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struktury tunelowej w glinie. W sgsiedztwie ozu wystepujg zwarte kompleksy
glin. W potnocnej czesci tej strefy ozy wystepuja pomiedzy wsig Zwierzyniec
i Grojec Wielki na Wysoczyznie Zloczewskiej. Stwierdzono tam 4 ozy o wyso-
kosci 7-12 m w zespole form o przewadze kemoéw (Balinski, 1997).

Rozpatrujac uktad przestrzenny ozoéw, nalezy zauwazy¢, ze wigkszo$¢ z nich
potozona jest na przedtuzeniu krotkich ozéw ze strefy brzeznej (dziatoszyn-
skiej), mozna wigc je interpretowac jako czgsci wickszych form ozowych.
Powstaje tu jednakze watpliwos$¢, czy wystapienie szarzy w strefie istnienia
rozwini¢tego ozu powodowaé musi jego calkowite zniszczenie. Problem ten
trudno rozstrzygna¢ na obszarze zlodowacen plejstocenskich, jednakze obserwa-
cje szarzujacych lodowcow wspotczesnych moga rzuci¢ nieco $wiatta. Autor
ustalil, Ze istniejg obecnie przypadki rozwijajacych si¢ 0z6w w jezorach lodow-
cowych, ktore przeszly zjawisko szarzy. Argumenty przemawiajace za mozliwo-
Scig przetrwania ozu w czasie szarzy dajg wyniki badan lobu Bruarjokull
w poétnocnej czesci czapy Vatnajokull, przeprowadzone przez Knudsena (1995).
Autor 6w badal tam forme, ktéra nazwal ozem harmonijkowym (concertina
esker), ze wzgledu na silnie sinusoidalny przebieg jej grzbietu. Oz istniejacy
przed szarza jako forma o malo urozmaiconym przebiegu ulegt istotnym
deformacjom uktadu przestrzennego po zjawisku szarzy. Nie zostal jednak
zniszczony.

Fakt z jednej strony wzajemnego nawigzywania przebiegu ozow stref dzia-
toszynskiej 1 ztoczewsko-szczercowskiej, z drugiej wyrazne zatamania przebie-
gu i przerwy, pozwalaja si¢ doszukiwa¢ podobienstw do ,,0z6w harmonijko-
wych”. Fakt takiej cigglosci wystepowania opisywanych form nie przeczy zatem
mozliwosci wystapienia szarzy. Wspomniany brak ciggto$ci moze takze na to
posrednio wskazywac. Niezbyt doktadne dopasowanie poszczegdlnych cztonow
ozu moze wynikaé takze z ich powstawania w strefach lodu na r6znym etapie
funkcjonowania (16d aktywny/lod stagnujacy). Ozy takie sg znane z kilku prac
(Warren i Ashley, 1994; Evans i in., 2006).

Kemy i formy pokrewne strefy ztoczewsko-szczercowskiej

Kemy w opisywane;j strefie stanowig najbardziej charakterystyczne i wyrazi-
ste formy rzezby. Skupiajg si¢ gtownie w poblizu linii zasiggu subfazy, ku
wngetrzu lobu ich liczba stopniowo maleje. Wystepujace na tym obszarze kemy
majg przewaznie budowe glacifluwialng. Wérod nich wyrdzniono kilka charak-
terystycznych typow: Woli Zaradzynskiej, krzepczowski, boryszowski, Ostrowa
(Klatkowa, 1972a). Formy odznaczajagce si¢ wickszym udziatem osadow
ablacyjnych autorzy map geologicznych okreslajg jako moreny martwego lodu
(np. Baraniecka, 1971b). Wyro6zniono tu takze liczne terasy kemowe. Wsrod
kemow wystepuje wiele form bardzo zblizonych pod wzgledem wyksztalcenia
litofacjalnego do pagorkéow marginalnych okolic Szczukwina i Gorek.
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Cechag kemow tego obszaru jest réznorodne ustawienie ich osi morfologicz-
nych. Rozmiary obnizen wytopiskowych $wiadcza o tym, ze na poczatku
deglacjacji ptaty martwego lodu byly do§¢ znacznych rozmiaréw, zblizonych do
siebie, rzedu 40-60 km®. Liczne kemy tworza tutaj trzy zespoly: Czubatej Gory,
Kurnosa i Stanistawowa. Maja one przewaznie budowg glacifluwialna, zwlasz-
cza kemy Czubatej Gory. W zespole kemow Stanistawowa wystepuje najwigcej
przyktadow kemow glacilimnicznych. Wokot kemoéw rozpo$cierajg si¢ rowninne
obszary zbudowane z osadow glacifluwialnych, ktore w zaleznosci od morfolo-
gicznego sgsiedztwa sg klasyfikowane jako terasy kemowe, sandry lub tzw.
powierzchnie zasypania wodnolodowcowego. W tej strefie nie obserwuje si¢
wigkszych nagromadzen glazow, jedynie na kulminacjach kemoéw spotyka si¢
zwiry (Domostawska-Baraniecka i Skompski, 1967). Zesp6t kemow w okoli-
cach Kurnosa opisuje takze Baraniecka (1971b). Potozony na péinoc od Widaw-
ki, sktada si¢ z pagorkéow o budowie glacifluwialnej i glacilimnicznej. Maja one
wysokos$¢ wzgledng 5—10 m, owalne zarysy o $rednicy 100-200 m; najwyzszy
siega do 235 m n.p.m. Baraniecka i Sarnacka (1971) dowodza, ze kemy okolic
Kurnosa powstaly w przetainach, ktoére stopniowo si¢ poszerzaty. Maja zakorze-
nienie, czgsto wystepuje pod piaskami drobnych frakcji bruk erozyjny. Zespot
kemow koto Stanistawowa wystepuje w trzech grupach: zachodniej w Walewi-
cach koto Piekar, srodkowej w Opalance i wschodniej w Stanistawowie.
Poszczegodlne pagorki majg srednice od kilkudziesieciu do kilkuset metrow,
wysokosci wzgledne 5-10 m i leza w przedziale rzednych 210-248 m n.p.m.
Miedzy pagérkami wystepuja liczne obnizenia. Od zachodu kemy Stanistawowa
graniczg z zespotem kemoéw Strozy. Sktada si¢ on z dwoch zespotow: w Strozy
i w Zielecinie. Pagorki te maja owalne zarysy podstawy, wysoko$¢ do 10 m,
siegajg do 193,7-210 m n.p.m. Miedzy pagérkami kemowymi Strézy i Stanista-
wowa rozciaga si¢ obnizenie z kemami Nowej Wsi. Sarnacka (1970) wyrdznita
takze pojedyncze kemy w Kuznicy, Nowej Wsi, Winku i w Dgbrowie. Osiagaja
one kilkaset metrow $rednicy i1 odznaczajg si¢ kopiastymi grzbietami.

Kemy na Wysoczyznie Betchatowskiej koto Betchatowa wyrdznit takze
Ziomek (1992a, b), ktory stwierdzit dwa potudnikowe ciagi tych form. Zespot
wiekszych kemow znajduje si¢ na linii: Dziewuliny — Krzepczow — Kobyltki —
Borowa, natomiast formy drobniejsze skupiajg si¢ pomigdzy Kociszewem
a Kurnosem. Zbudowane sa glownie z piaskow roznoziarnistych i gruboziarni-
stych, czesto z piaskow ze zwirami. W strukturze wystepuja niekiedy otoczaki,
tworzace bruki z duzg iloscig materialu miejscowego podtoza. Posréd nich
wystepuja otoczaki margli kredowych i krzemieni. Duzy udzial margli obser-
wowano w pagorkach dziewulinskich. Ma to zwiazek z ptytkim wystepowaniem
na tym obszarze skat miejscowego podtoza.

Na potudnie od Zelowa wystepuje grupa matych kemow (2—6 m wysokosci),
ktore opisali Gawlik (1970) oraz Balinski i Gawlik (1985, 1986). Charaktery-
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styczny jest takze pagdrek w Ostrowie koto Grabicy z wyci$nigtym jadrem — typ
Ostrowa (Klatkowa, 1972a).

Kemy typu krzepczowskiego sa wedlug Klatkowej (1972a) formami glaci-
fluwialnymi, przykrytymi w duzym stopniu gling lodowcowa. Powstaly wiec
w wickszej czesci subglacjalnie. Nalezy zauwazy¢, ze w regionie t6dzkim formy
tego typu naleza do rzadko$ci. Réwniez w zasiggu ostatniego zlodowacenia sg
nieliczne. Kilka przyktadéw takich form okrytych i podscielonych gling lodow-
cowga rozpoznal na Pojezierzu Mragowskim Morawski (2007), ktory interpretuje
je jako formy inglacjalne (englacial kames).

Czgé¢ kemow nawiazuje do linii kontaktu jury i kredy na powierzchni pod-
toza mezozoicznego. Wystgpuja m.in. koto Burzenina. Ich budowe wewnetrzna
przedstawiajg prace Krzeminskiego (1974, rys. 60) oraz Krzeminskiego i Bez-
kowskiej (1987). Dawniej uwazane byly za moreny czotowe (Premik, 1924).
Wsrdd nich wyrdznia si¢ wieloczlonowy wal o wysokosci 10-30 m na linii
Witoldéw — Izydoréw — Prazmow (NW-SE), rozdzielony doling Warty. Impuls
do powstania rozpadliny w lodzie pochodzil tutaj od wyniesienia podioza
mezozoicznego. Osady osiagaja do 30 m miazszosci (Prazmow). Dolne i gérne
czesci profilow tworzg utwory drobne, mutkowo-piaszczyste i mulkowe,
natomiast srodkowa jest piaszczysto-zwirowa, glacifluwialna.

Spotyka si¢ tam takze przyktady plateau kemowych. W Kotlinie Szczercow-
skiej wystepuja wokot najwyzej polozonych kemow okolic Stanistawowa,
Strozy, Czubatej Gory i Winka. W Stanistawowie na wysokosci 225-240 m,
w innych miejscach nizej — 200-210 m (Sarnacka, 1970). Rozlegte plateau
kemowe wystepuje w Prazmowie i w okolicach Widawy (Krzeminski i Bezkow-
ska, 1987), gdzie przylega do walu kemowego. W profilach osadow wystepuja
tam drobne piaski riplemarkowe oraz charakterystyczne deformacje po osiada-
niu na topniejacym lodzie.

W tej samej strefie deglacjacyjnej po zachodniej stronie doliny Warty na
Wysoczyznie Ztoczewskiej wystepuja takze liczne $lady deglacjacji arealnej,
dowiedzionej tu przez Krzeminskiego (1974). Za gtowne formy, charaktery-
styczne zwlaszcza dla centralnej czesci wysoczyzny, uznat on pagérki i rowniny
akumulacji glacifluwialnej, ktéore mozna rozpatrywac¢ jako odpowiedniki
sandrow wewngtrznych, niecki lodowcowe i réwniny moreny dennej. Réwniez
Balinski (1997) opisat pagorki kemowe koto Zwierzynca, Ostrowa i Staropola
oraz plateau kemowe w rejonie Okalewo — Ostrowek. Migzszos¢ osadow
kemowych, gltéwnie piaszczystych, sigga 21 m. Na stokach zachowaty si¢ platy
gliniastych osadow ablacyjnych. Kemy stwierdzit 6w autor rowniez w okolicach
Braszewic, Kuznicy Zagrzebskiej, Klusek i Kasek (Balinski, 1999). Zbudowane
sg z piaskow drobnoziarnistych i mutkow; w partiach szczytowych wystepuja
osady piaszczysto-zwirowe, na stokach ablacyjne.
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Rys. 60. Budowa kemoéw w przekrojach poprzecznych w strefie ztoczewsko-szczercowskiej
wedhug Krzeminskiego (1997)

A — pagorki strobinskie w Miescisku, B — pagorki burzeninskie w Strumianach, C — pagorki

borowskie w Postekalicach. 1 — zwiry i piaski glacifluwialne, 2 — warcianska glina lodowcowa,

3 — utwory ablacyjne, 4 — zwiry i piaski ze $ladami osiadania, 4 — piaski teras kemowych,

6 — piaski i zwiry poziomu erozyjno-akumulacyjnego, 7 — osady redeponowane, 8 — piaski i mutki
terasy rzecznej vistulianskiej

Mozna sadzi¢, ze dobre warunki do akumulacji osadow glacifluwialnych
wynikaly z kotlinowatego charakteru tej wysoczyzny w czasie deglacjacji.
Baseny sedymentacyjne byly tu przyblokowane od potudnia wyniesieniami
Wyzyny Wielunskiej, wyzszej $rednio o 40 m, a z pozostatych stron przez
degradowany stopniowo 16d lodowcowy. Wiele z obecnych tu form glaciflu-
wialnych mozna interpretowac jako plateau kemowe. Z przekrojow zamieszczo-
nych przez Krzeminskiego (1974) wynika, ze powtarza si¢ schemat w budowie
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tych form: na dole zZwirowa seria, u gory drobne piaski i mutki, a niekiedy takze
seria (czapa) zwirowa.

Zatem najpierw funkcjonowaly dobrze przeptywy glacifluwialne, pdzniej
doszto do zablokowania zbiornikdéw, ktore nastepnie splynety. Wynika z tego,
ze jest to uktad odwrotny od wystepujacego w dorzeczu Rawki, zwlaszcza
w kotlinie gornej Rawki. Tam najpierw panowaly warunki glacilimniczne,
potem rozwinal si¢ przeptyw glacifluwialny konczacy si¢ gwaltownymi sply-
wami i czeSciowa erozja serii kemowych (Rdzany, 1997a).

Te dwa sposoby akumulacji serii kemowych tacza silne akcenty erozyjne
pod koniec akumulacji w basenach sedymentacji kemowej, niekiedy bliskie
charakterowi jokulhlaupow.

W strefie ztoczewsko-szczercowskiej wiele form zakwalifikowano jako mo-
reny martwego lodu, zwlaszcza w opracowaniach SMGP. Od bardziej typowych
kemow odrozniane sa jako rezultat wytapiania martwego lodu bez dobrej
segregacji materiatu. Tworza je gtdéwnie piaski ze zwirami, gtazami, z réoznymi
przewarstwieniami oraz soczewami glin i mutkéw. Formy tego typu opisano
z r6znych czgéci strefy. Formy takich pagorkow, o wysokosci 2—5 m, stwierdzita
Baraniecka (1971b) w okolicach Kurnosa, na obszarze okalajagcym zespot
kemow. Liczne moreny martwego lodu o $rednicy kilkuset metréw i wysokosci
wzglednej kilku lub kilkunastu metrow wyrdznia Sarnacka (1970) w Kotlinie
Szczercowskiej na calym obszarze arkusza Szczercow SMGP. Wystepuja
w Bogumilowicach, Suchowoli, Hubach, Kolonii Kietczygléw, Gorce Rzasin-
skiej, Mtynkach, Kopach i Trzgsie. Piaszczysto-zwirowe osady pagdrkow sa
warstwowane horyzontalne i przekatne, za§ w spagu wystepuje glina. Na
arkuszu Zelow SMGP Balinski i Gawlik (1986) opisali pagérek martwego lodu
na zachod od wsi Patoki. Balinski (1997, 1999) podaje z Wysoczyzny Ztoczew-
skiej liczne przyktady tego typu form, zbudowanych z osadéw grubookrucho-
wych (piaskow, zwirow i gtazow) o migzszosci do 10 m. Wystepujag w okolicy
Czartoryi, Lipiczy, Owieczek, Barczewa, Staropola, Huty i Bugaja.

W analizie kemow opisywanej strefy autor uwzglednit takze pagorki pabia-
nickie, rudzkie i rzgowskie — o najwickszych podobienstwach morfologicznych
do zespolu pagérkow tuszynskich — celem wyjasnienia przyczyny koncentracji
form w obszarze wododziatlowym i zwrocenia uwagi na $lady ewentualnego
zapisu aktywnosci czota Iadolodu. Formy tego zespotu uwazane byly poczatko-
wo za moreny czotowe (Lencewicz, 1927), pdzniej za kemy, badz zespot pa-
gorkow kemowych i moren martwego lodu (Dylik, 1949; Klatkowa, 1972a,
1987a; Turkowska, 1992; Turkowska i Wieczorkowska, 1994).

Wola Zaradzynska. Wat kemowy glacifluwialny
Wat w Woli Zaradzynskiej potozony jest na poludnio-wschod od Pabianic
w strefie pogranicza strumieni lodowych Widawki i Rawki. Zajmuje obszar
o wymiarach 1,5x0,6 km, jego wysoko$¢ przekracza nieco 10 m, za$ oS
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morfologiczna wykazuje azymut 105° (rys. 61). Nieco na zachod, w potudniowe;j
czgsci Lodzi (Ruda Pabianicka) oraz w okolicach Rzgowa wystgpuje grupa
waldéw 1 pagérkéw glacifluwialnych, obecnie wlasciwie pagdérkdéw antropoge-
nicznych podobnej wielkosci. Formy te, o materiale mocno wyeksploatowanym
dla potrzeb budownictwa, zachowujg ogolne zarysy i wielko$¢ dawnych kemow.
Forma w Woli Zaradzynskiej byta badana przez Klatkowa (1972a) i Kaminskie-
g0 (1993), ktoéry uznali ja za kem glacifluwialny, charakteryzujacy si¢ dwudziel-
noscig budowy, powstaly w przetainie wypetnionej woda. Czgs¢ dolna, gltdwnie
drobnopiaszczysta, uformowana byta przez wody o malej energii, natomiast
czg$¢ gorna, piaszczysto-zwirowa — w warunkach zmiennych i intensywnych
przeplywow, pochodzacych z r6znych kierunkow.

