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Zarys treści: Badaniom sedymentologicznym poddano gliny lodowcowe fazy poznańskiej zlodowacenia wisły na dwóch stanowiskach terenowych 
(Przeszkoda i Obórki), zlokalizowanych w północnej części Pojezierza Dobrzyńskiego. Podczas ostatniego zlodowacenia obszar ten był pokryty lobem 
lodowcowym Wisły, którego rozwój był najprawdopodobniej determinowany przez wiślany strumień lodowy. W rekonstrukcji procesów formowania 
glin oraz mechanizmów ruchu lodu została zastosowana kompleksowa analiza glin, w tym: cech sedymentacyjnych, uziarnienia, składu petrograficznego, 
orientacji dłuższej osi głazików oraz analiza mikromorfologiczna. Analizowane gliny są masywne i warstwowane. Badania sugerują występowanie złożo-
nych i czasowo zmiennych warunków pod lobem Wisły, prawdopodobnie spowodowanych przez fluktuacje ciśnienia wód subglacjalnych. Ruch lodu był 
wynikiem kombinacji deformacji podłoża i poślizgu bazalnego.

Słowa kluczowe: glina subglacjalna, poślizg bazalny, deformacja podłoża, Pojezierze Dobrzyńskie

Abstract: Sedimentological analyses were performed on glacial till of the Weichselian glaciation in two field sites (Przeszkoda and Obórki) which are 
located in northern part of the Dobrzyń Lakeland. During the last glaciation this area was covered by the Vistula ice lobe which development has been 
determined by the Vistula Ice Stream. A multi-proxy approach including a study of sedimentary features, grain size, petrographic composition, till fabric 
and till micromorphology was used in reconstruction of till formation and ice movement mechanisms. Analysed tills are massive and stratified. We suggest 
existing of complex and temporally variable conditions under the Vistula ice lobe, probably caused by subglacial water fluctuations. Ice movement was 
caused by a combination of bed deformation and basal sliding.
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Wstęp

Ruch lądolodu po niezamarzniętych nieskonsolidowanych 
osadach, którego spąg znajduje się w punkcie topnienia, 
może zasadniczo odbywać się w wyniku poślizgu ba-
zalnego lub deformacji podłoża (por. Evans i in. 2006). 
W warunkach wysokiego ciśnienia wód subglacjalnych 
dochodzi do odspojenia lodu od podłoża i jego poślizgu 
po warstewce wody. Wskutek utraty bezpośredniego kon-

taktu z podłożem lód traci możliwość interakcji z osadami, 
po których się przemieszcza. Natomiast w rezultacie spad-
ku ciśnienia wody subglacjalnej następuje zespolenie lodu 
z podłożem i rozwój procesów deformacji osadów.

Cechy strukturalne i teksturalne glin subglacjalnych 
odzwierciedlają złożone procesy depozycyjno-deforma-
cyjne oraz warunki, w jakich były one formowane pod 
lodem (m.in. Dreimanis 1989, Evans i in. 2006). Zapi-
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sem sedymentologicznym odspojenia lodu od podłoża 
są przeważnie laminy i warstwy osadów wysortowanych 
(Piotrowski i in. 2006). Zaś świadectwem zespolenia lodu 
z podłożem i deformacji osadów są zazwyczaj masywne 
gliny subglacjalne powstałe w efekcie zniszczenia pier-
wotnych cech strukturalnych osadu. Badania terenowe 
wskazują na powszechność występowania zapisu tych 
procesów w sekwencjach glin (m.in. Piotrowski i in. 2006, 
Narloch i in. 2012, Narloch i in. 2013). Dodatkowo analizy 
sedymentologiczne glin w odsłonięciach, zarówno w pro-
filach pionowych, jak i obocznie, umożliwiają prześledze-
nie zapisu zmienności czasowo-przestrzennej warunków 
i procesów subglacjalnych, wskazując na mozaikowy cha-
rakter ich występowania pod dawnymi lądolodami (m.in. 
Piotrowski i in. 2004, Narloch i in. 2013).

