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A b s t r a c t. In this paper we have analyzed the influence of the Weichselian ice sheet
advance on the groundwater system in the Odra lobe area using hydrogeological numerical
modelling performed with the finite difference method. The results indicate entire
re-organization of the groundwater system in relation to non-glacial times mainly affecting the
flow directions, velocities and fluxes. The re-organization of groundwater flow was caused by
the pressure gradient imposed by the sloping ice sheet surface especially obvious under the ice
margin and some distance in front of it. Simulated groundwater flow velocities are signifi-
cantly higher than the present velocities in that area while the major groundwater flow direc-
tion is to the south, i.e. opposite to the present direction. Coupling the simulation results with
assumed basal melting rate suggests that only a small fraction of basal meltwater (~24%)

could have drained through the bed. The surplus water likely accumulated at the ice/bed interface facilitating faster ice flow of the
Odra lobe due to enhanced basal sliding and bed deformation.
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W czasie transgresji l¹dolodu ca³kowitemu prze-
kszta³ceniu ulega system wód powierzchniowych (Kozar-
ski, 1965; Starkel, 1997; Marks, 2005; Mènot i in., 2006),
a jednoczeœnie dokonuj¹ siê istotne zmiany w systemie
migracji wód podziemnych na skutek wywieranego przez
lód ciœnienia oraz dop³ywu wody powstaj¹cej z jego top-
nienia. W kontekœcie dynamiki i mechanizmu ruchu
lodowców niezwykle istotne znaczenie maj¹ wiêc zagad-
nienia hydrologii glacjalnej, a zw³aszcza hydrologii
powi¹zanej ze œrodowiskiem subglacjalnym (np. Hooke,
1989; Engelhardt i in., 1990; Cutler i in., 2000; Piotrowski,
2006; Boulton, 2006). Subglacjalny przep³yw wód pod-
ziemnych poprzez system wzajemnych powi¹zañ wp³ywa
na zachowanie stabilnoœci lodowców, odprowadzaj¹c
wody powsta³e na skutek topnienia bazalnego lodu (Brown
i in., 1987; Breemer i in., 2002; Piotrowski i in., 2009).
Niezdolnoœæ osadów pod³o¿a l¹dolodu do odprowadzania
wody znajduj¹cej siê na kontakcie lodowiec/pod³o¿e
mo¿e doprowadziæ do powstania cienkiej warstwy wody
(Walder, 1982; Alley, 1989), powoduj¹cej odspojenie
l¹dolodu od pod³o¿a (Piotrowski & Kraus, 1997; Arnold &
Sharp, 2002; Woodward i in., 2003) i wzrost prêdkoœci
poœlizgu (Piotrowski & Tulaczyk, 1999). Natomiast
warunki odwrotne, gdy pod³o¿e odprowadza du¿¹ iloœæ
wody ze stopy l¹dolodu, powoduj¹ zwiêkszenie kontaktu
bazalnego i wzrost naprê¿eñ œcinaj¹cych w osadzie. Zwra-
caj¹c uwagê na du¿e znaczenie hydrologii glacjalnej jako
elementu znacz¹co wp³ywaj¹cego na prêdkoœæ awansu
l¹dolodu, podkreœla siê szczególn¹ rolê parametrów
mechanicznych, hydrogeologicznych i geotechnicznych
pod³o¿a (np. Clarke, 1987; Meer, 1997), które mog¹ ulegaæ
modyfikacjom na skutek usuwania materia³u drobno-
ziarnistego przez wodê znajduj¹c¹ siê pod wysokim ciœ-

nieniem w stopie l¹dolodu (Glasser i in., 2004; Clarke,
2005). W czasie transgresji l¹dolodu subglacjalny system
wód podziemnych ulega wiêc licznym modyfikacjom
(Robinson i in., 2008; Piotrowski i in., 2009), których
skutki przek³adaj¹ siê na zmiennoœæ czasow¹ warunków
panuj¹cych na kontakcie lodowiec/pod³o¿e, poci¹ga to za
sob¹ implikacje geologiczne (Piotrowski i in., 2004; Wyso-
ta, 2007).

Ró¿norodnoœæ oraz wzajemne oddzia³ywanie pomiê-
dzy wieloma czynnikami determinuj¹cymi przep³yw wód
podziemnych pod lodowcami staj¹ siê w wielu przypad-
kach bardzo trudne do przeœledzenia w sposób analityczny.
W celu kompleksowego ujêcia tych oddzia³ywañ zaczêto
tworzyæ, przy u¿yciu programów s³u¿¹cych do numeryczne-
go modelowania hydrogeologicznego, modele symuluj¹ce
obecnoœæ l¹dolodu (Boulton & Dobbie, 1993). W póŸniej-
szym okresie wykazano przydatnoœæ takich modeli do czê-
œciowej rekonstrukcji zjawisk glacjalnych (Boulton i in.,
1995, 1996; Piotrowski, 1997a, b; Breemer i in., 2002).
Celem tego opracowania jest odwzorowanie subglacjalne-
go drena¿u wód podziemnych oraz pokazanie jego konse-
kwencji w odniesieniu do mechanizmów ruchu l¹dolodu,
oparte na symulacjach numerycznych.

