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Wprowadzenie

Powódź lodowcowa to jedno ze zjawisk o najwięk-
szym potencjale morfotwórczym i niezwykle istotne w
skutkach dla życia i działalności człowieka. Stąd jest
przedmiotem licznych badań na całym świecie, zarów-
no w obszarach występowania współczesnych lodow-
ców (np. islandzkie jökulhlaup), jak i w poszukiwaniu
analogii w wydarzeniach plejstoceńskich, takich jak
spływ Glacial Lake Agassiz lub Glacial Lake Mis-
soula, powodzie w północnej części Eurazji czy powó-
dź, która doprowadziła do powstania Kanału La Man-
che (Gupta i in. 2007). Obszerny przegląd literatury w
tym zakresie można znaleźć m.in. w publikacjach Ba-
kera i in. (1988) oraz Martiniego i in. (2002).

Wśród głównych czynników wywołujących zjawi-
sko powodzi lodowcowych wymienia się intensywne
opady deszczu, niestabilność drenażu podlodowcowe-
go (m.in. spowodowana zjawiskiem szarży lodowco-
wej; por. Jania 1997), spływ jezior zaporowych (szcze-
gółowy opis mechanizmów wyzwalania spływów jezior
i ich charakterystykę zawiera publikacja Tweed i Rus-
sella 1999), wybuch wulkanu, wpływ ciepła geotermal-
nego, zjawisko fenowe i in. Niezależnie jednak od
przyczyny, powodzie lodowcowe w większości przy-
padków mają charakter katastrofalny, tzn. następuje
istotne przeobrażenie rzeźby przedpola lodowca. Jej
wyraźną cechą jest spłaszczenie powierzchni, rozmy-
cie wcześniejszych form i osadów oraz powstanie cha-
rakterystycznych jej struktur typu megaripplemarki (z
ang. giant ripplemarks), których liczne przykłady opi-
sane są m.in. we wspomnianej wcześniej literaturze1.

Autorka obecność takich struktur stwierdza również
dla współczesnego przedpola Skeiðarárjökull (Islan-
dia), o czym w dalszej części. Megaripplemarki są
wiązane właśnie z katastrofalnymi przepływami, a
Zieliński (1993) dla Polski północno-wschodniej roz-
poznaje je w osadach charakterystycznych dla litoty-
pów proksymalnych głębokich koryt sandrowych (ale
już w pewnym oddaleniu od lądolodu), z reguły żwiro-
dennych, z wysokoenergetycznymi przepływami
(względnie zrównoważonymi).

Wspomniane cechy morfometryczne zostały
uznane za przewodnie dla rozpoznania stref poten-
cjalnego występowania powodzi lodowcowych na
Pomorzu podczas fazy pomorskiej zlodowacenia wi-
sły, co było głównym celem tego opracowania.

Obszar badań i zastosowane metody

Do analizy wybrano powierzchnie sandrowe fazy
pomorskiej zlodowacenia wisły (ryc. 1). Na Pomorzu
zajmują one rozległe obszary południowego skłonu
garbu pojeziernego (Galon 1972), który w dużej mie-
rze nadbudowany jest osadami moren czołowych
maksymalnego zasięgu tej fazy. Ponadto powierzch-
nie sandrowe występują także na zapleczu moren
czołowych i wiążą się z kolejnymi oscylacjami fazy
pomorskiej.

W pracy tej wykorzystano numeryczny model te-
renu (NMT) z Wojskowego Ośrodka Geodezji i Te-
ledetekcji (w formacie DTED, level 2, 2001) oraz
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1 Wiele zdjęć przedstawiających plejstoceńskie megaripplemarki jest dostępnych w internecie, np. fot. D.A. Rahma
http://earthweb.ess.washington.edu/EPIC/Geologic/Icesheets1/pages/44.EP_0049_DR_IG_44.htm albo widoczne na obrazach
satelitarnych w przeglądarce Google Earth (np. dla współrzędnych 47°30’36”�N, 114°34’51”�W i wys. ok. 6451ft).



