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A b s t r a c t . A reconstruction of the last glacial maximum (LGM) ice surface geometry in the
Polish High Tatra Mts. (drainage basins of Roztoka and Rybi Potok) is based on detailed field
mapping of glacial trimlines. Obtained field data provide evidence of the ice surface elevation
within the ice accumulation areas and in some cases they indicate direction of ice flow. The
LGM ice-surface geometry is presented as a digital elevation model (DEM) which was created
using geographic information system (GIS). Calculations of ice thickness and ice volume are
based on DEM of present land topography. Reconstruction of the ice extent within ablation area
is created using archival data. During LGM, the Roztoka glacier and the Rybi Potok glacier
were a typical valley glaciers included into a huge glacial system being a dendritic glacier.

According to acumulation area ratio (AAR) method, equilibrium line of these glaciers was situated at an elevation of about 1400 m
a.s.l. It shows that nearly the whole area of the drainage basins of Roztoka and Rybi Potok have been an ice accumulation area supply-
ing the Bia³a Woda glacier during LGM. Equilibrium line altitude (ELA) depression in relation to modern ELA (2300 m a.s.l.) was
about 900 m. Assuming temeperature lapse rate of 0,6oC/100 m, a mean summer temperature in the Tatra Mts. was lowered of about
5,5oC. Ice area and its volume calculated for accumulation areas indicate that their relations to one another are nearly identical. It can
be evidence for similar precipitation in both the Roztoka and the Rybi Potok drainage basins and an indicator of atmospheric circula-
tion pattern which have determined climate in the Tatra Mts. during LGM.
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Dawny zasiêg lodowców tatrzañskich jest przedmio-
tem badañ od prawie dwustu lat. Wiêkszoœæ badaczy cha-
rakteryzowa³a lodowce tatrzañskie jako lodowce dolinne
(Gadomski, 1926; Halicki, 1930; Lencewicz, 1936). Partsch
(1923) i Romer (1929) twierdzili natomiast, ¿e podczas
maksymalnego rozwoju wystêpowa³y w Tatrach lodowce
piedmontowe; ponadto Romer uwa¿a³, ¿e w tym czasie
Tatry by³y pokryte czap¹ lodow¹. Wiêcej kontrowersji
wzbudza³ temat liczby zlodowaceñ plejstoceñskich w Tatrach.
Analizy rozmieszczenia osadów wodnolodowcowych,
morenowych a tak¿e form erozyjnych sk³ania³y ró¿nych
badaczy do wyró¿niania w Tatrach podczas plejstocenu
jednego (Lencewicz, 1936), dwóch (Partsch, 1923), trzech
(Gadomski, 1926; Halicki, 1930; Klimaszewski, 1960),
czterech (Romer, 1929) lub oœmiu zlodowaceñ (Lindner i
in., 2003). Najczêœciej cytowana pozycja dotycz¹ca rzeŸby
i morfogenezy Tatr Polskich, poparta szczegó³owymi
badaniami lodowcowych form erozyjnych i akumulacyj-
nych, zosta³a opublikowana przez Klimaszewskiego (1988).
Badania prowadzone przez Dzier¿ka i in. (1986, 1987,
1999), Baumgart-Kotarbê i Kotarbê (1997, 2001), Lindne-
ra (1994) oraz Lindnera i in. (1990, 1993) skupia³y siê na
uszczegó³owieniu przebiegu i chronologii deglacjacji
wybranych dolin tatrzañskich. Rekonstrukcje te tworzono
przede wszystkim na podstawie analizy rozmieszczenia
osadów morenowych i datowañ metodami termolumine-
scencji TL (Lindner, 1994; Lindner i in., 1990), TL i OSL
— luminescencji stymulowanej optycznie (Baumgart-Ko-
tarba i in., 2001) oraz 36Cl (Dzier¿ek i in., 1999).

Jako kontynuacjê badañ nad zasiêgiem i rozmiarem
zlodowacenia w Tatrach prezentujemy rekonstrukcjê
powierzchni lodowców Roztoki i Rybiego Potoku w ostat-
nim maksimum rozwoju lodowców tatrzañskich. Rekon-
strukcja ta jest efektem szczegó³owego kartowania podciêæ
lodowcowych w zlewniach Roztoki i Rybiego Potoku oraz
analizy cyfrowych modeli terenu wykonanych z zastosowa-
niem oprogramowania GIS.

Obszar badañ

Kartowanie podciêæ lodowcowych zosta³o przeprowa-
dzone w zlewniach Rybiego Potoku i Roztoki (ryc. 1),
g³ównie w Dolinie Piêciu Stawów Polskich i w górnej czêœci
Doliny Rybiego Potoku, w Dolinie za Mnichem oraz wokó³
cyrku Czarnego Stawu pod Rysami.

