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1. WPROWADZENIE 

Góry wysokie od dawna fascynują człowieka ze względu na piękno i zróż-
nicowanie ich krajobrazu. Równocześnie jest to obecnie obszar wzrastającej 
ekspansji człowieka i między innymi, dlatego stanowi przedmiot badań uczo-
nych z zakresu nauk o Ziemi. 

Obszary wysokogórskie obejmują zaledwie 5% powierzchni Ziemi, ale ich 
środowisko i sposób jego funkcjonowania są tak odmienne, że w geomorfolo-
gii wprowadzono pojęcie systemu morfodynamicznego obszarów wysokogór-
skich (Barsch, Caine 1984). 

W wysokich górach, morfogeneza peryglacjalna, jest oprócz morfogenezy 
glacjalnej, najważniejszą częścią systemu morfogenetycznego. Dodatkowo 
obecność lodu w gruncie zmienia warunki działania i wpływa na przebieg 
wszystkich procesów geomorfologicznych. 

Odmienność środowiska gór przyczyniła się także do wyróżnienia gór 
wysokich średnich i niskich szerokości geograficznych jako jednego z typów 
współczesnych środowisk peryglacjalnych (French 1996). 

Poznanie działających w nim procesów peryglacjalnych i rozwijających 
się wskutek ich aktywności form rzeźby ma w tych górach, podobnie jak w wie-
lu innych na świecie, prawie wiekową tradycję. Wyniki badań prowadzonych 
w pierwszej połowie XX wieku podsumowuje C. Troll (1944). Na przełomie 
lat 40. i 50. XX wieku nastąpiła ekspansja badań peryglacjalnych, także w gó-
rach wysokich, szczególnie w Europie. W tym okresie rozpoczęły się pierw-
sze terenowe, a potem laboratoryjne, badania ilościowe (m.in. Michaud 1950; 
Gerlach 1959; Tricart 1956; Rapp 1960; Czeppe 1961; Rudberg 1962; Pissart 
1964, 1973; Corte 1966; Benedict 1970; Kotarba 1976; Centre... 1980). Bada-
nia te zaowocowały ogromną liczbą opracowań naukowych i artykułów, a po-
nadto ich wyniki były ujęte w kolejnych monografiach prezentujących postęp 
w geomorfologii peryglacjalnej (m. in. Tricart 1970; Jahn 1970b, 1975; Wash-
bum 1973; Embleton, King 1975; French 1976,1996; Embleton, Thomes 1985; 
Clark (red.) 1988; Dixon, Abrahams (red.) 1992). W latach 70. XX w. badania 
peryglacjalne w górach wysokich poszerzono o rozpoznanie cech i parame-
trów wieloletniej zmarzliny, najważniejszej z postaci lodu gruntowego (m. in. 
Barsch 1969a, b, 1978; Corte 1976; Haeberli 1975, 1985; Jahn 1970b; Cheng 
Zhu i in. 1996; Ishikawa i in. 2001; Harris i in. 2001, 2003). Wyniki tych 
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ostatnich badań przyczyniły się do znacznego postępu w określeniu mechani-
zmu działania procesów w kontekście ich uwarunkowań środowiskowych. 

Badania współczesnej rzeźby peryglacjalnej w górach wysokich na świe-
cie zasadniczo obejmują trzy grupy zagadnień: 

1. Przedmiotem bardzo wielu prac jest rozciągłość wysokościowa i cechy 
środowiska strefy, w której występuje rzeźba peryglacjalna, a także zróżnico-
wanie wysokościowe typów rzeźby peryglacjalnej w górach Europy, Azji, 
Afryki i obu Ameryk. Ich wyniki ujęte są w opracowaniach monograficznych 
(m.in. Rathjens 1982; Poser, Schunke 1983; Hóllerman 1985; Hóllerman, Po-
ser 1977; Lautridou i in. 1992; Matsouka 2003). 

2. Najwięcej badań dotyczy wykształcenia współczesnej rzeźby perygla-
cjalnej w górach wysokich. W tej grupie koncentrowano się na regionalnym 
rozpoznaniu współczesnej rzeźby peryglacjalnej w różnych górach na świecie 
(m.in. Jahn 1958, 1976; Rapp 1960; Klimaszewski 1960; Hóllerman 1964, 
1967; King 1968; Stingl 1969; Garleff 1970; Kelletat 1969, 1970a; Hastenrath 
1973; Dumitraśko i in. (red.) 1974; Graff 1973; Mamezy 1977a; Schunke 1979; 
Soutade 1980; Pękala 1980; Ballantyne 1981, 1996; Chattopadhay 1982; Go-
mez Ortiz 1987; Ersova i in. (red.) 1989; Francou 1988; Andre 1993; Cheng 
Zhu 1996; Jin i in. 2000, Krzemień, Sobiecki 2004), lub na wielostronnym, 
szczegółowym poznaniu poszczególnych form rzeźby np. lodowców gruzo-
wych (m.in. Corte 1988, Giardino i in. (red.) 1987; Gorbunov i in. 1992; Barsch 
1996; Cheng i in. 1996; Humlum 1998, 2000; Ishikawa i in. 2001; Haeberli 
i in. 2006; Ikeda, Matsouka 2006), pasów mrozowych w Andach (m.in. Ha-
stenrath 1977; Francou 1988; Perez 1988, Francou i in. 2001), peryglacjal-
nych stoków piargowych w Górach Skalistych (Luckman 1988), w Alpach 
i Andach (Francou 1988), na Spitsbergenie (Jahn 1970b, 1975; Andre 1993), 
w Tatrach (Kotarba 1976), lobów i teras soliflukcyjnych (m.in. Benedict 1970, 
Smith 1992, Coutard i in. 1996; Hugenholtz, Lewkowicz 2002), strumieni gru-
zowych (kurumów) (Romanovskij, Tjurin 1986), osadów warstwowych na sto-
kach gruzowych (grezes-litees) (m.in. Francou 1988, Van Steijn i in. 1995). 
W badaniach form peryglacjalnych szczególna uwaga jest kierowana na te 
obszary, w których współczesny rozwój rzeźby jest ograniczony przez uwa-
runkowania środowiskowe np. góry w Afryce Południowej (Boelhouwers 
199 la, b), gdyż umożliwia to określenie warunków granicznych rozwoju form. 

3. Wielu badaczy dąży do poznania przebiegu i tempa poszczególnych pro-
cesów peryglacjalnych oraz wyjaśnienia mechanizmu ich działania, przy uży-
ciu parametrów ilościowych. Stosunkowo szybki, w ostatnich latach, rozwój 
tych badań w górach omawiają m.in. J.P Lautridou i in. (1992), N. Matsuoka 
(2001b, c, 2003), K. Hall i in. (2002), Jin i in. (2000). Wyniki badań wskazują 
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między innymi na ważniejszą, niż uprzednio sądzono rolę, niektórych czynni-
ków, w rozwoju rzeźby np. wietrzenia chemicznego (m.in. Caine 1992; Hall 
i in. 2002; Thorn i in. 2006), czy wietrzenia biologicznego (Etienne 2002). 
Bardzo wiele ilościowych badań (podsumowanych m.in. przez Lautridou i in. 
1992; Cheng Zhu 1996; Jin i in. 2000; Hall i in. 2002; Matsuoka 2001b, c,) 
dotyczy wilgotności i termiki gruntu, a ich wyniki świadczą o dominującej 
roli tych czynników w przebiegu procesów peryglacjalnych w górach, a także 
dokumentują to w sposób parametryczny (m.in. Coutard i in. 1996; Matsouka 
i in. 1997; Matsumoto i in. 2001; Jaesche i in. 2003). Dla określenia wskaźni-
ków tempa procesów peryglacjalnych szczególne znaczenie mają długie serie 
pomiarów, które pozwalają eliminować fluktuacje okresowe w ich przebiegu. 
Takie serie uzyskano dla soliflukcji w Górach Skalistych w Kanadzie (Smith 
1992), w Andach (Graff 1993), na Spitsbergenie (Akerman 1996,2005), w Gó-
rach Skandynawskich (Rapp, Akerman 1993), w Alpach (Gamper 1987; Ja-
esche i in. 2003), a także rozwoju piargu i pasów gruzowych w Andach (Perez 
1993). Podejmowane są również próby sprecyzowania mechanizmu działania 
niektórych procesów peryglacjalnych np. sortowania mrozowego w pasach 
sortowanych (Hastenrath 1977; Perez 1988; Francou 1988, Matsouka i in. 
2003), spełzywania wieloletniej zmarzliny w formie lodowców gruzowych 
(m.in. Haeberli 1985; Barsch 1996; Haeberli i in. 1998, 2006; Kaab, Reich-
muth 2005), soliflukcji (Matsuoka i in. 2003). Jednak pomimo licznych badań 
ilościowych, także z zastosowaniem całorocznego, automatycznego monito-
ringu procesów (m.in. Matsuoka i in. 1997,2003; Matsumoto i in. 2001), otwar-
tym problemem jest ustalenie jednoznacznych relacji forma-proces. Należy 
dodać, że góry wysokie Europy były głównym obszarem badań współczesnej 
rzeźby peryglacjalnej, poza Górami Skalistymi i Andami. 

Znajomość działania procesów peryglacjalnych i ich skutków oraz zmien-
ności obu tych elementów w górach wysokich Europy w profilu południko-
wym i równoleżnikowym jest istotna z punktu widzenia wrażliwości środowi-
ska wysokogórskiego na zmiany klimatu. Zmiany w przebiegu procesów, 
zanikanie aktywności pewnych procesów i rozwoju związanych z nimi form 
lub uaktywnienie się innych mogą być ich wskaźnikami. 
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2. CEL I ZAKRES PRACY 

Zamierzeniem autorki jest próba spojrzenia na współczesną rzeźbę pery-
glacjalnąTatr i innych obszarów wysokogórskich Europy poprzez analizę roz-
mieszczenia i wykształcenia współczesnych form peryglacjalnych jako efektu 
działania procesów przy uwzględnieniu dostępnych danych ilościowych cha-
rakteryzujących tempo ich działania. 

Celem nadrzędnym jest poszukiwanie prawidłowości w rozmieszczeniu 
i wykształceniu form peryglacjalnych w górach, przy równoczesnej próbie okre-
ślenia uwarunkowań lokalnych, regionalnych i ponadregionalnych, które w róż-
nym stopniu mogą determinować rozwój rzeźby. 

Procesy peryglacjalne to ważna, ale nie jedyna grupa procesów przekształ-
cających rzeźbę wysokogórską, dlatego istotne jest także określenie relacji 
procesów peryglacjalnych do innych procesów morfogenetycznych. Pozwoli 
to na ocenę efektywności procesów peryglacjalnych w stosunku do innych 
procesów działających w środowisku wysokogórskim. 

Środowisko górskie jest mozaiką mikrośrodowisk, stąd w każdych górach 
wysokich są obszary, w których warunki środowiskowe sprzyjają rozwojowi 
form peryglacjalnych, chociaż formy te nie występują w nich powszechnie. 
Zastosowanie kryterium powszechności występowania czynnych form pery-
glacjalnych, kryterium występowania pełnego spectrum tych form oraz wy-
stępowania form wskaźnikowych np. wieloletniej zmarzliny pozwoli różnico-
wać obszary wysokogórskie Europy i wydzielić obszary z rzeźbą peryglacjalną 
sensu stricto i sensu lato. Równocześnie możliwe będzie wskazanie, dla po-
szczególnych gór, charakterystycznych cech rzeźby peryglacjalnej, układów 
przestrzennych form, form powszechnych i dominujących w powiązaniu z pro-
cesami, ich intensywnością i uwarunkowaniami środowiskowymi. 

Analiza dostępnych danych terenowych z szerokiej grupy górskich środo-
wisk peryglacjalnych Europy i ilościowych relacji pomiędzy tempem proce-
sów i formami rzeźby peryglacjalnej a zmiennością parametrów środowisko-
wych pozwoli na określenie czynników wpływających na przestrzenną 
różnorodność procesów i form. 

Szczególny nacisk jest położony na wzajemne relacje klimat - procesy pe-
ryglacjalne, w tym określenie roli strefy klimatycznej lub odmiany klimatu, 
a także obecności lodowców, w rozmieszczeniu i wykształceniu form oraz 
w przebiegu procesów peryglacjalnych. 

http://rcin.org.pl



16 

Współczesny rozwój rzeźby peryglacjalnej jest wypadkową klimatu lokal-
nego oraz warunków podłoża, na którym wskutek działania procesów rozwi-
jają się formy rzeźby peryglacjalnej (ryc. 1). Podłoże tworzą formy starszej 
rzeźby oraz pokrywy. Oba elementy są wykształcone bardzo różnie w zależ-
ności między innymi od litologii skał podłoża, która szczególnie wpływa na 
wykształcenie pokryw stokowych. 

Ryc. 1. Schemat uwarunkowań rzeźby peryglacjalnej 
Scheme of linkage between present-day periglacial relief and factors influencing its development 

W każdych górach wysokich występuje strefa z klimatem odpowiednim 
dla działania procesów i powstawania form rzeźby peryglacjalnej. Jednak for-
my peryglacjalne rozwijają się jedynie w niektórych fragmentach tej strefy. 
Wyniki badań niemieckich na Grenlandii wskazują na to, że morfogeneza pe-
ryglacjalna w granicach klimatycznie określonej strefy peryglacjalnej jest uwa-
runkowana przez konfigurację terenu (rzeźbę odziedziczoną), allochtoniczne 
osady oraz przez lokalne i edaficzne czynniki (Schunke 1977, 1979; Stablein 
1977). Podobnie w górach, przyczyną nierównomiernego rozkładu rzeźby pe-
ryglacjalnej w strefie z klimatem sprzyjającym jej rozwojowi, mogą być wa-
runki stworzone przez odziedziczoną rzeźbę glacjalną. 

Formy rzeźby w systemie górskim są obiektami wzajemnie od siebie za-
leżnymi w czasie i przestrzeni. Tworzą trwały hierarchiczny system, zawiera-
jący w sobie zapis (palimpsest) uprzedniej morfogenezy (Chorley i in. 1984). 
Oznacza to, że mniejsze formy rzeźby są nałożone na większe i że starsze 
formy rzeźby są częściowo wymazane przez młodsze, utworzone przez proce-
sy, dla których starsze formy określają warunki i granice działania. Podobnie 
w górach wysokich różny typ odziedziczonej rzeźby glacjalnej może w od-
mienny sposób wpływać na rozwój współczesnej rzeźby peryglacjalnej. 
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Mianem gór wysokich zgodnie z definicją zaproponowaną przez C. Trolla 
(1973) można w Europie określić bardzo wiele obszarów górskich, od gór 
Spitsbergenu i Islandii na północy do Sierra Nevada i Kaukazu na południu, 
a także od wyżyn Szkocji na zachodzie do Uralu na wschodzie. Poszczególne 
obszary różnią się znacznie pod względem współczesnego rozwoju rzeźby, 
w tym rzeźby peryglacjalnej, co jest związane między innymi z ich położe-
niem w różnych warunkach klimatycznych. 

Do analizy wybrano obszary wysokogórskie leżące w różnych strefach kli-
matycznych (okołobiegunowa, umiarkowana, podzwrotnikowa - wg W. Oko-
łowicza (1969)) i zróżnicowanych odmianach klimatu (morski, kontynental-
ny). Oprócz Tatr, są to Góry Skandynawskie, Alpy, Karpaty Południowe, 
Pireneje, Cairngorms (ryc. 2). Na mapie procesów geomorfologicznych na 
świecie są one włączone do strefy: „Frostdynamische Prozesse, intensive Ab-
spulung und fluviale Prozesseeinschliesliez Thermoerosioncharakteryzują-
cej się procesami mrozowymi, gelisoliflukcją, termokrasem, procesami odpa-
dania i wietrzenia oraz intensywnym spłukiwaniem i procesami fluwialnymi 
(Hagedorn, Poser 1974). Obszary te różnią się także typem odziedziczonej 
rzeźby glacjalnej. 

Zagadnienia współczesnej peryglacjalnej rzeźby gór wysokich będą oma-
wiane w oparciu o wyniki analizy dotychczasowych danych o przebiegu pro-
cesów peryglacjalnych i rozwoju form w wybranych obszarach wysokogór-
skich Europy. Wnioski z opracowań zostaną poddane krytycznej ocenie, której 
podstawą są własne materiały zebrane w czasie badań terenowych w tych ob-
szarach. W analizie zostanie uwzględniony postęp w rozpoznaniu mechani-
zmu procesów. Równocześnie należy zauważyć, że dane dostępne w literatu-
rze bywają niekompletne, zarówno w części dotyczącej form rzeźby jak 
i przebiegu procesów. Zwłaszcza w starszych pracach formy rzeźby są trakto-
wane jako dowód aktywności procesów peryglacjalnych, choć nie zawsze są 
one aktywne. Najczęściej brak jest podziału na formy aktywne i reliktowe 
(w sensie geomorfologicznym) lub fosylne (w sensie geologicznym), a prze-
cież jedynie formy świeże, czynne są świadectwem aktywności procesów. 

Korzystając z wyjazdów wymiennych PAN, stypendiów i środków wła-
snych, autorka prowadziła badania rzeźby peryglacjalnej w Alpach Włoskich 
- DolinaMartello, w masywie Ortles-Cevedale (1986,1988,1990,1994,1996), 
Alpach Francuskich - Dolina Venon w masyw Ecrins (2001, 2002), Górach 
Skandynawskich - Góry Abisko, Dolina Tarfala w masywie Kebnekaise oraz 
masywy Sanna i Maila w rejonie Kilpisjârvi (1988, 1990, 1991, 1996, 1998, 
2000, 2003), Pirenejach - masywy Maladeta i Monte Perdido (1993, 2003, 
2004), Wyżynach Szkocji - masyw Cairngorms w (2000, 2002), Karpatach 
Południowych - masywy Fagara§ i Retezat (1999, 2001, 2003). 
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Rye. 2. Góry wysokie Europy na tle rozmieszczenia wieloletniej zmarzliny. Roz-
mieszczenie zmarzliny według J. Browna i in. (1998) oraz J. Warburtona (2007), 
zmienione. 1 - izolowane płaty, 2 - sporadyczna (10-50% pow.), 3 - nieciągła 
(50-90% pow.), 4 - ciągła (>90% pow.). Mapy lokalizacyjne poszczególnych 
obszarów wysokogórskich w rozdziale 6. 
High-mountains of Europe against a background of mountain permafrost occurrence after 
J. Brown et al. (1998) and J. Warburton (2007) (modified). 1 isolated patches of permafrost, 
2 sporadic permafrost (10 50%), 3 discontinuous permafrost (50 90%), 4 continuous 
permafrost (>90%). Location maps of particular high-mountains areas in chapter 6. 
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Badania w Tatrach były częściowo finansowane z grantu KJBN 3P04044523: 
¡¡Abiotyczne i biotyczne wskaźniki współrzędnych zmian środowiska przyrod-
niczego Tatr powyżej górnej granicy lasu". 

W badaniach rzeźby peryglacjalnej, w wymienionych powyżej obszarach 
badawczych autorka stosowała kartowanie geomorfologiczne wybranych frag-
mentów terenu w skali szczegółowej, badania punktowe na stanowiskach, ba-
dania w katenach stokowych oraz dokumentację fotograficzną. 

Zasadniczo w badaniach współczesnej rzeźby peryglacjalnej w górach 
wysokich używany jest szeroki wachlarz metod. Wśród metod geomorfolo-
gicznych dominuje kartowanie geomorfologiczne w różnej skali, jednak czę-
sto stosowane są badania punktowe lub w katenach stokowych. Metody sedy-
mentologiczne, w tym badanie składu mechanicznego pokryw, litologiczne 
i mikromorfologiczne, a także pomiary termiki gruntu przy użyciu termome-
trów, termografów i termistorów, używane są do określenia warunków działa-
nia procesów peryglacjalnych. W badaniach dynamiki procesów peryglacjal-
nych stosuje się różne metody. Najczęściej są to proste techniki pomiarowe, 
takie jak np. linie kołków wkopywane w grunt na różną głębokość, linie zna-
czonego materiału gruzowego do mierzenia wielkości przemieszczania po-
kryw, siatki do łapania materiału odpadającego ze ścian skalnych, ruchomie-
rze do pomiaru wielkości podnoszenia. Stanowiska badawcze sprawdzane są 
okresowo, bez stosowania ciągłego zapisu. Należy dodać, że zdecydowana 
większość, wykorzystanych w tej pracy, dotychczas publikowanych danych 
ilościowych dotyczących dynamiki procesów peryglacjalnych w górach wy-
sokich Europy, w tym także wyniki badań autorki w Tatrach, została uzyskana 
w wyniku stosowania wymienionych powyżej metod. W ostatnich latach za-
częto stosować równoczesną, ciągłą, automatyczną rejestrację warunków ter-
miczno-wilgotnościowych gruntu i dynamiki procesów peryglacjalnych, przy 
użyciu logerów, między innymi w badaniach klinów mrozowych i lodowych, 
mrozowych mchów gruntu i soliflukcji (m.in. Matsouka i in. 1997; Kling 1996; 
Matsuoka, Humlum (red.) 2003; Humlum, Matsuoka 2004). W Tatrach zasto-
sowano ją w badaniach termiki gruntu (Baranowski i in. 2004,2005). Najwię-
cej różnorakich metod i technik zaangażowano celem uzyskania ilościowych 
danych dotyczących wieloletniej zmarzliny i jej mchu, którego przejawem są 
lodowce gruzowe. Należą do nich wiercenia, monitoring termiki gruntu w otwo-
rach wiertniczych, metody geofizyczne (m.in. elektrooporowe, sejsmiczne, 
magnetoteluryczne, georadar, kamera termowizyjna) szczegółowo omówione 
w pracach D. Vonder Muhll i in. (2002), L. Schrott i in. (red.) (2003), fotogra-
metria oraz metody geodezyjne (Haeberli i in. 2006). W celu weryfikacji i uzu-
pełnienia badań terenowych stosuje się symulacje w laboratoriach, szczegól-
nie w odniesieniu do procesów wolno działających, takich jak wietrzenie 
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fizyczne, soliflukcja, sortowanie mrozowe, powstawanie struktur mrozowych 
(Tricart 1956; Corte 1966; Coutard i in. 1988b; Lautridou i in. 1992; Harris 
iin. 1996; Harris i in. 2000). 

Użycie w badaniach procesów peryglacjalnych, różnych metod i technik 
pomiarowych, wpływa na niejednorodność uzyskanych wyników i stwarza 
pewne trudności, w zastosowaniu wskaźników tempa tych procesów, do oce-
ny ich aktywności i roli obszarach wysokogórskich. 
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3. ŚRODOWISKO PERYGLACJALNE A RZEŹBA 
PERYGLACJALNA 

3.1. WPROWADZENIE - POJĘCIE PERYGLACJAŁ 

Środowisko peryglacjalne zajmuje 20% powierzchni Ziemi, a równocze-
śnie terminperyglacjał jest niejednoznacznym skrótem pojęciowym, chociaż 
wygodnym w użyciu i powszechnie używanym (m. in. Troll 1944; Peltier 1950; 
Sekyra 1954; Jahn 1958, 1975; Rapp 1960; Tricart 1970; Pewe 1969; Wash-
burn 1973, 1980; Embleton, King 1975; French 1976, 1996; Hollerman Poser 
1977 i inni). 

Termin „peryglacjał" (niem. - Periglazial, ang. -periglacial) został wpro-
wadzony w 1909 roku przez W. Łozińskiego dla opisania warunków wietrze-
nia mrozowego związanego z powstaniem pokryw blokowych w Karpatach. 
Równocześnie na 11 Kongresie Geologicznym w Sztokholmie wprowadził on 
pojęcie „strefy peryglacjalnej" do opisania klimatycznych i geologicznych 
warunków obszarów przylegających do plejstoceńskich lodowców i lądolo-
dów (Łoziński 1909, 1912), stąd jego definicja jest traktowana jako geogra-
ficzna (Dylik 1964). W. Łoziński nie podał jednak żadnej klimatycznej ani 
geomorfologicznej interpretacji tego pojęcia (Jahn 197Ob, 1975). 

A. L. Washburn (1980) używa terminu „peryglaciat zamiast „geocrolo-
gy", którym określa badanie gruntów zamarzniętych, zarówno sezonowo jak 
i wieloletniej zmarzliny, ale z wykluczeniem lodowców. Jest on przez tego 
autora stosowany do opisania nieglacjalnych procesów i cech zimnych klima-
tów bez względu na wiek i bliskość lodowców. Krytyczne podejście do tego 
terminu w literaturze rosyjskiej spowodowało zastąpienie go określeniami 
akcentującymi genezę: procesy i formy kriogeniczne, kriosfera, geokriosfera, 
kładącymi nacisk na genezę (Popov 1967; Dostovalov, Kudrjasev 1967). 

Znaczenie terminu peryglacjał, szczególnie w stosunku do przeszłości tak-
że kwestionowano (m.in. Troll 1944; Cappello 1962), a nawet proponowano, 
aby je porzucić (Linton 1969). Z kolei M. Klimaszewski (1978), konsekwent-
nie za W. Łozińskim, podważał używanie pojęcia „peryglacjał" w odniesieniu 
do zjawisk współczesnych, gdyż uważał, że to pojęcie obejmuje całość wa-
runków klimatycznych i związanych z nimi zjawisk, w tym geomorfologicz-
nych, jedynie w otoczeniu lądolodu i nie powinno być używane w stosunku 
do obszarów, w których lądolód nie występuje. 
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3.2. KONCEPCJE BADAŃ PERYGLACJAŁU 

Termin „peryglacjał" odnosi się do całości zjawisk nazywanych perygla-
cjalnymi, a więc do warunków środowiska, szczególnie klimatu, jak również 
zespołu procesów i związanych z nimi form rzeźby, charakterystycznych dla 
obszarów o skrajnie zimnym klimacie. Niejednoznaczność pojęcia wynika 
między innymi z tego, że obszary występowania zjawisk peryglacjalnych są 
określane mianem - „środowisko peryglacjalne" (np. French 1976,1996), „stre-
fa peryglacjalna" (np. Jahn 1970b, 1975), „dziedzina peryglacjalna" (np. Jahn 
1975) czy „system peryglacjalny" (Ritter i in. 2002), odzwierciedlającym za-
stosowany w badaniach sposób podejścia, który odpowiednio możemy na-
zwać ekologicznym, geograficznym, klimatycznym i geomorfologicznym. 
Podejście geologiczne prezentował B. Hógbom (1914), który traktował lód 
jako czynnik geologiczny. 

Wymienione powyżej określenia, stosowane do zjawisk peryglacjalnych, 
ujmują ich różne aspekty. W podejściu geograficznym przedmiotem zaintere-
sowania jest przestrzeń, wewnątrz której na wszystkie procesy wpływa dzia-
łanie mrozu i silnie zmrożonego gruntu, a jednym z ważnych zadań jest znale-
zienie metody i kryteriów do określenia granic takiej strefy morfoklimatycznej. 
Zasięg tej strefy nie musi być równoznaczny z zasięgiem wieloletniej zmarz-
liny. W takim znaczeniu, pojęć „periglacial environments" albo „periglacial 
zone" używają między innymi J. Tricart, A. Cailleux (1950), L.C. Peltier (1950), 
J. Tricart (1969), T.L. Pewe (1969), A. Washburn (1973), C. Embleton 
i C.A. King (1975), A. Jahn (1975), H. French (1976), J. Demek (1978), od-
nosząc je głównie do strefy peryglacjalnej obszarów nizinnych Syberii i Ka-
nady. Za podstawę określania granic strefy przyjmowano rozmieszczenie dia-
gnostycznych form peryglacjalnych, przy czym uwzględniano jedynie zespoły 
form lub pojedyncze wystąpienia form oraz klimatyczne progi ich geograficz-
nych zasięgów (Kartę, Liedtke 1981; Kartę 1982). 

W podejściu ekologicznym jako równoważne traktowane są wszelkie ele-
menty środowiska naturalnego, a więc warunki klimatyczne, roślinne, glebo-
we w powiązaniu z procesami geomorfologicznymi i formami rzeźby. W tym 
ujęciu pojęcie peryglacjał odnosi się do szerokiego spektrum niezlodowaco-
nych, zimnych środowisk, bez względu na bliskość lodowca w czasie i prze-
strzeni, które cechuje obecność wieloletniej zmarzliny i oscylacje temperatu-
ry wokół zera, skutkujące zamarzaniem i rozmarzaniem gruntu (Grahmann 
1951; Dylik 1964; Jahn 1970b, 1975; French 1976; Washburn 1980; Kartę, 
Liedtke 1981; Ritter i in. 2002). Najważniejszą ekologiczną granicą związaną 
ze środowiskiem peryglacjalnym jest treeline, czyli absolutna górna granica 
występowania drzew (Ballantyne, Harris 1994). 
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Warunki klimatyczne, w tym obecność niskich temperatur, oscylacji tem-
peratury wokół zera i pokrywy śnieżnej, przyjęto jako podstawę do uznania 
danego obszaru jako dziedziny peryglacjalnej (periglacial domain, perigla-
ziale Raum), co w różnym stopniu odpowiada pojawieniu się w nim poszcze-
gólnych zjawisk peryglacjalnych (Hóllermann 1967; Jahn 1975; French 1976). 
Jednakże zakres cech, wskazywanych jako konieczne dla określenia środowi-
ska danego obszaru mianem dziedziny peryglacjalnej jest różny i ze względu 
na dużą różnorodność przyrody, mało prawdopodobne, jest podanie ilościo-
wych parametrów klimatu, a także innych elementów środowiska np. roślin-
ności. Na przykład klimat peryglacjalny Spitsbergenu, Grenlandii, Islandii le-
żących na tej samej szerokości geograficznej ma zupełnie inne parametry 
(Okołowicz 1969; Embleton, King 1975; Dąbski2003). C. Ballantyne i C. Har-
ris (1994) w oparciu o prace C. Trolla (1944), J. Tricarfa 1970, J. Pewe (1974) 
i H. Frencha (1976, 1996) wyróżniają 5 typów klimatu peryglacjalnego - kli-
mat pustyni polarnej, arktycznej tundry, kontynentalny, wysokogórski (alpi-
ne) i małych wahań temperatur. Pustynie polarne pojawiają się na szeroko-
ściach powyżej 70°N. Z kolei klimat tundry arktycznej obejmuje strefę 
pomiędzy granicą drzew a pustyniami polarnymi. Znaczenie klimatu podkre-
śla L. Starkel (2005), przyjmując, że cechy peryglacjalne rzeźby to te, które 
powstają w klimacie peryglacjalnym, gdzie występuje wieloletnia zmarzlina 
i brak jest zwartej pokrywy roślinnej. 

Jako pierwszy czysto geomorfologiczne podejście do zjawisk peryglacjal-
nych zaprezentował R. Grahmann (1951), który pojęciem „_periglaziar" objął 
głównie procesy rzeźbotwórcze, chociaż już C. Troll (1948), podobnie jak 
później J. Dylik (1964), przyjął że geomorfologiczna efektywność działania 
mrozu i przemarzniętych gruntów, stanowi podstawowe kryterium diagnostycz-
ne, pozwalające określić dane środowisko jako peryglacjalne. Środowisko 
peryglacjalne jest rozumiane jako środowisko geomorfologiczne, w którym 
przemarznięcie gruntu, zarówno dzienne, sezonowe, jak i wieloletnie, jest tak 
intensywne, że powoduje wyraźne efekty geomorfologiczne (Troll 1944). 

Z kolei J. Tricart (1970) podkreśla znaczenie zróżnicowania właściwości 
wody, która zmienia stan skupienia z ciekłego na stały i odwrotnie. Zjawiska 
z tym związane mogą uruchamiać szereg procesów geomorfologicznych (Em-
bleton, King 1975; Embleton, Thomes 1985), a także wpływać na procesy 
glebowe (Cailleux, Taylor 1954). Właśnie ze względu na nadrzędność, takie-
go rozwoju rzeźby i przebiegu głównych procesów, który podkreśla wzmożo-
ny udział zamarzania i odmarzania oraz wietrzenia mrozowego, a także wpływ 
podpowierzchniowego lodu gruntowego, wyróżniono system peryglacjalny 
(Ritter i in. 2002). 
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W środowisku peryglacjalnym działa także wiele procesów geomorfolo-
gicznych, typowych dla obszarów niezlodowaconych o innym klimacie. Pro-
cesy te mogą działać w warunkach środowiska peryglacjalnego z inną często-
tliwością lub intensywnością, a przede wszystkim mają inną efektywność 
rzeźbotwórczą. Główna różnica pomiędzy zjawiskami peryglacjalnymi a tymi 
ze strefy umiarkowanej, to przebieg i tempo procesów oraz sposób w jaki 
uczestniczą w systematycznym modelowaniu rzeźby (Ritter i in. 2002). Tylko 
w środowisku peryglacjalnym powstaje wieloletnia zmarzlina, szczeliny 
z kontrakcji, termokras, kliny mrozowe (French, Kartę 1988). Wietrzenie mro-
zowe jak dotychczas jest słabo udokumentowane badaniami terenowymi (Wa-
shburn 1980; Ritter i in. 2002). Ze względu na częstotliwość ich występowa-
nia i wielkość, uwzględniamy segregację mrozową i sezonową działalność 
mrozu oraz gwałtowne ruchy masowe, czyli spływy gruzowe formowane 
w warstwie czynnej (Ritter i in. 2002). 

Większość badaczy jest zgodnych, że zjawiska albo procesy peryglacjalne 
nie wymagają bliskości lodowca (Washbum 1980; Kartę, Liedtke 1981; Har-
ris i in. 1988; Ballantyne, Harris 1994; French 1996, 2000; Ritter i in. 2002;) 
oraz, że podstawowym czynnikiem ich rozwoju jest intensywna działalność 
mrozu i odsłonięcie powierzchni gruntu, pozbawionej pokrywy śnieżnej przez 
pewną część roku (Ritter i in. 2002). 

Ostatnio w literaturze anglojęzycznej stosuje się pojęcia „cold-climatepro-
cesses''' i „cold-climate landforms" jako określenie dla procesów i form nazy-
wanych uprzednio peryglacjalnymi. Są to z pewnością terminy bardziej ade-
kwatne. W języku polskim powinny brzmieć procesy zimnych klimatów lub 
rzeźba zimnych klimatów. Są to jednak stosunkowo długie określenia, dlatego 
w niniejszej pracy zastosuję przymiotnik „peryglacjalny, -a" jako synonim 
tego pojęcia. 

3.3. ŚRODOWISKO PERYGLACJALNE - DEFINICJA 

Stosunkowo najlepiej pojęcie „środowiska peryglacjalnego" definiuje 
H. French (1996, 2000) odnosząc je do obszarów, w których procesy związa-
ne z mrozem i/lub występowanie wieloletniej zmarzliny są dominujące lub 
charakterystyczne. Podkreśla on jednak, że dotychczas nie ustalono wyraź-
nych parametrów dla poszczególnych elementów środowiska naturalnego, które 
można by uznać za jednoznaczne kryteria wyróżniające czy określające śro-
dowisko jako peryglacjalne. 

H. French (1996) przyjmuje, że typowe procesy w tym środowisku to: 
- rozwój wieloletnich gruntów mrozowych (perennially cryotic ground), 

tam gdzie działa segregacja mrozowa w połączeniu z termiczną kontrakcją 
w okresie zamrożenia, 
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- roztapianie gruntu i pełznięcie bogatej w lód zmarzliny, 
- wietrzenie mrozowe skał i pokryw zwietrzelinowych, w tym dezintegra-

cja powierzchni skały przez kliny mrozowe i/lub kompleks procesów wietrze-
nia fizyczno-chemicznego. 

Ponadto również: 
- aktywność mrozu w sezonowo zamarzniętej warstwie wyrażona poprzez 

podnoszenie mrozowe, wzruszanie i mieszanie gleby przy udziale wody (soil 
churning), spełzy wanie mrozowe, przechylanie głazów (stone tilting), podno-
szenie w czasie zamarzania (upfreezing), przemieszczanie materiału, sortowa-
nie okruchów, 

- szybkie mchy masowe, w tym także relatywnie powolne płynięcie nasą-
czonej wodą gleby (soliflukcja) wspomagane przez spłukiwanie, odpadanie, 
osiadanie (slupms) lub obrywy, które prowadzą do aktywnego rozwoju stoku, 

- reżimy fłuwialne, które cechuje sezonowy przepływ, pochodzący głów-
nie z roztopów, z dużą ilością materiału transportowanego w zawiesinie i wle-
czonego, 

- silne procesy związane z działalnością wiatru, obejmujące niwację lub 
efekty obecności płatów śnieżnych. 

Równocześnie H. French (1996) rozróżnia środowisko peryglacjalne, w któ-
rym przeważają procesy mrozowe (średnia roczna temperatura powietrza 
<- 2°C) oraz takie gdzie procesy mrozowe nie muszą dominować (średnia rocz-
na temperatura powietrza od -TC do +3°C). 

Zasadniczo odmiennie środowisko peryglacjalne definiują C. Ballantyne 
i Ch. Harris (1994), przyjmując za S. Harris'em i in. (1988), że pojęcie to 
obejmuje całość warunków środowiska, procesów i form rzeźby związanych 
z zimnymi, niezlodowaconymi obszarami, w tym wszystkie, nie tylko mrozo-
we, formy i procesy. Według tych autorów środowisko peryglacjalne, obej-
muje obszary, w których nieglacjalne procesy, związane z zimnym klimatem, 
tworzą wyraźne formy rzeźby i osady, często w wyniku przemarznięcia grun-
tu. Ta definicja środowiska peryglacjalnego ma zakres szerszy niż podana przez 
H. Frencha (1976, 2000). 

Z kolei S. Harris (1988) wyróżnia aktywne środowiska peryglacjalne, dla 
których cechą niezbędną jest obecność wieloletniej zmarzliny. Według nie-
których autorów wieloletnia zmarzlina uznawana jest za podstawową cechę 
środowiska peryglacjalnego (Tricart, Cailleux 1950; French 1976; Harris 1981; 
Jahn 1970b, 1975), a według innych jej obecność nie jest konieczna (Kartę, 
Liedtke 1981; Harris i in. 1988; French 1996). 
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3.4. TYPY ŚRODOWISK PERYGLACJALNYCH 

W oparciu o cechy klimatu, ale także rodzaj procesów i form rzeźby, współ-
czesna strefa peryglacjalna, dzielona jest na dwa typy: polarną strefę perygla-
cjalną występującą w Arktyce, Antarktyce oraz subarktyce i alpejską albo 
wysokogórską strefę peryglacjalną. Każda z nich obejmuje kilka podtypów 
(Karte 1979; Karte, Liedtke 1981; Harris 1988; French, Karte 1988). Polarną 
strefę peryglacjalną wyróżnia przestrzenna rozciągłość horyzontalna, a gór-
ską - pionowa. Zasięg polarnej strefy peryglacjalnej na półkuli północnej 
wyznaczył J. Karte (1979), zaś J. Karte, H. Liedtke (1981) przypisali mikro-
formom współczesnej rzeźby w tej strefie progowe wartości cech klimatu, 
takich jak średnia roczna temperatura powietrza, średnia roczna suma opadów 
oraz temperatura najzimniejszego miesiąca. 

W obrębie wysokogórskiej strefy peryglacjalnej można wyróżnić wysoko-
górską strefę środkowych i niskich szerokości geograficznych (French 2000). 

Cechy diagnostyczne tej strefy to: 
- zamarzanie i rozmarzanie gruntu często związane z wodą, 
- obecność wieloletniego przemarznięcia gruntu lub wieloletniej zmarzliny. 
Jako pierwsi próbę kompleksowego opisu górskiej strefy peryglacjalnej 

podjęli C. Troll (1944) i P. Höllerman (1964, 1967), uwzględniając przede 
wszystkim jej cechy geomorfologiczne, ale również zwracając uwagę na ce-
chy klimatu. 

Charakter środowiska strefy peryglacjalnej w górach najlepiej określają 
następujące zmienne: położenie wysokościowe izotermy 0°C, wartość śred-
niej rocznej temperatury na wysokości linii równowagi lodowców (ELA), róż-
nica wysokości pomiędzy ELA i izotermą 0°C, amplituda pomiędzy najcie-
plejszym i najzimniejszym miesiącem roku, suma roczna opadów na wysokości 
izotermy 0°C, koncentracja opadów w roku (70% opadu pojawia się w ciągu 
„n" miesięcy), czy te 70% pojawia się w sezonie ciepłym, długość zalegania 
pokrywy śnieżnej na wysokości izotermy 0°C, długość okresu z występowa-
niem ujemnych temperatur na wysokości izotermy 0°C, obecność lub brak 
wieloletniej zmarzliny (Francou 1993). 

3.5. GÓRSKA STREFA PERYGLACJALNA - GRANICE, PODZIAŁ 

Górska strefa peryglacjalna jest strefą klimatyczną, której dolna granica 
jest utożsamiana z górną granicą lasu (Troll 1944, 1947; Klaer 1957; Höver-
man 1962; Kaiser 1963; Höllerman 1967, 1985; Rudberg 1972; Jahn 1975; 
Veit 1988; Lehmkuhl 1989). Jako kryterium klimatyczne wydzielania dolnej 
granicy strefy peryglacjalnej wymienieni autorzy przyjmują położenie izoter-
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my średniej rocznej temperatury powietrza. W strefie subpolarnej położenie 
dolnej granicy strefy peryglacjalnej odpowiada wysokości izotermy -2°C, a 
w górach średnich szerokości geograficznych od -1 do +5°C. 

Całkowicie odmiennie określa zasięg górskiej strefy peryglacjalnej S. Harris 
(1988), przyjmując, że obejmuje ona obszary leżące powyżej 500 m n.p.m., 
w których występuje wieloletnia zmarzlina. Rycina 3 przedstawia propozycję 
wydzielenia granic dziedziny peryglacjalnej, czyli klimatycznie uwarun-
kowanej strefy peryglacjalnej, w obszarach wysokogórskich, z uwzględnieniem 
różnego typu wieloletniej zmarzliny (French 1996). 

Ryc. 3. Schemat granic strefy peryglacjalnej w górach według H. French'a (1996) 
Scheme illustrating limits of the alpine periglacial domain after H. French (1996) 

Dolna granica wysokogórskiej strefy peryglacjalnej zmienia swe położe-
nie wysokościowe w zależności od szerokości geograficznej i stopnia konty-
nentalizmu klimatu. Określanie dolnej granicy górskiej strefy peryglacjalnej 
budziło wątpliwości, z punktu widzenia form rzeźby peryglacjalnej przyjmo-
wanych jako podstawę dla określania tej granicy i roli form ekstrazonalnych 
w jej definiowaniu (Hollerman 1967). Kwestionowano także tezę, że dolna 
granica strefy peryglacjalnej w górach ma przebieg równoległy do zasadni-
czych linii klimatycznych, czyli górnej granicy lasu i dolnej granicy zasięgu 
lodowców (Troll 1944, 1947, 1948). Tabela 1 przedstawia wysokości bez-
względne linii wieloletniego śniegu i górnej granicy lasu, które ograniczają 
strefę peryglacjalną w wybranych obszarach wysokogórskich Europy. W ze-
stawieniu tym bardzo charakterystyczny jest brak wyraźnych różnic w zasię-
gu strefy pomiędzy górami zlodowaconymi i pozbawionymi lodowców. 
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Tabela 1. Położenie granic określających zasięg klimatycznej strefy peryglacjalnej 

Nazwa gór 
Położenie granicy 

wieloletniego śniegu 
(m n.p.m.) 

Położenie górnej 
granicy lasu 
(m n.p.m.) 

Źródło 
Rozpiętość 
pionowa 

strefy (m) 
Storbreen, Grasubreen, 
Góiy Skandynawskie 1900 800 0degard i in. (1992) 1100 

Cairngorms 700 Ballantyne, Harris (1994) 550 
Tatry 2600 (klimatyczna) 1550 Karrasch (1977) 1100 

Fagaraę 1700-1750N, 
1750-1780 S Voiculescu (2002) 650 

Retezat 1730 N, 1850 S 
Voiculescu (2002) 

650 
Alpy Południowe 
Argentera 2800 Pappalardo (1999) 

Ubaye 3000 2400-2500 Francou (1988) 
Vanoise 3100N, 3300 S Marnezy (1977b) 

Alpy Berneńskie 2500 N Imhof (1996, 1998) Alpy Berneńskie 2900 S Imhof (1996, 1998) 

Gornergrat, 
Alpy Walijskie 3400 2300 King (1990) 900 

Dolina Engadin 
(górna), Alpy 
Szwajcarskie 

2600-3000 2000-2200 Haeberli i in. (1992) 600-800 

Wysokie Tamy 
Glockglokner 2800-2900 2000N,2100 S Stingl (1969), 

Lehmkuhl (1989) 700-800 

Alpy Włoskie, Ortles-
Cevedale 

2935 N, 2925 E, 
3100 NE, 3050 NW 2350-2450 Pedrotti i in. (1970) 

Valentini (1985) 

Pireneje 2900 W 
3100 N 2400 Julian i i n (2001) 

Grove(2004) 
500 W 
700 N 

Uwaga: N, S, E, W, NW ekspozycja stoków 
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Próby określenia zasięgów strefy peryglacjalnej były przedmiotem badań 
głównie geomorfologów niemieckich ze szkoły peryglacjalnej Uniwersytetu 
w Getyndze, skupionych wokół H. Posera(m.in. Poser 1954; Hóllerman 1964, 
1967,1985; Stingl 1969; Garleff 1970; Kelettat 1970a; Hagedorn, Poser 1974; 
Hóllerman, Poser 1977; Schunke 1977; Hagedorn 1980) i szkoły szwajcar-
skiej skupionej wokół G. Furrera (1965). Bezpośrednim rezultatem tych prac 
są schematy przedstawiające zasięgi wysokościowe strefy peryglacjalnej i form 
w większości masywów wysokogórskich Europy (m. in. Hóllerman 1967; Stingl 
1969; Kelletat 1969, 1970a; Garleff 1970) a także świata (Rathejns 1982, Ha-
stenrath 1973, 1977), podobne do prezentowanego na rycinie 4. 

Jako szczegółowe kryterium określania dolnej granicy strefy peryglacjal-
nej w górach przyjmowano: 

- dolną granicę gelisoliflukcji (Stingl 1969; Hóllerman 1972a, b, 1985; 
Hóllerman, Poser 1977; Kartę 1982), 

- dolną granicę regularnie występujących zjawisk peryglacjalnych (soli-
fluction limit), traktowaną także jako dolna granica obszarów wysokogórskich 
(Troll 1955; Hóllerman 1967; Kelletat 1969; Furrer, Dorigo 1972). Jednak, 
jak słusznie zauważa A. Jahn (1970a) dolna granica strefy peryglacjalnej nie 
jest linią, a raczej pasem o pewnej szerokości, który zazwyczaj leży wyżej 
w centralnej części gór (Hóllerman 1967; Hóllerman, Poser 1977). 

Wydzielona w ten sposób strefa peryglacjalna obejmuje swym zasięgiem 
kilka pięter geoekologicznych, stąd stosowano w jej obrębie dalsze podziały 
np. C. Troll (1948) wyróżniał dwa piętra: niwalne i subniwalne. 

W Alpach G. Furrer (1965), na podstawie typów procesów i mikro form, 
wydziela strefę gruntów strukturalnych powyżej 2800 m n.p.m., soliflukcji 
swobodnej - ciągłej i związanej na wysokości 2800-2300 m n.p.m. oraz poni-
żej, aż do górnej granicy lasu, a nawet w obrębie lasu, piętro z lobami solifluk-
cyjnymi. 

Grunty strukturalne i formy soliflukcyjne są także podstawą podziału pię-
tra peryglacjalnego, zaproponowanego przez P. Hóllermana (1967) dla Pire-
nejów i Alp Wschodnich. Dzieli on klimatyczną dziedzinę peryglacjalną (Raum) 
na piętra obejmujące następujące obszary: powyżej dolnej granicy soliflukcji, 
powyżej dolnej granicy gruntów strukturalnych i powyżej granicy wielolet-
niego śniegu (365 dni). Obszar pomiędzy granicą wieloletniego śniegu a dol-
ną granicą gruntów strukturalnych nazywa piętrem peryglacjalnym górnym, 
a obszar pomiędzy granicami gruntów strukturalnych i soliflukcji piętrem pe-
ryglacjalnym dolnym (Hóllerman, Poser 1977). 

Z kolei H. Stingl (1969) w Alpach Wschodnich wyróżnia tylko dwie stre-
fy, niższą zdominowaną przez geliflukcję i wyższą strefę form sortowanych. 

http://rcin.org.pl



30 

Ryc. 4. Piętrowe zróżnicowanie rzeźby i środowiska peryglacjalnego w Alpach 
według P. Hóllermana (1967) 
AltitadinaL zonation of periglacial environment and periglacial relief forms in the Alps after 
P. Hollerman (1967) 

http://rcin.org.pl



31 

Nieco inaczej określa wysokościowe piętro peryglacjalne w Alpach F. Lehm-
kuhl (1989). Poniżej piętra lodowców, którego dolna granica leży na różnej 
wysokości podobnie jak języki lodowców, wyróżnia kolejno piętro niwalne 
i peryglacjalne. Podstawą wydzielenia pierwszego z nich jest obecność wy-
raźniejszych form niwalnych - nisz i rynien, podczas gdy stoki w piętrze pe-
ryglacjalnym są wygładzone przez działanie sohflukcji. Dolna granica piętra 
niwalnego wiąże się ze średnią roczną temperaturą powietrza od -0,9 do 
-2,2°C i średnią roczną sumą opadu - 1509-2590 mm oraz okresem topnienia 
śniegu od maja do października, kiedy średnia temperatura powietrza wynosi 
2,7-4,1°C, a opady miesięczne wahają się od 127-204 mm. Jej położenie jest 
zależne od suchości klimatu. Najbardziej zbliża się do lodowców we wschod-
nich, wewnętrznych masywach Alp, gdzie szerokość strefy waha się od 300 
do 400 m (masyw Glockner, Ankogel). Z kolei w bardziej wilgotnych masy-
wach zewnętrznych (masyw Pelvoux, Queyras) dochodzi do 500 metrów. 

Do podziałów alpejskich nawiązuje D. Kelletat (1970a), dzieląc strefę pe-
ryglacjalną w górach subpolamych i średnich szerokości geograficznych na: 

- dolną, której cechą diagnostyczną jest obecność form gelisoliflukcji i kon-
geliturbacji pokrytych przez roślinność, 

- środkową z lobami gelisoliflukcji, o czołach porośniętych murawą (thurf-
banked) i z formami sortowania bez pokrywy roślinnej, 

- górną z gelisoliflukcją swobodną i świeżymi formami sortowania. 
W Tatrach, wydzielona przez A. Jahna (1975) strefa peryglacjalna, czyli 

obszar powyżej górnej granicy lasu, obejmuje kilka pięter klimatycznych 
wyróżnionych przez M. Hessa (1965, 1974) i geoekologicznych przez A. Ko-
tarbę (1976). A. Jahn (1975) dzieli tę strefę na piętra: tufurów 1500-1800 m 
n.p.m., soliflukcji 1800-2000 m n.p.m. oraz czynnych gruntów strukturalnych 
powyżej 2000 m n.p.m. Podział strefy peryglacjalnej w Tatrach nawiązuje do 
podziału strefy peryglacjalnej w Alpach. 

S. Rudberg (1972) analizuje rozkład rzeźby peryglacjalnej w obrębie stre-
fy peryglacjalnej w górach Skandynawii, która także utożsamiana jest z ob-
szarem powyżej górnej granicy lasu. W wyniku tej analizy wprowadza po-
dział tej strefy, kolejno powyżej granicy lasu, na strefy: soliflukcji związanej 
(turf-banked lobes) wraz z orającymi głazami (ploughing blocks), soliflukcji 
swobodnej (stone-banked lobes) wraz z pasami sortowanymi i nie sortowany-
mi, oraz wietrzenia mrozowego (frost-shaterred zone). 

Dla gór Europy w tzw. standardowym modelu piętrowego zróżnicowania 
w obrębie piętra peryglacjalnego, ograniczonego od dołu górną granicą lasu, 
a od góry obecnością urwisk i stromych stoków lub lodu i śniegu, wyróżnio-
no: dolne sub-piętro soliflukcji związanej i górne sub-piętro soliflukcji swo-
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bodnej i gruntów strukturalnych. Granicą sub-pięter jest dolna granica czyn-
nych gruntów strukturalnych (Hóllerman 1985). 

Podział strefy peryglacjalnej ze względu na wysokość jest dość ogólny 
i nie zawsze oddający rzeczywistość. Środowisko wysokogórskie jest mozai-
ką mikrośrodowisk, a zatem także strefa peryglacjalna jest zróżnicowana w 
obszarze określonym przez powszechnie przyjmowane granice: górną granicę 
lasu i lodowce. Ponadto w tych podziałach nie uwzględniono, nawet w górach 
zlodowaconych, najwyższego piętra, czyli wolnych od lodu fragmentów sto-
ków i grani powyżej języków lodowców i pól firnowych. Ze względu na spe-
cyficzne warunki środowiska w bezpośrednim sąsiedztwie języków lodow-
ców (dużą wilgotność, niskie temperatury, obecność wieloletniej zmarzliny, 
dostępność dużej ilości różnej frakcji luźnego materiału, brak pokrywy roślin-
nej), można próbować wydzielić ten obszar ze strefy peryglacjalnej. 

Zasięg wysokościowy a także przestrzenny, czyli wielkość powierzchni 
gór zajmowanej przez strefę peryglacjalną, może być inny w poszczególnych 
górach wysokich, w związku z ich położeniem w odmiennej strefie klimatycz-
nej oraz typie klimatu np. bardziej suchy kontynentalny, czy wilgotny morski. 

Podsumowując można zaproponować następującą definicję strefy perygla-
cjalnej w górach: strefa peryglacjalna to piętro, które charakteryzuje się dzie-
dziną peryglacjalną, czyli klimatem peryglacjalnym. Ma ona zasięg pionowy 
albo rozciągłość pionową i zasięg przestrzenny albo rozciągłość poziomą. To 
odróżniają od polarnej strefy peryglacjalnej. Cechuje się ona mozaikowym 
zróżnicowaniem warunków predysponujących działanie określonych proce-
sów geomorfologicznych, które z kolei powodują powstawanie określonych 
form rzeźby. 

http://rcin.org.pl



4. ELEMENTY WPŁYWAJĄCE NA ZRÓŻNICOWANIE 
RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 

Środowiska peryglacjalne nie są jednorodne, gdyż nie ma jednoznacznie 
określonych parametrów jego poszczególnych składowych np. klimatu, które 
pozwoliłyby określić środowisko danego obszaru jako peryglacjalne, a po-
nadto w środowisku gór wysokich występują elementy, które je dodatkowo, 
poniekąd nadrzędnie różnicują. Wśród istotnych elementów wpływających na 
zróżnicowanie środowiska peryglacjalnego w poszczególnych obszarach gór-
skich, a tym samym warunkujących rozwój rzeźby peryglacjalnej należy wy-
mienić: 

- wieloletnią zmarzlinę, 
- zlodowacenie obszaru, 
- piętrowość klimatu związaną z gradientem wysokości, 
- strefowość klimatu wynikającą z szerokości geograficznej, 
- zmienność środowiska ze względu na stopień kontynentalizmu klimatu, 
- asymetrię stoków. 
Znaczenie wymienionych elementów dla rozwoju rzeźby peryglacjalnej 

jest niejednakowe i dodatkowo zależy od wzajemnych powiązań. Wybrane do 
analizy grupy górskie są zróżnicowane pod tym względem. 

4.1. WIELOLETNIA ZMARZLINA 

4.1.1. UWARUNKOWANIA WYSTĘPOWANIA WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

Obecność wieloletniej zmarzliny nie stanowi koniecznego kryterium do 
uznania danego obszaru za obszar wysokogórski (Kotarba, Starkel 1972; Troll 
1973a; French 1996, 2000;), ani nie jest elementem koniecznym, aby środo-
wisko danego obszaru uznać za środowisko peryglacjalne (Kartę, Liedtke 1981; 
Harris i in. 1988; Ballantyne, Harris 1994; French 1996). Jej obecność jest 
niezbędna dla powstania i rozwoju niektórych form rzeźby, np. lodowców gru-
zowych czy poligonów tundrowych. Dlatego obszary, w których występuje 
wieloletnia zmarzlina mają „pełne" środowisko peryglacjalne, które według 
S. Harrisa (1988) jest aktywnym środowiskiem peryglacjalnym. 

Terminem „wieloletnia zmarzlina" (permafrost) określany jest grunt (gle-
ba lub skała), który pozostaje zamarznięty, czyli jego temperatura utrzymuje 
się poniżej 0°C, przez co najmniej dwa lata (Permafrost Subcommittee 1988). 
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Wcześniej stosowano określenia trwale zmarznięty grunt - „permamently fro-
zen ground" (Muller 1947) lub grunt zamarznięty stale, przez długi okres cza-
su- „perenially cry otic ground" (Everdingen 1976). 

Występowanie zmarzliny w górach jest przestrzennie bardzo zróżnicowa-
ne, co wpływa także na mozaikowość środowiska peryglacjalnego. Najdłużej 
i najbardziej wszechstronnie, górska wieloletnia zmarzlina w Europie jest ba-
dana w Alpach, gdzie po raz pierwszy o jej obecności wspomina H. Jackli 
(1957), a pierwsze wyniki badań nad zmarzliną opublikował D. Barsch (1969b). 
Pierwsze praktyczne zasady rozpoznania jej obecności sformułował W. Ha-
eberli, w oparciu o pomiary BTS (bottom snow temperature - temperatura 
spągu pokrywy śnieżnej) (Haeberli 1973) oraz badania geofizyczne i geomor-
fologiczne (Haeberli 1975). Został do nich włączony także empiryczny model 
topoklimatyczny, uwzględniający wysokość nad poziom morza, ekspozycję 
oraz redystrybucję śniegu przez lawiny (Haeberli 1975). 

Rozmieszczenie wieloletniej zmarzliny bardzo zależy od klimatycznych 
i topograficznych uwarunkowań, takich jak temperatura powietrza, radiacja 
słoneczna i pokrywa śnieżna oraz ekspozycja, nachylenie stoku i wysokość 
nad poziom morza (m.in. Haeberli 1973, 1975, 1978; Keller, Gubler 1993; 
Hoelzle i in. 1993; Harris i in. 2003; Cannone i in. 2003). Jednak brak jest 
zgodności co do hierarchii ważności poszczególnych elementów. 

W. Haeberli (1978) do głównych czynników wpływających na rozkład 
wieloletniej zmarzliny zalicza średnią roczną temperaturę powietrza, która 
zmienia się z wysokością nad poziom morza. Jako podstawę do określania 
dolnych granic występowania ciągłej wieloletniej zmarzliny przyjmuje się różne 
wartości średniej rocznej temperatury powietrza np. - 2°C dla Alp (Haeberli 
1975), czy - 4°C dla Gór Skandynawskich (King 1984; 0degard i in. 1996). 
Wyniki pomiarów temperatury powietrza i grubości pokrywy śnieżnej w miej-
scach, gdzie nawiercono wieloletnią zmarzlinę, zlokalizowanych w różnych 
górach Europy, od Sierra Nevada po Spitsbergen (program PACE), wskazują 
na to, że wieloletnia zmarzlina bardziej reaguje na grubość pokrywy śnieżnej 
w styczniu, niż na wielkość średniej rocznej temperatury powietrza (Harris 
i in. 2003). 

Pokrywa śnieżna, ze względu na swoje termiczno-izolacyjne właściwości 
oraz duże albedo szczególnie w górach, jest uważana, za najważniejszy czyn-
nik wpływający na rozkład wieloletniej zmarzliny. Izoluje ona podłoże od 
wpływu zimnego powietrza jesienią i zimą oraz ciepłego wiosną, w stopniu 
zależnym od jej grubości. Pełna izolacja podłoża następuje przy grubości po-
krywy wynoszącej 0,6-0,8 m (m. in. Keller, Gubler 1993; Hanson, Hoelzle 
2005). Według wyników badań w Alpach o obecności wieloletniej zmarzliny 
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w podłożu świadczy wartość BTS niższa niż -3°C (Haeberli 1973; Hoelzle 
i in. 1993; Keller 1994). W Tatrach obszary ze zmarzliną charakteryzują się 
wartościami BTS wynoszącymi - 5°C (Gądek, Kędzia 2006). 

Istnieje jednak wyraźny kontrast pomiędzy kształtowaniem się pokrywy 
śnieżnej nizin wysokich szerokości geograficznych i pokrywy śnieżnej wyso-
kich gór niższych szerokości geograficznych, gdzie ma ona bardzo zróżnico-
waną grubość, zmieniającą się pod względem czasowym i przestrzennym. Duża 
zmienność grubości pokrywy śnieżnej zależy nie tylko od wielkości opadów, 
ale także od redystrybucji śniegu przez lawiny i wiatr (Etzelmiiller i in. 2001). 
Redystrybucja śniegu jest także warunkowana przez lokalną morfologię (mi-
kro- i mezoskalowe skutki nierówności terenu) (m.in. Haeberli 1978; Keller 
1994; Cannone i in. 2003). Wpływ sezonowej pokrywy śnieżnej na termikę 
gruntu, określony na podstawie wieloletnich pomiarów, jest zależny od gru-
bości pokrywy śnieżnej i sumy opadów w zimie, wielkości opóźnienia w po-
jawieniu się pokrywy jesienią i jej topienia na wiosnę, wywiewania śniegu 
przez wiatr oraz wielkości materiału zwietrzelinowego (obecności „pustek" 
powietrza między głazami) (Goodrich 1982; King 1984,1986; Harris, Corte 
1992; Keller 1994; Seppala 1995; Hanson, Hoelzle 2005; Delaloye, Lambiel 
2005; Kellerer-Pirklbauer 2005). 

Wielkość bezpośredniego promieniowania słonecznego, które także nale-
ży do ważnych czynników decydujących o rozmieszczeniu wieloletniej zmar-
zliny, zależy od rzeźby, szczególnie w górach typu alpejskiego. Stąd zasięg 
wieloletniej zmarzliny jest odmienny na stokach o różnej ekspozycji (m.in. 
Haeberli 1978; King 1990; French 1996; Imhof 1996; Ribolini, Fabre 2006), 
co przedstawia schemat na rycinie 3 i tabela 2. 

Znaczne zróżnicowanie klimatyczne i urozmaicenie rzeźby w obrębie stre-
fy peryglacjalnej w górach powoduje, że ciągła wieloletnia zmarzliniama inny 
charakter niż w obszarach polarnych. Można raczej ją traktować jako spora-
dyczną i nieciągłą, chociaż sens tych pojęć jest inny niż w Arktyce, gdzie 
zostały zdefiniowane (Brown, Pewe 1973; Brown i in 1981). Zasadniczo nie-
ciągłość zmarzliny w górach wynika z ukształtowania terenu, między innymi 
z rozcięcia głębokimi dolinami. 

W górach, podobnie jak w Arktyce wydzielano wysokościowe strefy wy-
stępowania ciągłej, nieciągłej i sporadycznej wieloletniej zmarzliny, określa-
jąc ich granice poprzez średnią roczną temperaturę powietrza. Generalnie war-
tości średniej rocznej temperatury, określające obszary różnego typu zmarzliny, 
wahają się od -8 do -5°C dla obszarów z wieloletnią zmarzliną ciągłą (Jahn 
1975; Harris 1981; Haeberli 1985) i od 0,0 do -1,5°C dla obszarów ze zmarz-
liną nieciągłą (Jahn 1975; Harris 1981; Haeberli 1985; King 1986). 
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Tabela 2. Cechy wieloletniej zmarzliny w górach wysokich Europy 

Lokalizacja 

Wysokość 
dolnej 

granicy 
(m n.p.m.) 

Miąższość 
(m) 

Metoda Cechy 
zmarzliny Autor Lokalizacja 

Wysokość 
dolnej 

granicy 
(m n.p.m.) 

warstwy 
czynnej 

zmarz 
-liny 

Metoda Cechy 
zmarzliny Autor 

1 2 3 4 5 6 7 
. Skandynawskie, 
Rondane, Jotunheim, 
Dovrefjell 

1850 ciągła 
Harrris, Cook 
(1986) 

G. Skandynawskie, 
Norwegia 2060 MAAT -6°C ciągła King (1983) 

G. Skandynawskie, 
Doi. Taifala, płn. 
Szwecja 

1600 4,0 350 
MAAT -6°C do 
-TC, MAGST -
3,1 °c 

ciągła 
King (1983) 
Isaksen i in. 
(2001) 

G. Skandynawskie, 
płn. Norwegia 

>1000-1200 powszechny 
Sollid, Sorbel 
(1992) 

G. Skandynawskie, 
Jotunheimen, 
Dovrefjell 

-1550 2,15 380 MAAT -4,5°C 
MAGST -3,0°C powszechna 

King (1984, 
1986) 0degräd i 
in. (1992) 
Isaksen i in. 
(2001) 

G. Skandynawskie, 
Jotunheim, Rodane, 
Dovrefjell 

-1450 nieciągła King (1982) 

G. Skandynawskie, 
Dovrefjell 

1350 MAGT,MAAT -
1,6°C nieciągła Sollid i in. 

(2003) 
G. Skandynawskie, 
Dovrefjell 

1000 palsa sporadyczna 

Sollid i in. 
(2003) 

G. Skandynawskie, 
płn. Szwecja 750 MAAT -1,5°C nieciągła King (1984) 

G. Skandynawskie, 
Solen-Femunden, 
S-Norwegia 

1050 
BTS, MAGST, 
geofizyka, model 
statystyczny 

Heggem i in. 
(2005) 

Tatry 1930 PDDi NDD 
Dobiński 
(1997a) 

Tatry 2000 1,5-4,0 ~6 wychodnie lodu, 
geofizyka 

Gądek, Zogała 
(2005) 

Rumuńskie Karpat}' 2000 PDD i NDD Dobiński 
(2005) 

Retezat 2000 źródła Urdea(1993) 

Retezat 2200 BTS, źródła Kern i in. 
(2004) 

Bałkany 2300 PDD i NDD Dobiński 
(2005) 

Alpy 

3300 MAAT, -7,0°C 
szczelina skalna ciągła Haeberli (1975, 

1990, 1992) 

Alpy 
2400 

MAAT, -1,0°C 
szczelina skalna nieciągła 

Haeberli (1990, 
1992) Alpy 

2900-3000 
stoki S, 
nieciągła 

Haberlii (1975) 
Keller (1992) 
Hoelzle (1994) 
Imhof (1996) 

Wschodnie Alpy 
Austriackie 

2400 30-40 źródła, BTS, 
geofizyka, 
lodowce 
gruzowe 

stoki N 

Lieb (1996) Wschodnie Alpy 
Austriackie 

2700 
30-40 źródła, BTS, 

geofizyka, 
lodowce 
gruzowe 

stoki S Lieb (1996) Wschodnie Alpy 
Austriackie 

2300-2500 

źródła, BTS, 
geofizyka, 
lodowce 
gruzowe sporadyczna 

Lieb (1996) 
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1 2 3 4 5 6 7 
Alpy Walijskie, 
Turtmanntal 2800 lodowce 

gruzowe 
stoki S, 
nieciągła 

Nyenhuis i in. 
(2005) 

Alpy Walijskie, 
Zermat 3500 

BTS, geofizyka, 
formy ciągła King (1990) 

Alpy Walijskie, 
Zermat 2800 BTS, geofizyka, 

formy nieciągła King (1990) 

Alpy Walijskie, 
Zermat 3100 kilka 

dcm 
BTS, geofizyka, 
formy 

powszechna, 
stoki N King (1990) 

Alpy Walijskie, 
Fontanesses 2700-2900 2-5 30 BTS, geofizyka, 

formy 
nieciągła, 
stoki S Gardaz (1997) 

Alpy Włoskie 
Livigno, Sondrino 2-4,7 

geofizyka, 
lodowce 
gruzowe 

Guglielmin i in. 
(1994) 

Alpy Włoskie, Passo 
Stelvio 2600 2-5 geomorfologia, 

geofizyka, BTS nieciągła 
Cannone, 
Guglielmin 
(2005) 

Alpy Włoskie, 
Adamello-Presanella 

2500 lodowce 
gruzowe 
BTS 

powszechna Baron i i in. 
(2004) 

Alpy Włoskie, 
Adamello-Presanella 2100 

lodowce 
gruzowe 
BTS 

nieciągła, 
stoki N 

Baron i i in. 
(2004) 

Alpy Południowe 2800 
±100 

lodowce 
gruzowe, MAAT 
-2 d o - 1 °C 

nieciągła Evin (1983) 

Alpy Południowe, 
Ubaye, Queyras 

2650-2900 lodowce 
gruzowe ze 
zmarzliną 

stoki N Evin, Fabre 
(1990) 

Alpy Południowe, 
Ubaye, Queyras 2500 

lodowce 
gruzowe ze 
zmarzliną nieciągła 

Evin, Fabre 
(1990) 

Alpy Południowe, 
Argentera 2500 3-10 7-30 

geofizyka, GST, 
BTS, lodowce 
gruz. 

nieciągła Ribolini, Fabre 
(2006) 

Pireneje Centralne, 
Arguales 

2750 

ciągła 
powyżej, 
nieciągła 
poniżej 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Mai ad eta 

3200 lodowce 
gruzowe cechy 
klimatu 

ciągła 
Lampre (1994) Pireneje Centralne, 

Mai ad eta 3000 
lodowce 
gruzowe cechy 
klimatu 

nieciągła Lampre (1994) Pireneje Centralne, 
Mai ad eta 

2800 

lodowce 
gruzowe cechy 
klimatu sporadyczna 

Lampre (1994) 

Pireneje Centralne, 
Posets 

2700 

BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

sporadyczna, 
stoki N 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Posets 

2850 
BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

sporadyczna, 
stoki S 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Posets 2800 

BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

nieciągła, 
stoki N 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Posets 

2950 

BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

nieciągła, 
stoki S 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Posets 

2900 

BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

ciągła, stoki N 

Serrano i in. 
(2001) 

Pireneje Centralne, 
Posets 

3000 

BTS, termika 
gruntu, pokrywa 
śnieżna, rzeźba 

ciągła, stoki S 

Serrano i in. 
(2001) 

Uwaga: BTS temperatura spągu pokrywy śnieżnej wiosną, MAAT średnia roczna 
temperatura powietrza, MAGT średnia roczna temperatura gruntu, MAGST średnia 
roczna temperatura powierzchni gruntu, PDD wskaźnik zamrozu, NDD wskaźnik tajania. 
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Podstawą wyznaczania zasięgów różnego typu zmarzliny jest występowa-
nie aktywnych lodowców gruzowych, pomiary BTS (np. Haeberlii 1973,1975; 
Evin, Fabre 1990; Lampre 1994; Guglielmin i in. 1994; Hoelzle 1994; Lieb 
1996), a ostatnio także średnia roczna temperatura gruntu (MAGST) (m. in. 
Isaksen i in. 2001; Harris i in. 2001; Heggem i in. 2005; Ribolini, Fabre 2006). 
Niemieckie badania warstwy aktywnej i termiki gruntu w Alpach rozpoczęły 
się w latach 70. XX wieku (Karrasch 1973 vide Kartę 1982). Dla określania 
położenia potencjalnej dolnej granicy zasięgu wieloletniej zmarzliny stoso-
wano także metodę sumowania dobowych temperatur dodatnich i ujemnych 
(PDD i NDD) (Harris 1981; Dobiński 1997a, b) i metody geofizyczne (m.in. 
Haeberli 1975; Barsch 1977; Evin, Fabre 1990; Vonder Miihll, Klingele 1994; 
King 1990; Lieb 1996). Podjęto również próby opracowania komputerowych 
modeli rozmieszczenia zmarzliny np. PERMAKART (Keller 1992), PERMA-
MAP (Hoelzle 1994), a także inne (Imhof 1996, Lambiel, Reynard 2001) 
uwzględniające cechy klimatu, parametry terenu lub lodowce gruzowe. Meto-
dy stosowane dotychczas przy określaniu zasięgu i cech wieloletniej zmarzli-
ny podsumowują B. Etzemiiller i in. (2001) oraz D.S. Vonder Miihll i in. (2002). 

4.1.2. PIĘTROWOŚĆ WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

W górach zróżnicowanie wieloletniej zmarzliny jest typu piętrowego (m.in. 
Haeberli 1975; King 1986; Jeckel 1988; King 1990; Serrano i in. 2001). W ta-
beli 2 przedstawiono położenie granic różnego typu wieloletniej zmarzliny 
w omawianych grupach górskich. Najwyżej granice te położone są w Alpach, 
a najniżej w Skandynawii. Stosunkowo nisko granica występowania wielolet-
niej zmarzliny leży w Pirenejach. Dolna granica zasięgu wieloletniej zmarzli-
ny na świecie położona jest na poziomie morza na 60° szerokości geograficz-
nej północnej (Cheng, Dramis 1992). 