Obszar badañ

Obszar badañ jest zlokalizowany w pó³nocno-wschod-
niej czêœci Niemiec i pó³nocno-zachodniej czêœci Polski
i pokrywa siê z zasiêgiem lobu Odry zlodowacenia wis³y
(ryc. 1). Moreny czo³owe wyznaczaj¹ce po³udniow¹ grani-
cê zasiêgu lobu Odry nale¿¹ do pasa moren czo³owych
maksymalnego zasiêgu fazy pomorskiej (wieku oko³o
14,6 tys. lat; Rinterknecht i in., 2005). Sugeruje siê jednak,
¿e lob ten powsta³ ju¿ w momencie transgresji l¹dolodu na
obszar Ni¿u Europejskiego, a w czasie zaniku l¹dolodu
jego kszta³t zosta³ jedynie powtórzony i ewentualnie nie-
znacznie zmodyfikowany (Mojski, 2005; Hermanowski,
2007). £uk moren czo³owych wyznaczaj¹cych zasiêg lobu
Odry jest s³abiej czytelny po jego zachodniej stronie (na
obszarze Niemiec), gdzie granicê lobu autorzy przyjmuj¹
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od miejscowoœci Feldberg, a nastêpnie przebiega ona
przez Milmersdorf, Joachimsthal, Oderberg a¿ do granicy
z Polsk¹ w miejscowoœci Hohenwutzen (Keilhack, 1898;
Woldsted, 1931). Na obszarze Polski zapis formy lobowej
jest bardziej czytelny, a jego granica przebiega przez miej-
scowoœci Moryñ, Barlinek, a nastêpnie kieruje siê ku
pó³nocy przez Recz a¿ po miejscowoœæ Iñsko, za któr¹ ci¹g
moren kontynuuje siê w kierunku wschodnim (Keilhack,
1898; Karczewski, 1968). Przyjêto, ¿e wschodni¹ i zachod-
ni¹ granicê lobu wyznaczaj¹ linie proste, bêd¹ce prze-
d³u¿eniem formy lobowej w kierunku pó³nocnym a¿ do
aktualnej linii zasiêgu Morza Ba³tyckiego, bêd¹cej jedno-
czeœnie granic¹ pó³nocn¹ rozpatrywanego obszaru (ryc. 1).
Powierzchnia tak wyznaczonego terenu badañ wynosi
oko³o 18,5 tys. km2.

Model numeryczny

W procesie tworzenia numerycznego modelu drena¿u
subglacjalnego zosta³y wykorzystane obszerne bazy
danych otworów wiertniczych uzyskane od Niemieckich
S³u¿b Geologicznych Brandenburgii oraz Meklembur-
gii-Pomorza Przedniego (LBGR oraz LUNG M-V), a tak¿e
Pañstwowego Instytutu Geologicznego. Wymienione bazy
danych s¹ Ÿród³em informacji dotycz¹cych litologii i hydro-
geologii 5876 otworów wiertniczych przekra-
czaj¹cych g³êbokoœæ 50 m. Zgromadzone dane
zosta³y uzupe³nione informacjami pocho-
dz¹cymi z 18 arkuszy niemieckich map lito-
facjalnych w skali 1 : 50 000 (Litofazieskarten

Quartär), 6 arkuszy polskich map geologicz-
nych zakrytych (A) i odkrytych (B) w skali
1 : 200 000, a na niektórych obszarach dodatko-
wo zosta³y wykorzystane arkusze Szczegó³owej

mapy geologicznej Polski w skali 1 : 50 000.
Istotnym elementem modelu koncepcyjnego