Zlewnie Rybiego Potoku i Roztoki s¹ elementami sys-
temu dolinnego rozcinaj¹cego polsk¹ czêœæ Tatr Wysokich.
Zlewnia Rybiego Potoku jest zorientowana w kierunku
SW-NE i nale¿¹ do niej: Dolina Rybiego Potoku (zawie-
szona oko³o 200 m nad Dolin¹ Bia³ki) oraz wy¿ej po³o¿one
cyrki lodowcowe — Czarnego Stawu pod Rysami, Miêgu-
szowiecki, Wy¿ni Czarnostawiañski, Kazalnicy, cyrki pod
Cubryn¹ i cyrk w Dolinie za Mnichem. Od po³udnia zlew-
niê Rybiego Potoku otaczaj¹ najwy¿sze szczyty polskich
Tatr: Rysy (2499 m n.p.m., Miêguszowiecki Szczyt 2438
m n.p.m. i Cubryna 2376 m n.p.m.). Zlewnia Roztoki rów-
nie¿ jest zorientowana w kierunku NW-SE. Doln¹ czêœæ
zlewni tworzy Dolina Roztoki, zawieszona oko³o 100 m
nad Dolin¹ Bia³ki. Górn¹ czêœæ zlewni Roztoki stanowi
Dolina Piêciu Stawów Polskich, która jest zawieszona oko³o
200 m nad Dolin¹ Roztoki. Dolinê Piêciu Stawów Polskich
otaczaj¹ wy¿ej po³o¿one, wisz¹ce cyrki lodowcowe: Doli-
na pod Ko³em, Pusta Dolinka, Buczynowa Dolinka, cyrk
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Szpiglasowy, cyrk pod Miedzianym. Górn¹ czêœæ zlewni
Roztoki otaczaj¹ jedne z wy¿szych szczytów polskich
Tatr: Œwinica (2301 m n.p.m.), Kozi Wierch (2291 m n.p.m.),
Miedziane (2234 m n.p.m.) i Wo³oszyn (2143 m n.p.m).

Ca³y obszar zlewni Rybiego Potoku i Roztoki ukszta³to-
wa³ siê w obrêbie granodiorytowych wychodni trzonu kry-
stalicznego Tatr Wysokich. Wiek intruzji granitoidowej w
Tatrach wynosi 290–300 Ma (Burchart, 1970). Wystêpowa-
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Ryc. 1. Szkic lokalizacyjny obszaru badañ
Fig. 1. Location sketch of the study area



nie w pod³o¿u ska³ krystalicznych mia³o du¿y wp³yw na
wykszta³cenie i zachowanie siê erozyjnych form glacjalnych,
a szczególnie og³adzonych powierzchni podciêæ lodowco-
wych. Badany obszar jest pociêty dyslokacjami o kierunkach
NW-SE i NE-SW. Doliny Rybiego Potoku i Roztoki rozwi-
nê³y siê wzd³u¿ dyslokacji o kierunku NE-SW (Klimaszew-
ski, 1988).

Geologiczne podstawy
rekonstrukcji powierzchni lodowca

Podstaw¹ wiêkszoœci interpretacji dawnego zasiêgu
lodowców w Tatrach by³o kartowanie moren, które okre-
œlaj¹ geometriê lodowców w obszarze ablacji. Aby okreœliæ
zasiêg dawnych lodowców ponad lini¹ równowagi bilanso-
wej, nale¿y wykartowaæ i zinterpretowaæ formy erozji gla-
cjalnej, które w plejstocenie znajdowa³y siê w obszarach
akumulacji lodu lodowcowego. Rozwój i stan zachowania
siê wyciêtych w pod³o¿u skalnym form erozji glacjalnej s¹
œciœle uzale¿nione od litologii pod³o¿a, jego struktury i
podatnoœci na wietrzenie.

Maksymalny zasiêg lodowców ostatniego zlodowace-
nia w polskich Tatrach Wysokich jest okreœlony przez
moreny czo³owe wystêpuj¹ce w dolinach walnych —
Suchej Wody i Bia³ej Wody (Partsch, 1923; Luknis, 1973;
Klimaszewski, 1988; Baumgart-Kotarba & Kotarba, 1997).
Maksymalny zasiêg lodu w wy¿szych partiach Tatr, w daw-
nych obszarach akumulacji lodu lodowcowego, jest znacz-
nie s³abiej poznany. Aby uzupe³niæ wiedzê dotycz¹c¹ roz-
miarów i rozprzestrzenienia lodowców z maksimum
ostatniego zlodowacenia szczegó³owo wykartowano pod-
ciêcia lodowcowe w obrêbie dawnych obszarów akumula-
cji w polskiej czêœci Tatr Wysokich. Na tej podstawie
powsta³ model lodowców wype³niaj¹cych zlewnie Roztoki
i Rybiego Potoku.

Wiek form erozji lodowcowej. Podstawowym za³o¿e-
niem, przyjêtym podczas wykonywania rekonstrukcji
powierzchni lodowców, jest to, ¿e kartowane podciêcia
lodowcowe by³y formowane przez lodowce z maksimum
ostatniego zlodowacenia tatrzañskiego. Dlatego wyzna-
czony przez formy erozji lodowcowej maksymalny zasiêg
lodu w obszarach akumulacji korelujemy z maksimum
zasiêgu lodowców w dolinach walnych. Wiek moren
wyznaczaj¹cych ten zasiêg zosta³ okreœlony na podstawie
datowañ TL (Lindner, 1994), datowañ TL i OSL (Bau-
mgart-Kotarba i in., 2001) oraz datowañ 36Cl (Dzier¿ek i
in., 1999) na 23–19 tys. lat. Wiek ten jest zgodny z ramami
czasowymi globalnego maksimum ostatniego zlodowace-
nia — last glacial maximum, LGM (Clark & Mix, 2000;
Alley i in., 2003) i LGM w Alpach (Ivy-Ochs i in., 2008).
Zak³adamy zatem, ¿e najwy¿ej po³o¿one œlady erozji gla-
cjalnej w Tarach s¹ równie¿ wieku LGM, natomiast formy
po³o¿one ni¿ej powstawa³y póŸniej. Œwiadcz¹ o tym
m.in. dane dotycz¹ce wieku ekspozycji wyg³adów lodow-
cowych (15,7–11,9 tys. lat) w Dolinie Piêciu Stawów Pol-
skich (Dzier¿ek i in., 1999).