„Mapę geologiczną Polski” pod red. Mojskiego
(1974–1981). Materiałów tych użyto do opracowania
wskaźnika intensywności urzeźbienia (Szafraniec
2008 oraz w przygot.). Wskaźnik składa się z trzech
czynników: a) wysokości względnej – liczonej jako
różnica pomiędzy maksymalną a minimalną warto-
ścią wysokości bezwzględnej w oczku siatki; b) sumy
różnic pomiędzy wysokością bezwzględną węzła w
danym oczku siatki a wartościami węzłów na północ,
wschód, południe i zachód od niego (podniesionej
do kwadratu); c) składu granulometrycznego osa-
dów budujących daną formę terenu oraz kształtu for-
my. Wszystkim trzem czynnikom zostały przypisane
rangi od 0 do 4 według odpowiednich przedziałów
wartości. Suma rang trzech cech w danym gridzie

dała zróżnicowanie intensywności urzeźbienia w za-
kresie od 0 do 12, gdzie 0 oznacza powierzchnię
zupełnie płaską, a 12 – najbardziej wyniesioną i zróż-
nicowaną pod względem rzeźby.

Wyniki

Na podstawie wskaźnika intensywności urzeźbie-
nia, obliczonego dla całej powierzchni Pomorza, do-
konano rozpoznania głównych form krajobrazu
młodoglacjalnego (Szafraniec 2008) oraz wydzielo-
no cztery typy powierzchni sandrowych (Szafraniec
w przygot.). Wśród nich znalazły się i te, prze-
kształcone przez powodzie, których lokalizację na
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Ryc. 1. Rozmieszczenie sandrów kształtowanych przez powodzie lodowcowe podczas fazy pomorskiej zlodowacenia wisły,
Pomorze (Polska NW) (na podstawie NMT z Wojskowego Ośrodka Geodezji i Teledetekcji 2001 oraz map geologicznych
pod red. Mojskiego 1974–1981); w ramkach zaprezentowano zróżnicowanie intensywności urzeźbienia wybranych san-
drów z widocznymi strukturami powierzchni typu mega ripplemarki



Pomorzu przedstawiono na rycinie 1. Obszary takich
powierzchni sandrowych charakteryzują się niską
wartością wskaźnika poniżej 6, a więc typową dla ob-
szarów, których kształtowanie przebiega w warun-
kach dużego udziału wody płynącej, takich jak np.
pradoliny czy doliny współczesnych rzek. Są to formy
płaskie, o niewielkim spadku, tylko miejscami uroz-
maicone zagłębieniami. Szczególną cechą jest wystę-
powanie wspomnianych wcześniej struktur typu
megaripplemarki, przypominających wydmy, co po-
kazano w powiększeniu dla wybranych obszarów
(por. ryc. 1). Charakteryzują się one podobnymi war-
tościami amplitudy2 wydmy, jak rozpoznane przez
autorkę analogiczne struktury na przedpolu Skeiðar-

árjökull, czyli ok. 1–3 m, natomiast długość3 wydmy
dla islandzkich form wynosi ok. 40–80 m (przy
przepływach maksymalnych ok. 5 × 104 m3/s), a dla
pomorskich ok. 400–950 m. Warto tutaj nadmienić,
że wymiary form plejstoceńskich wynoszą odpowied-
nio: 7 m i ok. 125 m, przy maksymalnych przepływach
szacowanych na min. 3 × 106 m3 do nawet 21 × 106 m3

(Benn, Evans 1998). Można więc przypuszczać, że w
przypadku Pomorza skala maksymalnych przepły-
wów mogła być rzędu 104–106 m3/s. Za występowa-
niem powodzi przemawia również fakt, że w obrębie
stref mega ripplemarkowych (rejon Bornego-Sulino-
wa) w stropowych częściach sandru (do głębokości
ok. 220 cm) występują liczne warstewki piasków po-
przedzielanych żwirami i rozmieszczonymi chaotycz-
nie otoczakami, a nawet głazami, co wiązane jest z
wysokoenergetycznymi przepływami (na podstawie
danych z odwiertów ręcznych uzyskanych dzięki
uprzejmości prof. dr. hab. Kazimierza Klimka, Uni-
wersytet Śląski; Bukowska-Jania, Pulina 1997, Bu-
kowska-Jania 2003).

Bazując na znajomości praw współcześnie
rządzących procesami i zjawiskami glacjalnymi i flu-
wioglacjalnymi (zasada aktualizmu geologicznego)
oraz na danych geologicznych i morfometrycznych,
można wskazać kilka przyczyn powodzi lodowco-
wych na Pomorzu u schyłku plejstocenu. Są to: 1)
rola depresji Bałtyku dla niestabilności drenażu pod-
lodowcowego na granicy podłoże–lądolód oraz mo-
żliwości retencji wód subglacjalnych; 2) wpływ wcze-
śniejszej budowy geologicznej (elewacja garbu
pojeziernego Pomorza na drodze ruchu lądolodu,
tektonika, zwłaszcza liczne uskoki o azymucie
NW-SE i NE-SW, wpływające na rozwój dolin przed-
czwartorzędowych, a te z kolei na kierunek nasu-
wającego się lądolodu i rozwój drenażu subglacjalne-
go; występowanie utworów słabo przepuszczalnych);
3) dynamika lodowca uwarunkowana zmianami kli-
matycznymi, zwłaszcza zaś możliwość występowania
szarży lodowcowej (zgodnie z modelem ewolucji lo-
dowców w odpowiedzi na zmiany klimatu; por. Jania