Obserwacje autora w odstonigciu w czesci wschodniej i poludniowo-
-wschodniej formy potwierdzajg wczesniejsze ustalenia co do dwudzielnosci
profilu osadow o migzszosci 10-15 m (fot. 25, 26). Budowe wewnetrzng
pagérka cechuje dobre wysortowanie osaddéw czesci dolnej piaszczystej (a)
i slabe czgsci gornej (b), zwirowo-piaszczystej stozka glacifluwialnego,
z przewarstwieniami mutkoéw i o lokalnym przykryciu jezorami osadéw ablacyj-
nych. Udzial mutkéw i diamiktondéw ablacyjnych narasta w strefach stokowych
formy. Zwraca uwage rozlegtos¢ i wspotksztattnos¢ warstw stozka naptywowe-
go z morfologia powierzchni grzbietowej i stokow watlu kemowego. Cecha ta
w niektorych partiach strefy brzeznej zanika, a w strukturze pojawia si¢ wiele
mniejszych, naktadajacych si¢ i zaburzonych stozkéw naptywowych. Zapisany
w profilu charakterystyczny rytm sedymentacji wynika z krotkotrwatych,
dynamicznych zalewow warstwowych, przechodzacych niekiedy w uktad
bardzo ptytkich koryt piaszczystej rzeki roztokowej. Po zalewach w ptytkich
i licznych zaglebieniach powierzchni stozka funkcjonowaty mate zbiorniki
i katuze, wypeiajace si¢ osadami mutkowo-ilastymi. Nie ma natomiast sladow
bardziej trwalego zbiornika glacilimnicznego. W partiach stokowych formy,
zwlaszcza w cze$ci wschodniej, wystepuja liczne uskoki i ugigcia warstw,
zwigzane z osiadaniem. Deformacje te wskazujg na akumulacj¢ materiatu
pobocznic stozka czeSciowo na platach martwego lodu (fot. 25). W czesci
poludniowej wystepuje diapir o $rednicy okoto 6 m, przebijajacy okoto % profilu
osadow i1 przykryty niezaburzonymi osadami, co $wiadczy o réwnoczesnym
powstaniu z akumulacja stozkowa.

Znaczne rozmiary formy i cechy struktur wskazuja na intensywny doptyw
wod roztopowych z grubszym materiatem od strony poédinocno-zachodniej
w trakcie akumulacji stozka, gdzie na do$¢ bliskim zapleczu mogt funkcjonowac
zywy 16d o znacznej grubos$ci i zawartosci moreny. Mozna przypuszczaé, ze
zwigkszona energia i ilo$¢ materiatu dostarczanego do zbiornika sedymentacyj-
nego ma zwigzek z szybkim naplywem nowych mas lodu zwigzanych z subfaza
dobrzynki lub subfaza neru.
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Babichy. Wat kemowy o strukturze stozka z uktadem koryt
Wat w Babichach, podobnie jak wal w Woli Zaradzynskiej, stanowi forme
dwuczlonowa. Czes¢ podinocna ma posta¢ wyraznie zarysowanego watu o osi
poludnikowej, czg$¢ potudniowa, w ktorej analizowano odstonigcie, stanowi
rodzaj plateau (rys. 61). W budowie formy zaznaczajg si¢ struktury stozkow
naplywowych i koryt roztokowych o $redniej dynamice przeptywow (rys. 62).

Wola Zaradzynska

Rys. 61. Morfologia watéw kemowych w Woli Zaradzynskiej i w Babichach

Geneza formy jest podobna do pozostalych form. Odmiennos$¢ w stosunku
do walu w Woli Zaradzynskiej polega na wigkszym udziale struktur zwigzanych
z rzeka roztokowa piaszczysta. Budowa potwierdza ogdlnie kemowy charakter
form, zwigzany z martwym lodem, lecz w strefie zaplecza lodu stagnujacego lub
zywego o znacznych mozliwo$ciach zasilania basenu sedymentacji kemowej. Na
obu badanych stanowiskach, a takze w innych formach zespolu pabianicko-
-rudzko-rzgowskiego nie stwierdzono przyktadow zapisu bezposredniej aktyw-
nosci czota ladolodu.

Sandry wewnetrzne

Wokét pagorkoéw 1 wzgdrz zaplecza strefy zloczewsko-szczercowskiej roz-
poscieraja si¢ liczne pokrywy glacifluwialne typu sandrowego, nie powigzane
z zapisem pozycji czota ladolodu. Rozrzucone sa dos¢ chaotycznie, utozone
praktycznie mozaikowo. Utozenie ich — bez zwigzku z formami glacimarginal-
nymi — podwaza poglad o klasycznym uktadzie deglacjacji frontalnej w miej-
scach ich wystepowania. Maja najczgsciej réwninne powierzchnie, niekiedy
nieco pochylone. Autor nazywa je sandrami wewngtrznymi. Sg roznie klasyfi-
kowane: jako obszary zasypania wodnolodowcowego, terasy kemowe, stoliwa
kemowe lub réwniny wodnolodowcowe, za$ ich piaszczysto-zwirowe osady —
jako piaski wodnolodowcowe gorne.
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Osady te w zasadzie nie rdznig si¢ od typowych sandrowych, poza istotng
obecnoscig przewarstwien osadow ablacyjnych. Majg zmienng migzszos¢, leza
na glinach warcianskich Iub w miejscach ich rozmycia. Cechuja si¢ znaczna
zmiennoscia litologiczna. Powstaly w czasie deglacjacji, po rozpadzie ladolodu
na ptaty martwego lodu.

m
0

—_

Rys.

62. Profil osadow watu kemowego

w Babichach. Miejsce odstonigcia oznaczono

punktem B na rys. 61

Zaglebienia wytopiskowe

W opisywanej strefie liczne sg za-
glebienia po martwym lodzie (m.in.
Sarnacka, 1970). Formy te osiagaja
przecigtnie od kilkudziesigciu do kil-
kuset metrow S$rednicy, za$ glebokosé
wynosi od kilku do kilkunastu metrow.
Najwicksze zaglebienia powstate po
martwym lodzie osiggajg S$rednice
ponad 1 km. Wystepuja m.in. na
lokalnych dziatach wod w Fajnowie
(0,51 km) i Zabiencu (0,3 x 1,2) oraz
w strefie zboczowej wysoczyzny
w Prazmowie (1 x 1,5 km) (Krzeminski
i Bezkowska, 1987), a takze na pdinoc
od Papiezy, w Kolonii Rokszyce,
w okolicach Oprzedowa, Boryszowka,
Kolonii Grabicy, Woli Kamockiej,
w Les$nej Niwie, Zabrzeziu, Podlasiu,
Bogumitowie, Faustynowie, Dworszo-
wicach, Skoczylasach, Kopach i Ma-
lincuu W dnach niektérych form
wystepuja jeszcze jeziora reliktowe lub
podmokte réwniny torfowe. Znaczna
liczba istniejacych dawniej zaglebien
zostala wciagnigta w sie¢ odplywu
Widawki, Niecieczy 1 Krasowe;j.

Doliny wod roztopowych i tzw. terasy
pradolinne

W lobach Warty i Widawki rozwingly

sic¢ w warunkach deglacjacji arealnej

skomplikowane systemy odptywu wod

roztopowych, rozpoznane szczegdlowo

przez Krzeminskiego (1974) oraz Krze-



217

minskiego 1 Bezkowska (1987). Zauwazono, ze na niektorych obszarach, np.
w okolicach Widawy, odplywy w czasie deglacjacji rozwingty si¢ na liniach dre-
nazu z poprzedniego okresu zimnego. Rozpoznano tam funkcjonowanie poziomu
erozyjno-akumulacyjnego, ktory odzwierciedla okres przejsciowy od pulsacyjnego
rezimu lodowcowego do zwigkszonej roli zasilania podziemnego. Glownym ele-
mentem systemu byla dolina Warty, gdzie do$¢ dtugo funkcjonowaty pogrzebane
ptaty martwego lodu i strefy odplywu wod, m.in. dolina marginalna Niecieczy.

W dolinach uformowaty si¢ pod koniec deglacjacji terasy (akumulacyjno-
-erozyjne) zwane pradolinnymi, ktére wyrdzniaja Krzeminski i Bezkowska
(1987) m.in. w Brzykowie i Brodzie Widawskim migdzy terasa nadzalewowa
a krawedzig watu (fot. 1), a takze w Lucjanowie, Zabtociu i Osiecznie. Tworza
one listwy, szerokie na kilkadziesigt metrow, zbudowane ze zwirdw, ze $ladami
szczelin syngenetycznych.

Uwagi interpretacyjne o zaniku ladolodu
w strefie zloczewsko-szczercowskiej

Wyrazne formy na linii subfazy dobrzynki od dawna interpretowano jako wy-
znaczniki maksymalnego zasiegu. Tak zarysowany potudnikowo zachodni skraj
lobu Widawki, siggajacy az do Tuszyna i przedtuzony po L6dz, sugerowat zasigg
maksymalny. Stosowanie kryterium morfologicznego jako gtownego kryterium
wyznaczania zasi¢gu maksymalnego uznano z czasem za zawodne. Rewizja tych
ustalen doprowadzita do wydzielenia tzw. etapu postojowego, ktdry mial by¢
dtugim okresem stabilnego stacjonowania lgdolodu. Mato uwagi przywigzano do
faktu stabego wyksztatcenia lub wrecz braku sandréw na zewnatrz od tej linii.

W s$wietle stwierdzonych faktéw linijne utozenie form wypuklych na granicy
subfazy dobrzynki nalezy uzna¢ za skutek intensywnego naplywu strumieni
lodowych Warty 1 Widawki, zanim zakonczyla si¢ deglacjacja strefy dziatoszyn-
skiej. Intensywno$¢ procesu mogta si¢ zmieniac¢ i mie¢ posta¢ nawet kilku szybko
nastepujacych szarz lodowcowych. W efekcie nastgpilo nie tylko podniesienie
stromosci czota ladolodu, zaburzenia glacitektoniczne przy czole i pod ladolodem
(warstwa deformacyjna), lecz takze wzmozona dostawa znacznych ilo§ci moreny.
Powstate uszczelinienia i roztamy lodu wskutek reakcji ekstensywnych w okresie
wyciszenia (quaiescent phase), ktory nastapit po szarzy, szybko byly powigkszane
do rozmiarow glebokich i stromo$ciennych kanionéw. Nie byly to raczej tradycyj-
nie rozumiane przetainy. Z powodu glebokiej dezintegracji lodu nastapita
w rozpadlinach i kanionach lodowych wydajna akumulacja. Liczne baseny
sedymentacyjne, skoncentrowane w szczego6lnosci w poblizu linii zasiggu subfazy
dobrzynki, byly bardzo szybko zasypywane seriami glacifluwialnymi. Jak
wykazaty pomiary Krzeminskiego (1997, rys. 28), wody roztopowe w tej strefie
odptywaty zaréwno proglacjalnie, uktadajac si¢ radialnie wokoét linii fazy, jak
i koncentrycznie w glab lobu. Mozna sadzi¢, ze gdyby rozpad czaszy postgpowat
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powoli, dochodzitoby do liczniejszych przypadkéw blokowania wod. Choé
znaleziono na tym obszarze kemy glacilimniczne, nalezy zauwazy¢ ich spora-
dyczne wystepowanie, wrecz lokalny charakter przejawdw akumulacji zbiorniko-
wej. Silnie nawodnione osady, podlegajace zmiennym lokalnie naciskom ptatow
martwego lodu, ulegaty tatwo plastycznym deformacjom i wtornym spltywom.

Do tej pory formy na linii subfazy dobrzynki interpretowane byty jako wynik
dhugotrwatej rownowagi krawedzi ladolodu. Zebrane fakty wskazujg jednak na
szybkos¢, niekiedy gwaltownos¢ procesow erozyjno-sedymentacyjnych i innych
procesow morfotworczych. Nie stwierdzono w tej strefie miazszych serii glaci-
limnicznych, ktore dokumentowatyby dlugotrwatos¢ procesow i ,,spokoj”
sedymentacyjny. Dominuja natomiast wielkoskalowe i wzglednie gruboklastyczne
serie, wskazujace na znaczng dynamike proceséw. Tak migzsze serie mogly
powstawaé w poszczegolnych przypadkach nawet w skali kilkunastu—kilku-
dziesigciu lat. Znaczna energia procesow, a niekiedy katastrofizm zdarzen,
odpowiada za znaczng migzszo$¢ osadow i pozniejsze urozmaicenie rzezby.

Przestrzenny rozktad form glacimarginalnych wskazuje, ze naptyw lodu
obejmowat loby Warty i Widawki, natomiast szarza nie obje¢ta w tym czasie lobu
Prosny. Nowe aktywne masy lodu rozptywaly si¢ najbardziej dynamicznie
w zasiggu lobu Widawki, wachlarzowato miedzy kierunkiem potudniowo-
-zachodnim a wschodnim. Slady szybkiego przemieszczania si¢ lodu zanikaja
zaro6wno na zachod od doliny Warty, jak i w strefie dziatu wodnego Odry
1 Wisty na poétnoc od Tuszyna.

Z powodu prawdopodobnego zaj¢cia jeszcze przez martwy 10d strefy dziato-
szynskiej oraz wstecznego odptywu waod roztopowych ku centralnym czgsciom
lobu, wyksztalcit si¢ tam bardzo skomplikowany system odptywu marginalnego,
co dowiodt Krzeminski (1974), za$ staby — sandrowy.

Od ukazania si¢ prac Baranieckiej i Sarnackiej (1971), Klatkowej (1972a)
1 Krzeminskiego (1974) rozpowszechnilo si¢ przekonanie o arealnym zaniku
ladolodu na bardzo szerokim zapleczu opisywanej strefy marginalnej. Zdaniem
autora nalezy jednak uwzgledni¢ fakty pewnej koncentracji form deglacjacji
i §lady przedzielenia lobu w jego wewnetrznej czgsci kolejnymi przejawami
aktywnosci czota ladolodu, ktoére autor nazywa subfaza neru. Do wyjasnienia
pozostaje takze geneza form z deformacjami w okolicach Kliczkowa.

5.3.3. Subfaza neru i zanik ladolodu w strefie warciansko-taskiej

Ogolne cechy rzezby glacjalnej
W pasie terenu obejmujacym poédinocng czes¢ Wysoczyzny Zloczewskiej
i potudniowg czgs¢ Wysoczyzny Tureckiej (w tym tzw. pagorki warcianskie)
i dalej na wschdd przez srodkowg czes¢ Wysoczyzny Laskiej (okolice Zdunskiej
Woli — Petrykozy), po granice z Wzniesieniami Lodzkimi, czyli po obszar
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Lodzi, biegnie kolejna strefa morfologiczna, ktoérej powstanie mozna wigzaé
z krotkotrwatym funkcjonowaniem czota aktywnego ladolodu w czasie degla-
cjacji (rys. 52, 53). Poglady na ten temat nie sg jednak jednolite. W starszych
pracach wyr6zniano w czes$ci zachodniej tej strefy zespét moren czotowych,
ktory powigzano z fazg wkry (Krygowski, 1972; Roézycki, 1972). Wedlug
Klatkowej (1972a) i Krzeminskiego (1997) wystepuje tu natomiast skupienie
form deglacjacji arealnej. Kemowa genezg kilku pagorkow w czgsci zachodniej
i srodkowej tej strefy (Chabieréw, Bartochow, Mostki, Ptaszkowice, Zygry)
udokumentowat ostatnio Jaksa (2006). Krzeminski (1997) pagorki warcianskie
wlaczyt do wiekszego pasa nagromadzenia kemdw, ktore nazwal strefy sieradz-
ka. Jednakze Klatkowa i Zatoba (1991, 1992) oraz Zatoba (1992) dostrzegali
w tym pasie, w tym w dorzeczu Neru, oprocz kemow roéwniez formy glacimar-
ginalne. Takze Turkowska (1993, 2006a) zasygnalizowata $lady szarzy lodow-
cowej w dolinie gornego Neru.

Na zachodd od doliny Warty rysuje si¢ najbardziej czytelny zarys form wy-
znaczajacy skrajng pozycje czola lodowca wypustowego. Lob ten ogranicza od
strony zachodniej zesp6t pagorkow, ktory ciggnie sie od Watu Malanowskiego
w kierunku miasta Warta. Wat Malanowski uznawany jest przewaznie za
interlobalny ostaniec z glacjacji ladolodu warty, przemodelowany w czasie
deglacjacji (Bartkowski i Mi¢zat-Ruta, 1966; Klatkowa, 1972a; Chrzanowski,
1980; Klatkowa i Zatoba, 1991; Zatoba, 1992). Geneza pagorkow na obrzeze-
niu lobu budzi od do$¢ dawna spory. Pagorki na linii Watl Malanowski —
okolice miasta Warta uznawane sg przewaznie za formy szczelinowe schytko-
wowarcianskie (Klatkowa, 1972; Chrzanowski, 1980; Klatkowa i Zaloba,
1991; Zaloba, 1992). Hipoteza Mankowskiej (1987) oraz Mankowskiej
i Gogotka (1988) o ich vistulianskim wieku nie potwierdzila si¢ w $wietle
pozniejszych prac Klatkowej i Zatoby (1991), Zatoby (1992) oraz Petery
i Forysiaka (2003).

Na zachodnim obrzezeniu lobu pagoéry i waty o wysokosci 10-30 m uktada-
ja si¢ strefowo 1 jednoczesnie potudnikowo. W rejonie Malanowa, Bedziechowa
— Skarzyna, Bartochowa i Warty formy te zawieraja osady warstwowane,
swiadczace o duzym udziale wod roztopowych. Materiat diamiktondéw splywo-
wych $wiadczy o kontakcie z lodem lodowcowym, za$ szereg przypadkow
struktur deformacyjnych powstatych w warunkach poziomego $ciskania —
o aktywnosci czota zywego lodu. Na tej podstawie mozna uwazaé t¢ strefe za
zapis pozycji marginalnej ladolodu, ktérego wody akumulowaty material na
stokach i powierzchniach starszych wysoczyzn morenowych. Wystepuje tutaj
takze strefowy uklad form wzdluz zachodniej czgsci Watu Malanowskiego,
biegnacy potudnikowym lukiem wzdhuz rzeki Swedmi, przez Malanow —
Przespolew, Debsko, w kierunku Kalisza i Godzieszy.
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Obserwacje autora oraz przeglad dotychczasowych prac upowazniaja do
wyrozniania réwniez na Wysoczyznie Laskiej az po Wzniesienia Lodzkie
zaro6wno form glacimarginalnych, zwigzanych z kolejng subfazg pomaksymalna
zlodowacenia warty, jak i kemow roznych typoéw, zwiazanych z pozniejszym
rozpadem arealnym lobu. Formy zwigzane z akumulacyjng i deformacyjng
aktywnoscig czota ladolodu wystepuja w réoznych miejscach poludniowego
obrzezenia analizowanej strefy. Dowody tej aktywno$ci sa mniej wyrazne
w srodkowej czes$ci tego terenu, z kolei bardziej czytelne we wschodniej,
poczawszy od okolic Pabianic po obszar L.odzi i Nowosolnej.