jest okreœlenie sp¹gu modelowanego obszaru
i jednoczeœnie przypisanie mu warunku brzego-
wego opisuj¹cego brak przep³ywu wód pod-
ziemnych, czyli wskazuj¹cego, ¿e w warunkach
naturalnych g³êbsza cyrkulacja wody jest mini-
malna i mo¿na j¹ pomin¹æ. Za sp¹g wykonanego
modelu przyjêto sp¹g osadów jury, siêgaj¹cy na
obszarze badañ g³êbokoœci oko³o 2750 m p.p.t.
Poni¿ej osadów jury wystêpuj¹ s³abo prze-
puszczalne osady triasu (g³ównie i³owce), które
w modelu koncepcyjnym przyjêto za nieprze-
puszczalne. Dalsza analiza i dyskretyzacja
danych doprowadzi³y do wydzielenia pozo-
sta³ych warstw modelu, a podczas ich tworzenia
i generalizacji w pierwszej kolejnoœci zosta³y
wziête pod uwagê parametry hydrogeologiczne
(wspó³czynnik filtracji oraz porowatoœæ efek-
tywna) poszczególnych wydzieleñ litologicz-
nych. Jednoczeœnie zwracano uwagê na
przynale¿noœæ stratygraficzn¹ wydzieleñ lito-
logicznych, dziêki czemu rzeczywista (war-
stwowa) budowa geologiczna mog³a zostaæ
odwzorowana w sposób zbli¿ony do stanu fak-
tycznego. Osady m³odsze od interglacja³u eem-
skiego s¹ reprezentowane w modelu przez glinê
bazaln¹ (Mickelson, 1973; Shaw, 1980; Kozar-

ski, 1987; Dreimanis, 1989; Górska, 1995) zlodowacenia
wis³y. Oznaczenie mi¹¿szoœci gliny bazalnej zlodowaceñ
plejstoceñskich jest bardzo trudne, w modelu przyjêto wiêc
w uproszczeniu sta³¹ mi¹¿szoœæ równ¹ 2 m. Podczas dobie-
rania mi¹¿szoœci warstwy opierano siê na pomiarach tempa
depozycji gliny bazalnej pod lodowcem Burroughs
(po³udniowo-wschodnia Alaska; Mickelson, 1973) oraz
szacunkowej prêdkoœci tempa transgresji l¹dolodu na
obszarze nizin polskich (Stankowski, 1983). Ostatecznie
zosta³o odwzorowanych 9 warstw reprezentuj¹cych budo-
wê geologiczn¹ obszaru badañ oraz dodatkowa warstwa I
imituj¹ca lodowiec, w celu odwzorowania ciœnienia piezo-
metrycznego (ryc. 2).

Odwzorowanie powierzchni sp¹gowych poszczegól-
nych warstw modelu wykonano na podstawie digitalizacji
punktów pomiarowych (otwory wiertnicze oraz rzêdne
wysokoœciowe wydzieleñ litologicznych zaczerpniête z prze-
krojów geologicznych), a nastêpnie ich interpolacji. Proces
interpolacji danych zosta³ wykonany metod¹ krigingu —
jako najbardziej wiarygodn¹ do wyznaczania powierzchni
morfologicznych (Davis, 1986; Goldsztejn & Skrzypek,
2004) — po³¹czon¹ z analiz¹ wariogramu, która daje
mo¿liwoœæ analizy trendu i eliminuje ewentualne b³êdy
danych wejœciowych (Olea, 1999). Jednoczeœnie ka¿dej
z warstw zosta³y przypisane parametry hydrogeologiczne
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(tab. 1), na podstawie informacji zawartych w wielu opra-
cowaniach (Davis, 1969; McWorter & Sunada, 1977; Free-
ze & Cherry, 1979; Rehm i in., 1980; Everts & Kanwar,
1993; Jones, 1993; Murray & Clarke, 1995; Domenico &
Schwartz, 1998; Martin & Frind, 1998; Allred, 2000).
Wyj¹tek stanowi¹ warstwy wodonoœne III i V, dla których
zgromadzono znaczn¹ iloœæ danych pozwalaj¹cych na
interpolacjê wartoœci wspó³czynnika filtracji. Z uwagi na
anizotropiê osadów spowodowan¹ procesami sedymenta-
cyjnymi (Clarke, 1987; Murray & Dowdeswell, 1992) dla
wszystkich warstw przyjêto wartoœci pionowego wspó³-
czynnika filtracji (kz) o rz¹d wielkoœci mniejsze ni¿ w kie-
runkach poziomych (kx, ky).

Aby przeœledziæ funkcjonowanie systemu hydrogeo-
logicznego pod³o¿a l¹dolodu i jego przedpola, zdecydowa-
no siê przeprowadziæ modelowanie numeryczne dla
warunków ustalonych, panuj¹cych w okresie maksymalne-
go zasiêgu lobu Odry w czasie fazy pomorskiej zlodowace-
nia wis³y. Modelowanie zosta³o wykonane przy u¿yciu
programu Visual MODFLOW 4.2, który opiera siê na meto-
dzie ró¿nic skoñczonych i pozwala na odwzorowanie prze-
p³ywu wód podziemnych w przestrzeni trójwymiarowej.
W sensie matematycznym program ten bazuje na równa-
niach opracowanych przez McDonalda i Harbaugh (1988),
które s¹ zmodyfikowan¹ wersj¹ standardowych równañ
symuluj¹cych przep³yw wód podziemnych (Domenico &
Schwartz, 1998). Utworzona dla modelu numerycznego

siatka dyskretyzacyjna sk³ada siê z 385 kolumn i 355 wierszy,
co w terenie przek³ada siê na bloki obliczeniowe o bokach
500 × 500 m.