Na podstawie rozprzestrzenienia osadów morenowych
w obrêbie Doliny Bia³ej Wody i wodnolodowcowych na
pó³nocnym przedpolu Tatr stwierdzono, ¿e wczeœniejsze
lodowce tatrzañskie mia³y dalszy zasiêg ni¿ LGM (Partsch,
1923; Klimaszewski, 1988; Baumgart-Kotarba & Kotarba,

1997; Lindner i in., 1993, 2003). Osady te by³y datowane
TL na oko³o 230–290 tys. lat i zosta³y uznane za powsta³e
podczas zlodowacenia Riss (Lindner i in., 1993). Jest te¿
prawdopodobne, ¿e zlodowacenie Riss osi¹gnê³o podobny
lub wiêkszy zasiêg pionowy ni¿ lodowce LGM. Rozpa-
truj¹c tempo wietrzenia i erozji w œrodowiskach górskich
takie formy erozyjne, jak podciêcia lub wyg³ady lodowco-
we, które powsta³y przed LGM, z pewnoœci¹ nie mog³yby
siê zachowaæ. Przyjmuj¹c standardowe tempo erozji w
obszarach o klimacie górskim, wynosz¹ce 0,01 mm/rok
(Press & Siever, 1986) obliczono, ¿e powierzchnie erozyj-
ne powsta³e podczas zlodowacenia Riss by³yby zerodowa-
ne o oko³o 3 m. Wynika z tego, ¿e nawet tak du¿e formy
erozyjne, jak podciêcia lodowcowe, uleg³yby znacznej ero-
zji lub ca³kowitemu zniszczeniu przez tak d³ugi czas.

Podciêcia lodowcowe. G³ówn¹ form¹ erozji lodow-
cowej, na podstawie której dokonuje siê rekonstrukcji
zasiêgu pionowego lodowca, s¹ podciêcia lodowcowe.
Podciêcie lodowcowe jest granic¹ na zboczu lub grzbiecie
górskim, poni¿ej której istniej¹ dowody dzia³alnoœci erozji
glacjalnej — w postaci wyg³adów i rys lodowcowych, a powy-
¿ej której œladów tej dzia³alnoœci nie ma, a pod³o¿e skalne
jest postrzêpione i nosi oznaki wietrzenia mrozowego. Pod-
ciêcie lodowcowe z dok³adnoœci¹ do kilkunastu metrów
wyznacza górn¹ granicê aktywnej powierzchni lodowca
(Thorp, 1981; Ballantyne, 1997; Kelly i in., 2004).

Podciêcia lodowcowe s¹ najlepiej zachowane na zbo-
czach górskich wykszta³conych w odpornych na wietrze-
nie ska³ach krystalicznych. Obszar objêty naszymi
badaniami w ca³oœci znajduje siê w obrêbie wychodni trzo-
nu krystalicznego Tatr Wysokich, wiêc ró¿nice w litologii
nie maj¹ wp³ywu na wykszta³cenie form erozji lodowco-
wej. W granitoidowym trzonie Tatr powszechnie wystê-
puj¹ systemy uskoków i spêkañ oraz cios. Na podstawie
mapy ciosu i uskoków w polskiej czêœci masywu granito-
wego Tatr Wysokich (Grochocka-Piotrowska, 1970), stwier-
dzono, ¿e obserwowane podciêcia lodowcowe maj¹ wobec
nich przebieg niezale¿ny. Z obserwacji terenowych wynika
równie¿, ¿e podciêcia lodowcowe s¹ najlepiej wykszta³cone
na zboczach nunataków (Mnich i Ko³owa Czuba) oraz
ostróg skalnych, które w Tatrach Wysokich s¹ przewa¿nie
œcianami wysoko po³o¿onych cyrków lodowcowych.
Szczególnie wyraŸne podciêcia lodowcowe wystêpuj¹ w
peryferyjnych czêœciach cyrków i czêsto s¹ po³o¿one w
s¹siedztwie ich progów lub wystêpuj¹ poni¿ej progów
wy¿ej po³o¿onych cyrków lodowcowych.

Kartowanie podciêæ lodowcowych. Wszystkie pod-
ciêcia lodowcowe by³y kartowane w terenie na podk³adzie
Mapy topograficznej Tatr Polskich w skali 1 : 10 000 (1984).
Obserwacje podciêæ by³y prowadzone z przeciwstoku,
nastêpnie na zlokalizowanych formach prowadzono
pomiary wysokoœci za pomoc¹ GPS i naniesiono je na
mapy. Jak ju¿ wczeœniej wspomniano, linia podciêcia
oznacza granicê pomiêdzy dwiema silnie kontrastuj¹cymi
strefami w stoku górskim. Dane wysokoœciowe mierzone
w terenie okreœlaj¹ górn¹ granicê podciêtej, og³adzonej
strefy, ponad któr¹ w pod³o¿u skalnym nie znaleziono
przejawów erozji lodowcowej. Wyniki prac terenowych
zweryfikowano na podstawie obserwacji zdjêæ lotniczych
w skali 1 : 21 000. Wysokoœæ po³o¿enia podciêæ porówna-
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no tak¿e z Fotogrametryczn¹ map¹ Tatr (czêœæ polska)
w skali 1 : 20 000 (1938). Granice erozyjnej dzia³alnoœci
lodowców w ¿³obach lodowcowych (dolinach walnych)
wyznaczono na podstawie danych opublikowanych przez
Klimaszewskiego (1988), oraz na podstawie Mapy geo-
morfologicznej Tatr 1 : 30 000 (Klimaszewski, 1988).
Zasiêg czo³a rekonstruowanego lodowca zosta³ okreœlony
na podstawie dowodów przedstawionych przez Baum-
gart-Kotarbê i Kotarbê (1997). Wyniki prac terenowych

przedstawiono na schematycznej mapie rozmieszczenia pod-
ciêæ lodowcowych w polskich Tatrach Wysokich (ryc. 1).