Artykuł ma na celu zaprezentowanie zróżnicowania 
cech sedymentologicznych glin subglacjalnych ostatniego 
zlodowacenia skandynawskiego w północnej części Poje-
zierza Dobrzyńskiego oraz ich odniesienie do procesów 
subglacjalnych i mechanizmów ruchu lodu po podłożu.

Obszar badań

Stanowiska badawcze są zlokalizowane w czynnych 
wyrobiskach w obrębie wysoczyzny morenowej (w jej 

strefie krawędziowej), która w znacznej mierze jest zbu-
dowana z glin lodowcowych (Wysota, Sokołowski 2009). 
Stanowisko Przeszkoda położone jest około 5 km na połu-
dniowy zachód, a stanowisko Obórki około 10 km na pół-
noc, od Rypina (ryc. 1). Głównymi jednostkami geomor-
fologicznymi badanego obszaru są wysoczyzna morenowa 
i rynna Rypienicy o orientacji N–S, która dzieli wysoczy-
znę na dwie morfologicznie różne części. Część wschod-
nia jest bardziej płaska i wznosi się do 135 m n.p.m., nato-
miast część zachodnia jest bardziej falista o wysokości do 
ponad 150 m n.p.m. (Wysota, Sokołowski 2009).

Osady czwartorzędowe na terenie badań są podścielone 
ciągłą warstwą utworów mioceńskich (piaski, iły), których 
miąższość sięga 187 m. Strop serii mioceńskich jest bar-
dzo urozmaicony i występuje na zmiennej wysokości od 
68 m p.p.m. do 125 m n.p.m. W niektórych miejscach na 
północ od stanowiska Obórki iły mioceńskie sięgają nie-
mal powierzchni terenu (Wysota, Sokołowski 2009). Na 
osadach miocenu zalega ciągła pokrywa osadów czwarto-
rzędu, których miąższość waha się od kilku metrów w ob-
rębie wyniesień podłoża podczwartorzędowego do ponad 
100 m w kopalnych rynnach i dolinach rzecznych.

W profilu stratygraficznym plejstocenu wydzielo-
no osady zlodowaceń południowopolskich, środkowo-
polskich i ostatniego zlodowacenia oraz rozdzielające je 
serie rzeczne. Współczesną powierzchnię wysoczyzny 

Ryc. 1. Lokalizacja obszaru badań
Fig. 1. Location of the study area
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morenowej w rejonie badań buduje glina zlodowacenia 
wisły, która na stanowisku Przeszkoda i Obórki jest za-
liczana do fazy poznańskiej (Wysota, Sokołowski 2009, 
Wysota, Molewski 2011).

W szerszym kontekście analizowana glina lodowcowa 
fazy poznańskiej wiązana jest z rozwojem lobu lodowco-
wego wisły (Wysota i in. 2009, Wysota, Molewski 2011). 
W myśl ostatnich badań lob ten był zasilany przez wiślany 
strumień lodowy, który funkcjonował na linii współcze-
snej doliny Wisły (Punkari 1997, Boulton i in. 2001, Sto-
kes, Clark 2001, Marks 2002, 2005, 2012, Wysota 2002, 
2007, Molewski 2007, Wysota i in. 2009, Roman 2010).

Metody badań

Na stanowisku Przeszkoda i Obórki analizowana była 
glina lodowcowa fazy poznańskiej razem ze stropową 
częścią osadów bezpośrednio ją podścielających (ryc. 2). 
Przeprowadzono analizę litofacjalną osadów, analizę cech 
litologiczno-petrograficznych oraz wykonano pomiary 
dłuższej osi głazików.

W toku analizy na poziomie poszczególnych facji 
określono struktury sedymentacyjne, skalę jednostek de-
pozycyjnych, typy litofacji oraz kontakty między nimi. 
Dokonano interpretacji makroskopowych cech glin lo-
dowcowych oraz osadów piaszczystych bezpośrednio je 
podścielających. Podczas wydzielania litofacji zastosowa-
no kod według klasyfikacji Eylesa i in. (1983).