Zadaniem warstwy I modelu by³a symulacja ciœnienia
wywieranego przez lodowiec na wody podziemne. Nie-
zbêdne by³o wiêc okreœlenie mi¹¿szoœci l¹dolodu na roz-
patrywanym obszarze. Estymacjê mi¹¿szoœci l¹dolodu
mo¿na przeprowadziæ na kilka sposobów (np. Shreve,
1985; Clark, 1992; Larsen i in., 1995), w tym przypadku
zosta³a wykorzystana empiryczna metoda oszacowania
mi¹¿szoœci l¹dolodu oparta na równaniu Orowana (1949),
zgodnie z którym mi¹¿szoœæ lodu (H) w odleg³oœci L od
jego czo³a okreœla wzór: H = AL1/2, gdzie wartoœæ parame-
tru A zale¿y od termicznych w³aœciwoœci lodu i mechanicz-
nych w³aœciwoœci pod³o¿a. Wspó³czynnik A przyjmuje
wartoœci od poni¿ej 1,0 do 4,7 (szczegó³y w: Piotrowski &
Tulaczyk, 1999). Gdy pod³o¿e l¹dolodu jest zbudowane
z osadów nieskonsolidowanych, tak jak w przypadku lobu
Odry, wtedy wartoœæ wspó³czynnika A wynosi oko³o 1,0
(Mathews, 1974; Colgan & Mickelson, 1997). Przeprowa-
dzone dla rozpatrywanego obszaru analizy budowy geo-
logicznej, ze szczególnym uwzglêdnieniem wodoprze-
wodnoœci warstw stanowi¹cych pod³o¿e l¹dolodu oraz
morfologii jego pod³o¿a, pozwoli³y na wyznaczenie dwóch
ró¿nych wartoœci wspó³czynnika A — równego 1,0 w cen-
tralnej, po³udniowej czêœci oraz 1,3 na pozosta³ym obsza-
rze. Poniewa¿ pod³o¿e l¹dolodu nie jest powierzchni¹
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p³ask¹, niezbêdne jest wprowadzenie korekty topograficz-
nej, która przyjmuje wartoœci dodatnie lub ujemne, zale-
¿nie od tego, czy rzêdna terenu pod³o¿a jest wy¿ej, czy te¿
ni¿ej od rzêdnej terenu pod czo³em l¹dolodu (Sauer i in.,
1993). W wyniku przeprowadzonych kalkulacji uzyskana
mi¹¿szoœæ l¹dolodu wynosi oko³o 400 m wzd³u¿ aktualnej
linii zasiêgu Morza Ba³tyckiego i stopniowo maleje w kie-
runku po³udniowym.

Wyniki dotychczasowych badañ sugeruj¹, ¿e na obsza-
rze Ni¿u Europejskiego mog³o dochodziæ do odspojenia
l¹dolodu od pod³o¿a (Piotrowski & Kraus, 1997; Piotrow-
ski & Tulaczyk, 1999). Warunki powoduj¹ce odspojenie
bazalne l¹dolodu s¹ osi¹gane, kiedy wartoœæ ciœnienia pie-
zometrycznego w stopie lodu wynosi oko³o 90% mi¹¿szo-
œci lodu (Paterson, 1994; Piotrowski & Tulaczyk, 1999).
Aby odwzorowaæ takie ciœnienie piezometryczne, dla war-
stwy I modelu numerycznego wprowadzono warunek
brzegowy, okreœlaj¹cy sta³¹ wartoœæ ciœnienia równ¹ 90%
mi¹¿szoœci lodu. Wzd³u¿ pó³nocnej granicy modelowane-
go obszaru równie¿ zosta³a zadana sta³a wartoœæ ciœnienia
piezometrycznego, co pozwoli³o na symulacjê dop³ywu
wód podziemnych z obszaru pó³nocnego. Dla tej granicy
wartoœæ sta³ej wysokoœci zwierciad³a wody, wprowadzona
do wszystkich warstw modelu, jest równa wartoœci wyso-
koœci zwierciad³a wody w danym polu zadanej dla warstwy
I, a wiêc jest równa wysokoœci piezometrycznej zwier-
ciad³a wody w lodowcu.

