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ZARYS TREŚCI

Praca dotyczy genezy i rozwoju rzeźby okolic Gostynina w plejstocenie oraz wpływu zjawisk ncotektonicznych i paleoreliefu 
na rozwój lej rzeźby Szczególny nacisk położono na odtworzenie etapów morfogenczy glacjalnej w fazie głównej zlodowacenia 
wisły. Powierzchnie palcostnikturalnc zinterpretowano w oparciu o archiwalne materiały geologiczne, natomiast rozwój rzeźby 
mlodoglacjalnej odtworzono poprzez szczegółowe kartowanie geologiczne oraz kompleksowe badania litofacjalne.

Wskazano, że obecne inakrofonny okolic Gostynina kształtowane były pod wpływem zjawisk ncotektonicznych (mchy tek­
toniczne i glaciizostatyczne) związanych z planem strukturalnym podłoża mczozoiczncgo. Na przebieg morfogenczy Mstuliańskicj 
duży wpływ wywarła konfiguracja bezpośredniego podłoża lądolodu, natomiast wpływ zjawisk tektonicznych był już znikomy

Określono, ze w cistulianic tylko lądolód fazy głównej (ca 20-1S ka BP) objął okolice Gostynin.! i wyznaczono granicę jego 
maksymalnego zasięgu na linii: Woli Olszowa - Antoniewo - Sokołów - Osiny - Leśniowice. Wskazano na brak zasadności wy­
znaczania fazy recesyjnej lądolodu wisły przebiegającej poprzez strefę pagórków w okolicy Szewa. Stwierdzono, że fonny te są |x> 
ligenetyczne i związane przede wszystkim z transgresją lądolodu.

Stwierdzono, ze proces deglacjacji przebiegał odmiennie na obszarze wysoczyznowym i w Kotlinie Płockiej Wyróżniono 
etap recesji frontalnej z wyodrębnianiem się z czoła lądolodu walów lodowo-1 nom nowych oraz etap arealnego zaniku lądolodu. 
Wyjaśniono genezę pagórkowatej rzeźby okolic Sokołowa - Dcndyi wy kazując, że jest to zespól fonn reliktowych |x> wałach lo- 
dowo-morenowycli, me zaś fonny ozowe. O charakterze deglacjacji Kotliny Płockiej w znacznej mierze decydowała rzeźba pod­
łoża lądolodu Wykazano, że poziomy rzeczno-lodowcowc w Kotlinie Płockiej fonnowane by ły przez wody kierujące się ku za­
chodowi, do doliny Bachorzy, pizy stopniowym przesuwaniu się osi pradoliny ku pólnocnemu-wschodowi.

Postglacjalne procesy rzeźbotwórcze odegrały istotną rolę w przekształceniu rzeźby glacjalnej tylko na obszarze dolinnym 
i w strefie kraw ędzi pradoliny Wisły



WSTĘP

Okolice Gostynina położone są w specyficznym dla rozważań geomorfolo­
gicznych obszarze szczególnej aktywności tektoniki solnej, a także w strefie mar­
ginalnej maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu. Jest to dogodna sytuacja do 
postawienia nurtującego geomorfologów pytania: na ile i w jakim sensie współ­
czesny obraz powierzchni kształtowany był pod wpływem procesów tektonicz­
nych i jest w głównej mierze dziedziczony, a na ile wynika z ustawicznego obie­
gu materii pod wpływem czynników zewnętrznych.

Rejon południowej części Kotliny Płockiej i przyległych do niej wysoczyzn 
zajmuje ważne miejsce w przedwojennej historii badań nad czwartorzędem Pol- 
ski (R u t k o w s k i 1916; Lencewicz 1922, 1927, 1929, 1936; Samso­
nowicz 1922; Lewiński 1924). Dotychczasowe, szczegółowsze opraco­
wania poruszające problematykę genezy i rozwoju rzeźby okolic Gostynina po­
chodzą z lat sześćdziesiątych i siedemdziesiątych ubiegłego stulecia (Dy­
czewska 1960; M o j s k i 1960; Skompski 1961a, 1963, 1969; D o - 
mosławska-Baraniecka 1961c, 1965; Wadas 1962; Urbaniak 
1965, 1967; Kotarbiński, Urbaniak-B iernacka 1975), a prace 
późniejsze (Baraniecka 1989, 1991, 1993) w znacznym stopniu bazują na 
materiale dokumentacyjnym sprzed 1986 roku.

Problemem kształtowania się rzeźby okolic Gostynina autorka zainteresowała 
się w połowie lat dziewięćdziesiątych, rozpoczynając prace projektowe do Szcze­
gółowej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000 ark. Gostynin. Bodźcem do 
podjęcia tematu pracy stały się niewyjaśnione problemy natury paleogeomorfolo- 
gicznej, wcześniej jedynie sygnalizowane przez autorkę (Roman 1998, 1999a, 
b, 2002; Roman, Turkowska 1998; Roman, Lisicki 2000; Ro­
man, Balwierz 2000). Wobec ogromnej ilości nowego materiału doku­
mentacyjnego oraz dzięki zastosowaniu nowoczesnych metod sedymentologicz- 
nych, powstała możliwość wnikliwszego przestudiowania warunków i mechani­
zmów kształtowania się rzeźby plejstoceńskiej okolic Gostynina i odpowiedzi na 
wątpliwości co do wcześniejszej klasyfikacji genetycznej niektórych form. Po­
nadto ponownego rozważenia wymagało zagadnienie maksymalnego zasięgu 
ostatniego lądolodu na badanym obszarze.

Zebrany w ramach realizacji tematu materiał badawczy' dał podstawy do po­
czynienia uwag odnośnie kształtowania się rzeźby plejstoceńskiej w nawiązaniu 
do konfiguracji i dynamiki podłoża podczwartorzędowego i wybranych paleopo- 
wierzchni czwartorzędowych, a przede wszystkim na temat genezy i ewolucji
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TEREN BADAŃ

Teren badań, o powierzchni 375 kin", położony jest około 100 km na północ 
od Lodzi. Stanowi go zwarty, prostokątny obszar o długości około 20,3 km i roz­
ciągłości południkowej około 18,5 km, określony współrzędnymi geograficz­
nymi: 52°20,-52°30’ szerokości geograficznej północnej oraz 19°12'—19°30’ dłu­
gości geograficznej wschodniej. Wyznaczony teren położony jest na kontakcie 
czterech mezoregionów fizycznogeograficznych (rys. 1) według podziału Kon­
drackiego (1978). Południowa część tego obszaru to rejon zdenudowanej 
wysoczyzny morenowej należącej do Wysoczyzny Klodawskiej i Równiny Kut­
nowskiej natomiast północna i środkowa część, o znacznie bardziej urozmaiconej 
rzeźbie, leży w obrębie Pojezierza Kujawskiego i Kotliny Płockiej. Granicą po­
między tymi różniącymi się morfologią regionami jest linia maksymalnego za­
sięgu lądolodu zlodowacenia wisły.

Północno-wschodnia część analizowanego terenu z licznymi jeziorami, 
urozmaiconą rzeźbą i bogactwem lasów, posiada wybitne walory krajobra- 
zowo-rekreacyjne i wchodzi w obręb Wlocławsko-Gostynińskiego Parku Kra­
jobrazowego. Obszar objęty granicami Parku nazywany bywa Pojezierzem Go- 
stynińskim. Pozostała część terenu badań to region typowo rolniczy. Jedynym 
ośrodkiem miejskim jest tu Gostynin - miasto z pogranicza historycznie rozu­
mianych Kujaw i Mazowsza.

rzeźby w okresie ostatniego zlodowacenia. Z tego okresu pochodzi większość 
osadów i form okolic Gostynina i głównie one były przedmiotem badań autorki, 
zaś obszar starszej izeźby glacjalnej rozpatrzony został przede wszystkim jako 
przedpole, czy też bezpośrednie podłoże najmłodszego lądolodu.

Za pomoc w rozwiązywaniu podjętych problemów naukowych składam 
szczególne podziękowania Pani Profesor Krystynie Turkowskiej, której uwagi 
poczynione w trakcie wspólnie prowadzonych prac kartograficznych w okolicy 
Gostynina, stały się inspiracją do podjęcia istotnych wątków badawczych zawar­
tych w niniejszej pracy. Dziękuję Geologom z Zakładu Usług Geologicznych 
„Geotechnika” w Łodzi za bezinteresowną pomoc w pracach terenowych i labo­
ratoryjnych oraz sponsorowanie wierceń geologicznych. Wyrazy' wdzięczności 
składam Doktor Lucynie Wachcckiej-Kotkowskiej za wykonanie analiz morfo- 
skopowych, Kolegom z Państwowego Instytutu Geologicznego w Warszawie za 
pomoc w zebraniu materiałów dokumentacyjnych, a w szczególności Docentowi 
Sylwestrowi Skompskiemu za informacje wynikające z Jego doświadczeń z ba­
dań prowadzonych w rejonie Gostynina.

Profesorowi Leszkowi Marksowi dziękuję za cenne uwagi redakcyjne, po­
mocne w przygotowaniu pracy do druku.
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PRZEGLĄD LITERATURY

Ślady pobytu lądolodu w Kotlinie Płockiej są od dawna przedmiotem badań 
geomorfologicznych i geologicznych. Początki tych prac skierowane były na naj­
bardziej czytelne oznaki działalności lądolodu, a więc na cechy morfologiczne 
i wy raźne elementy' struktury geologicznej (Rutkowski 1916; Lence- 
w i c z 1922, 1927, 1929; Lewiński 1924). Lencewicz, referując w 1922 ro­
ku pracę „O wieku środkowego Powiśla”, wspomina o zdenudowanej równinie 
morenowej ciągnącej się od Gostynina po Kutno oraz o „niecce Gostyńskiej” 
(którą nazwał później Kotliną Płocką) z rynnami jeziornymi, utworami „koń- 
cowo-morenowymi” i ozami. Obecność tych form była podstawą wniosku, że lą- 
dolód ostatniego zlodowacenia wkroczył w ówezesną dolinę Wisły w'ąskim jęzo­
rem sięgając aż po Gąbin, a mniejsze język i „weiskały się” w doliny dopływowe 
w rejonie Gostynina i osadziły oz gostyniński. Lewiński (1924), po stwier­
dzeniu występowania oddzielnej „moreny” na obszarze Kotliny Płockiej, wysuwa 
pogląd o nowym zlodowaceniu w dolinie Prawisly. Koncepcję tę rozbudował 
Lencewicz (1927, 1936). Wobec ówczesnych poglądów' o istnieniu tylko 
dwóch zlodowaceń - L3 i L4 (L i m a n o w s k i 1922, 1923) uznano, że „mo­
rena dolinowa” w Kotlinie Płockiej jest wynikiem wtargnięcia jęzora lodowego 
podczas zanikania lądolodu L4 paralelizowanego z wurmem (Lewiński 
1924; L e n c e w' i c z 1927). Genezę Kotliny Płockiej Lencewicz (1927) 
wiązał z erozją Wisły, która w miarę zaniku lądolodu (L4) erodowala kolejno Ko­
tlinę Warszawską, Kotlinę Płocką a następnie Kotlinę Toruńską. Zablokowane 
przez lądolód wody Wisły odpływały ku zachodowi przez Łęczycę z Kotliny 
Warszawskiej, przez Bachorze z Kotliny Płockiej i pradoliną Noteci z Kotliny 
Toruńskiej. Dna kotlin stanowdly tzw. taras IV, natomiast po połączeniu się 
wszystkich kotlin Wisła utworzyła taras III, na który transgredował lądolód się­
gając po Gąbin i Gostynin. Lencewicz (1927) wprowadził do literatury 
geomorfologicznej terminy „moreny kutnowskie”, „taras ciechomicki”, a także 
opisał i wyjaśnił genezę tych form. W pracy Samsonowicza (1922) znaj­
dujemy szkic przedstawiający zasięg zastoiska warszawskiego oraz ciąg moren 
Chodecz - Gostynin - Gąbin - Dzierżoniów - Serock mających być śladem po­
stoju cofającego się lądolodu L4. Autor wspomina o morenach gostynińskich ma­
jąc na myśli północny fragment kutnowskiego luku morenowego z okolic Siera­
kowa. Syntetyczny obraz powierzchniowej budowy Polski niżowej przedstawił 
Kuźniar (1926) na mapie geologicznej w skali 1:750 000. W 1936 roku uka­
zała się fundamentalna dla obszaru Kotliny Płockiej mapa geologiczna w skali 
1:200 000 autorstwa Lence wieża.

W okresie powojennym do intensyfikacji badań geomorfologicznych w połu­
dniowej części Kotliny Płockiej przyczyniły się ogólnopolskie inicjatywy badaw­
cze Państwowego Instytutu Geologicznego: edycja mapy geologicznej w skali 
1:300 000 arkusz Płock (Ly cze ws ka 1948; Dyczewska, Pożary-
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ski 1948). kartowanie dla Szczegółowej mapy geologicznej Polski w skali 
1:50 000 arkuszy: Włocławek (M o j s k i 1958b, 1970), Dobrzyń (S k o m p - 
s k i 1968, 1971), Płock (Skompski, Słowański 1962, 1970), Gąbin 
(Skompski, Kawecka 1962; Skompski 1970), Lubień Kujawski 
(Baraniecka 1991, 1993), Gostynin (Roman 1999b) oraz mapy geolo­
gicznej Polski w skali 1:200 000 arkusz Płock (Baraniecka,Skompski 
1978; Baraniecka 1979a). Oprócz opracowań kartograficznych wspo­
mniane prace zaowocowały szeregiem artykułów m.in. Byczewskiej 
(1960), Mojskiego (1960), w których autorzy zgodnie odrzucają lencewi- 
czowską koncepcję zlodowacenia dolinowego w Kotlinie Płockiej, Skomp­
skiego (1960) krytycznie odnoszącego się do poglądów Lence wieża 
(1927) o rzecznym, erozyjnym charakterze powierzchni „tarasu IV” (ciechomic- 
kiego) Wisły, Dom osła w ski ej- Baranieckiej (1965) wyróżniającej 
w rejonie Lubienia Kujawskiego zróżnicowaną geomorfologicznie strefę margi­
nalną lądolodu północnopolskiego. Doniosłe znaczenie dla stratygrafii górnego 
plejstocenu i paleogeografii wschodniej części Kujaw miało udokumentowanie 
osadów interglacjału eemskiego w Kaliskiej, zalegających pod osadami wodno- 
lodowcowymi i gliną zwałową (Domosławska-Baraniecka 1965; 
Janczyk-Kopikowa 1965).

Zagadnienia dotyczące geomorfologii, geologii i stratygrafii czwartorzędu 
wschodniej części Kotliny Płockiej były przedstawione w ramach VI Kon­
gresu INQUA w 1961 roku (Domosławska-Baraniecka 1961b, c; 
Skompski 1961 a; Makowska 1964), a także w 1979 roku w trakcie 
Syniposium on Vistulian Stratigraphy (S k o m p s k i, S ł o w a ń s k i 1979).

Niezależnie od inicjowanych przez PIG prac kartograficznych podejmowano 
badania dotyczące wybranych zagadnień geomorfologii Kotliny Płockiej: ozów 
(W a d a s 1962; Skompski 1963), wieku poziomów pradolinnych (B o - 
rówko-Dlużakowa 1961; Skompski 1961 b), genezy' rzeźby połu­
dniowej krawędzi kotliny (Urbaniak 1965), rozwoju wydm (Urbaniak 
1967), kształtowania się odpływu wód pradolinnych (M o j s k i 1960; Kotar­
biński, U r b a n i a k - B i e r n a c k a 1975). Należy wspomnieć, że w od­
krywkach w ozie gostynińskim w rejonie Sierakówka, Dy li ko wa (1952) 
prowadziła badania nad opracowaniem klucza strukturalno-morfologicznego do 
klasyfikacji form akumulacji lodowcowej. Ona też była inspiratorką prac nad stu­
dium ozu gostynińskiego podjętych przez Wadasa (1962). Najpełniejsze, 
kompleksowe opracowanie paleogeografii, stratygrafii i budowy geologicznej 
czwartorzędu wschodniej części Kotliny Płockiej oraz przyległych do niej wyso­
czyzn zawarte jest w pracy Skompskiego (1969). Zdaniem autora cala Ko­
tlina Płocka, aż po okolice Gostynina i Gąbina leży' w zasięgu fazy poznańskiej 
(stadiału kujawsko-dobrzyńskiego) zlodowacenia północnopolskiego, w obrębie 
której zaznaczyły się dwie pod fazy: gąbińska i płocka. Skompski (1969) wy­
dzielił i omówił sposób formowania się poziomów pradolinnych i teras rzecznych 
w Kotlinie Płockiej i skorelował je z podobnymi formami w pradolinie Noteci. 
Większość poglądów Skompskiego (1969) jest aktualna do dziś, jednak
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por. m.m. B o u 11 o n i in. 2001; Marks 2002);
na rozpatrywany obszar, a także

Głównym celem pracy było określenie genezy i odtworzenie rozwoju plejsto- 
ceńskiej rzeźby glacjalnej okolic Gostynina, ze szczególnym uwzględnieniem 
morfogenezy vistu Hańskiej. Istotnym zadaniem było także wykazanie wpływu 
budowy geologicznej i tektoniki (neotektoniki) oraz paleoreliefu podłoża na roz­
wój tej rzeźby. Przez podłoże rozumiano zarówno powierzchnię przedplejstoceń- 
ską, na którą wkraczał pierwszy lądolód, jak również śródplejstoceńskie po­
wierzchnie, na które transgredowały lądolody następne. Specjalne znaczenie dla 
niniejszej pracy miała analiza ukształtowania powierzchni i litologii bezpośred­
niego podłoża ostatniego lądolodu.

W ramach realizacji głównego celu pracy określono szereg szczegółowych za­
mierzeń badawczych, takich jak:

- rekonstrukcja podłoża podkenozoicznego, podczwartorzędowego oraz wy- 
branych powierzchni śródplejstoceńskich, a także rozpatrzenie wpływu ich mor- 
o ogu oraz dynamiki podłoża na wykształcenie rzeźby współczesnej;
, . '7Znac.Z!n'e graniCy maksymalneg° zasięgu ostatniego lądolodu (LGM = 
L/ist Glacial Maximum,

- ustalenie ilości transgresji vistuliańskich 
ustosunkowanie się do zagadnienia ich wieku;

teyhtei3 genetyczna fc.................

odpływu wód zastoiska warszawskiego na 
zachód prze "Solin? warszawzrkołerlińsk,, W i ś n , o w s k , . A n d, z e - 

e wsk i (1994) prowadzili badania geomorfologiczne między mnynr. w doh- 
nach Ochni oraz Przysowy-Sludwi, rozcinających Równinę Kutnowską. Autorzy 
“ Jokunin,owali pmgl.ejah.y charakter tych dolin w okresie fazy leszczyńskiej 

“X”z B a r a n i e c k ą i M o j s k i e g o (1900) oraz M a - 
kowską i Skompskiego (1962) próba usystematyzowania badan nad 
czwartorzędem Mazowsza i wschodnich Kujaw znalazła szerszy wyraz w zbio­
rowej pracy z 1978 roku (Baraniecka i in.). W odniesieniu do okolic Gosty­
nina w opracowaniu tym zawarte są w zasadzie poglądy Skompskiego 
(1969). Uzupełnieniem jest próba korelacji teras nadzalewowych Wisły Kotliny 
Płockiej z terasami występującymi na wschód od Płocka tj. w górę rzeki, po rejon 
Góry Kalwarii.

Istotnym zagadnieniem w rozważaniach nad rozwojem rzeźby okolic Gosty­
nina jest sprawa maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu. Kwestia ta, na tle li­
teratury tematu, zostanie rozpatrzona w dalszej części pracy.
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METODY BADAŃ

- określenie warunków i < '
• dów i form ostatniego zlodowacenia

Zastosowane metody badawcze obejmowały: analizę materiałów archiwal­
nych, prace terenowe, laboratoryjne i kameralne.

Wstępnym etapem prac było zebranie możliwie kompletnego zestawu archi­
walnych profili wierceń (lys. 2) oraz dokumentacji i opracowań geologicznych, 
dostępnych w archiwach państwowych oraz w prywatnych firmach geologicz­
nych do końca 2001 roku. Zebrany materiał dotyczył także terenów bezpośrednio 
przylegających do obszaru badań i obejmował: 274 profile wierceń (w tym 147 
sięgających podłoża czwartorzędu), 35 dokumentacji geologiczno-inżynierskich, 
surowcowych, geofizycznych i hydrogeologicznych. Na podstawie danych archi­
walnych z wierceń i dokumentacji dokonano, istotnej dla rozważań tej pracy, re­
konstrukcji paleopowierzchni (podkenozoicznej, podczwartorzędowej, śródplej- 
stoceńskich) oraz przeprowadzono próbę ustaleń litostraty graficznych w nawią­
zaniu do przebiegu przewodnich poziomów plejstoceńskich. Dla uściślenia po­
równań i korelacji litostratygraficznych niezbędnym było skompletownie pełnego 

• zestawu archiwalnych dokumentacji badań litologiczno-petrograficznych, wyko- 
! nanych dla potrzeb realizacji szczegółowych map geologicznych na arkuszach: 
! Lubień Kujawski, Kutno, Żychlin i Gostynin. Archiwalne materiały geologiczne 

uzyskano przede wszystkim w Centralnym Archiwum Geologicznym Państwo-
> w Warszawie, Przedsiębiorstwie Geologicznym 

I w Łodzi, w byłych Wojewódzkich Archiwach Geologicznych w Płocku i Wło- 
j w Kłodawie, w Biurze Studiów i Projektów

Najpełniejszych danych, stanowiących podstawę do rozważań zawartych 
w niniejszej pracy dostarczyły bezpośrednie badania terenowe przeprowadzone 
w latach 1996-2001. Zmierzały one do poznania cech litologicznych i struktu- 
ralno-teksturalnych osadów, określenia charakteru i warunków środowiska ich 
sedymentacji, klasyfikacji genetycznej osadów i form oraz ustalenia relacji 
wiekowej między poszczególnymi osadami. Badania terenowe w pierwszej ko-

: wego Instytutu Geologicznego
I W 1—»» J IJ vz» » • » | w . . •

! cławku, w Kopalni Soli Kamiennej
i Gospodarki Wodnej Rolnictwa „Bipromel” w Warszawie, w Archiwum Instytutu 
I Nawożenia, Melioracji i Użytków Zielonych w Falentach, Zakładzie Usług Geo- 
[ logicznych „Geotechnika” w Łodzi oraz od wykonawców indywidualnych.

odtworzenie mechanizmów kształtowania się osa- 
rzeźby i litologii bezpośredniego podłoża; ląZan'11 d° d>'namikl Melodii oraz 

lod^?XZi“Xia P“™del“”ia >» Mo-
Kolejność poruszanych w pracy zagadnień i prezentacji poszczególnych 

stanow.sk podporządkowano kryterium chronologicznemu, a w odniesieniu 
do okresu ostatniego zlodowacenia także kryterium morfbstratygraficznemu.

stanow.sk
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lejności polegały na szczegółowym skartowaniu geomorfologicznym i geologicz­
nym obszaru na podkładzie map topograficznych w skali 1:25 000 i 1:10 000, 
a następnie na wnikliwych studiach geologicznych i litofacjalnych w wytypowa­
nych obszarach i kluczowych stanowiskach badawczych (rys. 2). Rozpoznaniu 
przypowierzchniowej budowy geologicznej posłużyło 1105 punktów dokumen­
tacyjnych o głębokości 2-12 m, na które złożyło się: 967 sondowań ręcznych, 74 
sondowania mechaniczne, 2 sondowania SPT z użyciem próbnika do pobierania 
rdzeni o nienaruszonej strukturze, 17 wkopów oraz 45 odsłonięć. W badaniach li­
tofacjalnych główne znaczenie miała analiza cech strukturalnych osadów (struk­
tur sedymentacyjnych i postsedymentacyjnych), jako dostarczająca najpełniej­
szych i najbardziej wiarygodnych informacji odnośnie procesów sedymentacyj­
nych i rzeźbotwórczych (por. Brodzikowski 1992a). Analizy facjalno- 
-strukturalne obejmowały:

- badania struktur sedymentacyjnych w osadach wodnolodowcowych i rzecz­
nych. określenie litofacji, wyznaczenie kierunków paleoprądów na podstawie po­
miarów przekątnych struktur depozycyjnych, riplemarków prądowych, struktur 
erozyjnych, izadziej imbrykacji i orientacji dłuższych osi otoczaków (pomiary 
wykonano zgodnie z indykacjami Zielińskiego 1992a);

- badania struktur glacidynamicznych w glinach lodowcowych oraz na kon­
takcie glin z ich podłożem, przy czym szczególną uwagę zwrócono na charakter 
spągowej powierzchni gliny lodowcowej w celu rozpoznania struktur wskaźniko­
wych ruchu lodowcowego zgodnie ze wskazaniami Ehlersa iStephana 
(1979);

- badanie struktur deformacyjnych, ich charakteru, ułożenia przestrzennego 
i orientacji w stosunku do form;

- badanie peryglacjalnych struktur kontrakcji termicznej, określenie typu 
struktury i charakteru jej wypełnienia (por. Goździk 1978).

Cechy teksturalne osadów określono głównie na podstawie badań makrosko­
powych (uziamienie, segregacja materiału, charakter powierzchni ziaren i ich ob­
toczenie, stopień plastyczności dla osadów spoistych, intensywność reakcji 
z kwasem solnym). Ponadto terenowe badania teksturalne obejmowały pomiaiy 
orientacji dłuższej osi klastów w glinie morenowej (till fabric). Mierzono azymut 
i nachylenie osi co najmniej 50 klastów o długości 2-5 cm przy stosunku osi a:b 
większym od 2. Kryteria selekcji zastosowano zgodnie z metodyką Do wde- 
s w e 11 a i S h a r p a (1986). Pomiarów dokonano w 10 punktach badawczych 
w ścianach odsłonięć oraz we wkopach na głębokości poniżej 1,7 m, gdzie par­
tiami usuwano warstwy gliny tzw. metodą zdejmowania nadkładu. W dwóch 
przypadkach, lokalne warunki ograniczyły liczebność wymaganych 50 pomia­
rów. Ze względu na przemarzanie gruntu i związanej z nim możliwości zaburze­
nia pierwotnej orientacji klastów sięgającej do 1,5-2,0 m p.p.t. (por. Mani­
kowska 1982; Ehlers,Stephan 1983), nie uwzględniono wyników po­
miarów do tej głębokości, jeżeli frekwencja stromo (>30°) nachylonych klastów 
była wysoka.
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W ramach prac laboratoryjnych wykonano:
- badania litologiczno-petrograficzne dla 40 próbek osadów pobranych z od­

słonięć w Baruchowie i Lisicy, obejmujące zestaw analiz w ujęciu standardo­
wym, przewidzianym dla Szczegółowej mapy geologicznej Polski w skali 
1:50 000 (M a r k s , B e r 1999), a zgodnie z metodyką opisaną przez Rzechow- 
skiego (1971). Zakres prac został tak dobrany, aby mógł stanowić integralną 
część badań archiwalnych. Badania wykonała Barbara Gronkowska-Krystek 
w laboratorium „Petrogeo” w Warszawie;

- badania cech morfoskopowych ziaren kwarcu dla frakcji 0,6-0,8 i 0,8-1,0 
mm metodą Cailleux w modyfikacji Goździka (1980) i Klatkowej 
(1982). Badania te przeprowadzono kontrolnie, dla osadów z wypełnień struktur 
kontrakcji termicznej i potraktowano je jako uzupełniające, wybiegające poza te­
mat pracy, stąd ich wyniki zamieszczono jedynie w szczególnych przypadkach, 
w celu uzasadnienia klasyfikacji genetycznej osadu czy formy. Analizy wykonała 
Lucyna Wachecka-Kotkow'ska w Laboratorium Katedry Badań Czwartorzędu 
Uniwersytetu Łódzkiego;

- oznaczenia wskaźników wieku metodą termoluminescencji (TL) dla osadów' 
ilaslo-mułkowych i piaszczystych z odsłonięć w Osinach (3 oznaczenia) i Baru­
chowie (6 oznaczeń), wykonane przez Jarosława Kusiaka w Laboratorium Ter­
moluminescencyjnym Zakładu Geografii Fizycznej i Paleogeografii UMCS 
w Lublinie;

- badania paleobotaniczne, które obejmowały pełne analizy palinologiczne dla 
15 próbek osadów jeziornych pobranych z górnej części rdzenia wiercenia 
w Łaniętach, powyżej udokumentowanych osadów eemskich (Roman 1999b), 
a także 4 ekspertyzowe oznaczenia palinologiczne dla próbek z odsłonięcia 
w Osinach. Analizy i oznaczenia przeprowadziła Zofia Balwierz w Laboratorium 
Zakładu Geomorfologii Uniwersytetu Łódzkiego.

W ramach prac kameralnych uzyskane w trakcie badań terenowych dane, uzu­
pełnione materiałem archiwalnym i wynikami badań laboratoryjnych, zostały ze­
stawione i opracowane w postaci wynikowych map, pizekrojów geologicznych, 
szkiców paleogeomorfologicznych, szkiców' zasięgów' facji, zunifikowanych pro­
fili litofacjalnych, diagramów kierunkowych i rysunków odsłonięć.

Przy konstrukcji profili litofacjalnych (lys. 3) zastosowany został kod według 
Miallai Ru sta z modyfikacjami Zielińskiego (1995). Analizę da­
nych kierunkowych z pomiarów przekątnych struktur warstwowych przeprowa­
dzono zgodnie z metodą C u r r a y a (1956), podając dla każdego zestawu da­
nych wektor wypadkowy (azymut paleoprzepływu) V[°] oraz współczynnik 
zwartości rozkładu L[%]. Rozkład kierunków paleoprądów' przedstawiono przy 
pomocy rozetowych diagramów asymetrycznych (rys. 4). Dane z pomiarów' uło­
żenia dłuższych osi klastów w glinach lodowcowych zestawiono w postaci ro­
zetowych diagramów symetrycznych oraz diagramów' konturowych sporządzo­
nych przy zastosowaniu siatki równopowierzchnowej normalnej Schmidta (rys. 
4). Dla każdego zestawu danych określono wektor wypadkowy Vi podając jego 
azymut i nachylenie w stopniach oraz wartości wektorów: S/ i S? (eigenvalues)
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piaszczysty o rozproszonym szkielecie ziar­
nowym. misywny, 3 - Dms. diamikton o 
rozproszonym szkielecie ziarnowym, war­
stwowany, 4 - Dd, diamikton zaburzony ze 
slnikiurami dcformacyjnymi, 5 - Fm (FSm). 
il/mulek (mulek piaszczysty), masywny, 6 - 
/■7i (FSh). ilinulek (mulek piaszczysty) lami­
nowany poziomo. 7 - Fv, il i mulek o rytmie 
warwowym. 8 - Fd (Sd). mulek (piasek) za­
burzony. 9 - SFn. piasek mulkowaty. piasek 
o przekątnej laminacji riplemirków wstępu­
jących (typu A i B), 10 - SFw. piasek mil- 
kowaty, piasek o laminacji falistej, II -Sr. 
piasek o przekątnej laminacji ripletnarkowej, 
12 - Sm (Gm), piasek (żwir) masywny, 13 - 
St (SGt). piasek (piasek żwirowaty) o rynno­
wym warstwowaniu przekątnym, 14 - Sp 
(Gp). piasek (żwir) o płaskim warstwowaniu 
przekątnym, 15 - Si, piasek o warstwowaniu 
nachylonym skrajnie wielkiej skali. 16 - SI. 
piasek o płaskim warstwowaniu niskokąto- 
wym. 17 - Sh (Gh). piasek (żwir) warstwo­
wany poziomo, 18- C, osady organoge- 
niczne
II - inne oznaczenia; 19 - normalne i odwró­
cone warstwowanie trakcjonale, 20 - il 
zbrekcjonowany, 21 - toczeńcc ilaste, 22 - 
zadziory gliniaste, 23 - rozległa powierzchnia 
erozyjna. 24 - powierzchnia erozyjna, 25 - 
klasty ostrokrawędziste, 26 - wypełnienie 
kanału, 27 - subhoryzontalna powierzchnia 
ścięcia, 28 - uskoki normalne (a) i odwró­
cone (b). 29 - pogrąży-, 30 - fałdy spływowe.

31 y
32 y

mufti 
piaski 
Źw.ry

3I - kliny z pierwotnym wypełnieniem piaszczystym, 32 - pseudomorfozy po klinach lodowych, 33 - średni kierunek jjalcoprą- 
dów. 34 - pojedynczy pomiar kierunku paleoprądu, 35 - oznaczenia kompleksów litofacjalnych, 36 - miejsca pobrania próbek do 
badań termoluminescencyjnych i wynik datowania, 37 - miejsca pobrania próbek do badan morfoskopowych, 38 - miejsca pobra­
no próbek do badań litologiczno-petrograficznych. 39 - wykres współczynników petrograficznych: O - suma skandynawskich skal 
osadowych, K - suma skał krystalicznych i kwarcu skandynawskiego, W - suma skandynawskich skał węglanowych, A - suma 
skal północnych nieodpornych na wietrzenie, B - suma skal północnych odpornych na wietrzenie, O/K K/W A/B - współczynniki 
petrograficzne

OX K/W A.U

additiop.il
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II
N

o
V,= 17,2°/ 5,0°

IV
N

Rys. 4. Objaśnienia do diagramów strukturalnych

Kcy to struclural diagrams

- pole to ławr surfaoe. b - pole to

0.648, S3= 0,094
N = 50

a • 
b a 
c □

okrąg o promieniu 
równym 10% pomiarów /

I - symmetrical rosę diagram wid) 10" sectors: V| - mcan eector (azinudi/inclination). Sj, Si - eigenvalues aftcr Woodcock 
and N a y I o r (1983). N - number of ineasuromenis
II - contour diagram on the ground of tlie SchmidCs grid, projection in d)e lower Iwmisphere. isolines of densily arv presented with 
2% intervals
III - asymmetrical rosę diagram wid) 30" sectors: V - azinudi of mean \ector. L — coeflicient of concentration in %. N - numter of 
measuiements; d)e arrow shows mean palaeocurrent direction
IV - point diagram on d)e ground of d)e SchmidCs gnd, projection in dx? upper hcmisphere: 
norma! fauli surfacc. c - pole to rcwrse fauli surface

interwał między izolmiami 
gęstości co 2% tj 0-2-4-6-..%

V = 283°
L = 71% 
N = 98

A

A

okrąg o promieniu 
równym 20% pomiarów /

I - diagram rozetowy symetryczny z sektorami co 10": Vi - wektor wypadkowy (azynui/nachylcnie). S|. Si - wartości wektorów 
Si i wg Woodcocka.Naylora (1983). N - liczba pomiarów
II - diagram konturowy w- oparciu o siatkę równopowierzchniową Schmidta, projekcja na górną półkulę. interwały' między’ izoli- 
niami gęstości co 2%
III - diagram rozetowy asymetryczny z sektorami co 30" V - azymut wektora wypadkowego. L- współczynnik zwartości w [%1. 
N - liczba |X>miarów; strzałka oznacza kierunek wypadkowy
IV - diagram punktowy' w oparciu o siatkę równopowierzchniową Schmidta, projekcja na górną półkulę: a - bieguny warstw, b - 
bieguny płaszczyzn uskoków nonttalnych, c - bieguny płaszczyzn uskoków odwróconych
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wyliczone metodą W o o d c o c a i N a y 1 o r a (1983). Przy opracowaniu dia­
gramów kierunkowych i analizie danych strukturalnych wykorzystano program 
StercoNet Version 3.0 (S t e i n s u n d 1995).

W pracy przyjęto uproszczony schemat podziału stratygraficznego stoso­
wany dla Szczegółowej mapy geologicznej Polski (Baraniecka 1990; In­
strukcja... 1996), zaś dla piętra zlodowacenia wisty schemat zaproponowany 
przez Mojskiego (1999). Reperowymi dla stratygrafii górnego plejstocenu 
były stanowiska osadów interglacjału eemskiego w Kaliskiej (D o m o s ł a w - 
ska-Baraniecka 1965; Janczyk-Kopikowa 1965) i Łaniętach 
(B a 1 w i e r z , R o m a n 2002).



OGÓLNA CHARAKTERYSTYKA 
RZEŹBY OKOLIC GOSTYNINA

Dla omawianego obszaru charaktery styczny jest pasowy rytm zmienności 
rzeźby. Poczynając od południa, gdzie występuje płaska, zdenudowana wysoczy­
zna polodowcowa rzeźba stopniowo ożywia się przechodząc w obszary wyso­
czyzn falistej i pagórkowatej. Powierzchnia tych wysoczyzn nachyla się łagodnie 
ku północnemu-wschodowi i „nagle” opada ku położonej o 30-15 m niżej, rozle­
głej powierzchni pradoliny Wisły (rys. 5). Najwyżej położone punkty terenu, 
wzniesione do 140-141 m n.p.m., znajdują się w okolicy Szewa i Babiej Góry, 
oraz w południowej części obszaru w obrębie starszej wysoczyzny polodow'co- 
wej, gdzie osiągają wysokość 136,5 m n.p.m. w Łaniętach oraz 135,1 m n.p.m. 
w Sierakowie. Najniżej, na 73,3 m n.p.m., położone jest lustro wody Jeziora Lu- 
cieńskiego. Deniwelacja bezwzględna powierzchni całego terenu wynosi zatem 
prawie 68 m, jednak lokalnie różnice wysokości nie są tak znaczne i osiągają 
najwyżej 30 m na krawędziach rynien jeziornych, a 25 m w strefie krawędzi pra­
doliny Wisły.

Rozpościerającą się w południowej części obszaru badań, wyrównaną po­
wierzchnię starszej wysoczyzny rozcina szereg sandrów' dolinnych (por. Bara­
niecka 1989, 1993), ku którym wysoczyzna opada łagodnymi stokami. Wyso­
czyzna położona jest na 130-120 m n.p.m., a nachylone ku południowa po­
wierzchnie sandrów znajdują się o około 10-15 m niżej. N aj rozleglej szy - sandr 
Skrwy (rys. 5, 6) zajmuje centralne położenie w omawianej strefie, na zachodzie 
wąskim pasem rozciąga się sandr doliny Lubieńki, na wschodzie zaś sandr Oset- 
nicy. Sandry dzielą wysoczyznę na dwa wyniesione obszary: garb Suchodębia 
i garb Sierakowa (rys. 5). W rejonie Sierakowa znajduje się kilka izolowanych 
pagórków moren martwego lodu o łagodnych stokach i wypłaszczonych po­
wierzchniach szczytowych. Ich wysokość nie przekracza 8 m. Pagórki morenowe 
ożywiają monotonną powierzchnię gliniastej wysoczyzny również poprzez swój 
odmienny, piaszczysto-żwirowy charakter litologiczny, a zwłaszcza liczne na­
gromadzenia głazów. Są one częścią luku moren kutnowskich związanych z rece­
sją lądolodu warty.

Środkowy pas opisywanego terenu zajmuje młoda wysoczyzna polodowcowa 
wyniesiona przeciętnie 125-115 m n.p.m. w części zachodniej i obniżająca się ku 
wschodowi do 110-105 m n.p.m. w okolicach Gostynina. Jest to urozmaicony 
wielką ilością drobnych wytopisk obszar o falistej, rzadziej pagórkowatej po­
wierzchni, zbudowany przede wszystkim z glin lodowcowych. Lokalne deniwe-
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lacje dochodzą tu do 10

jest słabo wyrażona w morfologii. Dominującym elementem w mo.fologn po­
wierzchni młodszej wysoczyzny polodowcowej jest wyniesiona do 130; 140 m 
n.p.m., południkowe biegnąca strefa pagórków o kilkumetrowej wysokości, roz­
ciągająca się między' Szewem a Piotrowem (rys. 5). Charakterystyczne jest silne 
rozczłonkowanie rzeźby oraz obecność rozległych wytopisk o zabagnionym dnie. 
Strefa ta ma przedłużenie ku zachodowi przez Klóbkę po okolice Chodcza, 
a specyfika jej rzeźby sprawiła, że wydzielano tutaj odrębną jednostkę geomor­
fologiczną tzw. Pagórki Chodeckie (Bartkowski i in. 1968). W niniejszej 
pracy, dla form leżących między' Szewem a Piotrowem autorka wprowadziła na­
zwę pagórki szewskie, co ma przede wszystkim uzasadnienie przy rozpatrywaniu 
specyfiki budowy wewnętrznej tych form, a nieco mniejsze przy analizie wyłącz­
nie ich morfologii.

Świeżość rzeźby wysoczyzny polodowcowej podkreślona jest obecnością ry­
nien subglacjalnych o przebiegu SW-NE. Ten kierunek jest charakterystyczny 
dla wysoczyzny i różny od kierunku rynien w Kotlinie Płockiej. Największą jest 
lynna gostynińska, której towarzyszy ciąg ozowy o długości 8 km. Jednolity wał 
ozu występuje pomiędzy Lipą a Bartoszewem i osiąga w swej kulminacji wyso­
kość 30-32 m względem dna rynny. Oz gostyniński jest pomnikiem przyrody 
nieożywionej.

U wylotu rynny gostynińskiej rozpościera się sandr Skrwy przechodzący ku 
południowi w zewnętrzny sandr dolinny towarzyszący Głogowiance (już poza 
obszarem badań). Północna część sandru jest silnie porozcinana, urozmaicona 
licznymi pagórkami i wytopiskami. Podobną rzeźbę ma także północny fragment 
sandru zewnętrznego biorącego początek od rynny łubieńskiej (lys. 6). W obrębie 
wysoczyzny występuje szereg sandrów wewnętrznych (por. Baraniecka 
1989, 1993), stanowiących rozległe równiny na południe od Ruszkówka i Gosty­
nina (lys. 5, 6). Wysoczyzna morenowa opada ku pradolinie Wisły łagodnieją­
cym ku wschodowi stokiem. Stok ten, czy jak przyjęto w literaturze zbocze 
(Urbaniak 1965; Kotarbiński, U rbaniak-Biernacka 1975) 
lub krawędź (M o j s k i 1960) pradoliny jest jednym z najwyraźniejszych ele­
mentów liniowych rzeźby w rejonie Gostynina. Wysokość krawędzi w okolicy 
Kurowa wynosi 30 m, a na zachód od rynny gostynińskiej, w Ratajach już tylko 

m. ajs a lej w morfologii zaznacza się stok występujący po wschodniej 
strome rynny. Mała wyrazistość krawędzi w okolicy Gostynina spowodowana 
jest występowaniem tu tzw. IV tarasu Wisły (L e n c e w i c z 1927) nazwanego 
później poziomem ciechomickim i uznanego za niższy stopień wysoczyzny

Skompski 1969; Kotarbiński^
i e r n a c k a 1975). Poziom ten leży na wysokości 96-90 m n p m 

ZE! " Gostynin BiS
’ a dalej, juz poza granicą terenu, sięga aż po Ciechomice.
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le^hniaiks widi^the zonę offossJ8 i’*’ p,ateau.: 3 “ relicts of ice corred ridges; 4 " highcst oulwash ,evcl (Di 5 - higher outwash level (II) and intemal outwash plains; 6 - lowest outwash levelI (III), at fluwioghcialw^tere 93^8 m asl; ^T^Wgh^Tpradolfna

Taces 2-3 m above nver level; 23 - valley floors; 24 - slopes; 25 - long slopes; 26 - erosional va!leys; 27 - alluvial fans; 28 - smali depresions of various origin; 29 - organogcnic plains; 30 - spnngs; 31 - outline
recnons of meltwaters; 34 - major excavations: P - sand-pits, 6 - gravel-pits, G - clay-pits; 35 - Last Glacial Maximum

wysoczyzna polodowcowa płaska, zdenudowana; 2 - wysoczyzna polodowcowa falista; 3 - relikty po wałach lodowo-morenowych; 4 - poziom sandrowy najwyższy (1); 5 - poziom sandrowy wyższy (11) i n^at™i'V5.^eiV?ę^zne’ poziom sandrowy najniższy (III), 

kierunki odpływu Wód roztopowych; 34 - większe wyrobiska: P - piaskownie, Ż - żwirownie,^G - glinianki; 358- granica maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu
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Na zachód od Bud Kozickich krawędź wysoczyzny ma charakter denudacyjny 
i poiozcinana jest szeiegiem suchych dolin. Szczególnie niespokojną rzeźbą odzna­
cza się strefa przykrawędziowa w okolicy Kurowa i Baruchowa, gdzie w zboczu 
wyróżnić można ostrogi denudacyjne rozdzielone płaskodennymi dolinami z licz­
nymi, zawieszonymi nieckami denudacyjnymi (por. Urbaniak 1965). U wy­
lotu większych dolin wachlarzowato rozpościerają się stożki napływowe, najle­
piej wykształcone w okolicy wsi Górki Dolne, Zawada Nowa i Kretki (rys. 5, 6). 
W krawędzi wysoczyzny występują liczne wysięki, a w okolicy Wrzącej wy­
pływy wód podziemnych koncentrują się w źródła o niewielkiej wydajności.

Pradolinę Wisły zajmują poziomy rzeczno-lodowcowe określane przez wielu 
badaczy, wraz z poziomem ciechomickim, jako niższy poziom zasypania lodow­
cowego (D o m o s ł a w s k a - B a r a n i e c k a , M o j s k i 1960; S k o m p - 
s k i 1970). Powierzchnie poziomów' pradolinnych występują na wysokości 86- 
77 m n.p.m. i nachylają się ku północnemu-zachodowi. Tamże znajduje się roz­
legle obniżenie rakutowskie będące śladem reliktowego jeziora (rys. 5, 6). Gra­
nice morfologiczne pomiędzy poszczególnymi poziomami są niewyraźne. 
Rzeźbę poziomów pradolinnych ożywiają biegnące współkształtnie do krawę­
dzi wysoczyzny rynny polodowcowe z jeziorami: Lucieńskim, Białym, Przy­
tomnym, Główki, Trzebowskim, Gościąż i Popówek. Głębokość niektórych je­
zior jest znaczna, na przykład Lucieńskiego - 34,5 m, Białego - 31,5 m, Przy­
tomnego - 23,0 m (wg Janczyk 1987) i typowa dla ich rynnowej genezy. 
Dna rynien to z reguły równiny torfowe noszące ślady wydobywania tego su­
rowca, położone o kilka metrów niżej w stosunku do piaszczystych poziomów 
pradolinnych. Charakterystyczne dla Kotliny Płockiej jest bogactwo fonu eolicz- 
nych, wśród których dominującym elementem są pięknie wykształcone wydmy 
paraboliczne w okolicy Helenowa, Smołami i Zuzinowa, których wysokość do­
chodzi nawet do 20 m.

Istotnym elementem rzeźby w północno-wschodniej części badanego obszaru 
są doliny rzeczne Skrwy i Osetnicy. Rzeki te wykształciły terasę nadzalewową 
dopiero poniżej miejsc, gdzie opuszczają rynny polodowcowe. Skrwa ma swój 
obszar źródłowy w rejonie Łaniąt. Rzeka początkowo wykorzystuje równoleżni­
kowa biegnącą dolinę odpływów sandrowych by skierować się ku północy rynną 
gostynińską. Powyżej ujścia Osetnicy, Skrwa rozcina poziomy pradolinne kieru­
jąc się bezpośrednio na północ ku Wiśle. Odmienny plan odpływu ma obszar pra- 
doliny Wisły'. Istnieje tu szereg cieków, które wykorzystują obniżenia rynnowe 
o przebiegu NW-SE i kierują swe wody ku wschodowi do doliny Skrwy, bądź na 
zachód do obniżenia rakutowskiego. Południowo-zachodnia część terenu badań 
odwadniana jest ku południowi przez Lublniankę, rzeczkę uchodzącą do Ochni.



