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Wielkopolska epoka lodowa. Osady i formy glacjalne
w wybranych stanowiskach Wielkopolski
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Abstract: Glacial environment is characterised by a very wide variety of sediments. In contrast to other sedimentary envi-
ronments it is difficult to determine the leading unit. Therefore, more often the complexes of sediments and forms are exam-
ined, rather than individual facies indicator. The aim of this paper is to present a diversity of forms and sediments in
Wielkopolska (in selected study area, which will be presented during the excursion) with an attempt to interpret their sedi-
mentary environment. The authors do not concentrate on discussion about the importance of frontal or areal deglaciation in
the formation and differentiation of forms and sediments. They emphasise the importance of depositional effectiveness.

Key words: Weichselian ice sheet, glacial sediments and landforms, Poland

Wstęp

Mechanizm wzrostu i zaniku lądolodów jest od daw-
na jednym z bardziej intrygujących problemów, roz-
wiązywanych poprzez badania interdyscyplinarne ze
szczególnie dużym udziałem: geologii i geomorfolo-
gii glacjalnej, glacjologii i paleoglacjologii oraz
paleoklimatologii. Najbardziej obiecujący i dyna-
micznie rozwijający się kierunek badań obejmuje
modelowanie morfologii, termiki i dynamiki lądolo-
dów, co pozwala na uogólnianie rozproszonych wyni-
ków opracowań regionalnych i tworzenie podstaw
teoretycznych mechanizmów glacjacji i deglacjacji, z
szerokim wykorzystaniem współczesnych obserwacji
glacjologicznych i elementów fizyki lodu.

Modelowanie procesów glacjalnych stanowi sze-
roki nurt badań, w którym można wyróżnić trzy typy
podejścia do rekonstrukcji geometrii i termodynami-
ki lądolodów czwartorzędowych. Czynnikami różni-
cującymi są przede wszystkim: 1. sposób pozyskiwa-
nia i wyboru danych wyjściowych, 2. skala rozpatry-
wanych zjawisk oraz 3. metody weryfikacji wyników
badań (Andrews 1982).

Pierwszy typ obejmuje mocno zróżnicowaną gru-
pę modeli, w których dane wyjściowe pochodzą
z geologii i chronologii glacjalnej. Produktem analiz
są przede wszystkim modele, które zawierają rekon-
strukcje kierunków ekspansji lądolodów na tle prze-
strzennego wykształcenia diagnostycznych elemen-

tów w rzeźbie glacjalnej, głównie form strumienio-
wych (Boulton i in. 1977, Kurimo 1980, 1982, Moran
i in. 1980, Genes i in. 1981, Clayton i in. 1985, Beget
1986, Kleman, Borgström 1996, Kleman i in. 1997).
Weryfikacja modeli tego typu odbywa się za pomocą
praw wynikających z teorii glacjologicznych (Boul-
ton, Jones 1979) lub też poszukiwania analogicznych
układów form i osadów we współczesnym systemie
glacjalnym (Hambrey i in. 1997, Evans i in. 1999).

Drugi typ modelowania lądolodów lub ich frag-
mentów jest do pewnego stopnia odwrotnością
pierwszego. Dane wyjściowe pochodzą z glacjologii,
a jedynie weryfikacja stopnia realizmu modeli odby-
wa się poprzez konfrontację z chronologią zdarzeń
glacjalnych i z faktami natury geologicznej, np. głę-
bokością występowania deformacji glacitektonicz-
nych czy strukturą i teksturą glin morenowych (Sho-
emaker 1986, Alley 1991, Boulton 1996). W mode-
lach glacjologicznych centralnym zagadnieniem jest
stan termodynamiczny podłoża lądolodu, decydu-
jący o przestrzennym zróżnicowaniu wartości ciśnie-
nia ścinającego i wielkości ślizgu dennego (Nye 1959,
Robin 1964), co z kolei determinuje rekonstrukcje
miąższości lodu i wysokości położenia linii firnu
(Sugden 1977, 1978, Gordon 1979, Grosswald 1980,
Budd, Smith 1981).

Analiza pionowych i horyzontalnych zmian zasię-
gu oceanu światowego jest źródłem podstawowych
danych wyjściowych w trzecim typie modeli wzrostu i
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zaniku lądolodów. Celem głównym modelowania
jest zbilansowanie zmian objętości wód oceanicz-
nych i lądolodów w oparciu o koncepcję inwersji
(Andrews, Mahaffy 1976, Andrews 1980, Birchfield
i in. 1981), według której szybkiemu wzrostowi obję-
tości czasz lądolodowych na kuli ziemskiej odpowia-
da skokowe obniżanie poziomu oceanu światowego

w określonym przedziale czasowym (Peltier 1976,
1981). Weryfikacja modeli tego typu odbywa się
głównie za pomocą teorii glacjologicznych i poprzez
odniesienie do formalnych, tj. wydatowanych, jedno-
stek stratygraficznych, zawierających osady bezpo-
średniej depozycji glacjalnej.
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Wymienione typy modelowania i rekonstruowania
lądolodów czwartorzędowych przenikają się wzajem-
nie i stanowią kontinuum, na którego przeciwległych
krańcach znajdują się modele czysto geologiczne, lo-
kalne lub regionalne i najbardziej ogólne modele,
oparte na zależnościach glacjoeustatycznych i/lub gla-
cjoizostatycznych, korelowanych z cyklicznymi lub pe-
riodycznymi zmianami energii promieniowania
słonecznego docierającego do powierzchni Ziemi.
Modele glacjologiczne i mieszane geologiczno-glacjo-
logiczne zajmują pozycję pośrednią.

Na obszarze Niziny Wielkopolskiej została sto-
sunkowo dobrze rozpoznana geomorfologia i przy-
powierzchniowa budowa geologiczna. Znane są pod-
stawowe rodzaje form, które powstawały w
vistulianie, tj. w czasie ostatniego epizodu glacjalne-
go w Europie północnej i środkowej. Jednak wobec
niekompletnego zapisu sedymentacyjnego oraz trud-
ności pojawiających się przy próbach wystarczająco
dokładnego datowania faz transgresji i recesji lądo-
lodu konieczne staje się odwołanie w interpretacji
regionalnej do współczesnej wiedzy glacjologicznej,
paleoglacjologicznej i ogólnych modeli mechani-
zmów glacjacji i deglacjacji.

Modelowanie regionalnego
rozmieszczenia form glacjalnych

Przedstawiono do tej pory trzy odmienne modele, ob-
jaśniające przestrzenne wykształcenie osadów i form
lądolodu vistuliańskiego w Wielkopolsce. Pierwszy z
nich, znany w literaturze jako alpejski, ma swoje ko-
rzenie w analizie geologicznej i geomorfologicznej lo-
dowców górskich typu dolinnego (Berendt i in. 1898).
Został on zaadaptowany przez geologów niemieckich
w opracowaniach kartograficznych form, wyzna-
czających zasięgi faz leszczyńskiej i poznańskiej na te-
renie Niziny Wielkopolskiej (Korn 1912, Assmann,
Dammer 1916). Skutkiem zastosowania modelu al-
pejskiego do interpretacji form glacjalnych na obsza-
rach nizinnych było przypisanie większości z nich ge-
nezy czołowomorenowej. Na mapach pochodzących z
początku ubiegłego wieku, występują dwa typy form
marginalnych: nieregularne nagromadzenia osadów
gliniastych i fluwioglacjalnych oraz wały spiętrzonych
moren czołowych o budowie łuskowej lub fałdowej.
Model alpejski został potwierdzony i rozbudowany
przez autorów polskich w opracowaniach kartogra-
ficznych (Krygowski 1947, Karczewski i in. 1980) oraz
w pracach analitycznych (Kozarski 1959, Bartkowski
1962, Kasprzak 1985a, b).

W latach 60. i 70. rozwinięte zostały kolejne dwa
modele, będące wyrazem z jednej strony postępu w
badaniach glacjalnych, z drugiej zaś strony, całkowi-
cie odmiennego podejścia do interpretacji osadów i
form ostatniego lądolodu. Bartkowski (1963) opra-
cował model form martwego lodu, który w odniesie-

niu do zachodniej części Niziny Wielkopolskiej zo-
stał zaprezentowany w postaci trójdzielnej strefy
marginalnej kształtowanej przez lód pasywny i mar-
twy. Model ten rozwijany ekspansywnie, akcentujący
powszechność kemów jako form diagnostycznych
deglacjacji arealnej, zaowocował reinterpretacją
znacznej części stref marginalnych (Bartkowski
1964, 1967, 1968, 1969), wcześniej łączonych z aktyw-
nym czołem lądolodu. Lądolód vistuliański został
uznany za cienki i słabo aktywny, który po osiągnię-
ciu maksymalnego zasięgu utracił zdolność ruchu w
wyniku gwałtownego ocieplenia i osłabienia alimen-
tacji, a następnie rozpadł się na nieaktywne pola lo-
dowe. Dalsza ewolucja modelu form martwego lodu
umożliwiła wyróżnienie szeregu typów kemów, roz-
poznanie przewodnich cech budowy geologicznej i w
konsekwencji – przyznanie im roli pierwszoplanowej
także w obrębie stref marginalnych położonych poza
obszarem zachodniej części Niziny Wielkopolskiej
(Niewiarowski 1965, Mojski 1967, 1969, Karczewski
1971, Bartkowski 1972, 1973, Klajnert 1978, 1984).

