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1. WPROWADZENIE

Géry wysokie od dawna fascynujg cztowieka ze wzgledu na piekno i zroz-
nicowanie ich krajobrazu. Réwnoczesnie jest to obecnie obszar wzrastajacej
ekspansji cztowieka i miedzy innymi, dlatego stanowi przedmiot badan uczo-
nych z zakresu nauk o Ziemi.

Obszary wysokogorskie obejmuja zaledwie 5% powierzchni Ziemi, ale ich
Srodowisko isposéb jego funkcjonowaniasgtak odmienne, ze w geomorfolo-
gii wprowadzono pojecie systemu morfodynamicznego obszaréw wysokogor-
skich (Barsch, Caine 1984).

W wysokich gdrach, morfogeneza peryglacjalna, jest opr6cz morfogenezy
glacjalnej, najwazniejsza czescia systemu morfogenetycznego. Dodatkowo
obecno$¢ lodu w gruncie zmienia warunki dziatania i wptywa na przebieg
wszystkich proceséw geomorfologicznych.

Odmienno$¢ srodowiska gér przyczynita sie takze do wyrdznienia gor
wysaokich $rednich i niskich szerokosci geograficznych jako jednego z typow
wspotczesnych srodowisk peryglacjalnych (French 1996).

Poznanie dziatajacych w nim proceséw peryglacjalnych i rozwijajacych
sie wskutek ich aktywnosci form rzezby ma w tych gdrach, podobnie jak w wie-
lu innych na $wiecie, prawie wiekowa tradycje. Wyniki badan prowadzonych
w pierwszej potowie XX wieku podsumowuje C. Troll (1944). Na przetomie
lat 40. i 50. XX wieku nastgpita ekspansja badan peryglacjalnych, takze w go-
rach wysokich, szczegélnie w Europie. W tym okresie rozpoczety sie pierw-
sze terenowe, a potem laboratoryjne, badania ilosciowe (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-
niate zaowocowaty ogromng liczbg opracowan naukowych iartykutéw, a po-
nadto ich wyniki byty ujete w kolejnych monografiach prezentujgcych postep
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 gérach wysokich poszerzono o rozpoznanie cech i parame-
trow wieloletniej zmarzliny, najwazniejszej 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 badan przyczynity sie do znacznego postepu w okresleniu mechani-
zmu dziatania procesdw w kontekscie ich uwarunkowan srodowiskowych.

Badania wspotczesnej rzezby peryglacjalnej w gérach wysokich na $wie-
cie zasadniczo obejmujatrzy grupy zagadnien:

1. Przedmiotem bardzo wielu prac jest rozciggtos¢ wysokosciowa i cechy
srodowiska strefy, w ktérej wystepuje rzezba peryglacjalna, atakze zréznico-
wanie wysokosciowe typow rzezby peryglacjalnej w gdrach Europy, Azji,
Afryki i obu Ameryk. Ich wyniki ujete sg w opracowaniach monograficznych
(m.in. Rathjens 1982; Poser, Schunke 1983; Héllerman 1985; Héllerman, Po-
ser 1977; Lautridou i in. 1992; Matsouka 2003).

2. Najwiecej badan dotyczy wyksztatcenia wspétczesnej rzezby perygla-
cjalnej w gorach wysokich. W tej grupie koncentrowano sie na regionalnym
rozpoznaniu wspotczesnej rzezby peryglacjalnej w réznych gérach na swiecie
(m.in. Jahn 1958, 1976; Rapp 1960; Klimaszewski 1960; Hollerman 1964,
1967; King 1968; Stingl 1969; Garleff 1970; Kelletat 1969, 1970a; Hastenrath
1973; Dumitrasko i in. (red.) 1974; Graff 1973; Mamezy 1977a; Schunke 1979;
Soutade 1980; Pekala 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, Krzemien, Sobiecki 2004), lub na wielostronnym,
szczegOtowym poznaniu poszczegélnych form rzezby np. lodowcéw gruzo-
wych (m.in. Corte 1988, Giardino i in. (red.) 1987; Gorbunov iin. 1992; Barsch
1996; Cheng i in. 1996; Humlum 1998, 2000; Ishikawa i in. 2001; Haeberli
i in. 2006; lkeda, Matsouka 2006), paséw mrozowych w Andach (m.in. Ha-
stenrath 1977; Francou 1988; Perez 1988, Francou i in. 2001), peryglacjal-
nych stokow piargowych w Goérach Skalistych (Luckman 1988), w Alpach
i Andach (Francou 1988), na Spitsbhergenie (Jahn 1970b, 1975; Andre 1993),
w Tatrach (Kotarba 1976), lobdw i teras soliflukcyjnych (m.in. Benedict 1970,
Smith 1992, Coutard iin. 1996; Hugenholtz, Lewkowicz 2002), strumieni gru-
zowych (kuruméw) (Romanovskij, Tjurin 1986), osadow warstwowych na sto-
kach gruzowych (grezes-litees) (m.in. Francou 1988, Van Steijn i in. 1995).
W badaniach form peryglacjalnych szczeg6lna uwaga jest kierowana na te
obszary, w ktérych wspétczesny rozwoj rzezby jest ograniczony przez uwa-
runkowania srodowiskowe np. goéry w Afryce Potudniowej (Boelhouwers
199 1a, b), gdyz umozliwia to okreslenie warunkéw granicznych rozwoju form.

3. Wielu badaczy dazy do poznania przebiegu i tempa poszczeg6lnych pro-
cesOw peryglacjalnych oraz wyjasnienia mechanizmu ich dziatania, przy uzy-
ciu parametréw ilosciowych. Stosunkowo szybki, w ostatnich latach, rozwgj
tych badan w gérach omawiajg m.in. J.P Lautridou i in. (1992), N. Matsuoka
(2001b, c, 2003), K. Hall i in. (2002), Jin i in. (2000). Wyniki badan wskazuja
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miedzy innymi na wazniejsza, niz uprzednio sagdzono role, niektérych czynni-
kéw, w rozwoju rzezby np. wietrzenia chemicznego (m.in. Caine 1992; Hall
i in. 2002; Thorn iin. 2006), czy wietrzenia biologicznego (Etienne 2002).
Bardzo wiele ilosciowych badan (podsumowanych m.in. przez Lautridou i in.
1992; Cheng Zhu 1996; Jin i in. 2000; Hall i in. 2002; Matsuoka 2001b, c,)
dotyczy wilgotnosci i termiki gruntu, a ich wyniki $wiadcza o dominujacej
roli tych czynnikéw w przebiegu proceséw peryglacjalnych w gérach, a takze
dokumentujg to w spos6b parametryczny (m.in. Coutard i in. 1996; Matsouka
i in. 1997; Matsumoto i in. 2001; Jaesche i in. 2003). Dla okreslenia wskazni-
kéw tempa procesdw peryglacjalnych szczeg6lne znaczenie maja diugie serie
pomiaréw, ktore pozwalajg eliminowaé fluktuacje okresowe w ich przebiegu.
Takie serie uzyskano dla soliflukcji w Gorach Skalistych w Kanadzie (Smith
1992), w Andach (Graff 1993), na Spitsbergenie (Akerman 1996,2005), w Go6-
rach Skandynawskich (Rapp, Akerman 1993), w Alpach (Gamper 1987; Ja-
esche i in. 2003), a takze rozwoju piargu i paséw gruzowych w Andach (Perez
1993). Podejmowane sg rowniez proby sprecyzowania mechanizmu dziatania
niektdrych proceséw peryglacjalnych np. sortowania mrozowego w pasach
sortowanych (Hastenrath 1977; Perez 1988; Francou 1988, Matsouka i in.
2003), spetzywania wieloletniej zmarzliny w formie lodowcéw gruzowych
(m.in. Haeberli 1985; Barsch 1996; Haeberli i in. 1998, 2006; Kaab, Reich-
muth 2005), soliflukcji (Matsuoka i in. 2003). Jednak pomimo licznych badan
iloSciowych, takze z zastosowaniem catorocznego, automatycznego monito-
ringu procesow (m.in. Matsuoka i in. 1997,2003; Matsumoto i in. 2001), otwar-
tym problemem jest ustalenie jednoznacznych relacji forma-proces. Nalezy
dodad, ze gory wysokie Europy byty gtéwnym obszarem badan wspotczesnej
rzezby peryglacjalnej, poza Goérami Skalistymi i Andami.

Znajomos¢ dziatania proceséw peryglacjalnych i ich skutkéw oraz zmien-
nosci obu tych elementéw w gérach wysokich Europy w profilu potudniko-
wym i rownoleznikowym jest istotna z punktu widzenia wrazliwos$ci Srodowi-
ska wysokogdrskiego na zmiany klimatu. Zmiany w przebiegu procesow,
zanikanie aktywnosci pewnych procesow i rozwoju zwigzanych z nimi form
lub uaktywnienie sie innych moga by¢ ich wskaznikami.
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2. CEL | ZAKRES PRACY

Zamierzeniem autorki jest préba spojrzenia na wspétczesng rzezbe pery-
glacjalnaTatr i innych obszarow wysokogorskich Europy poprzez analize roz-
mieszczenia i wyksztatcenia wspotczesnych form peryglacjalnych jako efektu
dziatania proceséw przy uwzglednieniu dostepnych danych ilosciowych cha-
rakteryzujacych tempo ich dziatania.

Celem nadrzednym jest poszukiwanie prawidtowosci w rozmieszczeniu
i wyksztatceniu form peryglacjalnych w gérach, przy réwnoczesnej prébie okre-
$lenia uwarunkowan lokalnych, regionalnych i ponadregionalnych, ktére w roz-
nym stopniu mogg determinowac rozwaj rzezby.

Procesy peryglacjalne to wazna, ale nie jedyna grupa proceséw przeksztat-
cajacych rzezbe wysokogorska, dlatego istotne jest takze okre$lenie relacji
proceséw peryglacjalnych do innych proceséw morfogenetycznych. Pozwoli
to na ocene efektywnosci proceséw peryglacjalnych w stosunku do innych
proceséw dziatajacych w srodowisku wysokogorskim.

Srodowisko gdrskie jest mozaika mikroérodowisk, stad w kazdych gérach
wysokich sg obszary, w ktérych warunki srodowiskowe sprzyjajg rozwojowi
form peryglacjalnych, chociaz formy te nie wystepujg w nich powszechnie.
Zastosowanie kryterium powszechno$ci wystepowania czynnych form pery-
glacjalnych, kryterium wystepowania petnego spectrum tych form oraz wy-
stepowania form wskaznikowych np. wieloletniej zmarzliny pozwoli r6znico-
wac obszary wysokogoérskie Europy i wydzieli¢ obszary z rzezba peryglacjalng
sensu stricto isensu lato. RGwnoczesnie mozliwe bedzie wskazanie, dla po-
szczegoblnych gor, charakterystycznych cech rzezby peryglacjalnej, uktaddéw
przestrzennych form, form powszechnych i dominujgcych w powigzaniu z pro-
cesami, ich intensywnoscig i uwarunkowaniami srodowiskowymi.

Analiza dostepnych danych terenowych z szerokiej grupy gérskich $rodo-
wisk peryglacjalnych Europy i ilosciowych relacji pomiedzy tempem proce-
sow i formami rzezby peryglacjalnej a zmiennoscig parametrow $Srodowisko-
wych pozwoli na okreslenie czynnikow wplywajacych na przestrzenng
réznorodnos¢ proceséw i form.

Szczego6lny nacisk jest potozony na wzajemne relacje klimat - procesy pe-
ryglacjalne, w tym okreslenie roli strefy klimatycznej lub odmiany klimatu,
a takze obecnosci lodowcdw, w rozmieszczeniu i wyksztatceniu form oraz
w przebiegu proceséw peryglacjalnych.
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Wspbdlczesny rozwdj rzezby peryglacjalnej jest wypadkowa klimatu lokal-
nego oraz warunkow podloza, na ktorym wskutek dzialania proceséw rozwi-
jaja si¢ formy rzezby peryglacjalnej (ryc. 1). Podloze tworza formy starszej
rzezby oraz pokrywy. Oba elementy sa wyksztalcone bardzo rdznie w zalez-
nosci miedzy innymi od litologii skat podloza, ktéra szczegdlnie wptywa na
wyksztalcenie pokryw stokowych.

KLII\IAT \

RZEZBA D —— RZEZBA
ODZIEDZICZONA | «——— | PERYGLACJALNA

Pl

LITOLOGIA

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

W kazdych gorach wysokich wystepuje strefa z klimatem odpowiednim
dla dziatania proceséw i powstawania form rzezby peryglacjalnej. Jednak for-
my peryglacjalne rozwijaja si¢ jedynie w niektorych fragmentach tej strefiy.
Wyniki badan niemieckich na Grenlandii wskazuja na to, ze morfogeneza pe-
ryglacjalna w granicach klimatycznie okreslonej strefy peryglacjalne;j jest uwa-
runkowana przez konfiguracje terenu (rzezbg odziedziczona), allochtoniczne
osady oraz przez lokalne i edaficzne czynniki (Schunke 1977, 1979; Stablein
1977). Podobnie w gdrach, przyczyna nierownomiernego rozkladu rzezby pe-
ryglacjalnej w strefie z klimatem sprzyjajacym jej rozwojowi, moga byé wa-
runki stworzone przez odziedziczong rzezbg glacjalna.

Formy rzezby w systemie gorskim sa obiecktami wzajemnie od siebie za-
leznymi w czasie i przestrzeni. Tworza trwaly hierarchiczny system, zawiera-
jacy w sobie zapis (palimpsest) uprzedniej morfogenezy (Chorley iin. 1984).
Oznacza to, ze mniejsze formy rzezby sa nalozone na wieksze i ze starsze
formy rzezby sa czg$ciowo wymazane przez mlodsze, utworzone przez proce-
sy, dla ktérych starsze formy okreslaja warunki i granice dziatania. Podobnie
w gorach wysokich rézny typ odziedziczonej rzezby glacjalnej moze w od-
mienny sposdb wplywaé na rozwdj wspolczesnej rzezby peryglacjalne;.
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Mianem gor wysokich zgodnie z definicjg zaproponowang przez C. Trolla
(1973) mozna w Europie okresli¢ bardzo wiele obszarow gérskich, od gor
Spitsbergenu i Islandii na pétnocy do Sierra Nevada i Kaukazu na potudniu,
a takze od wyzyn Szkocji na zachodzie do Uralu na wschodzie. Poszczeg6lne
obszary réznig sie znacznie pod wzgledem wspétczesnego rozwoju rzezby,
w tym rzezby peryglacjalnej, co jest zwigzane miedzy innymi z ich potoze-
niem w réznych warunkach klimatycznych.

Do analizy wybrano obszary wysokogdrskie lezace w réznych strefach kli-
matycznych (okotobiegunowa, umiarkowana, podzwrotnikowa - wg W. Oko-
towicza (1969)) i zr6znicowanych odmianach klimatu (morski, kontynental-
ny). Oprécz Tatr, sg to Gory Skandynawskie, Alpy, Karpaty Potudniowe,
Pireneje, Cairngorms (ryc. 2). Na mapie procesow geomorfologicznych na
Swiecie sg one wihaczone do strefy: ,,Frostdynamische Prozesse, intensive Ab-
spulung undfluviale Prozesseeinschliesliez Thermoerosioncharakteryzujg-
cej sie procesami mrozowymi, gelisoliflukcja, termokrasem, procesami odpa-
dania i wietrzenia oraz intensywnym sptukiwaniem i procesami fluwialnymi
(Hagedorn, Poser 1974). Obszary te rdznig sie takze typem odziedziczonej
rzezby glacjalnej.

Zagadnienia wspotczesnej peryglacjalnej rzezby gor wysokich beda oma-
wiane w oparciu o wyniki analizy dotychczasowych danych o przebiegu pro-
ceséw peryglacjalnych i rozwoju form w wybranych obszarach wysokogor-
skich Europy. Whnioski z opracowarn zostang poddane krytycznej ocenie, ktérej
podstawg sg wiasne materiaty zebrane w czasie badarn terenowych w tych ob-
szarach. W analizie zostanie uwzgledniony postep w rozpoznaniu mechani-
zmu procesow. Réwnoczesnie nalezy zauwazy¢, ze dane dostepne w literatu-
rze bywaja niekompletne, zaréwno w czesci dotyczacej form rzezby jak
i przebiegu proceséw. Zwiaszcza w starszych pracach formy rzezby sa trakto-
wane jako dowod aktywnosci proceséw peryglacjalnych, cho¢ nie zawsze sg
one aktywne. Najczesciej brak jest podziatu na formy aktywne i reliktowe
(w sensie geomorfologicznym) lub fosylne (w sensie geologicznym), a prze-
ciez jedynie formy Swieze, czynne sg Swiadectwem aktywnosci procesow.

Korzystajac z wyjazdéw wymiennych PAN, stypendiow i Srodkow wia-
snych, autorka prowadzita badania rzezby peryglacjalnej w Alpach Wioskich
- DolinaMartello, w masywie Ortles-Cevedale (1986,1988,1990,1994,1996),
Alpach Francuskich - Dolina Venon w masyw Ecrins (2001, 2002), Gorach
Skandynawskich - Géry Abisko, Dolina Tarfalaw masywie Kebnekaise oraz
masywy Sanna i Maila w rejonie Kilpisjarvi (1988, 1990, 1991, 1996, 1998,
2000, 2003), Pirenejach - masywy Maladeta i Monte Perdido (1993, 2003,
2004), Wyzynach Szkocji - masyw Cairngorms w (2000, 2002), Karpatach
Potudniowych - masywy Fagara§ i Retezat (1999, 2001, 2003).
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Ryc. 2. Gory wysokie Europy na tle rozmieszczenia wieloletniej zmarzliny. Roz-
mieszczenie zmarzliny wedhig J. Browna i in. (1998) oraz J. Warburtona (2007),
zmienione. 1 — izolowane platy, 2 — sporadyczna (10-50% pow.), 3 — nieciagla
(50-90% pow.), 4 — ciagla (>90% pow.). Mapy lokalizacyjne poszczegdlnych
obszaréw wysokogérskich 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 byty czeSciowo finansowane z grantu KIBN 3P04044523:
iiAbiotyczne i biotyczne wskazniki wspdtrzednych zmian $rodowiska przyrod-
niczego Tatr powyzej gornej granicy lasu".