Ze wzgledu na objecie nasunigciem pomaksymalnym dorzecza Neru, autor
nazywa ten etap zlodowacenia subfaza neru. Przedstawiony tu zarys lobu
oznacza, ze naptyw lodu tworzyt strumien przesuniety na wschod w stosunku do
tego strumienia, ktéry uformowat lob potudniowowielkopolski w maksymalnym
zasiggu. Ze wzgledu na powigzanie skutkow nasunigcia z dolinami regionu
uksztattowaty si¢ dwa drugorzedne loby Warty i Neru. Nie jest pewne, czy ten
przejaw aktywnosci wyodrgbnionej czesSci ladolodu wynikat z wigkszych
wahni¢¢ klimatycznych i czy w innych strumieniach ladolodu warty w Polsce
etap ten ma swoje odpowiedniki. Szerokos$¢ strefy z zapisanymi §ladami subfazy
neru mozna oceni¢ wstepnie na 10-20 km.

Pagorki warcianskie i sgsiednie wysoczyzny morenowe

W rejonie miasta Warta, na zachodnim obrzezeniu lobu Warty wystepuje
nagromadzenie pagorkow 1 watow glacifluwialnych, zwane pagorkami warcian-
skimi, siegajace maksymalnie 189 m n.p.m., co powoduje znaczne deniwelacje —
dno doliny Warty opada tu do 120 m. Znajduja si¢ bezposrednio na zachdd od
doliny Warty, ciggnac si¢ w tancuchowym zespole od wsi Duszniki i Bartochow,
przez Gore w kierunku Watu Malanowskiego (rys. 63). Formy te otaczaja
roOwninng wysoczyzne morenowa o wysokosci okoto 140 m n.p.m. Pagérki
warcianskie stanowig jedng z najbardziej wyrazistych grup pagoérkoéw i wzgorz
w regionie todzkim.

Analiza rzezby i przeglad struktur w odstonig¢ciach, przeprowadzone przez
autora, wskazuja na zasadno$¢ wyznaczenia na tym obszarze strefy marginalnej,
lecz pagorki i waly maja charakter zarowno kemow glacifluwialnych podiuz-
nych, form glacimarginalnych sensu stricto, jak i1 zlozonych — kemowo-
-glacimarginalnych. Przykladem takiej ztozonej formy jest wzgorze w Duszni-
kach. Ze wzgledu na istniejace struktury deformacyjne forma ta moze by¢
okreslona jako wzgorze glacimarginalne typu moreny pchnigtej o strukturze
kemu glacifluwialnego, diapirowego.
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Wzgdrze w Dusznikach zajmuje brzezng czg$¢ wysoczyzny morenowej na
potudnie od miasta Warta. Jego stoki wschodnie od strony doliny Warty osiagaja
ponad 20 m wysoko$ci. W budowie stwierdzono zespot stozkow naptywowych
duzych rozmiaréw z silnymi deformacjami w postaci diapirow i $ladami
pchnig¢, podobnie jak w formach typu push-moraine (rys. 64, fot. 27-30).
Niektére diapiry osiggajg duze rozmiary, dochodza zwykle do powierzchni
grzbietowej formy, a zbudowane sg w przewazajacej czesci ze zwirdw. Okalaja
je zazwyczaj liczne uskoki. Prawdopodobnie gléwna przyczyna (czynnikiem
spustowym) ich powstania byla znaczna kompresja nawodnionych osadow,
spowodowana naciskiem poziomym lodu od strony poélnocnej i pdinocno-
-wschodniej na $wiezo powstale kemy glacifluwialne. W strukturze przedsta-
wionej na rys. 64 wskazujg na to: struktura wewnetrzna diapiru, jego geometria,
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w szczeg6Olnosci pochylenie osi diapiru zgodnie z kierunkiem nacisku, po-
wierzchnia odktucia na kontakcie spagu gliny lodgement, ktéra wyklinowuje si¢
na diapirze oraz powierzchnie odktucia w stozku glacifluwialnym, przylegaja-
cym do diapiru (fot. 28).

W powstaniu niektorych diapirow mogta mie¢ znaczenie takze aktywnosé
tektoniczna obszaru, na co wskazywal juz Zatoba (1992). Trudne bowiem do
wytlumaczenia innymi przyczynami sg struktury zbudowane jedynie z niepla-
stycznych materiatow (fot. 30). Podobne struktury Morner (2005) wiaze z sil-
nymi trzgsieniami tektonicznymi.

Rys. 64. Diapir w Dusznikach
1 — piaski drobne i bardzo drobne z uskokami o matych zrzutach, 2 — diamikton piaszczysty,
3 — piaski drobne, zaburzone, 4 — piaski réznoziarniste ze strukturami uptynnienia, silnie zelaziste,
5 — glina lodowcowa ze spagiem deformacyjnym, 6 — mutek masywny, miejscami zachowane
$lady deformacji, 7 — piaski i zwiry na powierzchni odklucia z mylonitami i innymi deformacjami,
8 — piaski zelaziste, zdeformowane, fleksury, uskoki i struktury fluidalne, 9 — piaski, gtownie
drobnoziarniste ze $ladami laminacji réwnoleglej do spagu gliny, 10 — glina lodgement
(subfazy neru) — fragment jej kontaktu z podtozem przedstawia fot. 29

Stok doliny Warty miedzy Siedlatkowem a Popowem

W odstonigciu klifu nad zbiornikiem Jeziorsko stwierdzono liczne $lady
aktywnosci lagdolodu, ktére mozna interpretowac jako wynik szarzy na obszar
zbiornika zastoiskowego. Sciany poocnej czesci wybrzeza klifowego ukazuja
dwa poziomy gliny lodowcowej, rozdzielone osadami zastoiskowymi o zmien-
nej migzszosci. Niektore struktury zostaly opisane w rozdziale poswigconym
transgresji ladolodu (por. rys. 37; fot. 2, 3, 9, 10, 12).

Dolna gline charakteryzuje zmienno$¢ barwy od brazowej po zielonkawo-
szarg. Miejscami jest zafatldowana, wystepujg tam fatdy diapirowe. Miejscami
Scigta jest przez gling mtodsza.

Osady zastoiskowe to glownie drobne piaski, miejscami mutkowe z prze-
warstwieniami ito6w z glazikami o zmiennej migzszo$ci, maksymalnie 7-8 m.
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Mozna zauwazy¢ prawidlowos$¢ zmniejszania si¢ $redniej S$rednicy ziarna
w osadach piaszczystych w kierunku potudniowym, a wigc dystalnym. Wypet-
niaja obnizenia w glinie dolnej, pochodzacej prawdopodobnie z fazy maksymal-
nej zlodowacenia warty. Podobienstwo profili w réznych kopalnych zaglebie-
niach sugeruje potaczenie zbiornikow. W serii zastoiskowej akumulowanej
rytmicznie, lecz w do$¢ stabilnych warunkach, charakterystyczne sg cienkie
przewarstwienia itowo-mutkowe z megaklastami, ktore mozna interpretowac
jako osad pradéw turbidytowych. Impulsem do ich powstania mogly by¢ jakies$
gwattowne procesy glacjalne w poblizu, zwigzane np. z cieleniem si¢ lagdolodu,
nie mozna takze wykluczy¢ wstrzasow sejsmicznych.

Zbiornik lub zbiorniki zastoiskowe zostaly przykryte przez najmtodsza gling
0 zmiennej migzszosci. W czasie transgresji osady nie byly zamarznigte i czgsto
dochodzito do deformacji i erozji (fot. 5, 11, rys. 37).

Obszar Zdunska Wola — Lask — £.6dz

Na tym terenie stwierdzono powszechne wystepowanie kemow (Bezkowska,
1995, rys. 65; Jaksa, 2006), jednakze budowa niektérych pagorkow swiadczy
o0 mozliwosci ich powstania przy krawedzi aktywnego ladolodu. Ich struktura
wskazuje, ze buduja je gtdéwnie sypane od potnocy stozki glacifluwialne, czesto
o bardzo stabym wysortowaniu. Nie napotkano jednakze na tym terenie sladow
poziomego nacisku na osady glacimarginalne. W okolicach Szadku osady
reprezentujagce Srodowisko proksymalne akumulacji stozkow glacifluwialnych,
z udzialem osadow splywow ablacyjnych autor znajdowal w pasie terenu
o szerokosci ok. 8 km. W potnocnej czgsci tej strefy w Zygrach na péinoc od
Szadka takie osady udokumentowat Jaksa (2006) w budowie asymetrycznego
plateau. W poludniowej czgsci podobne osady odstaniajg si¢ takze w zwirowni
w Dziadkowicach (fot. 31, 32). Rodzaj materialu dowodzi rytmicznej, wydajnej
akumulacji stabo wysortowanego materialu zwirowo-piaszczystego z udziatem
splywow ablacyjnych, w strefie przejsciowej do sandru.

Osady powstate w strefie kontaktu lodowego przechodza w utwory bardziej
dystalnych sandrow. Wykazuja one ogdlnie staby rozwdj i sa na tym obszarze
w znacznej mierze zwigzane z dolinami. W okolicach Lasku Klatkowa (1988)
wyroznila sandry dolinne, wlozone w doling Grabi powyzej terasy vistulianskiej
oraz wyspy sandrowe w poblizu Moérg i Zimnej Wody. Autorka ta stwierdzita,
ze powstaly one w czasie ograniczonego przestrzennie, linijnego przeptywu wod
w czasie deglacjacji.

W dorzeczu gornego Neru, poczawszy od Janowic na zachodzie, przez Ku-
drowice, Petrykozy, Gorke Pabianickg do Lodzi, wystepuja liczne §lady aktyw-
nego i deformujacego dzialania Igdolodu, ktore juz wczes$niej okreslano jako
skutki szarzy (rys. 66). Najbardziej czytelna forma tego terenu jest wal Kudro-
wice—Petrykozy. Zostal on najwczesniej zbadany przez Dylika (1952), ktory
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wprawdzie nie sprecyzowal jego genezy, jednakze stwierdzit w jego budowie
zaburzenia, ktore okreslit jako tektoniczne lub glacitektoniczne. W poinocnej
czesci watu znalazt osady ilaste i mutkowe z glazikami oraz deformacjami, ktore
zinterpretowatl jako peryglacjalne. Ze wzgledu na brak dokumentacji nie
wiadomo, jakie to byly deformacje. Nastgpnie forma ta opracowywana byla
przez Wieczorkowska (1984) i Klatkowa (1996), ktére uznaly za forme watu
moreny czotowej spietrzonej, w znacznej mierze utworzonej ze spig¢trzonych
osadow zastoiskowych. Klatkowa (1996) przy tym identyfikuje tutaj klasyczny
przyktad glacitektonopary.

s [,

=1, L21. (2, -‘DEJ

Rys. 65. Zespot kemow okolic Zdunskiej Woli wedlug Bezkowskiej (1995)
1 — wysoczyzny, 2 — kemy i stoliwa kemowe, 3 — obnizenia wytopiskowe, 4 — progi w obr¢bie mis
wytopiskowych, 5 — kierunki odptywu wdd, 6 — stoki, 7 — niecki denudacyjne, 8 — doliny
ptaskodenne i nieckowate, 9 — dna dolin rzecznych, 10 — terasy nadzalewowe, 11 — dziaty wodne
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Rys. 66. Wal Kudrowice—Petrykozy i przylegte obnizenie koncowe (A) jako przyklad glaci-
tektonopary. Rysunek B przedstawia rekonstrukcje powstawania walu Kudrowice—Petrykozy
wedhig Klatkowej (1996)
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Nalezy zauwazy¢, ze wal Kudrowice-Petrykozy od walu w Woli Zara-
dzynskiej dzieli dystans okoto 10 km. Wobec niewielkiej odleglosci, uwzgled-
niajagc warunki hipsometryczne, mozna przyjaé hipoteze, ze naptyw silnej
fali kinematycznej lodu z materialem morenowym w subfazie neru mogt
przyczyni¢ si¢ do skokowego podniesienia dynamiki akumulacji w kanionie
srodlodowym, w ktorym tworzyt si¢ material kemu w Woli Zaradzynskiej
(por. fot. 26).

Kolejne §lady funkcjonowania aktywnego czota ladolodu wystepuja w po-
bliskiej dolinie Neru, gdzie Turkowska (1993, 2006a) stwierdzita Slady szarzy
lodowcowej. Dalej na wschod strefa ta rozszerza si¢ na obszarze Lodzi. Nawig-
zuja do niej rowniez niewielkie réwniny sandrowe (Klatkowa, 1987a) w oko-
licach Pabianic, Klimkowizny, Huty Dtutowskiej, Rydzyn i Woli Zaradzynskie;.
Stabe ich wyksztatcenie wskazuje na krétkie funkcjonowanie lodu zywego
w czasie subfazy neru.

Ozy i kemy

Cechg charakterystyczng strefy warciansko-taskiej jest wystgpowanie nie-
licznych ozow. Stwierdzono je m.in. koto Poradzewa i Rzymska na zachod od
doliny Warty. Oz koto Poradzewa, potozony w ciggu kemdéw, zbudowany jest
z piaskow z domieszka zwirow. Zostal wyrdzniony na podstawie morfologii
i przebiegu osi morfologicznej (NNW-SSE) (Klatkowa i Zatoba, 1992). Oz
Rzymska stanowi form¢ bardzo charakterystyczng, o glebokim zakorzenieniu.
Charakteryzuje si¢ znaczng iloscig materialu wyerodowanego z plytko potozo-
nego kredowego podioza, ktore w poblizu ma wychodnie na powierzchni
topograficznej. Znaczng cz¢$¢ profilu zajmujg gruboklastyczne osady tunelowe,
$wiadczgce o wysokiej energii przeptywow.

W poréwnaniu z ozami kemy sa znacznie liczniejsze. Czgs$¢ z tych form
kwalifikowana jest w materialach SMGP jako moreny martwego lodu. Dominu-
ja formy o budowie glacifluwialnej, wystapujg takze kemy glacilimniczne lub
o budowie zlozonej (Jaksa, 2006). Znaczna ich czg$¢ znajduje si¢ w pasie form
glacimarginalnych.

Na zachod od doliny Warty kemy wystepuja na potnoc od Chabierowa
w pasie ciggnacym si¢ w kierunku Watu Malanowskiego (Klatkowa i Zatoba,
1992). Sa to duze pagorki i waty zbudowane z piaskdw o zmiennej granulacji,
z domieszka zwirdow. Posréd tych form stwierdzono plateau kemowe w czesci
stokowej tego watu. Plateau kemowe i terasy kemowe towarzysza takze kemom
okolic Dziadowic i Malanowa; otaczaja kemy i by¢ moze tworza ich podstawe;
osiggaja powierzchnie do kilku km* (Mankowska i Gogotek, 1988).

Na Wysoczyznie Laskiej w okolicach Zdunskiej Woli kemy badata Bez-
kowska (1993, 1997, rys. 65). Dochodza one do 192,5 m. Wystegpuja tam stoliwa
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kemowe i kilka pagérkow kemowych w charakterystycznym uktadzie prze-
strzennym oraz duzy wat kemowy w Mece. Migdzy nimi znajduja si¢ obnizenia
wytopiskowe. Wal w Mgce zwigzany jest z doling Warty poprzez potozenie na
jej krawedzi. Jego powstanie miato zwigzek z oddzialywaniem obnizen dolin-
nych w ptytko zalegajacym podtozu mezozoicznym. Bezkowska (1997) dowio-
dta wyraznego zwigzku ich usytuowania z wyniesieniami w podlozu. Ponadto
istniejg tam wyrazne dyslokacje nieciggte. Na Wysoczyznie Laskiej na potud-
nio-zachod od Lasku nieliczne kemy opisata Klatkowa (1982, 1988). Najwigk-
szy pagorek o wysokosci 15 m znajduje si¢ w Ulejowie. Kemy te zbudowane sg
z piasku z domieszkg mutkow 1 zwirow. W stropowej czesci kemu w Ulejowie
stwierdzono osady ablacyjne. W wielu miejscach Wysoczyzny Laskiej liczne,
cho¢ niewielkie formy kemowe opisat rowniez Balinski (1992a, b). Osiagaja one
wysoko$¢ 4-17 m, Srednice kilkuset metrow, wystepuja w zespolach lub —
niektore — jako formy odosobnione. Stwierdzono je m.in. w okolicach Chorze-
szewa, na linii Wilamow — Jozefow, na wschod od Beldowa, w Szydlowie, na
potnoc od wsi Wodzierady, w Przatowie, Wrzeszczewicach i Jesionnej. Zbudo-
wane s3 z piaskow drobnych i mutkow, miejscami piaskow ze zwirami. Niektore
formy, okreslone jako pagédrki martwego lodu, wyroznit Balinski (1992a, b)
w okolicy Kloniszewa, Malanowa i Janowic. Osiagaja one wysokos¢ 5-10 m,
posiadajg tagodne stoki opadajace ku okalajacym rowninom wodnolodowco-
wym. Zbudowane s3a z warstw, soczew 1 pakietow piaskow pylowatych
1 roznoziarnistych, mutkoéw piaszczystych, zwirow z glazikami i sporadycznie
glin piaszczystych. Migzszos$¢ budujacych je osadéw przekracza 10 m.

