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1. Úvod 

Během posledního půlstoletí byl nashromážděno velké množství nových dat, která 

přinesla základní údaje o zásahu kontinentálního ledovce do okrajových částí našeho území a 

následně upřesňovala znalosti o sedimentologických, geomorfologických, stratigrafických a 

paleogeografických aspektech zalednění těchto území (mj. Macoun et al. 1965, Šibrava 1967, 

Králík 1989, Macoun a Králík 1995, Nývlt 1998, 2003a, Růžička 2004 a mnoho dalších). Dí-

ky dřívější izolovanosti od okolních zemí však zůstávají některé otázky stále nezodpovězeny. 

Především stratigrafická korelace s odpovídajícími sedimenty sousedních zemí je stále nedo-

statečně řešena, totéž platí i o genetické interpretaci glacigenních sedimentů, jež zaznamenala 

překotný rozvoj teprve v posledních 20–30 letech (srovnej např. základní učebnice ledovcové 

geo(morfo)logie Sugdena a Johna 1976 a Benna a Evanse 1998). Současné znalosti reliktů 

kontinentálního zalednění na našem území nejsou rozloženy rovnoměrně, snad nejlépe pro-

zkoumanými se zdají být ostravská ledovcová pánev nebo hrádecká pánev. Naopak Osoblaž-

sko nebo Šluknovsko nebyly z hlediska rozsahu a charakteru ledovcových sedimentů detailně-

ji studovány (Nývlt 1998). Zachovaných ledovcových reliktů je ve Šluknovském výběžku 

oproti lépe prozkoumaným oblastem výrazně menší množství. To je způsobeno především 

členitým pahorkatinným reliéfem neumožňujícím rozsáhlou ledovcovou sedimentaci a odno-

sem značných objemů ledovcových sedimentů následnými, především periglaciálními a fluvi-

álními, procesy (Nývlt 2001). 

Také z výše uvedeného důvodu se tato práce zabývá paleogeografickou rekonstrukcí 

kontinentálního zalednění Šluknovské pahorkatiny. Vychází z detailního geologického mapo-

vání Šluknovského výběžku pod vedením dr. Mojmíra Opletala prováděného v letech 1998–

2002, při němž autor předkládané práce zpracovával problematiku kvartérní geologie a geo-

morfologie se zvláštním zřetelem na ledovcové sedimenty. Geologické mapování Šluknovska 

bylo prováděno jako součást výzkumného mapovacího úkolu ČGÚ č. 2100 vedeného dr. Pav-

lem Schovánkem. Další výzkum území probíhal v letech 2005–2007 v rámci projektu VaV: 

Paleogeografická, paleoklimatologická a geochronologická rekonstrukce kontinentálního za-

lednění Česka (VaV - 1D/1/7/05) vedeného mgr. D. Nývltem. 

Území zpracovávané v této práci je vymezeno maximálním rozsahem ledovcových 

sedimentů (v nejširším slova smyslu) a nekryje se tudíž přesně s rozsahem Šluknovské pahor-

katiny. Vzhledem k nemožnosti obdobného detailního mapování na německé straně (Lausitzer 

Bergland) bylo do této práce zahrnuto pouze území bezprostředně přiléhající k českému úze-

mí včetně klíčových lokalit a nálezů, jejichž interpretace má význam pro následně vyvozo-

vané závěry na našem státním území. 
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2. Vývoj stavu znalostí o kontinentálním zalednění Šluknovského výběžku 

 Oblast Šluknovského výběžku nebyla z hlediska rozsahu ledovcových sedimentů do-

sud detailněji studována a mapována (Nývlt 1998). Nejspolehlivější informační podklady při-

nesly velmi dobře zpracované geologické mapy Saského království v měřítku 1:25 000 z kon-

ce 19. století (Klemm 1890, Hazard 1892a, b, Herrmann 1892, Beck 1894, Herrmann a Beck 

1894) doplněné vysvětlivkami, které vznikly v době všeobecného přijetí ledovcové teorie na 

německém území (a vlastně ve světě obecně) po důkazech předložených švédským geologem 

O. Torellem na přednášce pro Německou geologickou společnost (Torrell 1875). Na těchto 

mapách jsou ještě některé kvartérní (i ledovcové) sedimenty nesprávně geneticky inter-

pretovány, autoři však již striktně odlišují kvartérní sedimenty prokazatelně obsahující nor-

dický materiál od ostatních akumulací bez eratické složky. Mapy zároveň podávají přehled i o 

roztroušených nordických horninách, které uvádějí ve výškách nad 400 m n. m. 

 Hibsch (1896) popsal zásah kontinentálního ledovce k Varnsdorfu, maximálně až po 

nadmořskou výšku ~475 m, což je výrazně výše než maximální rozsah uvažovaný pozdějšími 

autory (srovnej diskusi v práci Nývlta 2001). Grahmann (1933) zařadil ledovcové sedimenty z 

nejnižší sv. části Šluknovského výběžku (do nadmořské výšky max. 420 m) do elsterského 

glaciálu. Toto stratigrafické zařazení bylo bez další revize přebíráno všemi dalšími českými i 

německými autory (Nývlt 2001). Grahmann (1957) sumarizuje znalosti o kontinentálním za-

lednění Saska a dotýká se také Šluknovského výběžku. Hlavní směry postupu kontinentálního 

ledovce v předpolí Šluknovské pahorkatiny rekonstruoval na základě orientace ledovcového 

rýhování na směr od S až SV k J až JZ (200–230°). 

 Šibrava (1967) vyznačil maximální rozsah zalednění v oblasti Šluknovského výběžku, 

i když se jeho práce zabývá především východněji položenými výskyty ledovcových sedi-

mentů v oblasti Hrádecké pánve a Podještědí. Rekonstrukce rozsahu zalednění v širší oblasti 

přinesli nejnověji Eissmann (1975, 1997, 2002) a Wolf a Schubert (1992). Podle nich byl roz-

sah kontinentálního zalednění ve Šluknovském výběžku limitován maximální nadmořskou 

výškou ~420–500 m. Tyto závěry ukazují představu autorů o rozsahu a především nadmořské 

výšce maximálního zásahu ledovce založenou na studiu širší zaledněné oblasti především 

v sousedním Německu.  

 Základní geologické mapy 1:50 000, listy 02-21 Dolní Poustevna (Opletal et al. 1995) 

02-22 Varnsdorf (Opletal et al. 1996, kvartér M. Kadlec) ukazují rozsahy známých výskytů 

tillů a glacifluviálních sedimentů ve v. části území, v okolí Varnsdorfu, Rumburku, Jiříkova a 

Fukova. Na druhou stranu v s. a sz. části území nejsou ledovcové sedimenty dokumentované 

Stedingem a Šibravou (1967) a Šibravou (1967), či staršími Saskými mapami, vůbec zazna-
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menány. Srovnání dřívějších názorů o maximálním rozsahu kontinentálního ledovce ve Šluk-

novské pahorkatině je zobrazeno v obr. 2.1. 

Obr. 2.1. Maximální rozsah zalednění podle různých autorů, výskyty ledovcových sedimentů na základní geolo-

gické mapě 1:50.000, list 02-22 Varnsdorf (Opletal 1996). 

 

 Koncem tisíciletí vznikly na německém území nové geologické mapy zaledněných 

území Saska v měřítku 1:50 000, listy 2669 Bautzen (Lorenz 1998), 2670 Görlitz (Steding 

1997), 2769 Pirna (Alexowsky a Wolf 1996) a 2770 Zittau (Steding 1996). Tyto mapy byly 

sestaveny s použitím dřívějších mapových podkladů a nejsou výsledkem nového geologické-

ho mapování. Z různých mapových podkladů vznikla přehledná geologická mapa v měřítku 

1:200 000, list Görlitz (Berger et al. 2002), která zahrnuje nejen území Německa, ale i Polska 

a Česka a z pohledu kontinentálního zalednění vymezuje maximální rozsahy zalednění pro 

obě elsterská i starší sálské zalednění. 

 Nejnovější přesnou rekonstrukci hlavních směrů postupu ledovce a jeho maximálního 

rozsahu pro východní část studovaného území (především pro oblast mapových listů 02-222 

Jiříkov, 02-224 Varnsdorf a 02-242 Dolní Podluží) přinesl Nývlt (2001). Rozšíření eratického 
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materiálu v rámci celého Šluknovského výběžku přináší práce Nývlta a Opletala (2002), kteří 

popisují nejvyšší výskyty nordických hornin z oblasti mezi Šluknovem a Jiříkovem z nadmoř-

ské výšky ~450 m a nepotvrdili tak názory Hibsche (1896) o maximální nadmořské výšce 

zalednění okolo 475 m. Statistické zpracování vůdčích nordických souvků ze severočeské 

zaledněné oblasti s použitím lokalit ze Šluknovského výběžku přinesli Víšek a Nývlt (2006), 

kteří ukazují na specifické společenstvo vůdčích nordických souvků na lokalitě Fukov, které 

se díky dominanci středošvédského materiálu významně odlišuje od ostatních statistických 

analýz vůdčích nordik celé severočeské oblasti. 
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3. Metody výzkumu 

Terénní mapování bylo prováděno v měřítku 1:10 000 včetně dokumentace a výsledné 

mapy byly zpracovávány v digitální podobě v měřítku 1:25 000 v rámci edice základní geolo-

gické mapy České republiky s vysvětlujícím textem podle Směrnice pro sestavení Základní 

geologické mapy České republiky 1:25 000, vydané Českým geologickým ústavem v roce 

1997 (Pálenský 1997). Jednotlivé mapové listy včetně vysvětlivek ze studované oblasti byly 

postupně vydávány v letech 2005 a 2006 (Opletal et al. 2005, 2006a, b, Valečka et al. 2006). 

Kamerální práce vycházely ze zhodnocení vrtné dokumentace Geofondu ČR, která pro oblast 

Šluknovského výběžku obsahuje více než 2500 položek. Většina vrtů však nedostatečně popi-

sovala a dokumentovala kvartérní pokryv a jejich použití bylo proto limitováno. Ke zpracová-

ní předkládané práce bylo využito veškerých dostupných publikovaných i nepublikovaných 

mapových podkladů od geologických map Saského království v měřítku 1:25 000 z konce 19. 

století (Klemm 1890, Hazard 1892a, b, Herrmann 1892, Beck 1894, Herrmann a Beck 1894), 

přes mapu Hibschovu (1896), nepublikovaná meziměřítka pro geologickou mapu 1:200 000 

(Steding a Šibrava 1967) až po základní geologické mapy v měřítku 1:50.000 (Opletal 1995, 

1996) a nové geologické mapy zaledněných území Saska v měřítku 1:50 000, listy 2669 Baut-

zen (Lorenz 1998), 2670 Görlitz (Steding 1997), 2769 Pirna (Alexowsky a Wolf 1996) a 2770 

Zittau (Steding 1996), i přehledná geologická mapa 1:200 000, list Görlitz (Berger et al. 

2002). 

Při terénní práci byly dokumentovány veškeré sedimentární a geomorfologické pro-

jevy přítomnosti či blízkosti kontinentálního ledovce ve zkoumané oblasti. Nově bylo doku-

mentováno téměř sto zarážených sond metrovou sondovací tyčí a několik desítek mělkých 

mapovacích vrtů, které sloužily k ověření mocností a typů sedimentů. Na vytipovaných loka-

litách bylo vyhloubeno šest mělkých sond, které sloužily především k detailnímu sedimento-

logickému studiu zjištěných ledovcových sedimentů a k odběru vzorků k sedimentárně petro-

grafickému výzkumu. Terénní výzkum byl doprovázen standardizovanou dokumentací jed-

notlivých dokumentačních bodů podle směrnice ČGS (Pálenský 1997), kterých bylo 

z hlediska kvartérních sedimentů ve Šluknovském výběžku vyhodnoceno více než 300, do-

kumentaci kvartérních sedimentů doplňuje i dokumentace předkvartérního podloží, která ob-

sahuje mnohá geomorfologická zjištění. Z tohoto hlediska bylo pro zpracování předložené 

práce použito téměř 500 vlastních dokumentačních bodů a celková použitá dokumentace 

včetně převzaté obsahuje okolo 3000 položek. Zkratky litostratigrafických a regionálně geo-

logických jednotek vycházejí ze závazného kódovníku České geologické služby pro základní 

geologické mapování v měřítku 1:25 000. 
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Na lokalitách s dostatečnými odkryvy byl proveden detailní sedimentologický popis 

jednotlivých facií (facie byly hodnoceny podle souborného klíče Benna a Evanse 1998 pro 

široké spektrum sedimentárních facií vyskytujících se v ledovcovém systému), které následně 

posloužily pro architekturní hodnocení sedimentů. Na vybraných lokalitách a sedimentech 

byly použity vybrané sedimentárně petrologické metody studia – petrologie štěrkové frakce 

(podle běžně používané metodiky – viz Bridgland 1986, Gale a Hoare 1991, Evans a Benn 

2004) a statistické zhodnocení vůdčích nordických souvků (podle metodiky Lüttiga 1958 mo-

difikované Nývltem 2003b). U statistik vůdčích nordických souvků byl stanoven G/P koefici-

ent zavedený Nývltem (2003b). Na příhodných místech byla v tillech měřena orientace pro-

táhlých klastů (till fabrics) jako indikátor směru pohybu ledovce v době ukládání subglaciál-

ních tillů. V glacifluviálních sedimentech byly potom měřeny paleoproudy (orientace a sklon 

lamin šikmého zvrstvení a hlavních erozních povrchů) jako indikátory místního směru toku 

tavných ledovcových vod. 

Geomorfologický výzkum byl zaměřen na studium projevů erozně-akumulačních pro-

cesů v ledovcovém systému při vzniku a vývoji ledovcových tvarů reliéfu. Zvláštní zřetel byl 

věnován spojovacím sedlům, která umožňovala komunikaci ledovcových mas v členitém reli-

éfu Šluknovské pahorkatiny. Detailně byly studovány také oblíkové formy reliéfu, u kterých 

bylo díky přítomnosti ledovcových sedimentů v okolí možné uvažovat o modelaci převážně 

granitoidního podloží v subglaciální zóně ledovcového systému. Jejich orientace byla použita 

jako další pomocná metoda k rekonstrukci směrů pohybu ledovcových mas v daném území. 

Přítomné, převážně středně až hrubě zrnité, často porfyrické, granitoidy však již bohužel díky 

dlouhodobému povrchovému zvětrávání nenesou žádné mikro- a mezo-formy erozního účin-

ku nadložních ledovcových mas. Orientace protažení oblíkových tvarů byla srovnávána se 

strukturními a magmatickými stavbami v rámci lužického plutonu na území Šluknovska 

(Opletal 2004) z důvodu odlišení přednostní orientace od litologicky a tektonicky podmíně-

ných směrů. Byla studována pozice reliktů především glacifluviálních písků a štěrků vůči 

dnešní údolní síti ve vztahu ke zpětné erozi v rozvodní oblasti Šluknovské pahorkatiny. Toto 

doplňuje hodnocení postglaciální denudace studované oblasti a možnost zachování ledovco-

vých sedimentů v různých částech Šluknovska. 

Vytipované oblíkové elevace byly vzorkovány pro datování deglaciace pomocí kos-

mogenních radionuklidů (10Be), které proběhlo ve spolupráci s dr. Regisem Braucherem z 

CEREGE v Aix en Provence. Metodika přípravy vzorků a aplikace k datování deglaciace vy-

chází z chemických procedur a fyzikální podstaty metody, které jsou souborně shrnuty např. v 

práci Gosseho a Phillipse (2001). Z fyzikálního hlediska vstupují do hry dvě neznámé a to 
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délka expozice daného povrchu a rychlost eroze/délka překrytí daného povrchu. Vzhledem 

k nemožnosti přesné kvantifikace rychlosti eroze granitového povrchu jednotlivých oblíko-

vých elevací je možné získané výsledky pouze jako relativní, tedy k rozlišení různě starých 

odledněných povrchů nebo přesněji řečeno jako minimální stáří expozice daných povrchů. 

Pro přesné datování deglaciace území byl odebrán hloubkový profil glacifluviálními sedimen-

ty na lokalitě Fukov a bylo využito známého faktu úbytku koncentrací 10Be s hloubkou umož-

ňující zjištění rychlosti eroze daného povrchu na základě srovnání úbytku koncentrací 10Be 

v jednotlivých hloubkách oproti známému úbytku při nulové erozi/překrytí (m.j. Granger et 

al. 2001, Schaller et al. 2002, Braucher et al. 2004). Kromě vlastního stáří uložení glacifluvi-

álních sedimentů na dané lokalitě je touto metodou možné stanovit erozi jejího povrchu od 

deglaciace území a kalibrovat rychlost denudace povrchů studovaných oblíkových elevací. 
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4. Výsledky 

4.1. Rozšíření ledovcových sedimentů 

Při geologickém mapování základních geologických map 1:25 000 na Šluknovsku, 

které probíhalo v rámci úkolu Českého geologického ústavu, byly během let 1998–2002 do-

končeny a oponovány následující listy, doplněné textovými vysvětlivkami: 02-242 Dolní Pod-

luží (Valečka et al. 2000), 02-222 Jiříkov a 02-224 Varnsdorf (Opletal et al. 2001a), 02-214 

Dolní Poustevna a 02-223 Mikulášovice (Opletal et al. 2001b), 02-212 Horní Poustevna a 02-

221 Šluknov (Opletal et al. 2002). Po oponenturách a úpravách byly všechny listy včetně vy-

světlujících textů publikovány (Opletal et al. 2005, 2006a, b, Valečka et al. 2006). Při mapo-

vání kvartérních sedimentů bylo autorem sledováno též rozmístění nordických hornin, které 

přinesl kontinentální ledovec během zásahu kontinentálního ledovce/ledovců ve středním 

pleistocénu. Ledovcové sedimenty, příp. jejich roztroušené relikty leží ve studované oblasti na 

hluboce zvětralých granitoidech lužického plutonu. 

Tilly jsou v území Šluknovské pahorkatiny představovány převážně jílovitohlinitými, 

písčitohlinitými až hlinitopísčitými sedimenty s hojnou příměsí polozaoblených až zaoble-

ných klastů především místního materiálu, vyskytují se však mezi nimi i nordické horniny 

(nejčastěji baltské pazourky, dále též středo- a jihošvédské porfyry a granity či východobalt-

ské a ålandské porfyry a granity). Z primárně ledovcových sedimentů byly zjištěny pouze 

subglaciální typy tillů, nejrozšířenější jsou lodgement tilly, méně časté jsou subglaciální melt-

out tilly a výjimečně byly dokumentovány i glacitektonity a deformační tilly. Tilly se v pro-

filu často střídají s glacifluviálními sedimenty, jako je tomu v případě nadložního kvartérního 

pokryvu v z. stěně doleritového lomu u Rožan nebo jak bylo dokumentováno v kopaných rý-

hách v sv. části listu při hranici s listem Jiříkov. Tilly se obvykle vyskytují převážně ve formě 

denudačních reliktů, protože byly převážně odneseny následnými fluviálními a svahovými 

procesy a navíc jsou nejčastěji překryty svrchnopleistocenními sprašovými hlínami. I z tohoto 

důvodu se nedochovaly supraglaciální typy tillů, které jsou následnou destrukcí postiženy 

nejdříve a díky své litologii také nejmasivněji. Běžné mocnosti tillů se pohybují mezi 1 a 3 m, 

výjimečně však byly dokumentovány mocnosti až do 5 m. 

Glacifluviální písky až písčité štěrky jsou zastoupeny proglaciálními sedimentárními 

tělesy v údolí Lučního potoka u hřbitova v Lobendavě, v údolí Liščího potoka u zeměděl-

ského družstva v Lipové, mezi Lipovou a Liščí, v údolí Velkošenovského a Vilémovského 

potoka v okolí Velkého Šenova a Vilémova, v údolí Rožanského potoka v s. okolí Šluknova, 

v. až sv. od Rožan a subglaciálními až terminoglaciálními glacifluviálními sedimenty na plo-

chém rozvodí sv. od Šluknova a dále v malém reliktu na pravém břehu údolí Lučního potoka 
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v Dolní Poustevně. Na některých místech, jako je tomu na plochém rozvodí při hranici listů 

Šluknov a Jiříkov sv. od Šluknova, se glacifluviální sedimenty vyskytují ve vrstevním sledu 

střídavě s tilly, v tomto případě se zřejmě nejedná o proglaciální glacifluviální sedimenty, ale 

o jejich subglaciální či englaciální ekvivalenty. U doleritového lomu sv. od Rožan se glaciflu-

viální sedimenty nacházejí pouze v nadloží tillů a lze je tudíž považovat, také díky převažují-

címu subhorizontálnímu zvrstvení, za terminoglaciální až proglaciální ústupovou akumulaci. 

Hojně se vyskytují v s. části Fukovského výběžku podél řeky Sprévy, kde jsou i příležitostně 

těženy. Výška těžební stěny se zde pohybuje mezi 6 a 8 m, podle vrtné dokumentace dosahuje 

však tato akumulace až 15 m mocnosti. Jedná se o typické sandrové akumulace zachycující 

jednotlivá koryta a mezikorytové valy sedimentované tavnými vodami ve střední části progla-

ciálního systému. Další významná akumulace poblíž nákladní celnice u Filipova (sv. od 

Rumburku) vykazuje menší mocnosti převážně do 5 m a je typická střídáním lamin různé zr-

nitosti, především štěrků a středně až hrubě zrnitých písků s četným korytovitým zvrstvením, 

dnes jsou tamější mělké pískovny již téměř zarostlé a dlouhodobě netěžené. K sedimentaci 

většiny glacifluviálních písků a štěrků došlo během ústupové fáze zalednění, protože obvykle 

kryjí tilly odpovídajícího stáří. 

V případě proglaciálních údolních akumulací dnes zachovaných ve formě glacifluviál-

ních teras se jedná o typické střední až distální sandrové akumulace nejčastěji s pozitivní gra-

dací. Vrtnými pracemi ověřené mocnosti u glacifluviálních sedimentů v s. části Velkého Še-

nova dosahují až 15 m. Ledovcový původ všech glacifluviálních akumulací potvrzuje přítom-

nost převážně polozaoblených až zaoblených nordických hornin (nejčastěji baltské pazourky, 

dále dalarnské porfyry a granity či smålandské a východobaltské, především ålandské porfyry 

a granity). 

Níže jsou popsány jednotlivé výskyty ledovcových sedimentů podle listů geologic-

kých map v měřítku 1:25 000. Pozice nálezů nordických hornin dokumentujících ledovcové 

sedimenty jsou schematicky naznačeny v obr. 4.1.1. a detailněji v Příloze 1. 

 

Na listu 02-212 Horní Poustevna byl zjištěn výskyt nordických hornin v čerstvě vyko-

paném materiálu z 5 m studny v Lobendavě. Na povrchu se vyskytují nevápnité dobře vytří-

děné okrově rezavé sprašové hlíny jejichž mocnost přesahuje 1 m. Pod nimi se až po bázi 

studny nacházejí písky a štěrky obsahující četné baltské pazourky, které představují relikt 

proglaciálního ledovcového výplavu, štěrkové klasty jsou nejčastěji polozaoblené až zaob-

lené. Shodnou genezi mají i proglaciální glacifluviální sedimenty mezi zemědělským druž-

stvem a hřbitovem u Lobendavy (viz níže). Roztroušené souvky pazourků byly Klemmem 
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(1890) zaznamenány na Lobendavském vrchu (416 m n. m.), tento výskyt však nebylo možné 

ověřit, protože se dnes jedná o hustě zalesněnou oblast. 

Výskyt glacifluviálních písků až štěrkovitých písků, na pravém břehu Lučního potoka 

v Dolní Poustevně (list 02-214 Dolní Poustevna) popisoval již Beck (1894); nověji jej Steding 

a Šibrava (1967) a Šibrava (1967) popisují jako fluviální písky elsterského stáří, tento relikt 

byl ověřen vrtnými pracemi (Opletal et al. 2006a). V podloží sprašových hlín byla zjištěna 

poloha velmi dobře vytříděných převážně středně až jemně zrnitých písků, které lze na zákla-

dě dobrého vytřídění materiálu a pro jeho jemnozrnnost považovat za distální část proglaciál-

ního glacifluviálního výplavu, který byl následnou erozí destruován a zachoval se pouze v 

málo mocném reliktu (Opletal et al. 2006a).  

Mnohem více výskytů nordických hornin bylo zjištěno na listu 02-221 Šluknov. Výko-

povými pracemi byly potvrzeny glacifluviální sedimenty v okolí hřbitova v Lobendavě, za-

kreslený již Klemmem (1890). Celá série zachycená v popisovaném profilu sondy ukazuje na 

ústupovou fázi proglaciální glacifluviální sedimentace přecházející do (glaci)limnické sedi-

mentace a nepotvrzuje přítomnost ledovce na daném místě. Zachování glacifluviálních až gla-

cilimnických sedimentů v tomto prostoru bylo podmíněno přeložením toku Lučního potoka 

dále směrem k V, přičemž dnešní tok kopíruje průběh ssz.-jjv. zlomu zjištěného při geologic-

kém mapování (viz Opletal et al. 2006b a Přílohu 1), pro detailnější sedimentologický popis a 

petrologické složení štěrkové frakce viz kapitoly 4.3. a 4.4. 

Výskyty písků a štěrků s eratickým materiálem, z okolí Lipové zobrazované Herrman-

nem (1892), byly ověřeny zaráženými sondami. Písky až štěrkovité písky s prachovou příměsí 

byly zastiženy v podloží sprašových hlín na louce mezi zemědělským družstvem a Zámeckým 

rybníkem. Větší klasty jsou nejčastěji polozaoblené až zaoblené a jsou mezi nimi přítomné též 

baltské pazourky. Také výskyty písků na S okraji obce Lipová (Herrmann 1892) byly ověřeny 

zaráženými sondami, zde však nebyl zjištěn nordický materiál. Vzhledem ke stejné morfo-

stratigrafické pozici této akumulace písků, a glacifluviálních sedimentů u zemědělského druž-

stva, je lze považovat za geneticky i časově ekvivalentní. 

Plošně rozsáhlé výskyty glacifluviálních sedimentů z okolí Velkého Šenova a Vilé-

mova vyznačené v mapách Beckem (1894) a Herrmannem a Beckem (1894), dále uváděné 

Stedingem a Šibravou (1967) a Šibravou (1967) jako fluviální písky sálského stáří, byly ově-

řeny jak zaráženými sondami, tak i mělkými vrty a kopanou sondou. Zaráženými sondami 

byly ověřeny výskyty písčitých až štěrkovitých sedimentů v okolí železniční zastávky Lipová. 

Vrty a následně strojně hloubenou sondou byly ověřeny glacifluviální akumulace na poli v. od 

hřbitova ve Velkém Šenově. I zde byl nalezen nordický materiál, stejně tak jako v povrcho-
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vých sběrech v okolí silnice Velký Šenov-Lipová. Pro detailnější sedimentologický popis a 

petrologické složení štěrkové frakce viz kapitoly 4.3. a 4.4. 

V širším okolí Šluknova byl nově nordický materiál zjištěn na následujících lokali-

tách: ve výkopu pro plynovod v okolí sedla j. od Partyzánského vrchu (431 m n. m.) byly 

baltské pazourky, které následně potvrdily i povrchové sběry. V zářezu staré polní cesty z. od 

budov zemědělského družstva v Císařském u Šluknova jsou subangulární až suboválné klasty 

baltských pazourků a rohovců. V čerstvě zorané lesní školce ~250 m jjv. od kóty 430 m v. od 

vrcholu Špičáku při státní hranici byly nalezeny četné rohovce, baltské pazourky a ålandské 

granitoidy. Na několika lokalitách v údolí levostranného přítoku Rožanského potoka, který 

protéká Novým Hraběcím byly též zjištěny nordické horniny. Na pravém svahu údolí poblíž 

silnice byly nalezeny četné baltské pazourky ve sprašových hlínách a též v jejich podloží. 

Herrmann (1892) popisuje též výskyt nordických hornin na levém svahu údolí, ten se však 

nepodařilo ověřit. V zářezu u stavební buňky na okraji Šluknova, po levé straně silnice Šluk-

nov-Rožany, byly písčité štěrky obsahující baltské pazourky a rohovce zjištěny v podloží 

sprašových hlín, v hloubce 0,8–1,2 m. Výskyty nordických hornin z v. části Šluknova a okolí 

Šluknovského rybníku uvedené Herrmannem (1892) nelze v dnešní době ověřit, díky zástavbě 

území a s tím spojeným antropogenním přemísťováním materiálu. V opuštěném hliništi slou-

žícím dnes jako hřiště v z. části Království, poblíž křižovatky silnic, jsou zaoblené pazourky. 

Také ~450 m jz. od této lokality byly nordické horniny zjištěny v koluviálních sedimentech. 

Ve výkopu pro dálkový plynovod v údolí Lesního potoka mezi Lučním a Bobřím rybníkem, 

byly zjištěny baltské pazourky velikosti až 20 cm; byly též nalezeny při mapování u odbočky 

k Lesnímu rybníku z hlavní silnice Šluknov-Rumburk. 