W tym samym czasie Kozarski (1962), na podsta-
wie badań na terenie północnej części Wysoczyzny
Gnieźnieńskiej i w nawiązaniu do klasycznego mode-
lu alpejskiego, opracował model oscylacji czoła lądo-
lodu vistuliańskiego, w którym pierwszeństwo w for-
mowaniu rzeźby glacjalnej przypisał procesom
sedymentacyjnym i deformacyjnym, zachodzącym
zarówno w czasie transgresji, stacjonowania, jak i re-
cesji. Tym samym zaprzeczył możliwości wystąpienia
gwałtownego ocieplenia po osiągnięciu przez lądo-
lód linii zasięgu maksymalnego. Późniejsze badania,
przeprowadzone we fragmentach stref marginalnych
fazy poznańskiej na zachód od Poznania (Kasprzak,
Kozarski 1984, Kasprzak 1988), fazy leszczyńskiej w
okolicach Leszna (Kasprzak 1985 a,b, Kasprzak, Ko-
zarski 1992) oraz subfazy chodzieskiej koło Ujścia
(Kasprzak, Kozarski 1985, Kozarski i in. 1989), po-
gląd ten wzmocniły.

Dyskusja podobna do opisanej, a dotycząca ogól-
nego modelu rozwoju rzeźby glacjalnej, odbywała się
i trwa nadal także w odniesieniu do innych fragmen-
tów ostatniego lądolodu w Europie. W Wielkiej Bry-
tanii idea form martwego lodu, rozwinięta w pracach
Sissonsa (1967, 1974, 1976), obecnie ulega modyfika-
cji i część form, wcześniej uznanych za efekt rozpadu
arealnego, w najnowszych opracowaniach przypisy-
wana jest lądolodowi o dużej aktywności (Hart 1990,
Hart i in. 1990, Bennett, Boulton 1993a, b, Hambrey
i in. 1997, Bennett i in. 1998, Brazier i in. 1998). W
Danii, kolebce klasycznych prac dotyczących sedy-
mentacji typu kemowego (Niewiarowski 1965, Mar-
cussen 1977a, b), również pojawiły się odmienne
poglądy ograniczające udział lodu martwego w pro-
cesie deglacjacji (Berthelsen 1973, 1979, Krüger
1983, Humlum 1994).

W Ameryce Północnej poglądy dotyczące genezy
form glacjalnych lądolodu laurentyjskiego uległy
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znacznie mniejszej polaryzacji, ponieważ stosunko-
wo wcześnie wypracowano modele sedymentacyjne
ujmujące kompleksowo zarówno formy lodu aktyw-
nego, jak i martwego (Gravenor, Kupsch 1959,
Moran i in. 1980, Ham, Attig 1996). W pracach
syntetycznych wykazano ścisłe analogie między lau-
rentyjskimi i współczesnymi glacjalnymi systemami
sedymentacyjnymi (Evans i in. 1999). Udokumento-
wano także wyjątkowo dużą aktywność transgresyw-
nych lobów lądolodowych, które, jak to miało miej-
sce w rejonie Wielkich Jezior, także w czasie regio-
nalnej recesji przechodziły fazy oscylacji (Clayton i
in. 1985, Clark 1992, 1994, Hicock, Dreimanis 1992,
Clark, Walder 1994, Shoemaker 1999).

Równolegle do dyskusji dotyczącej ogólnych kon-
cepcji rozwoju rzeźby glacjalnej w okresie ostatnich
kilkudziesięciu lat rozwinięto modele lokalnego roz-
mieszczenia form glacigenicznych. Podstawą tworze-
nia modeli tego rodzaju było przeświadczenie o domi-
nującej roli określonego czynnika sedymentacji jako
wiodącego i decydującego o wykształceniu i rozmiesz-
czeniu form glacjalnych. Przykłady modeli tego ro-
dzaju znajdują się w opracowaniach Aario (1976,
1977a, b), w których szczególny nacisk położono na
relacje zachodzące pomiędzy rozmieszczeniem ze-
społów form a mechanizmem płynięcia lądolodu.
Nelson i Mickelson (1977) za istotne uznali sposób
transgresji i recesji lodowca, natomiast pierwszeństwo
w różnicowaniu zespołów form glacjalnych przyznali
regionalnemu kierunkowi nachylenia podłoża, który
ułatwiał lub utrudniał odpływ wód roztopowych. Kon-
sekwencje ścierania się dwóch dominujących modeli:
alpejskiego i form martwego lodu są zarówno pozy-
tywne, jak i negatywne. Niewątpliwie do pozytywnych
konsekwencji o doniosłym znaczeniu można zaliczyć:
wypracowanie szeregu kryteriów interpretacji osadów
glacjalnych, wyróżnienie osadów diagnostycznych
oraz opracowanie modeli regionalnych, odnoszących
się do różnych stref akumulacji i erozji glacjalnej. Wy-
konano znaczną ilość opracowań kartograficznych
oraz zaproponowano modele oddające w sposób bar-
dziej zaawansowany lokalną i regionalną specyfikę
depozycji glacjalnej.

Dynamiczny wzrost obydwu koncepcji doprowa-
dził jednak do pewnego uproszczenia analizy glacjal-
nego środowiska sedymentacyjnego i wysunięcia na
plan pierwszy pytania o typ deglacjacji. Wydaje się,
że obecnie pytanie takie straciło na znaczeniu i nale-
ży je zastąpić wieloma pytaniami o charakter ruchu
strumieni lodowych, ich efektów geologicznych i
geomorfologicznych w zależności od parametrów fi-
zycznych, takich jak: temperatura, prędkość i miąż-
szość lodu. Rozwinięcie tak postawionego problemu
pozwoli lepiej rozpoznać udział lodu martwego i ak-
tywnego w procesie morfogenezy i sedymentacji gla-
cjalnej w czwartorzędzie.

W ostatnich latach opublikowane zostały wyniki
badań, które dostarczyły nowych impulsów badaw-

czych, pozwalających i nakazujących modyfikację
dotychczasowych poglądów na szeroko rozumiany
proces kształtowania rzeźby przez lądolody konty-
nentalne. Należy tutaj wymienić przede wszystkim
prace dotyczące Antarktydy i Grenlandii, w których
udokumentowano, w oparciu o badania sejsmiczne
i wiertnicze, indywidualne strumienie lodowe skła-
dające się na strukturę lądolodów (Alley i in. 1986,
1987, Rooney i in. 1987, 1988, Alley 1988, 1991, Clar-
ke, Echelmeyer 1996, Smith 1997). W następstwie
lepszego rozpoznania termodynamiki współcze-
snych lądolodów rozwinęła się szeroka dyskusja na-
ukowa na temat mechanizmów ruchu lądolodów
czwartorzędowych i sformułowano nowe modele
geologiczne, wykorzystujące koncepcję subglacjalnej
warstwy deformacyjnej (ang. deformable bed), po
której możliwe jest bardzo szybkie przemieszczanie
się strumieni lodowych (Boulton, Jones 1979, Alley i
in. 1987, Boulton, Hindmarsh 1987). Koncepcja ta
zaowocowała propozycjami nowych interpretacji
procesów sedymentacji i erozji glacjalnej (Beget
1986, Shoemaker 1986, Clark, Hansel 1989, Clark,
Lillie 1989, Hicock i in. 1989), chociaż kwestia rze-
czywistego udziału deformacji subglacjalnych w ru-
chu lądolodu nie jest pozbawiona kontrowersji
(Clayton i in. 1987).

Nowe koncepcje teoretyczne i interpretacje se-
kwencji osadów glacjalnych zostały już na tyle rozbu-
dowane, że mogą stanowić podstawę do opracowa-
nia modelu sedymentacji lądolodu vistuliańskiego
także dla obszaru Niziny Wielkopolskiej, w oparciu o
koncepcję strumieniową lądolodów.

Procesy glacjalne charakteryzuje zmienne w cza-
sie i przestrzeni natężenie poszczególnych czynni-
ków składowych, co jest związane z ewolucją lądolo-
du. Czynniki pierwszoplanowe z okresu wzrostu
lądolodu nie muszą zajmować takiej samej pozycji w
czasie jego zaniku. Ważne zatem jest zaznaczenie, że
proponowany model sedymentacji lądolodu vistuliań-
skiego obejmuje okres końcowy fazy transgresji,
stabilizację na linii zasięgu maksymalnego (faza lesz-
czyńska) i początkowy okres zaniku na Nizinie Wiel-
kopolskiej, a szerzej na Niżu Polsko-Niemieckim.
Obecnie, ze względu na brak wystarczającej ilości da-
towań radiowęglowych, trudno określić dokładne
ramy czasowe glacjacji i deglacjacji. Analiza ist-
niejących w literaturze szacunków wiekowych (Paz-
dur, Walanus 1979, Kozarski 1986, 1995, Liszkowski
1987, Rotnicki, Borówka 1989, 1991, 1994) pozwala
usytuować omawiane w trakcie wycieczki terenowej
procesy sedymentacji glacjalnej w przedziale czaso-
wym 20 000–16 000 lat BP i tym samym odnieść mo-
del lądolodu do górnego plenivistulianu, a w szcze-
gólności do tej jego części, w której były kształtowane
formy faz leszczyńskiej, poznańskiej i przedpola sub-
fazy chodzieskiej.

Trasa wycieczki (ryc. 1) została wyznaczona w
taki sposób, żeby możliwe było pokazanie cech mor-
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fologicznych i geologicznych czterech podstawowych
dla Wielkopolski glacjalnych kompleksów litofacjal-
nych:
1. kompleksu litofacjalnego lobowych krawędzi se-

dymentacyjnych,
2. kompleksu litofacjalnego form po wałach lodo-

wo-morenowych,
3. kompleksu litofacjalnego stożków terminogla-

cjalnych oraz
4. kompleksu litofacjalnego wysoczyzn morenowych.