W okolicach Parzeczewa, w pdinocnej czgsci opisywanej strefy, istnienie
kemow, w tym moren martwego lodu udokumentowat réwniez Dutkiewicz
(1992a, b). Maja one zréznicowane wysokosci wzgledne, cze$¢ rzgdu 6-10 m,
inne — 15-20 m.

W zachodniej czg$ci Wzniesien Lodzkich i przyleglej czgsci Wysoczyzny
Laskiej pagorki kemowe wyrdznita Klatkowa (1972a, 1993c). Wystepuja m.in.
w Emilii i Bibianowie w postaci duzych pagdérkow, o migzszosci osadow ponad
20 m. Sa one otoczone i podscielone gling zwalowa. Oprocz tego w strefie
spictrzen wystepuja drobne pagérki o matej migzszosci osadow. Wystepuja na
kulminacjach spigtrzen glacitektonicznych. Formy te zbudowane s3 z piaskow,
mutkéw i zwirdow. Na tym obszarze wystepuja takze terasy kemowe, dobrze
rozpoznane w rejonie Tkaczewskiej Gory i Huty Bardzynskiej. Wasiak (1979)
wigzal je z etapowa deglacjacja.

Dla tej strefy deglacjacyjnej, zwlaszcza dla Wysoczyzny Laskiej, charakte-
rystyczne sg takze zaglebienia wytopiskowe, niekiedy o $rednicy 1,5-2 km.

Istnienie keméw na zapleczu zespotu form glacimarginalnych sktania do
przyjecia tezy o deglacjacji arealnej brzeznej partii lagdolodu niemal bezposred-
nio po krotkim i dynamicznym nasuni¢ciu subfazy neru.
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Uwagi o zapisie procesow glacjalnych w subfazie neru

Proces deglacjacji arealnej, ktory rozwijat si¢ po subfazie dobrzynki, obej-
mujac pas lobu o szerokosci ponad 40 km, zostal zatrzymany w omawianej
strefie nowym, co najmniej jednokrotnym naptywem mas lodu. Naptyw lodu
w subfazie neru trwat wzglednie krétko, na co wskazujg slady szybkiego ruchu
i deformacje widoczne w odstonigciach w Siedlatkowie, Dusznikach, w budowie
watu Kudrowice—Petrykozy oraz na terenie f.odzi. Wystepuja tu analogie do
przebiegu subfazy dobrzynki z lobu Widawki.

Lob Jeziorska w rejonie doliny Warty poruszat si¢ po osadach zbiorniko-
wych, §wiezo zakumulowanych przed czotem. Podobna sytuacja panowala na
poinoc od Pabianic (Kudrowice—Petrykozy). Osady te zostaly czeSciowo
wlaczone w warstwe deformacyjna, ktora tworzyla si¢ strefowo pod lodem.
Przed czotem trangresujacego ladolodu nastepowato klasyczne spigtrzanie
1 wyciskanie osadow. W okolicach miasta Warta istniejace osady oraz struktury
w budowie pagorkow i wzgorz, zawierajacych liczne struktury diapirowe,
a takze odktucia, nasunigcia i spekania kompresyjne w stozkach subakwalnych,
swiadcza o powstaniu spigtrzen, ktore stosunkowo niedawno powstaty przed
czotem (rys. 63; fot. 27). Na ponoc od Pabianic prad lodowy wyodrebnit
klasyczng glacitektonoparg.

Profile form glacimarginalnych i kemoéw, z duzg ilo$cia zwirdow, §wiadcza
o szybkim wypetnianiu basendéw sedymentacyjnych po rozpadzie brzeznej
czesci lobu Jeziorska—Neru. Dato to poczatek kemom. Powstate kemy grupuja
si¢ na obrzezeniu lobu, wewnatrz jest ich zdecydowanie mniej. Niektore z kemow
wykazuja podobienstwa do tzw. kemow podluznych w rozumieniu Terpitow-
skiego (2008). Sa one charakterystyczne dla waskich stref deglacjacji arealnej na
obrzezeniach lobow. Nie jest wykluczone, ze znaczna wydajno$¢ akumulacji
kemowej wynikala z istnienia zywego lodu w glebi lodu. Po przejsciu w stan
pasywny i martwy, ilosci moreny byly niewielkie.

Poczawszy od rownoleznika Szadku na pdinoc, zanik arealny ladolodu po-
stepowal coraz stabiej wraz z grubiejaca pokrywa lodu i obnizaniem si¢ po-
wierzchni jego podloza ku poélnocy. W trakcie deglacjacji nastgpit pozniej
kolejny naptyw nowych, aktywnych mas lodu na terenie pradoliny warszawsko-
-berlinskiej, ktory zaznaczyt si¢ glownie w strefie krawedziowej Wzniesien
Lodzkich i by¢ moze w rejonie doliny Warty (obrzezenie Kotliny Kolskiej). Na
wschodzie sigga do dorzecza Mrogi. Jest to inaczej wyksztatlcony strumien
lodowy, znacznie szerszy od poprzedniego, wchodzacy w strefe dawniej
wyroznianego lobu Rawki. Jego aktywno$¢, zaznaczona glownie w strefie
dorzecza Bzury, sktania do nazwania tego okresu aktywnosci subfaza bzury. Do
zagadnienia tego autor odniesie si¢ w podrozdziale 5.5.
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5.4. Deglacjacja lobu poludniowomazowieckiego

5.4.1. Deglacjacja strefy pilickiej

Jak juz wczesniej sygnalizowano, w rzezbie i osadach lobu potudniowoma-
zowieckiego zdecydowanie zapisala si¢ zroznicowana lokalnie deglacjacja
arealna. Wyrazniejsze Slady aktywnosci czola ladolodu zaznaczyly si¢ w po-
blizu zasiggu maksymalnego oraz na pograniczu Rowniny Lowicko-Blonskiej
i Wzniesien Lodzkich (Wysoczyzny Skierniewickiej) juz po zaniku tego lobu —
w subfazie bzury.

Niemal caly obszar pomigdzy zasiggiem maksymalnym w opisywanym lo-
bie a doling dolnej Bzury nosi §lady morfogenezy glacjalnej, wywotanej
dezintegracja lodu. Mozna wyr6zni¢ dwie gtdwne strefy deglacjacyjne, rdznej
szerokosci, rozdzielone doling Pilicy. Srodlodowa dolina Pilicy juz w poczat-
kach zaniku odegrata pierwszorzedna role drenujaca ladoléd i rozdzielajaca lob.
Byta wigc specyficzng pradoling wewngtrzna.

Brzezna strefa zasiggu na potudnie od doliny dolnej Pilicy charakteryzuje si¢
znacznym zroznicowaniem morfologicznym, lecz gtownie w czgsci zachodnie;,
po doling Drzewiczki na wschodzie. Wigksze grupy wzgoérz i pagorkow glacjal-
nych wystepuja w okolicach Brudzewic, Stanistawowa i Odrzywotu (rys. 67).
Na wschod od doliny Drzewiczki w pasie miedzy dolinami Pilicy i Radomki
dominuja rowniny i obszary pagorkow niskich.

Cz¢s¢ form wypuktych przedpola Watu Gielniowskiego ma cechy pagorkow
i walow glacimarginalnych. W grupie form koto Odrzywotu, ktére odznaczaja
si¢ duzym zroéznicowaniem budowy wewnetrznej, znaleziono przyktady defor-
macji, ktore moga by¢ wigzane z aktywnos$cig czota ladolodu zar6wno w pa-
gorkach w Klonnej i w Stanistawowie (rys. 41), jak i w rejonie Domaszna.
Istnienie deformacji glacitektonicznych stwierdzil na tym obszarze takze
Lindner (1998). Ponadto w obrebie wzgdrz brudzewickich wzgorza i pagorki
czotowomorenowe o wysokosci od 5-10 m do okoto 30 m wyr6znit Kloda
(1993). Dalej na zachdd, w okolicach Biatobrzegéw koto Tomaszowa Mazo-
wieckiego, Makowska (1974a) i Trzmiel (1990) rozpoznali takze morene
czolowa po potudniowej stronie Pilicy. Zaliczajg ja do stadiatu odry, ze wzgledu
na zatozenie, ze dolina Pilicy wyznacza granic¢ ladolodu warty. Forma ta mogta
si¢ jednak znalez¢ w zasiegu ladolodu warcianskiego. Pagorek ten, o wysokosci
6 m, zbudowany jest z piaskow rdéznoziarnistych z przewarstwieniami ZwirOw.
W niewielkiej odlegloséci od tych zespotéw form, na stokach Garbu Gielniow-
skiego, wystepuja podobne pagorki i wzgorza w okolicy Libiszowa i Gozdziko-
wa (Kazimierzowa). Sposrod nich tukowato wygiety wal w okolicach Libiszo-
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wa, na poéinoc od Opoczna, siggajacy do 225 m n.p.m., zostal uznany za morene
czolowa przez Sawickiego juz w 1922 r. Jej geneze potwierdzil Zaborski (1926),
ktory takze dostrzegat tego typu formy na wschodnim i zachodnim przedtuzeniu
moreny w Libiszowie, pomiedzy Porgbami a Domasznem.

Brudzewice

Rys. 67. Szkic geomorfologiczny okolic Stanistawowa i Odrzywolu
1 — ostance skal jury, 2 — wysoczyzna lodowcowa plaska, miejscami o przewadze utworow
glacifluwialnych, 3 — waly kemowe i glacimarginalne, 4 — roéwniny glacifluwialne, w tym
sandrowe oraz terasy kemowe, 5 — stoki, 6 — wydmy i pokrywy eoliczne, 7 — terasy rzeczne,
8 — rowniny torfowe na terasach rzecznych i w zaglebieniach koncowych

Prawdopodobienstwo, aby ladolod warty siggnat tak wysoko, nawet wskutek
silnej szarzy, jest niewielkie. Autor podziela poglad autoréw wczesniejszych
prac, ze formy koto Libiszowa i Gozdzikowa nalezg do poprzedniego nasunigcia
ladolodu (zlodowacenia odry). Uwaga ta odnosi si¢ takze do wzmiankowanych
w opisie zasiggu maksymalnego zlodowacenia warty, wysoko polozonych
hipsometrycznie form w dolinie gérnej Radomki w Janowie, gdzie otrzymano
daty TL osadow glacjalnych, sugerujace wiek warcianski.

Na opisywanym terenie stwierdzono juz dawno wystgpowanie form ke-
mowych, ktorym przypisywano wiek odrzanski. Kemy najbardziej wysunicte
na poludnie wyrdznita Sadlowska (1982). W sktadzie zespotu wzgodrz brudze-
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wickich Ktoda (1993) wyroznit pagorki i terasy kemowe. Kemy tworza
izolowane wzniesienia w sasiedztwie pagorkow glacimarginalnych w rejonie
Poswigtnego i Brudzewic oraz na linii Dgbowa Goéra — Stanistawow — Krolow-
ka — Brudzewice — Bielawy. Terasy kemowe rozpoznal 6w autor w miejsco-
wosci Porgby.

Pagorki kemowe, zwykle nieprzekraczajace 10 m wysokosci, wystepujace
po obydwu stronach Pilicy na wschod od Nowego Miasta nad Pilicg i Drzewicz-
ki, po doling Wisty, byly przedmiotem badan Ruszczynskiej-Szenajch (1966a),
Grzybowskiego (1966), Makowskiej (1974), Rywockiej-Kenig (1966) i Sarnac-
kiej (1980). Daty uzyskane metoda TL dla osadow kemowych na potudnie od
Pilicy przez Sarnacka (1980) wskazuja na wiek warcianski (ok. 185 ka).
W pewien sposéb Sarnacka (1990) podwaza starsze poglady Rézyckiego (1972)
co do zasiegu ladolodu warty. Autor 6w utrzymywat bowiem, ze ladolod warty
nie przekroczyt doliny Pilicy.

Degradacja lodu na potudnie od doliny Pilicy prowadzita nie tylko do po-
wstania kemow glacifluwialnych, lecz takze stwarzata warunki do rozwoju
skutecznego systemu drenazu. W budowie form obszaru brak sladow wickszych
zbiornikéw glacilimnicznych; wody bez utrudnien odptywaly ku wschodowi,
intraglacjalnie i subglacjalnie. Rozycki (1961) nazwat t¢ droge odptywu wod
pradoling Pilicy. Stosowanie terminu ,pradolina” nalezy jednak przyjac
z zastrzezeniem, ze funkcjonowala ona na obszarze wewnatrzglacjalnym.
Trafia¢ do niej mogta nawet czgs¢ wod z lobu potudniowopolskiego (Widawki),
gléwnie za sprawg doliny marginalnej dolnej Luciazy.

Na przedpolu lobu poludniowomazowieckiego, w stanie najwickszego za-
siegu, gtowny odplyw marginalny odbywat si¢ doling Radomki. Krotkotrwate
funkcjonowanie cienkiego i mato dynamicznego ladolodu pozostawito na poéinoc
od tej doliny nieliczne formy marginalne o kilkumetrowej wysoko$ci w brzeznej
czesci wysoczyzny. Prawdopodobnie w tym czasie rozwijaty si¢ w poludniowej
czgsci Wysoczyzny Rawskiej i na sgsiedniej Rowninie Radomskiej rynny i ozy
subglacjalne. Nawiagzywanie tego typu form po obydwu stronach doliny Pilicy
zauwazyt juz wczesniej Zaborski (1926) i udokumentowata Sarnacka (1990)
w rejonie Warki.

Wody odptywu marginalnego Radomki i Pilicy na wschod od doliny Wisty
mogly taczy¢ si¢ z systemem pradolinnym Wieprza i Krzny — Prypeci — Dnie-
pru. Sarnacka (1990) przypisuje wazng rol¢ w deglacjacji obszaru marginalnego
koto Warki rynnom subglacjalnym i dolinom o zatozeniach rynnowych, ktore
biegna z NW na SE, po obu stronach doliny Pilicy. Odptyw rynnami wod
lodowcowych, uksztaltowany posrod martwego lodu, przeksztalcit si¢ podzniej
w sie¢ dolinng. Wlasciwy rozwoj doliny Pilicy przypisuje Sarnacka (1990) juz
interglacjalowi eemskiemu. Dostrzega obszar objety deglacjacja arealna, gdzie
powstaty kemy, w tym typu plateau.
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Mozna zatem przyjac, ze po osiagnieciu maksymalnego zasiggu ladolod
przez krétki okres mogt ulega¢ deglacjacji frontalnej i drobnym oscylacjom
czota w do$¢ waskim, kilkukilometrowym pasie brzeznym. Léd o malej
migzszosci, rozposcierajacy si¢ na potudnie od péinocnego stoku doliny Pilicy,
a jednoczesnie strefy stokowej podtoza, ulegl dos¢ szybko dezintegracji.
W obrgbie spekanej pokrywy lodowej doszto do powstania niewielkich
i nielicznych pagorkow i teras kemowych. Ich rozwdj zostat przerwany
wskutek szybkiego rozwoju odptywu marginalnego (pradolinnego). W strefie
brzeznej antyklinorium $rodkowopolskiego do rozpadu arealnego lodu
przyczynita si¢ urozmaicona rzezba podtoza z licznymi obnizeniami i ostan-
cami skat jurajskich.

Deglacjacja strefy pilickiej mogta zachodzi¢ przy utrzymujacym si¢ zy-
wym lodzie na Réwninie Piotrkowskiej. Po pierwsze, §wiadcza o tym formy
niewielkich, kilkumetrowych pagorkéw marginalnych, potozonych w brzeznej
strefie wysoczyzny towarzyszacej dolinie Pilicy od strony péinocnej. Chociaz
autor nie napotkat tam sladow wigkszej aktywnosci lodu, na okresowe utrzy-
manie pozycji czota ladolodu moze wskazywac¢ znaczny udzial utworow
ablacyjnych w formach matych pagorkoéw. Linia ta zreszta przez dtugi okres
nie budzita wigkszych watpliwosci jako granica zasiggu warty (Rozycki,
1961). Po drugie, wskazuje na to asymetria utozenia osadéw glacifluwialnych
w dolinie Pilicy. Po stronie potudniowej znajdujg si¢ bowiem rozlegte stozki
glacifluwialne, ktore moga by¢ interpretowane jako sandry wewnetrzne. Sg
one czgsciowo przykryte przez vistulianskie osady eoliczne oraz osady rzeczne
vistulianskie i holocenskie. Strona poéiocna nosi za to silniejsze $lady eroz;ji
glacifluwialnej, a jednoczesnie stabiej zachowane sg tam serie glacifluwialne
na réznych poziomach stoku doliny. Moze to wynika¢ ze znacznej ilosci wod
roztopowych zasilajacych obnizenie doliny Pilicy od péinocy, czyli od strony
bardziej zwartych pokryw zywego lub stagnujacego lodu lodowcowego.

5.4.2. Deglacjacja strefy tomaszowsko-skierniewickiej

Ogolne cechy rzezby glacjalnej

Badania przeprowadzone na rozleglym terenie pomigdzy réwnoleznikami
Tomaszowa Mazowieckiego i Skierniewic, czyli miedzy doling Pilicy a potnoc-
nymi stokami Wzniesien Lodzkich, prowadza do tezy, iz obszar ten stanowi
zroznicowang morfologicznie lecz jednolita genetycznie strefe deglacjacji
arealnej. Cechy rzezby i budujacych je osadéw stanowig ewenement geomorfo-
logii glacjalnej. Wskazuja na mozliwo$¢ powstania zespolow form w jednym
etapie deglacjacji na jednym z najwigkszych obszaréw tego typu zaré6wno na
Nizu Polskim, jak i Nizu Europejskim. Na sgsiedniej Wysoczyznie Rawskiej
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przebieg procesow i typ powstalego w ich nastepstwie krajobrazu glacjalnego
byt nieco inny, gldéwnie z powodu nizszego potozenia i mniejszego stopnia
degradacji pokrywy lodowej. Obszar ten zostanie wigc opisany w odrgbnym
podrozdziale.