Powierzchnia obszaru objętego wieloletnią zmarzliną w poszczególnych 
górach jest bardzo zróżnicowana. Obliczono, że powierzchnia górskiej wielo-
letniej zmarzliny w Alpach wynosi 50 tys. km2, a w Górach Skandynawskich 
80 tys. km . Dla porównania w górach Azji leżących na terenie Chin, Nepalu, 
Indii, Pakistanu i Afganistanu wieloletnia zmarzlina występuje na obszarze 
2 min km (Haeberli i in. 1993). W Tatrach, podobnie jak w Karpatach Ru-
muńskich, wieloletnia zmarzlina występuje jedynie w postaci płatów (Urdea 
1993; Dobiński 1996; Kędzia 2004; Gądek, Żogała 2005; Kem i in. 2004). 
W Tatrach płaty wieloletniej zmarzliny stwierdzone metodami geofizycznymi 
są niewielkie (m.in. Dobiński 1996; Kędzia 2004; Gądek, Żogała 2005), a ob-
szar potencjalnej zmarzliny oszacowano na blisko 100 kmz (Dobiński 1997b). 
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Cechy wieloletniej zmarzliny są zmienne w czasie, jakkolwiek degradacja 
i narastanie zmarzliny mogą być równoczesne w różnych miejscach tego sa-
mego lodowca gruzowego (m.in. Haeberli, Schmid 1988; Kaab i in. 1997; 
Kaab i in. 1998; Arenson i in. 2002; Kaufman Ladstadter 2003; Kaab, Weber 
2004; Serrano i in. 2006). Obecnie w związku ze zmianami klimatu udoku-
mentowano tendencję do degradacji współczesnej wieloletniej zmarzliny, która 
w różnym stopniu zaznacza się w profilu południkowym gór Europy (Isaksen 
i in. 2001; Harris i in. 2001) 

4.1.3. MORFOLOGICZNE WSKAZÓWKI OBECNOŚCI WIELOLETNIEJ 
ZMARZLINY W GÓRACH 

J. Tricart i A. Cailleux (1950) podzielili formy rzeźby związane z wielolet-
nią zmarzliną na zonalne, polizonalne i azonalne. Formy zonalne to te, któ-
rych występowanie jest ograniczone do regionów z wieloletnią zmarzliną, 
natomiast formy polizonalne występują zarówno w obszarach objętych wielo-
letnią zmarzlina jak i poza nimi, gdzie jednakże tylko wyjątkowo istnieją wa-
runki dla rozwoju wyraźnych, w pełni wykształconych form. Procesy azonal-
ne to takie, które działają wszędzie, ale w obszarach z wieloletnią zmarzliną są 
wyjątkowo skuteczne, np. procesy eoliczne. Rozmieszczenie form zonalnych 
jest wyraźnie kontrolowane przez warunki termicznie (Harris 1982) podobnie 
jak występowanie różnego rodzaju zmarzliny. Dlatego, w pewnym stopniu, 
możliwe jest określenie zasięgu różnego rodzaju zmarzliny na podstawie ze-
społu form zonalnych (Harris 1981). Większość form zonalnych, wyróżnia-
nych np. przez S. Harrisa (1982) czy J. Tricart'a i A. Cailleux (1950) występu-
je w obszarach o klimacie wilgotnym i z dużą zawartością lodu w gruncie. 

W obszarach górskich formy rzeźby będące wskaźnikami obecności zmar-
zliny związane są głównie z pełznącym grubym gruzem, przesyconym lodem 
i z występowaniem lodu lodowcowego, przysypanego warstwą gruzu o miąż-
szości większej niż maksymalna grubość warstwy aktywnej (Etzemiiler i in. 
2001). Formy związane z pełznięciem to lodowce gruzowe i spiętrzone wały 
morenowe (push-moraine). 

Lodowce gruzowe są najważniejszym geomorfologicznym wskaźnikiem 
obecności wieloletniej zmarzliny, co udowodniły badania między innymi w Al-
pach (m. in. Barsch 1969a, b, 1977, 1978, 1988; Haeberli 1975, 1978, 1985; 
Francou 1982; Jorda 1983; Evin 1983; Carton i in. 1988; King 1990; Evin, 
Fabre 1990; Evin 1991; Cheng, Dramis 1992; Hoelze i in 1993; Vonder Muhll 
1994; Gugliełmin i in. 1994; Hoelze 1994, 1998; Lieb 1996). Chociaż według 
S. Harrisa (1981) tylko lodowce gruzowe w kształcie lobu wydają się być 
formami zonalnymi wieloletniej zmarzliny, gdyż ich zewnętrzna, termiczna 

http://rcin.org.pl



40 

granica leży w zimniejszej części strefy nieciągłej zmarzliny. Lodowce te roz-
wijają się ze stoków gruzowych (Wahrhafting, Cox 1959; Washburn 1980), 
podczas gdy lodowce gruzowe w kształcie języka rozwijają się z języków 
lodowcowych. Te ostatnie są formami polizonalnymi, i z wyjątkiem obszarów 
Alp będących pod wpływem klimatu morskiego, nie mogą być użyte jako 
wskaźniki obecności zmarzliny (Harris 1981). 

Z obecnością przysypanego lodu związane są takie formy jak wały moren 
z jądrem lodowym, częste w górach strefy subarktycznej (0strem 1964, 1965), 
formy termokrasu lub palsa, które jednak wymagają specjalnych cech zwie-
trzelin, pokrywy roślinnej i śnieżnej (Seppala 1986, 1995,1997; Sollid, Sorbel 
1998). Obecność wałów moren z jądrem lodowym jest ograniczona do obsza-
rów współwystępowania lodowców i wieloletniej zmarzliny. Za geomorfolo-
giczne wskaźniki obecności wieloletniej zmarzliny uważana jest także obec-
ność wieloletnich płatów śniegu (Furrer, Fitze 1970a; Haeberli 1975, 1978). 
Jednak nie jest to wskaźnik jednoznaczny, gdyż wieloletnie płaty śnieżne nie 
zawsze zalegają w miejscach gdzie stwierdzono zmarzlinę np. w Tatrach (Rącz-
kowska 1993; Kędzia 2004). 

4.2. WSPÓŁCZESNE ZLODOWACENIE 

Kolejnym ważnym elementem środowiska przyrodniczego, który ma wpływ 
na rozwój rzeźby peryglacjalnej są lodowce, szczególnie, że nie każdy masyw 
typu wysokogórskiego jest współcześnie zlodowacony. Strefa peryglacjalna, 
czyli obszar, gdzie klimat sprzyja rozwojowi rzeźby peryglacjalnej w górach 
obejmuje obszar powyżej górnej granicy lasu, z którego wyłączone są tereny 
zajęte przez lodowce. Tabela 1 przedstawia położenie górnej granicy lasu i dol-
nej granicy lodowców w poszczególnych masywach, co odzwierciedla piono-
wą rozciągłość strefy peryglacjalnej. 

Ponieważ lodowce górskie najczęściej są typu dolinnego i nie okrywają 
zwartą czapą całej powierzchni powyżej pola firnowego, ponad nimi istnieje 
„górna" strefa peryglacjalna. Warunki środowiskowe w tej strefie są zasadni-
czo odmienne od tych panujących w strefie poniżej lodowców. Główna różni-
ca polega na całkowitym lub prawie całkowitym braku zwietrzeliny i obecno-
ści ciągłej wieloletniej zmarzliny. Należą do niej powierzchnie szczytowe 
i ściany nunataków, szczególnie powszechne w Alpach. Opinie o aktywności 
procesów peryglacjalnych w strefie ponad lodowcami są podzielone. W gó-
rach Szkocji o aktywności procesów w tej strefie w okresie zlodowacenia Loch 
Lomond świadczy istnienie rozległych blokowisk (blockfields) na wierzcho-
winach (Ballantyne, Harris 1994). Natomiast W. Haeberli (1996) stwierdzana 
podstawie doświadczeń alpejskich, że w strefie ciągłej zmarzliny skuteczność 
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procesów peryglacjalnych jest znacznie ograniczona. Jednak duże amplitudy 
dobowe temperatury i możliwość przejść przez zero przez cały rok, charakte-
rystyczne dla wysokich gór niskich szerokości geograficznych (Harris 1988; 
French 1996), jak również wyniki wieloletnich pomiarów poszerzania szcze-
lin w litej skale (Galibert 1965; Matsuoka i in. 2003) wskazują, że wietrzenie 
mechaniczne, mrozowe jest aktywne również w obszarze powyżej lodowców. 

Rozwój rzeźby peryglacjalnej jest zależny także od typu zlodowacenia. 
W Górach Skandynawskich, występuje zlodowacenie fjeldowe, w którym lo-
dowce zajmują szerokie wierzchowiny a ich jęzory rzadko schodzą do den 
dolin. Oznacza to, że górna część strefy peryglacjalnej w zasadzie tam nie 
występuje. 

O tym, że zlodowacenie obszaru wysokogórskiego ogranicza przestrzeń 
dla rozwoju rzeźby peryglacjalnej, świadczą między innymi wyniki badań 
M. Imhofa (1996, 1998) w Alpach Berneńskich. Udowadnia on, że góry o du-
żym zlodowaceniu współczesnym, nie są predysponowane do rozwoju na ich 
obszarze rzeźby peryglacjalnej. Pomimo, że wieloletnia zmarzlina jest w nich 
szeroko rozprzestrzeniona, to lodowce gruzowe występują rzadko, a ich roz-
miary są niewielkie. 

Inne parametry klimatu decydują o rozwoju zlodowacenia, a inne o rozwo-
ju zespołu zjawisk peryglacjalnych. Klimat peryglacjalny jest głównie suchy 
i mroźny, podczas gdy klimat glacjalny jest wilgotny i tylko chłodny (m.in. 
Jahn 1975; Harris, Corte 1992; Lautridou i in. 1992). Procesom peryglacjal-
nym sprzyjają niższe temperatury z częstymi oscylacjami temperatury wokół 
zera, małymi opadami - poniżej 400 mm rocznie, występującymi głównie zimą. 
Tworzeniu warunków peryglacjalnych sprzyja zanik wpływu klimatu mor-
skiego (Marks 1992). Zatem także środowisko peryglacjalne gór zlodowaco-
nych i niezlodowaconych powinno się różnić, chociaż w tych drugich wystę-
pują lodowczyki np. w Tatrach i wieloletnie płaty śnieżne (Tatry, Retezat, 
Fagaraę, Cairngorms), to są one elementami systemu peryglacjalnego. 

W bezpośrednim sąsiedztwie jęzorów lodowcowych warunki klimatycz-
ne, wilgotność gruntu są różne od tych w odległości kilkuset metrów od lo-
dowca, między innymi, dlatego że w tej strefie występująkatabatyczne wiatry 
obniżające temperaturę (Ballantyne, Mathews 1982; Obleitner 1994; Van Den 
Broeke 1997). Współcześnie występuje tutaj strefa peryglacjalna sensu stric-
to. H. French (1996) nazywają strefą proglacjalną i uważa za odpowiednik 
środowiska peryglacjalnego w sensie zaproponowanym przez W. Łozińskiego 
(1912). Obserwacje własne autorki z Alp i Pirenejów, a także mapy rzeźby 
peryglacjalnej (np. Stingl 1969; Lehmkuhl 1989; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-
Ruiz i in. 1992) wskazują na to, że jest to obszar, na którym aktywnie i licznie 
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rozwijają się formy peryglacjalne. Ich rodzaj zależy od uwarunkowań lokal-
nych, głównie lito logii. Szczególna aktywność procesów mrozowych oraz roz-
wój form, zwłaszcza gruntów strukturalnych, zostały stwierdzone, także w 
strefie marginalnej lodowców w Górach Skandynawskich (Ballantyne, Ma-
thews 1982; Ballantyne 2002a, b; Rączkowska 2003a; Haugland 2006). 

4.3. PIĘTRO WOŚĆ A STREFO WOŚĆ 
ŚRODOWISKA PRZYRODNICZEGO 

Zróżnicowanie środowiska peryglacjalnego związane z szerokością geo-
graficzną, jak i z wysokością nad poziom morza najlepiej widoczne jest w po-
wiązaniu ze zmiennością warunków klimatycznych. Wydzielenie wśród ty-
pów strefy peryglacjalnej typu polarnego i wysokogórskiego jest pośrednio 
wyrazem odmienności klimatu w tych obszarach. 

4.3.1. SPECYFIKA KLIMATU WYSOKICH SZEROKOŚCI GEOGRAFICZNYCH 

Zasadniczą cechą wysokich szerokości geograficznych jest dzień i noc 
polarna oraz związane z nimi stałe letnie nagrzewanie oraz noc w zimie poza 
kołem polarnym (Harris 1988). Radiacja słoneczna jest zasadniczo niska, a po-
wyżej 52° północnej szerokości geograficznej wielkość potencjalnego promie-
niowania słonecznego przyjmuje stałe wartości (Johnston 1981). Wynikiem 
półrocznego dnia i nocy są sezonowe cykle przebiegu temperatury obejmują-
ce zimne lata i bardzo chłodne zimy, które z geomorfologicznego punktu wi-
dzenia są ważniejsze niż krótkoterminowe dzienne cykle zamarzania i odma-
rzania. Roczny cykl temperatury to najważniejsza cecha wyróżniająca polarną 
albo arktyczną odmianę klimatu peryglacjalnego. Nawet przy niskich opa-
dach grunt w lecie jest wilgotny, gdyż jest nasycony wodą z topniejącego śniegu, 
dodatkowo zatrzymywaną w gruncie przez nieprzepuszczalną warstwę wielo-
letniej zmarzliny. Ten typ klimatu występuje w Górach Skandynawskich. 

4.3.2. SPECYFIKA KLIMATU WYSOKICH GÓR 

Góry w stosunku do innych obszarów, charakteryzują się większymi war-
tościami nasłonecznienia i radiacji, obecnością inwersji termicznych oraz zróż-
nicowaniem temperatury wskutek spływów powietrza lub ekspozycji stoków. 
Reżim termiczny gór jest także w istotny sposób determinowany warunka-
mi lokalnymi (Hariss 1988). Nadrzędnymi cechami klimatu gór jest piętro-
wość i mozaikowość. 

J. Tricart (1970) wyróżnił w górach Europy, położonych w strefie umiar-
kowanej, poniżej granicy wieloletniego śniegu, górski typ klimatu, który od-
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powiada wysokogórskiemu typowi klimatu peryglacjalnego według C.K. Bal-
lantyne'a i C. Harrisa (1994). Cechują go znaczne sezonowe i dobowe waha-
nia temperatury powietrza i gruntu. Liczba oscylacji temperatury wokół zera, 
zarówno dobowych jak i sezonowych, jest większa niż w innych strefach 
(French 1976; Harris 1988). Ze wzrostem wysokości bezwzględnej wzrasta 
liczba przejść przez zero, natomiast skraca się okres bez przymrozków. Latem 
warunki w obszarach wysokogórskich i polarnych są podobne, ale w obsza-
rach polarnych lata są krótsze. Natomiast temperatury zimy są wyższe w ob-
szarach polarnych niż wysoko w górach średnich szerokości geograficznych 
(Harris 1988). 

Bariera orograficzna, jaką są góry powoduje, że opady są w nich stosunko-
wo wysokie, na ogół z przewagą zimowych opadów w postaci śniegu (Ballan-
tyne, Harris 1994; French 1996). W obszarach wysokogórskich niższych sze-
rokości geograficznych śnieg zalega krócej a okresy letnie są dłuższe. 
Wcześniejsze stopienie pokrywy śnieżnej wystawia grunt na insolację, pod-
nosi ewapotranspirację i powoduje przesuszenie pokryw, większe niż w ob-
szarach arktycznych. Ponadto znaczne prędkości wiatru na dużych wysoko-
ściach przyczyniają się do większej redystrybucji pokrywy śnieżnej (Harris 
1988). Pokrywa śnieżna jest zarówno zróżnicowana przestrzennie jak i pod 
względem długości zalegania w poszczególnych latach. Ta niestałość pokry-
wy śnieżnej może być przyczyną braku ukształtowania się niektórych form 
peryglacjalnych np. palsa w wysokich górach poza strefą arktyczną, pomimo, 
występowania tam potencjalnych warunków dla ich powstania (Harris 1982). 

4.3.3. PIĘTROWOŚĆ I STREFOWOŚĆ ROŚLINNOŚCI 

Absolutna górna granica występowania drzew (treeline) będąca granicą 
środowiska peryglacjalnego (Ballantyne, Harris 1994), w górach związana jest 
z wysokością, natomiast odpowiadająca jej absolutna północna granica wy-
stępowania drzew z szerokością geograficzną. W obszarach górskich pokry-
wa się ona z fizjonomiczną granicą drzew, czyli granicą lasu (Hustich 1966), 
która w obszarach arktycznych lub subarktycznych może mieć inny przebieg. 

Piętrowy układ roślinności jest cechą charakterystyczną gór, niezależnie 
od położenia w strefie klimatycznej, wynikającej z szerokości geograficznej. 
Strefowość decyduje głównie o charakterze roślinności, czyli o gatunkach 
budujących formacje roślinności w odpowiednikach poszczególnych pięter 
w różnych grupach górskich. Powoduje również obniżanie wysokości bez-
względnej granic poszczególnych pięter wraz ze wzrostem szerokości geogra-
ficznej. 
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4.3.4. PIĘTROWOŚĆ I STREFOWOŚĆ RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 
W GÓRACH 

W świetle koncepcji systemów morfoklimatycznych na kuli ziemskiej (Pel-
tier 1950; Büdel 1977; Bremmer 2004) i ich odpowiedników w piętrach wyso-
kościowych w górach, obszary wysokogórskie współcześnie niezlodowacone 
są zaliczane do środowisk naturalnych poddanych intensywnej erozji i denu-
dacji (Corbel 1959; Kotarba, Starkel 1972; Midriak 1983; Kotarba i in 1987), 
a procesy w obszarach ponad górną granicą lasu traktuje się jako ekwiwalent-
ne w stosunku do procesów peryglacjalnych (Jahn 1970b). 

Piętrowość jest naturalną cechą środowiska przyrodniczego gór, która do-
tyczy głównie klimatu i roślinności. Obejmuje także procesy morfogenetycz-
ne i wtedy jest określana mianem piętrowości geoekologicznej (Troll 1973a; 
Kotarba 1976). Już G. Furrer (1965) uznał w Alpach (profile od jeziora Thun 
do Matterhornu i od Ratikonu do Berniny, o różnicy wysokości od 2000 do 
2400 m n.p.m.) dolną granicę soliflukcji za dolną granicę piętra subniwalne-
go. Piętrowość procesów i rzeźby peryglacjalnej w górach, w tym także wy-
znaczanie pionowych zasięgów występowania i rozwoju poszczególnych form 
rzeźby, stanowiła przedmiot wielu prac - w Skandynawii (Rapp, Rudberg 1960; 
Rudberg 1972, 1977; Harris 1982; Lindh i in. 1988; 0degärd i in. 1988; Nie-
ssen i in. 1992; Rączkowska 2003a), w Alpach (Höllerman 1967; Stingl 1969; 
Kaiser 1987; Veit 1988; Lehmkuhl 1989), w Tatrach (Kotarba 1976; Kotarba 
i in. 1987; Rączkowska 2003b, 2004a, b), w innych górach Europy (Höller-
man 1967; Kelletat 1970a; Karrasch 1977; Harris 1982; Jeckel 1988). 

Ustalenie piętrowego zróżnicowania rzeźby peryglacjalnej jest trudne, ze 
względu na odmienne cechy poszczególnych środowisk, które różnicują prze-
bieg procesów peryglacjalnych i ich efekty (Washburn 1980). Samo ustalenie 
pionowych zasięgów form utrudniają także niejasności metodyczne. C. Harris 
(1982) przyjmując dolną i górną granicę form soliflukcyjnych, sortowanych 
i niesortowanych gruntów strukturalnych oraz blokowisk w rejonie płn. Nor-
wegii (Okstidan) obliczył średnie i odchylenia standardowe danych wysoko-
ściowych. Jednakże stosując tę metodę, zbyt duże znaczenie przypisuje się 
formom ekstrazonalnym. 

Strefowość rzeźby peryglacjalnej jako pierwszy sugerował C. Troll (1944). 
Próbę określenia klimatycznej strefowości rzeźby peryglacjalnej w obszarach 
górskich podjął S. Harris (1994), który wydzielił następujące trzy wyraźne 
typy rzeźby: z dominacją aktywnych lodowców gruzowych, z dominacją ak-
tywnych strumieni gruzowych, oraz z dominacją rzeźby geliflukcyjnej. Pierw-
szy typ występuje w klimacie zimnym i wilgotnym, gdzie średnia roczna tem-
peratura powietrza wynosi od -1 do - 15°C, a roczna suma opadów w granicach 
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400-1500 mm. Typ drugi jest związany z klimatem zimnym i suchym, gdzie 
średnia roczna temperatura powietrza jest wyższa niż -5°C, a opady są niższe 
niż 500 mm. Wyżej wymienione typy są przypisane do obszarów gdzie wystę-
puje wieloletnia zmarzlina. Z kolei rzeźba geliflukcyjna występuje w obsza-
rach o łagodniejszym klimacie. W Europie większość gór wysokich przypo-
rządkowano do typu z dominacją rzeźby geliflukcyjnej, a tylko Alpy zostały 
zaliczone do pierwszego typu. Wydzielone w ten sposób strefy rzeźby pery-
glacjalnej w górach świata bardziej odzwierciedlają, uwarunkowane ekolo-
gicznie, regionalne zróżnicowanie rzeźby, niż nawiązują do strefo wości kli-
matu. Ich definicje są zbliżone do regionu morfogenetycznego określanego 
jako obszar, którego rzeźba powstaje w wyniku działania takich samych lub 
podobnych procesów, głównie tych kontrolowanych przez klimat (Bremmer 
2004). 

Wydzielone przez S. Harrisa (1994) typy rzeźby peryglacjalnej nie odpo-
wiadają typom rzeźby wydzielanym, na podstawie wysokościowego zróżni-
cowania morfodynamiki stoków, w górach wysokich w Europie, np. w Alpach 
(Galibert 1961 vide 1965; Chardon 1979) lub w Masywie Centralnym (Krze-
mień, Sobiecki 2004), a także na świecie np. w Hindukuszu Munjan (Kaszow-
ski 1985). Typy rzeźby peryglacjalnej są jednym z elementów w tak wydziela-
nych typach. 

4.3.5. PIĘTROWOŚĆ A STREFOWOŚĆ ŚRODOWISKA PERYGLACJALNEGO 

W środowisku górskim cechy związane z położeniem w określonej strefie 
klimatyczno-roślinnej np. polarnej czy umiarkowanej są modyfikowane przez 
piętrowość, czyli gradientowe zmiany elementów środowiska związane ze 
zmianą wysokości nad poziom morza. To piętrowość geoekologiczna decydu-
je o zmienności środowiska w danym obszarze górskim, na co wskazują m.in. 
J. Kartę i H. Liedtke (1981) dzieląc współczesną polarną strefę peryglacjalną 
w Skandynawii. Dlatego nie można bezpośrednio porównywać pięter i cech 
ich środowiska z obszarów leżących w różnych strefach klimatycznych. Wpły-
wa to dodatkowo na znaczny stopień skomplikowania środowiska górskiego, 
jego mozaikowości i różnorodności, zwłaszcza, że strefa peryglacjalna w gó-
rach obejmuje kilka pięter klimatyczno-roślinnych, czy geoekologicznych. 
Dlatego w poszczególnych obszarach górskich na świecie, cechy środowiska 
peryglacjalnego warunkujące przebieg procesów i rozwój form peryglacjal-
nych będą odmienne, chociażby w wyniku ich położenia w innych strefach 
klimatycznych. 
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4.4. WPŁYW KONTYNENTALIZMU KLIMATU 
NA ŚRODOWISKO PERYGLACJALNE 

Bardzo istotnym elementem różnicującym środowisko peryglacjalne jest 
jego relacja do oceanicznych i kontynentalnych mas powietrza. W swej klasy-
fikacji C. Ballantyne, Ch. Harris (1994) wyróżniają wśród odmian klimatu 
peryglacjalnego - odmianę kontynentalną i odmianę klimatu o małych waha-
niach temperatury, która jest związana z wpływami klimatu morskiego. 

Wpływ klimatu morskiego znacznie obniża ekstrema temperatury i zasad-
niczo powoduje zanik sezonowego cyklu przejść przez zero. Powszechne są 
krótkotrwałe cykle przejść przez zero, dzięki naprzemiennemu napływowi cie-
płych i zimnych mas powietrza (Ballantyne 1986). W związku z tym przemar-
znięcie gruntu jest płytkie i nieciągłe (Schunke, Stingl 1973; Ballantyne 1986;). 
Tonujący ekstrema wpływ morza zanika wraz ze wzrastającym stopniem kon-
tynentalizmu klimatu, co zaznacza się poprzez większe sezonowe wahania 
temperatury na tej samej szerokości geograficznej (Ballantyne 1986). 

Wpływ kontynentalizmu klimatu wyraża się poprzez większą sezonową 
amplitudę wahań temperatury, występowanie tylko kilku cykli przejść przez 
zero oraz głębokie i długie sezonowe przemarznięcie gruntu. Jednak, pomimo 
niskich temperatur, głębokość zimowego przemarzania może być ograniczana 
poprzez ciepło zachowane w gruncie z okresu letniego (Harris 1988; Ballan-
tyne, Harris 1994). Zróżnicowanie sezonowego przemarznięcia gruntu w kli-
macie morskim i kontynentalnym udokumentowali E. Schunke i H. Stingl 
(1973) na podstawie badań w Alpach i na Islandii. Przebieg i charakter przejść 
przez zero, wyrażające stopień kontynentalizmu klimatu, zmieniają warunki 
określające przebieg procesów peryglacjalnych. Ponadto typ sezonowego prze-
marzania gruntu wpływa na zróżnicowanie miąższości i cech wieloletniej 
zmarzliny. Największą miąższość, osiąga ona na Syberii -1500 m i na półno-
cy Kanady - około 600 m (Brown 1970; Lewkowicz 1988). 

Stopień kontynentalizmu klimatu decyduje także o jego wilgotności, która 
z kolei wpływa na rozwój form peryglacjalnych. Oznaką kontynentalizmu jest 
większa suchość klimatu. Większość zonalnych form rzeźby peryglacjalnej 
związanych z wieloletnią zmarzliną występuje w obszarach o klimacie wil-
gotnym, które mają dużą zawartość lodu w gruncie (Tricart, Cailleux 1950; 
Harris 1982). Obszary o bardziej suchym klimacie zasadniczo nie mają form 
zonalnych związanych z wieloletnią zmarzliną (Harris 1988). 

Wpływy klimatu morskiego czy kontynentalnego widoczne są także w prze-
biegu dolnej granicy strefy peryglacjalnej w górach, która w obszarach znaj-
dujących się pod wpływem klimatu kontynentalnego leży relatywnie niżej (Jahn 
1975). 
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Wymienione typy klimatu najczęściej występują w różnych obszarach, np. 
klimat morski w górach Szkocji, klimat kontynentalny w Azji Centralnej. Obie 
wyżej wymienione odmiany klimatu mogą występować także w obrębie tego 
samego łańcucha górskiego, który zwykle jest barierą dla mas powietrza. 
W przypadku masywów o przebiegu równoleżnikowym jak np. Góry Skandy-
nawskie, ich zachodnie skłony mają klimat morski, natomiast wschodnie wy-
raźnie kontynentalny. Podobnie różnice widoczne są w Pirenejach. W dużych 
masywach, o bardziej skomplikowanym przebiegu, jak np. Alpy, podział po-
między różnymi odmianami klimatu przebiega wzdłuż osi łańcucha, ale rów-
nocześnie wzrasta stopień kontynentalizmu klimatu peryglacjalnego w poszcze-
gólnych masywach, im bardziej leżą w kierunku wschodnim łańcucha Alp lub 
po wschodniej części jego głównej osi. Z kolei w Tatrach, położonych w stre-
fie klimatu przejściowego wpływy morskie i kontynentalne zmieniają się z roku 
na rok. 

4.5. ASYMETRIA STOKÓW 

Zróżnicowanie środowiska peryglacjalnego w obszarach górskich związa-
ne jest także z ważną cechą gór wy sokich, którą jest asymetria widoczna w wy-
kształceniu rzeźby oraz innych elementów środowiska przyrodniczego (m.in. 
Plesnik 1971; Dumitraśko 1974; Kotarba 1976; Kaszowski 1985; Rączkow-
ski, Rączkowska 1992-1993). 

Asymetria rzeźby często jest uwarunkowana przez strukturę geologiczną, 
głównie litologię. Ponadto może wynikać z usytuowania w stosunku do stron 
świata, wtedy najczęściej widoczna jest na stokach o ekspozycji przeciwnej 
(N-S lub W-E), albo z orientacji w relacji do przeważających kierunków wia-
tru (Hewiitt 1972). Asymetria rzeźby wyrażona jest w zróżnicowanym nachy-
leniu oraz morfodynamice stoków. 

Różnice w dostawie energii słonecznej pomiędzy stokami o różnej ekspo-
zycji wpływają na asymetrię pięter klimatyczno-roślinnych oraz zasięgu wie-
loletniej zmarzliny i zlodowacenia górskiego. Usytuowanie w stosunku do 
przeważających kierunków wiatru wpływa na asymetrię opadową, od której 
także zależy zasięg zlodowacenia. 

http://rcin.org.pl



http://rcin.org.pl



5. WYBRANE CECHY KLIMATU OBSZARÓW 
WYSOKOGÓRSKICH EUROPY ISTOTNE DLA ROZWOJU 

RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 

Wspólną cechą klimatu analizowanych obszarów jest piętro wość, która 
charakteryzuje prawie każdy z elementów środowiska górskiego, w tym także 
parametry klimatu poszczególnych obszarów, wpływające na rozwój rzeźby 
peryglacjalnej. Ponadto góry cechuje ogromne zróżnicowanie klimatów lo-
kalnych, związane z ukształtowaniem terenu, głównie z ekspozycją. 

Przy ocenie parametrów klimatu pod kątem aktywności procesów perygla-
cjalnych istotne znaczenie ma znajomość średniej sumy rocznej opadów oraz 
ich rozkładu w roku, udział opadów w postaci śniegu w ogólnej sumie opa-
dów, długość zalegania pokrywy śnieżnej i jej miąższość. Góry wysokie otrzy-
mują więcej opadów na stokach dowietrznych (Plesnik 1971; Francou 1993). 
Ponadto ilość opadów zmienia się w zależności od rozległości obszarów gór-
skich, co jest szczególnie widoczne w Alpach. 

Wysokość średniej rocznej temperatury powietrza jest ważna z punktu wi-
dzenia oceny obecności wieloletniej zmarzliny, ale w górach jej wartość zmie-
nia się z wysokością. Dlatego też trudno jej używać do bezpośrednich porów-
nań. Ważną, a zarazem specyficzną cechą klimatu gór wysokich jest ogromne 
zróżnicowanie dobowe temperatury powietrza. Dobowe kontrasty termiczne 
są większe niż sezonowe, zwłaszcza w niskich szerokościach geograficznych 
(Troll 1961). 

Wahania temperatury wokół zera, tak istotne dla aktywności procesów pe-
ryglacjalnych są wyraźnie zróżnicowane w profilu pionowym gór. Liczba dni 
z przymrozkami na ogół maleje z wysokością. 

Silne promieniowanie słoneczne wpływa na temperaturę gruntu, która jest 
wyższa niż temperatura powietrza w tych samych miejscach. Stoki północno-
zachodnie są najbardziej uprzywilejowane termicznie w górach Europy. W Al-
pach Otztalskich na stokach SW temperatury gruntu dochodzą do 80°C (Au-
litzky 1961), a w Tatrach niekiedy przekraczają 40°C (Rączkowska 1993). 
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5.1. ZRÓŻNICOWANIE KLIMATU MASYWÓW W ŁUKU ALP 

Alpy leżą w strefie klimatu umiarkowanego. Południowo-Zachodnia część 
łuku znajduje się pod wpływem klimatu śródziemnomorskiego, wschodnią 
część i masywy wewnętrzne cechuje większy kontynentalizm. Duże różnice 
termiczne i wilgotnościowe są widoczne pomiędzy poszczególnymi masywa-
mi oraz stokami północnymi i południowymi. Zasadniczo stoki o ekspozycji 
zachodniej i północno-zachodniej otrzymują więcej opadów. Nadrzędną ce-
chą klimatu jest piętrowe zróżnicowanie temperatury i opadów (tab. 3). Prze-
prowadzona poniżej charakterystyka cech klimatu, istotnych z punktu widze-
nia rzeźby peryglacjalnej, została oparta na danych dostępnych w następujących 
pracach (Zannon 1985, 1989; Coutard, Francou 1989; King 1990; Francou, 
Reynaud 1992; Rappetti, Vittorini 1992; Kaufman 1996; Lieb 1996; Coutard 
iin. 1996; Imhof iin. 2000). 

Średnia roczna temperatura powietrza na wysokości dolnej granicy strefy 
peryglacjalnej waha się od 4,0°C w Alpach Francuskich (masyw Argentera), 
poprzez -1,0°C w Alpach Penińskich, 0,0°C w górnej części Doliny Engadin 
i wewnętrznych masywach północnych Włoch (Adamello-Presanella, Ortles-
Cevedale) oraz -0,4 °C w Wysokich Taurach (masyw Ankogel). Położenie 
izotermy 0,0°C średniej rocznej temperatury powietrza ulega zmianie od 
2400-2500 m n.p.m. w masywie Chambeyron w Alpach Francuskich, poprzez 
2200 m n.p.m. w Gryzoni (Alpy Szwajcarskie), do 2300 m n.p.m. w Wyso-
kich Taurach i w Masywie Ortles-Cevedale. Natomiast w górnej części strefy 
peryglacjalnej średnia roczna temperatura powietrza wynosi od -3,0°C w Al-
pach Francuskich (masyw Chambeyron 3050-3150 m n.p.m.) do -4,1°C w Al-
pach Penińskich (Gomergrat, 3135 m n.p.m.) i Alpach Wschodnich (Sonn-
blick, 3106 m n.p.m.). W najwyżej położonych stacjach meteorologicznych 
osiąga około -8,0°C (Grossglockner, Jungfraujoch ok. 3400 m n.p.m.). 

W Alpach temperatura powietrza charakteryzuje się dużymi sezonowymi 
i dobowymi wahaniami, rzędu kilkunastu stopni. W obszarze powyżej górnej 
granicy lasu przejścia przez zero temperatury powietrza i gruntu są możliwe 
w ciągu całego roku. Roczna liczba dni z przejściami przez zero temperatury 
powietrza w tej strefie, na podobnej wysokości, waha się od 22% dni w roku 
w Alpach Francuskich (Brianęonaise) do 63% w Alpach Włoskich (masyw 
Ortles-Cevedale). Najczęściej dobowe wahania temperatury zdarzają się wio-
sną i jesienią. 

Sezonowe wahania temperatury gruntu wokół zera stopni są charaktery-
styczne dla stoków północnych, a dobowe dla grzbietów i stoków południo-
wych. Liczba przejść przez zero temperatury gruntu waha się od kilkudziesię-
ciu do kilkuset i jest 2-3-krotnie wyższa na stokach ciepłych oraz rośnie wraz 
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Tabela 3. Charakterystyka klimatu Alp 

Cechy 
klimatu/obszar 

Masyw 
Argentera 

Masyw 
Chambeyron 

Masyw 
Queyras 

Alpy 
Brianęonnaise 

Alpy 
Berneńskie 

Alpy 
Walijskie 

Dolina 
Engandin 

Masyw 
Oitlesa 

Wysokie Taury Cechy 
klimatu/obszar 

Masyw 
Argentera 

Masyw 
Chambeyron 

Masyw 
Queyras 

Alpy 
Brianęonnaise 

Alpy 
Berneńskie 

Alpy 
Walijskie 

Dolina 
Engandin 

Masyw 
Oitlesa Masyw 

Ankogel 
Masyw 

Sonnblick 
Średnia roczna 
temperatura (°C) 
/wysokość 
m n.p.m. 

4,0/2000 -2,0/2800-2750 
-3,0/3050-3150 4,7/2040 0.4/2248 1,2/2036 

-5,9/3106 

Roczna suma 
opadów (mm) 
/wysokość 
(m n.p.m.) 

1000 1500-2000 791/2040 
-0,5/2287 
-4,0/3000 
-8,0/3400 

-0,5/2472 
-1,0/2500 
-4,1/3135 
-5.9/3488 

-0,8 1776 
1500/2000 
1569/2036 
1723/3106 

Wysokość (m 
n.p.m.) 
izotermy 0°C 

2400 2400-2500 
4000max 

1598/2287 
2700/3000 

2206/2472 
1500/2500 
1190/3135 

1000-1500 1900-2000 2300 2300 

Liczba dni 
z przejściem 
przez zero temp. 
powietrza 

79 2200-2300 2300 

Liczba dni 
z przejściem 
przez zero temp. 
gruntu 

40(E)-135(NW) 60(S)-210(N) 229/1580 
206/2600 

Głębokość 
przemarznięcia 
(cm) / wysokość 
(m n.p.m.) 

40-50/2500-
2700 

150/3050-3170 
48/2450 

Grubość 
pokrywy 
śnieżnej (cm) 

max >80 100-200 150 

Liczba dni ze 
śniegiem na 
wys. izotermy 
0°C 

240-270 dni 
90% 

opadu 
śnieg 

Obecność 
zmarzliny tak tak tak tak tak tak tak tak 

Źródło 
Rappetti, 
Vittorini 
(1992) 

Centre... (1980), 
Coutard i in. 
(1996) 

Lehmkuhl 
(1989) 

Francou 
(1988) 

Imhof 
(1996), 
Imhof i in. 
(2000) 

Lambiel, 
Reynard 
(2001), 
King 
(1990) 

Gam per 
(1987), 
Matsouka 
(200 la) 

Zanon 
(1985, 1989) 

Lieb 
(1996) 

Lehmkuhl 
(1989) 
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z wysokością bezwzględną, aż do dolnej granicy ciągłej wieloletniej zmarzli-
ny (2900-3000 m n.p.m.). Grunt zamarza tam w październiku-listopadzie. 
Przemarznięcie gruntu na stokach północnych t w a około 7 miesięcy, a na 
południowych około 2 miesięcy. Głębokość przemarznięcia wynosi od 0,5 do 
ponad 1,5 metra. 

Opady roczne są bardzo zróżnicowane. Najwyższe opady otrzymują Alpy 
Berneńskie, gdzie lokalnie suma roczna przekracza 4000 mm. Występują duże 
kontrasty pomiędzy sąsiadującymi z sobą masywami, w zależności od wysta-
wy na wiatry przynoszące wilgotne masy powietrza. Dla przykładu roczna 
suma opadów na północnym obrzeżeniu Alp Francuskich (masyw Chartreuse, 
1000 m n.p.m.) wynosi 2500 mm, a po wewnętrznej stronie ich głównego 
grzbietu 587 mm (Brianęonaise 1300 m n.p.m.). Na wysokości około 3000 m 
n.p.m. roczne sumy opadów zmieniają się od 1500-2000 mm w Alpach Fran-
cuskich (Chambeyron), poprzez 2700 mm w Alpach Berneńskich, 1190 mm 
w Alpach Penińskich i 1723 mm (Sonnblick) w Alpach Wschodnich. 

Również rozkład opadów w ciągu roku jest bardzo zróżnicowany. W połu-
dniowo-zachodniej części Alp opady występują głównie wiosną i jesienią. 
W bardziej suchych, masywach wewnętrznych i wschodnich Alp, o większym 
stopniu kontynentalizmu, opady koncentrują się głównie w zimie i cechuje je 
większa zmienność. Największa część sumy rocznej przypada na lato, głów-
nie lipiec (11,8% - Stilfersjoch, 12,4% - Sonnblick). Od października opady 
deszczu przechodzą w śnieg, który stanowi 90% opadów rocznych w szczyto-
wych partiach gór. Pokrywa śnieżna występuje od października lub listopada 
i najdłużej zalega w środkowej części Alp (do 240 dni), a jej miąższość nie-
rzadko przekracza kilka metrów, osiągając nawet kilkanaście metrów w Al-
pach Berneńskich. Grubość pokrywy śnieżnej jest bardzo zróżnicowana prze-
strzennie, ze względu na orografię terenu, przewiewanie przez wiatr oraz 
działalność lawin. 

5.2. SUBARKTYCZNY KLIMAT GÓR PÓŁNOCNEJ SKANDYNAWII 

Znaczna rozciągłość południkowa Gór Skandynawskich, wynosząca 
1500 km, powoduje, iż są one klimatycznie zróżnicowane. Północna część 
gór leży poza kołem polarnym, będącym przybliżoną granicą klimatyczno-
roślinnej dziedziny subarktycznej wydzielanej przez A. Godard'a, M.F. Andre 
(1999) za J. Bliithgenem (1970 vide Godard, Andre 1999) i J.fC Maizels (1995 
vide Godard, Andre 1999). Cechą charakterystyczną klimatu Gór Skandynaw-
skich są dwie pory roku, czyli zima i lato, oraz duże kontrasty termiczne i opa-
dowe (Trepińska 2002). 
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Średnia roczna temperatura powietrza wynosi w strefie wierzchowin, 
od-8 , l °C (północna Szwecja, Paptetjakka, 1834 m n.p.m.) do około-5,6°C 
w Jotunheimen, (południowa Norwegia). Widoczne jest także zróżnicowanie 
w profilu poprzecznym gór, co na przykładzie gór północnej Szwecji prezen-
tuje tabela 4. Roczna amplituda wahań temperatury powietrza jest duża i wy-
nosi około 20-30°C. Dobowa amplituda wahań temperatury powietrza jest 
niewielka i wynosi 1-2°C. Wraz z przesuwaniem w kierunku północnym cy-
kle dobowe wahań temperatury są mniejsze i mniej liczne. 

Tabela 4. Cechy klimatu Gór Skandynawskich w strefie subarktycznej 

Stacja 
Cech}'' 

Wysokość 
(m n.p.m.) 

Średnia temperatura 
powietrza (°C) 

Liczba miesięcy 
z temp. > 0 °C 

Opady mm 
(jako śnieg %) 

Stacja 
Cech}'' 

Wysokość 
(m n.p.m.) 

Rok I | VII 

Liczba miesięcy 
z temp. > 0 °C 

Opady mm 
(jako śnieg %) 

Okstidan 1800 -4,0 -906 10,6 
940 

51% 
Katteijakk 
68°25'N 

508 -1,5 6 
940 

51% 
Lakktatjakka 
68°15'N 1228 -<-5,0 

1750 
80% 

Abisko 
68°20'N 

388 -0,9 -10,5 12,3 6 322 
40% 

Pjartetjakka 
67° 09'N 1834 -8,1 -14,4 5,4 2 

Taifala 
67°35'N 

1130 -3,9 -12,0 7,1 4 1000 

Nikkoluokta 
67°20'N 

470 -1,5 -12,7 12,8 5 456 

Kirana 
67°49'N 

470 -2,0 -14,3 13,1 5 505 

Fannaraken 
61°31'N 2662 -5,6 1221 

Fokstua 
62°07'N 

952 -0,5 439 

R.0ros 
62°34'N 628 -0,5 480 

Według B. Eriksson (1982), L. King (1986) 

Główny wododział oddziela obszary o różnych cechach klimatu. Na za-
chód od niego zimy są łagodne i wilgotne, a okresy letnie są chłodne i mniej 
wilgotne niż zimy. Średnia temperatura lata wynosi 10-15°C. Po wschodniej 
stronie wododziału zimy są bardzo chłodne. Średnia temperatura stycznia w we-
wnętrznej części środkowej Norwegii, a także w Laponii spada poniżej -15°C. 

W Górach Skandynawskich opady przynoszone są przez wiatry zachodnie 
wiejące znad Atlantyku. Opady mają tu wyrównany przebieg w ciągu roku. 
Nadmorska strona gór otrzymuje około 2000 mm opadu rocznie. Największe 
opady roczne, występują w górach centralnego dystryktu fiordów w północ-

http://rcin.org.pl



54 

nej i południowej Norwegii, gdzie najwyższe masywy są współcześnie zlodo-
wacone. Najbardziej na zachód wysunięte masywy mają roczne opady na wyso-
kości 5000 mm. Najmniej opadów, poniżej 300 mm rocznie otrzymuje Lapo-
nia i wyżyny środkowej Norwegii, gdzie szczególnie sucho jest w zimie (tab. 
4). Charakterystyczne są na tych obszarach długotrwałe okresy opadów. Więk-
szość opadów spada podczas półrocza chłodnego. Pokrywa śnieżna na półno-
cy (Góry Abisko) zalega od października do czerwca. Jej średnia grubość nie 
przekracza 0,6 m. Największą miąższość pokrywa śnieżna osiąga w lutym. 
Przewaga zachodnich wiatrów powoduje, że na wschodnich stokach groma-
dzi się więcej śniegu, co wpływa również na rozkład form peryglacjalnych np. 
nisz niwalnych. 

5.3. ŚRÓDZIEMNOMORSKI KLIMAT PIRENEJÓW 

Zasadnicze zróżnicowanie cech klimatu Pirenejów wynika z sytuowania 
ich łańcucha w stosunku do wiatrów północno zachodnich przynoszących opad. 
Stoki południowe leżą w cieniu opadowym oraz są bardziej nasłonecznione. 
Wyrazem tych różnic jest roślinność kserotermiczna i subkserofilna porastają-
ca stoki południowe, podczas gdy na północnych przeważa buk i jodła (Plesnik 
1971). 

Średnia roczna temperatura zmienia się od 6,4°C w Cerler (1600 m n.p.m) 
poprzez 4,5°C w Llauset (1950 m n.p.m.) do 4,7°C Góriz (2220 m n.p.m.), 
(Balcells, Gil-Pelegrin 1992, Lampre 1994). Na postawie danych z nisko leżą-
cych stacji wyliczono, że na wysokości 3000 m n.p.m. średnia roczna tempe-
ratura wynosi 0,5°C, a na wysokości 3200 m n.p.m. odpowiednio -1,5°C (Lam-
pre 1994). 

Izoterma 0°C średniej rocznej temperatury powietrza, w Pirenejach Środ-
kowych leży na wysokości 2726 m n.p.m., a izoterma 0°C średniej temperatu-
ry zimy około 1000-1100 m niżej (Del Banio i in. 1990). 

Powyżej 2200 m n.p.m. średnia miesięczna temperatura powietrza jest <0 °C 
przez 3 miesiące w roku (Balcells, Gil-Pelegrin 1992), a na wysokości 2660 m 
n.p.m. średnia dobowa temperatura jest ujemna przez 225 dni, w okresie od 
połowy października do czerwca (Sanjose 2003). W partiach szczytowych tem-
peratura zimą może spadać do -30°C, a latem do -10°C (Lampre 1994). 

Opady w Pirenejach są zróżnicowane (tab. 5). Maksima opadowe przypa-
dają na półrocze zimowe, a lata są suche. W strefie peryglacjalnej suma rocz-
na opadu wynosi od 1500 do 2000 mm (Serrano i in. 2006). Stacja Góriz 
(Monte Perdido) średnio otrzymuje 1650 mm opadu w ciągu roku. W stacjach 
położonych niżej, na wysokości około 1300 m n.p.m. suma roczna opadów 
wynosi 1630 mm, natomiast w stacjach leżących w dolinach opady są mniej-
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Tabela 5. Wybrane cechy klimatu Pirenejów, Cairngorms i Karpat Południowych 

Cechy klimatu/nazwa gór Pireneje, 
masyw Maladeta Cairngorms Karpat)' Południowe 

Średnia roczna temperatura (°C) 
/wysokość m n.p.m. 

6,4/1138 
4,5/1950 

-0,5/3000 
-1,5/3200 

0,0/>1100 3,3/1585 
-0,5/2038 
-2,6/2505 

Roczna suma opadów (mm) 
/wysokość m n.p.m. 

1239/1138 
2000/2300 
2500/2700 

2000/>600 1200-1400 
1326/2038 
1278/2500 

Wysokość m n.p.m. izotermy 0°C 2726 2000-2100 
Liczba dni z przejściem przez zero 
temp. powietrza 

120-160/1900 
222-250/2500 

Liczba dni z przejściem przez zero 
temp. gruntu 

30-40 

Głębokość przemarznięcia (cm) 
/wysokość (m n.p.m.) 

max 0,5 

Grubość pokrywy śnieżnej (cm) >200/>2500; 
<2000 nieciągła 

Liczba dni ze śniegiem 365/3000 150-180/900 180-220 
Liczba dni z temp. <0°C 225/2660 50, max. 100 
Obecność wieloletniej zmarzliny tak nie tak/nie 

Źródło 
Del Banio i in. (1990) 
Sanjose (2003) 

(Ballantyne, 
Harris 1994) 

Urdea(1992, 2000), 
Florea(1998), 
Dragne i in. (2004) 

sze i wynoszą od 1239 mm (Benasąue, 1138 m n.p.m.) w masywie Maladety 
do 1323 mm w Broto (1005 m n.p.m.) w masywie Monte Perdido (Lampre 
1994). W okresie lata typowe są częste gwałtowne opady o dużej intensywno-
ści. W 1982 roku zanotowano w masywie Monte Perdido 650 mm opadu w cią-
gu 3 dni (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). 

W strefie peryglacjalnej 27% opadu rocznego ma postać śniegu (Balcells, 
Gil-Pelegrin 1992). Śnieg utrzymuje się przez cały rok na wysokości około 
3000 m n.p.m. (Lampre 1994). Powyżej 2500 m n.p.m. pokrywa śnieżna ma 
ponad 2 m grubości. Poniżej 2000-2100 m n.p.m. pokrywa śnieżna jest niecią-
gła lub niestała nawet w zimie (Lopez-Moreno 2005). W półroczu zimowym 
zdarzają się także gwałtowne opady deszczu (Soutade 1980). 

5.4. MORSKI REŻIM PERYGLACJALNY MASYWU CAIRNGORMS 

Klimat masywu Cairngorms wyróżnia się bardzo dużą wilgotnością i obec-
nością silnych wiatrów (tab. 5). Średnia roczna temperatura powietrza na szczy-
towym plateau wynosi od -0,6°C (Ben Macdui, 1309 m n.p.m.) do 0,6-0,9°C 
(Cairn Gorm, 1245m n.p.m.) i 1,5-2,3°C (górna stacja kolejki, 1075 m n.p.m.) 
(Hayness i in. 1998). Absolutne zanotowane minimum wynosi-16,5°C, a tem-
peratura poniżej -10°C występuje niezwykle rzadko (Manley 1974). Średnio 
notuje się 30-40 cykli przejść przez zero temperatury powietrza w ciągu roku. 
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Przez około pół roku średnie miesięczne temperatury powietrza są ujemne. 
Przemarznięcie gruntu występuje przez 2-6 miesięcy i rzadko osiąga 0,5 m 
głębokości. Nie stwierdzono obecności wieloletniej zmarzliny (Ballantyne, 
Harris 1994). 

Rocznie spada w tym obszarze około 2250 mm opadu. Pokrywa śnieżna 
zalega od listopada do maja, przez około 150 do 180 dni w roku. Stwierdzono 
dużą zmienność roczną długości jej zalegania oraz zróżnicowanie grubości 
pokrywy uwarunkowane silnymi wiatrami. Powyżej 900 m n.p.m. występują 
wieloletnie płaty śniegu (Hayness i in. 1998). 

Oprócz dużej wilgotności, klimat masywu Caingorms wyróżnia się wystę-
powaniem silnych, głównie zachodnich wiatrów. Wiatry o prędkości >30m/s 
zdarzają się w każdym miesiącu (Brise, Robertson 1970). Maksymalna śred-
nia dobowa prędkość wiatru wynosi w partiach szczytowych od 93 do 146 
km/godz. Do najmniej wietrznych należą miesiące od kwietnia do sieipnia 
(Hayness i in. 1998). 

Zatem surowość klimatu w morskim reżimie peryglacjalnym wyraża się 
nie poprzez ekstremalne zimno, częste cykle przejść przez zero lub głębokie 
przemarzanie, ale poprzez wysoką wilgotność, intensywne opady i przedłużo-
ne zaleganie pokrywy śnieżnej oraz silne, porywiste wiatry. 

5.5. PODSTAWOWE CECHY KLIMATU KARPAT POŁUDNIOWYCH 

Klimat Karpat Południowych (tab. 5) cechują duże kontrasty termiczne, 
wskazujące na kontynentalizm klimatu (Urdea 1992, 1993). Średnia roczna 
temperatura powietrza waha się od 3,3°C w masywie Paring (1585 m npm), 
poprzez -0,5°C w Tarcu (2180 m npm) do -2,6°C w Omu (2505 m npm) (Urdea 
1992). W piętrze alpejskim w Fagaraęu wynosi od 0 do -2°C (Florea 1998). 
Izoterma 0°C średniej rocznej temperatury powietrzą leży na wysokości 2000-
2100 m n.p.m (Urdea 1992, 1995). W strefie peryglacjalnej przymrozki moż-
liwe są przez cały rok (Urdea 1995). Najczęściej występują w okresie kwie-
cień-maj oraz paździemik-listopad (Niculescu, Nedelcu 1961; Florea 1998; 
Dragne i in. 2004). Liczba dni z przymrozkami i mrozem zmienia się z wyso-
kością bezwzględną od 206 w Balea Lac (2038 m n.p.m.) do 255 w Omu 
(2505 m n.p.m.) (Urdea 1995). W Karpatach Południowych występuje ponad 
125 cykli przejść przez zero temperatury powietrza w ciągu roku, w tym także 
w zimie (Urdea 1992, 2000; Dragne i in. 2004). Zima t w a 6-7 miesięcy (Ni-
culescu, Nedelcu 1961). W rumuńskich Karpatach liczba dni z temperaturą 
ujemną waha się od 120-160 dni do 222-250 dni w roku, w piętrze 1900-
2500 m n.p.m. 
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Roczne opady w Karpatach Południowych wynoszą 1200-1400 mm 
(1326,8 mm w Balea Lac i 1278 mm w Omu), w tym 50% stanowi śnieg (Ni-
culescu, Nedelcu 1961; Urdea 1995). Najwięcej śniegu spada na wysokościach 
1500-2200 m n.p.m., w okresie od trzeciej dekady września do drugiej deka-
dy kwietnia (Dragne i in. 2004). Pokrywa śnieżna zalega przez około 200 dni 
(Urdea 1995; Florea 1998). 

Przeważają wiatry północne, wiejące z prędkością 10-12 m/s przez około 
1600 godzin i 21 m/s przez około 900 godzin rocznie (Urdea 1995), a w za-
chodniej części Fagaraęu ich prędkość osiąga 120 km/godz. (Florea 1998) 

5.6. KLIMAT TATR 

W Tatrach występuje klimat wysokogórski strefy umiarkowanej. Północna 
strona Tatr ma klimat surowszy i bardziej wilgotny, południowa łagodniejszy 
i suchszy. Wśród wielu opracowań cech klimatu Tatr do najbardziej komplek-
sowych i szczegółowych należą opracowania M. Hessa (1965, 1974), 
M. Konceka, red. (1974) oraz T. Niedźwiedzia (1992). 

Średnia roczna temperatura powietrza w strefie peryglacjalnej Tatr waha 
się od 3,4°C do -3,8°C i jest ujemna w partiach szczytowych (tab. 6). Izoterma 
0°C średniej rocznej temperatury powietrza leży na wysokości 1800 m n.p.m. 

Występują znaczne roczne i dobowe amplitudy wahań temperatury powie-
trza. W zimie temperatura spada do -30°C, a w lecie maksymalna zanotowana 
temperatura powietrza na Kasprowym Wierchu nie przekroczyła 25°C. Am-
plituda dobowa może przekroczyć 20°C. Liczba dni z temperaturą ujemną 
zmienia się od 68 (Hala Ornak) do ponad 150 dni na wysokości 2000 m n.p.m. 

Tabela 6. Charakterystyka klimatu Tatr 

Stacja Kasprowy 
Wierch 

Hala 
Gąsienicowa 

Dolina 
Pięciu 

Stawów 
Polskich 

Łomnica Skalnate 
Pleso 

Strbske 
Pleso 

Hala 
Ornak 

Wysokość (m n.p.m.) 1991 1520 1670 2635 1786 1330 1109 
Średnia roczna 
temperatura powietrza 
(X) 

-0,8 2,3 1,1 -3,8 1,6 3,4 3,2 

Liczba dni z temp. 
min <0°C i temp. max 
>0°C 

78 93 94 88 111 118 126 

Liczba dni bez 
przymrozków 48 102 82 4 93 120 120 

Opady 
(mm) 

Styczeń 142 70 71 74 
Opady 
(mm) Lipiec 215 247 260 206 Opady 
(mm) 

Suma roczna 1889 1664 1692 1645 1323 1490 

Według T. Niedźwiedź (1992), M. Konćek red. (1974) 
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Liczba dni z przejściem temperatury powietrza przez zero jest powiązana 
ze średnią temperaturą miesiąca. W obszarze wysokogórskim Tatr przejścia 
przez zero mogą występować przez cały rok. Najwięcej dni z przymrozkami 
występuje u podnóża gór i na wysokości 1600-1800 m n.p.m., a ich liczba 
maleje w pasie wysokościowym 2000-2400 m n.p.m. (Hess 1965). Grunt prze-
marza na głębokość, co najmniej 1 m. 

Równoleżnikowy układ Tatr nie sprzyja powstawaniu asymetrii opadowej. 
Średnie roczne sumy opadów wahają się od 1100 mm do 1900 mm. Najwięk-
sze miesięczne, a także dobowe, sumy opadów występują w lecie (czerwiec-
lipiec). Opady letnie koncentrują się na stokach północnych pomiędzy 1400 
a 2000 m n.p.m. Im wyżej tym większy udział opadów zimowych (w partiach 
szczytowych stosunek opadów zimowych do sumy rocznej wynosi 0,64). 
W ciągu roku zdarza się 215-226 dni z opadem. W obszarze powyżej górnej 
granicy lasu opad w postaci śniegu możliwy jest przez cały rok. 

Pokrywa śnieżna pojawia się najczęściej w listopadzie lub grudniu. Liczba 
dni z pokrywą śnieżną zmienia się od 124 u podstawy Tatr do 228-236 na 
wysokości 2000 m n.p.m. i 290 dni w partiach szczytowych. Grubość pokry-
wy śnieżnej zmienia się od 237 cm na Hali Gąsienicowej (1520 m n.p.m.) do 
320 cm na Kasprowym Wierchu (1991 m n.p.m.). Największą miąższość po-
krywy notuje się w lutym-marcu. Teoretyczna linia wieloletniego śniegu leży 
na wysokości 2220 m n.p.m. 

Przeważają wiatry zachodnie i południowo-zachodnie. Średnia roczna pręd-
kość wiatru na szczytach wynosi 6 m/s, przy czym występuje 194 dni z wia-
trem o prędkości >10 m/s i 62 dni z wiatrem o prędkości >15 m/s. Najbardziej 
niszczycielskie są wiatry fenowe, wiejące z prędkością około 80 m/s. 
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6. CHARAKTERYSTYKA WSPÓŁCZESNEJ RZEŹBY 
PERYGLACJALNEJ TATR I WYBRANYCH 

GRUP WYSOKOGÓRSKICH 

6.1. ALPY 

6.1.1. WPROWADZENIE 

Alpy, najwyższe (Mont Blanc 4807 m n.p.m.) i najbardziej rozległe (dłu-
gość 1200 km, szerokość 150-250 km) góry wysokie Europy mają zróżnico-
waną budowę geologiczną i rzeźbę typu alpejskiego, ze stromymi stokami 
i głębokimi dolinami, przekształconą przez działalność lodowców w plejsto-
cenie. Najwyższe partie gór są współcześnie zlodowacone. 

Warunki dla rozwoju rzeźby peryglacjalnej w Alpach występują w stosun-
kowo szerokiej strefie obejmującej kilka pięter klimatycznych. F. Lehmkuhl 
(1989) wskazał na zróżnicowanie zasięgów wysokościowych wybranych foim 
peryglacjalnych, podobnie jak i zdefiniowanej klimatycznie strefy perygla-
cjalnej wzdłuż łuku Alp. Rozciągłość pionowa piętra peryglacjalnego, ograni-
czonego od dołu dolną granicą soliflukcj i, położoną około 50-150 m powyżej 
górnej granicy lasu, a od góry górną granicą gruntów strukturalnych, wynosi 
1050 m w masywie Ortles-Cevedale (Hóllerman 1967), a w Alpach Walij-
skich (Penińskich), gdzie jej górna granica sięga 3400 m n.p.m. (Furrer 1965), 
dochodzi do 1100 m (ryc. 5). Jednak już ta sama rozciągłość określona na 
podstawie górnej granicy lasu i granicy wieloletniego śniegu w Alpach Wschod-
nich wynosi zaledwie 800 m. Zmienność położenia górnej granicy lasu i gra-
nicy wieloletniego śniegu w Alpach i innych obszarach górskich przedstawia 
tabela 1. Granice pionowych zasięgów foim rzeźby peryglacjalnych przyjmu-
ją wyższe wysokości bezwzględne w centralnej części masywu w stosunku do 
obrzeży (Hóllerman 1964, 1967; Stingl 1969). 

Rzeźbę peryglacjalną Alp cechuje duża różnorodność. Mapy geomorfolo-
giczne obszarów alpejskich, zarówno te ogólne (np. P. Hóllerman (1964), 
W. Rączkowski i Z. Rączkowska (1992-1993), GNGFG CNR (1986), W. Rącz-
kowski (1997) - masyw Ortles-Cevedale, M. Igout (1971) - Ubaye-Cham-
beyron, B. Kaiser (1975) - Vanoise-Lanserlia) jak i szczegółowe mapy rzeźby 
peryglacjalnej (np. Stingl 1969; Marenzy 1977a, b; Centre... 1980; Lehmkuhl 
1989; Pierrehumbert 1998) ukazują bogaty zestaw foim peryglacjalnych, od 
lodowców gruzowych przez foimy soliflukcyjne i mrozowe do miniaturowych 
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Rye. 5. Lokalizacja ważniejszych obszarów badań w Alpach. Oznaczenia: koło -
badania autorki, trójkąt - badania innych autorów. 1-Argentera, 2 - Ubaye 
(Chambeyron), 3 - Queyras, 4 - Monte Viso, 5 - rejon Brianęonaise, 6 - Ecrins, 
7 -Vanoise, 8 -Mont Blanc, 9 - Alpy Walijskie (Penińskie), 10 - Alpy Berneńskie, 
11- Alpy Retyckie, 12 - dolina Engadin, 13 - Bernina, 14 - Adamello-Presanella, 
15 - Ortles-Cevedale, 16 - Alpy Oetztalskie, 17 - Dolomity, 18 - Stubaier, 19 - Alpy 
Bawarskie, 20 - Alpy Zillertalskie, 21 - Venediger, 22 - Wysokie Taury (Glockglokner, 
Granatspitze), 23 - Wysokie Taury (Ankogel), 24 - Alpy Kamickie, 25 - Dachstein, 
26 - Niskie Taury. Model wysokościowy terenu GT0P03C) ze strony http:// 
www.landcover.org. 
Location of main studies areas in the Alps. Signs: circle sites studied by the author, triangle 
sites studied by other researchers. 1 the Argentera, 2 the Ubaye (Chambeyron), 3 the 
Queyras, 4 Monte Viso, 5 Brianęonaise area, 6 the Ecrins, 7 the Vanoise, 8 Mont Blanc, 
9 the Wallis Alps (the Pennines), 10 the Bernese Alps, 11 the Rhaetian Alps, 12 the 
Engadin valley, 13 the Bemina, 14 the Adamello-Presanella, 15 the Ortles-Cevedale, 
16 the Ótztaler Alps, 17 the Dolomites, 18 the Stubaier Alps, 19 the Bavarian Alps, 
20 the Zillertaler Alps, 21 the Venediger, 22 the Hohe Tauren (Glockglokner, Granatspitze), 
23 the Hohe Tauren (Ankogel), 24 the Carniche Alps, 25 the Dachstein, 26 the Niedere 
Tauren. Digital elevation model GTOP030 from http://wwv.landcover.org. 
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Rye. 6. Szkic geomorfologiczny górnej części doliny Madriccio w masywie Ortles-
Cevedale (Alpy Włoskie). 1 - wierzchołki, 2 - granie, 3 - przełęcze, 4 - ściany skalne, 
5 - stoki skalne, 6 - świeże pokrywy blokowe z wietrzenia/« situ, 1 - stoki usypiskowe, 
8 - stożki usypiskowe, 9 - stożki obrywowe, 10 - reliktowe lodowce gruzowe, 
11- nisze niwalne z krawędziami skalnymi, 12 - nisze niwalne wycięte w materiale 
gruzowym, 13 - wały niwalne aktywne, 14 - załomy strukturalne na stoku, 
15 - nieaktywne poligony i pierścienie sortowane, 16 - aktywne poligony i pierścienie 
sortowane, 17 - loby soliflukcyjne, 18 - orające głazy, 19 - rozcięcia erozyjne, 
20 - dno doliny przykryte materiałem morenowym, 21 - wał morenowy, 22 - potoki, 
23 - poziomice 
Geomorpho logical sketch of the upper part of the Madriccio valley in the Ortles-Cevedale massif 
(the Italian Alps). 1 summits, 2 ridges, 3 passes, 4 rockwall, 5 rocky slopes, 6 slope 
cover with blocks produced by in situ weathering, 7 talus slopes, 8 talus cones, 9 rockfall 
cones, 10 relict rock glaciers, 11 nival niches with rocky edges, 12 nival niches cut in debris 
cover, 13 active protalus ramparts, 14 structural escarpment, 15 non-active sorted polygons 
and circles, 16 active sorted polygons and circles, 17 solifluction lobes, 18 ploughing 
bloulders, 19 erosion gullies, 20 valley bottom filled with moraine deposits, 21 moraine 
ridge, 22 streams, 23 contour lines 
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gleb strukturalnych. Lokalizację obszarów badań szczegółowo przedstawiono 
na rycinie 5. Są to zarówno formy wskaźnikowe dla wieloletniej zmarzliny 
jak i formy charakterystyczne dla szeroko pojętego środowiska peryglacjalne-
go. Są one oczywiście zróżnicowane pod względem wykształcenia i wielko-
ści, a także położenia wysokościowego w łuku Alp, co jest widoczne między 
innymi przy porównaniu map Doliny Madriccio w masywie Ortles-Cevedale 
(ryc. 6) i Doliny Steiner w masywie Granatspitzegruppe (ryc. 7). Masyw Or-
tles-Cevedale, a szczególnie Dolina Martello wraz z dolinami bocznymi (Ma-
driccio) to główny obszar badań autorki w Alpach. 

W Alpach strefa peryglacjalna zawiera dwa typy środowiska peryglacjal-
nego, czyli obejmuje obszary z wieloletnią zmarzliną (tab. 3) i obszary, w któ-
rych zmarzlina nie występuje. Rozdzielająca je granica, nie jest linią ciągłą 
1 zmienia swą wysokość w zależności od regionalnego zróżnicowania cech 
klimatu i środowiska (Keller i in. 1998). Ekspozycja stoku to jeden z podsta-
wowych czynników różnicujących jej położenie. Na stokach południowych 
dolna granicy występowania zmarzliny leży 200-300 m wyżej (tab. 3). Rów-
nież rozmieszczenie zjawisk, procesów i form peryglacjalnych jest różne na 
stokach ciepłych i zimnych, co wykazał między innymi A. Mamezy (1977b) 
na podstawie analizy rzeźby w masywie Vanoise (ryc. 8). 

Oprócz strefowego (pasowego) zróżnicowania rzeźby peryglacjalnej ist-
nieje także zróżnicowanie wymuszone obecnością lodowców, w tym lodow-
ców o wyraźnych, długich jęzorach. Ich obecność generuje dwie strefy prze-
strzenne. Jedna to wierzchołki, granie i grzbiety niezlodowacone, wznoszące 

Ryc. 7. Rzeźba peryglacjalna w południowym Granatspitzgruppe (Wysokie Taury) 
według H. Stingla (1969). 1 - ruchome, nieuporządkowane pokrywy gruzowe na 
przedpolu lodowca (morenowe i fluwioglacjalne), 2 - stoki usypiskowe, 3 - miejsca 
wywiewania i sedymentacji eolicznej materiału frakcji piaszczystej, 4 - blokowiska, 
5 - loby soliflukcyjne z pokrywą darniową, 6 - kamieniste loby soliflukcyjne, 
7 - kamieniste loby soliflukcjne z sortowaniem, 8 - loby głazowe, 9 - tufury, 
10 - orające głazy, 11 - nieruchome bloki skalne 12 - pierścienie kamieniste, drobny 
materiał w środku (duże formy), 13 - pierścień drobnego materiału z kamienistym 
środkiem, 14 - pierścienie kamieniste z drobnym materiałem w środku, (formy 
miniaturowe), 15 - pasy kamieniste, (duże formy), 16 - pasy ziemiste, 17 - poligony, 
18 - bruki deflacyjne kamieniste, 19 - girlandy wiatrowe, 20 - las, 21 - obszar nie 
objęty kartowaniem 
Peri glacial relief in southern part of the Granatspitzgruppe (the High Tauren) after H. Stingl 
(1969). 1 moving, mixed debris cover at glacier foreland (morainic and fluvioglacial), 
2 talus slopes, 3 sites of deflation and eolian deposition of sandy material, 4 blockfields, 
5 turf covered solifluction lobes, 6 debris covered solifluction lobes, 7 debris covered 
solifluction lobes with sorting, 8 bouldery lobes, 9 thufurs, 10 ploughing boulders, 
11 stable rocky blocks 12 debris circles with fine material in centre (macro forms), 
13 circles of fine material with debris in centre, 14 debris circles with fine material in centre 
(miniature forms), 15 debris strips, (macro forms), 16 earth strips, 17 polygons, 
18 deflation stone pavement, 19 wind garlands, 20 forest, 21 areas not mapped 
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Ryc. 8. Piętrowość form rzeźby i lodowców w le Vallon de la Rocheure, w masywie 
Vanoise (wg A. Marnezy 1977a). 1 - lodowce, 2 - stożki gruzowe aktywne, 3 - lodowce 
gruzowe nieaktywne, 4 - stożki gruzowe nieaktywne, 5 - lodowce gruzowe aktywne, 
6 — bruki kamieniste, 7 - aktywne formy soliflukcyjne (loby, języki gruzowe, orające 
głazy), 8 - nieaktywne formy soliflukcyjne (loby, języki gruzowe, orające głazy), 9 -
tufury, 10 - poligony i pierścienie kamieniste, 11 - pasy sortowane, 12 - języki 
osuwiskowe, 13 - rynny erozyjne, 14 - łąki alpejskie 
Zonality of relief forms and glaciers in Le Vallon de la Rocheure, in the Vanoise massif (after 
A. Marnezy 1977a). 1 - glacicrs, 2 - active talus cones, 3 - non-active rock glaciers, 4 - non-
active debris concs, 5 - activc rock glacicrs, 6 - boulder pavement, 7 - active solifluction forms 
(lobs, tongues, ploughing boulders), 8 - non-active solifluction forms (lobs, boulder tongues, 
ploughing boulders), 9 - thufurs, 10 - debris circles and polygons (sorted), 11 - sorted strips, 
12 - landslide tongues, 13 - erosional gullies, 14 - alpine swards 
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się ponad lodowcem lub sterczące jako nunataki. Druga to strefa bezpośrednio 
u czoła lodowca lub wokół jego jęzora. Ma ona szerokość do kilkuset metrów, 
często ograniczoną przez wysokość poziomu barku lodowcowego. Cechuje ją 
obecność wieloletniej zmarzliny i stosunkowo miąższych pokryw z dużym 
udziałem drobnej frakcji oraz surowość klimatu i brak roślinności. Rzeźba 
w tej strefie, określana przez C. Ballantyne'a (2002a, b) mianem paraglacjal-
nej, powstaje głównie wskutek aktywności procesów peryglacjalnych. Rów-
nież analiza map geomorfologicznych wskazuje na to, że aktywne formy pe-
ryglacjalne w szczególnym natężenu rozwijają się w bezpośrednim sąsiedztwie 
lodowców (Hóllerman 1964, 1967; Stingl 1969; Mamezy 1977b; Lehmkuhl 
1989; Rączkowski, Rączkowska 1992-1993; Pierrehumbert 1998). Stopień 
zlodowacenia masywu wpływa na wielkość przestrzeni, jaka pozostaje do-
stępna dla rozwoju rzeźby peryglacjalnej. 

Rozwój rzeźby peryglacjalnej w Alpach jest także uwarunkowany przez 
mozaikowość miąższości pokryw zwietrzelinowych. Wielkość miąższości 
pokryw waha się od całkowitego braku pokryw na ścianach skalnych do po-
kryw o miąższości kilkudziesięciu mętów na stokach usypiskowych. Ponad-
to lito logia podłoża i geneza pokryw są dodatkowymi czynnikami wpływają-
cymi na ich mozaikowość. 