W badaniach rzezby peryglacjalnej, w wymienionych powyzej obszarach
badawczych autorka stosowata kartowanie geomorfologiczne wybranych frag-
mentéw terenu w skali szczeg6towej, badania punktowe na stanowiskach, ba-
dania w katenach stokowych oraz dokumentacje fotograficzna.

Zasadniczo w badaniach wspdtczesnej rzezby peryglacjalnej w gorach
wysokich uzywany jest szeroki wachlarz metod. Ws$réd metod geomorfolo-
gicznych dominuje kartowanie geomorfologiczne w r6znej skali, jednak cze-
sto stosowane sg badania punktowe lub w katenach stokowych. Metody sedy-
mentologiczne, w tym badanie sktadu mechanicznego pokryw, litologiczne
i mikromorfologiczne, a takze pomiary termiki gruntu przy uzyciu termome-
tréw, termograféw i termistoréw, uzywane sg do okreslenia warunkéw dziata-
nia proceséw peryglacjalnych. W badaniach dynamiki proceséw peryglacjal-
nych stosuje sie rozne metody. Najczesciej sg to proste techniki pomiarowe,
takie jak np. linie kotkéw wkopywane w grunt na r6zng gtebokos¢, linie zna-
czonego materiatu gruzowego do mierzenia wielko$ci przemieszczania po-
kryw, siatki do fapania materiatu odpadajacego ze $cian skalnych, ruchomie-
rze do pomiaru wielkos$ci podnoszenia. Stanowiska badawcze sprawdzane sg
okresowo, bez stosowania ciagtego zapisu. Nalezy dodac, ze zdecydowana
wiekszos$¢, wykorzystanych w tej pracy, dotychczas publikowanych danych
iloSciowych dotyczacych dynamiki procesow peryglacjalnych w gérach wy-
sokich Europy, w tym takze wyniki badan autorki w Tatrach, zostata uzyskana
w wyniku stosowania wymienionych powyzej metod. W ostatnich latach za-
czeto stosowaé réwnoczesna, ciagla, automatyczna rejestracje warunkow ter-
miczno-wilgotno$ciowych gruntu i dynamiki proceséw peryglacjalnych, przy
uzyciu logeréw, miedzy innymi w badaniach klinbw mrozowych i lodowych,
mrozowych mchéw gruntu i soliflukcji (m.in. Matsouka i in. 1997; Kling 1996;
Matsuoka, Humlum (red.) 2003; Humlum, Matsuoka 2004). W Tatrach zasto-
sowano jg w badaniach termiki gruntu (Baranowski i in. 2004,2005). Najwie-
cej rdznorakich metod i technik zaangazowano celem uzyskania ilosciowych
danych dotyczacych wieloletniej zmarzliny i jej mchu, ktérego przejawem sg
lodowce gruzowe. Nalezg do nich wiercenia, monitoring termiki gruntu w otwo-
rach wiertniczych, metody geofizyczne (m.in. elektrooporowe, sejsmiczne,
magnetoteluryczne, georadar, kamera termowizyjna) szczegétowo omdwione
w pracach D. Vonder Muhll iin. (2002), L. Schrott i in. (red.) (2003), fotogra-
metria oraz metody geodezyjne (Haeberli i in. 2006). W celu weryfikacji i uzu-
petnienia badan terenowych stosuje sie symulacje w laboratoriach, szczegdl-
nie w odniesieniu do proceséw wolno dziatajacych, 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
iiim. 1996; Harris i in. 2000).

Uzycie w badaniach proceséw peryglacjalnych, réznych metod i technik
pomiarowych, wplywa na niejednorodno$¢ uzyskanych wynikéw i stwarza
pewne trudnos$ci, w zastosowaniu wskaznikéw tempa tych proceséw, do oce-
ny ich aktywnosci i roli obszarach wysokogorskich.



3. SRODOWISKO PERYGLACJALNE A RZEZBA
PERYGLACJALNA

3.1. WPROWADZENIE - POJECIE PERYGLACJAL

Srodowisko peryglacjalne zajmuje 20% powierzchni Ziemi, a réwnocze-
$nie terminperyglacjatjest niejednoznacznym skrétem pojeciowym, chociaz
wygodnym w uzyciu i powszechnie uzywanym (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 ,peryglacjat" (niem. - Periglazial, ang. -periglacial) zostat wpro-
wadzony w 1909 roku przez W. tozinskiego dla opisania warunkéw wietrze-
nia mrozowego zwigzanego z powstaniem pokryw blokowych w Karpatach.
Réwnoczesnie na 11 Kongresie Geologicznym w Sztokholmie wprowadzit on
pojecie ,strefy peryglacjalnej" do opisania klimatycznych i geologicznych
warunkéw obszaréw przylegajacych do plejstocenskich lodowcéw i ladolo-
déw (Lozinski 1909, 1912), stad jego definicjajest traktowana jako geogra-
ficzna (Dylik 1964). W. Lozinski nie podat jednak zadnej klimatycznej ani
geomorfologicznej interpretacji tego pojecia (Jahn 1970b, 1975).

A. L. Washburn (1980) uzywa terminu ,,peryglaciat zamiast ,,geocrolo-
gy", ktorym okresla badanie gruntéw zamarznietych, zaréwno sezonowo jak
i wieloletniej zmarzliny, ale z wykluczeniem lodowcow. Jest on przez tego
autora stosowany do opisania nieglacjalnych procesow icech zimnych klima-
téw bez wzgledu na wiek i blisko$¢ lodowcow. Krytyczne podejscie do tego
terminu w literaturze rosyjskiej spowodowato zastapienie go okresleniami
akcentujacymi geneze: procesy i formy kriogeniczne, kriosfera, geokriosfera,
ktadacymi nacisk na geneze (Popov 1967; Dostovalov, Kudrjasev 1967).

Znaczenie terminu peryglacjat, szczeg6lnie w stosunku do przesztosci tak-
ze kwestionowano (m.in. Troll 1944; Cappello 1962), a nawet proponowano,
aby je porzuci¢ (Linton 1969). Z kolei M. Klimaszewski (1978), konsekwent-
nie za W. Lozinskim, podwazat uzywanie pojecia ,,peryglacjat* w odniesieniu
do zjawisk wspétczesnych, gdyz uwazat, ze to pojecie obejmuje cato$¢ wa-
runkéw klimatycznych i zwigzanych z nimi zjawisk, w tym geomorfologicz-
nych, jedynie w otoczeniu lagdolodu i nie powinno by¢ uzywane w stosunku
do obszaréw, w ktérych lIadoléd nie wystepuje.
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3.2. KONCEPCJE BADAN PERYGLACIJALU

Termin ,peryglacjat" odnosi sie do catosci zjawisk nazywanych perygla-
cjalnymi, a wiec do warunkéw Srodowiska, szczego6lnie klimatu, jak réwniez
zespotu proceséw i zwigzanych z nimi form rzezby, charakterystycznych dla
obszaréw o skrajnie zimnym klimacie. Niejednoznaczno$¢ pojecia wynika
miedzy innymi z tego, ze obszary wystepowania zjawisk peryglacjalnych sg
okre$lane mianem - ,,Srodowisko peryglacjalne" (np. French 1976,1996), ,,stre-
faperyglacjalna™ (np. Jahn 1970b, 1975), ,,dziedzina peryglacjalna” (np. Jahn
1975) czy ,,system peryglacjalny" (Ritter i in. 2002), odzwierciedlajagcym za-
stosowany w badaniach sposob podejscia, ktéry odpowiednio mozemy na-
zwac ekologicznym, geograficznym, klimatycznym i geomorfologicznym.
Podejscie geologiczne prezentowat B. Hoghom (1914), ktdry traktowat l6d
jako czynnik geologiczny.

Wymienione powyzej okre$lenia, stosowane do zjawisk peryglacjalnych,
ujmujgich rézne aspekty. W podejsciu geograficznym przedmiotem zaintere-
sowania jest przestrzen, wewnatrz ktorej na wszystkie procesy wptywa dzia-
tanie mrozu isilnie zmrozonego gruntu, ajednym z waznych zadan jest znale-
zienie metody i kryteriow do okres$lenia granic takiej strefy morfoklimatycznej.
Zasieg tej strefy nie musi by¢ réwnoznaczny z zasiegiem wieloletniej zmarz-
liny. W takim znaczeniu, poje¢ ,,periglacial environments" albo ,,periglacial
zone" uzywajgmiedzy 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-
noszac je gtéwnie do strefy peryglacjalnej obszaréw nizinnych Syberii i Ka-
nady. Za podstawe okre$lania granic strefy przyjmowano rozmieszczenie dia-
gnostycznych form peryglacjalnych, przy czym uwzgledniano jedynie zespoty
form lub pojedyncze wystgpienia form oraz klimatyczne progi ich geograficz-
nych zasiegow (Karte, Liedtke 1981; Karte 1982).

W podejsciu ekologicznym jako réwnowazne traktowane sg wszelkie ele-
menty Srodowiska naturalnego, a wiec warunki klimatyczne, roslinne, glebo-
we w powiazaniu z procesami geomorfologicznymi i formami rzezby. W tym
ujeciu pojecie peryglacjat odnosi sie do szerokiego spektrum niezlodowaco-
nych, zimnych $rodowisk, bez wzgledu na blisko$¢ lodowca w czasie i prze-
strzeni, ktore cechuje obecno$é wieloletniej zmarzliny i oscylacje temperatu-
ry wokot zera, skutkujgce zamarzaniem i rozmarzaniem gruntu (Grahmann
1951; Dylik 1964; Jahn 1970b, 1975; French 1976; Washburn 1980; Karte,
Liedtke 1981; Ritter i in. 2002). Najwazniejszg ekologiczng granicg zwigzang
ze Srodowiskiem peryglacjalnym jest treeline, czyli absolutna gorna granica
wystepowania drzew (Ballantyne, Harris 1994).
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Warunki klimatyczne, w tym obecno$¢ niskich temperatur, oscylacji tem-
peratury wokot zera i pokrywy $nieznej, przyjeto jako podstawe do uznania
danego obszaru jako dziedziny peryglacjalnej (periglacial domain, perigla-
ziale Raum), co w r6znym stopniu odpowiada pojawieniu sie w nim poszcze-
gblnych zjawisk peryglacjalnych (H6llermann 1967; Jahn 1975; French 1976).
Jednakze zakres cech, wskazywanych jako konieczne dla okre$lenia Srodowi-
ska danego obszaru mianem dziedziny peryglacjalnejjest rozny i ze wzgledu
na duzg réznorodnos¢ przyrody, mato prawdopodobne, jest podanie iloscio-
wych parametrow klimatu, a takze innych elementéw $rodowiska np. roslin-
nosci. Na przyktad klimat peryglacjalny Spitsbergenu, Grenlandii, Islandii le-
zacych na tej samej szerokosci geograficznej ma zupetnie inne parametry
(Okotowicz 1969; Embleton, King 1975; Dgbski2003). 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) wyr6zniaja 5 typéw klimatu peryglacjalnego - kli-
mat pustyni polarnej, arktycznej tundry, kontynentalny, wysokogorski (alpi-
ne) i matych wahan temperatur. Pustynie polarne pojawiajg sie na szeroko-
Sciach powyzej 70°N. Z kolei klimat tundry arktycznej obejmuje strefe
pomiedzy granicg drzew a pustyniami polarnymi. Znaczenie klimatu podkre-
$la L. Starkel (2005), przyjmujac, ze cechy peryglacjalne rzezby to te, ktore
powstajg w klimacie peryglacjalnym, gdzie wystepuje wieloletnia zmarzlina
i brak jest zwartej pokrywy roslinnej.

Jako pierwszy czysto geomorfologiczne podejscie do zjawisk peryglacjal-
nych zaprezentowat R. Grahmann (1951), ktéry pojeciem ,,_periglaziar" objat
gtdwnie procesy rzezbotworcze, chociaz juz C. Troll (1948), podobnie jak
pozniej J. Dylik (1964), przyjat ze geomorfologiczna efektywnos¢ dziatania
mrozu i przemarznietych gruntow, stanowi podstawowe kryterium diagnostycz-
ne, pozwalajace okreéli¢ dane $rodowisko jako peryglacjalne. Srodowisko
peryglacjalne jest rozumiane jako $rodowisko geomorfologiczne, w ktérym
przemarzniecie gruntu, zaréwno dzienne, sezonowe, jak i wieloletnie, jest tak
intensywne, ze powoduje wyrazne efekty geomorfologiczne (Troll 1944).

Z kolei J. Tricart (1970) podkresla znaczenie zréznicowania wihasciwosci
wody, ktéra zmienia stan skupienia z ciektego na staty i odwrotnie. Zjawiska
z tym zwiazane moga uruchamiac szereg procesow geomorfologicznych (Em-
bleton, King 1975; Embleton, Thomes 1985), a takze wptywaé na procesy
glebowe (Cailleux, Taylor 1954). Witasnie ze wzgledu na nadrzednos¢, takie-
go rozwoju rzezby i przebiegu gtdwnych procesow, ktéry podkresla wzmozo-
ny udziat zamarzania i odmarzania oraz wietrzenia mrozowego, atakze wptyw
podpowierzchniowego lodu gruntowego, wyrdzniono system peryglacjalny
(Ritter i in. 2002).
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W $rodowisku peryglacjalnym dziata takze wiele proceséw geomorfolo-
gicznych, typowych dla obszaréw niezlodowaconych o innym klimacie. Pro-
cesy te moga dziata¢ w warunkach Srodowiska peryglacjalnego z inng czesto-
tliwos$cig lub intensywnos$cia, a przede wszystkim maja inng efektywnos$é
rzezbotworczg. Gtdwna rdznica pomiedzy zjawiskami peryglacjalnymi a tymi
ze strefy umiarkowanej, to przebieg i tempo proceséw oraz sposob w jaki
uczestnicza w systematycznym modelowaniu rzezby (Ritter i in. 2002). Tylko
w $rodowisku peryglacjalnym powstaje wieloletnia zmarzlina, szczeliny
z kontrakcji, termokras, kliny mrozowe (French, Karte 1988). Wietrzenie mro-
zowe jak dotychczas jest stabo udokumentowane badaniami terenowymi (Wa-
shburn 1980; Ritter i in. 2002). Ze wzgledu na czestotliwo$¢ ich wystepowa-
nia i wielko$¢, uwzgledniamy segregacje mrozowg i sezonowa dziatalnosc
mrozu oraz gwattowne ruchy masowe, czyli sptywy gruzowe formowane
w warstwie czynnej (Ritter i in. 2002).

Wiekszos$¢ badaczy jest zgodnych, ze zjawiska albo procesy peryglacjalne
nie wymagaja bliskosci lodowca (Washbum 1980; Karte, Liedtke 1981; Har-
ris i in. 1988; Ballantyne, Harris 1994; French 1996, 2000; Ritter i in. 2002;)
oraz, ze podstawowym czynnikiem ich rozwoju jest intensywna dziatalnos¢
mrozu i odstoniecie powierzchni gruntu, pozbawionej pokrywy $nieznej przez
pewng czes¢ roku (Ritter i in. 2002).

Ostatnio w literaturze anglojezycznej stosuje sie pojecia ,,cold-climatepro-
cesses™ i,,cold-climate landforms™ jako okre$lenie dla proceséw i form nazy-
wanych uprzednio peryglacjalnymi. Sgto z pewnoscig terminy bardziej ade-
kwatne. W jezyku polskim powinny brzmie¢ procesy zimnych klimatow lub
rzezba zimnych klimatdéw. Satojednak stosunkowo dtugie okre$lenia, dlatego
W niniejszej pracy zastosuje przymiotnik ,peryglacjalny, -a" jako synonim
tego pojecia.

3.3. SRODOWISKO PERYGLACJALNE - DEFINICJA

Stosunkowo najlepiej pojecie ,$Srodowiska peryglacjalnego” definiuje
H. French (1996, 2000) odnoszac je do obszarow, w ktérych procesy zwigza-
ne z mrozem i/lub wystepowanie wieloletniej zmarzliny sg dominujace lub
charakterystyczne. Podkresla on jednak, ze dotychczas nie ustalono wyraz-
nych parametréw dla poszczegélnych elementéw Srodowiska naturalnego, ktore
mozna by uzna¢ za jednoznaczne kryteria wyrdzniajgce czy okreslajace $ro-
dowisko jako peryglacjalne.

H. French (1996) przyjmuje, ze typowe procesy w tym $rodowisku to:

- rozwdj wieloletnich gruntéw mrozowych (perennially cryotic ground),
tam gdzie dziata segregacja mrozowa w potgczeniu z termiczng kontrakcjg
w okresie zamrozenia,
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- roztapianie gruntu i petzniecie bogatej w 16d zmarzliny,

- wietrzenie mrozowe skat i pokryw zwietrzelinowych, w tym dezintegra-
cjapowierzchni skaty przez kliny mrozowe i/lub kompleks proceséw wietrze-
nia fizyczno-chemicznego.

Ponadto réwniez:

- aktywno$¢ mrozu w sezonowo zamarznietej warstwie wyrazona poprzez
podnoszenie mrozowe, wzruszanie i mieszanie gleby przy udziale wody (soil
churning), spetzywanie mrozowe, przechylanie gtazéw (stone tilting), podno-
szenie w czasie zamarzania (upfreezing), przemieszczanie materiatu, sortowa-
nie okruchéw,

- szybkie mchy masowe, w tym takze relatywnie powolne ptyniecie nasa-
czonej wodg gleby (soliflukcja) wspomagane przez sptukiwanie, odpadanie,
osiadanie (slupms) lub obrywy, ktére prowadza do aktywnego rozwoju stoku,

- rezimy fluwialne, kt6re cechuje sezonowy przeptyw, pochodzacy gtow-
nie z roztopéw, z duzg iloscig materiatu transportowanego w zawiesinie i wle-
€zonego,

- silne procesy zwigzane z dziatalno$cig wiatru, obejmujace niwacje lub
efekty obecnosci ptatow $nieznych.

Roéwnoczesnie H. French (1996) rozrdznia srodowisko peryglacjalne, w kté-
rym przewazaja procesy mrozowe ($rednia roczna temperatura powietrza
<- 2°C) oraz takie gdzie procesy mrozowe nie muszg dominowaé (Srednia rocz-
na temperatura powietrza od -TC do +3°C).