W trakcie pracy stosowano procedurę polegającą na 
zakładaniu w ścianie odsłonięcia „okienek badawczych” 
o wymiarach 20 × 30 cm w interwale pionowym co 10 
cm (ryc. 2) (por. Piotrowski i in. 2006, Larsen i in. 2007). 
W „okienkach” dokonano pomiarów dłuższej osi głazi-
ków oraz pobrano próbki do analiz laboratoryjnych, tj. 

analizy uziarnienia, składu petrograficznego oraz analizy 
mikromorfologicznej glin lodowcowych.

Analiza orientacji głazików w glinach oparta została 
na pomiarach azymutu i nachylenia ich dłuższej osi. Po-
miarów dokonywano na minimum 25 głazikach nie dłuż-
szych niż 10 cm i o stosunku osi a:b przynajmniej 2:1. 
W celu określenia natężenia orientacji dłuższych osi gła-
zików zastosowano parametr S1 (wartość własna wektora, 
Mark 1973).

Osady piaszczyste, mułkowo-piaszczyste oraz frakcje 
grubsze od 0,01 mm w glinach analizowano metodą sito-
wą. Natomiast frakcję <0,01 mm w glinach badano me-
todą laserową na urządzeniu Analysette 22 firmy Fritsch. 
Analizę uziarnienia wykonano łącznie dla 40 próbek osa-
dów. W pracy zastosowano podział na frakcje oraz nazew-
nictwo według Instrukcji... (2004).

Badania składu petrograficznego żwirów z glin more-
nowych wykonano według metodyki Państwowego Insty-
tutu Geologicznego (Rzechowski 1971). Analizie podda-
no 22 próbki glin pobranych ze ścian odsłonięć. W każdej 
próbce analizowano minimum 300 ziaren żwirowych 
frakcji 5–10 mm. Zaprezentowano wskaźniki petrogra-
ficzne: O/K, K/W, A/B (skały północne: K – krystaliczne 
i kwarce; O – wapienie, dolomity, łupki i piaskowce; W – 
wapienie i dolomity; A – skały nieodporne na wietrzenie: 
wapienie i dolomity paleozoiczne; B – skały odporne na 
wietrzenie: skały krystaliczne, kwarc i piaskowce paleo-
zoiczne).

Analiza mikromorfologiczna glin lodowcowych objęła 
łącznie 15 próbek o nienaruszonej strukturze ze stanowi-
ska Przeszkoda i Obórki. Próbki te były pobrane w stan-
dardowe puszki Kübieny o wymiarach 80 × 60 × 40 mm 
(Carr 2004). Wszystkie puszki zostały zorientowane ho-
ryzontalnie i równolegle do lokalnego kierunku płynięcia 
lodu wyznaczonego na podstawie pomiarów dłuższych osi 

Ryc. 2. Profile litologiczne osadów na stanowisku Przeszkoda i Obórki. Kod litofacjalny według Eylesa i in. (1983)
Fig. 2. Lithological profiles of sediments in the Przeszkoda and Obórki site. Lithofacies code according to Eyles et al. (1983)
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głazików. Analizę szlifów przeprowadzono przy użyciu 
petroskopu (Kołodziej 1995). Dotyczyła ona wybranych 
mikrostruktur typu S-matrix będących kombinacją ziaren 
szkieletu ziarnowego (>30 μm) i tzw. plazmy (<30 μm), 
która jest rozumiana jako materiał drobniejszy niż grubość 
szlifu (van der Meer 1993, Menzies 2000). Mikrostruktu-
ry, które były przedmiotem analizy, to: lineacje ziarnowe, 
pomosty ziarnowe, struktury rotacyjne, pęknięte ziarna, 
mikroklasty gliniaste oraz domeny (Narloch, Piotrowski 
2013).

Wyniki badań

Na stanowiskach Przeszkoda i Obórki odsłania się profil 
osadów plejstoceńskich o miąższości sięgającej odpo-
wiednio 10 i 12 m. Badaniami sedymentologicznymi obję-
to stropowe części profilu, które są reprezentowane przez 
glinę (ok. 2,5 m miąższości) zaliczaną do fazy poznańskiej 
ostatniego zlodowacenia (ryc. 2). Ze względu na znaczne 
podobieństwo sedementologiczne gliny w Przeszkodzie 
i Obórkach opis wyników analiz cech facjalnych został 
przedstawiony wspólnie dla obu stanowisk.