Rezultaty

Celem naszych badañ by³a rekonstrukcja powierzchni
lodowców wype³niaj¹cych zlewnie Roztoki i Rybiego
Potoku w maksimum ostatniego zlodowacenia (ryc. 2).
Powierzchnia ta zosta³a scharakteryzowana na podstawie
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najwy¿ej po³o¿onych podciêæ lodowcowych. Najbardziej
spektakularne podciêcia lodowcowe w Tatrach Wysokich
zosta³y wykartowane w otoczeniu Doliny Piêciu Stawów
Polskich oraz w Dolinie za Mnichem i górnej czêœci Doliny
Rybiego Potoku (ryc. 1). Ponadto wyznaczono jeszcze
dwie inne generacje podciêæ, które powsta³y podczas
m³odszych faz recesyjnych (Makos, 2008).

Dolina za Mnichem. Dolina za Mnichem, po³o¿ona w
górnej czêœci zlewni Rybiego Potoku, podczas LGM stano-
wi³a doœæ du¿y zbiornik lodu. Masy lodowe, które w niej
powstawa³y, by³y dodatkowo zasilane z le¿¹cych wy¿ej
cyrków lodowcowych pod Cubryn¹ (Wielka Cubryñska
Galeria, Ma³a Cubryñska Galeria i Zadnia Cubryñska
Galeria) i pod Szpiglasow¹ Prze³êcz¹. Lód sp³ywa³ z tych
cyrków z wysokoœci oko³o 2100 m n.p.m. do centralnej
czêœci pola firnowego. Podciêcia lodowcowe w œcianie
zamykaj¹cej dolinê œwiadcz¹ o tym, ¿e lód siêga³ do wyso-
koœci 2050 m. W kierunku pó³nocnym powierzchnia lodow-
ca opada³a wraz ze spadkiem doliny i siêga³a 2000 m n.p.m.
na zachodniej œcianie Mnicha i 1850 m n.p.m. na zboczu
Miedzianego przy progu doliny. Wysokie po³o¿enie
powierzchni lodu na zboczach Mnicha by³o spowodowane
bliskim s¹siedztwem du¿ego cyrku pod Cubryn¹, sk¹d lód
wyp³ywa³ w kierunku pó³nocnym i pó³nocno-zachodnim,
oblewaj¹c wko³o szczyt Mnicha, który podczas LGM by³
nunatakiem. W œrodkowej czêœci doliny mi¹¿szoœæ lodu
siêga³a 140 m (ryc. 3). Z Doliny za Mnichem lód sp³ywa³
do kot³a pod Mnichem i dalej w kierunku misy Morskiego
Oka.

Cyrk Czarnego Stawu pod Rysami i Dolina Rybiego

Potoku. Podczas LGM najwy¿sze partie Doliny Rybiego
Potoku by³y zajête przez masy lodu wype³niaj¹ce kilka
znacz¹cych cyrków lodowcowych. Najwy¿ej po³o¿one s¹
cyrki: pod Rysami, Wy¿ni Czarnostawiañski, Kazalnicy i
Miêguszowiecki. Nie mia³y one mi¹¿szej pokrywy lodo-
wej (20–40 m), jednak doœæ obficie zasila³y ni¿ej po³o¿ony
du¿y cyrk lodowcowy Czarnego Stawu, nie tylko za
spraw¹ dostawy lodu, ale tak¿e du¿ych iloœci œniegu
pochodz¹cego z lawin. Masy lodu siêga³y w tym cyrku do
wysokoœci 1830 m n.p.m. i osi¹ga³y mi¹¿szoœæ oko³o
250 m (ryc. 3). Dno tego cyrku by³o silnie przeg³êbiane,
o czym œwiadczy fakt, ¿e Czarny Staw pod Rysami ma a¿
76 m g³êbokoœci. Dalej na pó³noc lód sp³ywa³ do misy Mor-
skiego Oka, gdzie ³¹czy³ siê z lodowcem wyp³ywaj¹cym z
Doliny za Mnichem. W obrêbie misy Morskiego Oka lodo-
wiec obni¿a³ swoj¹ powierzchniê w kierunku pó³nocnym,
od wysokoœci 1710 do 1590 m n.p.m. Mi¹¿szoœæ lodu w tej
strefie wynosi³a maksymalnie 300 m, zmniejszaj¹c siê ku
pó³nocy do oko³o 200 m (ryc. 3). Za lini¹ progu Morskiego
Oka lodowiec p³yn¹³ w kierunku pó³nocno-wschodnim do
Doliny Bia³ej Wody.

Dolinka pod Ko³em. Dolinka pod Ko³em jest najwy¿ej
po³o¿onym cyrkiem lodowcowym w Dolinie Piêciu Sta-
wów Polskich. Na po³udniowym zboczu Œwinicy i Ma³ego
Koziego Wierchu podciêcia lodowcowe wskazuj¹, ¿e lód
siêga³ do wysokoœci oko³o 2150 m n.p.m. Z racji stromego
nachylenia tych zboczy lód nie osi¹ga³ na nich du¿ej

mi¹¿szoœci (oko³o 20 m) i opada³ doœæ gwa³townie w kie-
runku centralnej czêœci cyrku, w której mi¹¿szoœæ lodu
wzrasta³a do oko³o 150 m (ryc. 3). Z Dolinki pod Ko³em
lodowiec sp³ywa³ w kierunku po³udniowo-wschodnim do
Doliny Piêciu Stawów Polskich. Jego wschodnia czêœæ
³¹czy³a siê z lodowcem Pustej Dolinki na wysokoœci oko³o
2000 m n.p.m.