Zasadniczo odmiennie $rodowisko peryglacjalne definiujg C. Ballantyne
i Ch. Harris (1994), przyjmujac za S. Harris'em i in. (1988), ze pojecie to
obejmuje catosé warunkow srodowiska, proceséw i form rzezby zwigzanych
z zimnymi, niezlodowaconymi obszarami, w tym wszystkie, nie tylko mrozo-
we, formy i procesy. Wedtug tych autoréw Srodowisko peryglacjalne, obej-
muje obszary, w ktorych nieglacjalne procesy, zwigzane z zimnym klimatem,
tworzg wyrazne formy rzezby i osady, czesto w wyniku przemarzniecia grun-
tu. Ta definicja Srodowiska peryglacjalnego ma zakres szerszy niz podana przez
H. Frencha (1976, 2000).

Z kolei S. Harris (1988) wyrdznia aktywne $rodowiska peryglacjalne, dla
ktérych cechg niezbedng jest obecnos$¢ wieloletniej zmarzliny. Wedtug nie-
ktérych autoréw wieloletnia zmarzlina uznawana jest za podstawowg ceche
srodowiska peryglacjalnego (Tricart, Cailleux 1950; French 1976; Harris 1981;
Jahn 1970b, 1975), a wedtug innych jej obecnos¢ nie jest konieczna (Karte,
Liedtke 1981; Harris i in. 1988; French 1996).
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Tabela 1. Polozenie granic okre$lajacych zasieg klimatycznej strefy peryglacjalnej

Polozenie granicy Polozenie gdrnej ] Rozpigtoscé
Nazwa gor wieloletniego $niegu granicy lasu Zrodio pionowa
(mn.p.m.) (m n.p.m.) strefy (m)
Storbreen, Grasubreen, .
Sl Skanayrmwalie 1900 800 | @degard i in. (1992) 1100
Cairngorms 700 | Ballantyne, Harris (1994) 550
Tatry 2600 (klimatyczna) 1550 | Karrasch (1977) 1100
Fiioar 1700-1750 N, 650
Baray 1750-1780 S | Voiculescu (2002)
Retezat 1730 N, 1850 S 650
Alpy Potudniowe
Aigeritera 2800 Pappalardo (1999)
Ubaye 3000 2400-2500 | Francou (1988) ~600
Vanoise 3100 N, 3300 S Marnezy (1977b)
T 2500 N
Alpy Bemenskie 5900 S Imhof (1996, 1998)
Gornergrat,
Alpy Walijskie 3400 2300 | King (1990) 900
Dolina Engadin
(gbrna), Alpy 2600-3000 2000-2200 | Haeberli i in. (1992) 600-800
Szwajcarskie
Wysokie Taury Stingl (1969),
Glockglokner 2800-2900 2000 N, 2100 S Lehmkuhl (1989) 700-800
Alpy Wioskie, Ortles- 2935 N, 2925 E, Pedrottiiin. (1970)
Cevedale 3100 NE, 3050 NW 2350-2450 | 7o entini (1985) ~600
. . 2900 W Julian i in. (2001) 500 W
Pirencje 3100 N 2400 Grove (2004) 700N

Uwaga: N, S, E, W, NW ekspozycja stokow
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Préby okreslenia zasiegow strefy peryglacjalnej byly przedmiotem badan
gtéwnie geomorfologéw niemieckich ze szkoty peryglacjalnej Uniwersytetu
w Getyndze, skupionych wokét H. Posera(m.in. Poser 1954; Héllerman 1964,
1967,1985; Stingl 1969; Garleff 1970; Kelettat 1970a; Hagedorn, Poser 1974;
Héllerman, Poser 1977; Schunke 1977; Hagedorn 1980) i szkoty szwajcar-
skiej skupionej wokét G. Furrera (1965). Bezposrednim rezultatem tych prac
sg schematy przedstawiajgce zasiegi wysokosciowe strefy peryglacjalnej i form
w wiekszosci masywow wysokogorskich Europy (m. in. Hollerman 1967; Stingl
1969; Kelletat 1969, 1970a; Garleff 1970) a takze Swiata (Rathejns 1982, Ha-
stenrath 1973, 1977), podobne do prezentowanego na rycinie 4.

Jako szczeg6towe kryterium okreslania dolnej granicy strefy peryglacjal-
nej w gorach przyjmowano:

- dolng granice gelisoliflukcji (Stingl 1969; Hoéllerman 1972a, b, 1985;
Hollerman, Poser 1977; Karte 1982),

- dolng granice regularnie wystepujacych zjawisk peryglacjalnych (soli-
fluction limit), traktowang takze jako dolna granica obszaréw wysokogoérskich
(Troll 1955; Héllerman 1967; Kelletat 1969; Furrer, Dorigo 1972). Jednak,
jak stusznie zauwaza A. Jahn (1970a) dolna granica strefy peryglacjalnej nie
jest linig, a raczej pasem o pewnej szerokosci, ktory zazwyczaj lezy wyzej
w centralnej czesci gér (Hollerman 1967; Hollerman, Poser 1977).

Wydzielona w ten spos6b strefa peryglacjalna obejmuje swym zasiegiem
kilka pieter geoekologicznych, stad stosowano w jej obrebie dalsze podziaty
np. C. Troll (1948) wyrdzniat dwa pietra: niwalne i subniwalne.

W Alpach G. Furrer (1965), na podstawie typdw proceséw i mikroform,
wydziela strefe gruntdéw strukturalnych powyzej 2800 m n.p.m., soliflukcji
swobodnej - ciggtej i zwiazanej na wysokosci 2800-2300 m n.p.m. oraz poni-
zej, az do gornej granicy lasu, a nawet w obrebie lasu, pietro z lobami solifluk-
cyjnymi.

Grunty strukturalne i formy soliflukcyjne sg takze podstawg podziatu pie-
tra peryglacjalnego, zaproponowanego przez P. Héllermana (1967) dla Pire-
nejéw i Alp Wschodnich. Dzieli on klimatyczna dziedzine peryglacjalng (Raum)
na pietra obejmujace nastepujace obszary: powyzej dolnej granicy soliflukcji,
powyzej dolnej granicy gruntow strukturalnych i powyzej granicy wielolet-
niego $niegu (365 dni). Obszar pomiedzy granica wieloletniego $niegu a dol-
ng granicg gruntéw strukturalnych nazywa pietrem peryglacjalnym gérnym,
a obszar pomiedzy granicami gruntéw strukturalnych i soliflukcji pietrem pe-
ryglacjalnym dolnym (Hollerman, Poser 1977).

Z kolei H. Stingl (1969) w Alpach Wschodnich wyrdznia tylko dwie stre-
fy, nizszg zdominowang przez geliflukcje i wyzszg strefe form sortowanych.
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Nieco inaczej okresla wysokosciowe pietro peryglacjalne w Alpach F. Lehm-
kuhl (1989). Ponizej pietra lodowcow, ktdrego dolna granica lezy na réznej
wysokosci podobnie jak jezyki lodowcéw, wyrdznia kolejno pietro niwalne
i peryglacjalne. Podstawa wydzielenia pierwszego z nich jest obecno$¢ wy-
razniejszych form niwalnych - nisz i rynien, podczas gdy stoki w pietrze pe-
ryglacjalnym sg wygtadzone przez dziatanie sohflukcji. Dolna granica pietra
niwalnego wiaze sie ze $rednig roczna temperaturg powietrza od -0,9 do
-2,2°C i $rednigroczng sumg opadu - 1509-2590 mm oraz okresem topnienia
$niegu od maja do pazdziernika, kiedy $rednia temperatura powietrza wynosi
2,7-4,1°C, a opady miesieczne wahajg sie od 127-204 mm. Jej potozenie jest
zalezne od suchosci klimatu. Najbardziej zbliza sie do lodowcéw we wschod-
nich, wewnetrznych masywach Alp, gdzie szerokos¢ strefy waha sie od 300
do 400 m (masyw Glockner, Ankogel). Z kolei w bardziej wilgotnych masy-
wach zewnetrznych (masyw Pelvoux, Queyras) dochodzi do 500 metréw.

Do podziatow alpejskich nawigzuje D. Kelletat (1970a), dzielgc strefe pe-
ryglacjalng w gdrach subpolamych i $rednich szerokosci geograficznych na:

- dolnag, ktorej cecha diagnostycznajest obecnos¢ form gelisoliflukcji i kon-
geliturbacji pokrytych przez roslinnos¢,

- $rodkowa z lobami gelisoliflukcji, o czotach porosnietych murawa (thurf-
banked) iz formami sortowania bez pokrywy roslinnej,

- gorna z gelisoliflukcja swobodng i Swiezymi formami sortowania.

W Tatrach, wydzielona przez A. Jahna (1975) strefa peryglacjalna, czyli
obszar powyzej gornej granicy lasu, obejmuje kilka pieter klimatycznych
wyréznionych przez M. Hessa (1965, 1974) i geoekologicznych przez A. Ko-
tarbe (1976). A. Jahn (1975) dzieli te strefe na pietra: tufurow 1500-1800 m
n.p.m., soliflukcji 1800-2000 m n.p.m. oraz czynnych gruntow strukturalnych
powyzej 2000 m n.p.m. Podziat strefy peryglacjalnej w Tatrach nawigzuje do
podziatu strefy peryglacjalnej w Alpach.

S. Rudberg (1972) analizuje rozkad rzezby peryglacjalnej w obrebie stre-
fy peryglacjalnej w goérach Skandynawii, kt6ra takze utozsamiana jest z ob-
szarem powyzej gornej granicy lasu. W wyniku tej analizy wprowadza po-
dziat tej strefy, kolejno powyzej granicy lasu, na strefy: soliflukcji zwigzanej
(turf-banked lobes) wraz z orajgcymi gtazami (ploughing blocks), soliflukcji
swobodnej (stone-banked lobes) wraz z pasami sortowanymi i nie sortowany-
mi, oraz wietrzenia mrozowego (frost-shaterred zone).

Dla gor Europy w tzw. standardowym modelu pietrowego zréznicowania
w obrebie pietra peryglacjalnego, ograniczonego od dotu gérna granicg lasu,
a od gory obecnoscig urwisk i stromych stokéw lub lodu i $niegu, wyrdznio-
no: dolne sub-pietro soliflukcji zwigzanej i gérne sub-pietro soliflukcji swo-
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bodnej i gruntéw strukturalnych. Granicg sub-pieter jest dolna granica czyn-
nych gruntéw strukturalnych (Hollerman 1985).

Podziat strefy peryglacjalnej ze wzgledu na wysokos¢ jest dos¢ ogdlny
i nie zawsze oddajacy rzeczywisto$é. Srodowisko wysokogorskie jest mozai-
ka mikrosrodowisk, a zatem takze strefa peryglacjalna jest zréznicowana w
obszarze okreslonym przez powszechnie przyjmowane granice: gorna granice
lasu i lodowee. Ponadto w tych podziatach nie uwzgledniono, nawet w gorach
zlodowaconych, najwyzszego pietra, czyli wolnych od lodu fragmentow sto-
koéw i grani powyzej jezykow lodowedw i pol firnowych. Ze wzgledu na spe-
eyficzne warunki srodowiska w bezposrednim sasiedztwie jezykéw lodow-
cow (duza wilgotnosc, niskie temperatufy, obecnosé wieloletniej zmarzliny,
dostepnos¢ duzej ilosei roznej frakeji luznego materiahi, brak pokiywy roshin-
fie]), Mozna probowaé wydzieli¢ ten obszar ze sirefy peryglacjaliej.

Zasieg wysokosciowy a takze przestrzenmy, czyli wielko$¢ powierzchni
g6r zajmowanej przez strefe peryglacjalng, moze by¢ inny w poszczegdlnych
goérach wysokich, w zwigzku z ich potozeniem w odmienne;j strefie klimatycz-
nej oraz typie klimatu np. bardziej suchy kontynentalny, czy wilgotny morski.

Podsumowujgc mozna zaproponowaé nastepujaca definicje stirefy perygla-
cjalnej w gérach: strefa peryglacjalna to pietro, ktére charakteryzuje sie dzie-
dzing peryglacjalna, czyli klimatem peryglacjalnym. Ma ona zasieg pionowy
albo rozciaglos¢ pionows, i zasieg przestrzenny albo rozciagiosé pozioma. To
odréamitnjg od polarnej strefy peryglacjalnej. Cechuje si¢ ona mozaikowym
Zroznicowanier warunkéw predysponujacych dziatanie okreslonyeh proce-
sOw geomorfologiczaych, kiore z kolei powodujg powstawanie okreslonych
form rzezby.



4., ELEMENTY WPLYWAJACE NA ZROZNICOWANIE
RZEZBY PERYGLACJALNEJ]

Srodowiska peryglacjalne nie sg jednorodne, gdyz nie ma jednoznacznie
okreslonych parametréw jego poszczegdlnych sktadowych np. klimatu, ktore
pozwolityby okresli¢ srodowisko danego obszaru jako peryglacjalne, a po-
nadto w $rodowisku gor wysokich wystepuja elementy, ktére je dodatkowo,
poniekad nadrzednie rdznicujg. WS$rdd istotnych elementéw wptywajgcych na
zréznicowanie Srodowiska peryglacjalnego w poszczeg6lnych obszarach gor-
skich, atym samym warunkujacych rozwoj rzezby peryglacjalnej nalezy wy-
mienié:

- wieloletnig zmarzline,

- zlodowacenie obszaru,

- pietrowo$¢ klimatu zwigzang z gradientem wysokosci,

- strefowos$¢ klimatu wynikajaca z szerokosSci geograficznej,

- zmiennos¢ srodowiska ze wzgledu na stopief kontynentalizmu klimatu,

- asymetrie stokow.

Znaczenie wymienionych elementéw dla rozwoju rzezby peryglacjalnej
jest niejednakowe i dodatkowo zalezy od wzajemnych powiazan. Wybrane do
analizy grupy gorskie sg zroznicowane pod tym wzgledem.

4.1. WIELOLETNIA ZMARZLINA

4.1.1. UWARUNKOWANIA WYSTEPOWANIA WIELOLETNIEJ ZMARZLINY

Obecnos¢ wieloletniej zmarzliny nie stanowi koniecznego kryterium do
uznania danego obszaru za obszar wysokogorski (Kotarba, Starkel 1972; Troll
1973a; French 1996, 2000;), ani nie jest elementem koniecznym, aby $rodo-
wisko danego obszaru uznac¢ za Srodowisko peryglacjalne (Karte, Liedtke 1981;
Harris i in. 1988; Ballantyne, Harris 1994; French 1996). Jej obecnos¢ jest
niezbedna dla powstania i rozwoju niektoérych form rzezhy, np. lodowcéw gru-
zowych czy poligonéw tundrowych. Dlatego obszary, w ktorych wystepuje
wieloletnia zmarzlina majg ,,petne" srodowisko peryglacjalne, ktére wedtug
S. Harrisa (1988) jest aktywnym S$rodowiskiem peryglacjalnym.

Terminem ,,wieloletnia zmarzlina" (permafrost) okreslany jest grunt (gle-
ba lub skata), ktéry pozostaje zamarzniety, czyli jego temperatura utrzymuje
sie ponizej 0°C, przez co najmniej dwa lata (Permafrost Subcommittee 1988).
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Wczesniej stosowano okreslenia trwale zmarzniety grunt - ,,permamently fro-
zen ground” (Muller 1947) lub grunt zamarzniety stale, przez dtugi okres cza-
su- ,,perenially cryotic ground" (Everdingen 1976).

Wystepowanie zmarzliny w gorach jest przestrzennie bardzo zréznicowa-
ne, co wptywa takze na mozaikowo$é srodowiska peryglacjalnego. Najdtuzej
i najbardziej wszechstronnie, gérska wieloletnia zmarzlina w Europie jest ba-
dana w Alpach, gdzie po raz pierwszy o jej obecnosci wspomina H. Jackli
(1957), a pierwsze wyniki badar nad zmarzling opublikowat D. Barsch (1969b).
Pierwsze praktyczne zasady rozpoznania jej obecnosci sformutowat W. Ha-
eberli, w oparciu o pomiary BTS (bottom snow temperature - temperatura
spagu pokrywy $nieznej) (Haeberli 1973) oraz badania geofizyczne i geomor-
fologiczne (Haeberli 1975). Zostat do nich wigczony takze empiryczny model
topoklimatyczny, uwzgledniajacy wysoko$¢ nad poziom morza, ekspozycje
oraz redystrybucje $niegu przez lawiny (Haeberli 1975).

Rozmieszczenie wieloletniej zmarzliny bardzo zalezy od klimatycznych
i topograficznych uwarunkowan, takich jak temperatura powietrza, radiacja
stoneczna i pokrywa $niezna oraz ekspozycja, nachylenie stoku i wysokos¢
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
zgodnosci co do hierarchii waznosci poszczegélnych elementdw.

W. Haeberli (1978) do gtdwnych czynnikdéw wplywajacych na rozktad
wieloletniej zmarzliny zalicza $rednig roczng temperature powietrza, ktéra
zmienia sie z wysokoscig nad poziom morza. Jako podstawe do okreslania
dolnych granic wystepowania ciggtej wieloletniej zmarzliny przyjmuje sie rozne
wartosci Sredniej rocznej temperatury powietrza np. - 2°C dla Alp (Haeberli
1975), czy - 4°C dla Gor Skandynawskich (King 1984; Odegard i in. 1996).
Wyniki pomiardw temperatury powietrza i grubosci pokrywy $nieznejw miej-
scach, gdzie nawiercono wieloletnig zmarzline, zlokalizowanych w réznych
goérach Europy, od Sierra Nevada po Spitshbergen (program PACE), wskazuja
nato, ze wieloletnia zmarzlina bardziej reaguje na grubo$¢ pokrywy $nieznej
w styczniu, niz na wielkos¢ sredniej rocznej temperatury powietrza (Harris
i in. 2003).