BUDOWA GEOLOGICZNA I TEKTONIKA 
PODŁOŻA PODKENOZOICZNEGO

UKSZTAŁTOWANIE, BUDOWA GEOLOGICZNA I TEKTONIKA 
PODŁOŻA ORAZ ICH WPŁYW NA ROZWÓJ POKRYWY 

OSADOWEJ W KENOZOIKU

W rejonie Gostynina prowadzone były liczne prace wiertnicze, geofizyczne 
i poszukiwawczo-surowcowe, dotyczące głównie wysadów soli kamiennych, 
złóż węgla brunatnego i surowców skalnych. Utwory podłoża kenozoiku są do­
brze poznane, a ich opis znajduje się w pracach syntetycznych i szczegółowych 
opracowaniach geologii, tektoniki i stratygrafii wału kujawskiego i niecki war­
szawskiej (Pożaryski 1952, 1964, 1974; Pietrenko 1961; Marek 
1968, 1969, 1971, 1983; Dadlez, Marek 1969, 1983; Marek, Zn o- 
sko 1972, 1983). Ponadto wiele cennych informacji odnośnie kształtowania 
i budowy ciał solnych zawartych jest w dokumentacjach surowcowych wykona­
nych przez Orską (1979) dla wysadu Lubień Kujawski oraz przez Dęb­
skiego (1963) i P a r e c k ą (1980) dla wysadu Łanięta. Współzależność wy­
kształcenia kenozoiku od podłoża mezozoicznego rozważał Skompski 
(1969), a w jego pracy znajduje się także szkic ukształtowania stropu podłoża me­
zozoicznego dla wschodniej części Kotliny Płockiej.

Położenie obszaru badań względem jednostek geologiczno-strukturalnych 
kompleksu cechsztyńsko-mezozoicznego jest bardzo interesujące (rys. 7). Przez 
południowo-zachodnią część analizowanego obszaru przebiega w kierunku 
NW-SE wal kujawsko-pomorski reprezentowany na tym odcinku przez elewację 
kutnowską, a dokładniej jej północno-wschodnie skrzydło. W rejonie Lubienia 
Kujawskiego i Łaniąt osady mezozoiczne wału przebijają dwa słupy soli cechsz- 
tyńskich, należące do większej struktury salinarnej, tj. do antykliny: Brześć Ku­
jawski - Lubień - Łanięta - Wojszyce, obramowującej kutnowski odcinek wału 
od wschodu. Pozostała część obszaru znajduje się w obrębie północno-wschod­
niego skłonu wału kujawskiego oraz obejmuje fragment niecki warszawskiej 
(płockiej) synklinorium brzeżnego (Marek 1971; Dadlez,Ma rek 1983). 
Równolegle do wału, już w obrębie niecki płockiej przebiega podrzędna struk­
tura, tzw. antyklina Gostynina związana z obecnością w jej jądrze poduszki solnej 
(rys. 7).
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key to the cross-sections I, II, III, IV, V
lithologic signatures: I - clays, 2 - silts, 3 - sandy silts, 4 - clayey silts (silts and clays), 5 - tills, 6 - lag contrcntratcs, 7 - gravcls, 8 - gravcls and sands, 9 - sands and gravels with bouldcrs, 10 - sands, 11 - sands with gravels, 12 - thinning sands and sands with gravels, 13 - sands with plant detritus, 14 - silty sands, 15 - humus sands, flood plain deposits, 16 - gyttja, peaty 
muds and pcats, 17 - embarkments, 18 - tcclonic contacts, 19 - faults, 20 - borings: a - along the scction, b - projcctcd, c - of the depht cxccssing the cxtcnt of scction, 21 - TL samplcs
genetic signatures: e - aeolian, d - deluvial, f- fluvial, f-g - fluvial and glaciofluvial, f-Ii - fluvial-lacustrine, b - glaciolimnic, fg - glaciofluvial, r - residua!, li - lacustrinc
signatures of same landforms (in circles); gc - frontal moraines, gm - dcad icc moraines, o - eskers, k - kames, s - alluvial fans, l - rivcr terraccs, w - dunes
slratigraphic signatures: PZ - Upper Permian, Zechstein; J, - Lowcr Jurassic; J, - Middle Jurassic; J, - Uppcr Jurassic; Cr, - Lowcr Crcatccous; Cr, - Upper Creatceous; Cr-Tr - Cretaceous-Tertiary; Tr - Tertiary: Pc - Palacoccne, E - Eocene, E-Ol - Eocenc-Oligocene, Ol - Oligocenc, M - Miocene, PI - Plioccne; Q - Quatemary. Pp - PrcgalciaL A - Podlasian Interglacial.
P - South Polish Glaciations: N -Nida (?), S - San (?); Ma - Mazovian Interglacial; Ś - Middle Polish Glaciations: O - Odra, W - Warta; E - Eemian Interglacial; V - North Polish Glaciation; H - Holocene

objaśnienia do przekrojów geologicznych I, II, III, IV, V 
oznaczenia litologiczne: 1 - iły, 2 - mułki, 3 - mułki pia 
16 - gytie, namuły torfiaste i torfy, 17 - nasypy, 18 - koi 
oznaczenia genetyczne: c - colicznc, d — dcluwialnc, f—
oznaczenia wybranych form rzeźby (w kółkach): gc - moreny czołowe, gm - moreny martwego lodu, o - ozy, k - kemy, s - stożki napływowe, t - terasy rzeczne, w - wydmy
oznaczenia stratygraficzne: PZ - perm gómy, ccchsztyn; J, - jura dolna; J, - jura środkowa; J, - jura górna; Cr, - kreda dolna; Cr, - kreda górna; Cr-Tr - krcda-trzcciorzęd; Tr - trzeciorzęd: Pc - palcoccn, E - coccn, E-Ol - coccn-oligoccn, Ol - oligoccn, M - mioccn, PI - plioccn; Q - czwartorzęd: Pp - prcglacjał, A - intcrglacjał podlaski (augustowski), P - zlodowacenia 
połudmowopolskic: N - nidy (?), S - sanu (?); Ma - intcrglacjał mazowiecki; Ś - zlodowacenia środkowopolskic: O - odry, W - warty; E - intcrglacjał ccmski; V - zlodowacenie północnopolskic; H - holoccn
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Kutnowski odcinek walu leży w centralnej strefie tektoniki salinarnej, która 

odegrała zasadniczą rolę w kształtowaniu jego budowy wewnętrznej (Marek, 
Raczy ń s k a 1974) Tektoniczne ruchy bloków podłoża podpermskiego były 
impulsem dla uruchomienia migracji soli, przy czym główny etap halokmezy 
przypadał na okres górnej kredy i początek trzeciorzędu. Wtedy, w alpejskiej 
epoce tektonicznej, ukształtowały się wspomniane główne elementy strukturalne 
kompleksu cechsztyńsko-mezozoicznego oraz powstał system uskoków o kierun- 
kach NW-SE (zgodnie z osiami głównych struktur) i nieco młodszy, poprzeczny 
o kierunku SW-NE.

Najstarszymi utworami odsłaniającymi się na powierzchni podkenozoicznej 
są permskie sole wysadów Lubień Kujawski (wysad ten znajduje się właściwie 
w Woli Olszowej około 5 km na południowy-wschód od Lubienia) i Łanięta 
(rys. 7). Najwyższy punkt zalegania zwierciadła solnego w wysadzie Lubień 
znajduje się na 156,2 m p.p.m. (na głębokości 282,0 m), a w Łaniętach na 
106,3 m p.p.m. (235,4 m). W otoczeniu wysadu Lubień, od strony południowo- 
-zachodniej występują piaskowce jury dolnej, a następnie iłowcejury środkowej 
wyniesione do 40 m n.p.m. Pozostałą część wału budują utwory węglanowe jury 
górnej (oksfordu, kimeiydu i portlandu). Na skłonie wału, na powierzchni podke­
nozoicznej pojawiają się utwory kredy dolnej (berias, hoteiyw, walanżyn, bar- 
rem-alb2) wykształcone głównie w facjach klastycznych, a następnie węglanowe 
osady kredy górnej (albs-cenoman, turon, koniak-santon) leżące już w obrębie 
niecki płockiej. Kreda, a pod nią jura zapadają ku północnemu-wschodowi pod 
kątem 14-17°. W skałach jurajskich bezpośrednio kontaktujących się z wysadami 
notuje się upady rzędu 60-80°, a niekiedy warstwy ustawione są pionowo. 
W podłożu mezozoicznym, przypuszczalnie, występują uskoki o przebiegu NW- 
SE na liniach: Czarne - Krzywię - Gostynin - Leśniowice i Zakrzewo - Solec 
oraz prostopadły do nich, wzdłuż linii Osiny - Gostynin (rys. 7, 8). Uskoki te wy­
interpretowano na podstawie danych z wierceń, dokumentacji geofizycznych, po­
twierdzając wcześniejsze sugestie wyrażone na mapach fotolineamentów i linio­
wych elementów strukturalnych (Doktór, Graniczny 1995; Doktór 
i in. 1995). Uskok Czarne — Krzywię — Gostynin jest prawdopodobnie przedłuże­
niem ku północnemu-zachodowi strefy dyslokacyjnej Żychlin - Łowicz (por 
Baraniecka 1979b, 1980, 1995). Uskok Osiny - Gostynin ma natomiast 
swe przedłużenie ku SW po okolice Głogowca, mniej więcej wzdłuż doliny Gło- 
gowianki. Tutaj w podłożu zbudowanym ze skal górnojurajskich wyznaczono 
uskok o przebiegu SW-NE (Szałamacha G. 1996).

Morfologia powierzchni mezozoiku ukształtowana została na przełomie kredy 
i trzeciorzędu, głównie w paleogenie. Jej charaktery styczny mi elementami są ele­
wacje towarzyszące słupom solnym Lubienia i Łaniąt, gdzie podłoże mezozo- 
iczne występuje nawet na wysokości około 40 m n.p.m. i obniża się konsekwent­
nie ze skłonem wału do około 30-10 m p.p.m. (rys. 8, 9, 10). Najniżej po­
wierzchnia mezozoiku zalega w centralnej części terenu badań, w pasie biegną­
cym zgodnie z kierunkiem wału kujawskiego. W strefach dyslokacji tektonicz-
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TRZECIORZĘDOWA POKRYWA OSADOWA

Utwory trzeciorzędowe okolic Gostynina były przedmiotem badań i publikacji 
m.in. C i u k a (1954, 1969, 1970), Ł y c z e w s k i e j (1959), Odrzywół- 
skiej-Bieńkowej (1972), a także opisywane były przez większość bada­
czy czwartorzędu, jako że stanowią dla niego podłoże (m.in. Lencewicz 
1927; Ł y c z e w s k a 1960; S k o mp s k i 1969; B a r a n i ec k a 1979a).

Początek trzeciorzędu to okres intensywnych ruchów tektonicznych końcowej 
części epoki alpejskiej. Niepokój tektoniczny miał miejsce przez cały paleogen 
i odzwierciedlał się jako potomne ruchy podłoża, których skutki ograniczały się 
do wąskich stref i niewielkich obszarów. Najintensywniejsze zjawiska tekto­
niczne zachodziły w rejonie wysadów solnych (rys. 8, 9, 10). W zachodniej czę­
ści wysadu w Łaniętach, na granicy skał jurajskich i struktury solnej, u schyłku 
kredy powstał rów tektoniczny pogłębiający się przez cały trzeciorzęd (rys. 8, 10). 
Wypełniające go osady paleogeńskie i neogeńskie uległy deformacjom, jednocze­
śnie mają tu największą miąższość (329 m, a wraz z iłowo-anhydiytową czapą wy­
sadu ponad 500 m) i najpełniejszy profil. Ponadto w osadach paleogeńskich kil­
kakrotnie pojawiają się brekcje tektoniczne ze skał jurajskiej osłony wysadu 
(R oman 1999b). Skały jurajskie stanowiące obrzeżenie wysadów ulegały wy­
noszeniu, powodując deformacje osadów mioceńskich (antykliny z ugięcia) oraz 
ich wyniesienie o około 40 m. Procesy przemieszczania mas solnych jak i kra­
sowienia czap wysadów prowadziły do powstania pustek, a następnie zapadania 
nadkładu. Również subrozja soli w górnej części pni solnych powodowała subsy- 
dencję w obszarach nadwysadowych. W ten sposób w trzeciorzędzie i w starszym 
czwartorzędzie tworzyły się niecki zapadliskowe nad wysadami solnymi (lys. 8, 9). 
W trzeciorzędzie ożywiały się strefy dyslokacyjne, co wyrażone jest nagłą zmianą 
miąższości głównie osadów paleogenu (rys. 8,9,10, 11).

Najstarszymi utworami trzeciorzędowymi są iły, gipsy i anhydryty czap wysa­
dów solnych, będące produktem ługowania soli i gromadzenia utworów rezy­
dualnych (rys. 10). Proces ten zachodził najintensywniej u schyłku kredy i w pa- 
leocenie, w miarę wypiętrzania wału kujawskiego i odsłaniania osiowych partii 
struktury wraz z przebijającymi się ku górze słupami soli. Podobny wiek (kre- 
da/trzeciorzęd) mają dolne warstwy rumoszy i brekcji tektonicznych. Paleocen 
reprezentowany jest przez iły i mułki węgliste, których wiek udokumentowano 
palinologicznie (Grabowska 1964). Z eocenu i oligocenu pochodzą piaski, 
i łowcę, iły węgliste i węgiel brunatny oraz piaski glaukonitowe. Osady te osiągają

nych następują skokowe zmiany wysokości zalegania stropu mezozoiku w grani­
cach 20-40 m, tak że w rejonie Gostynina jego powierzchnia występuje już na 
wysokości poziomu morza.
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znaczne miąższości w strefach niecek zapadliskowych nad czapami wysadów 
solnych oraz w rowie tektonicznym w Łaniętach (Baraniecka 1993; R o - 
man I999b). fam też stwierdza się największe miąższości węgli brunatnych 
(do 40 m). jednak ich pokłady są silnie zaburzone, a miąższości mogą być po­
zorne. Piaski ilaste, piaski z glaukonitem i brunatne ily oligoceńskie występują 
także poza strefą wysadów, a ich miąższość rośnie zgodnie z nachyleniem pół­
nocno-wschodniego skrzydła walu kujawskiego do około 30 m, po czym nastę­
puj® Jej nagła redukcja prawdopodobnie w związku z obecnością dyslokacji 
w podłożu mezozoicznym (rys. 8, 9, 10, 11).

Osady mioceńskie to głównie piaski, mułki, iły węgliste oraz węgiel brunatny. 
W Gostyninie udokumentowane zostało złoże węgla brunatnego (C i u k 1954) 
o maksymalnej miąższości pokładu 9,3 m. Podobnej grubości są pokłady węgla 
stwierdzone wśród osadów mioceńskich nad wysadami solnymi. Utwory mioceń­
skie tworzą dość ciągłą powłokę, z wyjątkiem strefy wysadów solnych, gdzie 
czwartorzęd leży wprost na jurze (rys. 9) lub czapie wysadu solnego (rys. 10). 
Tutaj zróżnicowanie miąższości miocenu wynosi od 0 do 120,8 m (Roman, 
1999b). Poza tą strefą przeciętna miąższość miocenu wynosi 40-55 m w central­
nej i południowo-wschodniej części terenu badań oraz 25-35 w części północno- 
-wschodniej.

Osady oznaczone na przekrojach (rys. 8, 9, 10, 11, 12, 13) i mapie podłoża 
czwartorzędu jako plioceńskie to iły pstre, a lokalnie mułki i piaski mułkowate. 
Są to utwory charakterystyczne dla górnych warstw poznańskich, których wiek 
określany jest ostatnio na górny miocen i dolny pliocen (Piwocki,Ziem- 
bińska-Tworzydło 1995). W niniejszej pracy ujęto je w jedno wydziele­
nie włączając do pliocenu. Wydaje się to słuszne dla stworzenia jednolitego obrazu 
budowy geologicznej badanego terenu w zestawieniu z opublikowanymi pracami 
z terenów przyległych m.in.: Mojskiego (1958b, 1970), Skompskiego 
(1968, 1969, 1970, 1971), B a r a n i e c k i e j (1991, 1993). Osady plioceńskie 
powszechnie występują w podłożu utworów czwartorzędowych. Miąższość 
i położenie stropu osadów plioceńskich w znacznym stopniu uzależnione są od 
procesów tektonicznych, glacitektonicznych i erozyjnych, które miały miejsce 
w czwartorzędzie. Miąższość iłów plioceńskich jest mniejsza na obszarze Kotliny 
Płockiej niż w rejonie wysoczyzn, co zauważone już było przez Lewiń­
skiego (1924) i Łyczewską (1959), a tłumaczone erozją Prawisły w po- 
plioceńskim cyklu erozyjnym. Ta redukcja miąższości pliocenu w kotlinie sięga 
ku południowi zatoką obejmującą Gostynin (lys. 13). Na większej części terenu 
tam, gdzie osady plioceńskie nie są zaburzone, ich strop występuje na wysokości 
75-85 m n.p.m., a zatem można przyjąć, że była to pierwotna wysokość po­
wierzchni przede z w'artorzędowej. Również podobne wartości podaje Bara­
niecka (1993).
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BUDOWA GEOLOGICZNA I UKSZTAŁTOWANIE POWIERZCHNI 

PODCZWARTORZĘDOWEJ

Podłoże czwartorzędu w rejonie Gostynina zostało rozpoznane na podstawie 
analizy 167 wierceń archiwalnych z obszaru badań oraz terenów przyległych (rys. 
14). W celu ustalenia tendencji w przebiegu głównych elementów rzeźby podłoża 
czwartorzędu wykorzystano również dane z archiwalnych dokumentacji geoelek­
trycznych, zestawionych w formie map głębokości zalegania podłoża nisko- 
oporowego (Marciniak 1983; Pilaciński,Rogala 1983).

W budowie powierzchni podczwartorzędowej biorą udział przede wszystkim 
osady trzeciorzędowe, a jedynie nad wysadami solnymi występują utwory iłowo- 
-anhydrytowej czapy wysadu solnego, jak to ma miejsce w Łaniętach lub górno- 
jurajskie wapienie - w przypadku północno-wschodniej części otoki mezozoicz- 
nej słupa solnego w Lubieniu Kujawskim (rys. 9). W najbliższym sąsiedztwie te­
renu badań podłoże mezozoiczne odsłania się na powierzchni podczwartorzędo­
wej w dnach głęboko wciętych form dolinnych, w rejonie Głogowca (wapienie 
gómojurajskie) oraz na południowy-zachód od Szczawina Borowego (gómokre- 
dowe wapienie margliste i margle). W obu tych przypadkach skały mezozoiczne 
pocięte są uskokami o przebiegu SW-NE (S z a ł a m a c h a B. 1996, 2001; 
S z a ł a m a c h a G. 1996, 2001). Podłoże czwartorzędu stanowią głównie iły 
pstre zaliczone do pliocenu. Miocen występuje bezpośrednio pod czwartorzędem 
jedynie w miejscach głębokich rozcięć erozyjnych w rejonie Krzywią, a także 
Głogowa i Helenowa, w dnie obniżenia w okolicy Sierakowa, oraz w nieckach 
zapadliskowych nad wysadami solnymi, a w Łaniętach również na obrzeżach 
niecki w związku z tektonicznym wyniesieniem miocenu (lys. 14).

Rzeźba powierzchni podczwartorzędowej jest bardzo urozmaicona, o deni­
welacjach sięgających ponad 100 m, a więc podobnych jak w obrębie współcze­
snej powierzchni, biorąc pod uwagę głębokości jezior. Wyróżnionym elementom 
rzeźby podłoża podczwartorzędowego, w celu ułatwienia dalszych rozważań, na­
dano nazwy (rys. 14). Szczegółowej analizie poddano formy wklęsłe powierzchni 
podczwartorzędowej (por. Baraniecka 1980). W nawiązaniu do charakteru 
wypełniających je osadów, określeniu pozycji tych form względem struktur tek­
tonicznych podłoża mezozoicznego, a także po rozpatrzeniu związków wzajem­
nego występowania obniżeń i wyniesień podłoża w odniesieniu do kopalnych 
i współczesnych form krawędziowych wyróżniono kilka typów genetycznych 
elementów morfologicznych w podłożu podczwartorzędowym:

A — niecki zapadliskowe nad wysadami solnymi (lys. 14) — powstałe 
w wyniku subsydencji stref nadwysadowych na skutek degradacji czap i górnych 
partii słupów solnych Lubienia i Łaniąt. W powierzchni podłoża czwartorzędu 
niecki osiągają głębokość blisko 60 m (rys. 8, 9, 10). Struktury te rozwijały się 
przede wszystkim w trzeciorzędzie oraz starszym czwartorzędzie stąd wypeł­
nione są głównie zaburzonymi osadami zlodowaceń południowopolskich. Niecki
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Lubienia i kaniąt, wyróżnione przez Baraniecką (1975b, 1980, 1995) zo­
stały dokładniej opisane od strony analizy icli wypełnień przez B a r a n i e c k ą 
(1991, 1993) w przypadku Lubienia i przez Roman (1999b) dla Laniąt. W tym 
ostatnim przypadku wykorzystano dane z dokumentacji surowcowej (Pa­
rę c k a 1980), których nie uwzględniła jeszcze Baraniecka (1995).

B - depresje głacitektoniczne Sierakowa i Solca (rys. 14) - w których pla­
styczne osady plioceńskie zostały wyciśnięte (glacidepresje) i wypiętrzone na ze­
wnątrz form w kierunku dystalnym (glacielewacje). Obie formy tworzą w rezulta­
cie struktury sprzężone określane przez Lewkowa jako glacitektonopary (za J a - 
roszewski m 1991) czy hill-hole pairs (A be r 1982). Wynoszenie osadów 
odbywało się po powierzchniach ścięć, jak w przypadku struktury glacitektonicz- 
nej Sierakowa - Glinie (rys. 13), albo w wyniku wyciśnięcia plastycznch iłów 
plioceńskicli (Solec, rys. 8). W okolicach Solca wyciśnięte osady pliocenu zostały 
ścięte przez nasunięcie młodszego lądolodu. Obniżenia o charakterze glacidepre- 
sji wypełnione są głównie osadami lodowcowymi i iłami (lys. 8, 13) (por. B a - 
r a n i e c k a 1980). Występujące w rejonie Sierakowa obniżenie w podłożu pod- 
czwartorzędowym Baraniecka (1979b, 1980) tłumaczyła tektoniką czwar­
torzędową rozwiniętą na linii uskoku o kierunku zgodnym ze strefą dyslokacyjną 
Żychlin - Łowicz. Należy dodać, że Baraniecka korzystała z mapy podłoża ke­
nozoiku Jaskowiak-Schoeneichowej iMarka (1974). W opinii 
autorki niniejszej pracy uskok ten występuje dalej na północ - w Gostyninie, 
a leży w prostej linii na przedłużeniu strefy fleksurowych osunięć na skłonie walu 
kujawskiego (Baraniecka 1979b - rys. 3; B a r a n i e c k a 1980 - rys. 1). 
Do takiego wniosku doprowadziła autorkę analiza nowych danych z wierceń 
i materiałów geofizycznych będąca podstawą do określenia charakteru wypeł­
nienia obniżenia w rejonie Sierakowa.

Rozprzestrzenienie elewacji o charakterze glacitektonicznym należało rozpa­
trzeć na większym obszarze niż wyznaczony granicami terenu badań. W podłożu 
osadów czwartorzędowych wyniesienia te układają się w swego rodzaju luk wy­
znaczony miejscowościami: Glinice - Trębki - Suserz - Szczawin Borowy - To- 
pólno - Konstantynów - Sanniki, nawiązujący swym kształtem do przebiegu 
krawędzi lądolodu Geneza zaburzeń osadów w obrębie wymienionych wynie­
sień podłoża tłumaczona była od dawna spiętrzającą działalnością lądolodu 
(Skompski 1969) i odnoszona była do okresu zlodowaceń poludniowopol- 
skich (S k o m p s k i 1969; B ry k c zy ń s k i 1982a)

C - formy dolinne - dolina krzywrecka i gostymnska (rys. 14) - powstałe 
w wyniku erozji wód rzecznych i subglacjnych. Dolina krzywiecka stanowi naj- 
wyraźnieiszy element liniowy w podłożu podczwartorzędowym. Jej dno sięga 

y .J . morza, a formę wypełniają osady rzeczne (lys. 8) udokumento- 
wanTtforceniem kartograficznym w Krzywiu (Roman 1999b). Lokalizacja 

r L ieckięj jest ściśle powiązana z występowaniem stref uskokowych 
oliny rzy 0J-cznyITlj a forma ta ma również odzwierciedlenie we współcze-

w podłożu i p0Cjstawie danych z wierceń można stwierdzić, iż przemieszcze-
snej rzez ie. ‘ mezozoicznego w strefie dyslokacji Czarne - Krzywię - Go­
nia blokow pO(JI
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CZWARTORZĘDOWA POKRYWA OSADOWA

Uwagi o przyjętej stratygrafii czwartorzędu i stosowanej terminologii

W pracy zastosowano uproszczony schemat podziału stratygraficznego czwar­
torzędu, sprowadzając wydzielenia do pododdziału, a najwyżej piętra, zgodnie 
z nazewnictwem używanym przy wykonywaniu szczegółowych map geologicz­
nych (Baraniecka 1990; Instrukcja... 1996). Dla piętra zlodowacenia

stynin były znaczne, lecz wygasły w dolnym trzeciorzędzie. W czwartorzędzie 
ożywienie tektoniczne fazy kujawskiej (Baraniecka 1981) wyrażone było 
głównie wstrząsami i przesunięciami poziomymi na linii dawnych dyslokacji. 
Wpłynęło to na rozluźnienie pokrywy trzeciorzędowej, co sprzyjało lokalizacji 
doliny. Baraniecka (1979b - lys. 3, 1980) wspomina o istnieniu w rejonie 
Krzywią rowu tektonicznego pogłębiającego się w czwartorzędzie. Trudno jest 
przyjąć taką interpretację, zwłaszcza że nie ma to wyrazu w rzeźbie powierzchni 
podkenozoicznej czy w zmianie miąższości osadów' trzeciorzędowych (rys. 8).

Dolina gostynińska (tys. 14) przebiega prostopadle do krzywieckiej, nawią­
zując do drugiego głównego kierunku tektonicznego w podłożu podkenozoicz- 
nym zgodnego z linią uskoku Osiny' - Gostynin (lys. 7). Obniżenie doliny gosty- 
nińskiej wypełnione jest przede wszystkim osadami w'odnolodowcowymi i rzecz­
nymi (rys. 11), a we współczesnej rzeźbie ma wyraz w przebiegu rynny gostyniń- 
skiej i południkowego odcinka doliny Skrwy.

D - wyniesienie Suchodębia związane z dźwiganiem antykliny solnej Lubień 
- Łanięta kontynującym się również w czwartorzędzie. Rejon wyniesienia Su­
chodębia omijany' był przez czwartorzędową sieć rzeczną, a i w obecnej morfolo­
gii jest to obszar wyniesionej do 136,5 m n.p.m. wysoczyzny (garb Suchodębia), 
stanowiący lokalny dział w'odny pomiędzy ciekami kierującymi się na południe 
do Bzury a podążającymi ku północy bezpośrednio do Wisły. Ruchy wznoszące 
w' obrębie antykiin solnych zaznaczały się zwłaszcza w okresach postglacjalnych 
(Dom osła w ska-Bara niecka 1959; Jewtuchowicz 1970a; 
Klatkowa 1972; Baraniecka 1975b; Niewiarowski 1983; 
Kurzawa 1999; Markiewicz, Piotrowski A. 1999), co wynikało 
nie tylko z ewolucji struktur solnych, lecz także z ruchów kompensacyjnych po 
odciążeniu spowodowanym zanikiem lądolodu (Baraniecka 1975a, b, 
1980, 1993). W świetle założeń Liszkowskiego (1975, 1982, 1993) oraz 
badań Baranieckiej (1975a, b, 1980, 1981) można uważać, że największa 
intensywność ruchów' skorupy ziemskiej, w tym aktywizacja struktur solnych, 
miała miejsce u schyłku zlodowaceń południowopolskich i na początku intergla- 
cjału wielkiego. Nasilenie postglaciizostatycznych ruchów kompensacyjnych 
przypada zdaniem Liszkowskiego (1975) na okres kilku tysięcy lat od 
zaniku lądolodu.
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wisły przyjęto schemat zaproponowany przez Mojskiego (1999). Takie uję­
cie wydaje się wystarczające w kontekście tematu pracy i słuszne ze względu na 
niedostatek udokumentowanych stanowisk interglacjalnych w tej części Polski. 
Reperowym dla stratygrafii górnego plejstocenu jest tutaj stanowisko osadów in- 
terglacjalu eemskiego w Kaliskiej (Domosławska-Baraniecka 1965; 
Janczyk-Kopikowa 1965). ważne głównie ze względu na fakt jego wy­
stępowania w strefie marginalnej maksymalnego zasięgu lądolodu zlodowacenia 
wisły i przykrycie gliną lodowcową. Bezpośrednio pod gliną występuje cienka 
warstwa osadów glacifluwialnych, pod nią iły zastoiskowe, a niżej eemskie osady 
jeziorne (głównie gylie). Wiek osadów zastoiskowych określono metodą termolu­
minescencyjną na 114,6 ± 6 ka oraz 123 ± 18 i 122 ±18 ka (Prószyńska- 
B ord as i in. 1991; B a r a n i e c k a 1993) (tab. 1). W Łaniętach, tuż na 
przedpolu maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu, udokumentowano osady 
jeziorne z interglacjału eemskiego i wczesnego vistulianu (Roman 1999b; 
B a 1 w i e r z . R o m a n 2002).

W celu uszczegółowienia ustaleń litostratygraficznych wykorzystano badania 
litologiczno-petrograficzne wykonane dla osadów z odsłonięć w Lisicy i Baru­
chowie oraz badania archiwalne dla arkuszy: Lubień Kujawski, Gostynin, Kutno, 
Żychlin Szczegółowej mapy geologicznej Polski w skali 1:50 000. Nawiązano 
także do ustaleń stratygraficznych zawartych w objaśnieniach do tych map (Ba­
raniecka 1993; Roman 1999b; S z a ł a m a c h a B. 2001; S z a ł a m a - 
c h a G. 2001). Dla korelacji poszczególnych poziomów lodowcowych okazały 
się szczególnie pomocne wyniki badań litologiczno-petrograficznych (współ­
czynniki petrograficzne O/K, K/W, A/B). Nie stosowano metody litopetrograficz- 
nej do bezpośredniego określania wieku poszczególnych poziomów moreno­
wych. Również uzyskane wyniki oznaczeń wieku bezwzględnego metodą ter­
moluminescencyjną posłużyły jedynie porównaniom i korelacji poszczególnych 
poziomów litofacjalnych.

Określeniu przynależności stratygraficznej osadów' ze schyłku ostatniego gla- 
cjału i holoceńskich posłużyły oznaczenia wieku bezwzglądnego metodą radio­
węglową osadów organicznych ze Starego Zaborowa, Wrzącej i Nagodowa 
(Roman 1999b).

W pracy użyto terminu „preglacjał” stosując go dla określenia osadów czwar­
torzędowych, których cechy litopetrograficzne wskazują, iż pochodzą one z okre­
su poprzedzającego wkroczenie pierwszego na badanym terenie lądolodu (naj­
starszego z lądolodów zlodowaceń południowopolskich). W przypadku anali­
zowanego obszaru termin ten obejmowałby okres odpowiadający protoplejstoce- 
nowi i plejstocenowi dolnemu w ujęciu Baranieckiej (1990).

Nazwa vistulian zaproponowana przez Różyckiego (1961), a powszech­
nie przyjęta wśród geomorfologów' ośrodka łódzkiego, pojawia się i w niniejszej 
pracy w rozumieniu piętra zlodowacenia wisły.

Za postglacjalny uznano ten okres W' historii rozwoju południowej części Ko­
tliny Płockiej, w którym dominującą rolę morfotwórczą zaczęły odgrywać
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Tabela 1

Comparison of TL datings for the Siudy area and the Kaliska sile

Lp. Stanowisko Dala TL |ka)

Kaliska1 6.5-7,5 114,6 ±6

2 Kaliska 6,0-7,0 122 ± 1S Lub-1011

Kaliska3 13,0-14,0 123± 18 Lub-1012

Lisica 14 glina lodowcowa 91,2± 13,7 UG 1404

5 Lisica 2 glina lodowcowa 91,7 ±13,8 UG 1405

6 Lisica 3 61,1 ±9,2 UG 1406

7 Lisica 4 glina lodowcowa 155,5 ±23,3 UG 1407

8 Osiny 1 mułek piaszczysty 1.8-1,9 95 ± 16 Lub-3415

9 Osiny 2 mulek ilasty 3.8-4,0 110 ±21 Lub-3416

Osiny 310 glina lodowcowa 6.9-7,3 135 ±24 Lub-3417

11 Leśnie wice glina lodowcowa 2,0-2,3 114 ±21 Lub-3414

12 Lucicń il pylasly 3,9-4,2 101*18 Lub-3413

13 mulek 8,0-8,15 162±29 Lub-3409

14 mulek 14,6-14,75 416±86 Lub-3410

15 mułek 23,4-23,55 477±94 Lub-3411

Łanięta glina lodowcowa16 13,1-13,2 725±156 Lub-3412

17 Baruchowo 1 piasek 12,5 >1000 Lub-3924

18 Baruchowo 2 piasek 9,5 >1000 Lub-3925

19 Baruchowo 3 mulek 7,8 659±188 Lub-3926

669±I69 Lub-392720 mulek 6,2Baruchowa 4

Lub-3928592±I8521 4,0Baruchowo 5

Lub-392922 2,1

Zestawienie oznaczeń wskaźników wieku osadów- metodą 
termoluminescencyjną (TL) dla obszaru badań oraz stanowiska w Kaliskiej

glina lodowcowa 
piaszczysta

Rodzaj badanego 
osadu

mulki 
zastoiskowc

Głębokość 
pobrania 

próbki [m]

915±229
853±185

Laboratorium
i numer próbki

Osoba zlecająca 
badanie 

rok
W-wa (Prószyński, 
S tańsk a-Prószyńsk a 

1986)

M.D. Baraniecka
1986

Baby 
Dolne 1

Baby
Dolne 2

Baby
Dolne 3

piasek drobno- 
i średnioziamisty 

piasek 
drobnoziarnisty
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zastoiskowc 

mulki 
zastoiskowc

M.D. Baraniecka 
1986

M.D. Baraniecka
1986

H. Klatkowa
1992

H. Klatkowa
1992

H. Klatkowa
1992

H. Klatkowa
1992

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman 
1997

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman
1997

M. Roman
2001

M. Roman
2001

M. Roman
2001

M. Roman
2001

M. Roman
2001

M. Roman
2001Baruchow'o6

ok. 4,0 
poziom 11 

ok. 6,0 
poziom II 

ok. 2,0 
poziom 111 

ok. 8,5 
poziom I
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Miąższość osadów czwartorzędowych

procesy już nie związane bezpośrednio z obecnością lądolodu i jego zanikiem tj. 
poczynając od zakończenia formowania się poziomów pradolinnych.

Przyporządkowując stratygraficznie osady glacjalne odpowiednim nasunię­
ciem lądolodu stosowano niekiedy skróty' myślowe np.: glinę lodowcową zlodo­
wacenia warty w skrócie nazwano „gliną warciańską”, a kierując się podobną za­
sadą: wysoczyznę zbudowaną z glin zwałowych zlodowacenia warty - wysoczy­
zną warciańską.

W granicach opracowanego obszaru pokrywa osadów czwartorzędowych wy­
kazuje duże zróżnicowanie miąższości w granicach od 8,5 do 122,5 m (lys. 15). 
Największą jej grubość stwierdzono w tektonicznie generowanych depresjach 
podłoża podczwartorzędowego. Ma to szczególny wyraz w Lubieniu Kujawskim, 
gdzie nad przywysadową strefą kontaktu tektonicznego osady czwartorzędowe 
osiągają miąższość 122,5 m (lys. 9), a także nad slupami solnymi, w miejscach 
występowania niecek zapadliskowych. Tutaj miąższość czwartorzędu wynosi 
około 120 m w Woli Olszowej (wysad Lubień) i 104 m w Łaniętach (rys. 8. 9. 
15). Znaczne zwiększenie miąższości utworów czwartorzędowych w obszarach 
nadwysadowych dowodzi kontynuacji subsydencji w wyniku destrukcji pni sol­
nych również w okresie czwartorzędu.

W Krzywin strop podłoża czwartorzędowego zalega najniżej (rys. 8, 10), 
lecz miąższość utworów czwartorzędowych nie przekracza 85 m (rys. 15). 
Wynika to z obecnej sytuacji morfologicznej, gdyż kopalna dolina krzywiecka 
położona jest w obrębie obniżonej powierzchni pradoliny Wisły (rys. 8). Po­
dobna sytuacja ma miejsce w okolicach Gostynina, gdzie zmniejszenie miąż­
szości czwartorzędu nad kopalną doliną gostynińską jest związane z wystę­
powaniem rynny polodowcowej i doliny Skrwy we współczesnej rzeźbie. 
W depresji Sierakowa pokrywa czwartorzędowa ma miąższość ponad 80 m, 
gdy już 2-3 km na południe, w Glinicach (rys. 15), zredukowana jest do zera. 
Przeciętna grubość czwartorzędowej pokrywy osadowej na większości terenu 
badań wynosi 35-50 m. Obszary o małej (do 10 m) miąższości utworów 
czwartorzędowych są ściśle powiązane ze strefami glacitektonicznego wyci­
śnięcia iłów plioceńskich w rejonie Solca, Gostynina, Feliksowa oraz na po­
łudniowy wschód od wysadu Lubień. Mała miąższość czwartorzędu na północ 
od wsi Kretki wynika z nałożenia strefy wyniesionego podłoża oraz obniżenia 
obecnej pradoliny Wisły (por. rys. 5 i 14). Miejsca występowania iłów plio­
ceńskich na powierzchni znane są spoza terenu badań z Glinie, Kolonii Suserz 
kolo Szczawina Borowego, a bardzo płytko (ok. 3 m pod powierzchnią) zale­
gają w Trębkach i Feliksowie (rys. 15). Czwartorzędowa pokrywa osadowa 
wyrównuje deniwelacje swego podłoża, zaznacza się to szczególnie w przy­
padku niecek zapadliskowych nad wysadami solnymi oraz doliny krzywiec- 
kiej (rys. 10).
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Rozwój i wykształcenie czwartorzędowej pokrywy osadowej

Przy charakterystyce czwartorzędowej pokrywy osadowej szczególną uwagę 
zwrócono na omówienie osadów występujących (odsłaniających się) na powierz­
chni terenu, dla których możliwe było przeprowadzenie badań litofacjalno-struk- 
turalnych. W rozdziale tym znajduje się jedynie schematyczny opis wykształcenia 
osadów glacjalnych ostatniego zlodowacenia, gdyż ich szczegółową charaktery­
stykę przedstawiono w dalszej części pracy.

Najstarszymi udokumentowanymi utworami czwartorzędu, a zarazem najstar­
szymi osadami występującymi na powierzchni, są preglacjalne piaski rzeczne od­
słaniające się w krawędzi Kotliny Płockiej w Baruchowie (rys. 16). Dotychczas 
osady tego wieku znane były z wierceń w Gostyninie (Skompski 1969) oraz 
w Babach Górnych (R o m a n 1999b). W tym ostatnim przypadku preglacjalny 
charakter osadów został potwierdzony badaniami litologiczno-petrograficznymi. 
Osady preglacjalne z Gostynina i Bab Dolnych wykształcone są w postaci lami­
nowanych. bezwapiennych mułków z przewarstwieniami piasków kwarcowych 
ztoczeńcami ilastymi, okruchami zsi li Pikowanego drewna i drobnymi żwirami 
krzemieni i lidytów. Są to osady deltowe, złożone w płytkim jeziorzysku. Ich po­
łożenie w profilu geologicznym ilustrują przekroje I i V (rys. 8, 13).

Stanowisko w Baruchowie (rys. 16) jest unikalnym dla tego regionu miej­
scem występowania preglacjalnych serii rzecznych na powierzchni terenu, co 
umożliwiło przeprowadzenie badań litofacjalno-strukturalnych. Poza tym dla 
osadów z Baruchowa wykonano badania litologiczno-petrograficzne oraz ozna­
czenia wieku metodą TL. Wyróżniono cztery kompleksy litofacjalne (rys. 16): 
rzecznych osadów preglacjalnych (kompleks BI), kompleks osadów rzeczno-re- 
zydualnych (B2), osadów zbiornikowych (B3) i kompleks osadów przemieszczo­
nych po stoku w wyniku soliflukcji (B4). Osady kompleksu BI zalegają na głę­
bokości 8 m (88,0 m n.p.m.) do co najmniej 14,5 m (82,5 m n.p.m.). Reprezento­
wane są przez bczwapienne piaski kwarcowe oraz żwiry nie zawierające mate­
riału skandynawskiego (kwarce, kwarcyty, rogowce, lidyty, krzemienie, pia­
skowce). W składzie minerałów ciężkich dominują elementy pochodzące ze skał 
podłoża (staurolit i turmalin), a jedynie w stropowej części profilu występują w 
większej ilości amfibole pochodzące być może z dezintegracji skał skandynaw­
skich. Charakterystyczna jest biała barwa osadów, lokalnie zmieniona przez 
wtórne przebarwienia tlenkami żelaza. W dolnej części kompleksu BI występują 
średnioziarniste piaski o płaskim warstwowaniu przekątnym (Sp), zaś w górnej 
części - piaski i piaski żwirowate o przekątnym warstwowaniu rynnowym (St, 
SGt) przechodzące w piaski o laminacji riplemarkowej (Sr), a następnie płaskim 
warstwowaniu przekątnym (Sp). Ta dwudzielność kompleksu BI wyraża się tak­
że w stopniu obtoczenia ziaren kwarcu: wyjątkowo niskim, choć stopniowo 
wzrastającym w dolnej części profilu (R = 3,7-2,05) i wysokim w górnej (R = 
0,5-0.2). W stropie kompleksu bardzo dobrze obtoczone ziarna kwarcu wykazują 
zmatowienie charakteiystyczne dla transportu eolicznego. Wysortowanie osadu 
jest dobre w dolnej części kompleksu BI, w górnej początkowo słabe, a następnie
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występują w nich ostrokrawędziste klasty iłów phocenskich. Zinieizonę w tej 
części kompleksu BI kierunki paleoprądów wskazują na polnocno-zachodm kie­
runek płynięcia wód (rys. 16 - IV). Rozrzut pomierzonych kierunków jest nie­
wielki w zakresie 150°, azymut wypadkowy wynosi 321°, przy wysokim współ­
czynniku zwartości L= 81%. W górnej części kompleksu BI pomiary kierunków 
paleoprądów wskazują na ich znaczny rozrzut (rys. 16 - IV). Jest on zawarty 
w przedziale 300°. Wypadkowy kierunek wynosi 279° przy niskim współczyn­
niku zwartości L = 28%. Stwierdzona tutaj duża zmienność kierunków paleo­
prądów wynika z obecności przekątnych warstwowali rynnowych (St, SGt) po­
wstałych w wyniku przemieszczania po dnie trójwymiarowych diun o krętych 
krawędziach (Zieliński 1993, 1998). Piaski rzeczne kompleksu BI z głębo­
kości 9,5 i 12,5 m poddano badaniu metodą TL, które wykazało, iż ich wiek jest 
starszy od 1000 ka (tab. 1).

Z analizy całości materiałów geologicznych wynika, że kompleks BI repre­
zentuje osady preglacjalne złożone w środowisku korytowym piaskodennej rzeki 
roztokowej kierującej swe wody ku północnemu zachodowi. Pierwotnie rzekę 
charakteryzowało duże tempo agradacji piaszczystych aluwiów w formie nara­
stających odsypów poprzecznych (litofacje Sp). Depozycja zachodziła w warun­
kach średnio- i niskoenergetycznych przepływów. Zasilanie piaszczystym mate­
riałem z dorzecza było duże, a transport w środowisku rzecznym krótki. Z kolei 
górną część kompleksu budują osady, które w wyniku długotrwałego transportu 
w środowisku rzecznym nabrały cech doskonałego lub dobrego obtoczenia. Ero­
zja i akumulacja zachodziła w kanałach międzyodsypowych, gdzie przy znacznej 
prędkości prądu formowały się kręte megariplemarki (diuny) (Sz, SGf). Depozy­
cja przebiegała jednocześnie z rosnącą dostawą materiału eolicznego do aluwiów, 
co być może przyczyniło się do osłabienia przepływu i akumulacji riplemarków 
(5r). Jest to zjawisko charakterystyczne już dla rzeki peryglacjalnej (por. Ko­
za r s k i i in. 1988; Goździk,Zieliński 1996,1997).

W interglacjale podlaskim (augustowskim) nastąpiła silna erozja rzeczna roz­
winięta wzdłuż stref aktywnych tektonicznie. Przykładem jest dolina krzywiecka 
(rys. 8, 10, 14). Wiercenie kartograficzne w Krzywiu (Roman 1999b) po- 
twieidziło obecność głębokiego (do 4,6 m p.p.m.) rozcięcia w podłożu czwarto­
rzędu, sygnalizowanego przez Skompskiego (1969), a zinterpretowanego jako 
czwartorzędowy rów tektoniczny przez Baraniecką (1979b, 1980) (por. 
rozdz. „Budowa geologiczna i ukształtowanie...”). W dolnej części wiercenia 
w Krzywiu rozpoznano serię rzecznych osadów piaszczysto-żwirowych jednego 
cyz u o miąższości 16 m. Cechą tych osadów jest przemieszanie materiału po­
chodzenia lokalnego (krzemienie, mułowce, konkrecje syderytowe) z materiałem 
transportu północnego (granitoidy), co jeszcze lepiej wyraża skład minerałów 
ciężkich, w którym obok minerałów asocjacji trzeciorzędowej takich jak: dysten, 
Sl*ur°ht wysypują amfibole. Charakterystyczny jest zmienny w profilu stopień 
obróbki ziaren kwarcu (od R= 1,1 do R = 0,39) i wysortowania materiału, przy
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malejącej gradacji ziarna w górę profilu. Zawartość węglanu wapnia jest bardzo 
niska. Osady określono jako powstałe w wyniku nakładania się procesów erozji 
i akumulacji w warunkach rzecznych, a ich sytuacja geologiczna wskazuje, że po­
chodzą one z interglacjału podlaskiego (Roman 1999b).

Kompleks osadów należących do piętra zlodowaceń południowopolskich re­
prezentują dwie gliny lodowcowe i rozdzielające je osady glacifluwialne. Wody 
lodowcowe z transgresji młodszego lądolodu częściowo od preparowały' obniże­
nia dolinne z interglacjału podlaskiego (rys. 8), a następnie zapełniły je materia­
łem piaszczysto-żwirowym, stwarzając dogodne warunki do lokalizacji następ­
nych cykli erozyjno-akumulacyjnych w późniejszych okresach. Gliny zlodowa­
ceń południowopolskich zachowały' się w formie szczątkowej, głównie w obni­
żeniach podłoża czwartorzędowego, często w postaci wciśnięć w plastyczne osa­
dy plioceńskie (rys. 8, 9, 13). Największą miąższość i najszersze rozprzestrze­
nienie glin z tego okresu stwierdzono w strefach tektonicznie czynnych, lecz ich 
miąższość może być pozorna, wynikająca z późniejszych zaburzeń. Zjawiska 
powstawania niecek zapadliskowych nad wysadami solnymi były synchroniczne 
z sedymentacją osadów zlodowaceń południowopolskich, które stanowią główne 
ich wypełnienie. Jest to najlepiej wyrażone w Łaniętach (lys. 8). Charaktery­
styczne jest powiązanie występowania glin z tego okresu ze strefami najwięk­
szych zaburzeń podłoża czwartorzędowego. Należy przyjąć, że lądolody połu- 
dniowopolskie w największym stopniu przyczyniły się do glacitektonicznego 
przemodelowania podłoża (por. Skompski 1969; Brykczyński 1982a; 
Baraniecka 1993). Z tego okresu pochodzą depresje glacitektoniczne Sie­
rakowa i Solca.