Badania rzeźby peryglacjalnej w Alpach mają bardzo długą tradycję. Pro-
wadzone były przez uczonych z różnych krajów, przede wszystkim tych w ob-
szarach, których rozciąga się ten najdłuższy łańcuch górski Europy, czyli z Fran-
cji, Szwajcarii, Włoch i Austrii. Stąd też sposób prowadzenia badań i ich 
problematyka w poszczególnych częściach łańcucha Alp nawiązują do specy-
fiki narodowych szkół badawczych, wpisując się jednocześnie w światowe 
trendy czy mody badawcze w obrębie geomorfologii. Niemieckie badania za-
owocowały określeniem pionowych zasięgów klimatycznej strefy i form pe-
ryglacjalnych (m. in. Hóverman 1962; Hóllerman 1967; Stingl 1969; Kelletat 
1970a, 1977; Furer, Fitze 1970a), z kolei francuskie przyczyniły się do rozpo-
znania mechanizmu i środowiskowych uwarunkowań procesów mrozowych 
i soliflukcji (m. in. Tricart, Callieux 1950; Pissart 1964, 1973, 1974; Kaiser 
1980; Centre... 1980; Coutard 1985; Francou 1988; Coutard i in. 1988a, b; 
Coutard, Ozouf 1993; Coutard i in. 1996). W ostatnich dziesięcioleciach zain-
teresowanie badaczy koncentruje się głównie na problematyce wieloletniej 
zmarzliny, jej klimatycznych uwarunkowań oraz związanej z nią rzeźby (m. in. 
Barsch 1992, 1996; Haeberlii 1975, 1985; Vonder Miihll, Kingele 1994). Ca-
łość uwarunkowań historii badań peryglacjalnych w Alpach wyjaśnia z jednej 
strony bogactwo materiałów, a z drugiej ich fragmentaryczność oraz niejed-
norodność i trudności związane z zestawieniem danych dla większych obsza-
rów. 
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6.1.2. UWARUNKOWANIA I EFEKTY WIETRZENIA MROZOWEGO 

Jednym z elementów krajobrazu geomorfologicznego, najbardziej wyróż-
niających góry wysokie jest występowanie ścian i powierzchni skalnych. Ściany 
skalne są typowym i powszechnym elementem rzeźby alpejskiej, która domi-
nuje w geologicznie młodych górach - Alpach, Pirenejach, Tatrach czy nawet 
Karpatach Południowych. Formy te są zdecydowanie mniej powszechne w Gó-
rach Skandynawskich czy Cairngorms. 

Rozwój ścian i stoków skalnych podobnie jak pokryw gruzowych jest wy-
nikiem procesów wietrzenia, w tym głównie wietrzenia mrozowego, które już 
od początku badań nad strefą peryglacjalną (Łoziński 1909; Hógbom 1914) 
przyjmowane jest jako jeden z wiodących procesów peryglacjalnych (Troll 
1944; Tricart 1970; Jahn 1970b, 1975; Washburn 1973, 1980; Embleton, King 
1975; French 1976; Embleton, Thornes 1985; Ballantyne, Harris 1994; Ritter 
i in. 2002). W ostatnich latach niektórzy autorzy kwestionują zwiększoną efek-
tywność tego procesu w warunkach klimatu peryglacjalnego (Thorn 1992; 
Hall 1995; French 1996; Andre 2003), sugerując, że w środowiskach innych 
niż peryglacjalne, intensywność wietrzenia może być większa (French 1996). 

Proces wietrzenia mrozowego i jego uwarunkowania, a także mechanizm, 
był w Alpach szczegółowo badany w latach 80. XX wieku przez geomorfolo-
gów francuskich (m. in. Mantę 1985; Coutard 1985; Lautridou; Gabert 1987; 
Kaiser 1987; Francou 1988; Pancza, Ozouf 1988; Coutard, Francou 1989; 
Rovera 1990) oraz w latach 90. XX wieku przez geomorfologów japońskich 
(Matsuoka i in. 1997; Matsuoka i in. 2003), a także szwajcarskich (np. Gruber 
i in. 2004). Wyniki pomiarów potwierdziły, że wietrzenie mechaniczne i zwią-
zane z nim odpadanie zachodzi wskutek zamarzania i rozmarzania skał, zwią-
zanego z cyklem rocznym i dobowym przejść przez zero (m. in. Galibert 1965; 
Lautridou; Gabert 1987; Francou 1988; Pancza, Ozouf 1988; Coutard, Fran-
cou 1989; Matsuoka i in. 1997;). 

Stwierdzono, że wietrzenie zachodzi głównie wiosną, najczęściej w okre-
sie kwiecień-maj (Francou 1982; Rovera 1990; Matsuoka i in. 1997), ale wy-
stępuje także w zimie (Pancza, Ozouf 1988; Lautridou, Gabert 1987), głównie 
w styczniu i lutym. W Alpach Francuskich (Ubaye, 2450 m n.p.m) grunt jest 
zamarznięty tylko w grudniu (Lautridou, Gabert 1987). 

Jak wskazują wyniki pomiarów temperatury ścian, w strefie peryglacjal-
nej, w różnych częściach Alp, przebieg wietrzenia fizycznego jest uwarunko-
wany przede wszystkim termicznie (Coutard 1985; Mantę 1985; Kaiser 1987; 
Coutard i in. 1988a; Francou 1988; Coutard, Francou 1989; Coutard, Ozouf 
1993; King 1990; Matsuoka i in. 1997; Matsuoka i in. 2003). Temperatura 
ścian i stoków skalnych zależy od ich wysokości nad poziom morza oraz eks-
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pozycji (Galibeit 1965; Francou 1988; Coutard, Francou 1989; King 1990; 
Matsuoka i in. 1997). Zarówno badania w Alpach Francuskich (Ubaye, 
Brianęonnaise, Vanoise - ryc. 5) jak i w Alpach Szwajcarskich (Dolina En-
gandin, Gomergrat - ryc. 5) wykazały, że stoki o ekspozycji południowej, 
a także grzbiety, cechuje duża liczba płytkich, przypowierzchniowych cykli 
przejść przez zero w ciągu roku, dobowych lub kilkudniowych. Ponadto na 
stokach tych występuje stosunkowo krótkotrwałe ciągłe przemarznięcie grun-
tu przez około 2-3 miesiące, do głębokości około 0,5 m, z temperaturą mini-
malną w całym roku rzadko niższą niż -8°C w Alpach Francuskich i -10°C 
w bardziej kontynentalnych Alpach Szwajcarskich. (Coutard, Francou 1989; 
King 1990; Matsuoka i in. 1997). Natomiast na ścianach i stokach o ekspozy-
cji północnej występuje sezonowy, głęboki, cykl przejść przez zero (King 1990; 
Matsuoka i in. 1997), chociaż na ścianach Roc Noir du Combeynot (Brianęon-
naise) stwierdzono kilka cykli przejść przez zero w roku. Ciągłe przemarznię-
cie utrzymuje się przez 7 miesięcy w roku, a temperatura często jest niższa niż 
-8°C do 10°C Coutard, Francou 1989). 

Oprócz temperatury na przebieg wietrzenia ma także wpływ wilgotność, 
która kontroluje wahania temperatury (Hall 1986; Francou 1988; Coutard i in. 
1988b; Matsuoka i in. 1997, Sas 2003). Fragmentacja powierzchni skalnych 
zachodzi wzdłuż spękań wypełnionych przez lód (Coutard, Francou 1989), 
a woda z topnienia lodu wspomaga działanie temperatury (Francou 1988; Co-
utard, Francou, 1989; Matsuoka i in. 1997). O tym, że wilgotność jest głów-
nym czynnikiem kontrolującym przebieg wietrzenia, świadczy to, że posze-
rzanie szczelin zachodzi tylko na wiosnę w okresie topnienia (Matsuoka i in. 
1997). Także odpadanie jest częstsze w czasie, gdy woda spływa w dużych 
ilościach po ścianach, a nie wtedy, gdy notuje się więcej cykli przejść przez 
zero (Francou 1988). 

Określając mechanizm procesu wietrzenia, w nawiązaniu do modelu roz-
szerzania objętościowego (volumetric expansion hyposthesis) (McGreevy 
1981), sprecyzowany na podstawie wyników 7-letnich (1994-2001), równo-
czesnych, pomiarów teimiki skał i tempa wietrzenia wskutek rozszerzania 
szczelin i odpadania gruzu z malowanych fragmentów ścian prowadzonych 
w Alpach Szwajcarskich, wyróżniono trzy typy wietrzenia (Matsuoka i in. 
2003), którym przypisano następujące cechy: 

A - powtarzalne cykle otwierania i zamykania szczelin rzędu 10" mm wy-
stępujące często jesienią, w powiązaniu z dobowymi cyklami przejść przez 
zero temperatury gruntu. Niekiedy szczeliny zmieniają się, ale niewiele, w cza-
sie lata, co może mieć związek ze zmianą wilgotności lub teimiki, 
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Tabela 7. Tempo cofania ścian skalnych jako wskaźnik wietrzenia mechanicznego 

Lokalizacja Proces Lito logia 
Tempo w 
mm/rok Źródło 

Alpy Szwajcarskie cofanie 2,5 Barsch (1977) 
Tarentaise cofanie kwarcyty, 

wys. izotermy 0°C 
0,01-0,25 Rovera (1990) 

Alpy Austriackie 
(Zillertalskie) 

cofanie gnejsy, łupki 
krystaliczne 

0,7-1,0 Poser (1954) 

Karwendelgebirge 
Zugspitzeplatz, 
Alpy Bawarskie 

cofanie wapienie 0,005-0,0 Sas, Woliny (2001) 

Reintal, Alpy 
Północne 

cofanie wapienie 0,007-0,17 Keller, Moser (2002) 

Doi. Horlach, 
Stubaier Alpy 

erozja skały wapienie, 
2400-2650 mn.p.m. 

0,01-0,1 Becht(1995) 

Górna Egadin, 
Alpy Szwajcarskie 

odpadanie 
(erozja) 

wapienie, zielone 
łupki, 2890 mn.p.m. 

<0,1 
max 1,5 

Matsouka i in. (2003) 

Murtel-Corvatsch, 
Alpy Szwajcarskie 

cofanie 1,0-2,0 Haeberli i in. (1999) 

Alpy Francuskie, 
Col Lautaret 

cofanie ścian skały krystaliczne, 
>2600 mn.p.m. 

0,05-3,0 Francou (1988) 

Alpy Francuskie, 
Crete de Vars 

cofanie dolomity i wapienie 
2450 m n.p.m., stoki S 

0,05-0,25 Coutard, Francou 
(1989) 

Alpy Francuskie, 
Combę de Laurichard 

cofanie granity, 
3000 mn.p.m 

0,1 - 0 , 5 Coutard, Francou 
(1989) 

Alpy granity 0,2-0,6 Galibert (1965) 
Pireneje denudacja 

ścian 
łupki krystaliczne 12,0-18,0 Serrano i in. (2006) 

Pireneje cofanie 0,6-1,0 Serrano i in. (1999) 
Karkevagge, 
N-Szwecja 

cofanie łupki krystaliczne 0,04-0,15 Rapp (1960) 

Spitsbergen kwarcyty, 
skały metamorficzne 

0,15 
0,7; max 1,5 

Andre (1996) 

Tatry cofanie 

piętro subalpejskie 0,0004 Kotarba i in. (1987) 

Tatry cofanie 

piętro alpejskie 2,5 
Kotarba i in. (1987) 

Tatry cofanie 

granity 0,4 Mamica (1984) i 
Koszyk (1977), vi de 
Kotarba i in. (1987) Tatry cofanie 

skały metamorficzne 
i granity 

0,0004-0,26 
średnio 0,04 

Mamica (1984) i 
Koszyk (1977), vi de 
Kotarba i in. (1987) Tatry cofanie 

skały metamorficzne 
i granity 

0,7 Kotarba i in. (1987) 
Tatry cofanie 

wapienie i dolomity, 
Doi. Małej Łąki, 

0,1-3,0; 
średnio 0,84 

Kotarba (1972) 

Tatry cofanie 

skały węglanowe, 
Tatry Bielskie 

0,01-0,43 Midriak (1983) 

Tatry cofanie 

skały węglanowe, 
Tatry Zachodnie 

0.1-0.95 Midriak (1983) 

B - poszerzenie szczelin o 0,1-0,5 mm, które towarzyszy sezonowemu 
zamarzaniu na początku zimy, na co nakłada się otwieranie szczelin na po-
czątku sezonu roztopów (typ C), gdy skała znajduje się w temperaturze zera 
stopni. Sprzyja temu wpływająca w szczeliny i zamarzająca woda roztopowa 
o temperaturze około 0°C, co może powodować otwarcie się szczelin (Matsu-
oka 200 la), 
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C - poszerzenia szczelin rzędu 0,5 mm lub więcej. Ten typ wietrzenie nie 
występuje w każdym roku. Powoduje zazwyczaj stałe poszerzenie szczelin, 
podczas gdy otwarcia typu A i B są czasowe. Średnio otwieranie szczelin 
wynosi -0,1 mm/rok i wykazuje dużą zmienność w poszczególnych latach. 
Poszerzanie szczelin występuje w czasie spadku temperatury powierzchni skały 
tuż poniżej zera, co oznacza, że zamarzanie in-situ rozpoczyna proces wie-
trzenia. 

Wyniki badań zespołu japońskiego (Matsouka i in. 1997; Matsouka i in. 
2003) wskazały, że struktura czasowa i przestrzenna oraz tempo odpadania 
zależy od ekspozycji, a niekoniecznie od cech podłoża, co jednak nie znajduje 
potwierdzenia w innych obszarach górskich, np. Tatry (tab. 7). 

Efektywność wietrzenia ścian skalnych w zależności od ich ekspozycji jest 
różnie oceniania. Ściany o ekspozycji południowej ciągle produkujągruz, także 
w zimie, gdy są odsłonięte spod śniegu, natomiast na ścianach eksponowa-
nych na północ proces ten jest nieciągły, a jego tempo jest nieregularne (Mat-
suoka i in. 2003). Z kolei geomorfolodzy francuscy dowodzą, że dłuższe i bar-
dziej intensywne przemarznięcie skał oraz stała dostawa wody powodują, że 
proces wietrzenia jest bardziej aktywny na ścianach o ekspozycji północnej, 
gdzie może zachodzić w większości miesięcy w roku (Coutard, Francou 1989; 
Coutard, Ozuof 1993). Na ścianach o ekspozycji południowej produkcja gru-
zu i odpadanie są szczególnie duże wiosną (Francou 1982; Coutard, Ozouf 
1993). Różnice w przebiegu temperatury na ścianach i stokach skalnych o różnej 
ekspozycji decydują o różnej wielkości okruchów skalnych powstających 
w wyniku wietrzenia, grubszych na ścianach o ekspozycji północnej (Coutard, 
Ozouf 1993; Matsuoka i in. 1997). Jednak wielkość odpadających okruchów 
jest także bardzo zależna od litologii (GNGFG CNR 1986; Francou 1988; 
Coutard i in.l988a, b). W wyniku wietrzenia mrozowego głównie produko-
wany jest materiał grubo frakcyjny, gdyż według badań laboratoryjnych w wy-
niku wietrzenia mrozowego tylko na ścianach gipsowych i kredowych mogą 
powstawać drobne frakcje (Lautridou i in. 1992). 

Najczęściej stosowaną miarą oceny efektywności wietrzenia jest tempo 
cofania się ścian skalnych. Wartości tego wskaźnika dla dziedziny perygla-
cjalnej w Alpach i innych obszarach wysokogórskich Europy przedstawiono 
w tabeli 7. Zasadniczo pomierzone wartości nie przekraczają 1 mm/rok. Mak-
symalne wartości 2,5 mm/rok są szacunkami uzyskanymi na podstawie roz-
miarów lodowców gruzowych (Barsch 1977; Haeberli i in. 1999). 

Z kolei od efektywności procesów wietrzenia zależy rozwój wielu form 
rzeźby, w tym ścian skalnych i charakterystycznych dla Alp grzbietów i grani 
skalnych oraz form, które są budowane z gruzu powstającego w wyniku wie-
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trzenia. Na stokach o mniejszym nachyleniu zwietrzały materiał pozostaje in 
situ tworząc pokrywy blokowe lub gruzowe, dokumentowane m. innymi przez 
autorkę w Alpach Włoskich (ryc. 6). Pokrywy te są przekształcane przez róż-
nego typu procesy stokowe, których przebieg i efektywność zależy między 
innymi od składu mechanicznego tych pokryw (GNGFG CNR 1986; Lautri-
dou i in. 1992; Matsuoka i in. 2003). 

Materiał ze ścian skalnych odpada i formuje, stożki i stoki usypiskowe, 
będące wynikiem współdziałania z procesami grawitacyjnymi, a także lodow-
ce gruzowe lub wały niwalne, będące wynikiem współdziałania z procesami 
peryglacjalnymi, czy wały i pokrywy morenowe, będące wynikiem współ-
działania z procesami glacjalnymi (ryc. 6). 

Wietrzenie mrozowe jest procesem powszechnym w strefie peryglacjalnej 
Alp, o czym świadczy obecność świeżego materiału gruzowego na stokach 
usypiskowych czy występowanie pojedynczych popękanych głazów skalnych, 
jednakże dopiero powyżej 2800-3000 m n.p.m. zarówno lita skała jak i po-
krywy blokowo-gruzowe są najbardziej poddane wietrzeniu mrozowemu, gdyż 
są pozbawione porostów i pokrywy roślinnej (GNGFG CNR 1986; Lautridou 
i in. 1992), a równocześnie wyniki pomiarów (tab. 7) dowodzą aktywności 
procesu wietrzenia. Zatem stoki z pokrywami blokowymi z wietrzenia in situ, 
znajdowane w czasie badań w Alpach Włoskich (ryc. 6) rozwijają się współ-
cześnie. Przeczy to tezie W. Haeberlego (1978), zakładającej niwelowanie efek-
tywności procesów peryglacjalnych w strefie ciągłej wieloletniej zmarzliny. 
Pewne oznaki aktywności w obrębie języków i pól gruzowych, leżących po-
wyżej 2600-2800 m n.p.m., stwierdzono także w masywie Vanoise, w Alpach 
Francuskich (BCaiser 1975). 

6.1.3. LODOWCE GRUZOWE I INNE FORMY WSKAŹNIKOWE 
WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

Lodowce gruzowe tworzy gruz skalny i lód, pełznące najczęściej z prędko-
ścią kilkudziesięciu centymetrów na rok (Fot. 1). 

W Alpach lodowce gruzowe są powszechne, występują w całym łańcuchu 
tych gór, co wyróżnia je spośród innych gór wysokich Europy. Pierwsze opisy 
lodowców gruzowych w Alpach pochodzą z początku XX wieku (Chaix 1923; 
Firsterwalder 1928), a od lat 60. XX wieku lodowce gruzowe były przedmio-
tem intensywnych badań w Alpach szwajcarskich (m. in. Messerli, Zurbuchen 
1968; Barsch 1969a, b, 1978; Haeberli 1973, 1985; Hoelzle 1994, 1998; Łn-
hof 1996, 1998; Imhof i in. 2000; Frauenfelder i in. 2003; Nyenhuis i in. 2005), 
w Alpach francuskich (Michaud, Cailleux 1950; Pissart 1964; Francou 1977a; 
Mamezy 1977b; Jorda 1983; Evin 1983; Evin, Fabre 1990; Ribolini, Fabre 
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2006), w Alpach austriackich (Victors 1972; Lieb 1996, 1998; Berger i in. 
2004) w Alpach włoskich w masywie Ortles-Cevedale (m. in. Hóllerman 1964; 
Carton i in. 1988; GNGFG CNR 1986; Rąezkowski 1997; Gugliemin, Smira-
glia 1997; Cannone i in. 2003; Seppi i in. 2005;), w masywie Adamello-Presa-
nella(Baroni i in. 2004). Obecnie ich rozmieszczenie jest stosunkowo dobrze, 
chociaż nierównomiernie, poznane. Badania rozprzestrzenienia tych form pro-
wadzono przy użyciu różnych metod, od kartowania terenowego poprzez ana-
lizę zdjęć lotniczych i satelitarnych. Poszczególne masywy alpejskie różnią 
się liczbą występujących w nich lodowców gruzowych (CAPS 1998). W ca-
łych Alpach szwajcarskich występuje około 100 lodowców gruzowych (Ha-
eberli 1985). 

W Alpach występują aktywne, nieaktywne, a także reliktowe lodowce gru-
zowe (Barsch 1977, 1988, 1992). Lodowce gruzowe aktywne stanowią około 
50% wszystkich alpejskich lodowców gruzowych (Lieb 1996; Imhof 1998; 
Lambiel, Reynard 2001; Baroni i in. 2004; Ribolini, Fabre 2006). Udział lo-
dowców aktywnych w ich ogólnej liczbie zmienia się od 62% w całych Al-
pach szwajcarskich (Frauenfelder, Kaáb 2000) do 19% w zachodnich Alpach 
austriackich (Krainer, Mostler 2000). Lodowce nieaktywne zawierają zamar-
znięty materiał skalny i lód, ale nie wykazują mchu (Barsch 1992). We wschod-
nich Alpach austriackich, są nazywane „inact rock glacier" i zaliczane do ak-
tywnych lodowców gruzowych (Lieb 1996, 1998). Położenie wysokościowe 
czoła aktywnego lodowca gruzowego odpowiada położeniu izotermy średniej 
rocznej temperatury powietrza-2°C (Barsch 1978; Evin 1983; Haeberli 1985). 

Duża liczba lodowców gruzowych w Alpach ma zasadniczo uwarunkowa-
nia klimatyczne, ale równie ważne są uwarunkowania litologiczne i topogra-
ficzne. Tylko w górach, gdzie klimat sprzyja występowaniu wieloletniej zmar-
zliny i intensywnej działalności procesów wietrzenia i odpadania, a obecność 
wysokich ścian skalnych umożliwia dostawę materiału możliwy jest tak po-
wszechny rozwój tych form. W Alpach dolna granica ciągłej wieloletniej zmar-
zliny położona jest na wysokości 3300 m n.p.m., a nieciągłej na wysokości 
2400 m n.p.m., tuż powyżej górnej granicy lasu (Haeberli 1990, 1992) i różni 
się w poszczególnych masywach alpejskich (tab. 3). Alpejska zmarzlina ma 
grubość od 20 do 80 lub więcej metrów (Haeberli i in. 2006). Aktywne lodow-
ce gruzowe sąjednoznacznym wskaźnikiem obecności wieloletniej zmarzliny 
(m. in. Barsch 1969a,b, 1977, 1978, 1988; Haeberli 1973, 1975,1985;French 
1976; Harris 1981; King 1990; Tatenhove, Dikau 1990; Cheng, Dramis 1992; 
Guglielmin i in. 1994). 

W Alpach współcześnie aktywne lodowce gruzowe występują w najwyż-
szych częściach cyrków glacjalnych (m. in. Rąezkowski 1997; Delaloye, Mo-
rand 1998; Lambiel, Reynard 2001), na stokach o różnej ekspozycji, w miej-
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Rye. 9. Dolny zasięg aktywnych lodowców gruzowych (wieloletniej zmarzliny) 
w Alpach (według C. Lambiel, E. Reynard (2001), zmienione). 1 - Rejon Bagnes-
Heremence (Lambiel, Reynard 2001), 2 - Rejon Entremont (Delaloye, Morand 1998), 
3 - Alpy Wschodnie (Lieb 1996), 4 - Alpy Berneńskie (Imhof 1996), 5 - Masyw 
Adamello (Baroni i in. 2004) 
Lower limit of active rock glaciers (permafrost) in the Alps (after C. Lambiel, E. Reynard 
(2001), modified). 1 the Bagnes-Heremence area (Lambiel, Reynard 2001), 2 the Entremont 
area (Delaloye, Morand 1998), 3 the Eastern Alps (Lieb 1996), 4 the Bemese Alps (Imhof 
1996), 5 the Adamello massif (Barroni i in. 2004) 

scach osłoniętych przed radiacją i z dużą dostawą materiału. Większość (od 42% 
w Alpach Wschodnich do 61-100% w Alpach Penińskich i Berneńskich) ak-
tywnych lodowców gruzowych występuje na stokach o ekspozycji północnej 
- NW-N-NE (m. in. GNGFG CNR 1986; Carton i in. 1988; Evin,Fabre 1990; 
Tatenhove, Dikau 1990; Krummenacher, Budmiger 1992; Smiraglia 1992; 
Pelfini, Smiraglia 1992; Lieb 1996; Pancza 1998; Delaloye, Morand 1998; 
Imhof 1998; Lambiel, Reynard 2001; Baroni i in. 2004; Nyenhuis i in. 2005; 
Matsuoka i in. 2005; Ribolini, Fabre 2006). 

Położenie wysokościowe aktywnych lodowców gruzowych różni się w po-
szczególnych częściach Alp. W masywach Mercantour, Ubaye, Queyras, 
Argenetra (ryc. 5) aktywne lodowce gruzowe występują powyżej 2600 m n.p.m. 
(Evin, Fabre 1990; Francou, Reynaud 1992; Ribolini, Fabre 2006), a lodowce 
z pogrzebanym masywnym lodem lodowcowym powyżej 2500 m n.p.m. (Ri-
bolini Fabre 2006), w Mt. Viso i Brianęoniase (przeł. Lautaret) powyżej 2400-
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Tabela 8. Cechy wybranych aktywnych lodowców gruzowych w Alpach 
Lokalizacja Rozmiary Kształt Cechy stoku Źródło 

Masyw Argentera, 
Alpy Południowe kilkaset m dł. 85% - stoki N 

>2600 m n.p.m. 
Ribolini, Fabre 
(2006) 

Col Lautaret, 
Monte Viso, 
Alpy Francuskie 

153-660 m dł. >2400-2450 m n.p.m. 
Evin (199 lb), 
Francou, 
Reynaud (1992) 

Vallon de la Rocheure, 
Lanserilla, Masyw 
Vanoise, 

600 m dł. 
250 m szer. 

czoło 20-30° 
łapy 2800-2900 m n.p.m. Marenzy (1977b) 

Lodowiec Griiobtalli, 
region Valais, Alpy 
Szwajcarskie 

600 m dł. 
200 m szer. 

języki 
i loby 2650-300 m n.p.m. ENE, Pancza(1998) 

Lodowiec Inner 
Olgrube, Alpy 
Oetztalskie 

czoło 80 m wys. 
nach. 40-45° Berger i in. (2004) 

Wschodnie Alpy 
Austriackie 

150-650 m 
szer. 

100-900 m dł. 
różne NW-N-NE Li eb (1996) 

Masyw Ortles-
Cevedale, 
Doi. Martello 

max. 1500 m dł. 
350 m dł., 

200 m szer. 
różne SE, S, SW, aktywne 

> 2900 m n.p.m. 

Seppi i in.( 2005), 
Rączko wski 
(1997) 

Masyw Adamello-
Presanella 

<300 m dł. 
170 m szer. 

głównie 
loby 

67% stoki, 
26% cyrki lodowcowe, 

2485 m n.p.m. 
Baroni i in. (2004) 

2450 m m.n.pm. (Evin 1991; Francou, Reynaud 1992), w Yanosie, Lanserila, 
pomiędzy 2600-2900 (Marnezy 1977b), w Alpach Berneńskich pomiędzy 
2320-2800 m n.p.m. (Imhof 1998), a w masywie Ortles-Cevedale oraz we 
wschodnich Alpach szwajcarskich pomiędzy 2400-2900 m n.p.m. (Rączkow-
ski 1997; Baroni i in. 2004; Seppi i in. 2005; Matsuoka i in. 2005). Zasięg 
wysokościowy występowania lodowców gruzowych zależy od stopnia konty-
nentalizmu klimatu, a także zmienia się w zależności od ekspozycji stoku 
(ryc. 9). 

Morfometria lodowców gruzowych jest zróżnicowana (tab. 8). Ich długość 
wynosi od kilkuset metrów do ponad kilometra, a szerokość waha się od kil-
kudziesięciu do kilkuset metrów. R. Frauenfelder i in. (2003) wykazali, że 
średnia długość alpejskich lodowców gruzowych jest największa na stokach 
o ekspozycji zachodniej (SW, W, NW). Ich wielkość jest ściśle uzależniona 
od możliwości dostawy materiału gruzowego, na którą wpływa wielkość ob-
szaru źródłowego i intensywność produkcji tego materiału (Barsch 1996; Frau-
enfelder i in. 2003). 

Lodowce gruzowe są ukształtowane w foimie lobów (lohate rock glaciers) 
lub języków (tonąue-shaped rockglacier). O ich aktywności świadczą m. in. 
strome czoła o nachyleniu 35-40° (m. in. Domaradzki 1951; Barsch 1969a, 
1988, 1996). W zależności od wielkości materiału gruzowego, z którego są 
zbudowane wyróżnia się lodowce gruzowe blokowe (bouldery rock glaciers), 
które zawierają warstwę aktywną złożoną z głazów bez domieszki drobnego 
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Tabela 9. Tempo ruchu alpejskich lodowców gruzowych 

Lokalizacja Tempo 
(cm/rok) Okres badań Miejsce i sposób 

pomiaru Autor 

Queyras, 
Haute Ubaye, 
Alpy Francuskie, 
eksp. N 

8,0 1940-1980 fotogrametria, 
głazy na czole 
lodowców 

Evin, Assier (1982), 
Evin (1983) 

L. Marinet, 
Alpy Francuskie 

<40,0 Evin (1991) 

Combe de 
Laurichard, 
Alpy Brainęonais 

25,0-90,0 1979-1986 Francou, Reynaud 
(1992) 

L. Griiobtalli, 
Valais, 
Alpy Szwajcarskie 

20,0 6 lat Pancza (1998) 

Val Sassa Doi. 
Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 

140,0 
40,0 

1920 
1942 

Chaix (1923) 
Barsch (1978) 

L. Murtel, Doi. 
Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 

7,0 
3,0 

1932-1955 
1955-1971 

Barsch, Hell (1975) 

L. Murtel -
Corvatsch, Doi. 
Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 

4,0 1987, 2000 przemieszczanie 
poziome, 
korzenie 

Arenson i in. (2002) 

L. Murgal, Doi. 
Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 

32,1-35,4 1999 przemieszczanie 
poziome 

Arenson i in. (2002) 

L. Portesina-
Schafberg, 
Piz Murgal, eksp. 
SW, 
Alpy Szwajcarskie 

2,8-4,0 1990 przemieszczanie 
poziome 

Arenson i in. (2002) 

L. Pissela, rejon 
Livigno, 
Alpy Włoskie 

0,0-5,0 
do 35,0-40,0 

Guglielmin, 
Smiraglia(1997) 

L. La Foppa, rejon 
Livigno, 
Alpy Włoskie 

0,0-5,0 
do 35,0-40,0 

Guglielmin i in. 
(1994) 

Dolina Amola, 
Adamello-
Presanella, 
eksp. NNE 

0,04-0,15 
0,05-0,15 

2001-2002 korzenie 
czoło 

Baroni i in. (2004) 

Dolina Genova, 
Adamello-
Presanella, 
eksp. SW 

0,05-0,09 
0,15-0,21 

2001-2002 korzenie 
czoło 

L. Innere Olgrube, 
Doi. Kauner, 
Alpy Oetzalskie 

76,0-140 
10,0-70,0 

60,0 
50,0 

2000-2002, 

1969-2000 
1923/1924 

czoło, 
prędkość pow. 
korzenie, 
prędkość pow. 
nasuwanie; GPS 

Berger i in. (2004) 

(Firstenwalder 
1928) 

L. Hochebenkar 
Doi. Gurgel, 
Alpy Oetzalskie 

50,0 

110,0 (max. 360,0) 
125,0 

25,0-45,0 
45,0-96,0 

1938 

1953-1955 
1977-1986 
1985-1990 
1990-1995 

Pillewizer vide 
Kaufman (1996) 
Vietoris (1972) 
Vietoris (1972) 
Kaufman (1996) 
Kaufman (1996) 

L. Dosen 
Wschodnie 
Alpy Austriackie 

21,0 
12,0 

śred. 16,5 

1954-1975 
1975-1993 

Kaufman (1996) 

L. lodowiec 
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materiału i lodowce gruzowe głazowe (pebbly rock glaciers), które oprócz 
głazów zawierają domieszkę drobnego gruzu pochodzącego z wietrzenia mniej 
odpornych skał (Evin 1987; Kááb i in. 1997; Fraunfeleder, Kááb 2000; Ikeda, 
Matsuoka 2002; Matsuoka i in. 2005). Lodowce gruzowe blokowe są zazwy-
czaj większe i docierają do den dolin oraz mają większą zawartość lodu lub 
pogrzebanego masywnego lódu (Kááb i in. 1998; Frauenfelder, Káab 2000; 
Ikeda, Matsuoka 2002, 2006) 

Lodowce mogą być zasilane materiałem morenowym (debris rock glaciers) 
i wtedy są położone w dnach dolin (Evin, Fabre 1990; Barsch 1996, 1992; 
Krainer, Mostler 2000) lub materiałem pochodzącym ze ścian skalnych (talus 
rock glaciers), wtedy rozwijają się u podnóży stoków usypiskowych (Barsch 
1996, 1992). W Dolinie Engadin 80% aktywnych lodowców gruzowych sta-
nowią lodowce stokowe (talus derived) (Frauenfelder i in. 2003). 

Lodowce gruzowe alpejskie są zasadniczo złożone z dwu warstw, bardzo 
grubego gruzu (20-40 cm średnicy) prawie bez drobnych frakcji, stanowiące-
go warstwę górną o grubości 2-5 m, pod którą znajduje się warstwa zawiera-
jąca duże ilości piasku i pyłu tworzących matrix, w którym zatopione są głazy. 
W obrębie zmrożonego rdzenia lodowca występują soczewki lodu lodowco-
wego o miąższości 1 metra (m. in. Barsch 1977, 1992; Barsch i in. 1979; Ha-
eberli i in. 1998; Krainer, Mostler 2000; Berger i in. 2004). W profilu wierce-
nia wykonanego w aktywnym lodowcu gruzowym Murtel-Corvatsch 
wyróżniono 4 warstwy: aktywną warstwę o miąższości 3 m, zbudowaną z blo-
ków, masywny lód pomiędzy 3-20 m, lód zawierający duże ilości pyłu i pia-
sku na głębokości 20-30 m, oraz bloki zatopione w lodzie na głębokości 30-
50 m (Vonder Mühll, Kingelé 1994; Haeberli i in. 1998). Wiek lodowca 
oszacowano na 8000 lat (Haeberli 1990). Mechanizm formowania kolejnych 
warstw jest nie do końca jasny. Jedna hipoteza, zakłada, że tylko duże bloki 
mają wystarczającą energię kinetyczną, aby dotrzeć do lodowca gruzowego 
w czasie odpadania, a drobny materiał jest zatrzymywany na stokach usypi-
skowych (Haeberli i in. 1998), inna, że w czasie mchu lodowca drobny mate-
riał jest przesiewany w głąb (Rosato i in. 1987) lub wymywany w czasie roz-
marzania (Giardino i in. 1987). 

Oprócz lodowców gruzowych peryglacjalnych, w Alpach występują także 
lodowce gruzowe z pogrzebanymi bryłami lodu (lodowce Marinet, Sainte-
Anne w Alpach Południowych, lodowce Gruben, La Maya w Vale Rechy, 
w Alpach Walijskich), który pochodzi z różnych okresów holocenu, np. z ma-
łej epoki lodowej, a nawet z okresu subborealnego (Evin, Fabre 1990; Evin 
1991; Haeberli i in. 1992). 
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Szczegółowe badania dynamiki lodowców gruzowych, zarówno w Arkty-
ce jak i w Alpach, podjęto w końcu XX wieku, chociaż pierwsze pomiary 
wielkości ich mchu miały miejsce w latach 20. XX wieku w dolinie Sasa, 
w Szwajcarii (Chaix 1923) oraz w dolinie BCauner, w Alpach Ótztalskich (Fir-
stenwalder 1928). Wielkość ruchu lodowców gruzowych w Alpach jest mie-
rzona często, różnymi metodami, zarówno naziemnymi jak i z powietrza (m. in. 
Barsch, Heli 1975; Haeberli i in. 1979; Evin, Assier 1982; Evin 1983; Haeber-
li 1985; Francou 1988, 1993; Francou, Reynaud 1992; Kaab i in. 1997; Kauf-
mann 1998a, 1998b; Isaksen i in. 2001; Kaab, Frauenfelder 2001; Kaab 2002; 
Kaab i in. 2003; Kaufmann, Ladstadter 2003). Od połowy lat 70. XX wieku 
zastosowano pomiary instrumentalne mchu. 

Wyniki badań w Alpach wskazują na duże zróżnicowanie tempa mchu lo-
dowców gruzowych, co prawdopodobnie jest związane ze zmiennością wa-
runków środowiska przyrodniczego (Haeberli i in. 1979; Haeberli 1985; Fran-
cou, Reynaud 1992; Francou 1993; Kaab i in. 1997, 2003; Isaksen i in. 2001; 
Kaab, Frauenfelder 2001). Wielkość mchu jest zmienna w czasie (tab. 9). Lo-
dowce gruzowe, które w roku 1950 wykazywały ruch (Domaradzki 1951), 
w roku 1975 były nieaktywne (Barsch, Heli 1975). Przyspieszenie tempa ru-
chu lodowców gruzowych w Alpach stwierdzono w latach 90. XX wieku (Zick 
1996; Kaufman 1996; Frauenfelder, Kaab 2000; Krainer, Mostler 2000; Ikeda 
i in. 2003; Roer 2003 Lambiel, Delaloye 2004; Roer i in. 2005a, b). Więk-
szość autorów jako przyczynę podaje „ocieplanie" klimatu (Kaab i in. 1997; 
Hoelzle i in. 1998; Kaab, Frauenfelder 2001; Ikeda i in. 2003), a inni próbują 
wiązać to z przestrzenną zmiennością BTS (Roer i in. 2005a). Ponadto wiel-
kość ruchu lodowców gruzowych zmienia się w ciągu roku i może być różna 
także w przypadku sąsiedujących z sobą form (Haeberli 1985; Barsch 1988; 
Arenson i in. 2002; Kaab i in. 2003). 

Dokładne pomiary udowodniły, że wielkość mchu lodowców gruzowych 
różni się w poszczególnych jego częściach, w planie i w profilu pionowym. 
Udokumentowano także sytuacje, w których przylegające do siebie partie lo-
dowca gmzowego wykonywały ruchy o przeciwnych wektorach (Kaab i in. 
1998; Kaab, Weber 2004). Stosunkowo wolniejsze tempo przemieszczania 
stwierdzono w części źródłowej, górnej i na brzegach lodowca gmzowego 
(Kaufman 1998a; Kaufman, Ladstadter 2003). Fotogrametryczny monitoring 
prowadzony w latach 1970-1995 na lodowcu gruzowym Gmben (Alpy Szwaj-
carskie) wykazał, że jego front przesuwa się 0,15 razy szybciej niż powierzch-
nia, a wysokość powierzchni lodowca zmienia się ±10 cm/rok (Haeberli, 
Schmid 1988; Kaab i in. 1997). 
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Mechanizm mchu lodowców gruzowych został rozpoznany poprzez wier-
cenia, z których pierwsze wykonano pod koniec lat 70. XX wieku w lodow-
cach Muitel i Gruben (Barsch 1977; Barsch i in. 1979), a znacznie głębsze 
(do 70 m) i liczniejsze wykonano w Alpach Szwajcarskich na przełomie lat 
80. i 90. (Haeberli i in. 1998,2006) oraz poprzez pomiary bilansu masy i wiel-
kości mchu w czołach lodowców. Stwierdzono, że płynięcie albo ślizganie się 
lodowca po nieskonsolidowanym gruzowym podłożu (Haeberli i in. 1979), 
ma mechanizm „pasa transmisyjnego", warstwa przypowierzchniowa porusza 
się szybciej i ulega zawinięciu pod spód czoła (Kaàb, Reimuth 2005). 

Z obecnością wieloletniej zmarzliny, poza formami lodowców gruzowych, 
związane są również takie formy jak wały morenowe spiętrzonej (push mora-
ine) i wały morenowe z jądrem lodowym (ice cored moraine). Formy te w Al-
pach występują rzadko. Wały morenowe spiętrzone są związane z szarżami 
lodowcowymi. Powinny być raczej zaliczane do form glacjalnych, a nie pery-
glacjalnych. Natomiast wały morenowe, które zawierają w środku masywny 
lód lodowcowy są nietypowe i rzadkie w obszarach, gdzie brakuje stosunko-
wo płaskich terenów. W Alpach są przekształcane w lodowce gruzowe (Barsch 
1971; Haeberli 1979). 

6.1.4. FORMY POCHODZENIA MROZOWEGO 

Grunty strukturalne (ang. patterned groundfranc, sols structures, niem. 
Strukturboden), różnej wielkości i kształtu były przedmiotem badań w Alpach 
od początku XX wieku (Tarnuzzer 1909, 1911 videStingl 1969). W centralnej 
części Alp opisywali je np. H. Kinzl (1928), F. Mattick (1936) vide C. Troll 
(1944), w masywie Chambeyron (Ubaye, Alpy Francuskie) jako pierwszy badał 
M. Gignoux (1936) i J. Demangeot (1941), a potem A. Cailleux (1948) vide 
J.P. Coutard i in. (1996). H. Stingl (1969) szczegółowo omawia wyniki wcze-
śniejszych badań rzeźby peryglacjalnej w Alpach. 

W Alpach grunty strukturalne są wykształcone w postaci poligonów (poly-
gons, polygones, Steinnetz), pierścieni (sorted circles, sols géométriques, cercles 
de pierres, Steinringe), oraz pasów (sol striés, Steinstreifen, Erdstreifen) sor-
towanych, w sensie nadanym im przez A. Washburn'a (1980), a także niesor-
towanych poligonów (Zellenboden, wg Hollermanl967) i tufurów. W pracach 
niemieckich z lat 60. formy te były za C. Trollem (1944) dzielone według ich 
rozmiarów na duże-normalne i miniaturowe typu tropikalnego (Hôllerman 
1964, 1967; Stingl 1969). Formy miniaturowe mają także nieco inną postać. 
Miniaturowe „wysady" ziemne (Erdknopsen) mogą być odpowiednikiem pier-
ścieni, a „żyły" ziemiste są odpowiednikiem pasa drobnego materiału (Hôller-
man 1967). 
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Tabela 10. Cechy wybranych aktywnych form grantów strukturalnych 

Lokalizacja Średnica 
(m) 

Głębo-
kość* 
(cm) 

Charakterystyka 
form 

W ysokość 
(m n.p.m.) Cechy stoku Podłoże Autor 

Masyw 
Chambeyron, 
Ubaye 

0,1-0,3 małe poligony 
sortowane 

Pissart 
(1974) 

Lac du Gouffre, 
Masyw La 
Mortice, 
Ubaye 

1,0-2,0 30-50 poligony 
sortowane, 
wewnątrz małe 
aktywne w czasie 
lata 

2822 flisz Coutard i in. 
(19 88 a, b) 

Lac du Gouffre, 
Masyw La 
Mortice, 
Ubaye 

2,0-3,0 
w tym 

0,4-0,5 

poligony 
aktywne 
codziennie 
aktywne 

2822 wapień Coutard i in. 
(19 88 a, b) 

Dol. Madriccio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

0,3-1,2 poligony 
sortowane 

3000 przedpole 
płata 

łupki 
krystali-
czne 

autorka 

Dol. Peder, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

1,0-2,0 poligony 
sortowane, 
środek 
piaszczysto-
gliniasty, wieniec 
z pionowych 
głazów 

2880 przedpole 
płata 

łupki 
krystali-
czne 

autorka 

Lago Lunga, 
Dolina Martello 

1,0-1,5 poligony i 
pierścienie 
sortowane 

2600 przedpole 
lodowca 

łupki 
krystali-
czne 

autorka 

Val di Peio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

-1,0 poligony świeże 
z drobnym 
środkiem, 
regularne 

2650 GNGFG 
CNR (1986) 

Val di Peio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

1,1-1,6 20-25 sortowane 
poligony, 10 szt., 
świeże ale 
niezmienione 
przez 40 lat 

3206 przedpole 
płata w 
jeziorku 

łupki 
krysta-
liczne 

GNGFG 
CNR (1986) 

Val di Peio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

kilka 
dcm 

niesortowane 
poligony 

2708 czoło 
lodowca 

GNGFG 
CNR (1986) 

Val di Cedec, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

1,5-2,0 25 poligony 2820-2840 czoło 
lodowca, 
nachylenie 
stoku 6-8° 

Gerdol, 
Smiraglia 
(1990) 

Val di Cedec, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

1,0 10-15 poligony 
asymetryczne, 
wydłużone, 
dobrze 
wysortowane, 

2860-2890 czoło 
lodowca, 
nachylenie 
stoku 
10-12° 

fi lity Gerdol, 
Smiraglia 
(1990) 

Dachstein -0,5 świeże 
minipoligony 
(Zellenboden) 

2830 wapień Hóllerman 
(1967) 

Guslarspitze, 
Alpy Oetzalskie 

1,0 pierścienie 
kamieniste, z 
bardzo drobnym 
środkiem 

2900 Hóllerman 
(1967) 

Alpy Wschodnie 0,7-1,3 50 poligony 
(Zellenboden) 
szczeliny 5-20 
cm 

2580 przedpole 
płata 

StingI (1969) 

Alpy Wschodnie 0,5-2,0 
0,1-0,25 

30 pierścienie 2720-2790 płasko StingI (1969) 

* głębokość sortowania drobnego materiału w środku formy 
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Tabela 11. Cechy wybranych aktywnych pasów sortowanych 

Lokalizacja Szerokość (cm) Wysokość 
(m n.p.m.) 

Cechy 
stoku Podłoże Autor 

Pa? de la Souvega, 
Masyw Chambeyron, 
Ubaye 

80-100 gruby mat. 
30-50 drobny mat. 

25-30 wys. 

2900-2950 stok SE, 
12-15° 

flisz, 
wapienie 

Centre...(1980 
), Lautridou, 
Gabert (1987), 
Coutard i in. 
(1988 a) 

Col de la Gypiere, 
Masyw Chambeyron, 
Ubaye 

2900, S 3-6° 
poniżej 

płata 

flisz Van Vliet-Lanoe 
(1988 a) 

Col de LaMortice, 
Masyw de la Font 
Sánete, Ubaye 

40-50 drobny mat. 
25 gruby mat. 

3130 3,5°, 5° flisz, 
wapienie 

Coutard i in. 
(1996) 

Lac du Gouffre, 
Masyw La Mortice, 
Ubaye 

2822 7° flisz, 
wapienie 

Coutrad i in. 
(1988 a) 

Doi. Engadin, Alpy 
Szwajcarskie 

kilkadziesiąt 2500-2900 7° wapienie Salomon (1929) 
vide Troll (1944), 
Matsouka (2001c) 

Val di Peio, Masyw 
Ortles-Cevedale 

kilkadziesiąt 3162 stok NW 
u czoła 

lodowca 

łupki 
krystalicz 
-ne 

GNGFG CNR 
(1986) 

Val Madriccio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

40-50 drobny mat. 
25-40 gruby mat. 

2980 12° łupki 
krystalicz 
-ne 

autorka 

Val di Peder, Masyw 
Ortles-Cevedale 

kilkadziesiąt 2880 5-10° 
poniżej 

płata 

łupki 
krystalicz 
-ne 

autorka 

Dachstein 20-100 drobny 
mat. 

10-30 gruby mat. 

2870 dolomity Hóllerman (1967) 

Formy powstające wskutek podnoszenia (Bodenmusterung) i sortowania 
mrozowego (.Bodensortierung), ze względu na swe rozmiary, nie zawsze są 
uwzględniane na ogólnych mapach geomorfologicznych. Jedynie mapy pro-
cesów i form peryglacjalnych (ryc. 6 i 7) uwzględniają w pełni ich obecność 
i zróżnicowanie (np. Hóllerman 1964; Stingl 1969; Kaiser 1975; Pierrehum-
bert 1998). 

Poligony i pierścienie sortowane, a także poligony niesortowane były ba-
dane i opisywane przez wielu autorów (m.in. Troll 1944; Albertini 1955; Ha-
stenrath 1960; Hóverman 1962; Hóllerman 1964, 1967; Pissart 1964, 1973, 
1977; Stingl 1969, 1974; Pissart i in. 1981; GNGFG CNR 1986; Smiraglia 
1987; Pelfini, Smiraglia 1992, Rączkowska 1997b). Większość badaczy pod-
kreśla, że współcześnie aktywne formy mają średnice mniejszą niż 1-2 m, 
a formy większe są reliktowe lub fosylne (Pisart 1964; Centre... 1980; GNGFG 
CNR 1986). Podobne rozmiary cechowały formy, które znajdowałam w Doli-
nach Madricio i Martello (ryc. 6 i tab. 10). Pasy sortowane były również przed-
miotem licznych badań (m.in. Pissart 1964, 1973, 1982; Stingl 1969, 1974; 
GNGFG CNR 1986; Rączkowska 1997b). W ich trakcie stwierdzono, że na-
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wet duże pasy sortowane są współcześnie aktywne (Pissart 1964, 1971, 1973; 
Centre... 1980). 

Charakterystykę morfometryczną wybranych form gruntów strukturalnych 
przedstawiają tabele 10 i 11. Wynika z nich, że głębokość sortowania najczę-
ściej wynosi 15-20 cm w formach miniaturowych do kilkudziesięciu, a mak-
symalnie do 0,5-0,6 m w formach większych (Stingl 1969). 

Współczesne formy sortowania mrozowego są aktywne w najwyższych 
piętrach wysokościowych, chociaż formy nieaktywne czy reliktowe występu-
ją w różnych wysokościach. Aktywne formy gruntów strukturalnych są naj-
częściej spotykane powyżej 2500-2700 mn.p.m. (Troll 1944; Hóllerman 1967; 
Stingl 1969; Pissart 1974; Mamezy 1977a, Centre... 1980; GNGFG CNR 1986; 
Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1988a, 1996), jednak występują także 
poniżej wyróżnionej granicy, na przedpolu lodowca lub w pobliżu jego jęzora 
(formy ekstrazonalne). W Alpach Retyckich i Zilleitalskich ich obecność stwier-
dzano nawet poniżej 2000 m n.p.m. (Hóllerman 1967; Stingl 1969; GNGFG 
CNR 1986). A. Marnezy (1977a) na podstawie badań w masywie Vanoise, 
dowodzi, że najbardziej optymalny dla rozwoju gruntów strukturalnych jest 
obszar pomiędzy dolną granicą form aktywnych (2600 m n.p.m.) a granicą 
wieloletniego śniegu (3000 m n.p.m.), gdyż powyżej to śnieg i lód są główny-
mi czynnikami ewolucji rzeźby prowadząc przede wszystkim do rozwoju rzeź-
by glacjalnej, a poniżej roślinność częściowo chroni stoki przed aktywnością 
procesów mrozowych. Powyżej granicy wieloletniego śniegu (ok. 3000-3400) 
grunty strukturalne rozwijają się na fragmentach stoków, z których śnieg jest 
wywiewany (Troll 1944). Wyniki badań ilościowych w masywie Chambey-
ron, wskazują na to, że świeże formy sortowania i spełzywania mrozowego 
najlepiej rozwijają się powyżej 2990-3000 m n.p.m., natomiast na wysokości 
2500-2700 m n.p.m. powstają jedynie formy mniejsze, o średnicy mniejszej 
od 1 metra, wskutek współdziałania akcji lodu włóknistego i działania wody 
płynącej po stoku (Centre... 1980; Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1996). 

Formy poligonów i pierścieni sortowanych najczęściej rozwijają się w Al-
pach, podobnie jak w innych górach, w miejscach bardzo wilgotnych, a więc 
na równinach aluwialnych u czoła lodowca, u czoła płatów śnieżnych, w nie-
wielkich jeziorkach (np. Centre... 1980; Coutard i in. 1988a, b; Rączkowska 
1997b) lub na utworach morenowych w pobliżu lodowca, co potwierdzają 
badania autorki w masywie Ecrins, w Alpach Francuskich i masywie Ortles-
Cevedale w Alpach Włoskich (tab. 10). Formy te rozwijają się na powierzch-
niach płaskich lub na fragmentach stoku o małym nachyleniu. 

Rozmieszczenie form mrozowych w profilu pionowym stoku nie jest jed-
noznacznie postrzegane. Wyniki wieloletniej serii pomiarów japońskiego ze-
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społu w Alpach Szwajcarskich (Matsuoka i in. 1997, 2003) dowodzą, że pasy 
sortowane rozwijają się głównie w strefie grzbietów, gdzie dominuje cykl do-
bowy przejść przez zero temperatury gruntu, do czego nawiązuje przebieg 
procesów mrozowych. Natomiast w masywie Ubaye, w Alpach Francuskich 
pasy sortowane zajmują najniższą część stoku, a najwyższa część stoku i grzbiet 
przykryte są przez pokrywy gelifrakcyjne (Coutard i in. 1996). Badania autor-
ki w masywie Ortles-Cevedale (tab. 11, lyc. 6) przychylają się do układu opi-
sywanego w masywie Ubaye. 

Badania dotyczące genezy i mechanizmu rozwoju form mrozowych - poli-
gonów, pierścieni, gleb miniaturowych oraz pasów sortowanych zapoczątko-
wali w 1947 roku A. Cailleux i J. Michaud (Michaud 1950), w masywie Cham-
beyron, w Alpach Francuskich. Były one kontynuowane i rozszerzone przez 
A. Pissart'a w latach 1963-1973 oraz przez zespół z C.N.R.S. Caen Aix Pro-
vence (Centre... 1980). W tabeli 12 podano wyniki dotychczasowych badań 
tempa podnoszenia i pełznięcia mrozowego z różnych obszarów Alp. Maksy-
malne tempo pełznięcia pasów drobnego materiału wynosi 10 cm/rok, a pod-
noszenia mrozowego blisko 9 cm/rok. 

Wyniki eksperymentu terenowego i laboratoryjnego, wskazują na to, że 
rozwój poligonów, w tym poligonów sortowanych, a także pasów sortowa-
nych jest wynikiem segregacji materiału gruzowego, podnoszonego wskutek 
pęcznienia związanego z zamarzaniem gruntu oraz przez lód włóknisty, spo-
wodowanej nakładaniem się na siebie materiału o różnych właściwościach 
(Pissart 1982; Coutrad i in. 1988a). 

Poligony sortowane rozwijają się w wyniku retrakcji termicznej. W szcze-
liny powstałe wskutek wysychania, wciągany jest zwietrzały materiał podłoża 
(Centre... 1980), lub wsypywane są okruchy skalne, które zostały wyniesione 
na powierzchnie przez selektywne ruchy mrozowe i lód włóknisty (Pissart 
1982). Malowane okruchy skalne pogrzebane w centralnej części dobrze roz-
winiętych poligonów pojawiały się w ciągu jednego roku na powierzchni i w 
ciągu dwu następnych lat osiągały granice poligonu zbudowane z większych 
okruchów (Pissart 1971, 1974). Wielkość średnicy poligonów wynosi 1-2 m, 
a na podłożu węglanowym nawet 2-3 m (Pissart 1971, 1974, 1982; Centre... 
1980). Często w obrębie tych większych poligonów, rozwijają się mniejsze 
formy poligonów sortowanych, o średnicy 40-50 cm, wskutek ruchów mro-
zowych i wysychania (La Mortice 3070 m n.p.m., Ubaye w Alpach Francu-
skich). Są one płytsze, nie sięgają do podłoża skalnego. Ruchy mrozowe stwier-
dzano w nich także w czasie lata (Centre... 1980; Coutard i in. 1988a). Sztucznie 
zniszczony zespół dużych i małych poligonów sortowanych w La Mortice 
uformował się ponownie w ciągu 3 lat (Centre... 1980; Jorda i in. 1984), a ma-
łe poligony sortowane, o średnicy 10-30 cm, w masywie Chambeyron, na 
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wysokości 2800 m n.p.m., powstawały gwałtownie w czasie 10 dni (Pissart 
1971, 1974). Badania mikromorfologiczne potwierdziły, że miniaturowe pier-
ścienie i poligony sortowane są związane ze szczelinami z wysychania i pod-
noszeniem mrozowym (Van Vliet Lanoe 1988a). 

Rozwój pasów sortowanych jest wynikiem wymarzania okruchów skal-
nych w pasach ziemistych, a następnie przemieszczania ich po nabrzmiałej 
powierzchni na boki do pasów kamienistych (Pissart 1974; Coutard i in. 1996). 
Wyniki 5-letniej serii pomiarów pasów sortowanych na stanowisku Valletta, 
w Dolinie Engadin (Alpy Szwajcarskie), prowadzonych przez zespół japoński 
(Matsuoka i in. 1997), pozwoliły wydzielić trzy typy podnoszenia mrozowe-
go, które znajdują swoje odzwierciedlenie w przemieszczaniu zwietrzeliny 
w pasach sortowanych. Typ A związany jest z dobowym cyklem podnoszenia 
przez lód włóknisty, szczególnie częstym jesienią i wiosną. Górne 5 cm gleby 
jest podnoszone nie więcej niż 1 cm, przy czym widoczne są różnice pomiędzy 
pasami grubego i drobnego materiału (Matsuoka i in. 2002). Typ B to podno-
szenie w cyklu sezonowym, o wielkości 0,6-2,9 centymetrów, w powiązaniu 
z pokrywą śnieżną. Typ C oznacza małe podnoszenie, kiedy grunt ma tempe-
raturę blisko zera w czasie roztopów. Działania lodu włóknistego związanego 
z typem B i C obejmuje górne 20 cm gleby. Równocześnie stwierdzono, że 
tempo pełznięcia materiału jest największe na powierzchni, co dowodzi, że 
rozwój pasów sortowanych nawet w obszarze, z wieloletnią zmarzliną jest 
związany głównie z dobowymi cyklami zamarzania i lodem włóknistym (Mat-
suoka i in. 1997, 2003). 

Według badań prowadzonych w Arktyce lód włóknisty jest głównym czyn-
nikiem powodującym rozwój pasów sortowanych (Hall 1983). W Alpach roz-
wój pasów sortowanych wiązany jest dodatkowo, ze spełzywaniem mrozo-
wym (Lautridou, Gaber 1987; Coutard i in. 1996), jako głównym procesem 
peryglacjalnym uczestniczącym w przemieszczaniu pokryw zwietrzelinowych 
(Pissart 1964, 1973; Centre... 1980; Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 
1988b, 1996; Van Vliet Lanoe 1988a; Matsuoka i in. 2003). W masywie Cham-
beyron, gdzie w warstwie powierzchniowej notuje się 10-20 cykli przejść przez 
zero w ciągu roku, przemieszczanie mrozowe wynosi średnio 1-7 cm/rok, 
podczas gdy w dolinie Engadin około 0,5 cm/rok (tab. 12). Przemieszczanie 
okruchów w obrębie pasów kamienistych przebiega wolniej niż w pierście-
niach czy poligonach (Pissart 1964, 1977; Centre... 1980; Lautridou, Gabert 
1987; Coutrad i in. 1988a). Znaczne różnice w wielkości tempa spełzywania 
mrozowego mogą mieć uzasadnienie w litologii obszaru. 

Spełzy wanie mrozowe jest stowarzyszone z rodzajem laminarnego płynię-
cia cząstek gleby po soczewkach lodowych. Sprzyja temu obecność drobnej 
frakcji powstającej wskutek wietrzenia biologicznego i mikro-rozkruszania 
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Tabela 12 Tempo podnoszenia i pełznięcia mrozowego w pasach sortowanych 
w Alpach 

Lokalizacja 
Nachy-

lenie 
stoku 

Tempo (cm/rok) 
Proces/forma Autor Lokalizacja 

Nachy-
lenie 
stoku średnio min max Proces/forma Autor 

Col de la Gypiere, 
masyw Chambeyron, 
Ubaye, 
flisz 

7,0 pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
drobnego materiału 

Pissart(1964, 1973) 
Centre... (1980) 

Col de la Gypiere, 
masyw Chambeyron, 
Ubaye, 
flisz 1,5 pełznięcie 

mrozowe, warstwy 
grubego materiału 

Pissart(1964, 1973) 
Centre... (1980) 

Col de LaMortice, 
Ubaye, 
3130 m n.p.m., flisz 

3,5 °-5° 1,6-4,2 10,0 pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
drobnego materiału 

Coutard i in. (1996) 
Col de LaMortice, 
Ubaye, 
3130 m n.p.m., flisz 

3,5 °-5° 

0,8-1,3 pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
grubego materiału 

Coutard i in. (1996) 

Pas de la Souvega, 
masyw Chambeyron, 
Ubaye 
2950-2990 m n.p.m., 
flisz 

6° 1,7 0,8 3,9 pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
drobnego materiału 

Jorda i in. (1984) 
Coutard i in. (1996) 

Pas de la Souvega, 
masyw Chambeyron, 
Ubaye 
2950-2990 m n.p.m., 
flisz 

6° 

0,5-5,4 pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
grubego materiału 

Jorda i in. (1984) 
Coutard i in. (1996) 

Col de LaMortice, 
Ubaye, 
3100 m n.p.m., flisz 

20° 2,0 10,0 pasy sortowane Jorda i in. (1984) 

Masyw Vars, 
Haute Ubaye 

7-20 
za 2 lata 

pełznięcie 
mrozowe, warstwy 
drobnego materiału 

Latridou, Gabert 
(1987) 

Doi. Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie, 
2810 m n.p.m. 

10° 0,6-2,9 <1 2,9 podnoszenie 
mrozowe, 

Matsouka i in. 
(2003) 

Doi. Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie, 
2810 m n.p.m. 

10° -0,5 1,1 pełznięcie 
mrozowe, 

Matsouka i in. 
(2003) 

Glatzbach, 
Alpy Austriackie 

10°-30° 4,0-8,0 3,6 8,6 podnoszenie 
mrozowe 

Jaesche i in. (2003) 

mrozowego (Van Vliet Lanoe 1988a). Na rozwój pasów wpływa grubość i czas 
zalegania pokrywy śnieżnej, gdyż zmienia warunki wilgotnościowe gruntu 
(Coutard i in. 1996; Matsuoka i in. 2003), a ponadto woda roztopowa jest 
głównym czynnikiem rozprowadzającym drobny materiał w pokrywach (Van 
Vliet Lanoe 1988a). 

Z kolei rozwój pasów w miejscu występowania miniaturowych gleb struk-
turalnych pośrednio wskazuje, że mogą się rozwijać także wskutek przekształ-
cania tego rodzaju form (Van Vliet Lanoe 1988a). 

Wskutek działania mrozu rozwijająsię także poligony nie wykazujące śla-
dów sortowania oraz tufury. 

Poligony niesortowane mają kształt wielokątów lub nieregularnych pól 
zbudowanych ze zwietrzeliny bez śladu sortowania, rozdzielonych szczelina-
mi. Czynne formy poligonów niesortowanych (Zellenboden, Rautenboden) 
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mają powierzchnię lekko wypukłą. Występują one stosunkowo rzadko, w miej-
scach gdzie prawdopodobnie w podłożu znajduje się wieloletnia zmarzlina 
np. Dachstein 2820 m n.p.m. (Hóllerman 1967). W niższych położeniach 
(ryc. 6) są to formy prawdopodobnie reliktowe. 

Tufury, występują powszechnie, szczególnie w niższej części alpejskiej stre-
fy peryglacjalnej, w piętrze alpejskim i subalpejskim (m. in. Giacomini 1959; 
Hóllerman 1964, 1967;Stingl 1969;Marnezy 1977a; Centre... 1980;GNGFG 
CNR 1986; Kaiser 1987; Rączkowski 1997; Pierrehumbert 1998). Ich rozmia-
ry są różne. Średnica wynosi od 0,5-1,5 m, a wysokość 0,5-0,6 m (tab. 13). 
Na terenach płaskich mają kształt kopuł, rozdzielonych stosunkowo szeroki-
mi zagłębieniami. Na stokach o nachyleniu kilku stopni, mają kształt asyme-
tryczny, wydłużony w kierunku spadku, podobny do nabrzmień ze spełzywa-
nia lub teras soliflukcyjnych (Stingl 1969). Rozwijają się w obszarze z ciągłą 
pokrywą roślinną. Często występują w obszarach podmokłych, np. na barkach 
lodowcowych, na przełęczach, na równinach aluwialnych, w dnach nisz ni-
walnych. Wyniki badań pola tufurów na przełęczy Col du Vallonnet (2500-
2510 m n.p.m.) w masywie Chambeyron, w Haute Ubaye pokazują, że po-
wierzchniowa warstwa o miąższości 8-15 cm zbudowana jest ze współcześnie 
powstającego humusu, który okrywa środek zbudowany z drobnego materiału 
mineralnego, przekształcanego przez cykle zamarzania i rozmarzania, pod któ-
rym znajduje się poziom z materiałem zwietrzelinowym (Centre... 1980). 
Wyniki badań arktycznych wskazują, że tufury powstają wskutek mrozowego 
mieszania materiału mineralnego i roślinnego w środowisku wodnym (Schun-
ke, Zoltai 1988). Z kolei wyniki badań alpejskich akcentują dużą rolę zróżni-
cowanego podnoszenia mrozowego, pęcznienia i nacisków kriostatycznych 
w okresie zamarzania. W wolno zamarzającej glebie woda jest podciągana 
do góry (Van Vliet Lanoe 1988a, b). Szczegółowo teorie wyjaśniające formo-
wanie tufurów i ich zróżnicowanie w świecie omawia S. Grab (2005). W Al-
pach francuskich stwierdzono, że zamarzanie gruntu zachodzi od listopada do 
grudnia-stycznia, kiedy pokrywa śnieżna ma miąższość mniejszą niż 50 cm 
(Francou 1982, 1988). Temperatura minimalna pomierzona w tufurach wyno-
siła od -5°C na głębokości 10 cm do -1°C na głębokości 40 cm (Jorda i in. 
1984). Cienkie soczewki lodu obserwowano w tufurach jeszcze w czerwcu. 
Wyniki pomiarów wilgotności dowiodły, że ilość wody zmniejsza się od czerw-
ca, kiedy zanika śnieg i rozmarza lód z zimy, aż do końca lata. Podobny trend 
jest obserwowany wraz z głębokością. Zawartość wody wynosi od 68% 
w czerwcu do 54% sierpniu w warstwie powierzchniowej i odpowiednio 50-
31,7% na głębokości około 0,5 m (Centre... 1980). 
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Tabela 13. Cechy tufurów w Alpach 

Lokalizacja Średnica 
(m) 

Wysokość 
(m) 

Wysokość 
(m n.p.m.) 

Cechy 
stoku Autor 

Col du Vallonnet, Chambeyron, 
Alpy Francuskie 

1,0-1,25 0,5-0,6 2500-2510 płasko Centre... 
(1980) 

Val di Peio, Masyw Ortles-
Cevedale 

0,5-1,0 w wodzie GNGFG 
CNR (1986) 

Val Martello, Masyw Ortles-
Cevedale 

0,5-1,0 0,5-1,0 >2400 płasko autorka 

Granatspitze, Alpy Wschodnie 0,5-0,1 0,3-0,5 wilgotno Stingl (1969) 
Stubaie, Alpy Austriackie 0,3-0,5 0,5 wilgotno Stingl (1969) 

6.1.5. RZEŹBA SOLIFLUKCYJNA 

Proces soliflukcji w Alpach występuje powszechnie, o czym świadczy mię-
dzy innymi obecność wielorakich form rzeźby o tej genezie rejestrowanych 
na mapach geomorfologicznych (ryc. 6 i 7), opisywanych już w najwcześniej-
szym okresie badań rzeźby peryglacjalnej (vide Troll 1944). Na mapach geo-
morfologicznych wyróżniane są różne formy od pojedynczych lobów soli-
flukcyjnych (ryc. 6 i 7) po pełznące pola gruzowe (np. Nangeroni 1964; 
Rączkowski, Rączkowska 1992-1993). Oprócz wymienionych form, zazna-
czonych na mapach geomorfologicznych, w ramach rzeźby soliflukcyjnej wy-
stępują także formy często nie mieszczące się w skali map, do których należą 
girlandy ( Vegetationsgirlanden) i terasetki soliflukcyjne (terracettes), rzadziej 
terasy soliflukcyjne oraz powszechnie orające głazy (gros blocs mobiles, Wan-
derblocke). 

Formy soliflukcyjne, ich morfometria i morfodynamika były badane i opi-
sywane w różnych częściach Alp (lokalizacja - ryc. 5), między innymi we 
Francji w masywie Vanoise (Kaiser 1975, 1980, 1983; Mamezy 1977a; Do-
lfus, Kaiser 1979), w masywie Ubaye (Pissart 1964, 1974; Centre.. 1980; Lau-
tridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1988a, b, 1996; Todisco i in. 2000), w Al-
pach Szwajcarskich (Furrer 1972; Graff 1973,1993; Gamper 1981,1983,1987; 
Matsuoka i in. 1997, 2003, 2005; Pierrehumbert 1998), w masywie Ortles-
Cevedale (Höllerman 1964; GNGFG CNR 1986; Rączkowski 1997; Rącz-
kowska 1997b), w Alpach Wschodnich (Höllerman 1967; Stingl 1969; Kelle-
tat 1977; Stocker 1979; Strunk 1986; Lehmkuhl 1989; Veit i in. 1995; Jasche 
1999; Jasche i in. 2003). Tempo procesu soliflukcji, jego uwarunkowania i skut-
ki były przedmiotem wieloletnich serii badań prowadzonych w Alpach Fran-
cuskich - masywy: Vanoise; Chambeyron i La Mortice w Ubaye (Pissart 1964, 
1993; Centre... 1980; Kaiser 1980, 1987; Jorda, Gabert 1984; Coutard i in. 
1988a, 1996), w Alpach Szwajcarskich - Szwajcarski Park Narodowy, górna 
część Doliny Engadin(Gamper 1981,1983,1987; Matsoukaiin. 1997,2003), 
w Alpach Austriackich - Wysokie Taury, masyw Kreuzeck w Karyntii (Stoc-
ker 1979; Veit i in. 1995; Jaesche i in. 1997, 2003). 
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Ryc. 10. Układ form soliflukcyjnych pomiędzy górną granicą lasu i granicą wiecznego 
śniegu na przykładzie z Graubunden (według G. Furrer, P. Fitze 1970b) 
Pattern of solifluction forms in zone between the upper timberline and snow line, example from 
the Graubunden cantan (after G. Furrer, P. Fitze 1970a) 

Wyniki badań autorki i większość cytowanych powyżej autorów wskazują 
na to, że formy soliflukcyjne występują w całej strefie peryglacjalnej, a więc 
w obszarze powyżej górnej granicy lasu. Lecz ich rozmieszczenie w tej strefie 
jest zróżnicowane ze względu na rodzaj form, ich morfometrię (ryc. 10) oraz 
aktywność. Najniżej, czyli na wysokości 2250 m n.p.m. (do dolnej granicy 
soliflukcji), występują girlandy, małe formy soliflukcyjne występują pomię-
dzy 2500 a 2700 m n.p.m., a duże formy lobów na wysokościach 2600-2900 m 
n.p.m. Wyspowe fragmenty stoku z formami soliflukcyjnymi występują także 
pomiędzy orograficzną granicą śniegu (2900 m n.p.m.) a linią 365 dni ze śnie-
giem (3100 m n.p.m.) i poniżej dolnej granicy soliflukcji (2250 m n.p.m.) 
i górnej granicy lasu. Wydzielona, na podstawie badań w Alpach Szwajcar-
skich (Furrer, Fitze 1970a), strefa wysokościowa dużych lobów soliflukcyj-
nych odpowiada strefie występowania aktywnych form soliflukcyjnych (2600-
2850 m n.p.m.), w leżącym bardziej na zachód masywie Vanoise, poniżej której, 
w tym masywie, na wysokościach 2600-2250 m n.p.m., rozciąga się strefa 
reliktowych form soliflukcyjnych (Mamezy 1977a). Jednak niektóre loby so-
liflukcji związanej także w najniższej strefie wykazują oznaki mchu (Dolfus, 
BCaiser 1979; Kaiser 1983). W leżącym bardziej na południe masywie Cham-
beyron, w przedziale wysokości 2500-2700 m n.p.m., w okresach wyjątkowo 
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Tabela 14. Cechy wybranych aktywnych lobów soliflukcyjnych w Alpach 

Lokalizacja 
Długość 

(m) 
Szerokość 

(m) 
Wysokość 

(m) Morfologia 

Wysokość 
(m n.p.m.) 
ekspozycja, 

nachylenie stoku. 