Další výskyty nordických hornin uvádí Herrmann (1892) z okolí Rožan. Jeden z nich z 

pravého svahu údolí potoku Dřevíče (160 m jz. od školy v Rožanech) nelze dnes doložit, pro-

tože se zde vyskytuje výhradně eluvium podložního lužického granodioritu; lze tudíž předpo-

kládat, že tato málo mocná akumulace byla odtěžena. Druhý výskyt poblíž kravína a skládky 

v. od Rožan také nelze ověřit v důsledku stavební činnosti a deponování komunálního odpa-

du. Avšak nově byly v okolí Rožan zjištěny nálezy nordických hornin na dvou místech. Gla-

cifluviální písky a štěrky byly zjištěny ve výkopech pro základy rodinných domů a bazén u 

Královky, 30–100 m jzz. od kóty 337 m. V západní stěně činného lomu sv. od Rožan poblíž 

státní hranice kryjí lužický granodiorit a dolerit glacigenní a glacifluviální sedimenty a spra-

šové hlíny. Během skrývky pro těžbu doleritu byly zjištěny až ~0,5 m velké bloky nordických 

krystalinických hornin, takto velké eratické balvany jsou pro oblast Šluknovska spíše výjim-

kou a vyskytují se velmi zřídka. Pro detailnější sedimentologický popis viz kapitolu 4.3. 
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Velké množství výskytů nordických hornin bylo během mapování zjištěno v rozvodní 

oblasti mezi osadou Harrachov na západě a Fukovskou silnicí na východě, poblíž hranice ma-

pových listů 02-221 Šluknov a 02-222 Jiříkov. Tyto povrchové nálezy byly ověřeny vrtnými 

pracemi a kopanými sondami. Z nordických hornin jsou nejhojnější baltské pazourky a ro-

hovce, granitoidní horniny jsou často značně zvětralé a desintegrované. Pro detailnější sedi-

mentologický popis viz kapitolu 4.3. Dále byly během mapování nalezeny nordické horniny v 

horní části údolí potoka protékajícího Královkou. 

Obr. 4.1.1. Schematická mapka výskytů nordických hornin ve Šluknovském výběžku. Nálezy eratického materi-

álu jsou vyznačeny prázdnými kroužky, lužická porucha (silná linie) odděluje lužický pluton na severu a českou 

křídovou pánev na jihu. 

 

Na listu 02-222 Jiříkov bylo nalezeno několik nových výskytů nordických hornin 

(Opletal et al. 2005). Byly potvrzeny výskyty nordik ~1km svv. od statku Rybničná zazna-

menané již Herrmannem (1892) na levém svahu údolí. Kromě toho byla nordika zjištěna bě-

hem mapování i jinde v horní části levého svahu tohoto údolí a v uzávěrech údolí poblíž Fu-

kovské silnice (v okolí kóty 374 m) a též v okolí kóty 381 m. Potvrzeny byly nordické hor-
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niny i v okolí sedla (363 m n. m.) u státní hranice, ~600 m z. od z. hrany Černého rybníka, 

popisované již Hazardem (1892a). 

Mocné výskyty proglaciálních glacifluviálních písků až štěrků v severní části Fukov-

ského výběžku zachycují již saské mapy (Hazard 1892a, Herrmann 1892). Tyto sedimenty 

jsou podchyceny i v mapách Stedinga a Šibravy (1967) i Opletala et al. (1996), podrobněji 

jsou popsány v práci Nývlta (2001), bližší informace k sedimentologii a sedimentární petrolo-

gii na lokalitě Fukov viz kapitoly 4.3. a 4.4. Potvrzen a částečně rozšířen byl výskyt nordik na 

poli v Království mezi silnicí Šluknov-Jiříkov a Rožanským potokem, ~300–600 m sz. od 

kostela. Nově byly zjištěny nordické horniny v koluviálních sedimentech na svazích j. od Krá-

lovství, v nadmořských výškách 380–400 m. Dále byly potvrzeny výskyty glacigenních sedi-

mentů vymapovaných Hazardem (1892b) na vrcholu U suchého javoru a v okolí myslivny 

Harta. 

Další nové nálezy pocházejí z okolí silnice Šluknov-Jiříkov a rozšiřují jejich výskyt v 

této oblasti předpokládaný Hazardem (1892a, b) dále k východu. Několik výskytů bylo za-

znamenáno na svahu 250–400 m jz. od kóty 444 m podél polní cesty spojující silnici s Jiří-

kovskou stezkou; další potom v okolí rozvodí z nadmořských výšek 435–450 m. Poblíž sil-

nice svažující se do Jiříkova byly ověřeny vrtem, kde bylo zjištěno, že tilly jsou mnohdy pře-

kryty mladšími svahovými sedimenty o mocnosti ~1 m. Vymapovány a následně ověřeny vr-

tem byly nordické horniny na louce j. a jz. od Duhového rybníku v Novém Jiříkově, což rozší-

řilo výskyt popisovaný Hazardem (1992b), nejjižnější část tohoto plošného výskytu již přesa-

huje na list 02-224 Varnsdorf. Ve vrtu zde byly zjištěny min. 1,2 m mocné tilly v podloží 

sprašových hlín, jejichž mocnost se pohybovala okolo 1 m (Opletal et al. 2005). Ověřeny byly 

též výskyty nordik při státní hranici s. od Jiříkova popsané Hazardem (1892a). 

Na listu 02-223 Mikulášovice byly zjištěny výskyty nordických hornin pouze na jeho 

sv. okraji v okolí Kunratic a Čítkova Mlýna v širokém uzávěru Stříbrného potoka mezi Hra-

zeným a Vlčicí. Plošně mapovatelný výskyt tillů se nachází ve výšce 426–430 m na plochém 

sedýlku ~750 m sv. od Kunratic. Nordické horniny byly dále dokumentovány v j. okolí že-

lezniční zastávky Šluknov údolí v hraničním území všech čtyř mapových listů. 

Na listu 02-224 Varnsdorf byly ověřeny výskyty tillů (Opletal et al. 2005) popisované 

Hazardem (1892b) z v. okolí Valdku, Obory, U cihelny, U vily v sz. kvadrantu mapy a plošně 

rozsáhlé glacigenní a glacifluviální sedimenty podél silnice vedoucí k hraničnímu přechodu 

Jiříkov. Nordické horniny se vyskytují také v horních částech svahů širokého údolí Mandavy 

v širším okolí Starých Křečan. V jv. kvadrantu listu, v okolí Varnsdorfu, byly rovněž ověřeny 
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výskyty ledovcových sedimentů s hojnými nordiky popisované Hazardem (1892b), část těchto 

výskytů přesahuje až na list 02-242 Dolní Podluží (Valečka et al. 2006, viz též Přílohu 1). 
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4.2. Geomorfologické doklady přítomnosti ledovce a jeho plošný rozsah 

Kontinentální ledovec zasáhl do centrální části výběžku přes rozvodí některými sedly 

poblíž státní hranice s Německem, a to na mapě Horní Poustevna sedlem poblíž křižovatky 

cest u sanatoria v Hohwaldu ve výšce lehce nad 440 m, dále sedlem poblíž hraničního pře-

chodu sv. od Severní v nadmořské výšce ~440 m. Přechod kontinentálního ledovce přes sedlo 

v Hohwaldu v nadmořské výšce ~440 m se zdá velmi pravděpodobný, protože pod sedlem 

byly ve výšce ~425–430 m jednoznačně potvrzeny nordické horniny, které se do této oblasti 

musely dostat pouze ze splazu kontinentálního ledovcového štítu, který přestoupil přes výše 

zmiňované sedlo (viz též Přílohu 1). 

Na mapě 02-221 Šluknov ledovec přestoupil sedlo sv. od Liščí (438 m n. m.). Aku-

mulace glacifluviálních písků a štěrků v oblasti sedla j. od Sohlandu (380–385 m n. m.) i gla-

cifluviální sedimenty a jejich relikty na našem území ukazují, že ledovec zřejmě překročil 

sedlo u Neudorfu (sv. od Solanského rybníka) ve výšce ~445 m a zřejmě též nízké sedlo z. od 

Špičáku (481 m) ve výšce 422 m n. m. a dále vyplnil údolí Dřevíče. Vrch Špičák se svým v. 

granitoidním hřbetem tedy zřejmě tvořil nunatak vyčnívající z kontinentálního ledovcového 

štítu během jeho maximálního rozsahu. 

Do relativně široké kotliny v okolí města Šluknova ledovec vstoupil od S údolím proti 

toku dnešního Rožanského potoka. Celá kotlina v oblasti dnešního města Šluknov musela být 

ledovcem vyplněna až do výšky min. ~400 m a ledovec dál postupoval j. směrem k sv. úpatí 

Hrazeného a sz. úpatí Vlčice do výšek ~425–430 m. Ledovec přestoupil také ploché široké 

sedlo (s nejnižším bodem 391 m n. m.) v. od spojnice Špičák-Partyzánský vrch v okolí želez-

niční tratě z. od Šluknova do údolí Velkošenovského potoka, kde jsou zachované akumulace 

proglaciálních glacifluviálních písků v okolí Velkého Šenova a Vilémova. Kontinentální le-

dovec dále výrazně postoupil proti toku bezejmenného potoka až do jižního okolí Císařského 

a překročil Partyzánské sedlo (431 m n. m.) j. od Partyzánského vrchu (viz též Přílohu 1). 

Svým výběžkem přispěl k akumulaci glacifluviálních těles u Velkého Šenova a Vilémova. 

Nemožnost přesného stanovení maximálního rozsahu ledovce v západní části Šluknovského 

výběžku je způsobena absencí ledovcem přineseného materiálu, který byl následnými erozní-

mi a transportními procesy (především gravitačními a fluviálními) odnesen. 

Rozvodí mezi Fukovskou silnicí a obcí Královka při hranici mapových listů 02-221 

Šluknov a 02-222 Jiříkov bylo také pokryto ledovcem. Zde se zachovaly plošně nejrozsáhlejší 

výskyty subglaciálních tillů, v kterých byly měřeny orientace klastů. Ty mají orientaci 185–

205°, tj. k J–JJZ. Naproti tomu orientace protažení granitoidních oblíkových elevací jsou 

v oblasti hranice mapových listů 02-221 Šluknov a 02-222 Jiříkov v rozmezí 170° a 210° (te-
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dy J–JZ, dominující směr v růžicovém diagramu v obr. 4.2.1.). Protažení elevací odpovídá 

směrovým indikátorům zjištěným v tillech a mohou tedy být souhlasné s hlavním směrem 

postupu kontinentálního ledovce v daném území. Typický příklad oblíkové elevace z této ob-

lasti je na obr. 4.2.2. 

 

 

 

 

 

 

 
Obr. 4.2.1. Růžicový diagram orien-

tace protažení oblíkových elevací v 

celém území Šluknovské pahorkati-

ny. Celkový počet měření je 25. Pro 

lokalizaci jednotlivých oblíkových 

elevací viz Přílohu 1: Paleogeogra-

fická rekonstrukce kontinentálního 

zalednění Šluknovské pahorkatiny. 

 

V období maximální-

ho rozsahu ledovce byla v. část území na mapě 02-221 Šluknov prakticky kompletně pokryta 

kontinentálním ledovcovým štítem. Jako nunataky zde vyčnívaly pouze Partyzánský vrch 

(543 m) a Špičák (481 m), zatímco v z. části mapy Šluknov ledovec vyplňoval zřejmě pouze 

horní části údolí, kam zasáhly jednotlivé splazy vlastního ledovcového štítu. Široké údolí 

Velkošenovského potoka by mohlo naznačovat větší zásah ledovcového splazu. Ten však není 

možné prokázat, protože jsou v údolí zachovány pouze proglaciální glacifluviální akumulace 

ústupových fází zalednění spočívající přímo na granitoidním (a lokálně i bazaltovém) podloží 

a nikde nebyly prokázány výskyty tillů dokládajících přítomnost ledovce na daném místě. 

Velkošenovské údolí se svým převážně V–Z směrem sleduje v tomto úseku převažující směry 

zlomů a žilných hornin, které zde byly vymapovány. Jedná se zde zřejmě o širší zlomovou 

zónu nebo o sérii několika paralelních zlomů (viz Opletal et al. 2006b a Přílohu 1). Z tohoto 

důvodu je zřejmé, že údolí Velkošenovského potoku je mnohem pravděpodobněji strukturně 

podmíněné a bylo založeno již v preglaciálním období. Jeho šířka proto nemusí reflektovat 

přemodelování erozními účinky ledovce. 
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Obr. 4.2.2. Typická oblíková elevace ve východolužickém granodioritu s pozvolnou náběžnou a prudší sestup-

nou stranou, pohyb ledovce byl přibližně zprava doleva, v tomto případě téměř S–J. V blízkém okolí byly zjiště-

ny tilly, které byly dokumentovány strojově hloubenými sondami (pro bližší popis viz kapitolu 4.3.). 

 

Území listu 02-222 Jiříkov bylo během maximálního rozsahu kontinentálního ledovce 

prakticky celé překryto ledovcem, pouze dvojvrch Jitrovník v. od Šluknova vyčníval v podo-

bě nunataku. Za hranicemi v Německu vyčníval nad ledovec jako nunatak Schlechteberg leží-

cí na pravém břehu Sprévy mezi Neugersdorfem a Ebersbachem. Výskyty ledovcových sedi-

mentů se zde dochovaly až do výšky 445–450 m n. m. Bylo zjištěno překročení SZ–JV orien-

tovaného hřbetu tvořeného několikrát zlomově rozdělenou křemennou žílou táhnoucí se od 

Království přes plochý vrch Harta až po s. okraj Rumburku poblíž nákladní celnice Jiříkov-

Neugersdorf. Podle měření orientace klastů v tillech přestoupil ledovec přes tuto hradbu téměř 

od S směrem do povodí Mandavy a taktéž směrem k Z do povodí horních přítoků Rožanského 

potoka. Stejně tak i směr protažení oblíkových elevací je téměř ve všech případech shodný se 

s.–j. směrem s malými výkyvy na obě světové strany (viz též Přílohu 1), proto může reflekto-

vat jak původní strukturní predispozice, tak i přemodelování ledovcovým štítem. 

Na mapovém listu 02-224 Varnsdorf ledovec pokrýval sv. polovinu listu až do nad-

mořské výšky min. ~420–430 m. Z ledovcové masy vyčníval Špičák u Varnsdorfu a pravdě-

podobně též ploché temeno vrcholku u nákladní celnice Jiříkov-Neugersdorf. Nejvyšší zásah 

ledovce ve Šluknovském výběžku byl doložen právě z plochého temene vrcholku poblíž hra-

nice mezi Filipovem a Neugersdorfem, kde jsou zachovány tilly až do výšky okolo 460 m. 

Zdá se, že z ledovce vyčnívala jen nejsvrchnější část plochého hřbetu s nadmořskou výškou 
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nad 460 m v nejvyšší části Neugersdorfu těsně za státní hranicí. Dalšími vysokými výskyty 

jsou nálezy roztroušených nordik na temeni vrchu s kótou 451 m poblíž silnice Šluknov-

Jiříkov. Při svém postupu kontinentální ledovec postoupil směrem k JZ k úpatí Dymníku a 

proti směru dnešního horního toku Mandavy až téměř k hranici mapových listů 02-223 Miku-

lášovice a 02-224 Varnsdorf. Orientace protažení oblíkových elevací v této části území vyka-

zuje směry 210–270°, tj. JZ–Z (viz orientace nejzápadnější části hlavního maxima protažení a 

podružné maximum v obr. 4.2.1.). V oblasti dnešního Varnsdorfu postupoval kontinentální 

ledovec ve směru preglaciálního údolí řeky Mandavy sz.–jv. směrem na území listu 02-242 

Dolní Podluží a dále k okraji Lužických hor (viz též Přílohu 1). 

Linie vymezující maximální rozsah kontinentálního ledovce ve Šluknovské pahorkati-

ně rekonstruovaná pomocí různých metod probíhá ve výšce min. 410–460 m. Nejvyšší výška 

byla ledovcovým štítem dosažena ve v. části Šluknovské pahorkatiny v širším okolí Jiříkova, 

Ebersbachu a Neugersdorfu, kde nejvyšší zásah ledovcového štítu dosáhl do dnešní výšky 

min. 450–460 m. V otevřeném území dosahoval max. zásah kontinentálního ledovce nejčastě-

ji do výšek min. 410–430 m, v sedlových sníženinách potom do výšek min. 430–450 m. 

Vzhledem k tomu, že se v některých případech při těchto maximálních výškách zásahu konti-

nentálního ledovce vyskytují subglaciální tilly (jako je tomu např. právě u vůbec nejvyššího 

zásahu ledovce na plochém temeni vrcholku poblíž hranice mezi Filipovem a Neugersdorfem 

s výškou ~460 m), tak lze původní výšku povrchu vlastního ledovce posunout ještě o první 

desítky metrů výše. Z tohoto pohledu mohly být některé vrcholky výše zmiňované jako nuna-

taky kompletně překryty vlastním ledovcovým štítem. I proto lze geomorfologicky a sedimen-

tárně stanovenou nejvyšší hranici zalednění ve Šluknovském výběžku brát pouze jako mini-

mální a její reálná hodnota může být o ~10–30 m výše. 
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4.3. Sedimentologie opěrných lokalit 

 Odkrytost terénu neumožňovala zpracování detailní sedimentologie většího množství 

lokalit, než je uvedeno níže. Za stěžejní lze považovat proglaciální glacifluviální akumulaci 

v severní části Fukovského výběžku, která umožnila nejen detailní faciální a architekturní 

výzkum, ale bylo zde provedeno i množství sedimentárně petrologických analýz včetně statis-

tiky vůdčích nordických souvků (viz kapitoly 4.4. a 4.5.). Kromě lokality Fukov byly zpraco-

vány také příležitostné profily a několik strojně kopaných rýh, které byly hloubeny 

v klíčových místech za účelem sedimentologického studia a odběru vzorků. Ze strojně kopa-

ných sond zaslouží ze sedimentologického hlediska největší pozornost sondy F1 a F4, které 

zachycují odlišný styl subglaciální sedimentace závislý na podložním reliéfu a zásobování 

ledovcovo-podložního rozhraní tavnými vodami. 

 

Lokalita Lobendava 

Strojově kopaná sonda u hřbitova (litostrat. GLFC, reg. Z2A1) 

Profil sondy obsahuje v horní části sprašové hlíny a pod nimi byly nově zjištěny různě 

barevné distální glacifluviální až glacilimnické, nejčastěji laminované až horizontálně tence 

zvrstvené, písčité prachy až jemnozrnné písky (viz obr. 4.3.1.). Od hloubky 2,30 m se nachá-

zejí glacifluviální silně zvětralé písčité štěrky až štěrkovité písky obsahující občasné nordické 

horniny (baltské pazourky, åland granity a dala porfyry), které se vyskytují v relativním podí-

lu pouze 1–2 % (viz vzorek L1 v kapitole 4.4.). Orientace paleoproudů jsou unimodální a 

dobře odpovídají dnešnímu údolí, zjištěný průměr orientace byl 218° (průměrné hodnoty 6 

měření) – viz obr. 4.3.10. Strojově kopaná sonda nepostihuje celý profil ledovcovými sedi-

menty, ale vrty v blízkém okolí dokumentují bázi glacifluviálních štěrků v hloubkách 3,5–5 m 

pod povrchem přímo v nadloží zvětralých granitů. 

Sedimentární záznam ukazuje na ústupovou fázi proglaciální glacifluviální sedimenta-

ce přecházející do (glaci)limnické sedimentace a nepotvrzuje přítomnost ledovce na daném 

místě. Podle přítomných sedimentárních textur lze uvažovat o střední až distální části údolní-

ho proglaciálního výplavu vyplňujícím údolí dnešního Lučního potoka. Zachování glacifluvi-

álních až glacilimnických sedimentů v tomto prostoru bylo zřejmě podmíněno zlomovou 

stavbou okolí, kdy došlo k přeložení toku Lučního potoka dále směrem k V podél zlomu ssz.–

jjv. směru (viz Přílohu 1). 
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Obr. 4.3.1. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil kopané sondy na lokalitě Lobendava. 

 

Lokalita Dolní Poustevna 

Mapovací vrt na pravém svahu Lučního potoka (litostrat. GLFC, reg. Z2A1) 

Vzhledem k tomu, že se jednalo o mapovací šnekový vrt, nebylo možné přímo hodno-

tit texturní znaky sedimentu, avšak jeho základní litologické vlastnosti odpovídají glaciflu-

viálním pískům vyskytujícím se v celém území Šluknovského výběžku. Poloha glacifluviál-

ních štěrkovitých písků až písků ukazuje na proglaciální sedimentaci během ústupové fáze 

zalednění ve vzdálenější střední až distální části. Ve štěrkové frakci byl zjištěn nordický mate-

riál (především baltské pazourky, dále dalarnské a ålandské porfyry a granity). Štěrkovité pís-
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ky střídající se s polohami prachových laminitů jsou typické pro divočící systém střední části 

výplavu s mnoha nestabilními mělkými koryty, u kterých docházelo k častým laterálním po-

sunům. Naopak svrchní středně- až jemnozrnné písky zřejmě téměř horizontálně uložené uka-

zují na stabilní plošnou sedimentaci v širokých plošných smyvech v distálních partiích pro-

glaciálního systému. Vzhledem k známé velikosti akumulace a její pozici na pravém svahu 

údolí dnešního Lučního potoka se jedná pouze o erozní relikt, který navazuje na obdobnou 

akumulaci zastiženou u Lobendavy. 

 
Obr. 4.3.2. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil mapovacího vrtu na lokalitě Dolní Pous-

tevna. 
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Lokalita Velký Šenov 

Strojově kopaná sonda v. od hřbitova (litostrat. GLFC, reg. Z2A1) 

Obr. 4.3.3. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil kopané sondy na lokalitě Velký Šenov. 

 

Jedná se o plošně rozsáhlý výskyt glacifluviálních sedimentů ve v. okolí hřbitova ve 

Velkém Šenově (viz též Přílohu 1). Sedimenty zastižené ve strojově kopané sondě byly ulo-

ženy ve střední až distální části proglaciálního údolního ledovcového výplavu. Podíl nordic-

kých hornin (převážně baltské pazourky a pískovce, dala porfyry a åland granity) mezi 2 a 3 

% (viz kapitolu 4.4.) je pro obdobné sedimenty na celém Šluknovsku typický. Orientace pale-

oproudů jsou téměř unimodální a dobře kopírují osu dnešního údolí, kdy zjištěný průměr ori-

entace byl 262° (průměrné hodnoty 12 měření) – viz obr. 4.3.10. Mapovací vrty prokázaly 

mnohem větší maximální mocnosti štěrků, které dosahují až téměř 15 m, i když běžné moc-

nosti se pohybují mezi 10 a 12 m. Z popisů vrtů se lze pouze domnívat, že se jedná o ústupo-

vou fázi proglaciální glacifluviální sedimentace, protože dochází k postupnému zjemňování 
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sedimentů vzhůru. Kromě toho malý rozptyl v rámci naměřených hodnot paleoproudů (ovšem 

s vědomím vyšší statistické chyby díky malému počtu měření) včetně nižšího sklonu šikmého 

zvrstvení může ukazovat na tok s menší sinuositou, tedy na distálnější část glacifluviálního 

výplavu. Ve všech vrtech glacifluviální štěrky spočívaly na zvětralých granitoidech, v jednom 

případě také na drcené suti tvořené kenozoickými vulkanity. 

 

Lokalita Rožany, doleritový lom 

Kvartérní pokryv v západní stěně činného doleritového lomu sv. od Rožan (litostrat. GLFC+ 

GLAC, reg. Z2A1) 

Profil ledovcovou sérií v nadloží doleritového lomu u Rožan (viz obr. 4.3.4. a 4.3.13.) 

začíná poměrně typicky vyvinutým lodgement tillem, který je přerušen ~50–60 cm mocnou 

vrstvou subglaciálního melt-out tillu s patrnými proudovými stavbami ve středně vytříděných 

hrubozrnných až středně zrnitých píscích a se zavlečenými čočkami špatně vytříděného 

lodgement tillu a většími klasty až do 5 cm velikosti (viz obr. 4.3.13.). Báze melt-out tillu je 

erozní a zvlněná a poblíž ní se hojněji vyskytují štěrkové vrstvičky, ve své svrchní části je pak 

na některých místech tlakově glacitektonicky postižen pokračujícím postupem ledovce, který 

byl doprovázen ukládáním svrchní části lodgement tillu. Lodgement till je typický prachovito-

písčitou matrix, která je doplněna menším podílem drobných štěrkových klastů (nejčastěji do 

3 cm). Byly v něm však nalezeny hojné klasty místního granodioritu až do 45 cm, většina z 

nich však byla silně zvětralá a desintegrovaná. Obdobně dole na osypu pod tímto profilem 

byly nalezeny dva balvany nordických granitoidů (jeden typický ålandský granit a blíže neur-

čitelný červenošedý smålandský TIB-zone granit) s délkou nejdelší osy ~50 cm. Takto velké 

eratické balvany jsou pro oblast Šluknovska spíše výjimkou a vyskytují se velmi zřídka. Cel-

ková dokumentovaná mocnost subglaciálních tillů dosahuje 1,35 m (obr. 4.3.4). Vzhledem 

k tomu, že spodní část lodgement tillu je překryta osypem, lze odhadnout celkovou mocnost 

subglaciálních tillů na téměř 3 m, který zřejmě zasahuje až ke styku s podložními dolerity. 
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Obr. 4.3.4. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil z. stěny doleritového lomu sv. od Rožan. 
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Na povrchu lodgement tillu jsou uloženy laminované jemnozrnné prachovité písky 

s občasnými polohami s šikmým čeřinovým zvrstvením (obr. 4.3.4.). Ty odpovídají periodic-

ky se střídajícímu proudění s menším množstvím hrubého unášeného dnového materiálu a 

poproudové redepozici/akreci písčitých vrstev. Celá série je ukončena erozně nasedající 2 m 

mocnou jednotkou šikmo, místy i subhorizontálně zvrstvených štěrkovitých písků až písčitých 

štěrků tvořících sety jednotlivých poproudově přirůstajících lavic o mocnostech 0,3–0,5 m. 

Sklony šikmého zvrstvení se pohybují okolo 15 až 20° a každý set je erozně seříznut iniciální 

erozní fází následující jednotky. Jedná se o poproudovou akreci materiálu uvnitř jednotlivých 

koryt, která je typická pro střední část proglaciálního glacifluviálního výplavu, může se však 

také vyskytovat i v jeho proximální části. 

Celá dokumentovaná ledovcová série spadá do postupové, stagnační a ústupové fáze 

zalednění. Subglaciální sedimentace tillů se zjištěným glacitektonickým ovlivněním spadá 

jednoznačně do jeho postupové fáze. Nadložní glacifluviální sedimenty pak již dokumentují 

ústup ledovce v daném území. Ledovcová série nad doleritovým lomem u Rožan je na povr-

chu překryta nevápnitými sprašovými hlínami. 

 

Lokalita Královka 

Příležitostný výkop základů pro rodinný dům a bazén (litostrat. GLFC, reg. Z2A1) 

Profil výkopu obsahuje v podloží sprašových hlín proglaciální proximální až střední 

glacifluviální sedimenty, které byly hojné na eratika v relativně hrubé štěrkové frakci. 

Z tohoto důvodu zde byly odebrány vzorky na petrologii štěrkové frakce a na statistiku vůd-

čích nordických souvků (pro detaily viz kapitoly 4.4. a 4.5.). Výkop nezastihl celkovou moc-

nost glacifluviálních sedimentů a z okolí nebyly k dispozici žádné vrty, proto nelze o celkové 

pozici ledovcových sedimentů na této lokalitě činit jiné závěry, než že ve studované části se 

jedná nejpravděpodobněji o ústupovou fázi proglaciální glacifluviální akumulace. Avšak 

vzhledem k tomu, že vymapovaná plocha těchto glacifluviálních sedimentů je relativně malá a 

výše po svahu se již vyskytují východolužické granodiority (viz Přílohu 1), nelze očekávat 

výrazně vyšší mocnost této akumulace. Jedná se pravděpodobně pouze o denudační relikt, 

který se zachoval na boku údolí poblíž soutoku dvou bezejmenných pravostranných přítoků 

Rožanského potoka. 
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Obr. 4.3.5. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil výkopu základů rodinného domu u Krá-

lovky. 