Interglacjał mazowiecki cechowała intensywna i długotrwała erozja i denuda­
cja, która doprowadziła do znacznego zniszczenia starszych osadów lodowco­
wych, sięgając miejscami powierzchni plioceńskiej (rys. 8, 9, 11, 12, 13). Po­
wszechne są osady rezydualne i rzeczno-rezydualne poprzedzające akumulację 
w dolinach. W odsłonięciu w Baruchowie (rys. 16) z tego okresu pochodzi kom­
pleks osadów rzeczno-rezydualnych (B2) reprezentowany przez warstwę masyw­
nych żwirów (Gm) bądź różnoziamistych piasków (Sm) z głazami o średnicy do­
chodzącej do 0,5 m. Lokalnie osady mają charakter piaszczysto-żwirowego dia- 
miktonu (GDm) obocznie przechodzącego w masywne żwiiy z głazami. Osad ten 
zinterpretowano jako żwirowo-piaszczysto-głazową pokrywę denną o charakterze 
bruku korytowego. Głazy są pozostałością z rozmycia glin lub koluwiów pocho­
dzących z niszczenia gliniastego paleoskłonu (rys. 12). W stropie kompleksu B2 
pojawiają się poziomo warstwowane piaski żwirowate (Sh) związane z depozycją 
w warunkach przepływów nadkrytycznych tworzących płaskie dno. Wyżej wy­
stępują piaski o płaskim warstwowaniu przekątnym (Sp) w zestawach średniej 
skali. Litofacje Sp utworzone zostały w korycie rzeki roztokowej w wyniku przy­
rostu dystalnego odsypów poprzecznych. Kompleks B2 odcina się wyraźną, roz­
ległą granicą erozyjną od zalegających niżej rzecznych piasków preglacjalnyc i 
kompleksu BI. Ich kontakt można śledzić na przestrzeni około 200 m w kilku 
niewielkich odkrywkach w zboczu wysoczyzny w Baruchowie.



40

Szerokie jest rozpowszechnienie serii osadów rzecznych uznanych za mazo­
wieckie. Rozpoznano je w kilku otworach kartograficznych z obszaru arkuszy 
Gostynin i Lubień Kujawski, a ich genezę potwierdziły badania litologiczno-pe- 
trograficzne (Baraniecka 1993; Roman 1999b). W Łaniętach i Babach 
Dolnych (rys. 8) są to osady jednego cyklu rzecznego, o wysokim stopniu ob­
róbki ziaren kwarcu, rosnącej w górę profilu segregacji materiału, a malejącej 
wielkości ziarna. Ich węglanowość jest niska, a skład minerałów ciężkich typowy' 
dla środowiska rzecznego. Wśród osadów mineralnych występuje detrytus roślin­
ny. Osady rzeczne rozpoznane w Gostyninie (rys. 11, 13) wykształcone są w pos­
taci piasków' ze żwirem, lokalnie zwieńczonych ciemnoszarymi i mułkami z de- 
trytusem roślinnym (Skompski 1969 - rys. 12). Dla mułków wykonane były 
ekspertyzy' palinologiczne, jednak nie dały one podstaw do wnioskowań straty­
graficznych (Skompski). Zdaniem Skompskiego (1969) i Bara­
nieckiej (1979a) okres interglacjału mazowieckiego miał decydujące zna­
czenie dla powstania Kotliny Płockiej, z powodu nie tylko intensywnej erozji 
rzecznej, ale i nasilenia pionowych ruchów' tektonicznych.

Głębokość erozji rzecznej w okresie interglacjału mazowieckiego sięgnęła 
w Gostyninie i Krzywin do około 40 m n.p.m. (rys. 8, 11, 13). W rejonie Krzywią 
w układzie głównych dolin zaznacza się permanencja (rys. 8), a prawdopodobnie 
tędy przebiegała główna dolina tranzytowa w analizowanym obszarze (potwier­
dzają to badania hydrogeologiczne J. W 1 o s t o w s k i e g o prowadzone 
w związku z realizacją Mapy hydrogeologicznej Polski w skali 1:50 000 ark. Go­
stynin). Dolina ta należała do systemu pra-Wisły (Lindner i in. 1982a), której 
aluwia występują w Kotlinie Płockiej na 30 m n.p.m. (por. Marks, Paw­
io v s k a y a 2000). Przebieg głównych dolin z interglacjału mazowieckiego 
wykazuje zbieżność z kierunkami nieciągłości tektonicznych w podłożu mezo- 
zoicznym (Skompski 1969; Baraniecka 1975b, 1979a, 1993; Bara­
niecka i in. 1978). Uaktywnienie stref dawnych dyslokacji, będące impulsem 
do powstania doliny pra-Skrwy na linii uskoku Osiny - Gostynin (rys. 7, 11, 14), 
mogło mieć związek z okresem ożywienia zjawisk tektonicznych fazy mazo­
wieckiej (Baraniecka 1975a, 1981), a także (lub) ruchów glaciizosta- 
tycznych, w myśl założeń Liszkowskiego (1975, 1982, 1993). Sugestie 
o reaktywacji w okresie interglacjału mazowieckiego uskoku występującego 
wzdłuż obecnej doliny Głogowianki, a stanowiącego przedłużenie ku południo- 
wemu-zachodowi linii nieciągłości Osiny - Gostynin, poczyniła S za ł a m a - 
c h a G. (1996). Zdaniem Brzezińskiego (1998), także w zachodniej czę­
ści Niziny Srodkowomazowieckiej zaznacza się zgodność odwzorowania sys­
temu dolin interglacjału mazowieckiego z planem strukturalnym podłoża mezo- 
zoicznego. Powstałe w tym okresie doliny stwarzały dogodne warunki dla lokali­
zacji kolejnych, młodszych cykli erozyjno-akumulacyjnych wód lodowcowych, 
rzeczno-lodowcowych i rzecznych.

Nad wysadami solnymi (rys. 8, 9) w interglacjale mazowieckim i w począt­
kowym okresie zlodowaceń środkowopolskich nasiliły się deformacje osadów 
trzeciorzędowych, zlodowaceń południowopolskich, z interglacjału mazowiec-
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kiego, a po części również ze zlodowaceń środkowopolskich. Przyczyną zabu­
rzeń, oprócz procesów tektonicznych i halotektonicznych, były subrozja górnych 
partii słupów solnych, głacitektonika, erozja rzeczna, a także pionowe ruchy po­
wodowane dociążaniem i odciążaniem podłoża przez lądolody. W efekcie nad 
wysadami solnymi powstał skomplikowany obraz budowy geologicznej czwarto­
rzędu (rys. 8, 9), a w rdzeniach wiertniczych z Laniąt i Lubienia notowane są zlu­
strowania, wielokrotne powtórzenia odcinków profili, przejawy mikrotektoniki 
w osadach glacjalnych (nieciągłe, kilkucentymetrowe przemieszczenia osadu 
wzdłuż stromo nachylonych powierzchni) (Baraniecka 1993; Roman 
1999b, 2002).

Okres zlodowaceń środkowopolskich zapisał się na omawianym terenie obec­
nością 1-3 pokładów glin lodowcowych oraz miąższymi seriami utworów zbior­
nikowych i wodnolodowcowych. Osady z tego okresu stanowią główną część 
czwartorzędowej pokrywy osadowej na obszarach wysoczyznowych (rys. 8, 9, 
11, 13). W Kotlinie Płockiej stwierdzono tylko jeden pokład glin, zachowany je­
dynie na wschód od doliny Skrwy (rys. 13). Miąższość glin lodowcowych z tego 
okresu wynosi około 20 m, a podścielone są one zazwyczaj serią osadów zbiorni­
kowych wykształconych w postaci iłów, iłów warwowych, mułków i drobnoziar­
nistych piasków. Jest to tak zwana seria zasypania (Do mosła ws ka-B a- 
r a n i e c k a 1959; Domosławska-Baraniecka,Mojski 1960; 
Baraniecka i in. 1978; Baraniecka 1979a, 1993) charakterystyczna 
i powszechna dla znacznej części Polski niżowej. Również w okolicach Gosty­
nina jest to przewodni poziom litostratygraficzny. Seria zasypania powstała w 
rozległym zbiorniku(ach) w warunkach klimatu peryglacjalnego i ma charakter 
transgresywny. Potwierdzają to badania litologiczno-petrograficzne oraz eksper­
tyzy palinologiczne wykonane dla mułków ilastych z wiercenia w Babach Dol­
nych (Roma n 1999b). Osady z Bab poddano datowaniu metodą TL uzyskując 
wskaźniki wieku: 477 ±94 ka w spągu i 416 ±86 ka w stropie serii (rys. 8, tab. 
1). Przeciętna miąższość osadów zbiornikowych wynosi kilkanaście metrów, a w 
Woli Olszowej (tys. 9) nawet ponad 80 m. Wyjątkowa miąższość osadów' jest 
wynikiem przede wszystkim ich glacitektonicznego spiętrzenia. Osady zbiorni­
kowe odsłaniają się na powierzchni terenu w Baruchowie - kompleks B3 (rys. 
16), gdzie spoczywają zgodnie na rzeczno-rezydualnych osadach kompleksu 
B2. Dolną część kompleksu B3 budują wapńiste iły i mułki laminowane hory­
zontalnie (Fh) oraz mułki piaszczyste i drobnoziarniste piaski o laminacji falistej 
i riplemarków wstępujących (FSw, SFw, SFrc\ ujęte w podkompleks B3a o 
miąższości 2-2,5 m (tys. 16). Osady cechuje występowanie szeregu cykli: 
SFh—*SFr(SFw')—>Fh^>Fm, o miąższości kilkunastu centymetrów' i normalnym 
uziarnieniu frakcjonalnym. Cykl rozpoczyna się drobnoziarnistym mułkowatym 
piaskiem, a zwieńczony jest 1-3 cm laminą ilastą o swoistym wiśniowym zabar­
wieniu. Depozycja osadów zachodziła głównie poprzez opadanie zawiesin (Fm, 
Fh\ których dostawa do zbiornika następowała cyklicznie, a rozprowadzanie na­
stępowało poprzez prądy denne (SFh, SFr) i falowanie (SFw). Wymieniona ryt­
miczność sedymentacji drobnoziarnistej jest charakterystyczna dla jezior glacige-
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nicznych (por. B r o d z i k o w s k i, V a n L o o n 1991; Brodzików- 
s k i. Z i e I i ń s k i 1992; B r o d z i k o w s k i 1993). Podkompleks B3b (rys. 
16). o miąższości 4-4.5 m, charakteryzuje się dominacją drobnoziarnistych pia­
sków o strukturach prądowych: przekątnej laminacji riplemarków wstępujących 
(Frc), laminacji riplemarkowej (Sr) i falistej (Sw), którym towarzyszą litofacje 
horyzontalnie laminowanych piasków' mułkowatych z laminami iłów' o charakte­
rystycznej wiśniowej barwie. Podrzędnie występują litofacje masywnych pia­
sków' i piasków żwirowatych (Sm, SGm) o frakcjonalnej gradacji ziarna. Spąg 
podkompleksu B3b rozpoczynają osady piaszczysto-żwirowe o płaskim war­
stwowaniu przekątnym (Sp, SGp) zalegające niezgodnie na serii utworów' ilasto- 
-mułkowych (B3a). Cykliczność sedymentacji wyrażona jest przemiennym wy­
stępowaniem litofacji prądowych (dominujących) i zawiesinowych. Sekwencję 
każdorazowo rozpoczyna warstwa masywnych, warstwowanych frakcjonalnie 
osadów' z powierzchnią erozyjną w spągu.

Zmierzone w strukturach riplemarków' prądowych kierunki paleoprądów wy­
kazały jako wypadkowy azymut 299°, przy współczynniku zwartości L = 63%. 
Podobny kierunek paleoprądu zmierzono w płaskich warstwowaniach przekąt­
nych piasków' w spągu podkompleksu B3b (rys. 16 - profil B). Sedymentacja 
osadów' podkompleksu B3b miała miejsce w zbiorniku o intensywnym, cyklicz­
nym dopływie wód silnie obciążonych materiałem klastycznym. Zapełnianie 
zbiornika następowało przez akumulację z prądów' dennych i turbidytowych.

Reasumując powyższe fakty należy przyjąć, iż osady kompleksu B3 powstały 
w zbiorniku glacilimnicznym o charakterze transgresywnym. Analizy litolo- 
giczno-petrograficzne potwierdziły ich glacigeniczną genezę (zawartość CaCOj 
ok. 5%, dominujący udział amfiboli, piroksenów oraz granatów w składzie mine­
rałów' ciężkich), natomiast wykonane badania TL określiły wskaźniki wieku osa­
dów' kompleksu B3 na: 659 ± 188 i 669 ± 169ka (B3a) oraz 529 ± 185, 915 ± 229 
i 853 ± 185ka (B3b) (rys. 16, lab. 1). Zważywszy na sytuację geologiczną, cechy 
litopetrograficzne i makroskopowe przyjęto, że osady zbiornikowe z Bab Dol­
nych i Baruchowa mogły powstawać synchronicznie (rys. 8, 12).

W kompleksie osadów' środkowopolskich występują na ogól dwa pokłady glin 
lodowcowych bezpośrednio się ze sobą kontaktujące lub rozdzielone osadami 
wodnolodowcowymi i zastoiskowymi. Jedynie w Łaniętach (lys. 8) zachował się 
cienki pokład najstarszej z glin o współczynnikach petrograficznych: O/K - 1,61, 
K/W - 0,70. A/B - 1,20 zbliżonych do zalegającej powyżej osadów glacifluwial- 
nych gliny lodowcowej (odpowiednio: 1,58 - 0.69 - 1,30), uznanej za odpowia­
dającą zlodowaceniu odiy (Roman 1999b). Górny pokład glin występujących 
w' Łaniętach (rys. 8) i budujących znaczną część powierzchni wysoczyzny, zaj­
mującej południową część badanego terenu (rys. 8, 9, 13), określono na podsta­
wie ich cech petrograficznych oraz ogólnej sytuacji geologicznej jako gliny zlo­
dowacenia warty. Dla dalszych rozważań istotne jest podanie jej cech ogólnych, 
właściwych dla tego kompleksu glacjalnego. Jest to szara w wierceniach, a szaro- 
brązow'a w odsłonięciach piaszczysta glina lodowcowa ze znaczną domieszką 
żwirów' i głazów, występująca w stanie zwartym lub półzwartym. Jej powierzch-
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nia jest silnie zwietrzała, odwapniona do głębokości 2-4 m. W stropie gliny wy­
stępują struktury mrozowe w postaci epigenetycznych klinów z pierwotnym wy­
pełnieniem piaszczystym (Roman 1999a). Omawianą glinę charakteryzują 
współczynniki petrograficzne O/K - K/W - A/B odpowiednio: 1,58 - 0,69 - 
1,30 i 1,20-0,92-0,98 (Łanięta), 1,35 - 0,85 - 1,09 (Baby Dolne), 1,2-0,9-
l, 0 (Lisica, górna część kompleksu II) utożsamiane przez Lisickiego 
(2001) z litotypem W2 charakteryzującym gliny młodszego stadiału zlodowa­
cenia warty. Glina warciańska występuje dość ciągłą warstwą ułożoną współ­
kształtuje do ówczesnej morfologii.

Wkroczenie lądolodu warty poprzedzone było silną erozją wód lodowcowych, 
co w efekcie doprowadziło do znacznego zniszczenia glin starszego nasunięcia 
lądolodu (odry) i akumulacji osadów piaszczysto-żwirowych o miąższości nawet 
do 20 m (rys. 8, 9, 11, 13). Wcześniejsze obniżenia dolinne zostały' odpreparo- 
wane i poszerzone, a w lokalnych zastoiskach miała miejsce akumulacja osadów 
ilasto-mułkowych. Ma to szczególny wyraz nie tylko w budowie geologicznej, 
ale i w rzeźbie strefy przykrawędziowej obecnej pradoliny Wisły (rys. 8, 9) oraz 
w rejonie Gostynina położonego w obrębie tzw. poziomu ciechomickiego (rys. 
11, 13). Dla wspomnianych osadów zastoiskowych, nawierconych w Babach 
Dolnych, uzyskano wskaźnik wieku TL wynoszący 162±29ka (Roman 
1999b, tab. 1).

Z określeniem przynależności stratygraficznej dolnej gliny lodowcowej wy­
stępującej ciągłą warstwą w obniżeniu Gostynina (rys. 13), wiąże się sprawa wie­
ku i genezy poziomu ciechomickiego. Autorka podtrzymuje pogląd o obecności 
w okolicy Gostynina jednego poziomu gliny z okresu zlodowaceń środkowo- 
polskich, lecz wiąże ją ze zlodowaceniem warty (górnym stadiałem zlodowacenia 
środkowopolskiego), a nie odry (stadiałem maksymalnym) jak przedstawiali to
m. in. Skompski (1969), Baraniecka, Skompski (1978). Według 
tych autorów glina warciańska uległa zniszczeniu głównie w wyniku erozji 
rzecznej w eemie, przy czym erozja ta objęła młodszą glinę zlodowaceń środko- 
wopolskich sięgając gliny starszej. Podobny pogląd prezentują Urbaniak 
(1965, 1967) oraz K o t a r b i ń s k i i Urbaniak-Biernacka (1975). 
Ich zdaniem poziom ciechomicki jest reliktem rzeźby z interglacjału eemskiego 
z cienką powłoką osadów ostatniego zlodowacenia. Zastanawiający jest jednak 
(również dla autorów) brak w rejonie Gostynina rzecznych osadów eemskich, czy 
powszechności osadów rezydualnych z tego okresu. W świetle przeprowadzo­
nych badań geologicznych (Roman 1999b), analizy rozprzestrzenienia osadów 
zastoiskowych i gliny lodowcowej o cechach uznanych za właściwe glinie ze 
zlodowacenia warty przyjęto, że obniżenie Gostynina należące do poziomu cie­
chomickiego powstało wcześniej, przed interglacjałem eemskim, a nawet przed 
nasunięciem lądolodu warty. W rezultacie gliny pochodzące ze zlodowaceń warty 
i wisły układają się współkształtuje do paleoskłonu, a następnie wyścielają obni­
żenie Kotliny Płockiej (rys. 13). Wobec powyższego autorka przyjmuje, że po­
ziom ciechomicki w rejonie Gostynina ma założenia starsze niż dotychczas uwa­
żano i jest reliktem rzeźby sprzed nasunięcia lądolodu warty'.
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Lądolód zlodowacenia warty zanikał etapami, znacząc swój dłuższy postój 
powstaniem łuku moren kutnowskich (L e n c e w i c z 1927; Domosław- 
sk a- Baraniecka 196 la, b, 1969; J e w t u c h o w i c z 1970b), którego 
fragment znajduje się w granicach badanego terenu. Moreny recesyjne z tego 
okresu rozpoznane w rejonie Sławęcina i Kutna mają charakter spiętrzony, co jest 
efektem oscylacji czoła lądolodu (D o m o s ł a w s k a - B a r a n i e c k a 196la, 
b; S z a ł a m a c h a G. 1996). Zdaniem Jewtuchowicza (1970b) zabu­
rzenia w morenach kutnowskich mają charakter strukturalny nie dynamiczny, 
a samym formom przypisywał ten autor genezę szczelinową. Poglądy Jewtu­
chowicza skrytykował jednak Pasierbski (1977) po zapoznaniu się 
z dokumentacją odkrywek. W Sierakowie, Skrzanach i Niedrzakowie, w obrębie 
gliniastej wysoczyzny zajmującej południowo-wschodnią część badanego terenu, 
występują piaszczysto-żwirowe pagórki o połogich zboczach z nagromadzeniami 
głazów w partiach szczytowych. Formy te uważane były za zdegradowane pa­
górki czołowomorenowe reprezentujące skrajny, północno-wschodni fragment 
łuku moren kutnowskich (L e n c e w i c z 1927; Skompski 1969; Bara­
niecka, Skompski 1978; Roman 1999b). Wyraźny jest związek wy­
stępowania glacielewacji w podłożu podczwartorzędowym (rys. 14) z prze­
biegiem wspomnianych pagórków morenowych. W Glinicach (poza terenem ba­
dań - rys. 13) widoczne były (obecnie glinianka jest wypełniona wodą) wyciśnię­
te w' postaci diapiru iły plioceńskie, ścięte w poziomie wysoczyzny. Iły przebijały 
się ku powierzchni przez warstwy masywnej, szarej gliny lodowcowej. Z kolei 
wz odsłonięciu w Skrzanach (rys. 17), w szczycie niewielkiego pagórka o roz­
miarach 250x300 m i wysokości około 4 m (124,5 m n.p.m.) występuje żwirowo- 
kamienisty diamikton o miąższości 1,5-2 m i wyraźnym warstwowaniu frakcjo- 
nalnym. W dolnej partii diamiktonu głazy osiągają niekiedy ponad 0,3 m, a w 
skrajnych przypadkach 0,5 m. Ten typ osadu gliniastego jest wskaźnikowy dla 
środowiska glacimarginalnego (Zieliński 2000; Krzyszkowski, 
Zieliński 2002), a jego depozycja nastąpiła w wyniku „zamrożenia” spływu 
grawitacyjnego typu grabi flow (Ey 1 e s i in. 1983). Przemieszczanie materiału 
supraglacjalnego zachodziło przy znacznym udziale wody powodującym nie tyl­
ko jego upłynnienie, lecz także wstępną segregację frakcjonalną. Poniżej żwi- 
rowo-kamienistego diamiktonu zalegają warstwowane osady piaszczysto-żwi- 
rowe z wkładkami diamiktonowych żwirów. Warstwy te nachylają się pod nie­
wielkim kątem ku południowi. Nachylenie to może być pierwotne i związane 
z sedymentacją na skłonie stożka glacimarginalnego. Wgłębny zasięg osadów 
piaszczysto-żwdrowych wynosi 2-4 m, a poniżej występuje szara, zwarta glina 
lodowcowa, analogiczna do występującej na powierzchni wysoczyzny. Również 
zasięg przestrzenny opisanych ze Skrzan osadów jest ściśle ograniczony do for­
my pagórka, a w jego otoczeniu występuje glina lodowcowa. Styl budowy we­
wnętrznej przy znacznym ograniczeniu przestrzennym osadów budujących pagó­
rek w Skrzanach wskazuje, że forma ta powstała w wyniku akumulacji szczeli­
nowej. Specyficzny układ pagórków na linii łuku moren recesyjnych przemawia 
za uznaniem analizowanych form za moreny martwego lodu (lys. 6).
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Na tle bogatej literatury tematu dotyczącej definiowania form martwego lodu ze 
wskazaniem na trudności w rozróżnianiu kemów i moren martwego lodu (m.in.: 
Niewiarowski 1959, 1963; Bartkowski 1968; Baraniecka 
1969; Karczewski 1971; Klatkowa 1972), autorka wybrała jako naj­
bardziej przydatne kryterium miejsce depozycji materiału budującego formy. 
Zgodnie ze wskazaniami Niewiarowskiego (1959) morena martwego 
lodu tworzy się na kontakcie zwartych pokryw stagnującego lodu, natomiast ke­
my związane są z akumulacją materiału w przetainach i rozpadlinach martwego 
lub stagnującego lodu. Niewątpliwie w czasie powstawania pasa moren kutnow­
skich pokrywa lodowa na ich zapleczu była zwarta, natomiast jej charakter dy­
namiczny był zróżnicowany. W okolicach Sławęcina i Kutna czoło lądolodu było 
aktywne, a lokalne oscylacje powodowały dynamiczne zaburzenia w złożonym 
na przedpolu materiale morenowym (por. Domoslawska-Bara- 
niecka 196la, b; P a s i e r b s k i 1977), natomiast w okolicy Sierakowa - 
Skrzan czoło lądolodu miało charakter pasywny. Materiał supraglacjalny 
i glacifluwialny akumulowany był przy krawędzi stagnującego lodu, której 
przebieg mógł być wymuszony pęknięciem czaszy lodowej wzdłuż starszych 
form wypukłych, zaznaczonych strefą glacitektonicznych wy piętrzeń podłoża

wg i

Rys. 17. Skrzany. Budowa pagórka morenowego martwego lodu

1 - żwir drobny diamiktonowy, brązowy; 2 - piasek różnoziamisty laminowany mulkicm, 3 - żwir drobny diamiktonowy, war­
stwowany poziomo, 4 - diamikton żwirowo-kamienisty przechodzący ku stropowi w dianikton piaszczysto-żwirowy z kieszenio­
wymi smugami orsztymr, 5 - gleba piaszczyści, szara
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czwartorzędowego (iys. 14). W Glinicach pod wpływem statycznego nacisku lą- 
dolodu doszło do wtórnego wyciśnięcia iłów plioceńskich, aż do powierzchni te­
renu (rys. 13).

Interglacjał eemski zaznaczył się w badanym terenie erozją, której śladem są 
bruki złożone w zagłębieńiach stropu gliny warciańskiej w rejonie Sokołowa. Po­
zostałością pojezierza eemskiego są kopalne osady jeziorne stwierdzone w Kali­
skiej (Domosła wska - B aran iec ka 1965; J anczy k-Kop i ko - 
w a 1965), a także w Kołomii, Bzówce (Baraniecka 1989) oraz w Ła­
niętach (Roman 1999b; Roma n , B a 1 w i e rz 2000; B a 1 w i erz, Ro­
ni a n 2002).

We współczesnej rzeźbie śladem kopalnego zbiornika w Łaniętach jest połu­
dnikowe wydłużone obniżenie, przebiegające współkształtuje do dolin)' Skrwy 
(rys. 6). Dno obniżenia zalega o kilka do kilkunastu metrów niżej w stosunku do 
otaczającej go powierzchni zdenudowanej wysoczyzny morenowej (iys. 18). Za­
rys zbiornika zrekonstruowany został na podstawie danych z kilku płytkich sond 
nawiercających osady jeziorne pod cienką (do 2,0 m) pokiywą utworów wodno- 
lodowcowych, deluwialnych lub rzecznych. W osiowej części obniżenia wyko­
nano wiercenie o głębokości 12 m, z którego pobrano 47 próbek do badań pali- 
nologicznych. Pod półtorametrową warstwą rzecznych utworów mineralnych 
nawiercono serię osadów' jeziornych - gytii, iłów' i mulków organicznych, 
zwieńczoną cienkim pokładem skomprymowanych torfów i namułów torfia- 
stych. Z przyczyn technicznych serii jeziornej nie przewiercono. Analiza pali- 
nologiczna pozwoliła na odtworzenie kolejnych faz rozwoju roślinności w inter- 
glacjale eemskim i w najstarszej części zlodowacenia wisty. Profil osadów' inter­
glacjalnych rozpoczynają brunatne mułki organiczne, które powyżej 11,1 m prze­
chodzą w' gytie (iys. 19). Próbki osadów' pobrane z głębokości 12,0-7,9 m przed­
stawiają spektra pyłkowe typow'e dla sukcesji eemskiej i charakteryzują się bar­
dzo wysokim udziałem pyłku drzew (powyżej 90%). Balwierz (rys. 19, tab. 2) 
wydzieliła 6 lokalnych poziomów' pyłkowych: Betula-Pinus. Quercus-Corylus, 
Corylus-Tilia-Alnus (optimum interglacjahi), Caipinus-Corylus-Alnus, Picea-Al- 
nus-Abies i Picea. Spektra pyłkowe próbek z głębokości 7,9-5,6 m charaktery­
zują początkowa roślinność subarktyczną a następnie borealną. Wyróżniono tu 3 
kolejne lokalne poziomy pyłkowe: Betida-Artemisia, Betula i Pinus. Poziom Be- 
tula-Artemisia korelowany jest z wyraźnym ochłodzeniem w dolnej części zlodo­
wacenia wisty (EV1). W tym poziomie udział pyłku drzew gwałtownie spada 
i jest najniższy w całym analizowanym profilu (54,2%). W osadach ochłodzenie 
to wyraziło się zmianą sedymentacji organicznej (gytie detrytusowe) na mine­
ralną (iły jeziorne). Poziomy Betida i Pinus korelowane są z interstadialnym 
ociepleniem brórup. Udział pyłku drzew w tych poziomach jest bardzo wysoki, 
powyżej 90%. Ponownie odkładane są osady organiczne w postaci torfiastych 
gytii. Wyżej (gł. 5,6-2,3 m) w profilu osadów jeziornych występują ciemnoszare 
iły i mułki, a następnie (głębokość 2,3-1,5 m) pojawiają się osady bagienne - tor­
fy i namuty torfiaste. Utwory te są silnie skomprymowane. I-ty i mułki rejestrują 
ponowne ochłodzenie - poziom: Artenusia-Poaceae-Juniperus, wyrażone
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Geologie cross-section A-B of the fossil lakę basin at Łanięta (Ba! wierz,Roman 2002)

Mazo\nm Intcrglacial: I - s;mds wilh gravel and plant dciritus; Odrian Glaciation; 2 - till; Wartian Glaciation: 3 - glaciofluwa! 
sands and grasels; 4 - till; Eeinian Intcrglacial: 5 - gyttja and lakę silts: Yistulian Glaciation: 6 - lakc clays and silts, gjttja. peats 
;ind pcaty nuds (Early Vistulian). 7 - glaciofluvial sands wilh gnivcl; Pleistocene/Holocene: 8 - sands and silty dcluvial sands. 9 - 
fluvial sands .md gr.ncls

intcrglacjal mazowiecki: I - piaski zc żwirem i dettytusem roślin; zlodowacenie odry: 2 - glina lodowcowa; zlodowacenie warty. 
3 - piaski i żwiry' glacifluwialnc. 4 - glina lodowcowa, intcrglacjal cemski: 5 - gytie i ily jeziorne; zlodowacenie wisły. 6 - iły i 
inulki jeziorne, gytie, (orfy i namuly torfiaste (wczesny vislulian), 7 - piaski zc żwirem glacifluwialne; plejsioccn/holocen: 8 - piaski 
i piaski mulkow ate dcluwialnc, 9 - piaski i żwiry rzeczne

A
m n.p.m. \j\j 

135-1

B
m n.p.m. 
r 135

Rys. 18. Przekrój geologiczny A-B przez kopalny zbiornik jeziorny w Łaniętach 
(Balwierz.Roman 2002)

r diagram pyłkowy
L pollen diagram

ustąpieniem zbiorowisk leśnych i ekspansją gatunków światłożądnych. Poziom 
ten korelowany jest z wczesnovistuliańskim ochłodzeniem EV3 (tab. 2). W war­
stwie torfu, świadczącym o zarastaniu zbiornika, zapisane jest powtórne ocieple­
nie klimatu mające wyraz w ponownym wkroczeniu lasu brzozowego, a następ­
nie sosnowego (poziomy Beutlci i Pinus). Jest to okres interstadiału oderade, który' 
kończy sekwencję osadów zbiornikowych z kaniąt.

Obniżenie terenu, w którym rozpoznano kopalne osady jeziorne, jest śladem 
rynny po lodowcowej uformowanej z końcem zlodowacenia warty. Przemawiają 
za tym: geometria kopalnego zbiornika, jego sytuacja geologiczna (rys. 18), 
a także fakt zapełniania zbiornika przynajmniej od początku interglacjału eem- 
skiego (co wyklucza długotrwałą, postglacjalną erozję rzeczną). Interesujące jest 
położenie stanowiska Łanięta w odniesieniu do budowy' geologicznej podłoża

ii. 1 e o I L
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kenozoiku (rys. 8). Kopalny zbiornik występuje ponad strefą kontaktu tektonicz­
nego czapy wysadu i przebitych slupem solnym skał mezozoicznej osłony. Być 
może mobilność tektoniczna tej strefy miała wpływ na zachowanie osadów je­
ziornych. Na leży jeszcze raz podkreślić fakt nieprzerwanej sedymentacji osadów 
w zbiorniku w Łaniętach mającej miejsce co najmniej od wczesnego eemu do 
końca wczesnego yistulianu.

W okresie zlodowacenia wisły w miejscach obniżeń powierzchni istniały do­
godne warunki dla rozwoju zbiorników (rys. 20), w których zachodziła akumula­
cja rytmicznie warstwowanych osadów w warunkach klimatu peryglacjalnego. 
Ilasto-mułkowe osady zbiornikowe znane są z terenu Kotliny Płockiej z licznych 
wierceń w Gostyninie i Lucieniu na wschód od doliny Skrwy (lys. 12, 13), 
a także odsłaniają się spod gliny lodowcowej i piasków glacifluwialnych w kra­
wędzi wysoczyzny ograniczającej pradolinę Wisły w rejonie Zakrzewa, Górek, 
Solca, Wrzącej (rys. 8, 9). Tutaj serie zbiornikowe szybko wyklinowują się ku 
południowi ograniczone paleoskłonem obniżenia Kotliny Płockiej zbudowanym 
z gliny warciańskiej (rys. 20). W Gostyninie osady zbiornikowe tworzą ciągły po­
ziom pomiędzy glinami lodowcowymi zlodowaceń wisły i warty, osiągając miąż­
szość do 9,3 m.

Najlepiej poznano osady i zasięg peryglacjalnego zbiornika osińskiego (rys. 
20, 21). Ilasto-mułkowe osady dostępne były do badań w kilku odkrywkach eks­
ploatacyjnych. W celu określenia ich lateralnego zasięgu wykorzystano dane 
z dokumentacji surowcowej. W Osinach miąższość osadów' zbiornikowych wy­
nosi maksymalnie 6-8 m, po czym zmniejsza się ku peryferiom zbiornika zgod­
nie z kierunkiem podnoszenia się stropu podścielającej je gliny. Przypuszczalnie 
zbiornik osiński łączył się ze zbiornikiem gostynińskim poprzez obniżenie Skrwy 
(rys. 20). W Osinach utwory zbiornikowe przykryte są piaszczyslo-żwirowymi 
osadami sandrowymi, lecz nieco dalej na północ, w okolicy Starego Zaborowa 
analogiczne iły i mułki odsłaniają się w lewym zboczu doliny Skrwy spod gliny 
lodowcowej i warstwy osadów glacifluwialnych. Profil w Osinach (rys. 21) roz­
poczyna masywny diamikton (Dmm, kompleks Osi), którego strop jest ścięty 
erozyjnie i przykryty warstwą osadów glacifluwialnych (kompleks Os2) wy­
kształconych jako masywne żwiry lub piaski wzbogacone w spągu w żwiry 
i otoczki (Gm, Sm). Kontakt piasków z nad ległym i utworami zbiornikowymi 
kompleksu Os3 jest ostry, wyrażony poprzez drastyczną zmianę frakcji osadu, 
wynikającą z odmienności środowiska depozycji. Nasuwa to podejrzenia o istnie­
niu znacznej luki czasowej pomiędzy złożeniem obu kompleksów litofacjalnych 
(por. Merta 1996). Kompleks glacilimniczny (Os3) rozpoczynają masywne 
lub poziomo laminowane mułki piaszczyste (Fm, FSli) przechodzące w osady ila­
sto-mułkowe o rytmie warwowym (Fv). Strop osadów zbiornikowych jest ścięty 
przez erozję wód lodowcowych i przykryty kompleksem osadów glacifluwial­
nych (Os4) w postaci piaszczysto-żwirowych litofacji SGm, Sm sandru Skrwy. 
W kompleksie Os3 rytm warwowy znaczą cykle depozycyjne o miąższości kilku 
cm składające się z mułkowo-ilastej laminy jasnej (beżowo-brązowej) oraz z ciem­
nej laminy czekoladowo-brązowego iłu. W warwach jasnych zaobserwować można
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Pollen diagram of deposits of the fossil Eemian-Early Yistulian basin from Łanięta (Balwierz, Roman 2002)

1 - lakę silts and clays; 2 - lakę slits; 3 - organie silts and clays; 4 - silty-sandy gyttja; 5 - gyttja; 6 - peaty gyttja; 7 - pcaty muds; 8 - peats; 9 - stratigraphic signatures as in Fig. 18
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I - valfey area- I - rangę of thc Vistulian glacioliminc basin. 2 - suspected course of main strcams of the Ecmian Interglacial. II - 
plateau area willi altitude: a - 125-140 m a.s.1.. b - 110-125 m a.s.1. c - bclow 110 m a.s.1., 3 - dead ice moraincs. 4 - lakes of tlić 
Eenoan Likeland. 5 - subsidence zones; 6 - uplift zones. 7 - present plateau cdge

Rys. 20. Zasięg glacilimnicznych zbiorników vistuliańskich na tle głównych elementów paleorzeźby 
sprzed nasunięcia ostatniego lądolodu

1 - obsz;ir dolinny: I - zasięg zastoiska vistuliańskicgo, 2 - przypuszczalny przebieg dolin rzek eemskich; II - obszar wysoczy- 
znouy o wysokości: a - 125-140 mn.pm.b - 110-125 m n.p m. c - poniżej 110 in n.p.in., 3 - wzgórza moren martwego lodu, 
4 - jeziora pojezierza cemskiego, 5 - strefy subsydencji, 6 - strefy wynoszone tektonicznie. 7 - współczesna krawędź wysoczyzny

Rangę of theVislulian glaciolimnic basins against the major palacolandforms before ihc last ice shccl 
advance

cienki mułkowy film w spągu oraz podrzędną laminację poziomą. Jest to zjawi­
sko powszechne w osadach glacilimnicznych (Merta 1978). Grubsze laminy 
ilaste są masywne, lokalnie zbrekcjonowane, co wyraża się w postaci nagroma­
dzenia ostokrawędzistych fragmentów ciemnych iłów. Rozmiary poszczególnych 
fragmentów są podobne, rozmieszczone dość regularnie i ułożone zgodnie z la- 
minacją. Nie ma śladów podginania brzegów fragmentów iłu na skutek wysycha­
nia. Struktury' te są śladem szczelin synerezyjnych powstałych w wyniku skurczu 
(zmniejszenia objętości) minerałów ilastych w warunkach podwodnych (por. 
C o 11 i n s o n 1994), określane również jako spękaniania błotne (G r a d z i ń - 
ski i in. J986). Sporadycznie wśród warstw spotyka się laminy mułkowe lub 
mułkowo-piaszczyste o przekątnej laminacji riplemarkowej lub falistej. Pojedyn­
cze pomiary paleoprądów ze struktur prądowych wskazują na ekstraglacjalny 
charakter zasilania zbiornika (rys. 21). Jest to zgodne ze spostrzeżeniami
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I - ogólny widok odsłonięcia z lokalizacją profili litofacjalnych; II - profile litofacjalne

Sediments of a glaciolimnic basin

I - generał view of the exposure with the location of lithofacics logs; II - lithofacics logs
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Merty (1996) i jednocześnie może potwierdzać skrajnie dystalne położenie 
zbiornika względem czoła lądolodu.

Osady ilasto-mułkowe są silnie wapniste (ok. 11—15% CaCOj). Ekspeityzowa 
analiza palinologiczna wykonana dla 4 próbek mułków pobranych z kompleksu 
Os3 potwierdziła peryglacjalny charakter zbiornika sedymentacyjnego. Wyraża 
się to bardzo niską ogólną frekwencją pyłku roślin, występowaniem jedynie sko­
rodowanych sporomorf taksonów o wyższych wymaganiach termicznych przy 
obecności sporomorf charakterystycznych dla chłodnych zbiorowisk flor z okresu 
funkcjonowania zbiornika (Heliantheinum, Artemisia, Polygonum bistorta/vivipa- 
niinYZdzmem Z. B a 1 w i e r z (inf. ustna) tak „zimne” spektrum pyłkowe nie 
ma odpowiednika wśród flor rozpoznanych w Łaniętach w okresach wczesnovi- 
stuliańskich ochłodzeń.

Z całości danych wynika, że sedymentacja osadów kompleksu Os3 zachodziła 
w strefie równiny dennej zbiornika glacilimnicznego w skrajnie dystalnej strefie 
basenu (por. Brodzikowski 1992b, 1993). Parapelagiczna sedymentacja 
następowała z zawiesiny, której dostawa generowana była sezonowym rytmem 
zmian ablacji oraz dopływem wód ekstraglacjalnych do zbiornika.

Wskaźniki wieku TL osadów ilasto-mułkowych z Osin wynoszą 110 ±21 oraz 
95 ± 16ka, a podścielającego je diamiktonu 135 ± 24 ka (tab. 1, lys. 21). Podobne 
wartości uzyskano dla osadów zastoiskowych nawierconych w Lucieniu (rys. 13), 
a mianowicie 101 ± 18 ka oraz w Kaliskiej (114,6 ±6, 123 ± 18 i 122 ± 18 ka) 
(tab. 1), gdzie serie zastoiskowe zalegają powyżej eemskich osadów jeziornych, 
a pod gliną lodowcową.

Strop utworów zbiornikowych występuje w Osinach na ok. 109 m n.p.m. 
i znacznie się obniża ku północnemu-wschodowi, do ok. 80 m n.p.m. w Gostyni­
nie. W krawędzi wysoczyzny iły i mułki odsłaniają się poniżej 95 m n.p.m. 
W Kaliskiej strop osadów zastoiskowych znajduje się równie wysoko jak w Osi­
nach. Trudno jest określić, czy sedymentacja osadów zbiornikowych zachodziła 
w jednym rozległym basenie Kotliny Płockiej z licznymi odnogami wkraczają­
cymi na obszary wysoczyznowe, czy raczej w wielu izolowanych zbiornikach, 
stąd przedstawiony szkic (rys. 20) ma bardziej charakter utylitarny niż paleoge- 
ograficzny. Osady te mają wspólne i charakterystyczne cechy makroskopowe 
(różne chociażby od odsłaniających się serii ilasto-mułkowych w Baruchowie), 
zajmują podobne miejsce w profilu geologicznym i uzyskały porównywalne 
wskaźniki wieku bezwzględnego. Ich pozycja stratygraficzna jest dyskusyjna 
(Samsonowicz 1922; Skompski 1969; Wiśniewski 1976; B a - 
raniecka 1993; Roman, Turkowska 1998). Według Tobol­
skiego (199Ib) w świetle aktualnego stanu badań paleoekologicznych i paleo- 
fitogeograficznych należy wykluczyć możliwość nasunięcia lądolodu we wcze­
snym vistulianie na obszar Niziny Wielkopolskiej. Uzyskane ze stanowiska Ła­
nięta dane potwierdzają tę tezę. Tak więc wiek osadów zastoiskowych jest młod­
szy niżby wskazywały na to wyniki datowań TL. Można brać pod uwagę, że 
zbiomik(i) funkcjonował w okresie nasunięcia lądolodu stadiału pre-grudziądz- 

lego (świecia) w dolnym pleniglacjale, nie można też wykluczyć, że osady gla-



Rys. 22. Porównanie reliefu współczesnej powierzchni z rzeźbą podłoża podczwartorzędowego okolic Gostynina

present-day relief (A) afler shaded map at a scalę of 1:200 000 (P c t e c k i 1999); plastic model of the Quatemary substratum (B) based on Fig. 14

Helcnów

współczesna rzeźba powierzchni (A) wg cieniowanej mapy w skali 1:200 000 (P e t e c k i 1999); plastyczny model ukształtowania powierzchni podłoża czwartorzędu (B) wykonano w oparciu o szkic podłoża (rys. 14) 
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ZWIĄZKI MIĘDZY BUDOWĄ GEOLOGICZNĄ I DYNAMIKĄ PODŁOŻA 
A UKSZTAŁTOWANIEM WSPÓŁCZESNEJ POWIERZCHNI

Analiza budowy geologicznej i ukształtowania powierzchni podkenozoicznej, 
podczwartorzędowej w nawiązaniu do rozwoju pokrywy kenozoicznej oraz cha­
rakteru rzeźby współczesnej wykazała, że istnieje generalna zbieżność głównych 
elementów morfologicznych z planem strukturalnym podłoża mezozoicznego 
(rys. 7, 14, 22). Jest to zarazem pośredni dowód, że źródłem czynników dyna­
micznych modyfikujących rozwój zdarzeń morfotwórczych w kenozoiku była 
aktywność podłoża. W poprzednich rozdziałach wskazano na dużą zależność 
rozwoju trzeciorzędowej pokrywy osadowej od zjawisk tektonicznych. Dotyczy 
to szczególnie paleogenu. Zwrócono uwagę na związki ukształtowania po­
wierzchni podczwartorzędowej z kontynuacją tektonicznego rozwoju struktur 
wysadowych oraz destrukcją ciał solnych, a także od zjawisk mających miejsce 
w czwartorzędzie, lecz powiązanych z planem strukturalnym podłoża. Wyraźna 
jest permanencja form linijnych (osie antyki in, linie nieciągłości tektonicznych,

cilimniczne związane są z nasunięciem lądolodu stadialu głównego w górnym 
pleniglacjale, a nawet że pochodzą z obu tych okresów. Wobec nowych faktów 
m.in. stwierdzenia występowania w ciągłości sedymentacyjnej osadów eemsko- 
-wczesnovistu Hańskich w Łaniętach, należy odrzucić wcześniejsze przypuszcze­
nia o wczesnovistuliańskim wieku zastoiska w okolicach Gostynina (Roman, 
Turkowska 1998).

Pokrywa osadów związanych z najmłodszym epizodem glacjalnym na tym te­
renie (stadiałem głównym zlodowacenia wisly) jest stosunkowo ciągła. Jej miąż­
szość i charakter wykazują ścisłe związki z ukształtowaniem i litologią powierzchni 
bezpośredniego podłoża lądolodu. Ostatnie zlodowacenie reprezentowane jest 
przez jeden poziom bazalnej gliny lodowcowej podścielonej osadami glacifluwial- 
nymi, które w strefach występowania rynien subglacjalnych osiągają miąższość 
kilkunastu metrów (iys. 8, 9, 11). Z najmłodszym kompleksem glacigenicznym 
związane są szeroko rozprzestrzenione osady sandrowe oraz formy marginalne, 
szczelinowe i martwego lodu, a także osady rzecznolodowcowe i limniczne bu­
dujące poziomy pradolinne w Kotlinie Płockiej (Roman 1999b). Schyłek plej­
stocenu zapisał się erozją oraz akumulacją piaszczysto-żwirowych, a następnie 
piaszczysto-mułkowych aluwiów w dolinach rzecznych Skrwy i Osetnicy, roz­
wojem dolin erozyjno-denudacyjnych, akumulacją stożków napływowych, po­
kryw deluwialnych oraz aktywnością procesów eolicznych prowadzących m.in. 
do uformowania wydm i pokryw eolicznych.

Geomorfologiczny i litofacjalny zapis procesów geologicznych związanych 
z okresem stadialu głównego ostatniego zlodowacenia zostanie przedstawiony 
w dalszej części opracowania.
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formy dolinne, strefy krawędziowe) oraz zróżnicowanie na dwa morfostruktu- 
ralne regiony: obszar wysoczyzn i dolin rzecznych. Tendencja ta utrzymywała się 
przez znaczną część plejstocenu i ma wyraz we współczesnej rzeźbie. Na obsza­
rach położonych w zasięgu obniżeń dolinnych panowały warunki sprzyjające 
tworzeniu się zastoisk, rozległych sandrów, akumulacji osadów rzeczno-lodow- 
cowych. a podczas interglacjałów rozwijała się tu sieć rzeczna. W budowie ob­
szarów wysoczyznowych dominującą rolę odgrywają gliny lodowcowe, a dla 
stref krawędziowych i dawnych łuków morenowych charakterystyczna jest per- 
manencja zaburzeń glacitektonicznych.