W tym miejscu nalezy przypomnie¢ o wezesniej prezentowanych, odmien-
nych opiniach, wedlug ktorych na tym obszarze wystepuje wiele §ladow
stabilizacji czota ladolodu. Pierwsze poglady o istnieniu moren czolowych
w okolicach Lodzi, Zelechlinka, Studzianek i Domaniewic przedstawil
Lencewicz (1927). Zauwazat on jednakze ich nietypowe cechy, na przyktad co
do usytuowania przestrzennego. W 1960 roku Balinska-Wuttke przedstawila
tez¢ o istnieniu na obszarze mi¢dzy Rawg Mazowiecka a Skierniewicami az
dwunastu stref postojowych lagdolodu warcianskiego. Mate wymiary niekto-
rych wyréznianych przez siebie moren czotowych ttumaczyta autorka tym, ze
miaty by¢ to tzw. moreny roczne. Luki w nawigzywaniu pagorkéw do okreslo-
nych linii stabilizacji czota ladolodu wyjasniane byty z kolei naktadaniem si¢
kolejnych etapéw postojowych. Pozniejsze badania, m.in. odkrycia kemow
dokonane przez Makowska (1974a), przegladowe analizy Baranieckiej
(1971a), Klajnerta (1978), tudziez wyniki prac piszacego te stowa, znacznie
zredukowaly liczb¢ domniemanych moren czolowych. Jednoczesnie ukazaty
mozliwo$¢ istnienia §ladow czota lagdolodu w poblizu doliny Pilicy oraz strefie
granicznej Wzniesien Lodzkich i doliny Bzury. Wyniki badan potwierdzaja
wczesniejsze przypuszczenia o dominacji sladow deglacjacji arealnej miedzy
tymi strefami i rozszerzaja wiedz¢ o zréznicowaniu proceséOw deglacjacyjnych,
a jednoczesnie pozwalajg kwestionowac istnienie czytelnych stref akumulacji
przy zwartym czole ladolodu. Mozna sformutowaé poglad, ze pokrywa
ladolodu, znacznie ciensza i mniej dynamiczna niz w zachodniej czesci
regionu todzkiego, rozdzielita si¢ na tym obszarze na szereg zlewni, ktore
roznily si¢ przebiegiem wielu procesow, ale jednoczesnie taczylo je okreslone
nastgpstwo procesoOw i w koncu pokrewienstwo genetyczne form. Jednym
z charakterystycznych takich obszarow deglacjacyjnych byta kotlina gornej
Rawki wraz z otaczajacymi ja wysoczyznami.

Juz wczeéniejsze badania autora (1997a) prowadzity do wniosku, ze prze-
bieg deglacjacji mozna rozdzieli¢ na cztery etapy, majace takze wyraz prze-
strzenny: 1) zamierania lagdolodu, 2) deglacjacji przetainowej, 3) ksztattowania
wysoczyzn morenowych i glacifluwialnych, oraz 4) ksztalttowania rzezby
kemowej podlodowych obnizen (rys. 68).

W niniejszej pracy, uwzgledniajac poszerzenie terenu badan, uproszczono
nieco ten podzial, wyrdzniajac nastepujace etapy:

1 — stagnacja i dezintegracja ladolodu,

2 — deglacjacja arealna w obszarach glacielewacji,

3 — deglacjacja arealna w obszarach glacidepres;ji.
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Rys. 68. Etapy deglacjacji arealnej lobu Rawki migdzy Pilica a Bzura wedlug Rdzanego (1997a),
opis w tekscie

Stagnacja i dezintegracja ladolodu

Etap ten zapisany jest gtéwnie w strukturach gliny lodowcowej i w budowie
podloza form glacifluwialnych. Charakterystyczna cecha glin jest mala ich
migzszo$¢ oraz dominujacy udzial wlasciwosci przypisywanych glinom wytop-
nieniowym. Duze znaczenie tzw. glin supraglacjalnych na tym obszarze podkre-
sla Turkowska (1992). Sg wprawdzie profile glin z osadem typu lodgement, lecz
zwykle stanowi on niewielkg czg$¢ profilu (fot. 6). Z tego powodu pomiary
orientacji klastow w tego typu glinach sg trudne do przeprowadzenia w tej czesci
regionu t6dzkiego. Dowiodty tego badania Klatkowej (1995).
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W warstwie gliny warcianskiej rozpoznano $lady tuneli inglacjalnych, wy-
petnione utworami piaszczysto-zwirowymi, gtéwnie w gérnych i srodkowych jej
partiach (Rdzany, 1997a). Z tego etapu deglacjacji pochodzg zapewne takze
rozlegle rozcigcia erozyjne (eworsyjne), stwierdzane gléwnie pod seriami
kemowymi. Siggaty one do kilkunastu metréw ponizej spagu ladolodu. Czes¢
wod mogla jeszcze plynagé w warunkach cisnienia hydrostatycznego. Takie
warunki sedymentacji stwierdzono m.in. w Annopolu i Czerniewicach (Rdzany,
1997a) oraz w Kochanowie (Klajnert i Swidrowska, 1992).

Z etapu zywego ladolodu trudno wskaza¢ konkretne formy. Nie znaleziono
np. typowych 0zéw, lecz mozna wigza¢ z nim rynne¢ jeziorng w miejscowosci
Jeziorko na potudnie od plateau w Dhugiem, na wysoczyznie mi¢edzy Mroga
a Rawka. Jej geneze opisata Manikowska (1966), ktora na podstawie wiasnych
badan i pracy magisterskiej Poptawskiej (1958) okreslita to obnizenie jako rynne
glacjalng, wypetniong osadami stokowymi vistulianu. Obserwacje autora
potwierdzaja ten poglad.

Warunki dogodne do sedymentacji osadow najwczesniej zapanowaty w stre-
fach elewacji podtoza ladolodu, tam gdzie 16d byl najcienszy. Nastgpito to
w rejonach dziatéw wodnych, m.in. Rawki i Pilicy, Rawki i Mrogi i in. Slady
spagu ladolodu znajduja si¢ tam na wysokosci okoto 200 m n.p.m. Jednoczes$nie
w rejonach obecnych dolin spag ladolodu byt nizej nawet o 50—70 m. Niskie
strefy transfluencyjne juz w czasie transgresji miaty ciensza pokrywe lodowa.
Sprzyjato to rozcztonkowaniu pokrywy wskutek ekstensji, jak rowniez moglo
dochodzi¢ tam do powstawania lokalnych przetain, szczegoélnie, gdy pojawiaty
si¢ zbiorniki supraglacjalne.

Deglacjacja arealna w obszarach glacielewacji
Do najstarszych form, ktore rozwingty si¢ w tym poczatkowym etapie dezin-
tegracji, nalezy zaliczy¢ formy wypukle (pagorki, waly, plateau) wystepujace
w obszarach wododziatlowych, zwlaszcza formy ksztaltowane przynajmniej
czeSciowo w warunkach tunelowych — inglacjalnych Iub subglacjalnych.
Réwniny wysoczyznowe z sandrami wewngtrznymi byly ksztaltowane nieco
p6zniej — w warunkach bardziej swobodnego przeptywu wod.

Pagorki zelechlinsko-czerniewickie i koluszkowskie

Do niedawna powszechnie przyjmowano, ze obszar dzialu wodnego Pilicy
i Rawki stanowi miejsce wystepowania zespotu moren czotowych, za$ tereny
roposcierajace si¢ miedzy tym dzialem a doling Pilicy stanowig sandr (np.
Lencewicz, 1927; Ruszczynska-Szenajch, 1966a; Dylikowa, 1973). W miare
postepu badan zaczeto dostrzega¢ istotny udzial wysoczyzn morenowych
w rzezbie réwnin dotychczas uznawanych za sandrowe (Trzmiel, 1988, 1990).
Z kolei w budowie form wypuktych wykazano cechy form glacifluwialnych,
gtownie kemoéw (Rdzany, 1992b, c; rys. 69, 71).
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Rys. 69. Rzezba okolic Annopola i Czerniewic
A — hipsometria: izolinie co 1,25 m; X — miejsce wiercenia, ktorego wyniki pokazano na rys. 71;
B — szkic geomorfologiczny: 1 — wysoczyzna morenowa ptaska, miejscami o przewadze utworéw
glacifluwialnych, 2 — kemy, 3 — stoki, 4 — terasy nadzalewowe, 5 — wydmy i pokrywy eoliczne,
6 — suche doliny i niecki, 7 — zaglgbienia bezodptywowe, 8 — terasy zalewowe
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Rys. 71. Profile osadéw kemowych w Annopolu (1), Woli Lokotowej (2) i Lochowie (3 i 4)
1. Annopol: A — profil litologiczny: 1 — piaski drobnoziarniste i $rednioziarniste, 2 — piaski
réznoziarniste z domieszka zwiru, glacifluwialne; B — rozklad uziarnienia; C — graficzne
wskazniki uziarnienia Folka-Warda. 2. Wola Lokotowa (terasa kemowa): a — profil litologiczny:
1 — piaski drobnoziarniste i $rednioziarniste glacilimniczne, 2 — piaski ze zwirem i przewarstwie-
niami gliny, deluwialne, 3 — piaski eoliczne pokrywowe (vistulianu) 4 — piaski z humusem;
b — uziarnienie; ¢ — wskazniki Folka-Warda. 3. Lochow 1. Warta: 1 — glina lodowcowa, 2 — piaski
bardzo drobnoziarniste glacilimniczne, 3 — glina ablacyjna, 4 — piaski gliniaste ablacyjne; holocen:
5 — piaski torfiaste; B — uziarnienie, C — graficzne wskazniki uziarnienia wg Folka-Warda.
4. Lochéw 2. Warta: 1 — glina zwalowa, 2 — piaski roznoziarniste glacifluwialne, 3 — zwiry
glacifluwialne, 4 — piaski drobnoziarniste glacilimniczne, 5 — glina ablacyjna; holocen: 6 — piaski
torfiaste; B — uziarnienie, C — graficzne wskazniki uziarnienia wedtug Folka-Warda
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Przyktadami form, przypominajacych morfologicznie moreny czotowe sg
waly w Annopolu i Studziankach (rys. 69). Byly tak okreslone przez Lencewicza
(1927), Ruszczynska-Szenajch (1967) oraz Trzmiela (1990). Formy te osiagaja
wysokosci ponad 10 m (maksymalnie do 15 m) oraz zrdznicowane nachylenia
stokow (do 10°). Wprawdzie w malych odstoni¢ciach i wkopach wystepujg tam
osady ablacyjne z duzg iloscig grubych zwiréw, wykonane tu wiercenia wskazu-
ja jednak na dominacj¢ w profilach materiatu do$¢ dobrze wysortowanego, co
jest wyrazem matej dynamiki przeptywu wod. Materiat ten nie odréznia sig
w istotny sposéb od kemoéw glacilimnicznych. Moze on reprezentowac zarowno
dystalne rzeki roztokowe, dystalne czesci stozkow naptywowych, jak i delty.
Jednoczesnie brak tam litosomoéw charakterystycznych dla czota ladolodu
(rys. 71; por. fot. 34, 35).

W poblizu Koluszek wystepuje grupa pagorkow i obnizen w strefie wodo-
dziatowej Pilicy i Rawki oraz Mrogi i Rawki. Ze wzgledu na brak wickszych
odstoni¢é¢, wiedza o ich budowie wewngtrznej jest ograniczona. Trzmiel (1993)
wyroznit tu, w okolicach Koluszek Starych, migdzy wsiami Dlugie i Wierzchy,
moreny czotowe akumulacyjne o wysokosciach wzglednych do 10 m. Ciagng si¢
one na poéinoc, wystepuja w Sabinowie, we wsi Gora, 1 dalej na pdinoc od
Brzezin w Rozworzynie, na NW od Rogowa i koto Jezowa (na SW i SE).
Nalezy zauwazyC, ze na mapie tej nie wyrdzniono kemow. Z kolei badania,
ktore przeprowadzil autor (Rdzany, 1997a) wykazaly tu istnienie kemoéw o bu-
dowie piaszczysto-zwirowej, glacifluwialnej. Do gtownych form nalezy stoliwo,
ktore charakteryzuje si¢ ptaska powierzchnig grzbietowg i stokami o nachyleniu
do 10-15°. Jakkolwiek nie poznano pelnego profilu formy, zaréwno ptaska
powierzchnia grzbietowa jak i drobnopiaszczyste osady o dobrym wysortowaniu
w gornych partiach formy stanowig cechy kemow.

Kemy wzdhuiz dziatu wodnego Rawki i Pilicy nie powstawaty zatem z jednej
strony bariery lodowej, lecz w oddzielonych od siebie zbiornikach sedymenta-
cyjnych — w $rodlodowych rozpadlinach (przetainach). Ich rozwdj uwypuklit
morfologicznie t¢ stref¢ wododzialowa 1 spowodowal trwale rozdzielenie
martwej juz pokrywy lodowej na dwie czgsci: potudniows, spoczywajgca na
obszarze tagodnie pochylonym na potudnie ku Pilicy, i potnocna, rozciggnieta na
obszarze rownie tagodnie pochylonym na pélnocy — ku kotlinie gérnej Rawki.

Pagorki i waty potozone na dziale wodnym Rawka—Pilica nalezg do najstar-
szych form deglacjacyjnych. Taki poglad stoi w zgodzie zarowno z koncepcja
deglacjacji frontalnej, jak i arealnej. Obecno$¢ gliny lodowcowej warcianskie;
w otoczeniu tych form, zarbwno po poludniowej, jak i poétnocnej stronie jest
jedna z przestanek za interpretowaniem ich powstania posrod stagnujacego lub
martwego lodu. Wicksze sposrdd nich osiggaja 10-15 m wysokosci i kilkaset
metréw dhugosci. Wyrdzniajac tu formy marginalne poszczegélni autorzy
wskazywali na ich akumulacyjna genezg. Zaréwno Trzmiel (1990, 1993), jak
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i Ruszczynska-Szenajch (1966) wyrdznili tu moreny czotowe akumulacyjne.
W tej strefie morfologicznej autor przeanalizowal kilka przyktadow, choc
znacznym utrudnieniem badan jest tam brak wigkszych odstonig¢.

Osady pagorkow na wysoczyznach wykazuja ,,wstepujacy uktad” uziarnie-
nia, rozpoczynaja si¢ bowiem najcze$ciej drobnopiaszczystymi utworami,
a wyzej przechodza w typowe osady glacifluwialne ze znacznym udziatem
zwiréw. Niewielkie odstonigcia pozwalaja przyjaé, ze osady grubsze stanowig
cze$¢ topsetowa delty, drobne piaski — cze$¢ foresetowa. Moze to oznaczac
glacilimniczny charakter kemow, niezaleznie od wystepowania ZwirOw.

Pagorki romanowskie, tychowskie i czarnocinskie

Do opisywanej grupy form nalezg takze pagérki romanowskie, tychowskie
i czarnocinskie, potozone na pograniczu Wzniesien Lodzkich, Wysoczyzny
Belchatowskiej i Rowniny Piorkowskiej koto Czarnocina, Tychowa, Podolina
i Romanowa, a zarazem w zachodniej czegSci zasiggu strumienia lodowego
Rawki. Sg to mate pagoérki o budowie glacifluwialnej i glacifluwialno-
-ablacyjnej. Jedna z tych grup form, zwana pagérkami romanowskimi, okreslona
zostata przez Wieczorkowska (1975) jako moreny martwego lodu. W obecnie
istniejagcych odstonigciach wystepuja tam struktury stabo wysortowanych
stozkéw zwirowo-piaszczystych o genezie glacifluwialno-ablacyjnej. Formy te
od wigkszosci kemow glacifluwialnych regionu réznig si¢ nieco wigkszym
udzialem osadoéw ablacyjnych i slabszym wysortowaniem utworow glaciflu-
wialnych. Towarzyszg im zaglebienia bezodptywowe z osadami eemskimi.

Nalezy zauwazy¢, ze formy te sa charakterystyczne dla obszarow wyzej po-
tozonych i wododziatlowych. Biorac takze pod uwage poprzednie rozwazania
o dlugim utrzymywaniu si¢ politermalnego lub nawet zimnego rezimu termicz-
nego ladolodu w strefach wyniesien podtoza ladolodu, mozna przypuszczaé, ze
w czasie deglacjacji odptyw wod roztopowych byt tam szczeg6lnie utrudniony.
Na staby drenaz subglacjalny wskazuje ponadto fakt podscielenia osadow
kemow gling lodowcowa. Ceche t¢ dostrzega Turkowska (1992) w odniesieniu
do pagérkow tychowsko-czarnocinskich.

Inne formy wczesnych etapow deglacjacji

Z wczesnego etapu deglacjacji moga takze pochodzi¢ ozy oraz waly i pagor-
ki kemowe na innych obszarach wododziatowych. Za przyktady moga stuzy¢
ozy na zachod od Skierniewic (0z stomkowski), wat kemowy w Jezowie oraz
wat mitochniewicki.

Ozy na Wysoczyznie Skierniewickiej wyr6znit juz Lencewicz w 1927 r.:
oz stomkowski, ktory ciggnie si¢ od Pltyéwi przez Laski Pofolwarczne do
Stomkowa, 0z na linii Byczki — Godzianéw — Plyéwia oraz na NW od Zelaznej
w kierunku na Zapady. Zauwazyl, ze ozy majg kierunek NW-SE lub potudni-
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kowy. W osadach tych form stwierdzit zmienno$¢ uziarnienia, odcinki
z przewaga zwirow lub z przewagg piaskow. Oz slomkowski byl pdzniej
badany przez Klajnerta (1978), ktoéry dowiodt, ze jego czg$¢ gorna zostata
uformowana w warunkach otwartych ku goérze szczelin, ma wigc cechy
podobne do wystepujacych w bliskim sgsiedztwie kemow. Rowniez wiele
innych wydluzonych form tego obszaru — wedlug wspomnianego autora —
posiada cechy kemoéw glacifluwialnych. Ich cecha charakterystyczng jest
ulozenie osi morfologicznych z NW na SE — rownolegle do osi strukturalnych
antyklinorium $rodkowopolskiego. Wymienione tu waty jezowski i mitoch-
niewicki reprezentuja takze ten kierunek.