Pokrywa $niezna, ze wzgledu na swoje termiczno-izolacyjne wiasciwosci
oraz duze albedo szczegdlnie w gérach, jest uwazana, za najwazniejszy czyn-
nik wptywajacy na rozktad wieloletniej zmarzliny. Izoluje ona podtoze od
wplywu zimnego powietrza jesienig i zimg oraz cieptego wiosng, w stopniu
zaleznym od jej grubosci. Petna izolacja podtoza nastepuje przy grubosci po-
krywy wynoszacej 0,6-0,8 m (m. in. Keller, Gubler 1993; Hanson, Hoelzle
2005). Wedtug wynikéw badan w Alpach o obecnosci wieloletniej zmarzliny
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w podtozu Swiadczy warto$¢ BTS nizsza niz -3°C (Haeberli 1973; Hoelzle
i in. 1993; Keller 1994). W Tatrach obszary ze zmarzling charakteryzujg sie
wartosciami BTS wynoszacymi - 5°C (Gadek, Kedzia 2006).

Istnieje jednak wyrazny kontrast pomiedzy ksztattowaniem sie pokrywy
$nieznej nizin wysokich szerokosci geograficznych i pokrywy $nieznej wyso-
kich goér nizszych szerokosci geograficznych, gdzie ma ona bardzo zr6znico-
wang grubos¢, zmieniajaca sie pod wzgledem czasowym i przestrzennym. Duza
zmienno$¢ grubosci pokrywy $nieznej zalezy nie tylko od wielkosci opadow,
ale takze od redystrybucji $niegu przez lawiny iwiatr (Etzelmiiller i in. 2001).
Redystrybucja $niegu jest takze warunkowana przez lokalna morfologie (mi-
kro- i mezoskalowe skutki nieréwnosci terenu) (m.in. Haeberli 1978; Keller
1994; Cannone i in. 2003). Wplyw sezonowej pokrywy $nieznej na termike
gruntu, okreslony na podstawie wieloletnich pomiaréw, jest zalezny od gru-
bosci pokrywy $nieznej i sumy opadéw w zimie, wielkosci op6znienia w po-
jawieniu sie pokrywy jesienig ijej topienia na wiosne, wywiewania $niegu
przez wiatr oraz wielkosci materiatu zwietrzelinowego (obecnosci ,,pustek
powietrza miedzy gtazami) (Goodrich 1982; King 1984,1986; Harris, Corte
1992; Keller 1994; Seppala 1995; Hanson, Hoelzle 2005; Delaloye, Lambiel
2005; Kellerer-Pirklbauer 2005).

Wielkos¢ bezposredniego promieniowania stonecznego, ktore takze nale-
zy do waznych czynnikéw decydujacych o rozmieszczeniu wieloletniej zmar-
zliny, zalezy od rzezby, szczeg6lnie w gorach typu alpejskiego. Stad zasieg
wieloletniej zmarzliny jest odmienny na stokach o roznej ekspozycji (m.in.
Haeberli 1978; King 1990; French 1996; Imhof 1996; Ribolini, Fabre 2006),
co przedstawia schemat na rycinie 3 i tabela 2.

Znaczne zréznicowanie klimatyczne i urozmaicenie rzezby w obrebie stre-
fy peryglacjalnej w gérach powoduje, ze ciagta wieloletnia zmarzliniama inny
charakter niz w obszarach polarnych. Mozna raczej ja traktowac jako spora-
dyczng i nieciagla, chociaz sens tych pojec jest inny niz w Arktyce, gdzie
zostaty zdefiniowane (Brown, Pewe 1973; Brown i in 1981). Zasadniczo nie-
ciggtosé zmarzliny w gdrach wynika z uksztattowania terenu, miedzy innymi
z rozciecia gtebokimi dolinami.

W gérach, podobnie jak w Arktyce wydzielano wysokoSciowe strefy wy-
stepowania ciagtej, nieciggtej i sporadycznej wieloletniej zmarzliny, okresla-
jac ich granice poprzez $rednig roczng temperature powietrza. Generalnie war-
tosci Sredniej rocznej temperatury, okreslajace obszary r6znego typu zmarzliny,
wahajg sie od -8 do -5°C dla obszardw z wieloletnig zmarzling ciagtg (Jahn
1975; Harris 1981; Haeberli 1985) i od 0,0 do -1,5°C dla obszaréw ze zmarz-
ling nieciggta (Jahn 1975; Harris 1981; Haeberli 1985; King 1986).
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Tabela 2. Cechy wieloletniej zmarzliny w gérach wysokich Europy

Wysokos¢ Mi11(25§°§é
F m
Lokalizacja dolqej Metoda Cechy Autor
granicy | wargwy | zmarz zmarzliny
(mnp.m.) czynnej | -liny
1 2 3 4 5 6 7
. Skandynawskie, :
Rondane, Jotunheim, 1850 ciagla gggg)s poook
Dovrefjell
G. Skandynawskie, o R .
Norwepia 2060 MAAT -6°C ciagla King (1983)
G. Skandynawskie, MAAT -6°C do King (1983)
Dol. Tarfala, pin. 1600 4,0 350 | -7°C, MAGST - | ciagla Isaksen i in.
Szwecja 3,1°C (2001)
G. Skandynawskie, Sollid, Serbel
phn, Norwepia GLOC0S1200 powszechny | 1999)
King (1984,
G. Skandynawskie, o 1986) @degrad i
Jotunheimen, ~1550 2,15 380 MieA Teg > OC powszechna in. (1992)
. MAGST -3,0°C .
Dovrefjell Isaksen i in.
(2001)
G. Skandynawskie,
Jotunheim, Rodane, ~1450 nieciagla King (1982)
Dovrefjell
G. Skandynawskie, 1350 VS MAAT | nicciagta Sollid i in.
Dovrefjell 2 (2003)
1000 palsa sporadyczna
G. Skandynawskie, o [ .
ph, Szweca 750 MAAT-1,5°C nieciagla King (1984)
G. Skandynawskie, BTS, MAGST, Hesssni'if
Solen-Femunden, 1050 geofizyka, model @ 0%%) ;
S-Norwegia statystyczny
Tatry 1930 PDD i NDD 3‘;2';‘;;"
wychodnie lodu, Gadek, Zogala
Tatry 2000 1,5-4,0 ~6 geofizyka (2005)
Rumunskie Karpaty 2000 PDD i NDD ]()2‘(’)‘(’)'5“)51"
Retezat 2000 Zrodia Urdea (1993)
- Kerniin.
Retezat 2200 BTS, zrodla (2004)
. Dobinski
Batkany 2300 PDD i NDD (2005)
3300 MAAT, -7,0°C a0k Haeberli (1975,
szczelina skalna | ©'35% 1990, 1992)
2400 MAAT, -1,0°C eciaol Haeberli (1990,
Al szczelina skalna | MISC12812 1992)
Py Haberlii (1975)
stoki S, Keller (1992)
000 nieciagla Hoelzle (1994)
Imhof (1996)
2400 30-40 zrodta, BTS, stoki N
Wschodnie Alpy 2700 geofizyka, stoki S .
Austriackie lodowce Lieb (1996)
2300-2500 ] sporadyczna
gruzowe
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1 2 3 4 5 6 7
Alpy Walijskie, 2800 lodowce stoki S, Nyenhuis i in.
Turtmanntal 2IUZOWe nieciagla (2005)
Q;fmya“ﬁk'e’ 3500 ﬁ’ﬂi’yg“’f'zyka’ ciagla King (1990)
Qg‘r’%:ga"ﬁk'e’ 2800 if;’yg“f'zyka’ nieciagla King (1990)
Qg.)z] :t\/allj skie, 3100 k(;Ll;:]'.: ?()I;’ygwﬁzyka, [s)l(()’zis;echna, King (1990)
Alpy Walijskie, 2700-2900 2.5 30 BTS, geofizyka, nieciagta, Gardaz (1997)
Fontanesses formy stoki S
Alpy Wioskie o gedlizyks, Guglielmin i in.
Livigno, Sondrino ’ (19%4)
g2ruzowe
. . Cannone,
Qfﬁiiﬁ”"*'e’ Fal 2600 2-5 gzg;?z"rli‘;"’Bg'T?é nieciagta Guglielmin
geotizyka, (2005)
Alpy Wioskie, PEIL lorﬂgzvvsz p9w§ze{(: hna Baroni i in.
Adamello-Presanella 2100 gTS rslll:li:al\gl i (2004)
2800 lodowce
Alpy Poludniowe £100 gruzowe, MAAT | nieciaglta Evin (1983)
-2do-1°C
Alpy Pohudniowe, 2630-2200 lorg(z)‘(])vvsz e stoki N Evin, Fabre
Ubaye, Queyras 2500 imarzl ina nijeciagla (1990)
. fizyka, GST, Ty
Alpy Poludniowe, geo H g _~: Ribolini, Fabre
Argentera 2500 3-10] 7-30 5:3 lodowce nieciagla (2006)
ciagla
Pireneje Centralne, 2750 powyzej, Serranoi in.
Arguales nieciagla (2001)
ponizej
Pirensie Central 3200 lodowce ciagla |
S IS, 3000 gruzowe cechy | nieciagla Lampre (1994)
Maladeta -
2800 klimatu sporadyczna
sporadyczna,
%19 stoki N
2850 sporadyczna,
: stoki S
Pireneje Centralne, i nieciagla, Serrano i in.
Posets =S gruntu, pokrywa | g i (2001)
$niezna, rzezba e iac
2520 stoki S
2900 ciagla, stoki N
3000 ciagla, stoki S

Uwaga: BTS

$rednia roczna temperatura gruntu, MAGST
roczna temperatura powierzchni gruntu, PDD  wskaznik zamrozu, NDD  wskaznik tajania.

temperatura spagu pokrywy $nieznej wiosna, MAAT $rednia roczna
temperatura powietrza, MAGT

$rednia
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Podstawg wyznaczania zasiegéw réznego typu zmarzliny jest wystepowa-
nie aktywnych lodowcéw gruzowych, pomiary BTS (np. Haeberlii 1973,1975;
Evin, Fabre 1990; Lampre 1994; Guglielmin i in. 1994; Hoelzle 1994; Lieb
1996), a ostatnio takze Srednia roczna temperatura gruntu (MAGST) (m. in.
Isaksen iin. 2001; Harris iin. 2001; Heggem i in. 2005; Ribolini, Fabre 2006).
Niemieckie badania warstwy aktywnej i termiki gruntu w Alpach rozpoczety
sie w latach 70. XX wieku (Karrasch 1973 vide Karte 1982). Dla okreslania
potozenia potencjalnej dolnej granicy zasiegu wieloletniej zmarzliny stoso-
wano takze metode sumowania dobowych temperatur dodatnich i ujemnych
(PDD i NDD) (Harris 1981; Dobinski 1997a, b) i metody geofizyczne (m.in.
Haeberli 1975; Barsch 1977; Evin, Fabre 1990; Vonder Miihll, Klingele 1994;
King 1990; Lieb 1996). Podjeto rowniez préby opracowania komputerowych
modeli rozmieszczenia zmarzliny np. PERMAKART (Keller 1992), PERMA-
MAP (Hoelzle 1994), a takze inne (Imhof 1996, Lambiel, Reynard 2001)
uwzgledniajace cechy klimatu, parametry terenu lub lodowce gruzowe. Meto-
dy stosowane dotychczas przy okre$laniu zasiegu i cech wieloletniej zmarzli-
ny podsumowuja B. Etzemiiller i in. (2001) oraz D.S. Vonder Miihll i in. (2002).

4.1.2. PIETROWOSC WIELOLETNIEJ ZMARZLINY

W gorach zréznicowanie wieloletniej zmarzliny jest typu pietrowego (m.in.
Haeberli 1975; King 1986; Jeckel 1988; King 1990; Serrano i in. 2001). W ta-
beli 2 przedstawiono potozenie granic réznego typu wieloletniej zmarzliny
w omawianych grupach gorskich. Najwyzej granice te potozone sg w Alpach,
anajnizej w Skandynawii. Stosunkowo nisko granica wystepowania wielolet-
niej zmarzliny lezy w Pirenejach. Dolna granica zasiegu wieloletniej zmarzli-
ny na $wiecie potozona jest na poziomie morza na 60° szerokosci geograficz-
nej pétnocnej (Cheng, Dramis 1992).

Powierzchnia obszaru objetego wieloletnig zmarzling w poszczegélnych
gorach jest bardzo zréznicowana. Obliczono, ze powierzchnia gorskiej wielo-
letniej zmarzliny w Alpach wynosi 50 tys. km? aw Gérach Skandynawskich
80 tys. km . Dla poréwnania w gérach Azji lezacych na terenie Chin, Nepalu,
Indii, Pakistanu i Afganistanu wieloletnia zmarzlina wystepuje na obszarze
2 min km (Haeberli i in. 1993). W Tatrach, podobnie jak w Karpatach Ru-
munskich, wieloletnia zmarzlina wystepuje jedynie w postaci ptatow (Urdea
1993; Dobinski 1996; Kedzia 2004; Gadek, Zogata 2005; Kem i in. 2004).
W Tatrach ptaty wieloletniej zmarzliny stwierdzone metodami geofizycznymi
sg niewielkie (m.in. Dobinski 1996; Kedzia 2004; Gadek, Zogata 2005), a ob-
szar potencjalnej zmarzliny oszacowano napjisko 100 km? (Dobiriski 1997b).
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Cechy wieloletniej zmarzliny sg zmienne w czasie, jakkolwiek degradacja
i narastanie zmarzliny moga by¢ réwnoczesne w réznych miejscach tego sa-
mego lodowca gruzowego (m.in. Haeberli, Schmid 1988; Kaab i in. 1997;
Kaab iin. 1998; Arenson i in. 2002; Kaufman Ladstadter 2003; Kaab, Weber
2004; Serrano i in. 2006). Obecnie w zwigzku ze zmianami klimatu udoku-
mentowano tendencje do degradacji wspétczesnej wieloletniej zmarzliny, ktéra
w réznym stopniu zaznacza sie w profilu potudnikowym gér Europy (Isaksen
i in. 2001; Harris i in. 2001)

4.1.3. MORFOLOGICZNE WSKAZOWKI OBECNOSCI WIELOLETNIEJ
ZMARZLINY W GORACH

J. Tricart i A. Cailleux (1950) podzielili formy rzezby zwigzane z wielolet-
nig zmarzling na zonalne, polizonalne i azonalne. Formy zonalne to te, kto-
rych wystepowanie jest ograniczone do regiondw z wieloletnig zmarzling,
natomiast formy polizonalne wystepujg zaréwno w obszarach objetych wielo-
letnig zmarzlinajak ipoza nimi, gdzie jednakze tylko wyjatkowo istniejg wa-
runki dla rozwoju wyraznych, w petni wyksztatconych form. Procesy azonal-
ne to takie, ktére dziatajgwszedzie, ale w obszarach z wieloletnig zmarzling sg
wyjatkowo skuteczne, np. procesy eoliczne. Rozmieszczenie form zonalnych
jest wyraznie kontrolowane przez warunki termicznie (Harris 1982) podobnie
jak wystepowanie r6znego rodzaju zmarzliny. Dlatego, w pewnym stopniu,
mozliwe jest okresSlenie zasiegu réznego rodzaju zmarzliny na podstawie ze-
spotu form zonalnych (Harris 1981). Wiekszos¢ form zonalnych, wyrdznia-
nych np. przez S. Harrisa (1982) czy J. Tricart'a i A. Cailleux (1950) wystepu-
je w obszarach o klimacie wilgotnym i z duzg zawarto$cig lodu w gruncie.

W obszarach gorskich formy rzezby bedace wskaznikami obecnosci zmar-
zliny zwigzane sg gtdwnie z petzngcym grubym gruzem, przesyconym lodem
i zwystepowaniem lodu lodowcowego, przysypanego warstwg gruzu o migz-
szosci wiekszej niz maksymalna grubo$¢ warstwy aktywnej (Etzemiiler i in.
2001). Formy zwigzane z petznieciem to lodowce gruzowe i spietrzone waly
morenowe (push-moraine).

Lodowce gruzowe sg najwazniejszym geomorfologicznym wskaznikiem
obecnosci wieloletniej zmarzliny, co udowodnity badania miedzy 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; Guglietmin iin. 1994; Hoelze 1994, 1998; Lieb 1996). Chociaz wedtug
S. Harrisa (1981) tylko lodowce gruzowe w ksztatcie lobu wydajg sie byé
formami zonalnymi wieloletniej zmarzliny, gdyz ich zewnetrzna, termiczna
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granica lezy w zimniejszej czes$ci strefy nieciggtej zmarzliny. Lodowce te roz-
wijajg sie ze stokéw gruzowych (Wahrhafting, Cox 1959; Washburn 1980),
podczas gdy lodowce gruzowe w ksztalcie jezyka rozwijajg sie z jezykow
lodowcowych. Te ostatnie sg formami polizonalnymi, iz wyjatkiem obszaréw
Alp bedacych pod wptywem klimatu morskiego, nie mogg byé uzyte jako
wskazniki obecnosci zmarzliny (Harris 1981).

Z obecnoScig przysypanego lodu zwigzane sg takie formy jak waty moren
zjadrem lodowym, czeste w gorach strefy subarktycznej (Ostrem 1964, 1965),
formy termokrasu lub palsa, ktére jednak wymagajg specjalnych cech zwie-
trzelin, pokrywy roslinnej i $nieznej (Seppala 1986, 1995,1997; Sollid, Sorbel
1998). Obecnos¢ watdw moren z jadrem lodowym jest ograniczona do obsza-
row wspotwystepowania lodowcéw i wieloletniej zmarzliny. Za geomorfolo-
giczne wskazniki obecno$ci wieloletniej zmarzliny uwazana jest takze obec-
nos¢ wieloletnich ptatéw $niegu (Furrer, Fitze 1970a; Haeberli 1975, 1978).
Jednak nie jest to wskaznik jednoznaczny, gdyz wieloletnie ptaty $niezne nie
zawsze zalegajgw miejscach gdzie stwierdzono zmarzline np. w Tatrach (Racz-
kowska 1993; Kedzia 2004).

4.2. WSPOLCZESNE ZLODOWACENIE

Kolejnym waznym elementem $rodowiska przyrodniczego, ktory ma wptyw
na rozwaj rzezby peryglacjalnej sg lodowce, szczeg0lnie, ze nie kazdy masyw
typu wysokogorskiego jest wspotcze$nie zlodowacony. Strefa peryglacjalna,
czyli obszar, gdzie klimat sprzyja rozwojowi rzezby peryglacjalnej w gorach
obejmuje obszar powyzej gornej granicy lasu, z ktdrego wytgczone sg tereny
zajete przez lodowce. Tabela 1 przedstawia potozenie gornej granicy lasu i dol-
nej granicy lodowcdw w poszczegblnych masywach, co odzwierciedla piono-
wa rozciggtosc strefy peryglacjalne;j.