Analiza rozwoju czwartorzędowej pokrywy osadowej pozwala na wyznacze­
nie głównych okresów nasilenia zjawisk modyfikowanych dynamiką podłoża, 
przypadających na czas interglacjału podlaskiego i starszej części zlodowaceń po- 
łudniowopolskich oraz interglacjału mazowieckiego i początku zlodowaceń środ- 
kowopolskich. Okresy te odpowiadają wyróżnionym przez Baraniecką 
(1975a, 1981) czwartorzędowym fazom tektonicznym: kujawskiej i mazowiec­
kiej. Przypuszczalnie nie tylko ruchy neotektoniczne będące przedłużeniem alpej­
skiej epejrogenezy leżały u podstaw rozwoju tych faz, lecz również obciążanie 
i odciążanie masą lądolodów indukujące ruchy pionowe, które obejmowały frag­
menty podłoża wyznaczone przestrzennie przebiegiem wcześniej istniejących 
dyslokacji (Baraniecka 1975b. 1979b, 1980, 1981; Liszkowski 1975, 
1993;Marks 1988; Ber 1999,2000).

Współczesna rzeźba wykazuje silne związki z paleoreliefem powierzchni 
podczwartorzędowej (rys. 22). Relacje te są szczególnie zaznaczone w przypadku 
przebiegu kopalnych form dolinnych (krzywieckiej, gostynińskiej) i układu obec­
nych dolin rzecznych oraz rynien polodowcowych i ozów. Elewacje podłoża 
czwartorzędu odzwierciedlają się we współczesnej morfologii jako obszary gar­
bów wysoczyznowych stanowiących lokalne strefy wododziałowe. Sieć rynien 
polodowcowych omija te strefy, podobnie jak i nie występują tu rozleglejsze po­
wierzchnie sandrowe. Kulminacje w obrębie powierzchni wysoczyznowej poło­
żone są na osi wyniesień podłoża związanych z tektoniką solną.

Generalny układ elementów liniowych reliefu współczesnego nawiązuje do 
główmych kierunków struktur tektonicznych w podłożu podkenozoicznym o prze­
biegu NW-SE i NE-SW (lys. 7, 22). Wskazuje na to także analiza fotolineamen- 
tów i główmych elementów strukturalnych głębokiego podłoża (Doktór i in. 
1995; Doktór.Graniczny 1995).

Podsumowując dotychczasowe uwagi należy przyjąć, że tłem dla kształtowa­
nia się rzeźby współczesnej były zjawiska tektoniczne modyfikowane w plejsto­
cenie przez kolejne dociążanie i odciążanie lądolodem. To one wpływały na za­
sięg, charakter i miąższość osadów' plejstoceńskich, determinowały przebieg stref 
erozji, formując w konsekwencji paleomorfologię, a także wpływając na przebieg 
glacjacji i deglacjacji, występowanie stref zaburzeń glacitektonicznych jak i na 
zarys strefy marginalnej ostatniego lądolodu. Rola neotektoniki i glaciizostazji 
w kształtowaniu rzeźby plejstoceńskiej stopniowo malała, przy wzrastającej roli 
charakteru rzeźby i litologii bezpośredniego podłoża coraz młodszych lądolodów.



TRANSGRESJA OSTATNIEGO LĄDOLODU

KSZTAŁTOWANIE RZEŹBY W FAZIE GŁÓWNEJ 
ZLODOWACENIA WISŁY

Analizę form i osadów związanych z transgresją lądolodu wisi}' należy po­
przedzić kilkoma uwagami dotyczącymi morfologii i charakteru litologicznego 
bezpośredniego przedpola stopniowo zajmowanego przez lądolód. Był to obszar 
o urozmaiconej rzeźbie (rys. 20), wyraźne zróżnicowany na wyniesiony do 120- 
140 m n.p.m. obszar wysoczyznowy i obniżenie Kotliny Płockiej (80-70 m 
n.p.m.). Wysoczyzna, zbudowana głównie z gliny lodowcowej zlodowacenia 
warty zajmowała zdecydowaną część powierzchni badanego terenu, pokrywającą 
się w głównych zarysach z obszarem współcześnie występujących wysoczyzn. 
Dominowały dwie elewacje: garb Suchodębia i garb Sierakowa. W okolicy Sie­
rakowa powierzchnię wysoczyzny urozmaicały piaszczysto-żwinwe wzgórza 
i pagórki moren martwego lodu, osiągające lokalnie wysokość kilkunastu me­
trów. W okolicy Suchodębia - w' Łaniętach i Kołom i i - występowały zaś nie­
wielkie zagłębienia, zajęte przez równiny torfowe, a będące śladem poeemskiego 
pojezierza (lys. 20). Garby wysoczyzny rozdzielało obniżenie pra-Skrwy zajęte 
przez równinę zastoiskową zbiornika osińskiego. Osady zastoiskowe występo­
wały również na powierzchni obniżenia Kotliny Płockiej, gdzie przykrywały 
głównie piaszczysto-żwirowe utwory akumulacji wodnej. Dominującym ele­
mentem rzeźby było gliniaste zbocze wysoczyzny opadające ku położonemu 
o około 40 m niżej obniżeniu Kotliny Płockiej. Forma ta była wyraźnie zaryso­
wana w morfologii na zachód od doliny pra-Skrwy, a jej przebieg nawiązywał do 
kierunku współczesnej krawędzi wysoczyzny, chociaż w stosunku do niej dawne 
zbocze znajdowało się o około 1 km na południe. Wyjątek stanowił tu odcinek 
zbocza położony na zachód od miejscowości Kretki, który znajdował się na pół­
noc od obecnej krawędzi (rys. 20).

Lądolód transgredował więc na obszar o wyraźnie zróżnicowanej rzeźbie, któ­
ra wymuszała kierunek potoków' lodowych i decydowała o zarysie czoła lą­
dolodu. W pierwszym etapie transgresji lądolód wypełnił obniżenie Kotliny 
Płockiej posuwając się z N W ku SE, o czym świadczy kierunek występujących tu 
rynien polodowcowych. Cechy morfologiczne rynien, ich sytuacja geomorfolo­
giczna i geologiczna wskazują, że występujące w rejonie Gostynina rynny należy



56

Zaburzenia glacilekionicznc w strefie palcoskłonu 
obniżenia Kotliny Płockiej

zakwalifikować jako powstałe wskutek subglacjalnej erozji wód lodowcowych 
(por. Ko żarski 1966/1967; Galon 1983; Niewiarowski 1992, 
1995). Warunkiem powstania rynien subglacjalnych był rozwój drenażu kanało­
wego w warunkach podlodowych i powstanie tuneli wód roztopowych typu N - 
wciętych w podłoże lodowca (N y e 1973 za Pi ot rows k i m J. A. 1999). 
Rozwojowi systemu kanałów subglacjalnych sprzyjała sytuacja geologiczna. 
Obecność w podłożu lądolodu ilasto-mulkowego „ekranu” ograniczała rozwój 
i wydajność drenażu rozproszonego, nie będącego w stanie odprowadzić wody 
roztopowej ze środowiska subglacjalnego na przedpole. Wpłynęło to na powsta­
nie bardziej efektywnego systemu drenażu kanałowego (por. B o u 11 o n , 
H ind mars h 1987; Piotrowski J. A. 1997; Piotrowski J. A., 
Kraus 1997). Z rozpoznania budowy geologicznej podłoża rynny gostyniń- 
skiej wynika, iż kanał subglacjalny rozwinął się tu na linii wcześniej szych prze­
pływów wód (rzecznych, proglacjalnych), co wyraża się obecnością miąższych 
formacji osadów przepuszczalnych o rozprzestrzenieniu ograniczonym rozmia­
rami kopalnej doliny (rys. 11). Przy ograniczonej wydajności subglacjalnego dre­
nażu rozproszonego, narastanie ilości wód roztopowych w podłożu lądolodu zaj­
mującego obniżenie Gostynina, spowodowało powstanie przepływu kanałowego, 
a w konsekwencji utworzenie rynny subglacjalnej. W rezultacie na przebieg ry­
nien subglacjalnych miały wpływ takie czynniki jak rzeźba i litologia bezpośred­
niego podłoża lądolodu. Zwraca uwagę zmiana kierunku przebiegu rynien wystę­
pujących na obszarze Kotliny Płockiej (NW-SE) i na terenie wysoczyznowym 
(NE-SW) (rys. 6). Obszary te rozdziela paleoskłon obniżenia Kotliny Płockiej 
(rys. 20).

Istotne znaczenie dla rozpatrzenia charakteru transgresji ostatniego lądolodu 
miały badania w odkrywkach zlokalizowanych w rejonie krawędzi Kotliny Płoc­
kiej w' Kretkach i Zawadzie Nowej (rys. 23, 24). Obydwa odsłonięcia znajdują się 
w strefie paleoskłonu wysoczyzny środkow'opolskiej ku obniżeniu Kotliny Płoc­
kiej (rys. 20). W stanowiskach odsłaniają się osady zaburzone glacitektonicznie. 
Struktury zaburzeń glacitektonicznych nie mają wyrazu we współczesnej morfo­
logii, natomiast ich występowanie jest ściśle powiązane z paleoreliefem.

Odsłonięcie w Kretkach (rys. 23) zlokalizowane jest w górnej części stoku 
wysoczyzny, który osiąga tu wysokość około 25 m, przy nachyleniu 10°. Po­
wierzchnię wysoczyzny buduje glina lodowcowa, przy czym jej miąższość jest 
wyraźnie zredukowana w strefie przykraw'ędziowej. Na stoku, spod gliny odsła­
niają się osady piaszczysto-mułkowe, a lokalnie także zalegające niżej glaciflu- 
wialne piaski ze żwirem. Badania przeprowadzono w zachodniej ścianie pia­
skowni w Kretkach, mającej wysokość 4 m. Główną część odsłaniających się tu 
utworów stanowią drobnoziarniste piaski i piaski mułkowate laminowane hory­
zontalnie (Sh) lub riplemarkowo (SFf) - kompleks KI (rys. 23). W górę profilu
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wzrasta udział lamin mułkowych, które wyróżniają się ponadto ciemniejsza bar­
wą, na tle jasnożółtych piasków. Osady piaszczysto-mułkowe cechuje pewna cy- 
kliczność sedymentacji wyrażona powtarzalnością asocjacji Sh—*SFr(Fh) 
o normalnym uziarnieniu frakcjonalnym. Miąższość utworów jednego cyklu wa­
ha się od 0,7 do 0,15 m i maleje ku górze. Cykliczne fluktuacje intensywności 
przepływu manifestował}' się zmiennością: piaszczyste górne płaskie dno (Sh) 
przechodzące w litofacjc Sr utworzone w warunkach słabego przepływu mi­
micznego. a następnie w spokojna^ sedymentację zawiesinową (Fh). Takie wa­
runki mogą cechować brzeżną część niskoenergetycznego koryta (Zieliń- 
ski.Brodzikowski 1992). Zważywszy, że analizowane serie osadów leżą 
w ciągłości sedymentacyjnej z różnoziamistymi piaskami ze żwirem (dane z son­
dy). oraz obocznie przechodzą w osady piaszczyste ze żwirem można przyjąć, że 
ich depozycja miała miejsce w przybrzeżnych strefach koryta płaskodennej roz­
toki. Osady kompleksu KI są zaburzone glacitektonicznie, przy czym ich dolna 
partia została jedynie pochylona i zapada ku północy pod kątem 20°, zaś górna 
część o miąższości ok. 2,5 m uległa silniejszym deformacjom fałdowym (rys. 23). 
Wyróżniającą się strukturą jest tu antyklinalny, symetryczny fałd stojący o stop­
niowo wygasającej w głąb amplitudzie zaburzeń warstw. Płaszczyzna osiowa fał­
du ma przebieg WSW-ENE i jest prawie pionowa (rys. 23 - V). Oś fałdu zapada 
ku WSW pod kątem 8°. W strefie przegubu antykliny występują podrzędne zafał- 
dowania w obrębie warstw mułkowych. Klinencja (wyrażona przez asymetrię) 
fałdków w obu skrzydłach antykliny skierowana jest generalnie ku przegubom 
warstw dużej struktury fałdowej. Są to fałdki ciągnione towarzyszące fałdom ze 
zginania, a powstałe na granicy ośrodków o różnej podatności na odkształcenia 
(Jaroszewski 1980).

Osady kompleksu KI są ścięte i przykryte warstwą diamiktonu (kompleks 
K2) o zróżnicowanej strukturze i miąższości (0,5-2,5 m). W dolnej części kom­
pleksu K2 występują wyniesione wzdłuż powierzchni ścięć warstwy straty- 
fikowanego, lokalnie żwirowego diamiktonu o zdeformowanej strukturze (Dsd, 
DGm) oraz warstwy mułku (/v/) o laminach ułożonych współkształtnie do po­
wierzchni przemieszczeń glacitektonicznych (rys. 23). W warstwie diamiktonu 
biorącego udział w zaburzeniach, występują podrzędne deformacje w postaci 
drobnych powierzchni ścięć, rozwiniętych na kontakcie z osadami drobnoziarni­
stymi kompleksu KI, a także „wleczeniowych” struktur fałdowych, rozciągnię­
tych zgodnie z przebiegiem głównych płaszczyzn nasunięć. Górną część kom­
pleksu K2 stanowi masywny, czerwono-brązowy diamikton z głazami (£>??wi)« 
któiy poza strefą zaburzeń buduje gliniastą powierzchnię wysoczyzny.

Zaburzenia ciągle (fałdy ze zginania) stwierdzone w osadach piaszczysto- 
-mułkowych kompleksu KI wykazują ścisły związek ze strukturami nasunięć 
w kompleksie K2. Zależność ta wyraża się poprzez zbieżność usytuowania stref 
największych zaburzeń w osadach obydwu kompleksów', ale przede wszystkim 
w zgodności przebiegu płaszczyzn ścięcia na granicy kompleksów' KI i K2 
(75/45N) oraz nasunięć (70/42N, 64/55N) z biegiem płaszczyzny osiowej fałdu
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Rys. 24. Zawada Nowa. Struktury glacitcklonicznc kontaktu lodowego
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litofacjalnc; IV - orientacja klastów: A - w glinie de formacyjnej (SDd), B - w masywnej glinie lodowcowej (Dmni)
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I - morphological siluation of thc cxposure, a broken linę indicates thc paloeoslope orientation, an arrow points to the 
exposurc location; II - sketch of thc castcrn wali of the exposure and thc location of lithofacics logs; III - lilhofacies logs; 
IV - prefcrred orientation of clasls: A - in the deformcd dianucton (SDd). B - in the massivc diamicton (Dinrnj
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(77/87S, rys. 23 - V), a kierunku ich nachylenia z kierunkiem zapadania warstw 
w dolnej partii osadów piaszczysto-mułkowych. Na podstawie przeprowadzo­
nych pomiarów elementów strukturalnych, w myśl przyjętych założeń, że rozcią­
głość zaburzeń glaciteklonicznych jest zgodna z przebiegiem krawędzi lądolodu, 
a ich wergencja z kierunkiem transgresji (R o t n i c k i 1974, 1976) oraz zgodnie 
z zasadami interpretacji mechanicznej uskoków (Jaroszewski 1980), do­
konano próby odtworzenia głównego kierunku nacisku lądolodu (rys. 23 - V). 
Uzyskane wyniki świadczą o oddziaływaniu nacisków subhoryzontalnych w za­
kresie azymutów 334—345° z N ku S.

Pomiary dłuższych osi klastów w masywnym diamiktonie (Dmm) wykazały 
średnio uporządkowany układ fabric (Si = 0,598) z dominującym kierunkiem 
NNE-SSW w przedziale azymutów 10-25° i podrzędnym WNW-ESE (100- 
130°). Wektor wypadkowy VI wynosi 353,5°, a średnie nachylenie klastów jest 
wyjątkowo wysokie (16°). Dość znaczny udział klastów zorientowanych po­
przecznie do kierunku wypadkowego charakteryzującego kierunek nasuwania lą­
dolodu, może wynikać z obecności przeszkód topograficznych na przedpolu 
transgredującego lądolodu (Olszewski,Szupryczyński 1985).

Odsłonięcie w Zawadzie Nowej znajduje się na wysokości około 115 m 
n.p.m., w górnej części ostrogi wydzielonej w krawędzi wysoczyzny doliną de- 
nudacyjną (rys. 24). Głębokość wycięcia doliny wynosi tu do 10 metrów, 
w związku z czym na jej stokach odsłaniają się spod gliny lodowcowej osady 
piaszczyste. W dolnej części ściany wyrobiska o wysokości 6 m, w intersekcji 
NNW-SSE, występują drobnoziarniste piaski o strukturze masywnej (Sm) oraz 
piaski drobnoziarniste i mułkowate o laminacji horyzontalnej (Sh, FSh) lub ri- 
plemarkow'ej (Sr, FSrc) (kompleks Zl, rys. 24). Litofacje Sh są zapisem sedy­
mentacji rytmicznej, co wyraża się powtarzalnością zespołu grubszej laminy 
drobnopiaszczystej (1-2 cm) i cieńszej (0,5 cm) laminy mułkowej o decydowanie 
ciemniejszej barwie. Depozycja kompleksu Zl miała miejsce w płytkim zbior­
niku o niskoenergetycznym, cyklicznym przepływie laminamym (Sh, FSh) lub 
prądowym (SFrc, Sr), być może w środowisku analogicznym jak w przypadku 
sedymentacji drobnoziarnistych osadów w Kratkach. Utwory kompleksu Zl są 
zaburzone glacitektonicznie w postaci szerokopromiennego, pseudosynklinalnego 
ugięcia, tak że w południowej części struktury warstwy leżą poziomo (w pier­
wotnej pozycji sedymentacyjnej), natomiast w jej północnej części uległy one 
podgięciu do 46° (rys. 24). Biegi podniesionych warstw są zbliżone do kierunku 
równoleżnikowego (80°), a upady skierowane są ku południowi.

W górnej partii odsłonięcia w Zawadzie znajduje się kompleks osadów lo­
dowcowych (Z2) o miąższości do 1,5 m, zbudowany z warstw diamiktonu 
o zróżnicowanych cechach litofacjalnych (rys. 24). Kontakt z zaburzonymi utwo­
rami kompleksu Zl jest ostry, podkreślony obecnością struktur glacidynamicz- 
nych. Od powierzchni występuje masywny, piaszczysty diamikton o rozproszo­
nym szkielecie ziarnowym i niewielkiej ilości otoczaków (DSm). Podściela go 
warstwa diamiktonu żwirowego (GDm) o ograniczonym zasięgu lateralnym 
i miąższości do 0,3 m, a niżej zalega ciągła, kilkudziesięciocentymetrowa war-
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siwa ilastej, masywnej gliny o czerwono-brunatnej barwie (Dmm). W spągu kom­
pleksu Z2 rozpoznano piaszczysty diamikton o strukturze de formacyjnej (SDd). 
zbudowany w zasadzie z „rozsmarowanych” pakietów osadów inkorporowanych 
z podłoża i warstw diamiktonu wytapianych oddolnie z lądolodu. Charaktery­
styczne jest tu zagięcie i rozwleczenie ku południowi lamin piaszczysto-mułko- 
wych podścielającego kompleksu Zl. Udział warstw bardziej ilastych jak i za­
wartość materiału grubookruchowego wzrasta ku górze. Przejścia pomiędzy war­
stwami są niewyraźne. Pierwotne struktury sedymentacyjne piasków stopniowo 
uległy całkowitemu zatarciu w wyniku glacimylonityzacji (K o z a r s k i , Ka­
sprzak 1992). Pomiary dłuższych osi klastów w piaszczystym diamiktonie de- 
formacyjnym wykazały ich wybitne ukierunkowanie (Sj = 0,692) w przedziale 
azymutów 350-360° przy wektorze wypadkowym V1 = 358,3° i znacznym śred­
nim nachyleniu klastów 14,2° (rys. 24).

Cechy strukturalne i teksturalne analizowanego diamiktonu (litofacji SDd) są 
diagnostyczne dla osadu powstałego subglacjalnie w czasie transgresji lodowca, 
w strefie dynamicznego kontaktu z osadami podłoża podlegającymi intensywnej 
deformacji. Osad ten jest genetycznie związany z depozycją gliny bazalnej typu 
lodgement. Nosi cechy zarówno egzaracji i glacidynamicznego zaburzania osa­
dów (głacimylonit), jak i depozycji subglacjalnej zaznaczonej głównie zgodnym 
ukierunkowaniem klastów (Kaczmarek 1992; Boulton 1996). Anali­
zowany diamikton odpowiada facji deformacyjnej gliny bazalnej, stanowiąc 
ogniwo przejściowe do całkowicie przeobrażonej homogenicznej gliny lodge­
ment (Hart,Boulton 1991), którą w odsłonięciu w Zawadzie Nowej repre­
zentuje ilasty diamikton (Dmm) (rys. 24 - IIIA). Także i w tej warstwie gliny 
można przyjąć (nie udało się wykonać wymaganych metodycznie 50 pomiarów) 
wyraźne (Si = 0,627), południkowe ukierunkowanie klastów o wektorze wypad­
kowym V] = 358°. Średnie nachylenie klastów wynosiło ok. 10° i miało głównie 
charakter dolodowy (rys. 24 - IVB). Wyżej zalegające warstw}' gliny (rys. 24 - 
IIIA) to efekt wytapiania materiału z lodu lodowcowego (DSm) przy lokalnym 
rozmywaniu deponowanego osadu przez wody pochodzące z ablacji (GDiri).

Utwory kompleksu Z3 występują tylko na stoku i u jego podnóża. Miąższość 
osadów rośnie konsekwentnie z nachyleniem stoku, a nieregularne warstwowanie 
w obrębie zróżnicowanych litologicznie piasków z domieszką żwiru, bądź pyłu 
jest współkształtne do skłonu. Powyższe cechy dobrze charakteryzują osady de- 
luwialne (S t o c h 1 a k 1978, 1996).

Zaobserwowane w Kretkach i Zawadzie Nowej zaburzenia glacitektoniczne 
to zarówno deformacje kompresyjne (fałdy, nasunięcia) powstałe przed czołem 
transgredującego lodowca (proglacial glaciotectonic defonnations), jak i defor­
macje utworzone pod stopą poruszającego się lądolodu (subglacial glaciotecto­
nic defonnationś), głównie w wyniku tensji (warstwa glacimylonitu) (Hart. 
Boulton 1991). Zwraca uwagę zgodność kierunków strukturalnych zaburzeń 
glacitektonicznych w obu stanowiskach. Z analiz}' tych struktur wynika, że głów­
ny kierunek nacisku działał w płaszczyźnie zbliżonej do poziomu i miał miejsce z 
N/NNW ku S/SSE. Na taki zwrot działania siły wskazują też drobniejsze struktu-
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Strefa czołowomorenowa pagórków szewskich

Pagórki szewskie rozciągają się w północno-zachodniej części analizowanego 
obszaru strefą o szerokości około 3 km biegnącą przez Szewo, Babią Górę, 
Dziankowo, Gulewo po Piotrów (rys. 2, 5). Stanowią one wschodni fragment Pa­
górków Chodeckich (Bartkowski i in. 1968). Ten wyróżniający się pod 
względem wysokości, morfologii jak i powierzchniowej budowy geologicznej 
pas pagórków, nawiązujący swym przebiegiem do kształtu krawędzi lodowej, 
uznawany był za ciąg moren recesyjnych wyznaczających zasięg lądolodu fazy

ry glacidefonnacyjne w spągowej partii gliny w Zawadzie Nowej. Kierunek ru­
chu lądolodu określony na podstawie orientacji fabric w glinach lodowcowych 
jest niemal identyczny z głównym kierunkiem działania sił glacitektonicznych w 
przypadku Zawady Nowej, a różny o około 25° w Kretkach. Rozbieżność ta w 
drugim przypadku wynikać może z faktu, iż masywny diamikton badany w Kret­
kach jest osadem górnych strumieni lodowych, które nasuwały się na obszar wy­
soczyzny już po wypełnieniu lodem obniżenia w miejscu obecnej Kotliny Płoc­
kiej, natomiast struktury glacitektoniczne powstały w wyniku naporu lądolodu 
podczas zajmowania tego obniżenia. Powstaniu deformacji glacitektonicznych w 
Kretkach i Zawadzie Nowej sprzyjała sytuacja paleomorfologiczna - obecność 
paleoskłonu, ale także zmiana charakteru litologicznego osadów', na które nasu­
wał się lądolód (por. m.in. Br ©dzikowski 1987; Jaroszewski 1991). 
Na invagę zasługuje brak w glinach bazalnych wtórnych struktur spękaniowych 
w' postaci sieci uskoków komplementarnych, wskazujących na ich związek z kie­
runkiem nasuwającego się lądolodu. Zdaniem Liszkowskiego (1996) ta­
ka sytuacja jest powszechna w przypadku vistuliańskich glin bazalnych środko­
wej Wielkopolski, związana z niezbyt dużą miąższością lądolodu i znaczną pręd­
kością jego ruchu wynikających z „ciepłego” reżimu termicznego. Za niewielką 
miąższością lądolodu przemawia ograniczony do pani metrów zasięg w'głębny 
zaobserwowanych w Kretkach i Zawadzie Nowej zaburzeń glacitektonicznych 
oraz niewielka miąższość gliny lodowcowej. Również charakter glin bazalnych 
świadczy o miękkim sposobie ich odkładania przy znacznym nasyceniu wodą 
ośrodka depozycji (i deformacji) (por. Ruszczyńska-Szenajch 1998, 
2001). By w subśrodowisku podlodowym powstały linearne struktury deforma- 
cyjne (jak w Zawadzie Nowej) świadczące o ruchu lądolodu, składowa pozioma 
(dynamiczna) naprężeń musiała przeważać nad składową pionową (statyczną) 
wynikającą z nacisku masy lodu. Takiemu układowi sprzyjała sytuacja, kiedy 
ruch lądolodu był szybki przy stosunkowe małej jego miąższości (Brodzi- 
kowski 1987).

W podsumowaniu powyższych rozważań należy przyjąć, iż struktury glaci­
tektoniczne w' Kretkach i Zawadzie Nowej powstały w okresie transgresji lądo­
lodu o niewielkiej miąższości, nasuwającego się z północy ku południowi zgod­
nie z podnoszeniem się paleoskłonu wysoczyzny środkowopolskiej.
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poznańskiej (Galon 1957, 1961, 1967; Galon, Roszkówna 1961. 
1967). Wzniesienia w okolicy Chodcza już znacznie wcześniej były włączane 
w ciągi czołowomorenowe przez Samsonowicza (1922) i Kuźniara 
(1926).

Domosławska-Baraniecka (1965) uznaje Pagórki Chodeckie 
i obszar leżący w rejonie Szewa za tzw. „strefę główną zasięgu czoła lądolodu 
pólnocnopolskiego”, którą uważa za odpowiednik moreny czołowej sensu stricto. 
W następnych latach, ta sama autorka stwierdza, że część form występujących 
w obrębie falistej wysoczyzny w okolicy Unisławic i Szewa zbudowana jest 
z utworów piaszczysto-żwirowych z wtrąceniami gliniastych piasków z głazami 
na powierzchni i klasyfikuje je jako pagórki akumulacji wodnolodowcowej lub 
wyróżnia jako kemy dodając znak zapytania (Baraniecka 1991. 1993). 
Również autorka niniejszej pracy pozostała przy takiej otwartej interpretacji 
morfogenetycznej wyniesień w okolicy Babiej Góry i Gniewa, stanowiących 
wschodnią część pagórków szewskich (Roman 1999b). Trudności w klasyfi­
kacji genetycznej tych form wynikały z braku odsłonięć w ich obrębie oraz roz­
poznania ich budowy jedynie płytkimi sondami ręcznymi. Dla lepszego zbadania 
budowy wewnętrznej omawianych form, w roku 1999 wykonano 28 sond me­
chanicznych o głębokości 3-14 m wzdłuż dwóch linii przekrojów w okolicy Ba­
biej Góry oraz Piotrowa (rys. 25). W rejonie Babiej Góry (rys. 25) pagórkowatą 
rzeźbę tworzą od powierzchni piaszczyste osady ze żwirem i pojedynczymi gła­
zami o miąższości do 4,5 m. Poniżej zalega ciągła warstwa czerwono-brązowej, 
wapnistej gliny lodowcowej o cechach makroskopowych analogicznych do glin 
budujących wysoczyznę. Miąższość gliny waha się w granicach 1,5-2.5 m 
w strefie kulminacyjnej pasa wzniesień i wzrasta do około 10 m ku północy 
i południowi. W osi wyniesionej strefy, pod cienką warstwą gliny, występują 
zróżnicowane litologicznie osady glacifluwialne: piaski, drobne żwiry, piaski ze 
żwirem i wkładkami mułków, a także grube żwiry z głazami i wkładkami piasz- 
czysto-żwirowego diamiktonu. Właśnie obecność miąższych (od 1,2 do co naj­
mniej 3,5 m) warstw słabo wysortowanych, a nierzadko diamiktonowych gru­
bych żwirów z głazami o średnicy do 0,3 m, jest specyficzna dla strefy pagórków 
szewskich. Zdaniem Zielińskiego (2000) lego typu osady są na tyle cha­
rakterystyczne dla subśrodowiska glacimarginalnego (terminoglacjalnego), że 
mogą być uznawane za wskaźnikowe, nawet jeżeli występują w stanie kopalnym 
i rozpoznane są tylko wierceniami. Ich geneza związana jest głównie z grawita­
cyjnym przemieszczaniem się materiału supraglacjalnego i składaniem go w stre­
fie bezpośrednio przyległej do czoła lądolodu. Poniżej osadów glacimarginalnych 
zalega twardoplastyczna, zwięzła szara glina lodowcowa ze zlodowacenia warty 
(rys. 25).

Do badań litologiczno-strukturalnych dostępny był pagórek w Piotrowie (rys. 
25, 26), zachowany fragmentarycznie ze względu na prowadzoną w okresie po­
wojennym intensywną eksploatację żwirów i piasków. Jeszcze w latach trzydzie­
stych ubiegłego wieku w miejscu wyrobiska istniało okazałe wzniesienie, na któ­
rym zlokalizowany był wiatrak. Obecnie ściany żwirowni o wysokości do 8 m są
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zakryte przez osypiska i częściowo zarośnięte. Badaniom dostępne byty jedynie 
górne partie zachodniej ściany odsłonięcia oraz fragmenty póhiocno-wschodniej 
ściany w miejscach wybiórczo prowadzonej eksploatacji żwirów. Obraz budowy 
wewnętrznej formy uzupełniono poprzez wykonanie wkopów i sond (rys. 25, 26). 
W północno-wschodniej części odkrywki w Piotrowie odsłania się ławica grubych, 
diam i klonowych żwirów z otoczakami o średnicy do 0,2 m o słabo zaznaczonym 
warstwowaniu nachylonym skrajnie wielkiej skali (GDi), które ujęto w podkom- 
pleks Pla (rys. 26- profil C). Warstwy nachylają się ku południowi pod kątem 36°. 
W spągu poszczególny  cli warstw występuje materiał diamiktyczny, przy czym sto­
pień przemycia i segregacji materiału wzrasta każdorazowo ku stropowi warstwy. 
Stwierdzona miąższość litfacji GDi wynosi ponad 4 m. Tego typu litofacje mają 
duże znaczenie interpretacyjne dla odtwarzania środowiska sedymentacji (Zie­
liński 2000; K r z y s z k o w s k i, Z i e 1 i ń s k i 2002). Ich akumulacja za­
chodziła w subśrodowisku glacimarginalnym poprzez nagłe „zamrażanie” spły­
wów o charakterze ziarnowym (noncohesive debris jlow, gmin flow) (E y 1 e s 
i in. 1983). W redepozycji materiału supraglacjalnego dużą rolę odgrywała woda, 
przy czym oprócz upłynnienia masy diamiktonu następowała jego wstępna selekcja 
i odprowadzenie części spławialnych. Jest to najbardziej przy lodowy osad subśro- 
dowiska glacimarginalnego. charaktery  styczny dla moren czołowych akumula­
cyjnych (Zieliński 2000; Krzyszkowski 2002; Krzyszkow- 
s k i , Z i e I i ń s k i 2002). Zdaniem Zielińskiego (2000) tego typu osad 
można uznać za odpowiednik allochtonicznych glin spływowych w rozumieniu 
Kasprzaka iKozarskiego (1984). W stropie litofacji GDi występuje 
warstwa żwirowego diamiktonu o zwartym szkielecie ziarnowym {DGm\ lecz ze 
względu na przypowierzchniowe położenie i niezbyt dużą miąższość tej litofacji, 
a także z uwagi na znaczne przeobrażenia antropogeniczne terenu odkrywki, na­
leżało uznać ten osad za nasypowy. Powyżej podkompleksu Pla występują śred- 
nioziarniste żwiry i żwiry piaszczyste o przekątnym warstwowaniu rynnowym 
średniej skali (G/) (rys. 26 - profil D). Grubość poszczególnych jednostek se­
dymentacyjnych wzrasta ku górze profilu od 0,2 do 0.6 m. Jednorodny zespół 
litofacji Gt podkompleksu Plb tworzy wydłużony, kanałowy litosom o szero­
kości co najmniej kilkunastu metrów'. Osady te deponowane były w subśrodo­
wisku korytowym rzeki roztokow'ej w wyniku przemieszczania w dnie koryta 
krętych, żwirowo-piaszczystych megariplemarków o wysokościach do 0,6 m. 
Warunkiem ich powstania była znaczna głębokość i intensywność przepływu 
(Zieliński 1993, 1998). Żwirowe osady koryta (G/) przechodzą w zespoły 
masywnych litofacji piaszczystych (Sm) związanych z niższym stanem wód 
o mniejszej intensywności przepływu. W zachodniej części żwirowni w Piotro­
wie występuje zespół zróżnicowanych litologicznie osadów' tworzących podkom- 
pleks Pic (rys. 26 - profile: A, Ba, Bb). Są to głównie różnoziamiste piaski ze 
żwirem o strukturze masywmej (Sm) lub o słabo wyrażonym warstwowaniu hory­
zontalnym (5/z), zaś sporadycznie pojawiają się litofacje piaszczysto-żwirowe 
o warstwowaniu nachylonym (SGz). Osady są słabo wysortowane, a w poszcze­
gólnych ławicach lub drobnych zestawach ławic zaznacza się normalne warstwo-
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Rys. 26. Piotrów. Osady kopalnego stożka glacimarginalncgo

Sediments of a fossil glaciomarginal fan

120

1 - morphological situation of the cxposure and location of lithofacias logs; II - skctch of the western wali of tlić cxposurc; 
III - lidiofacics logs, IV - ciast fabric in the lower part of massive diamiclon (Drns)

1 - sytuacja morfologiczna odsłonięcia z lokalizacją profili litofacjalnych. II - szkic zachodniej ściany odsłonięcia; III - 
profile litofacjalnc; IV - orientacja klastów w dolnej części gliny lodowcowej (Drns)
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wanie frakcjonalne, często kończące się warstwą masywnego piaszczystego mul- 
ku (SFm). Charakterystyczne dla podkompleksu Pic jest pojawianie się w obrę­
bie osadów piaszczystych nieregularnych warstw lub soczew żwirowych dia- 
miktonów bądź diamiktonowych żwirów (DGms, GDm). Utwory diamiktonowe 
zalegają niezgodnie na podścielających je osadach, a nawet lokalnie je zaburzają 
(rys. 26 - profil Bb). Spotykane są też sytuacje, w których litofacje diamiktonowe 
są zaburzone wraz z pokrywającą je warstwą osadów piaszczysto-mułkowych 
w formie fałdów spływowych (rys. 26 - profil Ba). Osady diamiktonowe składane 
był}' na skłonie stożka glacimarginalnego w wyniku ,zamrożenia” spływów gra­
witacyjnych materiału supraglacjalnego. W tym przypadku udział wody ograniczał 
się do upłynnienienia materiału supraglacjalnego i częściowego jego przemycia lecz 
bez segregacji i utworzenia struktur prądowych. Tego typu spływ}' (debris Jlow, 
cohesire debris Jlow) oraz odpowiadające im litofacje są powszechne i charaktery­
styczne dla strefy kontaktu lodowego (L a w s o n 1989; Zieliński 1992b, 
2000; Z i e 1 i ń s k i, V a n L o o n 1996). Depozycja ławic piaszczystych pod­
kompleksu Pic następowała w' warunkach górnego płaskiego dna z cyklicznych 
zalewów warstwowych (znaczna rozciągłość ławic przy ich niewielkiej miąższości, 
brak struktur prądowych, słabo wyrażona cykliczność poprzez normalną gradację 
ziania) przy znacznej stromości powierzchni akumulacyjnej (nachylenie ławic, lito­
facje SGi). Kierunek nachylenia ławic oraz wergencja lokalnie wyodrębniających 
się w' osadach diamiktonowych fałdów' spływowych wskazują, że transport 
materiału budującego podkompleks Pic odbywał się z północy ku południowi.

Z przeprowadzonych badań osadów trójdzielnego kompleksu PI wynika, że 
kompleks ten powstał w subśrodowisku glacimarginalnym, a depozycja składają­
cych się na niego osadów związana była z akumulacją nasady stożka (podkompleks 
PI a i Pic) lokalnie poprzerywanego przez kanał}' dystrybucyjne odpływu wód roz­
topowych (podkompleks Plb).

W przypowierzchniowej partii zachodniej ściany żwirowni w Piotrowie odsła­
nia się czerwono-brązowa, wapnista glina lodow'cow'a (kompleks P2) o miąższo­
ści ok. 2 m, spoczywająca ciągłą powłoką na osadach podkompleksu Pic (rys. 
26). Kontakt pomiędzy’ osadami jest ostry, a spąg gliny równy, układający się 
konsekwentnie ze stokiem. Na granicy gliny i piasków' pojawiają się pojedyncze 
subhoryzontalne powierzchnie ścięcia występujące również w' stropie piaszczys­
tych osadów podkompleksu Pic (rys. 26 - profil A). Płaszczyzny ścięć są lekko 
nachylone ku północy (8-12°), a ich biegi są zbliżone do kierunku równoleżni­
kowego. Dolną partię gliny buduje zwarty, warstwowany ilasty diamikton (Dms) 
z rozwleczonymi warstwami różnoziamistych piasków o zatartej pierwotnej 
strukturze sedymentacyjnej. Ciała piaszczyste przyjmują niekiedy formę fałdków 
wleczeniowych o wergencji południowej. Wyżej zalega piaszczysty masywny 
diamikton (Dmm) ze strukturami otulania głazików powstałymi w wyniku powol­
nego wytapiania z lodu i osiadania masy formującego się diamiktonu (por. 
Ruszczyńska-Szenajch 1998). Pomiary ułożenia dłuższych osi kla- 
stów' w glinie, wykonane na głębokości 1,7-2,1 m (litofacja Dtns\ wykazują wy­
soki stopień uporządkowania ich orientacji (Si = 0,671) o dominującym kierunku
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MAKSYMALNY ZASIĘG OSTATNIEGO LĄDOLODU

Rozwój poglądów na lemat zasięgu ostatniego lądolodu we wschodniej części Kotliny Płockiej

Istotnym zagadnieniem dla obszaru badań jak i całej wschodniej części Ko­
tliny Płockiej jest ustalenie ilości i wieku transgresji oraz maksymalnego zasięgu

NE/NNE-SW/SSW (rys. 26 - IV). Średnie nachylenie klastów, głównie w stronę 
proksymalną wynosi 6,3°.

Cechy strukturalne jak i wysokie uporządkowanie fabric w dolnej partii gliny 
wskazują, że jej depozycja miała miejsce w środowisku subglacjalnym. Powsta­
nie fałdków wleczeniowych, podobnie jak i drobnych subhoryzontalnych po­
wierzchni ścięć, jest związane z działaniem w podłożu lądolodu nacisku bocz­
nego (ścinającego, dynamicznego) wywołanego ruchem lodu. Wergencja fałd­
ków może określać kierunek tego ruchu (B e r t h e I s e n 1978; Li szko w- 
s k i 1996) jako skierowany generalnie ku południowi. Kiedy obciążenie pionowe 
(statyczne) przewyższało wartość naprężenia działającego w układzie poziomym, 
następowała depozycja bazalnego diamiktonu (Dms) o silnie wyrażonym uporząd­
kowaniu klastów. Tę dolną partię warstwowanej gliny lodowcowej o miąższości 
0,2-0,5 m zinterpretować można jako baza Iną z odłożenia [lodgement till), wyżej 
zalega glina wytopnieniowa (melt-out till). Wyinterpretowany na podstawie prze­
słanek sedymentologicznych (ukierunkowanie fabric) i morfologicznych (przebieg 
osi rynien w obszarze wysoczyznowym) kierunek płynięcia lądolodu można okre­
ślić zasadniczo jako z NE na SW.

W wyniku przeprowadzonych badań geologicznych i litofacjalnych w obrębie 
linearnej formy dużej skali jaką jest strefa pagórków' szewskich ustalono, iż są to 
formy poligenetyczne związane przede wszystkim z transgresją lądolodu 
i utworzeniem zespołu stożków glacimarginalnych w okresie stagnacji jego czoła. 
W efekcie na znacznej długości (Chodecz (?) - Szewo - Piotrów') powstał pas mo­
ren akumulacyjnych, po czym nastąpił awans lądolodu i ścięcie górnych partii 
utworzonych na przedpolu form. Taki typ glacjacji zdaniem Kasprzaka 
(2000) związany jest z dłuższymi postojami transgredującego lądolodu i prowadzi 
do utworzenia powierzchni pagórkowatych o wyraźnej lineacji morfologicznej. 
Obecność w podłożu lądolodu wyniesienia w postaci wału moren akumulacyjnych 
o znacznej rozciągłości wpłynęła w istotny sposób na charakter późniejszej degla- 
cjacji i transformację rzeźby tego obszaru. W efekcie trzon pasa pagórków' szew­
skich budują osady transgresywnych stożków' glacimarginalnych, które przykryte 
są bazalną gliną lodowcową, a pagórkowatą rzeźbę tworzą (np. w okolicach Babiej 
Góry) osady glacifluwialne kemów (rys. 6, 25).

Dla pełniejszego wyjaśnienia genez}' pagórków' szewskich (czy raczej cho- 
decko-szewskich) należałoby rozszerzyć badania o strefę wzniesień występujących 
w' rejonie Chodcza. Zadanie to wykracza jednak poza zakres niniejszej pracy.
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lądolodu ostatniego zlodowacenia - LGM (Last Glacial Mcucimwn). O „wielkiej 
oscylacji” obejmującej obniżenie Kotliny Płockiej pisał L e n c e w i c z (1927), 
a za wkroczeniem lodowca sięgającego po okolice Gąbina i Gostynina miały 
przemawiać: obecność jezior rynnowych, świeżość form lodowcowych (Len­
ce w i c z 1927, 1929, 1936), a także odrębna powłoka gliny lodowcowej (Le­
wiński 1924; Lencewicz 1927). Koncepcja zlodowacenia dolinowego 
w Kotlinie Płockiej przetrwała aż do opublikowania prac Lyczewskiej 
(1960) iMojskiego (1960), którzy w świetle przeprowadzonych szczegóło­
wych badań geologicznych zgodnie stwierdzili, że wysoczyznę w rejonie Kowala 
na południowym obrzeżeniu Kotliny Płockiej (poziom kowalski) pokrywa glina 
związana z nasunięciem lądolodu północnopolskiego, a zatem zasięg lądolodu nie 
ograniczał się jedynie do doliny.

W rejonie Gostynina brak jest form czołowomorenowych, jednak różnice 
w morfologii i typie osadów na północ i południe od linii Gostynin - Gąbin spra­
wiły, że większość badacz}' tędy prowadzi granicę zasięgu ostatniego lądolodu 
(W o 1 d s t e d t 1932, 1935; Galon 1957, 1965; Galon,Roszkówna 
1961, 1967), mniej więcej zgodną z zasięgiem wyznaczonym przez Majda- 
nowskiego (1947, 1948) po południowej granicy występowania jezior ryn­
nowych. Na podstawie analizy geomorfologicznej Galon (1961 - lys. 8, 1967) 
oraz Galon i Roszkówna (1961, 1967) wyznaczają w okolicy Gostynina 
przebieg stref marginalnych obu faz (stadiałów) ostatniego zlodowacenia: leszczyń­
skiej i poznańskiej (rys. 27). Pogląd ten podtrzymują m.in. D y 1 i k o w a i O 1 a - 
c z e k (1984). Dopiero Skompski (1969) iBaraniecka (Dorno- 
sławska-Baraniecka 1965; Baraniecka 1989, 1993) uwzględ­
niając kryteria geologiczne, uściślają przebieg zasięgu lobu płockiego w tym rejo­
nie (rys. 27). Dom osła wska-Baraniecka (1965) tłumaczy pasowe 
zróżnicowanie rzeźby w rejonie Chodcza nie stopniowym, frontalnym zanikiem 
lądolodu i jego postojem na linii fazy' poznańskiej, a zonalnym zróżnicowaniem 
działalności morfotwórczej lądolodu w strefie marginalnej.