Prezentowane stanowiska są szerzej przedstawio-
ne m.in. w pracy Kasprzaka (2003).

Kompleks litofacjalny lobowych
krawędzi sedymentacyjnych sandrów

Geomorfologiczny obraz stref marginalnych,
kształtowanych wzdłuż linii postojowych lądolodów
czwartorzędowych, jest charakteryzowany jako
mniej lub bardziej szeroki pas wałów, wzgórz i pagór-
ków morenowych lub fluwioglacjalnych o zróżnico-
wanej genezie. W roku 1986 Boulton zwrócił uwagę
na geomorfologiczne wykształcenie linii postojo-
wych lodowca w postaci stożków terminoglacjalnych
(ang. glacier-contact fans) w środowisku morskim i
lądowym (Boulton 1986). Lądowa odmiana tego
typu form została rozpoznana w Polsce z obszaru zlo-
dowacenia środkowopolskiego (Straszewska 1969)
oraz vistuliańskiego (Bartkowski 1967, Kasprzak,
Kozarski 1984, Kozarski, Kasprzak 1987a). Termin
opisowy: „lobowe krawędzie sedymentacyjne” jest
odpowiednikiem zaproponowanego wcześniej ter-
minu angielskiego ice-lobe contact scarps (Kasprzak,
Kozarski 1989). Duże znaczenie paleogeograficzne
sedymentacyjnych krawędzi sandrów o zarysie lobo-
wym wynika przede wszystkim z faktu, że ich obec-
ność świadczy o długotrwałych stanach równowagi
dynamicznej czoła lądolodu.

Rozpoznano do tej pory trzy wyraźne lobowe kra-
wędzie sedymentacyjne należące do faz leszczyńskiej
i poznańskiej ostatniego zlodowacenia (ryc. 2), z któ-
rych szczegółowo zostanie w trakcie wycieczki przed-
stawiona krawędź sedymentacyjna koło Hetmanic
(ryc. 1 – punkt 7; 3, 4, 5). Rozkład i asocjacje osadów
w obrębie kompleksów litofacjalnych (ryc. 5) oraz
formy w strefach krawędziowych, a przede wszystkim
sam przebieg krawędzi (ryc. 3) wskazują, że były one
formowane na kontakcie z lobami lodowcowymi
będącymi w stanie równowagi dynamicznej. Stacjo-
narne czoło lobu, dokumentowane przez brak teras
sandrowych, sprzyjało akumulacji osadów fluwiogla-
cjalnych o miąższości dochodzącej do 17 m (Ka-
sprzak, Kozarski 1989).

W przekrojach przez serie fluwioglacjalne prok-
symalnych części wszystkich zbadanych fragmentów
sandrów stwierdzono tendencję drobnienia osadów
ku górze (ryc. 5). W spągu występują grube żwiry, a w

stropie drobne piaski lokalnie przewarstwione
mułkami. Występowanie sekwencji tego rodzaju
można wytłumaczyć dwoma procesami. Pierwszym
było niszczenie glin morenowych bezpośrednio w
strefie kontaktu lądolodu z przedpolem i wytwarza-
nie bruków rezydualnych. Interpretację taką wzmac-
nia zaobserwowane każdorazowo zagłębienie egza-
racyjne w pokładzie glin vistuliańskich tuż przed
krawędzią sandru (ryc. 4). Drugim procesem związa-
nym z mechanizmem sedymentacji było zmniejsza-
nie się siły rzek proglacjalnych w miarę akumulacji
osadów fluwioglacjalnych.

Akumulacja osadów fluwioglacjalnych przy czole
lobów oraz wytwarzanie krawędzi było związane z
supraglacjalnymi (Hetmanice, Ceradz Kościelny)
lub subglacjalnymi wypływami wód roztopowych
(Lewice). W pierwszym przypadku w proksymalnych
częściach sandrów powstawały rozległe, płaskie po-
wierzchnie, na których nie znaleziono śladów geo-
morfologicznych skoncentrowanego wypływu (Het-
manice). Stwierdzono natomiast obecność w strefie
krawędziowej koło Ceradza Kościelnego krótkich,
zawieszonych dolin proglacjalnych, które jako kryte-
rium geomorfologiczne rozproszonych wypływów
wód supraglacjalnych zostało rozpoznane na obsza-
rze deglacjacji Sidujökull na Islandii (Kozarski, Szu-
pryczyński 1973).

Formowanie krawędzi osadowej przez wypływy
subglacjalne było rejestrowane głównie przez wystę-
powanie rozległego stożka sandrowego z kulminacją
w miejscu skoncentrowanego wypływu. Najlepszym
przykładem sedymentacji sandru tego rodzaju są Le-
wice (ryc. 2), gdzie do krawędzi dochodzi oz oraz
rynna glacjalna. W odniesieniu do lobu Sławy Śląskiej
podobne warunki sedymentacji istniały prawdopo-
dobnie w rejonie Rynny Pszczółkowskiej. W miej-
scach silnych wypływów subglacjalnych nie znaleziono
glin spływowych, ponieważ nie było tam dogodnych
warunków do akumulacji typu gliniastego i formowa-
nia na sandrze wachlarzy glin spływowych.

Wspólną cechą wszystkich opisanych do tej pory
krawędzi sedymentacyjnych jest ich usytuowanie w
czołowych fragmentach strumieni lodowych. Zasięg
przestrzenny jest jednak różny: od prawie 2/3 szero-
kości lobu, jak to ma miejsce w lobie Sławy Śląskiej
do jedynie niewielkich kilkukilometrowych frag-
mentów w lobie Ceradza Kościelnego i Lewic (Ka-
sprzak, Kozarski 1987). Znamienny jest zanik kra-
wędzi w bocznych partiach lobów, w których są za-
stępowane przez zespoły pagórków (lob Sławy
Śląskiej) lub ukierunkowanych zagłębień bez-
odpływowych (lob Ceradza Kościelnego). Takie re-
lacje między formami marginalnymi wskazują, że w
centralnych częściach lobów najdłużej utrzymywały
się warunki zrównoważonego bilansu mas lodo-
wych, a recesja zaznaczała się najpierw w partiach
skrzydłowych. Podobną wymowę mają niewielkie
terasy, przylegające do krawędzi sandru we wschod-
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niej części lobu Sławy Śląskiej, na odcinku od Domi-
nic do Boszkowa (ryc. 1 – punkt 5). Sekwencję zda-
rzeń prowadzących do powstania krawędzi sedy-
mentacyjnej w warunkach długotrwałego stanu
równowagi dynamicznej czoła lądolodu przedsta-
wia blokdiagram (ryc. 6).

Kompleks litofacjalny form po wałach
lodowo-morenowych

Szybkość dostawy lodu i jego ablacja w strefie margi-
nalnej mają decydujące znaczenie dla stanu

dynamicznego czoła lądolodu (Flint 1971). Pra-
widłowość tę o charakterze ogólnym mogą
modyfikować takie czynniki, jak: plastyczność lodu,
temperatura w strefie bazalnej i zawartość wody na
kontakcie stopa lądolodu/podłoże oraz topografia,
wymuszająca określone warunki hydrologiczne w
strefie proglacjalnej. Wzrost tempa ablacji prowadzi
do recesji, która może polegać na utracie mobilności
większych lub mniejszych partii lodu. Współczesne
lodowce zanikają zarówno według modelu recesji
arealnej, jak i frontalnej. Zdecydowana ich część wy-
cofuje się jednak frontalnie, co dokumentują formy
marginalne naśladujące swoim przebiegiem zasięg

160

Leszek Kasprzak, Marek Ewertowski, Izabela Szuman

Ryc. 2. Charakterystyka porównawcza lobowych krawędzi sedymentacyjnych sandrów na Nizinie Wielkopolskiej (Kasprzak
2003)
1 – gliny bazalne wieku środkowopolskiego, 2 – glina bazalna typu lodgement wieku vistuliańskiego, 3 – gliny ablacyjne typu spływowego w
krawędziach sandrów, 4 – osady fluwioglacjalne, sandrowe na przekrojach geologicznych (a) i na mapach litofacjalnych (b), 5 – osady
ablacyjne (gliny, mułki, piaski), 6 – mułki zastoiskowe, 7a – lobowe krawędzie sedymentacyjne bez pokryw glin spływowych, 7b – lobowe
krawędzie sedymentacyjne z pokrywami glin spływowych, 8 – ukierunkowane wytopiska na sandrze, 9 – wytopiska po martwym lodzie, 10
– krawędzie stożka leżącego w przedłużeniu ozu, 11 – oz i rynna przyozowa, 12 – krawędzie odosobnionych pagórków typu kemowego, 13
– jezioro



kolejnych faz postojowych lobów lodowcowych. Pod-
stawowym mechanizmem deglacjacji jest w takich
przypadkach wydzielanie się z aktywnego czoła lo-
dowca wałów lodowo-morenowych.