Pomiary osi morfologicznych kemow przeprowadzone w strefie tomaszow-
sko-skierniewickiej wykazaly wektor wypadkowy okoto 120°, czyli nieco
skosnie do wigkszosci elementow tektonicznych podtoza (rys. 72).

OO

270°

180°

Rys. 72. Orientacja osi morfologicznych wydhuzonych pagorkéw i watdéw kemowych
strefy tomaszowsko-skierniewickiej

Jak wspomniano, prawidtowos¢ ta nazwana przez Klajnerta (1978) ,.kierun-
kiem mezozoicznym” moze by¢ wigzana z ruchami tektonicznymi w obrebie
antyklinorium w tej poczatkowej fazie zaniku ladolodu warcianskiego. Cho¢
mozna sadzi¢, ze w opinii Klajnerta (1978) chodzi gléwnie o trzesienia ziemi,
autor uwaza, ze duze znaczenie mozna przypisa¢ ekstensji wynikajacej z reakcji
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izostatycznej. Od poczatkéw deglacjacji dziatala najsilniej poprzecznie do
przebiegu obnizen subglacjalnych. Wstrzaséw tektonicznych nie mozna wyklu-
czy¢, mialy one znaczenie procesOw komplementarnych i zapisaly si¢ glownie
jako czynnik spustowy proceséw niestatecznego warstwowania gestosciowego
1 diapiryzacji.

Wat kemowy koto Jezowa, ktory moze by¢ okreslony jako typowy kem gla-
cifluwialny, polozony jest na lokalnym dziale wodnym na pdéinoc od goérnej
Rawki. Zbudowany jest z osadow glacifluwialnych akumulowanych przez rzeki
roztokowe. Okresowo dochodzito do blokowania wéd plynacych i po pewnym
czasie do naglego splywania zbiornikow, co zapisane jest gleboko wcietymi
korytami erozyjnymi. Osady kemu powstaly w etapie inicjalnym rozwoju
systemu przeptywow kanatowych i intraglacjalnych na elewacjach podioza
ladolodu. Charakterystyka wybranych srodowisk akumulacji kemowej zajmowat
si¢ takze Jaksa (2006), ktéry udokumentowat tu m.in. sptywy masowe materiatu
supraglacjalnego.

Na terenach wysoczyznowych towarzyszacych dolinie gornej Rawki od
pOnocy wylaniata si¢ rzezba bardziej urozmaicona, zalezna od lokalnego
uksztattowania bezposredniego podtoza ladolodu. W poczatkowych etapach
deglacjacji wytworzylto si¢ wiele obszaréw bezodpltywowych na odstanianych
spod lodu wysoczyznach. W jednym z lokalnych obnizen tego podloza,
w okolicach Gtluchowa i Milochniewic, powstat wowczas duzy wat kemowy
(mitochniewicki) w niewielkiej zlewni, o $rednicy okoto 4-6 km (rys. 73).
Jest wynikiem $rédwysoczyznowej akumulacji osadow glacifluwialnych
z niewielkim udzialem osadow glacilimnicznych. Udokumentowano tu
struktury rzek roztokowych, stozkoéw naplywowych i mikrodelt, za$§ na jego
przedtuzeniu w kierunku obnizenia Rawki zespot pagorkow kemowych,
zwanych ze wzgledu na charakterystyczng morfologie ,,ozem Ztotej;” (Balin-
ska-Wuttke, 1967; Rdzany, 1997a).

Kemy tego obszaru wedtlug Balinskiej (1960) to pagérki o $rednicy od kil-
kunastu do 100 m, z kulminacja w srodku do 1 m wysokosci; zbudowane
z materiatlu zwirowo-piaszczystego, zle obtoczonego, miejscami diamiktonowe-
go. Odpowiednia kategoria zostata okreslona w wydzieleniach mapy geologicz-
nej jako ,piaski i zwiry gliniaste kemow”. Konfrontacja opisOw i obrazu
kartograficznego Balinskiej-Wuttke (1967) z danymi z obserwacji terenowych
autora wskazuje, ze autorka ta zawezala form¢ kemu w zasadzie do stozkow
ablacyjno-glacifluwialnych. W opinii autora osady kemu, zaréwno glacilimnicz-
ne, jak i glacifluwialne tego obszaru z reguly majg migzszo$¢ ponad 5 m.
Kemom i ozom przypisuje autorka geneze podlodowa, z czym trudno sie¢
zgodzié, gdyz utwory diamiktonowe wystepujace na ich stokach nie maja ani
cech gliny typu lodgement, ani melt-out, lecz charakter typowych osadow
splywow ablacyjnych typu supraglacjalnego.
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Rys. 73. Rzezba (A) i sposob powstania (B) watu mitochniewickiego

Sandry wewnetrzne i szlaki odplywu marginalnego w obrgbie wysoczyzn

Wody roztopowe, sptywajac we wczesnej fazie deglacjacji ku obnizeniu
Pilicy na potudniu, do obnizenia gérnej Rawki w czesci srodkowej i do obnizen
podlodowych Wysoczyzny Skierniewickiej na poinocy, odstaniaty gling bazalna,
miejscami jg rozcinaty, ale tez akumulowaly serie piaszczysto-zwirowe, zwykle
kilkumetrowej migzszosci. Utwory te pod wzgledem litologicznym nie rdznig
si¢ od typowych serii sandrowych, tyle ze w przypadku opisywanego obszaru
byly one akumulowane wsrod ptatow martwego lodu. Procesy deglacjacji na
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tym obszarze wywotywaly nieco odmienne skutki lokalne na Roéwninie Piotr-
kowskiej w poréwnaniu z wysoczyznami okalajagcymi doling gérnej Rawki.

Wody ablacyjne w okresie powstawania osadow wczesnych form — zaréwno
kemow, jak i sandrow wewnetrznych, kierowaly si¢ do obnizen podtoza ladolo-
du. Wskazuja na to, migdzy innymi, pomiary przekatnego warstwowania
w osadach glacifluwialnych (rys. 74). Uklad dziatéw wodnych pdzniej podlegat
juz niewielkim modyfikacjom.

Rys. 74. Kierunki przekatnego warstwowania w osadach glacifluwialnych wczesnego etapu
deglacjacji na wysoczyznach strefy tomaszowsko-skierniewickiej wedlug Rdzanego (1997a),
nieco zmienione

Na Roéwninie Piotrkowskiej rola morfologiczna wdd ablacyjnych sprowa-
dzata si¢ przede wszystkim do wyrownywania terenu. Wody te, po rozcigciu
w wielu miejscach bazalnej gliny zwalowej, akumulowaly serie glacifluwialne,
az do poziomu stropu tej gliny. Odptyw wod ablacyjnych ku Pilicy przebiegat
dos¢ swobodnie, niekiedy jednak, z uwagi na zablokowanie doliny Pilicy
martwym lodem, odptyw ten byl lokalnie utrudniony. Stwierdzone na Réwninie
Piotrkowskiej przypadki przykrycia przez utwory ablacyjne osadow glaciflu-
wialnych o migzszosci od kilkudziesieciu centymetrow do ponad 2 m wskazuja,
ze powstanie szlakow réwnin ,,sandrowych” nastgpilo jeszcze przed ostatecz-
nym wytopieniem si¢ ptatow martwego lodu. Oprocz akumulacji glacifluwialne;j
widoczne sa na Rowninie Piotrkowskiej takze §lady erozji glacifluwialne;.
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Nalezy do nich zaliczy¢ zniszczenie osadéw na wyniostosciach podtoza mezozo-
icznego (m.in. w okolicach Inowtodza nad Pilicg) oraz rozcigcie pokryw
glacifluwialnych w poblizu krawedzi doliny Pilicy, po obnizeniu si¢ w tej
dolinie bazy erozyjnej. Rozciecia te prawdopodobnie zainicjowaly epigeneze
kilku dolin rzecznych w ptycie jury goérnej antyklinorium, m.in. Gaci, Strugi
i Luboczanki.

W tym czasie w zachodniej czesci lobu Rawki funkcjonowata dolina Wol-
boérki — jedna z wazniejszych drog odplywu marginalnego, nazywana takze przez
Turkowska (2006a) pradoling Wolborki. Liczy ona okoto 24 km dtugosci, od 0,5
do 4 km szerokosci, biegnie zas$ okoto 10 km na potludnie od Lodzi. Uformowata
si¢ na obszarze obnizen prewarcianskich. Jedno z nich znajduje si¢ miedzy
Pabianicami a Guzowem, drugie migdzy Grzg¢dami, Tuszynem a Dalkowem.
Podloze ladolodu wyraznie tam si¢ obnizyto, co wykazuja przekroje geologicz-
ne, ukazujace ugigcie poktadu gliny warcianskiej (Turkowska, 1992; Wieczor-
kowska, 1992).

Czes$¢ gorna doliny rozwingla si¢ w strefie pogranicza strumieni lodowych
Widawki i Rawki na do§¢ glebokim zapleczu pokrywy ladolodu. Na rozwoj
strefy drenazu miala zapewne wplyw subfaza dobrzynki. Predyspozycja do
powstania tej drogi odptywu byla nawet starsza, obnizenia zaznaczajg si¢
bowiem w podtozu podplejstocenskim. Dos$¢ tatwo uruchomiony zostat prze-
ptyw wod roztopowych z powodu nizszego potozenia powierzchni podloza
i dezintegracji lodu, czy moze rozwoju tunelowego drenazu subglacjalnego.
Rola doliny marginalnej Wolborki byla rozpatrywana takze przez Wieczorkow-
ska (1992). Uznala ona, ze wytworzyla si¢ przez srodlodowcowy odplyw wod
roztopowych wzdhuz osi przedwarcianskich basenéw zastoiskowych. W czesci
zachodniej wykorzystuje ja Dobrzynka, dalej na wschod — Wolborka od Zrodet
do ujécia Miazgi. W poczatkowej fazie deglacjacji wody zbieraty si¢ w oddziel-
nych zaglebieniach bezodptywowych; nie petnita wigc caly czas ta dolina roli
drenazowej. W czasie funkcjonowania bardziej zorganizowanego przeptywu
powstaly tutaj terasy, ktore okreslono jako sandrowe (Wieczorkowska, 1992),
jednak ze wzgledu na owczesny stan ladolodu i zrekonstruowane warunki
nalezatoby je nazwaé terasami kemowymi. Tym bardziej ze te terasy kemowe
nie sg ciagle, wystepuja raczej wyspowo. Wyrdézniono tu réwniez kemy —
w czgséci najwezszej, w okolicach Guzowa i Modlicy. Stad odptyw kierowat si¢
na wschod. Jest to wigc droga odptywu wewnetrznego w czasie deglacjacji
arealnej. Rownocze$nie funkcjonowaly inne, mniej znaczace szlaki odplywu
wod roztopowych.

Doé¢ znaczne, cho¢ przestrzennie ograniczone, urozmaicenie rzezby Réwni-
ny Piotrkowskiej nastapitlo w pozniejszym okresie, gdy powytapialy sie pogrze-
bane bryly martwego lodu i powstaly, niekiedy stromo$cienne, zaglebienia
bezodptywowe. Sg one do dzi§ wyrazne w rzezbie, choé¢ przeszty dtugi okres
zasypywania i zarastania.
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Deglacjacja wysoczyzn w otoczeniu doliny Rawki przebiegata nieco inaczej.
Potudniowe ich czg$ci, stanowigce wyniesiony obszar podlodowego podioza,
potozone pomiedzy krawedzig doliny a dziatem wodnym Rawka—Pilica, byty
uwalniane od lodu podobnie jak Rownina Piotrkowska. Wody sptywaly tu
jednak nie do obnizenia Pilicy, lecz generalnie na poinoc, ku kotlinowatemu
rozszerzeniu doliny Rawki. Deglacjacja prowadzita na tym terenie do formowa-
nia si¢ rownin morenowych o zréznicowanym, lecz ogdlnie niewielkim stopniu
akumulacji glacifluwialnej, przechodzacych tagodnie w waty i1 pagérki kemowe
(,j¢zory i tapy kemowe”) oraz terasy kemowe w strefie krawedzi doliny gorne;j
Rawki, a zwlaszcza na obrzezeniu jej kotlinowatego rozszerzenia. W wigkszosci
formy te majg osie morfologiczne o przebiegu z NW na SE. W kemach tych
znaczacy jest udziat glacilimnicznych osadéw drobnopiaszczystych i mutko-
wych z powodu utrudnienia w odplywie wod ablacyjnych. Z sedymentologicz-
nego punktu widzenia zawierajg one gtownie osady delt, stozkéw glacifluwial-
nych oraz osady piaszczystych rzek roztokowych (dystalnych).

Analiza pokryw glacifluwialnych pozwala stwierdzi¢, ze nieliczne sg przy-
padki, kiedy tworza one bardziej regularne powierzchnie i znajduja sie w wigzi
morfologicznej z formami glacimarginalnymi. Takie sytuacje spotka¢ mozna na
potudniowym i potnocnym obrzezeniu tego obszaru. Dominuje rozproszony
sposob utozenia tych dos¢ licznych pokryw i szlakéw glacifluwialnych. Autor
podtrzymuje tez¢ postawiong ponad 10 lat temu (Rdzany, 1997a), ze serie te
powstaty w warunkach deglacjacji arealne;.

Pochylenie poktadu gliny lodowcowej w kierunku osi dolin (Rdzany, 1992a)
moze $wiadczyé o tym, ze w czasie transgresji ladolodu jego spag byt tam
obnizony, co sprzyjalo drenazowi subglacjalnemu. Doliny rozwingty si¢ tu wigc
na linii podlodowych obnizen ptytkich rynien (kanaly typu N) o genezie
glacifluwialnej lub posredniej glacjalno-glacifluwialnej. Cienka pokrywa lodu,
krétki czas jej funkcjonowania i dhugi czas utrzymywania si¢ zimnego rezimu
termicznego sprawit, ze rynny byly raczej ptytko wcigte. Jak wynika z przekro-
jow do map geologicznych (Trzmiel, 1990), ich gleboko$¢ dos¢ rzadko przekra-
czata 20 m. Nie zostaly do konca zasypane, ani tez nie powstaly w ich obregbie
lub w ich sgsiedztwie ozy, gdyz odplywajace nimi wody roztopowe bez prze-
szkod uchodzity do wigkszej doliny marginalnej Pilicy. Sprzyjato temu tagodne
pochylenie na potudnie i potudnio-wschdd wickszej czesci podtoza Iadolodu na
Roéwninie Piotrkowskie;j.

Przyktadem dobrego wyksztalcenia sandru wewnetrznego jest stanowisko
Marianka. Pokrywa glacifluwialna w Mariance, w brzeznej czesci wysoczyzny
obok doliny Rawki $rodkowej nalezy do licznych sandréw wewnetrznych
analizowanego obszaru (Rdzany, 2004c). W jej strukturze wystepuje zapis
charakterystycznej rytmicznej akumulacji, zwigzanej z ablacjg. W brzeznych
partiach wysoczyzny na osadach glacifluwialnych zostala zlozona pokrywa
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diamiktonéw ablacyjnych. Serie w strefie stokowej rozmieszczone sa nieregu-
larnie i przyjmuja posta¢ teras kemowych i walow kemowych. Zrédtem zasilania
pokryw byly grube, zasobne w materiat morenowy platy martwego lodu.

Deglacjacja arealna w obszarach glacidepresji

Etap ten zaznaczyt si¢ w kilku dolinach strefy tomaszowsko-skierniewickiej,
lecz w sposdb najpetniejszy i najbardziej wyrazny w kotlinie gérnej Rawki
i w jej obrzezeniu. Na obszarze tym, stanowigcym rozlegla depresj¢ podlodowa
(glacidepresj¢), doszto do zatapiania zdezintegrowanych mas martwego lodu.
Uformowat si¢ tu rozlegly zespot zbiornikow przeptywowych o tacznej po-
wierzchni okoto 100 km?, posiadajacych prawdopodobnie liczne wzajemne
polaczenia (rys. 75, 76). Poczatki sedymentacji kemowej mialy tu juz z pewno-
$cig miejsce, kiedy okalajace wysoczyzny nie byly jeszcze calkiem uwolnione
od lodu, gdyz 16d ten stanowit niewatpliwe zrodto przynoszonego tu materiatu.

Koluszki

0 2 4km

Rys. 75. Zasigg sedymentacji glacilimnicznej w zlewni goérnej Rawki. Strzatkami oznaczono
kierunki paleopradéw zapisanych w strukturach riplemarkowych piaskow glacilimnicznych

Strefy brzezne glacidepresji

Odptyw na odstanianych stopniowo spod lodu wysoczyznach (woéwczas —
glacielewacjach) odbywatl si¢ systemami rzek roztokowych, ktére konczyly si¢
stozkami naplywowymi lub deltami. Przechodzily jednak w strefie brzeznej
wysoczyzny w znacznej migzszosci (do 30 m) serie glacilimniczne i glaciflu-
wialne. Obecnie osady te wysuwaja si¢ w obreb dolin, tworzac waly i terasy
kemowe (rys. 76). Niekiedy stoki dolin zostaly tak wspotksztattnie nadbudowa-
ne, ze nie tworzg tatwo rozpoznawalnej formy. W tym czasie obnizenie do-
liny Rawki zajete byto przez 16d martwy, ktory ulegal stopniowej degradacji.
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Spag tego lodu znajdowal si¢ nawet 40 m nizej w stosunku do obszarow
otaczajacych, co mozna odczyta¢ z analizy gliny lodowcowej i spagu osadow
sedymentacji wodnej. Do przyktadow takich form mozna zaliczy¢ stozek
naptywowy na stoku doliny Czerwonki, doplywu Rawki we wsi Czerwonka,
kem w Rawie Mazowieckiej oraz teras¢ kemowa w Woli Lokotowe;j.
Odstonigcie na stanowisku Czerwonka zajmuje strefe krawedzi wysoczyzny
i stoku pochylonego na potnoc (rys. 77). Stwierdzono tam strukture stozka
naptywowego 1 delty. Gorny czton delty tworzg piaszczysto-zwirowe osady
korytowe, rozcigte dajkami klastycznymi, ktére niekiedy przypominaja kliny
mrozowe wtdrnego wypetnienia, a takze zaburzone licznymi uskokami (fot. 33).
Struktury te sa zapisem ekstensji materiatu delty po ustapieniu podparcia
i podscielenia lodem. Procesy wytopiskowe w istotnej czgsci miaty miejsce
jeszcze w czasie akumulacji stozka. Czoto delty tworzg piaski z domieszka
zwiru o laminach nachylonych pod katem 15-20°. Mimo zaznaczonego rytmu
warstwowania, wahania enegii przeptywu byly tu znacznie mniejsze niz w for-
mach glacimarginalnych (np. w stanowisku Szczukwin). Osady prodelty tworza
natomiast mutki i piaski z przewarstwieniami zwiru oraz diamiktonow abla-
cyjnych, zaburzone prawdopodobnie w wyniku wytopienia si¢ bryt martwego
lodu w silnie uwodnionym materiale. Mozna sadzi¢, ze delta powstata
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Rys. 77. Delta glacilimniczna w Czerwonce na krawedzi doliny. A — potozenie analizowanego
odstonigcia
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na potudniowym stoku doliny Czerwonki, nachylonym na p6éhoc, ku centrum ko-
tliny gérnej Rawki. Doptyw materiatu nastepowat od potudnia, ze stron martwego
lodu na wysoczyznie, co jest jedng z przestanek arealnego typu deglacjacji.