 

Lokality v rozvodní oblasti mezi Harrachovem a Fukovskou silnicí 

Strojově kopané sondy F1-F4 

Větší plochy pokryté tilly a glacifluviálními sedimenty zjištěné během mapování v 

rozvodní oblasti mezi osadou Harrachov na Z a Fukovskou silnicí na V byly na několika mís-

tech zkoumány z hlediska jejich vnitřní struktury strojově kopanými rýhami (viz jejich popisy 

níže). Subglaciální typy tillů byly zastiženy ve dvou kopaných sondách (F1, F4) a také v ně-

kolika mapovacích vrtech, v hloubkovém rozmezí 0,7 až více než 3,2 m, s mocnostmi mezi 

0,5 a více než 1,7 m. Obvykle se jedná o prachovité písky až písčité prachy s občasnými klas-

ty v štěrkové frakci, geneticky se jedná o různé typy subglaciálních tillů, barva je nejčastěji 

v rozmezí 10 YR 5/4 a 7,5 YR 5/6. 
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F1 (litostrat. GLAC+GLFC, reg. Z2A1) 

ý a sedimentologický profil strojově kopané sondy F1. 

Profil F1 začíná pro širší oblast typicky vyvinutým lodgement tillem se středně dobře 

vyvinu

Obr. 4.3.6. Interpretovaný litostratigrafick

 

tou přednostní orientací klastů S1=0,68 a průměrnou orientací 192° (10 měření), což 

ukazuje na téměř s.-j. směr postupu ledovce do údolí Rožanského potoka. Na povrchu lodge-

ment tillu jsou uloženy subglaciální proudově tříděné jemnozrnné písky s čočkami hrubozrn-

ných písků, které mohly vzniknout depozicí v subglaciálním toku (tedy jako subglaciální gla-

cifluviální sedimenty) nebo pravděpodobněji odtávacími procesy z bazální zóny pasivního 
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nepohyblivého ledovce (tedy jako subglaciální melt-out till), který následně erozně přechází 

do převážně subhorizontálních glacifluviálních písků, pravděpodobně také vzniklých 

v subglaciální zóně. Celá dokumentovaná ledovcová série spadá do postupové, stagnační a 

zřejmě i počátku ústupové fáze subglaciální sedimentace bez zjevného glacitektonického 

ovlivnění. Je proto velice pravděpodobné větší zásobení bazálního ledovcovo-podložního 

rozhraní tavnými vodami a v této části musel mít ledovec lokálně teplou bázi, což by díky 

pozici na svahu preglaciálního reliéfu mohlo ukazovat na subglaciální odvádění tavných le-

dovcových vod j. směrem. Ledovcová série na profilu F1 je překryta nevápnitými sprašovými 

hlínami nabohacenými štěrkovou příměsí z podložních ledovcových sedimentů. 
 

F2 (litostrat. LZW, reg. Z2A1) 

Obr. 4.3.7. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil strojově kopané sondy F2. 
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F3 (litostrat. EOLC, reg. Z2A1) 

Obr. 4.3.8. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil strojově kopané sondy F3. 
 

Profil F4 ukazuje typický téměř učebnicový příklad kompletního subglaciálního de-

rmačního sledu. V nadloží nepostiženého regolitu lužického granodioritu (obr. 4.3.13., foto 

4) začí

fo

ná ledovcová série subglaciálně duktilně postiženým regolitem s jasně viditelnými pri-

márními stavbami lužického granodioritu, který lze interpretovat jako (neporušený) glacitek-

tonit. Svrchní část glacitektonitu však vykazuje již viditelné poruchy způsobené křehkou de-

formací, avšak stále zachovává primární stavby substrátu – je velmi pravděpodobné, že se 

jedná o porušený glacitektonit přecházející již do deformačního tillu, který však již nezacho-

vává původní stavby regolitu lužického granodioritu (obr. 4.3.13., foto 4). Na deformační till 

erozně nasedá první subglaciální proudově tříděná vrstvička prachovitého písku, která před-

stavuje začátek komplexu lodgement tillu, střídajícího se s občasnými subglaciálními proudo-

vě tříděnými (glacifluviálně nebo vytávacími melt-out procesy) polohami prachovitých písků. 

V poloze lodgement tillu byla měřena orientace protažení klastů, která dosahuje průměrně 
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198° (8 měření) s dobrou přednostní orientací (S1=0,8). Vyšší hodnota přednostní orientace 

klastů ukazuje na ovlivnění tohoto lodgement tillu proudovým tříděním a jedná se již o pře-

chod do subglaciálního melt-out tillu, který se v něm ovšem vyskytuje v izolovaných čočkách, 

proto asi přednostní proudové třídění mohlo postihnout celou jednotku lodgement tillu. 

 
F4 (litostrat. GLAC+GLFC, reg. Z2A1) 

Obr. 4.3.9. Interpretovaný litostratigrafický a sedimentologický profil strojově kopané sondy F4. 
 

Celá subglaciální sekvence na profilu F4 vykazuje svým sledem postupovou až stag-

ační část ledovcového systému, i když má mocnost pouze 50 cm. Je zřejmé, že během de-

formač

n

ní fáze docházelo k deformaci podloží ledovce vlivem duktilní až křehké deformace 

zvětralého podloží. Ledovcová série je ukončena proglaciální glacifluviální sedimentací (pro 

detail bazálního zvlněného erozního kontaktu viz obr. 4.3.13., foto 3), která již spadá do ústu-

pové fáze pohybu ledovce. Ta zřejmě není zachována v celkové původní mocnosti, ale zůstala 
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zachována pouze v erozním zbytku. Sedimenty ledovcové série jsou na povrchu překryty ne-

vápnitou sprašovou hlínou, která obsahuje občasné klasty pocházející z podložních tillů a gla-

cifluviálních sedimentů. 

 

Fukov 

Příležitostná pískovna v glacifluviálních píscích (litostrat. GLFC, reg. Z2A1) 

 severní části Fukovského výběžku se na levém břehu Sprévy nachází plošně i moc-

 vrtů přesahují 

plně není možné stanovit, protože 

je z vět

 V

ností významná akumulace proglaciálních glacifluviálních sedimentů. Podle

maximální mocnosti akumulace 15 m. Tyto glacifluviální písky a štěrky jsou těženy 

v příležitostné pískovně v z. části výběžku poblíž státní hranice s Německem (viz Přílohu 1). 

Pískovna je otevřená ve dvou etážích v půloválné těžebně o délce hlavní osy ~30 m s výškou 

hlavní stěny vyšší etáže 8–9 m, nižší etáž je ~2 m vysoká (stav v letech 1999–2000). Větší 

část stěny již byla během let výzkumu překryta osypy, výška sedimentologicky zpracovávané 

stěny se pohybovala nejčastěji mezi 4 a 6 m. Faciálně zde dominují šikmo planárně, čeřinově 

a korytově zvrstvené nejčastěji středně, méně i hrubě zrnité písky až štěrky (Sp, Sr, St, Gp) 

s malými sklony spádnic nejčastěji v rozmezí 5–15°, max. do 30°. V rámci čeřinově zvrstve-

ných písků (Sr) se vyskytují drobnější polohy laminovaných hrubozrnných siltů až velmi 

jemnozrnných písků (Fl). Méně časté jsou subhorizontálně zvrstvené písky (Sh) tvořící mezi-

korytové valy. Skluzové textury, konvolutní zvrstvení a masivní písčité štěrky (Gm), místy 

s náznaky imbrikace (Gsi) jsou typické pro okrajové části jednotlivých koryt. Občas jsou pří-

tomné subhorizontálně laminované prachové až jemně písčité sedimenty (Fl, Sl). 

Z architekturního hlediska byl celý sedimentární sled rozdělen do čtyř samostatných koryt 

(C1–C4) a mezikorytového valu (B1). Níže jsou popisovány jednotlivé architekturní prvky, 

pro jejich lokalizaci ve studovaném profilu viz obr. 4.3.11. 

Koryto C1 je odkryto pouze ve střední části stěny v délce ~8 m ve vertikální mocnosti 

max. 0,65 cm, jeho původní šírku ani celkovou mocnost vý

ší části erodováno. Jeho výplň je tvořena planárně šikmo laminovanými hrubozrnnými 

písky (Sp) makroforem laterální akrece se sklony okolo 20°. Výplň tohoto koryta představuje 

nejstarší architekturní element v rámci celého studovaného profilu. Vzhledem k tomu, že je 

odkryta pouze její nejsvrchnější část není možné k rekonstrukci vzniku a tvaru říci více, než 

že se jednalo o relativně hlubší stabilní koryto o šířce minimálně 20–30 m a hloubce ~3–5 m, 

které bylo laterální akrecí postupně vyplněno hrubozrnným pískem s malým podílem štěrku 

bez výraznějších fluktuací průtoku. Může se jednat o hlavní koryto/jedno z hlavních koryt ve 

střední části proglaciálního glacifluviálního výplavu. 
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Obr. 4.3.10. Měření paleoproudů v glacifluviálních sedimentech na lokalitách Filipov 1–4, Velký Šenov, Loben-

dava a Fukov, pro další detaily viz text kapitoly 4.3.1. 

 

Po vyplnění koryta C1 došlo k laterálnímu přeložení toku a přímo v nadloží koryta C1 

docházelo k ukládání mezikorytového valu B1, který byl vytvořen přelivovou sedimentací 

horizontálně až subhorizontálně zvrstvených jemně až středně zrnitých písků (Sh). Místy, 

především v levé části valu, je patrné zvlnění povrchů lamin až do tvorby čeřin „typu a“ (Sr-a) 

s poměrně malým sklonem šplhání (ve smyslu dělení Joplinga a Walkera 1968). Obdobné 

horizontálně zvrstvené písčité pokryvy jsou typické pro krátkodobé plošné povodňové událos-

ti, které se vyskytují spíše v distálnějších partiích proglaciálního glacifluviálního systému. 

Laterální vztah mezikorytového valu B1 k okolním korytům nemůže být rekonstruován, pro-
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tože okraje tohoto valu byly erodovány mladšími koryty (C2, C4). Je však pravděpodobné, že 

jeho ukládání lehce předcházelo před laterálním vyplňováním a postupnou migrací výplně 

koryta C2 ve studovaném profilu zprava doleva (viz obr. 4.3.11.). 

Výplň koryta C2 je plošně nejvýznamnějším architekturním prvkem celého studova-

ného profilu. Její maximální šířka ve studovaném profilu je přes 30 m, s tím že není odkryta 

komple

setů se 

pohybu

 nemají za-

chovan

tně a pokračuje dále směrem doprava. Zjištěná maximální vertikální mocnost je 5,5 m, 

avšak ani tato hodnota není kompletní. Koryto je vyplněné především planárně šikmo zvrst-

venými středně až hrubě zrnitými písky s malým podílem štěrku (Sp) s několika reaktivačními 

povrchy doprovázenými zhrubnutím ukládaného materiálu (Gp), ukazujícími na rozkolísanost 

průtoku v proglaciálním glacifluviálním systému. Výplň koryta C2 byla rozdělena na čtyři 

samostatné architektonické podprvky (C2a–C2d), které jsou samostatně popsány níže. 

Podprvek C2a je tvořen planárně šikmo zvrstvenými převážně středně zrnitými písky 

(Sp) a hojnými sety s čeřinově šikmo zvrstvenými písky (Sr). Mocnosti jednotlivých 

jí nejčastěji v rozpětí 5–30 cm. Foresety makroforem planárních šikmých vrstev mají 

převážně tangenciální až konkávní tvar. Naměřené směry a sklony šikmého planárního zvrst-

vení jsou poměrně unimodální a mají průměrný směr orientace 298° s průměrným sklonem 

12° (viz stereodiagram Fukov 1 v obr. 4.3.10.). V jeho pravé části se nachází skluzová defor-

mace, která je označena samostatně jako podprvek C2b (viz obr. 4.3.12. – foto 1). 

Čeřinové šikmé zvrstvení se v rámci podprvku C2a nejčastěji vyskytuje ve středně až 

hrubě zrnitých píscích (Sr), nejčastěji jsou přítomné čeřiny „typu a“ (Sr-a), které

é prachové povlaky ze suspenze vypadávajícího materiálu. Méně časté jsou potom če-

řiny „typu b“ (Sr-b), u kterých jsou jemnozrnné prachové povlaky zachovány částečně nebo v 

ojedinělých případech kompletně. V souborech čeřinově zvrstvených sedimentů jsou občas 

přítomné i jemnozrnné laminované prachové polohy (Fl), které mnohdy oddělují jednotlivé 

sety čeřin ukládaných v odlišných proudových podmínkách. Poměrně časté jsou šplhavé čeři-

ny. Vhodným příkladem je detail na obr. 4.3.12. – foto 3–5 zastihující šplhavé čeřiny uložené 

stabilním jednosměrným prouděním víceméně zprava doleva v obr. 4.3.11. 
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Obr. 4.3.11. Sedimentární profil lokality Fukov s vyznačením jednotlivých architekturních prvků a podprvků (pro podrobnější popis a význam jednotlivých symbolů viz text). 

Středně šedá plocha s indexem S je holocenní půda kambizemního typu, šrafované plochy jsou antropogenní navážky a výplně rýh, světle šedou výplň mají deskovitá tělesa 

subhorizontálně laminovaných hrubozrnných siltů až jemnozrnných písků (Fl, Sl). Hierarchie erozních rozhraní je vyjádřena tloušťkou čar. Body F1–F4 znamenají místa od-

běrů vzorků na petrologické studium štěrkové frakce. Růžicové diagramy FUKOV 1–3 odpovídají stejně označeným diagramům v obrázku 4.3.10. Obdélníkové výřezy s čísly 

1–8 odpovídají číslům detailních fotografií v obr. 4.3.12. 
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Ve spodní části je set šplhavých čeřin „typu a“ (Sr-a), které byly ukládány středními 

rychlostmi proudění z trakčně transportovaného (dnového) materiálu bez výraznějších změn 

zrnitosti. Je dobře patrné, že docházelo k odnosu sedimentu z náběžných stran čeřin během 

migrace jednotlivých čeřin, což je pro a-typ šplhavých čeřin typické. Spodní set čeřin je seříz-

nut tenkými paralelně laminovanými či lehce zvlněnými vrstvami (Sl), což by mohlo nasvěd-

čovat mírnému zvýšení rychlosti proudění (upper flow lamination). Gradačně přecházejí do 

dalšího setu čeřin „typu a“ (Sr-a) s lehce vyšším sklonem šplhání. To ukazuje na snížení rych-

losti proudění oproti spodnímu setu čeřin. Menší zachování lamin na náběžných hranách na-

povídá také nižší rychlosti proudění při jednotlivých pulsech větších průtoků. Díky snížené 

rychlosti proudění docházelo také k vypadávání sedimentu ze suspenze a proto jsou v tomto 

setu čeřiny překrývány vrstvičkami laminovaných hrubozrnných siltů (Fl), které jsou zpočát-

ku erozně seřezávány při počátku sedimentace následující čeřiny. Postupně však dochází k 

ustávání cyklického dnového trakčního transportu písčitého materiálu, který je nahrazován 

vypadáváním siltového materiálu ze suspenze (Fl). Siltová vrstva je následně překrytá dalším 

setem migrujících šplhavých čeřin „typu a“ (Sr-a), které postupně přecházejí do příkřejších 

čeřin „typu b“ (Sr-b) se zachovanou laminací na náběžných hranách, které jsou opět přikrývá-

ny laminovanými jemně až středně zrnitými písky (Sl), které zachovaly morfologii nejvyšších 

čeřin (viz obr. 4.3.12. – foto 3). Hřbety obou typů čeřin jsou zfázované sinusoidální, což je 

dobře patrné např. na obr. 4.3.12. – foto 5. 

Tento soubor struktur a textur ukazuje na jednosměrné proudění s variabilní rychlostí 

dokumentovanou několika periodami ukládání materiálu vypadáváním ze suspenze. To na-

značuje periodické střídání přínosu vody ve střední až distální části proglaciálního glacifluvi-

álního výplavu pravděpodobně vázané na denní cykličnost zvýšených průtoků od čela ledov-

ce. Limitující složkou pro transport zde byl dostatek transportního média (tj. tavné vody), pro-

tože systém byl dostatečně bohatý na transportovaný materiál. V rámci celé čeřinově zvrstve-

né série je však typický vertikální přechod od a-typu čeřin (Sr-a) do b-typu čeřin (Sr-b) spoje-

ný s nárůstem úhlu šplhání a s postupným zjemňováním ukládaného materiálu, který ukazuje 

na slábnutí toku a postupný přechod od dnové sedimentace k sedimentaci ze suspenze až 

k vyznívání toku v daném prostoru. 

Skluzová textura C2b (viz obr. 4.3.12. – foto 1) představuje ve zmrzlém či polozmrz-

lém stavu skluzem uloženou kru tvořenou masivními až planárně zvrstvenými písčitými štěr-

ky s podpůrnou strukturou matrix (Gms, Gp). Vzhledem k tomu, že se jedná o výrazně hrubo-

zrnnější materiál docházelo zde k mnohem intenzivnějšímu post-sedimentárnímu oběhu nasy-

cených roztoků a tato štěrková kra je proto především podél okrajů zbarvena oxidy manganu a 
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železa do tmavěmodrošedých a rezavých odstínů. K jejímu uložení došlo zabořením do late-

rálně přirůstajících písků na jesepním břehu koryta, což je patrné na obr. 4.3.12. – foto 2, kde 

jsou planárně šikmo zvrstvené dobře vytříděné středně zrnité písky vmáčknuty mezi dvě těle-

sa těchto štěrkových ker. 

Cyklická fluktuace průtoků během ukládání koryta C2 způsobila erozní fáze, během 

nichž vzniklo několik reaktivačních povrchů. Geometricky nejvýznamnější reaktivační po-

vrch odděluje podprvky C2a a C2d. Po iniciální erozní fázi je nejspodnější část podprvku C2d 

tvořena planárně šikmo zvrstvenými písčitými štěrky (Gp), ze kterých byl odebrán vzorek F1 

k sedimentárně petrologickému studiu štěrkové frakce (pro detaily viz kapitolu 4.4.). Štěrková 

poloha má mocnost 0,2–0,5 m a postupně gradačně zjemňuje do středně až hrubozrnných pís-

ků s občasnými, ve svrchní části podprvku C2d hojnějšími, štěrkovými klasty. Foresety mak-

roforem planárních šikmých vrstev mají převážně tangenciální tvar. Ve vertikálním směru 

dochází ke zmenšování sklonů šikmého zvrstvení a k postupnému přesunu zprava doleva do-

provázenému zmenšováním průtočné šířky koryta a podle geometrie také pravděpodobně i ke 

zmenšování hloubky koryta. Cyklické změny v zrnitosti podprvku C2d také ukazují na výraz-

nou rozkolísanost průtoků. Tyto znaky jsou typické pro střední až distální část proglaciálního 

glacifluviálního systému. 

V levé části koryta podprvek C2d laterálně přechází do podprvku C2c, který je tvořen 

masivními písčitými štěrky s podpůrnou strukturou matrix (Gms) s občasnými náznaky im-

brikace největších klastů (Gsi) – viz obr. 4.3.12. – foto 6. Z těchto štěrků byl odebrán vzorek 

F2 k sedimentárně petrologickému studiu štěrkové frakce (pro detaily viz kapitolu 4.4.). 

Množství nadrozměrných klastů především v levé části jednotky je paralelně orientováno vůči 

okraji koryta, to ukazuje na sedimentaci z toku s vysokou koncentrací štěrkového materiálu, 

kdy díky omezení okrajem koryta a vysoké nasycenosti toku docházelo k orientaci klastů pa-

ralelní s erozním okrajem koryta. 

Jejich erozní ukončení v levé části ukazuje na pozici v nárazovém břehu středně až vy-

soce sinusoidálního toku, kde docházelo k boční erozi předchozích architekturních prvků (v 

tomto případě výplně koryta C1 a mezikorytového valu B1). V odkryté části profilu jsou patr-

né tři etapy výrazného erozního posunu směrem doleva. Úhly erozního rozhraní jsou vysoké, 

v některých případech jsou až podemleté. K takovéto kapsovité stavbě podprvku C2c, před-

stavujícího břežní nátrž, muselo dojít pouze v případě fixace jinak nezpevněných písčitých 

sedimentů mrazem a poměrně rychle, protože nedošlo ke kolapsu podemletého břehu. 
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Obr. 4.3.12. Detaily sedimentárních textur na lokalitě Fukov, pro lokalizaci jednotlivých fotografií viz obr. 

4.3.11. Pro detailní popis jednotlivých fotografií viz text. 
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Obr. 4.3.12. pokračování. 1 - Skluzová textura C2b tvořená masivními až planárně zvrstvenými písčitými štěrky 

s podpůrnou strukturou matrix (Gms, Gp). 2 - Detail planárně šikmo zvrstvených písků vmáčknutých mezi dvě 

sklouzlé štěrkové kry podprvku C2b. 3 - Čeřinové šikmé zvrstvení (Sr) v rámci podprvku C2a se setem čeřin 

„typu a“ (Sr-a) ve spodní části a setem čeřin „typu b“ (Sr-b) se zachovanými povlaky laminovaných hrubozrn-

ných siltů (Fl) ve střední části. 4 - Detail a-typu šplhavých čeřin (ve spodní části) a b-typu šplhavých čeřin oddě-

lených tenkými paralelně laminovanými či lehce zvlněnými vrstvami (Sl). 5 - Zfázované sinusoidální zvlnění 

hřbetů čeřin typu b (Sr-b). 6 - Erozně zaříznuté masivní písčité štěrky podprvku C2c s podpůrnou strukturou 

matrix (Gms) s občasnými náznaky imbrikace největších klastů (Gsi). 7 - Skluzová textura v pravé části podprv-

ku C4a. 8 - Subhorizontálně laminované středně zrnité písky (Sl) podprvku C4c. 

 

Výplň koryta C2 vznikla laterální akrecí a postupným přesouváním koryta přibližně ve 

směru zprava doleva na studovaném profilu. Na pravé straně výplně koryta docházelo 

k laterální akreci šikmo zvrstvených písků, která je typická pro laterální akreci na bočních 

lavicích u divočících toků se střední a vyšší sinuositou. Během jesepní sedimentace docházelo 

po zpočátku poměrně strmých sklonech přirůstajícího jesepu ke skluzovým deformacím, které 

jsou zachovány v podobě podprvku C2b, který musel být jako celek uložen skluzem 

v zamrzlém nebo polozamrzlém stavu. V průběhu sedimentace docházelo k přesunu spádnice 

toku směrem k levému okraji koryta a k erozi tohoto nárazového břehu. Boční eroze podemí-

lala podle příkrých až podemletých sklonů štěrkového podprvku C2c (viz obr. 4.3.12. – foto 

6) zamrzlý břeh. Během vyplňování koryta C2 došlo k několika etapám jeho přerušení nebo k 

významnějším změnám průtoku, které jsou dokumentovány erozí vzniklými reaktivačními 

povrchy. Nejvýznamnějším z nich je povrch oddělující podprvky C2a a C2d. Podle zachova-

ných sedimentárních textur lze původní reálnou šířku koryta C2 odhadnout na 40–50 m a jeho 

maximální mocnost na 7–8 m. Všechny zjištěné skutečnosti ukazují na sedimentaci ve střední 

až distální části proglaciálního glacifluviálního systému, která je průtočně značně rozkolísaná. 

Celkový trend koryta C2 ukazuje na postupné vzdalování čela ledovce a tudíž posun do dis-

tálnějších partií proglaciálního glacifluviálního systému s drenážní sítí tvořenou mělčími ko-

ryty. 

Koryto C3 je erozně vložené do levé části koryta C2. Jeho výplň je tvořena makrofor-

mami planárně šikmo zvrstvených převážně písčitých štěrků (Gp). Opět je typické nahroma-

dění abnormálně velkých štěrkových klastů ve spodních částech přirůstajících makroforem, 

tedy především ve spodní části koryta C3. Foresety makroforem planárních šikmých vrstev 

mají převážně konkávní tvar. Ze štěrkovitější polohy přibližně ve střední části koryta byl ode-

brán vzorek F3 k sedimentárně petrologickému studiu štěrkové frakce (pro detaily viz kapito-

lu 4.4.). Naměřené směry a sklony šikmého planárního zvrstvení jsou poměrně unimodální a 
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mají průměrný směr orientace 305° s průměrným sklonem 15° (viz stereodiagram Fukov 2 

v obr. 4.3.10.). Jeho zachovaná šířka je 12,5 m a maximální výška necelé 2 m. 

Obdobně jako u koryta C2 i zde docházelo k postupné laterální akreci písčitého až 

štěrkového materiálu ve směru prakticky zprava doleva ve studovaném profilu v rámci koryta 

se střední až zvýšenou sinuositou. Avšak na rozdíl od koryta C2, během vyplňování koryta C3 

nedocházelo k výraznějšímu cyklickému střídání v průtoku. Je proto pravděpodobné, že za-

říznutí a vyplnění koryta C3 spadá do jediné vodnatější fáze. Je zde lehce patrný trend zjem-

ňování uloženého materiálu do svrchnějších partií výplně ukazující na postupné vyznívání 

průtoku. Tyto skutečnosti opět naznačují na jednofázovou sedimentaci ve střední až blízké 

distální části proglaciálního glacifluviálního systému. 

Nejmladším architekturním prvkem studovaného sedimentárního profilu na lokalitě 

Fukov je koryto C4. Jeho maximální šířka ve studovaném profilu je ~26 m, s tím že není 

kompletně zachováno, protože jeho levá část byla erodována. Zjištěná maximální horizontální 

mocnost je >6 m, avšak ani tato hodnota není úplná. Koryto C4 je vyplněné především pla-

nárně šikmo zvrstvenými středně až hrubě zrnitými písky s malým podílem štěrku (Sp), ve 

svrchní části potom korytově šikmo zvrstvenými hrubě zrnitými písky (St) s několika reakti-

vačními povrchy doprovázenými zhrubnutím ukládaného materiálu (Gp) a občasnými subho-

rizontálně laminovanými až zvrstvenými jemně až středně zrnitými písky (Sl, Sh) - viz obr. 

4.3.12. – foto 8. V pravé části výplně koryta C4 je patrná rozsáhlá skluzová textura (viz obr. 

4.3.11., 4.3.12. – foto 7). Podle převažujících facií a výraznějších erozních rozhraní bylo roz-

děleno na tři podprvky (C4a–C4c). Ze štěrkovitější polohy v nadloží subhorizontálně zvrstve-

ných písků (Sh) podprvku C4c v levé části profilu (viz obr. 4.3.11.) byl odebrán vzorek F4 

k sedimentárně petrologickému studiu štěrkové frakce (pro detaily viz kapitolu 4.4.). Namě-

řené směry a sklony šikmého planárního zvrstvení jsou poměrně unimodální a mají průměrný 

směr orientace 330° (viz stereodiagram Fukov 3 v obr. 4.3.10.). 

 Podprvek C4a je tvořen planárně šikmo zvrstvenými středně až hrubě zrnitými písky 

s malým podílem štěrku (Sp), které se ukládaly laterální akrecí během postupného přesouvání 

koryta přibližně ve směru zprava doleva na jesepním břehu toku se střední až vyšší sinuosi-

tou. Během jesepní sedimentace docházelo po zpočátku poměrně strmých sklonech přirůstají-

cího jesepu ke skluzovým deformacím, které jsou zachovány při pravém okraji výplně koryta 

C4 (viz obr. 4.3.11., 4.3.12. – foto 7). Během vyplňování koryta C4 došlo k několika etapám 

jeho přerušení nebo k významnějším změnám průtoku, které jsou dokumentovány erozí 

vzniklými reaktivačními povrchy, z nichž nejvýznamnějším je povrch, který odděluje pod-

prvky C4a a C4d. 
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 Následná akumulace v nadloží tohoto reaktivačního povrchu je výrazně hrubozrnnější 

a je tvořena planárně šikmo zvrstvenými písčitými štěrky (Gp). Podprvek C4b však kromě 

planárně šikmo zvrstvených písků (Sp) obsahuje především ve své střední části také korytově 

šikmo zvrstvené hrubě zrnité písky (St) a množství poloh či čoček subhorizontálně laminova-

ných až zvrstvených jemně až středně zrnitých písků (Sl, Sh), které byly označeny jako pod-

prvek C4c.  

 Podle celkové geometrie koryta C4 je zřejmé, že jeho zachovaná část může tvořit ~ ⅔ 

až ¾ původní šířky koryta, která tak mohla být asi 35–40 m a celková vertikální mocnost 

mohla dosahovat ~8 m. V tomto ohledu se jedná o velikostně téměř obdobné nebo jen nepatr-

ně menší koryto jako je koryto C2. I to nasvědčuje tomu, že k sedimentaci došlo v obdobné 

části proglaciálního glacifluviálního systému, tedy někde na pomezí jeho střední a distální 

části. Obdobně jako u předchozího koryta je i v korytě C4 patrná zrnitostní cyklicita sedimen-

tace, která je vázaná na změny průtoků v proglaciálním glacifluviálním systému. 

 

Lokality v okolí hraničního přechodu u Filipova 

Drobné opuštěné, aplanované a zaplavené pískovny 

Podél příjezdové silnice k hraničnímu přechodu u Filipova se nachází >10 drobných 

opuštěných pískoven založených v glacifluviálních píscích a štěrcích, z nichž většina je dnes 

zaplavená vodou a k sedimentologickému výzkumu byly použitelné pouze omezeně. 