Podłoże Autor 

Col du Vallonnet, 
Chambeyron, Ubaye 15-22 

lob kamienisty, podwójny, 
czoło z darnią 

2737-2727, NE, 
14-27° wapienie, flisz Coutard i in. (1988a) 

Lac Premier. Chambeyron. 
Ubaye 60 10 lob kamienisty, drobne 

loby na powierzchni 
2600-2640, SSW, 
35-19° wapienie, flisz Coutard i in. (1988a) 

Coutard i in. (1996) 
Aoupets, Chambeyron. 
Ubaye 9,2 3-6 lob porośnięty, 2480-2506, NNW, 

7-35° wapienie, flisz Coutard i in. (1988a) 
Coutard i in. (1996) 

Col de LaMortice, Ubaye 0,3-0,4 szerokie loby, czoła 
kamieniste 3000, ESE Todisco i in. (2000) 

Cyrk Grande Ruine. Dol. 
Etançons, Masyw Écrins 50-70 10-15 3-5 

lob kamienisty, łukowate 
zagłębienia na 
powierzchni 

2450, W granity, łupki 
krystaliczne autorka 

Lanserila, Masyw Vanoise 
kilka do 

50 m kilka dcm asymetryczne 2350-2800, NW dolomity Kaiser (1980, 1987) 

Vallon de la Rocheure, 
Masyw Vanoise 40-50 5-10 bez roślinności, świeży 

gruz na powierzchni 2800, SE, 5-20° bez granitów Marnezy (1977 a) 

Vallon de la Rocheure, 
Masyw Vanoise 5-10 40-50 2300-2800, NW, 

5-20° bez granitów Marnezy (1977 a) 

Munt Chavagl, Wsch. Alpy 
Szwajcarskie 50 10-15 0,6 loby soliflukcji swobodnej 

i związanej 2400,14° Gamper (1987) 

Dolina Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 0,4-2,2 0,7-2,1 0,1-0,2 niskie loby 2600-2820, 11° wapienie Matsouka i in. (2005) 

Dolina Engadin (górna), 
Alpy Szwajcarskie 0,9-62,0 1,6-37,0 0,2-1,5 wysokie loby z czołem 

kamienistym lub z darnią 2300-2820 wapienie Matsouka i in. (2005) 

Val Madriccio, Masyw 
Ortles-Cevedale 150 10-12 1,0 lob kamienisty, czoło 600 2640,N, 14° łupki 

krystaliczne autorka 

Val di Pozzo, Masyw 
Ortles-Cevedale 200 1-2 lob gruzowy 2820, S, 15° łupki 

krystaliczne autorka 

Masyw Glockglokner, Alpy 
Austriackie kilka 0,5 

loby soliflukcji swobodnej 
i związanej 

2640-2680, N, NE, 
30-10° 

łupki 
krystaliczne 
fi lity 

Jaesche i in. (2003) 

Kapali, Alpy Lechtaler kilka 0,3-0,7 0,05-0,2 girlandy, czoło z darnią 
pow. kamienista 2300, E wapienie Hóllerman (1967) 
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uprzywilejowanych z punktu widzenia wilgotności i termiki, loby solifluk-
cyjne i geliflukcyjne rozwijają się lokalnie i w sposób nieciągły, zależnie od 
topografii (struktury powierzchni terenu) i składu mechanicznego pokryw. 
Świeże formy geliflukcyjne występują zasadniczo powyżej 2900 m n.p.m., 
ale najlepsze warunki termiczne i stokowe geliflukcja znajduje w piętrze 3000-
3100 m n.p.m. (Centre... 1980; Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1988a, 
1996). 

Loby soliflukcyjne rozwijają się aktywnie na stokach gruzowych w para-
glacjalnym środowisku, w bezpośrednim sąsiedztwie jęzorów lodowcowych 
i powyżej lodowców, co obserwowałam zarówno w masywie Ortles-Cevedale 
(Alpy Włoskie) jak i w masywie Ecrins (Alpy Francuskie) (tab. 14). Na ak-
tywność procesu soliflukcji wskazuje bardzo duża niestabilność gruzu budu-
jącego loby i brak na nim porostów. Według badań w masywie Schober (Alpy 
Austriackie) istnienie strefy ze środowiskiem paraglacjalnym jest skutkiem 
recesji lodowców, obserwowanej w Alpach od końca małej epoki lodowej, 
czyli od lat 20. XX wieku Niekiedy są to loby supraglacjalne, gdy w podłożu 
występuje pogrzebany lód, co obserwowano w cyrkach Koegele i Hinteres 
Langtal (Kellerer-Pirklbauer, Kaufman 2005). Zasadniczo jednak soliflukcja 
w Alpach jest związana z przemarznięciem sezonowym (Dolfus, Kaiser 1979; 
Todisco i in. 2000). 

Ponadto rozmieszczenie rzeźby soliflukcyjnej w Alpach cechuje asyme-
tria, związana z ekspozycją stoków. W czasie badań w Dolinie Martello (ma-
syw Ortles-Cevedale) na stokach północnych znajdowałam głównie loby soli-
flukcji swobodnej, a na stokach eksponowanych na południe, porośnięte przez 
murawy, loby i języki soliflukcji związanej (Fot. 2). Podobnie A. Marnezy 
(1977a) w masywie Vanoise, na stokach północno-zachodnich znajdował loby 
i girlandy soliflukcji związanej, a na stokach południowo-wschodnich soli-
flukcji swobodnej. W zależności od ekspozycji zmienia się położenie wyso-
kościowe dolnej granicy występowania form (ryc. 8). W górnej części Doliny 
Engadin dolna granica występowania lobów soliflukcyjnych z czołem gruzo-
wym znajduje się 200 m niżej na stokach o ekspozycji północnej niż na sto-
kach o ekspozycji południowej (Matsuoka i in. 2005). Rozmieszczenie różne-
go rodzaju form rzeźby peryglacjalnej w zależności od ekspozycji stoku dobrze 
udokumentowano w masywie La Mortice (Coutard i in. 1996), gdzie w po-
dobnej wysokości (3060-3100 m n.p.m.) i na jednakowym podłożu rozwijają 
się różne formy, wykazujące zróżnicowane tempo mchu. 

Formy soliflukcyjne w Alpach, w tym nawet loby i języki występują na 
stokach o nachyleniu od kilku do kilkudziesięciu stopni, a na stokach usypi-
skowych do 35° (m.in. Stingl 1969; Marnezy 1977a; Kaiser 1980). Badania 
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autorki w masywie Ortles-Cevedale i w masywie Ecrins wskazują na to, że w 
zależności od warunków lokalnych, głównie litologii i typu pokryw, a także 
ekspozycji, stopnia pokrycia roślinnością, formy soliflukcyjne występują w ca-
łym profilu pionowym stoku (ryc. 6, Fot 2). Wyniki badań zespołu japońskie-
go wykazują natomiast, że loby soliflukcji swobodnej rozwijają się głównie 
u podnóży stoków gruzowych, co wiąże się ze sprzyjającymi warunkami ter-
micznymi, gdyż dominujący w tej strefie sezonowy cykl przejść przez zero 
wzmocniony jest przez cykle dobowe (Matsuoka i in. 1997, 2003). W Alpach 
jednak autorka nie stwierdziła powszechnego występowania, typowego dla 
Gór Skandynawskich, przy dolinnego odcinka stoku modelowanego przez so-
liflukcję, z dobrze wykształconymi lobami i językami. 

Najbardziej jednoznacznym i wyraźnym przejawem działania procesów 
soliflukcji (Matsuoka 2004) są loby soliflukcyjne, będące równocześnie naj-
większymi formami o tej genezie. W Alpach ich rozmiary są zróżnicowane. 
Najczęściej nie przekraczają kilkudziesięciu metrów długości i kilkunastu 
mętów szerokości i kilku mętów wysokości (tab. 14). Podane wielkości obej-
mują również formy, które według wyników pomiarów są współcześnie ak-
tywne (m.in. Dolfus, Kaiser 1979; Centre... 1980; Kaiser 1980; Coutard i in. 
1988a, 1996; Matsuoka i in. 1997, 2003). W tabeli 14 przedstawiono charak-
terystykę wybranych form soliflukcyjnych z różnych części Alp. Są to zarów-
no loby soliflukcji swobodnej (loupes, coulees depierres, Schuttloben, Block-
schuttloben) jak i loby soliflukcji związanej (Rasenloben). Analiza form 
w górnej części Doliny Engadin (we wschodnich Alpach Szwajcarskich) do-
wiodła, że wielkość form oraz ich ewolucja, zależą od głębokości przemarza-
nia, wilgotności oraz grubości i składu mechanicznego pokryw zwietrzelino-
wych. Czynniki te wpływają na głębokość ruchu, która w zależności 
od heterogeniczności materiału zwietrzelinowego w obrębie stoku decyduje 
o szerokości lobu, a w pewnym momencie rozwoju, także o jego długości. 
Stwierdzono, że języki lub loby gruzowe, które mają czoło niższe niż 3 m i są 
krótsze od 30 m są formami soliflukcyjnymi, a nie lodowcami gruzowymi 
(Matsuoka i in. 2005). Niekiedy na powierzchni dużych lobów występują dru-
gorzędne formy drobnych lobów (Coutard i in. 1988a, 1996; Matsuoka i in. 
1997), co może być związane z przewagą dobowych wahań temperatury nad 
sezonowymi (Matsuoka 200lc). Na podstawie wyników kilkuletniego, cią-
głego monitoringu procesu soliflukcji i jego uwarunkowań, wydzielono w Al-
pach trzy typy lobów soliflukcyjnych: 

HSL - wysokie loby soliflukcyjne (wys. 0,2-3 m), formowane przez geli-
flukcję związaną z cyklami rocznymi, działającą w górnej warstwie pokryw 
zwietrzelinowych, o miąższości 0,5 m. 
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LSL - niskie loby soliflukcyjne (wys. < 0,2 m.), uformowane w drobnym 
gruzie i zwietrzelinie w wyniku dobowego pełznięcia mrozowego (Matsuoka 
i in. 2005). 

MSL - loby soliflukcyjne wspomagane przez gwałtowne spływy rozmarz-
niętej powierzchniowej warstwy, o miąższości 15-20 cm, uruchamiane pod-
czas długotrwałych roztopów (Matsuoka i in. 2003). 

Tempo soliflukcji w Alpach oraz w innych obszarach górskich przedsta-
wiono w tabeli 15. Wielkość mchu jest odwrotnie proporcjonalna do miąższo-
ści warstwy podlegającej przemieszczaniu (Pissart i in. 1981; Kaiser 1983, 
1987; Matsuoka i in. 2003, 2005), co dowiedli statystycznie A. Pissart i in. 
(1981) oraz C. Mantę i in. (1988). Miąższość warstwy podlegającej przemiesz-
czaniu wynosi od 45 cm (Coutard i in. 1988a, 1996) do 60 cm (Matsuoka i in. 
1997, 2003, 2005). 

W lobach soliflukcji swobodnej prędkość przemieszczania zmniejsza się 
z głębokością (Matsuoka i in. 2003, 2005). Powierzchniowa warstwa o miąż-
szości około 20 cm przemieszcza się stosunkowo szybko wskutek działania 
lodu włóknistego lub spełzywania mrozowego związanego z dobowymi cy-
klami zamarzania-rozmarzania. Przemieszczanie warstwy głębszej (ok. 30-
50 cm), w której większe znaczenie mają cykle roczne, jest wolniejsze i nastę-
puje wskutek rocznego spełzywania mrozowego lub geliflukcji (Matsouka 
200 lb). 

W lobach soliflukcji związanej obraz jest odwrotny, górna warstwa o miąż-
szości 10-20 cm, przemieszcza się najwolniej, gdyż ruch jest hamowany przez 
zwartą pokrywę roślinną (Dolfus, Kasier 1979; Gamper 1981). W rozwoju 
lobów soliflukcji związanej główną rolę odgrywają cykle roczne, uruchamia-
jące pełznięcie mrozowe i geliflukcję (Matsuoka 200lc). 

Średnie roczne tempo przemieszczenia pokryw alpejskich zależy od głę-
bokości przemarzania (Stocker 1979; Pissart i in. 1981; Mantę i in. 1988; Co-
utard i in. 1996; Pech 1996, Matsuoka i in. 2005), która jest zasadniczo uwa-
runkowana przez cechy klimatu, czyli przez wysokość nad poziom morza 
(Stocker 1979, Gamper 1987; Coutard i in. 1988a; Mathews, Berrisdorf 1993; 
Veit i in. 1995; Todisco i in. 2000). Sezonowe przemarzanie pokryw w Alpach 
cechuje duża zmienność, nawet na niewielkich odległościach (od metra do 
kilkudziesięciu metrów) (Kaiser 1983). Tempo przemieszczania jest większe, 
gdy ze względu na litologię w budowie pokryw wzrasta udział drobnych frak-
cji, co udowodniono badając w Ubaye (Alpy Francuskie) loby soliflukcyjne 
na obszarze o podłożu fliszowym i wapiennym (Coutard i in. 1988a, b, 1996). 

Tempo przemieszczania jest zróżnicowane w poszczególnych częściach 
jednej formy lobu, w zależności od stopnia wywiewania pokrywy śnieżnej, 
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Tabela 15. Wskaźniki tempa soliflukcji w Alpach i wTatrach 

Obszar 
MAAT 

CC) 

Nachy-
lenie 

stoku O 

Tempo 
(cm/rok) Forma Autor Obszar 

MAAT 
CC) 

Nachy-
lenie 

stoku O średnio min max 
Forma Autor 

Chambeyron, 
Alpy Francuskie ~o 2-34 1,0 0,5 16 Pissart(1964, 

1993) 
Col du 
Vallonnet, 
Alpy Francuskie 

0,2 3,0 
loby soliflukcji 
swobodnej 
(kamieniste) 

Jorda, Gabert 
(1984) 

Ubaye, 
Alpy Francuskie 

-3,0 
0,4-9,0 

loby soliflukcji 
swobodnej 
i związanej 

Coutard i in. 
(1988 a) 

Vanoise, 
Alpy Francuskie 2-20 40-80 Kaiser (1980, 

1987) 
Alpy 
Szwajcarskie -3,0 12 1,3 pasy sortowane 

Matsuoka 
(2001b) 

Munt Chavagl, 
Wschodnie Alpy 
Szwajcarskie 

-0,8 ~ 25 4,1 
0,02-1,1 

lob soliflukcji 
związanej, 
wysokość 0,6 m 

Gamper 
(1981) 
Gamper 1983) 

Munt Chavagl, 
Wschodnie Alpy 
Szwajcarskie 
(1975-1985) 

-0,8 14-25 
4,5 (max) 
2,9 (śred.) 

0-6 (środ.) 
0 220 

lob soliflukcyjny 
średnia z wszystkich 
punktów 

Gamper 
(1987) 

Munt Chavagl, 
Wschodnie Alpy 
Szwajcarskie 
(1975-1985) 

5,2 (śred.) 
2-9 (środ.) 0-3 220 część lobu bez 

roślinności „-„ 
Gamper 
(1987) 

Munt Chavagl, 
Wschodnie Alpy 
Szwajcarskie 
(1975-1985) 0-5 środ 0 11 roślinność „0" 

Gamper 
(1987) 

Munt Chavagl, 
Wschodnie Alpy 
Szwajcarskie 
(1975-1985) 

1,2 (śred.) 
0-3 (środ.) 0 8 cześć porośnięta „+" 

Gamper 
(1987) 

Dolina Engadin 
(górna), Alpy 
Szwajcarskie 

-3,0 10 2-3 1,1 3,7 lob soliflukcyjny 
przemieszczanie Matsouka i in. 

(2003) 

Dolina Engadin 
(górna), Alpy 
Szwajcarskie 10 5,1 4,8 5,5 

lob soliflukcyjny 
podnoszenie 

Matsouka i in. 
(2003) 

Wysokie Taury, 
Alpy Austriackie 

-2,0 10-20 2-22 2 50 Veit i in. 
(1995) 

Wysokie Taury, 
Alpy Austriackie 

-2,0 10-20 21 
lob soliflukcji 
związanej, 
wys. 0,5 m 

Jaesche i in. 
(1997) 

Glatzbach, Alpy 
Austriackie 

-2,1 10-30 18,5-24,5 4,5 59 powierzchnia lobu, 
soliflukcja 

Jaesche i in. 
(2003) Glatzbach, Alpy 

Austriackie 

-2,1 10-30 7-23 0,7 61 soliflukcja, 
gł. 10 cm Jaesche i in. 

(2003) Glatzbach, Alpy 
Austriackie -2,1 10-30 4,5-6,3 0 19 soliflukcja, 

gł. 20 cm 

Jaesche i in. 
(2003) Glatzbach, Alpy 

Austriackie 

-2,1 10-30 4-8 3,6 8,6 podnoszenie 
mrozowe 

Jaesche i in. 
(2003) 

Kreuzeckgruppe 
Alpy Austriackie 31-35 1,1 0,3 1,7 loby soliflukcyjne Stocker (1979) 

Tatry 0,0-2,0 Kotarba i in. 
(1987) 

Tatry, Czerwone 
Wierchy 

1,7 
spełzywanie 
mrozowe 

Kotarba 
(1976) Tatry, Czerwone 

Wierchy 
0,14 0,7 lob soliflukcyjny Kotarba 

(1976) 
Tatry, Kocioł 
Goryczkowy 
Świński. 

0,3-2,7 3,5 stok z terasetkami autorka 

MAAT średnia roczna temperatura powietrza 
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który wpływa na głębokość penetracji mrozowej. Jego wielkość zmienia się 
bardzo w poszczególnych latach, co z kolei zależy od daty pojawienia się 
pokrywy śnieżnej oraz od intensywności i wielkości opadów. Lata suche ha-
mują tempo sohflukcji, a lata z mokrą wiosną i jesienią przyśpieszają ruch. 
Wpływ na tempo mchu solifukcyjnego ma również ekspozycja stoku, gdyż 
w Alpach Francuskich stoki WNW są mniej zaśnieżone i bardziej podatne na 
penetrację mrozową, a na stokach ESE obserwuje się dłuższe zaleganie po-
krywy śnieżnej, które wpływa na tempo przemieszczania zwietrzelin w czasie 
roztopów i obniża temperaturę w czasie jesieni (Coutard i in. 1988a, b, 1996). 

Pomimo stosunkowo dobrego rozpoznania przebiegu i skutków soliflukcji 
w Alpach, mechanizm procesu nie jest postrzegany jednoznacznie, ze wzglę-
du na równoczesny i trudny do rozdzielenia, udział w nim spełzywania mro-
zowego i geliflukcji, w powiązaniu z odpowiednim typem przejść przez zero 
oraz z cyklami zamarzania i odmarzania. 

Trudności w rozdzieleniu tych procesów sąpodstawąproblemów termino-
logicznych związanych z soliflukcją. Pierwotnie termin solifłukcja oznaczał 
powolny ruch nasyconej i niezamarzniętej gleby w klimacie zimnym na Fal-
klandach (Anderson 1906). Potem dla podkreślenia obecności przemarznięte-
go podłoża stosowano inne nazwy np. kongeliflukcja (Dylik 1952), gelisoli-
flukcja (Baulig 1956), geliflukcja (Washbum 1967). Obecnie przyjmuje się, 
również w tej pracy, że solifłukcja to powolne mchy pokrywy zwietrzelino-
wej zazwyczaj stowarzyszone z cyklami zamarzania i odmarzania oraz pod-
noszenie mrozowe (Ballantyne, Harris 1994; French 1996; Matsuoka 2004). 
Soliflukcjajest połączeniem spełzywania mrozowego (frost creep) oznaczają-
cego podnoszenie prostopadle do stoku i pionowe opuszczanie zwietrzeliny, 
pomniejszonego o kohezję oraz geliflukcji oznaczającej plastyczne deforma-
cje i powolne przemieszczanie w dół stoku zwietrzeliny nasiąkniętej wodą 
z topniejącego lodu gruntowego, czyli po przemarzniętym podłożu (Jahn 
1970b; Embleton, King 1975; Washbum 1980; Ballantyne, Harris 1994; French 
1996; Matsouka 200 lb, 2004). Formy rzeźby powstające w wyniku ich dzia-
łania są nazywane soliflukcyjnymi, niezależnie od roli, jaką w ich rozwoju 
pełnią oba wyżej wymienione procesy objęte nazwą solifłukcja. 

Geomorfolodzy francuscy na podstawie wyników badań w masywie Va-
noise, leżącym w części Alp poddanej działaniu klimatu morskiego, przypisu-
ją rozwój rzeźby soliflukcyjnej (lobów), głównie procesowi geliflukcji (géli-
fluxion), a więc przemieszczaniu się warstwy rozmarzniętej po przemarzniętym 
podłożu (Kaiser 1980), a w mniej wilgotnym masywie Ubaye, spełzywaniu 
mrozowemu (ery o reptation) zachodzącemu wskutek zamarzania i rozmarza-
nia, ułatwionemu przez zwiększoną zawartość drobnego materiału, frakcji 
pylastej (Coutard i in. 1988a, 1996; Van Vliet-Lanoë 1988a). Wyniki badań 
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laboratoryjnych wskazują na to, że udział geliflukcji w stosunku do pełznięcia 
mrozowego w mchu związanym z cyklem rocznym wzrasta, gdy w składzie 
mechanicznym dominuje frakcja ilasta (Harris i in. 1996). Z kolei badania 
mikromorfologiczne dowodzą, że ruch soliflukcyjny, jest wynikiem szeregu 
mikro-przemieszczeń zachodzących wskutek rozrywania zwietrzeliny przez 
soczewki lodu (Van Vliet-Lanoe i in. 1984; Harris 1985;). 

W bardziej kontynentalnych Alpach Wschodnich (Wysokie Tauiy) istotny 
udział w przemieszczaniu pokryw stokowych ma podnoszenie mrozowe jesie-
nią, w okresie początkowym zamarzania gruntu i w okresie wiosennych rozto-
pów, przed całkowitym stopieniem pokrywy śnieżnej, kiedy woda roztopowa 
wsiąkając w grunt, przyspiesza soliflukcję (Jasche i in. 2003). 

Poniżej płatów śnieżnych, dostarczających wodę, rozwój lobów solifluk-
cyjnych jest wspomagany przez spływy ziemne, co powoduje wzrost tempa 
przemieszczania powierzchniowej warstwy lobu, nawet do 1 m/rok, a także 
przyczynia się do dużej zmienności tempa przemieszczania w poszczególnych 
latach (Matsuoka i in. 2003; Jasche i i in. 2003) i może prowadzić do zwięk-
szenia wysokości lobu soliflukcyjnego (Matsuoka i in. 2003). 

Znaczne zróżnicowanie mechanizmu soliflukcji powoduje dużą zmienność 
efektów morfologicznych procesu. J.P. Coutard i in. (1996) podsumowując 
badania z lat 1975-1992 dowodzą, że typ formy (pasy czy loby) rozwijającej 
się wskutek soliflukcji zależy od roślinności, głębokości penetracji mrozowej 
uwarunkowanej gmbościąpokrywy śnieżnej, zdolności retencji wody, co wiąże 
się ze składem mechanicznym i strukturą pokryw oraz od ekspozycji stoku. 

Jednym, ze wskaźników aktywności soliflukcji sątzw. orające głazy (Bal-
lantyne 2001), obecne także na stokach i w dnie Doliny Madriccio (lyc 6). 
Pojęcie to obejmuje rynny wyżłobione przez przemieszczający się duży blok 
skalny na stoku powyżej i nabrzmienia przed blokiem na stoku poniżej. Orają-

Tabela 16. Tempo ruchu orających głazów 

Obszar Wysokość 
(m n.p.m.) 

Nachy-
lenie 
stoku 

O 

Średnie tempo (cm/rok) 

Autor Obszar Wysokość 
(m n.p.m.) 

Nachy-
lenie 
stoku 

O 
min średnio max 

Autor 

Gór}' 
Skandynawskie 
Harrdangervidda 

1290-1360 ok. 11 0,36 0,84 2,5 Berthling i in. 
(2001a) 

Jomfrunut, Finse, 
płd. Norwegia, 1470 0,8-1,1 Berthling i in. 

(2002) 
Njulla, Góry 
Abisko 1000-1100 1,3-5,0 Karbach, 

Nissen (1987) 
Cairngorms 800-980 8-28 0,3 2,8 8,7 Shaw (1977) 

Tatry 1130-1920 15-34 0,14 1,3 3,25 Kotarba 
(1976) 

Alpy 0,05 2,25 Pissart(1964) 
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ce głazy występują zasadniczo w całym obszarze Alp, głównie na stokach 
z pokrywą roślinną, w dolnej części strefy peryglacjalnej (m.in. Troll 1944; 
Poser 1954; Capello 1958; Pissart 1964; Hóllerman 1964, 1967;Furrer 1965; 
Stingl 1969; Marenzy 1977b; Dolfus; Kaiser 1979; Gamper 1983; Rączkow-
ski, Rączkowska 1993-1994). Tempo ich mchu podobnie jak w innych obsza-
rach, wynosi 0,05-2,25 cm/rok (tab. 16). Mniejsze głazy poruszają się szyb-
ciej, gdyż większe wymagają bardziej intensywnych mchów mrozowych 
(Pissart 1964). Wielkość roczna przemieszczania zmienia się w kolejnych la-
tach w zależności od grubości pokrywy śnieżnej (Gamper 1983). 

6.1.6. RZEŹBA NIWALNA 

Płaty śnieżne są istotnym elementem środowiska peryglacjalnego, gdyż 
ich obecność wpływa na przebieg procesów peryglacjalnych i rozmieszczenie 
oraz wykształcenie form rzeźby. Drugim ważnym efektem ich obecności jest 
współczesny rozwój form rzeźby niwalnej w miejscu ich występowania (Rącz-
kowska 1997a, b). 

Niektórzy badacze wyróżniają nawet strefę niwalną w Alpach, położoną 
w obrębie strefy peryglacjalnej, pomiędzy czołami lodowców a jej dolną czę-
ścią (Berger 1967; Hóvermann 1985; Lehmkuhl 1989). Wysokość bezwzględ-
na dolnej granicy strefy niwalnej zmienia się od 2500 m n.p.m. w Alpach 
Wschodnich do 2800-3000 m n.p.m. w Alpach Zachodnich. W tej strefie inne 
formy rzeźby peryglacjalnej - formy soliflukcyjne czy grunty strukturalne, 
współwystępują z różnymi formami zagłębień niwalnych (ryc. 6), powstają-
cych wskutek zalegania płatów śniegu i działania wód roztopowych. Przyj-
muje się, że erozja w takich miejscach jest 2-4 razy większa niż w sąsiedz-
twie. Kształt form niwalnych wiąże z charakterem stoku. Na stoku bardziej 
płaskim dominują nisze lub baseny, a na stromym rynny i leje (Lehmkuhl 
1989). H. Berger (1967) uważa, że w górnej części tej strefy płaty śnieżne 
poprzez rozwój nisz lub zagłębień niwalnych prowadzą do lokalnego obniża-
nia powierzchni. Wskazuje także na istnienie, wyciętych w skale, inicjalnych 
nisz niwalnych o głębokości 5 cm i wymiarach 15-20 m. Wielkość nisz niwal-
nych w Alpach jest bardzo zróżnicowana (Pissart 1964; Berger 1967; GNGFG 
1986; Lehmkuhl 1989; Rączkowska 1997a, b; Pancza 1998), jednak są to for-
my, co najmniej 10-krotnie mniejsze niż glacjalne (Lehmkuhl 1989). Ich kra-
wędzie są wycięte w skale lub w materiale gruzowym. Często podobnie jak 
w Tatrach zajmują zagłębienia pomiędzy stożkami usypiskowymi (Rączkow-
ska 1997a, b). 

W dnach nisz niwalnych w Alpach zazwyczaj znajduje się bruk ni walny, 
zbudowany z płasko ułożonych głazów, uformowany pod ciśnieniem śniegu 
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Tabela 17. Cechy przykładowych form niwalnych w Alpach 

Lokalizacja Forma Morfometria 
(m) Cechy form Wysokość 

(m n.p.m.) Źródło 

Val Madriccio, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

wał niwalny wys. 4; dł. 60 stok zewn. 46°, 
wewn. 12° 

2905 autorka Val Madriccio, 
Masyw Ortles-
Cevedale nisza niwalna szer.6,4; dł.10 2700 autorka 
Val di Peder, 
Masyw Ortles-
Cevedale 

wał niwalny wys. 5-7 stok zewn. 44° 
frakcja 0,5-1,0 

m 

2650 autorka 

Trógeralm, Masyw 
Glockner 

waty niwalne wys. 2,5 2550 Berger 
(1967) 

region Valais, Alpy 
Szwajcarskie 

waty niwalne wys. 1-2,5 2650-3000 Pancza 
(1998) 

(Albertini 1955; Pisart 1964;Francou 1982, 1988; GNGFGCNR 1986; Racz-
kowska 1997a). Powstają one tylko u czoła płatów zalegających w obszarze 
bez wieloletniej zmarzliny (GNGFG CNR 1986; Francou 1982, 1988; Pissart, 
Francou 1992). Bruki głazowe w dnach nisz pochylonych podlegająsolifluk-
cji (Hagedom 1964; Rączkowska 1997a) lub przemieszczaniu przez wodę 
(Raynal 1970), a w ich obrębie często rozwijają się grunty strukturalne (Rącz-
kowska 1997a). A. Pissart i B. Francou (1992) na podstawie 10-cioletnich 
badań w masywie Chambeyron (wys. 2800 m n.p.m.), w Ubaye, dowodzą 
występowania pionowych ruchów głazów w obrębie bruków niwalnych. Wio-
sną, kiedy temperatura gruntu pod płatem była niższa od 0°C, zachodziło po-
grążanie głazów, w średnim tempie maksymalnym 1,2 cm/rok, a jesienią, w cza-
sie zamarzania, podnoszenie w średnim tempie maksymalnym 1,0 cm/rok. 
Głazy podlegały rotacji, tzn. jeden koniec głazu się podnosił, a drugi pogrążał. 
Tempo mchu poszczególnych głazów było różne. 

Oprócz niwalnych form erozyjnych stosunkowo powszechnie występują 
formy akumulacyjne wałów niwalnych (moraine de névé, protalus ramparts) 
(ryc. 6), różnej wielkości (tab. 18), o wysokości do kilku metrów (Hôllerman 
1964; Berger 1967; Francou 1977a, b, 1981; Rączkowska 1997a, b; Pancza 
1998). Są to formy aktywne, czyli współcześnie nadbudowywane przez odpa-
dający ze ścian materiał skalny, zsuwający się po płatach śniegu zalegających 
na stoku powyżej, a także dostarczany przez lawiny i spływy gruzowe. 

Część autorów, przyjmując nieruchome położenie płatów śniegu, uważa 
wały ni walne za formy statyczne (np. Berger 1967; Rączkowska 1997a, b), 
natomiast niektórzy za formy dynamiczne uruchamiane przez śnieg, który 
pełznie i dodatkowo wypycha ku górze wał usypany poniżej (Francou 1977a, 
1977b, 1981; Pancza 1998). A. Pancza (1998) w wyniku 6-cio letnich badań 
wałów niwalnych w regionie Valais, Alpy Szwajcarskie, na wysokości 2650-
3000 m n.p.m., stwierdził, że wał niwalny jest nadbudowywany w każdym 
roku. Dopóki nie osiągnie pewnych rozmiarów jest statyczny. Po ich przekro-
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Tabela 18. Cechy aktywnych form mrozowych w Górach Skandynawskich 

Lokalizacja Formy Długość 
(m) 

Szero-
kość 
(m) 

Proces Cechy stoku, wysokość (m n.p.m.) Autor 

Abisko (68°N), 
phi. Szwecja 

niesoitowane 
pierścienie i zagłębienie 
kamieniste „.stone pitf 

podnoszenie mrozowe dno doliny, śnieg nierówny 
340 - 440 Jossefson (1988) 

Latnjajaure, (68°N), 
phi. Szwecja 

poligony 2,63 2,0 podnoszenie i sortowanie 
mrozowe 

płaskie wierzchowiny lub dna dolin, 
u czoła płatów śnieżnych, łupki 
mikowe z granatami, 1000-1300 

Kling (1996) Latnjajaure, (68°N), 
phi. Szwecja pierścienie sortowane 1.69 1.15 

płaskie wierzchowiny lub dna dolin, 
u czoła płatów śnieżnych, łupki 
mikowe z granatami, 1000-1300 

Kling (1996) 

Kuotekjakka (67°N), 
phi. Szwecja 

poligony 4,41 3,0 podnoszenie i sortowanie 
mrozowe 

płaskie wierzchowiny z 
blokowiskami lub dna dolin, u czoła 
płatów śnieżnych, granity, 
1000-1300 

Kling (1996) Kuotekjakka (67°N), 
phi. Szwecja pierścienie sortowane 2,54 0,98 

płaskie wierzchowiny z 
blokowiskami lub dna dolin, u czoła 
płatów śnieżnych, granity, 
1000-1300 

Kling (1996) 

Marastotunturit-
Viipustunturit (70°N), 
NW Finlandia 

pasy sortowane 
poligony sortowanie mrozowe 

stoki pohidniowo-wschodnie ze 
zmarzliną, powyżej górnej granicy 
drzew, nachylenie 7-25°, 
600-650 

Piirola (1969) 

Lakkatjakka, 
phi. Szwecja 

poligony i pierścienie 
sortowane 1-3 sortowanie mrozowe 

1020 rn n.p.m., 960 rn n.p.m., 
nachylenie terenu 1°, powierzchnia 
form wypukła 

autorka 

Njulla, Abisko (68°N), 
phi. Szwecja pasy niesoitowane 1-2 spełzywanie mrozowe 1000-1150 rn n.p.m. nach 15-20°, 

wys. 0,2-0,3 rn Rączkowska (1990) 

Lakkatjakka. 
phi. Szwecja pasy sortowane 1-2 sortowanie i spełzywanie 

mrozowe 

1150-1200 rn n.p.m., 0,3-0,5 rn 
szer. pasa grubego, 0,5-1,0 rn szer. 
pasa drobnego 

autorka 

Jotunheimen, 
Norwegia pierścienie sortowane 0,2-0,6; 

1,5-2,0 

1370-1550 rn n.p.m., morena, 
większość wydłużonych, środki 
wypukłe do 0,4 m 

Ballantyne (1979) 
Ballantyne, Mathews 
(1982) 
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czeniu zaczyna pełznąć z prędkością 20 cm/rok, a potem nawet kilkadziesiąt 
(30-45) cm/rok jako lodowiec gruzowy. Badania te potwierdziły wcześniej-
sze hipotezy, że wały niwalne są embrionalnymi lodowcami gruzowymi „ta-
lus rock glacier''' (Barsch 1996; Pancza 1998) i powstają w wyniku mchu typu 
„talus rock glaciersczyli spełzywania zmrożonej masy gmzowo-lodowej 
pod wpływem nacisku płata (Haeberli 1985; Francou 1988). 

6.1.7. PODSUMOWANIE 

W Alpach strefa ze środowiskiem peryglacjalnym, podobnie jak w innych 
górach, rozciąga się powyżej górnej granicy lasu, położonej na wysokości od 
1500 m n.p.m. w Alpach Zewnętrznych do 2400 m n.p.m. w masywie Monte 
Rosa. Środowisko tej strefy jest bardzo zróżnicowane wskutek piętrowości 
klimatu oraz występowania wieloletniej zmarzliny ciągłej i nieciągłej, a także 
lodowców. Każdy z wymienionych elementów dodatkowo zmienia się w za-
leżności od ekspozycji stoku. Na przykład na stokach południowych dolna 
granica występowania zmarzliny leży 200-300 m wyżej niż na stokach pół-
nocnych (tab. 3). Odziedziczona rzeźba, która podlega przeobrażeniu przez 
procesy peryglacjalne, j est bardzo urozmaicona, co również wpływa na znaczną 
przestrzenną zmienność warunków dla rozwoju współczesnej rzeźby perygla-
cjalnej. Dlatego trudno zgodzić się z wydzielanymi w okresie lat 60-70. XX 
wieku, głównie przez badaczy niemieckich, prostymi schematami zasięgów 
wysokościowych foim peryglacjalnych. 

Obecność lodowców generuje dwie dodatkowe strefy przestrzenne. Jedna 
to wierzchołki oraz granie i grzbiety niezlodowacone, wznoszące się ponad 
lodowcem. Druga to strefa o zmiennej szerokości u czoła i wokół jęzora lo-
dowca, z rzeźbą określaną przez C.K. Ballantyne'a (2002a, b) mianem para-
glacjalnej, rozwijającą się głównie wskutek działalności procesów perygla-
cjalnych, szczególnie aktywnych w obszarze, z którego lodowce ustąpiły od 
końca małej epoki lodowej (Cannone i in. 2003; Reynard i in. 2003; Kellerer-
Pirklbauer, Kaufman 2005). 

W tym bardzo zróżnicowanym, niemal mozaikowym środowisku aktywne 
są wszystkie procesy peryglacjalne, w stopniu, który wystarcza do powstania 
wyraźnych, w pełni wykształconych form rzeźby. W efekcie Alpy cechuje 
bogactwo rzeźby peryglacjalnej, od foim związanych ze zmarzliną do minia-
turowych gleb strukturalnych i terasetek soliflukcyjnych. Powszechnie wy-
stępują procesy mrozowe, wietrzenia, sortowania i spełzywania, związane 
z rocznymi i dobowymi cyklami przejść przez zero oraz procesy geliflukcji 
i soliflukcji. Wyróżnia je niemal powszechna obecność lodowców gruzowych 
oraz powstawanie pokryw blokowych z wietrzenia in situ. 
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Efekty działania procesów peryglacjalnych zmieniają się w zależności od 
rodzaju, stoku, który podlega przemodelowaniu peryglacjalnemu. W jego ob-
rębie rozwój form zależy od lokalnych warunków. Na szerokich grzbietach 
i przełęczach rozwijają się pasy sortowane i grunty strukturalne, a także po-
krywy blokowe in situ, które niekiedy obejmują większe fragmenty stoku. 

Ściany i stoki skalne modelowane są przez odpadanie gruzu powstałego 
wskutek wietrzenia. Na stokach gruzowych u ich podnóży, a także na stokach 
z pokrywą gruzową rozwijają się różnej wielkości loby soliflukcyjne. W za-
leżności od pięto i ekspozycji są to loby soliflukcji swobodnej lub związanej. 
Liczne są także nisze i wały niwalne. Na granicy stoków usypiskowych i den 
dolin oraz w dnach dolin w obszarze ze zmarzliną występują lodowce gruzo-
we. W dnach dolin oraz na strukturalnych spłaszczeniach w obrębie stoków 
rozwijają się formy sortowania mrozowego. 

Rzeźba peryglacjalna w Alpach jest zmieniana, podobnie jak w Tatrach 
(Rączkowska 1999b), a nawet zamazywana przez działalność spływów gru-
zowych, ale w znacznie większym stopniu. Spływy gruzowe, ze względu na 
ich wielkość i ilość przemieszczanego przez nie materiału wydają się mieć 
największe znaczenie we współczesnym przekształcaniu rzeźby Alp (m.in. 
Zimmerman 1990; Roesli, Schindler 1990; Becht 1995). 

Współczesna rzeźba peryglacjalna w Alpach, ze względu na bogactwo form 
podobna jest do tej w Kaukazie. Stwierdzono, że rozwijają się tam pokrywy 
gruzowe z wietrzenia in situ, stoki i stożki usypiskowe, występują aktywne 
lodowce gruzowe i bugry (pagóry mrozowe), a także formy sortowania mro-
zowego, zarówno liczne pierścienie jak i rozległe pola tufurów (500-650 m 
średnicy). O aktywności soliflukcji świadczy obecność lobów i teras solifluk-
cyjnych, a także strumieni gruzowych (kamennyje potoki). Ponadto liczne są 
wały niwalne oraz nisze i karoidy niwalne (80-100 m średnicy), a także lawi-
ny (Dumitraśko 1974; Dunaeva, Korejśa 1989). 

6.2. WSPÓŁCZESNA RZEŹBA PERYGLACJALNA 
GÓR SKANDYNAWSKICH 

6.2.1. UWARUNKOWANIA ROZWOJU RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 

Góry Skandynawskie rozciągają się pomiędzy 50°N a 71°N, wznosząc się 
od poziomu morza do 2469 m n.p.m. (Galdhoping, płd. Norwegia - ryc. 11). 
Na zachód od głównego wododziału charakteryzują się typową rzeźbą alpej-
ską. Na wschód - w rzeźbie dominują szerokie wierzchowiny - fjeldy (fjell, 
vidder), a topografia jest mniej zróżnicowana. W wyniku erozji glacjalnej po-
wstały głębokie żłoby, często o pionowych ścianach sięgających powierzchni 
fjeldów (Rudberg 1988). Centralna i wschodnia część gór zbudowana jest z ła-
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two wietrzejących, głównie wapiennych łupków. Nadbrzeżna część w zachod-
niej i centralnej Norwegii, mająca rzeźbę alpejską, zbudowana jest przede 
wszystkim z twardych granitów i gnejsów. Pokrywa zwietrzelinowa jest cien-
ka, a duże partie gór, szczególnie na zachodzie i północy w ogóle są pozba-
wione zwietrzelin. Góry Skandynawskie są współcześnie zlodowacone (tab. 1). 
Powszechnie występują w nich płaty śnieżne, a w północnej części gór wielo-
letnie płaty i pola śnieżne (Rapp 1982; Lindh i in. 1988; Rączkowska 1990). 

Północna część gór leży w strefie tundry. W południowej części górna gra-
nica lasu znajduje się na wysokości około 800 m n.p.m. (tab. 1). Topografia 
warunkuje obecność torfowisk i bagien na dużych obszarach północnej strefy 
leśnej i dolnego piętra alpejskiego na wschodnich stokach gór. 

Wieloletnia zmarzlina występuje już powyżej 750 m n.p.m. na północy 
(King 1984) i 1050-1450 m n.p.m. w części południowej (Sollid, Sorbel 1992; 
Heggem i in. 2005), a jest ciągła odpowiednio powyżej 1550 m (King 1984, 
1986; 0degrad i in. 1992; Issaksen i in. 2001) lub 1850 m n.p.m. (King 1983; 
Issaksen i in. 2001). Przestrzenny zasięg wieloletniej zmarzliny (ryc. 2), okre-
ślono na podstawie występowania pals, pingo i dużych niesortowanych poli-
gonów (tundrapolygons) (Rapp 1982; Sollid, Sorbel 1998). Położenie granic 
różnych typów zmarzliny zmienia się w profilu poprzecznym gór w zależno-
ści od stopnia kontynentalizmu i ekspozycji stoku (tab. 2). Jeszcze w latach 
80. XX wieku wyrażano wątpliwości dotyczące jej obecności i zasięgu (Lindh 
1984; Akerman, Malmstróm 1986). Wiercenia wykonane w ramach programu 
PACE udokumentowały jej obecność i pozwoliły rozpoznać jej zasadnicze 
cechy. W Dolinie Tarfala u stóp Kebnekaise miąższość warstwy nieskonsoli-
downego regolitu wynosi 4,0 m, a w kolejnych 10-15 m szczeliny są wypeł-
nione drobnym gruzem. Oszacowano, że wieloletnia zmarzlina ma tu miąż-
szość 350 m. Na południu, w Juwasshoe (Jotunheimen), grubość regolitu 
wynosi 4,5 m, w tym grubość warstwy aktywnej 2,15 m, a zmarzlina osiąga 
jedynie 38 m miąższości (Harris i in. 2001, 2003; Issaksen i in. 2001). Prze-
ciętnie zmarzlina jest miąższa od 30 do 100 m (Holmlund, Jonasson 2005). 
W obszarach bagien i torfowisk średnia grubość warstwy czynnej wynosi 0,48-
0,80 m, ewentualnie może być większa w zachodniej części gór. W ostatnich 
latach stwierdzono, że warstwa czynna w tym obszarze się powiększa, w związ-
ku z reakcją na wzrost temperatury powietrza. Wskaźnikiem geomorfologicz-
nym jest pojawienie się wielu depresji termokrasowych oraz zanik pals (Aker-
man, Johansson 2005). 
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Rye. 11. Lokalizacja obszarów badań w Górach Skandynawskich. Oznaczenia: koło -
badania autorki, trójkąt - badania innych autorów. 1 - Storfjellt, 2 - Kłipisjarvi, 
3 - Góry Abisko (Njulla, Jeprencorru, Karkevagge, Lakktavagge), 4 - Masyw 
Kebnekaise (Tarfala), 5 - Storra Sjorfjallet, 6 - Livsejavrre, 7 - Okstindan, 8 - Norra 
Storfjallet (Tama), 9 - Dovrefjell, 10 - Rondane, 11 - Jotunheim (Fannaraken, Glitter-
tinden), 12 - Hardangervidda (Finse). Model wysokościowy terenu GTOP030 ze strony 
http: //www. landcover. org 
Location of main studies areas in the Scandinavian Mountains. Signs: circle sites studied by 
the author, triangle sites studied by other researchers. 1 the Storfjellt, 2 Klipisjarvi, 3 the 
Abisko mountains (Njulla, Jeprencorru, Karkevagge, Lakktavagge), 4 the Kebnekaise massif 
(Tarfala), 5 the Storra Sjdrfjallet, 6 the Livsejavrre, 7 the Okstindan, 8 the Norra Stdrfjallet 
(Tarna), 9 the Dovrefjell, 10 the Rondane, 11 the Jotunheim (Fannaraken, Glittertinden), 
12 the Hardangervidda (Finse). Digital elevation model GTOP030 from: 
http://www.landcover.org 
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6.2.2. WSPÓŁCZESNE PROCESY I RZEŹBA PERYGLACJALNA 

Góry Skandynawskie, ze względu na swoje położenie geograficzne, są 
obszarem, gdzie powszechnie działają procesy peryglacjalne i współcześnie 
powstają różnorakie formy rzeźby peryglacjalnej. Istniejące w nich formy rzeź-
by peryglacjalnej reprezentują prawie wszystkie nieglacjalne zjawiska, jakie 
funkcjonują w klimacie zimnym, szczególnie w obszarach ponad północnym 
i wysokościowym zasięgiem drzew (Lundąuist 1962). 

Analiza map geomorfologicznych w różnej skali, od przeglądowej (np. 
Melander 1977; Sollid, Trop 1984), czy szczegółowej (np. Tolgensbakk, Sol-
lid 1980; Flakstad i in. 1985) do detalicznej np. obszar Livsejavrre (Tolgens-
bakk i in. 1985), masyw Norra Storfjall, płd. Szwedzka Laponia (Rudberg 
1964), dolina Laktavagge w rejonie Abisko (Rudberg 1962), masyw Njulla 
w rejonie Abisko (ryc. 12, Rączkowska 1990) czy doliny Tarfala w rejonie 
Kebnekaise (ryc. 13, Rączkowska 2003a) uwidacznia, przewagę form rzeźby 
peryglacjalnej wśród wyróżnionych elementów rzeźby. Pośrednio dowodzi to 
ważności i dominacji procesów peryglacjalnych we współczesnej ewolucji 
rzeźby tych gór. Równocześnie formy peryglacjalne, podobnie jak w Alpach, 
rozwijają się jako pierwsze na obszarach, z których ustąpiły lodowce np. na 
powierzchni najmłodszych wałów morenowych (Ballantyne 1982, 2002a, b). 

Cechą charakterystyczną elementów środowiska peryglacjalnego, proce-
sów i form rzeźby, podobnie jak w innych górach, jest ich piętrowe zróżnico-
wanie (Garleff 1970; Rudberg 1972, 1977; Kartę, Liedtke 1981; Harris 1982; 
Niessen i in. 1992; Rączkowska 2003a). Przebieg dolnych granic zasięgu soli-
flukcji i form gruntów strukturalnych nawiązuje, poza południowym i północ-
nym krańcem gór, do przebiegu górnej granicy lasu. W osiowej części gór 
granice te położone są relatywnie wyżej niż górna granica lasu (Garleff 1970). 
W rzeczywistości zasięgi wysokościowe poszczególnych form peryglacjal-
nych różnią się znacznie bardziej, co udokumentowano na podstawie analizy 
rzeźby rejonu Abisko (Nissen i in. 1992) czy analizy statystycznej rzeźby w re-
jonie Okstidan, w północnej Norwegii (Harris 1982). 

Rozmieszczenie form rzeźby peryglacjalnej jest uzależnione od regional-
nych cech klimatu, głównie średnich wartości temperatur i liczby oraz inten-
sywności cykli zamarzania i odmarzania, a także od cech lokalnych - specyfi-
ki danego miejsca, takich jak mikroklimat, rzeźba, zwietrzelina, roślinność 
i stosunki wilgotnościowe (Harris 1982). Generalnie wpływ klimatu zaznacza 
się poprzez obniżanie się dolnych granic zasięgu wieloletniej zmarzliny i form 
peryglacjalnych z południa lub południowego zachodu w kierunku północ-
nym i północno-wschodnim Gór Skandynawskich (Lundąuist 1962; Garleff 
1970; Rudberg 1977), a także poprzez większą miąższość i długość zalegania 
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Ryc. 12. Szkic geomorfologiczny Njulli, Góry Abisko, szwedzka Laponia (Z. Rącz-
kowska 1990). 1 - ściany i stoki skalne, 2 - wychodnie skalne, 3 - stoki z pokrywą 
gruzową modelowane przez soliflukcję i spełzywanie, 4 - stoki z pokrywą gruzową 
ustabilizowane przez roślinność, 5 - powierzchnia zrównania, 6 - strefa bardzo 
wilgotnych pokryw (bagnista), 7 - płaty śnieżne, 8 - krawędzie poprzecznych nisz 
niwalnych lub teras krioplanacyjnych, 9 - zagłębienia bez wyraźnych krawędzi, 10 -
podłużne nisze niwalne, 11 - wały niwalne, 12 - załomy strukturalne, 13 - stożki 
usypiskowe, 14 - stożki napływowe, 15-pola gruzowe, 16-nisze ze spełzywania, 17 
- soliflukcja uruchamiana przez wody roztopowe, 18 - spełzywanie pokryw 
przesyconych wodą, 19 - języki soliflukcyjne, 20 - terasetki soliflukcyjne, 21 - pasy 
niesortowane, 22 - poligony, 23 - orające głazy, 24 - erozja linijna, 25 - rynny spływów 
gruzowych i lawin, 26 - tundra brzozowa, 27 - jezioro, 28 - droga Kiruna-Narwik 
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pokrywy śnieżnej po wschodniej stronie grani, w związku z dominacją wia-
trów zachodnich. 

Przestrzenne zróżnicowanie w zależności od ukształtowania terenu oraz 
budowy geologicznej zostało udokumentowane przez A. Nissena i in. (1992) 
na podstawie analizy rzeźby gór w rejonie Abisko. Według cytowanych auto-
rów powszechnie występuje podnoszenie mrozowe (frost heaven). Inne formy 
np. pagóry mrozowe {frost mounds) są skoncentrowane w pewnych fragmen-
tach obszaru, odpowiednio na stromych stokach czy w dnach dolin głównych 
albo dolin zawieszonych. Występowanie tufurów jest ograniczone do po-
wierzchni pokrytych niezwiązanym materiałem. 

6.2.2.1. RZEŹBA WSKAŹNIKOWA WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

Wały morenowe z jądrem lodowym (ice-cored moraine) typu 0strem są 
najbardziej charaktery styczną formą wskazującą na obecność wieloletniej zmar-
zliny w Górach Skandynawskich. Są one niejako odpowiednikiem lodowców 
gruzowych w innych górach. Są to kompleksy moreny czołowej, złożone z sze-
regu wałów, zawierających lód pochodzący z przekształcania pól śniegowych, 
na które lodowiec nasunął materiał morenowy (0strem 1964). Warstwa ak-
tywna w tych wałach morenowych (wysokość 1900 m n.p.m.) ma grubość 
około 1 m (0strem 1964). D. Barsch (1971) uważa je za lodowce gruzowe 
typu "debris rock glacier", a W. Haeberli (1979) sugeruje, że są to wały more-
nowe spiętrzone (push-moraine), podobnie jak w obszarach polarnych. Wały 
morenowe z jądrem lodowym występują u czoła niewielkich lodowców np. 
Tarfalaglaciaren w rejonie Kebnekaise. Formy współcześnie aktywne, podob-
nie jak w przypadku lodowców gruzowych, są stosunkowo nieliczne. W Nor-
wegii nie występują na zachód od Jotunheim, gdyż dolna granica wieloletniej 
zmarzliny leży tam powyżej linii wałów moren, a jeszcze dalej na zachód już 
powyżej granicy lodowców. 

Geomorphological map ofthe Njulla massif, the Abisko mountains, Swedish Lappland (Z. Rącz-
ko wska 1990). 1 rockwalls and rocky slopes, 2 rocky outcrops, 3 debris-mantled slope 
remodelled by solifluction and soil creep, 4 debris-mantled slope stabilized by vegetation, 5 
surface of planation, 6 zone of highly saturated weathering cover (swampy area), 7 snow 
patches, 8 edges of transverse nivation hollows or cryoplanation terraces, 9 depression 
without distinct edges, 10 longitudinal nivation hollows, 11 protalus ramparts, 12 structural 
escarpments, 13 gravitational talus cones, 14 alluvial talus cone, 15 biockfields, 16 soil 
creep niches, 17 solifluction due to meltwater 18 creep of highly saturated waste, 19 
solifluction tongue, 20 solifluction terracettes, 21 non-sorted strips, 22 polygons, 23 
ploughing boulders, 24 linear erosion, 25 debris flows and avalanche gullies, 26 birch 
forest, 27 lake, 28 road from Kiruna to Narwik 
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Ryc. 13. Mapa geomorfologiczna doliny Tarfala, masyw Kebnekaise (Z. Rączkowska 
2003a). 1 - wierzchołki, 2 - grzbiety, 3 - przełęcze, 4 - ściany skalne, 5 - stoki skalne, 
6 - stoki skalno-pokrywowe 7 - stoki gruzowe, 8 - stoki usypiskowe, 9 - stożki 
usypiskowe, 10 - stożki napływowe, 11 - stożki lawinowe, 12 - żleby, 13 - skalne 
nisze denudacyjne, 14 - spływy gruzowe, 15 - lodowce, 16 - osady i wały morenowe, 
17 - wygłady, 18 - moreny przemyte, 19 - osady lodowcowe, 20 - stożki 
fluwioglacjalne, 21 - równina akumulacji fluwialnej i fluwioglacjalnej, 22 - wieloletnie 
płaty śniegu, 23 - nisze niwalne, 24 - wały niwalne, 25 - sortowane i niesortowane 
poligony i pierścienie, 26 - sortowane i niesortowane pasy, 27 - loby i terasety 
soliflukcyjne, 28 - loby i warstwy soliflukcyjne z czołem zadarnionym, 29 - pola 
gruzowe, 30 - lodowce gruzowe, 31 - jeziora i strumienie, 32 - poziomice co 100 m 
Geomorphological map of the Tarfala valley, the Kebnekaise massif (Z. Rączkowska 2003a). 
I summits, 2 ridges, 3 passes, 4 rockwalls, 5 rocky slopes, 6 debris mantled slopes, 
7 rockfall/rockslides deposition, 8 talus slopes, 9 talus cones, 10 alluvial cones, 
II avalanche cones, 12 chutes, 13 denudation niches on rocky, 14 debris flows, 15 
glaciers, 16 moraine deposits and moraine ridges, 17 roche moutonné, 18 fluted moraine, 
19 glacial deposits, 20 fluvioglacial cones, 21 alluvial/fluvioglacial plain, 22 permanent 
snow patches, 23 nivation niches, 24 protalus ramparts, 25 sorted and non-sorted circles 
and polygons, 26 sorted and non-sorted strips, 27 solifluction lobes and terraccettes, 
28 turf-banked solifluction lobes and sheets, 29 blockfields, 30 rockglaciers, 31 lakes 
and streams, 32 contour intervals 100 m 
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Aktywne lodowce gruzowe, będące widocznym przejawem obecności wie-
loletniej zmarzliny w górach (Barsch 1992) są stosunkowo rzadkie w Górach 
Skandynawskich. W norweskiej części gór naliczono, około 150 lodowców 
gruzowych, ale większość z nich występuje poza zasięgiem współczesnej wie-
loletniej zmarzliny, głównie w północnej części gór, gdzie np. na wyspie An-
doya lodowce gruzowe położone są na wybrzeżu i w rejonie Jotunheim, w środ-
kowej Norwegii. W większości są one formami reliktowymi, pochodzącymi 
prawdopodobnie z młodszego dryasu. Stosunkowo mała liczba lodowców gru-
zowych jest pochodną typu zlodowacenia i typu rzeźby. Brak jest również 
źródeł dostawy materiału powyżej dolnej granicy zasięgu zmarzliny, w ilości 
umożliwiającej rozwój lodowców gruzowych (Sollid, Sorbel 1992). 

W wyniku szczegółowej inwentaryzacji lodowców gruzowych w Norwe-
gii, w latach 90. XX wieku, stwierdzono, że w masywie Rondane 13 lodow-
ców gruzowych jest aktywnych, a jeden zaliczono do nieaktywnych (zawiera 
lód, ale nie wykazuje mchu). W masywie Jotunheim tylko jeden lodowiec 
gruzowy jest aktywny. Lodowce gruzowe mają formę jęzorów i są zasilane 
przez materiał ze stoków usypiskowych. Czoła lodowców aktywnych znajdu-
ją się na wysokościach 1450-1750 m n.p.m., a lodowców nieaktywnych w wy-
sokości 1440 m n.p.m. (CAPS 1998) 

Znacznie częściej występującymi formami wskaźnikowymi obecności nie-
ciągłej zmarzliny w Górach Skandynawskich są paisa oraz duże niesortowane 
poligony "tundra polygons" (Rapp 1982; Sollid, Sorbel 1998). Oprócz nich 
na obecność zmarzliny mogą wskazywać nieliczne formy tzw. zawalonych 
pingo (colapsed pingo) lub małe zagłębienia termokrasowe (Rapp, Rudberg 
1960; Melander 1977; Rapp 1982). 

Paisa to pagóry, w których warstwa torfu okrywa stale przemarznięty trzon 
złożony z torfu, lodu i części mineralnych (Seppálá 1986). Pagóry pozbawio-
ne pokrywy torfowej, ale uformowane w ten sam sposób określa się jako paisa 
mineralne (lithalsa) (Pissart i in. 1998). W Skandynawii większość dobrze 
wykształconych pals, wyższych niż 1-2 m, pojawia na wschód od najwyż-
szych części gór (Lundqvist 1962; Ruuhijárvi 1962). Rejon Abisko stanowi 
zachodnią granicę ich występowania w północnej części gór (Rapp 1982; 
Akerman, Malmstróm 1986). Paisa rozwijają się na bagnistych terenach, naj-
częściej w dnach dolin, a także na spłaszczeniach stokowych. Zasadniczo po-
wyżej 850 m n.p.m. np. w Abisko są związane z wieloletnią zmarzliną (Aker-
man, Malmstróm 1986; Westin, Zuidhoff 2001). Formy te występują także 
poniżej ich klimatycznego zasięgu jako formy azonalne np.w Meloya w Do-
vrefjell, w południowej Norwegii (King 1984; Sollid, Sorbel 1992). W górach 
paisa są mało typowe i gorzej wykształcone. Ich wysokość nie przekracza 
1,5 m, a szerokość kilku do kilkudziesięciu metrów. Warstwa torfu ma miąż-
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szość od 0,3 do ponad 1 m w palsach typowych i kilka centymetrów w palsach 
mineralnych. Ich występowanie jest uwarunkowane klimatycznie. Obszary, 
w których występują charakteryzują się opadami mniejszymi niż 300 mm 
w okresie listopad-kwiecień i ponad 200 dni z mrozem w ciągu roku (Lund-
qvist 1962; Ahman 1976; Seppálá 1979). Paisa rozwijają się w miejscach, 
gdzie cienka pokrywa śnieżna pozwala na tak głęboką penetrację mrozu, aby 
umożliwić zachowanie zmrożonego gruntu przez następne lato (Seppálá 1986). 
Kolejnym warunkiem jest też skład mechaniczny pokryw zwietrzelinowych, 
które muszą zawierać ponad 60-85% frakcji <63 jim (Westin, Zuidhoff 2001). 
Mechanizm powstawania pals nie jest dotychczas jednoznacznie wyjaśniony. 
Istnieją 4 grupy teorii wyjaśniających ich powstanie: segregacji lodowej (ice 
segregation), wyporu hydrostatycznego (bouyancy), hydrauliczna i hydrosta-
tyczna (Nelson i in. 1992). Niekiedy podobne do paisa pagóry, o wysokości 
1 m i średnicy kilku metrów, powstają wskutek pęcznienia wody, uwięzionej 
pomiędzy warstwą zamarzniętego gruntu a nieprzepuszczalnym podłożem. For-
my te, nawet w ciągu jednej zimy, mogą się przekształcić w regularne paisa 
(Akerman, Malmstróm 1986). 

"Tundra polygons" to duże niesortowane poligony, o średnicy kilkudzie-
sięciu metrów i płaskiej powierzchni, prawie pozbawionej roślinności. Roz-
dzielające je, zwężające się przy dnie, podobne do rowów, zagłębienia, mają 
szerokość od kilku do kilkudziesięciu decymetrów i głębokość ok. 0,5 m. 
Wzdłuż zagłębień rozwija się roślinność krzewinkowaEmpetrum hermaphro-
ditum (Rapp, Clark 1971; Josefsson 1988). W północnej części gór występują 
powyżej granicy drzew, od 650-1000 m n.p.m., na równinach napływowych 
lub morenowych w dnach dolin wystawionych na działanie wiatru. O współ-
czesnej aktywności tych form świadczą pośrednio pasy obumarłej, nierozło-
żonej roślinności oraz wyniki badań termicznych, w obszarach położonych na 
granicy zasięgu nieciągłej zmarzliny, według których poligony mogą być se-
zonowo aktywne, chociaż gradient termiczny nie zawsze osiąga wartości ko-
nieczne do wystąpienia kontrakcji termicznej (Westin, Zuidhoff 2001). 

6.2.2.2. WIETRZENIE MROZOWE I JEGO EFEKTY 

Działalność procesów geomorfologicznych w wysokogórskim środowisku 
peryglacjalnym Gór Skandynawskich jest determinowana przede wszystkim 
mrozem. Temperatury zbliżone do zera oraz cykle zamarzania i odmarzania 
odgrywają ważną rolę w procesie denudacji. Ich wpływ przejawia się bezpo-
średnio, gdyż procesy wietrzenia mrozowego, podnoszenia mrozowego, peł-
znięcia gruzu czy geliflukcji mogą występować tylko w takim klimacie lub 
pośrednio, poprzez wpływ klimatu na szatę roślinną, cechy gleb czy wilgot-
ność gruntu (Jonasson 1991). 
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Pola blokowe, powstające w wyniku wietrzenia in situ, są charakterystycz-
nym elementem rzeźby, a w północnej części także elementem powszechnym. 
Najczęściej występują na wierzchowinie gór (fjeldach), ale także w niższych 
położeniach na spłaszczeniach stokowych lub na wyższych poziomach ero-
zyjnych w dnach dolin. Położenie wysokościowe dolnej granicy ich występo-
wania zmienia się, od 500 m n.p.m. w Storfjellet i Amoy na północy Norwegii 
do około 1000-1250 m n.p.m. w górach północnej Szwecji (np. Abisko, Va-
sterbotten, Tama) (Rudberg 1962; Harris 1982; Kvemdal, Sollid 1993). Gene-
ralnie są dwie grupy opinii na temat ich pochodzenia. Pierwsza wiąże powsta-
nie pól blokowych z okresem bezpośrednio po wycofaniu lodowców 
(Svenonius 1909; Lundquist 1962; Dahl 1966), zaś druga z okresem przedlo-
dowcowym (Rea i in. 1996; Peulvast 1989; Rapp 1992). W obszarach o rzeź-
bie alpejskiej w północno-zachodniej Norwegii pola blokowe lub pokrywy 
zwietrzelinowe in situ zalegają na nunatakach z okresu późnego Vistulianu 
(Sollid, Sorbel 1979). Zasadniczo przyjmuje się, że są one reliktowe, aczkol-
wiek na fjeldach bardzo często widoczne są skutki makrogeliwacji w postaci 
świeżych, pękniętych bloków skalnych o średnicy od 0,5 m do ponad 1 m. 
Według L. Stromquista (1973) mróz może penetrować blokowiska pokrywa-
jące fjeldy do głębokości 0,5 m. Stąd nie można także wykluczyć ich współ-
czesnego rozwoju. 

Obecnie głębsze wietrzenie skał związane jest głównie z rocznym cyklem 
przejść przez zero, szczególnie z okresem wiosennego rozmarzania, kiedy 
dodatkowo występują częste płytkie (0-3°C) i krótkotrwałe przejścia przez 
zero temperatury gruntu, które obejmująjedynie górne kilka centymetrów grun-
tu (Harris 1973; Hall 1980; Nyberg 1993; Berrisdorf 1991). Dmgi okres wzmo-
żonych krótkich cykli przejść przez zero stwierdzono w okresie późnego lata 
i jesieni. Skutkują one wietrzeniem mechanicznym w łupkach krystalicznych 
na wierzchowinie fjeldów (w wysokości > 1200 m n.p.m.). Zasadniczo jednak 
krótkotrwałe cykle przejść przez zero mają umiarkowane geomorfologiczne 
znaczenie dla wietrzenia (Nyberg 1991, 1993). 

Rozkład czasowy cykli zamarzania i rozmarzania w ciągu roku potwier-
dzają wyniki pomiarów odpadania (Rapp 1960; Bjerrum, Jorstad (1968) vide 
Rapp, Stromquist (1979)). W dolinie Karkevagge (G. Abisko, północna Szwe-
cja) najwięcej materiału pochodzącego z odpadania stwierdzono wiosną, 
w czerwcu i latem, w okresie lipiec-sierpień (Rapp 1960), z kolei w Norwegii 
maksima odpadania przypadają na wiosnę (kwieć ień-maj) oraz na jesień (paź-
dziernik-listopad) (Bjerrum, Jorstad (1968) vide Rapp i Stromquist (1979)). 

Odpadanie dostarcza materiału, który formuje stożki i hałdy usypiskowe 
w dnach cyrków i żłobów lodowcowych (Rapp 1960; Piirola 1969). Tempo 
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depozycji wynosi 1,0-3,0 cm/rok (Rapp 1960). Odpadanie było znacznie więk-
sze w okresie małej epoki lodowej (McCarroll i in. 2001). 

Stoki gruzowe są dodatkowo pocięte rynnami spływów gruzowych i ziem-
nych. Chociaż w Alpach działalność spływów gruzowych i błotnych jest bar-
dziej widoczna, także i tutaj, jak dowodzi R. Nyberg (1985) aktywność tych 
procesów jest nawet ważniejsza niż procesów peryglacjalnych w modelowa-
niu stoków gruzowych. W wyniku wietrzenia i odpadania rozwijają się ściany 
skalne żłobów lodowcowych. Pocięte są one siecią żlebów i rynien modelo-
wanych przez erozję wodną i lawiny. O aktywności lawin świadczy istnienie 
dobrze wykształconych stożków lawinowych (avalanche boulder tonques, 
roadbank tonques) np. w dolinie Tarfala (rye. 13), typowych i powszechnych 
w Górach Skandynawskich, a nielicznych w innych górach. Stożki przybiera-
ją postać długich łap, o wyrównanej powierzchni i asymetrycznym profilu 
poprzecznym, z wyraźnym, stromym czołem (Rapp 1959, 1960, 1986). Oprócz 
lawin śnieżnych typowe dla tych gór, a równocześnie wyróżniające je spośród 
innych, są gwałtowne lawiny śniegowo-błotne (slush-avalanche), które two-
rzą rozległe stożki, z powierzchnią o bardzo małym nachyleniu (m.in. Nyberg 
1989; Nyberg, Rapp 1998; Baumgart-Kotarba i in. 2001) 

Tempo obniżania powierzchni skalnych w okresie postglacjalnym wynosi 
od 0,2 mm/tysiąc lat w kwarcytach do 1,0 mm/tysiąc lat w filitach, ale zacho-
dzi także przy udziale wietrzenia chemicznego i biologicznego (André 1996; 
Dahl 1967). Wskaźnikiem tempa wietrzenia chemicznego może być wielkość 
ubytku masy, wynosząca dla dolomitu 0,5-2,0%/rok, a dla granitu 0,01-0,5%/ 
rok (Thom i in. 2006). Wielu autorów wskazuje, że wietrzenie chemiczne w śro-
dowisku peryglacjalnym Gór Skandynawskich jest współcześnie znaczącym 
składnikiem ich systemu morfogentycznego (m. in. Rapp 1960; Rapp, Strômqu-
ist 1979; André 1996; Dixon i in. 1995; Darmody i in. 2000; Allen i in. 2001; 
Thom i in. 2006). 

6.2.2.3. FORMY MROZOWE 

W całej Szwecji możliwe jest występowanie i rozwój różnych typów grun-
tów strukturalnych związanych z sezonowym mrozem (pierścienie, sieci poli-
gonalne, małe poligony, terasetki, pasy) (Rapp, Rudberg 1960, 1964; Lundqu-
vist 1962). Ważnym czynnikiem wpływającym na ich lokalne zróżnicowanie 
jest warstwa izolująca, czyli grubość pokrywy śnieżnej i roślinność (Rapp, 
Rudberg 1960, 1964). 

Gmnty strukturalne są powszechną i zróżnicowaną, pod względem kształ-
tu, wielkości, budowy i aktywności, grupą form peryglacjalnych w Górach 
Skandynawskich (tab. 18). Zasadniczo mają postać poligonów, siatek, pier-
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ścieni oraz pasów i stopni sortowanych, a także niesortowanych. Większość 
z nich jest formami aktywnymi. 

Występują zarówno w dnach dolin jak i na wierzchowinach (fjeldach) (Rapp 
1960; Rudberg 1962; Rapp, Rudberg 1964; Melander 1977; Tolgensbakk, Sollid 
1980; Sollid, Trop 1984; Flakstad i in. 1985; Tolgensbakk i in. 1985; Rącz-
kowska 1990, 2003a; Kling 1996, 1997). Grunty strukturalne rozwijają się na 
terenach płaskich, pokrytych warstwą luźnego i odpowiednio wilgotnego ma-
teriału. Pokrywy stanowią, głównie osady polodowcowe (Scandinavian till), 
zbudowane w większości z podatnych na działanie mrozu glin i pyłów (do 
70% w składzie mechanicznym) oraz zróżnicowanej ilości większych okru-
chów skalnych (Harris 1982). 

Dolna granica występowania form sortownia mrozowego (pierścieni, poli-
gonów i pasów) leży na wysokości 900-950 do 1000-1075 m n.p.m., a poro-
śniętych niesortowanych form na wysokości 625-675 m n.p.m. (Harris 1972; 
Rudberg 1972; Niessen i in. 1992). Także w strefie tundry subalpejskiej, 
w dnach dolin występują aktywne formy mrozowe, takie jak niesortowane 
pierścienie i zagłębienia głazowe (stone pits). Działalność mrozu zaznacza się 
poprzez obecność głazów i bloków wyruszonych z podłoża (Josefsson 1988). 

Rozprzestrzenienie poszczególnych form gruntów strukturalnych zależy 
od nachylenia stoku. Na podstawie badań w południowej Norwegii, stwier-
dzono, że sortowane pierścienie i sieci występują na stoku o nachyleniu 0-6°, 
a najczęściej 2-3°, sortowane stopnie odpowiednio 2-11° i 3-4°, pasy sorto-
wane 3-17° a języki blokowe 5-20° (0degard i in. 1988). Formy sortowanych 
pierścieni i poligonów częściej występują na stokach o ekspozycji wschodniej 
i południowej, co wiąże się z kierunkiem upadu warstw geologicznych i wia-
trów nawiewających śnieg zimą (Kling 1997). 

Przeciętnie długość średnicy aktywnych form sortowanych pierścieni i po-
ligonów wynosi 1-2 m, ale może się ona zmieniać od kilku decymetrów do 
nawet 3-4 metrów w przypadku poligonów (Fot. 3). Wielkość sortowanych 
pierścieni jest mniejsza. Powierzchnia form czynnych jest wypukła. Niekiedy 
występują na niej pojedyncze kępki trawy lub mchu, a na grubszym gruzie, 
budującym wieniec pierścienia lub wypełniającym szczelinę między poligo-
nami, mogą być widoczne nieliczne plechy porostów, co wskazuje jedynie na 
mniejszy stopień aktywności (Kling 1997). 

Sortowane poligony częściej wy stępują w dnach dolin lub miejscach, gdzie 
gromadzi się zimne powietrze, a pokrywa śnieżna jest cienka, co czyni dany 
obszar podatnym na penetrację mrozu i rozwój szczelin mrozowych (Kling 
1997; Rączkowska 2003a). 
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Pierścienie sortowane rozwijają się na płaskich miejscach o większej wil-
gotności, gdzie w pokrywach jest znaczny udział drobnego materiału, glinia-
sto-pylastego, co stwarza warunki dla krioturbacji. Typową lokalizacją, za-
równo dla sortowanych jak i niesortowanych form pierścieni jest przedpole 
płatów śnieżnych, zarówno na fjeldach jak i na spłaszczeniach strukturalnych 
czy terasach krioplanacyjnych na stokach, a rzadziej w dnach dolin (Rącz-
kowska 1990, 2003a; Kling 1996, 1997). 