Na ogół przyjmowano, że ostatni lądolód tylko raz wkroczył na obszar połu­
dniowej części Kotliny Płockiej pozostawiając glinę, której poeemski wiek bez­
spornie udokumentowano w Kaliskiej (Domosławska-Baraniecka 
1965; Janczyk-Kopikowa 1965). Rozbieżne stanowiska zajmowano co 
do fazowego wieku tej transgresji. Opowiadano się za przynależnością lobu płoc­
kiego do fazy' poznańskiej (frankfurckiej, stadiału wielkopolsko-dobrzyńskiego) 
(W o 1 d t s t e d t 1932; M o j s k i 1960, 1969; Lyczewska 1960; Do­
mosławska-Baraniecka 1965; S k o m p s k i 1969; B a r a n i e c- 
ka, Skompski 1978; K o z a r s k i 1986) lub uznawano lob płocki (koniń­
ski) za związany z fazą leszczyńską (brandenburską, stadiałem południowo-wielko- . 
polskim) (Różycki 1961, 1972 - rys. 48; K o t a r b i ń s k i , U r b a n i a k - 
Biernacka 1975; M o j s k i 1984; Baraniecka 1989, 1993). W rejonie 
Dobrzynia, Skompski (1969) wyróżnił w obrębie fazy poznańskiej dwa epi­
zody glacjalne - subfazę gąbińską i płocką którym odpowiadają gliny lodowcowe 
rozdzielone osadami wodnolodowcowymi i zastoiskowymi. M o j s k i (1984, str.
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Rys. 27. Poglądy na zasięg lądolodu ostatniego zlodowacenia w rejonie Gostynina

Idcas on the extcnl of thc last icc shcet in thc vicinity of Gostynin

icc sheet cxtcnt aftcr 1A - Baraniecka (1991, 1993). IB - R o ma n (1999b), 2 - S k o m p s k i (1969), 3 - G a I o n 
(1961), Galon and R o s z k o (1961, 1967): L - Leszno phase, Pz - Poznań phasc, 4 - Lcncewicz (1936); 5 - sites of imergla- 
cial scdiments: E - Ecmian and lowcst Yistulian, E+V) - Ecmian and Early Yistulian; 6 - TL dates for a - tills. b - glaciolimnic 
scdiments, c - glaciolimnic scdiments overlying Ecmian scdiments, d - glaciofluvial scdiments, location of sites and TL dates after 
Prószyński,Stańska-Prószyńska (1980), Brykczyński (19S9b). B r y k c z y ń s k i ct al. (1987), Droz­
dowski. Fedorowicz (1985), Prószyńska-Bordas et al. (1991). Klatkowa (1992), Baraniecka 
(1993), Szalamacha G. (1996), R o m a n , T u r k o w s k a (1998)

zasięg lądolodu wg: 1A - Baranieckiej (1991, 1993), IB - R o ma n (1999b), 2-S k o m p s k i e g o (1969). 3 - G a - 
łona (1961), G a 1 o n a i R o s z k o (1961, 1967): L- faza leszczyńska, Pz - faza poznańska , 4 - Lcncewicza (1936); 5 - sta­
nowiska osadów interglacjalnych: E - cemskich i najniższej części vistulianu, E+V| - ccmskich i wczcsnoMStuliańskich; 6 - wyniki 
datowali termoluminescencyjnych (TL) wykonane dla. a - glin lodowcowych, b - osadów glacilimnicznych, c - osadów glaci­
limnicznych zalegających nad osadami interglacjalu eemskiego, d - osadów glacifluwialnych; lokalizacja stanowisk i wyniki dato­
wali TL wg: Prószyńskiego. St ańsk i ej - Prószy nsk icj (1980), Brykczyńskiego (1982b), Bryk- 
czyńskicgo i in. (1987). D r o z d o w s k i c g o, Fc dc ro w i c z a (1985), P r ó s zy ń s k i e j - B o r d a s i in. (1991), 
Klatkowej (1992). Baranieckiej (1993). S za I a m a c h y G. (1996), Roman.Turkowskiej (1998)

241) wyraża pogląd, że lądolód fazy leszczyńskiej wyznaczył maksymalny zasięg 
ostatniego zlodowacenia w Kotlinie Płockiej, lecz jednocześnie koreluje wyróż­
nione przez Skompskiego (1969) podfazy gąbińską i płocką odpowiednio 
z fazami poznańską i leszczyńską. Zważywszy, że lądolód podfazy7 gąbińskiej 
sięgał dalej na południe (Skompski 1969), niejasny wydaj e się przytoczony 
wyżej pogląd Mojskiego (1984).
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Stanowisko Lisica - zróżnicowanie kompleksów glacigcnicznych 
i maksymalny zasięg ostatniego lądolodu w rejonie Gostynina

M a r k s (1988, 1991) rozważał możliwość wkroczenia starszych lądolodów 
zlodowacenia wisły W2 i W3 (w okresach: 105-102 ka i 65-55 ka) aż po rejon 
Torunia i północnej części Kotliny Płockiej (rys. 28). Najdalej na południe w tej 
części Polski miał sięgnąć lądolód \V4 w okresie 21-18 ka. Przyjmując, że 
w południowo-zachodniej części Mazur maksymalny zasięg zlodowacenia wisły 
wyznaczył lądolód W3, Marks (1988, 1991) postuluje, że asynchroniczność 
maksymalnego zasięgu ostatniego zlodowacenia należy' rozpatrywać w znacznie 
szerszym zakresie czasowym niż dotychczas, oraz widzi konieczność zarzucenia 
stosowania w sensie stratygraficznym tradycyjnych nazw faz (leszczyńskiej, po­
znańskiej, pomorskiej).

Granicę maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu wyznaczono na podsta­
wie analizy rozprzestrzenienia bazalnej gliny lodowcowej w nawiązaniu do sta­
nowisk osadów' eemskich, a także posłużono się kryteriami geomorfologicznymi, 
polegającymi na prześledzeniu przebiegu proksymalnych części sandrów, dystal- 
nych części rynien, przebiegu form marginalnych. Glina lodowcowa, budująca 
powierzchnię młodszej wysoczyzny oraz zalegająca powyżej osadów eemskich 
w' Kaliskiej, ma specyficzne cechy makroskopowe i litopetrograficzne, różniące 
ją od glin starszych. W trakcie prac terenowych starano się rozpoznać typ facja lny 
gliny, w celu wyodrębnienia obszaru występowania glin bazalnych świadczących 
o pokryciu terenu przez lądolód. Było to możliwe do przeprowadzenia w nielicz­
nych odsłonięciach oraz we wkopach. Kluczowym stanowiskiem dla obserwacji
1 badań zróżnicowania osadów' lodowcowych występujących w rejonie Gostynina 
jest stanowisko w Lisicy, gdzie odsłaniają się trzy pokłady glin lodowcowych.

Stanowisko Lisica (rys. 29) znajduje się w dawnym wyrobisku cegielni ok.
2 km na południe od Gostynina, tuż na zapleczu maksymalnego zasięgu ostat­
niego lądolodu (lys. 27). Takie położenie oraz fakt występowania w Lisicy kilku 
glin lodowcowych było powodem, że odsłonięcie to budziło zainteresowania geo­
logów prowadzących prace kartograficzne (Skompski, Kawecka 1962; 
Skompski 1970; Roman 1999b) oraz zajmujących się badaniem cech 
osadów morenowych (Klatkowa 1992; Czubią 2001). Dotychczasowy 
zakres badań osadów w' Lisicy obejmował analizę litologiczną i badania ułożenia 
dłuższej osi klastów w glinach (Skompski 1969; Klatkowa 1992), da­
towania wieku glin metodą TL (K 1 a t k o w a 1993), analizę litofacjalną i ana­
lizę kopalnych struktur peryglacjalnych (Roman 1998, 1999a) oraz uprosz­
czoną analizę składu petrograficznego żwirów frakcji >20 mm z glin lodowco­
wych z wydzieleniem erratyków przewodnich (Czubią 2001). W 2000 roku, 
w ramach niniejszego opracowania, zostały przeprowadzone badania petrogra­
ficzne drobnej frakcji żwirowej (5-10 mm) glin lodowcowych, wykonane przez 
Gronkowską-Krystek w firmie Petrogeo. Wyniki tych badań zestawiono
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Location of thc study area againsl the extcnts of thc Vistulian ice shcets after Marks (1988) and 
thc main rcccssional phascs of thc last icc sheci after Kozarski (1986, 1995)

Rys. 28. Położenie obszaru badań na tle zasięgów lądolodów zlodowacenia wisły wg Marksa 
(1988) oraz głównych faz recesyjnych ostatniego lądolodu wg Kozarskiego (1986, 1995)

A - cxtcnt and age estimates in lhousands ycars BP of thc Yistulian ice sheets after Marks (1988); B - cxtent and age 
estimates m ycars BP of main recessional phascs of the last ice shect after Kozarski (1986). in brackets isochrones of 
dcglaciation after Kozarski (1995); L - Leszno phase, P - Poznań phase, Ch - Chodzież stibphase, Pin - Pomeranian 
phase. Ga - Gardno phase; doltcd arcas mark Yistulian pradolinas after Kozarski (1988)

A - zasięg i szacunkowy wiek w tysiącach lat BP lądolodów zlodowacenia wisly wg Marksa (1988); B - zasięg i 
szacunkowy wiek w latach BP głównych faz recesyjnych ostatniego lądolodu wg Kozarskiego (1986), w nawiasach 
podano izochrony dcglacjacji wg Kozarskiego (1995): L - faza leszczyńska, P - faza poznańska, Ch - subfaza 
chodzieska. Pm - faza pomorska. Ga - faza gardzieńska; pola zakropkowane znaczą przebieg pradolin vistuliańskich wg 
Kozarskiego (1988)
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i przedyskutowano pod kątem ustaleń stratygraficznych (R o m a n , L i s i c k i 
2000). W sezonie badawczym 2001 roku ponownie pomierzono ułożenie klastów 
dla wyróżnionych litofacji diamiktonów (rys. 29).

Eksploatację glin w odkrywce cegielni w Lisicy prowadzono już w latach 
czterdziestych ubiegłego wieku i kontynuowano do 1985 roku. Wyrobisko osią­
gnęło głębokość kilkunastu metrów lecz obecnie wypełnione jest wodą do głębo­
kości 9,5 m, a znaczna część ścian jest zapełznięta. W północnej ścianie glinianki 
o wysokości 9 m, odsłaniają się trzy gliny lodowcowe o różnych cechach struktu­
ralnych i teksturalnych (rys. 29). Granice pomiędzy poszczególnymi pokładami 
glin są wyraźne, podkreślone powierzchniami ścięcia. Gliny rozdzielone są pakie­
tami zaburzonych osadów mułkowo-piaszczystych, bądź piaszczysto-żwirowymi 
osadami glacifluwialnymi. Ponadto w stropie dolnej i środkowej gliny lodowco­
wej stwierdzono obecność struktur peryglacjalnych. Sytuację geologiczną wystę­
pujących w Lisicy osadów ilustruje przekrój V (rys. 13).

Dolny kompleks glacigeniczny I (rys. 29) występuje od głębokości 6,5 m 
i odsłania się jedynie na przestrzeni około 12 m. Do badań dostępna była tylko 
górna partia gliny o grubości do 1,5 m. Kompleks I buduje ilasty, masywny dia- 
mikton o brunatnej barwie i wyjątkowo niskiej zawartości materiału żwirowego. 
Przesuszony diamokton wykazuje płytkowo-gruzełkową oddzielność. Według 
Klatkowej (1992) glinę tego poziomu cechuje bardzo wyraźna orientacja 
dłuższej osi klastów, co przy wysokim stopniu ilastości wskazuje, że jest to glina 
bazalna, odłożona pod stopą aktywnego lądolodu. W trakcie prac w odsłonięciu 
w Lisicy autorka nie znalazła w tym kompleksie glacigenicznym ani jednego kla- 
stu, który mógłby podlegać pomiarom orientacji fabric. Również Czubią 
(2001) nie przeprowadził badań petrograficznych ze względu na brak odpowied­
nio dużych żwirów w tym pokładzie gliny. Na podstawie analizy składu petrogra­
ficznego frakcji żwirowej 5-10 mm określono wartości wskaźników petrograficz­
nych: O/K = 0,7, K/W = 1,5, A/B = 0,6 (rys. 29 D), które zdaniem Lisickiego 
(2001; Roman,Lisicki 2000) mogą odpowiadać litotypowi Sj gliny star­
szego stadiału zlodowacenia sann. Należy dodać, iż frekwencja analizowanych 
ziaren żwiru była mała (52 sztuki), a mimo to pewne tendencje w składzie petro­
graficznym zaiysowały się wyraźnie: m.in. znaczna przewaga skal krystalicznych 
nad wapieniami paleozoicznymi, przy czym skały kiystaliczne stanowią prawie 
50% całego spektrum petrograficznego.

W stropie kompleksu I (na głębokości 6,5 m p.p.t.) rozpoznano stniktuiy szcze­
linowe kontrakcji termicznej w postaci klinów z pierwotnym wypełnieniem z cha­
rakterystyczną, równoległą do ścian struktury laminacją piasków o wzrastającej 
gradacji ziarna ku wnętrzu i górnej części klinów. Ze względu na charakter odsło­
nięcia niemożliwe było prześledzenie poligonalnego układu tych struktur wrzucie 
poziomym. W ścianie odkrywki występują one co 1,5-2,5 m, co dla glin jest cha­
rakterystyczne (por. Goździk 1973). Długość struktur waha się od 0,6 do 0,9 
m. W stropie gliny I zachowały się jedynie korzeniowe partie klinów. Podczas 
transgresji lądolodu odpowiedzialnego za złożenie gliny II, ich górne części zostały 
ścięte, a płaszczyzny pęknięć kontrakcyjnych wychylone z pierwotnego położenia
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5 próbek piasków pobra-(iys. 29 - Cb). Analiza morfoskopowa ziaren kwarcu z 5 próbek piasków pobra­
nych z wypełnień klinów wykazała ich wysoki stopień eolizacji (średnio: ok 49% 
ziaren RM, 23% EL, 1,5% NU - rys. jO). Fakt ten w powiązaniu z typem opisa­
nych struktur peryglacjalnych dowodzić może intensywnej kontrakcji termicznej 
w warunkach agradacji wieloletniej zmarzliny przy' dużej suchości klimatu (por. 
Pewe 1959; Goździk 1970, 1973, 1987; M u r t o n 1996).

Środkowy kompleks glacigeniczny II zbudowany jest z piaszczystego diamik- 
tonu o strukturze masywnej z głazami o średnicy do 1 m. Diamikton jest wapni- 
sty, szaro-brązowy w spągu, a wyżej brązowy. W ścianie odsłonięcia wykazuje 
oddzielność blokową, a pionowe szczeliny pęknięć obejmują całą miąższość war­
stwy wynoszącą około 4 m. Granica pomiędzy glinami I i II jest ostra. W spągu 
gliny II lokalnie występuje cienka warstwa zaburzonych mułków laminowanych 
piaskiem pylastym (rys. 29 - Cc). Deformacje mają postać dysharmonijnych za- 
fałdowań poprzerywanych subhoryzontalnymi powierzchniami ścięć, podkreślo­
nymi występowaniem zlustrowań. Diamikton kompleksu II zawiera w spągu 
rozwleczone laminy ilasto-mułkowe lub piaszczysto-mułkowe będące wyrazem 
glacimylonityzacji (por. Kozarski, Kasprzak 1992, 1994). Ich wystę­
powanie ograniczone jest do wąskiej (15-20 cm) strefy kontaktu, a ułożenie la­
min jest do tej strefy równoległe. Niewielki jest kontrast litologiczny pomiędzy 
laminami a otaczającym je diamiktonem, co wskazuje na wysoki stopień homo­
genizacji bazalnej gliny lodowcowej. W wyższych partiach gliny kompleksu U 
występują drobne porwaki piaszczyste o ostro zarysowanych krawędziach z za­
chowaną pierwotną strukturą sedymentacyjną. Są to tzw. glacio-erosional rafts 
pobrane z podłoża lądolodu w wyniku przymarznięcia, transportowane w stanie 
zamrożonym i zdeponowane poprzez powolne wytapianie z lodu (Rusz- 
czyńska-Szenajch 1987). W środkowej partii gliny II stwierdzono także 
żwirowo-piaszczyste wypełnienia kanałów wód inglacjalnych.

Dla stropowej partii gliny, zwłaszcza we wschodniej części odsłoniętej ściany, 
charakterystyczne są smugi piaszczystego lub piaszczysto-żwirowego diamiktonu 
z głazami oraz przeławicenia słabo wysortowanego materiału piaszczysto-żwiro­
wego o niewyraźnym warstwowaniu poziomym. Na podstawie zaobserwowa 
nych, uznawanych za diagnostyczne (B o u 11 o n 1976; Rus zezy n s a - 
Szenajch 1998; L i s z k o w s k i 1996; S t a n k o w s k i 1996) struktur, 
wstępnie wyróżniono podstawowe litofacje gliny, a następnie o onano ponua 
rów ułożenia klastów dla poszczególnych litofacji. Ukierun owame as ov. je 
najsilniejsze w spągowej partii kompleksu II (rys. 29 - Da), co wyraża 'va 
• 0,680. Kierunek weki™ wypadkowego wynosi 349 P^sre*“ “2” 
klastów 6,2°. W zalecającej wyżej partii gliny uporządkowanie kia 7 
spada (SI = 0,598) a ich średnie nachylenie wzrasta do 8,2 , przy zac owany

niczny II obejmuje cienką warstwę (ok. 0,25 m) g my nhlacvinei z wyto- 
spoczywającą na niej glinę wytopmeniową z P*?'^ ® w\ (1992), która
pienia. Wobec powyższego nie można się zgod
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na podstawie badań ułożenia klastów i masywnego charakteru gliny uznała, że 
pokład U z Lisicy jest w całości zbudowany z gliny subglacjalnej z wytopienia 
(por. Roman,Lisicki 2000).

Z kompleksu II pobrano 4 próbki bruzdowe do badań petrograficznych frakcji 
5-10 mm. Otrzymana charakterystyka petrograficzna jest bardzo różnorodna (rys. 
29 D). W dolnej próbce ilość żwirów wapieni paleozoicznych jest zbliżona do 
ilości skał krystalicznych i brak jest dolomitów. W dwóch próbkach środkowych 
dominują wapienie paleozoiczne w ilości ponad 50%. Górna próbka charaktery­
zuje się nieznaczną przewagą wapieni nad skałami krystalicznymi, co zgodne jest 
z wynikami badań wykonanych przez Czubię (2001). Dolna próbka została 
pobrana ze spągowej partii gliny środkowej (II), reprezentowanej przez glinę ba- 
zalnąz odłożenia. Petrograficzny skład drobnej frakcji żwirowej wykazuje podo-
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bieństwo do gliny dolnej (I), co sugeruje wymieszanie materiału skalnego gliny II 
1 gliny ją podścielającej. Dwie próbki środkowe charakteryzują^ litotyp 02 utoż­
samiany w dorzeczu Wisły z gliną młodszego stadiału zlodowacenia odry (L i - 
s i c k i 2000, 2001). Próbka górna należy do litotypu W2, reprezentującego glinę 
młodszego stadiału zlodowacenia warty.

W stropie II pokładu gliny rozpoznano struktury kontrakcji termicznej w po­
staci epigenetycznych klinów ze złożonym wypełnieniem (Roman 1998, 
1999a). Dolne części klinów wypełnione są laminowanymi współkształtnie do 
ścian szczeliny piaskami, zaś ich górne partie stanowi zróżnicowany litologicznie 
materiał z nadleglej warstwy ze śladami zaburzeń grawitacyjnych (rys. 29 - Ca). 
Piaski z dolnej części klinów wykazują średni stopień eolizacji ziaren kwarcu 
(średnio: 40,1% ziaren RM, 23,4% EL, brak NU), jednak wyraźnie wyższy niż 
osady międzyglinowe (średnio: 32,1% RM. 34,8% EL, 1,3% NU) (rys. 30).

W Niedrzakowie, około 6 km na południe od Lisicy, gdzie glina środkowego 
(II) kompleksu glacigenicznego z Lisicy buduje powierzchnię zdenudowanej wy­
soczyzny, struktury kontrakcyjne tworzą siatkę mocno rozbudowanych epigene- 
tycznych klinów z pierwotnym wypełnieniem piaszczystym.

Górny kompleks glacigeniczny III występuje w postaci ciągłego pokładu 
o miąższości 2-2,5 m, który' można śledzić na długości ok. 90 m (rys. 29). Kom­
pleks glacigeniczny III buduje piaszczysty, warstwowany w spągu (Dms), a wy­
żej masywny (Dmni) diamikton o charakterystycznym czerwono-brązowym za­
barwieniu. Liczne są w nim jasnoszare konkrecje, rizokrecje oraz naskorupienia 
węglanu wapnia, przy czym przypowierzchniowa warstwa gliny jest odwapniona 
i zwietrzała do głębokości około 1, 3 m. Kontakt z gliną środkowego pokładu jest 
ostiy. Lokalnie gliny II i IH rozdziela warstwa piaszczysto-żwirowych osadów' 
glacifluwialnych, najczęściej ściętych wyrównaną powierzchnią spągu górnej gli­
ny. Dolną część kompleksu III stanowi niewyraźnie warstwowany diamikton 
(Dms), a w skrajnych przypadkach warstwowa struktura dolnych partii gliny 
wyrażona jest w postaci wzajemnych przewarstwień masywnego diamiktonu 
i piaszczysto-żwirowych osadów o zatartej pierwotnej strukturze sedymentacyj­
nej. Ruszczy ńska-Szen a jch (1998, 2001) określa ten typ osadu jako 
glinę miękkiego odkładania (soft lodgement till), deponowaną pod stopą lodu w 
warunkach dostatecznego nawodnienia środowiska subglacjalnego. Pozostałą 
część kompleksu stanowi masywny diamikton wykazujący w stanie suchym gru- 
zełkową oddzielność. Uwzględniając głębokość strefy przemarzania, pomiarów 
ułożenia klastów dokonano na głębokości 1,8-2,1 m, a więc w spągowej partii 
kompleksu III. Występuje tu znaczna koncentracja dłuższych osi klastów (SI = 
0,648) z maksimum o kierunku NNE-SSW (Vj = 17,2°). Na podstawie opisanych 
cech spągową partię gliny zinterpretowano jako bazalną z odłożenia, a pozostałą 
część kompleksu III stanowi prawdopodobnie glina wytopnieniowa.

W Gostyninie (ok. 1 km na północ od Lisicy), we wkopie o głębokości 3 m 
stwierdzono, że glina lodowcowa odpowiadająca kompleksowi III z Lisicy ma 
miąższość 2,5 m i zalega na drobnoziarnistych piaskach glacifluwialnych. Na
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spągowej powierzchni gliny obserwowano zadzior gliniasty (edge) wykształ­
cony w postaci wypukłości o szerokości 30 i wysokości 25 cm, silnie wydłużo­
nej zgodnie z azymutem 12°. Kierunek rozciągłości tej struktury jest według 
Ehlersa iStephana (1979) wskaźnikiem ruchu lądolodu. Uzyskany po­
miar kierunkowy nawiązuje do wyników ukierunkowania fabric w kompleksie 
glacigenicznym IH z Lisicy oraz przebiegu rynny gostynińskiej.

Badania petrograficzne drobnej frakcji żwirów z dolnej części pokładu gliny 
III wykazały duży udział skał lokalnych, co potwierdzają również wyniki C z u - 
b 1 i (2001). Ilość tych skal przekracza 40%, a wśród zespołu skał skandynaw­
skich przeważają wapienie paleozoiczne (rys. 29 - D). Górna partia gliny jest 
zwietrzała, tutaj skały krystaliczne przeważają nad wapieniami paleozoicznymi 
lecz udział skał lokalnych jest bardzo wysoki (ok. 50%). Glina III odpowiada li- 
totypowi B2 wyróżnianemu w dorzeczu Wisły przez Lisickiego (2000, 
2001) i wiązanemu stratygraficznie z młodszym stadiałem zlodowacenia wisły.

Według Klatkowej (1992) górny pokład glin lodowcowych z Lisicy ma 
charakter ablacyjny, za czym przemawiać miał niski stopień uporządkowania kla- 
stów w powiązaniu z ich dystalną inklinacją oraz gruzełkową strukturą gliny. 
W świetle aktualnie przeprowadzonych badań litofacjalnych i ułożenia fabric 
w'dolnej partii gliny, wniosek Klatkowej (1992) należy zakwestionować. 
Rozbieżność wyników dotyczących orientacji klastów w górnej glinie z Lisicy 
przedstawionych przez Klatkową i obecnie prezentowanych (rys. 29 - D) 
wynika przypuszczalnie ze sposobu, a ściślej głębokości przeprowadzonych po­
miarów'. Należy zwrócić uwagę również na szeroki zasięg lateralny gliny o cha­
rakterze i miąższości podobnej jak gliny należącej do kompleksu III z Lisicy, co 
zostało stwierdzone w trakcie kartowania geologicznego (Roman 1999b). 
W odsłonięciach położonych na południe od strefy krawędzi Kotliny Płockiej ob­
serwowano zróżnicowanie pionowo w obrębie najmłodszej gliny, wyrażające się 
podobnie jak w' Lisicy obecnością warstwowanej gliny poniżej typowej gliny wy- 
topnieniowej (np. w Piotrowie, rys. 26). Charakterystyczne facje gliny ablacyjnej 
spływowej, ze strukturami grawitacyjnego przemieszczania, rozpoznano tylko 
w'otulinach form szczelinowych, w morenach martwego lodu, pagórkach po wa­
łach lodowo-morenowych oraz w apeksach stożków sandrowych.

Badania K 1 a t k o w'ej (1992) nad ułożeniem klastów w glinach moreno­
wych miały służyć nie tylko wydzieleniom facjalnym, lecz poprzez wyznaczenie 
lokalnych kierunków transportu lodowego śledzonych w skali regionalnej, rów­
nież wnioskom stratygraficznym. W odniesieniu do Lisicy autorka sugerowała 
możliwość złożenia glin I, II i III jako odmian facjalnych w jednym cyklu depo- 
zycyjnym ostatniego zlodowacenia lub proponowała rozdzielenie wiekowe gliny 
I (prawdopodobnie warciańskiej) od glin II i III złożonych w trakcie jednego, vi- 
stuliańskiego nasunięcia lądolodu. Uściśleniu powyższych sugestii straty graficz­
nych miały służyć badania TL, których wyniki Klatkowa (1993) zamieściła
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w zbiorczej tabeli lecz szerzej ich nie komentowała. W niniejszej pracy wyniki 
datowań TL glin z Lisicy uwzględniono w tabeli 1.

Skompski (1969) wyróżnił w odsłonięciu w Lisicy dwa poziomy glin lo­
dowcowych, z których górny miał sięgać do głębokości ok. 6,5 m (obejmowałby 
zatem gliny kompleksów II i III). Po wyznaczeniu azymutu głównego kierunku 
dłuższych osi głazików w glinach i porównaniu z badaniami regionalnymi, 
Skompski (1969) określił, że orientacja klastów górnej gliny odpowiada kie­
runkowi transgresji lądolodu północnopolskiego zaś dolnej jest charakterystyczna 
dla nasunięcia lądolodu środkowopolskiego. Badania dolnej gliny Skompski 
wykonał dla osadów z głębokości 13-14 m (obecnie ta część odsłonięcia jest za­
lana wodą).

Czubią (2001) z odkrywki w Lisicy pobrał dwie próbki głazików o śred­
nicy ponad 20 mm, z górnego (III) i środkowego (II) pokładu gliny. Wyniki ba­
dań przewodnich erratyków krystalicznych skał fennoskandzkich i bałtyckich 
skał węglanowych wskazały na przesunięcie ku zachodowi obszaru alimentacyj­
nego lądolodu, który zakumulował górną glinę lodowcową (III), w stosunku do 
lądolodu, który pozostawił glinę środkową (II). Czubią (2001) zwraca uwagę 
na wysoką zawartość skał lokalnych oraz krzemieni i czertów, stwierdzoną w obu 
glinach z Lisicy, która zdaniem autora jest cechą glin ostatniego zlodowacenia, 
wyróżniającą je od utworów warciańskich ubogich w skały lokalne. Gliny z Li­
sicy, mogą być zdaniem C z u b 1 i (2001) odpowiednikiem wydzielonych przez 
Skompskiego (1969) dla okolic Dobrzynia, glin dwu subfaz: gąbińskiej 
i płockiej, w obrębie fazy poznańskiej ostatniego zlodowacenia (należy dodać, że 
konsekwencją tego stwierdzenia jest przesunięcie zasięgu pod fazy płockiej aż na 
południe od Gostynina).

Jak wynika z przedstawionego przeglądu badań nad osadami glacigenicznymi 
- z Lisicy, ich wąskie ukierunkowanie może prowadzić do różnych wniosków stra­

tygraficznych i paleogeograficznych. Z wieloma z przytoczonych wniosków nie 
można się obecnie zgodzić.

W świetle dotychczasowych badań przeprowadzonych w dawnym wyrobisku 
cegielni w Lisicy oraz na podstawie całości materiałów geologicznych zebranych 
w ramach niniejszej rozprawy należy przyjąć, że:

1. Odsłaniające się w Lisicy gliny lodowcowe reprezentują trzy odrębne epizody 
glacjalne. Przemawia za tym obecność glin bazalnych w obrębie każdego 
z pokładów, występowanie epigenetycznych struktur peryglacjalnych rozwiniętych 
na powierzchni dolnego i środkowego pokładu glin oraz różnice w składzie petro­
graficznym drobnej frakcji żwirowej (5-10 mm) glin lodowcowych. Struktury pe- 
ryglacjalne zachowane w stropie gliny U w postaci klinów ze złożonym wypełnie­
niem są świadectwem nie tylko rozwoju kontrakcji termicznej w warunkach suche­
go, zimnego klimatu w obecności wieloletniej zmarzliny (piaszczyste wypełnienie 
pierwotne), lecz świadczą również o zaistnieniu warunków sprzyjających degrada­
cji wieloletniej zmarzliny (wypełnienie wtórne) (por. m.in.: D y 1 i k 1966; G o ź -
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dzik 1973, 1978, 1987; K I a t k o w a 1990;Murton 1996). Można zatem 
przyjąć, że interwał czasowy pomiędzy złożeniem II i III pokładu glin był znaczny.

2. Przynależność najmłodszego kompleksu glacigenicznego (III) do okresu fa­
zy głównej ostatniego zlodowacenia nie budzi wątpliwości. Glina tego kom­
pleksu buduje powierzchnię wysoczyzny z zachowanymi jeszcze jeziorami ryn­
nowymi i oczkami wytopiskowymi, co wobec efemeryczności tego typu zbiorni­
ków wodnych dowodzi pośrednio młodości osadów budujących wysoczyznę po- 
lodowcową. Ten pokład gliny lodowcowej kontynuuje się w Kaliskiej, gdzie za­
lega ponad eemskimi osadami jeziornymi. Według Baranieckiej (1993) 
jest to przypuszczalnie ten sam pokład gliny, który występuje w Koninie-Malińcu 
i podścielony jest namułami organicznymi datowanymi metodą radiowęglową na 
22 000 lat BP (Pazdur, W a 1 a n u s 1979; S t a n k o w s k i 1979; To­
bolski 1979; Pazdur i in. 1980; Stankowska, Stankowski 
1987). Południowca granica rozprzestrzenienia gliny kompleksu IH, przebiega 
około 1,5 km na południe od Lisicy i wyznacza maksymalny zasięg lądolodu 
ostatniego zlodowacenia (rys. 6).

3. Glina środkowa (II) z Lisicy buduje powierzchnię zdenudowanej wyso- 
czyny znajdującej się na południe od granicy rozprzestrzenienia gliny górnej. Za­
głębienia pojezierne występujące w obrębie tej wysoczyzny wypełnione są osa­
dami eemskimi i wczesnovistu hańskimi (Baraniecka 1989; Balwierz, 
Roman 2002). Na podstawie składu petrograficznego frakcji 5-10 mm górną 
partię gliny II z Lisicy można korelować z szeroko rozpowszechnionymi glinami 
na powierzchni Równiny Kutnowskiej i Wysoczyzny Kłodawskiej, z gliną z Bab 
Dolnych występującą pod przykryciem młodszych osadów glacigenicznych oraz 
z gliną spod jeziornych osadów eemskich w Kaliskiej (Baraniecka 1993; 
S z a ł a m a c h a G. 1996; Roman 1999b). W świetle powyższego glina II 
nie może być wiązana z okresem zlodowacenia wisty, jak uważała Klatkowa 
(1992) i Czubią (2001). Jest to zarazem jednoznaczne z odrzuceniem wcze­
śniejszych przypuszczeń autorki o możliwości wykroczenia lądolodu starszego sta- 
diału zlodowacenia wisty po rejon Lisicy (Roman 1999a). Należy przyjąć, że 
środkowy pokład gliny z Lisicy został złożony przez lądolód zlodowacenia warty.

4. Określenie przynależności stratygraficznej dolnej gliny (I) z Lisicy stwarza 
największe trudności. W oparciu o wyniki analizy petrograficznej frakcji 5-10 mm 
można przyjąć, że glina ta została złożona przez lądolód zlodowacenia sanu i wtedy 
zajmuje wyjątkowo wysokie, jak na glinę zlodowaceń południowopolskich, poło­
żenie w profilu osadów czwartorzędowych rejonu Gostynina (por. Roman, 
Lisicki 2000). Można też, kierując się ogólną sytuacją geologiczną przypusz­
czać, że glina (I) związana jest ze starszym epizodem glacjalnym zlodowaceń środ- 
kowopolskich (rys. 13). W przyszłości rozwiązaniu tej kwestii być może posłużą 
badania osadów organogenicznych występujących w pozycji międzyglinowej 
w Sierakówku, na południe od Lisicy, poza zasięgiem zlodowacenia wisty.

Badania geologiczne wykazały, że na południe od Gostynina najmłodsza glina 
lodowcowa (bazalna) nie tworzy ciągłej pokrywy w strefie bliskiej maksymalnego
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zasięgu ostatniego lądolodu (LGM), lecz występuje płatami, których miąższość nie 
przekracza 2,5 m. Jednocześnie wyraźna jest zależność przebiegu południowej gra­
nicy rozprzestrzenienia gliny od występowania wyniesień (garby Suchodębia i Sie­
rakowa) i obniżeń (obszar zbiornika osińskiego) w powierzchni wysoczyzny środ- 
kowopolskiej (por. lys. 5, 6 i 20). Najdalej na południu, w okolicy Dendyi, wystę­
puje piat gliny zalegającej na serii osadów zastoiskowych zOsin, który zachowany 
jest w formie szczątkowej, pod przykryciem piaszczysto-żwirowych osadów San­
dru Skrwy (rys. 6). Silne rozczłonkowanie pokrywy gliniastej w dużej mierze wy­
nika z intensywnej działalności erozyjnej wód roztopowych w okresie deglacjacji. 
Ma to szczególny wyraz w strefach ujściowych rynien subglacjalnych: lubień­
skiej i goslynińskiej, u wylotu których formowały się sandry o złożonej budowie. 
Najwyższy poziom sandrowy związany był z okresem maksymalnego zasięgu lą­
dolodu, a zachowane fragmenty proksymalnych części tego poziomu wyznaczają 
zasięg czoła lądolodu (rys. 6). W okolicy Antoniewa (około 4 km na północ od ka­
niąt) występują dwa krótkie, połączone ze sobą i słabo wyrażone w morfologii 
stożki sandrowe. Ich apeksy zbudowane są z osadów piaszczystych, w których 
występują pojedyncze głazy oraz warstwy piaszczystych diamiktonów ze struktu­
rami spływowymi. Wyraźne jest drobnienie osadów i zanikanie wkładek dia­
miktonów ku południowi. Proksymalne części stożków wyznaczają tu przebieg 
czoła lądolodu, co potwierdza również pojawienie się w miarę zwartej pokrywy 
gliny na północ od tych form. Większe trudności w wyznaczeniu przebiegu mak­
symalnego zasięgu lądolodu napotkano na południe od stanowiska w Lisicy. Tu­
taj glina ostatniego zlodowacenia (poziomu III) początkowo występuje pod cien­
ką powłoką osadów sandrowych, a dalej ku południowi pojawia się już tylko w 
dnie doliny marginalnej odpływu wód roztopowych na północ od Leśniewic, 
gdzie buduje powierzchnię wałowych pagórków o wysokości 5-7 m i równoleż­
nikowym przebiegu. Wały te określone były przez Skompskiego (1963) 
jako ozy erozyjne wycięte w starszych glinach lodowcowych. Z aktualnie prze­
prowadzonego rozpoznania budowy wewnętrznej tych form wynika, że miąż­
szość pokrywającej je gliny sięga 1,5 m po czym pojawia się warstwa bruku mo­
renowego lub cienka warstwa piaszczysto-żwirowych osadów' glacifluwialnych, 
a niżej występuje szaro-brązow'a, zwarta glina o miąższości ponad 3 m. W świetle 
powyższego można się jedynie zgodzić, że są to formy erozyjne, chociaż z pew'- 
nościąnie ozowe.

Granicę maksymalnego zasięgu lądolodu w zachodniej części sandru Skrwy (re­
jon Sokołów - Dendyja) wyznaczono na podstawie rozpoznanych tu form mar­
ginalnych wyrażonych w' postaci ciągów' wytopisk i pagórków' po wałach lodowo- 
-morenowych. Formy te związane są już z etapem zaniku lądolodu i omówione bę­
dą w rozdziale następnym.

Podsumowując powyższe rozważania należy stwierdzić, że lądolód zlodowace­
nia wisły dotarł do linii wyznaczonej przez miejscowości: Wola Olszowa - Anto- 
niewo - Sokołów - Osiny - Leśniewice. Wyraźna jest zależność kształtu linii mak­
symalnego zasięgu lądolodu od ukształtowania jego bezpośredniego przedpola 
(por. lys. 6 i 20).
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Obszar Sokołów - Sierakówek;
formy reliktowe po wałach lodowo-morcnowych oraz sandr Skrwy

Obszar Sokołów - Sierakówek (rys. 2, 5, 6) położony jest w strefie marginal­
nej maksymalnego zasięgu ostatniego lądolodu w obrębie lobu Skrwy i obejmuje 
część rozległego sandru uformowanego u wyloty rynny gostynińskiej oraz zespół 
wydłużonych pagórków' i towarzyszących im ciągów ukierunkowanych wyto- 
pisk, występujący w zachodniej części sandru w rejonie Sokołowa - Dendyi. 
W stosunku do głównych elementów paleorzeźby sprzed nasunięcia ostatniego 
lądolodu rozpatrywany obszar znajduje się w miejscu rozległego obniżenia zbior­
nika osińskiego, pomiędzy dwoma elewacjami wysoczyzny środkow'opolskiej 
(rys. 20). Obniżenie to istniało już u schyłku zlodowacenia warty i zostało praw­
dopodobnie wykorzystane w eemie przez rzekę. Śladem erozji rzecznej jest bruk 
korytowy nawiercony w Sokołowie poniżej serii zastoiskowych zbiornika osiń­
skiego. Transgresja lądolodu w okresie fazy głównej zlodowacenia wisty poprze­
dzona była erozją wód roztopowych. Otwartość topomorfologiczna przedpola lą­
dolodu była przyczyną wkroczenia tu lobu lodowzcow'ego sięgającego po okolice 
Osin (lob Skrwy), a jednocześnie warunkowała swobodny odpływ w'ód roztopo­
wych ku południowi i utworzenie rozległego sandru Skrwy, przedłużającego się 
ku południowi jako sandr dolinny Głogowianki.

Szczegółowsze dane dotyczące budowy geologicznej i geomorfologii oma­
wianego obszaru po raz pierwszy znaleźć można na mapie geologicznej Kotliny 
Płockiej Lencewicza (1936), który kreśli tu rozległy fragment zdenudowa- 
nej, piaszczystej moreny otoczonej (również od północy) wyniesieniami moreny 
dennej starszego zlodowacenia. Piaszczystą morenę rozcinają torfowe obniżenia 
doliny Skrwy, której od wysokości Reszki (już poza granicami obszaru Sokołów 
- Sierakówek) zaczyna towarzyszyć oz gostyniński. Inny obraz znajdujemy na 
mapie Łyczewskiej (1948), która w obrębie rozległego sandru wyróżniła 
szereg wałów ozowych o przebiegu równoległym do głównych obniżeń dolin­
nych rozcinających sandr m.in. w okolicy Dendyi, Sierakówka i Techman. Sandr 
otaczają od wschodu i zachodu starsze, zdenudowane wysoczyzny morenowe, 
a od północy młodsza wysoczyzna polodowcowa. Taki generalny obraz przypo­
wierzchniowej budowy geologicznej obszaru Sokołów - Sierakówek utrzymany 
jest w pracach Wadasa (1962), Skompskiego (1963, 1969), Bara­
nieckiej iSkompskiego (1978) (rys. 31).

Dopiero Turkowska (inf. ustna) prowadząc w latach 1996-1998 prace 
kartograficzne do arkusza Gostynin Szczegółowej mapy geologicznej Polski 
w skali 1:50 000, zakwestionowała ozową genezę pagórków w okolicy Techman 
i Wąwrowej. W związku z tymi wątpliwościami autorka niniejszej pracy podjęła 
szczegółowe badania geologiczne i geomorfologiczne w obszarze Sokołów - Sie­
rakówek, które rzuciły nowe światło na genezę niektórych form i pozwoliły



Rys. 31. Występowanie ozów w rejonie Gostynina

A - wg Wadasa (1962 - rys. 5); B - wg S k o m p s k i e g o (1963)
1 - ozy; 2 - sandry; 3 - strefa krawędzi wysoczyzny. 4 - granice obszaru szczegółowych badań Sokołów - Sierakówek

Distribulion of eskers in the vicimty of Gostynin

A-afterWadas (1962-fig 5); B-afterS k o mp s k i (1963)
1 - eskers; 2 - outwashes; 3 - plateau edge, 4 - case study area Sokołów - Sierakówek

na sformułowanie odmiennego poglądu na morfogenezę tego obszaru od dotych­
czas przyjętego. Analizę obszaru Sokołów - Sierakówek przedstawiono oddziel­
nie dla zespołu obniżeń i pagórków w strefie Sokołów - Dendyja oraz dla sandru 
Skrwy (rys. 32, 33). Było to podyktowane odmienną morfologią, budową geolo­
giczną oraz rozmieszczeniem analizowanych form w stosunku do form otaczają­
cych i względem dawnej krawędzi lądolodu. Można zatem sądzić, że oba zespoły 
form podporządkowane były innym procesom morfogenetycznym.

Charakterystyczne dla rzeźby rejonu Sokołów - Dendyja są szeregowo uło­
żone wałowe pagórki o rozciągłości NW-SE porozdzielane ciągami wydłużo­
nych zagłębień o nieregularnych kształtach (rys. 32). Pagórki mające długość od 
0,5 do 1,5 km przy szerokości 150-650 m osiągają wysokość 120-126,5 m 
n.p.m. i wyraźnie dominują w morfologii tego obszaru. Wydłużone współkształt­
uje do przebiegu pagórków obniżenia mają zazwyczaj podmokłe dna, zalegające 
na 108-112 m n.p.m. Stoki pagórków są bardziej strome od strony zagłębień,



Rys. 32. Rzeźba obszaru Sokołów - Sierakówck

I - odsłonięcia (a) i wkopy (b) wraz z numerem; 2 - sondy; 3 - przekroje geologiczne

Configuralion of the case study area Sokołów - Sierakówck

1 - exposures (a) and dug holoes (b) and their oridina! number, 2 - borehoJcs; 3 - geologie cross-sections

natomiast stoki „zewnętrzne” łagodnie opadają zlewając się z powierzchnią San­
dru. Pagórki cechuje odmienny w stosunku do otaczającego sandru charakter 
przypowierzchniowej budowy geologicznej, co wyraża się dużym zróżnicowaniem 
litologicznym osadów, znacznie większym udziałem materiału grubookruchowego 
i obecnością wkładek gliniastych (rys. 33). Charakterystyczny jest kierunek NW- 
SE zespołu omawianych form nawiązujący do przebiegu krawędzi lądolodu lobu 
Skrwy (rys. 34). Taki charakter rzeźby określany jest terminem controlled hum- 
mocky relief (B o u 11 o n 1972). Cechy morfologiczne oraz piaszczysto-żwi- 
rowy charakter osadów budujących wały w rejonie Wąwrowej i Dendyi zadecy­
dowały o uznaniu tych form za ozy (Łyczewska 1948; Wadas 1962 — 
rys. 5; Skompski 1963, 1969; Baraniecka,Skompski 1978), a w 
konsekwencji rozdzielających je obniżeń za lynny polodowcowe (Skompski 
1969) (rys. 31).



Rys. 33. Szkic geologiczny obszaru Sokołów - Sicrakówck

Geology of the area Sokołów - Sicrakówck
I - W;inj;in till (a) owrlain by glaciofluvial sands (b); 2 - ice-dammed clays and silt (a) overkun by gbcioflurial sands (b); 3 - Vis- 
tulian uli (a) owrlain by glaciofluvial sands (b); 4 - glaciofluvial sands and grawls of the lcvcls I. II II of the Stawa outwash; 5 - 
sands and gnwels, silts and llow lills of hillocks of ice cored moralne ridges; 6 - sands and flood plam deposits (a) and humus sands 
(b); 7 - gyttja. pcaty muds of tunnels and closed depressions 
for numbers of sites and cross-sections see Fig. 32

W obszarze Sokołów - Dendyja zbadano 3 większe odsłonięcia, wykonano 
6 wkopów oraz 62 sondy ręczne i mechaniczne. Wiercenia wykonane w dnach 
obniżeń wykazały, że miąższość osadów' biogenicznych nie przekracza tam 2 me­
trów, a poniżej występuje warstwa mułkowatego piasku ze żwirem i cienka (0,7- 
1,5 m) warstwa piaszczystej gliny z głazami, pod którą lokalnie nawiercano lami­
nowane iły zastoiska osińskiego (tyś. 35). Charakter wypełnień analizowanych 
obniżeń wskazuje, że nie są to formy powstałe w wyniku głębokiej erozji subgla- 
cjałnej, a raczej wskutek wytopienia był lodu lodowcowego. Interesująca jest 
budowa wewnętrzna form wałowych, najlepiej rozpoznana w Wąwrowej i w So­
kołowie.

I - glina zwałowa zlodowacenia warty (a). jxxl przykryciem piasków glacifluwialnych (b): 2 - iły i mułki zastoiskowe (a), pod 
przykryciem piasków glacifluwialnych (b); 3 - glina zwałowa zlodowacenia Wisły (a), pod przykryciem piasków glacifluwialnych 
(b); 4 - piaski i żwiry glacifluwialne poziomów I. II. III sandiu Stawy; 5 - piaski i żwiry, mulki oraz gliny spływowe pagórków po 
walach lodowo-inorenowych; 6 - piaski i mady rzeczne (a) oraz piaski humusowe den dolinnych (by, 7 - g)tie. nainuły torfiaste i 
torfy rynien i zagłębień bezodpływowych
numery' stanowisk dokumentacyjnych i przekroje geologiczne jak na rys. 32
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Rys. 34. Występowanie pagórków oraz ciągów wytopisk po walach lodowo-morenowych w rejonie 
Sokołowa - Dendyi

a - pagórki, b - ukierunkowane wytopiska w zespole form reliktowych po walach lodowo-morenowych; c - numery 
odsłonięć i wkopów dla których wykonano profile litofacjalne zamieszczone na rys. 35

Occurrence of hillocks and a train of kettle holes left behind by ice corcd moraine ridges in the vicin- 
ity of Sokołów - Dendyja

a - hillocks. b - oriented kettle holes in the relicts of ice cored moraine ridges; c - numbcrs of cxposurcs and dug holes for which 
lithofacies logs shown in Fig 35 were constructed

W Wąwrowej (rys. 35 - profile 2a, 2b) wykonano dwa wkopy w ścianie daw­
nej żwirowni założonej w grzbietowej części wałowego pagórka. Do głębokości 
4,5 m rozpoznano kompleks osadów glac i fiu wiał nych (Wl), zalegający pod osa­
dami ablacyjnymi o charakterze spływowym (W2). Kompleks Wl reprezentuje ze­
spół litofacji piaszczysto-żwirowych o warstwowaniu horyzontalnym lub płaskim 
warstwowaniu przekątnym (SGh, Sh, SGp, Sp\ zwieńczony masywnymi osadami 
drobnoziarnistymi (Sm, FSm) o malejącej gradacji ziarna. Pomierzone kierunki pa- 
leoprądów w strukturach płaskich warstwowań przekątnych wskazują na przepływ 
wód ku SE (pojedyncze pomiary też na SSW), a więc zgodny z przebiegiem 
omawianych form i ogólnym nachyleniem terenu. Depozycja osadów zachodziła 
w środowisku korytowym dość płytkiej roztoki w wyniku przyrostu dystalnego od- 
sypów poprzecznych (litofacje Sp, SGp), natomiast w płytszych strefach koryta 
przepływy przejściowe do nadkrytycznych tworzyły płaskie dno (Sli).
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Najwyższą część profilu w Wąwrowej (rys. 35 - profile 2a, 2b) zajmuje kom­
pleks ablacyjnych osadów spływowych W2 o miąższości 1,5-2,0 m. Charakteiy- 
styczne jest występowanie tego typu utworów w przyszczytowej partii wałowego 
pagórka, od strony towarzyszącego mu od północy zagłębienia. Zwraca uwagę 
zmniejszanie się ich miąższości zgodnie ze skłonem stoku. Kompleks osadów' 
spływowych (W2) to zespół warstw piaszczystego lub żwirowego diamiklonu 
z soczewkami piasku często o potokowej, inwolucyjnej strukturze (DSm, GDms) 
oraz masywnych piasków (Sm) z głazami o średnicy do 0,3 m. W spągu diamik­
tonu pojawiają się warstwy drobnego piasku o zaburzonej ondulacyjnej struktu­
rze. Warstwy diamiktonu dostawały się do osadu w postaci subaeralnych spły­
wów kohezyjnych typu debris flow. Przy wdększym udziale wody w transporcie 
materiału gliniastego, ulegał on lokalnie rozmywaniu, czego wyrazem jest obec­
ność żwirowo-głazowych soczew' i pokryw w stropie diamiktonu. Sposób roz­
przestrzenienia diamiktonów spływowych (górne partie pagórka od strony wyto- 
piska) pozwala wiązać ich występowanie z procesami wytapiania i redepozycji 
materiału morenowego z otaczających zbiornik sedymentacyjny ścian i stoków 
lodowych, a jednocześnie wskazuje na krótki transport materiału spływowego.