Cechy sedymentacyjne osadów podglinowych

Osady zalegające bezpośrednio pod gliną lodowcową są 
zbudowane głównie z piasku drobnego i średniego. Do-
minują tutaj litofacje o warstwowaniu przekątnym pła-
skim, przekątnej laminacji riplemarkowej oraz warstwo-
waniu płaskim. Pomiędzy warstwami przeważają granice 
erozyjne. W stropie osadów piaszczystych, cechujących 
się strukturą warstwowania horyzontalnego (stanowisko 
Przeszkoda) i przekątną laminacją riplemarkową (stano-
wisko Obórki), bezpośrednio pod gliną lodowcową zaob-
serwowano drobne fałdki.

Cechy sedymentacyjne gliny lodowcowej

Warstwę gliny lodowcowej na obu stanowiskach badaw-
czych stanowi diamikton o rozproszonym szkielecie i bar-
wie od jasno- do ciemnobrązowej. Jest to glina cechująca 
się głównie matriksem piaszczystym, natomiast rzadziej 
ilastym (ryc. 3). Kontakt warstwy gliny z osadami piasz-
czystymi jest wyraźny na stanowisku Obórki, natomiast 
w Przeszkodzie dominuje kontakt przejściowy. W obrębie 
gliny lodowcowej występują facje wyraźnie warstwowane 

Ryc. 3. Osady badane na stanowiskach terenowych
Stanowisko Przeszkoda (A): 1 – piasek, 2 – glina warstwowana, 3 – glina masywna, 4 – kontakt przejściowy między piaskiem i gliną warstwowaną. 
Stanowisko Obórki (B): 1 – piasek, 2 – glina masywna, 3 – zdeformowane fragmenty iłów mioceńskich w glinie masywnej, 4 – ślad płużenia wypełniony 
gliną. Zwraca uwagę ostry i niezdeformowany kontakt między piaskiem (1) i gliną masywną (2)
Fig. 3. Studied sediments at the field sites
Przeszkoda site (A): 1 – sand, 2 – bedded till, 3 – massive till, 4 – transitional contact between sand and bedded till. Obórki site (B): 1 – sand, 2 – massive 
till, 3 – deformed fragments of Miocene clay within massive till, 4 – ploughing marks filled with till. View the sharp and undeformed contact between 
the sand (1) and the massive till (2)
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oraz masywne o zróżnicowanej pozycji w profilach pio-
nowych (ryc. 2). Obserwowane granice pomiędzy facjami 
gliny są wyraźne lub przejściowe.

Facje warstwowane o miąższości od 20 do 70 cm 
zbudowane są z naprzemianległych masywnych lamin 
o różnym uziarnieniu i barwie. Przeważają warstewki 
o grubości do kilku centymetrów, zbudowane z brunat-
nego diamiktonu. Występują tu również jasnobrązowe 
i żółte laminy wysortowanego piasku lub drobnego żwiru 
o miąższości do 1 cm (ryc. 2, 3A). W obrębie tych warste-
wek znajdują się drobne klasty iłu oraz mułku. Kontak-
ty pomiędzy warstewkami o różnej litologii są ostre lub 
przejściowe. Stwierdzono również kliny ze ścinania oraz 
drobne, spłaszczone fałdki obalone. W diamiktonach war-
stwowanych występują liczne ślady płużenia z zakorze-
nionymi głazikami.

Facje masywne obejmują masywny diamikton o miąż-
szości od 25 cm do 1,3 m (ryc. 2, 3). W ich obrębie zale-
gają horyzontalne laminy drobnego piasku lub iłu, których 
grubość sięga kilku milimetrów. Fragmenty warstewek 
są zaburzone i tworzą struktury fałdków, miejscami sil-
nie spłaszczonych i wyciągniętych. Pomiędzy laminami 
w masywnym diamiktonie były obserwowane klasty piasz-
czyste i żwirowe. Na stanowisku Obórki występowały też 
zdeformowane i rozciągnięte fragmenty iłów mioceńskich 
(ryc. 3B). Zarówno w glinie masywnej i warstwowanej 
były stwierdzane ślady płużenia wraz z zapłużonymi gła-
zikami. Niektóre z tych głazików rozrywały laminy osa-
dów wysortowanych.