Poniewaz lodowce gorskie najczesciej sg typu dolinnego i nie okrywajg
zwartg czapg catej powierzchni powyzej pola firnowego, ponad nimi istnieje
»gorna" strefa peryglacjalna. Warunki srodowiskowe w tej strefie sg zasadni-
czo odmienne od tych panujacych w strefie ponizej lodowcow. Gtowna rézni-
ca polega na catkowitym lub prawie catkowitym braku zwietrzeliny i obecno-
Sci ciagtej wieloletniej zmarzliny. Nalezg do niej powierzchnie szczytowe
i sciany nunatakow, szczego6lnie powszechne w Alpach. Opinie o aktywnosci
procesdw peryglacjalnych w strefie ponad lodowcami sg podzielone. W go-
rach Szkocji o aktywnosci proceséw w tej strefie w okresie zlodowacenia Loch
Lomond $wiadczy istnienie rozlegtych blokowisk (blockfields) na wierzcho-
winach (Ballantyne, Harris 1994). Natomiast W. Haeberli (1996) stwierdzana
podstawie doswiadczen alpejskich, ze w strefie ciggtej zmarzliny skutecznos$c
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procesOw peryglacjalnych jest znacznie ograniczona. Jednak duze amplitudy
dobowe temperatury i mozliwos¢ przej$é przez zero przez caty rok, charakte-
rystyczne dla wysokich gor niskich szerokosci geograficznych (Harris 1988;
French 1996), jak rowniez wyniki wieloletnich pomiaréw poszerzania szcze-
lin w litej skale (Galibert 1965; Matsuoka i in. 2003) wskazujga, ze wietrzenie
mechaniczne, mrozowejest aktywne réwniez w ohszarze powyzej lodowcow.

Rozwoj rzezby peryglacjalnej jest zalezny takze od typu zlodowacenia.
W Goérach Skandynawskich, wystepuje zlodowacenie fjeldowe, w ktérym lo-
dowce zajmujg szerokie wierzchowiny a ich jezory rzadko schodzg do den
dolin. Oznacza to, ze gérna czes¢ strefy peryglacjalnej w zasadzie tam nie
wystepuje.

O tym, ze zlodowacenie obszaru wysokogorskiego ogranicza przestrzen
dla rozwoju rzezby peryglacjalnej, $wiadczg miedzy innymi wyniki badan
M. Imhofa (1996, 1998) w Alpach Bernenskich. Udowadnia on, ze géry o du-
zym zlodowaceniu wspétczesnym, nie sg predysponowane do rozwoju na ich
obszarze rzezhy peryglacjalnej. Pomimo, ze wieloletnia zmarzlina jest w nich
szeroko rozprzestrzeniona, to lodowce gruzowe wystepuja rzadko, a ich roz-
miary sg niewielkie.

Inne parametry klimatu decydujg o rozwoju zlodowacenia, a inne o0 rozwo-
ju zespotu zjawisk peryglacjalnych. Klimat peryglacjalny jest gtéwnie suchy
i mrozny, podczas gdy klimat glacjalny jest wilgotny i tylko chtodny (m.in.
Jahn 1975; Harris, Corte 1992; Lautridou i in. 1992). Procesom peryglacjal-
nym sprzyjaja nizsze temperatury z czestymi oscylacjami temperatury wokot
zera, matymi opadami - ponizej 400 mm rocznie, wystepujacymi gtéwnie zima.
Tworzeniu warunkow peryglacjalnych sprzyja zanik wptywu klimatu mor-
skiego (Marks 1992). Zatem takze $rodowisko peryglacjalne gor zlodowaco-
nych i niezlodowaconych powinno sie r6zni¢, chociaz w tych drugich wyste-
puja lodowczyki np. w Tatrach i wieloletnie platy $niezne (Tatry, Retezat,
Fagarae, Cairngorms), to sg one elementami systemu peryglacjalnego.

W bezposrednim sasiedztwie jezoréw lodowcowych warunki klimatycz-
ne, wilgotno$¢ gruntu sg rézne od tych w odlegtosci kilkuset metréw od lo-
dowca, miedzy innymi, dlatego ze w tej strefie wystepujgkatabatyczne wiatry
obnizajace temperature (Ballantyne, Mathews 1982; Obleitner 1994; VVan Den
Broeke 1997). Wspotczesnie wystepuje tutaj strefa peryglacjalna sensu stric-
to. H. French (1996) nazywaja strefg proglacjalng i uwaza za odpowiednik
Srodowiska peryglacjalnego w sensie zaproponowanym przez W. £.ozifskiego
(1912). Obserwacje wiasne autorki z Alp i Pirenejow, a takze mapy rzezby
peryglacjalnej (np. Stingl 1969; Lehmkuhl 1989; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-
Ruiz iin. 1992) wskazujg nato, ze jest to obszar, na ktdrym aktywnie i licznie
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rozwijajg sie formy peryglacjalne. Ich rodzaj zalezy od uwarunkowan lokal-
nych, gtownie litologii. Szczegdlna aktywnos¢ proceséw mrozowych oraz roz-
woj form, zwkaszcza gruntéw strukturalnych, zostaty stwierdzone, takze w
strefie marginalnej lodowcow w Gérach Skandynawskich (Ballantyne, Ma-
thews 1982; Ballantyne 2002a, b; Raczkowska 2003a; Haugland 2006).

4.3. PIETROWOSC A STREFOWOSC
SRODOWISKA PRZYRODNICZEGO

Zroznicowanie $rodowiska peryglacjalnego zwigzane z szeroko$cig geo-
graficzna, jak i z wysokos$cig nad poziom morza najlepiej widoczne jest w po-
wiazaniu ze zmiennos$cig warunkéw klimatycznych. Wydzielenie wsrod ty-
pow strefy peryglacjalnej typu polarnego i wysokogdrskiego jest posrednio
wyrazem odmiennos$ci klimatu w tych obszarach.

4.3.1. SPECYFIKA KLIMATU WYSOKICH SZEROKOSCI GEOGRAFICZNYCH

Zasadniczg cechg wysokich szerokosci geograficznych jest dzief i noc
polarna oraz zwigzane z nimi state letnie nagrzewanie oraz noc w zimie poza
kotem polarnym (Harris 1988). Radiacja stoneczna jest zasadniczo niska, a po-
wyzej 52° pétnocnej szerokosci geograficznej wielko$¢ potencjalnego promie-
niowania stonecznego przyjmuje state wartosci (Johnston 1981). Wynikiem
potrocznego dnia i nocy sa sezonowe cykle przebiegu temperatury obejmuja-
ce zimne lata i bardzo chtodne zimy, ktére z geomorfologicznego punktu wi-
dzenia sg wazniejsze niz krétkoterminowe dzienne cykle zamarzania i odma-
rzania. Roczny cykl temperatury to najwazniejsza cecha wyrdzniajgca polarng
albo arktyczng odmiane klimatu peryglacjalnego. Nawet przy niskich opa-
dach grunt w lecie jest wilgotny, gdyz jest nasycony woda z topniejacego $niegu,
dodatkowo zatrzymywang w gruncie przez nieprzepuszczalng warstwe wielo-
letniej zmarzliny. Ten typ klimatu wystepuje w Gorach Skandynawskich.

4.3.2. SPECYFIKA KLIMATU WYSOKICH GOR

Goéry w stosunku do innych obszaréw, charakteryzujg sie wiekszymi war-
toSciami nastonecznienia i radiacji, obecnoscig inwersji termicznych oraz zréz-
nicowaniem temperatury wskutek sptywdw powietrza lub ekspozycji stokow.
Rezim termiczny gor jest takze w istotny sposéb determinowany warunka-
mi lokalnymi (Hariss 1988). Nadrzednymi cechami klimatu gér jest pietro-
wos¢ i mozaikowos¢.

J. Tricart (1970) wyroznit w gorach Europy, potozonych w strefie umiar-
kowanej, ponizej granicy wieloletniego sniegu, goérski typ klimatu, ktory od-
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powiada wysokogérskiemu typowi klimatu peryglacjalnego wedtug C.K. Bal-
lantyne'a i C. Harrisa (1994). Cechujg go znaczne sezonowe i dobowe waha-
nia temperatury powietrza i gruntu. Liczba oscylacji temperatury wokot zera,
zaréwno dobowych jak i sezonowych, jest wieksza niz w innych strefach
(French 1976; Harris 1988). Ze wzrostem wysokosci bezwzglednej wzrasta
liczba przej$¢ przez zero, natomiast skraca sie okres bez przymrozkoéw. Latem
warunki w obszarach wysokogdrskich i polarnych sg podobne, ale w obsza-
rach polarnych lata sg krétsze. Natomiast temperatury zimy sg wyzsze w ob-
szarach polarnych niz wysoko w gorach $rednich szerokos$ci geograficznych
(Harris 1988).

Bariera orograficzna, jaka sg gory powoduje, ze opady sg w nich stosunko-
wo wysokie, na ogot z przewaga zimowych opadéw w postaci $niegu (Ballan-
tyne, Harris 1994; French 1996). W obszarach wysokogdrskich nizszych sze-
rokosci geograficznych $nieg zalega krécej a okresy letnie sg diuzsze.
Weczesniejsze stopienie pokrywy $nieznej wystawia grunt na insolacje, pod-
nosi ewapotranspiracje i powoduje przesuszenie pokryw, wieksze niz w ob-
szarach arktycznych. Ponadto znaczne predkos$ci wiatru na duzych wysoko-
Sciach przyczyniaja sie do wiekszej redystrybucji pokrywy $nieznej (Harris
1988). Pokrywa $niezna jest zar6wno zréznicowana przestrzennie jak i pod
wzgledem dtugosci zalegania w poszczegdlnych latach. Ta niestato$¢ pokry-
wy $nieznej moze by¢ przyczyna braku uksztattowania sie niektérych form
peryglacjalnych np. palsa w wysokich gérach poza strefg arktyczng, pomimo,
wystepowania tam potencjalnych warunkéw dla ich powstania (Harris 1982).

4.3.3. PIETROWOSC | STREFOWOSC ROSLINNOSCI

Absolutna gérna granica wystepowania drzew (treeline) bedgca granicg
Srodowiska peryglacjalnego (Ballantyne, Harris 1994), w gérach zwigzana jest
z wysokoscig, natomiast odpowiadajaca jej absolutna pétnocna granica wy-
stepowania drzew z szerokoscig geograficzng. W obszarach gdrskich pokry-
wa sie ona z fizjonomiczng granicg drzew, czyli granicg lasu (Hustich 1966),
ktora w obszarach arktycznych lub subarktycznych moze mie¢ inny przebieg.

Pietrowy uktad roslinnosci jest cecha charakterystyczng gér, niezaleznie
od potozenia w strefie klimatycznej, wynikajacej z szerokosci geograficzne;j.
Strefowos$¢ decyduje gtdwnie o charakterze roslinnosci, czyli o gatunkach
budujacych formacje roslinnosci w odpowiednikach poszczegélnych pieter
w réznych grupach goérskich. Powoduje réwniez obnizanie wysokosci bez-
wzglednej granic poszczegdlnych pieter wraz ze wzrostem szerokosci geogra-
ficznej.
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4.3.4. PIETROWOSC | STREFOWOSC RZEZBY PERYGLACJALNEJ
W GORACH

W Swietle koncepcji systemow morfoklimatycznych na kuli ziemskiej (Pel-
tier 1950; Budel 1977; Bremmer 2004) i ich odpowiednikdw w pietrach wyso-
kosciowych w gdrach, obszary wysokogorskie wspotczesnie niezlodowacone
sg zaliczane do $rodowisk naturalnych poddanych intensywnej erozji i denu-
dacji (Corbel 1959; Kotarba, Starkel 1972; Midriak 1983; Kotarba i in 1987),
a procesy w obszarach ponad goérng granica lasu traktuje sie jako ekwiwalent-
ne w stosunku do procesoéw peryglacjalnych (Jahn 1970b).

Pietrowos¢ jest naturalng cechg srodowiska przyrodniczego gor, ktora do-
tyczy gtéwnie klimatu i roslinnosci. Obejmuje takze procesy morfogenetycz-
ne i wtedy jest okreslana mianem pietrowosci geoekologicznej (Troll 1973a;
Kotarba 1976). Juz G. Furrer (1965) uznat w Alpach (profile od jeziora Thun
do Matterhornu i od Ratikonu do Berniny, o réznicy wysokosci od 2000 do
2400 m n.p.m.) dolng granice soliflukcji za dolng granice pietra subniwalne-
go. Pietrowos¢ procesow i rzezby peryglacjalnej w gérach, w tym takze wy-
znaczanie pionowych zasiegdéw wystepowania i rozwoju poszczeg6lnych form
rzezhy, stanowita przedmiot wielu prac - w Skandynawii (Rapp, Rudberg 1960;
Rudberg 1972, 1977; Harris 1982; Lindh i in. 1988; Odegérd i in. 1988; Nie-
ssen iin. 1992; Raczkowska 2003a), w Alpach (Héllerman 1967; Stingl 1969;
Kaiser 1987; Veit 1988; Lehmkuhl 1989), w Tatrach (Kotarba 1976; Kotarba
i in. 1987; Raczkowska 2003b, 2004a, b), w innych gérach Europy (Héller-
man 1967; Kelletat 1970a; Karrasch 1977; Harris 1982; Jeckel 1988).

Ustalenie pietrowego zrdéznicowania rzezby peryglacjalnej jest trudne, ze
wzgledu na odmienne cechy poszczeg6lnych srodowisk, ktore rdéznicujg prze-
bieg proceséw peryglacjalnych iich efekty (Washburn 1980). Samo ustalenie
pionowych zasiegéw form utrudniajgtakze niejasnosci metodyczne. C. Harris
(1982) przyjmujac dolng i gérna granice form soliflukcyjnych, sortowanych
i niesortowanych gruntéw strukturalnych oraz blokowisk w rejonie ptn. Nor-
wegii (Okstidan) obliczyt Srednie i odchylenia standardowe danych wysoko-
sciowych. Jednakze stosujac te metode, zbyt duze znaczenie przypisuje sie
formom ekstrazonalnym.

Strefowosc¢ rzezby peryglacjalnej jako pierwszy sugerowat C. Troll (1944).
Prébe okreslenia klimatycznej strefowosci rzeZzby peryglacjalnej w obszarach
gorskich podjat S. Harris (1994), ktéry wydzielit nastepujace trzy wyrazne
typy rzezby: z dominacjg aktywnych lodowcow gruzowych, z dominacjg ak-
tywnych strumieni gruzowych, oraz zdominacjarzezby geliflukcyjnej. Pierw-
szy typ wystepuje w klimacie zimnym i wilgotnym, gdzie $rednia roczna tem-
peratura powietrza wynosi od -1 do - 15°C, aroczna suma opadéw w granicach
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400-1500 mm. Typ drugi jest zwigzany z klimatem zimnym i suchym, gdzie
Srednia roczna temperatura powietrza jest wyzsza niz -5°C, a opady sg nizsze
niz 500 mm. Wyzej wymienione typy sg przypisane do obszaréw gdzie wyste-
puje wieloletnia zmarzlina. Z kolei rzezba geliflukcyjna wystepuje w obsza-
rach o tagodniejszym klimacie. W Europie wiekszos¢ gér wysokich przypo-
rzadkowano do typu z dominacjg rzezby geliflukcyjnej, a tylko Alpy zostaty
zaliczone do pierwszego typu. Wydzielone w ten sposob strefy rzezby pery-
glacjalnej w gérach Swiata bardziej odzwierciedlajg, uwarunkowane ekolo-
gicznie, regionalne zrdznicowanie rzezby, niz nawigzujg do strefowosci kli-
matu. Ich definicje sg zblizone do regionu morfogenetycznego okreslanego
jako obszar, ktdrego rzezba powstaje w wyniku dziatania takich samych lub
podobnych proceséw, gtéwnie tych kontrolowanych przez klimat (Bremmer
2004).

Wydzielone przez S. Harrisa (1994) typy rzezby peryglacjalnej nie odpo-
wiadajg typom rzezby wydzielanym, na podstawie wysokoSciowego zrézni-
cowania morfodynamiki stokéw, w gérach wysokich w Europie, np. w Alpach
(Galibert 1961 vide 1965; Chardon 1979) lub w Masywie Centralnym (Krze-
mien, Sobiecki 2004), atakze na $wiecie np. w Hindukuszu Munjan (Kaszow-
ski 1985). Typy rzezby peryglacjalnej sgjednym z elementow w tak wydziela-
nych typach.

4.3.5. PIETROWOSC A STREFOWOSC SRODOWISKA PERYGLACJALNEGO

W s$rodowisku gdrskim cechy zwigzane z potozeniem w okreslonej strefie
klimatyczno-roslinnej np. polarnej czy umiarkowanej sa modyfikowane przez
pietrowosé, czyli gradientowe zmiany elementéw S$rodowiska zwigzane ze
zmiang wysokosci nad poziom morza. To pietrowo$¢ geoekologiczna decydu-
je 0 zmiennosci $srodowiska w danym obszarze gorskim, na co wskazujg m.in.
J. Karte i H. Liedtke (1981) dzielagc wspotczesna polarng strefe peryglacjalna
w Skandynawii. Dlatego nie mozna bezposrednio poréwnywac pieter i cech
ich srodowiska z obszaréw lezacych w rdznych strefach klimatycznych. Wpty-
wa to dodatkowo na znaczny stopief skomplikowania srodowiska gorskiego,
jego mozaikowosci i réznorodnosci, zwlhaszcza, ze strefa peryglacjalna w go-
rach obejmuje kilka pieter klimatyczno-roslinnych, czy geoekologicznych.
Dlatego w poszczeg6lnych obszarach gérskich na Swiecie, cechy srodowiska
peryglacjalnego warunkujace przebieg proceséw i rozwéj form peryglacjal-
nych bedg odmienne, chociazby w wyniku ich potozenia w innych strefach
klimatycznych.
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4.4. WPLYW KONTYNENTALIZMU KLIMATU
NA SRODOWISKO PERYGLACJALNE

Bardzo istotnym elementem roznicujacym srodowisko peryglacjalne jest
jego relacja do oceanicznych i kontynentalnych mas powietrza. W swej klasy-
fikacji C. Ballantyne, Ch. Harris (1994) wyrdzniajg wsrod odmian klimatu
peryglacjalnego - odmiane kontynentalng i odmianeg klimatu o matych waha-
niach temperatury, ktora jest zwigzana z wptywami klimatu morskiego.