Na przedpolu l¹dolodu wzd³u¿ wschodniej granicy, na
odcinku oko³o 30 km, dla warstw od III do IX zadano waru-
nek brzegowy Neumana (II rodzaju; szczegó³y w: Domeni-
co & Schwartz, 1998), którego wprowadzenie umo¿liwia
prawdopodobny odp³yw wód podziemnych w kierunku
wschodnim. Przep³yw taki uznano za prawdopodobny
z uwagi na stosunkowo bliskie po³o¿enie strefy marginal-
nej wyraŸnie wyodrêbniaj¹cej siê formy lobowej.

W po³udniowej czêœci modelowanego obszaru zosta³a
odwzorowana Pradolina Toruñsko-Eberswaldzka, dziêki
czemu zosta³ uwzglêdniony wp³yw rzeki (pradoliny) na
przep³yw wód podziemnych. Wschodnia i zachodnia gra-
nica modelu na obszarze wystêpowania l¹dolodu zosta³y
zadane jako nieprzepuszczalne, przyjêto tym samym, ¿e
nie dochodzi do wymiany wody poprzez strefê najwiêk-

szego gradientu hydraulicznego determinowanego przez
nachylenie powierzchni l¹dolodu.

Drena¿ subglacjalny

Wyniki analizy rozk³adu kierunków przep³ywu wód
podziemnych, przeprowadzonej na podstawie rezultatów
modelowania numerycznego, uwidaczniaj¹ istotny wp³yw
ciœnienia wywieranego przez lodowiec na subglacjalny
system wód podziemnych, szczególnie w warstwach od II
do IX. Zarówno wysokoœæ zwierciad³a wód podziemnych,
jak i ogólny kierunek ich przep³ywu w warstwie X obra-
zuj¹ raczej charakter regionalny, z nieznacznie tylko
rysuj¹cym siê oddzia³ywaniem ciœnienia wywo³ywanego
przez l¹dolód. Niewielki wp³yw l¹dolodu na wodê pod-
ziemn¹ w warstwie X nale¿y przypisaæ s³abo przepuszczal-
nej hydraulicznie warstwie IX, która zapobiega g³êbszemu
przekazywaniu ciœnienia piezometrycznego.

Dominuj¹cy kierunek drena¿u przebiega z pó³nocy na
po³udnie, jednak na obszarze wyraŸnie wyodrêbniaj¹cej
siê czêœci lobowej l¹dolodu kierunki drena¿u rozk³adaj¹
siê promieniœcie, czym nawi¹zuj¹ do spadku mi¹¿szoœci
l¹dolodu w stronê czo³a (ryc. 3). Kierunki przep³ywu wód
podziemnych w obrêbie warstw s³abo przepuszczalnych
(warstwa II, IV, VI, VII i IX) s¹ zgodne z kierunkami
przep³ywów w warstwach dobrze przepuszczalnych, jed-
nak sk³adowa pozioma wektorów prêdkoœci jest nieznacz-
na, a dominuje sk³adowa pionowa, która jest wynikiem
refrakcji linii pr¹du na granicy warstw o ró¿nych warto-
œciach wspó³czynnika filtracji (Freeze & Witherspoon,
1967). Kierunek po³udniowy przep³ywu wód podziemnych
kontynuuje siê tak¿e na obszarze peryglacjalnym a¿ do
Pradoliny Toruñsko-Eberswaldzkiej, nale¿y jednak wzi¹æ
pod uwagê, ¿e pradolina ta kszta³towa³a siê w warunkach
obecnoœci wieloletniej zmarzliny (Kozarski, 1965), a zatem
model jest uproszczony.

Lokalnie kierunki przep³ywu odbiegaj¹ od g³ównego
kierunku z pó³nocy na po³udnie, ponadto wystêpuj¹
obszary, w których dominuje przep³yw pionowy w dó³ od
stopy l¹dolodu, jak równie¿ obszary o przeciwnym kie-
runku przep³ywu wód podziemnych (ryc. 4 i 5). W strefie
marginalnej charakterystyczny jest przep³yw w górê bez-
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Tab. 1. Mi¹¿szoœæ i parametry hydrogeologiczne poszczególnych warstw modelu
Table 1. Thickness and hydrogeological parameters of the model layers

Numer
warstwy
Layer no.