Orientacja dłuższej osi głazików

Facje gliny lodowcowej odznaczają się dobrą i bardzo dobrą 
orientacją dłuższych osi głazików, z wartościami własnymi 
wektora S1 w przedziale od 0,53 do 0,81. Ukierunkowanie 
głazików wskazuje na sektor od NW po NE (Narloch i in. 
2012). Dłuższe osie głazików zasadniczo układają się rów-
nolegle do lokalnego kierunku płynięcia lodu, natomiast 
w mniejszym stopniu prostopadle do niego.

Uziarnienie osadów

W osadach podglinowych wyraźnie dominuje frak-
cja piaszczysta (powyżej 90%) nad mułkową (do 10%). 
Rozkłady uziarnienia wszystkich facji glin są bimodalne, 
z modami we frakcji drobnych piasków i mułków. Skład 
granulometryczny glin przedstawia się następująco: 41–
53% piasku, 35–44% mułku i 10–14% iłu. We wszystkich 
warstwach diamiktonowych zawartość żwiru jest niska 
i mieści się w przedziale od 1 do 4%.

Skład petrograficzny

Facje glin cechuje podobny udział poszczególnych rodza-
jów skał (Narloch i in. 2012, Narloch i in. 2013). Skały 
pochodzenia północnego stanowią średnio 93%. Wśród 
nich dominują wapienie północne (średnio 44%) oraz ska-
ły krystaliczne (średnio 41%). Udział dolomitów wynosi 

około 3%. Natomiast zawartość skał lokalnych nie prze-
kracza 10%.

Wartości współczynników petrograficznych są zróżni-
cowane. W przypadku współczynnika O/K zakres wartości 
wynosi 0,91–2,04 i jest zazwyczaj większy od pozostałych 
współczynników. Wartość współczynnika K/W zawiera 
się w granicach 0,53–1,31. Współczynnik A/B, o zakresie 
od 0,61 do 1,52, ma wartości mniejsze od współczynnika 
O/K oraz zazwyczaj większe od K/W.

Mikromorfologia

Spośród analizowanych mikrostruktur typu S-matrix li-
neacje ziarnowe są najbardziej rozpowszechnione we 
wszystkich próbkach, gdzie ich zawartość waha się od 
30% do 85%. Długość lineacji sięga kilku milimetrów, 
a w nielicznych przypadkach nawet 20 mm.

Kolejnymi najczęściej stwierdzanymi mikrostruktu-
rami są pomosty ziarnowe, których orientacja względem 
lineacji ziarnowych jest najczęściej skośna. Frekwencja 
tych mikrostruktur zawiera się w przedziale od 9% do 
38%.

Udział struktur rotacyjnych sięga maksymalnie oko-
ło 15%. Ich wielkość nie przekracza kilku milimetrów. 
Najczęściej nie mają większego ziarna w swej centralnej 
części oraz mogą występować w kombinacji z innymi mi-
krostrukturami (Narloch, Piotrowski 2013).

Mikroklasty gliniaste są zbudowane z drobniejszego 
materiału niż otaczający je osad. Ich frekwencja w prób-
kach jest bardzo zróżnicowana od całkowitego braku po 
42-procentowy udział w warstwowanej facji gliny na sta-
nowisku Obórki.

Podobnie przedstawia się sytuacja domen, które są 
stwierdzane głównie w facjach glin warstwowanych, 
gdzie ich udział nie przekracza 2%. Natomiast frekwencja 
pękniętych ziaren kwarcu najczęściej nie przekracza 13%.

Interpretacja

W nawiązaniu do wcześniejszych badań osady podglino-
we na stanowisku Przeszkoda należy interpretować jako 
wodnolodowcowe (Sobieraj 2010), zaś na stanowisku 
Obórki są to najprawdopodobniej piaski genezy fluwio-
peryglacjalnej, na co wskazuje podwyższona zawartość 
ziaren matowych pochodzenia eolicznego oraz występo-
wanie osadów typu wet-eolian (Osowicka 2010, Narloch 
i in. 2012).