Whptyw klimatu morskiego znacznie obniza ekstrema temperatury i zasad-
niczo powoduje zanik sezonowego cyklu przejs¢ przez zero. Powszechne sg
krétkotrwate cykle przejs¢ przez zero, dzieki naprzemiennemu naptywowi cie-
ptych i zimnych mas powietrza (Ballantyne 1986). W zwigzku z tym przemar-
zniecie gruntujest ptytkie inieciggte (Schunke, Stingl 1973; Ballantyne 1986;).
Tonujacy ekstrema wptyw morza zanika wraz ze wzrastajgcym stopniem kon-
tynentalizmu Kklimatu, co zaznacza sie poprzez wigksze sezonowe wahania
temperatury natej samej szerokosci geograficznej (Ballantyne 1986).

Wptyw kontynentalizmu klimatu wyraza sie poprzez wiekszg sezonowg
amplitude wahan temperatury, wystepowanie tylko Kilku cykli przejs¢ przez
zero oraz gtebokie i dtugie sezonowe przemarzniecie gruntu. Jednak, pomimo
niskich temperatur, gteboko$¢ zimowego przemarzania moze by¢ ograniczana
poprzez ciepto zachowane w gruncie z okresu letniego (Harris 1988; Ballan-
tyne, Harris 1994). Zréznicowanie sezonowego przemarzniecia gruntu w Kli-
macie morskim i kontynentalnym udokumentowali E. Schunke i H. Stingl
(1973) na podstawie badan w Alpach ina Islandii. Przebieg i charakter przej$¢
przez zero, wyrazajgce stopien kontynentalizmu klimatu, zmieniajg warunki
okreslajace przebieg proceséw peryglacjalnych. Ponadto typ sezonowego prze-
marzania gruntu wptywa na zrdéznicowanie migzszosci i cech wieloletniej
zmarzliny. Najwiekszg migzszo$é, osigga ona na Syberii -1500 m i na p6ino-
cy Kanady - okoto 600 m (Brown 1970; Lewkowicz 1988).

Stopien kontynentalizmu klimatu decyduje takze o jego wilgotnosci, ktora
z kolei wptywa na rozwoj form peryglacjalnych. Oznaka kontynentalizmu jest
wieksza suchos$é klimatu. Wiekszos¢ zonalnych form rzezby peryglacjalnej
zwigzanych z wieloletnig zmarzling wystepuje w obszarach o klimacie wil-
gotnym, ktére majg duzg zawartos¢ lodu w gruncie (Tricart, Cailleux 1950;
Harris 1982). Obszary o bardziej suchym klimacie zasadniczo nie majg form
zonalnych zwigzanych z wieloletnig zmarzling (Harris 1988).

Wpitywy Klimatu morskiego czy kontynentalnego widoczne sgtakze w prze-
biegu dolnej granicy strefy peryglacjalnej w gorach, ktéra w obszarach znaj-
dujacych sie pod wptywem Kklimatu kontynentalnego lezy relatywnie nizej (Jahn
1975).



Wymienione typy klimatu najczesciej wystepujgw réznych obszarach, np.
klimat morski w gorach Szkocji, klimat kontynentalny w Azji Centralnej. Obie
wyzej wymienione odmiany klimatu mogg wystepowaé takze w obrebie tego
samego tancucha gorskiego, ktéry zwykle jest barierg dla mas powietrza.
W przypadku masywow o przebiegu rownoleznikowym jak np. Gory Skandy-
nawskie, ich zachodnie sktony majg klimat morski, natomiast wschodnie wy-
raznie kontynentalny. Podobnie r6znice widoczne sg w Pirenejach. W duzych
masywach, o bardziej skomplikowanym przebiegu, jak np. Alpy, podziat po-
miedzy r6znymi odmianami klimatu przebiega wzdtuz osi taincucha, ale réw-
noczesnie wzrasta stopien kontynentalizmu klimatu peryglacjalnego w poszcze-
gélnych masywach, im bardziej lezg w kierunku wschodnim taricucha Alp lub
po wschodniej czesci jego gtéwnej osi. Z kolei w Tatrach, potozonych w stre-
fie klimatu przejsciowego wptywy morskie i kontynentalne zmieniajgsie z roku
na rok.

45. ASYMETRIA STOKOW

Zrbdznicowanie Srodowiska peryglacjalnego w obszarach goérskich zwigza-
nejest takze zwazng cechg goér wysokich, ktérgjest asymetria widoczna w wy-
ksztatceniu rzezby oraz innych elementéw $rodowiska przyrodniczego (m.in.
Plesnik 1971; Dumitrasko 1974; Kotarba 1976; Kaszowski 1985; Raczkow-
ski, Rgczkowska 1992-1993).

Asymetria rzezby czesto jest uwarunkowana przez strukture geologiczna,
gtownie litologie. Ponadto moze wynika¢ z usytuowania w stosunku do stron
Swiata, wtedy najczesciej widoczna jest na stokach o ekspozycji przeciwnej
(N-S lub W-E), albo z orientacji w relacji do przewazajacych kierunkéw wia-
tru (Hewiitt 1972). Asymetria rzezby wyrazonajest w zréznicowanym nachy-
leniu oraz morfodynamice stokdw.

RoOznice w dostawie energii stonecznej pomiedzy stokami o réznej ekspo-
zycji wptywaja na asymetrie pieter klimatyczno-roslinnych oraz zasiegu wie-
loletniej zmarzliny i zlodowacenia gorskiego. Usytuowanie w stosunku do
przewazajacych kierunkéw wiatru wptywa na asymetrie opadowg, od ktorej
takze zalezy zasieg zlodowacenia.
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5. WYBRANE CECHY KLIMATU OBSZAROW
WYSOKOGORSKICH EUROPY ISTOTNE DLA ROZWOJU
RZEZBY PERYGLACJALNEJ

Wspdblng cechag klimatu analizowanych obszar6w jest pietrowos¢, ktora
charakteryzuje prawie kazdy z elementdw Srodowiska gorskiego, w tym takze
parametry Klimatu poszczeg6lnych obszardéw, wptywajace na rozwoj rzezby
peryglacjalnej. Ponadto gory cechuje ogromne zréznicowanie klimatéw lo-
kalnych, zwigzane z uksztatltowaniem terenu, gtéwnie z ekspozycja.

Przy ocenie parametréw klimatu pod katem aktywnosci proceséw perygla-
cjalnych istotne znaczenie ma znajomos$¢ Sredniej sumy rocznej opadow oraz
ich rozktadu w roku, udziat opadéw w postaci $niegu w ogolnej sumie opa-
dow, dhugosé zalegania pokrywy $nieznej ijej migzszos$¢. Gory wysokie otrzy-
muja wiecej opaddéw na stokach dowietrznych (Plesnik 1971; Francou 1993).
Ponadto ilos¢ opadéw zmienia sie w zaleznos$ci od rozlegtosci obszaréw gor-
skich, co jest szczegdlnie widoczne w Alpach.

Wysokos$¢ Sredniej rocznej temperatury powietrza jest wazna z punktu wi-
dzenia oceny obecnosci wieloletniej zmarzliny, ale w gérach jej wartos¢ zmie-
nia sie z wysokoscig. Dlatego tez trudno jej uzywac¢ do bezposrednich poréw-
nan. Wazna, a zarazem specyficzng cechg klimatu gor wysokich jest ogromne
zréznicowanie dobowe temperatury powietrza. Dobowe kontrasty termiczne
sg wieksze niz sezonowe, zwiaszcza w niskich szerokosciach geograficznych
(Troll 1961).

Wahania temperatury wokét zera, tak istotne dla aktywnos$ci proceséw pe-
ryglacjalnych sg wyraZnie zréznicowane w profilu pionowym gor. Liczba dni
z przymrozkami na og6t maleje z wysokoscia.

Silne promieniowanie stoneczne wptywa na temperature gruntu, ktora jest
wyzsza niz temperatura powietrza w tych samych miejscach. Stoki pétnocno-
zachodnie sg najbardziej uprzywilejowane termicznie w gérach Europy. W Al-
pach Otztalskich na stokach SW temperatury gruntu dochodzg do 80°C (Au-
litzky 1961), a w Tatrach niekiedy przekraczajg 40°C (Raczkowska 1993).
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5.1. ZROZNICOWANIE KLIMATU MASYWOW W tUKU ALP

Alpy lezg w strefie klimatu umiarkowanego. Potudniowo-Zachodnia czes$¢
tuku znajduje sie pod wptywem klimatu $rodziemnomorskiego, wschodnig
czes¢ i masywy wewnetrzne cechuje wiekszy kontynentalizm. Duze réznice
termiczne i wilgotnosciowe sg widoczne pomiedzy poszczegdlnymi masywa-
mi oraz stokami potnocnymi i potudniowymi. Zasadniczo stoki o ekspozycji
zachodniej i pétnocno-zachodniej otrzymujg wiecej opadow. Nadrzedng ce-
cha klimatu jest pietrowe zroznicowanie temperatury i opadéw (tab. 3). Prze-
prowadzona ponizej charakterystyka cech klimatu, istotnych z punktu widze-
niarzezby peryglacjalnej, zostata oparta na danych dostepnych w nastepujacych
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).

Srednia roczna temperatura powietrza na wysokoéci dolnej granicy strefy
peryglacjalnej waha sie od 4,0°C w Alpach Francuskich (masyw Argentera),
poprzez -1,0°C w Alpach Peniriskich, 0,0°C w gornej czesci Doliny Engadin
i wewnetrznych masywach p6tnocnych Wioch (Adamello-Presanella, Ortles-
Cevedale) oraz -0,4 °C w Wysokich Taurach (masyw Ankogel). Potozenie
izotermy 0,0°C $redniej 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 gornej czesci strefy
peryglacjalnej $rednia 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 Penifskich (Gomergrat, 3135 m n.p.m.) i Alpach Wschodnich (Sonn-
blick, 3106 m n.p.m.). W najwyzej potozonych stacjach meteorologicznych
osigga okoto -8,0°C (Grossglockner, Jungfraujoch ok. 3400 m n.p.m.).

W Alpach temperatura powietrza charakteryzuje sie duzymi sezonowymi
i dobowymi wahaniami, rzedu kilkunastu stopni. W obszarze powyzej gdrnej
granicy lasu przejscia przez zero temperatury powietrza i gruntu sg mozliwe
w ciggu catego roku. Roczna liczba dni z przejSciami przez zero temperatury
powietrza w tej strefie, na podobnej wysokosci, waha sie od 22% dni w roku
w Alpach Francuskich (Brianeonaise) do 63% w Alpach Wioskich (masyw
Ortles-Cevedale). Najczesciej dobowe wahania temperatury zdarzaja sie wio-
sng i jesienia.

Sezonowe wahania temperatury gruntu wokot zera stopni sg charaktery-
styczne dla stokow potnocnych, a dobowe dla grzbietéw i stokéw potudnio-
wych. Liczba przej$¢ przez zero temperatury gruntu waha sie od kilkudziesie-
ciu do kilkuset i jest 2-3-krotnie wyzsza na stokach cieptych oraz rosnie wraz



Tabela 3. Charakterystyka klimatu Alp

Wysokie Taury

Cechy Masyw Masyw Masyw Alpy Alpy Alpy Dolina Masyw v M
klimatu/obszar Argentera Chambeyron Queyras | Brianconnaise | Bernenskie | Walijskie Engandin Ortlesa An?(i)iv:l Son?lsbyl‘ﬁ: K
Srednia roczna
temperatura (°C) -2,0/2800-2750 1,2/2036
fwysokosé 4012000 | _3'0/3050-3150 | 47/2040 04/2248 | 5913106
m n.p.m.
Roczna suma -0,5/2472
opadéw (mm) -0,52287 | 700600 1500/2000
Awysokosé 1000 1500-2000 | 791/2040 -4,0/3000 41/3135 -0,8 1776 | 1569/2036
(‘r”nyn‘;) :’n) 8,03400 | o0 o 1723/3106
Wysokos¢ (m 4000max | 2206/2472
np.m.) 2400 2400-2500 | 1598/2287 | 1500/2500 1000-1500 1900-2000 2300 2300
izotermy 0°C 2700/3000 | 1190/3135
Liczba dni
2o 79 2200-2300 2300
przez zero temp.
powietrza
Liczba dni
Z przejsciem I g 229/1580
przez zero temp. 0BS5S AW) G0(S):210N) 206/2600
gruntu
Gbokofery) 40-50/2500—
przemarznlqcla’ 2 2700 48/2450
(G) 7 ¥y SokOSE 150/3050-3170
(m n.p.m.)
Grubos¢
pokrywy max >80 100-200 150
$nieznej (cm)
Liczba dni ze 90%
S 240-270 dni opadu
wys. izotermy Snieg
0°C
?nt;m?:; tak tak tak tak tak tak tak tak
Lambiel
’ : Imhof Y Gamper
16k 5?3(‘:::':: (Cj'f)zlt:?c'l'i(ilngso), Lehmkuhl | Francou (1996), geosggrd (1987), Zanon Lieb Lehmkuhl
Hee0 : (1989) (1988) Imhofiin. | 520 Matsouka | (1985, 1989) | (1996) | (1989)
(1992) (1996) (2000) King (20012)
(1990)
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z wysokoscig bezwzgledna, az do dolnej granicy ciggtej wieloletniej zmarzli-
ny (2900-3000 m n.p.m.). Grunt zamarza tam w pazdzierniku-listopadzie.
Przemarzniecie gruntu na stokach pétnocnych twa okoto 7 miesiecy, a na
potudniowych okoto 2 miesiecy. Gteboko$¢ przemarzniecia wynosi od 0,5 do
ponad 1,5 metra.

Opady roczne sg bardzo zréznicowane. Najwyzsze opady otrzymuja Alpy
Bernenskie, gdzie lokalnie sumaroczna przekracza 4000 mm. Wystepujg duze
kontrasty pomiedzy sgsiadujgcymi z sobg masywami, w zalezno$ci od wysta-
wy na wiatry przynoszace wilgotne masy powietrza. Dla przyktadu roczna
suma opaddw na pétnocnym obrzezeniu Alp Francuskich (masyw Chartreuse,
1000 m n.p.m.) wynosi 2500 mm, a po wewnetrznej stronie ich gtéwnego
grzbietu 587 mm (Briangonaise 1300 m n.p.m.). Na wysokosci okoto 3000 m
n.p.m. roczne sumy opadéw zmieniajgsie od 1500-2000 mm w Alpach Fran-
cuskich (Chambeyron), poprzez 2700 mm w Alpach Bernenskich, 1190 mm
w Alpach Peniniskich i 1723 mm (Sonnblick) w Alpach Wschodnich.

Rowniez rozktad opadéw w ciggu roku jest bardzo zréznicowany. W potu-
dniowo-zachodniej czeSci Alp opady wystepuja gtéwnie wiosng i jesienia.
W bardziej suchych, masywach wewnetrznych iwschodnich Alp, o wiekszym
stopniu kontynentalizmu, opady koncentrujasie gtdwnie w zimie i cechuje je
wieksza zmienno$¢. Najwieksza cze$¢ sumy rocznej przypada na lato, gtow-
nie lipiec (11,8% - Stilfersjoch, 12,4% - Sonnblick). Od pazdziernika opady
deszczu przechodzg w $nieg, ktory stanowi 90% opaddw rocznych w szczyto-
wych partiach gor. Pokrywa $niezna wystepuje od pazdziernika lub listopada
i najdtuzej zalega w srodkowej czesci Alp (do 240 dni), ajej migzszo$¢ nie-
rzadko przekracza kilka metrow, osiggajac nawet kilkanascie metrow w Al-
pach Bernenskich. Grubo$¢ pokrywy $nieznej jest bardzo zr6znicowana prze-
strzennie, ze wzgledu na orografie terenu, przewiewanie przez wiatr oraz
dziatalnos$¢ lawin.

5.2. SUBARKTYCZNY KLIMAT GOR POLNOCNEJ SKANDYNAWII

Znaczna rozciggto$¢ potudnikowa Gér Skandynawskich, wynoszaca
1500 km, powoduje, iz sg one klimatycznie zréznicowane. Pétnocna czesé
gor lezy poza kotem polarnym, bedacym przyblizong granicg klimatyczno-
roélinnej 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). Cecha charakterystyczna klimatu Goér Skandynaw-
skich sg dwie pory roku, czyli zima i lato, oraz duze kontrasty termiczne i opa-
dowe (Trepiriska 2002).
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Srednia roczna temperatura powietrza wynosi w strefie wierzchowin,
od -8,1°C (poéinocna Szwecja, Paptetjakka, 1834 m n.p.m.) do okoto—5,6°C
w Jotunheimen, (poludniowa Norwegia). Widoczne jest takze zréznicowanie
w profilu poprzecznym gor, co na przykladzie gor pdlnocnej Szwecji prezen-
tuje tabela 4. Roczna amplituda wahan temperatury powietrza jest duza i wy-
nosi okoto 20-30°C. Dobowa amplituda wahan temperatury powietrza jest
niewielka i wynosi 1-2°C. Wraz z przesuwaniem w kierunku pénocnym cy-
kle dobowe wahan temperatury sg mniejsze 1 mniej liczne.

Tabela 4. Cechy klimatu Gér Skandynawskich w strefie subarktycznej

Stacja Wysokosé Srednig tempeoratura Liczba miesiecy Opady mm

Cechy (mn.p.m.) Rok pow1etr?a Q) VI ztemp. >0°C | (jako énieg %)
Okstidan 1800 40| -006 10,6 59112
D | | g
’2;"2515‘;] 388 09| -105 123 6 430%2
g%‘;”;kka 1834 81| -144 5,4 2
z';‘n;";l";\] 1130 39 -12,0 7.1 4 1000
?;l‘;‘g};"kta 470 a5 <127 12,8 5 456
g&"g‘?N 470 20| -143 13,1 5 505
g?{';‘ff;ke“ 2662 -5,6 1221
g‘z’k;;“; 952 0 439
?;r;j,N 628 0,5 480

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

Gléwny wododzial oddziela obszary o réznych cechach klimatu. Na za-
chdd od niego zimy sg lagodne 1 wilgotne, a okresy letnie sa chlodne 1 mniej
wilgotne niz zimy. Srednia temperatura lata wynosi 10—15°C. Po wschodniej
stronie wododziah zimy sa bardzo chtodne. Srednia temperatura stycznia w we-
wnetrznej czesci srodkowej Norwegii, a takze w Laponii spada ponizej -15°C.