W Borkach i Dendyi (lys. 35 - profile 1, 3) stwierdzono podobne zróżnico­
wanie osadów na serie glacifluwialne i ablacyjno-spływowe. W osadach ablacyj­
nych w' Dendyi występują struktury grawitacyjne w postaci lobów' spływowych. 
Kształt lobów i wergencja drobnych fałdów piaszczystych wskazują, że spływy 
diamiktonu miały miejsce z kierunków północnych od strony obecnie występują­
cego tam zagłębienia. Podobnie jak w Wąwrowej, rozkład serii ablacyjnych 
ograniczony jest do górnych partii pagórków, natomiast w strefach podstokowych 
osady diamiklonowe nie występują.

Stanowisko Sokołów' znajduje się w północnej części wałowego pagórka 
o kilkumetrowej wysokości i południkowym przebiegu (rys. 34, 36 - I). Od stro­
ny zachodniej pagórek praktycznie nie zaznacza się w morfologii, natomiast wy­
raźnie różni się litologią od otaczającego go sandru (rys. 33). Północną część pa­
górka rozcina dolina Skrwy, która oddziela go od rozciągającej się na północy 
młodej wysoczyzny polodowcowej. Wysoczyznę buduje czerwono-brązowa gli­
na lodowcowa o miąższości nie przekraczającej 3 m, lokalnie przykryta osadami 
glacifłuw'ialnymi. Na w'schód od pagórka w Sokołowie rozciąga się rozległe obni­
żenie o podmokłym dnie, w którym pod cienką (0,5 m) warstwą osadów bio- 
genicznych występuje piaszczysty mułek oraz gliniasty żwir o łącznej miąższości 
1,2 m, a następnie laminowane iły i mułki zastoiskowe.

W obrębie odsłaniających się w Sokołowie osadów stwierdzono charaktery­
styczną trójdzielność profilu, na któiy składają się 3 kompleksy litofacjalne wła­
ściwe dla odmiennych środowisk sedymentacji: SI - kompleks glacifluwialny, 
S2 - kompleks glacilimniczny i S3 - kompleks spływowych osadów ablacyjnych.

Kompleks SI to głównie średnioziamiste, rzadziej żwirowate piaski o płaskim 
warstwowaniu przekątnym średniej skali (Sp, SGp), lokalnie o niskokątowym na­
chyleniu (SI) lub o strukturze masywnej (Sm). W stropie kompleksu stwierdzono 
syn sedymentacyjny uskok odwrócony wygasający już wśród nad ległych osadów'
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glacilimnicznych (rys. 36 - El). Cechy litologiczno-strukturalne (por. Z i e 1 i ń - 
s k i 1993, 1998) osadów kompleksu SI wskazują, że ich depozycja miała miej­
sce w środowisku korytowym stosunkowo płytkiej, płaskodennej roztoki w po­
staci odsypów poprzecznych {Sp, SGp), a lokalnie w płytszych, przybrzeżnych 
strefach koryta zachodziła depozycja w warunkach górnego płaskiego dna {SI, 
Sm). Analiza paleoprądów odczytanych z płaskich warstwowań przekątnych po­
zwoliła odtworzyć kierunki transportu materiału glacifluwianego, określając jako 
dominujący kierunek południowy z odchyleniem ku wschodowi (V = 152,7°) 
(rys. 36 - V). Stwierdzony synsedymentacyjny uskok odwrócony wskazywać 
może na kontakt osadów z żywym czołem lądolodu i niewielkie pchnięcie osadu, 
przy czym kierunek działania siły zaburzającej był z NE ku SW.

Kompleks S2 stanowią wapniste, mułkowate piaski i mułki o laminacji hory­
zontalnej, wykazujące pewne cechy sedymentacji cyklicznej {SFh/Fh), przecho­
dzące obocznie w piaski o przekątnej laminacji riplemarkowej {SFr). W osadach 
tych sporadycznie występują kanałowe rozmycia wypełnione materiałem piasz- 
czysto-żwirowym o warstwowaniu horyzontalnym i normalnej gradacji ziarna. 
Wśród litofacji SFh pojawiają się gliniaste klasty o ostro zarysowanych krawę­
dziach i średnicy kilkunastu centymetrów. Miąższość osadów wynosi około 2 m 
w centralnej części pagórka i zmniejsza się do ok. 0,5 m w kierunku znajdującego 
się na północy obniżenia. W kompleksie S2 występują synsedymentacyjne usko­
ki grawitacyjne o niewielkim zrzucie oraz szerokopromienne fałdy obejmujące 
całość osadów glacilimnicznych (rys. 36 - E, IV). Depozycja osadów zachodziła 
w płytkim zbiorniku z niskoenergetycznymi przepływami o charakterze la- 
minarnym (SFh) i okresowo zamierającym przepływie, kiedy następowała drob­
noziarnista depozycja zawiesinowa lamin mułkowych.

Uskoki normalne w osadach glacilimnicznych kompleksu S2 mogą być efek­
tem osiadania osadu na skutek zaniku lodu, kompakcji osadu albo, co wydaje się 
bardziej prawdopodobne, utraty podpory bocznej w postaci krawędzi lodowej. 
Zanik tej podpory następował synchronicznie z akumulacją glacilimniczną. Biegi 
płaszczyzn uskokowych są zgodne z rozciągłością pagórka, a ich upady skiero­
wane są w stronę proksymalną (rys. 36 - IV). Szerokopromienne fałdy obejmu­
jące kompleks glacilimniczny w zestawieniu z obecnością synsedymentacyjnego 
uskoku odwróconego na granicy kompleksów SI i S2 są efektem pchnięcia osa­
dów w wyniku niewielkiej oscylacji czoła lądolodu. Opisane zaburzenia świadczą 
o bliskiej obecności krawędzi „żywego’" czoła lądolodu, które podlegało drobnym 
fluktuacjom (por. Kasprzak 1985, 1988; K ł y s z 1990, 2001).

Na kompleks S3 składają się naprzemiennie ułożone warstwy diamiktonu 
{Dms, DSm) oraz masywnego, różnoziamistego piasku {Sm) lub niewyraźnie 
warstwowanego piasku o zaburzonej pierwotnej strukturze sedymentacyjnej {Sd). 
Miąższość osadów wynosi około 1 m. Charakterystyczne dla tego kompleksu są 
wtórne struktury spływowe świadczące o redepozycji materiału. Układ lobów 
spływowych wskazuje, że materiał diamiktyczny przemieszczał się ku SW. De­
pozycja litofacji Dms zachodziła w wyniku „zamrożenia” subaeralnych spływów
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kohezyjnych typu grain flow. Warstwy różnoziarnistego, źle wysegregowa­
nego piasku o strukturze masywnej (Sm) zawierają niekiedy horyzonty oto­
czaków o średnicy do 0,15 m - przypuszczalny ślad silnego rozmycia glinia­
stego koluwium. Cechy litofacjalne w powiązaniu z charakterem zaburzeń osa­
dów oraz sytuacja geomorfologiczna stanowiska wskazują, że transport mate­
riału diamiktycznego był krótki, a jego redepozycja następowała z żywego czo­
ła lądolodu. Osady kompleksu S3 odpowiadają allochtonicznym glinom spływo­
wym (por. B o u 11 o n 1968; Kasprzak. Kozarski 1984; Z i e I i ń - 
s k i, V a n Loon 1996).

Na podstawie cech rzeźby analizowanego obszaru oraz przeprowadzonych ba­
dań litofacjalnych w zespole wałowych pagórków i towarzyszących im ciągów 
wytopisk należy przyjąć, że rzeźba analizowanego obszaru została uformowana 
w wyniku oddzielania się od głównej czasz}' lądolodu wałów lodowo-moreno- 
wych (ice cored moraine ridges; death ice-nioraine ridges), a następnie ich de­
gradacji na skutek wytopienia się trzonów lodowych. W efekcie, obecnie zazna­
czone w morfologii wały są zbudowane z osadów deponowanych w zagłębie­
niach pomiędzy uformowanym wałem lodowo-morenowym a czołem zanikają­
cego lądolodu, albo już tylko pomiędzy wałami sukcesywnie wyodrębnianymi od 
krawędzi lodowej. W strefach obniżeń pomiędzy wałem lodowo-morenowym 
a czołem lądolodu, lub pomiędzy wałami lodowo-morenowymi, miały miejsce 
przepływy wód proglacjalnych kierujących się generalnie ku SE. W płytkich ko­
rytach rzek roztokowych zachodziła sedymentacja osadów piaszczysto-żwiro- 
wych i piaszczystych, przy czym przepływy stopniowo zamierały na skutek suk­
cesywnej recesji czoła i zmian drożności pierwotnego systemu odwodnienia. Gdy 
w obniżeniach między wałowych przepływ równoległy zanikał, miała miejsce se­
dymentacja glacilimniczna. Strefy aktywności odpływu migrowały w stronę czo­
ła lodowca. a nowo wyodrębnione wały lodowo-morenowe stanowiły barierę dla 
swobodnego odpływu wód roztopowych wypływających na przedpole. Procesy 
stokowe, nasilone głównie w' końcowych etapach ewolucji wałów z trzonami lo­
dowymi, wyrażone były głównie w postaci spływów materiału ablacyjnego, co 
prowadziło do odsłaniania trzonów' lodowych i ułatwiało ich destrukcję. Redepo­
zycja pokrywy ablacyjnej przy małym udziale wody była możliwa w warunkach 
bezpośredniego sąsiedztwa źródła zasilania, które stanowiła w tym przypadku 
powierzchnia stoku lodowego. W miarę zaniku trzonów lodowych następowała 
inwersja rzeźby, a osady ablacyjne zaczęły zmierzać ku powstającemu zagłębie­
niu, otulając w' rezultacie niższe partie tworzonych pagórków. Obecne ciągi elip­
tycznie wydłużonych wytopisk ułożone współkształtnie do wałowych pagórków 
(oraz dawnej krawędzi lądolodu) są efektem zaniku trzonów lodowych w wałach 
lodowo-morcnowych. Natomiast obecność w dnach wytopisk (poniżej serii orga- 
nogenicznych), mułkowych piasków' ze żwirem oraz piaszczystej gliny z głazami 
jest śladem po wytopieniu się pogrzebanego trzonu lodowego. Jest to zgodne z 
opinią K ł y s z a (2000, 2001), że po wytopieniu się lodowego wnętrza pierwot­
nie okazałych wałów lodowo-morcnowych pozostaje osad wykazujący wyraźną 
dwudzielność: górną część profilu buduje osad drobny, a część dolną gruby ru-



95

mosz zatopiony w drobnoziarnistym materiale. Pierwotny obraz form powstałych 
w strefie formowania i zaniku wałów lodowo-morenowych ulegał szybkim prze­
obrażeniom w wyniku działalności wód roztopowych w dalszych etapach degla- 
cjacji. z którymi związane było powstanie najniższego poziomu sandrowego (rys. 
33). Przedstawiony powyżej obraz morfogenezy obszaru Sokołów - Dendyja od­
powiada w głównych zarysach modelowi przedstawionemu przez Kasprza- 
k a (1988). Główną cechą diagnostyczną przy wydzielaniu form po wałach lo­
dowo-morenowych jest zdaniem Kasprzaka iKozarskiego (1984) 
sytuacja morfologiczna form, tj. uporządkowanie w wały okalające zagłębienia 
wytopiskowe zorientowane zgodnie z linią krawędzi lodowca. Pagórki po wałach 
lodowo-morenowych wykazują zdaniem Kasprzaka (1988, 1996) typową 
trójdzielność profilu pionowego wyrażoną obecnością sekwencji osadów glaci- 
fluwialnych, glacilimnicznych i pokrywy ablacyjnych osadów spływowych.

Szerokość strefy zespołu form po wałach lodowo-morenowych w rejonie So­
kołów - Dendyja, wynosząca około 1-1,5 km (rys. 33, 34) jest zbliżona do szero­
kości stref występowania wałów lodowo-morenowych w obszarach współcze­
snych lodowców (m.in.: Szupryczyński 1963, 1966; Jewtucho- 
w i c z 1972, 1973; Kozarski, Szupryczyński 1973; K o z a r s k i 
1974b; Karczewski, Wiśniewski 1977; Kłys z 1978; An- 
drzejewski,Stankowski 1981; K ł y s z , L i n d n e r 1982; Lind- 
ner i in. 1982b, 1990; Wiśniewski 1984; Ostaficzuk iin. 1990; 
Szczęsny i in. 1990). Charakter rzeźby i rozmiaiy form powstałych po zani­
ku trzonów lodowych rozpoznane w analizowanym obszarze są porównywalne z 
opisanymi z terenów dawnych, plejstoceńskich zlodowaceń (m. in.: E y 1 e s, 
S 1 a 11 1977; Kasprzak, Kozarski 1984; Kasprzak 1988, 1991; 
K 1 y s z 1990; M o 1 e w s k i 1999; W e c k w e r t h 2000). W nazewnictwie 
geomorfologicznym brak jest jednoznacznych określeń dla wyróżnionego typu 
form. Między innymi stosowane są nazwy: „wały okolne” (Kasprzak,Ko- 
żarski 1984), „wzniesienia po wałach lodowo-morenowych” (M o 1 e w s k i 
1999), „obniżenia i wały po trzonach lodowo-morenowych” (Karczewski 
2001 - rys. 1) czy „ukierunkowane wytopiska” oraz „wały i pagórki marginalne” 
(W e c k w e r t h 2000). Autorce wydąje się najodpowiedniejszym termin: for­
my reliktowe po wałach lodowo-morenowych.

Proces wyodrębniania się wałów lodowo-morenowych z brzeżnych stref lo­
dowców został dobrze poznany, a obszerny zestaw literatury tematu przedstawili 
Kasprzak (1988) oraz K ł y s z (1990, 2001). Mechanizm formowania wa­
łów z lodowym jądrem tłumaczono wyodrębnianiem się partii brzeżnych lo­
dowca wskutek zmiennej ablacji jego powierzchni, wynikającej z przykrycia wy­
chodni powierzchni ścięcia materiałem mineralnym (ablacyjnym) i izolowania 
tych partii lodu przed ablacją. W przypadku analizowanego obszaru oddzielaniu 
się wałów lodowo-morenowych sprzyjała sytuacja paleomorfologiczna. W rejo­
nie Sokołów - Dendyja powierzchnia terenu zajmowanego przez lądolód nachy­
lała się ku SE co sprawiło, że przebieg krawędzi lodowej na tym odcinku był 
równoległy do głównego kierunku odpływu wód lodowcowych podążających ku
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SE zgodnie z predyspozycją przedpola. Natomiast napór mas lodowych skiero­
wany ku SW napotykał przeszkodę w postaci garbu Suchodębia. To podnoszenie 
się przedpola było istotnym czynnikiem dla kompresyjnego ruchu lodu i powsta­
nia płaszczyzn ścięcia w lądolodzie. Przedstawiona sytuacja paleomorfologiczna 
stwarzała dogodne warunki dla oddzielania się wałów lodowo-morenowych przy 
dużym udziale erozji mechanicznej i termicznej wód roztopowych (por. J e - 
w t u c h o w i c z 1962, 1971, 1972, 1973; Kozarski, Sz u pryczy li­
ski 1973; Pa ul 1983).

Opisane z rejonu Sokołów - Dendyja formy strefy krawędziowej lądolodu 
wskazują, że proces deglacjacji analizowanego obszaru przebiegał w wyniku po­
wolnej recesji frontalnej z zachowaniem żywego czoła lądolodu (Kasprzak 
1988, 1991), przy czym podstawowym mechanizmem deglacjacji było sukce­
sywne wyodrębnianie się z czoła lądolodu wałów lodowo-morenowych (B o u 1 - 
ton 1967; Kozarski,Sz u pryczyński 1973).

Dominacji sandrów w rejonie Sierakówka sprzyjała otwartość topomorfolo- 
giczna przedpola lądolodu i jego nachylenie w kierunku dystalnym oraz usytu­
owanie tego obszaru u wylotu rynny gostynińskiej, gdzie rozwinął się jeden 
z głównych systemów odpływu wód proglacjalnych formujący rozległy sandr 
Skrwy. Powierzchnia sandru znajduje się na wysokości ponad 120 m n.p.m. 
w części północnej, a następnie obniża się ku południowi i południowemu zacho­
dowi do 107 m n.p.m. Również położone skrajnie na wschodzie i zachodzie frag­
menty sandru osiągają wysokość około 120 m n.p.m. (lys. 32, 33). Dość mono­
tonną powierzchnię sandru urozmaicają dwa łukowato wygięte ku południowi, 
współkształtne do siebie obniżenia „dolinne”, które zbiegają się w okolicy Tech- 
man na osi rynny gostynińskiej. Położone na północy obniżenie wykorzystuje 
obecnie Skrwa, zaś to położone na południu odwadniane jest szeregiem drobnych 
cieków' kierujących swe wody, podobnie jak Skrwa, ku północnemu wschodowi. 
W dnach obniżeń można wyróżnić szereg przewężeń i rozszerzeń, pizy czym 
w miejscach rozszerzeń dna występują osady organogeniczne o największej 
miąższości (do 2,5 m). Obniżeniom towarzyszy pas silnie urozmaiconej rzeźby 
w postaci licznych owalnych pagórków, zwykle wydłużonych zgodnie z przebie­
giem obniżeń. Formy te określane były niejednokrotnie jako wały i pagórki ozo- 
we (Dyczewska 1948; Wadas 1962; Skompski 1963, 1969; B a - 
raniecka,Skompski 1978) (rys. 31). Powierzchnie szczytowe pagórków 
znajdują się na podobnych wysokościach i położone są o kilka metrów niżej w 
stosunku do wyrównanej powierzchni sandru. Względem pozostałej części san­
dru pagórki wyróżnia także znaczny udział grubszego materiału żwirowego 
i głazowego w ich budowie, a jednocześnie zawartość grubszych frakcji maleje 
wraz z oddalaniem się ku południowemu-zachodowi od miejsca zbiegania się 
obniżeń w okolicy Techman. Ku południowi sandr Skrwy przechodzi w sandr do­
linny towarzyszący Głogowdance, który następnie łączy się z doliną proglacjalną 
Ochni (W i ś n i e w s k i, A n d r z e j e w s k i 1994).

W obrębie sandru Skrwy, na podstawie cech morfologicznych, litologicznych, 
rozkładu kierunków paleoprądów oraz ogólnej sytuacji w stosunku do innych
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form wyróżniono trzy poziomy sandrowe (rys. 33, 37). Poziom I - najstarszy, 
związany jest z transgresją i maksymalnym zasięgiem lądolodu wisty. Jego frag­
menty zachowały się w zachodniej i wschodniej części sandru Skrwy i przylegają 
bezpośrednio do starszej, warciańskiej wysoczyzny. W budowie tego poziomu 
biorą udział gruboławicowe piaski o płaskich warstwowaniach przekątnych (Sp) 
(rys. 38 - profil 6), w których występują wkładki masywnych żwirów (Gm) o kil­
kunastocentymetrowej miąższości. Ku stropowi uziamienie osadu nagle maleje: 
masywne piaski żwirowate (SGm) przechodzą w laminowane mułki (FSh) 
i drobnoziarniste piaski o przekątnej laminacji riplemarkowej lub strukturze ma­
sywnej (Sr, Sm). W strefie przypowierzchniowej występują różnoziamiste, ma­
sywne piaski (Sm). W spągu serii glacifluwialnej zalega ławica grubych żwirów 
z pojedynczymi głazami o średnicy 30 cm. Na kontakcie z podścielającym sza­
rym diamiktonem, żwiiy nabierają cech podłoża. Pomierzone w strukturach pła­
skich warstwowań przekątnych (Sp) kierunki pałeoprądów wskazują na odpływ 
wód ku W i SW (lys. 38 - profil 6). Osady deponowane byty w środowisku ko­
rytowym płaskodennej roztoki o dość intensywnych, niewyrównanych, acz stop­
niowo malejących przepływach. Na uwagę zasługuje fakt, że kierunki paleoprą- 
dów mierzone w obrębie struktur przekątnych warstwowań płaskich w zachod­
nim fragmencie I poziomu sandrowego wskazują na południowy, z odchyleniem 
ku wschodowi kierunek odpływu wód (lys. 38). Granica pomiędzy poziomem 
sandrowym I a II jest słabo czytelna w morfologii. Poziom II ma najszersze roz­
przestrzenienie i przechodzi ku północy w pokrywę glacifluwialną młodej wyso­
czyzny polodowcowej, zaś ku południowi w sandr dolinny towarzyszący Głogo- 
wiance. Powierzchnia tego poziomu jest wyrównana, łagodnie pochylona 
w kierunku dystalnym (lys. 32, 37). Znaczną część sandru pokrywają kompleksy 
leśne. Brak jest na tym terenie większych odkrywek, stąd rozpoznania budowy 
geologicznej dokonano głównie dzięki wkopom i płytkim wierceniom. We 
wszystkich profilach (rys. 38 - profile 7-10) występuje przypowierzchniowa 
warstwa bezstrukturalnych piasków z pojedynczymi otoczakami i domieszką py­
łu o miąższości do 1 m. Poniżej zalegają osady piaszczyste (głównie piaski śred- 
nioziarniste) o płaskich warstwowaniach przekątnych średniej skali (Sp), rzadziej 
warstwowane horyzontalnie (Sh) czy o strukturze masywnej (Sm). Udział mate­
riału żwirowego jest bardzo niski. Żwir występuje głównie w postaci domieszek 
w piaskach, choć sporadycznie w dolnych partiach profili pojawiają się cienkie 
warstwy masywnych żwirów (Gm, SGm). Dla większości analizowanych profili 
charakterystyczne jest zmniejszanie skali jednostek depozycyjnych ku górze oraz 
wzrost udziału osadów' drobnoziarnistych o strukturze masywnej (SFm, Fm) lub 
laminacji horyzontalnej (FSh). Częstym zjawiskiem jest występowanie w górnej 
części profili piasków o rytmicznej laminacji riplemarkowrej (Sr). Cechy struktu­
ralne i uziamienie osadów w analizowanych profilach wskazują, iż ich depozycja 
zachodziła w środowisku koiytowym płaskodennych roztok o stopniowo zmniej­
szającej się dynamice i głębokości przepływu. Cechy osadów' są typowe
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dla aluwiów dystałnych koryt sandrowych (por. Zieliński 1993). Najwięk­
sze zróżnicowanie rzeźby i zmienność litofacjalna osadów cechują poziom san­
drowy III. Poziom ten w części północno-wschodniej sandru Skrwy wyraźnie 
wcina się w monotonną powierzchnię pozimu II i występuje tu w postaci szlaku 
towarzyszącego rynnie gostynińskiej, a następnie ciągowi obniżeń na jej przedłu­
żeniu ku południowemu zachodowi. Uderzający jest kontrast w morfologii po­
wierzchni obu poziomów. Rzeźba niższego z nich jest niezwykle urozmaicona 
istnieniem ogromnej ilości drobnych, owalnych pagórków o kilkumetrowej wy­
sokości, przy czym w strefach rozcięć dolinnych czy większych wytopisk deni­
welacje sięgają kilkunastu metrów (rys. 32, 37). Taki charakter rzeźby sandru 
tłumaczony był działalnością strumieni sandrowych, wytapianiem brył martwego 
lodu lub lodu zimowego (W i ś n i e w s k i 1971), akumulacją glacifluwialną na 
lodzie, którego zaleganie warunkowane było rzeźbą podłoża (Bartkowski 
1967; Wiśniewski, Karczewski 1978), wytapianiem brył lodu zale­
gającego w rynnach subglacjalnych (L i b e r a c k i 1958), wypływami wód sub- 
glacjalnych w obręb uformowanego na przedpolu sandru (Bogacki 1976), 
spławianiem i osadzaniem allochtonicznych biył lodowych w korytach rzek san­
drowych (Olszewski,Weck w erth 1998) czy skutkami wytapiania się 
nalodzi (K o z a r s k i 1975). W zachodniej części sandru Skrwy poziom III wy­
stępuje wąską strefą wzdłuż ciągów ukierunkowanych wytopisk po wałach lo- 
dowo-morenowych (lys. 33). Na południe od Sierakówka oba poziomy sandrowe 
zlewają się tworząc wspólną powierzchnię. Charakterystyczny dla budowy tego 
poziomu jest znaczny udział grubookruchowego materiału oraz występowanie 
głazów nawet o średnicy powyżej 1 m, przy czym zaznacza się drobnienie osa­
dów w miarę oddalania od stref źródłowych, szczególnie widoczne u ujścia rynny 
gostynińskiej. W obrazie strukturalnym osadów zwraca uwagę większa skala jed­
nostek sedymentacyjnych oraz występowanie grawitacyjnych zaburzeń (rys. 38 - 
profile: 4, 11-13). Wśród osadów piaszczysto-żwirowych dominują struktury 
masywne (SGm, Gm, Sin), oraz wielko- i średnioskalowe przekątne warstwowa­
nia rynnowe (Sr) lub płaskie (S/?). W górnej części profili, poniżej warstwy pia­
sków o zatartych pierwotnych strukturach sedymentacyjnych, pojawia się cienka 
warstwa osadów drobnoziarnistych, najczęściej w postaci laminowanych lub ma­
sywnych mułków (Fh, Fm), czasem w towarzystwie ławicy masywnych żwirów 
(Gm). Lokalnie, w osadach piaszczystych występują soczewy diamiktonu, na któ­
rym zalegają niewyraźnie warstwowane piaski o zdeformowanej pierwotnej 
strukturze (lys. 38 - profil 12). Deformacje mają charakter grawitacyjnych prze­
mieszczeń w wyniku osiadania z jednoczesnym przemieszczaniem materiału po 
stoku. Występują tu drobne, kilkucentymetrowe przesunięcia po płaszczyznach 
uskoków normalnych skierowanych dośrodkowo ku największemu ugięciu war­
stwy podścielającego diamiktonu, a jednocześnie zauważalne jest przesunięcie 
i lekkie zafałdowanie całej warstwy piaszczystej w kierunku obniżenia. W dia- 
miktonie występuje głaz o średnicy 0,3 ni W osadach sandrowych odsłaniają­
cych się na stoku wytopiska (rys. 38 - profil 11) stwierdzono synsedymentacyjne 
uskoki normalne (grawitacyjne) o zrzucie 0,2-1,2 m. Interpretując powyższe
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obserwacje można stwierdzić, iż depozycja osadów sandrowych miała miejsce 
w środowisku korytowym płaskodennej roztoki o intensywnym przepływie przy 
średniej głębokości koryta (litofacje St, SGf). Sedymentacja zespołu St, SGt za­
chodziła w warunkach lokalnej erozji rozmyć dennych, które zapełniane były 
osadem warstwowanym przekątnie w wyniku migracji dużych, trójwymiarowych 
riplemarków w dnie koryta. W warunkach przejściowych do górnego płaskiego dna 
następowało rozmywanie wydm dennych i akumulacja żwirowo-piaszczystych po­
kryw (Gm, SGm, SGh). W okresach niższych stanów wód intensywność, wydol­
ność i głębokość przepływu malały i wówczas miała miejsce intensywna akumula­
cja w' formie odsypów poprzecznych (litofacje Sp\ a w płytszych strefach koryta 
w' warunkach zbliżonych do górnego płaskiego dna deponowane były litofacje Sh. 
Skutkiem intensywnych, krótkotrwałych przepływów wezbraniowych było złoże­
nie lilofacji Gm. Akumulacja osadów7 odbywała się częściowo na lodzie, który ule­
gał stopniowej degradacji, o czym świadczą synsedymentacyjne struktury grawi­
tacyjne. Jednocześnie w obręb osadów korytowych dostarczane były allochto- 
niczne bryły lodowe. Śladem ich wytapiania może być warstwa piaszczystego 
diamiktonu oraz zaburzenia kolapsyjne zalegających powyżej osadów.

Kierunki paleoprądów pomierzone w strukturach warstwowali przekątnych ze­
stawiono na rys. 38. Dyspersja kierunków paleoprądów7 pomierzonych w struktu­
rach przekątnych warstwowali rynnowych jest znaczna, stąd na rysunku zazna­
czono kierunki wypadkowe z tych badań, natomiast w przypadku pomiarów doko­
nanych w płaskich warstwowaniach przekątnych dużej skali (jako najbardziej wia­
rygodnych - por. Zieliński 1993) zaznaczono kierunki paleoprądów nawet 
z pojedynczych pomiarów. Generalnie odpływ wód sandrowych skierowany był ku 
SW i S we wschodniej części sandru i ku S i SE w jego zachodniej części.

Sandr Skrwy formowany był głównie przy udziale wód subglacjalnych wy­
pływających u wylotu rynny gostynińskiej, dlatego też zmiany położenia bazy 
erozyjnej (na skutek stopniowego zaniku lądolodu) zapisane zostały w rzeźbie 
w postaci poziomów sandrowych (por. Bogacki 1976). Ich analiza pozwala 
ustalić etapy zaniku lądolodu. Prawdopodobnie proksymalne części fragmentów7 
poziomu sandrowego I wyznaczają dawny przebieg czoła lądolodu. Należy pod­
kreślić, iż nie stwierdzono tutaj typowych stref kontaktu lodowego, natomiast 
godny odnotowania jest fakt obecności, wśród osadów glacifluwialnych, przeła- 
wiceń gliniastych (stwierdzanych sondami) oraz występowania głazów na po­
wierzchni sandru. Początkowo deglacjacja odbywała się w wyniku powolnej re­
cesji frontalnej poprzez wyodrębnianie wałów lodowo-morenowych. Obszar 
działalności wód roztopowych stopniowo powiększał się o tereny świeżo pozba­
wione zwartej pokrywy lodowej i tu formowany był poziom sandrowy II. Obec­
ność lądolodu w obszarze występowania tego poziomu dokumentuje cienki (do 
1 m) płat gliny lodowcowej z warstwą zaglinionych żwirów i otoczaków w stro­
pie, podścielający osady sandrowe na wschód od Dendyi (rys. 33). Już na etapie 
tworzenia poziomu U zanik lądolodu przybiera charakter powierzchniowy. Strefa 
działalności wód sandrowych rozszerza się na północ, a jednocześnie wyraźne 
jest zamieranie przepływów w korytach rzek proglacjalnych sandru Skrwy. Na li-
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Oz gostyniński

Oz gostyniński został po raz pierwszy opisany przez Rutkowskiego 
(1916), który podał jego ogólne cechy morfologiczne. Badacz ten widział jed­
nakże kontynuację ozu w morenach kutnowskich okolic Sierakowa. Z poglądem 
tym nie zgadzał się L e n c e w i c z (1927) wskazując na odrębność genetyczną

nii głównego wypływu wód lodowcowych rynną gostynińską w wyniku ścienie­
nia czoła lądolodu dochodzi do otwierania się wypływów w niższych jego par­
tiach, co powodowało rozcinanie osadów sandrowych złożonych wcześniej 
(Bogacki 1976; Marks 1984; Roman 1990). Następnie dochodzi do za­
padania stropu tunelu. Na przedłużeniu rynny istniały dogodne warunki hydroge­
ologiczne dla głębszego drenażu wód, które nadal mogły wypływać na przedpole 
w formie wywierzysk. W etapie formowania HI poziomu sandru wody progla- 
cjalne wykorzystywały pogłębiające się termokrasowo (poprzez wytapianie po­
grzebanych biył) niecki na linii rynny, a ascensyjne wypływy wód subglacjalnych 
dopełniały niszczenia osadów przedpola. Tego typu wypływy wód są stosunkowo 
stałe i ograniczone do wąskich stref (Bogacki 1976), a ich rola morfotwórcza 
jest dwojaka. Następuje silne niszczenie wcześniej złożonych na przedpolu osa­
dów', zaś z drugiej strony przy wypływie wód pod ciśnieniem hydrostatycznym 
tworzą się pagórki zbudowane z wymywanego materiału składanego w sposób 
nieuporządkowany (Wiśniewski, Karczewski 1978). Odpływ wód 
proglacjalnych w poziomie EU odbywał się początkowo wąskim szlakiem, 
o znacznej intensywności przepływu. Ma to wyraz w znacznym udziale materiału 
żwirowego w osadach glacifluwialnych. W miarę oddalania od głównego źródła 
wypływu, a także dzięki możliwości szerokiego rozprowadzenia koryt sandro­
wych, dynamika wód gwałtownie malała, prowadząc do intensywnej akumulacji 
osadów piaszczystych. W zachodniej części sandru Skrwy, zasilanie wód san­
drowych zachodziło głównie ze strumieni supraglacjalnych, których rola zmniej­
szała się w miarę postępującej deglacjacji. Wyłania się zatem problem, czy wy­
stępowanie tutaj najniższego poziomu sandrowego to efekt przepływu wód, czy 
też wytopienia martwych lodów. Na podstawie wkopu (rys. 38 - profil 4) sądzić 
można, że poziom III formowany był przez erozję i akumulację wód rozto­
powych, z drugiej zaś strony w dnach obecnych wytopisk nie stwierdzono osa­
dów piaszczystych odpowiadających akumulacji sandrowej na bryłach martwego 
lodu. Występowanie poziomu III w zachodniej części obszaru Sokołów - Siera- 
kówek (lys. 33) nawiązuje do przebiegu ciągu wytopisk, co sugeruje że podczas 
formowania poziomu III w tej części sandru doszło już do częściowej inwersji 
rzeźby w obszarze występowania wzałów lodowo-morenowych (Sokołów - Den- 
dyja). Z drugiej zaś strony, by mogły zachować się ciągi wylopisk we współcze­
snej rzeźbie, przepływy wód roztopowych w poziomie III musiały zaniknąć przed 
całkowitym wytopieniem się trzonów lodowych. A zatem powstanie poziomu HI 
rejestruje bardzo krótki epizod rozwoju rzeźby tego terenu.
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obu form. Szczegółowy opis ozu gostynińskiego z dokładną dokumentacją ry­
sunkową istniejących niegdyś w jego obrębie licznych (20), chociaż głównie 
płylkich odkrywek zamieścił w swojej pracy Wadas (1962). Z przedstawio­
nego przez autora szkicu (Wadas 1962 - rys. 35) ilustrującego sposób rozwoju 
ozu wynika, że forma ta nie ma zakorzenienia (choć autor wspomina, iż spąg 
osadów ozu leż}' poniżej poziomu otaczającego terenu) oraz, że uformowana zo­
stała głównie w otwartej szczelinie. Prawie w tym samym czasie co opracowanie 
Wadasa ukazała się praca Skompskiego (1963), który na podstawie 
badań ozów Kotliny Płockiej (m.in. ozu gostynińskiego w ujęciu jak na rys. 31) 
wyraził pogląd, że formy te mają dwa ogniwa stratygraficzne: starsze - właściwe, 
utworzone z osadów wodnolodowcowych osadzonych subglacjalnie i młodsze 
związane z zanikiem pokrywy lodowej nad ozami, składające się z piasków i glin 
lodowcowych z głazami i znaczną domieszką pyłów'. Z najniższej części ozu w 
Gostyninie Makowska (1964) opisała znalezisko ślimaka Paludina polita. 
Fakt ten odnotowany został jako wyjątkowy, wskazujący na możliwość występo­
wania tego mięczaka również w chłodnych wodach z okresu ostatniego zlodowa­
cenia. Wydaj e się jednak, że występowanie Paludina polita dotyczyło starszych 
(ze schyłku zlodowacenia warty) osadów chłodnych wód. Utwory takie po­
wszechnie występują w podłożu rynny gostynińskiej (R o m a n 1999b, lys. 11, 
39, 40), a dla nich wspomniana fauna jest charakterystyczna (Aleksandro­
wicz 1987; Skompski 1996).

Dobrze wykształcony ciąg ozowy towarzyszy rynnie gostynińskiej na długo­
ści 8 km pomiędzy Nagodowem a Lipą (rys. 39). Składa się na niego szereg 
wałów' i owalnych pagórków' o wysokościach od kilku do ponad 30 m wzglę­
dem dna rynny. Na ogół grzbiet ozu występuje powyżej 100 m n.p.m., a jego 
podstawa ma od 100 do 500 m szerokości. Dość jednolity wał ozowy występuje 
pomiędzy Bratoszewem a Lipą, gdzie wysokości ozu są największe, a maksy­
malne nachylenie zboczy sięga 20°, przy przeważających wartościach w grani­
cach 10-12°. Kulminacje sięgają tu 121,7 m n.p.m., a więc grzbiet ozu położo­
ny jest o kilkanaście metrów wyżej od powierzchni wysoczyzny polodowcowej. 
Fragment ozu między Bratoszewem a Lipą został objęty ochroną jako pomnik 
przyrody nieożywionej. W przebiegu ozu (podobnie jak i lynny gostynińskiej) 
zaznacza się zmiana kierunku z NNW-SSE na NNE-SSW, mniej więcej na 
wysokości Bratoszewa (rys. 39).

Jedyna czynna obecnie żwirownia funkcjonuje w południowej części wału ozo- 
wego we wsi Osada (rys. 39, 40, 41). W północnej ścianie żwirowni o wysokości 
do 12 m, występują żwiry i piaski glacifluwialne odsłonięte na długości około 
50 m. Wiercenie wykonane w dnie żwirowni wykazało, że miąższość żwirowo- 
-piaszczystych osadów ozu wynosi jeszcze 7 m (w sumie 19 m), co oznacza zako­
rzenienie ozu rzędu wysokości analizowanej formy (rys. 41). Profil osadów w sta­
nowisku w' Osadzie jest trójdzielny. Część dolna (podkompleks Ola) wypełniająca 
rynnowe zagłębienie na linii ozu, zbudowana jest ze źle wysortowanych żwirów 
z pojedynczymi głazami o średnicy dochodzącej do 0,4 m. Ławicę żwirowo- 
-kamienistą budują warstwowane przekątnie (Gp) lub horyzontalnie (G/i) formy
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Rys. 39. Rzeźba ozu i rynny gostynińskiej

I - linia przekroju geologicznego: 2 - odkrywka w Osadzie

Configuralion of ihe Gostynin esker and the Gostynin subglacial channel
I - linę of the geologie cross-section: 2 - exposure at Osada
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depozycyjne skrajnie wielkiej skali (miąższość zestawów do 2,5 m) o rozciągło­
ści kilkudziesięciu metrów. Powstanie miąższych, rozległych litofacji Gp inter­
pretować można tylko jako efekt zaprądowej progradacji wielkich, żwirowych 
form koryta - odsypów przyrostu dystalnego (foreset bar), reprezentujących głę­
bokie, proksymalne koryto roztoko we o katastrofalnych przepływach wezbra- 
niowych (por. Zieliński 1992b). Z fazami narastania wezbrania wiązać na­
leży żwirowo-głazowe litofacje Gh. Nagłe, bardzo intensywne przepływy cha­
rakterystyczne są dla wypływów wód w strefie glacimarginalnej, mogą też ce­
chować wody pod ciśnieniem. Pomiary paleoprądów (rys. 41 - III) wskazały, że 
progradacja czoła delty odbywała się ku południowemu-wschodowi; taki był 
główny kierunek odpływu wód.

Część środkową profilu stanowi podkompleks Olb zbudowany przede 
wszystkim z osadów piaszczystych o miąższości około 7 m, które charakteryzuje 
zmniejszanie się w górę profilu skali jednostek sedymentacyjnych jak i udziału 
materiału żwirowego (rys. 41). Podkompleks Olb to głównie średnioziamiste, 
czasem żwirowate piaski z pojedynczymi otoczakami o średnicy nawet do 0,25 
m, budujące jednostki dużej skali o niskokątowym (5/) lub przekątnym warstwo­
waniu płaskim (Sp). Osady są dobrze przemyte jednak słabo wysortowane. Cha­
rakterystyczne jest pojawianie się pojedynczych, dużych (do 15 cm) otoczaków

Rys. 40. Przekrój geologiczny L-M przez oz w rejonie Osady

zlodowacenie warty; 1 - piaski glacifluwialne. 2 - glina lodowcowa; zlodowacenie wisły. 3 - piaski ze żwirem glacifluwialne (ryn­
nowe), 4 - żwiry i piaski ozu, 5 - glina lodowcowa. 6 - piaski glacifluwialne (sandrowe); holocen: 7 - piaski i mulki deluwialne.8 - 
piaski humusowe den dolinnych. 9 - torfy, gytie i namuly rynien i zagłębień bezodpływowych

i
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wśród pozornie jednorodnych ławic średnioziamistego piasku. W górnej części 
podkompleksu występują piaski w zestawach przekątnych warstwowań rynno­
wych średniej skali (Sr) przechodzące wraz ze zmniejszaniem się ziania w osady 
laminowane riplemarkowo (Sr). W pojedynczych litofacjach lub ich zestawach 
często spotykane jest normalne uziamienie frakcjonalne. Litofacje żwirowe wy­
stępują tylko w' dolnej i środkowej partii podkompleksu w postaci cienkich ma­
sywnych warstw (Gm) lub jako wypełnienia kanałowych rozmyć o pokroju so- 
czew (GSt), osiągających miąższość około jednego a szerokość kilku metrów'. 
Wypełnienia kanałów cechuje normalne uziamienie frakcjonalne oraz występo­
wanie otoczaków o rozmiarach do 15 cm. Podobną wielkość mają spotykane tu 
uzbrojone toczeńce ilaste uformowane z bezwapiennych, seledynowych iłów' serii 
poznańskiej, lecz także z wapnistych, czekoladowo-brązowych iłów' pochodzą­
cych prawdopodobnie z erozji serii zbiornika gostynińskiego. Pomiary paleoprą- 
dów zestawione dla całego podkompleksu Olb (rys. 41 - III) wskazują jako wy­
padkowy południowy kierunek odpływu wód (V = 182,5°), przy wysokiej zwar­
tości rozkładu (L = 73,6%) mimo znacznego rozrzutu kierunków' paleoprądów 
w zakresie 180°. Akumulacja osadów podkompleksu Olb zachodziła w środowi­
sku korytowym o dość znacznej głębokości (wielkoskalowe litofacje SI, Sp) 
i gwałtownych zmianach warunków hydrodynamicznych. Świadczą o tym: obec­
ność litofacji żwirowo-kamienistych (Gm), kanałowych rozmyć wypełnionych 
gruboziarnistym materiałem, wtrąceń dużych otoczaków' wśród litofacji piaszczy­
stych oraz toczeńców ilastych. Kompleks osadów' glacifluwialnych wieńczą ze­
społy litofacji Sm(Sh)—>St—+Sr o normalnym uziamieniu frakcjonalnym. Reje­
strują one sedymentację w korycie piaskodennej roztoki w warunkach opadającej 
fali wezbraniowej (por. Zieliński 1997). Cykl rozpoczyna się akumulacją 
w warunkach płaskiego dna (litofacje Sm, Sh) poprzez depozycję w wyniku wę­
drówki krętych megariplemarków w dnie kanału międzyodsypowego (litofacje 
St), a kończy się rytmiczną akumulacją na równi przykorytow'ej (litofacje Sr).

Kompleks 02 (rys. 41) to zespół naprzemiennie występujących litofacji drob­
noziarnistych osadów o laminacji horyzontalnej (S/i/F/i). Zaznacza się tu pewna 
rytmiczność sedymentacji wyrażona przemiennym występowaniem warstewek 
laminowanego pylastego piasku i laminowanego mułku lub masywnego mułku 
piaszczystego. Osady deponowane były w zbiorniku wód stagnujących głównie 
w wyniku opadania zawiesin, których dostawa miała charakter pulsacyjny, mo­
gący wynikać z sezonowych zmian ablacji.

W szczytowej części pagórka ozowego od strony rynny występuje płat czer- 
wono-brązowego, masywnego diamiktonu o niewielkiej miąższości (do 0,8 m) - 
kompleks 03 (rys. 40, 41). Rozciągłość płata gliniastego wynosi kilkadziesiąt 
metrów po długości formy. Z osadem tym związane jest występowanie głazów na 
powierzchni. Cienkie, nieregularne pokrywy gliniaste występują i w innych czę­
ściach ozu gostynińskiego m.in. w Piechocie, Dybance i Bratoszewde. Według 
Skompskiego (1963) występowanie gliny i głazów' na powierzchni dowo­
dzi subglacjalnego pochodzenia ozu gostynińskiego, natomiast Wadas (1962) 
tłumaczy obecność pokryw gliniastych zsuwaniem materiału ablacyjnego ze



108

NW SE
m n.p.m.

110-

100-1

/ c?

105-

10 m 
i

0 
i

Rys. 41. Osada. Zróżnicowanie litofacjalne 
osadów ozu gostynińskiego

I - szkic północnej ściany odsłonięcia z lokalizacją profili 
litofacjalnych; II - profile litofacjalne; III - zbiorcze diagramy 
rozkładu kierunków paleoprądów dla kompleksów Ola i O Ib; 
IV - projekcja biegunów płaszczyzn uskoków grawitacyjnych 
występujących we wschodniej części odsłonięcia
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ścian lodowej szczeliny. Ważne z uwagi na rozpatrywanie genez}' formy są post- 
sedymentacyjne zaburzenia osadów występujące w'e wschodniej części odkrywki 
od strony skłonu formy ku rynnie gostynińskiej. Są to uskoki grawitacyjne o zrzu­
cie do 2 m, przebiegające prawie równolegle do osi morfologicznej ozu i za­
padające zgodnie z kierunkiem nachylenia zbocza formy (rys. 41 - IV). Podobne 
struktury zaobserwował Wadas (1962) w kilku odsłonięciach w obrębie ozu 
podkreślając, że występują one wyłącznie na stokach. Cechy budowy we­
wnętrznej badanej formy oraz relacje do form otoczenia świadczą o jej związku 
z okresem formowania rynny subglacjalnej jak i z wezesnym etapem deglacjacji. 
Depozycja osadów odbywała się w różnych środowiskach akumulacji glaciflu- 
wialnej, które rozwinęły się na linii wcześniejszej erozji subglacjalnej (zakorze­
nienie ozu). Sedymentacja glacifluwialna zachodziła w warunkach ograniczonej 
przestrzeni, „wymuszonej” poprzez istnienie kontaktu lodowego, co jest warun­
kiem formowania ozów' (A shley,Warren 1997; Owen 1997). Obecność 
tunelu, czy już tylko ścian lodowych otw'artej szczeliny determinowały przebieg 
sedymentacji, wpływając na charakter osadu jak i kształt całej formy, a także 
przyczyniając się do powstania zaburzeń grawitacyjnych w miarę zaniku podpór 
lodowych. W Osadzie nie stwierdzono zaburzeń osadów' wywołanych zapadnię­
ciem się stropu lodowego nad utworami ozowymi, lecz struktury takie opisane 
były z górnych partii odkrywek w' Bratoszewic i Piechocie przez Wadasa 
(1962). Z kolei Skompski (1963) obserwował uskoki zapadowe w głębszych 
partiach ozu w odkrywce w Piechocie. Ich geneza mogła być związana z „quasi- 
subglacjalnym” charakterem tunelu na pewnych odcinkach formowania ozu, kie­
dy to dochodziło do akumulacji osadów' na podłodze lodowej (por. Borówka 
1974; Kłys z 1986).