1988, 1997); 4) formowanie się jezior zaporowych,
np. na zapleczu moren z jądrem lodowym i ich
gwałtowny drenaż, spowodowany termicznym od-
działywaniem wody i jej ciśnienia; 5) występowanie
wąskich odcinków przełomowych przez ciąg more-
nowy, zmieniających parametry hydrauliczne prze-
pływającej wody; 6) sezonowe powodzie, związane
z wiosennym udrażnianiem systemu drenażu wód
w obrębie lądolodu czy też spowodowane ulewami.

Wnioski
Wykonana przez autorkę analiza wskazuje, że ob-

szar Pomorza był obszarem ekstremalnych w natęże-
niu zdarzeń hydrologicznych, związanych z postę-
pującą deglacjacją. Biorąc pod uwagę morfometrię
powierzchni sandrowych, wiodące wyznaczniki wy-
stępowania powodzi lodowcowych to niska wartość
wskaźnika intensywności urzeźbienia (poniżej 6)
oraz struktury powierzchni typu megaripplemarki.

Spośród wszystkich możliwych przyczyn powodzi
najciekawsza wydaje się niestabilność drenażu sub-
glacjalnego, spowodowana szarżą lodowcową, które
to zjawisko było już rozpatrywane dla obszaru Pomo-
rza (Pasierbski 1984, Kłysz 1990, 1991, Jania, Bu-
kowska-Jania 1997, Dobracka, Lewandowski 2002,
Dobracki, Lewandowski 2002, Marks 2002, 2005).
Zgodnie z modelem ewolucji lodowców Jani (1988,
1997) w odpowiedzi na zmiany klimatu maksymalny
zasięg lądolodu podczas ostatniego zlodowacenia
przypadł na fazę leszczyńską, kiedy to nastąpiła jego
transgresja. Od tego momentu miała miejsce postę-
pująca recesja i deglacjacja obszaru. Kolejne epizody
awansu (fazy i oscylacje) miały charakter szarży z po-
wtarzającymi się fazami aktywnymi, której towarzy-
szyły powodzie lodowcowe (skutek udrożnienia sys-
temu drenażu i jego ponownego przejścia w odpływ
tunelowy). Powodem wcześniejszej niestabilności
mógł być wzrost ilości wód roztopowych w obrębie
lądolodu w odpowiedzi na ocieplający się klimat, co
jest też obserwowane współcześnie np. na Spitsber-
genie (zwłaszcza wpływ wzrostu temperatur powie-
trza; por. Szafraniec 2002).

Za szczególną rolą szarży przemawia występowa-
nie sandrów o charakterze powodziowym w proksy-
malnych częściach, często o charakterze stożka sta-
nowiącego przedłużenie dystalnych stoków wału
moren czołowych, gdzie na zapleczu występują zako-
rzenione w morenach głębokie rynny subglacjalne.
To wskazuje, że moment sypania osadów mógł przy-
paść na etap awansu, gdy czoło przylegało jeszcze do
wału morenowego i było stosunkowo strome, a więc
wyloty tuneli mogły być wyżej (zagięcie powierzchni
ekwipotencjalnych w stromym czole lodowca).
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2 Różnica wysokości pomiędzy sąsiednim grzbietem a doliną wydmy.
3 Odległość pozioma między sąsiednimi grzbietami wydmy.



Dystalne części sandrów lub sandry dolinne, takie
jak np. sandr Gwdy lub Brdy, posiadające cechy prze-
pływów wysokoenergetycznych, wydają się efektem
stałego cofania bram lodowcowych wzdłuż ciągów
rynnowych, co również przemawia za modelem Jani.
Charakter dolinny sandru mógł zostać wzmocniony
poprzez występowanie naturalnej przeszkody, czyli
wału morenowego wcześniejszych faz. Przejście
przepływów w wąski przełom powodowało zmiany
warunków hydraulicznych ku przepływom wysoko-
energetycznym, co szczególnie wyraźnie jest widocz-
ne we wschodniej odnodze sandru Gwdy.
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