Œrednia mi¹¿szoœæ
Average thickness

[m]

Wspó³czynnik filtracji poziomej
Horizontal hydraulic conductivity

[m/s]

Wspó³czynnik filtracji pionowej
Vertical hydraulic conductivity

[m/s]

Porowatoœæ efektywna
Effective porosity

[–]

I warstwa imituj¹ca lodowiec layer representing the ice sheet

II 2,0 2,48 × 10–7 2,48 × 10–8 0,03

III 8,5 2 × 10–4–1 × 10–3 2 × 10–5–1 × 10–4 0,24–0,33

IV 25,9 2,48 × 10–7 2,48 × 10–8 0,03

V 27,6 2 × 10–4–1 × 10–3 2 × 10–5–1 × 10–4 0,24–0,33

VI 33,0 8 × 10–8 8 × 10–9 0,02

VII 39,9 3 × 10–8 3 × 10–9 0,01

VIII 25,2 5 × 10–4 5 × 10–5 0,18

IX 47,7 2,5 × 10–10 2,5 × 10–11 0,08

X 1187,4 3 × 10–5 3 × 10–6 0,12
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poœrednio przed czo³em l¹dolodu, powodowany
przejœciem z obszaru o podwy¿szonym ciœnie-
niu piezometrycznym pod l¹dolodem do obsza-
ru o ciœnieniu atmosferycznym na jego
przedpolu.

Rozk³ad prêdkoœci drena¿u wód podziem-
nych œwiadczy o roli warstw dobrze prze-
puszczalnych (warstwy III, V i VIII). W tych
warstwach maksymalne wartoœci prêdkoœæ
przep³ywu przewy¿szaj¹ o rz¹d wielkoœci
wartoœci notowane w warstwach s³abo przepusz-
czalnych. Najwy¿sza prêdkoœæ przep³ywu wystê-
puje w warstwie III i wynosi 5,2 × 10–5 m/s,
podczas gdy wartoœæ najni¿sza wystêpuje w war-
stwie IX i wynosi 2,3 × 10–7 m/s. Wysokie war-
toœci maksymalne prêdkoœci przep³ywu charak-
teryzuj¹ tak¿e warstwy V i VIII, w których
wynosz¹ odpowiednio 3,2 × 10–5 m/s oraz
4,8 × 10–5 m/s. Istotny wzrost prêdkoœci w obrê-
bie poszczególnych warstw zaznacza siê w stre-
fie marginalnej l¹dolodu, o szerokoœci oko³o
10 km, podczas gdy wartoœci najni¿sze wystê-
puj¹ w centralnej czêœci lobu, co jest wynikiem
niskiej wartoœci spadku hydraulicznego,
nawi¹zuj¹cego do odwzorowanej mi¹¿szoœci
l¹dolodu w tej czêœci modelowanego obszaru.
Lokalnie obserwowane wzrosty prêdkoœci prze-
p³ywu w warstwach III oraz V s¹ w du¿ej mierze
wynikiem zmian wartoœci wspó³czynnika filtra-
cji w obrêbie tych warstw.

Bilans przep³ywu wód

Bilans przep³ywu subglacjalnych wód pod-
ziemnych na modelowanym obszarze wykazu-
je, ¿e na przedpole l¹dolodu jest drenowane
oko³o 19 m3/s ze wszystkich warstw modelu
(ryc. 6). Dominuj¹c¹ rolê odgrywa tu warstwa V
dziêki wysokim parametrom hydraulicznym
oraz mi¹¿szoœci znacznie wiêkszej od warstwy
III, co pozwala na odprowadzanie na przedpole
l¹dolodu oko³o 10 m3/s wody. Dop³yw wód
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conditions from Fig. 4
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Ryc. 4. Symulacja wektorów prêdkoœci przep³ywu
subglacjalnych wód podziemnych oraz rozk³ad linii
ekwipotencjalnych na przekroju zorientowanym
pó³noc-po³udnie wed³ug modelu numerycznego
(lokalizacja na ryc. 3)
Fig. 4. Simulated subglacial groundwater flow
velocity vectors and equipotential lines along a N-S
transect through the numerical model area (location in
Fig. 3)



podziemnych od strony pó³nocnej, a wiêc dop³yw spowo-
dowany wprowadzeniem na tej granicy warunku brzego-
wego okreœlaj¹cego sta³¹ wartoœæ ciœnienia, wynosi oko³o
13 m3/s, przy czym najwiêksza iloœæ wód podziemnych
zasila warstwê X (oko³o 10 m3/s). Zbilansowanie iloœci
wód wp³ywaj¹cych do modelowanego obszaru z iloœci¹ wód
wyp³ywaj¹cych uwzglêdnia wartoœæ oko³o 6 m3/s, która
zasila obszar jako woda przedostaj¹ca siê spod stopy
l¹dolodu w g³¹b oœrodka skalnego.