Po depozycji osadów piaszczystych nastąpiło nasu-
nięcie lądolodu z kierunku północnego. Podczas trans-
gresji lądolód eroduje podłoże piaszczyste i wychodnie 
iłów mioceńskich, a następnie inkorporuje je w warstwę 
deformacyjną silnego ścinania subglacjalnego osadów 
(Narloch i in. 2012). Dochodzi do mieszania się iłów i pia-
sków z uwalnianym materiałem morenowym (dalekiego 
transportu) ze stopy lądolodu. Procesy deformacji w tej 
warstwie prowadzą do znacznej homogenizacji osadów 
(Boulton 1996, Boulton i in. 2001).
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W facjach gliny warstwowanej jej warstewki są zapi-
sem procesów z odkładania (Dreimanis 1989, Evans i in. 
2006). Ich kontakt z laminami o innej litologii zazwyczaj 
ma cechy przejściowe i świadczy o mieszaniu się materiału 
dalekiego transportu z lokalnym. Wskazuje to na procesy 
deformacji, jednakże miąższość warstwy deformacyjnej 
najprawdopodobniej nie przekraczała kilku centymetrów 
(Tulaczyk 1999, Larsen i in. 2004, Piotrowski i in. 2006, 
Piotrowski). Procesy ścinania osadów doprowadziły do 
powstania tzw. laminacji tektonicznej (Benn, Evans 1996, 
Boulton i in. 2001). Wskazują na to kontakty przejściowe 
pomiędzy poszczególnymi warstewkami (m.in. Weertman 
1968) oraz struktury klinów ze ścinania. Natomiast wyraź-
ne granice pomiędzy warstewkami piasku a diamiktonem 
świadczą o depozycji w odspojeniach lodu od podłoża i po-
ślizgu bazalnym po cienkiej warstewce wody (Alley 1989, 
Piotrowski, Tulaczyk 1999, Piotrowski i in. 2006). W wa-
runkach wysokiego ciśnienia wód porowych zachodziły 
także procesy płużenia oraz towarzyszące im deformacje 
o cechach podatnych (Tulaczyk 1999). Warstwowane dia-
miktony to efekt procesów z odłożenia, deformacji (ścina-
nia) oraz płużenia (Narloch i in. 2012, Narloch i in. 2013).

Formowanie się glin masywnych było również proce-
sem złożonym, na który składały się: depozycja z odłoże-
nia, deformacja oraz płużenie. Wraz ze wzrostem miąż-
szoś ci gliny powstawały warunki utrudnionego drenażu 
wód subglacjalnych i w konsekwencji stopniowego wzro-
stu ciśnienia wód porowych (Iverson i in. 1995, Hoffman, 
Piotrowski 2001, Piotrowski i in. 2006). Na skutek równo-
ważenia ciśnienia nadległych mas lądolodu przez ciśnie-
nie wód porowych dochodziło do odspajania lodu od pod-
łoża (Munro-Stasiuk 2000) i jego poślizgu po warstewce 
wody (Alley 1989, Piotrowski, Tulaczyk 1999, Piotrow-
ski i in. 2006). W warunkach tych zachodziły także pro-
cesy płużenia, którym towarzyszyła deformacja osadów 
(Tulaczyk 1999). W trakcie okresowego odspajania lodu 
od podłoża dochodziło do depozycji drobnych warstewek 
piaszczystych. Potem w wyniku drenażu spadało ciśnie-
nie wody subglacjalnej i następowało ponowne zespole-
nie lodu z podłożem. Horyzontalne laminy piaszczyste 
świadczą o kilkakrotnym powtarzaniu się tego cyklu. Po 
każdorazowym spadku ciśnienia i depozycji świeżo uwal-
nianego materiału morenowego znów następował rozwój 
warstwy deformacyjnej (Narloch i in. 2012). Wskazuje to 
na sukcesywną migrację strefy deformacji ku górze jed-
nostki gliny morenowej (Larsen i in. 2004). Stwierdzone 
deformacje lamin piasku są najprawdopodobniej zapisem 
tego mechanizmu.