Bardzo często sortowane pierścienie występują w zagłębieniach pomiędzy 
wygładami lodowcowymi na fjeldach, jak obserwowałam np. na Lakkatjakka 
czy Jiebrenjakka w północnej Szwecji oraz na Pikku Maila, w rejonie Kil-
pisjarvi, w Finlandii (rye. 11). Powyżej 1200 m n.p.m. zagłębienia te są zasila-
ne wodą z wieloletniej zmarzliny. 

W Górach Skandynawskich, podobnie jak w innych górach współcześnie 
zlodowaconych, pierścienie i poligony sortowane występują także w środowi-
sku paraglacjalnym, co obserwowała autorka w Dolinie Tarfala. Według C. Bal-
lantyne'a(1979, 1982) małe formy pierścieni sortowanych o średnicy <0,6 m, 
rozwijają się w bezpośrednim sąsiedztwie lodowca, na morenach żłobkowa-
nych "fluted morainektóre zostały odsłonięte nie wcześniej niż 50 lat temu, 
a na morenach datowanych na ok. AD 1750 roku ich średnica dochodzi do 
3,5 m. Nawet w obrębie moreny środkowej lodowca Storbreen w Jotunhei-
men, w Norwegii obserwował on czasowe formy pierścieni i sieci sortowa-
nych, o średnicy 0,2-0,6 m, które powstały jako wynik zróżnicowanej ablacji 
lodowcowej pod cienką (<20 cm) warstwą moreny (Ballantyne 1979). 

Najbardziej kompleksowy opis sortowanych pierścieni i poligonów w pół-
nocnej Szwecji i mechanizmu ich powstawania przedstawił J. Kling (1996). 
Budowa pierścieni jest podobna do opisywanych z Alp (Van Vliet-Lanoe i in. 
1984). Górna warstwa o miąższości 20 cm jest zbita, gęsta i pozbawiona struk-
tur, do głębokości 30 cm pocięta jest pionowymi szczelinami, poniżej w struk-
turze gleby dominują soczewki wypełnione wodą. Wyniki jego badań dowo-
dzą, że wskutek krioturbacji, górne 15 cm gleby w tych formach jest wyruszane 
we wszystkich kierunkach, w tempie od 0 do 50 cm/rok. Materiał jest sorto-
wany, gdyż okruchy skalne i drobne cząsteczki są podnoszone i obniżane przez 
mróz z intensywnością 7 cm/rok. Według S. Rudberga (1962) sortowanie w po-
ligonach najczęściej sięga do głębokości 40-50 cm. W związku z reżimem 
termicznym gruntu określonym przez R. Nyberga (1993), należy raczej wy-
kluczyć udział lodu włóknistego w rozwoju form sortowania mrozowego, po-
dobnie jak i form soliflukcyjnych. 

Gdy nachylenie stoku wzrasta do 2° pierścienie i poligony ulegają wydłu-
żeniu i przechodzą w pasy lub stopnie (Rudberg 1962; Kling 1996,1997; Rącz-
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kowska 1990, 2003a). Te formy mają zazwyczaj do 1,5 m szerokości, są pro-
stopadłe do linii spadku, a ich wysokość wynosi do kilkudziesięciu centyme-
trów (tab. 18). Większość z nich to pasy sortowane, z powierzchnią pozba-
wioną roślinności i porostów, szczególnie powyżej 1000-1100 m n.p.m. 
Powszechnie występują także pasy niesortowane, złożone z naprzemiennych 
pasów z powierzchnią gruzowo-ziemistą i pasów z roślinnością krzewinkową 
(Kozłowska, Rączkowska 2002). 

Formy sortowanych i niesortowanych pasów rozwijają się na stokach wy-
pukłych, gdzie w zimie śnieg jest wywiewany (Rapp. Rudberg 1960; Piirola 
1969; Sóderman 1980; Rapp 1986; Rączkowska 2003a). Nachylenie tych sto-
ków może wynosić do 25°. Powstają wskutek podnoszenia i spełzywania mro-
zowego, którego tempo waha się od 0,2-1,6 cm/rok (tab. 19). Wiercenia au-
torki wykazały, że w pasach sortowanych miąższość pokrywy zwietrzelinowej 
nie przekracza 0,8 metra. 

Ponadto A. Rapp (1986) opisywał niesortowane stopnie, z pozbawioną ro-
ślinności powierzchnią o nachyleniu 20°, występujące powyżej 1300-1400 m 
n.p.m. np. w dolinie Tarfala, przyjmując, że mogą one wskazywać na obec-
ność wieloletniej zmarzliny. Jej obecność została potwierdzona przez wierce-
nia w programie PACE (Harris i in. 2001; Isaksen i in. 2001). 

Powszechnymi formami mrozowymi w Górach Skandynawskich są tufu-
ry. Pola tufurów występują na spłaszczeniach stokowych, w dnach dolin oraz 
w zagłębieniach na wierzchowinie. Ich zasięg wysokościowy jest duży. Są to 
formy o średnicy 0,5-0,7 m, maksymalnie do 2 m. Ich wysokość wynosi 0,3-
0,5 m. Rozdzielone są zagłębieniami o szerokości 0,4-0,6 m, często zawod-
nionymi. Wiercenia wykonane w tufurach, w masywie Njulli wykazały, że 
wnętrze mineralne, przykryte jest warstwą z domieszką humusu, o miąższości 
maksymalnej 40 cm, przy czym górne 10-30 cm stanowi czysty humus lub 
torf. Charakter porastającej je roślinności zależy od podłoża i wysokości bez-
względnej (Harris 1982; Jossefson 1988; Niessen i in. 1992; Kozłowska, Rącz-
kowska 2002). Wyniki badań statystycznych wskazują na to, że występowa-
niu tufurów sprzyja obecność torfu i roślinności krzewinkowej, wzrost 
wilgotności podłoża, wysokości nad poziom morza i liczby wklęsłych form 
terenu (Hjort, Luoto 2005). 

6.2.2.4. RÓŻNORODNOŚĆ FORM SOLIFLUKCYJNYCH 

Soliflukcja jest najbardziej rozprzestrzenionym i powszechnym procesem 
w Górach Skandynawskich (ryc. 12 i 13). Sprzyjają jej niewielka miąższość 
i duża wilgotność pokryw stokowych, a także duża zawartość drobnego mate-
riału w ich budowie. 
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Tabela 19. Intensywność peryglacjalnych ruchów masowych 
w Górach Skandynawskich 

Proces 
(proces i fonna) 

Tempo na powierzchni 
(cm/rok) Lokalizacja, rodzaj stoku, wysokość 

(m n.p.m.), okres badań Autor 
Proces 

(proces i fonna) 
średnio max min 

Lokalizacja, rodzaj stoku, wysokość 
(m n.p.m.), okres badań Autor 

soliflukcja, loby 4,0 9,3 Jomfrunut, Finse, płd. Norwegia, 
1470 m n.p.m. 

Berthling i in. 
(2002) soliflukcja, małe loby 1,4 2,6 

Jomfrunut, Finse, płd. Norwegia, 
1470 m n.p.m. 

Berthling i in. 
(2002) 

soliflukcja, bez form 0,9 2,6 

Jomfrunut, Finse, płd. Norwegia, 
1470 m n.p.m. 

Berthling i in. 
(2002) 

geliflukcja, lob 
soliflukcji związanej 7,5 0,0 

Dolina Tarfala, 1100-1200 m n.p.m, 
dno doliny, Jahn (1991) 

soliflukcja 4,0 30,0 Dolina Karkevagge, Góry Abisko, 
płn. Szwecja, 1953-1959 Rapp (1960) 

soliflukcja, lob 
soliflukcyjny 5,0 Dolina Karkevagge, 750 m n.p.m., 

1957-1960 Rudberg (1962) 

soliflukcja, lob 
soliflukcyjny 2,9-3,1 Dolina Karkevagge, zachodnie 

zbocze, 1961-1978 
Rapp, Akerman 
(1993) 

soliflukcja, lob 
soliflukcyjny 5,0 

Dolina Laktavagge, Gór)' Abisko, 
615 m n.p.m., 1957-1960 Rudberg (1962) 

soliflukcja 1,9 2,7 1,0 
Laktajakka, Gór)' Abisko, 900 m 
n.p.m., 
1957-1960, poniżej płata 

Rudberg (1962) 

soliflukcja 2,0 4,2 0,0 
Bjórkliden, Gór)' Abisko, 615m 
n.p.m., 
1957-1960, poniżej płata 

Rudberg (1962) 

soliflukcja, lob 
soliflukcyjny 2,5 Njulla, Góry Abisko, 845 m n.p.m., 

1957-1960 Rudberg (1962) 

soliflukcja, lob 
soliflukcji związanej 1-3,5 

Nissunjauro, Góry Abisko, 1080 m 
n.p.m., 
1982-1983 

Nyberg (1993) 

soliflukcja, lob 
soliflukcji związanej 5,5-23,4 

Nissunjauro, Góry Abisko, 1080 m 
n.p.m., 
1982-1985 

Nyberg (1993) 

soliflukcja, loby, 
mikrosoliflukcja, 0,8-3,5 2,6-

4,3 0,0 Tarna, płn. Szwecja, 895-930 m 
n.p.m., nachylenie 10-20° Rudberg (1964) 

soliflukcja, loby, 
mikrosoliflukcja, 0,9-3,8 6,5 0-2,0 Norra Storfjall, płn. Szwecja, wys. 

805-930 m n.p.m. Rudberg (1964) 

soliflukcja, lob 
soliflukcji związanej 2,1 Okstindan, płn. Norwegia Harris (1972) 

ruchy masowe 2,5-3,0 Okstindan, poniżej płata Hall (1983) 

geliflukcja 1,1 Dovrefjell, Norwegia, 2002-2004 Harris i in. 
(2005) 

soliflukcja i spełzywanie 2,0 3,0 1,0 

Sanna fell, Kilpisjarvi, Fińska 
Laponią zachodni stok z pokrywą 
usypiskową i soliflukcyjną, 
1975-1977 

Seppäla(1979) 

soliflukcja i spełzywanie 3,6 0,4 Fińska Laponia, 1977-78 Södennan 
(1980) 

soliflukcja i spełzywanie 
stok usypiskowy, 
terasetki 

2,3 0,4 

Jehkats fell, Kilpisjarvi, Fińska 
Laponia 
stok z pokrywą usypiskową i 
soliflukcyjną, 
1977-78 

Södennan 
(1980) 

soliflukcja i spełzywanie 
stok usypiskowy, 
terasetki 

1,2 0,2 

Jehkats fell, Kilpisjarvi, Fińska 
Laponia 
stok usypiskowy i soliflukcyjną, 
1978-1979 

Södennan 
(1980) 
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Tabela 19 cci. 
so

lif
lu

kc
ja

 i 
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eł
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w
an

ie
 

loby 
solifluk-
cyjne 

1,3-6,2 

Dolina Karkevagge, 1961-1974 
Rapp, 
Stromquist 
(1979) 

so
lif

lu
kc

ja
 i 

sp
eł

zy
w

an
ie

 

stok 
solifluk-
cyjny 

0,8-2,4 Dolina Karkevagge, 1961-1974 
Rapp, 
Stromquist 
(1979) 

so
lif

lu
kc

ja
 i 

sp
eł

zy
w

an
ie

 

stok 
gruzowy 0,1-1,5 

Dolina Karkevagge, 1961-1974 
Rapp, 
Stromquist 
(1979) 

soliflukcja i spełzywanie 1,8 Dolina Laktavagge, pićtro tundry Rudberg (1964) 
spełzywanie mrozowe, 
lob soliflukcji związanej 2,5 1,9 0,0 Dolina Tarfala, 1100-1200 m n.p.m, 

dno doliny, Jahn(1991) 

spełzywanie gruzu 1,0-4,0 10,0 Dolina Karkevagge, stoki 
usypiskowe, 1953-1959 Rapp (1960) 

spełzywanie gruzu 12,0 0,0 
Dolina Karkevagge, stoki 
usypiskowe, max górna część stoku, 
min podstawa stoku 

Rapp (1960) 
Rapp, 
Stromquist 
(1979) 

przemieszczanie, pasy 
gruzowe 0,2-0,9 Laktatjakka, Góry Abisko, 1290-

1240m n.p.m, 10-17°, 1957-60 Rudberg (1962) 

przemieszczanie, pasy 
gruzowe 0,1-0,2 1,0 0,0 Norra Storfjall, pin. Szwecja, 1260-

1355 m n.p.m., blokowiska 
Rudberg (1962, 
1964) 

przemieszczanie, pasy 
gruzowe 0,5-1,6 1,1-

3,0 0,0-0,9 Tarna, pin. Szwecja, 1310 m n.p.m., 
stok 15-25°, 1955-57, blokowiska 

Rudberg (1962, 
1964) 

ponoszenie mrozowe 3,7-4,5 Dovrefjell, Norwegia, 2002-2004 Harris i in. 
(2005) 

ponoszenie mrozowe 7,0 Latnjajaure, sortowane pierścienie Kling (1997) 

ruchy masowe do 1,0 cm Laktatjakka, Góry Abisko, poniżej 
płata Nyberg (1991) 

Miąższość warstwy podlegającej solifłukcyjnemu przemieszczaniu wyno-
si od 10-35 cm w północnej Finlandii (Kejonen 1979) i Norwegi (Harris 1972), 
poprzez 39 cm w Tarfali (Jahn 1991), do 50-70 cm w rejonie Abisko w pół-
nocnej Szwecji (Rudberg 1962, 1964; Jahn 1991). Grubość pokrywy kształto-
wanej przez soliflukcję może osiągać 1,5 m. Pod warstwą gruzu jest zwykle 
10-20 centymetrowa warstwa drobnego osadu z głazami (Kejonen 1979). 

W Skandynawii proces soliflukcji dominuje nad procesem spełzywania 
mrozowego, który przez niektórych jest wydzielany osobno, a przez innych 
traktowany łącznie (tab. 19). Wynika to, między innymi, z uwarunkowań ter-
micznych, w tym z dominacji rocznych cykli przejść przez zero, które urucha-
miają geliflukcję, a następnie soliflukcję (rozumianą wg definicji J.G. Ander-
sona (1906)), wspomagane przez duże i długotrwałe zasilanie pokryw wodą 
roztopową z płatów śnieżnych. Badania termiki gruntu na lobie soliflukcyj-
nym pokazały brak, w okresie lata i jesieni, przejść przez zero temperatury 
gruntu, które mogłyby wskazywać na obecność spełzywania (Nyberg 1993). 
Chociaż N. Matsuoka (2001 b) twierdzi, że małe formy mogą się rozwijać wsku-
tek spełzywania mrozowego związanego z jesiennymi cyklami zamarzania 
i rozmarzania, ale są one zamazywane przez "soup gelifluction", czyli typowe 
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zwłaszcza dla północnej części Gór Skandynawskich, plastyczne przemiesz-
czanie, a właściwie spływanie pokryw przesyconych wodą, wzmożone przez 
wodę z topnienia śniegu wiosną. Proces "zupowej" geliflukcji, według moich 
badań w Górach Abisko, zachodzi w czerwcu-lipcu i powoduje powstanie mini 
lobów z mini oczkami wodnymi na ich powierzchni (Rączkowska 1990). 

Z kolei powyżej wysokości 1100-1200 m n.p.m., a więc w strefie powszech-
nej wieloletniej zmarzliny, soliflukcja ma postać jedynie geliflukcji, na co 
wskazuje obecność lodu widoczna, także latem, pod głazami budującymi lob 
(Rączkowska 2003 a). 

Należy jednak podkreślić, że w Górach Skandynawskich stoki z rzeźbą 
soliflukcyjną są bardziej wilgotne niż w innych obszarach wysokogórskich, 
a sam proces, przynajmniej w niektórych okresach roku (początek lata), ma 
zasadniczo bardziej cechy płynięcia niż plastycznego pełznięcia. Wynika to 
z jednoczesnego topnienia dużej liczby płatów śnieżnych, co jest wyrazem 
strefowych cech klimatu i płytko leżącej warstwy nieprzepuszczalnej, którą 
stanowi skalne podłoże lub strop wieloletniej zmarzliny. 

Soliflukcja pojawia się na stokach głównie o ekspozycji północnej i za-
chodniej, położonych na wysokościach 900-1000 m n.p.m., najczęściej po-
krytych roślinnością trawiastych ziołorośli i łąk z niskimi krzewinkami, czyli 
na stokach charakteryzujących się grubszą pokrywą śnieżną (Ulfstedt 1993). 

Tempo soliflukcji jest wyraźnie wyższe niż tempo spełzywania mrozowe-
go, które najmniejsze wartości osiąga w pasach gruzowych, w obrębie po-
kryw blokowych. Wielkość tempa przemieszczania soliflukcyjnego jest bar-
dzo różna, o czym świadczą dane zgromadzone w tabeli 19. Może to być 
wynikiem stosowania różnych metod, ale również prawdopodobne jest zmienne 
tempo procesu w różnych okresach. Zestawienie danych wskazuje także na 
konieczność stosowania dłuższych okresów pomiarowych w jednym miejscu, 
w celu prawidłowego określenia tempa soliflukcji. Badania A. Jahna (1991) 
dowodzą znacznego zróżnicowania, na niewielkiej przestrzeni (dno Doliny 
Tarfala 1150 m n.p.m.), wielkości i cech soliflukcji, która może mieć postać 
jedynie spełzywania mrozowego, geliflukcji lub krioturbacji, w zależności od 
klimatu i topografii, głównie od wilgotności gruntu, o której decyduje typ 
przemarznięcia gruntu (przemarznięcie sezonowe czy wieloletnia zmarzlina) 
oraz obecność płatów śnieżnych. 

W wyniku działania procesu soliflukcji powstają formy różniące się wiel-
kością i wykształceniem (tab. 20). Najbardziej wyraziste formy to loby lub 
warstwy soliflukcji związanej - całkowicie porośnięte roślinnością trawiastą 
lub krzewinkową i loby lub warstwy z frontami gruzowymi, gdy ich czoła są 
pozbawione roślinności. Formy te najczęściej mają mniej niż 1-2 m wysoko-
ści, ale nierzadko przekraczają 2,5 m. 
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Loby soliflukcyjne mają kilkudziesięć metrów. Na powierzchni dużych form 
często widoczne są mikroformy w postaci lobów, terasetek lub tufurów o roz-
miarach od kilkudziesięciu centymetrów do kilku metrów. 

Warstwy różnią się od lobów przed wszystkim szerokością. Ich czoła cią-
gną się w poprzek stoku na długości kilkudziesięciu, a nawet kilkuset metrów. 
Występują głównie na łagodnie nachylonych i rozległych wierzchowinach, 
porośniętych roślinnością trawiastą lub krzewinkową (Rapp 1960; Rudberg 
1962, 1964; Kejonen 1979; Rączkowska 1990, 2003a). 

W wyższych położeniach, nawet powyżej 1000 m n.p.m., rozwijają się 
formy soliflukcji swobodnej. Sąto pozbawione roślinności mniejsze loby gru-
zowe, o długości przeciętnie od kilku do kilkunastu metrów. Ich czoła o wyso-
kości 30-60 cm, zbudowane są z okruchów skalnych, większych niż na ich 
powierzchni (Kejonen 1979; Rączkowska 2003a). Analiza morfometryczna 
form w rejonie Abisko wykazała wyraźną korelację długości, szerokości i wy-
sokości lobów z wysokością nad poziom morza oraz wilgotnością. Inne zależ-
ności np. od litologii, były mniej wyraźne (Ridefelt, Boelhouwers 2006). Za-
sadniczo formy soliflukcyjne w dnach dolin są większe niż te na fjeldach 
(Rączkowska 2003 a). 

Oprócz wyraźnych, dużych form w wyniku soliflukcji rozwijają się po-
wszechnie drobne terasetki o wymiarach mniejszych od 1 m i wysokości czoła 
nie przekraczającej zasadniczo 0,5 m. Do drobnych form należą także wystę-
pujące jedynie w górach północnej Skandynawii formy mini lobów z oczkami 
wodnymi na ich powierzchni (ryc. 12). 

Soliflukcja w Skandynawii obejmuje często całe zbocza dolin (Fot. 3), od 
wierzchowiny do dna, o ile znajduje się na nich pokrywa zwietrzelinowa oraz 
gdy nie występują w ich obrębie ściany skalne. Wtedy zbocza pokryte są sys-
temem wzajemnie przenikających się lobów i warstw soliflukcyjnych, np. 
wschodnie zbocze doliny Lakktavagge (Fot. 3), o czym pisał już S. Rudberg 
(1962). Często też cała zazwyczaj bardzo płytka (kilka do kilkudziesięciu cm) 
pokrywa zwietrzelinowa jest przemieszczana przez proces soliflukcji bez wy-
raźnych form (Rączkowska 1990). Bardzo wyraźna strefa nakładających się 
na siebie form lobów lub warstw soliflukcji obejmuje najniższą część zboczy 
dolin wraz z fragmentami dna (Rapp 1960; Jahn 1991; Baumgart-Kotarba i in. 
2001; Kozłowska, Rączkowska 2002; Berthling i in. 2002; Rączkowska 2003a). 
Na stokach o ekspozycji wschodniej strefa ta jest szersza, a formy rzeźby so-
liflukcyjnej są lepiej wykształcone, najczęściej mają postać wyraźnych, dłu-
gich lobów. 

http://rcin.org.pl



116 
Tabela 20. Cechy przykładowych form soliflukcyjnych w Górach Skandynawskich 

Lokalizacja W ysokość 
(m n.p.m.) Forma Wielkość 

(m) Autor 

Okstindan, 
Pin. Norwegia 650-1050 lob soliflukcji związanej wys. 0,5-1,5 

gł. ruchu 0,3 Harris (1972) 

Jeprenćohkka, 
Góry Abisko 970 warstwa soliflukcji 

związanej wys. czoła 1-1,5 autorka 

Njulla, 
Góry Abisko >800 loby soliflukcji związanej wys. 1 do kilku m Rączkowska 

(1990) 
Dolina 
Karkevagge, 
płn. Szwecja 

-750 lob soliflukcji związanej wys. 0,7 
Rapp, 
Akerman 
(1993) 

Nissunjauro, 
Góry Abisko 1080 lob soliflukcji związanej wys. 0,5 Nyberg 

(1993) 

Lakktavagge 1150 
lob soliflukcji swobodnej 
w obrąbie starego jęzora 
z porostami 

dł. 25-30 autorka 

Dolina Tarfala 1100-1200 lob soliflukcji związanej gł. ruchu 0,39 Jahn (1991) 

Rozwój form soliflukcyjnych jest stymulowany przez wodę roztopową 
(Rudberg 1962; Rączkowska 1990; Nyberg 1991; Ulfstedt 1993). Bardzo ty-
powy układ form to nisza ni walna lub terasa krioplanacyjna, którą zajmuje 
płat śnieżny, a u jego czoła występują loby soliflukcyjne, które schodzą na 
krawędź kolejnej leżącej niżej niszy lub terasy. Loby solilfukcyjne są szcze-
gólnie częstym elementem w strefach czół, niżej położonych płatów, w obsza-
rach z pokrywą roślinną. W większych wysokościach, powyżej 1000 m n.p.m. 
z reguły w takich miejscach występują mniejsze loby lub terasety soliflukcji 
swobodnej (Rapp, Rudberg 1960; Rączkowska 1990, 2003a; Nyberg 1991; 
Kozłowska, Rączkowska 2002). Współcześnie aktywne formy soliflukcyjne 
w północnej Szwecji czy Finlandii występują w piętrze alpejskim, czyli po-
wyżej 600 m n.p.m. (Rapp, Rudberg 1960; Rudberg 1962, 1964, 1972; Melan-
der 1977), a w Norwegii powyżej 670 m n.p.m. (Harris 1982). Według M. Jos-
sefson (1988) soliflukcja i krioturbacja mogą być aktywne nawet w piętrze 
subalpejskim, na wysokościach 340-440 m n.p.m. 

W Górach Skandynawskich soliflukcja odgrywa ważną rolę w modelowa-
niu stoków oraz w przemieszczaniu zwietrzelin, szczególnie na gładkich sto-
kach peryglacjalnych, o wyrównanym profilu podłużnym. Na tych stokach 
ilość materiału przemieszczanego w wyniku działania soliflukcji, może być 
porównywalna lub większa, od ilości materiału przemieszczanego przez szyb-
kie mchy masowe w obszarach o rzeźbie alpejskiej (Berthling i in. 2002). 
Jednakże A. Rapp (1960) dowodził, że podobnie jak w Górach Skalistych 
(Smith 1992), udział soliflukcji w denudacji Gór Skandynawskich jest współ-
cześnie mniejszy niż szybkich mchów masowych i transportu materiału roz-
puszczonego, natomiast C. Harris (1982) ocenił tempo denudacji związanej 
z soliflukcją na 39 cm3/rok. 
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Jedną z najpowszechniej występujących postaci mchów masowych w gó-
rach Skandynawii, związanych ze spełzywaniem mrozowym i geliflukcją są 
orające głazy (Cailleux, Taylor 1954; Rudberg 1962; Reid, Nesje 1988; Ber-
tling i in. 2001a, b, 2002). Orające głazy o rozmiarach kilku metrów, z rynna-
mi długości kilku-kilkunastu metrów i nabrzmieniami poniżej, o wysokości 
około 0,5 m, obserwowała autorka na stokach w rejonie Abisko i Kebnekaise, 
także powyżej 1000 m n.p.m., gdzie nie ma już prawie roślinności. Tempo 
mchu głazów waha się od 0,36 do 5,0 cm/rok (tab. 16). 

Badania mechanizmu i wielkości ruchu prowadzono w Hardangervida, 
w Norwegii na wysokości 1300 m n.p.m. (ryc. 11), gdzie największy blok 
0 średnicy około 5 m, wyżłobił powyżej na stoku rynnę o głębokości 0,4 m 
1 długości 42,5 m i uformował nabrzmienie o wysokości 0,9 m i długości 13 m 
na stoku poniżej. Przyjmując, że mch głazu rozpoczął się w okresie małej 
epoki lodowej, tempo ruchu oceniono na 0,5 cm/rok (Reid, Nesje 1988). Na-
tomiast średnie tempo przemieszczania, według 5-letnich pomiarów, wynosi 
średnio 0,84 cm/rok (Berthling i in. 2001a). Ruch jest związany z sezonowym 
cyklem przejść przez zero. Głazy są podnoszone 3-7 cm w czasie każdej zimy 
i osadzane wiosną. Proces ten powoduje jednoczesne, powolne przemieszcza-
nie głazu w dół stoku, żłobienie rynny powyżej i piętrzenie materiału zwie-
trzelinowego poniżej głazu. Bilans pionowych mchu głazów jest ujemny, w cią-
gu 4 lat osiadły one o 5 mm. Równocześnie zróżnicowanie termiczne gruntu 
wpływa na zróżnicowaną zawartość lodu w gruncie, zwiększając podatność 
na geliflukcję pod głazem (Berthling i in. 2001b). Ruch jest typu rotacyjnego 
(Ballantyne 2001). 

6.2.2.5. FORMY NI WALNE 

Płaty śnieżne są powszechnie obecne przez cały rok w obszarze ponad gór-
ną granicą lasu w Górach Skandynawskich. Ich obecność wpływa na rozwój 
i rozmieszczenie form peryglacjalnych np. sortowania mrozowego lub soli-
flukcji czy teras krioplanacyjnych. 

Bezpośrednim skutkiem obecności płatów jest rozwój nisz niwalnych 
(ryc. 12 i 13). Nisze posiadają różne rozmiary i kształty. Najlepiej rozwinięte 
i największe formy mają rozmiary rzędu kilkuset metrów. Najczęściej spoty-
kane są nisze poprzeczne, rozwijające się na fjeldach, po stronie zawietrznej 
grzbietu lub na stokach, głównie o ekspozycji wschodniej, wzdłuż krawędzi 
teras krioplanacyjnych (Rączkowska 1990, 1997b; Nyberg 1991). Obecność 
płatów śnieżnych potęguje intensywność wietrzenia mechanicznego tych kra-
wędzi (Nyberg 1993). W ich obecności 35 razy wzrasta, na powierzchni kra-
wędzi, procent okruchów zmienionych wskutek rozkmszania (Berrisdorf 1991). 
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Nisze ni walne współcześnie rozwijają się wolno, zarówno te wykształcone na 
podłożu skalnym, jak i w materiale luźnym (Rapp 1986; Rapp, Nyberg 1988; 
Nyberg 1991; Rączkowska 1997a). C. Thom (1988) uważa nawet, że są to 
jedynie zagłębienia po zawietrznej stronie grani, wypełnione płatami śniegu. 

W dnach nisz, szczególnie powyżej 1000 m n.p.m., wskutek nacisku du-
żych płatów rozwijają się bruki niwalne (Rączkowska 1990; Nyberg 1991), 
a na ich przedpolu zachodzą procesy soliflukcji lub spłukiwania i przemywa-
nia pokryw glacjalnych w obszarze bez pokrywy roślinnej (Nyberg 1991; Rącz-
kowska 1997a). Niezbyt często widoczne są przejawy innych mchów maso-
wych i procesu erozji linijnej (Lindh i in. 1988). 

Wały niwalne (protalus/pronival ramparts) są formami stosunkowo po-
wszechnie występującymi, szczególnie w norweskiej części Gór Skandynaw-
skich. Najczęściej tworzą formę pojedynczego lub mnogiego wału, wygiętego 
łukowato, o wysokości od 0,7 do 4 metrów, o łagodnych (nachylenie <25°) 
i krótkich (<10 m) stokach proksymalnych oraz bardziej stromych (>26°) i dłuż-
szych stokach dystalnych (>10 m), uformowanego u podnóża płatów śnież-
nych z materiału dostarczanego przez lawiny, spływy gmzowe i odpadanie 
(Shakesby i in. 1995). 

6.2.2.6. FORMY DEFLACYJNE 

O działalności wiatm świadczy obecność form deflacyjnych, głównie sto-
sunkowo niewielkich nisz deflacyjnych. Na przykład nisza deflacyjna w Je-
prenćorm, w Górach Abisko ma wymiary 1 na 2,5 metra, a wysokość jej kra-
wędzi wynosi 0,15-0,2 m. W dnie niszy rozwinął się bruk deflacyjny. Skutki 
działania wiatm widoczne są także w postaci niewielkich płatów bruku defla-
cyjnego na załomach stoku o ekspozycji zachodniej, wystawionych w kierun-
ku dominujących wiatrów lub na kopułach szczytowych. M. Seppala (2004) 
nazywaje „wind eroded bare ground sites in cold climatesNa udział deflacji 
w ich powstawaniu wskazuje struktura roślinności, wyrażona poprzez obec-
ność roślinności typu Loiseleuriaprocumbens - Arctostaphylos alpinus - Em-
petrum hermaphroditum na stoku powyżej i typu Empetrum hermaphroditum 
na stoku poniżej (Kozłowska, Rączkowska 2002). Przy dużej wilgotności gruntu 
rola wiatm jest jednak ograniczona, a formy deflacyjne występują stosunko-
wo rzadko i są niewielkie. 
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6.2.3. PODSUMOWANIE 

Zasadniczo na rozwój rzeźby peryglacjalnej w Górach Skandynawskich 
wpływają dwie cechy środowiska: roczne cykle wahań temperatury powietrza 
i gruntu, które jako jedyne mają znaczenie geomorfologiczne, oraz znaczny 
udział drobnych frakcji w składzie pokryw zwietrzelinowych, które są cienkie 
i nierównomiernie rozmieszczone, ale bardzo wilgotne, wskutek niemal cało-
rocznego zasilania wodą roztopową z płatów śnieżnych oraz ze zmarzliny i do-
datkowo z opadów, zwłaszcza po zachodniej stronie głównego grzbietu gór. 
Podobnie jak w Alpach istnieje przy lodowcach strefa z rzeźbą paraglacjalną 
powstającą wskutek działania procesów peryglacjalnych. 

Obecnie w Górach Skandynawskich, powszechnym i dominującym proce-
sem jest soliflukcja, a następnie sortowanie i spełzywanie mrozowe oraz ni-
wacja. W soliflukcji dominuje proces plastycznego pełznięcia (ześlizgiwania 
się) lub płynięcia po zamarzniętym podłożu (geliflukcja). Wietrzenie miało 
większe znaczenie w przeszłości, gdy powstawały pola gruzowe i lodowce 
gruzowe, które są dzisiaj nieaktywne. 

Występuje tu pełna paleta aktywnych form peryglacjalnych, chociaż sto-
pień ich aktywności jest różny, np. większość jęzorów czy warstw soliflukcyj-
nych jest aktywna. Powszechne jest występowanie form soliflukcyjnych i grun-
tów strukturalnych, a wyróżnia je obecność pals i poligonów tundrowych. 

Rozkład przestrzenny form stanowi mozaikę odzwierciedlającą zróżnico-
wanie lokalnych warunków środowiska, ale płaty z rzeźbą peryglacjalną w tej 
mozaice są większe niż w innych górach np. niejednokrotnie występują całe 
zbocza doliny pokryte wzajemnie przenikającymi się różnorakimi formami 
soliflukcyjnymi. Peryglacjalne modelowanie rzeźby jest powszechne i domi-
nujące nad glacjalnym. Dlatego nie ma wyraźnego zróżnicowania w przekształ-
caniu różnego rodzaju form rzeźby starszej, poza ścianami i stokami skalny-
mi, gdzie zachodzi wietrzenie i odpadanie, podobnie jak w innych górach 
wysokich. Na stokach gruzowych u podnóży ścian skalnych oraz na stokach 
z pokrywą zwietrzelinową rozwijają się formy soliflukcyjne, głównie loby. 
Grunty strukturalne - poligony i pierścienie, pasy występują zarówno na wierz-
chowinie jak i w dnach dolin. Natomiast głównie w dnach dolin rozwijają się 
poligony tundrowe i palsa. 

Góry Skandynawskie wyróżnia także wyraźnie efektywna działalność la-
win, co zaznacza się obecnością stożków lawinowych. 

Współczesne modelowanie peryglacjalne i rzeźba peryglacjalna w Górach 
Skandynawskich są podobne jak występujące na Uralu (szczególnie Ural Po-
larny). Występują tam lodowce i liczne płaty śnieżne, a w północnym Uralu, 
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powyżej 500 m n.p.m. występuje wieloletnia zmarzlina aż do 63°N. Wśród 
procesów peryglacjalnych dominują wietrzenie mrozowe (cofanie ścian w tem-
pie 0,01-0,1 mm/rok) i soliflukcja (tempo 3-4 cm/rok), znaczna jest również 
rola niwacji. Niwacja i soliflukcja wspólnie przyczyniają się do rozwoju teras 
krioplanacyjnych (nagornyje terasy). Procesy mrozowe powodują rozwój pól 
blokowych (kurumy% różnego typu i wielkości poligonów, strumieni gruzo-
wych (kamennyje potoki), stożków usypiskowych u podnóży krótkich ścian 
(Kaleckajai in. 1974; Romanovskij, Tjurin 1986). 

6.3. PIRENEJE 

6.3.1. UWARUNKOWANIA ROZWOJU RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 

Łańcuch górski Pirenejów jest asymetryczny. Cechują go krótkie i strome 
skłony od strony północnej, która jest także bardziej wilgotna niż południowa. 
Zasadnicze rysy rzeźby zostały przemodelowane przez plejstoceńskie lodow-
ce. Powstały wtedy rozległe cyrki lodowcowe, zawieszone kilkusetmetrowy-
mi progami ponad głęboko wciętymi żłobami, o ścianach ponad 1000 m wy-
sokości. W dnach cyrków często występują podłogi skalne i misy jeziorne. 
Granie są stosunkowo wąskie, szczególnie w obszarach granitowych. Oprócz 
nich wy stępują także szerokie grzbiety a nawet rozległe wierzchowiny szczy-
towe w Pirenejach Wschodnich (Soutade 1980; Gomez-Ortiz 1987; Garcia-
Ruiziin. 1992). 

Współcześnie lodowce występują jedynie w kilku najwyższych masywach 
- Besiberii, Maladeta (3404 m n.p.m.), Perdiguerro, Posets, LaMunia, Monte 
Perdido, Vignemale, Picos del Inferno-Arguales, Balaitous (ryc. 14). Łącznie 
zajmują około 40 km (Marti Bono, Garcia-Ruiz 1994). Granica wieloletniego 
śniegu leży na wysokości 3000-3050 m n.p.m. (tab. 1). Czoła lodowców w ma-
sywie Maladeta, gdzie występuje 6 małych lodowców o łącznej powierzchni 
2 kmf (Julian i in. 2001), położone są na wysokości 2900 m n.p.m. na stokach 
północnych oraz 2800 m n.p.m. na stokach południowo-zachodnich i 3000 m 
n.p.m., na stokach południowo-wschodnich (Lampre 1994). Najniżej czoła 
lodowców schodzą do 2400 m n.p.m. w masywie Vignemale. Jęzory lodow-
ców rzadko wychodzą poza cyrki glacjalne (Martinez de Pisón, Arenillas 1988; 
Garcia-Ruiz i in. 1992; Serrano, Martinez dePison 1994; Marti Bono, Garcia-
Ruiz 1994). Od czasu małej epoki lodowej lodowce podlegają stałej recesji 
(Serrano, Martinez de Pisón 1994). 

Dolna granica strefy peryglacjalnej jest trudna do wyznaczenia, gdyż z po-
wodu wylesiania od czasów rzymskich w Pirenejach brakuje naturalnej górnej 
granicy lasu. Przyjmuje się, że środowisko peryglacjalne dominuje w obsza-
rze wysokogórskim Pirenejów, powyżej 2300 m n.p.m., czyli potencjalnej 
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Zatoka Biskajska 

Pireneje Zachodnie 

Pireneje Środkowe 
Pireneje-Wschodnie 

Lérida 

Ryc. 14. Lokalizacja obszarów badań w Pirenejach. Oznaczenia: koło - badania autorki, trójkąt - badania innych autorów. 1 - Pic Annie, 
2 - Przełęcz Somport, 3 - Balaitous, 4 - Infierno (Las Arguallas, Caníbales, Cerez, Fache), 5 - Yignemale (Bastampe), 6 - Monte Perdido, 
7 - Néouvielle, 8 - Pic di Midi de Bigorre, 9 - Guerreys, 10 - Posets, 11 - Maladeta-Aneto, 12 - Bessiberi, 13 - Pic de Estats, 14 - Mont 
du Carlit (Pla Guillem), 15 - Mont du Puigmal, 16 - Mont du Canigou. Model wysokościowy terenu GTOP030 ze strony http:// 
www.landcover.org. 
Location of main studies areas in the Pyrenees. Signs: circle sites studied by the author, triangle sites studied by other researchers. 1 the Pic Annie, 
2 the Somport pass, 3 the Balaitous, 4 the Infierno (Las Arguallas, Caníbales, Cerez, Fache), 5 the Vignemale (Bastampe), 6 the Monte Perdido, 
7 the Néouvielle, 8 Pic di Midi de Bigorre, 9 the Guerreys, 10 the Posets, 11 the Maladeta-Aneto, 12 the Bessiberi, 13 the Pic de Estats, 
14 the Mont du Carlit (Pla Guillem), 15 the Mont. du Puigmal, 16 the Mont du Canigou. Digital elevation model GTOP030 from http://www. landcover. org. 
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górnej granicy lasu (Hóllermann 1985; Garcia-Ruiz i in. 1990; Serrano i in. 
2000). Wysokość bezwzględna górnej granicy lasu, granicy wieloletniego śnie-
gu i dolnej granicy zasięgu soliflukcji oraz gruntów strukturalnych obniża się 
w kierunku zachodnim i przy brzegu gór (Hóllerman 1967, 1972b). 

Na podstawie, prowadzonych w ostatnich 15 latach, badań geofizycznych, 
pomiarów BTS, temperatury gruntu i rozmieszczenia aktywnych lodowców 
gruzowych stwierdzono obecność wieloletniej zmarzliny w następujących 
wysokogórskich masywach - Maladeta, Postes, Monte Perdido, Arguales, Vi-
gnemale, Bessiberri (tab. 3). W Pirenejach Środkowych wieloletnia zmarzlina 
występuje w postaci płatów zmarzliny sporadycznej, powyżej 2650-2700 m 
n.p.m., a w postaci zmarzliny ciągłej powyżej 2900-3300 m n.p.m. (Chueca 
1992a; Lampre 1994; Serrano i in. 2000, 2001). Według G. Soutade (1980) 
występowanie wieloletniej zmarzliny w Pirenejach Wschodnich jest możliwe 
powyżej 2400 m n.p.m., ale dotychczas brakuje przekonujących dowodów na 
jej istnienie w tym obszarze. Wyniki szczegółowych badań w masywie Posets 
(Pireneje Środkowe) wskazują na to, że zasięg pionowy wieloletniej zmarzli-
ny jest zróżnicowany. Na stokach o ekspozycji północnej występuje ona po-
wyżej 2700 m n.p.m., a na stokach południowych powyżej 2850 m n.p.m. 
(Serrano i in. 2000). W Pirenejach wieloletnia zmarzlina ma postać pogrzeba-
nego masywnego lodu o ograniczonym, nieciągłym zasięgu, uformowanego 
w przeszłości lub współczesnego lodu wypełniającego przestrzenie pomiędzy 
gruzem w aktywnych lodowców gruzowych (Serrano i in. 2001). 

6.3.2. PROCESY I FORMY PERYGLACJALNE 

Rzeźba peryglacjalna była przedmiotem studiów, w tym także kartowania 
geomorfologicznego w skali detalicznej (1:10 000, 1:25 000) (m. in. Soutade 
1980; Serrano i in. 2001; GarciaRuiz, Marti Bono 2001) i większej (1:50 000) 
(Soutade 1980; Gómez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 1989; Garcia Ruiz i in. 1992). 
Na wielu mapach najczęściej nie dokonano zróżnicowania na formy aktywne 

Ryc. 15. Szkic geomorfologiczny cyrku lodowca Maladeta, Pireneje Środkowe. 
1 - wierzchołki, 2 - granie, 3 - przełęcze, 4 - ściany i stoki skalne, 5 - załomy 
strukturalne na stoku, 6 - stoki i stożki usypiskowe, 7 - stoki skalne ze świeżymi 
pokrywami blokowymi z wietrzenia in situ, 8 - stoki gruzowe, 9 - lodowce, 10 -
podłogi skalne w dnie cyrku lodowcowego, powyżej ok. 2400 m n.p.m. całkowicie 
pozbawione pokryw, 11- załomy przegłębień glacjalnych, 12 - moreny z małej epoki 
lodowej (wg R. Copons, J. Bordonau 1994), 13 - dno cyrku z materiałem morenowym, 
14 - wały morenowe, 15 - stożek fluwioglacjalny, 16 - rozcięcie erozyjne, 17 - równina 
akumulacyjna, 18 - stoki modelowane przez soliflukcję (głównie terasetki), 
19 - reliktowe loby z czołem kamienistym, 20 - loby soliflukcji swobodnej, 
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21 - aktywnie pasy gruzowe, 22 - czynne poligony sortowane, słabo wykształcone, 
23 - tufury, 24 - wały niwalne, 25 - nisze niwalne, 26 - potoki i jeziora, 27 - poziomice 
Geomorphic map of cirque of the Maladeta glacier, the Central Pyrenees. 1 summits, 
2 ridges, 3 passes, 4 rockwalls and rocky slopes, 5 structural escarpment, 6 debris 
slopes and debris cones, 7 rocky slopes with active blocky covers resulted from in situ 
weathering, 8 debris slopes, 9 glaciers, 10 rocky floors without loose material, in the 
bottom of glacial cirque, above 2400 m a.s.l., 11 edges of glacially overdeepened depressions, 
12 moraine deposits from Little Ice Age (after R. Copons, J. Bordonau 1994), 13 bottom of 
glacial cirque filled with moraine deposits, 14 moraine ridges, 15 fluvioglacial cone, 
16 erosion gullies, 17 alluvial plain, 18 slopes modelled by solifluction (mainly terraccettes), 
19 relict stone-banked solifluction lobes, 20 debris solifluction lobes, 21 active sorted 
strips, 22 active sorted polygons, weakly developed, 23 thufurs, 24 protalus ramparts, 
25 nival niches, 26 streams and lakes, 27 contour lines 

http://rcin.org.pl



124 

Rye. 16. Szkic geomorfologiczno-geobotaniczny Pla Guillem w Pirenejach 'Wscho-
dnich. (wg G. Soutade 1980). 1 - poziomice, 2 - cieki wodne, 3 - granice spłaszczenia 
grzbietowego, 4 - odsłonięte powierzchnie skalne, 5 - murawa zwarta, 6 - murawa 
poprzerywana, 7 - murawa wypasowa naskalna zwarta, 8 - murawa wypasowa naskalna 
związana z lobami soliflukcj i, 9 - murawa z gruzem skalnym, 10 - miniaturowe ostańce, 
11 - rozwleczone płaskie głazy, 12 - wychodnie skalne, 13 - potoki gruzowe na stoku 
wyrównanym przez krioplanację, 14 - inicjalne terasety, 15 - terasety na krawędzi 
cyrku, 16 - terasety z Festuca eskia (murawy naskalne wypasowe), 17 - terasety 
z Festuca scoparia, 18 - stoki gr uzowe, 19 - tufury (mouillcre), 20 - krawędź erozyjna, 
front wymarzania murawy, 21 - rynny, 22 - rynny w obrębie zagłębień o genezie 
wietrzeniowej. Cyfry: 1 - Roc de PAgigle, 2 - Wysokość 2277 m n.p.m., 3 - Font de 
la Perdrix, 4 - Grande Mouillere, 5 - Cime des Cums, 6 - Roc des Lladres, 7 - Chalade 
Blanche. 
Geomorphological-geobotanical sketch of the Pla Guillem in the Eastern Pyrenees. (Soutadć 
1980). 1 contour lines, 2 streams, 3 margins of summit's plateau, 4 bare rocky slope, 5 
alpine swards, 6 sparse alpine swards, 7 alpine pasture, 8 alpine pasture related to solifluction 
lobes, 9 alpine swards with rocky particles, 10 miniature tors, 11 slope surface with spread 
plate debris, 12 rocky outcrops, 13 debris stream on slope levelled by cryoplanation, 14 
initial terraccettes, 15 terraccettes at cirque edge, 16 terraccettes with Festuca eskia (alpine 
pasture), 17 terraccettes with Festuca scopańa, 18 debris slopes, 19 thufurs {mouillcre), 
20 erosional edges, front of frost degradation of alpine swards, 21 gullies, 22 gullies within 
the hollows of weathering origin. Numerals: 1 Roc de l'Agigle, 2 elevation 2277ma.s.l., 
3 Font de la Perdrix, 4 Grande Mouillere, 5 Cime des Cums, 6 Roc des Lladres, 7 
Chalade Blanche. 
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i nieaktywne. Wyniki kartowania rzeźby peryglacjalnej w skali detalicznej 
autorka wykonała w cyrku lodowca Maladeta (Pireneje Środkowe) (ryc. 15). 
Masywy Maladeta i Monte Perdido (ryc. 14) to główne rejony objęte badania-
mi autorki. 

Podstawową trudnością przy analizowaniu współczesnej rzeźby perygla-
cjalnej Pirenejów jest znikoma ilość badań i danych ilościowych określają-
cych przebieg i intensywność współczesnych procesów peryglacjalnych (Sou-
tade 1980; Serrano i in. 1999, 2001, 2006), przy równoczesnej obfitości 
jakościowych danych na temat form rzeźby peryglacjalnej oraz aktywności 
procesów peryglacjalnych (m.in. Boye 1952a, b; Barrere 1952; Angely 1967; 
Hóllerman 1967; Soutadel980; Hazera 1983; Gómez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 
1989; Garcia-Ruiz i in. 1992; Serrano 1998; Serrano i in. 1999, 2001, 2006). 
Wyjątek stanowią badania lodowców gruzowych, których część została obję-
ta stałym monitoringiem (Serrano i in. 1995, 1999, 2006; Sanjose 2003; Chu-
eca, Julian 2005). 

W Pirenejach procesy peryglacjalne działają na całym obszarze powyżej 
klimatycznej górnej granicy lasu, a nawet z powodu wylesienia schodzą niżej 
(Hóllerman 1985; Garcia-Ruiz i in. 1990). Już w obszarze powyżej 2000 m 
stwierdzono geomorfologiczne skutki przejść przez zero (Ramos i in. 1998). 

Pełna różnorodność aktywnych form peryglacjalnych występuje w stosun-
kowo wąskim pasie wysokościowym, a w większości obszaru wysokogór-
skiego przeważają procesy soliflukcji, geomorfologiczna działalność lawin 
i wód okresowych potoków (Soutade 1980; Garcia-Ruiz 1989; Gracia Ruiz 
i in. 1992; Serrano i in. 2001). Na rycinie 16 pokazano fragment Pirenejów 
Wschodnich, gdzie przeważają procesy soliflukcji, a działalność mrozu jest 
ograniczona przez obecność pokrywy roślinnej. 

Zasięg wysokościowy aktywnych form peryglacjalnych jest różny w po-
szczególnych masywach. W najwyższej części Pirenejów, np. w masywie Po-
sets czy Monte Perdido, procesy peryglacjalne wraz z wyraźnymi formami 
peryglacjalnymi występują pomiędzy 2400 -2700 m n.p.m. (Serrano i in. 2000; 
Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). Także na północnych stokach masywu Mala-
dety znajdowała autorka na podobnej wysokości czynne formy soliflukcyjne, 
ni walne i sortowania mrozowego (ryc. 15). Wyniki badań lichenometrycz-
nych dowodzą, że w masywach Infemo, Balaituos (dolina Gallego) aktywne, 
czyli nie starsze niż 75-100 lat, formy peryglacjalne i niwalne, takie jak lo-
dowce gruzowe, moreny niwalne, stoki i stożki usypiskowe występują na 
wysokości 2950-3200 m n.p.m. (Serrano 1998). Szczegółowe zróżnicowanie 
wysokościowe procesów i form peryglacjalnych w obrębie strefy peryglacjal-
nej przedstawiono w tabeli 21, na przykładzie masywu Posets, w Pirenejach 
Środkowych. 
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Tabela 21. Rozmieszczenie form rzeźby i procesów peryglacjalnych w masywie 
Postes, Pireneje Środkowe (Serrano i in. 2001) 

Wysokość 
(m n.p.m.) Formy rzeźby Procesy 

2300-2500 terasety, stożki gruzowe i usypiskowe soliflukcja i grawitacja 

2500-2900 

< 2800 m - stożki gruzowe i usypiskowe, 
soliflukcja warstwowa, loby soliflukcyjne 
> 2800 m - loby geliflukcyjne, stożki gruzowe 
i usypiskowe, lodowce gruzowe, strumienie 
blokowe, loby gruzowe i wały niwalne 

< 2800m - grawitacja, 
niwacja, 
soliflukcja, geliflukcja 
> 2800m - dominuje 
geliflukcja 

2900-3360 

korzenie lodowce gruzowe, loby 
geliflukcyjne, loby gruzowe, spływy gruzowe, 
wały niwalne, braki niwalne, stoki 
usypiskowe, stożki gruzowe i małe granty 
strukturalne (na wys. 2950-3000 m, 
ekspozycja płd) 

dominuje geliflukcja 

6.3.2.1. WIETRZENIE PERYGLACJALNE I JEGO EFEKTY 

Wietrzenie mrozowe jest głównym procesem w strefie peryglacjalnej w Pi-
renejach, jak wskazują wyniki badań autorki w Pirenejach Centralnych i wy-
niki wielu wcześniejszych badań prowadzonych w różnych częściach Pirene-
jów (Barrére 1952; Boyé 1952a; Soutadé 1980; Vidal Romani i in. 1983; 
Garcia-Ruiz i in. 1990; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001; Serrano i in. 2001). 
Wietrzeniu poddane są rozległe powierzchnie wyglądów lodowcowych i pod-
łóg skalnych odsłoniętych po wycofaniu lodowców, a także ściany i stoki skalne, 
zarówno w obszarze zbudowanym ze skał krystalicznych jak i węglanowych 
(Boyé 1952a; Barrére 1952; Vidal Romani i in. 1983; Garcia-Ruiz i in. 1990; 
Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). 

Wietrzenie fizyczne ma postać makrogeliwacji (ryc. 17), jaką obserwowa-
ła autorka w granitach masywu Maladety, jak również mikrogeliwacji, o czym 
świadczą wypreparowane żyły kwarcu na wygładach lodowcowych, rozwi-
niętych na granicie u czoła lodowca Maladeta (Vidal Romani i in. 1983). 

Dominacja wietrzenia mrozowego jest uwarunkowana klimatycznie. Naj-
większa amplituda i częstość cykli zamarzania i rozmarzania w ciągu roku 
występuje na wysokościach 2000-2500 m n.p.m. (Galibert 1965). Powyżej 
2700 m n.p.m. wzrasta częstość występowania cykli przejść przez zero latem 
i jesienią (Del Barrio i in. 1990; Serrano i in. 1999). Wietrzenie zachodzi przy 
udziale wody, głównie z topniejącego śniegu (Serrano i in. 1999). W lipcu 
obserwowałam lód w szczelinach skalnych poniżej płata, w pobliżu przełęczy 
Portillon Superior, na wysokości ok. 2850 m n.p.m. (ryc. 17). W dnach nisz 
niwalnych w obszarze zbudowanym z granitu widoczne są liczne pęknięte 
wskutek wietrzenia głazy o wielkości ok. 1 m i więcej. 
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Ryc. 17. Przykład przekształcania stoków skalnych Portillon Superior 
(wysokość 2850 m n.p.m.) przez procesy peryglacjalne (cyrk lodowca 
Maladeta, Pireneje Środkowe). A. Proces wietrzenia mrozowego przy 
udziale wody roztopowej, wskutek którego powstają duże głazy 
i drobna frakcja. B. Nisza niwalna na stoku pokrytym dużymi głazami, 
lipiec. Oznaczenia literowe: p - bruk niwalny, w - loby soliflukcyjne 
wilgotne, s - loby soliflukcyjne suche, b - akumulacja drobnej frakcji 
i okruchów do 30 cm średnicy na kilkumetrowych głazach. 
An example of modelling of rocky slope by periglacial processes, the Portillon 
Superior ridge, 2850 m a.s.l., (Maladeta cirque, the Central Pyrenćes). A. Frost 
weathering under influence of meltwater and resulting in boulders and fine 
material production. B. Nival niche on slope with boulder cover, July 2004. 
Letters: p nival pavement, w wet solifluction lobes, s dry solifluction 
lobes, b accumulation of fine fractions and rock particles up to 30 cm in 
diameter on boulder few meters in size. 

Przebieg wietrzenia jest odmienny na stokach o ekspozycji północnej i po-
łudniowej, w związku z różną długością zalegania pokrywy śnieżnej i rozkła-
dem, sezonowych i dobowych, cykli zamarzania i rozmarzania (Galibert 1965). 
Tempo cofania ścian, a raczej denudacji, wyliczone na podstawie wielkości 
lodowców gruzowych wynosi zależnie od obszaru 0,6-1,0 lub 12-18 mm/rok 
(Serrano i in. 1999, 2006). 

Efektem wietrzenia fizycznego jest rozwój pionowych ścian i stoków skal-
nych z długimi stożkami i stokami usypiskowymi u podnóży. Są to najpow-
szechniej występujące aktywne formy rzeźby w wysokogórskim obszarze Pi-
renejów, szczególnie w najwyżej położonych kotłach lodowcowych (Serrano 
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1998; Serrano i in. 2001; Garcia-Ruiz in. 1990; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). 
G. Galibert (1961 vide Galibert 1965), a zanim L. Kaszowski (1985) przyjął 
powszechność występowania form usypiskowych jako jedno z kryteriów wy-
różniania pirenejskiego typu morfogenetycznego rzeźby wysokogórskiej. W Pi-
renejach Środkowych i Zachodnich na stokach i grzbietach charakterystyczne 
są także pola gruzowe (blokowiska) (Somson 1983). W niższych wysoko-
ściach występują niewielkie ostańce, które obecnie, podobnie jak pola gruzo-
we, są prawdopodobnie reliktowe. Pola te są przekształcane przez wodę pły-
nącą, opadową oraz roztopową, która wypłukuje drobny materiał 
zwietrzelinowy i przyczynia się do niewielkich mchów głazów (Soutade 1980). 

Wielu badaczy wskazuje na to, że podobnie jak w innych obszarach wyso-
kogórskich także wietrzenie chemiczne odgrywa istotną rolę w rozwoju rzeź-
by w strefie peryglacjalnej Pirenejów (Barrere 1952a; Boye 1952b; Gómez 
Ortiz 1987; Diezi in. 1988; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-Ruiz i in. 1992; Serra-
no i in. 2001), zwłaszcza, że w budowie najwyższych masywów Pirenejów 
dość znaczny jest udział skał węglanowych (Soler 1972). 

Na znaczenie wietrzenia chemicznego wskazują formy krasowe rozwijają-
ce się w tej strefie, na przykład w węglanowym masywie Monte Perdido, gdzie 
znajdowała je autorka. W Pirenejach formy krasowe to głównie różnego ro-
dzaju i wielkości zagłębienia (dolinas), formy krasu strukturalnego (Kluftkar-
ren) oraz żłobki krasowe (lapiaz en acanaladuras - Rillenkarren) (Barrere 
1952a; Boye 1952b; Gómez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-Ruiz i in. 
1992; Serrano i in. 2001). 

We współczesnym rozwoju form krasowych dużą rolę odgrywają płaty 
śnieżne. Wzrost intensywności wietrzenia chemicznego w otoczeniu wielolet-
nich płatów śnieżnych stwierdził M.Boye (1952b). Z kolei według E. Serrano 
i in. (2001) woda roztopowa jest jednym z głównych czynników powodują-
cych rozwój krasu. Formy krasowe powstające przy jej udziale należą do naj-
powszechniej występujących form rzeźby w obszarach z klimatem perygla-
cjalnym, zbudowanych ze skał węglanowych. 

6.3.2.2. PROCESY I FORMY MROZOWE 

Aktywne formy gruntów strukturalnych powstających w wyniku sortowa-
nia mrozowego są niewielkie i stosunkowo nieliczne. Większość form zazna-
czonych na mapach geomorfologicznych to formy reliktowe, częściowo utrwa-
lone darnią. Szczegółowo charakteryzuje je G. Soutade (1980) we wschodniej 
części Pirenejów, przypisując ich formowanie okresowi późnego glacjału. Ak-
tywne formy gruntów strukturalnych w większych skupiskach występują w Pi-
renejach jedynie w trzech obszarach - Neouvielle (2500-3000 m n.p.m.), Tu-
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carroya-Marbore (2560-2800 m n.p.m.), Turbon (2400 m n.p.m.) - (Troll 1944; 
Barrére 1952; Boyé 1952a; Nicolas Martinez 1981; Chueca 1992b; Serrano 
i in. 2000; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). Powstawanie poligonów jest moż-
liwe w całej strefie powyżej granicy roślinności (gruzowej), w miejscach gdzie 
w budowie pokryw duży udział ma drobna frakcja gliniasto-piaszczysta. Jed-
nakże rozwijają się głównie w obszarach zbudowanych ze skał węglanowych 
lub łupków krystalicznych (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). 

Wśród aktywnych gruntów strukturalnych są zarówno poligony, pierście-
nie jak i pasy sortowane. Inicjalne, choć wyraźne formy pierścieni i poligo-
nów znajdywała je autorka na wysokości 2740 m n.p.m. w granitowym obsza-
rze Maladety (rye. 15). Były one także opisywane w masywie Postes pomiędzy 
2950-3000 m n.p.m. (Serrano i in. 1999, 2001). Dobrze wykształcone czynne 
poligony i pierścienie przeciętnie mają średnicę 50-80 cm. W centrum aktyw-
nych form występuje bardzo drobny materiał, otoczony większymi okrucha-
mi skalnymi, o średnicy kilkunastu-kilkudziesięciu cm (tab. 22). Większe, nie-
aktywne formy sortowania mrozowego np. pierścienie sortowane na Planita 
de Calmquerodos (2750 m n.p.m.), we Wschodnich Pirenejach pochodząz okre-
su późnego glacjału (Gomez Ortiz, Salvador i Franch 1994). Często w ich 
obrębie rozwijają się współcześnie miniaturowe gleby strukturalne, o średni-
cy 20-30 cm (Soutadé 1980; Somson 1983). Szczeliny poligonów powstają 
w wyniku procesów mrozowych przy udziale wody, a nie są szczelinami z wy-
sychania (Barrére 1952; Boyé 1952a). Głębokość sortowania wynosi 20 cm 
(Boyé 1952a; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001), co stwierdziła autorka wyko-
nując wkop w pasach sortowanych w pobliżu jeziora Lago Helado de Marbo-
re, (2600 m n.p.m.) w lipcu 2004 roku. Niekiedy w wyniku krioturbacji po-
wstają mini-wałki drobnej frakcji pylasto-piaszczystej, nie dłuższe niż 0,5 m, 
wypiętrzone z bruku kamiennego (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001), podobne 
do opisywanych w Alpach (Hóllerman 1964; Stingl 1969). 

Wy stępowanie poligonów i pierścieni sortowanych wiązane jest z obecno-
ścią wieloletniej zmarzliny. M. Boyé (1952a) stwierdził, w cyrku Tucarroya-
Marbore w sierpniu, zamarznięty grunt do głębokości 70-80 cm. Również 
J.M. Garcia-Ruiz i C. Marti Bono (2001) w lecie 1981 roku znajdowali gra-
nulki lodu do głębokości 50 cm. 

Na stokach o nieco większym nachyleniu w tych samych miejscach rozwi-
jają się pasy gruzowe (tab. 23), o szerokości od kilkudziesięciu centymetrów 
do 1 m. Mają różną postać. Niekiedy są to pasy sortowane, pozbawione roślin-
ności, złożone z naprzemiennych pasów różniących się wielkością frakcji gruzu, 
jakie stwierdziła autorka zarówno w obszarach zbudowanych z granitu jak ze 
skał węglanowych (Fot. 5), albo pasy niesortowane, złożone z pasów gruzo-
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Tabela 22. Cechy przykładowych form mrozowych w Pirenejach 

Lokalizacja Średnica /Szerokość 
(m) Forma Wysokość 

(m n.p.m.) Cechy stoku Podłoże Autor 

Puigmal, 
Pireneje Wsch. 1,2 pierścienie kamieniste, 

środek drobny gruz 2850 gruzowy łupki Hóllerman (1967) 

Masyw Carlit, 
Pireneje Wsch. ~ 1 pasy drobnego 

i grubego gruzu 2870 nachylenie 
8-15° 

łupki 
krystaliczne Soutade (1980) 

Pla Guilem, 
Pireneje Wsch. 

0,2-0,3-0,5 (podstawa), 
0,15-0,3 (góra), 
0,3-0,45 (wys.) 

tufuiy płasko gnejsy Soutade (1980) 

Lac de la Commasa, 
masyw Carlit, 
Pireneje Wsch. 

pasy sortowane 2200 Hóllerman (1967) 

Monte Perdido, cyrk 
Marbore, Pireneje Śr. 

0,7-1,0 
0,3-0,4 (pierścień kamienisty) 

pierścienie kamieniste, 
b. drobny materiał 
w środku, świeże 

2600-2800 dno doliny węglanowe 
Garcia-Ruiz, 
Marti Bono 
(2001), autorka 

Monte Perdido, cyrk 
Marbore, Pireneje Śr. 

0,4-0,6 (gruz) 
0,2-0,3 (trawa) pasy gruzowe 2620 morena boczna węglanowe autorka 

Monte Perdido, cyrk 
Marbore, Pireneje Śr. 

0,3-0,4 (pas kamienisty) 
0,7-0,1 (pas drobny) pasy gruzowe 2639 dno niszy 

ni walnej węglanowe autorka 

Neouvielle masyw, 
Pireneje Zach. 0,15-0,2 pasy niesortowane 2820 stok kamienisty 

5-10° 
łupki 
węglanowe Hóllerman (1967) 
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wych leżących na przemian z pasami gruntu z pokrywą darniową, które obser-
wowano w rejonie Celer, w dolinie Benasąue. Ich występowanie jest udoku-
mentowane w różnych częściach Pirenejów (Hóllerman 1967; Soutade 1980; 
Nicolas Martinez 1981; Somson 1983; Garcia-Ruiz, Marti-Bono 2001). 

Badania na stokach Gorra Blanc w masywie Puigmal (Pireneje Wschod-
nie), wykazały ruch w obrębie pasów sortowanych położonych na wysokości 
2440-2470 m n.p.m. W latach 1973-1977 znaczony materiał przemieścił się 
w formie lobów na odległość do 56-62 cm na stoku o nachyleniu 6°, i do 
90 cm na stoku o nachyleniu 11 a sztucznie zniszczone pasy zostały uformo-
wane ponownie w ciągu 3 lat (Soutade 1980). Warunkiem koniecznym jest 
odpowiednia wilgotność podłoża, co widoczne było np. w cyrku Marbore, 
w Pirenejach Środkowych, gdzie obserwowała autorka pasy tylko w dnach 
nisz niwalnych lub poniżej płatów śnieżnych, na stoku o nachyleniu 1 -5°. 

Miniaturowe formy gleb strukturalnych są formami powszechnymi. Naj-
częściej ich centrum, otoczone pasem ziemisto-gruzowym jest porośnięte. Prze-
ciętnie ich średnica nie przekracza 0,2-0,3 m (tab. 22). Występują nie tylko 
w najwyższych partiach gór, ale także w piętrze muraw. Ich rozwój jest wyni-
kiem działania lodu włóknistego związanego głównie z krótkotrwałymi przej-
ściami przez zero temperatury gruntu (Hóllerman 1967; Soutade 1980; Gar-
cia-Ruiz, Marti Bono 2001). 

Stosunkowo rzadko na płaskich podmokłych terenach (moullieres), leżą-
cych na szerokich grzbietach, zwłaszcza we Wschodnich Pirenejach, a także 
w dnach dolin glacjalnych, występują pola tufurów (Soutade 1980). Ich po-
wstanie i rozwój wiązane są z procesami gelifrakcji przy udziale wody rozto-
powej i deszczowej (Somson 1983). 

6.3.2.3. FORMY SOLIFLUKCYJNE 

W Pirenejach występuje szeroki wachlarz form, których rozwój jest przy-
pisywany soliflukcji, jak wskazują między innymi wyniki moich badań w ma-
sywie Maladety (ryc. 15). Należą do nich, różnego kształtu i wielkości loby 
soliflukcyjne, strumienie gruzowe i lodowce gruzowe, a także terasy (girlan-
dy) i terasetki soliflukcyjne oraz orające głazy (Hóllerman 1967; Soutade 1980; 
Serrano i in. 2001). Formy te rozwijają się w szerokiej strefie wysokościowej, 
o rozpiętości 1150 m (Hóllerman 1967). 
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Tabela 23. Cechy fonii soliflukcyjnych w Pirenejach 

Lokalizacja Długość 
(m) 

Szerokość 
(m) 

Wysokość 
(m) Forma 

Wysokość 
(m n.p.m.) 
ekspozycja 

Cechy stoku Pod-
łoże Autor 

Maladeta, 
Pireneje Śr. 6,0 3,5 0,3-0,4 

lob sortowany, czoło 
kamieniste, nachylenie 
powierzchni 10° 

2660-2650, 
N 

wał moreny 
z MEL granit autorka 

Maladeta, 
Pireneje Śr. 4-4,5 1,0 0,25-0,3 

lob sortowany, czoło 
kamieniste 2590,N 

wał moreny 
z MEL granit autorka 

Col de Puymorenas, 
Puigmal, 
Pireneje Wsch. 

kilkanaście kilka 0,5-1,0 
lob soliflukcji związanej, 
z mini-lobami na 
powierzchni 

2050-2500, 
NW stok zadami ony łupki Hóllerman (1967) 

Maladeta, 
Pireneje Śr. 0,3-0,5 0,3-0,5 0,5 

świeża terasetka, 
krawędź darniowa, 
przewieszona, pow. 
kamienista, 

2450,N 
wygład 
lodowcowy, 
nachylenie 20° 

granit autorka 

Capdella, 
Pireneie Śr. 

kilkanaście -1,0 0,5-1,0 terasy soliflukcyjne 2400, NW stok zadami ony łupki Hóllerman (1967) 

Galinero, Płd. 
Pireneje Śr. 

kilka-
kilkanaście 0,5 0,2-0,3 terasetki, czoło darniowe, 

powierzchnia kamienista 
2400-2450, 

N 
stok zadami ony, 
nachylenie 20° łupki Hóllerman (1967) 

Sierra Custodia, 
Monte Perdido, 
Pireneje Śr. 

kilka 0,5-1,0 0,1-0,2 
girlandy, czoło trawiaste, 
powierzchnia kamienista 

2350-2400, 
N 10-15°, terasetki flisz 

Hóllerman (1967), 
Garcia-Ruiz, 
Marti Bono (2001) 

Puigmal, 
Pireneje Wsch. 

1,0 2,0 0,5 girlanda, czoło 
kamieniste 

2900 grzbiet, gruz 
z kępami traw 

łupki Hóllerman (1967) 

Pla Guillem, 
Pireneje Wsch. 25-40 0,2-0,25 

terasetki, czoło darniowe, 
powierzchnia kamienista gnejsy Soutade (1980) 

Pla Guillem, 
Pireneje Wsch. 100-250 25-40 1,0-2,0 

terasy soliflukcji 
związanej, nachylenie 
terasy 3-8° 

2305 
stok zadami ony, 
12-20° gnejsy Soutade (1980) 

Uwaga: MEL mała epoka, lodowa 
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Przejawy działania procesów sohflukcji widoczne są w najwyższych czę-
ściach Pirenejów, w tym na szerokich grzbietach oraz także na rozległych, 
łagodnie nachylonych stokach z pokrywą zwietrzelinową i roślinną. E. Serra-
no i in. (2001) stwierdzają, że w masywie Posets, w Pirenejach Środkowych, 
powyżej 2600 m n.p.m. współcześnie są aktywne loby i języki gruzowe, nie 
będące lodowcami gruzowymi. Materiał budujący te formy może pochodzić 
ze stożków i stoków usypiskowych. Również w masywie Maladeta, znajdo-
wałam na podobnej wysokości, czynne loby soliflukcji swobodnej, bez roślin-
ności i porostów na okruchach skalnych, często położone poniżej płata śnież-
nego. Na ich aktywność wskazywały wartości azymutów osi najdłuższej głazów 
wynoszące 290-260°, zgodne z ekspozycją stoku (NNW) i prawie pionowe 
ustawienie głazów w czole lobu. 

Na stokach w niższych położeniach, z pokrywą roślinną, występują loby 
soliflukcji związanej oraz terasy soliflukcyjne (tab. 23). Ich powstanie i roz-
wój powodują nie tylko procesy związane z zamarzaniem i rozmarzaniem grun-
tu w wyniku przejść przez zero temperatury gruntu, ale także z cyklami zwil-
gotnienia i wysychania pokryw zwietrzelinowych (Soutade 1980; Garcia-Ruiz, 
Marti Bono 2001). 

Znacznie częściej niż loby i terasy soliflukcyjne występują drobne formy 
terasetek (tab. 23 i rye. 15, 16), z płaską powierzchnią gruzową i zadarnionym 
czołem o nachyleniu 30°. W zależności od podłoża zmienia się skład gatunko-
wy roślinności na tych formach, w Pirenejach Wschodnich w składzie gatun-
kowym dominuje Festuca durissima (Soutade 1980), a w masywie Monte Per-
dido Festuca gautieri (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). Rozwój terasetek jest 
wynikiem współdziałania wody roztopowej i opadowej oraz geliflukcji (Sou-
tade 1980; Somson 1983; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). 

W Pirenejach, oprócz typowych form lobów soliflukcyjnych występują 
strumienie gruzowe. Według G. Soutade (1980), a także P. Somsona (1983) 
strumienie gruzowe na wysokości 2500-2700 m n.p.m., w Pirenejach Wschod-
nich są ruchome. Przemieszczanie gruzu w ich obrębie umożliwia woda opa-
dowa lub roztopowa, wymywająca drobne frakcje materiału i przemieszczają-
ca je w głąb pokryw, gdzie tworzą podłoże ułatwiające poślizg grubego gruzu. 
Podobny mechanizm przyjmuje C. Ballantyne (1996) w masywie Cairngorms, 
dla wyjaśnienia mchu lobów soliflukcyjnych zbudowanych z dużych głazów. 