Istotnym czynnikiem zasilaj¹cym w wodê œrodowisko
subglacjalne jest topnienie bazalne, które jest powodowane
g³ównie dop³ywem ciep³a geotermalnego i ciep³em
powsta³ym w wyniku tarcia l¹dolodu o pod³o¿e (Paterson,
1994; Hooke, 2005). W symulacjach przeprowadzonych
dla Ni¿u Europejskiego Boulton i in. (1995) sugerowali, ¿e
topnienie bazalne lodu mo¿e maksymalnie przyjmowaæ
wartoœæ 30 mm/rok, podczas gdy Piotrowski (1997b)
zak³ada³ wartoœæ 36 mm/rok. W obliczeniach bilansu przy-
jêto wartoœæ topnienia bazalnego za Piotrowskim (1997b),
która nawet jeœli jest wartoœci¹ zbyt wysok¹, to w pewnym
stopniu rekompensuje pominiêty tutaj dop³yw wód
pochodz¹cych z ablacji powierzchniowej, a który mo¿e
wystêpowaæ nawet na obszarach, gdzie mi¹¿szoœæ lodu
znacznie przewy¿sza oszacowan¹ mi¹¿szoœæ lodu w lobie
Odry (Zwally i in., 2002).

Opieraj¹c siê na przyjêtej wartoœci topnienia bazalnego
36 mm/rok, mo¿emy przyj¹æ, ¿e jego ca³kowita wartoœæ na
obszarze badañ wynosi oko³o 26 m3/s, a wiêc ponad cztero-
krotnie wiêcej ni¿ wielkoœæ zasilania pod³o¿a w wodê okre-
œlonego przez modelowanie. Nadwy¿ka w wysokoœci oko³o
20 m3/s by³a zapewne odprowadzana na przedpole l¹do-
lodu na kontakcie lodowiec/pod³o¿e poprzez system
kana³ów subglacjalnych, licznie wystêpuj¹cych na terenie
lobu Odry, lub czêœciowo podczas wyj¹tkowych zdarzeñ
glacjalnych zasila³a system kr¹¿enia inglacjalnego lub
supraglacjalnego (Meier, 1989).

Mechanizmy ruchu l¹dolodu

Analizuj¹c kierunki przep³ywu subglacjalnych wód
podziemnych, mo¿na zauwa¿yæ, ¿e na przewa¿aj¹cej czê-
œci obszaru dominuje zasilanie pod³o¿a l¹dolodu. Niemniej
jednak, jak wynika z bilansu przep³ywu wód podziemnych,
jedynie oko³o 24% wód pochodz¹cych z topnienia bazalne-

go mog³o byæ drenowane na przedpole l¹do-
lodu jako woda podziemna, a zatem pomimo
odprowadzania wody w pod³o¿e, w stopie
lodowca tworzy³a siê najprawdopodobniej
cienka warstwa wody. Pojawienie siê takiej
warstwy jest równoznaczne z wystêpowaniem
w stopie l¹dolodu ciœnienia równowa¿¹cego
ciœnienie lodu (Walder, 1982) i odspojeniem
stopy od pod³o¿a (Arnold & Sharp, 2002;
Woodward i in., 2003), co powoduje znaczny
wzrost poœlizgu bazalnego, a tym samym
tempa transgresji (Alley, 1989; Iverson i in.,
1995). Jeœli natomiast lokalnie dochodzi³o do
zwiêkszenia infiltracji wody spod stopy
l¹dolodu w pod³o¿e, to w takich warunkach
lód przylega³ silniej do pod³o¿a. Powodowa³o

to jednoczeœnie wzrost naprê¿eñ œcinaj¹cych, co mog³o
prowadziæ do dysjunktywnych deformacji glacitekto-
nicznych (Boulton, 2006). Osady subglacjalne mog³y rów-
nie¿ ulegaæ deformacji ci¹g³ej w wyniku podwy¿szonego
ciœnienia wody porowej, a wiec obni¿enia wytrzyma³oœci
osadu na œcinanie (Clarke, 1987; Tulaczyk i in., 2000;
Wysota, 2007) tam, gdzie wody podziemne dop³ywa³y do
stopy l¹dolodu z pod³o¿a. Przyk³ady takich deformacji
by³y opisywane na obszarze stargardzkiego pola drumlino-
wego, na którym ich g³êbokoœæ siêga 6,5 m p.p.t. (Rachle-
wicz, 2001).