Mikrostruktury we wszystkich analizowanych profi-
lach prezentują deformacje o cechach kruchych (lineacje 
ziarnowe) i podatnych (struktury rotacyjne). Lineacje 
ziarnowe wskazują na procesy ścinania osadów (m.in. 
Menzies i in. 2006, Thomason, Iverson 2006). Występo-
wanie obok siebie struktur deformacji kruchych i podat-
nych było zapewne uwarunkowane strefami o zróżnico-
wanym ciś nieniu wód porowych (m.in. van der Meer i in. 
2003). Natomiast współwystępowanie różnych struktur 
wynikało przypuszczalnie z cyklicznego przechodzenia 

diamiktonu ze stanu upłynnienia do stanu bardziej skon-
solidowanego i odwrotnie (Evans i in. 2006, Narloch i in. 
2012, Narloch i in. 2013).

Dyskusja

Analizowane gliny są przeważnie piaszczyste, o struktu-
rze masywnej. Występują w nich klasty o różnej litologii 
(od iłu po piasek) oraz horyzontalne warstewki wysorto-
wanych osadów piaszczystych i ilastych. Natomiast dia-
miktony warstwowane cechują się mniejszą miąższością 
w porównaniu z glinami masywnymi. 

Jak wcześniej stwierdzono, cechy sedymentologicz-
ne glin wskazują na ich złożoną genezę. Dominującą 
rolę w procesach depozycji i deformacji glin odgrywała 
ilość wody w podłożu lądolodu. Pochodziła ona głównie 
z topnienia bazalnego wywołanego przez dopływ ciepła 
geotermalnego i tarcie o podłoże (Paterson 1994). Aby 
glina mogła być deformowana, ciśnienie porowe wody 
musi osiągnąć przynajmniej 90–95% wartości ciśnienia 
nadległych mas lodu i osadu (Paterson 1994). Kiedy ciś-
nienie wód subglacjalnych osiągnie punkt podniesienia 
hydraulicznego, dochodzi do odspojenia lodu od podłoża, 
co hamuje rozwój deformacji podłoża (m.in. Iverson i in. 
1995, Munro-Stasiuk 2000, Jørgensen, Piotrowski 2003, 
Piotrowski i in. 2006). Najprawdopodobniej w początko-
wej fazie nasuwający się lądolód wkraczał na obszar wy-
stępowania wieloletniej zmarzliny, której obecność mogła 
stanowić czynnik utrudniający drenaż wody i w konse-
kwencji wzrost ciśnienia subglacjalnego (Hughes 1992, 
Narloch i in. 2013).

Duża zawartość skał północnych w diamiktonach su-
geruje przewagę procesów depozycji z odłożenia materia-
łu transportowanego głównie wewnątrz lądolodu (m.in. 
Jørgensen, Piotrowski 2003). Podczas tego procesu ciśnie-
nie wód subglacjalnych wielokrotnie ulegało wahaniom 
(ryc. 4). W warunkach niskiego ciśnienia wód porowych 
zachodziły procesy uwalniania i odkładania materiału mo-
renowego oraz deformacji miękkich osadów podłoża (ryc. 
4I). Wraz ze wzrostem ciśnienia następował spadek tarcia 
wewnętrznego w diamiktonie oraz na jego kontakcie z lo-
dem bazalnym. Na tym etapie zaznaczał się wzrost zna-
czenia poślizgu bazalnego w ruchu lodu (ryc. 4I).