6.3.2.4. LODOWCE GRUZOWE 

Jako pierwszy o możliwości wy stępowania w Pirenejach lodowców gruzo-
wych pisał Sole Sabarais w roku 1951 (vide Chueca 1989). Badania lodow-
ców gruzowych rozwinęły się w latach 80. XX wieku i doprowadziły do po-
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znania ich morfometrii, morfologii i genezy (m. in. Angely 1967; Soutade 1980; 
Cazenave-Piarrot, Tihay 1983; Hamilton 1988; Serrano, Rubio 1989; Agudo 
i in. 1989; Chueca 1989, 1991, 1992a, b; Garcia-Ruiz i in. 1990; Serrano i in. 
1991; Marti, Serrat 1995; Martinez dePisón i in. 1998; Serrano 1998), a także 
rozmieszczenia (Hazera 1983; Gomez Ortiz 1987; Gomez Ortiz, Salvador 
i Franch 1994). Lodowce gruzowe są w Pirenejach formami powszechnymi. 
W prowincji Huesca, w Pirenejach Aragońskich na obszarze 6500 km wystę-
puje 170 lodowców gruzowych, położonych na stokach N i NE, pomiędzy 
2540-2320 m n.p.m. (Chueca 1989, 1992a). Należy jednak podkreślić, że lo-
dowce gruzowe w Pirenejach w 99% są nieaktywne (Chueca 1994). Pochodzą 
głównie z późnego glacjału (Gomez Ortiz, Salvador i Franch 1994; So-
utade 1980), chociaż na podstawie badań w masywie Turbon (Pireneje Wschod-
nie) stwierdzono, że w okresie małej epoki lodowej, w XVIII wieku, lodowce 
gruzowe uaktywniły się wskutek dostawy materiału z obrywów (Chueca 
1992b). Występowanie lodowców gruzowych jest uwarunkowane litologicz-
nie. Rozwijają się głównie w obrębie skał granitowych (57% lodowców gru-
zowych) oraz łupków metamorficznych i andezytów (Serrat 1979; Hazera 1983; 
Chueca 1992a). 

Współcześnie w Pirenejach zidentyfikowano 14 aktywnych lodowców gru-
zowych, o kształcie lobu lub języka (CAPS 1998), z czego 93% leży na sto-
kach o ekspozycjach N, NW i NE. Większość z nich występuje w cyrkach 
glacjalnych, w zamknięciach dolin, a tylko dwa z nich to lodowce podstoko-
we. Jeden z lodowców gruzowych w masywie Posets jest przedłużeniem lo-
dowca górskiego. Najczęściej są położone powyżej wałów morenowych 
z młodszego dryasu i często na zewnątrz wałów morenowych z małej epoki 
lodowej. Ich charakterystykę przedstawiono w tabeli 24. Aktywne lodowce 
gruzowe w Pirenejach są formami niewielkimi, jedynie długość czterech z nich 
przekracza 500 m, a ich szerokość wynosi od 40 do 600 metrów. Wśród ak-
tywnych lodowców gruzowych są formy powiązane z procesami krioniwal-
nymi, powstałe w obrębie stoków gruzowych (talus rock glacier) oraz formy 
rozwinięte w obrębie pokryw morenowych (debris rock glacier) (Cazenave-
Piarrot, Tihay 1983; Serrano, Agudo 1998, 2001; Serrano i in. 1999, 2002, 
2006). Ich korzenie są położone na wysokości > 3000 m n.p.m., gdzie wystę-
puje ciągła wieloletnia zmarzlina, a czoła na wysokości około 2700 m n.p.m. 
Aktywne lodowce występują pojedynczo, w różnych masywach tego łańcu-
cha górskiego. 

Na podstawie wyników badań rozmieszczenia lodowców gruzowych w re-
lacji do wieloletniej zmarzliny (Serrano, 1998; Serrano, Agudo 1998, 2004; 
Serrano i in. 2001,2002) oraz badań przy użyciu metod geofizycznych (Fabre 
i in. 1995; Lugon i in. 2004) oceniono, że aktywne lodowce gruzowe powstały 
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Tabela 24 Charakterystyka aktywnych lodowców gruzowych w Pirenejach 

Nazwa lodowca. 
Lokalizacja 

Wysokość 
(m n.p.m.) 

Ekspozycja 

Długość 
(m) 

Szerokość 
(m) Kształt Źródło 

materiału 

Wielkość ruchu 
(cm/rok) Autor 

Bastampe, Masyw Ardiden, 
Francja 

2700-2580 
NE 50C 200 język morena 10 

Hazera (1983) 
Cazenave-Piarrot, Tihay 
(1983) 

Guerreys, Masyw Culfreda 
-Batoua, Francja 

2690-2590 
NW 425 200 język morena -

Angely (1967), 
Hazera (1983) 

Cerrez 
Masyw Argualas 

2850-2760 
N 300 150 lob stok - Serrano i in. (1999) 

Argualas 
Masyw Argualas 

2730-2590 
NW 750 400 język stok 20,0-40,0 nasuwanie 

1,7-16,5 obniżanie Serrano i in. (2006) 

Besiberri NW 
Masyw Besiberri 

2780-2570 
NW 680 250 język 

20-25 wys. morena 8,72-13,35 nasuwanie 
5,0-7,1 obniżanie Chueca, Julian (2005) 

Besiberri N 
Masyw Besiberri 

2800-2620 
N 540 570 lob stok - Serrano i in. (1999) 

Alba 
Masyw Maladeta 

3000-2950 
N 240 180 lob stok - Serrano i in. (1999) 

Maladeta 
Masyw Maladeta 

3010-2920 
N 240 45 język morena - Serrano i in. (1999) 

Cambales 
Masyw Marcadau 

2720-2640 
NNE 475 250 język stok - Serrano i in. (1999) 

Pene de Aragon 
Masyw Marcadau 

2730-2580 
NE 500 200 język morena - Serrano i in. (1999) 

Grandę Fache 
Masyw Marcadau 

2750-2680 
NE 375 275 lob stok - Serrano i in. (1999) 

Los Gemelos 
Masyw Posets 

2975-2850 
N 300 150 język stok - Serrano i in. (1999) 

Posets 
Masyw Posets 

2995-2875 
ENE 400 200 język morena - Serrano i in. (1999) 

La Paul 
Masyw Posets 

2950-2830 
N 400 125 język morena - Serrano i in. (1999) 
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pomiędzy 4000 a 500 lat BP (Serrano, Agudo 2004), a tempo ich przemiesz-
czania wynosi 8-150 cm/rok (Serrano i in. 1999). Wyniki badań potwierdziły 
występowanie kilku faz rozwoju lodowców gruzowych w okresie od późnego 
glacjału do małej epoki lodowej (Serrano i in. 2002; Serrano, Agudo 2004). 
W Pirenejach, w przeszłości, zmiany środowiska z glacjalnego na perygla-
cjalne, prowadziły do gwałtownego rozwoju lodowców gruzowych (Serrano 
i in. 2001, 2002; Lugon i in. 2004). 

Miąższość warstwy aktywnej w lodowcach gruzowych wynosi 1,7-4,0 m 
(lodowiec Arguales) i 1-3 m (lodowce Posets i La Paul). Warstwa aktywna 
w lodowcu La Paul zawiera masywny lód (Lugon i in. 2004). W lodowcu 
Arguales poniżej warstwy aktywnej występuje warstwa zmrożona o miąższo-
ści 5-20 m, w której spągu znajduje się warstwa niezamarzniętych osadów 
(Fabre i in. 1995; Serrano i in. 2006). Grubość warstwy aktywnej jest podobna 
do lodowców gruzowych w Alpach, ale całkowita grubość lodowców jest pra-
wie dwukrotnie mniejsza niż np. alpejskiego lodowca Murtel, gdzie wynosi 
50 m (Vonder Miihll, Kingele 1994; Haeberli i in. 1998;). 

W latach 90. XX wieku podjęto badania dynamiki aktywnych lodowców 
gruzowych (Marti, Serrat 1995; Serrano i in. 1995, 2006; Sanjose 2003; Chu-
eca, Julian 2005). Wyniki pomiarów E. Serrano i in. (1999,2006) wskazują na 
to, że tempo przemieszczania lodowców wynosi od 12-40 cm/rok. Najdłużej 
badany jest lodowiec Arguales w dolinie Gallego, przy pomocy metod geode-
zyjnych, fotogrametrycznych i GPS. Lodowiec przemieszcza się w tempie 20-
40 cm/rok w poziomie, a pionowe zmiany w obrębie języka lodowca wynoszą 
średnio od -1,7 do -16,5 cm/rok. Prędkość przemieszczania jest większa w dol-
nej i w środkowej części lodowca, a mniejsza w strefie marginalnej. Pionowe 
zmiany są szybsze w części centralnej. Średnio powierzchnia lodowca obniża 
się w tempie -0,94 mm/rok. Tempo przemieszczania i pionowych mchów jest 
najbardziej zależne od temperatury, szczególnie w czasie lata (Serrano i in. 
2006). W lodowcu gruzowym Besiberri stwierdzono nieco mniejsze tempo 
mchu niż w Arguales, chociaż przestrzenny rozkład prędkości mchu jest po-
dobny (tab. 24). Ten pierwszy, w przeciwieństwie do drugiego, mającego źró-
dło materiału na stokach usypiskowych, jest zasilany przez materiał moreno-
wy z pokryw i wałów w dnie cyrku (Chueca, Julian 2005). 

6.3.3.4. RZEŹBA KRIONIWALNA 

Wskutek działania zespołu procesów niwacji, wokół powszechnie wystę-
pujących wieloletnich płatów śniegu rozwijają się różnej wielkości i kształtu 
nisze niwalne z bmkami niwalnymi w dnie (ryc. 15 i tab. 25) (Boye 1952b; 
Soutade 1980; Gómez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 1989; Gracia Ruiz i in. 1992; 
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Serrano i in. 2001; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). W dnach nisz rozwinię-
tych na podłożu węglanowym, znajdowane są formy sortowania mrozowego. 
Zarówno przy krawędziach jak i w dnie nisz widoczne są także skutki aktyw-
nego wietrzenia in situ. Płaty śnieżne często utrzymują się w miejscu nawisów 
śnieżnych na zawietrznych stokach, na granicy płaskich platform szczytowych 
i spłaszczeń stokowych. Ich obecność prowadzi do rozwoju nisz niwalnych 
i wyostrzania krawędzi załomu poprzez cofanie i podcinanie (ryc. 17), co szcze-
gólnie dobrze udokumentował we Wschodnich Pirenejach G. Soutade (1980). 

U podnóży płatów leżących pod ścianami skalnymi rozwijają się wały ni-
walne (Fot. 6), o wysokości najczęściej większej od 1 metra, z których wyższe 
(o wysokości kilku metrów) mogą dawać początek lodowcom gruzowym pod-
stokowym (Serrano i in. 2001). 

Z kolei głównie w Pirenejach Wschodnich na szerokich grzbietach i wierz-
chowinach występują rozległe stopnie teras krioplanacyjnych, o szerokości 
kilku-kilkunastu metrów, z zadamionymi krawędziami. Ich powierzchnia po-
kryta jest brukiem gruzowym, a w niektórych formach także pokrywą roślinną 
i współcześnie przekształcaną przez procesy krio-eoliczne (gelideflacji) lub 
przez sohflukcję (Soutade 1980). 

Tabela 25. Cechy nisz ni walne w Pirenejach 

Lokalizacja 
Dłu-
gość 
(m) 

Szero-
kość 
(m) 

Wyso-
kość Forma 

W ysokość 
(m n.p.m.) 
ekspozycja 

Cechy 
stoku Podłoże 

Maladeta, 
Pireneje Sr. 20-25 15-20 

nisza niwalna 
z brukiem 
i lobami w dnie 

2850, NW bark żłobu granit 

Portillon di 
Superior, 
Maladeta 

40 30 

nisza niwalna, 
nachylenie dna 
15°, 
krawędzi 300 

2660, WN stok granit 

Maladeta, 
Pireneje Sr. 8-10 2-8 0,25-0,3 

nisze niwalne, 
krawędzie 
przewieszone, 
dno gruzowe 

2480, N 
stok 
wygładu 
z pokrywą 

granit 

Monte Per di do, 
Pireneje Sr. 10 15 1,0 nisza niwalna, 

dno gruzowe 2639, SW morena 
boczna 

węgla-
nowe 

6.3.4. PODSUMOWANIE 

Środowisko peryglacjalne Pirenejów jest zróżnicowane poprzez litologię, 
obecność lodowców, występowanie zmarzliny. 

Działanie procesów peryglacjalnych prowadzi do rozwoju różnego rodza-
ju form rzeźby peryglacjalnej, ale nie są one tak liczne i dobrze wykształcone, 
jak w innych górach wysokich. Charakterystyczną cechą obszaru wysokogór-
skiego Pirenejów są widoczne efekty mikro i makrowietrzenia mechaniczne-
go w obrębie ścian i stoków skalnych. 
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Aktywne formy rzeźby peryglacjalnej ograniczają się do najwyższych pię-
ter gór, gdzie rozwijają się różne formy od lodowców gruzowych, poprzez 
formy soliflukcyjne, mrozowe i niwalne. Niewielkie lodowce karowe nie wy-
kształcają wyraźnej strefy paraglacjalanej, tak jak lodowce w Alpach. 

Działanie potoków torencjalnych powstałych z wody roztopowej oraz ulew-
nych deszczy (głównie w lecie i jesieni), które niekiedy są typu spływów gru-
zowych, jest jednym z ważniejszych procesów przekształcających rzeźbę Pi-
renejów, także w strefie peryglacjalnej (Soutadé 1973, 1980; Vidal Romani 
i in. 1983;. Garcia-Ruiz 1989; Gracia Ruiz i in. 1992). Badania G. Soutadé 
(1980) udowodniły, że w tym samym okresie czasu, liczba lat z modelowa-
niem stoków przez procesy kriogeniczne i przez procesy erozji wodnej (toren-
cjalne) oraz lawiny jest podobna. 

W strefie peryglacjalnej Pirenejów udział procesów peryglacjalnych 
w współczesnym rozwoju rzeźby, także peryglacjalnej, może być gwałtownie 
zastąpiony przez inne procesy geomorfologiczne, szczególnie związane z wodą, 
przez co ich środowisko peryglacjalne można określić mianem granicznego. 
W tym widoczne jest podobieństwo z Tatrami. 

6.4. CAIRNGORMS 

6.4.1. WSTĘP 

Caimgorms to granitowy masyw leżący w obszarze wpływu klimatu mor-
skiego (ryc. 18). Rzeźba tych gór jest podobna do Gór Skandynawskich. Wy-
różniają rozległa, pofalowana wierzchowina leżąca na wysokości 1070-1220 
m n.p.m., ponad które wznoszą się wierzchołki z łagodnymi stokami i ze skał-
kami ostańców. Wierzchowina rozcięta jest żłobami lodowcowymi o stromych 
stokach i ścianach skalnych ze stokami usypiskowymi u podnóży, modelowa-
nymi głównie przez spływy gruzowe oraz przez lawiny, których znaczenie 
jest mniejsze niż spływów gruzowych (Gordon 1993; Glasser, Bennett 1996). 

W obszarze ponad górną granicą lasu, leżącą na wysokości 700 m n.p.m., 
działają współcześnie trzy zespoły procesów peryglacjalnych. Należą do nich: 
procesy mrozowe i niwacja, procesy eoliczne oraz procesy modelujące stoki 
usypiskowe i strome stoki skalne z pokrywą gruzową (Ballantyne, Harris 1994). 

Rzeźba peryglacjalna masywu była przedmiotem wielu studiów. Do naj-
ważniejszych i najbardziej kompleksowych należą prace R.B. Kinga (1968) 
oraz D. Kelletata (1970a, b), który wykonał także mapę rzeźby peryglacjalnej 
otoczenia szczytu Caim Gorm, w skali 1:25 000. R.B. King (1968) objął ba-
daniami cały masyw górski, używając jako podstawy zdjęć lotniczych w skali 
1:1000. Badania i obserwacje autorki koncentrowały się głównie w rejonie 
objętym badaniami D. Kelletata (ryc. 19). 
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Ryc. 18. Lokalizacja masywu Cairngorms. Oznaczenia: koło - badania autorki, trójkąt 
- badania innych autorów. Model wysokościowy terenu GTOP030 ze strony http:// 
www.landcover.org. 
Location of the Cairngorms massif. Signs: circle sites studied by the author, triangle sites 
studied by other researchers. Digital elevation model GT0P03Q ixomhttp://www.landcover.org. 
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6.4.2. WIETRZENIE MROZOWE 

W Cairngorms jednym z bardziej efektownych elementów rzeźby są liczne 
ostańce skałkowe (tors) oraz blokowiska (ryc. 19). Rzeźba skałkowa w masy-
wie granitowym Caingorms rozwinęła się w wyniku głębokiego wietrzenia 
w okresie przedczwartorzędowym, po czym nastąpiło usunięcie zwietrzelin 
przez lodowce i postglacjalne wymodelowanie szczegółów morfologii skałek 
(Sudgen 1968; King 1968; Ballantyne 1994; Ballantyne, Harris 1994). Rów-
nież blokowiska (gołoborza) przykrywające całe stoki skalne lub ich frag-
menty, podobnie jak ostańce są zasadniczo formami reliktowymi. Pokrywy 
blokowe mają miąższość <lm, co obserwowała autorka w roku 2003, w wy-
kopie na podpory kolejki na szczyt Caim Gorm. W niektórych fragmentach 
stoku pokrywy są zupełnie pozbawione matriksu z drobnego materiału (Bal-
lantyne, Harris 1994). V. Hayness i in. (1998) stwierdzili, że także obecnie 
może zachodzić wypłukiwanie drobnych frakcji materiału z pokryw na stro-
mych stokach. 

W związku z cechami klimatu wietrzenie mrozowe współcześnie jest moż-
liwe przeważnie w zimie. Wietrzenie zachodzi zasadniczo wskutek mikrogeli-
wacji (Hills 1969; Ballantyne 1996; Hayness i in. 1998) ale także hydratacji 
oraz wietrzenia chemicznego, o którym świadczą mikrozagłębienia na po-
wierzchni skał (King 1968) lub obecność gibbsytytu w granitowej zwietrzeli-
nie (Hall 1983). Procesom wietrzenia sprzyja obecność płatów śnieżnych (Bal-
lantyne i in. 1989; J.H. Dickson (1993) vide C.K. Ballantyne 1996). 

Ryc. 19. Mapa rzeźby peryglacjalnej Cairngorms: 1 - ostańce skalne, 2 - wierzchowina 
skalna, 3 - pokrywy blokowe, 4 - reliktowe loby soliflukcyjne z czołem głazowym, 
5 - loby soliflukcyjne z pokrywą darniową, 6 - warstwy (girlandy) soliflukcyjne 
z pokrywą darniową 7 - loby i warstwy soliflukcyjne przemodelowane przez wiatr, 
możliwe formy pasów, terasetek i girland wiatrowych na powierzchni, 8 - orające 
głazy, 9 - świeże poligony i pierścienie sortowane, 10 - reliktowe poligony i pierścienie 
sortowane, 11 - pasy sortowane świeże, 12 - pasy niesortowane (gruzowo-roślinne), 
13 - torf ary, 14 - pasy oraz girlandy wiatrowe, 15 - bruk deflacyjny, 16 - nisze niwalne, 
17 - zagłębienia niwalne, 18 - rynny erozyjne, 19 - stok z pokrywą utrwalony 
roślinnością torfowiskową 20 - reliktowe jęzory gruzowe, 21 - poziomice 
Map of periglacial relief in the Cairngorms massif: 1 tors, 2 rocky summit surface, 
3 blockfields, 4 - relict boulder-banked solifluction lobes, 5 vegetated solifluction lobes, 
6 vegetated solifluction sheets, 7 solifluction lobes and solifluction sheets modelled by 
deflation wind strips, terraccettes and garlands possibly occurring on lobe surfaces, 8 ploughing 
boulder, 9 active sorted circles and polygons, 10 relict sorted circles and polygons, 
11 active sorted strips, 12 non-sorted strips (strips of debris and vegetation), 13 thurfurs, 
14 wind strips and garlands, 15 deflation pavement, 16 nival niches, 17 nival hollows, 
18 erosion gullies, 19 slope with weathering cover stabilised by peat vegetation, 20 relict 
boulder tongues, 21 contour lines 
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Skutki wietrzenia są ograniczone do dezintegracji granulamej i łagodzenia 
ostrych krawędzi głazów i skał. Na taki przebieg wietrzenia wskazuje po-
wszechna obecność „kaszy" granitowej na powierzchni wierzchowiny gór, 
zaokrąglone krawędzie głazów oraz brak strzałek lodowcowych (King 1968; 
Ballantyne 1981). Ziarna „kaszy" mają średnicę 2-4 mm (Hayness i in. 1998). 

6.4.3. PROCESY I FORMY MROZOWE 

Współczesna aktywność procesów mrozowych prowadzących do rozwoju 
gruntów strukturalnych jest w masywie Caimgorms możliwa, chociaż aktyw-
ne formy występują sporadycznie. 

Wyniki szczegółowych badań składu mechanicznego pokryw zwietrzeli-
nowych wskazują na to, że są one podatne na procesy sortowania, w całym ich 
profilu pionowym, gdyż frakcja >2mm średnicy stanowi 53,8% składu po-
kryw, a pozostałe 46,2% przypada głównie na frakcje pylaste (Hayness i in. 
1998). Sezonowe przemarzanie gruntu jest prawdopodobnie ograniczone do 
kilku decymetrów, a przemarznięcie wskutek krótkotrwałych cykli do 10 cm. 
Głębokość sortowania wynosi 6-19 cm, przeciętnie 12-15 cm, a wielkość frak-
cji podlegającej sortowaniu nie przekracza 15 cm (Ballantyne 1991; Ballanty-
ne, Harris 1994; Hayness i in. 1998). Udział w procesie sortowania ma także 
lód włóknisty, które może pojawiać się przez około 6-8 miesięcy w roku, 
kiedy średnie miesięczne temperatury powietrza są ujemne. Według obserwa-
cji R.B. Kinga (197 lb) lód włóknisty o wysokości 4 cm, przesunął po po-
wierzchni gruntu 46 okruchów skalnych o rozmiarze średnio 2,8 cm, a także 
obrócił 16 okruchów o rozmiarze 6,58 cm (King 197lb). V. Hayness i in. 
(1998) stwierdzili, że lód włóknisty może podnosić warstwę gleby grubości 
około 1 cm, ale podnoszenie mrozowe jest związane głównie z przemarza-
niem sezonowym. 

Formy sortowania mrozowego są najrzadziej występującym elementem 
rzeźby peryglacjalnej. Mają postać sortowanych pierścieni lub poligonów oraz 
pasów (ryc. 19). Występują także tufury. Dolna granica występowania form 
położona jest na wysokości 860 m n.p.m. (Kelletat 1970a). 

Szczególnie nieliczne są aktywne formy gruntów strukturalnych (King 1968; 
Kelletat 1970a; Ballantyne 1996), co potwierdziły także obserwacje autorki 
(ryc. 19 i Fot. 7), także poza obszarem objętym kartowaniem. Rozwijają się 
tam, gdzie w składzie pokryw występuje więcej materiału drobnej frakcji, a w 
pobliżu długo zalegają płaty śniegu, np. w podmokłych dnach, słabo wykształ-
conych cyrków glacjalnych, na barku lodowcowym lub na szerokich grzbie-
tach. Ich rozmiary rzadko przekraczającą 0,3-0,69 m (King 1968; Ballantyne 
1996). W dnach zawieszonych cyrków Coire Domhain i Coire Raibeirt 
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(ryc. 19), na wysokości około 1100 m n.p.m. znajdowano formy pierścieni lub 
nieregularnych poligonów, o średnicy do lm (tab. 26). Ich środek zbudowany 
był z części ziemistych i otoczony pasem gruzu o szerokości 0,3-0,4 m, zło-
żonym z ustawionych pionowo okruchów o średnicy kilku do kilkunastu cen-
tymetrów (Fot. l'). Występujące obok pasy na przemian drobnego i grubego 
materiału miały parametry zbliżone do poligonów. Podobne formy znajdował 
R.B. King (197la) w Wells of Dee. 

Tabela 26. Morfometria form peryglacjalnych w rejonie Cairn Gorm, 
masyw Cairngorms, Szkocja 

Nazwa formy 
Wysokość 
(m n.p.m.) 

Ekspozycja 

Rozmiary 
(m) 

Nisze erozyjna 1130, EES 4-5 dł.,13 szer., 0,3 wys. krawędzi 
Nisza niwalne 1170, EES 30-40 dł., 10-15 szer., krawędź skalna, 1,5 wys. 

Terasetki 1170, EES 0,3-0,4 dł., 0,7 szer., krawędź od 0,1-0,15 do 
0,45 wys. 

Lob soliflukcyjny 900-1000 10-15 dł., 0,5-1,0 wys. czoła, przemodelowane 
przez wiatr 

Pasy wiatrowe 1030, NW 0,1 wys., 0,4 szer. 
Tufury 1040 0,3-0,4 

Oczka ziemiste 1060, E 0,4 średnica; 0,17 średnica drobnego materiału 
otoczonego wieńcem z gruzu granitowego 

Poligony reliktowe 1070 1-3 średnica, 
Pierścienie Coire Raibeirt 0,5-1,0 średnica, 0,4-0,5 szer. wieńca głazów 
Pierścienie Coire Domhain 0,4-1,0, środek ziemisty 
Pasy sortowane Coire Domhain 0,3-0,4 szer. pasa grubego gruzu 

Najmniejsze, miniaturowe formy gruntów strukturalnych mają wymiary 
nawet 0,1-0,15 m (Kelletat 1970a), ale maksymalnie do 0,3-0,45 m (King 
1968; Sudgen 1971), a otaczający je wieniec kamienisty ma szerokość 0,15 m 
i zbudowany jest z drobnego gruzu o średnicy kilku centymetrów Formy te 
mogą się rozwijać nawet w obrębie terasetek wiatrowych. Małe pasy sortowa-
ne złożone z grubszego piasku i drobnego gruzu występują sporadycznie. 
Rozwój form sortowania jest ograniczony obecnością pokrywy roślinnej. 

Największe formy poligonów mające rozmiary 1-4 m, (Kelletat 197Ob) 
lub 2-10 m (Hayness i in. 1998) są reliktowe. Występują na granicy pokryw 
blokowych i obszarów z regolitem granitowym na stokach o nachyleniu <5° 
(King 1971 a). R.B. King (1968,1971 a) wyróżnił na podstawie stosunku uczest-
niczących w ich budowie głazów do frakcji drobnych, dwie kategorie tych 
form: „coarse polygons and strips" - komórki zbudowane z drobnej frakcji 
otoczone głazami i ,fine polygons and strips" - gdzie budujący je materiał jest 
odpowiednio drobniejszy. Formy należące do drugiej grupy mogą być aktyw-
ne współcześnie (Hayness i in. 1998). Można zaliczyć do nich formy wystę-
pujące w Co ire Domhain i Co ire Raibeirt (ryc. 19). 
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Na stokach powyżej 10° poligony wydłużają się, a przy nachyleniu więk-
szym niż 18° przechodzą w pasy (King 1971 a). Reliktowe pasy tworzą 1,5 m 
szerokie pasy gruzowe i 3,3 m szerokie pasy z pokrywą roślinną. Głębokość 
sortowania w tych formach wynosi ok. 0,6 m i jest większa niż głębokość 
współczesnej penetracji mrozowej. Datowania lichenometryczne wskazują na 
to, że były one aktywne w czasie małej epoki lodowej AD 1740±50 do 1830±60 
(King 197 la). 

Oprócz form sortowanych występują tufury, które rozwijają się tam gdzie 
pył i glina stanowią więcej niż 20% składu mechanicznego pokryw, a nachy-
lenie stoku jest mniejsze niż 15°. Ich porośnięte darnią pagórki, mające wyso-
kość 0,3-0,9 m i około 1,0 m średnicy, występują na stokach pomiędzy 550-
1150 m n.p.m. (King 1968). Przyjmuje się, że są raczej aktywne współcześnie 
(Ballantyne 1986; Hayness i in. 1998). 

6.4.4. PROCESY I FORMY SOLIFLUKCJI 

W górach Caimgorms istnieją warunki dla rozwoju soliflukcji, gdyż skład 
mechaniczny pokryw oraz duża wilgotność gruntu sprzyjają penetracji mro-
zowej. W czasie roztopów zawartość wody w pokrywach wynosi 18,8% w war-
stwie powierzchniowej i 28,9% na głębokości 8 cm (Hayness i in. 1998). Stąd 
w rzeźbie widoczne są liczne formy soliflukcyjne, do których należą duże 
loby kamieniste (głazowe) z czołami kamienistymi i darniowymi, warstwy 
soliflukcyjne i loby soliflukcji związanej, terasetki i orające głazy, które wy-
stępują na stokach o różnej ekspozycji, najrzadziej na stokach o ekspozycji 
zachodniej (ryc. 19). Dolna granica występowania form soliflukcyjnych poło-
żona jest na wysokości 760 m n.p.m. (Kelletat 1970a). 

Najbardziej wyraźną i widoczną formą rzeźby soliflukcyjnej Cairngorms 
są duże blokowe loby, które licznie pojawiają się na obrzeżach wierzchowiny 
gór i na stokach rozcinających ją dolin, o nachyleniu 5-35°, pomiędzy 1210 
a 540 m n.p.m. (King 1968, 197la; Hayness i in. 1998). Najczęściej ich wyso-
kość wynosi 0,4-3,5 m, średnio 1,2 m, nachylenie powierzchni 20-30°, a dłu-
gość 3,5-16,5 m. Zbudowane są z głazów o średnicy 0,2-0,5m, widocznych 
na powierzchni i czole. Niektóre są całkowicie pozbawione drobnych frakcji 
(King 1968; Chattopadhyay 1982). Są to formy reliktowe, chociaż sugerowa-
no ich aktywność w okresie małej epoki lodowej (King 1968, 197 la; Sudgen 
1971). Współcześnie modelowanie zachodzi przez przemywanie, gdyż po du-
żych opadach u czoła widoczne są stożki świeżego materiału (Hayness i in. 
1998). Według C.K. Ballantyne'a i C. Harrisa (1994) obecność podścielają-
cej, cienkiej warstwy drobnego materiału umożliwia bierne przemieszczanie 
nadległych bloków lobu wskutek pełznięcia mrozowego i geliflukcji. 
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Aktywne warstwy i loby soliflukcyjne występują powyżej 800 m n.p.m. 
(Kelletat 1970a), a raczej powyżej 950-1000 m, czyli na wysokości wierzcho-
winy gór (Fot. 8). Mają szerokość od kilku metrów - loby, do dziesiątek me-
trów - warstwy i wysokość 0,3-1,0 m (tab. 26). Najpowszechniej występują 
na stokach o ekspozycji wschodniej. Są całkowicie zadarnione, często wystę-
pują przy średnio długo zalegających płatach śnieżnych (w trzy stopniowej 
skali), bo wskazuje na to roślinność (zbiorowiskaNardus-Carex) (Ballantyne, 
Harris 1994; Hayness i in 1998). Wyniki badań autorki wskazują na to, że 
występuje tu typowy układ, gdyż loby soliflukcyjne rozwijają się poniżej pła-
ta śniegu oraz schodzą na krawędź zagłębienia, które zajmuje kolejny płat. Na 
ich powierzchni niekiedy występują mikroformy terasetek lub tufurów. 

Powyżej około 880 m n.p.m. formy soliflukcyjne są zmienione przez ero-
zję wiatrową, która niszczy roślinność i tworzy na powierzchni lobów bruk 
deflacyjny albo formy terasetek lub girland wiatrowych. 

Ze względu na brak bezpośrednich pomiarów tempa ruchu współczesne 
przemieszczanie tych form budzi wątpliwości. Loby przykrywają poziom gle-
bowy na głębokości 0,4-0,7 m, datowany na 4880±140 BP i 2680±120 BP 
(Kelletat 1970b; Sudgen 1971), co może świadczyć o ciągłym powolnym ru-
chu (Kelletat 1970a; Ballantyne, Harris 1994) lub o stabilności (Hayness i in 
1998). Tempo soliflukcji mierzone w sąsiednich górach Szkocji wynosi od 1,1 
do 1,8 cm/rok. Przemieszczaniu wskutek pełznięcia mrozowego ulegała tam 
powierzchniowa warstwa o miąższości 20 cm (Ballantyne 1981; Chatopadhy-
ay 1982). Powyższe przesłanki także przemawiają za aktywnością tych form 
współcześnie. 

Orające głazy to charakterystyczny dla tych gór morfologiczny wyraz ru-
chów soliflukcyjnych (ryc. 19). Ich występowanie jest ograniczone do obsza-
rów z podatnymi na mróz zwietrzelinami (Ballantyne, Harris 1994). Najczę-
ściej zlokalizowane są na zadarnionych, zazwyczaj wklęsłych stokach, 
o nachyleniu 5-30°, w wysokości od wierzchowiny gór do 450-500 m n.p.m. 
(Kelletat 1970a) lub pomiędzy 850-1200 m n.p.m (King 1968), u czoła śred-
nio długo zalegających płatów śniegu (Hayness i in. 1998). Bloki skalne mają 
wymiary 0,5-1,0 na 1,0-3,5 metra. 

Nabrzmienia u czoła i rynny o długości 1,0-3,5 m, na stoku powyżej głazu, 
wskazują na jego przemieszczanie (King 1968). Szczelina wokół głazu, o głę-
bokości kilku centymetrów i nabrzmienie u czoła, świadczą o ich współcze-
snej aktywności (Hayness i in. 1998). Wskaźnik mchu orających głazów 
(tab. 16) jest podobny do występującego w górach zachodniej Szkocji, gdzie 
wynosi 0,24-3,62 cm/rok (Ballantyne 2001). Ruch najczęściej zachodzi w cza-
sie wiosennych roztopów, a jego wielkość zależy od nachylenia stoku (Chat-
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topadhay 1982; Ballantyne 2001). Ruch jest związany z geliflukcją, gdyż w zi-
mie tworzą się soczewki lodu w gruncie pod głazem, uwarunkowane mniejszą 
przewodnością skały niż otoczenia. W czasie mchu bloki skalne obracają się 
tak by dopasować się do linii najmniejszego oporu (Ballantyne 1981, 2001; 
Reid, Nesje 1988). 

6.4.5. PROCESY I FORMY EOLICZNE 

Najważniejszą rolę wśród procesów peryglacjalnych w Caingorms odgry-
wają procesy eoliczne. W obszarach zimnych, gdy współdziałają z procesami 
mrozowymi nazywane są gelideflacją (Troll 1944, 1973b). Proces ten naj-
wcześniej opisywany był na Islandii jako Jurf exfoliation''' (Sapper 1915 vide 
Troll 1944). Gelideflacja polega na zniszczeniu pokrywy roślinnej, wskutek 
wywiania drobnych części z podścielającej ją gleby i podkopania roślinności. 
Powstaje wtedy odkryte podłoże z resztkami roślinności. Wywiewanie jest 
inicjowane w miejscu, gdzie zwarta pokrywa roślinna została rozerwana przez 
procesy naturalne lub antropogeniczne. C. Troll (1973b) udowadnia, że defla-
cja jest procesem drugorzędnym, gdyż procesem zasadniczym jest podnosze-
nie mrozowe przy częstych przejściach przez zero temperatury gruntu, także 
dobowych i udziale lodu włóknistego. Powoduje to rozluźnienie, podniesie-
nie i osuszenie cząstek gleby, co później ułatwia wywiewanie. Gelideflacja 
obecna jest wszędzie w górach wysokich, tam gdzie częste dobowe przejścia 
przez zero temperatury gruntu i obecność lodu włóknistego nakładają się na 
brak lub nieciągłość pokrywy śnieżnej. 

Gelideflacji w Cairngorms sprzyjają występujące przez cały rok silne wia-
try, mogące unosić zwietrzelinę o średnicy 2-4 mm, powstającą w wyniku 
wietrzenia granitu. Ich maksymalna prędkość wynosi do 76,3 m/s. Rejestro-
wano także „ciągłe strumienie" okruchów o średnicy 10, a nawet 20 mm (Hay-
ness i in. 1998). 

W wyniku gelideflacji powstają wiatrowe grunty strukturalne, które są naj-
powszechniej występującymi formami współczesnego peryglacjału. Należą 
do nich „,deflation scars" - blizny deflacyjne, „wind strips" - pasy eoliczne 
i „wind-crescents'" girlandy i terasetki eoliczne (ryc. 19). Występują głównie 
na wierzchowinie, ale także na stokach powyżej 450 m n.p.m. (King 1968). 
Modelowanie wiatrowe jest widoczne głównie na stokach zachodnich i pół-
nocno-zachodnich. 

Blizny deflacyjne to pozbawione roślinności płaty na stoku wśród ciągłej 
pokrywy roślinnej, mające około 1 m szerokości i 2-4 m długości, wypełnio-
ne kaszą granitową o średnicy około 5 mm. Od strony zawietrznej ograniczo-
ne skarpą o wysokości 0,3 m (King 1968, 197 lb). 
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Pasy eoliczne, a raczej girlandy eoliczne, to poprzeczne do kierunku wia-
tru pasy darni ograniczające od strony dowietrznej lekko spłaszczone pasy 
z odsłoniętym podłożem. Mająone wysokość 5-10 cm i szerokość 0,85-1,38 m. 
Pasy roślinne są powyginane łukowato, czasem poprzerywane. Na wierzcho-
winie, na wysokości 700-1000 m n.p.m., złożone są głównie ze zbiorowiska 
krzewinkowego Calllunetum z Calluna vulgaris (m.in. Watt 1947; Metcalfe 
1950; Ingram 1958; Hayness i in. 1998). Profil poprzeczny pasa roślinności 
jest podobny jak wydmy. W związku z tym, ich genezę przypisuje się selek-
tywnej kolonizacji przez roślinność miniaturowych wydm lub fal piaszczy-
stych, powstałych w okresie małej epoki lodowej, na powierzchni stoku cał-
kowicie pozbawionej roślinności (Bayfield 1984; Ballantyne, Harris 1994). 
Wyniki badań ruchu w obrębie pasów wiatrowych wskazują na to, że pasy 
roślinne przemieszczają się w kierunku wiatru, wskutek wywiewania materia-
łu mineralnego. 65% materiału frakcji 5-10 mm jest przemieszczane w tempie 
7,1±11,3 cm/rok i aż 92% materiału frakcji 2-3 mm w tempie 9,5-6,2cm/rok 
(Bayfield 1984). 

Terasety tworzą wyraźne stopnie porośnięte darnią Nachylenie czoła tera-
sety wynosi 30°, a powierzchni 5°. Ich wysokość i szerokość są zmienne i wy-
noszą odpowiednio 0,3-2,0 m i 0,5-4,0 m. Terasety rozwijają się w wyniku 
współdziałania wiatru i spełzywania mrozowego na stokach o nachyleniu około 
6-31°. Są formami powszechnymi (Metcalfe 1950; King 197la). Obecność 
roślinności na ich czole opóźnia spełzywanie gruzu i w ten sposób rozwijają 
się stopnie. Chociaż nie jest pewne, czy stanowią one dalsze stadium rozwoju 
pasów, czy są wynikiem selektywnej kolonizacji osłoniętych od wiatru części 
pasa i jego powiększania (Ballantyne, Harris 1994). 

Materiał wywiewany z przełęczy i grzbietów jest transportowany i składa-
ny po zawietrznej, wschodniej stronie grzbietu. Wielkość akumulacji materia-
łu zmienia się z odległością od grzbietu i wynosi w górach zachodniej Szkocji 
10-300 g/m7rok. Równocześnie materiał jest wywiewany z miejsc jego aku-
mulacji i krawędzie nie chronionych darnią warstw piaszczystych cofają się 
w tempie 25-30 mm/rok (Ballantyne, Harris 1994). 

6.4.6. PROCESY I FORMY NIWALNE 

Niwacja w masywie Cairngorms jest współcześnie aktywna, ale jej efek-
tywność morfologiczna jest kontrowersyjna (Ballantyne 1996; Hayness i in. 
1998). Szczególnie na stokach zawietrznych widoczne są liczne, różnej wiel-
kości i kształtów zagłębienia, które są zajmowane przez płaty śnieżne i prze-
kształcane przez procesy niwacji (tab. 26). Niektóre z nich posiadają ciągłą 
pokrywę roślinną. Krawędzie większości form są pozbawione roślinności, a w 
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dnie występuje gruzowy bruk ni walny, który wskazuje na aktywność proce-
sów niwacji. Na stoku poniżej nisz niwalnych, zazwyczaj występują wyraźne 
loby soliflukcyjne, co w świetle wyników badań alpejskich wiąże się z wpły-
wem wody roztopowej (np. Jasche i in. 1997, 2003). Jedną z największych, 
współcześnie aktywnych form jest nisza ni walna Cistę Mhearaid (1100 m 
n.p.m.) położona jest na wschodnim zawietrznym stoku Caim Gorm. Formy 
ni walne rozwijały się bardziej intensywnie w okresie małej epoki lodowej, 
0 czym świadczy zwiększone tempo sedymentacji na stożku poniżej niszy Ci-
stę Mhearaid, wynoszące minimalnie 0,1 cm/rok. Ponadto dane historyczne 
wskazują na liczną obecność wieloletnich płatów śnieżnych w tym czasie, 
szczególnie w okresie XVII-XIX wieku (Christianssen 2000). Natomiast wały 
niwalne w Cairngorms są formami reliktowymi (Ballantyne, Harris 1994; Bal-
lantyne 1996). 

6.4.7. PODSUMOWANIE 

W „morskiej odmianie" środowiska peryglacjalnego w Caimgorms wiatr 
jest dominującym czynnikiem morfogenetycznym. Przyczyniając się do nie-
równomiernego rozmieszczenia pokrywy śnieżnej, wpływa na lokalizację form 
niwalnych, a poprzez wodę roztopową także form stricto peryglacjalnych. 
Ponadto silne wiatry wy stępują tu przez cały rok, natomiast mróz działa głów-
nie wiosną i jesienią. 

Rzeźba peryglacjalna dominuje w krajobrazie tych gór, ale głównie ze 
względu na obecność dużych dobrze wykształconych i zróżnicowanych form 
reliktowych, od ostańców skałkowych, poprzez blokowiska, duże poligony 
1 pasy sortowane, formy soliflukcyjne i niwalne. 

Wśród aktywnych form peryglacjalnych powszechnie występują formy 
soliflukcyjne i eoliczne, które tworzą zwarte „płaty" na stokach. Liczne są tu 
również nisze niwalne, a raczej zagłębienia niwalne utrwalone darnią. Inne 
aktywne formy peryglacjalne występują sporadycznie i są mało zróżnicowa-
ne. Nie ma lodowców gruzowych ani wałów niwalnych. 

Wykształcenie współczesnej rzeźby peryglacjalnej wskazuje na to, że pro-
cesy eoliczne i soliflukcja są powszechne, z dominacją procesów eolicznych, 
które przekształcają także formy soliflukcyjne. Z kolei niezbyt liczne wystę-
powanie aktywnych form sortowania mrozowego wskazuje na graniczne śro-
dowisko peryglacjalne. Wysokie opady sprawiają, że istotne znaczenie we 
współczesnym modelowaniu rzeźby mają również spływy gruzowe i lawiny 
(m.in. Luckman 1992, Ballantyne, Harris 1994) 
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Wśród gór wysokich Europy podobny sposób współczesnego rozwoju rzeź-
by peryglacjalnej występuje w Masywie Centralnym, gdzie także dominują 
niwacja, procesy kriogeniczne oraz deflacja (Valadas 1984; Krzemień, So-
biecki 2004). 

6.5. KARPATY POŁUDNIOWE 

6.5.1. WPROWADZENIE 

W południowej części Karpat aktywne formy peryglacjalne występują 
w najwyższych masywach takich jak Fagaraę, Retezat oraz w Bucegi, Paring, 
Izer, Leaota, Piatra Craiului, Godeanu i Tarcu, a także w masywach Maramu-
re§ i Rodnei położonych w północnej części Karpat rumuńskich. W wymie-
nionych masywach (ryc. 20), procesy peryglacjalne dominują w systemie de-
nudacyjnym obszarów ponad górną granicą lasu, głównie na wysokościach 
1700-1900 m n.p.m. Obszary te są współcześnie modelowane przez procesy 
krioniwalne, odzwierciedlające sezonowy rytm zmian temperatury (Nicule-
scu, Nedelcu 1961; Iancu 1961; Morariu, Mac 1974; Niculescu 1979, 1994). 
Jakkolwiek M. Florea (1998) przyjmuje, że formy rzeźby krioniwalnej w ma-
sywie Fagaraę są głównie wynikiem oscylacji dobowych, zachodzących szcze-
gólnie wiosną w maju. 

W Karpatach rumuńskich liczne są reliktowe formy rzeźby peryglacjalnej. 
Geomorfolodzy rumuńscy wyróżniają dwa typy reliktowej rzeźby krioniwal-
nej: a/ typ charakterystyczny dla masywów Godeanu i Tarcu, który cechuje 
występowanie spłaszczonych, pokrytych blokowiskami wierzchowin i grzbie-
tów, rozciętych cyrkami lodowcowymi, gdzie w dnach rozwinęły się zespoły 
form o innej genezie, b/ typ charakterystyczny dla masywów Fagaraę, Rete-
zat, Paring i Rodnei, który cechuje występowanie wąskich grani, kotłów lo-
dowcowych i żłobów oraz bardziej urozmaicona rzeźba (Niculescu, Nedelcu 
1961; Nedelcu 1979; Niculescu 1979). 

W Karpatach Południowych prawdopodobna jest obecność wieloletniej 
zmarzliny (Urdea 1988, 1993; Voiculescu 2000; Dobiński 2005). Wskazuje na 
to obecność nieaktywnych lodowców gruzowych w masywach Retezat, Tar-
cu, Paring i Fagaraę, ujemna średnia roczna temperatura powietrza powyżej 
2000 m n.p.m. oraz temperatura wód wypływających z lodowców gruzowych 
w lecie, równa 1,2-1,8°C (Urdea 1992, 1993). Prawdopodobieństwo występo-
wania zmarzliny potwierdzają wyniki badań BTS, na noszących ślady prze-
mieszczania blokowiskach na stokach Judele (2200 m n.p.m.) w Retezacie, 
a także temperatura, wypływającej z nich wody, wynosząca latem od 0 do 1 °C 
oraz obecność kryształów lodu pomiędzy głazami w tym czasie (Kem i in. 
2004). 
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Rye. 20. Lokalizacja obszarów badań w Karpatach Romańskich. Oznaczenia: koło -
badania autorki, trójkąt - badania innych autorów 1 - Tarcu, 2 - Retezat, 3 - Godeanu, 
4 - Paring, 5 - Fagaraę, 6 - Izer, 7 - Leaota, 8 - Piatra Craiului, 9 - Bucegi, 10 -
Calimani, 11 - Rodnei, 12 - Maramureę. Model wysokościowy terenu GTGP030 ze 
strony http://www.landcover.org. 
Location of study sites in the Romanian Carpathians. Signs: circle sites studied by the author, 
triangle sites studied by other researchers, i the Tarcu, 2 the Retezat, 3 the Godeanu, 4 
the Paring, 5 the Fagaraę, 6 the Izer, 7 the Leaota, 8 the Piatra Craiului, 9 the Bucegi, 
10 the Calimani, 11 the Rodnei, 12 the Maramureę. Digital elevation model GTOP030 
from http://www.landcover.org. 

6.5.2. WSPÓŁCZESNA RZEŹBA PERYGLACJALNA 

Podstawową trudnością w analizie współczesnej rzeźby peryglacjalnej 
Karpat Południowych jest brak, pomimo bogatej literatury, wyraźnego po-
działu form rzeźby peryglacjalnej na aktywne i nieaktywne oraz niewielka 
liczba danych ilościowych charakteryzujących procesy. Badania autorki w ma-
sywach Fagara§ i Retezat dostarczyły również jedynie danych jakościowych 
w tym zakresie. 
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6.5.2.1. DZIAŁALNOŚĆ MROZU 

Współczesna aktywność wietrzenia mrozowego, głównie w postaci geli-
frakcji obserwowana jest jedynie na najwyższych grzbietach, najwyższych 
masywów, takich jak Fagaraę i Izer (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; 
Florea 1998), Retezat i Tarcu (Niculescu, Nedelcu 1961) oraz Leaota i Piatra 
Craiului (Nedelcu 1964). Gelifrakcja zachodzi w strefie alpejskiej, tzn. powy-
żej 1700 m n.p.m. w Karpatach Wschodnich i powyżej 1900-2000m n.p.m. 
w Karpatach Południowych (Niculescu 1994), głównie w okresie wiosny i je-
sieni (Florea 1998). Znacznie częściej występuje na zimniejszych stokach pół-
nocnych, gdyż na przykład w masywie Fagaraę różnice temperatur pomiędzy 
stokami południowymi i północnymi wynoszą 15-20°C (Florea 1998). Wie-
trzenie mrozowe wraz z odpadaniem przyczynia się do rozwoju ostrych grani 
(icusturi) i mikroreliefu typu ostańców, przybierających kształt igieł czy pira-
mid (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Florea 1998), a także ścian 
i stoków skalnych. Wietrzenie przygotowuje również materiał gruzowy pro-
cesom grawitacyjnym, które modyfikują stoki, poprzez rozwój żlebów i ry-
nien w górnej części stoków i akumulację materiału gruzowego u podnóży 
(Niculescu 1994). Według M. Florea (1998) gruz powstający w wyniku dezin-
tegracji skał wskutek wietrzenia mrozowego, zasila istniejące na grzbietach 
i stokach pola gruzowe, które zasadniczo zostały uformowane w okresie plej-
stoceńskim. 

Z materiału dostarczanego przez wietrzenie i odpadanie formowane są stożki 
i stoki piargowe. Współcześnie są one aktywne jedynie w piętrze alpejskim 
i najwyższych partiach gór Fagaraę (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; 
Florea 1998), Retezat, Tarcu, Godeanu (Niculescu, Nedelcu 1961), Piatra Cra-
iului (Nedelcu 1964), Leota (Nedelcu 1964; Muratoreanu, Tanislav 2004) oraz 
Rodnei, gdzie występują największe stoki gruzowe w dolinę Piatra Rea (Nicu-
lescu, Nedelcu 1961; Tufescu 1966; Sircu 1978), Tempo akumulacji materia-
łu, pochodzącego z wietrzenia fizycznego i odpadania w obrębie ścian skal-
nych, w zbudowanym głównie z granitów Retezacie, wynosi 0,32 mm/rok 
(Urdea 2000). Świeży materiał gruzowy widoczny głównie w górnej części 
stoków gruzowych, najczęściej na stokach o ekspozycji północnej, co stwier-
dziłam, zarówno w Retezacie, jak i w Fagaraęu. 

W najwyższych partiach gór, powyżej 2000 m n.p.m. obserwowała autor-
ka w masywie Fagaraę na zacienionych stokach piargowych, z wieloletnimi 
płatami śniegu, mini loby gruzowe, sortowane, o długości 2-3 m, szerokości 
0,9-1,3 m świadczące o przekształcaniu tych stoków przez spełzywanie mro-
zowe i geliflukcję. Loby te zbudowane były z pionowo ustawionych okru-
chów skalnych, o średnicy 2-3 cm i obramowane u czoła większymi okracha-
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T a b e l a 27 . C h a r a k t e r y s t y k a f o r m m r o z o w y c h w m a s y w a c h K a r p a t P o ł u d n i o w y c h 

Lokalizacja Wysokość 
(m n.p.m.) Cechy form i stoku Autor 

Fagaraę, Paltinu 2350 

pierścienie o średnicy < lm, krąg kamienny, 
w środku drobny materiał, gleby poligonalne, 
reliktowe, pokryte ziołoroślami, występują na 
płaskich, szerokich grzbietach 

Sircu (1978) 

Tarcu 2170-2190 

poligony o średnicy 2 do 4-6 m, w centrum 
drobny materiał, girlandy kamieniste o 
szerokości ok. 30 cm, nieaktywne, utrwalone 
przez roślinność 

Niculescu, Nedelcu 
(1961) 

Tarcu 1500 poligony na stokach o ekspozycji zachodniej Niculescu, Nedelcu 
(1961) 

Retezat 2485 

pierścienie o średnicy 2-4 m, w centrum 
drobny materiał, girlandy kamienne o 
szerokości kilkudziesięciu cm, nieaktywne, 
utrwalone przez roślinność 

Niculescu, Nedelcu 
(1961) 

Retezat, 
Dol. Zlatna 2100 miniaturowe grunty strukturalne, świeże, 

średnica 0,2-0,3 m autorka 

Fagaraę, 
przeł. Laitel 2240 tufury, średnica 0,5 m, stok o nachyleniu 5 -7 0 autorka 

R y c . 2 1 . O r i e n t a c j a i a z y m u t os i n a j d ł u ż s z e j o k r u c h ó w n a s t o k u p i a r g o w y m p o d 
ś c i a n a m i P o r t a A r p a s u l u i ( g ó r n a c z ę ś ć d o l i n y F u n d u C a p r a , F a g a r a ę ) s t o k o e k s p o z y c j i 
p o ł u d n i o w e j , n a j d ł u ż s z a ś r e d n i c a o k r u c h ó w w y n o s i o d 3 9 - 1 2 0 c m 
Azimuth and inclination of longest axis of boulders on talus slopes below rockwalls of the Porta 
Arpasului (the upper Fundu Capra valley, Fagaraę massif) ; south-facing slopes, max imum 
diameters of boulders is 39 120 cm 
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mi o średnicy kilkunastu centymetrów, również prawie pionowo ustawiony-
mi. Podobne formy udokumentował E. Nedelcu (1964) na wysokości 2000-
2200 m n.p.m., w Piatra Craiului, Izer i Leaota. O aktywności spełzy wania 
mrozowego na stokach piargowych w masywie Fagaraę świadczy także uło-
żenie gruzu (ryc. 21). Tempo spełzy wania gruzu mierzone w granitowym 
masywie Retezat (stoki Bucury, piętro alpejskie) wynosiło 9-17 cm/rok (Urdea 
2000). 

Rozwój gruntów strukturalnych związanych z działaniem mrozu współ-
cześnie ogranicza się głównie do miniaturowych gleb strukturalnych, jakie 
obserwowała autorka w Retezacie w dnie cyrku lodowcowego Stirba w doli-
nie Zlatna czy w Dolinie Sambata w górach Fagara§. Są to podobnie jak w Ta-
trach formy o średnicy mniejszej od 0,5 m, złożone z pierścienia gruzowego 
otaczającego środek z drobnego materiału. Niekiedy ich centralna część jest 
zadamiona. Formy większe w pełni wykształcone (tab. 27) są reliktowe. Ini-
cjalne poligony w obrębie bruków niwalnych obserwowała autorka, np. w 
masywie Fagaraę, w dolinie Fundu Capra na wysokości 2300 m n.p.m. 

Podobnie jak w Alpach czy Tatrach rozwój miniaturowych gruntów struk-
turalnych w Karpatach Południowych może być związany z lodem włókni-
stym. P. Urdea (2000) na podstawie badań w Retezacie, stwierdził, że amplitu-
da podnoszenia materiału przez lód włóknisty wynosi przeciętnie kilka 
centymetrów, a maksymalnie 13,5 cm. Zachodzi głównie zimą i wiosną (gru-
dzień-marzec), gdy wahania temperatury powietrza sięgają niemal 30 °C. 

Lód włóknisty przyczynia się także do rozwoju tufurów (Urdea 2000), któ-
re powszechnie występują w obszarze powyżej lasu, tworząc skupiska na tere-
nie płaskim lub o niewielkim nachyleniu. Kopczyki tufurów są niewielkie, ich 
średnica wynosi 40-70 cm, a wysokość 30-50 cm. Mniejsze formy kopczy-
ków występują także na pastwiskach i mogą mieć pochodzenie antropoge-
niczne (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Tufescu 1966; Sircu 1978; 
Muratoreanu, Tanislav 2004) Formy aktywne położone są w płytkich zagłę-
bieniach terenu, gdzie jest bardziej wilgotno, na wysokościach pomiędzy 1500-
1900 m n.p.m. (Niculescu, Nedelcu 1961). 

6.5.2.1. FORMY SOLIFLUKCYJNE 

W Karpatach Południowych największe znaczenie wśród współczesnych 
procesów peryglacjalnych ma soliflukcja. Aktywność procesu soliflukcji jest 
skoncentrowana w okresie wiosny. Na stokach południowych zachodzi głów-
nie od kwietnia do maja, a na stokach północnych od kwietnia do czerwca 
(Niculescu, Nedelcu 1961; Urdea 1995). Czynnikiem wspomagającym jest 
woda roztopowa (Nedelcu 1964). Nachylenie stoków, na których działa soli-

http://rcin.org.pl



154 

flukcja wynosi 1-25°. Ponadto, szczególnie j esienią, widoczny jest udział lodu 
włóknistego w przemieszczaniu materiału. Brak ilościowych danych nie po-
zwala precyzyjnie ocenić jego morfologicznej roli, podobnie jak roli spełzy-
wania mrozowego. 

W wyniku soliflukcji rozwijają się formy teras albo girland, lobów, mikro-
terasetek oraz rynny i nabrzmienia związane z orającymi głazami (tab. 28). 
Większość z nich ma pokrywę darniową (Fot. 9). Terasetki soliflukcyjne, o roz-
miarach kilkudziesięciu centymetrów są najpowszechniej występującą formą 
soliflukcyjną, spotykaną powyżej górnej granicy lasu (Niculescu, Nedelcu 
1961; Nedelcu 1964; Tufescu 1966; Sircu 1978; Florea 1998; Urdea 2000). 
Większe formy teras albo girland uwarunkowane są bardziej obecnością drob-
nego materiału w pokrywach zwietrzelinowych, stąd częściej rozwijają się 
w masywach, gdzie w podłożu występują skały, które w procesie wietrzenia 
dają więcej drobnej zwietrzeliny np. łupki krystaliczne w Fagara§ (ryc. 22). 
Terasy albo girlandy w masywie Fagaraę są co najmniej kilkadziesiąt metrów 
długie, a ich czoła są zadarnione (Fot. 9). Natomiast powierzchnia tych form 
jest często pozbawiona darni. Wtedy tworzy ją mieszanina płaskich okruchów 
skalnych i drobnych frakcji materiału. Formy te występują w górnej części 
stoku lub na szerokich grzbietach i przełęczach, powyżej 2000 m n.p.m. Z ko-
lei loby soliflukcyjne są formami rzadziej spotykanymi. Liczne loby i terasy 
soliflukcyjne z czołami głazowymi (stone-banked) są współcześnie formami 
nieaktywnymi (Niculescu, Nedelcu 1961; Florea 1998; Urdea 2000). Świad-
czy o tym także obecność porostów na głazach. 

W zbudowanym z granitów masywie Retezat soliflukcja ma mniejsze zna-
czenie, w porównaniu ze spełzywaniem pokryw (także pokryw gruzowych) 
oraz procesami mrozowymi (podnoszenie mrozowe, wymarzanie, działalność 
lodu włóknistego). Soliflukcja jest aktywna powyżej 1600 m n.p.m., czyli 
powyżej izotermy 0°C, i występuje głównie poniżej stoków piargowych. Wsku-
tek jej działania powstają przede wszystkim mikro- i mezoformy terasetek 
(Urdea 2000). 

Orające głazy o różnych rozmiarach są podobnie, jak tufury wśród form 
mrozowych, powszechnie spotykane w piętrze alpejskim i subalpejskim wy-
sokogórskich masywów Karpat rumuńskich (Niculescu 1965; Morariu i Savu 
1966). Różnią się wielkością rynien i wałów powstających w wyniku ich speł-
zywania. Tempo mchu głazów wynosi od 1,0 do 7,0 cm/rok (Urdea, wiado-
mość ustna). 

O znaczeniu soliflukcji we współczesnym modelowaniu omawianych ob-
szarów świadczy fakt, że obliczone średnie tempo związanej z nią denudacji, 
w okresie postglacjalnym, w masywie Fagara§ wynosi 1,6 mm/rok i jest wy-
ższe od tempa erozji (Florea 1998). 
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Tabela 28. Aktywne formy soliflukcyjne w Karpatach Rumuńskich 

Lokalizacja 
Wysokość 
(m n.p.m.) 

Nachylenie, 
ekspozycja 

stoku 
Forma Autor 

Fâgâraç, 
Palintu 2300 W 

terasetki poniżej niszy niwalnej, 
szer. 0,2-0,5 m, 
wys. czoła 0,1-0,2 m 

autorka 

Fâgâraç, 
szczyt Palintu 2300 15-20° 

lob soliflukcyjny, 3 m szer., 
3-4m dł., 0,7-1,0 m wys. czoła, 
zwietrzelina gliniasta z poj. 
okruchami 

autorka 

Fâgâraç, 
przełącz 
Lâitel 

2320 10-20° 

terasa-girlanda, szer. 2 m, 
wys. ~lm, powierzchnia płaska, 
kamienista, mokra i ruchoma, 
krawędź zadawniona, 
nach. 30-40°, 

autorka 

Fâgâraç 2300-2100 
2100-1900 terasy o szerokości 0,5-1,5 m Nedelcu (1964), 

Florea (1998) 

Retezat >1600 1-3° do 
20-25° 

mikro i mezorelief - terasetki 
poniżej stoków piargowych Urdea 2000 

Retezat, Dol. 
Zlata, Stirba 2110 

stoki SW 
20° 

terasetki, czoło zadarnione, 
pow. gruzowa, szer. 0,3-0,5 m, 
wys. czoła 0,3-0,5 m 

autorka 

Rodnei, Izer, 
Leaota, 
Piatra 
Craiului 

terasetki 

Sircu (1978), Tufescu 
(1966), Nedelcu 
(1964) Murâtoreanu, 
Tanislav (2004) 

Godeanu 2000-2500 stoki SW 
<15-20° 

nieregularne girlandy, 
szer. 0,5-1,5 m, 
wiele metrów długie, terasetki 

Niculescu, Nedelcu 
(1961) 

Muntelui Mic 1600-1700 15-20° orające głazy 4 -8 m3, 
rynna 3-5 m długa 

Niculescu, Nedelcu 
(1961) 

Ryc. 22. Skład mechaniczny pokryw na stoku modelowanym przez soliflukcję w masy-
wie Fàgàraç, wys. 2300 m n.p.m., przełęcz Palintu 
Grain-size composition of covers on the slope modelled by solifluction in the Fâgâraç massif, 
altitude 2300 m a.s.l., the Palintu pass 
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6.5.2.3. FORMY WSKAŹNIKOWE WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

Specyfiką Karpat rumuńskich jest występowanie strumieni gruzowych, form 
charakterystycznych dla gór o klimacie kontynentalnym (Haeberli i in. 1993; 
Harris 1994). E. Nedelcu (1964) uważa, że strumienie gruzowe leżące na po-
wierzchni zrównania Borascu (2000-2200 m n.p.m.) w masywach Fagaraę, 
Piatru Craiului i Izer są mobilne, także współcześnie. Wątpliwości dotyczące 
prawdziwości tego stwierdzenia wynikają z obecności plech porostów, jakie 
obserwowała autorka na głazach, z których te strumienie gruzowe są zbudo-
wane. 

W każdym z wysokogórskich masywów Karpat rumuńskich, od Maramu-
re§ (Ichim 1978) po Retezat (Urdea 1991, 1992, 2000), występują lodowce 
gruzowe różnych kształtów, leżące w dnach dolin i u podnóży stoków piargo-
wych. Są to formy o rozmiarach kilkuset lub więcej metrów, np. w masywie 
Paring ich szerokość wynosi 280-840 m, a długość 600-1800 m (Urdea 1992). 
Tylko nieliczne z nich są zaliczane na podstawie pośrednich przesłanek do 
tzw. nieaktywnych (tab. 29), jednakże dotychczas nie przedstawiono wyraź-
nych dowodów w postaci badań geofizycznych lub wierceń na obecność w nich 
jądra z wieloletnią zmarzliną. 

Tabela 29. Rozmieszczenie aktywnych i nieaktywnych lodowców gruzowych 
w Karpatach Rumuńskich 

Lokalizacja Wysokość 
(m n.p.m.) Cechy środowiska Formy Autor 

Karpaty Południowe, 
Godeanu, Retezat, 
Paring, Fagaraę 

>2000 temperatura wody 
z lodowca 1,2-1,8 °C 

nieaktywne lodowce 
gruzowe Urdea (1992) 

Rodnei, doi. Puzdrele 2100-2250 stok ocieniony aktywny lob 
gruzowy Ichim (1978) 

Fagaraę 
Arpasului Mic, 
Pietroasa, Domanei, 
Negoiu, Paltinu, 
Podagres, Muchiei 
Izvoru Doamnele, 
Grohotisului Tunsul 

2100-2200 

temp. wody z lodowca 
0°C, 
zmiany lodowców w 
okresie 30 lat widoczne 
na zdjęciach lotniczych 

14 dużych lodowców 
gruzowych, typ 
active/inactive 

Florea 
(1998) 

Retezat, 
doliny: Pietrele, 
Galesul, 
Rea Judele 

2200-2250 
stok ocieniony, 
50-70 cm grube jądro 
z lodem interstycjalnym 

aktywne lodowce 
gruzowe, 
dł. 100-150 m, 
szer. 20-30 m, 
wys. 2-5 m 

Ichim (1978) 
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6.5.2.4. FORMY NIWALNE 

W strefie wysokogórskiej Karpat, tzn. powyżej 1700 m w Karpatach 
Wschodnich i powyżej 1900-2000 m n.p.m. w Karpatach Południowych, pro-
cesy kriogeniczne i niwalne tworzą mikrorelief niwalny, głównie w efekcie 
mechanicznego działania śniegu (nacisku, ześlizgiwania i lawin) oraz w mniej-
szym stopniu działania chemicznego poprzez rozpuszczanie i oksydację (Ni-
culescu 1994). Morfologiczne działanie śniegu obejmuje w szczególności sto-
ki o ekspozycji północnej i wschodniej, na których płaty śnieżne zalegają 
najdłużej ze względu na zacienienie lub dużą akumulację po zawietrznej stro-
nie grani (Nedelcu 1964; Florea 1998; Voiculescu 2000, 2002; Urdea 2000). 

W masywie Fagaraę, gdzie niwacja ma duże znaczenie w modelowaniu 
stoków, pokrywa śnieżna pojawia się w grudniu, a maksymalną grubość, do 
2 m w dnach cyrków glacjalnych, osiąga w kwietniu. W okresie wiosny wszyst-
kie zagłębienia na grzbietach i spłaszczeniach w obrębie stoku wypełnione są 
przez płaty śnieżne. Stąd też należy sądzić, że geneza i rozwój tych zagłębień 
są wynikiem niwacji. Znaczna część tych form jest jednak współcześnie cał-
kowicie zadamiona i nie nosi śladów przekształcania przez niwację. Do tej 
grupy należą głównie większe formy, o wymiarach od kilkudziesięciu do kil-
kuset metrów (tab. 30). Wyjątkiem są fragmenty w ich obrębie, gdzie brak 
zwartej pokrywy roślinnej. Są one przekształcane przez procesy mrozowe i ero-
zję uruchomioną przez wodę roztopową lub deszczową, podobnie jak w Ta-
trach (Rączkowska 1997a). W dnach niektórych nisz w masywach Fagaraę 
czy Retezat obserwowano bruki niwalne, w których mrozowe mchy gruntu 
prowadzą do wykształcenia inicjalnych form gruntów strukturalnych, np. do-
linie Fundu Capra. 

Według obserwacji autorki współczesny rozwój mniejszych nisz niwalnych, 
o wymiarach od kilku do kilkudziesięciu metrów, ze względu na ich wykształ-
cenie i położenie w obrębie stoku, jest prawdopodobnie, efektem erozji niwal-
nej, na stokach z pokrywą zwietrzelinową lub „akumulacji" na stokach gruzo-
wych, głównie w piętrze alpejskim, jak to zostało stwierdzone w Tatrach 
(Rączkowska 1993, 1997a, b). 

Oprócz nisz czy depresji niwalnych, poniżej ścian i stoków skalnych u pod-
nóży stoków gruzowych występują wały niwalne (potcoavale) (Fot. 10). For-
my wałów o wysokości kilku metrów, często łukowato wygięte, występują we 
wszystkich masywach wysokogórskich Karpat Rumuńskich (Niculescu, Ne-
delcu 1961; Tufescu 1966; Sircu 1978; Florea 1998; Urdea2000; Muratore-
anu, Tanislav 2004). Są to formy reliktowe, z których np. w masywie Paring, 
mogły rozwijać się lodowce gruzowe jeszcze w okresie małej epoki lodowej 
(Urdea 1992, 1995). Współcześnie są one od strony wewnętrznej nadbudowy-
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Tabela 30. Formy niwalne w Karpatach Południowych 

Lokalizacja Wysokość 
(m n.p.m.) Forma Długość 

(m) 
Szerokość 

(m) 
Wysokość 

(m) Cechy stoku Autor 

Fag?ra§ 2100 mikrodepresje niwalne 
z brukiem 

70 
lub 10-tki 30 20-15 wierzchowina, 

grzbiet 
Niculesu, Nedelcu 
(1961) 

Fag?ra§, Palintu 2300 nisza z brukiem w dnie. 
aktywna 20 15 stoki zach. autorka 

Retezat Tarcu Fag?ra§, 
Izer 

nisze niwalne podłużne 
poprzeczne najczęściej 
owalne, 

2-5 
wierzchowina, 
stoki 

Niculesu, Nedelcu 
(1961), 
Nedelcu (1964) 

Muntele Mic 1800 mikrodepresje niwalne 56 17 0,5-0,7 wierzchowina Niculesu, Nedelcu 
(1961) 

Muntule Mic 
Tarcu 1600-1700 mikrodepresje niwalne 200-300 stoki północne i 

zachodnie 
Niculesu, Nedelcu 
(1961) 

Retezat (Mariei, Gruniu) mikrodepresje niwalne 250 100 10-15 wierzchowina, 
grzbiet 

Niculesu, Nedelcu 
(1961) 

Godeanu (Moraru, 
Scartisoara) mikrodepresje niwalne 10-tki 10-15 3-4 wierzchowina, 

grzbiet 
Niculesu, Nedelcu 
(1961) 

Izer (Mare, Catun) 2100 mikrodepresje niwalne 
sinusoidalne 700 5-7 grzbiet Niculesu, Nedelcu 

(1961) 

Fag?ra§ 
(doi. Podagru, Bilea) 2200-2300 wały niwalne półkoliste 70 10 3-5 

zacienione stoki 
w cyrkach 
polodowcowych 

Niculesu, Nedelcu 
(1961), Nedelcu 
(1964), Florea 
(1998), autorka 
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wane, z niewielką intensywnością, materiałem odpadającym ze ścian powy-
żej. Strona zewnętrzna jest przekształcana przez procesy spełzy wania, proce-
sy mrozowe i soliflukcję. 

Z obecnością śniegu wiąże się także działalność lawin. Najczęściej lawiny 
występują w maju i czerwcu, na stokach o ekspozycji od zachodniej do połu-
dniowo-zachodniej. Największą efektywność morfologiczną wykazują lawi-
ny z gruzem na stokach o nachyleniu 30-35° w masywie Fagara§ (Niculescu, 
Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Florea 1998; Voiculescu 2002) i 40-45° w Rete-
zacie (Urdea 2000). Lawiny transportują materiał zwietrzelinowy od grani do 
podstawy stoku, gdzie u wylotu różnej wielkości rynien lawinowych rozwija-
ją się stożki lawinowe (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Urdea 2000; 
Voiculescu 2002; Muratoreanu, Tanislav 2004). 

6.5.3. PODSUMOWANIE 

Działanie procesów peryglacjalnych w Karpatach Południowych obejmuje 
cały obszar powyżej górnej granicy lasu, gdzie występuje klimat peryglacjal-
ny. Procesy związane z mrozem, zarówno wietrzenie fizyczne jak i mrozowe 
mchy gruntu są ograniczone czasowo i przestrzennie. Działają zasadniczo od 
jesieni do wiosny, ale i w tym czasie poszczególne procesy wykazują znaczne 
zróżnicowanie okresu ich aktywności. Intensywność działania procesów mro-
zowych jest niewielka, sądząc po ilości i wykształceniu form rzeźby z nimi 
związanych. Najpowszechniej występującym procesem jest soliflukcja na sto-
kach z pokrywą zwietrzelinową. Rodzaj form rzeźby, jakie powstają w efekcie 
jej działania, jest uzależniony od warunków lokalnych środowiska. Dobrze 
wykształcone formy soliflukcyjne występują na spłaszczeniach w obrębie sto-
ków w partiach szczytowych. 

6.6. WSPÓŁCZESNA RZEŹBA PERYGLACJALNA TATR 

6.6.1. WPROWADZENIE 

W Tatrach powyżej górnej granicy lasu, ok. 1500 m n.p.m., panują warun-
ki klimatyczne (tab. 6), określane mianem umiarkowanej strefy peryglacjalnej 
(Jahn 1958, 1970b; Sekyra 1950; Lukniś 1973). Sprzyjają one działalności 
procesów peryglacjalnych, które są uznawane, za jedne z najważniejszych 
w przekształcaniu rzeźby tego obszaru (Kłapa 1980; Kotarba i in. 1987; Stan-
koviansky, Midriak 1998; Kotarba 2002). Dolna granica tej strefy była loko-
wana na wysokości 1650 m n.p.m. (Jahn 1958) lub 1750 m n.p.m. (Sekyra 
1950), podczas gdy izoterma 0°C średniej rocznej temperatury powietrza prze-
biega na wysokości 1800 m n.p.m. 
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W odróżnieniu od Alp, Gór Skandynawskich czy Pirenejów w Tatrach nie 
występuje współcześnie zlodowacenie. Jedynie w Miedzianej Dolince istnieje 
mały lodowczyk (o powierzchni ok. 0,22 ha), z którym związana jest współ-
czesna rzeźba glacjalna (Rączkowska 2005). Natomiast przeciętnie w okresie 
od maja do lipca w Tatrach zalegają liczne płaty śnieżne (Rączkowska 1993), 
a na zacienionych stokach, najczęściej pomiędzy 1900-2100 m n.p.m., wielo-
letnie płaty śnieżne (Rączkowska 1997a; Wiśliński 1996). W podobnej wyso-
kości występują także płaty wieloletniej zmarzliny (Dobiński 1997a, b, 2004; 
Mościcki, Kędzia 2001; Kędzia 2004; Dobiński 2004; Gądek, Żogała 2005). 