Przeciwne nachylenie powierzchni pod³o¿a l¹dolodu
w stosunku do kierunku jego transgresji, szczególnie
zaznaczaj¹ce siê w czêœci marginalnej, znacznie utrudnia³o
drena¿ wód na przedpole l¹dolodu, co mog³o prowadziæ
do akumulacji wody w zbiornikach subglacjalnych (Clar-
ke, 2005), potencjalnie tworz¹cych siê w niedalekiej
odleg³oœci od czo³a l¹dolodu, oraz w przestrzeni porowej
gliny subglacjalnej ulegaj¹cej dylatancji (Hooke & Jen-
nings, 2006). Jak sugerowa³ Piotrowski (1994) dla obszaru
pó³nocno-zachodnich Niemiec, retencja wody pod stop¹
l¹dolodu mog³a dokonywaæ siê tak¿e w niecce Ba³tyku,
z uwagi na korzystne warunki rzeŸby pod³o¿a. Brak zapisu
geologicznego i geomorfologicznego wskazuj¹cego na
retencjê wody subglacjalnej uniemo¿liwia jednoznaczne
wskazanie tych obszarów. Dodatkowym czynnikiem wp³y-
waj¹cym na bazaln¹ retencjê wody mog³a byæ obecnoœæ
wieloletniej zmarzliny (permafrostu), która powoduj¹c
przymarzanie strefy marginalnej l¹dolodu do pod³o¿a
utrudnia³a tym samym drena¿ z obszarów po³o¿onych dalej
pod lodem (Piotrowski, 1994).

Odprowadzanie wody zgromadzonej na kontakcie
lodowiec/pod³o¿e mog³o nastêpowaæ w wyniku nag³ych
wyp³ywów, podobnie jak to sugerowano na innych obsza-
rach zlodowaceñ plejstoceñskich (Beaney & Shaw, 2000;
Cutler i in., 2002), a tak¿e opisywano w rejonach obecnie
objêtych zlodowaceniem (Rushmer, 2006). Gromadzenie
wody na kontakcie lodowca z pod³o¿em, a nastêpnie jej
odprowadzanie ma du¿e znaczenie dla stabilnoœci l¹dolodu
(Peters i in., 2007), jednoczeœnie jest dowodem niewydol-
noœci hydraulicznej osadów pod³o¿a do ods¹czania ca³oœci
wody ze stopy l¹dolodu. Uwalnianie retencjonowanej pod
stop¹ l¹dolodu wody prowadzi³o do utworzenia skanalizo-
wanego systemu drena¿u subglacjalnego wyraŸnie zazna-
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Ryc. 6. Bilans przep³ywu wód podziemnych w pod³o¿u l¹dolodu na podstawie
modelu numerycznego
Fig. 6. Subglacial groundwater budget based on the numerical model



czonego we wspó³czesnej rzeŸbie terenu lobu Odry
(Karczewski, 1967; 1968), podobnie jak to sugerowano dla
rozleg³ego lobu Des Moines w po³udniowej czêœci l¹do-
lodu laurentyñskiego (Patterson, 1997). Powstanie rynien
subglacjalnych powodowa³o obni¿enie ciœnienia wody
w pod³o¿u i zwiêkszenie kontaktu bazalnego, a wiêc stabi-
lizacjê l¹dolodu. Dodatkowym elementem œwiadcz¹cym
o wykszta³ceniu siê kana³ów subglacjalnych w koñcowym
okresie transgresji lobu Odry jest fakt, ¿e przecinaj¹ one
wszystkie formy subglacjalne, w tym drumliny.

Wnioski

Wyniki symulacji sugeruj¹, ¿e w rezultacie transgresji
lobu Odry dokona³a siê ca³kowita reorganizacja systemu
hydrogeologicznego, z uwzglêdnieniem zarówno kierun-
ków, jak i prêdkoœci przep³ywu wód podziemnych, które
kilkakrotnie przewy¿sza³y wartoœci obecnie notowane na
tym obszarze. Dominuj¹cy sta³ siê po³udniowy kierunek
drena¿u, a drena¿ znacznej iloœci wód podziemnych znaj-
duj¹cych siê pod wysokim ciœnieniem hydrostatycznym
odbywa³ siê na przedpolu l¹dolodu, w niewielkiej
odleg³oœci od jego czo³a. Z uwagi na niezdolnoœæ osadów
pod³o¿a l¹dolodu do odprowadzania wody z topnienia
bazalnego nale¿y uznaæ, ¿e dominuj¹cym mechanizmem
ruchu l¹dolodu by³ jego poœlizg po pod³o¿u dziêki obecno-
œci cienkiej warstwy wody. Lokalnie, na obszarach gdzie
woda podziemna dop³ywa³a do stopy l¹dolodu z pod³o¿a
(jak np. na terenie stargardzkiego pola drumlinowego),
istotn¹ sk³adow¹ ruchu l¹dolodu by³y deformacje ci¹g³e
pod³o¿a. Rozwój kana³owego systemu drena¿owego u schy³ku
transgresji, w efekcie prowadz¹cy do stabilizacji l¹dolodu,
móg³ byæ poprzedzony retencj¹ wody pod stop¹, podobnie
jak to ma miejsce pod l¹dolodem Antarktydy (Peters i in.,
2007).
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