Wat kemowy w Rawie Mazowieckiej—Tatarze byt juz analizowany przez
autora (Rdzany, 1997a, 2004c¢). Przedstawia typ kemu deltoglacjalnego, z dobrze
rozwinigtg czes$cig foresetowa. Wal osigga ponad 0,7 km dhlugosci, okoto
0,2-0,3 km szerokosci oraz 25 m wysokosci od strony osi doliny Rawki.
W czedci polnocnej jego grzbiet tagodnie przechodzi w stabo urozmaicong
powierzchni¢ wysoczyznowa. Pomierzone kierunku upadu warstw wskazujg na
wachlarzowaty rozktad kierunku wod roztopowych wptywajacych do zbiornika
w miejscu dzisiejszej doliny Rawki (rys. 78). Podobne cechy sedymentacji
wykazuje takze terasa kemowa w Woli Lokotowej (rys. 71, 2).

Rys. 78. Kem deltoglacjalny w Rawie w dolinie Rawki (Rdzany, 2006a)
A — rzezba, izolinie co 1,25 m, B — upady lamin czota delty (pdtkula potudniowa), C — upady
lamin jw., diagram zbiorczy, N — liczba pomiaréw, r — wektor wypadkowy
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Strefy centralne glacidepresji

Obszary wewnetrzne duzych obnizen podlodowych (glacidepresji) staly si¢
w warunkach deglacjacji arealnej strefami akumulacji glacilimnicznej z powodu
duzych utrudnien odptywu wod roztopowych. W poéinocnej czgsci Wysoczyzny
Skierniewickiej i na pograniczu z tzw. pradoling Bzury powstate w takich wa-
runkach kemy i terasy kemowe glacilimniczne opisat Klajnert (1978), w dolinie
srodkowej i dolnej Rawki — Kobojek (2000), natomiast w dolinie goérnej Rawki —
autor (m.in. Rdzany, 1997a).

Srodkowa cze$¢ doliny gornej Rawki wraz z otaczajacymi formami stanowi
wyjatkowy przyktad kotlinowatej glacidepresji, w ktdrej wystepuje koncentracja
kilkudziesigciu kemow, w przewadze glacilimnicznych. Kilka wybranych
zespolow i elementy ich budowy wewnetrznej przedstawiono na rys. 39, 76, 79
i 80. Nalezy podkresli¢, ze przedstawione na wymienionych rysunkach pagorki,
waly, stoliwa i terasy kemowe byly dawniej klasyfikowane jako moreny
czotowe, ozy, a tylko w nielicznych przypadkach — kemy (Balinska-Wuttke,
1960). Zaréwno wczesniejsze analizy autora, jak i obecne badania uzupehiajace
nie pozwalaja podtrzymac tego pogladu. Formy te, w przewadze zbudowane
z piaskow drobnoziarnistych, w stropie przykrytych seriami piaszczysto-
-zwirowymi, wykazuja cechy kemow glacilimnicznych lub zlozonych, rzadziej
glacifluwialnych.

Kemy glacilimniczne stwierdzono w wielu fragmentach regionu tédzkiego,
s3 jednak najbardziej charakterystyczne dla lobu potudniowomazowieckiego,
a zwlaszcza kotliny gérnej Rawki. Dominuje w ich profilach piasek drobno-
ziarnisty 1 bardzo drobnoziarnisty z charakterystyczng zmienno$cig laminacji
horyzontalnej i riplemarkowej (fot. 34). Odstonigcia znajdujg si¢ na stanowi-
skach Zarzecze, Byliny, Lochéw i1 Branik. Piaski riplemarkowe z Zarzecza
byly przez Balinska-Wuttke (1960) uznane za utwory rzeczne interstadialne,
starsze od zlodowacenia warty. Autor okreslat je dawniej jako osady denne
zbiornikow przeptywowych (paraglacilimniczne). Ich geneza wymaga dookre-
Slenia.

Analiza uziarnienia oceniona na podstawie wskaznikow Folka i Warda
(1957) wskazuje na Srednig $rednice oscylujacg wokot 0,1 mm, dobre i umiar-
kowanie dobre wysortowanie (0,36—0,86), przewage skos$nosci dodatniej, zas
rozklad mezo- i leptokurtyczny. Proby te (41 szt.), umieszczone na diagramie
Passegi (rys. 81), wykazaty lokalizacje gtownie w polach diagramu VI i VII
(tacznie 57%) oraz V (43%). Wskazuje to na sedymentacj¢ z zawiesiny, zarOw-
no frakcjonalnej, jak i jednorodnej w warunkach stabej dynamiki §rodowiska.

Analiza struktur ponadto wskazuje, ze w odstoni¢ciach i wkopach, skad po-
brano probki do analiz uziarnienia, stwierdzano zwykle niepelng sekwencj¢
Boumy, z reguly segment Ta—c wedtug Boumy (1962).



Rys. 79. Przyktady rzezby glacjalnej
w centralnej czesci kotliny gornej Rawki
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Rys. 80. Przyktady budowy keméw w kotlinie gérnej Rawki. Linie przekrojow zaznaczono na rys. 79
A. Budowa wewnetrzna watu kemowego Debowej Gory. Warta: 1 — glina lodowcowa, 2 — piaski
bardzo drobnoziarniste i drobnoziarniste, miejscami z domieszka mutkéw, glacilimniczne,
3 — piaski i zwiry glacifluwialne, 4 — diamiktyty ablacyjne; vistulian i holocen: 5 — piaski, mutki
i torfy rzeczne. B. Budowa wewngtrzna walu kemowego migdzy Bylinami a Zarzeczem. Jura:
1 — piaskowce drobnoziarniste; warta: 2 — zwiry glacifluwialne; 3 — glina zwalowa; 4 — piaski
bardzo drobnoziarniste, drobnoziarniste 1 mutkowate glacilimniczne; 5 — piaski 1 zwiry
glacifluwialne; 6 — diamiktyty ablacyjne; vistulian i holocen, nierozdzielone: 7 — piaski i zwiry
i gliny stokowe; 8 — piaski, piaski ze zwirem, muiki i torfy rzeczne
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Rys. 81. Cechy uziarnienia piaskow bardzo drobnoziarnistych glacilimnicznych wybranych keméw
w kotlinie gornej Rawki na podstawie diagramu Passegi (1964) oraz Passegi i Byramjee (1969)

Mozna je zakwalifikowa¢ jako osady turbidytowe matej gestosci (LDTC —
low density turbidity current). Najczesciej wystepuje warstwowanie rownolegle
horyzontalne lub/i riplemarkowe, charakterystyczny jest brak zrdéznicowania
uziarnienia w pionie jako skutek zanikania i tagodnego stabni¢cia pradu turbidy-
towego. Osady te wykazuja bardzo tagodny spadek $redniej $rednicy ziaren.
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Zdarzaja si¢ przewarstwienia wielkoskalowych warstwowan tabularnych, co
wynika ze zmian aktywnosci wod roztopowych.

Analizowane piaski keméw w kotlinie gornej Rawki sg podobne do opisa-
nych z doliny rzeki Leine, w poétnocnej czesci Sredniogorza niemieckiego (strefa
marginalna ladolodu drenthe) przez Winsemanna i in. (2007). Pewne analogie
mozna znalez¢ w osadach zbiornikowych, potozonych miedzy dwiema glinami
warty w odstonigciu betchatowskim (Gruszka i in., 2004), jednakze zbiornik 6w
znajduje si¢ w innej sytuacji morfologicznej. Nie byt prawdopodobnie zbiorni-
kiem kemowym, lecz funkcjonowal na przedpolu ladolodu, w obnizeniu
zwigzanym z rowem Kleszczowa.

Mozna z pewnoscig dopatrywaé si¢ takze pewnych podobienstw do osa-
doéw turbidytowych opisywanych z osadéw fliszowych, np. z Karpat czy
z Apeninow. W tym drugim przypadku cenne dane podajag Amy i in. (2005a,
2005b). Cho¢ inna jest skala wystgpowania i typ zbiornika sedymentacyjnego
(morski), piaski z Zarzecza i innych kemoéw kotliny gérnej Rawki wydajg si¢
by¢ podobne najbardziej do osadéw pradow turbidytowych. Z analizy mor-
skich piaskéw turbidytowych wynika, ze wystepujg na olbrzymich przestrze-
niach bez wyraznych zmian migzszos$ci. Ostatecznie tagodnie wyklinowujg si¢.
Réznice miazszos$ci moga by¢ kompensacja w stosunku do nieréwnos$ci dna po
poprzedniej depozycji. Pewne struktury i cechy tekstury powtarzajg sig:
relatywnie dobre wysortowanie, zawarto$¢ struktur trakcyjnych, laminacja
rownolegta, przekatna i konwolutna, powszechnie wystepujace uziarnienie
normalne, cho¢ moze si¢ pojawi¢ uziarnienie odwrocone. Wigksze klasty
wystepuja sporadycznie, pojedynczo lub tworzac subtelne horyzonty. Zawar-
tos¢ mutkow jest niewielka. Zatem cechy litofacjalne osadu wskazuja na
osadzanie progresywne ziaren z dolnej czg¢sci (oddolne) w czasie hamowania
przeptywu turbulentnego.

W piaskach z Braniku stwierdzono ponadto przewarstwienia wielkoskalo-
wych struktur rynnowych, co oznacza okresowy bardzo znaczny wzrost dyna-
miki przeplywu, mimo iz uziarnienie na to nie wskazuje. W tym przypadku nie
byto zapewne odpowiednio gruboziarnistego materiatu w strefie objetej nagtym
wzrostem mocy strumienia wody.

W piaskach kemowych glacilimnicznych spotyka sig, jak to stwierdzono
w Lochowie, detrytus roslinny i wicksze ksylity pochodzenia neogenskiego.
Materiat ten znajduje si¢ tu na wtdérnym ztozu i pochodzi by¢ moze z erozji
duzych serii piaszczystych miocenu, wystepujacych w okolicy Rogowa.

Wiele kemoéw wykazuje liczne $lady erozji pod koniec sedymentacji.
Utworzone sptaszczenia sa podobne do teras kemowych, lecz zostaty zazwyczaj
wyciete erozyjnie. Opisano je w jednej z wczesniejszych prac (Klajnert
i Rdzany, 1989).

W opisywanej centralnej czesci kotliny gérnej Rawki wystepujg charaktery-
styczne miedzykemowe formy wklgste, przecietnie wicksze niz wytopiska na
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wysoczyznach. Stwierdzono, ze zarysy niektorych z nich zostaty powigkszone
przez erozj¢ glacifluwialna.

Specyficzne cechy deglacjacji w strefie tomaszowsko-skierniewickiej

Analizy budowy form w przedstawionych stanowiskach oraz innych zbada-
nych na tym terenie wskazuja, ze miejsca najwyzsze — pagorki zelechlinskie,
koluszkowskie 1 otaczajace je wysoczyzny, opadajace koncentrycznie ku
obnizeniom dolinnym, byly basenami sedymentacyjnymi osadow wodnolodow-
cowych w poczatkowej fazie deglacjacji. Byly otoczone do$¢ zwartymi masami
lodu, a na kontakcie z nim powstawaly terasy kemowe i nastgpowaly czgste
sptywy grawitacyjne materialu ablacyjnego. W porownaniu ze strefa wododzia-
towa Rzgow—Piotrkow Tryb. wystepuje tu znacznie wigkszy udzial osadow
zbiornikowych. Czgs¢ wod odptywata ze stref wododziatowych do réznych
zlewisk: na potludnie do Pilicy, na péinoc do kotliny Rawki, na pédtnoco-zachod
do zlewiska Mrogi.

Najbardziej ptaskim obszarem, pomijajac niewielka liczbe kemow, stata sig
Rownina Piotrkowska. Prawdopodobng tego przyczyna byla mata zasobnos¢
cienkiego lodu w moren¢ oraz mozliwo$¢ dogodnego odptywu wod roztopo-
wych w kierunku doliny Pilicy. Od dzialu wodnego Rawka—Pilica wody ptynety
juz na potoc, ku kotlinie goérnej Rawki. Znaczna cz¢s¢ Wysoczyzny Skiernie-
wickiej byta takze odwadniana ku temu obnizeniu. Sprzyjato to podtopieniu
rozlegltego obszaru zdezintegrowanych mas lodu i powstaniu w rezultacie
szczegblnego nagromadzenia kemow glacilimnicznych.

Przedstawiona analiza form strefy tomaszowsko-skierniewickiej wskazuje,
ze przebieg deglacjacji na tych obszarach odbywat si¢ ogdlnie od wyzszych
partii wysoczyzn (stref wododziatowych) w kierunku wickszych obnizen, gdzie
16d lodowcowy byl przecietnie grubszy. Taki byl kierunek transportu wod
ablacyjnych. W przeciwienstwie do bardziej strefowej deglacjacji lobu potu-
dniowowielkopolskiego zachodzita tu deglacjacja w uktadzie wertykalnym.
W tej strefie nie napotkano zadnych przejawow reaktywacji ladolodu, az po
poétnocne stoki Wysoczyzny Skierniewickiej.

W przebiegu deglacjacji strefy tomaszowsko-skierniewickiej autor stwier-
dzit wigcej analogii z modelem zaniku na obszarze Niziny Podlaskiej, zapropo-
nowanym przez Musiata (1992), niz z przedstawionym przez siebie dla zachod-
niej cze¢$ci regionu todzkiego. Gléwnymi obszarami akumulacji o charakterze
morfotworczym byly strefy wododzialowe na wysoczyznach oraz strefy przej-
sciowe wysoczyzny — doliny (lub kotliny migdzywysoczyznowe). Obszary
posrednie wysoczyznowe to domena tranzytu i ogélnie niewielkiej akumulacji
typu sandrow wewnetrznych.

Nie jest wykluczone, ze sasiednia Wysoczyzna Rawska ulegta deglacjacji
nieco pozniej niz pozostale tereny. Na diluzsze trwanie lodu aktywnego lub
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pasywnego wskazuje tam lepsze zachowanie ozéw 1 wydluzonych ,,0zopodob-
nych” watow kemowych, a takze szereg cech strukturalnych osadéw, ktore
buduja te formy.

5.4.3. Deglacjacja Wysoczyzny Rawskiej

Ogodlne cechy rzezby glacjalnej

Obszar Wysoczyzny Rawskiej, potozony na wschod od dolin Rawki i Rylki
rozpo$ciera si¢ nizej w stosunku do sasiednich Wzniesien Lodzkich srednio
0 20-30 m. Ponad dominujacymi tu réwninami moreny dennej wznoszg si¢ waty
o budowie glacifluwialnej, o wyraznym ukierunkowaniu, w wigkszo$ci o prze-
biegu NW-SE, czgs¢ N-S (rys. 56). Istnieja takze charakterystyczne zespoty
niskich pagérkéw, o mniej wyraznej orientacji osi morfologicznych, m.in.
w okolicach Biatej Rawskie;.

Jest znamienne, ze najwczesniej poznanymi formami byly ozy, opisane przez
Zaborskiego (1926) na obszarze mi¢gdzy Grojcem a Odrzywotem. Na podtoc od
Ossy wyr6znil on dwa rownolegle ozy, a na ich polnocnym przedtuzeniu — oz
w okolicach Dabrowy i Jozefowa. Nieco dalej na poétnocny zachod rozpoznat 6w
autor oz migdzy Regnowem a Strzalkami. Forma ta pdzniej zostata nazwana ozem
Rylska (Balinska-Wuttke, 1960). Ozowa jej geneze potwierdzila takze Ruszczyn-
ska-Szenajch (1966). Ozy wyroznit Zaborski takze migdzy Wysoczynem
a Bikowkiem koto Grojca oraz migdzy Grdjcem a Grotowem. Odnotowal, Ze
w odstonieciach widoczne sg zwiry i piaski ,,utawicone przekatnie”. Autor 6w
podkreslal jednoczesnie brak moren czolowych na analizowanym przez siebie
obszarze. Nalezy zauwazy¢, ze uwagi Zaborskiego (1926) odnosnie do wystgpo-
wania 0zow 1 braku moren czotlowych na terenie Wysoczyzny Rawskiej nalezy
uzna¢ za zadziwiajaco trafne 1 aktualne w $wietle przeprowadzonych badan.

Informacje o morenach czotowych pojawity si¢ poézniej, gldownie w pracach
Balinskiej-Wuttke (1960), Ruszczynskiej-Szenajch (1966a, b) i Makowskiej
(1974a, b). Zaréwno wczesniejsze badania autora (Rdzany, 1997a), jak i obecne
analizy zachodniej czgsci Wysoczyzny Rawskiej nie potwierdzaja tych opinii.
Nizej przedstawiono cechy morfologii i budowy charakterystycznych form tej
wysoczyzny: 0zOw i kemow.