Pusta Dolinka. U wylotu Pustej Dolinki lód siêga³ do
wysokoœci oko³o 2000 m n.p.m. Podciêcie lodowcowe na
zboczu Ko³owej Czuby pokazuje, ¿e powierzchnia lodu
podnosi³a siê w g³¹b cyrku do wysokoœci 2020 m n.p.m.
Je¿eli ten trend by³ zachowany dalej w górê cyrku, to bar-
dzo prawdopodobne jest, ¿e pola firnowe Dolinki pod
Ko³em i Pustej Dolinki ³¹czy³y siê na Prze³êczy Schodki,
a Ko³owa Czuba podczas LGM by³a nunatakiem. Mi¹¿szoœæ
lodu w cyrku Pustej Dolinki wynosi³a wówczas oko³o 100 m
(ryc. 3). Z Pustej Dolinki lodowiec sp³ywa³ w kierunku
po³udniowym i po³udniowo-wschodnim, podcinaj¹c zbo-
cze Koziego Wierchu na wysokoœci 1990–1850 m n.p.m.
W tym miejscu lodowiec Pustej Dolinki ³¹czy³ siê z g³ów-
nym zbiornikiem mas firnowolodowych Doliny Piêciu Sta-
wów Polskich.

Dolina Piêciu Stawów Polskich. Podczas LGM Doli-
na Piêciu Stawów Polskich wraz z otaczaj¹cymi j¹ cyrkami
stanowi³a jeden z najwiêkszych w Tatrach obszarów aku-
mulacji lodu. Lodowiec w œrodkowej czêœci doliny by³
zasilany przez lód sp³ywaj¹cy z wy¿szych cyrków, co
powodowa³o gromadzenie siê du¿ej iloœci lodu oraz silne
przeg³êbianie dna doliny. Podciêcia lodowcowe na zboczu
Koziego Wierchu wskazuj¹ wyraŸnie, ¿e powierzchnia
lodu opada³a w kierunku pó³nocno-wschodnim od wyso-
koœci 1970 m n.p.m. do 1830 m n.p.m. tu¿ przy wylocie
Buczynowej Dolinki. Najbardziej przeg³êbiona œrodkowa
czêœæ doliny powsta³a pod wp³ywem konfluencji mas lodo-
wych sp³ywaj¹cych z cyrków: Dolinki pod Ko³em, Pustej
Dolinki i Szpiglasowego. Maksymalna mi¹¿szoœæ lodu w
Dolinie Piêciu Stawów Polskich wynosi³a podczas LGM
270 m (ryc. 3). Z Doliny Piêciu Stawów Polskich lód
sp³ywa³ do Doliny Roztoki i dalej na pó³nocny-wschód do
Doliny Bia³ej Wody.

Model lodowca

Metodyka GIS. Tworzenie modelu jest jedn¹ z metod
wizualizacji danych pomiarowych i obserwacji zebranych
w terenie, s³u¿¹c¹ tak¿e do weryfikacji materia³ów archi-
walnych. Budowa modelu 3D w przyjêtym uk³adzie
odwzorowania geograficznego za pomoc¹ oprogramo-
wania GIS umo¿liwi³a przeprowadzenie wielu analiz i
obliczeñ przydatnych w okreœleniu paleogeografii badane-
go obszaru.

Rekonstrukcjê powierzchni lodu z maksimum ostatnie-
go zlodowacenia wykonano na podstawie danych tereno-
wych (pomiary punktowe podciêæ lodowcowych za pomoc¹
GPS), przetworzonych danych uzyskanych z obserwacji
terenowych (linie podciêæ lodowcowych naniesionych na
podk³ad topograficzny) i danych archiwalnych, które
zosta³y zdigitalizowane i zamienione na punkty 3D w przy-
jêtym uk³adzie ETRS_89. Do wygenerowania modelu tere-
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nu badañ pos³u¿y³a Mapa Tatr Polskich 1 : 10 000 (1984).
W celu porównania i weryfikacji ciêcia poziomicowego
map z rzeczywistym obrazem radarowym wykorzystano
tak¿e radarowy model terenu (SRTM-3 — The Shuttle

Radar Topography Mission 3). W rezultacie powsta³ cyfro-
wy model terenu (DEM) w uk³adzie ETRS_89, s³u¿¹cy za
podk³ad topograficzny, na którym wygenerowano przy-
puszczaln¹ powierzchniê lodu z maksimum ostatniego zlo-
dowacenia.

W dawnym obszarze akumulacji zasiêg lodowca by³
generowany na podstawie linii wyznaczonych przez pod-
ciêcia lodowcowe, natomiast w obrêbie strefy ablacji jego
zasiêg zosta³ zinterpretowany wed³ug rozmieszczenia form
akumulacji glacjalnej, opisanych przez Klimaszewskiego
(1988) oraz Baumgart-Kotarbê i Kotarbê (1997). Powierzch-
niê lodowca wygenerowano w oprogramowaniu Open

suorce-Grass-GIS — Geographic Resources Analysis

Support System (Neteler & Mitasova, 2007) za pomoc¹
modu³u do RST (regular splines with tension interpolation).
Program ten umo¿liwia dobranie odpowiednich para-
metrów, miêdzy innymi parametrów wyg³adzania (tension

i smoothing) oraz maksymalnej i minimalnej odleg³oœci

pomiêdzy interpolowanymi punktami, dziêki czemu s¹
eliminowane b³êdy i zostaje zachowana zgodnoœæ z wyni-
kami pomiarów GPS w punktach kontrolnych. Do tworze-
nia powierzchni lodowca wykorzystano zebrane w terenie
dane wektorowe punktów 3D (wspó³rzêdne x, y i z). Nie-
zbêdne by³o tak¿e modyfikowanie kszta³tu powierzchni za
pomoc¹ punktów pomocniczych oraz poprzez zmianê
kszta³tu izolinii wymodelowanej powierzchni, wynikaj¹c¹
z koniecznoœci uwzglêdnienia fizycznych parametrów
lodowców górskich (G¹dek, 1998; Jania, 1993).