Procesy peryglacjalne działające w strefie peryglacjalnej są związane głów-
nie z mrozem i śniegiem. Wśród nich występują procesy wietrzenia, sortowa-
nia, podnoszenia i spełzywania mrozowego, a także proces geliflukcji, zwią-
zane z mrozem oraz niwacji i działalności lawin, związane ze śniegiem. Na 
przebieg wymienionych powyżej procesów oraz rozwój związanych z nimi 
form rzeźby, mają ponadto wpływ inne czynniki morfogenetyczne takie jak 
woda opadowa i roztopowa oraz wiatr. Problemem jest jednak jednoznaczne 
stwierdzenie, czy współczesna działalność procesów peryglacjalnych prowa-
dzi do rozwoju form peryglacjalnych, które występują w Tatrach (tab. 31). 

W wyniku badań geomorfologów polskich i słowackich, głównie w latach 
50. XX wieku, uzyskano pierwsze rozpoznanie rozmieszczenia form perygla-
cjalnych i ich cech. Podejmowano także próby wyjaśnienia ich genezy w opar-
ciu o dane jakościowe (Jahn 1947, 1950, 1958, 1970a; Sekyra 1950, 1954, 
1960; Ksandr 1953, 1954; Peliśek 1953a, 1953b; Andrusov 1954; Gerlach 
1959; Lukniś 1973). Zasadniczo formy peryglacjalne są niewielkie i rozpro-
szone (ryc. 23), dlatego w większości, nawet na szczegółowych mapach geo-
morfologicznych, są zaznaczone punktowo (Lukniś 1973; Klimaszewski 1985; 
Kotarba 2002). Badania ilościowe współczesnych procesów geomorfologicz-
nych, zapoczątkowane w Tatrach na przełomie lat 50. i 60. XX wieku (m. in. 
Gerlach 1959; Kłapa 1963, 1966; Kotarba 1976) stwarzają możliwość oceny 
współczesnej aktywności procesów peryglacjalnych i rozwoju form. 

6.6.2. WIETRZENIE I JEGO EFEKTYWNOŚĆ 

Wietrzenie mechaniczne zachodzi współcześnie w Tatrach, o czym bezpo-
średnio świadczy obecność pękniętych, pozbawionych porostów głazów, 
o wielkości od kilku do kilkudziesięciu decymetrów. Najkorzystniejsze wa-
runki termiczne i wilgotnościowe dla wietrzenia fizycznego występują na wyso-
kości 1700-2050 m n.p.m. w pobliżu średniej rocznej izotermy 0°C (Klima-
szewski 1971). Powyżej, w piętrze seminiwalnym, liczba dni z temperaturą 
minimalną <-10°C jest największa (120), jednak pokrywa śnieżna chroni pod-

http://rcin.org.pl



Rye. 23. Rozmieszczenie form mrozowych, soliflukcyjnych i lodowców guzowych w Tatrach (wg tabeli 31). 1 - pierścienie sortowane, 
2 - poligony sortowane, 3 - pasy sortowane, 4 - miniaturowe gleby strukturalne, 5 - tufury, 6 - loby soliflukcyjne, 7 - girlandy soliflukcyjne, 
8 - lodowce gruzowe, 9 - blokowiska. Skróty nazw: SW - Siwy Wierch, SA - Salatyn, Ro - Rohacze, W - Wołowiec, B - Bystra, CZW -
Czerwone Wierchy, KW - Kasprowy Wierch, R - Rysy, HS - Hińczowy Staw, G - Gerlach, Ł - Łomnica, MK - Miedziana Kotlinka, P J -
Przednie Jatki. 
Distribution of frost related relief forms, solifluction forms and rock glaciers in the Tatra Mts. (after table 31). 1 sorted circles, 2 sorted polygons, 
3 sorted strips, 4 miniature patterned grounds, 5 thufurs, 6 solifluction lobes, 7 solifluction garlands, 8 rock gl aciers, 9 blockfields. Letters : SW 

Siwy Wierch, SA Salatyn, Ro Rohacze, W Wołowiec, B Bystra, CZW Czerwone Wierchy, KW Kasprowy Wierch, R Rysy, HS Hińczowy 
Staw, G Gerlach, Ł Łomnica, MK Miedziana Kotlinka, PJ Przednie Jatki. 
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łoże przed aktywnością mrozu średnio przez 290 dni w roku (Hess 1965). 
Wietrzeniu sprzyjają znaczne amplitudy dobowe temperatury powierzchni 
gruntu, w miesiącach od maja do września. W piętrze alpejskim dochodzą one 
maksymalnie do 40°C (Rączkowska 1993). Wietrzenie zachodzi prawdopo-
dobnie przy udziale wody roztopowej. Według M. Kłapy (1980) potencjalne 

Tabela 31. Charakterystyka form peryglacjalnych Tatr 

Formy 
peryglacjalne 

Lokalizacja (wysokość m n.p.m.) Morfometria form Autor 

Pierścienie 
sortowane 

Tatry Wysokie - Szatanowe jeziorka, 
Hińczowe Oko (1950); Barania 
Kotlina (2180); Miedziana Kotlina 
(2050) 

średnica 0,8-1,0 m, 
drobny gruz w środku 
otoczony wieńcem 
z głazów, bez porostów 

Rączkowska 
(2002) 

Poligony 
sortowane 

Tatry Wysokie - Sławkowski Szczyt, 
południowe stoki; Wielka Swistówka, 
południowo-wschodnie stoki, (2040); 
przeł. Krzyżne (2112); przeł.. Lucne 
(2168); Kryżna (2040); Gulaty 
Wierch (2125) 

Hińczowe Oko (1950); dolina Pięciu 
Stawów Spiskich (2000); Skalnate 
Pleso (1751 

Tatry Zachodnie - przełęcze Łuczne i 
Niska 

średnica do 3-7 m, 
porośnięte darnią; 
modelowane przez 
wiatr i mróz, reliktowe, 

średnica 0,5-3.5 m, 
świeży gruz na 
powierzchni 

średnica 0,5-3,5 m, 
zwietrzał}' gruz na 
powierzchni 

Pelisek (1953a) 
Ksandr (1954), 
Jahn (1958) 
Andrusov (1954) 
Luknis (1973) 
Rączkowska 
(2002) 

Jahn (1958) 

Pasy 
sortowane 

Tatry Bielskie - Bujaczy W., Skalne 
Wrota, (1860-1960); Kopska przeł. 
(1930) 

Tatry Wysokie - przeł. Krzyżne (2130) 

Tatry Zachodnie - północne stoki i grzbiet 
Kamienistej (1840). 

szerokość 0,4 m, 

szerokość 0,8 m, wys. 
0,4 m 

szerokość 0,2-0,4m, 
wys. 0,3m 

Pelisek (1953b) 
Ksandr (1954), 
Autorka 

Jahn (1958) 

Miniaturowe 
gleby 
strukturalne 

Tatry Bielskie - Bujaczy Wierch, stoki 
północne i północno wschodnie; 
Skalne Wrota, (1860-1960) 

Tatry Wysokie - grzbiet Wielkiej Kopy 
Koprowej (1948); 

Hińczowe Oko (1950) 

Tatry Zachodnie - Pyszniańska przełęcz, 
Długi Upłaz 

średnica 0,4-0,6 m 

średnica 0,1-0,2 m, 
aktywne 

średnica 0,2-0,4 m, 
drobny gruz lub gleba 
z darnią w środku 

Pelisek (1953b) 

Sekyra (1954) 
autorka 

Jahn (1958) 
autorka 

Tufury Tatry Bielskie - Kopska przełęcz (1750) 
Tatry Wysokie - północne stoki Małej 

Koszystej, (> 1600) 
Tatry Zachodnie - Gładkie Upłaziańskie 

(1650-1700); Trzydniowiański 
Wierch (1740); Czerwony Grzbiet, 
Kominy Tylkowe (1500); Czerwone 
Wierchy (> 1800); Kobylarz, Wielka 
Świstówka (1600-1700); przełęcz 
Pyszniańska (1787); dolina Pyszna 
(1600-1650), przełęcz Liliowe 
(1880); Kopa Magury 

średnica 0,9-1,1 m, 
wysokość 0,6 m 

wysokość 0,2-0,3 m do 
0,5 m, średnica 0,7-
0,9 m 

Sekyra (1950) 

Jahn (1958) 
Ksandr (1953 
autorka 
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Loby 
soliflukcyjne 

Tatry Bielskie - Zadnie i Przednie Jatki, 
Belanska kopa (>1650-1750) 

Tatry Wysokie -Mała Koszysta, stoki 
północne (> 1600); przeł. Krzyżne 
(2130); próg cyrku Hiiiczowego 
Stawu (1925); Miedziana dolinka 
(2000); Barania Kotlina (2180) 

loby soliflukcji związanej 
szerokość 10-15 m, 
wys. czoła 0,7 m, 

loby gruzowe, szer. 3-5 
m , dł, 7-10 m 

Jahn (1958) 
autorka 

Tatry Zachodnie - Gładkie Upłaziańskie 
(1700-1800); Kominy Tylkowe, 
południowe stoki, (1470); Rzędy, 
południowe stoki (1600-1700); 
Ciemniak-stoki północno-zachodnie; 
Giewont; przełęcz Liliowe; Kopa 
Magury; płn. stoki Błyszcza (1700-
1800) 

dolina Pyszna (1650); przełęcz 
Pysznianska (1800). 

loby zadarnione, 
wysokość czoła 1-3,5 
m, szerokość 10-15 m, 
tufury na powierzchni 
lobu 

loby gruzowe o 
szerokości 2-3 m, bez 
porostów, aktywne 

autorka 

Girlandy i 
terasetki 
soliflukcyjne 

Tatry Bielskie - Bujaczy Wierch (1850), 
Przednie Jatki (2011), Zdiarska Widła 
(2100); Skalne Wrota (1860-1960), 
BelanskaKopa (1730) 

Tatry Wysokie - dolina Pięć Stawów 
Spiskich (2000); grzbiet Koszystej 
(2000); Waksmundzki Wierch 
(2130), przeł. Krzyżne (2130); 
Świstówka (1870); Osterwa (1850); 
Klin (2020) 

stopnie o wysokości 0,2-
0,5 m 

krawędź trawiasta 
o wysokości 0,1-0,5 m, 
szer. 0,7-0,8 m, 
powierzchnia 
pozbawiona pokrywy 
darniowej, czoło 
zadarnione, aktywne 

Sekyra(1950) 
Luknis (1973) 

Peliśek (1953a) 
Jahn (1958), 
autorka, Lukniś 
(1973) 

Tatry Zachodnie - zachodnie stoki 
Kamienistej i przełęcz Pysznianska; 
1650 m n.p.m.; Cerreny Vrch 1820-
1830 m n.p.m. 

Czerwone Wierchy, Kopa Kondracka 

terasetki - szer. 0,2-0,3 
m, wys. 0,05-0,1 m, 
girlandy - szer. 0,4, 
wys. 0,5 m 

girlandy 

autorka 

Jahn (1958) 
Nisze niwalne Tatry Wysokie - nisze niwalne erozyjne i 

"akumulacyjne" w miejscu długiego 
zalegania płatów śniegu 

Tatry Zachodnie - rowy grzbietowe Suchy 
Kondracki Wierch, przełęcz 
Pysznianska, Wołowiec, Czerwony 
Wierch, przełęcz Hlińska, 

rozmiary kilku do 
kilkudziesięciu metrów, 
wyjątkowo bruk 
kamienny w dnie i loby 
soliflukcyjne poniżej 

szerokość kilka-
kilkadziesiąt m, 
długość kilkaset m, 
bruki niwalne w dnach, 
aktywność mrozu na 
ich krawędziach 

Rączko wska 
(1997a) 

Jahn (1958) 

Wały niwalne Tatry Wysokie - Wiellki Kocioł 
Mięguszowiecki (2200); Zadnia 
Galeria Cubryńska (2200); 

Dolina Suchej Wody, Zadnie Koło (1970) 

1-1.5 m wysokości 

inicjalne wały < 1 m 

Rączko wska 
(1997a) 

Lodowce 
gruzowe 

Tatry Wysokie - Dolina Suchej Wody: 
Dwoisty Staw (1650-1700), 
Dubrawiska (1450-1500); Dolina 
Pańszczycy (1770-1810); Dolina 
Buczynowa (1700-1800); Świstówka 
Roztocka (1730-1850); 

Dolina Mięguszowiecka (1950-2000) 
Tatry Zachodnie - Doliny Pyszna, 

Starorobociańska, Jaiząbcza, Wyżnia 
Chochołowska 

jęzory lub łopaty o dł. 
kilkuset m, reliktowe 

jęzor, nieaktywny 
reliktowe 

Kotarba (1992b) 

Kędzia i in. 
(2004) 
(Kotarba i in. 
1987) 

Pola gruzu 
(blokowiska) 

Tatry Wysokie - Skrajna Turnia, Pośrednia 
Turnia, Kozi Wierch, Kończysty, 
Gerlach, Solisko 

Tatry Zachodnie -Jarząbczy, Wołowiec, 
Kamienista, Starorobociański 

duże płaty na 
wierzchołkach 
i stokach 

Luknis (1968) 

Jahn (1958) 
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Rye. 24. Mapa geomorfologiczna Miedzianej Kotliny. 1 - poziomice, 2 -
ściany i stoki skalne, 3 - żleby skalne, 4 - stożki usypiskowe, 5 - hałdy 
usypiskowe, 6 - stożki napływowe, 7 - stok gruzowy modelowany przez 
lawiny, 8 - akumulacja świeżego gruzu, 9 - stok skalny progu lodowcowego 
z pokrywą morenową i roślinną, modelowany przez spełzywanie i geli-
flukcję, 10 - stok skalny progu lodowcowego, 11 - małe rynny spływów 
gruzowych (0,3-1,0 m głęb., do 3 m szerokości), 12 - duże rynny spływów 
gruzowych (do 6 m szer.), 13 - krawędzie erozyjne, wys. >5m, 14 języki 
spływów gruzowych, 15 - progi skalne, 16 - bloki skalne (wys. >lm), 
17 - nisze niwalne,18 - krawędzie nisz niwalnych wycięte w pokrywie 
gruzowej, 19 - reliktowe wały niwalne, 20 - aktywne wały niwalne, 21 -
wał moreny czołowo-bocznej z okresu małej epoki lodowej, obecnie mode-
lowane przez działalność mrozu, 22 - aktywny wał moreny czołowo-
bocznej, 23 - wały morenowe w obrębie moreny powierzchniowej, 24 -
morena powierzchniowa, 25 - okresowa morena powierzchniowa, 26 -
inicjalny lodowiec gruzowy/lob soliflukcyjny, 27 - drobne loby swobodnej 
soliflukcji, 28 - zagłębienia termokrasowe o średnicy od 1 do kilku metrów, 
29 - grunty strukturalne, 30 - wieloletnie płaty śniegu i lodowczyk, zasięg 
w lecie 2003 roku. N umery 1-7 oznaczają stanowiska do pomiaru ułożenia 
i mobilności gruzu. Podkład topograficzny L. Kolondra (2003). 
Geomorphological map of the Miedziana Kotlina valley. 1 contour lines, 2 
roekwali and rocky slopes, 3 chutes, 4 talus cones, 5 talus heaps, 6 alluvial 
cones, 7 debris slope modelled by avalanches, 8 accumulation of fresh debris, 
9 rock}' slopes of glacial step covered by moraine material and vegetation, modelled 
by gelifluction and soil creep, 10 rock}' slope of glacial step, 11 small gullies of 
debris flows (0,3-1,0 m depth, do 3 m width), 12 large gullies of debris flows (up 
to 6 m width), 13 erosional edges, height >5m, 14 debris flows tongues, 15 
rocky steps, 16 rock}' blocks (height >lm), 17 nival niches, 18 edges of nival 
niches cut in debris cover, 19 relict protalus ramparts, 20 active protalus ramparts, 
21 ridge of frontal-lateral moraine, formed in the Little Ice Age, at present modelled 
by frost action, 22 active ridge of frontal-lateral moraine, 23 moraine ridges 
within surface moraine, 24 surface moraine, 25 periodical surface moraine, 
26 initial rock glacier or solifluction lobe, 27 small lobes of free solifluction, 
28 thermokarst hollows with diameters form 1 to few metres, 29 patterned 
grounds, 30 perennial snow patches and tiny glacier (glacierette), state in summer 
2003. Numbers 1 7 refer to the measuring sites of debris texture and dynamics. 
Topography after L. Kolondra (2003). 
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Ryc. 25. Struktura piargu w Miedzianej Kotlinie 
Texture of debris on slopes in the Miedziana Kotlina valley 
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warunki do wietrzenia mrozowego istnieją w Tatrach przez około 138 dni roku. 
Zimą wietrzenie występuje jedynie w obrębie ścian skalnych, natomiast wio-
sną zachodzi na każdej powierzchni odsłoniętej spod śniegu. Latem jest to 
głównie wietrzenie insolacyjne prowadzące do warstwowego łuszczenia po-
wierzchni skały oraz do rozpadu ziarnistego polegającego na produkcji „ka-
szy granitowej" wskutek rozluźnienia minerałów. 

Aktywność wietrzenia fizycznego i odpadania potwierdzają wyniki pomiaru 
tempa cofania ścian skalnych. Jego wielkość porównywalna jest z innymi ob-
szarami wysokogórskimi, poza strefą subarktyczną i arktyczną (tab. 7). Inten-
sywność tego procesu jest większa na podłożu węglanowym, niż na podłożu 
zbudowanym ze skał krystalicznych. Najwyższe tempo cofania ścian skal-
nych stwierdzono w piętrze zimnym, na stokach eksponowanych na zachód. 
Tempo cofania stoków o ekspozycji wschodniej jest 10-krotnie niższe (Kotar-
ba 1976). Badania lichenometryczne dowodzą pośrednio, że intensywność 
wietrzenia fizycznego i odpadania była wyższa w okresie małej epoki lodowej 
(Kotarba, Pech 2002). 

Rozwój ścian i stoków skalnych wskutek wietrzenia i odpadania oraz sto-
ków gruzowych w wyniku akumulacji odpadniętego materiału, przedstawia-
ny w wielu pracach, został podsumowany przez A. Kotarbę i in. (1987). Jak 
dotychczas brakuje szczegółowych danych na temat rozwoju pokryw bloko-
wych z wietrzenia in situ, tak jak np. w Alpach. Istniejące w Tatrach blokowi-
ska są reliktowe. Na powierzchni nieruchomych głazów skalnych, tworzących 
blokowiska, widoczne są plechy porostów. 

6.6.3. WIELOLETNIA ZMARZLINA A FORMY PERYGLACJALNE 
W TATRACH 

Badania nad relacją pomiędzy morfodynamiką stoku a wieloletnią zmarz-
liną prowadzono w Miedzianej Kotlince, gdzie metodami geofizycznymi udo-
kumentowano obecność wieloletniej zmarzliny w postaci pogrzebanego ma-
sywnego lodu (Gądek i in. 2006) oraz badaniami termicznymi jej obecność 
w postaci zamarzniętego gruntu tzw. współczesnej wieloletniej zmarzliny (Gą-
dek, Kędzia 2006). 

Wyniki kartowania geomorfologicznego (ryc. 24), badania tekstury i struk-
tury piargów (ryc. 25) wykazały zasadniczo brak relacji pomiędzy morfody-
namiką stoku a obecnością pogrzebanego lodu. Formy wskaźnikowe wielolet-
niej zmarzliny (zagłębienia termokrasowe, loby gruzowe (inicjalny lodowiec 
gruzowy?) występują tylko w obrębie moreny powierzchniowej lodowczyka 
(Rączkowska 2005; Gądek i in. 2006). Obecność tzw. współczesnej wielolet-
niej zmarzliny przejawia się głównie w rozluźnieniu powierzchni wału more-
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ny czołowo-bocznej lodowczyka (ryc. 24), w którym występuje. Widoczne są 
szczeliny o szerokości 1-2 cm pomiędzy głazami skalnymi a drobnym mate-
riałem. Stwierdzono również występowanie sortowanych pierścieni. Przeja-
wem panującego w tym obszarze surowego mikroklimatu jest obecność licz-
nych płatów śnieżnych, zalegających również np. pod ścianami Koziego 
Wierchu, gdzie także udokumentowano zmarzlinę (Kędzia 2004). Prawdopo-
dobnie szczątkowy charakter płatów wieloletniej zmarzliny sprawia, że nie 
rozwijają się typowe dla niej formy rzeźby np. lodowce gruzowe. Jej obec-
ność sprzyja rozwojowi form peryglacjalnych, chociaż rozwój gruntów struk-
turalnych jest ograniczony przez duże nachylenie stoków i brak drobnego 
materiału w składzie mechanicznym powierzchniowych warstw piargów. Rów-
nież działalność lawin i procesów grawitacyjnych może zamazywać ewentu-
alnie powstające formy. 

6.6.4. GRUNTY STRUKTURALNE 

Grunty strukturalne w Tatrach mają postać poligonów sortowanych, pier-
ścieni sortowanych, pasów sortowanych, miniaturowych gruntów struktural-
nych i tu fur ów (Ksandr 1953, 1954; Sekyra 1954, 1960; Jahn 1958; Lukniś 
1973; Rączkowska 2002b, 2003 b, 2004a, b). Nie stwierdzono obecności czyn-
nych poligonów niesortowanych, które są jednymi z form wskaźnikowych 
wieloletniej zmarzliny (Rapp 1982; Etzemiiller i in. 2001). M. Lukniś (1973) 
dzieli grunty strukturalne na wielkie i małe poligony. Do małych poligonów 
zalicza sortowane pierścienie i formy o nieregularnych kształtach np. poligo-
ny w Hińczowym Oku (ryc. 23 i 26). 

Formy sortowania mrozowego występują w dnach dolin, szczególnie w naj-
wyższych piętrach, albo na szerokich przełęczach, w tych miejscach gdzie 
w budowie pokryw stosunkowo duży udział ma drobny materiał. 

Pierścienie i poligony rozwijają się w miejscach wilgotnych, takich jak 
bezpośrednie otoczenie małych jeziorek, zagłębienia w obrębie wygładów lo-
dowcowych zasilane głównie wodą roztopową i opadową oraz przedpola dłu-
gozalegających i wieloletnich płatów śnieżnych zasilane wodą roztopową (Se-
kyra 1950, 1960; Peliśek 1953a, b; Ksandr 1954; Jahn 1958; Lukniś 1973; 
Rączkowska 2002b, 2003 b, 2004a, b). Wyjątkowo wilgotność gruntu jest zwią-
zana z topnienim wieloletniej zmarzliny, jak np. w obrębie wału moreny czo-
łowo-bocznej w Miedzianej Kotlince (Rączkowska 2005; Gądek i in. 2006). 

W Tatrach pierścienie są liczniejsze, ale mniejsze niż poligony (Fot. 11). 
Pojedyncze formy pierścieni lub ich skupiska spotyka się powyżej 2000 m 
n.p.m. Na tej wysokości według A. Jahna (1970a) przebiega dolna granica 
aktywnych form gruntów strukturalnych. Występują one na płaskich lub mało 

http://rcin.org.pl



169 

Ryc. 26. Szkic sytuacyjny gruntów strukturalnych w Hińczowym Oku, w Dolinie 
Mięguszowieckiej, w Tatrach Słowackich, wys. 1950 m n.p.m. 
Skctch of patterned grounds in Hińezowe Oko lake, in the Mięguszowiecka valley, the Slovak 
Tatra Mts., altitude 1950 m a.s.l. 

nachylonych powierzchniach (0-2°), szczególnie w dnach cyrków lodowco-
wych Tatr Wysokich (tab. 31). Na przykład w wysoko zawieszonych cyrkach 
w Dolinie Kieżmarskiej Białej Wody (ryc. 23), z wyjątkiem tych o ekspozycji 
południowej, występują czynne pierścienie sortowane o średnicy 0,7-1,0 m. 
Ich część centralna jest zbudowana z drobnego materiału i otoczona wieńcem 
złożonym z ostrokrawędzistego, świeżego gruzu o średnicy kilkunastu-kilku-
dziesięciu cm. Na okruchach skalnych budujących wieniec nie ma żadnych 
porostów. 

Największe skupisko pierścieni sortowanych (Fot. 11) stwierdziła autorka 
w obrębie misy okresowego Satanowego jeziorka w dolinie Mięguszowiec-
kiej, na wysokości około 1940 m n.p.m. (tab. 31 i ryc. 23). Są to formy więk-
sze, o średnicy 1-1,5 m (ryc. 27), usytuowane w brzeżnej strefie dna Satano-
wego jeziorka i do lata, do kiedy jeziorko jest wypełnione wodą, znajdujące 
się w wodzie lub pod wodą. W j esieni okresowe j eziorko całkowicie wysycha, 
a w jego dnie powstają wtedy szczeliny z wysychania oraz widoczna jest dzia-
łalność lodu włóknistego. 

Cześć centralna pierścieni sortowanych zbudowana jest z drobnego mate-
riału, który w 75% ma średnicę mniejszą od 4 mm (ryc. 28). Wieniec, o szero-
kości kilkudziesięciu centymetrów, składa się okruchów skalnych frakcji od 
kilkunastu do kilkudziesięciu centymetrów, na których widoczne są plechy 
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Rye. 27. Szkic pierścieni sortowanych w Satanowym Oku, w Dolinie Mięguszowieckiej, 
w Tatrach Słowackich, wys. 1950 m n.p.m. 
Sketch of sorted circles in Satanowe Oko lake, in the Mięguszowiecka valley, the Slovak Tatra 
Mts., altitude 1950 m a.s.l. 

Tabela 32. Wyniki pomiarów lichenometrycznych na formach peryglacjalnych 
w Tatrach (badania własne) 

Lokalizacja W ysokość 
(m n.p.m.) Forma rzeźby 

Średnia 
średnica 

maksymalna 
(mm) 

Wiek 
form 
(ilość 

lat) 

Wiek 
form 
(AD) 

Miedziana Kotlina 1920 bloki skalne 79,6 200 1805 
Miedziana Kotlina 2000 wał moreny czołowo-bocznej 26 67 1938 
Miedziana Kotlina 2035 wał moreny czołowo-bocznej 33 83 1922 
Szatanowe jeziorka w 
doi. Hińczowego Stawu 1950 pierścień sortowany 26,6 68 1937 

Szatanowe jeziorka w 
doi. Hińczowego Stawu 1950 pierścień sortowany 23,0 61 1944 

Hińczowe Oko 1940 nieczynne poligony 54,6 133 1862 

Hińczowe Oko 1940 formy mrozowe w obrębie 
nieczynnych poligonów 19,7 54 1951 

Wielki Kocioł 
Mięguszowiecki 1980 wał niwabiy 40 22 211 
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Ryc. 28. Skład mechaniczny materiału z pierścieni i poligonów sortowanych w Dolinie 
Mięguszowieckiej, w Tatrach Słowackich, wys. 1950 m n.p.m. PLW - poligon we 
wschodniej części Hińczowego Oka, PLW1 - poligon eksperymentalny we wschodniej 
części Hińczowego Oka, część środkowa, PLE - poligon eksperymentalny, część 
brzeżna, W - świeży materiał w obrębie reliktowego poligonu, PRC - środek pierścienia 
w Satanowym Oku, PRW - wieniec kamienisty w pierścieniu w Satan owym Oku. 
Grain-size composition of mineral material from sorted circles and polygons in the 
Mięguszowiecka Valley, in the Slovak Tatra Mts., altitude 1950 m a.s.l. PLW polygon in 
eastern part of Hińczowe Oko lake, PLW 1 experimental polygon in eastern part of Hińczowe 
Oko lake, centre, PLE experimental polygon, outer part, W fresh mineral material within 
relict polygon, PRC centre of sorted circle in Satanowe Oko lake, PRW debris circle in 
sorted circle in Satanowe Oko lake 

porostów Rizocarphon geographicum, o średniej średnicy maksymalnej 23,0-
26,6 mm (tab. 32), co wskazuje na to, że powstał on około 60-70 lat temu, 
kiedy to prawdopodobnie pierścienie były w pełni czynne. Wygląd pierścieni 
sortowanych wskazuje na obecną aktywność procesów mrozowych, w tym 
lodu włóknistego obejmującego tylko część centralną pierścienia. 

W tej samej Dolinie Mięguszowieckiej, na południowym skłonie Tatr, w za-
głębieniu prawego Hińczowego Oka, na wysokości około 1950 m n.p.m. znaj-
duje się, badane przez autorkę, stanowisko aktywnych poligonów sortowa-
nych (Fot. 12), a także reliktowych poligonów niesortowanych (ryc. 26), 
wymienianych także przez M. Lukniśa (1973). Jeziorko jest zasilane wodą 
z leżącego powyżej Wielkiego Hińczowego Stawu, a w okresie wiosny dodat-
kowo wodą roztopową. Jesienią i zimą, w związku z niskim stanem wody w 
Wielkim Hińczowym Stawie, zasilanie powierzchniowe praktycznie ustaje i sta-
wek Hińczowe Oko prawie całkowicie wysycha. 
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Czynne poligony sortowane są wypukłe. Ich powierzchnię tworzą okruchy 
skalne pozbawione porostów (ryc. 29). Rozdzielone są Unijnymi zagłębienia-
mi z okruchami skalnymi o średnicy od kilku do kilkudziesięciu centymetrów. 
Świeże formy poligonów mają średnicę około 1,0-3,5 m. Ich kształt jest nie-
regularny, są nieco wydłużone w kierunku spadku doliny, chociaż nachylenie 
terenu wynosi od 0 do 1°. Poligony zbudowane są z okruchów skalnych bez 
widocznej domieszki drobnego materiału (ryc. 28). 

Skład mechaniczny materiału budującego poligony (ryc. 28) różni się od 
składu materiału budującego wysady mrozowe w obrębie reliktowych poligo-
nów, pierścienie sortowane, a także inicjalne, nie w pełni wykształcone, poli-
gony niesortowane, znajdujące się w zachodniej części Hińczowego Oka, gdzie 
51% budującego je materiału ma frakcję mniejszą niż 5,6 mm. Wielkość ini-
cjalnych poligonów niesortowanych nie przekracza 1 m. 

W celu obserwacji aktywności poligonów, latem 2001 roku zaznaczyła 
autorka lakierem linie na ich powierzchni (ryc. 26 i Fot. 12). W kolejnych 
latach stwierdzono zaburzenia linii, odwracanie i nasuwanie kamieni. W wko-
pie, który wykonano jesienią 2004 roku w poligonie, znalazła autorka drobne, 
około 1-2 cm średnicy okruchy skalne na głębokości od 7-20 cm. Jednocze-
śnie stwierdzono, że na powierzchni i w części brzeżnej poligonu materiał jest 
drobniejszy (ryc. 29). W okresie wiosny i lata woda przykrywa całkowicie lub 
częściowo większość form w Hińczowym Oku. Natomiast jesienią poziom 
wody w jeziorku obniża się, tak, że w październiku znajduje się około 20-22 
cm poniżej powierzchni poligonów czynnych. Wyniki prowadzonych badań 
wskazują na to, że są to formy aktywne. Podobne pod względem wielkości 
formy poligonów występują nieco niżej przy Skalnatym Piesie oraz w Spi-
skim Stawie. Ich centra, zbudowane z drobnego materiału, są wypukłe (An-
drusov 1954; Ksandr 1954, 1955; Lukniś 1973). Słabiej wykształcone formy 
poligonów były także charakteryzowane w przybrzeżnej części dna Czerwo-
nego Stawka w dolinie Pańszczycy (Jahn 1970a) i w Dolinie Furkotskiej, Ba-
tożowieckiej, Kieżmarskiej Białej Wody (Zatko 1961). Prawdopodobnie były 
to formy okresowe, gdyż nie wszystkie zostały przez autorkę odnalezione. 

Grunty strukturalne w Dolinie Mięguszowieckiej są formami zonalnymi 
(ryc. 30), ponieważ lokują się tuż powyżej linii sporadycznej wieloletniej 
zmarzliny na wykresie S. Harrisa (1981). Ich obecność mogłaby zatem wska-
zywać na obecność zmarzliny w podłożu. Leżą w obrębie klimatycznie wy-
znaczonego zasięgu zmarzliny (Dobiński 1997a, b, 2004), w pobliżu dolnej 
granicy jej występowania udokumentowanej przez pomiary BTS i geofizycz-
ne w innych częściach Tatr, lecz głównie na stokach o ekspozycji północnej 
lub północno-wschodniej (Dobiński 1996, 1998; Mościcki i Kędzia 2001; 
Kędzia 2004; Gądek i in. 2006). 
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Rye. 29. Szkic poligonu eksperymentalnego w Hińczowym Oku, w Dolinie Mięgu-
szowieckiej (Tatry Słowackie, wys. 1950 m n.p.m., linia ciągła - brak zmian w linii 
gruzu znaczonego lakierem na powierzchni poligonu, linia przerywana - zmiany w linii 
gruzu znaczonego lakierem na powierzchni poligonu 
Sketch of experimental sorted polygon in Hińczowe Oko lake, in the Mięguszowiecka valley 
(the Slovak Tatra Mts.), altitude 1950 m a.s.l., continuous line no changes in line of painted 
debris on polygon surface, dashed line changes in line of painted debris on polygon surface 

J. Sekyra (1960) wiązał rozwój tych form z kapilarnym podsiąkaniem je-
sienią, aM. Lukniś (1973) z przemarzaniem dna okresowego jeziorka w zi-
mie, gdy nie ma w nim wody. Wyniki badań autorki wskazują na to, że rozwój 
gruntów strukturalnych jest raczej związany z procesami podnoszenia mrozo-
wego i prawdopodobnie sortowania, uruchamianymi przez zamarzanie i roz-
marzanie wilgotnego gruntu i wody w podłożu jesienią, kiedy częste są dobo-
we lub krótkotrwałe przejścia przez zero temperatury gruntu, mierzonej na 
różnych głębokościach, ale w podobnej wysokości bezwzględnej, chociaż na 
północnych stokach Tatr (tab. 33). Przypuszczalnie, na stokach południowych, 
amplituda i częstość przejść przez zero temperatury gruntu, w tym samym 
okresie, np. jesieni jest większa, natomiast z mchami gruntu w okresie jesieni 
współdziałają mchy mrozowe związane z zimowym przemarzaniem, kiedy 
w Tatrach, temperatura gmntu na głębokości 0,5 m spada do -8,0°C, a w miej-
scach ze zmarzliną do -17,0°C (Baranowski i in. 2004, 2005). Oznacza to, że 
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Indeks rozmarzania ("C/dni/lata) 

Ryc. 30. Zonalość gruntów strukturalnych z Doliny Mięguszowieckiej na wykresie 
S. Harrisa (1981). 1 - poligony sortowane, 2 - granica ciągłej zmarzliny, 3 - granica 
nieciągłej zmarzliny, 4 - granica sporadycznej zmarzliny, 5 - średnia roczna temperatura 
Zonality of patterned grounds in the Mięguszowiecka valley, on the diagram of S. Harris (1981). 
1 - sorted polygons, 2 - limit of continuous permafrost, 3 - limit of discontinuous permafrost, 
4 - limit of sporadic permafrost, 5 - mean annual air temperature 

zimowe przemarzanie obejmuje także wodę w misie Hińczowego Oka, której 
lustro, późnąjesienią, leży na głębokości większej niż 20 cm pod powierzch-
nią poligonu. Zmiany objętości wody przy zamarzaniu także przyczyniają się 
do przemieszczania materiału skalnego w obrębie poligonu, pomimo stosun-
kowo niewielkiej ilości drobnych frakcji. Przemieszczanie poziome jest nato-
miast bardziej wynikiem nierównego osiadania okruchów. 

Zatem rozwój poligonów w Hińczowym Oku związany jest z dobowymi 
i sezonowymi wahaniami temperatury i ze zmianami poziomu wody w okre-
sowym jeziorku, a nie z obecnością wieloletniej zmarzliny w podłożu, cho-
ciaż w świetle badań termicznych możliwe jest jej występowanie w położo-
nym w tym samym cyrku, reliktowym lodowcu gruzowym (Kędzia i in. 2004). 
Wyniki moich badań zaprzeczyły także opinii, że poligony te są odnawiane 
każdego roku (Lukniś 1973), gdyż wtedy znaczone lakierem linie powinny 
zaniknąć całkowicie. Należy dodać, że jednoznaczne wyjaśnienie mechani-
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Tabela 33. Częstotliwość przejść przez zero temperatury grunta na stokach 
z pokrywą zwietrzelinową, o ekspozycji północnej w Kotle Goryczkowym 

Świńskim. Lokalizacja stanowisk na rycinie 32. (Badania prowadzone 
we współpracy z J. Baranowskim) 

ROK PORA 
ROKU 

STANOWISKO Tl, 1790 m n.p.m. STANOWISKO T2, 1730 m n.p.m. 
ROK PORA 

ROKU Głębokość w cm /czas trwania cyklu Głębokość w cm /czas trwania cyklu ROK PORA 
ROKU 

5 czas 25 czas 50 czas 25 czas 50 czas 

20
01

/2
00

2 

jesień 1 sezonowy 1 sezonowy 

20
01

/2
00

2 zima 11 0,5 godz., 
0,3 °C 

20
01

/2
00

2 

wiosna 1 sezonowy 3 0,5 godz., 
0,3°C 

20
01

/2
00

2 

razem 2 4 11 

20
02

/2
00

3 

jesień 34 0,5 godz. 1 sezonowy 1 sezonowy 1 sezonowy 5 0,5 godz., 
0,3°C 

20
02

/2
00

3 

wiosna 13 
0,5 godz. 
do kilku 
dni 

7 
0,5 godz. 
do kilku 
dni 

7 
0,5 godz. 
do kilku 
dni 

13 
0,5 godz. 
do kilku 
dni 

6 
0,5 godz. 
do kilku 
dni, 0,3 °C 

20
02

/2
00

3 

razem 47 8 8 14 11 

20
03

/2
00

4 jesień 33 
0,5 godz. 
do kilku 
dni 

3 0,5 godz. 1 sezonowy 1 sezonowy 5 0,5 godz. 

20
03

/2
00

4 

wiosna 5 0,5 godz. 1 sezonowy 54 0,5 godz., 
0,3 °C 13 0,5 godz., 

0,3 °C 13 0,5 godz., 
0,3°C 

20
03

/2
00

4 

razem 38 4 55 14 18 

Uwaga: lokalizacja stanowisk rycina 27 

zmu rozwoju gruntów strukturalnych w Tatrach wymaga badań prowadzo-
nych przy użyciu instrumentalnego, ciągłego i równoczesnego zapisu wielko-
ści ruchów gruntu i jego parametrów termiczno-wilgotnościowych. 

Występowanie zmarzliny było bardziej prawdopodobne w czasie, kiedy 
powstawały poligony niesortowane położone w południowej części Hińczo-
wego Oka (ryc. 26). Głazy budujące formy nieaktywne pokryte są plechami 
porostów Rizocarphon geographicum, a formy reliktowe porośnięte roślinno-
ścią krzewinkową lub mchami (tab. 31). Średnia maksymalna średnica plech 
porostów wskazuje na aktywność poligonów około połowy XIX wieku, w koń-
cowym okresie ochłodzenia małej epoki lodowej. Śladem ponownej aktywno-
ści procesów mrozowych w tych reliktowych poligonów są wysady, drobniej-
szego materiału gruzowego, o średnicy 20-40 cm, datowane podobnie jak 
nieaktywne pierścienie sortowane na około 70 lat temu (tab. 32). 

Współcześnie warunki klimatyczne nie są odpowiednie dla rozwoju du-
żych form gruntów strukturalnych (Jahn 1958; Lukniś 1973; Kotarba 1976; 
Klimaszewski 1988). Według moich badań powierzchnie dużych, fosylnych 
poligonów na grzbietach i przełęczach (np. Przełęcz Krzyżne, Gulaty Vrch, 
Krzyżna) są obecnie przekształcane przez procesy eoliczne. 
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Ryc. 31. Szkic pasów gruzowych z Kopskiej Przełęczy, Tatry Bielskie 
Sketch of strips on the Kopska Pass, the Belanske Tatras 

W Tatrach występują także sortowane pasy gruzowe (brazdene pudy, pru-
hovite pudy), składające się z naprzemianległych pasów gruzu o szerokości 
przeciętnie 0,4 m i darniowych stopni o wysokości około 0,3 m (ryc. 31). 
Występują zarówno na podłożu węglanowym jak i na podłożu krystalicznym, 
głównie na stokach o ekspozycji zachodniej, o nachyleniu 15-35°. Są to for-
my rzadkie (tab. 31). Okruchy skalne w pasach gruzowych są pozbawione 
porostów. Według badań autorki, w pasach na stoku Kamienistej (Tatry Za-
chodnie) ostrokrawędzisty gruz, bez plech porostów, ustawiony pionowo wska-
zuje na udział procesów spełzywania mrozowego w ich rozwoju współcze-
śnie. W pasach na stoku Hlupego Wierchu nad Kopską Przełęczą (ryc. 31), 
gruz o średnicy 2-5 cm i nieco wygładzonych krawędziach, wykazuje pochy-
lenie osi zgodne z nachyleniem stoku. Dodatkowo stopnie darniowe są pod-
cięte na głębokość około 3,5 cm, co świadczy o udziale wiatru i geliflukcji 
w ich powstawaniu. Według P. Plesnika (1956) skład gatunkowy roślinności 
w pasach darniowych również wskazuje na aktywny udział wiatru w ich roz-
woju. Dlatego J. Sekyra (1960) uważa, że powstają one głównie poprzez naru-
szenie pokrywy roślinnej przez wiatr w okresie regelacji, głównie wiosną. Także 
M. Klimaszewski (1978) podobne formy w masywie Czerwonych Wierchów 
nazywa stopniami gelideflacyjnymi, przypisując ich genezę gelideflacji defi-
niowanej przez C. Trolla (1973b). Wyniki badań alpejskich wskazują na to, że 
przemieszczanie materiału w pasach gruzowych jest głównie spowodowane 
przez działalność lodu włóknistego i spełzywanie mrozowe (Lautridou, Ga-
bert 1987; Coutard i in. 1996), a przy wzbogaceniu zwietrzeliny w drobne 
frakcje przez geliflukcję (Van Vliet Lanóe 1988a, 1988b). Aktywność tych 
procesów w Tatrach jest możliwa, szczególnie w okresie wiosennych przejść 
przez zero temperatury gruntu (tab. 33 i J. Baranowski i in. 2004, 2005). Wy-
niki badań T. Gerlacha (1959) wskazują, że lód włóknisty w Tatrach, w zależ-
ności od nachylenia stoku (18-33°) może powodować przemieszczanie okru-
chów na odległość 0,05-6,0 cm w ciągu doby, co przy około 70 dniach 
z przymrozkiem w ciągu roku, umożliwia przemieszczenie na odległość oko-
ło 38 cm/rok. Zatem należy uznać, że to procesy mrozowe zasadniczo są od-
powiedzialne za rozwój pasów sortowanych, a wiatr jest tylko czynnikiem 

http://rcin.org.pl



177 

wspomagającym. Zwłaszcza, że gelideflacja działa wszędzie tam w górach 
wysokich, gdzie oprócz częstych nocnych przejść przez zero i lodu włókniste-
go pokrywa śnieżna jest nieciągła lub jej nie ma (Troll 1973b). Takie warunki 
w Tatrach występują stosunkowo krótko na początku zimy i wczesną wiosną. 

Miniaturowe gleby strukturalne (polićkovepudy), stosunkowo często wy-
stępujące, to najmniejsze formy mrozowe, wykształcone w postaci małych 
komórek drobnego materiału otoczonych wieńcem grubszych okruchów. Naj-
częściej położone są na przełęczach lub szerokich grzbietach np. Liptowskie 
Kopy, na wysokości 1800-2000 m n.p.m. (tab. 31), rzadziej w dnach dolin, 
w obrębie wygładów i progów cyrków lodowcowych w całych Tatrach. J. Se-
kyra (1960) stwierdzał także miniaturowe gleby strukturalne w okresie wio-
sny w jaskini Kamzici (2002 m n.p.m.) na Zadnich Jatkach, w Tatrach Biel-
skich. Formy miniaturowe gleb rzadko przekraczają 0,5 m średnicy. Centralne 
części form zbudowane są z drobnego materiału mineralnego i humusu o miąż-
szości kilkunastu centymetrów, niekiedy porośnięte murawą, najczęściej z Jun-
cus trifidus. Wznoszą się one maksymalnie 10 cm ponad otaczający je wieniec 
gruzowy, o szerokości 0,1-0,3 m, maksymalnie 0,5 m. Rozwój miniaturowych 
gleb strukturalnych jest wynikiem działania lodu włóknistego w glebie nasą-
czonej wodą roztopową, jak to udokumentował A. Pissart (1973, 1974) w Al-
pach Francuskich. Podobnie mogą rozwijać się w Tatrach formy gleb bez ro-
ślinności. Aktywność lodu włóknistego wywołana jest tu przez krótkotrwałe 
lub dobowe przejścia przez zero temperatury gruntu, które częściej występują 
jesienią (tab. 33). Również według M. Kłapy (1980) jesienią (w porze pluwio-
niwalnej) przypada w Tatrach główna faza aktywności lodu włóknistego. Z ko-
lei wiosną, w związku z wodą roztopową, grunt jest bardziej i głębiej wilgot-
ny, a na głębokości 25 cm wahania temperatury wokół zera są częstsze wiosną 
(tab. 33). Stąd też prawdopodobnie na ten okres przypada główna faza rozwo-
ju miniaturowych gleb. Deflacja również przyczynia się, w okresie bez śnie-
gu, do wywiewania najdrobniejszych cząstek z wieńca ziemnego i obniżania 
jego powierzchni (Sekyra 1960; Jahn 1958; Rączkowska 2004a, b). 

Wśród form związanych z działalnością mrozu w Tatrach największy za-
sięg wysokościowy wykazują tufury, czyli niewielkie kopczyki darniowe 
(tab. 31). Występują zarówno na szerokich przełęczach w obrębie grzbietów 
np. Kopske sedlo (Sekyra 1950) czy Gładkie Upłaziańskie (Jahn 1958), jak 
i na słabo nachylonych stokach tuż powyżej górnej granicy lasu np. na Kopie 
Magury (Gerlach 1972). Najczęściej tworzą skupiska. Pagórki tufurów mają 
średnicę 0,9-1,2 m, wysokość 0,6 m. Są rozdzielone zagłębieniami o szeroko-
ści około 0,2 m. Warstwa damiowo-humusowa, o grubości około 15 cm, okry-
wa jądro mineralne, zbudowane z piaszczystej gliny (Sekyra 1950; Ksandr 
1953, 1954; Jahn 1958), co stwierdziła także autorka, rozkopując formy w re-
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jonie przełęczy Świńskiej Goryczkowej. Tufury tworzą się głównie na podło-
żu skał osadowych (Sekyra 1950; Ksandr 1953, 1954; Jahn 1958). Według J. 
Sekyry (1950, 1960) i J. Peliśka (1953a, b) na ich współczesną aktywność 
tych form wskazuje obecność soczewek lodu w okresie przemarznięcia, które 
podnoszą ich kopuły, spłaszczane później w okresie lata. Gleba na powierzch-
ni tufurów na Kopie Magury (1600 m n.p.m.) była podnoszona około 43 mm 
(Gerlach 1972). W świetle wyników badań alpejskich (np. Centre... 1980, lor-
da i in. 1984) oraz z innych obszarów (Schunke, Zoltai 1988; Grab 2005), 
w Tatrach warunki termiczne gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005), a także 
wilgotnościowe w okresie topnienia pokrywy śnieżnej, są wystarczające dla 
współczesnego rozwoju tufurów. 

Równocześnie S. Grab (2005) dowodzi, że tufury mogą przestać istnieć 
nawet w czasie kilku lat przy zmianie warunków środowiskowych. Dlatego 
prawdopodobnie obecnie w Tatrach tufury nie rozwijają się tak powszechnie, 
jak były dokumentowane w okresie wypasu owiec (Sekyra 1950; Peliśka 1953a, 
b; Ksandr 1953, 1954; Jahn 1958). 

6.6.5. GELIDEFLACJA I JEJ EFEKTY 

Najwyraźniejszym przejawem współdziałania procesów eolicznych i mro-
zowych, czyli gelideflacji, są fragmenty stoków pokryte brukiem złożonym 
z drobnego gruzu skalnego z pojedynczymi kępami roślinności, który geo-
morfolodzy słowaccy nazwali lysinowepudy (Sekyra 1954; Lukniś 1973). Bruki 
takie występują powyżej 1700 m n.p.m., na szerokich, dowietrznych grzbie-
tach i przełęczach, zarówno na skałach krystalicznych jak i węglanowych np. 
na Zubercu w Tatrach Zachodnich. Wiatry przewiewające śnieg mechanicznie 
naruszają pokrywę roślinną i na gruzowo-gliniastym podłożu, tworzą się róż-
nego kształtu zagłębienia, o średnicy rzadko przekraczającej lm i o głęboko-
ści od kilku do 20-30 centymetrów. Lód włóknisty wiosną podnosi korzenie 
słabo zwartej roślinności i odrywa od podłoża. Wymarzanie grubych okru-
chów i wywiewanie drobnego materiału przez wiatr powoduje tworzenie bru-
ków złożonych z grubszego gruzu (Plesnik 1956; Lukniś 1973). Według ba-
dań A. Kotarby (1976) w masywie Czerwonych Wierchów, degradacja wskutek 
deflacji, powierzchni pozbawionych roślinności, wynosi co najmniej 0,5 mm 
w ciągu 10 lat, a krawędzie nisz deflacyjnych cofają się w tempie 2,28 cm/rok. 
Na rozwój bruków wpływa roślinność, ułatwiając erozję, gdy przeważa np. 
Dryas octopetala lub chroniąc grunt przed erozją, gdy dominuje np. Festuca 
versicolor{Plesnik 1956). Analizowane formy są podobne blizn deflacyjnych, 
występujących w Caimgorms. Prawdopodobnie ich rozwój był uwarunkowa-
ny także przez wypas owiec, gdyż obecnie trudno zgodzić się z opiniąM. Luk-
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niśa (1973), że występują one częściej niż inne grunty strukturalne. Aczkol-
wiek zalicza on do tej kategorii także gleby girlandowe i pasy sortowane, bę-
dące według niego dalszym etapem rozwoju bruków. 

6.6.6. PROCESY I FORMY SOLIFLUKCYJNE 

Przemieszczanie pokryw zwietrzelinowych na stokach pokrywowych i skal-
no-pokrywowych w obszarze ponad górną granicą lasu w Tatrach odbywa się 
niewątpliwie przy udziale spełzywania mrozowego i geliflukcji, objętych 
wspólną nazwą soliflukcji według definicji N. Matsuoka (2004). Jednakże tylko 
niektóre fragmenty stoku są modelowane głównie przez te procesy. Miejsca te 
są zaznaczone obecnością dobrze wykształconych form rzeźby soliflukcyjnej. 
Procesy soliflukcji obejmują głównie najwyższe partie stoków. W związku 
z tym, że czynnikiem sprzyjającym ich działaniu jest obecność drobnego ma-
teriału w budowie pokryw, częściej występują poza obszarem granitowym Tatr. 

Aktywność soliflukcji koncentruje się głównie w okresie wiosny, kiedy 
istnieją warunki zarówno do spełzywania mrozowego jak i geliflukcji. Wyniki 
badań termiki gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005), prowadzonych w latach 
2001-2004, w dolinie Świńskiej Goryczkowej, w piętrze alpejskim, na stoku 
dojrzałym z pokrywą darniową modelowanym przez soliflukcję, wskazują na 
to że wiosną, na przełomie kwietnia i maja, przez okres od kilku dni do 20-25 
dni w każdym roku, warunki termiczne w gruncie sprzyjają geliflukcji. War-
stwa powierzchniowa w tym okresie jest rozmarznięta, a na głębokości 25 cm 
grunt jest stale zamarznięty. Działaniu soliflukcji sprzyja nasączenie pokryw 
wodą roztopową z płatów śnieżnych, zalegających dość powszechnie w okre-
sie od maja do końca czerwca (Rączkowska 1993). Podobnie w Wysokich 
Taurach na podstawie 8-letnich badań stwierdzono, że soliflukcja najinten-
sywniej działa przez okres około jednego tygodnia na początku lata (Veit i in. 
1995). 

Dodatkowo w warstwie powierzchniowej występują krótkotrwałe (od go-
dziny do kilku dni) i płytkie przejścia przez zero, których liczba waha się od 1 
do 13 w poszczególnych latach (tab. 33). Wahania temperatury wokół zera 
sprzyjają spełzywaniu mrozowemu, które może zachodzić częściej, także je-
sienią. Na powierzchniach bez pokrywy roślinnej główną rolę w spełzywaniu 
pełni lód włóknisty. Jego działanie ma miejsce także w innych porach roku, 
głównie jesienią, gdyż w Tatrach potencjalne warunki dla działania lodu włók-
nistego występują przez około 3 miesiące w roku (Kłapa 1980). 

Badania tempa przemieszczania pokryw zwietrzelinowych, prowadzone 
przez autorkę w latach 1996-2005 na stokach kotła Goryczkowego Świńskie-
go wykazały duże zróżnicowanie tempa mchu (ryc. 32) i dużą zmienność w po-
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Rye. 32. Tempo powolnych ruchów masowych na gładkich stokach z pokrywą 
zwietrzelinową i roślinną w Dolinie Świńskiej Goryczkowej w Tatrach. 1 - stanowiska 
na stoku modelowanym przez soliflukcję, 2 - stanowiska na stoku modelowanym 
przez inne procesy geomorfologiczne (wg Z. Rączkowska 1999a) 
Rates of slow mass movements on smoothed slopes with weathering and vegetation covers in 
the Goryczkowa Świńska valley, the Western Tatra Mts. 1 - sites on slopes modelled by 
solifluction, 2 - sites on slopes modelled by others gcomorphic processes (after Z. Rączkowska 
1999a 

szczególnych latach (Rączkowska 2000; Baranowski i in. 2004, 2005). Na 
stanowiskach zlokalizowanych na stoku modelowanym przez soliflukcję (Rącz-
kowska 1999a, 2002a), średnie tempo ruchu wynosi od 0,3-2,7 cm/rok i jest 
wyższe w warstwie powierzchniowej pokryw. Podobne wartości osiąga tem-
po spełzywania mrozowego, które wynosi 1,7 cm/rok, w masywie Czerwo-
nych Wierchów, na stokach w piętrze umiarkowanie zimnym (2000 m n.p.m.), 
wcześnie odsłaniających się spod pokrywy śnieżnej. Znacznie mniejszy ruch, 
bo zaledwie 0,14 cm/rok oszacowano na lobie soliflukcyjnym (Kotarba 1976). 

Dane dotyczące tempa soliflukcji są bardzo zróżnicowane także w innych 
obszarach, np. w Alpach czy Skandynawii (tab. 15, 19). Wynika to prawdopo-
dobnie z niedoskonałości metod pomiarowych i bardzo dużego zróżnicowa-
nia ruchu, nawet w obrębie jednego lobu soliflukcyjnego (Coutard i in. 1988a, 
1996). 

W Tatrach formy rzeźby rozwijające się wskutek soliflukcji, ze względu na 
kształt i wielkość można zaliczyć do trzech grup, a mianowicie lobów soli-
flukcyjnych, teras lub girland (Fot. 13) oraz najpowszechniej występujących 
terasetek (Sekyra 1950; Peliśek 1953; Jahn 1958, 1970b; Lukniś 1973; Rącz-
kowska 2004a, b). Zasadniczo formy soliflukcyjne występują na stokach po-
krywowych i skalno-pokrywowych z pokrywą darniową. Często terasetki lub 
niewielkie loby soliflukcyjne rozwijają się poniżej długozalegąjących płatów 
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śnieżnych (Sekyra 1960; Kotarba 1976;!H, Rączkowska 1997a). Według A. 
Jahna (1970b) aktywne formy soliflukcyjne, głównie terasetki występują już 
powyżej 1600mn.p.m. 

Wyraźne, dobrze wykształcone loby soliflukcyjne, podobnie jak girlandy 
występują stosunkowo rzadko. Lokalizację oraz charakterystykę morfometrycz-
ną ich większych skupisk podano w tabeli 31. Najczęściej są to loby solifluk-
cji związanej, o długości kilku do kilkunastu metrów, całkowicie zadamione, 
niekiedy z tufurami lub terasetkami na powierzchni np. Gładkie Upłaziańskie. 
Formy te położone są blisko grzbietu. Według A. Kotarby (1976) loby soli-
flukcji związanej są formami mało aktywnymi. W wysokich położeniach, np. 
na przełęczy Krzyżne na powierzchni lobów, która jest pozbawiona roślinno-
ści widoczne są ślady świeżych mchów mrozowych lub rozwijają się wtórne 
pasy gruzowe sortowane. Czoła tych lobów są od 0,5 do 1,0 m wysokie i są 
zadamione lub gmzowe. Piechy porostów na głazach w obrębie czół świadczą 
0 braku mchu, ale drobne formy na ich powierzchni są aktywne. Nachylenie 
stoku z lobami wynosi 15-20°. 

Loby solifłukcji swobodnej są niewielkie i występują bardzo rzadko. Dłu-
gość stwierdzanych przeze mnie form nie przekracza 2,5-3,0 m, a wysokość 
0,5 m. Występują na stokach blisko grzbietów lub w dnach najwyżej położo-
nych cyrków (tab. 31). 

Najbardziej powszechne są najmniejsze formy soliflukcyjne, aktywne te-
rasetki soliflukcyjne o średnicy kilkudziesięciu centymetrów, szczególnie często 
występujące na stokach o różnej ekspozycji w Tatrach Zachodnich i Bielskich, 
od grzbietów, aż do granicy lasu (Sekyra 1950; Jahn 1958; Lukniś 1973; Ko-
tarba 1976; Izmaiłow 1984; Rączkowska 1999a, 2002a). Ich powierzchnia jest 
prawie pozioma, często pozbawiona roślinności, a czoła stopni zawsze są utrwa-
lone darnią. Szerokość terasetek wynosi 0,7 -1,0 m, długość 0,5-0,7 m i wy-
sokość około 0,2-0,4 m. Większe formy 2-3 m szerokie, 1,0-1,5 m długie 
1 0,5 m wysokie, są formami reliktowymi, np. na stokach Kamienistej (2000 m 
n.p.m.). Gmz skalny na powierzchni stopnia pokryty jest dużymi i poprzera-
stanymi plechami porostów. 

Do tej gmpy należą także girlandy lub terasy soliflukcyjne, czyli poziome 
stopnie na stoku, ciągnące się poprzecznie do spadku. Ich czoła są pokryte 
darnią, a płaska powierzchnia pozbawiona roślinności. Wykształcenie girland 
zależy od litologii. Według J. Sekyry (1950) na stokach w obrębie margli i łup-
ków stopnie mają 0,2-0,5 m wysokości, nie szersze niż 1 m i są przykryte 
grubszym gruzem. Z kolei terasy na stokach w obrębie dolomitów i wapieni są 
wyższe, ale węższe (około 0,5 m), a ich powierzchnia pokryta jest gmzem 
o średnicy 2-4 cm. Szerokość teras zależy także od nachylenia stoku. Na sto-
ku o nachyleniu większym od 35°, formy te przechodzą w pasy (Sekyra 1950). 
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Geneza girland jest niejasna. Ponieważ często występują na stokach do-
wietrznych to przypisywano im genezę eoliczną, nazywając „łysinowymi pu-
dami" (Pleśnik 1956). Girlandowe terasy różnią się od gleb eolicznych tym, 
że budujące je warstwy są nachylone zgodnie ze stokiem, czego nie obserwuje 
się w profilu stopni gleb wiatrowych (Lukniś 1973). Z kolei na udział wiatru 
w ich rozwoju wskazuje brak mikroagregatów glebowych o frakcji <0,05 mm 
na ich powierzchni. Również makroagregaty w dużym stopniu są wynoszone 
przez wiatr z przesuszonych powierzchni teras (wilgotność 13%) (Midriak 
1972). Wielkość deflacji w piętrze alpejskim Tatr wynosi 87,9 g/m7rok, mak-
symalnie 163,7 g/m /rok (Izmaiłow 1984). Z kolei A. Kotarba (1976) dowo-
dzi, że głównym czynnikiem rozwoju terasetek jest woda opadowa. 

W świetle wyników dotychczasowych badań, w tym badań termiki gruntu 
wydaje się, że rozwój tych form to wynik współdziałania różnych procesów, 
w różnych porach roku. W okresie wiosny i jesieni działa spełzywanie mrozo-
we związane z obecnością lodu włóknistego i geliflukcja, a latem proces speł-
zywania. Proces gelideflacji ma udział w przekształcaniu terasetek zadamio-
nych w terasetki z odsłoniętą powierzchnią. Podobny pogląd na ich genezę 
prezentował J. Sekyra (1960), stwierdzając, że rozwój girland i teras zależy od 
litologii, głównie nachylenia, kierunku, grubości i uszczelinienia warstw, cha-
rakteru zwietrzeliny oraz od klimatu, który odpowiada za przebieg procesów 
mrozowych, głównie wymarzania i działalności lodu włóknistego oraz geli-
flukcji. Klimat wpływa na rozwój girland i teras poprzez wiatr, który wydmu-
chuje śnieg, wysusza, wywiewa drobne cząsteczki oraz narusza roślinność 
i przez wodę płynącą. 

Z aktywnością soliflukcji związane jest także przemieszczanie orających 
głazów, które w Tatrach występują licznie w obszarze ponad górną granicą 
lasu, ale były znajdowane także poniżej tej górnej granicy lasu (aż do wysoko-
ści 1130 m n.p.m.). Między innymi, dlatego ich przemieszczania nie wiązano 
jednoznacznie z procesami peryglacjalnymi, chociaż większe tempo mchu 
wiosną wskazuje na możliwy udział procesów peryglacjalnych (Jahn 1958; 
Kotarba 1976). Tempo przemieszczania głazów wynosi 0,14-3,35 cm/rok, śred-
nio 1,3 cm/rok na podłożu węglanowym, a na podłożu krystalicznym jest pra-
wie dwukrotnie mniejsze (Kotarba 1976; Kotarba i in. 1987). Wyniki ostatnio 
prowadzonych badań w Skandynawii i Szkocji (Ballantyne 2001; Berthling 
i in. 200la) dowodzą, żę orające głazy swój ruch zawdzięczają geliflukcji. 
W Tatrach na prawdopodobieństwo udziału geliflukcji w ich przemieszczaniu 
wskazują także wyniki badań termiki gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005) 
oraz pośrednio, mniejsze tempo przemieszczania głazów w obszarze zbudo-
wanym ze skał krystalicznych i metamorficznych, gdzie pokrywy są mniej 
podatne na procesy mrozowe. 
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6.6.7. FORMY NI WALNE 

Niwacja działa w całej strefie peryglacjalnej Tatr (Rączkowska 1993,1997a, 
b), a jej głównym efektem geomorfologicznym jest rozwój nisz niwalnych. 
Ich rozmieszczenie zależy od grubości i długości zalegania pokrywy śnieżnej, 
co wiąże się między innymi z orientacją stoku w stosunku do kierunku prze-
ważających wiatrów. Na stokach dojrzałych z pokrywą zwietrzelinową, głów-
nie w Tatrach Zachodnich i Bielskich, dominują nisze rozwijające się wskutek 
erozji niwalnej, polegającej na cofaniu krawędzi nisz niwalnych spowodowa-
nym głównie zamarzaniem i rozmarzaniem pokryw oraz działaniem lodu włók-
nistego, a także na tworzeniu przez wody roztopowe rynien w dnie nisz. W Ta-
trach Wysokich przeważają tzw. akumulacyjne nisze niwalne (Rączkowska 
1997a) z niewielkimi wałami niwalnymi u podnóży. Te ostatnie formy są bar-
dzo rzadkie, najlepiej wykształcone u czoła wieloletnich płatów śniegu, naj-
częściej położonych na wysokości około '2000 m n.p.m. Większość płatów 
śnieżnych zalega w Tatrach jedynie w czasie 30-60 dni w roku. Zatem działa-
nie niwacji ogranicza się do takiego samego okresu. Erozja niwalna wynosi 
0,0-5,0 cm/rok w piętrze subalpejskim (Rączkowska 1997a), w piętrze alpej-
skim, na podłożu węglanowym 0,05-4,2 cm (Midriak 1996). 

W niszach niwalnych Tatr bruki niwalne występują rzadko. Ich współcze-
sna aktywność budzi wątpliwości, gdyż najczęściej występujące w ich obrę-
bie głazy nie mają ostrych krawędzi np. w Dolince za Mnichem. Brak poro-
stów na głazach jest raczej związany z długim zaleganiem śniegu. Aktywne 
mogą być bruki niwalne związane z najwyżej leżącymi wieloletnimi płatami 
śniegu, jak np. na Zadniej Galerii Cubryńskiej czy Baraniej Kotlinie, gdzie 
tworzą je ostrokrawędziste głazy. Wskazuje na to także ich struktura wewnętrz-
na, przedstawiona przez J. Sekyrę (1960) na przykładzie bruku przy płacie 
pod Baranimi Rogami (2180 m n.p.m.), w Małej Studenej Dolinie, w którym 
pod warstwą złożoną z ostrokrawędzistych głazów, o maksymalnej średnicy 
40 cm, znajduje się warstwa piasku z pojedynczymi okruchami o grubości 
30 cm, pod którą leży gruz aż do litej skały na głębokości 0,93 m. Taka struk-
tura powstała w wyniku nacisku śniegu i lodu włóknistego (Ksandr 1954, 1955; 
Sekyra 1960). Bruki w niszach niwalnych, zarówno czynne jak i reliktowe, 
podobnie jak te na powierzchni terasetek zaliczano do tzw. gleb brukowych 
(Pflasterboden) (Jahn 1950), po południowej stronie Tatr nazywanych dlaźdene 
pudy/pódy (Sekyra 1950, 1960; Ksandr 1954; Lukniś 1973). Ich geneza i wiek 
nie zostały dotychczas wyjaśnione. Najczęściej powstają w miejscach, gdzie 
gliniasta pokrywa jest grubsza niż 1 metr (Lukniś 1973). J. Sekyra (1960) 
dowodzi, że powstają one głównie w wyniku segregacji mrozowej, a tylko 
w niektórych przypadkach także nacisku śniegu. Pewne znaczenie ma rów-
nież bliskość podłoża skalnego. 
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6.6.8. PODSUMOWANIE 

W całej strefie peryglacjalnej Tatr występuje rzeźba peryglacjalna. Na ry-
cinie 33 przedstawiano zasięgi pionowe form peryglacjalnych. Zasięgi wyso-
kościowe poszczególnych form są bardzo zróżnicowane. Największa różno-
rodność form występuje na wysokości od 1850 do '2050 m n.p.m., a najniżej 
występują loby soliflukcyjne itufury. Takie rozmieszczenie form jest prawdo-
podobnie uwarunkowane bardziej przez topografię, a raczej przez odziedzi-
czoną rzeźbę glacjalną, w tym położenie den cyrków lodowcowych niż przez 
klimat. 

Wysokość 1900-2000 m n.p.m. jest wysokością graniczną aktywności form 
peryglacjalnych rozwijających się w wyniku działania procesów, dla których 
głównym czynnikiem jest mróz, takich jak np. poligony, pierścienie sortowa-
ne, loby soliflukcji swobodnej, soliflukcji związanej. W obszarze poniżej tej 
wysokości do górnej granicy lasu występują formy peryglacjalne, dla których 

Ryc. 33. Zasięgi wysokościowe form peryglacjalnych w Tatrach. X - formy czynne 
Altitudinal extent of periglacial forms in the Tatra Mts. X active forms 
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mróz jest ważnym, ale nie jedynym czynnikiem morfogenetycznym warunku-
jącym ich rozwój np. nisze niwalne, terasety soliflukcyjne, tufury, rynny ora-
jących głazów. Strefa występowania aktywnych form peryglacjalnych wydaje 
się korespondować z klimatologicznie zdefiniowaną dolną granicą wielolet-
niej zmarzliny, która według W. Dobińskiego (1997a, b) leży na wysokości 
około '2000 m n.p.m. 

Środowiskowe uwarunkowania istotnie wpływają na współczesny rozwój 
form peryglacjalnych. Ograniczają one rzeczywisty zasięg aktywności proce-
sów peryglacjalnych i współczesnego rozwoju form peryglacjalnych do frag-
mentów klimatycznej strefy peryglacjalnej. O rozwoju form peryglacjalnych 
w tej strefie decydują głównie lokalne uwarunkowania litologiczne, wilgotno-
ściowe i mikroklimatyczne. 

W wyniku działania procesów peryglacjalnych współcześnie rozwijają się 
w Tatrach niewielkie formy lub mikroformy. Dodatkowo wiele z nich to for-
my nie w pełni wykształcone. W porównaniu z Alpami czy Górami Skandy-
nawskimi znacznie ograniczona jest różnorodność form i ich liczba, podobnie 
jak w Karpatach Południowych. 

Ich rozwój związany jest z sezonowym czy okresowym przemarznięciem 
gruntu anie z wieloletnią zmarzliną, prawdopodobnie ze względu na jej wy-
spowe zaleganie. Nie stwierdzono również obecności form wskaźnikowych 
obecności zmarzliny. 

Aktywność procesów peryglacjalnych jest także ograniczona czasowo, do 
stosunkowo krótkich okresów wiosny i jesieni. Formy peryglacjalne w pozo-
stałej części roku są modelowane przez inne proce sy np. erozję związaną z wodą 
opadową. 

Obecność większych i lepiej wykształconych form reliktowych wskazuje 
na to, że w przeszłości, w tym w okresie małej epoki lodowej, procesy pery-
glacjalne odgrywały większą rolę w rozwoju rzeźby Tatr. 
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7. PRAWIDŁOWOŚCI ROZMIESZCZENIA I WYKSZTAŁCENIA 
WYBRANYCH FORM PERYGLACJALNYCH 

W WYSOKICH GÓRACH EUROPY 

Podstawą określenia prawidłowości w rozmieszczeniu i wykształceniu form 
peryglacjalnych w górach wysokich są odpowiedzi na następujące pytania: 

- czy geomorfologiczne efekty procesów peryglacjalnych są takie same 
w różnych górach wysokich? 

- czy istnieje prawidłowość w rozmieszczeniu form w obrąbie stoku, ma-
sywu, inna niż wynikająca z piętrowości geoekologicznej? 

- czy istnieje zmienność w przebiegu i tempie procesów peryglacjalnych? 
Analizie zostaną poddane podstawowe procesy peryglacjalne, czyli proce-

sy sortowania mrozowego i soliflukcja oraz pełznięcie wieloletniej zmarzliny, 
które są najlepiej rozpoznane. 