Wały lodowo-morenowe opisano z Alaski i Arkty-
ki Kanadyjskiej (Goldthwait 1951, Ward 1952, John-
son 1971, Souches 1971), Grenlandii (Weidick 1968,

Hooke 1970, 1973), Islandii (Szupryczyński, Kozarski
1970, Kozarski, Szupryczyński 1973, Krüger, Humlum
1981), Spitsbergenu (Klimaszewski 1960, Szupryczyń-
ski 1963, Boulton 1967, Jewtuchowicz 1973, Kozarski
1974, 1978, 1982), Skandynawii (Östrem 1959, 1963,
1964), a także z lądolodu antarktycznego (Healy
1975). Zidentyfikowane zostały także pierwsze kopal-
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Ryc. 3. Lob Sławy Śląskiej. Hipsometria strefy krawędziowej (Kasprzak 2003)
Główne strefy morfologiczne: 1 – przedpole lobu, 2 – strefa krawędziowa, 3 – wewnętrzna część lobu

Ryc.  4. Hetmanice. Rozmieszczenie osadów w krawędzi sedymentacyjnej sandru (Kasprzak 2003)
A – glina spływowa w stropie serii piaszczysto-żwirowej sandru; B – glina spływowa w pagórku przylegającym do krawędzi; C – glina bazal-
na przykryta piaskami niweo-eolicznymi. Na diagramach pokazano orientację dłuższych osi głazików oraz biegi warstw



ne ślady występowania vistuliańskich wałów lodo-
wo-morenowych z okolic Koszanowa–Podrzewia i za-
proponowano model ich sedymentacji w nawiązaniu
do lądolodu vistuliańskiego (Kasprzak 1988). Obec-
nie wzrasta ilość prac, w których reinterpretowane są
starsze koncepcje deglacjacji arealnej na korzyść fron-
talnej, ze wskazaniem na uporządkowane wydzielanie
wałów lodowo-morenowych z czoła lądolodu (Ham-
brey i in. 1997, Bennet i in. 1998).

Lód budujący trzony wałów lodowo-morenowych
pochodzi z czołowych partii lodowca (Kozarski, Szu-

pryczyński 1973). Może także zawierać inkorporo-
wane w czasie transgresji: fragmenty starszego lodu
martwego (Johnson 1971, Hooke 1973), zasp śnież-
nych (Östrem 1964, Östrem, Arnold 1970) lub całe
stożki terminoglacjalne (Evans 1989, Shaw 1977a, b).

W procesie wyodrębniania się wałów lodowo-mo-
renowych, który został bardzo dokładnie rozpoznany
i opisany (Goldthwait 1951, Ward 1952, Östrem
1959, Boulton 1967, Kozarski, Szupryczyński 1973,
Kozarski 1978), najbardziej istotnym etapem jest po-
krycie najniższych partii czoła lodowca materiałem
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Ryc. 5. Hetmanice. Litostratygrafia osadów i interpretacja genetyczna zespołów litofacjalnych (Kasprzak 2003)
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Ryc. 6. Hetmanice. Główne fazy kształtowania krawędzi sedymentacyjnej sandru (Kasprzak 2003)
1 – hipotetyczny układ płaszczyzn ślizgu i rozmieszczenie detrytusu mineralnego w lądolodzie, 2 – glina bazalna typu lodgement, 3 – piaski
i żwiry serii sandrowej, 4 – osady starsze od vistulianu



mineralnym o miąższości wystarczającej do spowol-
nienia lub czasowego zatrzymania ablacji. Ostatnio
Kjżr i Krüger (2001) wykazali, na podstawie badań
na Islandii, że zawartość materiału mineralnego w
lodzie martwym może być zbyt niska, żeby proces
konserwowania lodu był wystarczająco efektywny.
Najlepsze warunki do konserwacji znaczniejszych
partii lodu istnieją w lodowcach żywych, aktywnie
dostarczających materiał mineralny do krawędzi.

Zakonserwowanie dolnej części jeszcze żywego
lodu następuje, gdy pokrywa ablacyjna przekroczy
swoją miąższością głębokość letniego rozmarzania
(Boulton 1967). W warunkach vistuliańskich głębo-
kość warstwy czynnej na obszarze Niziny Wielkopol-
skiej wynosiła według Kozarskiego (1995) około 1 m.
Z informacji tej można wnioskować, że taka właśnie
miąższość osadów ablacyjnych mogła być w tym
okresie wystarczająca do konserwacji lodu. W rze-
czywistości była ona dużo wyższa w okresach dłuż-
szego postoju czoła lądolodu, dokumentowanego
przez serie ablacyjne znacznej grubości, i dużo niższa
w okresach szybkiej recesji, w których nie mogło do-
chodzić do akumulacji rozległych i miąższych pokryw
ablacyjnych.

Selektywna ablacja i działalność wód roztopo-
wych, które poprzez termoerozję powodują pogłę-
bienie wszelkich zagłębień inicjalnych, prowadzi do
oddzielenia od czoła lodowca pierwszego ciągu
wałów lodowo-morenowych (Kozarski, Szupryczy-
ński 1973). Najbardziej istotny dla interpretacji
ciągów pagórków w lobie Sławy Śląskiej jest ich lobo-
wy przebieg naśladujący czoło lodowca. Takim wła-
śnie przebiegiem odznaczają się opisywane we wcze-
śniej cytowanej literaturze wały lodowo-morenowe.
Dalsza ewolucja rzeźby w obrębie wałów lodowo-
-morenowych może przebiegać według wielu odmien-
nych wariantów prowadzących do uwypuklenia lub
zatarcia śladów ich obecności.

Proces wyodrębniania wałów może powtarzać się
wielokrotnie, jeżeli recesja frontalna będzie wystar-
czająco wolna a dostawa materiału wystarczająco
efektywna. Może też to być zdarzenie jednostkowe,
jeżeli tempo recesji ulegnie przyspieszeniu lub gdy
do krawędzi lądolodu będzie dopływał lód relatyw-
nie czysty, tzn. zawierający zbyt małą ilość materiału
morenowego niezbędnego do jego konserwacji.

Efekty sedymentacyjne i morfologiczne w stre-
fach marginalnych kształtowanych w obrębie wałów
lodowo-morenowych mogą być bardzo zróżnicowa-
ne. Dwie skrajne odmiany, zidentyfikowane wśród
form marginalnych fazy poznańskiej (Kasprzak, Ko-
zarski 1984, Kozarski, Kasprzak 1987a, Kasprzak
1988), obejmują ciągi lobowo ułożonych pagórków
lub też ciągi zorientowanych zagłębień bezodpływo-
wych. Dla wystąpienia pierwszego przypadku nie-
zbędna jest stała i dość znaczna dostawa materiału
mineralnego. Dostawa ta musi być na tyle duża, aby
doszło nie tylko do przykrycia i zakonserwowania
trzonów lodowych, ale także, w późniejszej fazie, do
sedymentacji w obniżeniach między wałami. Do wy-
tworzenia zagłębień bezodpływowych, naśladu-
jących swoim przebiegiem zasięg czoła lądolodu, nie-
zbędne jest jedynie zakonserwowanie trzonów
lodowych.

Przedstawione obserwacje, pochodzące ze współ-
cześnie kształtowanych stref marginalnych na obsza-
rach polarnych, pozwalają interpretować ciągi
pagórków w nawiązaniu do procesów zapełniania
osadami lokalnych basenów sedymentacyjnych, two-
rzących się między wyodrębnianymi z czoła żywego
lądolodu wałami lodowo-morenowymi. W trakcie
wycieczki zostaną przedstawione różne stanowiska
prezentujące osady i formy po wałach lodowo-more-
nowych, na przykład Annowo (ryc. 1 – punkt 15; 7, 8)
czy w lobie Sławy Śląskiej (ryc. 9, 10).
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Ryc. 7. Stanowisko Annowo – litofacje masywnych diamiktonów budujące zbocza pagórka. Litofacja diamiktonu DmF(m1)
– sporadyczne elementy szkieletu ziarnowego, litofacja DmF(m2) – przeciętna zawartość klastów



Kompleks litofacjalny stożków
terminoglacjalnych

Kompleks litofacjalny stożków terminoglacjalnych
prezentuje na Nizinie Wielkopolskiej bogactwo
form. Przeprowadzone badania nie dają jeszcze
podstaw do zaproponowania profili litostratygra-
ficznych, które można uznać za typowe. Przyczyna
tkwi w niewystarczającym rozpoznaniu mocno zróż-
nicowanych osadów, a także form, które jako sto-
sunkowo drobne elementy, pozostawione przez
ostatni lądolód, szczególnie łatwo ulegały niszcze-
niu i przeobrażaniu.

Stożki terminoglacjalne formowane w trakcie re-
cesji lądolodu, z fazy leszczyńskiej na fazę poznań-
ską, zbudowane są zarówno z osadów fluwioglacjal-
nych, jak i glacjalnych typu spływowych glin
morenowych. Zawierają także ślady procesów glaci-
tektonicznych w postaci deformacji typu ścięciowego
i drobnych nasunięć zaznaczonych obecnością glin
bazalnych. Elementy stożków znajdują się również
we wcześniej opisanych, lobowych krawędziach sedy-
mentacyjnych, w których stanowią ogniwo zamy-

kające długie okresy sedymentacji fluwioglacjalnej.
Zapełnianie obniżeń między wałami lodowo-more-
nowymi odbywało się, przynajmniej częściowo, po-
przez stopniową akumulację stożków. Niektóre z
nich stanowią jednak formy samodzielne, ukształto-
wane w czasie krótkich postojów czoła lądolodu w
trakcie regionalnej recesji. Budowę geologiczną wy-
branych form tego typu zaprezentowano na fotogra-
fiach i blokdiagramach syntetycznych, pokazujących
główne cechy strukturalne i najbardziej istotne
układy litofacjalne, oddające ogólną architekturę
osadów.