W Gérach Skandynawskich opady przynoszone sg przez wiatry zachodnie
wiejace znad Atlantyku. Opady maja tu wyréwnany przebieg w ciggu roku.
Nadmorska strona gér otrzymuje okoto 2000 mm opadu rocznie. Najwigksze
opady roczne, wystepuja w gorach centralnego dystryktu fiordow w pénoc-
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nej i potudniowej Norwegii, gdzie najwyzsze masywy sgwspétczesnie zlodo-
wacone. Najbardziej na zachdd wysuniete masywy majaroczne opady na wyso-
kosci 5000 mm. Najmniej opadéw, ponizej 300 mm rocznie otrzymuje Lapo-
nia i wyzyny Srodkowej Norwegii, gdzie szczeg6lnie sucho jest w zimie (tab.
4). Charakterystyczne sgnatych obszarach dtugotrwate okresy opadow. Wiek-
sz0$¢ opaddw spada podczas p6trocza chtodnego. Pokrywa $niezna na pdtno-
cy (Gory Abisko) zalega od pazdziernika do czerwca. Jej srednia grubosc¢ nie
przekracza 0,6 m. Najwiekszg migzszo$¢ pokrywa $niezna osigga w lutym.
Przewaga zachodnich wiatréw powoduje, ze na wschodnich stokach groma-
dzi sie wiecej $niegu, co wptywa rowniez na rozktad form peryglacjalnych np.
nisz niwalnych.

5.3. SRODZIEMNOMORSKI KLIMAT PIRENEJOW

Zasadnicze zrdznicowanie cech klimatu Pirenejéw wynika z sytuowania
ich tafncucha w stosunku do wiatréw pétnocno zachodnich przynoszacych opad.
Stoki potudniowe lezg w cieniu opadowym oraz sg bardziej nastonecznione.
Wyrazem tych réznic jest roslinnos¢ kserotermiczna i subkserofilna porastaja-
ca stoki potudniowe, podczas gdy na pétnocnych przewaza buk ijodta (Plesnik
1971).

Srednia roczna temperatura zmienia sie 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 G6riz (2220 m n.p.m.),
(Balcells, Gil-Pelegrin 1992, Lampre 1994). Na postawie danych z nisko lezga-
cych stacji wyliczono, ze na wysoko$ci 3000 m n.p.m. $rednia roczna tempe-
raturawynosi 0,5°C, anawysokosci 3200 m n.p.m. odpowiednio -1,5°C (Lam-
pre 1994).

Izoterma 0°C éredniej rocznej temperatury powietrza, w Pirenejach Srod-
kowych lezy na wysokosci 2726 m n.p.m., a izoterma 0°C $redniej temperatu-
ry zimy okoto 1000-1100 m nizej (Del Banio iin. 1990).

Powyzej 2200 m n.p.m. $rednia miesieczna temperatura powietrzajest <0 °C
przez 3 miesigce w roku (Balcells, Gil-Pelegrin 1992), a na wysokosci 2660 m
n.p.m. $rednia dobowa temperatura jest ujemna przez 225 dni, w okresie od
potowy pazdziernika do czerwca (Sanjose 2003). W partiach szczytowych tem-
peratura zimg moze spada¢ do -30°C, a latem do -10°C (Lampre 1994).

Opady w Pirenejach sg zr6znicowane (tab. 5). Maksima opadowe przypa-
dajgna pbétrocze zimowe, a lata sg suche. W strefie peryglacjalnej suma rocz-
na opadu wynosi od 1500 do 2000 mm (Serrano i in. 2006). Stacja Gériz
(Monte Perdido) $rednio otrzymuje 1650 mm opadu w ciggu roku. W stacjach
potozonych nizej, na wysokosci okoto 1300 m n.p.m. suma roczna opadéw
wynosi 1630 mm, natomiast w stacjach lezagcych w dolinach opady sg mniej-
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Tabela 5. Wybrane cechy klimatu Pirenejéw, Cairngorms i Karpat Poludniowych

Cechy klimatw/nazwa gor masggel?/leilz deta Cairngorms | Karpaty Poludniowe
6,4/1138 0,0/>1100 3,3/1585
Srednia roczna temperatura (°C) 4,5/1950 -0,5/2038
/wysoko$é m n.p.m. -0,5/3000 -2,6/2505
-1,5/3200
Roczna suma opadéw (mm) 1239/1138 2000/>600 1200-1400
pwysoko$é m np.m. 2000/2300 1326/2038
2500/2700 1278/2500
Wysoko§é m n.p.m. izotermy 0°C 2726 2000-2100
Liczba dni z przej$ciem przez zero 120-160/1900
temp. powietrza 222-250/2500
Liczba dni z przej$ciem przez zero 30-40
temp. gruntu
Gleboko$¢ przemarzniecia (cm) max 0,5
/wysoko$¢ (m n.p.m.)
>200/> ;
Grubo$¢ pokrywy énieznej (cm) <2002(? g{eczlig?a
Liczba dni ze $niegiem 365/3000 150-180/900 180-220
Liczba dni z temp. <0°C 225/2660 50, max. 100
Obecnos¢ wieloletnie] zmarzliny tak nie tak/nie
Del Barrio i in. (1990) | (Ballantyne, Urdea (1992, 2000),
Zx6dio Sanjose (2003) Harris 1994) Florea (1998),
Dragne 1 in. (2004)

sze 1 wynoszg od 1239 mm (Benasque, 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 sa czgste gwaltowne opady o duzej intensywno-
sci. W 1982 roku zanotowano w masywie Monte Perdido 650 mm opadu w cia-
gu 3 dni (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001).

W strefie peryglacjalnej 27% opadu rocznego ma postac¢ sniegu (Balcells,
Gil-Pelegrin 1992). Snieg utrzymuje si¢ przez caty rok na wysokosci okoto
3000 m n.p.m. (Lampre 1994). Powyzej 2500 m n.p.m. pokrywa $niezna ma
ponad 2 m grubosci. Ponizej 2000-2 100 m n.p.m. pokrywa $nieznajest niecia-
gla lub niestala nawet w zimie (Lopez-Moreno 2005). W pélroczu zimowym
zdarzaja sig takze gwaltowne opady deszczu (Soutade 1980).

5.4. MORSKI REZIM PERYGLACJALNY MASYWU CAIRNGORMS

Klimat masywu Cairngorms wyroznia si¢ bardzo duza wilgotnoscia i obec-
noscia silnych wiatréw (tab. 5). Srednia 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, 1245mn.p.m.) i 1,5-2,3°C (g6rna stacja kolejki, 1075 mn.p.m.)
(Hayness i in. 1998). Absolutne zanotowane minimum wynosi—16,5°C, a tem-
peratura ponizej —10°C wystepuje niezwykle rzadko (Manley 1974). Srednio
notuje sig 3040 cykli przejs$¢ przez zero temperatury powietrza w ciggu roku.
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Przez okoto po6t roku Srednie miesieczne temperatury powietrza sg ujemne.
Przemarznigcie gruntu wystepuje przez 2-6 miesiecy i rzadko osigga 0,5 m
gtebokosci. Nie stwierdzono obecnosci wieloletniej zmarzliny (Ballantyne,
Harris 1994).

Rocznie spada w tym obszarze okoto 2250 mm opadu. Pokrywa $niezna
zalega od listopada do maja, przez okoto 150 do 180 dni w roku. Stwierdzono
duzg zmienno$¢ roczng dtugosci jej zalegania oraz zr6znicowanie grubosci
pokrywy uwarunkowane silnymi wiatrami. Powyzej 900 m n.p.m. wystepujg
wieloletnie ptaty $niegu (Hayness i in. 1998).

Oprdcz duzej wilgotnosci, klimat masywu Caingorms wyrdznia sie wyste-
powaniem silnych, gtéwnie zachodnich wiatréw. Wiatry o predkosci >30m/s
zdarzajg sie w kazdym miesigcu (Brise, Robertson 1970). Maksymalna $red-
nia dobowa predko$¢ wiatru wynosi w partiach szczytowych od 93 do 146
km/godz. Do najmniej wietrznych nalezg miesigce od kwietnia do sieipnia
(Hayness i in. 1998).

Zatem surowos$¢ klimatu w morskim rezimie peryglacjalnym wyraza sie
nie poprzez ekstremalne zimno, czeste cykle przejs¢ przez zero lub gltebokie
przemarzanie, ale poprzez wysokg wilgotno$é, intensywne opady i przedtuzo-
ne zaleganie pokrywy $nieznej oraz silne, porywiste wiatry.

5.5. PODSTAWOWE CECHY KLIMATU KARPAT POLUDNIOWYCH

Klimat Karpat Potudniowych (tab. 5) cechujg duze kontrasty termiczne,
wskazujace na kontynentalizm klimatu (Urdea 1992, 1993). Srednia roczna
temperatura powietrza waha sie od 3,3°C w masywie Paring (1585 m npm),
poprzez -0,5°C w Tarcu (2180 m npm) do -2,6°Cw Omu (2505 m npm) (Urdea
1992). W pietrze alpejskim w Fagaraeu wynosi od 0 do -2°C (Florea 1998).
Izoterma 0°C $redniej rocznej temperatury powietrzg lezy na wysokosci 2000-
2100 m n.p.m (Urdea 1992, 1995). W strefie peryglacjalnej przymrozki moz-
liwe sg przez caty rok (Urdea 1995). Najczesciej wystepuja w okresie kwie-
cien-maj oraz pazdziemik-listopad (Niculescu, Nedelcu 1961; Florea 1998;
Dragne i in. 2004). Liczba dni z przymrozkami i mrozem zmienia sie z wyso-
kosciag bezwzgledng od 206 w Balea Lac (2038 m n.p.m.) do 255 w Omu
(2505 m n.p.m.) (Urdea 1995). W Karpatach Potudniowych wystepuje ponad
125 cykli przej$¢ przez zero temperatury powietrza w ciggu roku, w tym takze
w zimie (Urdea 1992, 2000; Dragne i in. 2004). Zimatwa 6-7 miesiecy (Ni-
culescu, Nedelcu 1961). W rumunskich Karpatach liczba dni z temperaturg
ujemng waha sie od 120-160 dni do 222-250 dni w roku, w pietrze 1900-
2500 m n.p.m.
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Roczne opady w Karpatach Poludniowych wynosza 1200-1400 mm
(1326,8 mm w Balea Lac i 1278 mm w Omu), w tym 50% stanowi $nieg (Ni-
culescu, Nedelcu 1961; Urdea 1995). Najwigcej sniegu spada na wysokosciach
1500-2200 m n.p.m., w okresie od trzeciej dekady wrzesnia do drugiej deka-
dy kwietnia (Dragne i in. 2004). Pokrywa $niezna zalega przez okoto 200 dni
(Urdea 1995; Florea 1998).

Przewazaja wiatry péinocne, wiejace z predkoscia 10—12 m/s przez okoto
1600 godzin 1 21 m/s przez okoto 900 godzin rocznie (Urdea 1995), a w za-
chodniej czesci Fagarasu ich predkos¢ osiaga 120 km/godz. (Florea 1998)

5.6. KLIMAT TATR

W Tatrach wystepuje klimat wysokogorski strefy umiarkowanej. Pélnocna
strona Tatr ma klimat surowszy i bardziej wilgotny, poludniowa lagodniejszy
isuchszy. Wérdd wielu opracowan cech klimatu Tatr do najbardziej komplek-
sowych 1 szczegotowych naleza opracowania M. Hessa (1965, 1974),
M. Konceka, red. (1974) oraz T. Niedzwiedzia (1992).

Srednia roczna temperatura powietrza w strefie peryglacjalnej Tatr waha
sig 0d 3,4°C do -3,8°C i jest ujemna w partiach szczytowych (tab. 6). Izoterma
0°C éredniej rocznej temperatury powietrza lezy na wysokosci 1800 m n.p.m.

Wystgpuja znaczne roczne i dobowe amplitudy wahan temperatury powie-
trza. W zimie temperatura spada do -30°C, a w lecie maksymalna zanotowana
temperatura powietrza na Kasprowym Wierchu nie przekroczyta 25°C. Am-
plituda dobowa moze przekroczy¢ 20°C. Liczba dni z temperaturg ujemng
zmienia si¢ od 68 (Hala Ornak) do ponad 150 dni na wysokosci 2000 m n.p.m.

Tabela 6. Charakterystyka klimatu Tatr

Dolina
Stacja Kasprowy Hala Pigciu T— Skalnate | Strbske | Hala
Wierch | Gasienicowa | Stawdw Pleso Pleso | Omak
Polskich
Wysokos¢ (m n.p.m.) 1991 1520 1670 2635 1786 1330 1109
Srednia roczna
temperatura powietrza -0,8 23 1,1 -3,8 1,6 34 3,2
W)
Liczba dni z temp.
min <0°C i temp. max 78 93 94 88 111 118 126
>0°C
A T 48 102 82 4 93 120 | 120
przymrozkéw
Styczen 142 70 71 74
8‘1[’:1‘;3’ Lipiec 215 247 260 206
Sumaroczna 1889 1664 1692 1645 1323 1490

Wedlug T. Niedzwiedz (1992), M. Koncek red. (1974)
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Liczba dni z przej$ciem temperatury powietrza przez zero jest powigzana
ze $rednig temperatura miesigca. W obszarze wysokogorskim Tatr przejScia
przez zero mogg wystepowacé przez caly rok. Najwiecej dni z przymrozkami
wystepuje u podnéza goér i na wysokosci 1600-1800 m n.p.m., a ich liczba
maleje w pasie wysokosciowym 2000-2400 m n.p.m. (Hess 1965). Grunt prze-
marza na gtebokosé, co najmniej I m.

Réwnoleznikowy uklad Tatr nie sprzyja powstawaniu asymetrii opadowej.
Srednie roczne sumy opadéw wahaja sie od 1100 mm do 1900 mm. Najwiek-
sze miesieczne, a takZe dobowe, sumy opadéw wystepuja w lecie {czerwiec-
lipiec). Opady letnie koncentrujg si¢ na stokach péinocnych pomiedzy 1400
a 2000 m n.p.m. Im wyzej tym wiekszy udziat opadéw zimowych (w partiach
szczytowych stosunek opadéw zimowych do sumy rocznej wynosi 0,64).
W ciagu roku zdarza si¢ 215-226 dni z opadem. W obszarze powyzej gérnej
granicy lasu opad w postaci sniegu mozliwy jest przez caty rok.

Pokrywa $niezna pojawia si¢ najczescie w listtoyadizie luly gymudinin. [Liezira
dni z pokryws $niezng zmienia sie od 124 u podstawy Tatr do 228-236 na
wysokosci 2000 m n.p.m. i 290 dni w partiach szczytowych. Grubo$¢ pokry-
wy $nieznej zmienia si¢ od 237 cm na Hali Gasienicowej (1520 m n.p.m.) do
320 cm na Kasprowym Wierchu (1991 m n.p.m.). Najwieksza migzszos¢ po-
krywy notuje si¢ w lutym-marcu. Teoretyczna linia wieloletniego $niegu lezy
na wysokosci 2220 m n.p.m.

Przewazajgwiatry zachodnie i potudniowo-zachodniie. Srednia roczna pred-
kos¢ wiatru na szczytach wynosi 6 m/s, przy czym wystepuje 194 dni z wia-
trem o predkosci >10 m/s i 62 dni z wiatrem o predkos$ci >15 m/s. Najbardziej
niszczycielskie sg wiatry fenowe, wiejace z predkoscia okoto 80 m/s.



6. CHARAKTERYSTYKA WSPOLCZESNEJ RZEZBY
PERYGLACJALNEJ TATR | WYBRANYCH
GRUP WYSOKOGORSKICH

6.1. ALPY
6.1.1. WPROWADZENIE

Alpy, najwyzsze (Mont Blanc 4807 m n.p.m.) i najbardziej rozlegte (dtu-
go$¢ 1200 km, szerokos¢ 150-250 km) gory wysokie Europy maja zréznico-
wang budowe geologiczng i rzezbe typu alpejskiego, ze stromymi stokami
i gtebokimi dolinami, przeksztatcong przez dziatalno$¢ lodowcéw w plejsto-
cenie. Najwyzsze partie gor sg wspdtczesnie zlodowacone.

Warunki dla rozwoju rzezby peryglacjalnej w Alpach wystepujagw stosun-
kowo szerokiej strefie obejmujacej kilka pieter klimatycznych. F. Lehmkuhl
(1989) wskazat na zréznicowanie zasiegéw wysokosciowych wybranych foim
peryglacjalnych, podobnie jak i zdefiniowanej klimatycznie strefy perygla-
cjalnejwzdtuz tuku Alp. Rozciggtos¢ pionowa pietra peryglacjalnego, ograni-
czonego od dotu dolng granicg soliflukcji, potozong okoto 50-150 m powyzej
gérnej granicy lasu, a od gory gorng granicg gruntow strukturalnych, wynosi
1050 m w masywie Ortles-Cevedale (Hdéllerman 1967), a w Alpach Walij-
skich (Peninskich), gdziejej gérna granica siega 3400 m n.p.m. (Furrer 1965),
dochodzi do 1100 m (ryc. 5). Jednak juz ta sama rozciggtos¢ okreslona na
podstawie gornej granicy lasu i granicy wieloletniego $niegu w Alpach Wschod-
nich wynosi zaledwie 800 m. Zmienno$¢ potozenia gdrnej granicy lasu i gra-
nicy wieloletniego $niegu w Alpach i innych obszarach gorskich przedstawia
tabela 1. Granice pionowych zasiegéw foim rzezby peryglacjalnych przyjmu-
jawyzsze wysokosci bezwzgledne w centralnej czesci masywu w stosunku do
obrzezy (Hollerman 1964, 1967; Stingl 1969).