Z celkové konfigurace pískoven je zřejmé, že těžené pískovny měly nejčastěji 1–3 m vysoké 

stěny. Největší z pískoven, ležící nejblíže k hlavní silnici, mohla mít stěnu až 5–6 m vysokou. 

Na většině drobných výchozů jsou zachovány planární šikmo zvrstvené písky až štěr-

číky (Sp, Gp) se středními úhly sklonů šikmého zvrstvení nejčastěji v rozmezí 10–25°. Tyto 

šikmo zvrstvené písky vykazují cykly pozitivní gradace o mocnostech nejčastěji 5–20 cm (viz 

obr. 4.3.13.). Méně často byly zjištěny subhorizontálně laminované až zvrstvené písky (Sl, 

Sh) a korytově šikmo zvrstvené písky a štěrky (St, Gt) jsou zde zastoupeny velice zřídka. 

Obecně všechny lokality jsou typické svojí jemnozrnností (převažují jemně až středně zrnité 

písky) a relativně dobrým stupněm vytřídění uloženého materiálu. M. Růžička (in Růžičková 

et al. 2003) popisuje z první pískovny nejblíže k silnici směřující ke státní hranici lodgement 

till s náznaky subparalelního zvrstvení a s poměrně vysokým podílem štěrkových klastů 

v rozmezí 10–15 % (viz foto 74 z roku 1995 in Růžičková et al. 2003), které ukazuje na 

uplatnění vytávacích procesů při ukládání tohoto sedimentu, a lze ho proto považovat za pře-

chodný subglaciální till někde na pomezí mezi lodgement a subglaciálním melt-out tillem. 

Subglaciální till je potom překryt glacifluviálními šikmo zvrstvenými písky. Tato spodní část 
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odkryvu již nebyla autorovi této práce během výzkumu přístupná, protože byla zasucená a 

z větší části též zaplavená vodou. Přístupné zůstaly pouze proglaciální glacifluviální písky, 

které leží v nadloží subglaciálních tillů a které vykazují nejčastěji šikmé planární zvrstvení. 

Orientace proglaciálního glacifluviálního transportu měřená ve čtyřech pískovnách u 

hraničního přechodu u Filipova je velice stabilní a vykazuje průměr 202° s průměrným sklo-

nem 15° (celkem 100 měření na čtyřech lokalitách). Pro měření na jednotlivých lokalitách je 

v západním směru typické postupné uklánění maximálního sklonu od 192° na lokalitě Filipov 

2 k 215° na lokalitě Filipov 4 (tedy od jižních směrů úklonu k směrům jihozápadním) – viz 

obr. 4.3.10. 

Ze zachovaných sedimentů a jejich textur je zřejmé, že v tomto poměrně vysoko polo-

ženém území (420–430 m n. m.) byl ledovec přítomen, což jednoznačně dokládají subglaciál-

ní typy tillů zde dokumentované Růžičkovou et al. (2003). Nadložní glacifluviální sedimenty 

potom ukazují na stabilní proglaciální sedimentaci nejspíše ve střední části proglaciálního 

glacifluviálního systému, který byl ovlivňován především denními cykly změn průtoků tav-

ných vod od čela ustupujícího kontinentálního ledovce. 

 

 

 

 

 

 

 

 
Obr. 4.3.13. pokračování na následující straně. 1 - celkový pohled na kvartérní pokryv doleritového lomu sv. od 

Rožan, shora sprašová hlína, níže proglaciální glacifluviální sedimenty a nejníže subglaciální tilly. 2 - polodetail 

subglaciálních tillů ze spodní části studovaného profilu nad doleritovým lomem u Rožan. Na bázi světle okrový 

spodní lodgement till, ve střední části proudově zvrstvený rezavý subglaciální melt-out till, svrchní část je opět 

tvořená lodgement tillem. 3 - zvlněné erozní rozhraní mezi lodgement tillem ve spodní části a nadložními pro-

glaciálními glacifluviální písky v kopané sondě F4. 4 - od báze nepostižený regolit lužického granodioritu s žílou 

doleritu přecházející do duktilně postiženého glacitektonitu se zachovanými primárními stavbami lužického 

granodioritu ve svrchní části, kopaná sonda F4. 5 - celkový pohled na opuštěnou zatopenou pískovnu 

v glacifluviálních sedimentech poblíž silnice k hraničnímu přechodu u Filipova. 6 - detail šikmo planárně zvrst-

vených středně až hrubě zrnitých písků (Sp) s cykly pozitivní gradace z pískovny na snímku č. 5. 
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Obr. 4.3.13. Celkové pohledy a detaily sedimentárních textur na lokalitách Rožany, F4 mezi Harrachovem a 

Fukovskou silnicí a v okolí hraničního přechodu u Filipova. Pro detailní popis jednotlivých fotografií viz text. 
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4.4. Sedimentárně petrologické studium ledovcových sedimentů 

 Pro petrologické studium štěrkové frakce byly odebrány vzorky ze strojově kopaných 

rýh – lokality Lobendava a Velký Šenov, z příležitostného odkryvu pro stavbu rodinného 

domku v Královce a v opuštěných pískovnách Sohland a Fukov (pro detailní popis 

sedimentologie těchto lokalit viz kapitolu 4.3.). Každá z lokalit má specifickou polohu, která 

ovlivňuje podíly jednotlivých petrografických a provenienčních skupin. Petrologie klastů byla 

studována ve dvou štěrkových frakcích: 8–16 mm (-3–-4 φ) a 16–64 mm (-4–-6 φ). Druhá 

frakce je totožná s frakcí použitou pro studium vůdčích nordických souvků (viz kapitolu 4.5.). 

Ve všech případech je v textu této kapitoly operováno s váženými procenty. 

 Ve studovaných vzorcích byly vymezeny následující typy hornin a jejich skupiny: 

křemen, lužické granitoidy a metamorfity, vulkanity, křídové pískovce, rohovce a kvarcity, 

baltské pazourky, nordické pískovce, nordické porfyry, nordické granitoidy a skupina neurče-

ných hornin (viz tab. 4.4.1.). Z provenienčního hlediska jsou lužické granitoidy a metamorfi-

ty, společně s vulkanity považovány za místní horniny. Místními horninami jsou označovány 

horniny, které se na dané místo mohly dostat jinými transportními procesy než pouhým le-

dovcovým transportem (např. přibíráním starších zvětralin či sedimentů přímo do proglaciál-

ního glacifluviálního systému). Do skupiny blízkých hornin jsou řazeny křídové pískovce, 

rohovce a kvarcity, ty se vyskytují nejčastěji v přilehlé části Německa či v českých oblastech 

za sedly a musely být na studovanou lokalitu dopraveny ledovcem. Jako nordické horniny 

jsou označovány fenoskandské a baltské horniny, které v případě vzorků ze Šluknovského 

výběžku zahrnují baltské pazourky a dále nedělené skupiny nordických pískovců, granitoidů a 

porfyrů. Baltské pazourky zahrnují maastrichtské a danské biogenní silicity, vyskytující se na 

pobřeží podél celého Pobaltí od Dánska až po Lotyško a Estonsko a stejně tak i na dně vlast-

ního Baltského moře. Nordické pískovce jsou zastoupeny především jotnickými červenými a 

růžovými pískovci z Dalarna a ze dna Botnického zálivu a východní části Baltu, stejně jako 

kambrickými pískovci z jižního Švédska a Bornholmu. Do skupiny nordických granitoidů 

patří nepřeberné množství jednotlivých, blíže provenienčně určitelných či neurčitelných typů 

nordických granitoidů. Dominují mezi nimi ålandské horniny, velmi hojné jsou granitoidy 

z Dalarna a TIB-zone granitoidy a metagranitoidy ze Smålandu. Mezi nordickými porfyry 

jsou nejhojnější dalarnské porfyry, velmi hojné jsou také porfyry ålandské a baltské. Pro bliž-

ší specifikaci a provenienční původ jednotlivých vůdčích nordických hornin viz kapitolu 4.5. 

Provenienci křemene není možné ve většině případů jednoznačně určit, a i když většina kře-

mene obvykle pochází z místních hornin, nelze vyloučit u určité části klastů ani původ blízký 

či nordický. 
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petrotypy 

lokalita vzorek popis    
vrstvy 

frakce 
(mm) křemen % 

lužické 
granitoidy  

+ metamor-
fity 

% křídové 
pískovce % 

rohovce 
+    

kvarcity
% baltské 

pazourky % nordické 
pískovce % nordické 

porfyry % nordické 
granitoidy % vulkanity % neurčeno % 

celkový 
počet 
klastů 

Fukov F1 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 134 26,7 198 39,4 82 16,3 18 3,6 22 4,4 26 5,2 3 0,6 16 3,2 2 0,4 1 0,2 502 

Fukov F2 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 143 25,5 236 42,1 95 17,0 18 3,2 20 3,6 28 5,0 3 0,5 17 3,0       560 

Fukov F2 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 46 13,5 199 58,2 27 7,9 14 4,1 22 6,4 18 5,3 3 0,9 10 2,9 2 0,6 1 0,3 342 

Fukov F3 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 142 26,5 206 38,5 98 18,3 17 3,2 18 3,4 32 6,0 2 0,4 14 2,6 4 0,7 2 0,4 535 

Fukov F4 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

8-16 111 27,7 162 40,4 64 16,0 12 3,0 14 3,5 20 5,0 2 0,5 12 3,0 2 0,5 2 0,5 401 

Lobendava L1 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 255 55,4 170 37,0 2 0,4 4 0,9 1 0,2    1 0,2 3 0,7 24 5,2    460 

Lobendava L1 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 51 23,8 137 64,0 4 1,9 5 2,3 2 0,9 1 0,5    1 0,5 11 5,1 2 0,9 214 

Královka K1 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 34 13,9 139 57,0 18 7,4 10 4,1 17 7,0 10 4,1 5 2,0 8 3,3 2 0,8 1 0,4 244 

Sohland S1 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

8-16 101 23,4 173 40,0 69 16,0 24 5,6 15 3,5 19 4,4 6 1,4 14 3,2 9 2,1 2 0,5 432 

Sohland S1 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

16-64 35 12,5 163 58,4 23 8,2 13 4,7 15 5,4 12 4,3 4 1,4 7 2,5 6 2,2 1 0,4 279 

Velký 
Šenov VS1 

glacifluviální 
štěrkovité 

písky 
8-16 194 52,2 138 37,1 6 1,6 3 0,8 4 1,1 2 0,5 2 0,5 2 0,5 19 5,1 2 0,5 372 

Tab. 4.4.1. Petrologické analýzy štěrkové frakce jednotlivých studovaných vzorků včetně absolutního a relativního podílu jednotlivých skupin petrotypů, základního popisu 

vrstvy a studované frakce. Pro bližší sedimentární popis a lokalizaci odběru vzorků viz kapitolu 4.3. a Přílohu 1. 
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Jako podstatné se zde jeví odlišení „otevřených lokalit“ od „morfologicky ovlivněných 

lokalit“ z hlediska podílů jednotlivých petrotypů zastoupených na daných lokalitách. Mezi 

otevřené lokality patří ty lokality, u nichž docházelo k plošné proglaciální sedimentaci mate-

riálu z celého profilu odtávajícího tělesa kontinentálního ledovce, ze studovaných lokalit to 

jsou lokality Fukov, Královka a Sohland. Naopak k morfologickému ovlivnění sedimentace 

docházelo u lokalit, kde sedimenty ukládaly tavné ledovcové vody přitékající od dílčích le-

dovcových splazů, které překročily jednotlivá sedla v z. a střední části Šluknovské pahorkati-

ny. To se projevuje výraznými rozdíly v podílech distální složky neseného materiálu, kam 

zahrnujeme provenienčně blízké a nordické horniny (viz tab. 4.4.2.). Na otevřených lokalitách 

je podíl součtu blízkých a nordických hornin téměř jedna třetina (přesně 31,4 % s rozptylem 

26,5–34 %), naopak u lokalit položených za sedlem je tento podíl pouze okolo 4 % (s rozpty-

lem 2,4–6,1 %). Distálně transportované horniny jsou na morfologicky ovlivněných lokalitách 

nahrazovány především křemenem a to především v jemnější studované frakci 8-16 mm, 

v hrubší frakci 16-64 mm potom především místními lužickými granitoidy a metamorfity. 

V obou frakcích je u reliéfem ovlivněných lokalit patrné významné zvýšení podílu místních 

kenozoických vulkanitů (až přes 5 % na morfologicky ovlivněných lokalitách), naopak u ote-

vřených lokalit je podíl vulkanitů <1 % (viz tab. 4.4.1.). 

Z výsledků jsou také patrné významné rozdíly mezi oběma studovanými frakcemi 

z hlediska podílů jednotlivých petrotypů. Podstatné je to především u křemene, který se 

v jemnější frakci 8-16 mm vyskytuje v podílu 25,5–55,4 % s průměrem okolo 33 %, naopak 

v hrubší frakci se vyskytuje v podílech 12,5–23,8 % s průměrem lehce nad 15 % (viz tab. 

4.4.1.). Obdobný úbytek v hrubší studované frakci je patrný u křídových pískovců, které se 

v jemnější frakci vyskytují v podílech 16–18 %. Pouze na lokalitách Lobendava a Velký Še-

nov se křídové pískovce vyskytují v podílech okolo 1 % (viz tab. 4.4.1.). To je však způsobe-

no morfologicky ovlivněnou sedimentací po přechodu čela ledovcových splazů přes jednotli-

vá sedla, které způsobilo dramatické snížení podílů distální složky transportovaného materiá-

lu. V hrubší frakci se podíl křídových pískovců vyskytuje okolo 8 %, opět s výjimkou vzorku 

z lokality Lobendava, který díky morfologickému ovlivnění obsahuje jen necelá 2 % blízkých 

křídových pískovců (viz tab. 4.4.1.). 
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provenienční skupiny     
lokalita vzorek popis vrstvy frakce 

(mm) místní % blízké % nordické % křemen % neurčeno % 

celkový 
počet 
klastů 

Fukov F1 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 200 39,8 100 19,9 67 13,3 134 26,7 1 0,2 502 

Fukov F2 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 236 42,1 113 20,2 68 12,1 143 25,5     560 

Fukov F2 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 201 58,8 41 12,0 53 15,5 46 13,5 1 0,3 342 

Fukov F3 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 210 39,3 115 21,5 66 12,3 142 26,5 2 0,4 535 

Fukov F4 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

8-16 164 40,9 76 19,0 48 12,0 111 27,7 2 0,5 401 

Lobendava L1 glacifluviální 
písčité štěrky 8-16 194 42,2 6 1,3 5 1,1 255 55,4     460 

Lobendava L1 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 148 69,2 9 4,2 4 1,9 51 23,8 2 0,9 214 

Královka K1 glacifluviální 
písčité štěrky 16-64 141 57,8 28 11,5 40 16,4 34 13,9 1 0,4 244 

Sohland S1 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

8-16 182 42,1 93 21,5 54 12,5 101 23,4 2 0,5 432 

Sohland S1 
glacifluviální 

štěrkovité 
písky 

16-64 169 60,6 36 12,9 38 13,6 35 12,5 1 0,4 279 

Velký  
Šenov VS1 

glacifluviální 
štěrkovité 

písky 
8-16 157 42,2 9 2,4 10 2,7 194 52,2 2 0,5 372 

Tab. 4.4.2. Provenienční skupiny v jednotlivých analyzovaných vzorcích štěrkové frakce. Pro příslušnost jednot-

livých petrotypů a jejich skupin do provenienčních skupin viz text. 

 

Pokles podílu křemene a křídových pískovců v hrubší frakci je nahrazen nárůstem po-

dílu místních lužických granitoidů a metamorfitů a také baltských pazourků v hrubší studova-

né frakci. Lužické granitoidy a metamorfity tvoří v jemnější frakci poměrně uniformně okolo 

40 % materiálu (s rozptylem 37–42,1 %), naopak v hrubší frakci je jejich podíl skoro 60 % (s 

rozptylem 57–64 %). Toto nabohacení je zřejmě přímo spojené s ochuzením křemene, protože 

jednotlivé křemenné vyrostlice vyskytující se v lužických granitoidech mají obvykle velikost 

do 2 cm (v a-ose) a pokud došlo k desintegraci granitoidního materiálu vyskytují se jako sa-

mostatná křemenná zrna především v jemnější zrnitostní frakci. To také dokládá poměrně uni-

formní podíl součtu křemene a lužických granitoidů a metamorfitů, který je opět závislý spíše 

na podmíněnosti reliéfem než na zrnitostní frakci. Na otevřených lokalitách je podíl křemene 

a lužických granitoidů a metamorfitů těsně nad dvěma třetinami (67,4 %), přičemž v jemnější 

frakci je tento podíl ~66 % a v hrubší frakci ~71 %, takže již tento rozdíl není tak dramatický. 

Naopak na reliéfem podmíněných lokalitách je podíl součtu křemene a lužických granitoidů a 

metamorfit na celku okolo 90 % s poměrně malými rozdíly mezi jednotlivými frakcemi. Vý-

znamný je též rozdíl v podílech baltských pazourků mezi oběma studovanými frakcemi. 
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V jemnější frakci tvoří baltské pazourky na všech lokalitách <3 %, naopak v hrubší frakci je 

jejich podíl >5 %. Samozřejmě i zde je velmi patrný vliv reliéfu na obsahy baltských pazour-

ků jako nordické komponenty. Na otevřených lokalitách je jejich podíl >4 % (s rozdíly mezi 

frakcemi: 8-16 mm – 3,7 % a 16-32 mm – 6,2 %), na morfologicky podmíněných lokalitách 

potom jejich podíl nedosahuje ani 1 %. U ostatních petrotypů nejsou rozdíly v podílech jed-

notlivých typů v různých zrnitostních frakcích významné. 

Průměrný podíl nordických hornin je na celém Šluknovsku okolo 10 %, je však velice 

proměnlivý a závisí na morfologickém ovlivnění sedimentace na jednotlivých lokalitách. Na 

otevřených lokalitách dosahuje průměrně 13,2 % (s rozptylem 12–16,4 %); s tím, že nepatrně 

vyšší je podíl nordik v hrubší ze studovaných frakcí, kde přesahuje 15 %, naopak v jemnější 

frakci je průměrný podíl nordických hornin poměrně uniformně ~12,5 %. Avšak na lokali-

tách, kam bylo díky pozici za morfologicky výraznými sedly transportováno nižší množství 

distální složky, je podíl nordik pouze <2 %. Blízkých hornin je na Šluknovsku obvykle nece-

lých 15 %, u otevřených lokalit je to běžně >18 % (v jemnější frakci 20,5 %, v hrubší studo-

vané frakci pak ~12 %), naopak u morfologicky ovlivněných lokalit podíl blízkých hornin 

přesahuje jen nepatrně 2 % (viz tab. 4.4.2.). Místní horniny tvoří průměrně necelou polovinu 

studovaných vzorků, avšak patrné jsou rozdíly v jednotlivých frakcích: v jemnější frakci je 

podíl místních hornin lehce nad 40 %, v hrubší frakci potom lehce nad 60 %. 
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4.5. Statistiky vůdčích nordických souvků 

Na třech lokalitách bylo provedeno statistické zhodnocení souboru vůdčích nordic-

kých souvků s využitím metody teoretického souvkového centra (TGZ – Theoretische Ge-

schiebezentrum) definovaného Lüttigem (1958) a upraveného Nývltem (2003b). Detailní po-

pis upravené metodiky a diskuse jejího použití na rozdíl od jiných metod lze najít v pracích 

Nývlta (2003b) a Víška a Nývlta (2006). Touto metodou byly zpracovány glacifluviální sedi-

menty na lokalitách Fukov, Královka a Sohland. Odkrytost terénu bohužel neumožňovala 

zpracování jiných lokalit, protože v době výzkumu nebyly dostupné nebo neobsahovaly 

dostatečné množství nordického materiálu v dané zrnitostní frakci (16–64 mm; -4–-6 φ), aby 

mohly být zpracovány. Zastoupení jednotlivých typů vůdčích nordických souvků na studova-

ných lokalitách a jejich teoretická souvková centra jsou přehledně zpracovány v tab. 4.5.1. 

Souvková společenstva na jednotlivých lokalitách jsou poměrně rozdílná (viz tab. 

4.5.1.), což se projevuje i v rozdílných TGZ (viz tab. 4.5.1. a obr. 4.5.2. a 4.5.3.). Souvkové 

společenstvo na lokalitě Fukov je v rámci českých analýz vůdčích nordických souvků napros-

to ojedinělé dominancí dalarnských hornin, které představují téměř 2/3 veškerých vůdčích 

nordických souvků. To je mnohem více než průměrné obsahy dalarnských hornin, které jsou 

s průměrným zastoupením 44,6 % nejhojnější skupinou vůdčích nordických souvků v celé 

severočeské oblasti. Na jiných lokalitách se však obsahy dalarnských hornin pohybují nejčas-

těji v intervalu 40–50 %, s maximálními výkyvy mezi 28,3 % a 63,3 %, kdy maximální hod-

nota odpovídá právě lokalitě Fukov (srovnej s obr. 4.5.1.). 

Naopak na našem území jinak velmi hojné ålandské horniny tvoří pouze necelých 17 

%, i když na jiných severočeských lokalitách představují běžně 1/3 všech vůdčích nordických 

hornin (přesně 33,1 % s rozptylem 16,7–47,2 % - viz obr. 4.5.1., kdy nejnižší hodnota odpo-

vídá právě lokalitě Fukov). Podíl smålandských hornin se svými 10 % je naprosto běžný ve 

srovnání s jinými severočeskými lokalitami (průměr 8,6 % s rozptylem 1,8–21,1 %). Další 

prakticky vždy se vyskytující provenienční skupinou jsou horniny pocházející z dnešního dna 

Baltského moře, které jsou představovány červeným a hnědým baltským křemenným porfy-

rem. Na lokalitě Fukov jsou opět přítomny v, pro severočeskou oblast, průměrném množství 

6,7 %; přičemž jejich rozptyl na severočeských lokalitách je 0–16,7 % s průměrem 7,2 % 

(obr. 4.5.1.). 
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Tab. 4.5.1. Vůdčí nordické souvky a TGZ z lokalit Fukov, Královka a Sohland. 

 

Další dvě lokality zpracovávané v rámci Šluknovského výběžku vykazují spíše prů-

měrné hodnoty obsahů jednotlivých provenienčních skupin ve srovnání s běžnými hodnotami 

pro celou severočeskou oblast. Dvě hlavní provenienční skupiny jsou zastoupeny průměrně: 

dalarnské horniny 40 % resp. 47,9 %, ålandské horniny 35 % resp. 31,5 %. Zajímavý je rela-

tivně vyšší podíl hornin z Botnického zálivu na lokalitě Královka (10 %), který je v rámci 

lokalita 

vůdčí souvek Fu
ko

v 

K
rá

lo
vk

a 

So
hl

an
d 

Åland aplitgranit 2 1 3 
Åland granit 2 2 7 

Åland křemenný porfyr 1 0 6 
Åland rapakivi 2 1 0 

Åland žulový porfyr 3 1 3 
Bohus granit 0 0 1 

Bredvad porfyr 18 4 17 
Červený baltský křemenný porfyr 2 0 3 

Dala ignimbrit 1 0 0 
Dala porfyr (obecný) 4 0 2 
Digerberg pískovec 3 1 4 
Digerberg slepenec 3 0 0 
Flammen pegmatit 0 1 0 

Garberg granit 0 0 1 
Granofyr z Botnického zálivu 1 0 0 

Grönklitt porfyrit 0 0 6 
Haga granit 0 1 0 

Hnědý baltský křemenný porfyr 2 1 0 
Kalmarsund pískovec 0 0 2 

Kinne diabas 1 0 0 
Laitila rapakivi granit 0 0 1 

Oxåsen porfyr 2 1 2 
Prick granit 0 1 4 
Rödö granit 1 2 1 
Särna porfyr 4 1 0 
Siljan granit 3 1 3 

Småland granit (obecný) 2 1 5 
Stockholm granit 0 0 1 
Uthammar granit 3 0 1 

celkový počet souvků 60 20 73 

TGZ 60,6° s. š. 
15,6° v. d. 

60,4° s. š. 
16,7° v. d. 

60,3° s. š. 
16,6° v. d. 
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celé severočeské oblasti extrémní (viz obr. 4.5.1.), vyplývá však zřejmě ze statisticky menšího 

množství klastů získaných na této příležitostně odkryté lokalitě. Obsahy smålandských hornin 

jsou mimo průměrné severočeské hodnoty, spadají však stále do rozptylu jedné směrodatné 

odchylky a nelze je považovat za nijak výjimečné. 

Obr. 4.5.1. Obsahy hlavních provenienčních skupin vůdčích nordických souvků v celé severočeské oblasti vyjád-

řené jako průměry s rozptyly ± 1σ. Do skupiny Småland byly zahrnuty i filipstadské granity, kalmarsundské 

pískovce a Kinne diabasy. Skupina označená jako Baltské moře zahrnuje i horniny pocházející 

ze severošvédských rapakivických masivů jako je Rödö, Ragunda apod. Ve skupině ostatní jsou především hor-

niny z granitoidních masivů v okolí Stockholmu, z Finské pevniny, Bornholmu a Bohuslänu a rombové porfyry 

z Oslo grabenu. 
 

Výše uvedené hodnoty podílů a rozptylů jednotlivých horninových a provenienčních 

skupin vychází právě ze souboru 13 severočeských lokalit publikovaných Víškem a Nývltem 

(2006). V rámci celého zaledněného území severních Čech je lokalita Fukov naprosto unikát-

ní dominancí dalarnských hornin a posunem TGZ směrem k Z. Lokality Sohland a Královka 

odpovídají rozptylu TGZ zjištěných na jiných lokalitách glacifluviálních a glacigenních sedi-

mentů severních Čech. 

Pro jednotlivá společenstva vůdčích nordických souvků byl vypočten G/P koeficient 

(viz tab. 4.5.2.) zavedený Nývltem (2003b). Tento koeficient představuje poměr nordických 

granitoidních hornin (včetně všech typů ålandských porfyrů) vůči nordickým porfyrům. Tento 

poměr citlivě reaguje na dynamický glacifluviální transport materiálu, který způsobuje ochu-

zení společenstva nordických souvků o méně odolné granitoidní horniny. S intenzitou a dél-

kou glacifluviálního transportu tudíž dochází ke snižování tohoto koeficientu. Z tohoto ohledu 
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nepřekvapuje, že vůbec nejnižší G/P koeficient (0,56) vykazuje společenstvo vůdčích nordic-

kých souvků z lokality Fukov. Lokalita Sohland vykazuje střední hodnotu G/P koeficientu 

(1,23) a společenstvo vůdčích nordik z příležitostného odkryvu na lokalitě Královka má neo-

pak G/P koeficient velmi vysoký (1,71). 
 

Lokalita 

B
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ka

  1
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ov
ka

  2
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  3
 

Č
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v 
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bš
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jn
 

H
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ní
  Ř
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ce
 1

 

H
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as
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 2

 

K
rá

lo
vk

a 

M
ní

še
k 

N
ov

á 
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G/P koeficient 1,48 0,72 0,88 1,83 0,56 1,04 1,80 0,78 1,71 1,83 1,19 1,18 1,23 

Tab. 4.5.2. G/P koeficient vypočtený pro společenstva vůdčích nordických souvků ze 13 severočeských lokalit. 

Tučně jsou vyznačeny lokality ze Šluknovské pahorkatiny. Zdrojová data převzata z práce Víšek a Nývlt (2006). 

 

Grafické zobrazení společenstev vůdčích nordických souvků na lokalitách Fukov, Krá-

lovka a Sohland je znázorněno kartografickou metodou navrženou Smedem (1993) pomocí 

programu napsaného Geislerem (1999) v obr. 4.5.2. Jednotlivé typy ålandských hornin jsou 

zobrazeny souhrnně kumulativním kruhem, protože všechny mají stejné souřadnice svého 

původu a vzájemně by se překrývaly. 

Obr. 4.5.2. Kartodiagramy zdrojových oblastí společenstev vůdčích nordických souvků s vyznačenými teoretic-

kými souvkovými centry (TGZ, čtyřcípá hvězda) z lokalit Fukov, Královka a Sohland. 
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4.6. Datování deglaciace území kosmogenními radionuklidy 

 Ve studovaném území Šluknovské pahorkatiny bylo vybráno pět oblíkových elevací, u 

nichž byly odebrány povrchové vzorky k datování deglaciace (m.j. Stone et al. 1998, Balco et 

al. 2005, Braucher et al. 2006) zjištěním koncentrace kosmogenních radionuklidů v krystalové 

mřížce křemene. Lokalizace elevací v rámci studovaného území je patrná z obr. 4.6.1., lokali-

zace dalších vzorků mimo studované je shrnuta v tab. 4.6.1. Na žádné ze studovaných oblíko-

vých elevací nebyly zjištěny jakékoliv mikrotvary reliéfu nasvědčující eroznímu působení 

ledovce, což není na daném typu hornin (převážně porfyrický středně až hrubě zrnitý granit a 

granodiorit) a předpokládané délce expozice po odlednění nic neobvyklého. Z tohoto důvodu 

je nutné počítat s erozí daných povrchů, avšak přesné určení rychlosti eroze povrchu jed-

notlivých oblíkových elevací nebylo nezávislými metodami možné. Z tohoto důvodu lze pou-

žít tyto výsledky pouze jako relativní (a to za předpokladu obdobné rychlosti eroze povrchů 

elevací na celém území), tedy k rozlišení různě dlouhých expozic povrchů v rámci 20-ti zpra-

covaných vzorků zaledněných oblíkových elevací v severním pohraničí Česka, od Šluknovska 

přes Hrádeckou pánev, Frýdlantsko, Jesenicko po Osoblažsko (viz tab. 4.6.1., 4.6.2. obr. 