Formy marginalne wewnętrznej części lobu Sławy
Śląskiej (ryc. 1 – punkt 9, Spokojna) stają się coraz
drobniejsze i przechodzą w kierunku północnym w
odosobnione wzgórza, układające się w łuki naśla-
dujące swoim przebiegiem wcześniej opisaną lobową
krawędź sandru oraz współkształtne z nią ciągi form
po wałach lodowo-morenowych. Na obszarze poło-
żonym na północ od Sławy Śląskiej rozpoznano bu-
dowę geologiczną trzech stożków, usytuowanych w
pobliżu miejscowości Potrzebowo, Siekówko i Spo-
kojna (ryc. 1, 11, 12, 13). W trakcie wycieczki tereno-
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Ryc. 8. Stanowisko Annowo – osady diamiktonowe
A – litofacja diamiktonu DmF(m1), widoczne sporadyczne elementy szkieletu ziarnowego, B – litofacja DmF(m2) o przeciętnej zawarto-
ści klastów w szkielecie ziarnowym, widoczne również drobne ciała piaszczyste, C – megaklast w litofacji DmF(m2), D – drobne fałdy
piaszczyste w obrębie litofacji DmF(m2)
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Ryc. 9. Zachodnia część lobu Sławy Śląskiej. Rozmieszczenie pagórków, wałów i zagłębień bezodpływowych oraz ich orien-
tacja w stosunku do krawędzi sedymentacyjnej sandru (Kasprzak 2003)
1 – pagórki i wały, 2 – zagłębienia bezodpływowe, 3 – obniżenie terenu w rejonie Sławy Śląskiej, 4 – jeziora, 5 – krawędzie terenowe, A.B . –
zespoły form szczegółowo omawiane w tekście, J.J. – Jez. Jeziorne, J.D.T. – Jez. Duże Tarnawskie, J.M.T. – Jez. Małe Tarnawskie, J.M.D.
– Jez. Młyńskie Duże, J.M.M. – Jez. Młyńskie Małe, J.P. – Jez. Pluszne. Na diagramie przedstawiono orientację dłuższych osi wałów i
wydłużonych zagłębień bezodpływowych w stosunku do orientacji krawędzi lobu Sławy Śląskiej wyznaczanej przez krawędź sandru
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Ryc. 10. Kształtowanie rzeźby i osadów w warunkach wytapiania się ukierunkowanych wałów lodowo-morenowych wyodręb-
nianych z czoła lądolodu w trakcie powolnej recesji frontalnej (Kasprzak 2003)



wej zaprezentowany zostanie stożek napływowy w
Spokojnej.

Porównanie lineacji morfologicznej z lokalizacją
stanowisk w Potrzebowie, Siekówku i Spokojnej,
wskazuje na istnienie wyraźnego związku tych form z
kolejnymi fazami recesji lądolodu (ryc. 14). Wyraź-
nie widoczne są dwie prawidłowości. Pierwsza poka-
zuje, że zaprezentowane stożki terminoglacjalne
znajdują się w strefie marginalnej jednego, recesyj-
nego lobu glacjalnego. Druga prawidłowość dotyczy
relacji między formami a deformacjami znaleziony-
mi w stanowiskach Potrzebowo i Siekówko. W oby-
dwu przypadkach biegi wyruszonych z pierwotnego
położenia glin układają się zgodnie z lokalnym prze-
biegiem osi morfologicznych. W odniesieniu do Po-

trzebowa jest to układ równoleżnikowy, a do – Sie-
kówka kierunek północo-wschód–południo-zachód.
Szczególnie cenne jest to ostatnie stanowisko. Wy-
chodnia gliny bazalnej znaleziona w podłodze
odsłonięcia, na dystansie wielu metrów, jest zgodna
w swoim przebiegu z osią morfologiczną formy i
trudno uznać taką zbieżność za przypadkową. Cała
jej warstwa zapada w kierunku północo-zachodnim i
w ten sposób tworzy klasyczny układ gliny subglacjal-
nej wynoszonej do wyższej pozycji w strefie krawę-
dziowej czoła lodowego.

Mechanizmy sedymentacji stożków terminogla-
cjalnych przedstawiono schematycznie na rycinach
11 A, B, C (Potrzebowo), 12 A, B, C, D, E (Sieków-
ko) i 13 (Spokojna). W dwóch pierwszych przypad-
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Ryc. 11. Potrzebowo. Osady i struktury stożka terminoglacjalnego (Kasprzak 2003)
1 – relacje przestrzenne między głównymi typami osadów, 1a – diagram pokazujący bieg i kierunek nachylenia łuski gliny bazalnej, 2 –
fragment odsłonięcia zawierający łuskę gliny bazalnej, 2a – diagram biegów i kierunku nachylenia uskoków. A, B, C – hipotetyczne fazy
akumulacji i deformowania osadów stożka, Ak – akumulacja, Ab – ablacja. Osady i struktury: 1 – glina bazalna typu lodgement, 2 – uskoki,
3 – przewarstwienia żwirowe, 4 – zwarta warstwa żwirowa, 5 – piaski, 6 – piaski i żwiry, 7 – czoło lądolodu z zaznaczonymi płaszczyznami
ślizgu i gliną bazalną



kach zdeformowane warstwy glin bazalnych reje-
strują drobne ruchy czoła lądolodu, co dobrze
tłumaczy ich obecność w obrębie mniej zdeformowa-
nych warstw fluwioglacjalnych. Skala deformacji i
ułożenie warstw gliniastych pozwalają przypuszczać,
że mogły to być oscylacje czoła wywołane zimowymi
zmianami bilansu mas lodowych, powodowanymi
przez zwiększone opady śniegu. Letnie okresy abla-
cyjne zdominowane były akumulacją piaszczy-
sto-żwirową, która musiała być szybka i bardzo inten-
sywna, gdyż prowadziła nie tylko do pogrzebania glin
bazalnych, ale także do fosylizacji pakietów drob-
nych piasków, które dostawały się do wód roztopo-

wych w stanie zmarzniętym. Procesy tego rodzaju
były szczególnie efektywne w okresie wiosennym, w
czasie szybkiego wzrostu tempa ablacji na przykra-
wędziowych fragmentach lądolodu i gwałtownego
zwiększenia objętości wód roztopowych. Dla osadów
ze Spokojnej, ze względu na ich odmienne, rytmicz-
ne wykształcenie, przyjęto koncepcję sedymentacji
subakwalnej w płytkim zbiorniku, usytuowanym przy
krawędzi żywego lądolodu lub, co bardziej prawdo-
podobne, między wałami lodowo-morenowymi.

W zakresie przestrzennego wykształcenia stoż-
ków terminoglacjalnych rysuje się jeszcze jedna waż-
na prawidłowość (ryc. 14). Część centralna lobu
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Ryc. 12. Siekówko. Osady i struktury stożka terminoglacjalnego (Kasprzak 2003)
1 – relacje przestrzenne między głównymi typami osadów, 1a – diagram pokazujący bieg i kierunek nachylenia łuski gliny bazalnej. 2 –
fragment odsłonięcia zawierający porwaki gliny bazalnej. A, B, C, D, E – hipotetyczne fazy akumulacji i deformowania osadów stożka, Ak
– akumulacja, Ab – ablacja. Osady i struktury: 1 – glina bazalna typu lodgement, 2 – porwaki gliny bazalnej, 3 – żwiry, 4 – piaski



odstępowała szybciej, dlatego możliwe było wytwa-
rzanie lokalnych zbiorników sedymentacyjnych typu
jeziornego (Spokojna). W częściach bocznych zazna-
czały się mniejsze wartości recesji lub następowały
wręcz oscylacje (Potrzebowo, Siekówko). W lodow-
cach współczesnych obserwuje się podobny mecha-
nizm recesji: na boczną recesję lodowca wynoszącą
na przykład 50 m przypada wielokrotność takiej od-
ległości w części czołowej. Mechanizm ten powoduje
zagęszczanie linii recesyjnych na skrzydłach lodow-
ca. Na północ od Sławy Śląskiej ciągi form marginal-
nych, wyznaczające lineację rzeźby, są wyraźnie zbież-
ne we wschodnim skrzydle lobu. W części centralnej
odległości między nimi są znacznie większe.

Kompleks litofacjalny wysoczyzn
morenowych

W strefach marginalnych współczesnych lodowców i
na obszarach pokrytych w czwartorzędzie przez lądo-
lody kontynentalne rozciągają się rozległe po-
wierzchnie płaskie lub o stosunkowo niewielkich i
sporadycznie występujących deniwelacjach. W pol-
skiej terminologii geomorfologicznej formy tego ro-
dzaju określane są terminami: równiny morenowe,
równiny dennomorenowe, a najczęściej – wysoczyzny
morenowe, z powodu ich wysokiego zalegania w sto-
sunku do innych elementów rzeźby glacjalnej, takich
jak: sandry, szlaki sandrowe, pradoliny i dna rynien
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Ryc. 13. Spokojna. Osady i struktury stożka terminoglacjalnego (Kasprzak 2003)
1 – relacje przestrzenne między głównymi typami osadów, 1a – rozmieszczenie fotografii pokazujących osady i struktury stożka, 1b – diagram
kierunków zapadania indywidualnych warstw piaszczystych i mułkowych stożka, 2 – środowisko sedymentacyjne subakwalnego stożka termi-
noglacjalnego. Osady i struktury: 1 – glina ablacyjna typu spływowego, 2 – żwiry, 3 – mułki, 4 – uskoki i szczeliny uskokowe, 5 – lód martwy, 6
– lód żywy z płaszczyznami ślizgu, 7 – prądy zawiesinowe i turbidytowe, 8 – materiał zrzucany z kier lodowych



glacjalnych. W literaturze anglojęzycznej najbliższy-
mi, choć mało precyzyjnie zdefiniowanymi określe-
niami są: hummocky moraine, till plane oraz morai-
nic plateau.