Dalszy wzrost ciśnienia wody subglacjalnej prowadził 
do osiągnięcia punktu hydraulicznego podniesienia lodu, 
po którego przekroczeniu następowało odspojenie stopy 
lądolodu od podłoża (ryc. 4II, III). Fluktuacje ciśnienia 
powodowały cykliczne odspajanie i zespalanie stopy lodu 
i podłoża. Wynikało to najprawdopodobniej z okresowo 
zmieniających się warunków drenażu wody subglacjalnej 
(łatwiejszego lub utrudnionego) lub topnienia lodu bazal-
nego (bardziej lub mniej wydajnego) (ryc. 4II). Podczas 
odspojenia lodu od podłoża następował poślizg lądolo-
du po warstewce wody, gdzie jednocześnie dochodziło 
do depozycji osadów wysortowanych, głównie piasków 
i żwirów. Natomiast deformacja osadów podłoża mogła 
zachodzić w wyniku procesów płużenia. 
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Spadek ciśnienia wody prowadził do ponownego ze-
spolenia lodu z podłożem i rozwoju procesów deformacji. 
W warunkach ciśnienia wód subglacjalnych oscylującego 
wokół poziomu hydraulicznego podniesienia lodu nastę-
powały procesy depozycji gliny, deformacji ze ścinania 
i formowania się laminacji tektonicznej (ryc. 4II). W przy-
padku utrzymywania się przez dłuższy czas ciśnienia 
wód powyżej punktu hydraulicznego podniesienia lodu 
(w sytuacji utrudnionego drenażu), funkcjonujące w tej 
fazie odspojenia mogły stanowić miejsce sedymentacji 
drobnych osadów ilastych (ryc. 4III). W tych warunkach 
dominował poślizg lodu bazalnego po warstewce wody. 
Powolny spadek ciśnienia na skutek utrudnionego dre-
nażu wód subglacjalnych umożliwiał rozwój procesów 
płużenia. Jedynie klasty większe niż miąższość warstwy 
wody mogły powodować deformacje osadów podłoża. 
Gdy dochodziło do zamykania się odspojeń, następowała 
depozycja masywnego diamiktonu. Jednak panujące na-
dal wysokie ciśnienie wód porowych umożliwiało roz-
wój deformacji (ryc. 4III). W tej fazie mogło dochodzić 
powszechnie do szybkiego ruchu lodu głównie na skutek 
poślizgu bazalnego.

Podsumowanie

Wydzielone i analizowane w profilach facje diamiktono-
we wskazują na ich złożoną genezę. Stanowią one zapis 
kombinacji procesów depozycji z odłożenia oraz szeroko 
rozumianej deformacji subglacjalnej. Interpretowane są 
jako subglacjalne gliny hybrydowe, które w klasyfikacji 
glin Evansa i in. (2006) określane są jako subglacial trac-
tion tills .

Po wkroczeniu lądolodu na obszar północnej części 
Pojezierza Dobrzyńskiego obecność wody w osadach 
odgrywała zasadniczą rolę w procesach formowania glin 
oraz mechanizmach ruchu lodu po podłożu. W warunkach 
wysokiego ciśnienia wody dochodziło do odspajania lodu 
od podłoża i poślizgu po warstewce wody, czego zapisem 
sedymentologicznym są warstwowane diamiktony. Gdy 
ciśnienie porowe wód spadało, dochodziło do ponownego 
zespolenia lodu i podłoża, co skutkowało rozwojem war-
stwy deformacyjnej.

Warunki subglacjalne (m.in. budowa geologiczna 
podłoża, ciśnienie wody subglacjalnej) na kontakcie lód/
podłoże prowadziły do okresowego powstawania stref 

Ryc. 4. Model formowania glin subglacjalnych na stanowisku Przeszkoda i Obórki w odniesieniu do fluktuacji ciśnienia wód subgla-
cjalnych (wg Jørgensen, Piotrowski 2003 – zm.). Fazy formowania glin od I do IV mogą występować w różnej kolejności

Fig. 4. Model of subglacial till formation in the Przeszkoda and Obórki site in accordance to subglacial water fluctuations (according to 
Jørgensen, Piotrowski 2003 – modified). Till formation phases from I to IV may occur in different order
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bardziej i mniej stabilnego podłoża. Przemawia to za mo-
delem Piotrowskiego i in. (2004), w którym obszary de-
formacji podłoża pod stopą lądolodu tworzyły mozaikę, 
podlegającą reorganizacji w czasie i przestrzeni. 

Ponadto zaprezentowane w artykule wyniki badań 
odnoszące się do procesów depozycji i deformacji glin 
subglacjalnych dają asumpt do szerszej dyskusji dotyczą-
cej dynamiki brzeżnych stref lądolodów, w szczególności 
dawnych strumieni lodowych i wypustowych lobów lo-
dowcowych na obszarach ostatniego zlodowacenia plej-
stoceńskiego.
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