4.6.2.). Dále na V již nebylo možné odebrat vhodný materiál pro datování expozice povrchů. 

S ohledem na očekávané středopleistocenní stáří zalednění studovaného území byl ja-

ko nejvhodnější kosmogenní radionuklid použit nuklid 10Be, který má poločas rozpadu ~1,52 

Ma (Holden 1990, Middleton et al. 1993) a nejnižší in situ produkci ze všech kosmogenních 

nuklidů. To sice neumožňuje datování krátkodobé expozice v řádu stovek až tisíců let, ale je 

nejvhodnější v časovém rozmezí desítek tisíc až spíše stovek tisíc let. Další výhodou 10Be je 

jednoduchá a dobře známá chemie, velmi hojné použití v posledních letech (viz souhrn prací 

v Gosse a Phillips 2001) a použití křemene jako výchozího minerálu, který je z hlediska che-

mického zvětrávání dostatečně rezistentní a je téměř všudypřítomný s vysokými obsahy 

v granitoidních horninách, které budují celou studovanou oblast. V připovrchových částech 

hornin je 10Be produkováno především vysokoenergetickými „rychlými“ neutrony a jeho pro-

dukce miony je výrazně menší (v závislosti na geomagnetické šířce a nadmořské výšce běžně 

v rozmezí 2–16 %; Nishiizumi et al. 1989, Brown et al. 1995, Stone 1999) než je tomu u ji-

ných kosmogenních nuklidů. V krystalové mřížce křemene může nahrazovat jak křemík, tak i 

kyslík. Problémem však zůstává odlišení 10Be od 10B během AMS měření, což způsobuje ne-

možnost změření některých vzorků (obvykle 5–10 %). Obdobně důležitá je chemická příprava 

vedoucí k oddělení atmosféricky vzniklého a terestricky (in situ) vzniklého 10Be, protože pro-

dukce 10Be v atmosféře je přibližně 1000x větší než jeho sekundární produkce na zemském 
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povrchu; tato procedura (Kohl a Nishiizumi 1992) je však již dnes dokonale zvládnuta, takže 

její analytická chyba nepřesahuje hodnotu 2–3 %. 
 

vzorky lokalita souřadnice   popis lokality hornina 
51°02´09,4´´ s.š.

14°29´57´´ v.d.SL-Be1 v. část Fukovského výběžku, nad 
fukovskou vodárnou 

335 m 
rozpadlý výchoz, zarostlý lesem východolužický granodio-

rit 

51°00´48´´ s.š.
14°28´41,3´´ v.d.SL-Be2 oblík mezi fukovskou silnicí a 

Královkou 
369 m 

rozpadlé bloky výchozu na náběžné 
hraně oblíku, zakryté lesem 

východolužický jemnozrn-
ný granodiorit 

50°59´32,8´´ s.š.
14°32´07,7´´ v.d.SL-Be3 dioritový hřbet j. od silnice Šluk-

nov - Jiříkov 
452 m 

rozpadlý blokový výchoz, odběr asi 
ze žíly (diorit), zarostlý lesem 

Východolužický diorit až 
granodiorit 

50°58´29,1´´ s.š.
14°35´38,9´´ v.d.SL-Be4 malý vrcholek u hraničního pře-

chodu Jiříkov - Aloisov 
442 m 

zvětralý výchoz středně zrnitého 
granodioritu, zarostlé lesem 

východolužický střeně 
zrnitý granodiorit 

50°58´08,9´´ s.š.
14°33´45,8´´ v.d.SL-Be5 

křemenná žíla u křižovatky k 
hraničnímu přechodu Jiříkov - 

Aloisov 440 m 

přirozený výchoz nad údolím potoka 
cca 30 m, okolí zarostlé lesem (prav-

děpodobně nebylo po celou dobu) 
Křemen 

50°51´28,8´´ s.š.
14°54´34,9´´ v.d.HP-Be1 oblík nad zářezem Václavického 

potoka ve Václavicích 
316 m 

odběr na výchozu v zatáčce nad 
vesnicí Václavice (vysoký) václavický granodiorit 

50°50´27,1´´ s.š.
15°04´26,1´´ v.d.HP-Be2 oblík hradící glacifluviální akumu-

laci v Mníšku u Liberce 
406 m 

hřbet oddělující glacifluviální akumu-
laci od údolí Jeřice, zakryt lesem 

jizerský (hrubozrnný 
porfyrický) granit 

50°50´27,1´´ s.š.
15°04´26,1´´ v.d.HP-Be3 oblík v podloží glacifluviální 

akumulace v Mníšku u Liberce 
406 m 

odběr z odkrytého výchozu, slabý 
náletový porost břízek 

jizerský (hrubozrnný 
porfyrický) granit 

50°51´49,5´´ s.š.
15°06´19,1´´ v.d.HP-Be4 Oldřichovské sedlo 

482 m 

výchoz na pravé straně sedla při 
pohledu ze severu, překryté lesem jizerský granit 

50°57´00,5´´ s.š.
15°01´44,1´´ v.d.FR-Be1  oblík v zářezu železnice v obci 

Minkovice 
239 m 

výchoz pravděpodobně trvale pokryt 
lesem, odběr cca 8m nad povrchem 

ortorula (kataklazovaný 
typ rumburského granitu)

50°52´22´´ s.š.
15°11´06,8´´ v.d.FR-Be2 drobný oblík při úpatí Jizerských 

hor v obci Hejnice 
401 m 

odběr z oblíku porostlém vzrostlými 
duby, okraje jsou zatravněné 

jizerský hrubozrnný porfy-
ricky granit 

50°52´21,3´´ s.š.
15°11´14,7´´ v.d.FR-Be3 drobný oblík při úpatí Jizerských 

hor v obci Hejnice 
445 m 

odběr z oblíku porostlém vzrostlými 
duby, okraje jsou zatravněné 

jizerský hrubozrnný porfy-
ricky granit 

50°14´32.3´´ s.š.
17°39´05.6´´ v.d.OS-Be1 Oblík u Dívčího Hradu 

301 m 

rozpadlý výchoz na vrcholku oblíku, 
okolí zarostlé lesem kulmský slepenec 

50°16´14.3´´ s.š.
17°39´49.7´´ v.d.OS-Be2 oblík u Hlinky 

304 m 

odběr z vrcholové partie, d=4m; 
v=2,5m; š=2 m kulmský slepenec 

50°20´08.3´´ s.š.
17°07´30.4´´ v.d.JE-Be1 Šibeničník 

328 m 
žulový oblík, vrchol slabě zarostlý žulovský granit 

50°19´54´´ s.š.
17°08´12.5´´ v.d.JE-Be2 oblík jv. od Šibeničníku uvnitř 

šibeniční deprese 
316 m 

žulový oblík, vrchol zarostlý lesem žulovský granit 

50°21´46.7´´ s.š.
17°06´37.3´´ v.d.JE-Be3 oblík ~100 m z. od větrné elekt-

rárny ve Velké Kraši 
322 m 

žulový oblík, bez stromového porostu žulovský granit 

50°21´55.2´´ s.š.
17°06´25´´ v.d.JE-Be4 oblík sz. od větrné elektrárny s 

výškou 340 m 
340 m 

žulový oblík (vrcholový odběr), za-
rostlé lesem žulovský granit 

50°22´31.1´´ s.š.
17°04´50.2´´ v.d.JE-Be5 oblík v. od vrchu Palice s výškou 

320 m 
320 m 

žulový oblík, okolí zarostlé lesem žulovský granit 

50°19´37.9´´ s.š.
17°04´16.1´´ v.d.JE-Be6 Lánský Vrch 

419 m 
žulový oblík, odběr z vrcholové partie žulovský granit 

Tab. 4.6.1. Vzorky odebrané na datování expozice povrchů oblíkových elevací kosmogenním radionuklidem 
10Be včetně lokalizace, popisu a typu horniny. 
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Obr. 4.6.1. Lokalizace oblíkových 

elevací na Šluknovsku (čísla 1–5) a 

lokality Fukov (F), ze kterých byly 

odebrány vzorky pro datování deg-

laciace pomocí kosmogenního 

nuklidu 10Be. Zeleně plochy tillů, 

červeně plochy glacifluviálních 

sedimentů, další detaily k vlastní 

legendě viz Přílohu 1. 
 

vzorek 
produkce 

10Be 
(at/g/a) 

10Be (at/g)
10Be error 

(at/g) 
T min. (a) 

nulová 
eroze 

T min. 
error (a)  Lokalizace a popis 

SL-Be1 7,15 279 451 39 872 39 184 6 065  v. část Fukovského výběžku, nad fukovskou vodárnou 
SL-Be2 7,37 274 509 54 583 37 326 7 752  oblík mezi fukovskou silnicí a Královkou 
SL-Be3 7,94 314 927 64 924 39 770 8 539  dioritový hřbet j. od silnice Šluknov - Jiříkov 
SL-Be4 7,87 82 735 26 488 10 470 3 410  malý vrcholek u hraničního přechodu Jiříkov - Aloisov 
SL-Be5 7,86 20 602 5 602 2 606 726  křemenná žíla u křižovatky k hraničnímu přechodu Jiříkov - Aloisov
HP-Be1 7,02 165 609 41 011 23 566 6 005  oblík nad zářezem Václavického potoka ve Václavicích 
HP-Be2 7,62 179 729 44 507 23 562 6 004  oblík hradící glacifluviální akumulaci v Mníšku u Liberce 
HP-Be3 7,62 118 362 20 596 15 488 2 851  oblík v podloží glacifluviální akumulace v Mníšku u Liberce 
HP-Be4 8,15 196 307 30 866 24 064 4 050  Oldřichovské sedlo 
FR-Be1 6,54 42 077 10 728 6 402 1 677  oblík v zářezu železnice v obci Minkovice 
FR-Be2 7,59 103 110 18 943 13 540 2 617  drobný oblík při úpatí Jizerských hor v obci Hejnice 
FR-Be3 7,89 90 394 18 997 11 413 2 494  drobný oblík při úpatí Jizerských hor v obci Hejnice 
OS-Be1 6,92 183 232 37 084 26 469 5 587  oblík u Dívčího Hradu 
OS-Be2 6,94 175 568 51 437 25 282 7 561  oblík u Hlinky 
JE-Be1 7,1 156 066 52 604 21 950 7 515  Šibeničník 
JE-Be2 7,02 10B - - -  oblík jv. od Šibeničníku uvnitř Šibeniční deprese 
JE-Be3 7,06 209 601 53 438 29 700 7 779  oblík ~100 m z. od větrné elektrárny ve Velké Kraši 
JE-Be4 7,18 234 664 33 223 32 718 5 031  oblík sz. od větrné elektrárny s výškou 340 m 
JE-Be5 7,05 258 429 34 792 36 730 5 414  oblík v. od vrchu Palice s výškou 320 m 
JE-Be6 7,71 141 154 34 011 18 267 4 536  Lánský vrch 
Tab. 4.6.2. Výsledky měření obsahů 10Be z povrchových vzorků oblíkových elevací s chybou 2 σ, celková pro-

dukce 10Be pro danou lokalitu, přepočet na min. stáří s nulovou erozí povrchu a lokalizace a popis jednotlivých 

vzorků. První dvě písmena v označení vzorků znamenají: SL – Šluknovsko, HP – Hrádecká pánev a Jizerské 

hory, FR – Frýdlantsko, OS – Osoblažsko, JE – Jesenicko. 
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Získaná minimální stáří expozice povrchů bylo možné rozdělit do tří poměrně homo-

genních skupin a do dvou skupin přechodných (viz obr. 4.6.2. a popisek k tomuto obrázku). U 

vzorku JE-Be2 byl zjištěn vysoký obsah bóru (10B), který nebylo možné chemicky odstranit a 

proto nemohl být u tohoto vzorku obsah 10Be změřen. Další dva vzorky (SL-Be5 a FR-Be1) 

vykazují příliš malé min. stáří expozice. Abychom získali geologicky předpokládané stáří de-

glaciace těchto povrchů (tedy stáří jakéhokoliv ze středopleistocenních glaciálů), potom by 

rychlost eroze těchto povrchů dosahovala hodnot přesahujících 100 m/Ma, což je pro oblast 

Českého masívu hodnota odpovídající liniové a nikoliv plošné erozi. Lze se proto domnívat, 

že tato stáří neodrážejí deglaciaci daného povrchu, ale nějakou blíže neurčenou mladší (zřej-

mě holocenní) událost vedoucí k jejich obnažení. 
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Obr. 4.6.2. Minimální stáří deglaciace oblíkových elevací přepočtená z obsahů 10Be z povrchových vzorků vyjá-

dřená jako průměry s rozptyly ± 2 σ. Barevně jsou vymezeny tři dominantní skupiny stáří (modrá, červená, žlu-

tá) a dvě skupiny přechodné (fialová a oranžová), černě potom vzorky, jejichž minimální stáří expozice povrchu 

je holocenní. SL – Šluknovsko, HP – Hrádecká pánev a Jizerské hory, FR – Frýdlantsko, OS – Osoblažsko, JE – 

Jesenicko. Pro přesnou lokalizaci a popis jednotlivých vzorků viz tab. 4.6.1. 

 

Nejstarší skupinu tvoří vzorky SL-Be1-3, jejichž minimální stáří je v intervalu ~37,3–

39,8 ka, do další přechodné skupiny jsou řazeny vzorky JE-Be3-5 s minimálním stářím 

v intervalu ~29,7–36,7 ka. Poměrně homogenní, co se týče stáří, je druhá skupina, která zahr-

nuje největší množství vzorků (HP-Be1-4, OS-Be1-2 a JE-Be1). Minimální stáří deglaciace 

této skupiny leží v intervalu 22–26,5 ka. Vzorek HP-Be3 byl odebrán z podloží glacifluviální 
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akumulace v Mníšku u Liberce a jeho přepočtené minimální expoziční stáří odpovídá povr-

chovému vzorku HP-Be2, a je proto řazen do druhé skupiny. Do druhé přechodné skupiny byl 

zařazen pouze vzorek JE-Be6, který vykazuje min. stáří expozice povrchu ~18,3 ka. Nejmlad-

ší skupinu potom tvoří vzorky SL-Be4 a FR-Be2-3 s minimálním stářím expozice v intervalu 

~10,5–13,5 ka. 

Obr. 4.6.3. Úbytek koncentrace vysokoenergetickými neutrony in situ tvořeného, miony in situ tvořeného a cel-

kového in situ tvořeného nuklidu 10Be v závislosti na hloubce pod povrchem. 
 

Výsledky minimálního stáří expozice studovaných povrchů vycházejí všeobecně veli-

ce mladě a spadají vesměs do posledního glaciálu, kromě dvou hodnot u vzorků SL-Be5 a 

FR-Be1. Tyto hodnoty neodpovídají geologickým a morfostratigrafickým předpokladům a 

znalostem, podle nichž k deglaciaci těchto povrchů muselo dojít po kulminaci některého ze 

středopleistocenních glaciálů. To naznačuje na erozi daných povrchů nebo na překrytí povr-

chů mladším sedimentem (např. spraší) v období po deglaciaci a jeho následném odnosu. 

Pro přesné datování deglaciace území byl odebrán hloubkový profil glacifluviálními 

sedimenty na lokalitě Fukov (pro lokalizaci viz obr. 4.6.1. a Přílohu 1), aby bylo možné se 

znalostí úbytku koncentrace kosmogenního radionuklidu 10Be modelováním stanovit kromě 

délky expozice daného povrchu i míru jeho eroze (m.j. Granger et al. 2001, Schaller et al. 

2002, Braucher et al. 2004). Podstatná je znalost úbytku koncentrace radionuklidu 10Be 

s hloubkou, která vzniká jako součet produkce vysokoenergetickými „rychlými“ neutrony a 

miony. Důležité je ovzorkování nejsvrchnější části profilu do hloubky min. 2 m, kde začíná 

převažovat produkce in situ tvořeného 10Be produkovaného miony nad produkcí vysokoener-
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getickými neutrony (viz obr. 4.6.3.). Celkem bylo odebíráno 8 vzorků v 25–50 cm odstupech, 

tak aby vhodně pokryly nejsvrchnější ~3 m profilu (viz tab. 4.6.3.). 
 

vzorek lokalita hloubka 10Be 10Be error produkce 10Be stáří eroze 
    (cm) (at/g) (m/Ma) (at/g) (at/g/a) (a) 

CZ 06 283 963 16 224,57 605 510 ± 52 710 25,90 ± 2,28 - 1 Fukov 0 6,99 
CZ 06 - 2 Fukov 30 218 722 8 017,84 6,99    
CZ 06 - 3 Fukov 65 160 977 12 867,39 6,99    
CZ 06 - 4 Fukov 90 148 223 6 508,59 6,99    
CZ 06 - 5 Fukov 135 136 165 11 755,17 6,99    
CZ 06 - 7 Fukov 184 111 041 8 305,46 6,99    
CZ 06 - 8 Fukov 229 102 611 6 470,17 6,99    
CZ 06 - 9 Fukov 274 100 000 5 423,01 6,99     

er laci  15,69 ± 1,38  oze od deg ace        m
Ta Výs ěření obsahů 1 bk ilu na litě Fukov s n vhodnějším modelova-

Modelováním obou závislých (délky expozice/stáří uložení a rychlosti eroze) bylo zís-

vzorek produkce 10Be 10Be 10Be error eroze eroze od deglaciace stáří chyba stáří 

b. 4.6.3. ledky m 0Be z hlou ového prof  loka ej

ným řešením stáří s chybou 2 σ a rychlostí eroze za milión let a erozí od doby vlastní deglaciace. 

 

 

káno nejvhodnější řešení pro stáří 605.510 ± 52.710 let BP a rychlost eroze 25,9 ± 2,28 m/Ma. 

Souhlas měřených a modelovaných obsahů 10Be v hloubkovém profilu na lokalitě Fukov je 

graficky znázorněn na obr. 4.6.4. Relativní chyba stáří je pouze 8,7 %, což odpovídá velkému 

množství AMS měření, které se pohybovalo v intervalu 136–804 měření pro jednotlivé vzor-

ky s průměrem 344 měření na vzorek. To značně překračuje běžné množství AMS měření 

jednotlivého vzorku, které se u většiny laboratoří pohybuje mezi 50 a 150 a relativní chyba 

stáří se proto běžně pohybuje v rozpětí 10–15 %. Kosmogenními radionuklidy zjištěná rych-

lost eroze povrchu glacifluviální akumulace na lokalitě Fukov ukazuje na odnos 15,7 ± 1,4 m 

od vlastní deglaciace (viz tab. 4.6.3.). 
 

  (at/g/a) (at/g) (at/g) (m/Ma)  (m) (a) (a) 
SL-Be1 7,15 279 451 16,56 ± 2,36 605 510 39 872 10,02 ± 1,43 93 721 
SL-Be2 7,37 274 509 54 583 17,47± 3,47 10,58 ± 2,10 605 510 125 761 
SL-Be3 7,94 314 927 64 924 16,29 ± 3,36 9,86 ± 2,03 605 510 130 009 
SL-Be4 7,87 82 735 26 488 69,28 ± 22,18 41,95 ± 13,43 605 510 197 233 
SL-Be5 7,86 20 602 5 602 287,29 ± 78, 173,95 ± 47,12 30 605 510 168 598 

T po  rychlost eroze v m ero ace p dovan kov cí ab. 4.6.4. Vy čtená /Ma a ze od deglaci ro povrchy stu ých oblí ých eleva

při stanoveném stáří deglaciace 605 510 let BP. 
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Obr. 4.6.4. Naměřené (modré kosočtverce s chybovými úsečkami 2 σ) versus modelované (fialové čtverce) ob-

sahy nuklidu 10Be v jednotlivých vzorcích na lokalitě Fukov pro nejvhodnější řešení uvedené v tab. 4.6.2. 

 

 Vzhledem k výše uvedenému předpokladu, že celé území Šluknovské pahorkatiny 

bylo zaledněno pouze jednou, protože pro vícenásobné zalednění území nebyly zjištěny geo-

morfologické ani sedimentologické doklady, lze zjištěné stáří akumulace na lokalitě Fukov 

použít jako stáří deglaciace studovaných oblíkových elevací. Na základě tohoto předpokladu 

jsme schopni stanovit rychlosti eroze jejich povrchů (viz tab. 4.6.4.). Vzorky SL-Be4-5 vyka-

zují příliš nízká expoziční stáří a rychlost eroze povrchů těchto elevací by byla 69,3 m/Ma pro 

vzorek SL-Be-4 a 287,3 m/Ma pro vzorek SL-Be-5. Tyto hodnoty jsou geomorfologicky málo 

pravděpodobné a zjištěná expoziční stáří se tak zřejmě váží k jiným mladším událostem, než 

byla deglaciace území před ~606 tisíci lety. Naopak vzorky SL-Be1-3 se zdají být k tomu 

účelu vhodné. Pro tyto oblíkové elevace vychází rychlost eroze jejich povrchů v rozpětí 16,9 

± 4 m/Ma, což znamená snížení jejich povrchů o ~10,3 ± 2,4 m od deglaciace před ~606 tisíci 

lety (viz tab. 4.6.4.). 
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5. Interpretace výsledků a diskuze 

5.1. Rozsah zalednění 

Novým základním geologickým mapováním a regionálním výzkumem kvartérních se-

dimentů byly ověřeny a revidovány dřívější poznatky pocházející především již z prvního 

detailního geologického mapování území na sklonku 19. století (Klemm 1890, Hazard 1892a, 

b, Herrmann 1892, Beck 1894, Herrmann a Beck 1894). Některé kvartérní sedimenty jsou 

v těchto pracích ještě nesprávně geneticky interpretovány, avšak pokud jde o jejich plošné 

vymezení, tak tyto mapy poskytují zcela věrohodný obraz situace. Další mapovací práce pro-

běhly až v šedesátých letech 20. století (Steding a Šibrava 1967) a potom před koncem tisíci-

letí (Opletal et al. 1995, 1996). Dřívějších rekonstrukcí rozsahu kontinentálního zalednění na 

Šluknovsku bylo pouze několik (Fusán et al. 1967, Šibrava 1967, Wolf a Schubert 1992, 

Eissmann, 1997, 2002), a to ve studiích, které se tímto územím se zabývaly pouze okrajově. 

Saské geologické mapy zaledněných území v měřítku 1:50 000 (listy Bautzen – Lorenz 1998; 

Görlitz – Steding 1997; Pirna – Alexowsky a Wolf 1996; Zittau – Steding 1996) využívají 

k rekonstrukci rozsahu zalednění v oblasti Šluknovské pahorkatiny dřívější výsledky. Výsled-

ky nových výzkumů ze Šluknovska jsou částečně začleněny do představy o maximálních roz-

sazích kontinentálních ledovcových štítů na přehledné mapě 1:200 000, list Görlitz (Berger et 

al. 2002). Tato mapa je však již příliš přehledná a měřítkem se již téměř neliší od rekonstrukcí 

v dřívějších pracích (Šibrava 1967, Wolf a Schubert 1992, Eissmann, 1997, 2002). 

Detailní regionální kvartérně geologický a geomorfologický výzkum v rámci celé 

Šluknovské pahorkatiny a přilehlých částí Lužických hor a Jetřichovických stěn (m.j. Nývlt 

2001, Nývlt a Opletal 2002, Opletal et al. 2005, 2006a, b, Valečka et al. 2006), který je shrnu-

tý v této studii, přinesl potvrzení mnohých dřívějších znalostí, avšak často i odlišnou interpre-

taci oproti předchozím pracím. Naše výzkumy však zejména přinesly velké množství nových 

zjištění. Rekonstrukce plošného rozsahu a linie maximálního zásahu kontinentálního ledovco-

vého štítu ve Šluknovské pahorkatině jsou v Příloze 1. 

Kontinentální ledovec pokrýval během svého maximální rozsahu prakticky celou v. 

část Šluknovské pahorkatiny až po sv. úbočí vrchů ležících v linii Valtenberg, Mannsberg, 

Liščí vrch, Špičák u Šluknova, Partyzánský vrch, Hrazený, Vlčice, Dymník a vyvýšeniny 

Světliny mezi Studánkou a Jiřetínem pod Jedlovou. V nejjižnější části studovaného území 

mezi Dolním Podlužím a lázněmi Jonsdorf se kontinentální ledovec opřel o hřeben lužicko-

horského Jedlovského hřbetu. Většina z těchto vrchů je vulkanického původu a je tvořena 

miocenními bazickými vulkanity. Některé z nich (např. Valtenberg, Liščí vrch, Vlčice) jsou 

však nejvyššími partiemi současného erozního řezu granitoidy lužického plutonu. Oblast sv. 
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od této linie byla téměř kompletně zaledněna během maximálního rozsahu zalednění a z le-

dovce vystupovalo jen několik nunataků: Brandbusch, Taubenberg, dvojvrchol Jitrovníku, 

Schlechteberg, Špičák u Varnsdorfu a přilehlé drobné vrcholky. Kontinentální ledovec postu-

poval jednotlivými splazy proti tokům preglaciálními fluviálními údolími Lužničky, Mandavy 

a levostranných přítoků Rožanského potoka, kde výše zmiňovanou linii překonal. 

Podél hlavního evropského rozvodí povodí řek Labe a Odry na linii z. svah Vlčice, 

Harta, křemenný val směřující od Harty jv. směrem k plochému vrcholku ve výšce >470 m 

poblíž hraničního přechodu Filipov–Neugersdorf a dále k SV směrem na Kottmar jsou zacho-

vány zvýšené mocnosti ledovcových sedimentů. Celá série v této rozvodní oblasti je obvykle 

tvořena tilly, i když na mnoha místech také glacifluviálními sedimenty. Jejich mocnost na 

mnoha místech překračuje 10 m a nejčastěji se pohybuje v rozmezí 5 až 8 m. Je velmi prav-

děpodobné, že do rozvodní oblasti ještě nedospěla zpětná eroze zařezávajících se toků a také, 

že se jedná o oblast čelní/střední morény dvou samostatných ledovcových splazů, které na 

Šluknovsko zasáhly (viz kapitolu 5.3.). 

Do centrální části Šluknovské pahorkatiny ledovec vstoupil z prostoru širokého údolí 

Rožanského potoka v prostoru dnešního města Šluknova, odkud ledovec přestoupil široké 

sedlo (~391 m) mezi Špičákem a Partyzánským vrchem a postoupil do povodí Vilémovského 

potoka. Tento zásah je uvažován i Lorenzem (1998) na nové saské mapě – listu Bautzen. 

Kromě tohoto sedla ledovec překonal několik sedel ve výškách 430–450 m v prostoru sedlo-

vých sníženin v širším okolí Severní a Liščí (viz kapitoly 4.2. a 5.2.). Zde se však jednalo 

pouze o plošně i mocností malé okrajové splazy kontinentálního ledovcového štítu, protože 

v z. části Šluknovského výběžku (v povodích Lučního a Liščího potoka) zanechaly pouze dis-

tální proglaciální glacifluviální sedimenty. Přechod některými sedly je uvažován také Loren-

zem (1998) na geologické mapě – list Bautzen. Průběh linie maximálního rozsahu zalednění 

v této citované mapě působí velice rozporuplným dojmem, protože na pouhých 2 km tato linie 

překonává výškový rozdíl 50 m. Je velmi pravděpodobné, že stanovená linie maximálního 

rozsahu zalednění není výsledkem terénního geomorfologického výzkumu, ale pouze ideovou 

interpretací maximálního rozsahu zalednění v území bez detailní terénní znalosti, a to přede-

vším na českém státním území. Přechod ledovce plochým údolím (s nejnižším místem ~412 

m) poblíž „staré drážďanské silnice“ mezi Roubeným a Lobendavským vrchem uvažovaný 

Lorenzem (1998) lze považovat za velice pravděpodobný. Na českém území však nelze tento 

zásah nijak doložit a i na německé straně chybějí v tomto prostoru ledovcové sedimenty. Nej-

bližší jsou zachovány až v těsném okolí Neustadtu in Sachsen v nadmořských výškách <360 

m. Lorenz (1998) však ve své mapě nepřináší řešení, jakým způsobem byla zanechána nordi-
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ka na svahu Lobendavského vrchu ve výškách 410–420 m, které sám ve své mapě zakresluje. 