Na Nizinie Wielkopolskiej w zasięgu ostatniego
zlodowacenia, a więc na obszarze młodoglacjalnym,
który stosunkowo słabo został zmieniony przez pro-
cesy denudacyjne, wysoczyzny morenowe stanowią
podstawowy element rzeźby. Zwarte płaty wysoczy-
znowe rozciągają się na powierzchniach od kilku do
kilkudziesięciu km2. Istotną przeszkodą utrudniającą
dokładne rozpoznanie przestrzennego wykształce-
nia osadów glacjalnych oraz relacji ilościowych mię-
dzy poszczególnymi ich typami jest brak odsłonięć
dogodnych do badań sedymentologicznych. W kon-
sekwencji interpretacje genezy wysoczyzn są bardzo
ogólne, co rzutuje na dokładność rekonstrukcji dy-
namiki lądolodu.

Wysoczyzny morenowe zawierają zapis sedymen-
tacji glacjalnej najmniej przeobrażony procesami
erozyjnymi i przez to stanowią potencjalne źródło in-
formacji najpełniej opisujących transgresję i recesję
lądolodu. Analiza rzeźby wysoczyzn pozwala ziden-

tyfikować krótkotrwałe postoje czoła lądolodu, a tym
samym uzupełnić obraz recesji lądolodu w skali re-
gionalnej, który odczytywany jedynie na podstawie
przebiegu głównych ciągów form marginalnych jest
nazbyt ogólny i nie oddaje dynamiki strumieni lodo-
wych.

Strefy kontaktu glin bazalnych z osadami pod-
łoża, najbardziej czytelne na płaskich wysoczyznach
morenowych, mogą dostarczyć wiarygodnych obser-
wacji, które umożliwią jakościową ocenę reżimu
termicznego, panującego w strefie subglacjalnej we-
wnętrznej części lądolodu. Reżim termiczny ma bo-
wiem podstawowe znaczenie dla rekonstrukcji me-
chanizmu ruchu strumieni lodowych. Osady i formy
badane w stanowiskach usytuowanych w strefach
marginalnych mają w tym względzie ograniczone
znaczenie, gdyż informują jedynie o warunkach ter-
micznych w czołowych fragmentach strumieni lodo-
wych, które są z reguły odmienne od tych, jakie pa-
nują w częściach wewnętrznych.

Badania wysoczyzn morenowych mają długą tra-
dycję, ale dopiero od lat 70. datuje się wyraźny przy-
rost szczegółowych opracowań sedymentologicz-
nych, zmierzających do rozpoznania genezy pagór-
ków stanowiących integralne elementy wysoczyzn
(Boulton 1972, Eyles 1983, Möller 1987, Benn 1992,
Attig, Clayton 1993, Johnson i in. 1995). W zakresie
interpretacji genetycznej wypracowano szereg
podejść badawczych, które mieszczą się w dwóch
głównych modelach interpretacji rzeźby i budowy
geologicznej wysoczyzn.

Według pierwszego, starszego modelu, przyjmuje
się, że pagórki na wysoczyznach były formowane
supraglacjalnie w lodzie stagnującym. Główną przy-
czyną redystrybucji materiału mineralnego, wytapia-
nego z płaszczyzn ślizgu i warstw lodowo-moreno-
wych, było grawitacyjne spływanie do obniżeń,
stopniowo wytwarzanych i kształtowanych w trakcie
zaniku lodu martwego. Pagórki uzyskiwały swój osta-
teczny kształt w wyniku inwersji rzeźby spowodowa-
nej wytapianiem się trzonów lodowych. Model taki
zaproponował już w roku 1915 Tanner (Johnson i in.
1995), natomiast jego najbardziej rozbudowana, a
przede wszystkim poparta szczegółowymi badaniami
sedymentologicznymi wersja, została opracowana
przez Boultona (1967, 1972). Autor ten wprowadził
istotną zmianę jakościową w proponowanej koncep-
cji, polegającą na wykazaniu związku przyczynowego
pomiędzy rozmieszczeniem pagórków na wysoczy-
znach a układem płaszczyzn ślizgu w lodzie mar-
twym, odziedziczonym po fazie aktywnego płynięcia
lodowca. W opinii Boultona (1972), ogólny układ
form pochodzenia ablacyjnego może naśladować
rozmieszczenie przechowanych w lodzie płaszczyzn
ślizgu (ang. controlled topography) lub nie mieć z
nimi wyraźnego i bezpośredniego związku (ang. un-
controlled topography). Podstawową przyczyną wy-
kształcenia się określonego układu pagórków jest
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Ryc. 14. Układ recesyjnych form marginalnych w wew-
nętrznej części lobu Sławy Śląskiej (Kasprzak 2003)
A – linie morfologiczne wałów i zespołów pagórków, B – porów-
nanie zasięgów lobu Sławy Śląskiej w trakcie recesji z orientacją
łusek glin bazalnych znalezionych w Siekówku i Potrzebowie



tensyjny lub kompresyjny charakter ruchu strumie-
nia lodowego, który decyduje o mniej lub bardziej
regularnym rozmieszczeniu płaszczyzn ślizgu. Zbli-
żone w swojej wymowie genetycznej modele opraco-
wano zarówno dla lądolodu laurentyjskiego (Clayton
1967, Clayton, Moran 1974, Paul 1983, Attig, Clay-
ton 1993), jak i skandynawskiego (Marcussen 1973,
Möller 1987, Benn 1992, Andersson 1998).

W drugim modelu, za pierwszoplanowy czynnik
rzeźbotwórczy w kształtowaniu wysoczyzn moreno-
wych, decydujący także o architekturze i relacjach
przestrzennych między osadami, uznaje się aktywną
stopę lądolodu. Autorzy modeli regionalnych naj-
częściej przyjmują jako wiodący jeden z procesów
elementarnych, zaobserwowanych w strefach bazal-
nych współczesnych lodowców. Może nim być na
przykład:
1. wyciskanie materiału subglacjalnego do bazal-

nych krewas (Hoppe 1952, Stalker 1960),
2. depozycja płatowa gliny bazalnej typu lodgement

(Menzies 1982),
3. diapiryzm osadów subglacjalnych (Zelcs 1993)

oraz
4. dynamiczne deformowanie gliny bazalnej (Aario

1977a, b).
Wysoczyzny morenowe na obszarze Niziny Wiel-

kopolskiej od dawna budziły zainteresowanie ba-
dawcze. Wykonano szereg opracowań geomorfolo-
gicznych, w których zaprezentowano opisy i
interpretacje osadów w wybranych stanowiskach
(Kozarski 1962, Karczewski 1963, Bartkowski 1967,
Stankowski 1968, Kasprzak 1988).

W zakresie interpretacji genetycznej już w latach
1960., dzięki badaniom Bartkowskiego (1964, 1967,
1969) utrwalony został pogląd, według którego rów-
ninne lub pagórkowate wysoczyzny powstały w trak-
cie arealnego zanikania lądolodu vistuliańskiego.
W konsekwencji przyznania koncepcji martwego
lodu podstawowego znaczenia morfotwórczego au-
tor ten wyznaczył i opisał pionowy zasięg poziomów
wysoczyznowych, odzwierciedlających wielkoobsza-
rowy zanik płatów lodu martwego lub pasywnego w
kolejnych coraz niższych pozycjach. Koncepcja ta
została wypracowana głównie na podstawach mor-
fologicznych, a przede wszystkim na: (1) obecności
dużej ilości zagłębień bezodpływowych o charakte-
rze wytopiskowym oraz (2) braku porządku w rze-
źbie wysoczyzn.

Przedstawiona skrótowo problematyka badań
wysoczyzn wskazuje na istnienie znacznych rozbież-
ności w poglądach na ich genezę z jednej strony, z
drugiej zaś – uzasadnia potrzebę prowadzenia dal-
szych badań. W związku z tym podjęto próbę dokład-
nego rozpoznania i zbilansowania osadów na wybra-
nych wysoczyznach oraz ustalenia ich relacji do
rzeźby. Obserwacje geomorfologiczne i geologiczne
prezentowane będą w trakcie wycieczki terenowej w
okolicach Włoszakowic, Kaszczora, Nietążkowa, Ry-

bojedzka oraz Rudy (ryc. 1). Podstawowy profil
litostratygraficzny oraz najdokładniejsze badania li-
neamentów wykonano na wysoczyźnie koło Kaszczo-
ra (ryc. 15, 16, 17, 18, 19).

W wysoczyznach na terenie Wielkopolski można
wyróżnić w budowie geologicznej trzy podstawowe
elementy mające odmienną historię depozycyjną.

Pierwszy, najstarszy, związany jest z okresem
transgresji i obejmuje osady akumulowane przed
czołem transgredującego lądolodu. Najczęściej są
one reprezentowane przez piaski i żwiry fluwiogla-
cjalne z zaznaczoną tendencją do wzrostu grubości
ziarna w stropowych partiach (Kaszczor–Mochy), co
należy wiązać ze wzrostem energetyczności proce-
sów sedymentacyjnych, wywoływanym zbliżaniem się
czoła lądolodu.

W przypadkach transgresji przerywanej postoja-
mi przed czołem lądolodu zachodziły procesy sedy-
mentacji zbliżone do tych obserwowanych w czasie
recesji.