Na podstawie badań Wadasa (1962), Skompskiego (1963) oraz 
własnych spostrzeżeń autorki, należ}' stwierdzić, że w profilu podłużnym ozu nie 
ma wyraźnej tendencji do zmian wielkości ziania. Również w profilach piono­
wych poszczególnych odkrywek brak prawidłowości w następstwie i udziale lito- 
facji wskaźnikowych dla różnych (sub)środowisk sedymentacji glacifluwialnej czy 
zbiornikowej. Ten brak prawidłowości przy znacznym zróżnicowaniu litologicz­
nym osadów jest charakterystyczny dla ozów poligenetycznych, których poszcze­
gólne fragmenty powstawały w' oddzielnych etapach erozji i akumulacji subglacjal­
nej, i tylko niektóre z nich przechodziły przez stadium akumulacji w otwartej szcze­
linie (Michalska 1971). Do tego typu należy zaliczyć oz gostyniński. Zapis 
litofacjalny utworów' z Osady przedstawia regresywną megasekwencję osadów' 
tunelu, a następnie szczeliny lodowej. Sugeruje to zmiana glacifluwialnego śro­
dowiska depozycyjnego ze skrajnie proksymalnego na dystalne z przejściem aż 
do akumulacji zbiornikowej, oraz ograniczone do strefy stoku występowanie ma­
teriału ablacyjnego wskazujące, że źródłem materiału były powierzchnie lodowe 
z otoczenia zbiornika depozycyjnego. Z ich degradacją należy zapewne wiązać 
powstawanie uskoków grawitacyjnych w zewnętrznych częściach ozu. Głębokie 
występowanie tego typu deformacji w osadach, przy coraz większym rozprze­
strzenieniu młodszych osadów glacifluwialnych (rys. 40), wskazuje na stopniowe
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Kemy i moreny martwego lodu

Z postępującą deglacjacją w obszarze wysoczyznowym i rozpadem lądolodu 
na strefy stagnującego, a następnie na poszczególne bryty martwego lodu, zwią­
zane było powstanie moren martwego lodu i kemów. Charakter wykształcenia 
poszczególnych form, które rozwijały się punktowo w pewnej izolacji od siebie, 
uzależniony był od warunków lokalnych. Mimo to ich występowanie przypisane 
jest do stref predysponowanych niekiedy rzeźbą podłoża. Zaznacza się to wyraź­
nie w kulminacyjnych partiach omówionych wcześniej pagórków szewskich (rys. 
25), oraz na terenach przyległych do tej strefy (Gulewo, Babska Huta).

W obrębie wysoczyzny polodowcowej położonej w' rejonie Gulewa, na wyso­
kości 122-126 m n.p.m., występuje zespół połogich pagórków o wysokości 4-6 
m i rozciągłości około 0,5 km. Najwyższe spośród nich osiągają 132,5 m n.p.m. 
Formy te wyróżnia drobnoziarnisty charakter budujących je osadów. W brzeż­
nych partiach pagórków, od strony znajdującego się na północy rozległego wyto- 
piska, stwierdza się lokalne występowanie cienkich pokryw materiału ablacyj- 
nego w postaci gliniastych piasków i żwirów. W głębokim na 3 m przekopie 
przez jeden z pagórków w Gulewie odsłaniają się na przestrzeni 7 m piaszczyste i 
piaszczysto-mułkowe utwory, które ujęto w dwa kompleksy litofacjalne (rys. 42). 
Kompleks Gl, tworzący trzon pagórka, to drobnoziarniste piaski i piaski pylaste 
o laminacji horyzontalnej (S/i) oraz przekątnej laminacji riplemarkowej (Sr, Src).

poszerzanie się tunelu/szczeliny lodowej z postępującą lateralnie sedymentacją w 
środowisku o niższej energii przepływu.

Zakwestionowany został pogląd, iż pagórkowata rzeźba w okolicy Techman 
i Sierakówka (rys. 31, 33) to szereg wałów ozowych leżących na przedłużeniu 
rynny i ozu gostynińskiego (L y c z e w s k a 1948; Wadas 1962; S k o m p - 
s k i 1963, 1969; Baraniecka, Skompski 1978). Jednocześnie wspo­
mniane formy ujęto jako poziom III sandru Skrwy (lys 33, 37). Za taką klasyfika­
cją oprócz cech morfologicznych jak: podobne wysokości pagórków tworzące 
powierzchnię „włożoną” w poziom otaczającego sandru, nachylenie tej po­
wierzchni ku południowemu-zachodowi, przemawia między innymi wyraźne 
drobnienie osadów w kierunku dystalnym. Cech takich nie wykazuje oz gosty- 
niński. W tym miejscu należy podkreślić, że jako oz rozumiano wydłużone formy 
zbudowane z osadów traktu glacifluwialnego funkcjonującego w obrębie kanału 
subglacjalnego lub rozwiniętego na linii ograniczonej ścianami lodowymi (por. 
Brennand 1994; As hley,Warren 1997). Brennand (1994) wska­
zuje, że formy ozowe mogą mieć bardziej złożoną budowę i oprócz wału(ów), 
zbudowanego z podstawowego kompleksu glacifluwialnego, mogą występować 
w nim jako elementy oboczne osady stożków czy wrót lodowcowych, zaś szere­
gowe powielanie takich układów prowadzi do powstania tzw. ozu perełkowego. 
W takim ujęciu być może słusznym by było włączenie proksymalnej, pagórkowa­
tej części poziomu HI sandru Skrwy do formy ozowej.
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Lokalnie wśród wymienionego zespołu litofacji występują cienkie warstwy lami­
nowanego riplemarkow'o lub faliście piaszczystego mułku (FSr, FSw) o ciemniej­
szej, na tle piasków, barwie. Zwraca uwagę brak wewnętrznych powierzchni ero­
zyjnych oraz stopniowe zmniejszanie udziału n aj drobni ej szych frakcji w górę 
profilu. Często notowane jest odwrócone uziamienie frakcjonalne (rys. 42 - HI). 
W centralnej części pagórka warstwy zalegają poziomo i uginają się grawitacyj­
nie ku zewnętrznym jego partiom. Utwory drobnoziarniste o dużym udziale muł- 
ków, stwierdzono sondą jeszcze do głębokości 2,3 m poniżej dna odsłonięcia 
(lys. 42 - II). Kompleks G2 reprezentuje w odsłonięciu jedynie litofacja SI - 
średnio- i drobnoziarnistych piasków' o płaskim, niskokątowym warstwowaniu 
przekątnym. Litofacja SI zajmuje przystokowe położenie w profilu osadów od­
słaniających się w Gulewie i przechodzi obocznie w średniej skali litofacje St - 
piaski z domieszką drobnego żwiru o przekątnym warstwowaniu rynnowym 
(wkop u podnóża pagórka) (rys. 42 - II).

Depozycję osadów kompleksu G1 charakteryzują przeważnie rytmiczne cykle 
sedymentacji z okresów' wezbrań i opadania wód w płytkim przepływowym 
zbiorniku. Przepływy były niskoenergetyczne lecz o zmiennej intensywności. 
Akumulacja następowała w warunkach górnego płaskiego dna (litofacje S/f) lub 
słabego przydennego prądowania (litofacje Sr, Src, SFr). Znacznie większy 
udział odwróconego uziamienia frakcjonalnego niż sekwencji o uziarnieniu nor­
malnym wskazuje na warunki narastania intensywności przepływu (B r o d z i - 
k o w' s k i, Zieliński 1992). Zasięg paraglacilimnicznych osadów kom­
pleksu G1 jest ograniczony do pagórkowatego wzniesienia, co wiąże się z dawną 
architekturą zbiornika. Ugięcie warstw osadów drobnoziarnistych w zewnętrznych 
partiach formy i ich lekkie nachylenie konsekwentnie ze stokiem, może być świa­
dectwem stopniowego zaniku podparcia lodowego. W miarę zwiększania się prze­
strzeni wolnej od lodu, na skutek szybko postępująccej degradacji brzeżnych partii 
stoków' lodowych, następowała organizacja odpływu coraz większej ilości wód roz­
topowych i zmienił się charakter deponowanych osadów'. Uwalniane od lodu miej­
sca były areną akumulacji osadów kompleksu G2, która zachodziła już w śro­
dowisku korytowym piaskodennej roztoki. Litofacje SI charakterystyczne są dla pe­
ryferyjnych stref koryta o płytkich, niskoenergetycznych przepływach natomiast 
depozycja litofacji St zachodziła w wyniku przemieszczania się po dnie sinusoidal­
nych diun w' warunkach pełnokorytowych lecz płytkich przypływów. Pomiary kie­
runków' paleoprądów z przekątnych warstwowań rynnowych wskazały jako wy­
padkowy południowo-wschodni kierunek odpływu wód. Glacifluwialne osady 
kompleksu G2 mają szerokie rozprzestrzenianie w otoczeniu wypukłych form zbu­
dowanych zasadniczo z osadów kompleksu Gl. Miąższość utworów glaciflu- 
wialnych jest największa w; strefach zazębiania się kompleksów (ponad 2,5 m), a na 
pozostałym obszarze waha się w granicach 0,5-2,0 m, przy czym bezpośrednio pod 
tymi utworami występuje glina zwałowa.

Sytuacja geologiczno-morfologiczna stanowiska w Gulewie, warunki środo­
wiskowe depozycji analizowanych w nim osadów oraz zasięg poszczególnych 
kompleksów litofacjalnych, przemawiają za uznaniem całego zespołu pagórków
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w Gulewie za kemy limnoglacjalne (wg klasyfikacji Niewiarowskiego 
1963), występujące w otulinie glacifluwialnych osadów sandrów wewnętrznych. 
Większy' udział grubszych frakcji w osadach budujących stropowe partie pagór­
ków, związany był ze zmianą sedymentacji zbiornikowej na akumulację w wa-
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runkach wód płynących. Było to konsekwencją wzrostu tempa ablacji. Taki mo­
del pionowej zmienności materiału budującego kemy K I a j n e r t (1978) okre­
ślił jako „wstępujący”, a jest on powszechny w kemach Wysoczyzny Skiernie­
wickiej i dorzecza górnej Rawki (K 1 a j n e r t 1978; R d z a n y 1997).

W przypadku kemów stanowiących kulminacje w obrębie strefy pagórków 
szewskich w okolicach Babiej Góry oraz na północ od Piotrowa (rys. 6, 25), nie 
stwierdzono wyżej opisanych prawidłowości w budowie wewnętrznej. Ścisły jest 
natomiast związek występowania tych form z przebiegiem strefy wyniesionego 
podłoża lądolodu, którą był pas akumulacyjnych moren czołowych z okresu 
transgresji. Piaszczysto-żwirowy charakter utworów budujących pagórki kemowe 
wskazuje na ich akumulację w środowisku wód płynących, a pojawiające się 
w osadzie i na powierzchni form głazy mogą być śladem bliskości krawędzi lodo­
wych. Brak odsłonięć uniemożliwił bliższe określenie stylu budowy wewnętrznej 
omawianych form, jak i warunków sedymentacji budujących je osadów. Potwier­
dza się w tym przypadku opinia (m.in.: Klimek 1969; Klatkowa 1972; 
K 1 a j n e r t 1978, 1998; M u s i a ł 1983; R d z a n y 1996, 1997), że istotnym 
czynnikiem wpływającym na procesy formowania kemów, a zatem i sposób ich 
rozmieszczenia jest rzeźba bezpośredniego podłoża lądolodu. Zważywszy, że 
wysokość dawnych form czolowomorenowych była zaledwie rzędu 10-20 m, 
a mimo to w istotny sposób wpłynęły one na sposób zaniku lądolodu. można 
przypuszczać, że jego miąższość była niewielka.

W rejonie Babskiej Huty występuje zespół owalnych pagórków o spłaszczo­
nej powierzchni szczytowej i wysokości 5-11 m. Pagórki te zajmują obszar około 
1.5 km2 (rys. 6). Z rozpoznania geologicznego wynika, że w ich budowie biorą 
udział przede wszystkim piaszczyste osady glacifluwialne, którym towarzyszą 
wkładki źle wysegregownego, lokalnie gliniastego, piasku ze żwirem i głazami 
o średnicy dochodzącej do 0,5 m. Występowanie wkładek utworów grubookru- 
chowych i gliniastych ograniczone jest do stref przystokowych (zewnętrznych) 
pagórków', od strony otaczającej je gliniastej wysoczyzny polodow'cowzej, zaś 
część centralną budują przemyte osady piaszczyste. Ze sposobu rozmieszczenia 
i charakteru litologicznego osadów można wnosić, iż źle wysortowany materiał 
gruboziarnisty pochodził z ablacji pokrywy lodowej otaczającej zbiornik sedy­
mentacyjny, w którym miała miejsce akumulacja osadów' piaszczystych.

We wkopie o głębokości 2,8 m, znajdującym się w północno-wschodniej części 
rozległego pagórka w Babskiej Hucie, rozpoznano dwie ławice złożone z naprze- 
mian ległych, cienkich zestawów piasków średnio- i drobnoziarnistych o wielko- 
skalowym warstwowaniu nachylonym (litofacje Si). W obrębie poszczególnych 
zestawów warstw zaznacza się normalne uziarnienie frakcjonalne. Wśród pia­
sków sporadycznie pojawiają się pojedyncze żwiry oraz otoczaki osiągające 
wielkość 10 cm. Powierzchnia międzyławicowa jest płaska i skłania się ku połu­
dniowi pod kątem 27°. Górna partia osadów (ok. 1 m) została usunięta w wyniku 
prowadzonej eksploatacji, ale z charakteru litologicznego obecnych tu nasypów 
można wnosić, że warstwa utworów budujących niegdyś powierzchnię pagórka 
była wzbogacona w materiał żwirowy. Z przeprowadzonych w Babskiej Hucie
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obserwacji wynika, że depozycja piaszczystych osadów (litofacji Si) zachodziła w 
następstwie progradacji czoła delty w ośrodku wodnym. Indeksowe są tu litofacje 
wielkoskalowych warstwowań nachylonych (Si), upady ławic odpowiadające ką­
towi naturalnego zsypu piasku w warunkach podwodnych, a także sekwencje 
normalnego uziamienia frakcjonalnego, wskazujące na grawitacyjną sedymenta­
cję na stromym stoku podwodnego stożka (Brodzikowski,Van Loon 
1987; Brodzikowski, Zieliński 1992; Wysota 1992). Upady 
warstw wskazują na generalny kierunek narastania delty ku południowi, a więc 
zasilanie zbiornika następowało przez strumienie napływające z północy. Grubo- 
okruchowy materiał dostawał się do zbiornika przypuszczalnie w postaci spły­
wów materiału supraglacjalnego i ulegał redepozycji w środowisku wodnym. W 
odległym o 50 m wkopie znajdującym się na wschodnim stoku pagórka, odsła­
niają się do głębokości 2,1 m średnio- i drobnoziarniste piaski o płaskim war­
stwowaniu niskokątowym. W osadach tych stwierdzono trzy uskoki grawitacyjne 
w rozstawie około 0,7 m, zrzucie 0,2-0,3 m i równoległych powierzchniach prze­
sunięć. Zaburzenia te czytelne są dopiero poniżej 1 m od powierzchni terenu 
i obejmują całą miąższość odsłaniających się niżej osadów. Upady płaszczyzn 
uskokowych skierowane są na zewnątrz formy. Obecność opisanych struktur mo­
że sugerować, iż akumulacja osadów piaszczystych miała miejsce w sąsiedztwie 
podparcia lodowego lub odbywała się na lodzie. Słabe odkrycie terenu nie po­
zwala na dokładniejsze ustalenie przyczyny wtórnych zaburzeń osadów. Na tle 
ogólnej sytuacji geologiczno-morfologicznej i charakteru rozpoznanych osadów 
można wskazać na związek pagórkowatych form w Babskiej Hucie z sedymenta­
cją glacideltową w środowisku przetainy lodowej, a więc typową dla rozwoju 
form kemowych (por. B a r a n i ec k a 1969; K a rc ze w s k i 1971; Rd za­
li y 1997; Terpiłowski 2000). Stwierdzone w obrębie stoków zaburzenia 
grawitacyjne, w powiązaniu z peryferyjnym rozkładem materiału ablacyjnego 
biorącego udział w budowie pagórków sugerują, iż osady glacifluwialne kemów 
akumulowane były w zbiorniku ograniczonym stokami lodowymi (por. Kłaj- 
nert 1966,1984).

W okolicy Nurowic i Ruszkówka (rys. 6), odległych od siebie o około 1,5 
km, występują wzniesienia o wysokości dochodzącej do 8 m względem znajdują­
cej się na północ od nich wysoczyzny polodowcowej, a położone zaledwie o 4 m 
wyżej w stosunku do otaczającego je od południa sandru. Powierzchnię sandru 
urozmaicają dość rozległe i liczne wytopiska ułożone południkowe. Między stre­
fą wytopisk a wysoczyzną występują piaszczysto-żwirowe kulminacje Nurowic i 
Ruszkówka. Wyniesienia osiągają rozmiary 300x500 do 500x800 m i układają 
się współkształtuje do przebiegu granicy między wysoczyzną a sandrem. Odręb­
ność tych form podkreśla duży udział materiału żwirowo-kamienistego i poje­
dynczych głazów na ich powierzchni. Rozpoznaniu budowy wewnętrznej posłu­
żyły jedynie płytkie wkopy pogłębione sondą. W Ruszkówku dla obserwacji 
dostępna była przypowierzchniowa warstwa osadów do głębokości 1,5 m złożona 
z masywnych, słabo wysortowanych piasków ze żwirem i otoczakami zale­
gających na żwirowo-piaszczystym diamiktonie o miąższości 0,3 m. Pod tą war-
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Deglacjacja obszaru w otoczeniu środkowej i północnej części rynny 
gostynińskiej oraz kształtowanie poziomów rzeczno-lodowcowych

stwą osadów ablacyjnych stwierdzono za pomocą sondy średnioziarniste piaski 
ze żwirem, których miąższość wynosi co najmniej 3 m.

Podobny charakter mają osady budujące zespól kopulastych pagórków w rejo­
nie Nurowic. Formy te zajmują obszar ok. 2 km2 i stanowią wypukłość o wyso­
kości 6-8 m. Również i tu, w obrębie najbardziej na północ wysuniętego pagórka, 
stwierdzono występowanie osadów' o charakterze ablacyjnym wykształconych 
w postaci masywnych, źle wysortowanych piasków' ze żwirem i otoczakami oraz 
wkładkami gliniastych żwirów z pojedynczymi głazami o średnicy 0,4 m. Osady 
te występują platowo, głównie w północnej części zespołu pagórków' i osiągają 
miąższość do 1,5 m. Pod nimi (lub bezpośrednio od powierzchni) występują gla- 
cifluwialne piaski z wkładkami żwirów. Ich miąższość, stwierdzona sondą wyko­
naną w kulminacyjnej partii jednego z pagórków', wynosi co najmniej 4,5 m.

Brak głębszych odsłonięć uniemożliwił przeprowadzenie badań litofacjal- 
nych, lecz na podstawie posiadanych danych geologicznych i analizy geomorfo­
logicznej można przypuszczać, że pagórki okolic Nurowic i Ruszkówka to kemy 
glacifluwialne, lub przypisując większe znaczenie liniowemu rozmieszczeniu 
tych form, nawiązującemu do przebiegu krawędzi jeszcze dość zwartej pokrywy 
lodowej, można je uznać za moreny martwego lodu (por. Niewiarowski 
1959). Za taką klasyfikacją przemawia odmienność budowy geologicznej obszaru 
leżącego na północ i na południe od linii występowania omawianych form. Gene­
ralnie wyraża się to występowaniem gliniastych wysoczyzn z ogromną ilością 
drobnych wytopisk na zapleczu wyniesień Nurowic i Ruszkówka, a na południu 
od nich piaszczystych równin glacifluwialnych (sandrów wewnętrznych) z dość 
rozległymi, ułożonymi południkowo wytopiskami (rys. 6). Niezależnie jednak od 
klasyfikacji opisanych form i uznaniu ich za kemy czy moreny martwego lodu, 
ich obecność świadczy o powierzchniowym rozpadzie czaszy lodowej (por. m.in. 
N i e w' i a r o w s k i 1959, 1965; Klatkowa 1972; K ł y s z 1990).

W obrębie rynny gostynińskiej wyróżnić można trzy odcinki: południowy - 
leżący w otoczeniu sandru Skrwy i silnie przeobrażony przez wody roztopowe, 
środkowy - o przebiegu NE-SW, któremu towarzyszy dobrze wykształcony 
wał ozowy i odcinek północny, położony w otoczeniu poziomów pradolinnych, 
a mający przebieg NNW-SSE. Rynna gostynińska kończy się w rejonie Ziejki 
(rys. 6, 40).

W otoczeniu środkowego i części północnego odcinka rynny gostynińskiej 
występuje lejkowato rozszerzona ku pradolinie powierzchnia niższego stopnia 
wysoczyzny. Stanowi ona fragment poziomu ciechomickiego, który jest charakte­
rystycznym elementem rzeźby we wschodniej części Kotliny Płockiej (Len­
ce w i c z 1927; Skompski 1960, 1961 b, 1969; Urbaniak 1965, 1967; 
Kotarbiński,Urbaniak-Biernacka 1975). Na podstawie ogólnej
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sytuacji geomorfologicznej, rozpoznania wgłębnej i przypowierzchniowej bu­
dowy geologicznej oraz w nawiązaniu do odtworzonego na podstawie wierceń 
obrazu paleopowierzchni śródczwartorzędowych wysnuto wniosek, że obniżenie 
terenu towarzyszące północnej i środkowej części rynny jest formą dziedziczoną 
co najmniej od okresu poprzedzającego wkroczenie lądolodu zlodowacenia warty 
i w pewnym stopniu predysponowaną tektonicznie (rys. 11, 13).

Wyrównana powierzchnia niższego stopnia wysoczyzny (poziomu ciechomic- 
kiego) położona jest na 96-90 m n.p.m., a więc o 10-15 m niżej w stosunku do 
właściwej powierzchni wysoczyzny oraz występujących na niej sandrów. Granicę 
morfologiczną między tymi powierzchniami stanowi niewyraźna krawędź łagod­
nie opadająca ku północy, a na południe od Rataji i Gostynina nachylająca się ku 
rynnie. Krawędź ta nie ma charakteru erozyjnego, a jest fonną uwarunkowaną 
ukształtowaniem podłoża sprzed nasunięcia ostatniego lądolodu. Z analizy wier­
ceń i dokumentacji archiwalnych oraz danych z 76 sond o głębokości 2-5 m wy­
nika, że poziom ciechomicki buduje czerwono-brązowa glina zwałowa pokryta 
najczęściej cienką (0,5-2,0 m) powłoką piaszczystych osadów glacifluwialnych 
lub ablacyjnych piasków z domieszką żwirów i otoczaków. Na północ od Nago- 
dowa i Gostynina powierzchnia poziomu ciechomickicgo łagodnie przechodzi w 
piaszczyste poziomy pradolinne (rys. 6, 11, 13). W obrębie stopnia wysoczyzno- 
wego występującego na zachód od rynny gostynińskiej wydzielić można część 
zewnętrzną, położoną wyżej, którą buduje glina z cienką powłoką osadów abla­
cyjnych i niższą część, przyległą do rynny, gdzie na glinie występują piaszczyste 
osady wodno lodowcowe. Granicą między' nimi jest łagodne zbocze o wysokości 
3-5 m biegnące równolegle do rynny na odcinku Osada - Rataje. Na mapie geo­
morfologicznej (rys. 6) tę niższą strefę przyległą bezpośrednio do rynny i ozu go- 
stynińskiego zaznaczono jako erozyjny poziom wód rzeczno-lodowcowych. Po­
dobne przestrzenne zróżnicowanie budowy geologicznej w obrębie poziomu cie- 
chomickiego zaznacza się i na wschód od rynny, jednak jest zatarte przez antro­
pogeniczne przeobrażenie terenu w obrębie Gostynina. Powierzchnia poziomu 
erozyjnego jest wyrównana, położona na wysokości 93-88 m n.p.m. i nachylona 
ku północy. Pokrywa osadów rzeczno-lodowcowych osiąga tu miąższość do 2,0 
m, a w jej spągu występują gliniaste żwiry z otoczakami - przypuszczalny efekt 
rozmycia zalegającej poniżej gliny. W miejscach, gdzie brak jest osadów piasz­
czystych, glina tworzy płaskie, wyrównane erozyjnie powierzchnie, których 
obecność podkreślona jest występowaniem głazów' na powierzchni. Miąższość 
gliny lodowcowej występującej na poziomie erozyjnym jest podobna jak w obrę­
bie całego poziomu ciechomickiego oraz wysoczyzny i wynosi przeciętnie 6-8 m 
(lys. 11, 13). Zatem obecne w otoczeniu rynny gostynińskiej stopnie morfolo­
giczne mają charakter przetrwały, uwarunkowany rzeźbą sprzed nasunięcia ostat­
niego lądolodu, a głębokość erozji wód płynących w poziomie 93-88 m n.p.m. 
była niewielka. Na południu poziom ten bierze początek mniej więcej od linii 
wyznaczonej występowaniem moren martwego lodu w rejonie Ruszkówka, a na 
północy jego powierzchnia zlewa się z najwyższym poziomem rzeczno-lodow'- 
cowym pradoliny Wisły. Rzeźbę tego poziomu formującego się w sąsiedztwie
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konserwowanej martwym lodem rynny gostynińskiej modelowały wody rozto­
powe, a zapewne i rzeczne kierujące się już ku północy. O takim kierunku od­
wodnienia świadczy nachylenie powierzchni poziomu erozyjnego. Pomiary pa- 
leoprądów wykonane we wkopach w Ratajach i w zachodniej części Gostynina, 
w obydwu przypadkach na podstawie kierunku zapadania warstw w piaskach 
o płaskim warstwowaniu przekątnym, potwierdziły północny kierunek odpływu 
wód. Mała miąższość piasków (1,5-1,7 m) oraz zatarcie struktur sedymentacyj­
nych w ich górnych partiach umożliwiły wykonanie zaledwie pojedynczych po­
miarów. Pod osadami piaszczystymi w Ratajach i Gostyninie występowała gli­
na lodowcowa z otoczakami w stropie.

Dalszy kierunek wód, płynących początkowo ku północy po powierzchni 
ujawniającego się stopnia terenowego w sąsiedztwie rynny gostynińskiej, jest 
trudny do określenia. Zakładając, że znaczna część Kotliny Płockiej wypełniona 
była jeszcze lodem można przypuszczać, że wody szukały ujścia ku wschodowi 
(por. Kotarbiński,Urbani a k-Biernacka 1975), bądź kierowały 
się na północ ku zamarłej pokrywie lodowej, wnikając w rozpadliny oraz dawne 
kanaty in- i subglacjane. Taką ewentualność sugerował Wiśniewski (2000) 
w odniesieniu do możliwości odpływu wód z zastoiska warszawskiego do zajętej 
przez lądolód Kotliny Płockiej. Zwracając jednak większą uwagę na relacje wy­
sokościowe i płynne przejście poziomu erozyjnego w wyższy poziom pradolinny 
(86-83 m n.p.m.) na północ od Gostynina, można sądzić, iż poziomy te należały 
do jednego systemu hydrologicznego. Wody formujące wyższy poziom kiero­
wały się na zachód, co jest powszechnie przyjmowane, a odpływ wód w tym kie­
runku uwarunkowany był możliwością odwodnienia obniżenia Kotliny Płockiej. 
Mogło się ono odbywać pradolinąNoteci-Warty po opuszczeniu jej przez lądolód 
fazy kujawsko-dobrzyńskiej (M o j s k i 1960; Skompski 1969; Urba­
niak 1965; Kotarbiński,U rbaniak-Bier naćka 1975). Jednak 
już wcześniej, w początkowych etapach deglacjacji przełomowego odcinka Wisły 
między Kotliną Płocką a Toruńską, wody rzeczno-lodowcowe kierowały się na 
zachód doliną marginalną Bachorzy, o czym świadczą występujące w niej po­
ziomy 80-81 i 75-77 m n.p.m. (Wiśniewski 1974, 1976) lub tylko poziom 
79-80 m n.p.m. (Niewiarowski 1983). Dolina Bachorzy odprowadzała 
wody do południkowe biegnącego obniżenia, w osi którego położona jest obecnie 
rynna Gopła. Tutaj następowało tamowanie wód, a następnie odprowadzenie ich 
nadmiaru ku północnemu-zachodowi obniżeniem wykorzystanym przez dolinę 
Noteci (Niewiarowski 1978; M o 1 e w s k i 1999).

Na obszarze badań wyższy poziom rzeczno-lodowcowy (86-83 m n.p.m.) 
zajmuje południową, przystokową część kotliny i stopniowo, bez wyraźnych gra­
nic morfologicznych, przechodzi w poziom 81-78 m n.p.m., położony bliższej 
osi pradoliny (rys. 6). Ich powierzchnie nachylają się generalnie ku północnemu 
zachodowi. Obydwa te poziomy odpowiadają tzw. obniżeniu rakutowskiemu wy­
różnionemu przez Mojskiego (1960) w południowej części Kotliny Płoc­
kiej, a poziomom łąckiemu - HI i lipianeckiemu - IV (odpowiednio: 85 i 81 m 
n.p.m.) wydzielonym przez Skompskiego (1969).
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Brak wyraźnych załomów morfologicznych pomiędzy poziomami pradolin- 
nymi sprawiał trudności przy ich wydzieleniu. Pomocne okazało się tu kryterium 
geologiczne, gdyż powierzchnię poziomu 86-83 m n.p.m. budują głównie śred- 
nioziarniste piaski z niewielką domieszką drobnego żwiru, natomiast poziomu 
81-78 m n.p.m. drobnoziarniste piaski i piaski mułkowate. W północno-zachod­
niej części terenu badań, w okolicy Kłotna, piaski rzeczno-lodowcowe pokrywa 
warstwa szaro-zielonkawych, wapnistych iłów i piaszczystych mułków o miąż­
szości do 3,0 m. Są to osady reliktowego jeziora rakutowskiego, które powstało 
wraz z zanikiem przepływów w końcowym etapie formowania niższego poziomu 
pradolinnego. W granicach obszaru opracowania znajdował się pohidniowo- 
-wschodni fragment tego zbiornika, a śladem po nim w obecnej rzeźbie jest rów­
nina jeziorna (rys. 6), występująca w okolicach Kłotna na wysokości 77-74 m 
n.p.m. Równina jest częścią poziomu V (goreńskiego - 75 m n.p.m.) wyróżnio­
nego przez Skompskiego (1969), a leży w obrębie tarasu IX w ujęciu 
Wiśniewskiego (1976 - rys. 1). Zdaniem Wiśnie wąskiego (1976, 
1982, 1990) dopiero w poziomie tego tarasu, na wysokości 70-72 m n.p.m. na­
stąpiło przelanie się wód z Kotliny Płockiej do Kotliny Toruńskiej.

Wgląd w budowę geologiczną wyższego poziomu pradolinnego (86-83 m 
n.p.m.) i możliwość przeprowadzenia badań litofacjalnych dało odsłonięcie 
w' Patrówku. Stanowisko oddalone jest o około 1 km na północ od krawędzi wy­
soczyzny i leży w zasięgu dystalnej części stożka napływowego uformowanego 
u jej podnóża (lys. 5, 6). W częściowo eksploatowanym, rozległym wyrobisku 
o głębokości 4 m i rozmiarach 200 na 40 m odsłaniają się monotonnie wykształ­
cone piaszczyste osady z niewielką domieszką żwirów. Wyraźny jest spadek 
udziału żwirów w górę profilu. Podobną tendencję wykazuje skala jednostek se­
dymentacyjnych (lys. 43). Dominującymi litofacjami są tu średnioziamiste piaski 
o płaskim warstwowaniu przekątnym średniej skali (Sp) i rozciągłości lateralnej 
litosomów od kilku do kilkunastu metrów', rzadziej występują przekątne war­
stwowania rynnowe (Sr, SGf), z którymi związany jest wzrost grubości ziania 
i domieszek żwiru w osadach piaszczystych. Udział litofacji Sr, SGt maleje ku gó­
rze. W górnych partiach profilu lokalnie pojawiają się horyzontalnie warstwo­
wane piaski (S/z), a nawet piaszczyste mu,ki o laminacji poziomej (SFh). Cha­
rakterystyczne jest występowanie zespołów' litofacji Sr, Sp, S/z lub SGt, Sp o nor­
malnym uziamieniu frakcjonalnym. Wśród żwirów spotykane są toczeńce ilaste 
uformowane prawdopodobnie w związku z erozją osadów' zastoiskowych wypeł­
niających obniżenie kotliny, a obecnie odsłaniających się w krawędzi wysoczy­
zny oraz występujących w podłożu osadów' rzeczno-lodowcowych na wschód od 
doliny Skrwy (rys. 8, 9. 13, 25).

Dominujące w odsłonięciu w' Patrówku litofacje Sp interpretowane są jako 
osad koryta o niewielkiej głębokości i intensywności przepływu, deponowany 
w wyniku progradacji odsypów poprzecznych. Z lokalnymi płyciznami koryta 
związane było powstawanie litofacji S/z odkładanych w warunkach górnego pła­
skiego dna. Zestawy litofacji Sr rozpoczynające się powierzchnią erozyjną to 
efekt intensywnych rozmyć dennych, które szybko zapełniane byty osadem war-
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stwowanym poprzecznie, rzadziej masywnym, w wyniku przemieszczania się 
w dnie krętych megariplemarków. Litofacje St (SGf) są wskaźnikowe dla głęb­
szych stref koryta i intensywniejszych przepływów właściwych dla kanałów mię- 
dzyodsypowych (Zieliński 1993, 1998). Pomiary kierunków paleoprądów 
w strukturach płaskich warstwowań przekątnych wykazały, że odpływ wód odby­
wał się ku zachodowi i północnemu zachodowi (rys. 43 - TU). Wypadkowy kie­
runek V wynosi 283° przy wysokim współczynniku zwartości (L) osiągającym 
71%. Pojedyncze pomiary paleoprądów odczytane na podstawie rynnowego war­
stwowania przekątnego wykazały kierunki 203, 280 i 333° (rys. 43).

W przypowierzchniowej strefie wyrobiska w Patrówku występuje kilkudzie- 
sięciocentymetrowa warstwa masywnych piasków' ze żwirem i otoczakami osią­
gającymi wielkość 15 cm (rys. 43 - II). Tak grubego materiału nie spotyka się 
w głębszych partiach profilu. Miąższość tej warstwy, jak i wielkość spotykanych 
w' niej otoczaków' wzrasta ku południowi, w stronę krawędzi wysoczyzny. Sytu­
acja geologiczno-morfologiczna stanowiska w Patrówku wskazuje na istnienie 
związku między występowaniem materiału grubookruchowego w stropowej par­
tii odsłonięcia a rozwojem stożka napływowego u podnóża krawędzi wysoczy­
zny. W proksymalnej części stożka, w żwirowni w Górkach Dolnych (por. rys. 43 
- I), występują wśród różnoziamistych piasków' ławice źle wysegregowanego 
żwirowo-kamienistego materiału z głazami o średnicy dochodzącej do 0,5 m. 
Grubość ziania, podobnie jak i miąższość osadów proluwialnych wyraźnie maleje 
w kierunku dystalnym.

Z przeprowadzonych w stanowisku w Patrówku badań wynika, że analizo­
wane osady akumulowane był}' w płytkim korycie piaskodennej rzeki roztoko- 
wej. w jej dystalnym odcinku (por. Zieliński 1993). Głębokość koiyt odpo­
wiadała wysokości odsypów przyrostu dystalnego (M i a 1 1 1996), a więc wyno­
siła 0,4-0,6 m. Odpływ wód odbywał się ku zachodowi i północnemu-zachodowi 
i stopniowo tracił na intensywności. Spadek energii środowiska rzecznego wyra­
żony jest malejącą wielkością ziarna i miąższości litofacji ku górze oraz stopnio­
wym zmniejszaniem ilościowego udziału litofacji St, SGt. Zjawisko to można 
tłumaczyć m in. migracją osi doliny ku północy zgodnie z postępującym zani­
kiem martwych lodów, zalegających wówczas w obniżeniu Kotliny Płockiej. 
Wskazuje na to pochylenie powierzchni poziomu rzeczno-lodowcowego, a także 
oboczne przechodzenie ku północy litofacji Sp w litofacje St, obserwowane w 
dolnej partii odsłonięcia w Patrówku. Na zaleganie płatów martwego lodu w ko­
tlinie jeszcze w czasie formowania odpływów pradol innych zwracali uwagę 
M o j s k i (1960) i W i ś n i e w s k i (1976).

Występujące w przypowierzchniowej części odkrywki piaszczyste osady 
z otoczakami związane są z akumulacją proluwiów u wylotu doliny erozyjnej 
rozcinającej stok wysoczyzny. Rozprzestrzenienie tego typu osadów jest ograni­
czone i sięga ku północy około 0,25 km od odsłonięcia w Patrówku.

Budowę niższego poziomu pradolinnego (81-78 m n.p.m.) poznano z wier­
ceń, sond i nielicznych, płytkich wkopów. Zwraca tu uwagę drobnoziamistość 
osadów piaszczystych przy znacznej domieszce pyłów (mułków). Z tego względu
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wyróżniony poziom określany bywa jako zastoiskowy (W i ś n i e w s k i 1997). 
Wśród drobno- i bardzo drobnoziarnistych piasków typowe są struktury ma­
sywne, rzadziej występują warstwowania poziome, a sporadycznie laniinacja ri- 
plemarkowa. Powyższe cechy osadów przy braku większych odsłonięć uniemoż­
liwiły zbadanie kierunków przepływu wód kształtujących niższy poziom prado- 
linny. Z nachylenia jego powierzchni ku północnemu-zachodowi można sądzić 
o takim właśnie kierunku odwodnienia, na co zwracali już uwagę Mojski 
(1960). Skompski (1969), Kotarbiński,Urban iak-Biernac- 
k a (1975). Z profili wierceń archiwalnych wynika, że poniżej drobnoziarnistych 
osadów' charakterystycznych dla niższego poziomu, zalegają piaski z domieszką 
żwirów' - przypuszczalnie te same (sądząc po wysokości ich spągu), które budują 
poziom wyższy. Na granicy obu serii nie stwierdzono śladów erozji (rys. 8, 9, 
13). Miąższość osadów' drobnych wynosi od 2 do 6 m i wzrasta ku rynnom polo- 
dowcowym rozcinającym powierzchnię poziomów' pradolinnych. Można więc 
przypuszczać, że synchronicznie z formowaniem powierzchni niższego poziomu 
rozpoczął się już etap powolnego wytapiania lodów' konserwujących rynny. War­
to jeszcze raz podkreślić brak wyraźnych załomów' między poziomami pradolin- 
nymi, co wynika z przekraczającego charakteru zalegania serii drobnoziarnistych, 
w stosunku do osadów budujących wyższy poziom. Akumulacja piaszczysto- 
mułkowa związana była z okresem lamowania w'ód w pradolinie Wisły i po­
wstaniem rozległego przepływowego zbiornika, co zdaniem Mojskiego 
(1960), Skompskiego (1969), Kotarbińskiego i Urban iak- 
Biernackiej (1975) przypadało na okres postoju lądolodu na linii moren 
fazy pomorskiej. W świetle uzyskanych wyników' badań autorce brak jest argu­
mentów' do podjęcia dyskusji na temat wieku wydzielonych poziomów pra­
dolinnych. Należy podkreślić fakt, że były one kształtowane przez wody kieru­
jące się ku zachodowi i północnemu-zachodowi (co potwierdziły badania 
w' stanowisku w Patrówku), a niższy z nich ma charakter rzeczno-jeziomy. 
Akumulacja poziomu wyższego poprzedzona była erozją, której zasięg wgłęb­
ny określić można na 8-12 m, zważywszy że rozcinaniu podlegało dawne obni­
żenie dolinne. Erozja sięgnęła zatem 70 m n.p.m. Podobne wartości podają 
Mojski (1960, 1970) i S k o m p s k i (1969).

Na podstawie analizy budowy geologicznej, cech litofacjalnych osadów', 
a także wzajemnych relacji rozprzestrzenienia obu poziomów' pradolinnych moż­
na stwierdzić, iż stanowią one zapis jednego cyklu erozji i akumulacji rzeki roz­
lokowuj, której oś doliny stopniowo przesuwała się ku północy. Akumulacja osa­
dów' niższego poziomu zachodziła w warunkach utrudnionego przepływu, przy 
podniesionym stanie wód, a następowała właśnie w miejscach położonych najni­
żej, bliższych ówczesnemu przebiegów'! osi doliny. Wody rzeczno-lodowcowe 
kształtujące poziomy odpływały generalnie ku zachodowi, kierując się do doliny 
Bachorzy. Z takim planem odpływu wód z Kotliny Płockiej Wiśniewski 
(1976) wiąże poziom lipianecki w Kotlinie Płockiej (IV - 81 m n.p.m. wg 
Skompskiego 1969). Należy zaWiśniewskim (1976) podkreślić, iż 
funkcjonowanie doliny Bachorzy związane było z okresem, kiedy nie nastąpiło
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jeszcze przelanie się wód z Kotliny Płockiej do Kotliny Toruńskiej, a tym prze­
łomowym odcinkiem doliny Wisły płynęły wody roztopowe ku południowi. 
Przełom nastąpił po fazie pomorskiej w poziomie terasy IX (70-72 m n.p.m.), 
którą autor koreluje z poziomem goreńskim V - 75 m n.p.m. wg Skomp­
skiego (1969). Po otwarciu przepływu wód między Kotlinami Płocką i To­
ruńską nastąpiło szybkie wcinanie się Wisły. Od tego momentu powstało szereg 
teras erozyjnych, i jeszcze w późnym glacjale Wisła osiągnęła poziom współcze­
snego dna doliny (Wiśniewski 1987, 1990, 1997, 2000; Andrzejew­
ski 1994).

Historię rozwoju rzeźby glacjalnej w okresie ostatniego zlodowacenia odtwo­
rzono głównie na podstawie badań strukturalno-litofacjalnych przeprowadzonych 
w kluczowych odsłonięciach, analizy geomorfologicznej i szczegółowego karto­
wania geologicznego posiłkując się wynikami analiz laboratoryjnych. Wyróż­
niono główne etapy kształtowania się rzeźby młodoglacjalnej zestawione w for­
mie szkiców paleomorfologicznych (rys. 44). Rozdział ten jest próbą usystematy­
zowania przedstawionych wcześniej wyników badań i spostrzeżeń.

A. Wkroczenie lądolodu na teren Kotliny Płockiej poprzedzone było erozją 
i akumulacją glacifluwialną rozwiniętą wzdłuż szlaków wcześniejszych przepły­
wów wód rzecznych bądź lodowcowych. Lądolód pierwotnie nasuwał się zNW 
zajmując obniżenie Kotliny Płockiej (rys. 20, 44A), a następnie „przelał się” ku 
południowi na obszar wysoczyznowy. W podłożu lądolodu funkcjonował system 
drenażu kanałowego o przebiegu NW-SE, a później także młodszy o kierunku 
NE-SW. Rozwojowi tuneli subglacjalnych sprzyjała obecność w podłożu ilasto- 
-mułkowego „ekranu” ograniczającego rozwój i wydajność drenażu rozproszo­
nego. Wody roztopowe odpływał}' między' krawędzią lodu a skłonem wysoczy­
zny środkowopolskiej. Przepływy te stopniowo zamierały w miarę postępującej 
transgresji i dzięki udrożnieniu systemu odwadniania subglacjalnego kanałami 
o kierunku NE-SW.

B. Pokonywaniu przeszkody w postaci paleoskłonu obniżenia Kotliny Płoc­
kiej towarzyszyło powstanie zaburzeń glacitektonicznych w świeżo złożonych 
osadach wodnolodowcowych (Kretki, Zawada Nowa). Charakter deformacji, 
sposób transgresji, na który duży wpływ miała rzeźba przedpola, a także natura 
gliny bazalnej i jej kontaktu z osadami podłoża wskazują, że miąższość i dyna­
mika lądolodu była niewielka. Po wkroczeniu na wysoczyznę czoło lądolodu sta­
cjonowało na linii Szewo - Babia Góra - Piotrów, a u jego krawędzi odbywała 
się akumulacja stożków glacimarginalnych (rys. 44B). Wody proglacjalne kiero­
wały się ku południowi wyraźnie zarysowanymi dolinami sandrowymi omijając 
wyniesienia w obrębie wysoczyzny środkowopolskiej. Obniżenie doliny pra-
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-Skrwy zajęte zostało przez wąski lob lodowcowy, którego wody subglacjane 
erodowały rynnę gostynińską odpreparowując dawne drogi odpływu. Otwartość 
przedpola sprawiła, iż tędy skierowany był główny szlak odpływu wód progla- 
cjalnych, a jednocześnie nie było sprzyjających warunków dla akumulacji stoż­
ków marginalnych.

C. Dalsze nasuwanie się lądolodu przebiegało poprzez wydzielenie lobów (ję­
zorów): lubieńskiego, Skrwy i Osetnicy, a granice między nimi przebiegały na 
przedłużeniu osi garbów wysoczyzny środkowopolskiej (por. rys. 20). Lądolód 
przekroczył pas szewskich moren akumulacyjnych i dotarł do linii wyznaczonej 
miejscowościami Wola Olszowa - Antoniewo - Sokołów - Osiny - Leśniewice 
(rys. 44C). Rzeźba przedpola wymuszała zatem lokalne kierunki transgresji lądo­
lodu, jak i wpłynęła na zaiys jego krawędzi. Z krótkim okresem postoju lądolodu 
na linii jego maksymalnego zasięgu związane było powstanie najwyższego po­
ziomu sandrowego, a także drobnych stożków marginalnych w rejonie Anto- 
niewa. W odwodnieniu lądolodu najważniejszą rolę spełniały iynny: gostynińską 
i lubieńska, u wylotu których biorą swój początek sandr Skrwy i dolina progla- 
cjalna Lubieńki.