Dziêki utworzeniu modelu powierzchni terenu i
powierzchni lodu w maksimum ostatniego zlodowacenia
uzyskano mo¿liwoœæ wrêcz natychmiastowej analizy eks-
pozycji i nachylenia stoków oraz wygenerowania mapy
mi¹¿szoœci lodowca (ryc. 3).

Utworzony model pos³u¿y³ do obliczenia powierzchni
rzeczywistej strefy akumulacji lodowców. W tym celu u¿y-
to modu³u r.surf.area w oprogramowaniu Grass-GIS, dziê-
ki czemu w obliczaniach mo¿na by³o uwzglêdniæ dane
wysokoœciowe z DEM (Neteler & Mitasova, 2007).

Wizualizacja warstw rastrowych (powierzchni terenu i
powierzchni zasiêgu lodu w maksimum ostatniego zlodo-
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Ryc. 3. Diagram mi¹¿szoœci lodu w zlewniach Roztoki i Rybiego Potoku podczas LGM
Fig. 3. Diagram of the LGM ice-thickness in the drainage basins of Roztoka and Rybi Potok



wacenia) zosta³a wykonana w oprogramowaniu Grass-GIS

— modu³ nviz (ryc. 3) oraz za pomoc¹ oprogramowania
ArcGIS-ArcScene firmy ESRI (ryc. 2), a wizualizacja mo-
delu 3D obszaru akumulacji w maksimum ostatniego zlodo-
wacenia — za pomoc¹ oprogramowania ParaView (ryc. 4).

Parametry lodowca. Wygenerowany model powierzch-
ni lodu wype³niaj¹cego podczas LGM zlewnie Roztoki i
Rybiego Potoku da³ podstawy do oszacowania linii równo-
wagi bilansowej ówczesnego lodowca oraz do obliczenia
powierzchni obszarów akumulacji i objêtoœci lodowców
Roztoki i Rybiego Potoku.

Do wyznaczenia wysokoœci po³o¿enia linii równowagi
bilansowej (ELA) wykorzystano metodê wspó³czynnika
obszaru akumulacji (AAR). W rekonstrukcjach lodowców
plejstoceñskich najczêœciej przyjmuje siê, ¿e wartoœæ tego
wspó³czynnika wynosi 0,67, natomiast dla lodowców zasi-
lanych przez lawiny i nawiewanie b¹dŸ bêd¹ce po fazie
szar¿y przyjmuje siê wartoœæ AAR 0,5 i mniejsz¹ (Jania,
1997). Nasza rekonstrukcja obejmuje tylko czêœæ wiêksze-
go systemu lodowcowego, funkcjonuj¹cego w Tatrach
Wysokich w czasie maksimum ostatniego zlodowacenia,
na który sk³ada³y siê: lodowiec Waksmundzki, lodowiec
Roztoki, lodowiec Rybiego Potoku i lodowiec Bia³ej Wody.
Przyjêliœmy wspó³czynnik AAR mniejszy ni¿ 0,67, ponie-
wa¿ zasiêg rekonstruowanych przez nas lodowców by³
determinowany dostaw¹ lodu ze wszystkich obszarów aku-
mulacji. ELA zosta³a wyznaczona dla wartoœci AAR 0,5;
0,45 i 0,4. Uzyskane wyniki to odpowiednio: 1406 m n.p.m.,

1433 m n.p.m. i 1460 m n.p.m. Œrednia wartoœæ ELALGM

dla lodowców Roztoki i Rybiego Potoku wynosi 1430 m
n.p.m. Wed³ug G¹dka (1998) ELA lodowca Ma³ej £¹ki
podczas jego maksymalnego zasiêgu wynosi³a 1460 m
n.p.m. Wynika z tego, ¿e podczas maksimum ostatniego
zlodowacenia ELA w Tatrach Wysokich i Zachodnich by³a
po³o¿ona na podobnej wysokoœci.

Zasiêg obszaru akumulacji lodowców Roztoki i Rybie-
go Potoku zosta³ w pewnym przybli¿eniu okreœlony przez
wykartowane podciêcia lodowcowe oraz przez liniê rów-
nowagi bilansowej. Obszarami akumulacji lodowca w zlew-
ni Rybiego Potoku by³y wszystkie wysoko po³o¿one cyrki
lodowcowe w zamkniêciu Doliny Rybiego Potoku, cyrk
Czarnego Stawu pod Rysami, cyrk za Mnichem, obszar
misy Morskiego Oka oraz niemal ca³a dzisiejsza Dolina
Rybiego Potoku. Linia równowagi bilansowej LGM prze-
biega³a w s¹siedztwie dzisiejszego progu doliny. W Dolinie
Rybiego Potoku powierzchnia obszaru akumulacji lodu
wynosi³a 7,939 km2, a objêtoœæ lodowca 0,919 km3 (ryc. 4).