Drugim, a zarazem najważniejszym elementem
budowy geologicznej wysoczyzn są gliny bazalne,
które we wszystkich zbadanych przypadkach, poza
wysoczyzną koło Włoszakowic (ryc. 1 – punkt 6),
tworzyły zwarty pokład o dużej homogeniczności.
Pokłady glin bazalnych różnią się przede wszystkim
miąższością. Zróżnicowanie miąższości glin, w zale-
żności od położenia w stosunku do krawędzi lądolo-
du, pozwala doszukiwać się przyczyn takiego stanu w
termodynamice stopy lądolodu oraz odległości od
krawędzi czoła lądolodu.

Wysoczyzny kształtowane w wewnętrznych czę-
ściach lądolodu stanowiły obszary tranzytowe. Strefa
subglacjalna była tam cieplejsza, co powodowało
znaczące ograniczenie ilość cykli regelacyjnych w
stopie lądolodu. Warunki takie nie sprzyjały poboro-
wi materiału z podłoża, faworyzowały natomiast wy-
twarzanie warstwy deformacyjnej umożliwiającej
szybki ruch lodu. Koncepcja warstwy deformacyjnej
(ang. deformable bed) zaproponowana pod koniec
lat 70. przez Boultona i Jonesa (1979), intensywnie
rozbudowywana w kolejnych latach (Alley i in. 1987,
Boulton, Hindmarsh 1987), stanowi najbardziej
istotny element nowych koncepcji ruchu lądolodów
czwartorzędowych.

Trzecim, najmłodszym elementem w budowie
geologicznej wysoczyzn są osady ablacyjne i fluwio-
glacjalne, zakumulowane w czasie recesji lądolodu, a
więc na etapie odsłaniania powierzchni wcześniej
osadzonych glin bazalnych. Sposób koncentracji osa-
dów z tego okresu zależał od mechanizmów sedy-
mentacji charakterystycznych dla recesji. W związku
z tym różnorodność geologiczna i morfologiczna
może być bardzo duża.

W zależności od efektywności depozycyjnej lądo-
lodu w czasie transgresji i recesji oraz ilości spowol-
nień i postojów czoła w tych okresach można wskazać
przynajmniej na kilka możliwych układów osady glin
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Ryc. 15. Mapa geomorfologiczna wysoczyzny morenowej Kaszczor–Mochy (Kasprzak 2003)
1 – pagórki stanowiące wypukłości pokładu gliny bazalnej, 2 – glina bazalna o płaskiej powierzchni, 3 – glina bazalna o falistej powierzch-
ni, 4 – wały zbudowane z osadów fluwioglacjalnych, 5 – strefa krawędziowa z deluwiami stokowymi, 6 – poziom odpływu wód roztopo-
wych, wyższy, 7 – poziom odpływu wód roztopowych, niższy, 8 – krawędź wysoczyzny morenowej i rozcięcia erozyjno-denudacyjne, 9 –
ostańce wysoczyznowe, 10 – wydmy



bazalnych – osady ablacyjne oraz kilka wariantów li-
neamentów na powierzchni wysoczyzn (ryc. 20, 21).

Wnioski: Deglacjacja frontalna versus
arealna a efektywność depozycyjna

Ogólny model sedymentacji w warunkach stałego
tempa recesji, przerywanego rytmicznie powta-
rzającymi się okresami stacjonowania czoła, pro-
wadzącymi do wytwarzania wałów lodowo-moreno-
wych, zaprezentowano na blokdiagramie (ryc. 10).
Wytwarzana w ten sposób rzeźba ma wyraźną line-
ację morfologiczną i geologiczną równoległą do
czoła wycofującego się lądolodu.

Wszelkie odstępstwa od modelu „idealnego” pro-
wadzą do różnego rodzaju odmiennej koncentracji

materiału wydzielanego na czole lądolodu. Długie
stacjonowanie czoła skutkuje skoncentrowaniem
materiału fluwioglacjalnego i ablacyjnego w lobo-
wych krawędziach sedymentacyjnych, natomiast bar-
dzo szybki jego odwrót nie sprzyja takiej koncentra-
cji i dlatego produktem geomorfologicznym jest
rzeźba pozbawiona wyraźnych wzniesień i lineacji
morfologicznej. Przykładami najbardziej znamien-
nymi są płaskie wysoczyzny morenowe pokryte nikłą
warstwą osadów ablacyjnych. Brak osadów z okresu
recesji oznacza, bez względu na przyjęty mechanizm
deglacjacji: arealny lub frontalny, skrajnie niską
efektywność depozycyjną lądolodu.

Przyjmując za podstawę przedstawiony tok rozu-
mowania, można uszeregować recesyjne formy gla-
cjalne według czasu niezbędnego do ich powstania, a
tym samym uzyskać pewien rodzaj skali, pozwa-
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Ryc. 16. Kaszczor. Litostratygrafia osadów i interpretacja genetyczna zespołów litofacjalnych (Kasprzak 2003)
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Ryc. 17. Kaszczor. I – osady i struktury przekroczonego stożka terminoglacjalnego. II – relacje przestrzenne między główny-
mi zespołami litofacjalnymi wysoczyzny morenowej
A – glina bazalna typu lodgement, B – osady piaszczysto-żwirowo-kamieniste przekroczonego stożka terminoglacjalnego, C – osady piasz-
czysto-żwirowe sandru; 1, 2, 3, 4 – profile litostratygraficzne (Kasprzak 2003)
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Ryc. 18. Kaszczor. Osady i struktury w spągu gliny bazalnej typu lodgement
A – przekrój poprzeczny przez struktury żłobkowe, A1, A2 – orientacja dłuższych osi klastów, przestrzenne wykształcenie struktur żłob-
kowych, B1 – Kierunek lineacji, C – struktury deformacyjne na kontakcie z gliną bazalną, C1 – kierunek nacisku głównego, C2 – deforma-
cje uskokowe, C3 – deformacje fałdowe i budiny, D – lokalizacja odsłonięcia; 1 – glina bazalna, 2 – wkładki piaszczyste w glinie bazalnej, 3
– warstwa piasku w spągu gliny bazalnej o zniszczonej, pierwotnej strukturze sedymentacyjnej, 4 – piaski i żwiry warstwowane przekątnie,
5 – laminy mułkowe i drobnopiaszczyste, 6 – syngenetyczny klin mrozowy, 7 – odsłonięcie, n – liczba pomiarów (Kasprzak 2003)
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Ryc. 19. Główne etapy kształtowania rzeźby wysoczyzny Kaszczor–Mochy
A – kierunek ruchu lodu i kolejne zasięgi czoła lądolodu w czasie transgresji. A1, A2, A3 – sedymentacja terminoglacjalna i przekraczanie
stożków w czasie transgresji, prowadzące do wykształcenia w stropie glin bazalnych lineacji morfologicznej o przebiegu NW–SE, B – kie-
runek zaniku lodu w czasie recesji i kolejne zasięgi czoła lądolodu, B1, B2 – powstawanie ciągów form po wałach lodowo-morenowych w
czasie powolnej recesji frontalnej, prowadzące do wykształcenia na odsłanianej spod lądolodu wysoczyźnie lineacji morfologicznej o prze-
biegu SW-NE, C – porównanie lineacji morfologicznej pochodzącej z fazy transgresji z lineacją z fazy recesji lądolodu; 1 – powierzchnie
ścięcia i warstwy morenowe w lodzie bazalnym lądolodu, 2 – gliny morenowe, 3 – piaski i żwiry fluwioglacjalne, 4 – wały lodowo-moreno-
we (Kasprzak 2003)



lającej na podstawach geomorfologicznych w sposób
pośredni określić względne tempo recesji czoła lądo-
lodu vistuliańskiego. W takim ujęciu kolejność, w
porządku od najdłużej do najkrócej wytwarzanych,
może wyglądać następująco:
1. Lobowe krawędzie sedymentacyjne (Hetmanice,

Krążkowo, Ceradz Kościelny, Lewice).
2. Zespoły form po wałach lodowo-morenowych

(Lgiń, Lipinki, Koszanowo-Podrzewie).
3. Pojedyncze wały lodowo-morenowe (Pniewy).
4. Ciągi stożków terminoglacjalnych (Brzeźno).
5. Pojedyncze stożki terminoglacjalne (Potrzebo-

wo).
6. Zespoły zagłębień wytopiskowych o ciągłej po-

krywie ablacyjnej, zorientowanych równolegle do
czoła lądolodu (Brzeźno – zaplecze ciągu stoż-
ków, Bytyń).

7. Zespoły zagłębień wytopiskowych o nieciągłej
pokrywie ablacyjnej, zorientowanych równolegle
do czoła lądolodu (Brzeźno – przedpole ciągu
stożków).

8. Zespoły zagłębień wytopiskowych o ciągłej po-
krywie ablacyjnej, w których brak dominującego
kierunku orientacji (Włoszakowice).

9. Zespoły zagłębień wytopiskowych o nieciągłej
pokrywie ablacyjnej, w których brak domi-
nującego kierunku orientacji (Pniewy).

10.Zagłębienia wytopiskowe stanowiące element
rzeźby powierzchni pokładu gliny bazalnej, na
której brak pokrywy ablacyjnej lub jej miąższość
jest znikoma (Pysząca).

11.Powierzchnie całkowicie płaskie, bez pokrywy
ablacyjnej lub o znikomej miąższości (Nowa
Wieś, Przysieka Stara, Wydorowo).
Lobowe krawędzie sedymentacyjne stanowią za-

pis długich okresów stacjonowania czoła lądolodu,
ponieważ sandry, które początkują, mają największą
objętość ze wszystkich form glacjalnych. Piaski i żwi-
ry, z których zbudowane są sandry, stanowią tylko
część materiału morenowego pierwotnie zawartego
w lodzie. Oznacza to, że do uzyskania określonej ilo-
ści piasków i żwirów niezbędne było wytopienie
znacznie większej objętości lodu niż do uzyskania ta-
kiej samej objętości glin ablacyjnych, które są zbliż-
one w zakresie uziarnienia do materiału morenowe-
go transportowanego w lodzie.