D. Deglacjacja przebiegała w sposób zróżnicowany czasowo i przestrzennie. 
Pierwotnie miała charakter frontalny, a z czoła lądolodu w rejonie Sokołowa - 
Dendyi sukcesywnie wyodrębniały się wały lodowo-morenowe. Pomiędzy nimi 
a krawędzią lodu zachodziła akumulacja glacifluwialna, następnie glacilimniczna 
oraz deponowane były spływy materiału supraglacjalnego (rys. 44D). W później­
szych etapach deglacjacji następowała inwersja rzeźby w wyniku degradacji trzo­
nów lodowych. W rezultacie powstał zespół pagórków i ciągów ukierunkowa­
nych wytopisk po wałach lodowo-morenowych (rys. 44E). Nasilenie działalności 
wód roztopowych przejawiło się usypaniem rozległego stożka sandrowego 
u wylotu iynny gostynińskiej (poziom U sandru) (tyś. 44D). Jego akumulacja od­
bywała się częściowo na martwym lodzie wypełniającym dawny kanał subgla- 
cjalny. Przypuszczalnie w tym okresie, w warunkach powolnego zamierania cza­
szy lodowej i przy wzrastającej ilości wód roztopowych, doszło do szybkiego za­
pełniania kanałów pod lodowych materiałem ozowym (por. M e n z i e s , 
S h i 11 s 1996; Piotrowski 1997); dalsze etapy kształtowania ozu zwią­
zane były już z okresem zaawansowanego procesu deglacjacji i akumulacją w 
otwartej szczelinie. Intensywna erozja i akumulacja glacifluwialna miała miejsce 
również u wylotu iynny lubieńskiej, skąd wody płynęły wąskim szlakiem ku po­
łudniowi. Pozostawione na przedpolu płaty lodu, spoczywające na wyniesieniu 
garbu Suchodębia, ulegały szybkiemu zanikowi zostawiając cienki pokład gliny 
lodowcowej. Wraz z postępującą deglacjacją rozszerzał się ku północy obszar 
działalności wód sandrowych i powstała rozległa równina, której powierzchnia 
zlewa się z położonym na południe od niej stożkiem sandru Skrwy (rys. 44E). 
W tym też czasie uformowany został sandr Osetnicy, którego fragment znajduje 
się przy wschodniej granicy badanego terenu. U wylotu lynien gostynińskiej 
i lubieńskiej miały miejsce intensywne wypływy wód subglacjalnych, a ich od­
prowadzanie ku południowi odbywało się początkowo wąskimi kanałami naśla-
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dojącymi przebieg dawnych fragmentów tych rynien. W tych warunkach no 
wstaje III poziom sandru Skrwy. 7 ^runKacn po-

E. W kolejnym etapie deglacjacja przybrała już charakter arealny (rys 44E) 
a sposob rozpadu czaszy lodowej na poszczególne fragmenty w znacznymlp- 
ntu uwarunkowany był rzezbą podłoża. W rejonie Nurowic i Ruszkówka 
w obecności jeszcze dosc zwartej pokosy lodowej, powstaja moreny martwego 
lodu. Ich akumulacji sprzyjała południowa ekspozycja stoków lodowych «dz“ie 
gromadzony mater.ał ablaeyjny ulega! szybkiej redepozycji, nawet po sukach 
o niewielkim nachyleniu. Na linii szewskich moren akumulacyjnych stanowią­
cych podlodową wypukłość, tworzyły się przetainy i szczeliny, w których zacho­
dziła akumulacja osadów kemowych. Z zanikiem pokiywy lodowej na obszarze 
wysoczyznowym związane jest pozostawienie jednego, stosunkowo ciągłego po­
kładu gliny lodowcowej o rosnącej ku północy miąższości (do ok. 10 m). Koń­
cowym efektem deglacjacji na wysoczyźnie było powstanie w rozległych zagłę­
bieniach powytopiskowych płytkich zbiorników, w których zachodziła akumula­
cja diobnoziarnistych osadów mineralnych. Z formowaniem wysoczyzny zwią­
zane było ujawnianie się na powierzchni przetrwałego obniżenia, stanowiącego 
we współczesnej rzeźbie stopień wysoczyznowy - tzw. poziom ciechomicki. 
W sąsiedztwie środkowego i północnego odcinka lynny gostynińskiej, po po­
wierzchni tego stopnia płynęły wody rzeczne i roztopowe, kierujące się już ku 
północy. Wody te dołączały do głównych strumieni rzeki roztokowej formującej 
wyższy poziom pradolinny.

F. Deglacjacja przebiegała odmiennie na obszarze wysoczyznowym 
i w obniżeniu Kotliny Płockiej. Zdecydowały o tym miąższość pokiywy lodowej 
uwarunkowana rzeźbą podłoża, jego litologia oraz obecność sieci rynien subgla- 
cjalnych. Obniżoną o około 20-25 m w stosunku do otaczających obszarów wy- 
soczyznowych nieckę Kotliny Płockiej stosunkowo długo wypełniały masy sta- 
gnującego, a następnie martwego lodu. Silnemu uszczelinieniu i rozpadowi na 
poszczególne płaty martwego lodu sprzyjała obecność licznych rynien i tuneli lo­
dowych. W strefie paleoskłonu, któiy wraz z postępującą deglacjacją wysoczyzny 
zaczął ujawniać się również na powierzchni, zaczęły migrować wody roztopowe. 
Początkowo odpływ tych wód był niezdecydowany w sensie siły i kierunku. Pier­
wotnie, mogły się one kierować tylko ku wschodowi i południowi, lecz wraz 
z uwalnianiem od lodu północnej części Kotliny Płockiej zaistniała możliwość 
odwodnienia ku zachodowi. Z tą sytuacją związana była intensywna erozja, która 
poprzedziła akumulację piaszczystych osadów wyższego poziomu pradolinnego 
(86-83 m n.p.m.) (lys. 44F). Wody rzeczno-lodowcowe pogłębiały i poszerzały, 
również termokrasowo, przestrzeń między skłonem wysoczyzny a płatami ma- 
trwego lodu. W początkowych fazach przepływów pradohnnych utworzona zo- 
staje erozyjna krawędź wysoczyzny ciągnąca się na zachód od Wrzącej. Uformo­
wane zbocze szybko poddane zostało poprzecznemu rozcinaniu a materiał po­
chodzący z jego niszczenia doprowadzany był do koiyt rzeki roztopowej p ynącej 
w pradolinie. Zamieranie przepływów w wyższym poziomie pra o innym ozna 
czało możliwość gromadzenia proluwiów i formowania rozległych stozkow na-
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pływowych. Kształtowanie wyższego poziomu odbywało się przy narastającej 
ilości wód w pradolinic i stopniowym przesuwaniem się osi doliny ku północ- 
nemu-wschodowi. Akumulacja osadów budujących powierzchnię niższego po­
ziomu pradolinnego (81-78 m n.p.m.) zachodziła już w warunkach utrudnionego 
przepływu, w wyniku tamowania wód w kotlinie. Depozycja piaszczysto-muł- 
kowa miała miejsce na obszarach najniżej wówczas położonych, a więc bliższych 
osi pradoliny. Lokalnie formowały się płytkie zbiorniki, w których zachodziła 
akumulacja mineralnych osadów jeziorzyskowych (np. w obniżeniu rakutowskim 
- rys. 5, 6). W rynnach i zagłębieniach eworsyjnych pozostawały jeszcze martwe 
lody pogrzebane pod powłoką piaszczystych osadów pradolinnych. a na obszarze 
wysoczyzny głównie pod przykryciem glin lodowcowych. Zakończenie formo­
wania się rzeźby glacjalnej okolic Gostynina miało miejsce z chwilą ich ostatecz­
nego wytopienia.



UWAGI O PRZEKSZTAŁCENIU RZEŹBY 
W PÓŹNYM GLACJALE I HOLOCENIE

Istotne znaczenie dla transformacji rzeźby okolic Gostynina po ustąpieniu lą- 
dolodu fazy głównej zlodowacenia wisły miał zanik pogrzebanych martwych lo­
dów, procesy eoliczne, fluwialne i stokowe. Procesy te były szczególnie efek­
tywne u schyłku glacjału. Wykształcone wówczas formy rzeźby zajmują znacz­
niejsze powierzchnie jedynie na obszarze Kotliny Płockiej i w strefie krawędzi 
wysoczyzny. Schyłek plejstocenu zapisał się w historii geologicznej badanego 
obszaru osadami akumulowanymi w trzech okresach fazowych i dwóch interfa- 
zowych. W okresach chłodnych ukształtowały się wydmy i pokrywy eoliczne. 
powstały akumulacyjne terasy nadzalewowe Skrwy i Osetnicy, a w dolnych par­
tiach stoków, poddanych silnej denudacji, gromadziły się pokrywy kongelifluk- 
cyjne i dełuwialne. Nie widocznym w rzeźbie, lecz o istotnej wymowie paleoge- 
ograficznej, świadectwem morfogenezy okresów chłodnych są również struktury 
perygłacjalne. Należą tu struktury kontrakcji termicznej, rozpoznane w stropie 
gliny lodowcowej budującej wysoczyznę w rejonie Kowala i Piotrowa, wykształ­
cone w postaci epigenetycznych klinów z wtórnym wypełnieniem (Moj ski 
1970; Roman 1999a). Dowodzą one ekspansji wieloletniej zmarzliny w czasie 
postglacjalnych ochłodzeń (por. K o z a r s k i 1974a, 1993), a przetrwanie tych 
struktur wskazuje, iż późniejsza degradacja powierzchni wysoczyzn była nie­
wielka. Kontekst peryglacjalny mają struktury krioturbacyjne występujące na po­
wierzchni niższego poziomu pradolinnego, opisane przez Moj s kiego 
(1958a) z okolic Rakutowa, których powstanie wiązał autor z młodszym dryasem 
(M o j s k i 1960).

W okresach interfazowych (ciepłych) powstawały jeziorne osady organiczne, 
a w dolinach rzecznych zaznaczyła się intensywna erozja. Wytapianie lodów po­
grzebanych w rynnach subglacjalnych, prowadziło jednocześnie do wyznaczenia 
linii wzmożonych procesów erozyjnych. Niewątpliwie rozwijała się wówczas 
pokry wa glebowa.

Wytapianie się pogrzebanych brył lodu zamykało okres formowania się rzeź­
by glacjalnej. W świetle przeprowadzonych badań w rejonie Gostynina, można 
przyjąć, że inicjalny etap zaniku pogrzebanych lodów nastąpił bezpośrednio po 
opuszczeniu tego obszaru przez lądolód. Zjawisko to, jak wcześniej podkreślano, 
mogło zachodzić synchronicznie z formowaniem niższego poziomu pradolinne­
go, a nawet już we wczesnym okresie deglacjacji (akumulacja III poziomu sandru 
Skrwy). Na przypadający na bólling początek wytapiania martwych lodów w Ko­
tlinie Płockiej wskazują badania paleobotaniczne warstewek torfu spoczywają-
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cych w dnach jezior Gościąż i „Na Jazach” (Więckowski 1993). Znany jest 
profil z Łącka rejestrujący rozpoczęcie sedymentacji jeziornej w rynnie łącko- 
zdworskiej przypadające na alleród (Borówko-Dłużakowa 1961; 
Skompski 1961 b), a według interpretacji Wasylikowej (1964) nawet 
na starszy dryas. Zanikanie pogrzebanych lodów, zwłaszcza konserwujących 
formy rynnowe, prowadziło do silnego zróżnicowania morfologii pierwotnie pła­
skich poziomów pradolinnych oraz w miarę wyrównanej powierzchni wysoczy­
zny. Ujawniane obniżenia szybko włączane były w system odpływu powierzch­
niowego. a w dalszej kolejności w niektórych z nich powstały jeziora. Proces wy­
tapiania pogrzebanych lodów zachodził w warunkach, gdy w południowej części 
Kotliny Płockiej dominującą rolę morfotwórczą odgrywały procesy eoliczne 
i rzeczne, i kontynuuował się jeszcze po zakończeniu głównego okresu wy- 
dmotwórczego przypadającego na starszy dryas (por. D y 1 i k o w a 1967; 
Urbaniak 1967; Manikowska 1985, 1992; Nowaczyk 1986; 
Kozarski, Nowaczyk 1992). Przemawiają za tym argumenty natury 
morfologicznej, gdyż rynny „rozcinają” łuki wydm parabolicznych (np: w Smo­
łami i na północ od Zuzinowa - rys. 6) (por. M o j s k i 1960; Urbaniak 
1967). Dyskusyjny jest wiek ostatecznego wytopienia się pogrzebanych brył lodu 
(m.in. Nowaczyk 1994; Marks 1996). Według Marksa (1996) ich 
wytapianie zakończyło się na długo przed początkiem holocenu, a prawdopodob­
nie nie później niż na początku alleródu. Z tym samym okresem co wytapianie 
martwych lodów wiązany jest także zanik wieloletniej zmarzliny, która od star­
szego diyasu występowała w północnej Polsce już tylko w postaci nieciągłej (por. 
Kozarski 1995; Marks 1996). Obydwa procesy miały istotne znaczenie 
dla urozmaicenia rzeźby glacjalnej, a także prowadziły do nagłych zmian stosun­
ków hydrogeologicznych, a w konsekwencji przekształceń sieci hydrograficznej 
badanego obszaru.

Wydmy i pokrywy eoliczne, ze względu na zajmowaną powierzchnię, należy 
traktować jako najważniejszą część składową i*zeźby peryglacjalnej (por. Ko­
zarski 1995). Akumulowane były w okresach półsuchego, zimnego klimatu w 
starszym i młodszym dryasie, z wyraźnie większą wydajnością depozycji pierw­
szego z wymienionych okresów (D y 1 i k o w a 1967; Urbaniak 1967; 
Manikowska 1985, 1992; Nowaczyk 1986). Zdaniem M o j s k i e - 
go (1960) główny etap formowania wydm w Kotlinie Płockiej przypadał na 
młodszy dryas, natomiast Skompski (1969) nasilenie procesów wydmo- 
twórczych przypisywał okresom najstarszego i starszego diyasu. Piaski eoliczne 
występują na powierzchni poziomów pradolinnych tworząc klasyczne wydmy 
paraboliczne (Zuzinów, Smolarnia, Helenów) osiągające wysokość nawet do 20 
m, a także pokrywy o miąższości do 2,5 m (lys. 6). W osadach eolicznych nie 
stwierdzono przerw sedymentacyjnych w postaci poziomów glebowych czy bru­
ków' deflacyjnych. Piaski wydmowe zawierają domieszkę pyłu, a ziarna kwar­
cowe wykazują słabe zmatowienie. Potwierdza to wcześniejsze spostrzeżenia, że 
transport materiału eolicznego był krótki, a jego źródłem były położone w są­
siedztwie piaszczyste równiny sandrowe i poziomy rzeczno-lodow'cowe (por.
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M o j s k i 1960; Skompski 1969; Urbaniak 1967). Na obszarze wyso- 
czyznowym ślady działalności eolicznej zaznaczone są jedynie w postaci cien­
kich pokryw piaszczystych, które występują pasem od Zawady Nowej do Górek 
Dolnych, na skłonie wysoczyzny morenowej ku pradolinie Wisły.

W schyłkowej części glacjału organizuje się sieć odpływu rzecznego Skrwy 
i Osetiiicy, kształtuje się terasa nadzalewowa. Dobrze wykształcona, rozległa te­
rasa akumulacyjna o wysokości 2-3 m n.p.rz. towarzyszy rzekom dopiero na ob­
szarze Kotliny Płockiej, po opuszczeniu przez nie obniżeń rynnowych (rys. 6). Na 
wysokości Helenowa, gdzie Skrwa zbiera wody Osetnicy, terasa nadzalewowa 
położona jest o około 2-3 m niżej w stosunku do otaczających poziomów' prado- 
1 innych, a jej szerokość dochodzi nawet do 1 km. Terasę nadzalewową Skrwy 
i Osetnicy budują piaski średnioziarniste z niewielką domieszką żwirów, a na­
stępnie piaski drobnoziarniste z wkładkami mułków', stanowiące główną część 
aluwiów. Miąższość osadów terasy nadzalewowej wynosi około 4 m. W górnym 
odcinku doliny Skrwy, koło Zaborowa Starego utwory rzeczne, odpowiadające 
zapewne osadom budującym terasę nadzalewową, występują w formie kopalnej, 
pod aluwiami holoceńskimi, na głębokości 8,3-4,3 m. Rozpoznane osady to 
głównie dronoziarniste piaski z przewarstwieniami mułków podścielone jedynie 
cienką warstwą piasków ze żwirem.

Tak drobnoziarnisty charakter aluwiów' wskazuje na dużą rolę transportu po­
przecznego w dostawie materiału do doliny, aktywnego dzięki procesom inten­
sywnego spłukiwania na stokach (por. Turkowska 1988). Serię kopalnych 
osadów rzecznych zwieńcza warstwa mułków organicznych, któiych wiek okre­
ślono metodą radiowęglową na 10 380 ± 180 BP (Roma n 1999b). Obecność 
głęboko wciętej doliny rzecznej w górnym biegu Skrwy, a więc powyżej odcinka, 
gdzie rzeka wykorzystuje rynnę gostynińską może wskazywać, iż w okresie for­
mowania doliny doszło już do znacznego wytopienia się martwego lodu konser­
wującego rynnę. Przypadałoby to na okres wcześniejszy niż wskazuje otrzymana 
data ,4C. Po tym okresie w dolinie Skrwy nastąpiła ponowna erozja, której śla­
dem jest bruk korytowy w spągu holoceńskich aluwiów', a następnie miała miej­
sce akumulacja piasków' i piaszczystych mad współczesnego dna doliny.

Od momentu włączenia Skrwy do systemu odpływu Wisły, co nastąpiło przy­
puszczalnie w' okresie erozji poprzedzającej akumulację terasy nadzalewowej, jej 
rozwój przebiegał w ścisłym związku z kształtowaniem się doliny rzeki głównej. 
Wielkość wspomnianej erozji w dolinie Skrwy i Osetnicy można określić na 6-7 
m, natomiast jej wiek należy w'iązać z okresem formowania teras erozyjnych w 
dolinie Wisły. Terasy te powstały po uzyskaniu przez Wisłę możliwości odpływu 
z Kotliny Płockiej ku północy (por. Wiśniewski 1987, 1988, 1990).

Intensywnej denudacji w' warunkach peryglacjalnych poddane zostało zbocze 
wysoczyzny, a także zaiysowane w nim doliny erozyjne odzwierciedlające orga­
nizację spływu powierzchniowego z wysoczyzny ku pradolinie jeszcze z okresu 
deglacjacji. O efektywności denudacji świadczy powszechność osadów stoko­
wych przemieszczonych w wyniku soliflukcji (kongeliflukcji) i powierzchnio­
wego spłukiwania. Śladem peryglacjalnej denudacji są pokrywy kongeliflukcyjne
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złożone u podnóża zbocza wysoczyzny w rejonie Kowala (M o j s k i 1958a). 
Także zaburzenia soliflukcyjne rozpoznane w Baruchowie (rys. 16 - kompleks 
B4) przypuszczalnie są efektem spelzywania warstwy czynnej po stoku.

Pokrywy deluwialne powszechnie występują na stokach (por. rys. 24 - kom­
pleks Z3) i w dnach suchych dolin, lecz największą miąższość (ponad 6 m) osią­
gają u podnóża stoku wysoczyzny. Przypuszczalnie większa ich część powstała 
u schyłku vistulianu, choć przykładem znacznej efektywności procesów stoko­
wych także w holocenie jest profil we Wrzącej. W obrębie występujących tam 
osadów deluwialnych o miąższości 5,2 m, nawiercono na głębokości 3,5-3,7 m 
namuły torfiaste, których wiek określono metodą radiowęglową na 9150± 180 
BP (Roman 1999b). Zatem pokrywy deluwialne o znacznej miąższości (co 
najmniej 3,5 m) akumulowane były także w holocenie. Denudacja doprowadziła 
do przemodelowania profilu stoku, a także poszerzenia występujących w nim ini­
cjalnych dolin. Drugim z procesów' kształtujących obecnie suche doliny była ero­
zja, działająca w' osi tych form. Proces ten występował epizodycznie i prowadził 
do pogłębiania dolin oraz umożliwiał częściowe odprowadzanie produktów de­
nudacji na zewnątrz zbocza. Tutaj akumulowane były stożki napływowe „drugiej 
generacji” o niewielkim udziale materiału grubookruchowego.

W holocenie zmiana procesów' rzeźbotwórczych wynikła z pokrycia obszaru 
przez roślinność i rozwoju pokrywy glebowej, ograniczających denudację stoków' 
i procesy eoliczne w pradolinie. Jest to okres rozcięcia terasy nadzalewowej Skr- 
wy i Osetnicy oraz kształtowania den dolinnych wszystkich cieków współcze­
snego odpływu powierzchniowego. Stopniowemu zapełnianiu i zarastaniu ule­
gają w tym okresie misy jeziorne, a u podnóży stoków nadal gromadzą się delu- 
w'ia. Na zboczach o dużym nachyleniu (głównie w rynnach polodowcowych) ma 
miejsce erozja wąwozowa i ruchy masowe. Lokalnie na stoku wysoczyzny roz­
wijają się nisze źródliskowe sukcesywnie pogłębiane głównie w wyniku suffozji.

Chociaż pojawienie się człowieka na obszarze Kotliny Płockiej nastąpiło już 
w paleolicie (Kozłowski 1964 za Skompskim 1969; S c h i 1 d 1964; 
Pelisiak,Rybicka 1993), to jednak zmiany roślinności uchwycone w dia­
gramach pyłkowych osadów dennych Jeziora Gościąż, sugerujące antropogeniczne 
przekształcenia środowiska, odnoszą się do różnych okresów poczynając dopiero 
od ok. 6700 lat BP (R a 1 s k a - J a s i e w i c z o w a , V a n Geel 1992). Przy­
puszczalnie od tego momentu (chronologicznie odpowiadającemu mezolitowi) 
rozpoczęła się holoceńska faza przekształceń rzeźby wywołanych gospodarczą 
działalnością człowieka.

Uogólniając można przyjąć, iż u schyłku vistulianu rzeźba glacjalna uległa 
ożywieniu i urozmaiceniu, natomiast morfogeneza holoceńska prowadziła do 
złagodzenia deniwelacji terenu i zatarcia jej mniej wyraźnych elementów. Zda­
rzenia morfogenezy postglacjalnej najwyraźniej zaznaczyły się w przeobrażeniu 
szeroko rozumianych obszarów dolinnych i stref krawędziowych, pozostając 
prawie niezauważalne w obszarze wysoczyznowym.



WNIOSKI I GŁÓWNE WYNIKI BADAŃ

Przeprowadzona analiza powierzchni paleostrukturalnych oraz osadów i form 
składających się na plejstoceńską rzeźbę okolic Gostynina prowadzi do wymie­
nionych niżej wniosków dotyczących rozwoju tej rzeźby.

1. Obecne makrofonny okolic Gostynina zostały ukształtowane pod wpływem 
zjawisk neotektonicznych (ruchy tektoniczne i glaciizostatyczne) związanych 
z planem strukturalnym podłoża mezozoicznego. Współczesna rzeźba wykazuje 
wyraźne związki z reliefem powierzchni kopalnych, przede wszystkim powierz­
chni podczwartorzędowcj (zwłaszcza erozyjnej), choć także nawiązuje do prze­
biegu struktur tektonicznych w podłożu mezozoicznym.

2. W górnym plejstocenie wpływ na ukształtowanie współczesnej po­
wierzchni wywarł przede wszystkim charakter rzeźby i litologii bezpośredniego 
podłoża lądołodu, natomiast wpływ zjawisk tektonicznych był już znikomy.

3. W vistulianie tylko lądolód fazy głównej (ca 20-18 ka BP) sięgnął po oko­
lice Gostynina, wyznaczając maksymalny zasięg ostatniego zlodowacenia.

4. Transgresja przebiegała etapami: lądolód wypełnił pierwotnie obniżenie 
Kotliny Płockiej, wkroczył na obszar wysoczyznowy znacząc postój ciągiem mo­
ren akumulacyjnych w strefie pagórków szewskich, przekroczył tę strefę i dotarł 
najdalej na południe do linii wyznaczonej miejscowościami: Wola Olszowa - 
Antoniewo - Sokołów - Osiny - Leśniewice.

5. Pokiywa ostatniego lądołodu była cienka, a postój na linii maksymalnego 
zasięgu krótki. Strefa marginalna lądołodu jest słabo wyrażona w morfologii, a na 
jej przebieg wpływ miało ukształtowanie przedpola.

6. Zanik lądołodu w rejonie Gostynina wykazywał przestrzenne i czasowe 
zróżnicowanie. Proces deglacjacji przebiegał początkowo w' wyniku powolnej re­
cesji frontalnej z zachowaniem żywego czoła lądołodu, przy czym podstawowym 
mechanizmem było wyodrębnianie się z czoła lądołodu wałów' lodow'o-moreno- 
wych. W dalszym etapie zanik lądołodu przybrał charakter areał ny, a rzeźba bez­
pośredniego podłoża wpływała na przebieg pęknięć i przetain w lodzie, a w kon­
sekwencji na rozmieszczenie form martwego lodu i kierunki odpływu wód abla- 
cyjnych.

7. Rzeźba podłoża odegrała zdecydowaną rolę w kształtowaniu odpływu wód 
rzeczno-lodowcowych w sąsiedztwie rynny gostynińskiej i w pradolinie Wisły. 
Poziomy pradolinne wyróżnione na obszarze badań formowane były przez wody 
kierujące się ku zachodowi do doliny Bachórz}'.
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Baruchowie, na powierzchni terenu, preglacjalnych

Praca przedstawiona na posiedzeniu
Komisji Geograficznej Wydziału III ŁTN w dniu 18 czerwca 2002 r.

8. Postglacjalne procesy rzeźbotwórcze odegrały istotną rolę w przekształce­
niu rzeźby glacjalnej tylko na obszarze dolinnym i w strefie krawędzi pradoliny 
Wisły.

W świetle dotychczasowych, niezwykle bogatych studiów plejstocenu Kotliny 
Płockiej, można wymienić szereg nowych osiągnięć badawczych wynikających 
z realizacji podjętego tematu, choć nie zawsze wprost związanych z ewolucją 
rzeźby.

1. Wskazanie na inny od dotychczas przyjmowanego charakter genetyczny 
obniżeń podłoża podczw'artorzędow'ego w rejonie Sierakowa i Krzywią; wyka­
zano, że są to formy erozyjne (glacidepresja i dolina rzeczna), nie zaś czwartorzę­
dowe rowy tektoniczne, a w ich rozwoju zjawiska tektoniczne odegrały pośrednią 
rolę.

2. Udokumentowanie w 
osadów rzecznych.

3. Udokumentowanie w Łaniętach nowego stanowiska osadów' wczesnego vi- 
stulianu, zalegających w ciągłości sedymentacyjnej z eemskimi utworami jezior­
nymi (badaniami palinologicznymi rozpoznano interstadialy brórup i odderade 
oraz dw'a okresy chłodne).

4. Określenie, że poziom ciechomicki stanowiący charakterystyczny element 
rzeźby we wschodniej części Kotliny Płockiej jest reliktem rzeźby sprzed nasu­
nięcia lądolodu w'arty, nie zaś formą uwarunkowaną erozją rzeczną w eemie.

5. Uściślenie przebiegu maksymalnego zasięgu ostatniego zlodowacenia na 
tym terenie.

6. Podważenie zasadności wyznaczania fazy recesyjnej lądolodu wisly prze­
biegającej poprzez strefę pagórków' szewskich; wykazano, że formy te są poi {ge­
netyczne i związane przede wszystkim z transgresją lądolodu.

7. Przedstawienie odmiennej od dotychczas przyjmowanej interpretacji gene­
tycznej pagórkowatej rzeźby okolic Sokołowa - Dendyi i wykazanie, iż wystę­
pujące tam wałowe pagórki i towarzyszące im ciągi wytopisk, to zespół form re­
liktowych po wałach lodowo-morenowych, nie zaś formy ozowe.

Autorka ma nadzieję, że zebrane i przedstawione fakty dotyczące geologii 
i geomorfologii okolic Gostynia zostaną uznane za wnoszące istotny wkład w bli­
sko stuletnim dążeniu do poznania paleogeografii tego obszaru.
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INTRODUCTION

The shidy arca, covering 375 square kilometres, is localed about 100 km north of Łódź, al the 
border of four physicogcographical mesorcgions (Fig. 1). lis Southern part is a denuded liii plalcau 
ihal belongs lo the Kłodawa Plalcau and ihc Kutno Plain. whcrcas thc northem and central part is a 
diversified area within thc Kujawy Lakcland and thc Płock Basin (Figs 1. 5. 6). Bctween these iwo 
different regions lics the linc of thc last glaciation maximum (LGM).

The location of thc study arca in ihe marginal zonę of thc last icc shccl logether with particularly 
intensivc salt tcclonics favour thc qucslion about thc role of teclonics in shaping of thc present relief 
in thc vicinity of Gostynin, and on the other hand. about thc role of maltcr circulation under influence 
of cxlcmal factors in this proccss.

The soulhem part of thc Płock Basin and adjaccnt plateaux played an important role in the recon- 
struction of thc Quatcmary hislory in thc invcsligations carricd out bcforc thc Sccond World War 
(Rutkowski 1916; Lencewicz 1922, 1927, 1929. 1936; Lewiński 1924). Morę detailed 
geologie dcscriptions conccmcd with thc origin and dcvclopmcnl of thc relief ncar Gostynin wcrc 
undertaken in 1960’s and 1970’s (L y c z e w s k a 1960; M o j s k i 1960; Domosławska-Ba- 
raniecka 1961c, 1965; Skompski 1961a, 1963. 1969; W ad as 1962; U r b an i a k 1965, 
1967; Kotarbiński. Urbaniak-Biernacka 1975), whilc later sludics (Baraniecka 
1989, 1991, 1993) arc bascd on dala collcctcd betbre 1986.

New palacogcomorphic problcms. which arosc during mapping for thc Detailed Map of Poland 
al the scalę of 1:50 000, Gostynin shccl (Roman 1999b) and which mighl havc bccn rcsolved by 
studying of collcctcd dala and the application of most rcccni scdimcntological melhods. havc moli- 
vatcd ihe aulhor to undertake thc study.

The aim of this sludy is the reconstruclion of thc Pleistoccnc glacial ciwironmcnts ncar Gostynin, 
with spccial refercnce to thc Vistułian morphogenesis. as well as thc dclcmunation of thc influence 
of gcological structure, ncotccionics and palaeorchcf on thc relief formation. Besides. thc maximum 
cxtent of the Vislulian ice shccl was re-survcycd herc.

The rescarch methods compriscd: licidwork. laboraiory invcstigations and officc work. First, thc 
study arca underwent detailed gcomorphic and geologie mapping on thc basis of 1105 documcnta- 
lion points of thc deplh of 2-12 m, and afterwards dcliberaicly chosen arcas and kcy sites wcrc sub- 
jected lo complex geological and lithofacies investigations (Fig. 2).

In the lithofacies analyses the emphasis was on the cxamination of slructural propcrtics (sedi- 
mentary and postsedimentary struelures) and of direclional clcmcnts (palaeocurrent dircctions in gla- 
ciofluvial anf fluvial sedimcnls. ciast fabric, orientalion of kincmalic struelures in glacial diamiclons 
and al ihe contacl with ihcir subsirate). The resulis arc prcsenlcd as uniform scdimcnlary logs (Fig. 3) 
willi codc signs by M i a 11 and Rusi modified by Zieliński (1995). Palaeocurrent dircctions 
have bcen comparcd on asymmetrical rosc diagrams with mcan vcctor (azimulh of palaeocurrent) 
and coefTicicnt of conccnlration L [%] for a particular set of dala (Fig. 4). Ciast fabric has bccn prc­
senlcd in symmetrical rosc diagrams and contour diagrams bascd on thc Schmidt’s grid (Fig. 4). For 
cach set of dala (at leasl 50 measurements) mcan vector Vb its azimulh and inclinalion [in “] and S] 
and S? cigenvalucs after Woodcock and Naylor (1983) havc becn determined. Direclional 
diagrams and structural dala have bccn studied with a use of Computer program SicrcoNcl Version 
3.0(Siei nsund 1995).

Laboraiory invcsligations wcrc as foliowi
- lilhologic-petrographic analyses according lo thc procedurę for ihe Detailed Geologie Map of 

Poland at the scalę of 1:50 000 (40 samples);
- quartz grain abrasion by modified Cailleux melhod (20 samples);
- TL datings (9 samples);
- palynological analyses (15 fuli analyses of lakę sediments and 4 short cxpcrtiscs).
On the basis of archive data, c.g. 274 borcholc rccords (147 of them rcached thc Quatemary sub- 

siraic) and 35 geological specificalions, the aulhor madę an attempt to reconstrucl palacosiructural 
surfaces (sub-Cainozoic, sub-Qualemary, mid-Pleislocenc ones) and corrclate kcy Pleistoccnc hori- 
zons. Sedimentary observation carricd out at key sites and chosen areas cnabled to reconstrucl thc
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The northcm and central part of thc investigated arca was occupicd by the last ice sheet. The ice 
sheet advanced onto thc older (of Wartian age) glacial plateau with a diversified relief, distinctly dif- 
fcrcntiated into a higher till plateau (120-140 m asl.) and a depression of the Płock Basin (80-70 m 
asl.) (Fig. 20). Within thc forrner one, iwo clcvations dominated: the Suchodębie ridge, with depres- 
sions fillcd up with peat - as an evidcnce of a post-Ecinian lakeland. and thc Sieraków ridge where 
hillocks of dcad ice morainc occurrcd. The ridges werc separaled with the pra-Skrwa depression. oc- 
cupied by a glaciolacustrine plain of thc Osiny basin. Galciolacuslrinc sediments werc present also in

RELATIONS OF PRESENT RELIEF WITH GEOLOGIO STRUCTURE 
AND BASEMENT DYNAMICS

RELIEF FORMATION DUR1NG THE MA1N PHASE 
OFTHE VISTULIAN GLACIATION

stages in dcvclopmcnt of fresh glacial landforms being thc forefield and/or thc dircct subslrate of the 
last icc sheet.

In thc present sludy thc author adopled a slratigraphic division used for thc Dctailed Geologie 
Map of Poland (Baraniecka 1990; Instrukcja... 1996), whereas a scheme of thc Vistułian 
Glaciation proposed by Mojski (1999). Sites of thc Ecmian Intcrglacial al Kaliska (Domo- 
sławska-Baraniccka 1965; Janczyk-Kopikowa 1965) and al Łanięta (B a 1 wierz. 
Roman 2002) werc kcy ones in thc siratigraphy of the Uppcr PIcnivistulian.

The analysis of choscn palaeosurfaccs against the developmcnl of the Cainozoic covcr as wcll as 
thc naturę of the present relief have shown a generał concordancc of main morphologic elcments 
with slructural plan of thc Mcsozoic surface (Figs 7, 14. 22). Ii is mdircct cvidcncc for subslrate ac- 
livity as one of faclors modifying the Cainozoic morphogeny. The generał arrangement of linear re­
lief unils corrcsponds with the patiem of main directions of tcctonic structures (NW-SE and NE- 
SW) within thc sub-Cainozoic surface.

The sub-Quatcmary configuration is related to the tectonic dcvclopmcnt of salt anticlincs and thc 
dcstruction of domc bodies (Figs 8. 9, 10) and ałso to Quatcmary erosive phenomena although 
strictly connectcd with slructural plan of the substrate. The permancncy of linear forms (axes of anti- 
clines, lines of tcctonic disconlinuoity. valley forms. edge zones) and the diffcrentialion into two 
morphostruclural regions: platcaux and river vałleys. are distinciivc. This tendency persisted 
throughout thc considerablc part of thc Pleistoccnc and rcflccts in ihc present relief.

The analysis of cvolulion of the Quatcmary sedimentary cover indicatcs that within vallcy de- 
pressions wcrc favourablc condilions of thc formalion of ice-dammed lakes. extensive outwashes. 
accumulation of fluvioglacial sediments. whilc during inlerglacials a river network could havc devel- 
oped. lntcrfluvc arcas are dominated by tills; edge zones and prcvious morainc ares are characterized 
by the recurrcnce of glaciotectonic disturbanccs. The devclopmcnt of the Quatemary sedimentary 
cover was strongly influenced by bascmcnl dynamics. Main periods of activation of ihcsc phenom­
ena coincidc with thc Kujawian and Mazovian tectonic phases (of older and middlc Pleistocene age) 
dislinguished by Baraniecka (1975, 1981). Thcse phases were causcd not only by neoteclonic 
moYcmcnts but also by loading and unloading by icc bodies, inducing vertical movcmcnls in the ex- 
isting zones of dislocalions.

The contcmporary landscape is strictly connected with the palaeorelief of the sub-Quatemary 
surface (Fig. 22). Thcse relations are most pronouneed in the course of fossil valleys (Krzywię, 
Gostynin) and the arrangement of present rivcr valleys, subglacial channels and eskers. Tectonic ele- 
vations correspond in the present moiphology with ridge areas, forming local watershed zones. Both. 
a network of subglacial channels and cxtcnsive outwash plains are absent herc. Culminations within 
thc plateau arca lic along thc axcs of clevalions connected with thc uplift of salt anticlinas (Fig. 20).
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the Płock Basin. A prcdominant fealurc of thc last icc shcel forefield was a lilly slopc of thc platcau 
declining towards a deprcssion of thc Płock Basin.

In thc devclopmcnt of thc fresh glacial relief near Gostynin one may dislinguish thc followmg 
stages: transgression (Fig. 44A, B), maximum cxlent (Fig. 44C), frontal reccssion (Fig. 44D), areał 
deglaciation (Fig. 44E). and thc formation ofpradolina lcvels in thc Płock Basin (Fig. 44F).

A. Icc shcel advanccd on an arca of thc diversified landscapc which influeneed thc dircction of 
icc streams and determined an outlinc of thc icc front. The icc shcct transgreded from NW to SE, en- 
tered thc Płock Basin (Fig. 44A) and afterwards “flcw” to thc south onto thc platcau. Bcneath thc icc 
shcct functioncd a system of lunncl drainage oriented NW-SE. and then the younger one oriented 
NE-SW. The dcvclopmcnt of subglacial lunnels was favoured by thc occurrcncc of clayey-silly 
“screen” prcvcnting from too cfficienl diffuse drainage. Meltwaters flcw between thc icc margin and 
thc platcau slope. The flow gradually dccaycd as thc transgression progressed and a system of NE- 
SW subglacial drainage opened.

B When icc shcel passed across a field obstaclc in thc shapc of thc palacoslopc of thc Płock 
Basin, glacial sediments werc deformed. The naturę of dcformations rcgisicrcd al Kretki and 
Zawada Nowa (Figs 23, 24, 44A), the manner of transgression, which was largcly dependent on 
forefield morphology, and also thc properlies of basal liii and its contacl with the subslralc suggcsl 
that both thc thickness and thc dynamics of the icc body was insignificant. After cnlering thc pla- 
teau, the icc shcct stopped al the linę Szewo - Piotrów, and al a slationary icc shcct front glacio- 
marginal fans accumulated (Figs 25, 26, 44B). Proglacial walcrs flowed southwards in dislinctivc 
oulwash vallcys, omilting clevations within thc plateau of Middlc Polish Glaciation agc. A de- 
pression of thc pra-Skrwa valley was occupicd by a narrow ice lobc, whosc subglacial walcrs 
erodcd thc Gostynin channel.

C. Further ice sheet advancc occurred in lobes (tangues) of Lubień, Skrwa and Osctnica. Borders 
between them werc concordant willi an extcnsion of axes of thc elevalions within thc cxisting pla- 
teau. Icc sheet ovcrriddcn thc beli of the Szewo accumulation moraines and movcd farthcsl soulh- 
wards and rcached the Wola Olszowa, Antoniewo. Sokołów, Osiny and Lcśniewice areas (Fig. 44C). 
The łasi glacial maximum (LGM) has becn delimiled by the cxtcnl of a basal liii in relation to thc 
Eemian key sites, and on the basis of gcomorphic critcria (Fig. 27). The short standslill posilion led 
to the formation of the highest oulwash Ievel and smali marginal fans near Antoniewo. Icc shcct was 
drained by thc Gostynin channel and the Skrwa channel, at outlcts of which thc Skrwa oulwash and 
the Lubieńka proglacial valley originated.

D. Deglaciation proccedcd in a varying way. Frontal deglaciation occurrcd initially. In thc vicin- 
ily of Sokołów - Dcndyja, from the icc shcct front ice cored moraine ridges were isolatcd. The zonc 
between thc ridges and the icc margin was fillcd wilh deposils (Fig. 44D). Laler on the degradation 
of ice corc remnants causcd an invcrsion of thc relief. In conscqucncc, a set of hillocks and a train of 
onented kcllle holes left bchind by icc corcd moraine ridges were formed (Figs 34, 35, 36, 44E). Ac- 
tivation of meltwaters resulted in the cxtensive oulwash fan al thc outlet of the Gostynin channel (thc 
II oulwash levcl) (Figs 37, 38, 44D). Undcr conditions of thc slowly dccaying icc and thc inereasing 
amount of meltwaters, the subglacial channcls became quickly filled wilh esker materiał (Mcn- 
zies. Shilts 1996: Piotrowski 1997). Further stages of the formation of thc Gostynin cs- 
ker were associated with accumulation in an open crack (Figs 39, 40, 41). Intensivc erosion and gla- 
ciofluvial accumulation took place also at the outlet of the Lubień channel, from which walcrs 
flowed in a narrow routc southwards. Remaining ice palches, resling on thc elevalion of thc Sucho- 
dębie ridge quickly vanished, Icfling behind a thin till horizon.

E. Successively areał deglaciation occurred. The icc body disintegralion was largcly conditioncd 
by thc substrate relief. As thc ice degradation progressed, oulwash walcrs spread widely to tlić north 
and built up an exlcnsivc plain, the surfacc of which joins with the Skrwa oulwash fan (Fig. 44E). Al 
the outlets of the Gostynin and Lubień channcls, intensive flow of subglacial walcrs occurrcd, which 
migrated southwards, initially along the former fragments of thcsc channcls, and formed thc II level 
of thc Skrwa oulwash. Near Nurowicc and Ruszkówek, al the prcsence of a quitc compact icc covcr, 
dead icc moraines were formed (Fig. 44E). In the arca of the Szewo accumulation moraines, bcing a
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CONCLUSIONS

From the analysis of palaeosurfaces and also sediments and forms creating the Pleistocene relief 
near Gostynin, the fol łowi ng conclusions may be drawn:

1. The present morphology in the vicinity of Gostynin shows distinct relationships with the relief 
of fossil surfaces, primarily with the sub-Quatemary surfacc (especially erosivc one), although con- 
ncctcd also with tectonic plan of the Mcsozoic.

2. Tlić present landscapc was in the Uppcr Pleistocene controlled by naturę and lithology of the 
dirccl ice shect subslrate, whilc the influence of tectonic phenomena was less important.

3. During the Vistulian, only ice sheet of the main phase (ca 20-18 ka BP) reached the Gostynin 
vicinity. ll is the maximum extent of the last glaciation.

4. The transgression procceded in a few stages. First the ice sheet entered the depression of the 
Płock Basin, then moved onto the platcau area and marked its stationary position with a train of ac- 
cumulalion moraines in the zonę of the Szewo hillocks, afterwards overridden this zonę and ad- 
vanced farthest to the south from Wola Olszowa through Antoniewo, Sokołów, Osiny, Leśniewicc.

subglacial convcxity in thal time. there wcrc formed melt depressions and cracks, in which deposi- 
tion of karne materiał occurrcd (Fig. 42).

The finał stage of deglaciation in the plateau exposcd shallow basins within the extensive kettle 
holes. being fillcd with fine minerał sediments (Fig. 44F). Ice shect retreat from the plateau was indi- 
calcd by a rclalively continuous liii horizon of a thickness growing northwards (up to 10 m).

On the platcau surfacc there was cxposcd a depression which in the present relief form the 
Cicchomice lcvcł (Fig. 44F). This surface was occupicd by river and melt walers, which at that time 
llowed northwards. The waters joined the main streams of a braided rivcr forming the upper prado- 
lina levcl.

F. Deglaciation in the plateau area and in the depression of the Płock Basin proceeded in a difier- 
enl way. It was due to thickness of the ice cover conditioned by the substrate relief, lithology of the 
subslrate and the presence of subglacial channels. The depression of the Płock Basin was occupied 
by masses of stagnant ice, then of dcad ice for a rclatively long time.

Within the zonę of the palacoslope. which as the deglaciation progressed appeared at the surface. 
mcllwalcrs slartcd to opcratc. Initially their flow was unordered, but after the northem part of the 
Płock Basin had becn rcleascd from ice. drainage to the west was possible. At the same time, inten- 
sive erosion occurrcd, precedcd by accumulation of sandy sediments of the higher pradolina level 
(86-83 m asl.) (Fig. 44F). First the crosional edge of the plateau to the west of Wrząca was formed. 
The slopc was quickly subjected to the lransverse culting. The formation of the higher level occurred 
in condilions of the incrcasing amount of walers in the pradolina and gradual shifting of the valley 
axis norlhcastwards, whereas the lowcr pradolina lcvel (81-78 m asl.) was formed under impeded 
flow condilions when waters in the basin werc dammed. In the areas lying at that time at the lowest 
allitudes, thus near the pradolina axis, sandy-silty deposition took place. Locally, there were formed 
smali reservoirs whcrc minerał lakę deposits accumulatcd (Fig. 44F).

In channels and moulin potholes iherc was still dcad ice, buried eilher under sandy pradolina 
sediments or under liii. The formation of the glacial relief in the vicinity of Gostynin was completed 
as soon as dead ice blocks ultimatcly meltcd out.

The Pleistocene dcclinc is indicatcd by accumulation of sandy-gravclly and sandy-silty alluvia in 
the vallcys of the Skrwa and Osetnica rivers. then by dcvelopmenl of dry vallcys, accumulation of 
fans, deluvial covers and by aclivation of aeolian proccsscs resulting in the formation of dunes and 
aeolian covers. The landforms of thal age are morę common entircly in the Płock Basin and the pla- 
teau edge.

During the Holoccne, changes in the morphological proccsses resulted from the presence of 
vcgetation and soil cover formation which limited slope denudation and aeolian processes in the pra­
dolina, and from the gradually incrcasing role of the man’s inlcrference in the natural cnvironment.
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5. Tlić thickncss of the ice shcet was not largo. The ice sheet slopped in its maximum posilion for 
a short limę. The marginal zonę is poorly expresscd in the morphology and dependent on fbrcficld 
configu rati on.

6. Decay of the ice shcet near Gostynin varied in spacc and linie. The dcglacialion proccss oc- 
curred initially by slow frontal rcccssion. with the aclive ice shcet front, and isolalion of ice corcd 
morainc ridgcs from the ice shcet front. Then the areał type of dcglacialion followed. The substratc 
relief controlled the oricntation of cracks and mell dcpressions, and in conscqucncc dislribulion of 
dcad ice forms and directions of ablalion waters.

7. The substrate relief played an csscntial role in the formation of flow of nvcr and glacial waters 
in the vicinity of the Gostynin channel and in the Wisła pradolina. The pradolina Icvels distinguished 
in the study arca have becn produced by waters flowing westwards to the Bachorza vallcy.

8. Postglacial morphogenetic proccsses rcmodellcd glacial landforms only in tłic valley arca and 
the edge zonę of the Wisła pradolina.

Bcsides concłusions on the relief cvolution, the author of the present work is ablc to fomiulate 
some other achivements:

1. Il has been proved tliat dcpressions in the sub-Quatcmary surface in the vicinity of Sieraków 
and Krzywię are crosional ffoms (glacidepression and river vallcy. respectively), not Quatemary gra- 
bens; the conlribution of tectonics was herc of marginal importance.

2. At Baruchowo, preglacial river sediments werc rccordcd at the surface.
3. The Łanięta sile with lakę deposits continuing from the Ecmian Interglacial to tlić Eaiiy Vis- 

lulian (inierglacials Brórup and Odderade and iwo cold periods have been distinguished by mcans of 
palynological analyses) was documenled.

4. The Cicchomicc level. bcing an outstanding fealure of the relief in the eastem part of the Płock 
Basin, is the reliet of pre-Wartian age, not a form produced due to river erosion in the Eem.

5. The max<mum cxtent of the last glaciation has been defined precisely in the study arca.
6. The invcstigations within the Szewo hillocks havc shown thal they are polygcnetic forms, 

connectcd largely with ice sheet transgression, thercfore tlić delimitation of recessional phasc of the 
Vistula ice sheet is here unjustitied.

7. The author has presented different genelic interpretation of the hillocky area near Sokołów - 
Dendyja: the ridges and accompanying keltle holes are relicts of ice cored morainc ridgcs, not esker 
forms.
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