Przedstawiona w poprzednich rozdziałach charakterystyka rzeźby perygla-
cjalnej w poszczególnych obszarach wysokogórskich Europy, uwidoczniła jej 
zróżnicowanie wyrażone poprzez morfometrię i wykształcenie form, tempo 
ich rozwoju i sposób rozmieszczenia W tabeli 34 zestawiono występowanie 
aktywnych form peryglacjalnych w górach wysokich Europy, według 4 kate-
gorii intensywności ich występowania: brak formy, forma występuje rzadko 
(lub nie ma pewności co do jej rozwoju współcześnie), forma występuje, oraz 
forma wy stępuje licznie (powszechnie). Widoczne są wyraźne różnice pomię-
dzy obszarami wysokogórskimi w „nasyceniu" współczesną rzeźbą perygla-
cjalną, wyrażonym liczbą typów form i częstością ich występowania. Wszyst-
kie lub prawie wszystkie typy form rozwijają się w Alpach, Górach 
Skandynawskich i Pirenejach, chociaż w Pirenejach większość z nich wystę-
puje mniej licznie. Zatem współczesną rzeźbę peryglacjalną tych obszarów 
można określić mianem rzeźby peryglacjalnej sensu stricto, natomiast w po-
zostałych obszarach rzeźbą peryglacjalną sensu lato. W tych ostatnich obsza-
rach mniejsza jest różnorodność rzeźby peryglacjalnej, nie rozwijają się wszyst-
kie rodzaje form, szczególnie związanych z mrozem, formy występują mniej 
licznie i często są małe oraz nie w pełni wykształcone. Należy zauważyć, że 
w obszarach z rzeźbą peryglacjalnąsensu stricto występuje wieloletnia zmar-
zlina ciągła. Stąd ich środowisko peryglacjalne jest bardziej pełne. Podobnie 
jak rzeźbę tych obszarów można je nazwać środowiskiem peryglacjalnym sensu 
stricto, w przeciwieństwie do środowiska peryglacjalnego zasadniczo bez 
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Tabela 34. Występowanie aktywnych fonu peryglacjalnych w górach wysokich Europy 

Formy Tatry 
Wysokie 

Tatry 
Zachodnie 

Tatry 
Bielskie 

Góry 
Skandynawskie Alpy Retezat Fagaraę Pireneje Cairngorms 

Pola gruzowe - - - ± + - - ± -

Lodowce gruzowe - - - + + + - + -

Moreny z jądrem lodowym - - - + ± - - - -

Palsa - - - + - - - - -

Poligony niesoitowane - - - + ± - - - -

Poligony sortowane + - - + + ++ - - + ± 
Pierścienie sortowane + - - + + ++ ± ± + ± 
Pasy sortowane + + + + + + - - + ± 
Miniaturowe gleby strukturalne + + + + + + + + + 
Tu fury + + + + + + + + + 
Loby soliflukcyjne ± + + + + ++ ± + + + 
Warstwy soliflukcyjne - - - + - - - - + 
Girlandy/terasy soliflukcyjne ± + + + + + + + + 
Terasetki + + + + + + ++ + + + + + 
Orające głazy + + + + + + + + + + + 
Formy gelideflacyjne - + ± + + - - ± ++ 
Nisze niwalne + + + + + + + + + + 
Wały niwalne ± - - + + ± ± + -

' - nie występuje, „±" występuje rzadko, „+" występuje, „++" występuje obficie 
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zmarzliny (tu zaliczam obszary z izolowanymi płatami zmarzliny), które od-
powiednio można nazwać środowiskiem peryglacjalnym sensu lato. 

Ponadto w każdych górach występuje dodatkowe zróżnicowanie współ-
czesnej rzeźby peryglacjalnej ze względu na zmienność litologii, rzeźby odzie-
dziczonej czy piętro wość. Powoduje ono, że warunki dla działania procesów 
peryglacjalnych się zmieniają. Już P. Höllerman i H. Poser (1977) stwierdzili, 
że na jednorodnym podłożu przestrzenny rozkład i wykształcenie rzeźby pe-
ryglacjalnej oraz postaci lodu gruntowego zależy wyraźnie od takich zmien-
nych jak temperatura, opady, ekspozycja i wilgotność pokryw. Dodatkowo 
zależą one od innych, bardziej specyficznych zmiennych, takich jak częstość, 
intensywność i głębokość przemarzania, cech wiatru oraz głębokości i czasu 
trwania pokrywy śnieżnej. Dlatego wykształcenie form jest zróżnicowane w po-
szczególnych obszarach. 

Wyróżnione powyżej typy współczesnej rzeźby peryglacjalnej i środowisk 
peryglacjalnych można stwierdzić również w innych górach wysokich Euro-
py. Niemal wszystkie formy rzeźby peryglacjalnej rozwijają się współcześnie 
w górach Spitsbergenu (m. in. Klimaszewski 1960; Jahn 1970b, 1976; Pękala 
1980; Sollid, Strobel 1992; Andre 1993; Äkerman 2005), na Uralu (Kaleckaja 
i in. 1974) czy na Kaukazie (Dumitraśko 1974; Dunaeva, Korejśa 1989), dla-
tego współczesną rzeźbę peryglacjalną tych obszarów można także określić 
rzeźbą peryglacjalną sensu stricto. Należy jednak zaznaczyć, że w każdym 
z wymienionych obszarów wachlarz współczesnych form peryglacjalnych jest 
nieco inny. Z kolei do obszarów z rzeźbą peryglacjalną sensu lato można zali-
czyć np. masyw Mont Dore w Masywie Centralnym, gdzie powyżej górnej 
granicy lasu rozwija się rzeźba krioniwalna (Krzemień, Sobiecki 2004; Vala-
das 1984) lub masyw Sierra da Estrela w Portugalii, gdzie stwierdzono aktyw-
ność procesów mrozowych prowadzącą do rozwoju niewielkich gruntów struk-
turalnych (Vieira i in. 2003). 

7.1. FORMY UWARUNKOWANE OBECNOŚCIĄ 
WIELOLETNIEJ ZMARZLINY 

Formy wskaźnikowe obecności wieloletniej zmarzliny są różne w bada-
nych górach wysokich. W górach Skandynawskich występuje największe bo-
gactwo tych form (tab. 34), co można wiązać z surowością klimatu wynikają-
cą z ich położenia w strefie subarktycznej (tab. 4). Formami związanymi ze 
zmarzliną są pinga i zagłębienia termokrasowe po ich degradacji, niesortowa-
ne poligony tundrowe (Seppäla 1979, 1986,1995; Rapp 1982; Jossefson 1988; 
Sollid, Sorbel 1998), a także rzadziej występujące wały morenowe z jądrem 
lodowym i aktywne lodowce gruzowe (0strem 1964; Barsch 1971; Sollid, 
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Serbel 1992; CAPS 1998). Typ form, które dominują wśród form zmarzlino-
wych jest raczej uwarunkowany rzeźbą odziedziczoną. W Alpach z kolei obec-
ność wieloletniej zmarzliny przejawia się głównie niemal powszechną aktyw-
nością lodowców gruzowych, udokumentowaną pomiarami w całym łańcuchu 
(m.in. Barsch 1969a, b; Vietoris 1972; Evin 1983; Haeberli 1985; Carton i in. 
1988; Barsch 1996; Haeberli i in. 2006). Pozostałe formy w zasadzie nie wy-
stępują. Prawdopodobnie znaczna grubość pokrywy śnieżnej nie sprzyja roz-
wojowi takich form jak np. pingo czy palsa. Aktywne lodowce gruzowe wy-
stępują również w Pirenejach (m.in. Serrano i in. 1995, 2001, 2006; Sanjose 
2003; Lugon i in. 2004; Chueca, Julian 2005), ale podobnie jak w Górach 
Skandynawskich (CAPS 1998) w bardzo ograniczonej liczbie, zaledwie kil-
kunastu form. Dominacja lodowców gruzowych wśród form wskazujących na 
obecność zmarzliny zarówno w Alpach jak i w Pirenejach jest uwarunkowana 
nie tylko klimatycznie, ale także determinowana obecnością wystarczająco 
miąższych pokryw gruzowych, na stokach usypiskowych lub pochodzenia 
glacjalnego w obrębie wałów morenowych, co odzwierciedla wypracowany 
na podstawie badań alpejskich podział na morenowe (gruzowe) lodowce gru-
zowe (debris rock glaciers) i piargowe lodowce gruzowe (talus rock glaciers) 
(Barsch 1988). Lodowce gruzowe poruszają się szybciej w Alpach niż w Pire-
nejach (tab. 9 i 24), ale największe różnice tempa ich przemieszczania są wi-
doczne pomiędzy poszczególnymi latami czy dłuższymi okresami czasu, co 
ma raczej uzasadnienie klimatyczne. 

Obecność wieloletniej zmarzliny została także udokumentowana przy uży-
ciu metod pośrednich w Tatrach (Dobiński 1996, 1997a, b; Mościcki, Kędzia 
2001; Kędzia 2004, Gądek, Żogała 2005) i w Karpatach Południowych (Urdea 
1992; Kern i in. 2004), ale ze względu na jej typ - izolowanych płatów, nie 
tworzą się żadne formy wskaźnikowe. 

Zasadniczo typowe formy związane z wieloletnią zmarzliną położone są 
w dnach dolin. 

7.2. FORMY SOLIFLUKCYJNE 

Rozmieszczenie form soliflukcyjnych zależy od różnych czynników zwią-
zanych z rzeźbą uprzednią (np. nachyleniem stoku) i klimatem. Procesy soli-
flukcji działają w każdych z omawianych górach wysokich, ale ich efekty 
morfologiczne ze względu na wymienione powyżej uwarunkowania są zróż-
nicowane (tab. 34). Dotyczy to szczególnie wykształcenia wyraźnych, dużych 
form soliflukcyjnych. Terasetki, girlandy czy orające głazy występują 
we wszystkich górach i zasadniczo w całym obszarze klimatycznej dziedziny 
peryglacjalnej (tab. 34). Natomiast duże, wyraźne formy lobów, które są współ-
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cześnie aktywne, spotykamy głównie w Alpach i Górach Skandynawskich, 
gdzie ich ruch jest także udokumentowany pomiarami (m. in. Rapp 1960; 
Rudberg 1962,1964;Pissart 1964;Kaiser 1980; Centre... 1980; Gamper 1983; 
Jahn 1991; Coutard i in. 1996; Matsuoka i in. 1997, 2002, 2003; Jaesche i in. 
1997,2003). W Alpach rozwijają się głównie loby i języki soliflukcyjne (m.in. 
Ho Herman 1964,1967;Pissart 1964;Furrer 1972;Kaiser 1980, 1983; Coutard 
i in. 1988a, 1996; Matsuoka i in. 2005), natomiast w Górach Skandynawskich 
równie często występują warstwy, czyli formy z wyraźnym czołem, w których 
trudno określić ich długość i szerokość (m. in. Rapp 1960; Rudberg 1962, 
1964; Rączkowska 1990, 2003a). W obu omawianych obszarach występują 
zarówno formy z pokrywą roślinną, jak i pozbawione roślinności formy soli-
flukcji swobodnej. 

Rozwój warstw soliflukcyjnych w Górach Skandynawskich ma związek 
z dużą wilgotnością pokryw uwarunkowaną wysokimi opadami i zasilaniem 
wodą roztopową z płatów śnieżnych zalegających przez prawie całe lato i bli-
skością mniej przepuszczalnego podłoża skalnego, a także z budową pokryw 
stokowych, głównie z dużym udziałem drobnych frakcji w ich składzie. N. Mat-
suoka (200 lb) dowodząc, że warstwy soliflukcyjne są typowe dla wysokich 
szerokości geograficznych np. Spitsbergenu, wiąże ich obecność z bardziej 
jednorodnym typem modelowania rzeźby, a z kolei dominację lobów solifluk-
cyjnych w górach średnich szerokości geograficznych przypisuje ogranicze-
niu heterogeniczności warunków dla rozwoju rzeźby soliflukcyjnej. 

Fakt, że wilgotność ma podstawowe znaczenie dla przebiegu soliflukcji 
może uzasadniać dominacją form soliflukcyjnych również w górach Caim-
gorms, położonych w klimacie morskim, chociaż współczesny rozwój dużych 
form w tym obszarze nie jest oczywisty (m.in. Kelletat 1970a, b; King 1968, 
197la, b; Hayness i in. 1998; Ballantyne, Harris 1994). 

Jedynie w Górach Skandynawskich soliflukcja jest tak powszechna, że nie-
jednokrotnie system wzajemnie przenikających się lobów i warstw soliflukcji 
zajmuje całe zbocza i dna dolin. W Alpach, rzadziej w Caimgorms czy w Pi-
renejach, takie układy obejmujątylko fragmenty zboczy. Natomiast w Tatrach 
i Karpatach Południowych aktywne loby soliflukcyjne występują zdecydo-
wanie rzadko, często jako formy pojedyncze na danym stoku. Przyczyny ta-
kiego rozmieszczenia trudno jednoznacznie określić, pomimo coraz większej 
wiedzy na temat mechanizmu soliflukcji. 

Do głównych czynników wpływających na przebieg soliflukcji należą re-
żim zamarzania i odmarzania, głębokość przemarzania, cechy strukturalne i tek-
sturalne pokryw stokowych, wilgotność i rzeźba uprzednia oraz cechy pokry-
wy roślinnej (Benedict 1970; Stocker 1979; Centre ... 1980; Harris 1981; 
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Coutard i in. 1988a, 1988b; Jaesche i in. 1997, 2003; Jaesche 1999; Matsuoka 
200 lc). Dodatkowo roczne wartości tempa sohflukcj i zależą od długości okresu, 
jaki potrzebny jest do rozmarznięcia gruntu po wytopieniu pokrywy śnieżnej, 
tempa topnienia pokrywy śnieżnej, które z kolei decyduje o ilości dostarcza-
nej wody roztopowej, długości zalegania płata śniegu powyżej lobów w okre-
sie lata, dostarczających wodę i podtrzymujących działanie soliflukcj i po roz-
marznięciu gruntu (Jaesche i in. 2003). Wskazana powyżej złożoność 
uwarunkowań sprawia, że przebieg soliflukcj i różni się w górach strefy sub-
arktycznej i umiarkowanej. 

N. Matsuoka (200 lb) dowodzi, że w górach średnich szerokości geogra-
ficznych oraz w strefie subarktycznej, w których występuje ciepła wieloletnia 
zmarzlina (temperatura -5°C, warstwa aktywna o miąższości >lm) i sezono-
we przejścia przez zero, sezonowe zamarzanie i rozmarzanie gruntu obejmuje 
warstwę o głębokości od 0,5 do 2,0 metrów, wskutek zarówno dobowych jak 
sezonowych przejść przez zero temperatury gruntu. Na stokach z cienką po-
krywą drobnej zwietrzeliny (<20 cm), pozbawionych roślinności powstają loby 
o małej grubości. W miejscach, gdzie pokrywa z drobnej zwietrzeliny ma więk-
szą miąższość, wskutek rocznego spełzywania lub geliflukcji, wspomaganych 
przez sezonowe podnoszenie i konsolidację w czasie rozmarzania, urucha-
miana jest warstwa zwietrzeliny o grubości kilku decymetrów, która przemiesz-
cza się z prędkością kilku centymetrów rocznie. W efekcie powstają loby so-
liflukcyjne o wysokości od 0,3 do 2,0 metra. W tabeli 35 przedstawiono 
zróżnicowanie morfometryczne lobów w zależności od cech środowiska przy-
rodniczego. 

Loby i warstwy soliflukcji mogą mieć powierzchnię gruzową lub pokrytą 
roślinnością. Zmienia się ona głównie w zależności od wysokości bezwzględ-
nej, co jest dobrze widoczne w górach strefy subarktycznej. W Alpach, a także 
w Pirenejach, zależność ta jest zaburzona, gdyż często na przeciwnych zbo-
czach tej samej doliny występują loby soliflukcji swobodnej, na stokach zim-
nych i związanej na stokach ciepłych. 

N. Matsuoka(200lb) przypisuje powstawanie lobów gruzowych, solifluk-
cji swobodnej, mchowi związanemu z cyklami dobowymi zamarzania i roz-
marzania, w wyniku którego, następuje stosunkowo szybko przemieszczanie, 
głównie powierzchniowej warstwy o miąższości 20 cm, zachodzącemu przy 
udziale lodu włóknistego lub spełzywania mrozowego. W warstwie głębszej 
(30-50 cm), w której większe znaczenie mają roczne cykle przejść przez zero, 
w stosunku do cykli dobowych, przemieszczanie wskutek soliflukcji (roczne-
go spełzywania mrozowego lub geliflukcji) jest wolniejsze. W lobach soli-
flukcji związanej przemieszczanie związane jest głównie z rocznymi cyklami 
przejść przez zero, a cykle krótkoterminowe są prawie bez znaczenia. Powol-
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Tabela 35. Morfometria lobów lodowców gruzowych i geliflukcyjnych 
jako wskaźnik cech środowiska i struktury wewnętrznej 

(według N. Matsouka i in. 2005) 

H(m) L lub W 
(m) 

Rodzaj 
materiału na 
powierzchni 

Forma 
rzeźby Przyczyna Struktura wewnętrzna 

<0,2 < 2 gleba LSL dobowe przemarznięcie drobny gruz, o miąższości 
< = 2 m 

0,2-3 2-30 gleba HSL sezonowy zamarznięcie 
lub topnienie 

drobny gruz, o miąższości 
> 2 m 

0,2-5 2-30 gleba MSL 
sezonowy mróz oraz 
wydłużone topnienie 
śniegu 

drobny gruz, o miąższości 
> 2 m 

3-30 30-300 gleba PRG wieloletnia zmarzlina gruby i drobny gruz 
o miąższości > 3 m 

> 5 > 100 bloki i głazy 
skalne BRG 

wieloletnia zamarzlina 
oraz konwekcyjne 
chłodzenie 

gruby gruz, o miąższości > 
5 m 

LSL niski lob soliflukcyjny (Iow solifluction lobe), rozwija się, gdy cienka warstwa drobnej 
zwietrzeliny jest uruchomiana przez dobowe pełznięcie mrozowe, 
HSL wysoki lob soliflukcyjny (high solifluction lobe), rozwija się wskutek sezonowego 
zamarzania i rozmarzania, powierzchniowej warstwy zwietrzeliny (0,5 m grubości), 
MSL wysoki lob soliflukcyjny (mud-flow solifluction lobe) wspomagany przez gwałtowne 
spływy rozmarzniętej warstwy powierzchniowej, uruchamiane w czasie długiego topieninia 
śniegu, 
PRG lodowiec gruzowy kamienisty (pebbly rock glacier), oprócz głazów ma domieszkę 
drobnego gruzu z wietrzenia mniej odpornych skał 
BRG lodowce gruzowe, blokowe (bouldery rock glacier), ma warstwę aktywną złożoną z 
głazów bez domieszki drobnego materiału 

ny ruch obejmuje warstwę o głębokości 30-60 cm i odbywa się poprzez peł-
znięcie mrozowe i geliflukcję (Matsuoka 200 lc). Zasadniczo w lobach soli-
flukcji swobodnej prędkość przemieszczania zmniejsza się z głębokością i zbli-
ża się do zera na głębokości około 0,5 m (Matsuoka i in. 2003, 2005), ale 
w lobach solilfukcji związanej rozkład prędkości jest odwrotny, gdyż górna 
warstwa 10-20 cm przemieszcza się najwolniej, hamowana przez zwartą po-
krywę roślinną (np. Benedict 1970; Gamper 1981; Price 1991) 

W każdym z omawianych obszarów wysokogórskich występuje układ form 
soliflukcyjnych powiązany z płatami śniegu, niezależnie od strefy klimatycz-
nej czy odmiany klimatu, a także piętrowości. Loby i terasetki soliflukcyjne 
rozwijają się u czoła płatów śnieżnych, często schodząc na krawędzie nisz 
położonych niżej. Takie układy są jednak częstsze w górach strefy subark-
tycznej lub klimatu morskiego. Rozwój lobów poniżej płata może być wspo-
magany przez spływy błotne, które mogą przemieszczać warstwę powierzch-
niową o miąższości 0,15-0,2 m, co stwierdzano w Alpach. Ich działanie może 
skutkować przyśpieszeniem tempa przemieszczania lobu do 1 m/rok (Matsu-
oka i in. 2003; Jaesche i in. 2003). Jednak zjawisko wspomagania soliflukcji 
przez spływy błotne prawdopodobnie nie występuje zbyt powszechnie. 
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Zasadniczo loby soliflukcyjne występują najczęściej w dolnej części zbo-
cza doliny np. w Dolinie Madriccio (badania własne), w Engadin (Matsuoka 
i in. 1997), Karkevagge (Rapp 1960), Tarfali (Rączkowska 2003a). Wyniki 
wieloletniej serii pomiarów japońskiego zespołu w Alpach Szwajcarskich (Mat-
suoka i in. 1997, 2003) dowodzą, że loby soliflukcyjne rozwijają się głównie 
u podnóży stoku, gdzie dominuje sezonowy cykl przejść przez zero tempera-
tury gruntu i procesów mrozowych. U podnóży stoku zwietrzelina jest grub-
sza i zawiera większą ilość drobnych frakcji materiału, co wzmacnia efektyw-
ność cykli przejść przez zero i przyczynia się do rozwoju dużych form lobów 
i warstw (Matsuoka i in. 1997; Matsuoka 200lc). Potwierdzają to wyższe 
wskaźniki tempa soliflukcji mierzonej w profilu podłużnym stoku (Coutard 
i in. 1996). 

Dynamika soliflukcji wyrażona zarówno przez tempo powierzchniowe jak 
i objętościowe zmienia się znacząco w zależności od cech klimatu (Matsuoka 
200lc). Wskaźniki określające powierzchniowe tempo soliflukcji są bardzo 
zróżnicowane i równocześnie podobne w różnych górach (tab. 15 i 19). Takie 
duże zróżnicowanie wartości tempa powierzchniowego wynika z jednej stro-
ny z różnorodności stosowanych metod pomiarowych, ale głównie jest wyra-
zem lokalnych uwarunkowań procesu, w tym litologii i położenia. D. J. Smith 
(1992), na podstawie badań w Górach Skalistych dowodzi, że błąd w określa-
niu tempa soliflukcji na podstawie krótkich serii pomiarowych sięga ponad 
150%. Średnie tempo geliflukcji określone na podstawie najdłuższych serii 
pomiarowych wynosi 2,9-3,1 cm/rok dla Gór Skandynawskich w strefie sub-
arktycznej (Rapp, Akerman 1993) i 2,9 cm/rok w Alpach w strefie umiarko-
wanej (Gamper 1987), podczas gdy na Spitsbergenie osiąga 5-7 cm/rok (Re-
pelewska-Pękalowa, Pękala 1993, Akerman 1996). Wyniki długich serii 
pomiarowych, na Spitsbergenie (Akerman 1996, 2005) lub w Górach Skali-
stych (Smith 1992), dowodzą, że tempo soliflukcji cechuje duża zmienność 
w czasie. 

W obszarach wysokogórskich, o płytkim przemarzaniu dominuje dzienne 
spełzywanie mrozowe, prędkość powierzchniowa wynosi do 100 cm/rok, ale 
ruch obejmuje tylko warstwę o miąższości do 10 cm, przez co tempo objęto-
ściowe jest małe. W warunkach płytkiego przemarzania gruntu soliflukcja sto-
sunkowo często jest wspomagana przez spływy gruzowe (Matsuoka i in. 2003; 
Jaesche i i in. 2003). Najwięcej materiału zwietrzelinowego (prędkość objęto-
ściowa) zostaje przemieszczane przez soliflukcję w obszarach z ciepłą wielo-
letnią zmarzliną lub w warunkach głębokiego przemarznięcia (średnia roczna 
temperatura powietrza od - 6 do 0 °C), zarówno subpolarnych jak i wysoko-
górskich, gdzie w wyniku pełznięcia dziennego i sezonowego uruchamiana 
jest warstwa o miąższości 30-50 cm ze średnią prędkością powierzchniową 
kilku cm/rok (Matsuoka 200lc). 
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7.3. FORMY MROZOWE 

Dla rozwoju gruntów strukturalnych ważna jest wilgotność i dostępność 
luźnego, heterogenicznego materiału, z udziałem drobnych frakcji. Procesy 
sortowania mrozowego zasadniczo nie wymagają większej aktywności mrozu 
niż soliflukcja, ale są bardziej uwarunkowane przez specyficzne warunki geo-
ekologiczne, takie jak odsłonięte podłoże, pozbawione roślinności, złożone 
z drobnego i wilgotnego materiału (Hóllerman 1985). K. Graff (1993) dowo-
dzi, że przy wilgotności gruntu wynoszącej 20-25% na stoku o nachyleniu 
powyżej 10° rozwijają się pasy, lecz gdy grunt jest suchy to poligony powstają 
nawet przy nachyleniu stoku wynoszącym 25°, a pasy rozwijają się dopiero na 
bardziej stromych stokach. Zasadniczo sortowane formy poligonów i sieci 
występują na stokach o nachyleniu 0-6°, stopnie 1-11°, pasy sortowane 2-17°, 
a języki głazowe 5-20° (0degard i in. 1988). 

Mechanizm powstawania form mrozowych pomimo licznych badań nie 
został jednoznacznie określony. M. Dąbski (2006) podsumowując istniejące 
hipotezy wyróżnił 8 grup teorii. Hipotezy wyjaśniające powstawanie form 
sortowanych w górach mieszczą się w grupach zakładających - pulsację i eks-
pansję ośrodków pęcznienia (Van Vliet Lanoe 1988b), powstawanie szczelin, 
a następnie pulsację i ekspansję szczelin poligonów, (Pissart 1973; Stingl 1974), 
a także soliflukcję, erozję linijną lub spływ spiralny. (Pissart 1974; Matsuoka 
i in. 2003). Potwierdzenie prawdziwości poszczególnych grup teorii wymaga 
dalszych badań, podobnie jak numeryczny model zaproponowany przez M. A. 
Kesslera i B.T. Wernera (2003). 

Rozbieżne są także opinie na temat długości okresu czasu potrzebnego do 
wykształcenia się form mrozowych, który wynosi od 10 dni do 2 lat (Pissart 
1974), 60 dni (Graff 1993), 2-6 lat (Ballantyne, Mathews 1983) lub 10-100 
lat (Peterson, Krantz 2003). 

Procesy mrozowe prowadzą wszędzie do dezintegracji podłoża poprzez 
wietrzenie. Zasadniczo natężenie tego procesu jest niewielkie i nie ma znaczą-
cych różnic pomiędzy poszczególnymi omawianymi obszarami wysokogór-
skimi. Jakkolwiek rozwój pokryw blokowych z wietrzenia in situ jest współ-
cześnie prawdopodobny tylko w Alpach i Górach Skandynawskich. 

W efekcie działania procesów mrozowych w każdych omawianych górach 
wysokich rozwijają się grunty strukturalne, ale ich zestaw i powszechność 
występowania są bardzo różne (tab. 34). Powszechnie rozwijają się formy drob-
ne, miniaturowych gruntów strukturalnych i tufurów. Wszystkie rodzaje form 
występują tylko w Alpach i Górach Skandynawskich. W pozostałych oma-
wianych górach wysokich formy te występują w znacznie ograniczonej licz-
bie lub prawie nie występują, jak np. w Karpatach Południowych. 
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Formy mrozowe, takie jak poligony i pierścienie, rozwijają się na powierzch-
niach płaskich, ale jednocześnie charakteryzujących się dużym stopniem wil-
gotności. Dlatego przypisane są głównie do den dolin i cyrków glacjalnych 
lub niwalnych. Rzadziej występują na spłaszczeniach stokowych czy grzbie-
tach, z wyjątkiem Gór Skandynawskich. Pojedyncze formy występują w róż-
nych położeniach. Bardzo charakterystyczne jest występowanie pierścieni lub 
poligonów na przedpolu wieloletnich płatów śniegu. Sortowane i niesortowa-
ne pasy występują natomiast na stokach, często wypukłych. 

7.4. WPŁYW STREFOWEGO I PIĘTROWEGO ZRÓŻNICOWANIA 
ŚRODOWISKA NA ROZMIESZCZENIE FORM PERYGLACJALNYCH 

Wpływ zróżnicowania środowiska na rozmieszczenie form zostanie oce-
niony przy użyciu form najlepiej poznanych, czyli form wskaźnikowych wie-
loletniej zmarzliny, aktywnych lobów i warstw soliflukcyjnych oraz gruntów 
strukturalnych. Na rycinie 34 przedstawiono zróżnicowanie położenia wyso-
kościowego dolnej granicy strefy z pełną aktywnością wymienionych powy-
żej form peryglacjalnych w poszczególnych obszarach. Obniżanie granic wy-
stępowania form wraz ze wzrostem szerokości geograficznej nawiązuje do 
zmienności klimatu związanego z położeniem w różnych strefach klimatycz-
nych. Aktywne formy peryglacjalne, w leżących w strefie subarktycznej Gó-
rach Skandynawskich, w tym także formy związane z wieloletnią zmarzliną, 
występują powszechnie na wysokości kilkuset metrów, natomiast w górach 
strefy umiarkowanej te same formy powstają dopiero na wysokości około 
'2500 m n.p.m. Aktywne formy peryglacjalne, od różnego kształtu oraz wiel-
kości gruntów strukturalnych i form soliflukcyjnych, do związanych z wielo-
letnią zmarzliną lodowców gruzowych i wieloboków szczelinowych, wystę-
pują na poziomie morza w górach Spitsbergenu, (m.in. Czeppe 1961; Jahn 
1970b, 1976; Sollid, Sorbel 1992; Repelewska-Pękalowa, Pękala 1993; Andre 
1993), lecz panujący tam klimat jest całkowicie odmienny niż w pozostałych 
górach wysokich Europy, gdyż obszar ten leży w okołobiegunowej strefie kli-
matycznej. 

Współczesna rzeźba peryglacjalna gór wysokich zmienia się także w za-
leżności od wpływów morskich lub kontynentalnych na klimat danego obsza-
ru. Na przykład na podobnej wysokości bezwzględnej, w masywach Alp pod-
legających wpływom klimatu morskiego (np. Alpy Berneńskie), lodowce 
zajmują większość obszaru i rozwija się głównie rzeźba glacjalna, a w masy-
wach z wpływami kontynentalnymi (np. Alpy Austriackie, Włoskie) wystę-
pują lodowce gruzowe (Imhof 1996,1998; Liebl996, 1998). Z kolei na wschod-
nim skłonie Gór Skandynawskich wpływ klimatu kontynentalnego, wyraża 
się obecnością form wieloletniej zmarzliny np. palsa, pinga, które nie wystę-
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Rye. 34. Zmienność występowania aktywnych form peryglacjalnych w górach 
wysokich Europy w profilu południkowym. Kolory: zielony - formy wskaźnikowe 
zmarzliny, czerwony - grunty strukturalne, niebieski - soliflukcja. Symbole: kółko -
forma występuje licznie, kwadrat - forma występuje, trójkąt - forma występuje rzadko 
Longitudinal variability of occurrence of active periglacial forms in the high-mountains of Europe. 
Colours: green indicator forms of permafrost, red patterned grounds, blue solifluction. 
Symbols: circle the form occurs frequently, square the form is present, triangle the form 
occurs rarely 

pują na zachodnim skłonie gór, gdzie z kolei rozwijają się lodowce gruzowe 
(Rapp 1982; Sollid, Sorbel 1992; CAPS 1998). Zatem można stwierdzić, że 
w zależności od odmiany klimatu następuje zastępowanie jednych form inny-
mi (ryc. 35), ale zasadniczo wzrost stopnia kontynentalizmu klimatu sprzyja 
rozwojowi rzeźby peryglacjalnej. W morskim klimacie masywu Cairngorms 
niemal nie rozwijają się współcześnie formy gruntów strukturalnych. 

Z kolei piętrowość znajduje wyraz głównie w sposobie wykształcenia form 
peryglacjalnych lub w samej obecności niektórych form, a także w istnieniu, 
uwarunkowanych klimatycznie dolnych granic występowania form. Proble-
my te zostały dobrze rozpoznane w górach wysokich już do lat 70. XX wieku 
(Hóllerman 1964, 1967, Stingl 1969, Kelletat 1970a, b; Jahn 1970b). Równo-
cześnie zwracano uwagę na możliwość występowania form poniżej wyzna-
czonych granic. 

Piętrowe zróżnicowanie środowiska wpływa także na różne wykształcenie 
form peryglacjalnych powstających w wyniku działania tego samego procesu. 
Formy soliflukcji swobodnej, pozbawione pokrywy roślinnej, podobnie jak 
pasy sortowane złożone z pasów materiału gruzowego różnej frakcji mogą się 

http://rcin.org.pl



198 

Ryc. 35. Rozwój współczesnej rzeźby peryglacjalnej a zmienność 
klimatu peryglacjalnego 
Development of present-day periglacial relief and variability of 
periglacial climate 

rozwijać tylko w najwyższych piętrach. Obecność zwartej pokrywy roślinnej 
w piętrze alpejskim znacznie ogranicza możliwość rozwoju gruntów struktu-
ralnych. 

Zależność efektywności procesów peryglacjalnych od uwarunkowań śro-
dowiskowych powoduje, że w rozmieszczeniu form peryglacjalnych znajduje 
odzwierciedlenie mozaikowe zróżnicowanie środowiska przyrodniczego gór 
wysokich. Mozaikowość wynika głównie ze zróżnicowania rzeźby starszej, 
które ma wpływ na nachylenia stoku, ekspozycję, typ i miąższość pokryw, 
a także klimatu lokalnego i warunków wilgotnościowych. Wskutek tego obok 
siebie mogą występować różne formy rzeźby np. loby soliflukcji czy pasy 
sortowane lub poligony, a na podobnej wysokości na sąsiednich stokach loby 
soliflukcji i lodowce gruzowe (np. Matsouka i in. 2005). Wynika z tego, że 
naczelną cechą rozmieszczenia form peryglacjalnych w górach jest mozaiko-
wość, odzwierciedlająca uwarunkowania lokalne w obrębie klimatycznej dzie-
dziny peryglacjalnej. 

7.5. STREFA SUPRAGLACJALNA I PROGLACJALNA 

W górach gdzie występują współcześnie lodowce strefa peryglacjalna jest 
dodatkowo zróżnicowana. W jej obrębie można wyróżnić obszar ponad lo-
dowcami, nazywany strefą supraglacjalną, gdzie najczęściej występuje ciągła 
wieloletnia zmarzlina. W okresie krótkiego lata w warstwie czynnej działają 
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głównie procesy wietrzenia mechanicznego prowadzące do rozwoju pokryw 
blokowych in situ w Alpach czy Pirenejach lub rozwijają się formy mrozowe-
go sortowania i poligony niesortowane jak to się dzieje w Górach Skandynaw-
skich. 

Oprócz tego w bezpośrednim sąsiedztwie lodowców górskich, także jęzo-
rów lodowcowych występuje strefa o różnej szerokości, którą można uznać za 
odpowiednik strefy peryglacjalnej w rozumieniu W. Łozińskiego (1909,1912), 
czyli przylodowcowej i nazwać strefą proglacjalną. Cechą charakterystyczną 
tego obszaru jest bogactwo żywych form peryglacjalnych, gruntów struktu-
ralnych, lobów soliflukcyjnych czy lodowców gruzowych. Formy te są jed-
nym z elementów rzeźby paraglacjalnej wyróżnianej przez C. Ballantyne'a 
(2002b). 

W strefie proglacjalnej występuje duża ilość nieskonsolidowanego mate-
riału, który jest podatny na działanie procesów peryglacjalnych, poprzez znacz-
ne zróżnicowanie frakcjonalne i składu mineralnego, oraz możliwość prze-
trzymywania wody. Ponadto strefa ta jest najczęściej objęta wieloletnią 
zmarzliną. Wyniki badań w Alpach szwajcarskich wskazują, że takie właści-
wości mają obszary w dnach dolin, z których lodowce się wycofują od czasu 
małej epoki lodowej (Reynard i in. 2003; Lugon, Delaloye 2004). Wielkość 
tego obszaru jest różna w różnych masywach. W Argentera najbardziej połu-
dniowym i zlodowaconym masywie Alp lodowce od małej epoki lodowej cof-
nęły się o 100-150 m (Federici, Stefanini 2001), natomiast w masywie Ortles-
Cevedale czy w Ecrins, według moich badań terenowych, te odległości są 
kilkakrotnie większe. 

Obszary, z których wycofały się lodowce, objęte wieloletnią zmarzliną 
w obecnym klimacie podlegają degradacji (Lambiel, Reynard 2001). Grubość 
zmarzliny i warstwy czynnej jest zróżnicowana przestrzennie w zależności od 
długości okresu czasu od ustąpienia lodowców z danego obszaru (Cannone 
i in. 2003). Zmienia się zasięg i termika tej starszej zmarzliny, a neo-zmarzli-
na występuje tylko bardzo lokalnie (Reynard i in. 2003). 

Największymi z form peryglacjalnych rozwijających się w strefie progla-
cjalnej są lodowce gruzowe np. w Vanoise (m.in. Mamezy 1977b; Evin 1983; 
Barsch 1988). W Alpach Ótzalskich aktywne lodowce gruzowe rozwinęły się 
z lodowców górskich z pokrywą gruzową istniejących w małej epoce lodowej 
ok. 1850 roku. Lodowce te obecnie zawierają w środku pogrzebany lód lo-
dowcowy (Berger i in. 2004). W środowiskach marginalnych, np. w Pirene-
jach lodowce gruzowe szybko reagują na przejście od glacjalnego do perygla-
cjalnego środowiska (Serrano i in. 2001, 2002; Lugon i in. 2004). Obniżanie 
powierzchni lodowców gruzowych wynika z ich dopasowywania się do współ-
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czesnego klimatu (wyższa temperatura, większa suchość i ograniczone opady 
śniegu) od czasu końca małej epoki lodowej, szczególnie widoczne w ostat-
nich dekadach (Chueca, Julian 2005). 

Obszary, z których ustąpiły lodowce podlegają również intensywnym pro-
cesom mrozowym, które prowadzą do rozwoju sortowanych gruntów struktu-
ralnych (Ballantyne 1982, 2002a, b; Ballantyne, Mathews 1982; Gerdol, Smi-
raglia 1990; Haugland 2006) lub lobów soliflukcyjnych (Kellerer-Pirklbauer 
2005). Aktywność procesów sortowania mrozowego w strefie przy lodow-
cach jest dodatkowo stymulowana poprzez występowanie katabatycznych 
wiatrów, które oziębiają temperaturę w bezpośrednim sąsiedztwie lodowców 
(Ballantyne, Mathews 1982; Obleitner 1994; Van Den Broeke 1997). 
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8. WPŁYW RZEŹBY ODZIEDZICZONEJ NA ROZWÓJ 
RZEŹBY PERYGLACJALNEJ 

W każdym z analizowanych w tej pracy masywów starsza rzeźba, która 
współcześnie poddana jest peryglacjalnej transformacji ma podobną genezę 
glacjalną, ale typy rzeźby są różne. 

Typ alpejski z wąskimi graniami i stromymi ścianami skalnymi otaczają-
cymi kotły i żłoby lodowcowe oprócz Alp występuje także w Tatrach i niektó-
rych masywach Karpat Południowych - Fagaraę i Retezat oraz częściowo w Pi-
renejach. W Górach Skandynawskich i Caimgorms wierzchowina jest prawie 
płaska, rozległa, rozcięta głębokimi żłobami o skalistych ścianach. W Pirene-
jach grzbiety o skalistych ścianach wznoszą się ponad wyrównaną rozległą 
powierzchnię wierzchowinową. Wykształcenie starszej rzeźby jest zależne od 
budowy geologicznej, która ma także wpływa na jej cechy np. asymetrię, 
a głównie na cechy pokryw. 

Odziedziczona rzeźba decyduje o przestrzeni dla rozwoju form perygla-
cjalnych, stwarza ramy dla ich rozwoju. Od typu rzeźby odziedziczonej zale-
ży wielkość powierzchni płaskich lub stromych, wyniesienie obszaru, ekspo-
zycja stoków oraz cechy i miąższość pokryw. Formy mrozowe rozwijają się 
na powierzchniach płaskich lub stokach o niewielkim nachyleniu, podobnie 
jak formy soliflukcyjne, chociaż soliflukcjamoże zachodzić na stokach nawet 
do 35°. Stąd rozwojowi rzeźby peryglacjalnej sprzyjają rozległe i prawie pła-
skie wierzchowiny fjeldów w Skandynawii lub obecność wysoko położonych 
barków lodowcowych w Alpach. 

Istnienie stosunkowo płaskich nie „zjedzonych" przez lodowiec wierzcho-
win (Góry Skandynawskie, Caingorms, częściowo Pireneje), czy grzbietów 
i przełęczy (Alpy, Tatry, Karpaty Rumuńskie) stwarza odpowiednie warunki 
do rozwoju rzeźby peryglacjalnej, podobnie jak rozległych fragmentów den 
dolin z materiałem morenowym. Obecność ścian skalnych, z których w wyni-
ku wietrzenia dostarczany jest materiał gruzowy, jest jednym z podstawowych 
czynników umożliwiających rozwój lodowców gruzowych, które w Alpach 
występują licznie (tab. 34), a np. w Górach Skandynawskich sporadycznie, 
chociaż w obu obszarach istnieje wieloletnia zmarzlina. 

Typ starszej rzeźby, odziedziczonej, decyduje czy formy peryglacjalne 
koncentrują się jedynie w dnach dolin czy są obecne także na wierzchowinie. 
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Wyniesienie obszaru wpływa na cechy klimatu, obecność lodowców lodo-
wych, wieloletniej zmarzliny oraz na typ pokrywy roślinnej, który z kolei de-
cydują o typie rzeźby peryglacjalnej rozwijającej się na tym obszarze. 

W górach wysokich, w których nie występują lodowce lodowe rzeźba pe-
ryglacjalna rozwija się w całej strefie (dziedzinie) peryglacjalnej, aż po grzbiety. 
Rozległe zlodowacenie gór ogranicza przestrzeń dla rozwoju rzeźby perygla-
cjalnej. 

Starsza rzeźba odziedziczona wpływa także na dystrybucję ciepła i śniegu 
w górach, a tym samym w sposób zasadniczy determinuje przebieg i typ pro-
cesów peryglacjalnych. W Górach Skandynawskich płaty śnieżne czy pola 
występują głównie na stokach o ekspozycji wschodniej. Zacienienie stoków 
przez ściany cyrków lodowcowych w Alpach, a także w Pirenejach, wpływa 
natermikę gruntu, w tym na obecność wieloletniej zmarzliny. W górach, gdzie 
panują warunki graniczne dla strefy peryglacjalnej, zacienienie stoku umożli-
wia utrzymywanie się płatów wieloletniej zmarzliny. 
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9. ROLA PROCESÓW PERYGLACJALNYCH 
WE WSPÓŁCZESNYM ROZWOJU RZEŹBY WYSOKOGÓRSKIEJ 

Ocena roli, jaką pełnią procesy peryglacjalne we współczesnej ewolucji 
rzeźby gór wysokich, może opierać się na obecności form peryglacjalnych 
w krajobrazie wyrażonych liczbą, spectrum i powszechnością ich występo-
wania, ich stosunkiem do form o innej genezie oraz na udziale tych procesów 
w obiegu materii i energii. 

W strefie klimatu zimnego gór wysokich, czyli w obszarze powyżej górnej 
granicy lasu, działaniu procesów peryglacjalnych poddany jest cały obszar 
poza fragmentami zajętymi przez lodowce. Niemniej procesy peryglacjalne 
współwystępująnatym obszarze z innymi procesami morfogenetycznymi, nie 
związanymi bezpośrednio z mrozem i ze śniegiem. Dodatkowo obecność mrozu 
wpływa również na przebieg innych procesów. Udział procesów z tych dwu 
grup zmienia się w ciągu roku. Każda forma, również utworzone przez inne 
niż peryglacjalne procesy, jest przekształcana przez procesy peryglacjalne, gdyż 
podlega, z różną intensywnością, działaniu mrozu, lodu gruntowego i śniegu 
przez cały rok, lub tylko przez jego część. W takim sensie rola procesów zwią-
zanych z tymi czynnikami jest znacząca. Jeżeli intensywność procesów pery-
glacjalnych jest duża, a podłoże podatne na ich działanie to wtedy powstają 
odpowiednie formy rzeźby. Dla przykładu podnoszenie mrozowe może za-
chodzić, jeżeli występują przejścia temperatury gruntu przez zero, ale nie jest 
to tożsame z wykształceniem się gruntów strukturalnych. Powstają one dopie-
ro przy sprzyjających warunkach lokalnych (m.in. Pissart 1973, 1974; Centre 
...1980; Coutard i in. 1988a, 1996; Kling 1996; Matsuoka i in. 2002; Rącz-
kowska 2003b, 2004b). 

Procesy peryglacjalne włączają się także w działanie powolnych ruchów 
masowych, w stopniu uzależnionym od litologii i cech klimatu, co wyraża 
sposób pełznięcia od lodowców gruzowych do soliflukcji (m in. Soutade 1980; 
Coutard in. 1988a, 1988b, 1996; Nyberg 1993; Ballantyne, Haris 1994; Hay-
ness i in. 1998; Jaesche i in. 2003; Matsuoka i in. 2003). 

Przyjmując, na podstawie najdłuższych serii obserwacyjnych w Alpach 
i w Górach Skandynawskich, że średnie tempo przemieszczania wskutek soli-
flukcji wynosi 3-4 cm/rok (Gamper 1987; Rapp, Akerman 1993), możemy 
ocenić, że pokrywy stokowe w holocenie uległy przemieszczeniu o 300-400 m. 
Oznacza to, że najczęściej transportowany w ten sposób materiał zwietrzeli-
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nowy mógł w tym okresie dotrzeć do podstawy stoku. Przemieszczanie mate-
riału w lodowcach gruzowych jest bardzo zróżnicowane (tab. 9, 15), ale za-
sadniczo o rząd wielkości większe. Jednak udział lodowców gruzowych 
w transporcie jest ograniczony wskutek mniejszej częstości ich występowania 
w porównaniu z soliflukcją, która jest powszechna, szczególnie w Górach Skan-
dynawskich. 

Należy dodać, że ważną rolę w transporcie zwietrzelin w środowisku pery-
glacjalnym pełni spłukiwanie, gdyż ze względu na brak roślinności istnieje 
duża dostępność materiału do transportu i wody pochodzącej z topienia śnie-
gu lub zmarzliny (French 1976, 1996). Znacząca rola tego procesu została 
stwierdzona zarówno w Alpach (Dolfus, Kaiser 1979, Centre... 1980), jak i w 
Pirenejach (Soutade 1980) oraz w Górach Skandynawskich (Rapp, Strömqu-
ist 1979). 

Na istotną rolę procesów peryglacjalnych we współczesnym modelowaniu 
rzeźby gór wysokich wskazuje obecność i bogactwo form peryglacjalnych 
(tab. 34), które jak dowodzą ilościowe wyniki badań są aktywne. Tempo pro-
cesów odpowiadających za rozwój form peryglacjalnych jest jednak małe w po-
równaniu z gwałtownymi ruchami masowymi takimi jak spływy gruzowe, la-
winy czy obrywy, gdzie w trakcie jednego zdarzenia może być przemieszczana 
duża ilość materiału od grani do podstawy stoku, z jednoczesnym powstaniem 
nowych form rzeźby, często istniejących w krajobrazie, także wysokogórskim, 
przez długi okres czasu (n.p. Pippan 1974, Rapp, Strömquist 1979; Soutade 
1980; Garcia-Ruiz i in. 1992; Kotarba 1992a; Luckman 1992; Becht 1995; 
Fuschs i in. 2001). Ich powstanie niszczy, w całości lub częściowo, istniejące 
formy peryglacjalne (Rączkowska 1999b). 

Występowanie jednego i drugiego typu procesów w tym samym obszarze 
skutkuje wzajemnymi zależnościami, jak między innymi dowodzi G. Soutade 
(1980) na podstawie badań we Wschodnich Pirenejach. Dla przykładu spływy 
gruzowe stymulują procesy peryglacjalne poprzez przyśpieszenie ich tempa 
(Matsuoka i in. 2003; Jaesche i in. 2003). Z kolei topienie się wieloletniej 
zmarzliny wskutek zmian klimatu powoduje uruchamianie spływów gruzo-
wych (Haeberli 2005) lub powstawanie dużych obrywów na stokach alpej-
skich (Davis i in. 2001; Noetzli i in. 2003). Spływy gruzowe w strefie perygla-
cjalnej charakteryzowano w Alpach w związku z powodzią w 1987 roku (m. in. 
Van Steijn i in. 1988, Naef i in. 1989; Haeberli i in. 1990; Roesli, Schindler 
1990; Zimermann 1990; Zimermann, Haeberli 1990; Rączkowski 1997). 

W Górach Skandynawskich także wskazywano na dominującą rolę gwał-
townych mchów masowych, szczególnie spływów gmzowych w przekształ-
caniu ich rzeźby (m.in. Rapp, Strömquist 1979; Rapp 1985; Nyberg 1985, 

http://rcin.org.pl



205 

1989; Jonasson, Stromąuist 1987; Nyberg, Rapp 1998). Wyniki najnowszych 
badań nad przemieszczaniem pokryw (program SEDIFLUX) wskazują na to, 
że soliflukcja odgrywa główną rolą w modelowaniu stoków i przemieszczaniu 
zwietrzelin, szczególnie na gładkich stokach peryglacjalnych o wyrównanym 
profilu podłużnym, gdzie ilość przemieszczanego w ten sposób materiału może 
być porównywalna lub większa od ilości przemieszczanej przez szybkie ru-
chy masowe w obszarach o rzeźbie alpejskiej (Berthling i in. 2002). Także 
liczba form peryglacjalnych i tworzonych w wyniku gwałtownych mchów 
masowych wskazuje na większe znaczenie procesów peryglacjalnych. 

Dużo czasu poświęca się dyskusjom nad rzeczywistą efektywnością pro-
cesów peryglacjalnych i ich obecność w rzeźbie (Thom 1988, 1992; French, 
Harry 1992; Ballantyne, Harris 1994; Andre 2003). Zauważono, że niebez-
pieczne jest przypisywanie rozwoju pewnych form rzeźby procesom perygla-
cjalnym, przy ograniczonej wiedzy na temat natury i tempa tych procesów. Do 
najlepszych przykładów należy niwacjaczy krioplanacja (Thom 1988; Thom, 
Hall 2002). Także powstanie skałek ostańcowych (tors), najczęściej przyjmo-
wane jest jako wynik krioplanacji i wietrzenia peryglacjalnego, podczas gdy 
ich geneza może być preglacjalna (Ballantyne 1994). Rola procesów perygla-
cjalnych może być właściwie oceniona po uzyskaniu większej liczby danych 
z ciągłego zapisu cech klimatu i przebiegu procesów. Takie podejście badaw-
cze umożliwi lepsze zdefiniowanie procesów poprzez fizyczno-chemiczne za-
leżności i przypisanie tym procesom ich morfogenetycznej roli. 

Rola procesów peryglacjalnych jest zmienna w czasie. Współczesny kli-
mat znacząco ją redukuje, także przestrzennie, zwłaszcza w górach takich jak 
Tatry czy Karpaty Południowe, gdzie reliktowe formy rzeźby peryglacjalnej 
np. lodowce gruzowe, poligony są stosunkowo dobrze rozwinięte. Obecność 
starszych, nieaktywnych i reliktowych, większych form w wysokich górach 
różnych stref i odmian klimatu, świadczy, że w przeszłości rola procesów pe-
ryglacjalnych mogła być większa niż współcześnie. 
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10. WNIOSKI 

W każdych górach wysokich Europy klimat jest wystarczająco surowy, 
aby w obszarze powyżej górnej granicy lasu działały procesy peryglacjalne, 
prowadząc do wykształcenia odrębnych form rzeźby peryglacjalnej lub uczest-
nicząc w rozwoju form o innej genezie. Jednak tylko w tych górach gdzie 
surowość klimatu pozwala na występowanie wieloletniej zmarzliny, typu cią-
głego lub nieciągłego, ale nie w formie sporadycznych, izolowanych wysp, 
występuje rzeźba peryglacjalna sensu stricto. Rozwijają się tam współcześnie 
wszystkie lub prawie wszystkie rodzaje form peryglacjalnych, a ich rozwój 
w sposób parametryczny można przypisać procesom peryglacjalnym. Do tych 
obszarów zaliczają się Alpy i Góry Skandynawskie, oraz częściowo Pireneje. 
W górach, gdzie wieloletnia zmarzlina nie występuje lub występuje tylko w izo-
lowanych, niewielkich płatach, rozwija się współcześnie rzeźba peryglacjalna 
sensu lato. Działalność procesów peryglacjalnych w tych obszarach nie za-
wsze prowadzi do wykształcenia wyraźnych form rzeźby. Rozwijają się w nich 
jedynie niektóre formy peryglacjalne. 

Występowanie wyróżnionych powyżej typów rzeźby peryglacjalnej nie jest 
ograniczone jedynie do omawianych w tej pracy gór wysokich. Rzeźba pery-
glacjalna sensu stricto występuje między innymi na Kaukazie i Uralu w strefie 
umiarkowanej oraz w górach strefy okołobiegunowej, np. na Spitsbergenie. 
Natomiast rzeźba peryglacjalna sensu lato jest powszechna, gdyż większość 
gór wysokich w Europie nie jest współcześnie zlodowacona ani nie występuje 
w nich ciągła wieloletnia zmarzlina. 

Przebieg i skutki poszczególnych procesów peryglacjalnych są bardzo zróż-
nicowane regionalnie. W efekcie działania tego samego procesu powstają od-
mienne formy, ale równocześnie trudno wskazać wyraźne różnice pomiędzy 
jego tempem w poszczególnych obszarach. Dlatego zadaniem przyszłych ba-
dań jest konieczność powiązania procesów i ich uwarunkowań z formami, 
przy użyciu całorocznego monitoringu obu elementów. 

Niezależnie od powszechności występowania i różnorodności form pery-
glacjalnych, ich rozmieszczenie w obrębie klimatycznie uwarunkowanej stre-
fy cechuje, podobnie jak środowisko wysokogórskie, mozaikowość, gdyż 
wykształcenie rzeźby zależy w znacznym stopniu od uwarunkowań lokalnych. 
Dlatego, chociaż procesy peryglacjalne działają w całej strefie (dziedzinie kli-
matycznej) peryglacjalnej, rzeźba peryglacjalna rozwija się tylko we fragmen-
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tach tej strefy. Ze względu na stopień „nasycenia" rzeźbą peryglacjalną obsza-
rów wysokogórskich można wśród nich wydzielić, przez analogię do podzia-
łów obszarów z wieloletnią zmarzliną, obszary z rzeźbą peryglacjalną ciągłą, 
nieciągłą i wyspową. Pierwszy typ reprezentują Góry Skandynawskie, szcze-
gólnie ich północna część, drugi typ to Alpy, a pozostałe obszary, chociaż 
różnią się znacznie między sobą można zaliczyć do trzeciej grupy. 

Współczesne peryglacjalne modelowanie wysokich gór Europy cechuje 
duże zróżnicowanie (tab. 34). Każdy obszar górski cechuje się inną specyfiką, 
zmienia się rodzaj procesu dominującego we współczesnym rozwoju rzeźby 
peryglacjalnej i zespół form typowych dla danego obszaru, równocześnie 
wyróżniających ten obszar spośród innych. W Górach Skandynawskich pro-
cesy peryglacjalne, a szczególnie soliflukcja, odgrywają główną rolę we współ-
czesnym modelowaniu ich rzeźby, prowadząc do rozwoju dużych i licznych 
form lobów i warstw soliflukcyjnych oraz gruntów strukturalnych. Występują 
tu wszystkie typy form, chociaż spośród innych obszarów wyróżnia je wystę-
powanie palsa i poligonów niesortowanych (tundrowych). Z kolei Caimgorms 
wyróżnia się spośród innych gór dominującą działalnością wiatru, prowadzą-
cą do degradacji zwartych, dużych fragmentów stoku na szczytowej wierz-
chowinie, w tym również aktywnych form soliflukcyjnych, które są tam naj-
częstszym elementem rzeźby peryglacjalnej. Stąd też częste są tam także formy 
eoliczne, natomiast grunty strukturalne występują sporadycznie. W Tatrach, 
podobnie jak w Karpatach Południowych (Retezat, Fagara§) działanie proce-
sów peryglacjalnych jest ograniczone czasowo oraz przestrzennie, stąd ak-
tywne formy peryglacjalne są stosunkowo niewielkie i mało liczne. Jednak 
w Tatrach różnorodność tych form jest największa. Rozwój form peryglacjal-
nych jest wynikiem współdziałania z innymi procesami, przy czym procesy 
peryglacjalne odgrywają najważniejszą rolę, poza gwałtownymi ruchami ma-
sowymi, w modelowaniu obszaru powyżej górnej granicy lasu. W strefie umiar-
kowanej, wśród badanych gór, jedynie Alpy cechuje podobne do Gór Skandy-
nawskich, bogactwo rzeźby peryglacjalnej. W obu obszarach rozwijają się 
prawie wszystkie typy form. Wyróżnia je duże zróżnicowanie rzeźby, w tym 
obecność dobrze widocznej strefy proglacjalnej oraz znaczna liczba aktyw-
nych lodowców gruzowych. Procesy peryglacjalne są powszechne w obsza-
rze wysokogórskim Alp, nie objętym zlodowaceniem, ale gwałtowne ruchy 
masowe (spływy gruzowe, obrywy i lawiny) prawdopodobnie odgrywają więk-
szą rolę w przekształcaniu rzeźby, ze względu na ilość przemieszczanego ma-
teriału i wielkość tworzonych przez nie form. Współczesna rzeźba perygla-
cjalna Pirenejów jest niemal tak bogata jak rzeźba Alp, ale formy są niewielkie 
i nie tak liczne. Występują tam także lodowce gruzowe. Najbardziej widoczne 
są skutki wietrzenia oraz formy soliflukcyjne i niwalne. 
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Dolna granica występowania aktywnych form peryglacjalnych obniża się 
wraz ze wzrostem szerokości geograficznej, pod wpływem strefowej zmien-
ności klimatu, od około 2500 m n.p.m. w strefie umiarkowanej do kilkuset 
(600-800) w strefie subarktycznej (ryc. 34). Zwiększenie stopnia kontynenta-
lizmu klimatu wyraża się większym udziałem peryglacjalnego modelowania 
rzeźby (ryc. 35). 

W wysokich górach procesy peryglacjalne, chociaż należą do najważniej-
szych modelujących ich stoki, nie są wystarczająco „intensywne", aby zasad-
niczo zmienić morfometrię i morfologię odziedziczonej rzeźby. 
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PRESENT-DAY PERIGLACIAL RELIEF IN HIGH MOUNTAINS 
OF EUROPE 

Summary 

Periglacial morphogenesis is the most important part of the high-mountain mor-
phogenetic system. The author discusses the present-day development of periglacial 
relief in high-mountains of Europe. The analysis of distribution and development of 
contemporary periglacial landforms, being the results of present-day periglacial pro-
cesses with taking into account the available quantitative data characterising rate of 
these processes, is a base of the performed investigations. Specific features of peri-
glacial relief and of spatial pattern of periglacial landforms as well as common and 
dominant types of periglacial landform are identified for particular mountain groups. 
Effectiveness of periglacial processes in comparison with other geomorphic process-
es is also evaluated. 

Recognition of regularities in development and distribution of periglacial forms 
in the high mountains with parallel attempt to identify local and regional factors which 
determinate periglacial relief is the primary aim of this book. 

Assumption that development of present-day periglacial relief depends on local 
climate and substratum (Fig. 1) was accepted in the analysis. The following high 
mountains, located in different climatic conditions, were chosen for consideration: 
the Scandinavian Mountains, the Cairngorms, the Tatras, the Southern Carpathians -
Fágára§ and Retezat massifs, the Alps and the Pyrenees (Fig. 2). The analysis of 
periglacial relief is based on results of the author's studies and results of former stud-
ies collected from relevant references. The lack of distinction between active and 
non-active periglacial forms in many former studies was a cause of difficulties in the 
performed analysis. 
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The problem of periglacial environment and periglacial relief is examined in 
a historical context, as the term "periglacial" is not clearly defined till now. Generally 
four approaches were applied in the former studies of periglacial phenomena - geo-
graphic, ecological, climatic and geomorphic. In high mountains the periglacial envi-
ronment occurs above upper timberline line, which is usually accepted as lower limit 
of mountain periglacial zone, but altitudinal extent and division of this zone varies 
largely (Table 1 and Fig. 3,4). 

The most important elements of natural environment, which influence formation 
and differentiation of the present-day periglacial relief, are as follows: 

- permafrost presence and distribution, factors influencing its extent, types and 
zonation (Table 2, Fig. 2), 

- present-day glaciation of the mountains, 
- climate and its differentiation due to zonality and continentality 
- asymmetry. 
The climatic conditions and their variability in the periglacial zone of particular 

high-mountains are analysed in chapter 5 (Tables 3-6). 
The present-day periglacial processes and the periglacial relief are examined in-

dividually in particular high-mountain regions are taken into consideration. The peri-
glacial relief is shown on geomorphic maps or sketches (Fig. 6, 7, 12, 13, 15, 16, 19, 
23, 24). First, the weathering and factors controlling it as well as its effectiveness are 
discussed. The rate of weathering is indicated by retreat of rockwalls (Table 7). Next, 
the permafrost-related landforms, frost sorting processes and landforms, solifluction 
processes and landforms as well as nivation processes and forms are considered, 
while the types, morphometry, morphology and location of forms are exemplified in 
tables 8, 10-11, 13-14, 17-18, 20-31. The rates of particular periglacial processes 
are given in tables 9, 12, 15, 16, 19 and on Fig. 32. Moreover, mechanisms of pro-
cesses, development of forms and their distribution as well as environmental factors 
controlling them are shown. Moisture and thermal conditions of ground and local 
topography are the main factors controlling course of periglacial processes. 

Apart from commonness of occurrence and diversity of periglacial landforms, 
their distribution in the climatically controlled zone is characterised by a mosaic pat-
tern, as the periglacial relief development depends, to a significant degree, on local 
conditions and, although periglacial processes act in the entire periglacial climatic 
domain, the periglacial relief develops only in the fragments of this zone. 

Types of periglacial processes dominating in the present-day relief development 
as well as suites of periglacial forms differ in the studied high mountains of Europe. 
In the Alps, all periglacial processes are active and result in distinct and well-devel-
oped periglacial landforms. The periglacial landforms are widespread and rich in 
types and sizes. A great spatial variability of periglacial relief, occurrence of number 
of active rock glaciers and presence of proglacial zone are conspicuous features of 
the area. In the Scandinavian Mountains, periglacial processes, especially solifluc-
tion, play the main role in the present-day modelling of their relief. The periglacial 
modelling resulted mainly in occurrence of numerous large solifluction lobes and 
sheet as well as in patterned ground. All kinds of periglacial forms are encountered 
there, however palsas and tundra polygons are the features, which distinguish the 
Scandinavian Mountains form other mountain regions. In the Pyrenees, active peri-
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glacial forms are developed mainly in the upper most part of mountains. The effects 
of physical weathering (macro- and microgelivation) are the most characteristic fea-
tures, nevertheless, the solifluction- and nivation-driven forms are common. Active 
rock glaciers and patterned grounds occur rarely. Here, all periglacial forms are not 
so large and frequent as in the Alps. Active periglacial landforms in the Cairngorms 
are mainly related to solifluction and wind action. Nivation hollows are common, 
while patterned grounds are rare and small. In this area wind action predominates, 
which leads to degradation of large fragments of s ummit plateaus and even to trans-
formation of solifluction forms. In the Tatras, just as in the Southern Carpathians 
(Fagara§, Retezat), the activity of periglacial processes is limited spatially and tem-
porally, therefore active periglacial landforms are small and sparse. There, solifluc-
tion terraccettes, garlands and small lobes, nivation niches and hollows, miniature 
patterned ground occur most often. Permafrost related forms have not been found, 
yet sorted polygons, up to 1 m in size, develop in the Tatras at present. 

Active periglacial landforms are grouped according to their occurrence as fol-
lows: lack of form, form occurs rarely (or there are doubt as to its occurrence or 
present-day activity), form occurs, form occurs numerously. Table 34 presents "in-
tensity" of periglaciation of the considered high-mountains. This intensity is decisive 
in distinguishing between the present-day periglacial relief sensu stricto and sensu 
lato. The first could be attributed to mountains where continuous and discontinuous 
permafrost is present. In such mountains almost all types of periglacial landforms 
develop at present and their development could be characterised using quantitative 
data. The periglacial relief sensu lato occurs in the mountains where permafrost is 
absent or only its isolated patches could be found. In those areas the activity of peri-
glacial processes result in partially developed periglacial forms and not all of these 
landforms are present. The first type of the present-day periglacial relief is found in 
the Alps, in the Scandinavian Mountains, and partly in the Pyrenees. Apart from the 
discussed mountains, this type of relief could in the Caucasus and the Ural. The peri-
glacial relief sensu lato could be found in majority of the high-mountains of Europe. 

The course of particular periglacial processes varies regionally very greatly. The 
same processes resulted in different forms. Simultaneously, the distinct differences in 
the rate of processes have not been fo und, as the rates of solifluction movement in the 
Alps and in the Scandinavian Mountains revealed (2,9-3,1 cm/year and 2,9 cm/year). 
In the mountains located in subarctic climatic zones, permafrost resulted in develop-
ment of pingo, tundra polygons, thermokarst hollows, ice-cored moraine and rock 
glaciers, while in the mountains of the temperate zone the permafrost effects are 
limited to rock glaciers. Miniature forms of solifluction (terraccettes, garlands, plough-
ing blocks) occur everywhere, but large solifluction lobes develop mainly in the Alps 
and in the Scandinavian Mountains, where also solifluction sheets exist. The signifi-
cant differences in rate and depth of solifluction movement have not been found. 
Frost processes most often result in thufurs and miniature patterned grounds, because 
larger forms need special moisture and thermal conditions. 

Altitude of occurrence of active periglacial forms decreases with latitude, from 
2500 m a.s.l. in temperate zone to 600-800 m a.s.l. in subarctic zone (Fig. 34). Influ-
ence of climate continentality is shown by greater role of periglacial modelling 
(Fig. 35). Character of inherited, former relief determines space for present-day peri-
glacial relief development. 
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In high mountains where glaciers occur, supraglacier and proglacier zones could 
be distinguished within the periglacial zone. Supraglacier zone spreads above the 
glaciers. The proglacial zone, encompassed glacier tongues, and is unique because of 
abundance of active periglacial landforms. The presence of permafrost and great 
amount of loose debris favour periglacial relief development there. 

Periglacial processes are of great importance in the present-day relief evolution in 
the high mountains, for they influence the landforms of different origin in periglacial 
zone and participate in transportation of material. Although periglacial processes 
belong to the most important, their intensity is not sufficient to change generally the 
morphometry and morphology of the former relief. 
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Fot. 1. Czoło nieaktywnego lodowca gruzowego w dolinie Livi, na wysokośc i około 2 8 0 0 m n.p.m. (masyw Ortles-Cevedale, 
Alpy Włoskie) 
Front of inactive rock glacier in the Livi valley, altitude ~2800 m a.s.l. (the Ortles-Cevedale massif, the Italian Alps) 
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Fot. 2. Loby solif lukcyjne na stokach gruzowych o ekspozycji południowej 
w dolinie Peder, na wysokośc i około 2 6 0 0 m n.p.m. (masyw Ortles-Cevedale, 
Alpy Włoskie) 
Solifluction lobes on south-facing debris slopes in the Peder valley, altitude -2600 m a.s.l. 
(the Ortles-Cevedale massif, the Italian Alps) 

Fot. 3. Wschodnie zbocze doliny Läkktavagge (Góry Abisko, płn. Szwecja) 
modelowane przez solifłukcję. Powyżej około 1100 m n.p.m. widoczny świeży 
śnieg, po opadzie w środku lata (sierpień) 
The eastern slope of the Läkktavagge valley, modelled by solifluction (the Abisko 
Mountains, northern Sweden). Fresh snowfall in mid-summer (August) is visible above 
1100 m a.s.l. 
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Fot. 4. Aktywny pierścień sortowany, jeden z wielu rozwijających się w podmokłym 
zagłębieniu między mutonami, na wysokośc i około 1000 m n.p.m., na wierzcho-
winie Jiebrenćorru (Góry Abisko, płn. Szwecja) 
Active sorted circle, one of many present in a very wet hollow between roche moutonnées, 
on Jiebrenćorru fjell at altitude ~1000 m a.s.l. (the Abisko Mountains, northern Sweden) 

Fot. 5. Inicjalne pasy sortowane na przedpolu płata śnieżnego w cyrku glacjalnym 
Marbore (masyw Monte Perdido, Pireneje Środkowe) , na wysokośc i 2670 m 
n.p.m. Młotek leży w obrębie pasa drobnego materiału, w y s o k o ś c i o m i e r z 
w obrębie pasa grubszego gruzu 
Initial sorted strips in front of snow patches in the Marbore glacial cirque (the Monte 
Perdido massif, the Central Pyrenees) at altitude - 2 6 7 0 m a.s.l. Hammer is placed within 
the strip of fine material, altimeter within the coarser debris 

http://rcin.org.pl



Fot. 6. Wał niwalny pod ścianami Portillon Superior od strony cyrku lodowca 
Anneto, położony na wysokości około 2800 m n.p.m. (masyw Maladety, Pireneje 
Środkowe) 
Protalus ramparts located below rockwall of the Portillon Superior in the Aneto glacier 
cirque, at altitude ~2800 m a.s.l. (the Maladeta massif, the Central Pyrenees) 

Fot. 7. Aktywne pierścienie sortowane w Caingorms, wysokość 1100 m n.p.m. 
Active sorted circles in the Cairngorms, altitude ~1100 m a.s.l. 
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Fot. 8. Loby i terasy solif lukcyjne na południowo-zachodnim stoku Caira Gorm 
(około 1150 m n.p.m.). Ich powierzchnia jest pozbawiona pokrywy roślinnej 
wskutek działalności wiatru, powodującej także rozwój terasetek lub girland 
wiatrowych 
Solifluction lobes and terraces on SW slopes of the Cairn Gorm summit (~1150 m a.s.l.). 
Vegetation cover on the surface of solifluction forms is degraded due to wind activity, 
which resulted in development of the wind terraccettes and garlands 

Fot. 9. Loby i terasy soliflukcyjne na wysokości około 2330 m n.p.m., na przełęczy 
Laitel, w masywie Fagaras (Karpaty Południowe) 
Solifluction lobes and terraces altitude ~2330 m a.s.l., on the Laitel pass, in the Fagaraj 
Mts. (the Southern Carpathians) 
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Fot. 10. Wały niwalne (potcova nivala) w cyrku Bi lea Lac, w y s o k o ś ć 2200 m 
n.p.m. (Fagaraę, Karpaty Południowe) . Współcześn ie nadbudowywane przez 
pojedyncze kamienie 
Protalus ramparts (potcova nivala) in the Bilea Lac valley, at altitude - 2 2 0 0 m a.s.l. (the 
Fagaraę Mts., the Southern Carpathians). The forms are semi-active, as only few fresh 
rock fragments are accumulated on them at present 

Fot. 11. Sortowane pierścienie gruzowe w okresowym jeziorku Satanowe Oko 
w dolinie Mięguszowieckiej (Tatry Słowackie), wysokość 1950 m n.p.m. 
Sorted circles in Satanowe Oko periodic lake, in the Mięguszowiecka Valley, altitude 
1950 m a.s.l. 
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Fotl. 12. Aktywne poligony sortowane, Hińczowe Oko w dolinie Mięgu-
szowieckiej (1950 m n.p.m.). Linie widoczne na poligonie zaznaczono w celu 
badań zmian powierzchni poligonu prowadzonych od 2001 roku 
Active sorted polygons, Hińczowe Oko lake, in the Mięguszowiecka Valley (altitude 
1950 m a.s.l.). Colour lines painted on the polygon surface were used to monitor 
changes in a polygon surface. Monitoring has been continued since 2001 

Fot. 13. Czynne terasy soliflukcyjne na zachodnim zboczu Kamienistej, Tatry 
Zachodnie, wysokość około 1890 m n.p.m. 
Active solifluction terraces on the western slope of the Kamienista Mt., the Western 
Tatra Mts., altitude 1890 m a.s.l. 
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W wysokich górach morfogeneza peryglacjalna jest, 
oprócz morfogenezy glacjalnej, najważniejszą częścią systemu 
m o r f o g e n e t y c z n e g o . Z n a j o m o ś ć dz ia ł an ia p r o c e s ó w 
peryglacjalnych i ich skutków oraz zmienności obu tych 
elementów w górach wysokich Europy w profilu południkowym 
i równoleżnikowym jest istotna z punktu widzenia wrażliwości 
ś r o d o w i s k a w y s o k o g ó r s k i e g o na z m i a n y k l i m a t u . 

Praca przedstawia próbę kompleksowego spojrzenia na 
współczesną rzeźbę peryglacjalną obszarów wysokogórskich 
Europy poprzez analizę rozmieszczenia i wykształcenia 
współczesnych form peryglacjalnych jako efektu działania 
procesów przy uwzględnieniu dostępnych danych ilościowych 
charakteryzujących tempo ich działania. Analiza obejmuje Alpy, 
Pireneje, Karpaty Południowe, Tatry, Cairngorms i Góry 
Skandynawskie. 

W każdych górach wysok ich Europy kl imat jest 
wystarczająco surowy, aby w obszarze powyżej górnej granicy 
lasu dz ia ła ły procesy peryg lac ja lne , p rowadzące do 
wykształcenia odrębnych form rzeźby peryglacjalnej lub 
uczestniczące w rozwoju form o innej genezie. Jednak tylko w tych 
górach gdzie występuje wieloletnia zmarzlina, typu ciągłego lub 
nieciągłego, występuje rzeźba peryglacjalna sensu stricto. 
Rozwijaja, się tam współcześnie wszystkie lub prawie wszystkie 
rodzaje form peryglacjalnych, a ich rozwój w sposób 
parametryczny można przypisać procesom peryglacjalnym. 
W górach, gdzie wieloletnia zmarzlina nie występuje lub występuje 
tylko w izolowanych, niewielk ich płatach, rozwija się 
współcześnie rzeźba peryglacjalna sensu lato. Działalność 
procesów peryglacjalnych w tych obszarach nie zawsze prowadzi 
do wykształcenia wyraźnych form rzeźby. Rozwijają się w nich 
jedynie niektóre formy peryglacjalne. 
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