Na prezentowanym zestawieniu syntetycznym
form glacjalnych (ryc. 22) wyróżniono dwa podsta-
wowe rodzaje form recesji frontalnej: 1. przerywanej
postojami oraz 2. zachodzącej w sposób ciągły.
Pierwszy jej typ, tj. recesja przerywana postojami,
jest odczytywany na podstawie obecności różnego
rodzaju formy kształtowanych w środowisku sedy-
mentacyjnym wałów lodowo-morenowych wyma-
gających uprzedniej konserwacji trzonów lodowych.
Ta zaś może zachodzić tylko w warunkach odpo-
wiednio dużej dostawy materiału ablacyjnego i jego
koncentracji w strefach marginalnych lądolodu. Wa-
runki tego rodzaju mogą wystąpić albo w czasie po-
stoju czoła lądolodu, albo w wyniku gwałtownego
zwiększenia dostawy materiału do krawędzi. Istotne
dla różnicowania omawianej kategorii form jest
określenie ilości lodu martwego, który uczestniczył w
ich formowaniu. Kompleksy form po wałach lodo-
wo-morenowych wymagały częstych i relatywnie
długich postojów czoła lądolodu. Formy nawiązujące
do pojedynczych wałów lodowo-morenowych mogły
powstawać w czasie postojów krótszych. Stożki ter-
minoglacjalne, które nie zawierają śladów udziału w
procesie morfogenezy większych ilości lodu martwe-
go, formowane były w czasie postojów najkrótszych.

W kontekście proponowanego związku między
okresem postoju czoła lądolodu a rodzajem wytwa-
rzanych form nęcąca jest próba oszacowania czasu
trwania tych postojów. Na podstawie przeprowadzo-
nych do tej pory badań trudno zająć w tej kwestii wy-
starczająco udokumentowane stanowisko. Jest to ra-
czej cel przyszłych badań, możliwy do osiągnięcia po
rozpoznaniu wszystkich, recesyjnych i transgresyw-
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Ryc. 20. Zróżnicowanie rzeźby i geometrii osadów systemu
subglacjalnego w czasie transgresji lądolodu. Model A –
transgresja ciągła, sedymentacja terminoglacjalna nie-
wielka. 1 – podłoże, 2 – glina bazalna (Kasprzak 2003)



nych form glacjalnych w wybranych transektach
południkowych odpowiednio wydatowanych. Obec-
nie można jedynie przypuszczać, biorąc pod uwagę
stosunkowo krótki okres kształtowania rzeźby gla-
cjalnej na Nizinie Wielkopolskiej, że sandry i
związane z nimi krawędzie sedymentacyjne repre-
zentują okresy postoju czoła lądolodu vistuliańskie-
go mierzone w setkach lat. Formy kształtowane przy
udziale wałów lodowo-morenowych mogą reprezen-
tować okresy nie dłuższe jak stuletnie, natomiast
stożki terminoglacjalne kilkudziesięcioletnie.

W drugim z wyróżnionych typów recesji frontal-
nej, tj. recesji ciągłej, nieprzerywanej postojami, nie
było warunków do konserwacji większych mas lodu.
Osadami mogły być przykrywane jedynie pojedyn-
cze płyty lodowe, których śladami we współczesnej
morfologii wysoczyzn morenowych płaskich i fali-
stych są zagłębienia bezodpływowe. Podstawą róż-

nicowania zespołów zagłębień wytopiskowych
przedstawionych schematycznie na rycinie 22 są:
orientacja dłuższych osi, odzwierciedlająca stopień
uporządkowania oraz ich stosunek do osadów abla-
cyjnych i/lub glin bazalnych. Recesja frontalna
ciągła mogła zachodzić wolno lub szybko. W pierw-
szym przypadku efektywność depozycyjna była wyż-
sza, przez co zagłębienia bezodpływowe stanowią
element serii ablacyjnej pochodzącej z recesji. W
drugim przypadku w czasie szybkiej recesji frontal-
nej nie było warunków do osadzania miąższych serii
ablacyjnych i konserwowane mogły być jedynie naj-
niższe fragmenty lodu bazalnego. Zagłębienia wy-
topiskowe znaczące jego obecność stanowią ele-
ment pokładu glin bazalnych.

Najbardziej intrygującym przypadkiem form
kształtowanych w czasie recesji są obszary płaskich
wysoczyzn morenowych, zbudowanych na dużych
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Ryc. 21. Zróżnicowanie rzeźby i geometrii osadów systemu subglacjalnego w czasie transgresji lądolodu. Modele B i C.
Transgresja przerywana postojami, w czasie których zachodziła sedymentacja terminoglacjalna Kasprzak 2003)
1 – podłoże, 2 – glina bazalna, 3 – osady stożków terminoglacjalnych



fragmentach z glin bazalnych, a więc zawierające je-
dynie elementy pochodzące z transgresji. Budowa
geologiczna tego rodzaju oznacza, że efektywność
depozycyjna strumieni lodowych w okresie recesji
była minimalna lub zerowa. Możliwe są dwie inter-
pretacje tak niskiej efektywności depozycyjnej. We-
dług pierwszej, preferowanej przez autorów, recesja
frontalna zachodziła bardzo szybko. Na czole lądolo-
du nie dochodziło do wydzielania osadów ablacyj-
nych. Według drugiej, lądolód tracił zdolność do ru-
chu na znacznych obszarach i jednocześnie zawierał
materiał morenowy jedynie w strefie dennej, tj. w lo-
dzie bazalnym. Wariant ten odpowiada zanikowi

typu arealnego. Słabą stroną takiej interpretacji jest
brak na zbadanych wysoczyznach osadów typu
melt-out, których należałoby oczekiwać w przypadku
wytapiania lodu pasywnego.

W kontekście proponowanego modelu sedymen-
tacji lądolodu vistuliańskiego na Nizinie Wielkopol-
skiej pojawia się pytanie o miejsce w nim deglacjacji
typu arealnego. Do wystąpienia deglacjacji tego typu
niezbędna jest utrata przez część strumienia lodowe-
go zdolności do ruchu na przykład w wyniku osłabie-
nia lub zaniku alimentacji. Jeżeli w stan stagnacji
przejdzie strumień lodowy, który jest w fazie tensji,
np. po krótkotrwałej szarży (surge), to nie należy
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Ryc. 22. Klasyfikacja form glacigenicznych wytwarzanych w strefie marginalnej lądolodu w zależności od tempa recesji i
efektywności depozycyjnej. Krzywa przedstawia względne tempo recesji rozumiane jako relacja pomiędzy zmianami
położenia czoła lądolodu do czasu, w którym te zmiany następują
A – wały lodowo-morenowe i czoło lądolodu, B – osady supraglacjalnego systemu sedymentacyjnego, C – osady subglacjalnego systemu
sedymentacyjnego (Kasprzak 2003)



oczekiwać po jego wytopieniu miąższych serii abla-
cyjnych i bogatej rzeźby. Całkowicie odmienne efek-
ty sedymentacyjne i morfologiczne wystąpią, gdy
stagnacji ulegnie strumień lodowy będący w fazie
kompresji. Strumienie tego rodzaju są bogate w ma-
teriał morenowy, który występuje wysoko w profilach
lodowych. Okoliczności te powodują, że warunki do
konserwacji lodu martwego są nieporównywalnie
lepsze niż to ma miejsce w zamierających strumie-
niach tensyjnych.

Przykładem obszaru ukształtowanego w wyniku
arealnego zamierania lodu po fazie kompresji są
okolice Włoszakowic. Cechą wyróżniającą są grube
serie ablacyjne pokrywające serie glacitektoniczne.
Podobny pogląd sformułował Terpiłowski (2001, s.
86), który stwierdził na podstawie badań Wysoczyzny
Siedleckiej, że etap zaniku arealnego został poprze-
dzony kompresyjnym płynięciem lodu w fazie zrów-
noważonego bilansu mas lodowych.

Warto zwrócić uwagę, że powstające w czasie
deglacjacji arealnej kemy stanowią formy diagno-
styczne środowiska lodu martwego jedynie w sensie
sedymentologicznym i morfologicznym. Z punktu
widzenia paleoglacjologicznego ich obecność dowo-
dzi spływu kompresyjnego lodu, a więc wskazuje po-
średnio na wysoką aktywność lądolodu w zakresie
pobierania i transportu osadów. Wniosek ten jest
zbliżony do stwierdzenia Boultona i in. (1985), który
serie ablacyjne o dużej miąższości interpretuje jako
efekt kompresji strumieni lodowych.

Odniesienie form glacjalnych do czasu niezbęd-
nego do ich utworzenia pozwala uzyskać pewien
rodzaj skali, umożliwiającej na podstawach geomor-
fologicznych i w sposób pośredni określenie względ-
nego tempa recesji czoła lądolodu vistuliańskiego.
Podstawowy problem interpretacyjny, występujący
przy konstruowaniu diagramu tempa transgresji i re-
cesji dla określonego obszaru, polega na tym, że
układ osadów i rzeźba są wynikiem nałożenia jedne-
go z modeli recesji na model transgresji z większym
lub mniejszym, a często nieznanym udziałem czynni-
ka lokalnego.
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