Na této mapě nejsou zachyceny ani proglaciální glacifluviální sedimenty v horních částech 

povodí Lučního potoka u Lobendavy a v povodí Liščího potoka u Lipové, které byly zjištěny 

nebo ověřeny autorem této studie při nejnovějším terénním výzkumu (viz kapitoly 4.1. a 4.3.). 

Alexowsky a Wolf (1996) a Lorenz (1998) uvažují o zásahu okraje kontinentálního ledovco-

vého štítu hlavním údolím Labe a dále širokým údolím Sebnitz až k našemu státnímu území a 

erozní zbytek proglaciálních glacifluviálních sedimentů zachovaný v Dolní Poustevně připi-

sují tomuto ledovcovému splazu. 

Plošné vymezení rozsahu zalednění ve v. části Šluknovské pahorkatiny (v prostoru v. 

od Šluknova) v této studii (viz Přílohu 1) přibližně odpovídá dřívějším rekonstrukcím Grah-

manna (1957), Fusána et al. (1967), Šibravy (1967) a Wolfa a Schuberta (1992) nebo saským 

geologickým mapám (Alexowsky a Wolf 1996, Steding 1996, 1997, Lorenz 1998), avšak 

podstatně ho zpřesňuje. V z. části Šluknovské pahorkatiny je již situace výrazně komplikova-

nější a je zřejmé, že dřívější terénní znalosti nebyly v tomto území dostačující pro rekonstruk-

ci maximálního rozsahu zalednění. 

 

5.2. Maximální výškový zásah kontinentálního zalednění 

 Dřívější názory na maximální výškový zásah kontinentálního ledovce se výrazně liší 

od <420 m (Grahmann 1933), přes ~420–450 m (Eissmann 1975, Wolf a Schubert 1992), 

~475 m (Hibsch 1896), 460–480 m (Steding 1996, 1997, Lorenz 1998) až po ~500 m (Eiss-

mann 1997, 2002). Bohužel z těchto prací není zřejmé, jakou metodou autoři maximální výš-

kový rozsah kontinentálního ledovce rekonstruovali. Pravděpodobně se jedná o rekonstrukci 

založenou na nejvyšších výskytech nordických souvků. Novým detailním mapováním byly 

výsledky v zásadě potvrzeny a lokálně značně upřesněny. Nejvyšší zjištěné výskyty ledovco-

vých sedimentů a nordických hornin pocházejí ve Šluknovské pahorkatině z výšek 450–460 

m, a to z prostoru širšího okolí Jiříkova, Ebersbachu a Neugersdorfu. V ostatních částech 

Šluknovské pahorkatiny se nejvyšší výskyty ledovcových sedimentů nacházejí ve výškách 

410–450 m. Velice zajímavá, a pro rekonstrukci maximálního výškového rozsahu zalednění 

podstatná, je skutečnost, že oblasti nejvyššího výskytu ledovcových sedimentů (poblíž státní 

hranice mezi Filipovem a Neugersdorfem s výškou ~460 m) jsou pokryty subglaciálními tilly. 

Jedná se o lodgement till (Růžička in Růžičková et al. 2003), příp. o přechodný typ přecháze-

jící do subglaciálního melt-out tillu (viz detailnější popis v kapitole 4.3.). Lodgement tilly a 

částečně též subglaciální melt-out tilly jsou ukládány z báze aktivně se pohybujícího ledovce, 

což předpokládá jeho určitou minimální mocnost, kterou lze odhadnout na nejméně 20–30 m.  
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Geomorfologické doklady bez přítomnosti vlastních ledovcových sedimentů ukazují 

na nejvyšší možný zásah ledovce do výšek 430–450 m. Jedná se o prostor sedlových sníženin 

v z. části Šluknovského výběžku, který musely jednotlivé ledovcové splazy překročit, aby 

uložily proglaciální glacifluviální sedimenty v údolích Lučního, Liščího a Vilémovského po-

toka. Vzhledem k tomu, že se v z. části Šluknovské pahorkatiny nezachovaly žádné tilly, ale 

pouze proglaciální údolní glacifluviální sedimenty, lze odhadnout maximální mocnost jednot-

livých ledovcových splazů, které přes tato sedla překročily, na 20 m. Menší mocnosti těchto 

splazů v sedlových oblastech jsou však pravděpodobnější. Elevace podložního reliéfu, které 

jsou v této práci považovány za oblíkové elevace, nelze pro stanovení nejvyššího možného 

vertikálního zásahu kontinentálního ledovce použít. Prakticky všechny se totiž vyskytují ve 

výškách do 420 m, tedy podstatně níže než jiné geomorfologické indikátory maximálního ver-

tikálního rozsahu zalednění. Obdobně geomorfologické či periglaciální trimlines se ve studo-

vaném území nepodařilo zjistit. Proto nemohly být k rekonstrukci výškového zásahu zaledně-

ní použity, tak jak tomu bylo např. na severním svahu Jizerských hor (Nývlt 2003a, Traczyk a 

Engel 2006, Janásková a Koubová 2007) nebo na severním svahu Rychlebských hor a Hrubé-

ho Jeseníku (Prosová 1981). 

 Z výše popsaných informací lze rekonstruovat maximální výškovou hranici zásahu 

kontinentálního zalednění do nadmořských výšek přesahujících 450 m. Je velmi pravděpo-

dobné, že povrch ledovce ve svých nejvyšších částech odpovídal dnešním nadmořským výš-

kám 470–480 m. Povrch ledovce však byl v celém prostoru Šluknovské pahorkatiny značně 

nerovný. To bylo způsobeno především jednotlivými, v podstatě nezávislými splazy okrajů 

kontinentálního ledovcového štítu, které do centrální části dnešního Šluknovska postupovaly 

prakticky ze všech světových stran kromě jihu. Povrch kontinentálního ledovce v prostoru 

Šluknovské pahorkatiny ležel ve výškách 410–480 m, nejčastěji však ve výškách 430–450 m. 

Tato výška celkem dobře odpovídá maximálním zjištěným výškám zásahu kontinentálního 

zalednění na severním svahu Jizerských hor rekonstruovaném Nývltem (2003a): 430–485 m, 

Traczykem a Engelem (2006): >425 m a Janáskovou a Koubovou (2007): 450–500 m a 

v zásadě nevybočuje z dřívějších poznatků publikovaných Hibschem (1896), Grahmannem 

(1933), Eissmannem (1975, 1997, 2002), Wolfem a Schubertem (1992), Alexowskym a Wol-

fem (1996), Stedingem (1996, 1997) a Lorenzem (1998), kteří maximální výškový rozsah 

kontinentálního ledovce kladou do výšek 400–500 m (viz diskuzi výše). Na rozdíl od starších 

prací je však dnes možné přesněji kartograficky vymezit výšku maximálního možného verti-

kálního rozsahu ledovcového štítu v jednotlivých částech Šluknovské pahorkatiny (viz Přílo-

hu 1) a především tuto linii doložit terénními daty. 
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5.3. Hlavní směry postupu a konfigurace kontinentálního ledovce 

Grahmann (1957) rekonstruoval hlavní směry postupu kontinentálního ledovce v s. 

předpolí Šluknovské pahorkatiny na SSV–JJZ až SV–JZ (200–230°). Obdobné směry postupu 

kontinentálního ledovce v německém území přinášejí pro oblast Horní Lužice (Oberlausitz) i 

původní mapa Hazarda (1892a) a novější mapy Eissmanna (1997, 2002) a Lorenze (1998). 

Tyto směry postupu jsou rekonstruovány na základě ledovcového rýhování na drobně zrni-

tých hybridních granodioritech z oblasti Bischofswerdy, Löbau a okolí pro druhé elsterské 

zalednění. Je velmi pravděpodobné, že obdobné směry postupu měla čela kontinentálních le-

dovcových štítů v širším území také v předchozím elsterském glaciálu. Obdobné mikrotvary 

reliéfu nebyly na našem území nikde zjištěny a proto byly k rekonstrukci lokálních směrů po-

stupu použity jiné metody (orientace protažení oblíkových elevací a orientace protažení klastů 

v subglaciálních tillech, viz kapitoly 5.4. a 5.5.). 

Obecně lze souhlasit s dřívějšími závěry autorů (např. Grahmann 1957, Eissmann 

1997, 2002, Piotrowski 1998, Nývlt 2001, Marks 2002) o postupu hlavních splazů kontinen-

tálního ledovcového štítu širokými preglaciálními údolími Labe, Odry, Nisy a Visly a jejich 

největších přítoků. Pro zalednění Šluknovské pahorkatiny a vůbec celé severočeské zaledněné 

oblasti (Šluknovsko, Hrádecká pánev, Podještědí, Frýdlantsko) měl zásadní vliv tzv. Oderský 

splaz kontinentálního ledovce (m.j. Hesemann 1932, Kliewe 1961, Piotrowski 1998, Eiss-

mann 2002, Marks 2002). Oderský splaz se vyskytoval zřejmě během všech zalednění, která 

pronikla od S do kontinentální Evropy. Nejlépe je však prokázán pro wartské zalednění a pro 

jednotlivé fáze viselského zalednění z příhraniční oblasti s. Polska a Německa (m.j. Piot-

rowski 1998, Marks 2002, Górska a Zabielski 2006). Šířka ledovcového splazu byla v s. Pol-

sku okolo 120–150 km, směrem k J se však zužoval a v dolní Lužici (Niederlausitz) jeho šířka 

dosahovala 30–50 km. Dramaticky se však jeho šířka zužuje po vstupu do pahorkatinného 

reliéfu na trojmezí Německa, Polska a Česka (viz níže). 

Širokým Oderským splazem se ledovcový štít dostal až do předpolí Horní Lužice 

(Oberlausitz) v prostoru mezi městy Bautzen a Görlitz. Odtud postupoval širokým údolím 

Sprévy přes dnešní Schirgiswalde dále k J a posléze proti toku Rožanského potoka až do pro-

storu dnešního města Šluknova. Pokračoval také údolím vlastního horního toku Sprévy a její-

ho pravostranného přítoku Löbauer Wasser do prostoru Ebersbachu a Jiříkova. Severo-

jižnímu postupu Sprévského ledovcového splazu odpovídají měření orientace klastů 

v subglaciálních tillech, stejně jako i orientace protažení oblíkových elevací (viz diskuzi výše) 

v s. části Šluknovského výběžku. Sprévský splaz měl v prostoru Horní Lužice (Oberlausitz) a 
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Šluknovské pahorkatiny mezi Schirgiswalde a Šluknovem během postupové fáze šířku 5–6 

km a postupoval zde prakticky od S k J. 

Jv. část Šluknovské pahorkatiny (prostor v okolí Varnsdorfu a Dolního Podluží) byla 

pravděpodobně již zasažena okrajem ledovcového splazu postupujícím širokým údolím Lu-

žické Nisy od Görlitz přes Zittau až do Hrádecké pánve a do Podještědí (m.j. Šibrava 1967, 

Králík 1989, Macoun a Králík 1995, Nývlt 1998) a proti toku řeky Mandavy a jejího přítoku 

Lužničky do širšího prostoru dnešního Varnsdorfu. Bohužel z tohoto prostoru chybějí měření 

orientace klastů v subglaciálních tillech, protože naprostá většina výskytů je dnes v městě 

Varnsdorf zastavěna. Jediná granitoidní oblíková elevace měřená přímo ve městě Varnsdorfu 

vykazuje téměř v.–z. (280°) orientaci protažení a koresponduje se směrem údolí Mandavy a 

pravděpodobným směrem postupu mandavského okraje Niského ledovcového splazu. Tento 

splaz lze rozdělit na dvě části. Jedna část se odkláněla k Z v prostoru dnešních Hirschfelde a 

Zittau a směřovala údolím Mandavy prakticky k Z–ZJZ až do oblasti Grossschönau a Varn-

sdorfu. Druhá část tohoto splazu se mohla z vlastního Niského ledovcového splazu odklánět 

již někde v oblasti dnešních měst Ostritz a Bernstadt. Mohla dále postupovat k JZ údolím 

Pliessnitz a potom údolím Leutersdorfer Bach do prostoru dnešního Rumburku a Seifhenner-

sdorfu. K této hypotéze je však třeba dokladů právě z německého prostoru mezi Görlitz a Zit-

tau, odkud však tato data prozatím chybějí. 

Oba tyto splazy se spojovaly v prostoru dnešního Rumburku a Neugersdorfu, protože 

právě v tomto prostoru se orientace víceméně S–J (s. část Šluknovska) a V–Z (v. část Šluk-

novska) spojují. Hraničním územím Sprévského a Mandavského ledovcového splazu byla 

v prostoru Oberlausitz/Šluknovska pravděpodobně linie spojující vrcholky Kottmar, beze-

jmennou kótu 466,7 v. od Neugersdorfu, plochý vrcholek ve výšce >470 m poblíž hraničního 

přechodu Filipov–Neugersdorf a dále směřující podél výrazného křemenného hřbetu směrem 

k Z až SZ na Hartu a Valdek. Tato linie odpovídá dnešnímu hlavnímu evropskému rozvodí 

povodí Labe a Odry. Právě zde jsou zachovány plošně i mocností nejrozsáhlejší výskyty tillů, 

protože je zpětná eroze jednotlivých toků prozatím nebyla schopná odnést. I z tohoto důvodu 

je možné akumulaci subglaciálních tillů zachovaných podél této linie považovat za spodní 

část čelní/střední morény vzniklé na kontaktu obou ledovcových splazů. To by i vysvětlovalo 

v této terminoglaciální oblasti větší ověřenou mocnost ledovcových sedimentů v porovnání se 

subglaciálními částmi ledovcové oblasti. 
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5.4. Geneze erozních ledovcových tvarů reliéfu 

Ledovcové tvary reliéfu je možné rozdělit na erozní, akumulační nebo na erozně-

akumulační a glacitektonické (m.j. Hambrey 1994, Benn a Evans 1998). Erozní tvary ledov-

cového reliéfu zahrnují např. oblíky, nunataky, komunikační sedla, deterzní plošiny, glacide-

prese, trogová údolí, subglaciální a terminoglaciální koryta, flutings, megaflutes, trimlines 

apod. – m.j. Harbor et al. 1988, Clark 1993, Hambrey 1994, Benn a Evans 1998, Glasser a 

Bennett 2004, Goodfellow 2007). Z erozních forem ledovcového reliéfu byly ve Šluknovské 

pahorkatině zjištěny oblíkové elevace, nunataky, komunikační sedlové sníženiny a subglaci-

ální nebo terminoglaciální koryta. Mikrotvary reliéfu nebyly díky hrubozrnnosti místních gra-

nitoidních hornin a následné remodelaci dalšími exogenními procesy zachovány.  

Obr. 5.4.1. Zjednodušená geologická a tektonická mapa a orientace protažení oblíkových elevací v celém území 

Šluknovské pahorkatiny. 1 - kenozoické vulkanity, 2 - sedimenty svrchní křídy, 3 - jurské sedimenty, 4 - perm-

ské sedimenty, 5 - kambro-ordovické granitoidy, 6 - komplex kadomských granitoidů, 7 - hranice geologických 

jednotek, 8 - lužická porucha, 9 - horizontální zlomy, 10 - vertikální zlomy. Červené šipky ukazují orientaci 

protažení oblíkových elevací. Geologie a tektonika jsou převzaty z práce Opletala (2004). 

 

V celé oblasti české části Šluknovské pahorkatiny byla na 25 oblíkových elevacích 

měřena orientace jejich protažení (viz kapitolu 4.2.). Analýza orientace protažení granitoid-
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ních oblíkových elevací v sv. části Šluknovského výběžku (širší okolí Šluknova a Jiříkova) 

ukazuje na rozptyl protažení elevací v rozmezí 170° až 210° (tedy S–J až SSV–JJZ). Otázkou 

zůstává, do jaké míry se jedná o orientaci protažení způsobenou erozními účinky postupující-

ho ledovce nebo o strukturně podmíněnou orientaci elevací, která může odpovídat dominant-

nímu systému s.–j. vertikálních zlomů (obr. 5.4.1.), které v této části lužického plutonu zjistil 

Opletal (2004). Tato orientace však souhlasí i s orientací klastů v subglaciálních tillech ve 

stejném území, jež mají orientaci 185–205°, tedy opět S–J až SSV–JJZ. Ve v. části Šluknov-

ského výběžku (v okolí Varnsdorfu a Rumburku) vykazuje orientace protažení oblíkových 

elevací směry 210–280° (tj. SV–JZ až V–Z směry), které mohou odpovídat orientacím převa-

žujících zlomů v této části Šluknovska (viz obr. 5.4.1.) a také orientacím žil doleritů, porfyrů 

a křemenných žil v celém Šluknovském výběžku (Opletal 2004). 

Z tohoto pohledu orientace protažení oblíkových elevací odpovídá jak strukturní pre-

dispozici reliéfu, tak i případným erozním účinkům aktivního postupu kontinentálního ledov-

cového štítu. Otázka strukturní predispozice erozních forem ledovcového reliéfu byla přede-

vším ve skandinávské a britské literatuře řešena již několik desetiletí (m.j. Lindstrom 1988, 

Lidmar-Bergström 1997, Johansson et al. 2001, Olvmo a Johansson 2002 a Glasser a Bennett 

2004) a byla zjištěna i na našem území např. v Černovodské pahorkatině (m.j. Ivan 1983, Ví-

deňský et al. 2007). Na druhou stranu je ovšem sporné, zdali elevace v oblastech zaledněných 

během středního pleistocénu lze označovat za oblíky s ohledem na plošnou denudaci jejich 

povrchů, protože jejich dnešní povrch nikdy nepřišel do přímého kontaktu s ledovcem. 

Za nunataky jsou v oblasti české části Šluknovské pahorkatiny považovány Partyzán-

ský vrch s výškou vrcholu 543 m, který byl podle zjištěných sedimentů (viz kapitolu 4.1.) 

ledovcovými splazy obtékán při postupu okrajů kontinentálního ledovce z údolí Rožanského 

potoka směrem k Z do povodí Velkošenovského potoka. Obdobnou pozici měl i (Šluknovský) 

Špičák (481 m), který byl dílčími ledovcovými splazy obtékán z J a SZ. Jako nunataky vystu-

povaly zřejmě i vrcholky Brandbusche (443 m) a Taubenbergu (457 m) ležící těsně za státní 

hranicí po obou stranách údolí Rožanského potoku v prostoru, kde tento opouští naše státní 

území. Dalším vrcholem, který vyčníval nad kontinentální ledovcový štít byl i dvojvrchol Jit-

rovníku (509 m) a možná i bezejmenný plochý vrchol (458 m) poblíž silnice spojující Šluk-

nov a Jiříkov. Tento dvojvrchol byl obtékaný ledovcovými splazy ze Z a V při postupu sprév-

ského ledovcového splazu od S. V širším okolí Neugersdorfu lze za nunataky označit vrcholy 

Schlechtebergu (485 m), plochého vrcholku v. od Neugersdorfu (467 m) a plochý vrcholek ve 

výšce >470 m poblíž hraničního přechodu Filipov–Neugersdorf. Plošně nejrozsáhlejším nuna-

takem byl (Varnsdorfský) Špičák (544 m), včetně okolních drobnějších vrcholků Finkenbergu 
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(456 m), Richterbergu (470 m), Forstenbergu (457 m) a Lindebergu (460 m). Široký vrchol 

(Varnsdorfského) Špičáku byl obtékán mandavským splazem kontinentálního ledovce, který 

postupoval od V k Z. Většina těchto nunataků je tvořena granitoidy lužického plutonu nebo 

neogenními alkalinickými vulkanity. 

Vzhledem k dlouhodobému postglaciálnímu přemodelování celého území Šluknovska 

není možné nunataky vymezovat na základě zachování mocnějších zvětralin, blokových polí 

či torů, jak bylo prováděno pro poslední pleistocenní zalednění např. v Norsku, Skotsku nebo 

na Špicberkách (m.j. Nesje et al. 1988, Ballantyne et al. 1998, Landvik et al. 2003) nebo jak 

bylo nově prováděno i na s. svahu Jizerských hor (m.j. Traczyk a Engel 2006, Janásková a 

Koubová 2007). Na plochých granitoidních nunatacích ve Šluknovské pahorkatině se totiž ve 

vrcholových partiích žádné tory nebo bloková pole nevyskytují, zvětralinový pokryv je mini-

mální a není možné studovat míru chemického zvětrávání v prostoru postiženém erozí konti-

nentálního ledovce a v prostoru extraglaciálním. Tyto postupy byly s úspěchem aplikovány 

např. ve Skotsku (Ballantyne 1994, Ballantyne et al. 1998), nebo již s menším úspěchem na s. 

svahu Jizerských hor (Janásková a Koubová 2007). 

Přítomnost dostatečně nízkých sedlových sníženin hrála klíčovou roli pro zásah konti-

nentálního ledovcového štítu především v morfologicky členitější z. části Šluknovské pahor-

katiny a také na proglaciální sedimentaci v údolích Lučního, Liščího a Velkošenovského po-

toka (viz popis v kapitole 4.2.). Prakticky všechna tato sedla jsou zřejmě zlomově predispo-

nována, jak dokazuje tektonická interpretace Opletala (2004). Není pravděpodobné, že by 

přítomnost kontinentálního ledovce měla výraznější erozní vliv na současnou morfologii těch-

to sedel, jak je tomu např. u Jítravského sedla, které je ledovcovou erozí znatelně přemodelo-

váno. I velmi široké a ploché sedlo mezi Velkošenovským potokem a Šluknovským potokem 

sv. od Partyzánského vrchu, kterým ledovec přestoupil ze Šluknovské kotliny do povodí Vel-

košenovského potoka, vzniklo v širší v.–z. zóně horizontálních zlomů dokumentovaných 

Opletalem (2004). Mocnosti ledovce byly ve většině sedel poměrně nízké, musely se pohybo-

vat okolo 10 m a neměly proto výraznější erozní účinky. Sedlové sníženiny jsou významné 

z paleogeografického hlediska, protože umožnily rozšíření okrajových splazů ledovcového 

štítu do morfologicky členité centrální části Šluknovské pahorkatiny. Nelze je však považovat 

za ledovcové tvary reliéfu a to především pro minimální erozní účinky ledovcových okrajů, 

které se v nich během maximálního rozsahu zalednění vyskytovaly. 

Preglaciální říční síť významně ovlivňovala hydrologii celého okraje kontinentálního 

ledovcového štítu v pahorkatinném reliéfu. Hydrologickému významu subglaciální drenážní 

sítě severoevropského kontinentálního ledovce byla v posledních více než dvou desetiletích 
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věnována velká pozornost (m.j. Boulton a Hindmarsh 1987, Boulton et al. 1995, Piotrowski 

1997, Fountain a Walder 1998, Boulton et al. 2001), avšak nikoliv v okrajových pahorkatin-

ných částech střední Evropy. I z českého území je známo větší množství subglaciálních koryt, 

např. václavické v Hrádecké pánvi, supíkovické ve Vidnavské nížině nebo bohumínské 

v Ostravské pánvi. Prakticky u všech z nich se jedná o konkávní koryta zahloubená do pod-

ložních nezpevněných nebo málo zpevněných hornin (N koryta; m.j. Nye 1965, Piotrowski 

1994) nebo o preglaciální a terminoglaciální říční síť využitou k odvodňování okraje ledov-

cového štítu (Urstromtäler, Pradolinas; m.j. Kozarski 1988, 1993). 

Na s. okraji studované oblasti lze za subglaciální nebo terminoglaciální koryto pova-

žovat údolí Sprévy v úseku mezi Ebersbachem a Sohlandem, kudy byly odváděny tavné le-

dovcové vody sprévského ledovcového splazu od jejich čela poblíž dnešního evropského roz-

vodí (podrobněji viz kapitolu 5.3.). Údolí Sprévy je zde velice široké a je vyplněné mocnými 

akumulacemi glacifluviálních sedimentů. To je v protikladu např. k podobně umístěnému 

údolí Rožanského potoka a jeho přítoků protékajících městem Šluknovem, kde nejsou (až na 

výjimky) prakticky žádné glacifluviální sedimenty zachovány. Dalším značným rozdílem je 

pozice glacifluviálních sedimentů vůči dnešním tokům. Relikty glacifluviálních písků na le-

vém břehu Rožanského potoka na s. okraji Šluknova jsou jen málo mocné (do 2 m) a jejich 

báze leží ~18 m nad současnou řekou. Naopak v případě údolí Sprévy tvoří glacifluviální se-

dimenty erozně snížené terasy o mocnosti >15 m (viz kapitolu 4.3. pro detailnější sedimento-

logický popis lokality Fukov), s povrchem 10 m nad hladinou řeky Sprévy. To ukazuje, že se 

zpětná eroze řeky Sprévy prozatím neprořízla glacifluviálními akumulacemi, které zde konti-

nentální ledovec zanechal a báze glacifluviálních sedimentů v údolí Sprévy je v relativní 

hloubce ~5 m pod dnešním korytem. Toto srovnání ukazuje jak na odlišné mocnosti glaciflu-

viální výplně obou údolí, tak na jejich odlišnou pozici a na staré přehloubení celého údolí 

Sprévy v tomto úseku. U řeky Sprévy a jejího přítoku Rožanského potoka lze díky tomu, že se 

jedná o jeden říční systém s obdobnou litologickou a morfologickou predispozici předpoklá-

dat shodnou rychlost zpětné eroze. Erozní zářez Rožanského potoka o >20 m, který je zřejmý 

v oblasti Šluknova ukazuje na to, že dnešní povrch glacifluviální akumulace u Fukova musel 

být při stejné rychlosti eroze snížen o >10 m. Další upřesnění nám umožnilo modelování stáří 

akumulace a rychlosti eroze této akumulace kosmogenním radionuklidem 10Be (viz kapitoly 

4.6. a 5.8.). Tím bylo zjištěno snížení povrchu na lokalitě Fukov o 15,7 m od deglaciace před 

~606 ka. Z toho lze přibližně vypočítat původní mocnost akumulace na >31 m. 

Přehloubení údolí řeky Sprévy neodpovídá spádovým křivkám dnešních toků a liniová 

eroze prozatím nebyla schopná proříznout sedimentární výplň až na skalní podloží, jak je to-
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mu u všech ostatních úseků říčních toků ve Šluknovské pahorkatině. Sedimentární glacifluvi-

ální výplň v údolí Sprévy nenese žádné známky subglaciálního původu (viz kapitolu 4.3. pro 

detailnější sedimentologický popis sedimentů a diskuzi v kapitole 5.5.), jedná se spíše o ploš-

nou subaerickou sedimentaci proglaciálního typu. Proto je pravděpodobná interpretace geneze 

údolí Sprévy jako preglaciálně predisponovaného údolí, kterým byly odváděny tavné ledov-

cové vody z terminoglaciální zóny ledovce v pahorkatinném reliéfu Šluknovska zpět pod 

vlastní ledovcový štít. 

 

5.5. Sedimentární doklady akumulačních ledovcových tvarů reliéfu 

Akumulační ledovcové tvary reliéfu zahrnují čelní morény, tillové plošiny, eskery, 

kamy a kamové terasy, proglaciální výplavové plošiny – sandry apod. (m.j. Shreve 1985, 

Brodzikowski a Van Loon 1991, Maizels 1993, Hambrey 1994, Boulton a Caban 1995, Benn 

a Evans 1998, Evans a Twigg 2002). Kromě čistě erozních a akumulačních tvarů ledovcového 

reliéfu jsou často samostatně vymezovány i erozně-akumulační a glacitektonické tvary ledov-

cového reliéfu (např. drumliny, čelní náporové morény, ledovcové kry předkvarterního pod-

loží apod. – m.j. Shaw 1983, Aber 1985, Krüger 1985, Hambrey 1994, Hart 1997, Benn a 

Evans 1998). Z akumulačních tvarů ledovcového reliéfu jsou ze Šluknovska známy čel-

ní/střední morény, tillové plošiny a proglaciální výplavové plošiny údolního a plošného typu a 

pravděpodobně i kamové terasové akumulace. 

Glacigenní akumulace se zachovanými morfologickými tvary jsou v prostoru Šluk-

novské pahorkatiny zachovány spíše výjimečně. Plošně nejrozsáhlejší oblastí pokrytou kom-

binací tillů a terminoglaciálních glacifluviálních sedimentů je území poblíž hlavního evrop-

ského rozvodí v prostoru od Valdku přes Hartu směrem na V podél výrazného křemenného 

hřbetu ke státní hranici na plochý vrcholek ve výšce >470 m poblíž hraničního přechodu Fili-

pov–Neugersdorf a dále na bezejmennou kótu 466,7 m v. od Neugersdorfu. Přímo ve vrcho-

lové partii tohoto hřbetu se sedimenty nezachovaly, lemují ho však na jeho poměrně plochých 

svazích. Glacigenní sedimenty zde byly dokumentovány povrchovým mapováním i ručními a 

strojovými sondami a vrty. Podél příjezdové silnice k hraničnímu přechodu u Filipova byly 

v několika drobných opuštěných pískovnách zjištěny glacifluviální sedimenty ležící v nadloží 

subglaciálních tillů. V pískovně nejblíž silnici byl zjištěn přechodný typ subglaciálního tillu, 

na rozhraní lodgement tillu a subglaciálního melt-out tillu s náznaky subparaleleního zvrstve-

ní (viz Růžička in Růžičková et al. 2003 a popis v kapitole 4.3.). Docházelo zde zřejmě 

k masivnímu subglaciálnímu odtoku, který je v terminoglaciální zóně častý. Podle pozice za-

chovaných sedimentárních reliktů a s přihlédnutím na zjištěné typy ledovcových sedimentů je 

73



možné akumulaci subglaciálních tillů zachovaných podél této linie považovat za spodní část 

čelní/střední morény vzniklé na kontaktu Sprévského a Mandavského ledovcového splazu 

(srovnej diskuzi v kapitole 5.3.). 