W zlewni Roztoki obszar akumulacji lodu zajmowa³
Dolinkê pod Ko³em, Dolinkê Pust¹, Dolinkê Buczynow¹,
cyrk pod Szpiglasow¹ Prze³êcz¹, cyrk pod Miedzianym,
Dolinê Piêciu Stawów Polskich oraz niemal ca³¹ Dolinê
Roztoki. Linia równowagi w Dolinie Roztoki przebieg³a w
s¹siedztwie progu doliny, który opada do Doliny Bia³ej Wody.
By³ to z pewnoœci¹ jeden z najwiêkszych obszarów akumu-
lacji w Tatrach Wysokich w maksimum ostatniego zlodo-
wacenia. Jego powierzchnia wynosi³a 9,542 km2, a objêtoœæ
lodowca 1,126 km3 (ryc. 4).
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Ryc. 4. Voxelowy model obszarów akumulacji lodowca Roztoki i lodowca Rybiego Potoku
Fig. 4. Voxel model of the accumulation area of the Roztoka and the Rybi Potok glaciers



Wnioski

� Podciêcia lodowcowe w Tatrach Wysokich s¹ u¿y-
tecznym wskaŸnikiem do rekonstruowania paleogeografii
lodowców najm³odszego plejstocenu.

� Na podstawie rozmieszczenia podciêæ lodowcowych
odtworzono zasiêg powierzchni lodowców, które podczas
maksimum ostatniego zlodowacenia wype³nia³y doliny
Roztoki i Rybiego Potoku. Lodowce te by³y czêœci¹ den-
drytycznego systemu lodowców w Tatrach i ³¹czy³y siê z
g³ównym jêzorem lodowca Bia³ej Wody.

� Po zrekonstruowaniu powierzchni lodowców stwier-
dzono, ¿e w obszarach akumulacji mi¹¿szoœæ lodu waha³a
siê od oko³o 20 m w najwy¿ej po³o¿onych partiach, gdzie
pod³o¿e by³o relatywnie strome, do oko³o 300 m w ni¿-
szych partiach, gdzie masy lodu sp³ywaj¹ce z zawieszo-
nych cyrków ³¹czy³y siê i przeg³êbia³y dno.

� Doln¹ granicê obszarów akumulacji stanowi linia
równowagi bilansowej, która podczas LGM znajdowa³a
siê na wysokoœci oko³o 1400 m n.p.m. Wynika z tego, ¿e
dolna granica obszarów akumulacji rekonstruowanych
lodowców przebiega³a w s¹siedztwie progów dolin (Roz-
toki i Rybiego Potoku).

� W stosunku do po³o¿enia dzisiejszej linii równowagi
bilansowej ELA (2300 m n.p.m.) wysokoœæ ELA podczas
LGM by³a obni¿ona o oko³o 900 m. Zak³adaj¹c gradient
temperaturowy 0,6oC/100 m, obni¿enie ELA wskazuje, ¿e
w trakcie LGM œrednia temperatura lata w Tatrach by³a
ni¿sza o co najmniej 5,5oC. Bior¹c pod uwagê czynnik opa-
dowy, ró¿nica ta musia³a byæ zapewne wiêksza ze wzglêdu
na znaczn¹ redukcjê opadów w polarnych warunkach kli-
matycznych.

� Stosunek powierzchni obszarów akumulacji lodow-
ców Roztoki i Rybiego Potoku do ich objêtoœci jest niemal
identyczny. Wynika z tego, ¿e oba te obszary by³y zasilane
przez opady o podobnym natê¿eniu. Poniewa¿ po³o¿enie
ELA w Tatrach Wysokich i Zachodnich by³o zbli¿one,
mo¿na przypuszczaæ, ¿e podczas LGM klimat Tatr,
podobnie jak Alp, by³ determinowany przez po³udniow¹
cyrkulacjê znad obszarów œródziemnomorskich (Florineth
& Schlüchter, 2000). W póŸnym glacjale nast¹pi³a zmiana
cyrkulacji atmosferycznej na zachodni¹. Z powodu wzro-
stu sumy opadów w kierunku zachodnim ELA w Tatrach
obni¿a³a siê ze wschodu na zachód (m.in. Halicki, 1930).

Badania czêœciowo finansowane z grantu MNiSW nr N307
020 32/0544.

Literatura

ALLEY R.B., MAROTZKE J., NORDHAUS W.D., OVERPECK J.T.,
PETEET D.M., PIEKLE R.A., PIERREHUMBERT R.T., RHINES
P.B., STOCKER T.F., TALLEY L.D. & WALLACE J.M. 2003 —
Abrupt climate change. Science, 299: 2005–2010.
BALLANTYNE C.K. 1997 — Periglacial trimlines in the Scotish
Highlands. Quat. Inter., 38/39: 119–136.
BAUMGART-KOTARBA M. & KOTRBA A. 1997 — Würm glacia-
tion in the Bia³a Woda Valley, High Tatra Mountains. Stud. Geomorph.
Carpatho-Balcan., 31: 57–81.
BAUMGART-KOTARBA M. & KOTRBA A. 2001 — Deglaciation in
the Sucha Woda and Pañszczyca Valleys in the Polish High Tatras.
Stud. Geomorph. Carpatho-Balcan., 35: 7–38.
BAUMGART-KOTARBA M., BLUSZCZ A. & KOTRBA A. 2001 —
Age of Würm glaciation in the High Tatra Mts in the light of 14C, TL
and OSL dating versus geomorphological data. [W:] 7th International