Ozy

Ozy tworzg charakterystyczny uklad przestrzenny, zgodny z kierunkiem
ruchu lodu.

Sposrdéd nich badano gtéwnie oz Rylska (Zaborski, 1926; Jaksa i Rdzany,
2002) oraz potozone na wschod od obszaru badan ozy grojeckie (Michalska,
1971; Baraniecka, 1980a): oz grdjecki (8 km), zalesinski (4 km), czestoniewski
(3 km). Osiagaja one wysokos¢ kilku-kilkunastu metréw. W ozie grojeckim
i zalesinskim stwierdzono dwie gléwne serie: jedna, ktora wypetnia rynne
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subglacjalng i druga — dajaca efekt morfologiczny. W budowie ozéw wystepuje
wiele cech wspolnych, swiadczacych o charakterystycznym dwuetapowym ich
rozwoju — najpierw w tunelu, czesto glebiej weigtym w podloze niz wysokosé
formy, a potem w zasypywanym kanionie lodowym. Odwodnienie tunelami
ozowymi byto bardzo skuteczne, dlatego na tym terenie wystepuje mato
sandrow. Miejscami powstaly kemy — tam, gdzie tunele byly stabo rozwini¢te.

Oz Rylska polozony jest w zachodniej czgsci Wysoczyzny Rawskiej, na
potudniowy wschod od Rawy Mazowieckiej. Jest to tancuchowy zespot wydhu-
zonych pagorkow i watow dhugosei 6,5 km, szerokosci 250-600 m i wysokosci
do 25 m (rys. 82). Na uwage zastuguje wystepowanie w jego obrgbie elementow
morfologicznych charakterystycznych bardziej dla wielu kemow, np. ptaskich,
rozleglych fragmentéw powierzchni grzbietowej. Szczegolowa analiza struktury
ozu (Rdzany, 1997a; Jaksa i Rdzany, 2002) wykazata, ze osady tej formy, mimo
wykazanego bardzo szybkiego tempa akumulacji, noszg $lady fukcjonowania
ladolodu od etapu zywego lodu po zaawansowang deglacjacj¢ arealng. Potwier-
dzaja to kolejne analizy.

Okres funkcjonowania zywego ladolodu posiada zapis w korzeniowych par-
tiach ozu, ponizej poziomu gliny na otaczajacej wysoczyznie (fot. 36). W czesci
srodkowej profilu osadowego, mniej wigcej w poziomie sagsiedniego terenu,
udokumentowano przejscie do zréznicowanych Srodowisk sedymentacyjnych,
typowych dla deglacjacji arealnej. Wystepuja tu np. §lady obrywow ze stropu
tunelu (rys. 82B, fot. 36A). Sedymentacja po zarwaniu stropu tunelu, a wigc juz
w kanionie §rodlodowym, polegata w znacznej mierze na szybkim narastaniu
réznej wielkoSci piaszczysto-zwirowych stozkow naptywowych. Podrzedne
znaczenie miata migracja koryt, byla ona raczej typowa dla koncowej fazy
akumulacji. Najmlodszg czes$ciag formy sa osady ablacyjne, powstate glownie
w wyniku sptywow i deformacji (fot. 36D). Catkowity zanik lodu martwego
odstonil form¢ watu z drugorzednymi pagoéorkami na tle stabo urozmaiconej
powierzchni morenowej. Zatem z punktu widzenia historii sedymentacji,
zapisanej w strukturach, wigksza czgs¢ osadow to utwory typu kemowego. Jest
to wigc foma zlozona, ozowo-kemowa. Wyrdznianie takiej kategorii form
przejsciowych, ztozonych, nie jest jednak powszechnie akceptowane. Zachowa-
ny jest zarys pierwotnej rynny typu N, a profile formy sa typowe dla wielu
innych ozoéw, wiec z tych powodow mozna klasyfikowac ja jako oz, uznajac
w ten sposob niejako ,,przewage cech ozowych nad kemowymi”.

Charakterystycznym elementem formy sg osady subsrodowiska deltowego,
ograniczone w ozie do czesci gornej, ksztaltowanej juz w warunkach rozpadliny
lodowej (kanionu $rodlodowego). Rozlegte struktury deltowe dostrzegat de Geer
(1897 vide Lewis, 1949) w ozach, pisze o tym rowniez Lewis (1949). Inni
autorzy takze zauwazali, ze wiele oz6w w Skandynawii tworzylto si¢, kiedy
wody w tunelu wyptywaly do zbiornikéw. Jako potwierdzenie Lewis podaje
przyktad struktury z czescig topsetowa i foresetowa jednego z 0zow w rejonie
Jotunheimen w Norwegii.
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Rys. 82. Oz Rylska wedtug Jaksy i Rdzanego (2004), zmienione
A. Szkic geomorfologiczny: 1 — wysoczyzna morenowa plaska i falista, 2 — zaglebienia bezodply-
wowe, 3 — pagorki, 4 — plaskie powierzchnie grzbietowe watu, 5 — stoki, 6 — terasy rzeczne,
7 — odkrywki. B, C. Przyklady deformacji w strukturze ozu. D. Przyktad osadow ozu ze $ladami
obrywu z przewieszki lodowej. Oznaczenia osadow (przy rys. 82C): 1 — osypisko. 2 — muiki,
3 — piaski, 4 — zwiry i piaski
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Kemy

Podobny typ sedymentacji glacilimnicznej — kemowej, jaki opisano z kotliny
gornej Rawki, wystepuje takze na pograniczu Wzniesien Lodzkich i Wysoczy-
zny Rawskiej w formach doliny Rawki srodkowej, ponizej Rawy Mazowieckiej
(Kobojek, 1997, 2000). Wystepuja tam liczne terasy, waty i pagorki kemowe,
ktorych osady powstalty w warunkach skutecznego blokowania wod roztopo-
wych. Powstatly one jednoczesnie w strefie znacznego pochylenia powierzchni
podioza ladolodu. Wydajna sedymentacja kemowa wynikata z réznic w stopniu
degradacji lodu. Migzszy 16d Wysoczyzny Rawskiej blokowal odptyw waod.
Swiadczy to o tym, ze w czasie silnej degradacji strefy tomaszowsko-
-skierniewickiej na Wysoczyznie Rawskiej rozposcierat si¢ 16d bardziej zwarty,
zapewne pasywny lub jeszcze zywy. Mogly wowczas funkcjonowac strefy
drenazu tunelowego, ktére daly poczatek ozom, lecz byly odosobnione, bez
wzajemnych potaczen.

Kemy Wysoczyzny Rawskiej wykazuja pewne podobienstwo do 0zow po-
przez wydhuzony, walowy ksztatt i znaczny udziatl osadéw powstatych wsku-
tek skoncentrowanego przeplywu podiuznego. Kemy zostaly rozpoznane
w kilku czgéciach Wysoczyzny Rawskiej. Wyr6zni¢ mozna trzy ich charakte-
rystyczne zespoty: w okolicach Pukinina, na potudnie od Biatej Rawskiej oraz
w okolicach Rosochy. Nalezy doda¢, ze na wschod od opisywanego obszaru
liczba form kemowych jest dos¢ znaczna. W poblizu Grojca kemy o wysokosci
kilku metrow wyroznita Baraniecka (1980a). Podkresla, ze trudno je zaliczy¢
do typowych kemoéow limnoglacjalnych lub fluwioglacjalnych. Sg to kemy
wewngtrzne, przetainowe — z punktu widzenia planu proceséw deglacjacyj-
nych. Pagorki sa zbudowane gtéwnie z piaskow drobnoziarnistych i §rednio-
ziarnistych z domieszkami zwiru. Kilka keméw lezy posrod itow wyto-
piskowych.

Do najwigkszych keméw Wysoczyzny Rawskiej nalezy wat pukininski,
stanowiacy przyktad kemu ztozonego (Rdzany, 2006a), potozony na potudnio-
-wschod od Rawy Mazowieckiej. Osigga dtugos¢ 6 km. Wznosi si¢ do 30 m
ponad dnem doliny Rylki i okoto 15-20 m nad powierzchniag wysoczyzny
morenowej. Ptaska powierzchnia upowaznia do nazywania go takze stoliwem
kemowym. Watl buduja piaski §rednie i drobne glacifluwialne oraz piaski
1 mutki glacilimniczne. W dostepnych odstonigciach w Pukininie i Ossowi-
cach autor stwierdzit osady stozkoéw glacifluwialnych oraz delt. W Ossowicach
seriec kemu sg silnie zdeformowane, a gltéwnymi strukturami sg diapiry
siegajace powierzchni terenu. W rejonie nieczynnej cegielni Ossowice strefa
zaburzen ma $rednic¢ co najmniej 200 m (rys. 83). Powstaniu diapiru sprzyjato
silne nawodnienie osadéw w koncowym etapie deglacjacji oraz podatne na
plastyczne deformacje osady podiloza kemu: grube warstwy glin oraz ity
neogenu.
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W grupie kemoéw w rejonie Bialej Rawskiej, Woli Chojnatej, Koprzywny
i Marchat wystepujg gtownie kemy glacifluwialne z charakterystycznymi
zaburzeniami grawitacyjnymi w strefach stokowych (fot. 37, 38). W osadach
glacifluwialnych zaznacza si¢ przewaga struktur koryt roztokowych. Wystepuje
takze cienka pokrywa osaddéw ablacyjnych. W Marchatach udokumentowano
natomiast strefe zaburzen powstatych w wyniku utraty podparcia lodowego.

Kem w Rzymsku nosi z kolei cechy ozu z morfologicznego punktu widze-
nia. Ze wzgledu jednak na charakterystyczng struktur¢ — jest kemem glaciflu-
wialnym (fot. 39).

Najbardziej dyskusyjna forma jest kem Rosochy, ktory autor klasyfikuje
jako wat kemowy glacifluwialny. Byt on uznany dawniej za przyktad wielkiego
ozu staroglacjalnego i przedstawiony w atlasie Marcinkiewicza (1960). Dudek
(1966) uznat go za kombinacje ozu i moreny czotowej i nazwat ,,0zomoreng
Rosochy”. Sktada si¢ on bowiem z duzego, gléwnego watu o przebiegu potudni-
kowym oraz mniejszych watow i pagérkow poprzecznych, o osi rownolezniko-
wej. Badania autora wykazaty jednak, ze jest to kem glacifluwialny o dos¢
skomplikowanej morfologii. Odslonigcia w wale rownoleznikowym w cze$ci
potudniowej pozwolity ustali¢ istnienie osaddéw zbiornikowych i glacifluwial-
nych, wykluczajacych powstanie formy przy krawedzi ladolodu (Rdzany,
1997a). Obserwacje przeprowadzone pdzniej potwierdzaja wczesniejsze opinie.
W ostatnich latach mozna bylo zaobserwowaé w odstonigciach gliniaste
struktury diapirowe. Przebijaja one znaczna cze$¢ osadéw formy, zatem powsta-
ty w czasie akumulacji osadéw w rozleglym kanionie srodlodowym, w sytuacji
ich silnego nawodnienia.

5.5. Subfaza bzury i cechy dalszej deglacjacji

Kolejny, trzeci pomaksymalny naplyw lodu o ekstremalnym charakterze
dynamiki, z oscylacjami, miat miejsce w zachodniej czesci Wzniesien Lodzkich,
poocnej czesci Wysoczyzny Laskiej i przyleglej czesci Rowniny Lowicko-
-Btonskiej. Nie jest wykluczone, ze nastgpito to niedlugo po subfazie neru, lecz
naptyw lodu pochodzil z bardziej na wschod przesunigtego centrum zasilania.
Najbardziej znaczgce morfologicznie i strukturalnie $lady tej transgresji wyste-
puja w zachodniej czgsci Wzniesien Lodzkich i na przylegtym obszarze pradoli-
ny Bzury. Nalezy przypomnie¢, ze pomiary klastow w glinie warcianskiej
(Klatkowa, 1992) wykazaty na pdinoco-wschod od Lodzi kierunek pdinocno-
-wschodni naptywu lodu. Mozna domniemywa¢, ze pomiaréw tych dokonano
w glinie fazy bzury. Strumien lodowy, ktory tu uformowal lob Bzury, objat
zachodnia cze$¢ dawnego lobu poludniowowielkopolskiego oraz cze$¢ dawnego
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lobu Rawki po doling Mrogi. Mial zmieniong tras¢ i zasi¢g przesunigty na
wschod w stosunku do zasiegu fazy neru. Na wschod od Mrogi nie stwierdzono
zadnych wyrazniejszych $ladow glacitektoniki. Nalezy doda¢, ze zastosowane tu
pojecie lobu Bzury nie do konca odpowiada koncepcji lobu Bzury w rozumieniu
Turkowskiej (2006a).

Nie mozna wykluczy¢, ze opisywany tu zarys lobu Bzury ma swoje prze-
dtuzenie na zachdd w kierunku na Kotling Kolska i Wat Malanowski i jest tam
reprezentowany przez zespolty form tworzacych m.in. wyr6zniong przez
Krzeminskiego strefe kalisko-niemystowska. Jest to wedlug Krzeminskiego
(1997) pas nagromadzenia kemdéw. Z pobieznych obserwacji autora wynika
jednak, Zze na obszarze tym, szczegdlnie na obrzezeniu kotlinowatego rozsze-
rzenia doliny Warty, znajduja si¢ $lady aktywnego funkcjonowania brzeznej
strefy ladolodu.

Strefa krawg¢dziowa Wzniesien Lodzkich badana byta przez wielu autoréw.
Najdoktadniej jej budowa zostata przeanalizowana przez Klatkowg (1972a, b,
1996). Autorka ta stwierdzita w jej obrgbie kilka stref awansu czola, ktore
w nowszych pracach okreslita jako szarze lodowcowe. Sformutowala takze
opinig, ze na tym terenie ladolod etapowo uformowat stopnie terenowe, siegajac
stopniowo coraz bardziej na poludnie w czasie gtéwnej transgresji warcianskiej.
W zwigzku z przyjeciem opcji zasiegu zlodowacenia warty w okolicach Lodzi,
interpretacja dotyczyta ladolodu w zasiggu maksymalnym.

Nie podwazajgc interpretacji dynamicznej, autor uwaza, ze miato to miejsce
jednak w okresie kataglacjalnym zlodowacenia warty, za$ kolejne szybkie
awanse (oscylacje, szarze) zajmowaly coraz mniejszy obszar. Ani z przedsta-
wionej przez autorke dokumentacji, ani z przegladowych obserwacji istniejacych
obecnie odstoni¢¢ przez autora nie wynika, ze najmlodsze struktury deformacyj-
ne byly przekroczone przez ladolod.

Autor podtrzymuje wczesniej zasygnalizowang tezg (Rdzany, 2004b, 2006),
ze zwigzana z tym glacitektonika nie byta jedynym procesem, ktory odpowiada
za uformowanie tzw. stopni krawedziowych. Duze znaczenie miaty takze wody
glacifluwialne, ktore wyréwnywaty przedpole zywego ladolodu w okresach
wyciszenia dynamiki lagdolodu miedzy szarzami, tworzac pokrywy typu pozio-
méw sandrowych lub teras kemowych. Jak wykazato przesledzenie tego
poziomu w réznych fragmentach sptaszczen na stokach, nie wykazuja one
sladow przekroczenia przez ladolod. Wskazuje na to m.in. brak pokrywy
morenowej na powierzchni i cigglos¢ struktur glacifluwialnych. Przykladem jest
rozlegly poziom sandrowy, wystepujacy w okolicach Strykowa (fot. 12). Zostat
uformowany, kiedy poziom nizszy, zwany pradolinnym albo Woli Makolskiej,
zajety byl przez zwarta pokrywe lodowa. Rowniny sandrowe wyrdznia takze
Trzmiel (1993) np. wzdtuz poludnikowego odcinka doliny Mrogi.
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Za usuniecie czesci osadow moze odpowiada¢ denudacja, w tym peryglacjal-
na vistulianska, ktorej $lady wystepuja czegSciej na tym obszarze niz w innych
partiach analizowanego regionu. Zaznacza si¢ ona jednak selektywnie i nie
wyjasnia utworzenia bardzo rozleglych sptaszczen. W obserwowanych odstonig-
ciach na tych zrownaniach autor zarejestrowat gtdéwnie powierzchnie akumulacyj-
ne i $lady erozyjnych S$cie¢ glacifluwialnych, natomiast napotkane struktury
peryglacjalne zmienialy gtéwnie pierwotng strukture osadow, bez wickszego
efektu morfologicznego. Obecnie nie mozna potwierdzi¢ przedstawianych
w latach 50. koncepcji genezy peryglacjalnej wystepujacych tu stopni terenowych.
W szczegdlnosci nie znajduje tu potwierdzenia §miata koncepcja teras krioplana-
cyjnych, zastosowana przez Dylika (1957) do wyjasnienia genezy tych stopni.

Ze wzgledu na trwajaca do dzi$ goraca dyskusje nad genezg zachodniej czg-
$ci Wzniesien Lodzkich (por. Turkowska, 2007), poruszone kwestie powinny
by¢ poddane kolejnym etapom weryfikacji. Formutowane przez autora poglady
odzwierciedlajg obecnie znane fakty.

Aktywnos$¢ akumulujaca i deformujaca czota ladolodu zostala w ostatnich
latach udokumentowana nowymi stanowiskami w ramach kartowania geologicz-
nego. Wyniki kartowania, co nalezy podkresli¢, nie wykazuja szczegdlnego
znaczenia procesOw peryglacjalnych, ani form peryglacjalnych, ktére moglyby
znalez¢ si¢ w skali arkuszy SMGP (m.in. Brzezinski, 1992; Klatkowa, 1993). Na
przyktad na arkuszu Glowno wyrdzniono moreny wycisni¢cia i spictrzenia,
zbudowane gldwnie z piaskow i1 zwirdw, tworzace wzgorza do 30 m wysokosci
(Brzezinski, 1992). Wystepuja w okolicach Jozefowa, Lagiewnik i Bogini.
W Bogini i na pobliskich stanowiskach wystepuja silne deformacje glacitekto