Glacifluviální sedimenty překrývající tilly popisované čelní/střední morény mohou 

především ve své z. části představovat sedimenty kamové terasy ukládané během iniciální 

fáze deglaciace na kontaktu obou splazů, případně na kontaktu ledovce s okolním vyvýšeným 

extraglaciálním reliéfem. Tato interpretace však nemůže být podložena sedimentologickými 

daty, protože proglaciální glacifluviální sedimentace obvykle není odlišitelná od kamové gla-

cifluviální akumulace. 

Za další zbytky tillových plošin lze považovat území poblíž státní hranice mezi Harra-

chovem a Fukovskou silnicí a také svahy okolo výrazného křemenného hřbetu v okolí Harty a 

Valdku (viz Přílohu 1). Tillové plošiny jsou obvykle tvořeny pouze 1–3 m mocným pokryvem 

převážně subglaciálních typů tillů, maximální zjištěné mocnosti na celém Šluknovsku dosahu-

jí necelých 5 m a pocházejí z území na J od Harty. Supraglaciální typy tillů, které jsou obvyk-

le plošně výrazně limitovány a snadněji podléhají díky své litologii destrukci, nebyly 

v prostoru Šluknovské pahorkatiny zachovány. Na tillových plošinách byly v rámci subglaci-

ální série zjištěny glacitektonické deformace (viz kapitolu 5.6.). Tillové plošiny musely mít 

původně mnohem větší plošný rozsah, ale následnou, především fluviální erozí a plošnou de-

nudací (gravitační, eolickou) byly z větší části Šluknovské pahorkatiny odneseny. Zachovány 

zůstaly pouze v plochých rozvodních partiích v. části Šluknovské pahorkatiny. 

Plošně i mocností bývá nejvýznamnějším typem tillu tvořícím tillové plošiny Šluknov-

ské pahorkatiny lodgement till, ten bývá nejčastěji 1–1,5 m mocný a jeho mocnosti jen velmi 

málo kolísají. Lodgement till je typicky ukládán během aktivního postupu ledovce z bazální, 

na úlomky hojné vrstvy ledovce (basal debris-rich ice layer) a jeho depozice ukazuje přede-

vším na postupové či stagnační fáze zalednění. Na základě orientace klastů v lodgement 

tillech lze rekonstruovat směr aktivního pohybu ledovce, lodgement tilly mají ve studované 

oblasti vyšší hodnoty přednostní orientace S1=0,65–0,8. To svědčí o vyšším vlivu vytávacích 

subglaciálních procesů, které se spolupodílely na jejich ukládání (srovnej m.j. Hicock et al. 

1996, Bennett et al. 1999, Larsen a Piotrowski 2003) a může už jít o přechodné členy subgla-

ciálních tillů na pomezí mezi lodgement tillem a subglaciálním melt-out tillem. Subglaciální 

melt-out tilly se v lodgement tillech v daném území často vyskytují v izolovaných čočkách, 

proto asi přednostní proudové třídění mohlo postihnout celý soubor suglaciálních sedimentů. 

Na základě orientace protažení klastů v subglaciálních tillech bylo možné též rekonstruovat 

směr pohybu ledovcem v daném území (viz kapitolu 5.3. pro další diskuzi). 

74



Vytávací subglaciální procesy, spojené s proudovým tříděním materiálu vodou 

v kapalném skupenství, hrály na území celého Šluknovska dominantní úlohu. Ledovec měl 

zřejmě převážně „teplou“ bázi s dostatkem kapalné vody na rozhraní mezi ledovcem a podlo-

žím a v nejspodnější vrstvě vlastního ledovce, odkud dochází k vypadávání následně ukláda-

ného materiálu (Hart a Boulton 1991, Benn a Evans 1998, Evans et al. 2006). Lokálně musel 

být ledovec i přimrzlý k podloží, protože např. na profilu F4 byly zjištěny projevy subglaciál-

ních duktilních i křehkých deformací (viz kapitoly 4.3. a 5.6.). Ty však byly vázány na vyvý-

šené části ledovcového podkladu a na místa bez deformovatelného nezpevněného a permea-

bilního podloží, kde nedocházelo k hlavnímu pohybu ledovce po vodou dobře saturovaném 

rozhraní ledovce s podložím (Hart a Boulton 1991, Evans et al. 2006). 

V komplexu lodgement tillu jsou často obsažené vrstvičky nebo čočky subglaciálních 

glacifluviálních písků nebo polohy subglaciálního melt-out tillu. Ty ukazují na periody bazál-

ního vytávání nebo negativní regelace vázané na stagnační fáze během postupu ledovce, 

případně na deglaciaci během ústupu kontinentálního ledovce. Běžně však polohy subglaciál-

ního melt-out tillu leží v nadloží lodgement tillů a jejich mocnosti jsou často pouze několik 

dm (bývají obvykle 0,2–0,5 m mocné). Tento vrstevní sled je typický pro postupovou fázi 

kontinentálního zalednění (srovnej m.j. Brodzikowski a Van Loon 1991, Benn a Evans 1998).  

Pro ústupové fáze zalednění jsou typické plošně rozsáhlé terminoglaciální a pro-

glaciální glacifluviální sedimenty v různých morfologických pozicích vůči okolnímu reliéfu i 

vlastnímu ledovci. Jako kamové (englaciální nebo terminoglaciální) lze pravděpodobně ozna-

čit akumulace glacifluviálních sedimentů překrývající čelní/střední morénu na rozhraní obou 

ledovcových splazů, které na území Šluknovska zasáhly (viz též výše). Za proglaciální 

výplavovou plošinu údolního typu lze považovat výplň terminoglaciálního údolí Sprévy 

v úseku mezi Ebersbachem a Sohlandem (viz kapitolu 5.4. o vzniku tohoto údolí). Zdejší 

glacifluviální výplň přesahovala svoji mocností 30 m a její spodní partie bylo možné detail-

něji studovat na odkryvu v pískovně u Fukova (viz kapitolu 4.3.). Zachované sedimentární 

textury a z nich interpretované architekturní prvky ukazují na proglaciální glacifluviální 

sedimentaci především ve střední části divočícího systému. Docházelo zde k boční migraci 

několika hlavních koryt se střední až vyšší sinuositou, které byly dostatečně dotovány pře-

devším písčitým až jemným štěrkovým materiálem během krátkodobých period vyšších 

průtoků v morfologicky uzavřeném proglaciálním údolním systému. Jednotlivá koryta byla 

nejčastěji 30–50 m široká a 6–10 m hluboká. Laterálním překládáním koryt docházelo k erozi 

starších koryt a mezikorytových přelivových sedimentů. V některých případech byly do-

kumentovány cykly naznačující postupné vzdalování čela ledovce. To nasvědčuje proglaciální 
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sedimentaci během ústupové fáze zalednění, která je typická masivní glacifluviální sedimen-

tací v proglaciální zóně v důsledku dostatku transportního média v podobě tavných le-

dovcových vod. Obdobné údolní proglaciální výplavové plošiny představují relikty glaciflu-

viálních sedimentů v údolích Lučního, Liščího a Velkošenovského potoka. Tyto sedimenty 

byly uloženy tavnými vodami od dílčích ledovcových splazů, které překonaly rozvodní sedla 

v sz. části Šluknovské pahorkatiny (srovnej kapitoly 5.1., 5.2. a 5.4.). 

Plošné proglaciální výplavové plošiny se nacházejí v reliktech ve v. části Šluknovské 

pahorkatiny a sedimentologicky byly studovány na několika drobných profilech či 

v příležitostných odkryvech. Jejich detailní sedimentologický popis je uveden v kapitole 4.3. 

Téměř vždy se jedná pouze o relikty, které dosahují několikametrové mocnosti a jsou obvykle 

překryty nevápnitými sprašovými hlínami. Většina proglaciálních glacifluviálních sedimentů 

vykazuje sedimentární textury typické pro proximální až střední část proglaciálního glaciflu-

viálního systému.  Jsou šikmo zvrstvené se sklony okolo 15–20° a s převažující poproudovou 

akrecí materiálu uvnitř mělkých a relativně širokých koryt. Časté jsou projevy denní cyklicity 

vázané na změny průtoků tavných vod od čela ustupujícího kontinentálního ledovce, což také 

dokládají vzhůru zjemňující cykly. K takovému typu sedimentace může docházet např. 

v terminoglaciální oblasti polytermálních ledovců při vyústění tavných ledovcových vod na 

plochý proglaciální reliéf (m.j. Zielinski a van Loon 2000, Evans a Twigg 2002). Může k ní 

však docházet i v jiných částech ledovcového systému (subglaciální, proglaciální), i když ten-

to model představuje zřejmě nejpravděpodobnější z hypotéz, která se opírá především o pozi-

ci dané jednotky v celém sedimentárním sledu. Tento typ sedimentace se příliš neliší od 

proglaciální sedimentace popisované pro nejlépe dokumentovanou lokalitu Fukov, na niž byla 

sedimentace morfologicky ovlivněna pozicí v širokém terminoglaciálním údolí. Orientace 

proglaciálního glacifluviálního transportu byla měřená v několika pískovnách. Ukazuje na 

lokální směr odtoku tavných ledovcových vod, které především u údolních výplavových 

plošin odpovídají směru dnešních údolí. Naopak u plošných, okolní geomorfologií neovliv-

něných výplavových plošin je směr transportu významný pouze z lokálního hlediska a nelze 

jej proto použít pro širší paleogeografické rekonstrukce. 

Ledovcová série vykazuje typický vývoj s ukládáním subglaciálních tillů na tillových 

plošinách během postupové fáze zalednění. Převážná část ledovcového podloží byla dobře 

zásobována vodou a proto docházelo k hlavnímu pohybu ledovce bazálním klouzáním po le-

dovcovo-podložním rozhraní. Pouze ve vyvýšených částech reliéfu docházelo vlivem střižné-

ho tlaku k subglaciální deformaci převážně nezpevněného ledovcového podloží. Terminogla-

ciální sedimentace byla během postupové fáze málo významná, protože tavné vody byly sub-
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glaciálně odváděny ve směru sklonu podložního reliéfu mimo území Šluknovska. Její projevy 

se dochovaly pouze ve formě zbytků čelních/bočních morén na kontaktu obou hlavních le-

dovcových splazů, které na Šluknovsku zasáhly. 

Ústupové fázi zalednění dominuje terminoglaciální a proglaciální glacifluviální sedi-

mentace. Ta byla díky členitému reliéfu mnohdy výrazně usměrňována preglaciálně vzniklý-

mi údolími, kde docházelo k masivní sedimentaci glacifluviálních sedimentů. Plošná sandrová 

proglaciální sedimentace probíhala v iniciální fázi deglaciace území prakticky na celém úze-

mí, avšak takto vzniklé plošné výplavové plošiny měly zřejmě menší mocnost sedimentů. Ná-

slednými erozně-denudačními procesy byly z velké části odstraněny a zachovaly se pouze 

v erozních reliktech, které však umožňují rekonstruovat jejich původní rozsah. Zhodnocení 

veškerých získaných sedimentologických údajů prokázalo jeden cyklus resp. fázi zásahu kon-

tinentálního ledovcového štítu v celé Šluknovské pahorkatině. Doklady opakované ledovcové 

sedimentace nebo přerušení sedimentace hierarchicky vyšší úrovně doprovázené povrchovým 

zvětráváním či tvorbou paleopůd uvnitř ledovcové série nebyly zjištěny. Z tohoto důvodu lze 

veškeré ledovcové sedimenty ve Šluknovské pahorkatině považovat za stratigraficky syn-

chronní. Jejich geochronologické a stratigrafické zařazení je podrobně popsáno a diskutováno 

v kapitole 5.8. 

 

5.6. Glacitektonické deformace subglaciálních sedimentů a ledovcového podloží 

Glacitektonické projevy byly ve studované oblasti zjištěny v menším měřítku na relik-

tech tillových plošin, a to pouze jako glacitektonické deformace subglaciálních sedimentů a 

ledovcového podloží bez tvorby morfologicky prominentních tvarů. Mají však zásadní vý-

znam pro rekonstrukci reologie ledovce. Glacitektonické projevy byly nejlépe dokumentová-

ny z rozvodní oblasti mezi Harrachovem a Fukovskou silnicí. Kompletní subglaciální defor-

mační sled (srovnej Banham 1977, Hart a Boulton 1991, Benn a Evans 1996) byl zjištěn na 

profilu F4. V nadloží nepostiženého regolitu lužického granodioritu začíná ledovcová série 

subglaciálně duktilně postiženým regolitem s dobře zachovanými primárními stavbami lužic-

kého granodioritu, který lze interpretovat jako (neporušený) glacitektonit (Banham 1977, 

Benn a Evans 1996). Svrchní část glacitektonitu však vykazuje již viditelné poruchy způsobe-

né křehkou deformací (Hart a Boulton 1991), avšak stále zachovává primární stavby substrá-

tu. Je velmi pravděpodobné, že se jedná o porušený glacitektonit (Banham 1977, Benn a 

Evans 1996) postupně přecházející do deformačního tillu (Elson 1961, 1988, Hicock a Drei-

manis 1992) bez zachovaných původních staveb regolitu lužického granodioritu. Na defor-

mační till potom erozně nasedá subglaciální komplex tvořený lodgement tillem s polohami 

77



subglaciálních melt-out tillů/subglaciálních glacifluviálních sedimentů. Glacitektonicky de-

formovaná část subglaciálních tillů má mocnost kolem 0,3 m. 

Během deformační fáze tedy docházelo k deformaci podloží ledovce vlivem duktilní 

až křehké deformace, kdy se pohyb z ledovcovo-podložního rozhraní přenáší do nadložního 

ledu. Tento proces mohl probíhat pouze u ledovce s chladnou bází, kdy ledovcovo-podložní 

rozhraní není saturováno tavnými vodami. V opačném případě by vlivem střižného tlaku do-

cházelo spíše k prostému smyku, který by neměl za následek postižení ledovcového podloží. 

Toto ukazuje na lokální suché bazální podmínky, což lze v případě pozice profilu F4 na vyvý-

šeném rozvodním území a v pozici bez deformovatelného nezpevněného a permeabilního 

podloží očekávat. Následující přechod do lodgement tillu až subglaciálního melt-out tillu již 

ukazuje na zvýšení mocnosti ledovce v daném prostoru a také na přínos vody v kapalném 

skupenství do subglaciální zóny ledovce. 

Glacitektonické ovlivnění spodních částí subglaciálních sedimentů bylo zjištěno na 

několika lokalitách (Rožany, rozvodní oblast mezi Harrachovem a Fukovskou silnicí), což 

může potvrzovat koncept Jane Hart o částečném glacitektonickém původu veškerých subgla-

ciálních a englaciálních typů tillů (m.j. Hart a Boulton 1991, Hart 1994). Na dalších lokalitách 

studované oblasti však nebyly glacitektonické deformace subglaciálních typů tillů zjištěny. 

Báze ledovcového štítu musela být místně dostatečně dotována tavnými ledovcovými vodami, 

protože hlavními sedimentačními procesy zde byly procesy vytávací a také klasické „nalepo-

vání“ materiálu typu lodgement. 

 

5.7. Vztah ledovcových sedimentů Šluknovska k okolním oblastem 

Na dostupných lokalitách Šluknovské pahorkatiny bylo studováno petrologické slože-

ní štěrkové frakce glacifluviálních sedimentů a statisticky zhodnoceny vůdčí nordické souvky. 

Jako podstatné z materiálového hlediska se zde jeví odlišení „otevřených lokalit“ od „morfo-

logicky ovlivněných lokalit“ z hlediska podílů jednotlivých petrotypů a provenienčních sku-

pin. Mezi morfologicky ovlivněné stanoviště zahrnujeme lokality vyskytující se v údolních 

proglaciálních výplavových plošinách. Zde sedimenty ukládaly tavné ledovcové vody přitéka-

jící od dílčích ledovcových splazů, které překročily jednotlivá sedla v z. a střední části Šluk-

novské pahorkatiny. Otevřené lokality se nacházejí v plošných proglaciálních výplavových 

plošinách. Z hlediska materiálového zastoupení mezi ně patří i lokalita Fukov, která díky po-

zici v širokém údolním proglaciálním/terminoglaciálním výplavovém systému nevykazuje od 

plošných výplavových plošin výrazné materiálové odlišnosti (srovnej též kapitolu 5.5.). Roz-

díly jsou patrné především v podílech distální složky neseného materiálu, kam zahrnujeme 
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provenienčně blízké a nordické horniny (viz kapitolu 4.4.). Na otevřených lokalitách je podíl 

součtu blízkých a nordických hornin okolo 30 % (s rozptylem 26,5–34 %) a naopak u lokalit 

položených za sedlem je tento podíl pouze okolo 4 % (s rozptylem 2,4–6,1 %). Tento rozdíl je 

ještě výraznější, než jaký byl zjištěn na Frýdlantsku, Oldřichovsku a v Hrádecké pánvi (Nývlt 

a Hoare 2000, v tisku, Víšek 2005). Tamější podíl distální složky v zrnitostně srovnatelné 

frakci se u morfologicky ovlivněných lokalit pohybuje nejčastěji kolem 9 % (s rozptylem 7–

13,3 %, Nývlt a Hoare v tisku). Naopak podíl distální složky u tzv. otevřených lokalit je na 

Frýdlantsku a v Hrádecké pánvi (průměrně ~15 % s rozptylem 11,2–23,7 %, Nývlt a Hoare 

2000, Víšek 2005) nižší než je tomu na šluknovských lokalitách. 

Velmi nízké podíly nordických a blízkých hornin byly také dokumentovány Šibravou 

(1967) z Podještědí, kam ledovec přestoupil přes Jítravské sedlo a v mnoha vzorcích nebyly 

nordické horniny vůbec prokázány. Zde je situace obdobná morfologicky ovlivněným lokali-

tám Šluknovska. Obecně je podíl distální materiálové složky, a to včetně nordických hornin, 

na otevřených lokalitách Šluknovska vyšší, než jsou běžné hodnoty pro celou severočeskou 

oblast kontinentálního zalednění (srovnej např. práce Šibrava 1967, Nývlt a Hoare 2000, 

v tisku, Víšek 2005). Tyto rozdíly dokládají velký význam místní morfologie na sedimentaci 

glacifluviálních sedimentů ve Šluknovské pahorkatině. 

Vyšší podíl nordických hornin byl např. i na Ostravsku zjištěn v reliktech nejstaršího 

elsterského zalednění (opavské zalednění sensu Macoun 1980, viz např. Macoun et al. 1965, 

Růžička 1995), i když vysoké podíly nordických hornin se objevují i v sedimentech druhého 

sálského zalednění (oldřišovské zalednění sensu Macoun 1980, viz např. Růžička 1980, 

1995). Petrologie a provenience hornin byly dlouhodobě studovány na jesenických lokalitách 

(m.j. Gába 1974, 1977, 1992, 2001, Sikorová et al. 2006, Hanáček 2007), problémem je však 

stratigrafické zařazení ledovcových sedimentů v této oblasti. Podíl distální složky je na Jese-

nicku značně proměnlivý a pohybuje se od 2–3 % pro lokality Písečná či Ondřejovice až po 

45 a více % např. ve Vidnavě – Staré kaolinové jámě nebo u Nové Vsi (Gába 1974, 1977, 

Sikorová et al. 2006) s průměrem ~16 % (Gába 1974, 1977, Sikorová et al. 2006). Nejnižší 

hodnoty pocházejí i na Jesenicku z lokalit s morfologicky ovlivněnou sedimentací (Písečná, 

Ondřejovice). Naopak extrémně vysoké podíly distálních horninových typů popisované Gá-

bou od Nové Vsi nebo ze Staré kaolinové jámy od Vidnavy (Gába 1977, 1992) jsou výjimeč-

né v rámci celého Česka. I když nové výsledky ze Staré kaolinové jámy od Vidnavy (Hanáček 

2007) nepotvrzují takto vysoké podíly nordických a blízkých hornin. Obdobně vysoké podíly 

distálních horninových typů udává pouze Růžička (1995) pro mladosálské ledovcové sedi-

menty z některých lokalit Opavské pahorkatiny. Dřívější autoři zařazují ledovcové sedimenty 
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na Jesenicku do staršího sálského glaciálu (m.j. Macoun et al. 1965, Prosová 1981, Gába a 

Wójcik 1990), nověji jsou ledovcové sedimenty na Jesenicku řazeny do elsterského glaciálu, a 

to s velkou pravděpodobností do druhého elsterského glaciálu (m.j. Cháb et al. 2004, Žáček et 

al. 2004, Pecina et al. 2005, Sikorová et al. 2006). Vzhledem k prozatím nejasnému stratigra-

fickému/geochronologickému zařazení ledovcových sedimentů na Jesenicku není možné je 

použít pro korelace s výsledky ze studované oblasti Šluknovska. 

Obr. 5.7.1. Teoretická souvková centra (TGZ) z lokalit Fukov, Královka a Sohland (červeně) a jejich srovnání 

s obdobnými analýzami z severních Čech (černé body), Slezska (trojúhelníky) a severního Německa (polygony), 

pro bližší detaily a zdroje dat viz text v kapitole 4.5. 

 

Souvková společenstva zjištěná na jednotlivých lokalitách jsou odlišná, což se proje-

vuje i v rozdílných TGZ (viz kapitolu 4.5.). V rámci celého zaledněného území severních 

Čech je lokalita Fukov naprosto unikátní dominancí dalarnských hornin, ochuzením åland-

ských hornin a tím pádem posunem TGZ směrem k Z. Lokality Sohland a Královka odpoví-

dají rozptylu TGZ zjištěných na jiných lokalitách ledovcových sedimentů severních Čech. 
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Víšek a Nývlt (2006) souborně zhodnotili dosavadní statistiky vůdčích nordických 

souvků provedené v celé severočeské oblasti včetně tří lokalit ze Šluknovska. Srovnání TGZ 

z širší oblasti severních Čech s daty ze syntetických prací z německých spolkových zemí 

Schleswig-Holstein, Hamburg a Niedersachsen, publikovaných Lüttigem (1991, 1999, 2004) 

a Lüttigem a Meyerem (2002), ukazuje na obecný trend změny TGZ ve směru V–Z či SV–JZ 

v průběhu jednotlivých zalednění. Kromě toho ještě Lüttig (1997) publikoval několik statis-

tických analýz odebraných na území Česka. Srovnání veškerých dostupných statistických 

analýz z našeho území (Gába a Dudziak 1979, Lüttig 1997, Nývlt 2003b, Víšek 2005 a ne-

publikovaná data autora), analýz z Schleswicka-Holsteinska (Lüttig 1991) a okolí Hamburgu 

(Lüttig 2004) je v obr. 5.7.1. 

Vzhledem k tomu, že pro oblast Šluknovské pahorkatiny nelze uvažovat o vícenásob-

ném zásahu kontinentálního ledovcového štítu (viz kapitoly 5.5. a 5.8.), lze odlišnost ve spo-

lečenstvu vůdčích nordických souvků na lokalitě Fukov vysvětlit pouze ochuzením åland-

ských, převážně granitoidních hornin. To potvrzuje i nejnižší hodnota G/P koeficientu pro 

společenstvo vůdčích nordických souvků z lokality Fukov (0,56), kde se vyskytují architek-

turní prvky typické pro střední část proglaciálního glacifluviálního divočícího systému. 

V něm docházelo k časté laterální migraci několika hlavních koryt se střední až vyšší sinuosi-

tou, laterálním překládáním koryt docházelo často k erozi starších koryt a mezikorytových 

přelivových sedimentů. 

Převážná většina granitoidních hornin vyskytujících se v severočeských spole-

čenstvech vůdčích nordik pochází z Ǻlandského souostroví. Proto ochuzením o ålandskou 

složku dochází k posunu TGZ směrem k Z, což je případ lokality Fukov. Z tohoto hlediska 

nemusí odlišné společenstvo vůdčích nordických hornin na lokalitě Fukov odrážet strati-

graficky odlišnou akumulaci, ale pouze společenstvo ochuzené dynamickým glacifluviálním 

transportem o východobaltskou granitoidní složku. Obdobně i střední hodnota G/P koefi-

cientu pro lokalitu Sohland může naznačovat ochuzení ålandských hornin v tomto společen-

stvu. Naopak nejvyšší hodnoty vykazují bazální polohy na lokalitě Horní Řasnice a lokalita 

Mníšek, pro kterou byla maximální délka glacifluviálního transportu rekonstruována na <3 

km (Nývlt 2003b, Nývlt a Hoare v tisku). Snižování G/P koeficientu v rámci jedné lokality 

(Bulovka, Horní Řasnice) ve směru k povrchu ukazuje na postupné ústupové vzdalování ok-

raje ledovce, tedy na zvětšující se délku glacifluviálního transportu. Proto lze s jistými 

výhradami použít G/P koeficient pro rekonstrukci délky glacifluviálního transportu pro danou 

vrstvu glacifluviálních sedimentů. 
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 Z výše uvedených důvodů zřejmě není možné použít výsledků statistik vůdčích nor-

dických souvků ke stratigrafickým účelům. Hlavním důvodem je nedostatečné množství 

srovnávacích i vlastních dat z blízké oblasti, které by umožnily odlišení společenstev vůdčích 

nordik z obou elsterských glaciálů. 

 

5.8. Stratigrafické a geochronologické zařazení kontinentálního zalednění Šluknovska 

 Dřívější autoři zařazovali sedimenty kontinentálního zalednění zjištěné ve Šluknov-

ském výběžku na základě morfostratigrafie do elsterského glaciálu (m.j. Grahmann 1933, 

1957, Šibrava 1967, Eissmann 1975, 1997, 2002, Wolf a Schubert 1992). Přehled dřívějších 

názorů na morfostratigrafickou pozici ledovcových sedimentů přináší Nývlt (2001). 

Zhodnocení veškerých získaných sedimentologických údajů ukázalo na jeden cyk-

lus/fázi zásahu kontinentálního ledovcového štítu v celé Šluknovské pahorkatině. Na rozdíl od 

Frýdlantské pahorkatiny či Hrádecké pánve nebyly na Šluknovsku zjištěny žádné doklady 

opakované ledovcové sedimentace nebo přerušení sedimentace hierarchicky vyšší úrovně, 

doprovázené povrchovým zvětráváním či tvorbou paleopůd uvnitř ledovcové série. Z tohoto 

hlediska lze veškeré ledovcové sedimenty ve Šluknovské pahorkatině považovat za stratigra-

ficky synchronní. Proto mohl být pro geochronologické zařazení sedimentů zalednění odebrán 

hloubkový profil na lokalitě Fukov. Bylo možné stanovit se znalostí úbytku koncentrace kos-

mogenního radionuklidu 10Be s hloubkou modelováním délku expozice daného povrchu včet-

ně jeho eroze (m.j. Granger et al. 2001, Schaller et al. 2002, Braucher et al. 2004). Modelová-

ním obou závislých, tedy délky expozice/stáří uložení a rychlosti eroze povrchu, bylo získáno 

nejvhodnější řešení pro stáří 605.510 ± 52.710 let BP při rychlosti eroze 25,9 ± 2,28 m/Ma 

(pro další detaily viz kapitolu 4.6). 

Stáří 606 ± 53 ka BP, zjištěné pro akumulaci glacifluviálních sedimentů na lokalitě 

Fukov, datuje počátek ústupové fáze kontinentálního zalednění, které zasáhlo do Šluknovské 

pahorkatiny. Pro dané území odpovídá nejrozsáhlejšímu pleistocennímu kontinentálnímu za-

lednění, tedy tomu, které postoupilo nejdále směrem k J. Střední hodnota odpovídá začátku 

MOIS (Marine Oxygen Isotope Stage, mořský kyslíkový izotopový stupeň) 15, těsně po ter-

mination VII. Ovšem rozptyl stáří 553–659 ka BP odpovídá rozpětí MOIS 15a–16d (Siegen-

thaler et al. 2005, Jouzel et al. 2007). Liché kyslíkové stupně představují teplá období, a proto 

můžeme zalednění Šluknovska během MOIS 15 vyloučit. Mnohem pravděpodobnější je za-

lednění během MOIS 16, který kulminoval před 620–635 ka. Toto datování vychází z různě 

přesného astronomického ladění datování hlubokomořských sedimentů a záznamu 

v ledovcových jádrech v Antarktidě (viz např. Imbrie et al. 1984, Shackleton et al. 1990, Ber-
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ger et al. 1996, EPICA Comunity Members 2004, Liesicki a Raymo 2005, Siegenthaler et al. 