Conference Methoods of Absolute Chronology, 23–26 kwietnia 2001,
Ustroñ–Gliwice: 55–56.
BURCHART J. 1970 — Ska³y krystaliczne Wyspy Goryczkowej. Stud.
Geol. Pol., 36: 1–138.
CLARK P.U. & MIX A.C. 2000 — Ice sheets by volume. Nature, 406:
689–690.
DZIER¯EK J., LINDNER L. & NITYCHORUK J. 1986 — Late
Quaternary deglaciation of the Eastern Polish Tatra Mts. Bull. Pol.
Acad. Sc., Earth Sc., 34: 395–407.
DZIER¯EK J., LINDNER L. & NITYCHORUK J. 1987 — RzeŸba i
osady czwartorzêdowe Doliny Piêciu Stawów Polskich (Tatry Wyso-
kie). Prz. Geol., 35: 8–15.
DZIER¯EK J., NITYCHORUK J., ZREDA-GOSTYÑSKA G. & ZRE-
DA M.G. 1999 — Metoda datowania kosmogenicznym izotopem 36Cl
— nowe dane do chronologii glacjalnej Tatr Wysokich. Prz. Geol., 47:
987–992.
FLORINETH D. & SCHLÜCHTER C. 2000 — Alpine evidence for
atmospheric circulation patterns in Europe during the Last Glacial
Maximum. Quatern. Res., 54: 295–308.
Fotogrametryczna mapa Tatr (czêœæ polska) w skali 1 : 20 000 —
Wojskowy Instytut Kartograficzny, Warszawa, 1938.
GADOMSKI A. 1926 — Morfologia glacjalna pó³nocnych stoków
Wysokich Tatr. B. Kotula. Cieszyn.
G¥DEK B. 1998 — Würmskie zlodowacenie Tatr w œwietle rekon-
strukcji lodowców wybranych dolin na podstawie prawid³owoœci gla-
cjologicznych. Pr. Nauk. UŒl., 1741: 1–152.
GROOCHOCKA-PIOTROWSKA K. 1970 — Fotointerpretacja i gene-
za struktur nieci¹g³ych w masywie granitoidowym polskiej czêœci Tatr
Wysokich. Acta Geol. Pol., 20: 365–411.
HALICKI B. 1930 — Dyluwialne zlodowacenie pó³nocnych stoków
Tatr. Spraw. Pañstw. Inst. Geol., 5 (3–4): 377–534.
IVY-OOCHS S., KERSCHNER H., REUTHER A., PREUSSER F.,
HEINE K., MAISH M., KUBIK P.W. & SCHLÜCHTER C. 2008 —
Chronology of the last glacial cycle in the European Alps. J. Quat. Sc.,
23: 559–573.
JANIA J. 1993 — Glacjologia. Wydaw. Nauk. PWN.
KELLY M., BUONCRISTAINI J.-F. & SCHLÜCHTER C. 2004 — A
reconstruction of the last glacial maximum (LGM) ice-surface geome-
try in the western Swiss Alps and contiguous Alpine regions in Italy
and France. Eclogae Geol. Helv., 97: 57–75.
KLIMASZEWSKI M. 1960 — On the influence of pre-glacial relief on
the extention and developmeent of glaciation and deglaciation of
mountaioous regions. Prz. Geogr., 32: 41–49.
KLIMASZEWSKI M. 1988 — RzeŸba Tatr Polskich. PWN, Warszawa.
LENCEWICZ S. 1936 — Uwagi o zlodowaceniu w polskich Tatrach
Wysokich. Prz. Geogr., 16: 155–160.
LINDNER L. 1994 — Jednostki stadialne i interstadialne ostatniego
zlodowacenia (Würm, Vistulian) w Tatrach Polskich i na Podhalu. Acta
Geogr. Univ. N. Copernici, 27: 59–73.
LINDNER L., DZIER¯EK J. & NITYCHORUK J. 1990 — Problem
wieku i zasiêgu lodowców ostatniego zlodowacenia (Vistulian) w
Tatrach Polskich. Kwart. Geol., 34: 339–354.
LINDNER L., NITYCHORUK J. & BUTRYM J. 1993 — Liczba i
wiek zlodowaceñ tatrzañskich w œwietle datowañ termoluminescencyj-
nych osadów wodnolodowcowych w dorzeczu Bia³ego Dunajca. Prz.
Geol., 41: 10–21.
LINDNER L., DZIER¯EK J., MARCINIAK B. & NITYCHORUK J.
2003 — Outline of Quaternary glaciations in the Tatra Mountains: their
development, age and limits. Geol. Quat., 47: 269–280.
LUKNIS M. 1973 — Relief Vysokich Tatier a ich predpolia. Vyd. Slov.
Akad. Ved. Bratislava.
MAKOS M. 2008 — Podciêcia lodowcowe w polskich Tatrach Wyso-
kich. [W:] XV Konferencja Stratygrafia Plejstocenu Polski — Plejsto-
cen Tatr i Podhala — zlodowacenia tatrzañskie, Zakopane 1–5
wrzeœnia 2008: 46–48.
NETELER M. & MITASOVA H. 2007 — Open Source GIS: A GRASS
GIS Approach. Third edition. Springer, New York.
PARTSCH J. 1923 — Die Hohe Tatra zur Eiszeit. F. Enke, Leipzig.
PRESS F. & SIEVER R. 1986 — Earth. W.H. Freeman and Company,
New York.
ROMER E. 1929 — Tatrzañska epoka lodowa. Mem. Acad. Pol., Ser.
A, Lwów. Pr. Geogr., 11.
Tatry Polskie, 1 : 10 000 — Zarz¹d Topograficzny Sztabu
Generalnego Wojska Polskiego. Wojskowe Zak³ady Kartograficzne,
Warszawa, 1984.
THORP P.W. 1981 — A trimline method for defining the upper limit of
Loch Lamond Advancee glaciers: examples from the Loch Leven and
Glenn Coe areas. Scot. J. Geol., 17: 49–64.

79

Przegl¹d Geologiczny, vol. 57, nr 1, 2009