2005, Schulz a Zeebe 2006, Jouzel et al. 2007). Podle izotopických výzkumů patřil MOIS 16 

mezi čtyři klimaticky nejintenzivnější excentricitou řízené glaciální cykly (kromě něho ještě 

MOIS 12, 6 a 2) během celého paleomagentického chronu Brunhes, který odpovídá střednímu 

a svrchnímu pleistocénu (Shackleton 1987, Raymo 1997). Podle některých mořských zázna-

mů se jednalo o vůbec nejvýraznější glaciál (ve smyslu celoplanetárního objemu ledovců) 

během magnetického chronu Brunhes (m.j. Bassinot et al. 1994) a zřejmě tedy během celého 

kvartéru. 

Pokud přijmeme předpoklad o zalednění Šluknovska během MOIS 16, pak je možné 

korelovat zásah kontinentálního ledovce na Šluknovsku s okolními oblastmi i s globálním 

paleoklimatickým záznamem. Korelace terestrického a mořského kvarterního paleoklimatic-

kého záznamu je jedním z nejvýznamnějších pokroků v kvartérní geologii a paleoklimatologii 

posledních desetiletí a nebylo by možné jej dosáhnout bez rozvoje nových datovacích metod, 

především terestrických sedimentů a astronomického ladění sedimentárního záznamu (m.j. 

Kukla 1977, Šibrava et al. 1986, Kukla a Cílek 1996, Gibbard et al. 2005a, b). 

V západoevropské stratigrafické škále je MOIS 16 korelován s glaciálem b v rámci Cromer-

ského komplexu v Nizozemsku (Zagwijn 1992, 1996), s glaciálem Elster 1 v Německu (Wolf 

1980, Šibrava et al. 1986) a s glaciálem San 1 definovaném v Polsku (Lindner a Marks 1995, 

Lindner 2001, Lewandowski 2003, Lindner et al. 2004, Marks 2005). Ve východní Evropě 

odpovídá MOIS 16 servetský glaciál v Bělorusku (Voznyachuk 1985, Lindner et al. 2004) a 

donský glaciál v Rusku (Iossifova a Semenov 1998, Molodkov a Bolikhovskaya 2006). Na 

Ostravsku a Opavsku odpovídá opavskému zalednění (Macoun 1980, 1985, Macoun a Králík 

1995) a v severních Čechách zálednění valdovskému (Králík 1989, Macoun a Králík 1995). 

V. část Německa, přesněji řečeno Sasko a Sasko-Anhaltsko, představuje pro komplex 

elsterských ledovcových sedimentů typové území (Eissmann 1975, 1997). Podle Eissmanna 

(1994, 1997, 2002) proběhla ledovcová sedimentace během dvou ledovcových postupů, které 

klasifikuje jako podstupně a označuje starší podstupeň jako cvikovskou fázi (Zwickauer 

Phase) a mladší podstupeň potom jako markštetskou fázi (Markanstädter Phase). Podle paleo-

geografické rekonstrukce Eissmanna (1997, 2002) je jasné, že zalednění Šluknovské pahorka-

tiny lze korelovat pouze s cvikovskou fází (Zwickauer Phase) elsterského glaciálu sensu 

Eissmann (1997, 2002).  

K přesnému chronostratigrafickému zařazení jednotlivých fází či celého elsterského 

ledovcového komplexu se Eissmann nevyjadřuje, avšak z korelační tabulky (Eissmann 2002) 

je patrné, že celá elsterská ledovcová série je podle něho mladší než cromerský interglaciál IV 
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a měla by odpovídat nizozemské Peelo Formation (Zagwijn 1992, 1996). To jednoznačně řadí 

elsterskou ledovcovou sérii, tak jak ji chápe ve svých pracích Eissmann, do MOIS 12. To je 

v rozporu se současnými znalostmi, kdy jsou jednoznačně doložena dvě samostatná „elster-

ská“ zalednění, která proběhla během MOIS 16 a 12. Obě jsou od sebe časově vzdálena 200 

ka. Tomu odpovídají i autorovy výsledky datování deglaciace profilů ledovcových sedimentů 

v severočeské zaledněné oblasti (Nývlt et al. 2007), které ukazují pro celou oblast zásahy za-

lednění v obou elsterských glaciálech v obdobích 606 ± 53 ka BP (MOIS 16) a 411 ± 52 ka 

BP (MOIS 12). 

Z tohoto pohledu se zdá koncepce komplexu elsterského zalednění definovaná Eiss-

mannem překonaná a je zřejmě nutné ji revidovat s použitím adekvátních datovacích metod. 

Neudržitelnost Eissmannovay koncepce je jasná i z toho, že i její autor (Eissmann 1997, 

2002) uvažuje v okolí Döbeln ve středním Sasku mezi oběma „fázemi“ elsterského zalednění 

erozní zářez 25–30 m. To odporuje možnosti, že by obě „fáze“ proběhly ve stejném glaciálu. 

V Polské stratigrafické škále kontinentálního zalednění lze ledovcové sedimenty na 

Šluknovsku korelovat s glaciálem San 1 (Lindner a Marks 1995, Lindner et al. 2004). Oba 

glaciály San 1 a 2 jsou korelovány s glaciály Elster 1 a 2 a obdobně s MOIS 16 a 12 (Lindner 

et al. 2004). Zásahy kontinentálního ledovcového štítu během glaciálů San 1 a 2 byly na pol-

ském území nejrozsáhlejší a v jv. Polsku dosáhly až k úpatí Karpat (Lindner 2001, Lindner et 

al. 2004, Marks 2004, 2005). V západních Sudetech byly rozsahy kontinentálních ledovců 

během sanských (elsterských) glaciálů a během oderského glaciálu téměř shodné, i když roz-

sah kontinentálních ledovců během sanských glaciálů byl v oblasti z. od Klodzka větší (Lind-

ner a Marks 1995, Marks 2004, 2005). V severních Čechách odpovídá zalednění Šluknovské 

pahorkatiny nejrozsáhlejšímu a zároveň nejstaršímu zalednění označovanému Králíkem jako 

zalednění valdovské (Králík 1989, Macoun a Králík 1995), i když jeho přesná chronostrati-

grafická pozice nebyla zatím stanovena. Na Ostravsku a Opavsku odpovídá nejstaršímu za-

lednění opavskému (Macoun 1980, 1985, Macoun a Králík 1995). 

Výsledky chronostratigrafického datování ledovcových sedimentů ve Šluknovské pa-

horkatině potvrzují dávno známý fakt o křížení maximálních rozsahů kontinentálního zaled-

nění v prostoru střední Evropy (m.j. Šibrava et al. 1986, Ehlers a Gibbard 2004). V západních 

Sudetech (včetně Šluknovska) měla elsterská zalednění největší rozsah (m.j. Eissmann 1975, 

2002, Lindner a Marks 1995, Macoun a Králík 1995, Marks 2005), naopak na Ostravsku byly 

kontinentální ledovce plošně rozsáhlejší během staršího sálského zalednění (m.j. Macoun 

1989, Macoun a Králík 1995, Tyráček 2007). 
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5.9. Poledovcová denudace reliéfu Šluknovska 

Na základě datování expozice povrchů a rychlosti eroze těchto povrchů pomocí kos-

mogenních radionuklidů lze stanovit pravděpodobné rychlosti liniové a plošné eroze pro ob-

last Šluknovska, která představuje rozvodní oblast mezi povodími řek Labe a Odry. Již 

z geografické pozice lze usuzovat na nižší hodnoty především liniové eroze, která je předsta-

vována zpětnou říční erozí a v rozvodních oblastech bývá nejnižší. Rychlost liniové eroze na 

horním toku Sprévy byla pro lokalitu Fukov stanovená na 25,9 ± 2,28 m/Ma (pro podrobnosti 

viz kapitolu 4.6.), což odpovídá hodnotě 15,7 ± 1,4 m od deglaciace před ~606 ka. Časový 

úsek před ~606 ka odpovídá MOIS 16, tedy v severoevropské stratigrafii glaciálu Elster 1 a 

v alpské stratigrafické škále nejspíš glaciálu Mindel 1 (pro další detaily viz kapitolu 5.8.).  

Tyto údaje je možné srovnat s rychlostmi liniové eroze ostatních řek Českého masívu. 

Pleistocenní fluviální akumulace se známými relativními výškami bází i povrchů akumulací 

většiny řek České masívu jsou morfostratigraficky zařazeny (pro souhrn viz např. Záruba-

Pfeffermann 1943, Balatka a Sládek 1962, Tyráček 2001, Czudek 2005). Toho je možné pou-

žít pro výpočet průměrné rychlosti eroze od uložení dané fluviální akumulace. Relativní výš-

ky fluviálních akumulací pocházejících z Mindelu 1 se na středních tocích hlavních řek Čes-

kého masívu pohybují v intervalu 50–80 m (srovnej data v Tyráček 2001), to odpovídá pře-

počtené rychlosti eroze 80–130 m za poslední milión let. 

Průměrnou rychlost lineární eroze a její změny během celého kvartéru lze přesněji re-

konstruovat také pro řeku Ohři. Zde došlo fluviálním zářezem k vypálení hnědouhelných slojí 

za vzniku porcelanitů, které bylo možné studovat paleomagneticky (Tyráček 1995). Fluviální 

akumulace Ohře, pocházející z glaciálu Mindel 1, leží v relativní výšce 66–70 m nad hladinou 

řeky (Balatka a Sládek 1976, Tyráček 2001), což odpovídá rychlosti eroze ~105–110 m/Ma 

od počátku středního pleistocénu po současnost. Pokud za hranici pliocén/pleistocén budeme 

považovat hranici paleomagnetických chronů Gauss a Matuyama časově odpovídající stáří 

2,59 Ma, potom hranice mezi porcelanity normálního a reverzního magnetismu se vyskytuje 

v relativní výšce ~125–130 m nad současnou hladinou Ohře (Balatka a Sládek 1976, Tyráček 

1995). Relativní zářez za dlouhé období spodního pleistocénu tedy byl pouze 60 m a průměr-

ná rychlost eroze během spodního pleistocénu tedy pouze ~30 m/Ma. Průměrná rychlost eroze 

řeky Ohře během celého kvartéru se potom pohybuje okolo hodnoty 50 m/Ma. Pro Vltavu 

vypočetli Tyráček et al. (2004) pro období středního a svrchního pleistocénu průměrnou rych-

lost eroze dokonce na ~150 m/Ma.  

Obdobné výsledky přinášejí Schaller et al. (2004), kteří použili kosmogenní radio-

nuklid 10Be pro kvantifikaci rychlosti eroze terasového systému řeky Maas pro období po-
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sledních ~1,3 Ma. Rychlost eroze se zde v období 1,3 až 0,7 Ma pohybovala v intervalu 25–

35 m/Ma, naopak pro posledních 0,7 Ma vychází rychlost zářezu řeky Maas na 30–80 m/Ma 

(Schaller et al. 2004). Schaller et al. (2001, 2002) stanovili shodnou metodou, která je použita 

v této práci průměrné rychlosti liniové eroze i pro další západoevropské a středoevropské ře-

ky. Pro jednotlivé řeky se průměrné rychlosti eroze pohybují v rozpětí: Maas (20–80 m/Ma), 

Loira (20–70 m/Ma), Allier (40–70 m/Ma), Dore (~50 m/Ma), Neckar (40–100 m/Ma) a Re-

gen (20–30 m/Ma). Zajímavé z tohoto hlediska je srovnání s nejbližší řekou Regen (Řezná), 

která se nachází také poblíž hlavního evropského rozvodí a jejíž rychlost lineární eroze je ob-

dobná jako je tomu u Sprévy ve Šluknovské pahorkatině. 

Z toho je patrné zrychlení říční eroze řek nejen Českého masívu během Milankovičo-

vy periody (Berger a Wefer 1992, Berger 1999) zahrnující větší část středního a celý svrchní 

pleistocén (Tyráček 2001, Schaller et al. 2004, Tyráček et al. 2004). Dramatická změna nastá-

vá podle některých autorů přibližně na rozhraní MOIS 17 a 16 (Mudelsee a Schulz 1997, Ber-

ger 1999), podle jiných již během MOIS 22 (např. Westaway 2002, Tyráček et al. 2004). Ta 

je v případě řeky Maas dokumentována dramatickým krátkodobým nárůstem rychlosti linio-

vého zářezu, který van Balen et al. (2000) kvantifikovali na 356 m/Ma. To je zřejmě způsobe-

no prvním rozsáhlým zásahem kontinentálního ledovcového štítu jak do oblasti Nizozemska, 

tak i do okrajových částí Českého masívu a na to vázané dramatické změny hladiny světového 

oceánu v důsledku změny přechodné Crollovy periody (se spolupůsobením cyklu sklonu 

zemské osy s periodou 41 tisíc let dominantního v Laplaceově periodě a cyklu excentricity s 

periodou ~100 tisíc let, Berger 1999) v periodu Milankovičovu (s výraznou paleoklimatickou 

dominancí cyklu excentricity, Berger 1999). Naopak jiní autoři vymezují pouze Laplaceovu 

(se sklonem zemské osy řízenými paleoklimatickými cykly) a Milankovičovu (s excentricitou 

řízenými paleoklimatickými cykly) periodu s rozhraním před ~900 ka (Raymo 1997, Ruddi-

man 2003, 2006). Další autoři interpetují změnu v rychlosti liniové eroze ve střední Evropě na 

rozhraní spodního a středního pleistocénu jako důsledek zvýšeného tepelného toku ve spodní 

kontinentální kůře v závislosti na cyklických změnách objemů ledovců a hladiny světového 

oceánu (Westaway 2002, Tyráček et al. 2004). 

Poměrně mělká a široká údolí jednotlivých potoků a řek ve Šluknovské pahorkatině, 

stejně jako glacifluviální sedimenty pocházející z prvního elsterského stadiálu (MOIS 16), 

vyskytující se v podloží mladších fluviálních sedimentů (např. v údolí Lesního potoka), uka-

zují na to, že do rozvodního území Šluknovské pahorkatiny ještě nedospěla zpětná říční eroze 

v takové intenzitě jako je tomu u středních toků řek Českého masívu. Rychlost liniové eroze 
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ve Šluknovské pahorkatině je ve srovnání s oblastí vnitřních Čech čtvrtinová až třetinová a 

přibližně poloviční oproti průměrným rychlostem zahlubování větších západoevropských řek. 

Použití kosmogenních radionuklidů ke stanovení deglaciace oblíkových elevací ve 

Šluknovské pahorkatině umožnilo také kvantifikovat průměrnou rychlost eroze jejich povrchů 

(pro další podrobnosti viz kapitolu 4.6.). U dvou elevací považovaných za oblíkové (vzorky 

SL-Be-4 a SL-Be-5) byla zjištěna příliš nízká expoziční stáří povrchů odpovídající vysokým 

rychlostem eroze jejich povrchů (69,3 ± 22,2 m/Ma resp. 287,3 ± 78,1 m/Ma). Tyto hodnoty 

jsou pro studované území geomorfologicky málo pravděpodobné (viz diskuzi výše). Zjištěná 

expoziční stáří se váží k jiným mladším událostem, než byla deglaciace území před ~606 tisíci 

lety. Ostatní tři studované oblíkové elevace vykazují shodné průměrné rychlosti eroze svých 

povrchů v rozpětí 16,9 ± 4 m/Ma, což znamená snížení jejich povrchů o ~10,3 ± 2,4 m od de-

glaciace před ~606 tisíci lety (viz tab. 4.6.3.). Plošná denudace exponovaných povrchů tedy 

probíhala na Šluknovsku průměrnou rychlostí 13–21 m/Ma. Průměrná plošná denudace v celé 

Šluknovské pahorkatině se pohybuje mezi oběma extrémními hodnotami. Liniová říční eroze 

(s rychlostí 23,6–28,2 m/Ma) představuje její maximální hodnotu. Denudace exponovaných 

oblíkových elevací (s rychlostí 12,9–20,9 m/Ma) naproti tomu ukazuje minimální rychlost 

denudace povrchu reliéfu Šluknovska. Pro celou oblast Šluknovské pahorkatiny lze proto 

průměrnou rychlost plošné denudace pro období posledních 600 ka stanovit na 15–25 m/Ma. 

Rychlost globální denudace kontinentů shrnují např. Schumm (1963) a Kukal (1990) 

s uváděným rozptylem 5–25 m/Ma podle různých zdrojů. Množství srovnatelných dat získa-

ných použitím kosmogenních radionuklidů pochází např. ze Severní Ameriky. Hodnoty re-

centní plošné denudace z území Kanady a USA se pohybují v rozmezí 20–330 m/Ma (m.j. 

Martin et al. 2002, Reiners et al. 2003, Guthrie a Evans 2004, Balco a Stone 2005). Reiners et 

al. (2003) zjistili střední rychlost denudace v Cascade Range ve státě Washington na ~100 

m/Ma, a to s rozptylem hodnot 20–330 m/Ma v závislosti především na množství srážek 

v daném území a méně na nadmořské výšce. 
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6. Závěry 

Výsledky výzkumu zaměřeného na paleogeografickou rekonstrukci kontinentálního 

zalednění Šluknovské pahorkatiny lze shrnout v následujících bodech: 

1) Kontinentální ledovec zasáhl svojí čelní částí do Šluknovské pahorkatiny během jed-

noho cyklu. Veškeré relikty zalednění ve Šluknovské pahorkatině lze pokládat za stra-

tigraficky synchronní. Pro zalednění Šluknovské pahorkatiny a celé severočeské za-

ledněné oblasti měl zásadní vliv Oderský splaz kontinentálního ledovce. Jeho šířka 

dosahovala v dolní Lužici (Niederlausitz) 30–50 km. V prostoru Horní Lužice (Ober-

lausitz) a Šluknovské pahorkatiny lze vymezit dva samostatné ledovcové splazy: 

Sprévský a Mandavský ledovcový splaz. Sprévský ledovcový splaz zasáhl s. část 

Šluknovské pahorkatiny, postupoval údolími Sprévy a Rožanského potoka až do pro-

storu dnešního města Šluknova a údolím horní Sprévy a Löbauer Wasser do okolí 

Ebersbachu a Jiříkova. Jeho největší šířka ve Šluknovské pahorkatině dosahovala 5–6 

km a zjištěné směry jeho postupu jsou nejčastěji od S k J, příp. od SSV k JJZ. Man-

davský ledovcový splaz zasáhl v. a jv. část Šluknovské pahorkatiny. Postupoval od ši-

rokého údolí Lužické Nisy proti tokům řek Mandavy a Lužničky do širšího okolí 

dnešního Varnsdorfu a Rumburku. Tento ledovcový splaz lze rozdělit na dvě dílčí čás-

ti, které se spojovaly v prostoru dnešního Rumburku a Neugersdorfu. Mandavský le-

dovcový splaz postupoval na českém území přibližně ve směru SV–JZ až V–Z. Hra-

ničním územím Sprévského a Mandavského ledovcového splazu byla zóna, která 

v podstatě odpovídá dnešnímu hlavnímu evropskému rozvodí povodí Labe a Odry. 

2) Kontinentální ledovec pokrýval během svého maximálního rozsahu téměř celou v. část 

Šluknovské pahorkatiny, z ledovce vystupovalo jen několik nunataků s vrcholky nad 

450 m n. m. V j. části studovaného území se kontinentální ledovec opřel o Jedlovský 

hřbet. Do centrální části Šluknovské pahorkatiny ledovec vstoupil údolím Rožanského 

potoka, dále postupoval k Z přes sedlo mezi Špičákem a Partyzánským vrchem do po-

vodí Velkošenovského potoka. V morfologicky členitější z. části Šluknovské pahorka-

tiny kontinentální ledovec překonal malými okrajovými splazy několik sedlových sní-

ženin v širším okolí Severní a Liščí. 

3) Maximální výškový dosah kontinentálního ledovce odpovídal v prostoru Šluknovské 

pahorkatiny dnešním nadmořským výškám ~480 m. Povrch ledovce však byl v celém 

území značně nerovný, což bylo způsobeno především jednotlivými a v podstatě ne-

závislými splazy kontinentálního ledovcového štítu. Povrch kontinentálního ledovce 

88



v prostoru Šluknovské pahorkatiny ležel ve výškách 410–480 m, nejčastěji však ve 

výškách 430–450 m. 

4) Využití orientace protažení oblíkových elevací pro rekonstrukci směru postupu konti-

nentálního ledovce ve studovaném území je limitováno. Tyto směry totiž odpovídají 

jak strukturní predispozici reliéfu, tak erozním účinkům postupujícího ledovcového 

splazu. Navíc rozsah odnosu materiálu z povrchových partií těchto elevací v hodnotě 

10 m od deglaciace zjištěný pomocí kosmogenního radionuklidu 10Be svědčí o tom, že 

jejich dnešní povrch nepřišel do přímého kontaktu s ledovcem. 

5) Během postupové fáze zalednění docházelo na tillových plošinách Šluknovské pahor-

katiny k ukládání subglaciálních tillů v mocnostech běžně 3–5 m. Vyšší přednostní 

orientace klastů v subglaciálních tillech ukazuje na významný vliv vytávacích subgla-

ciálních procesů při proudovém třídění materiálu vodou, které se výrazně uplatňovaly 

na většině území Šluknovska. Proto byly převážná část rozhraní mezi ledovcem a pod-

ložím a také nejspodnější vrstva vlastního ledovce dobře zásobovány vodou a ledovec 

měl převážně „teplou“ bázi. Docházelo tak vlivem střižného tlaku k prostému smyku, 

který vedl k bazálnímu klouzání po ledovcovo-podložním rozhraní. Pouze ve vyvýše-

ných částech reliéfu Šluknovské pahorkatiny a v místech bez deformovatelného ne-

zpevněného a permeabilního podloží docházelo působením střižného tlaku 

k subglaciální duktilní až křehké deformaci převážně nezpevněného ledovcového pod-

loží. K tomuto procesu docházelo v částech ledovce s lokálně suchou/chladnou bází, 

kdy ledovcovo-podložní rozhraní není saturováno tavnými vodami. Terminoglaciální 

sedimentace byla během postupové fáze zalednění málo významná, protože tavné vo-

dy byly subglaciálně odváděny ve směru sklonu podložního reliéfu mimo území Šluk-

novska. Její projevy se dochovaly pouze ve formě zbytků čelních/bočních morén na 

kontaktu Sprévského a Mandavského ledovcového splazu poblíž hlavního evropského 

rozvodí. Relikty těchto morén jsou ve své z. části překryté sedimenty kamové terasy 

ukládané na kontaktu obou splazů během iniciální fáze deglaciace. 

6) Pro ústupové fáze zalednění je ve Šluknovské pahorkatině typická rozsáhlá plošná 

terminoglaciální a proglaciální glacifluviální sedimentace. V členitém reliéfu byla tato 

sedimentace výrazně usměrňována do preglaciálně vzniklých údolí. Široké údolí 

Sprévy v úseku mezi Ebersbachem a Sohlandem představovalo preglaciálně predispo-

nované terminoglaciální koryto, kudy byly odváděny tavné ledovcové vody Sprévské-

ho ledovcového splazu během kulminace zalednění a na počátku deglaciace. Glaciflu-

viální výplň terminoglaciálního údolí Sprévy, dokumentovaná na lokalitě Fukov, byla 
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ukládána ve střední až distální části divočícího systému. Docházelo zde k laterální mi-

graci několika hlavních koryt se střední až vyšší sinuositou, které byly dostatečně do-

továny především písčitým až jemným štěrkovým materiálem během period vyšších 

průtoků vázaných na denní nebo jiný krátkodobý cyklus průtoků v rámci morfologic-

ky uzavřeného údolního systému. V některých případech byly dokumentovány cykly 

postupného vzdalování čela ledovce, což nasvědčuje terminoglaciální/proglaciální se-

dimentaci během ústupové fáze zalednění. Původní mocnost akumulace glacifluviál-

ních sedimentů v tomto terminoglaciálním korytě musela být větší než 30 m. Relikty 

obdobných údolních proglaciálních výplavových plošin se zachovaly v údolích Luční-

ho, Liščího a Velkošenovského potoka. Plošné proglaciální výplavové plošiny 

s typickou sandrovou sedimentací se nacházejí v reliktech především ve v. části Šluk-

novské pahorkatiny a vykazují sedimentární textury typické nejčastěji pro proximální 

až střední části proglaciálního glacifluviálního systému s převažující poproudovou ak-

recí materiálu uvnitř mělkých a relativně širokých koryt. Tato sedimentace probíhala 

v iniciální fázi deglaciace území prakticky na celém území Šluknovska. Její sedimenty 

se však zachovaly pouze v reliktech, které nám přesto umožňují rekonstruovat jejich 

původní rozsah. 

7) Podle petrologického a provenienčního složení štěrkové frakce se jako podstatné uká-

zalo odlišení „otevřených lokalit“ od „morfologicky ovlivněných lokalit“. Největší 

rozdíly jsou patrné v podílech distální složky neseného materiálu, kam spadají prove-

nienčně blízké a nordické horniny. Obecně je podíl distální materiálové složky na ote-

vřených lokalitách Šluknovska přibližně dvakrát vyšší, než jsou běžné hodnoty pro ce-

lou severočeskou zaledněnou oblast. Naopak u lokalit morfologicky ovlivněných je 

tento podíl významně nižší. Tyto rozdíly dokládají dominantní vliv místní morfologie 

na sedimentaci glacifluviálních sedimentů ve Šluknovské pahorkatině. Souvková spo-

lečenstva zjištěná v glacifluviálních sedimentech Šluknovska jsou vzájemně odlišná, 

což se projevuje i v rozdílných TGZ a hodnotách G/P koeficientu. V rámci celého za-

ledněného území severních Čech je lokalita Fukov naprosto unikátní dominancí da-

larnských hornin a ochuzením hornin ålandských. Odlišnosti ve společenstvu vůdčích 

nordických souvků na lokalitě Fukov lze vysvětlit selektivním ochuzením ålandských, 

převážně granitoidních hornin, čemuž nasvědčuje i nejnižší hodnota G/P koeficientu 

pro tuto lokalitu.  

8) Modelováním úbytku koncentrace kosmogenního radionuklidu 10Be s hloubkou na 

lokalitě Fukov bylo možné stanovit délku expozice daného povrchu na 605.510 ± 
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52.710 let BP. Toto stáří se vztahuje k počátku ústupové fáze kontinentálního zaled-

nění Šluknovské pahorkatiny. Zásah kontinentálního ledovce do Šluknovské pahorka-

tiny je možné paralelizovat s MOIS 16, který kulminoval před 620–635 ka. Zalednění 

Šluknovské pahorkatiny odpovídá glaciálu b v rámci Cromerského komplexu 

v Nizozemsku, dále glaciálu Elster 1 (Zwickauer Phase) v Německu a glaciálu San 1 

definovanému v Polsku. Na Ostravsku a Opavsku odpovídá opavskému zalednění 

(Macoun 1980, 1985, Macoun a Králík 1995), v severních Čechách zálednění val-

dovskému (Králík 1989, Macoun a Králík 1995). Korelace s cvikovskou fází (Zwic-

kauer Phase) elsterského glaciálu ve v. části Německa naznačuje neudržitelnost kon-

ceptu komplexu elsterského zalednění (Eissmann 1975, 1997, 2002), který řadí oba 

zásahy kontinentálního zalednění během Elsteru do jednoho stupně (MOIS 12). To je 

v rozporu se současnými znalostmi z oblasti severních Čech, kde jsou jednoznačně do-

ložena dvě samostatná „elsterská“ zalednění, která proběhla během MOIS 16 a 12 a 

jsou od sebe časově vzdálena ~200 ka. Naopak jako správná se jeví stratigrafická pa-

ralelizace užívaná v Polsku (m.j. Lindner et al. 2004), která obě jihopolská zalednění 

považuje za samostatná a koreluje glaciál San 1 s MOIS 16 a glaciál San 2 s MOIS 12. 

9) Průměrné rychlosti liniové a plošné eroze v Šluknovské pahorkatině byly pro období 

posledních ~600 ka stanoveny modelováním koncentrace kosmogenního radionuklidu 
10Be. Rychlost liniové eroze ve Šluknovské pahorkatině (25,9 ± 2,3 m/Ma) je ve srov-

nání s oblastí vnitřních Čech čtvrtinová až třetinová a přibližně poloviční oproti prů-

měrným rychlostem zahlubování větších řek západní Evropy. Plošná denudace expo-

novaných povrchů probíhala na Šluknovsku průměrnou rychlostí 16,9 ± 4 m/Ma. 
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7. Seznam příloh 

Příloha 1: Paleogeografická rekonstrukce kontinentálního zalednění Šluknovské pahorkatiny, 

autorská mapa v měřítku 1:50 000. 
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