RzeZzbe peryglacjalng Alp cechuje duza r6znorodnos$¢. Mapy geomorfolo-
giczne obszarow alpejskich, zaréwno te og6lne (np. P. Hollerman (1964),
W. Raczkowski i Z. Raczkowska (1992-1993), GNGFG CNR (1986), W. Racz-
kowski (1997) - masyw Ortles-Cevedale, M. Igout (1971) - Ubaye-Cham-
beyron, B. Kaiser (1975) - Vanoise-Lanserlia) jak i szczeg6towe mapy rzezby
peryglacjalnej (np. Stingl 1969; Marenzy 1977a, b; Centre... 1980; Lehmkuhl
1989; Pierrehumbert 1998) ukazuja bogaty zestaw foim peryglacjalnych, od
lodowcow gruzowych przez foimy soliflukcyjne i mrozowe do miniaturowych



Ryc. 5. Lokalizacja wazniejszych obszar6éw badan w Alpach. Oznaczenia: kolo —
badania autorki, tréjkat — badania innych autoréw. 1-Argentera, 2 — Ubaye
(Chambeyron), 3 — Queyras, 4 — Monte Viso, 5 — rejon Brianconaise, 6 — Ecrins,
7 —Vanoise, 8 -Mont Blanc, 9 — Alpy Walijskie (Penifiskie), 10 — Alpy Bernenskie,
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 wysoko$ciowy terenu GT.OPO30 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 Brianconaise area, 6 the Ecrins, 7 the Vanoise, 8 Mont Blanc,
9 the Wallis Alps (the Pennines), 10 the Bemnese Alps, 11  the Rhaetian Alps, 12 the
Engadin valley, 13  the Bemina, 14 the Adamello-Presanella, 15  the Ortles-Cevedale,
16 the Otztaler Alps, 17 the Dolomites, 18 the Stubaier Alps, 19  the Bavarian Alps,
20 theZillertaler 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 GTOPO30 from http://www.landcover.org.

http://rcin.org.pl
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Ryc. 6. Szkic geomorfologiczny goémej czgséci doliny Madriccio w masywie Ortles-
Cevedale (Alpy Wloskie). 1 — wierzcholki, 2 — granie, 3 — przelgcze, 4 — $ciany skalne,
5 —stoki skalne, 6 — §wieze pokrywy blokowe z wietrzenia in sifu, 7 — stokiusypiskowe,
8 — stozki usypiskowe, 9 — stozki obrywowe, 10 — reliktowe lodowce gruzowe,
11- nisze niwalne z krawgdziami skalnymi, 12 — nisze niwalne wycigte w materiale
gruzowym, 13 — waly niwalne aktywne, 14 — zalomy strukturalne na stoku,
15 —nieaktywne poligony i pierscienie sortowane, 16 — aktywne poligony i pier§cienie
sortowane, 17 — loby soliflukcyjne, 18 — orajace glazy, 19 — rozcigcia erozyjne,
20 — dno doliny przykryte materiatem morenowym, 21 — wal morenowy, 22 — potoki,
23 — poziomice

Geomorphological 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 nivalniches with rocky edges, 12 nival niches cut in debris
cover, 13 activeprotalusramparts, 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. Lokalizacje obszarow badarn szczegétowo przedstawiono
na rycinie 5. Sg to zaréwno formy wskaznikowe dla wieloletniej zmarzliny
jak i formy charakterystyczne dla szeroko pojetego srodowiska peryglacjalne-
go. Sg one oczywiscie zrdéznicowane pod wzgledem wyksztatcenia i wielko-
§ci, a takze potozenia wysokoSciowego w tuku Alp, co jest widoczne miedzy
innymi przy poréwnaniu map Doliny Madriccio w masywie Ortles-Cevedale
(ryc. 6) i Doliny Steiner w masywie Granatspitzegruppe (ryc. 7). Masyw Or-
tles-Cevedale, a szczeg6lnie Dolina Martello wraz z dolinami bocznymi (Ma-
driccio) to gtéwny obszar badan autorki w Alpach.

W Alpach strefa peryglacjalna zawiera dwa typy srodowiska peryglacjal-
nego, czyli obejmuje obszary z wieloletnig zmarzlina (tab. 3) i obszary, w kté-
rych zmarzlina nie wystepuje. Rozdzielajgca je granica, nie jest linig ciggta
1zmienia swg wysoko$¢ w zalezno$ci od regionalnego zréznicowania cech
klimatu i Srodowiska (Keller i in. 1998). Ekspozycja stoku to jeden z podsta-
wowych czynnikdw rdznicujacych jej potozenie. Na stokach potudniowych
dolna granicy wystepowania zmarzliny lezy 200-300 m wyzej (tab. 3). Row-
niez rozmieszczenie zjawisk, proceséw i form peryglacjalnych jest rézne na
stokach cieptych i zimnych, co wykazat miedzy innymi A. Mamezy (1977b)
na podstawie analizy rzezby w masywie Vanoise (ryc. 8).

Oprdcz strefowego (pasowego) zrdéznicowania rzezby peryglacjalnej ist-
nieje takze zrdéznicowanie wymuszone obecnoscig lodowcéw, w tym lodow-
cow o wyraznych, dtugich jezorach. Ich obecno$é generuje dwie strefy prze-
strzenne. Jedna to wierzchotki, granie i grzbiety niezlodowacone, wznoszace

Ryc. 7. Rzezba peryglacjalna w potudniowym Granatspitzgruppe (Wysokie Taury)
wedtug H. Stingla (1969). 1 - ruchome, nieuporzadkowane pokrywy gruzowe na
przedpolu lodowca (morenowe i fluwioglacjalne), 2 - stoki usypiskowe, 3 - miejsca
wywiewania i sedymentacji eolicznej materiatu frakcji piaszczystej, 4 - blokowiska,
5 - loby soliflukcyjne z pokrywa darniowa, 6 - kamieniste loby soliflukcyjne,
7 - kamieniste loby soliflukcjne z sortowaniem, 8 - loby gltazowe, 9 - tufury,
10 - orajace gtazy, 11 - nieruchome bloki skalne 12 - pierscienie kamieniste, drobny
materiat w $rodku (duze formy), 13 - pierscierr drobnego materiatu z kamienistym
Srodkiem, 14 - pierscienie kamieniste z drobnym materiatem w $rodku, (formy
miniaturowe), 15 - pasy kamieniste, (duze formy), 16 - pasy ziemiste, 17 - poligony,
18 - bruki deflacyjne kamieniste, 19 - girlandy wiatrowe, 20 - las, 21 - obszar nie
objety kartowaniem

Periglacial 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. Pigtrowo$¢ form rzezby i lodowcow w le Vallon de la Rocheure, w masywie
Vanoise (wg A. Marnezy 1977a). 1 —lodowce, 2 — stozki gruzowe aktywne, 3 — lodowce
gruzowe nieaktywne, 4 — stozki gruzowe nieaktywne, 5 — lodowce gruzowe aktywne,
6 — bruki kamieniste, 7 — aktywne formy soliflukcyjne (loby, jezyki gruzowe, orajace
glazy), 8 — nieaktywne formy soliflukcyjne (loby, jezyki gruzowe, orajace gtazy), 9 —
tufury, 10 — poligony 1 pier§cienie kamieniste, 11 — pasy sortowane, 12 — jezyki
osuwiskowe, 13 — rynny erozyjne, 14 — 1aki alpejskie

Zonality of relief forms and glaciers in Le Vallon de la Rocheure, in the Vanoise massif (after
A. Mamezy 1977a). 1 — glaciers, 2 — active talus cones, 3 — non-active rock glaciers, 4 — non-
active debris cones, 5 — active rock glaciers, 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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sie ponad lodowcem lub sterczace jako nunataki. Druga to strefa bezposrednio
u czota lodowca lub wokét jego jezora. Ma ona szerokos¢ do kilkuset metréw,
czesto ograniczong przez wysoko$¢ poziomu barku lodowcowego. Cechujejg
obecno$¢ wieloletniej zmarzliny i stosunkowo migzszych pokryw z duzym
udziatem drobnej frakcji oraz surowos$¢ klimatu i brak roslinnosci. Rzezba
w tej strefie, okreslana przez C. Ballantyne'a (2002a, b) mianem paraglacjal-
nej, powstaje gtownie wskutek aktywnosci proceséw peryglacjalnych. Row-
niez analiza map geomorfologicznych wskazuje na to, ze aktywne formy pe-
ryglacjalne w szczegdélnym natezenu rozwijajg sie w bezposrednim sasiedztwie
lodowcow (Hollerman 1964, 1967; Stingl 1969; Mamezy 1977b; Lehmkuhl
1989; Raczkowski, Raczkowska 1992-1993; Pierrehumbert 1998). Stopien
zlodowacenia masywu wptywa na wielko$¢ przestrzeni, jaka pozostaje do-
stepna dla rozwoju rzezby peryglacjalnej.

Rozwoj rzezby peryglacjalnej w Alpach jest takze uwarunkowany przez
mozaikowo$¢é migzszosci pokryw zwietrzelinowych. Wielko$¢ migzszosci
pokryw waha sie od catkowitego braku pokryw na $cianach skalnych do po-
kryw o migzszosci kilkudziesieciu metéw na stokach usypiskowych. Ponad-
to litologia podtoza i geneza pokryw sg dodatkowymi czynnikami wptywaja-
cymi na ich mozaikowos¢.

Badania rzezby peryglacjalnej w Alpach majabardzo dtuga tradycje. Pro-
wadzone byly przez uczonych z réznych krajow, przede wszystkim tych w ob-
szarach, ktérych rozciaga sie ten najdtuzszy fancuch gorski Europy, czyli z Fran-
cji, Szwajcarii, Whoch i Austrii. Stad tez sposob prowadzenia badan i ich
problematyka w poszczeg6lnych czesciach tancucha Alp nawigzujado specy-
fiki narodowych szkot badawczych, wpisujac sie jednoczesnie w $wiatowe
trendy czy mody badawcze w obrebie geomorfologii. Niemieckie badania za-
owocowaty okresleniem pionowych zasiegéw klimatycznej strefy i form pe-
ryglacjalnych (m. in. Héverman 1962; Héllerman 1967; Stingl 1969; Kelletat
1970a, 1977; Furer, Fitze 1970a), z kolei francuskie przyczynity sie do rozpo-
znania mechanizmu i Srodowiskowych uwarunkowar proceséw mrozowych
i soliflukcji (m. in. Tricart, Callieux 1950; Pissart 1964, 1973, 1974; Kaiser
1980; Centre... 1980; Coutard 1985; Francou 1988; Coutard i in. 1988a, b;
Coutard, Ozouf 1993; Coutard iin. 1996). W ostatnich dziesiecioleciach zain-
teresowanie badaczy koncentruje sie gtéwnie na problematyce wieloletniej
zmarzliny, jej klimatycznych uwarunkowan oraz zwigzanej z nigrzezby (m. in.
Barsch 1992, 1996; Haeberlii 1975, 1985; Vonder Miihll, Kingele 1994). Ca-
tos$¢ uwarunkowan historii badan peryglacjalnych w Alpach wyjasnia zjednej
strony bogactwo materiatéw, a z drugiej ich fragmentaryczno$¢ oraz niejed-
norodnosc¢ i trudnosci zwigzane z zestawieniem danych dla wiekszych obsza-
row.
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6.1.2. UWARUNKOWANIA | EFEKTY WIETRZENIA MROZOWEGO

Jednym z elementéw krajobrazu geomorfologicznego, najbardziej wyréz-
niajacych gory wysokie jest wystepowanie $cian i powierzchni skalnych. Sciany
skalne sgtypowym i powszechnym elementem rzezby alpejskiej, ktéra domi-
nuje w geologicznie miodych gérach - Alpach, Pirenejach, Tatrach czy nawet
Karpatach Potudniowych. Formy te sg zdecydowanie mniej powszechne w Go-
rach Skandynawskich czy Cairngorms.

Rozwoj Scian i stokoéw skalnych podobnie jak pokryw gruzowych jest wy-
nikiem procesOw wietrzenia, w tym gtdwnie wietrzenia mrozowego, ktore juz
od poczatku badan nad strefg peryglacjalng (Loziriski 1909; Hogbom 1914)
przyjmowane jest jako jeden z wiodacych proceséw 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 niektdrzy autorzy kwestionujazwiekszong efek-
tywnos¢ tego procesu w warunkach klimatu peryglacjalnego (Thorn 1992;
Hall 1995; French 1996; Andre 2003), sugerujac, ze w $rodowiskach innych
niz peryglacjalne, intensywno$¢ wietrzenia moze by¢ wieksza (French 1996).

Proces wietrzenia mrozowego ijego uwarunkowania, atakze mechanizm,
byt w Alpach szczegotowo badany w latach 80. XX wieku przez geomorfolo-
gow francuskich (m. in. Mante 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 geomorfologéw japonskich
(Matsuoka iin. 1997; Matsuoka i in. 2003), a takze szwajcarskich (np. Gruber
i in. 2004). Wyniki pomiaréw potwierdzity, ze wietrzenie mechaniczne i zwiga-
zane z nim odpadanie zachodzi wskutek zamarzania i rozmarzania skat, zwiga-
zanego z cyklem rocznym i dobowym przej$é przez zero (m. in. Galibert 1965;
Lautridou; Gabert 1987; Francou 1988; Pancza, Ozouf 1988; Coutard, Fran-
cou 1989; Matsuoka i in. 1997;).

Stwierdzono, ze wietrzenie zachodzi gtéwnie wiosng, najczesciej w okre-
sie kwiecien-maj (Francou 1982; Rovera 1990; Matsuoka i in. 1997), ale wy-
stepuje takze w zimie (Pancza, Ozouf 1988; Lautridou, Gabert 1987), gtéwnie
w styczniu i lutym. W Alpach Francuskich (Ubaye, 2450 m n.p.m) grunt jest
zamarzniety tylko w grudniu (Lautridou, Gabert 1987).

Jak wskazujg wyniki pomiaréw temperatury $cian, w strefie peryglacjal-
nej, w réznych czesciach Alp, przebieg wietrzenia fizycznego jest uwarunko-
wany przede wszystkim termicznie (Coutard 1985; Mante 1985; Kaiser 1987;
Coutard i in. 1988a; Francou 1988; Coutard, Francou 1989; Coutard, Ozouf
1993; King 1990; Matsuoka i in. 1997; Matsuoka i in. 2003). Temperatura
Scian i stokow skalnych zalezy od ich wysokosci nad poziom morza oraz eks-
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pozycji (Galibeit 1965; Francou 1988; Coutard, Francou 1989; King 1990;
Matsuoka i in. 1997). Zaréwno badania w Alpach Francuskich (Ubaye,
Briangonnaise, Vanoise - ryc. 5) jak i w Alpach Szwajcarskich (Dolina En-
gandin, Gomergrat - ryc. 5) wykazaty, ze stoki o ekspozycji potudniowej,
a takze grzbiety, cechuje duza liczba ptytkich, przypowierzchniowych cykli
przej$¢ przez zero w ciggu roku, dobowych lub kilkudniowych. Ponadto na
stokach tych wystepuje stosunkowo krotkotrwate ciggte przemarzniecie grun-
tu przez okoto 2-3 miesigce, do gtebokosci okoto 0,5 m, z temperaturg mini-
malng w catym roku rzadko nizszg niz -8°C w Alpach Francuskich i -10°C
w bardziej kontynentalnych Alpach Szwajcarskich. (Coutard, Francou 1989;
King 1990; Matsuoka i in. 1997). Natomiast na $cianach i stokach o ekspozy-
cji poétnocnej wystepuje sezonowy, gteboki, cykl przejsé przez zero (King 1990;
Matsuoka iin. 1997), chociaz na $cianach Roc Noir du Combeynot (Briangon-
naise) stwierdzono kilka cykli przejs¢ przez zero w roku. Ciaggte przemarznie-
cie utrzymuje sie przez 7 miesiecy w roku, atemperatura czesto jest nizsza niz
-8°C do 10°C Coutard, Francou 1989).

Oprocz temperatury na przebieg wietrzenia ma takze wptyw wilgotnos¢,
ktora kontroluje wahania temperatury (Hall 1986; Francou 1988; Coutard i in.
1988b; Matsuoka i in. 1997, Sas 2003). Fragmentacja powierzchni skalnych
zachodzi wzdtuz spekan wypetnionych przez 16d (Coutard, Francou 1989),
a woda z topnienia lodu wspomaga dziatanie temperatury (Francou 1988; Co-
utard, Francou, 1989; Matsuoka i in. 1997). O tym, ze wilgotnos¢ jest gtow-
nym czynnikiem kontrolujacym przebieg wietrzenia, $wiadczy to, ze posze-
rzanie szczelin zachodzi tylko na wiosne w okresie topnienia (Matsuoka i in.
1997). Takze odpadanie jest czestsze w czasie, gdy woda sptywa w duzych
ilosciach po $cianach, a nie wtedy, gdy notuje sie wiecej cykli przejsé przez
zero (Francou 1988).

Okreslajac mechanizm procesu wietrzenia, w nawigzaniu do modelu roz-
szerzania objetosciowego (volumetric expansion hyposthesis) (McGreevy
1981), sprecyzowany na podstawie wynikéw 7-letnich (1994-2001), réwno-
czesnych, pomiarow teimiki skat i tempa wietrzenia wskutek rozszerzania
szczelin i odpadania gruzu z malowanych fragmentéw $cian prowadzonych
w Alpach Szwajcarskich, wyrdzniono trzy typy wietrzenia (Matsuoka i in.
2003), ktdrym przypisano nastepujace cechy:

A - powtarzalne cykle otwierania i zamykania szczelin rzedu 10" mm wy-
stepujace czesto jesienig, w powigzaniu z dobowymi cyklami przejs¢ przez
zero temperatury gruntu. Niekiedy szczeliny zmieniajgsie, ale niewiele, w cza-
sie lata, co moze mie¢ zwigzek ze zmiang wilgotnosci lub teimiki,
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Tabela 7. Tempo cofania $cian skalnych jako wskaznik wietrzenia mechanicznego

Tempo w

Lokalizacja Proces Litologia mm/rok Zrddio
Alpy Szwajcarskie cofanie 235 Barsch (1977)
Tarentaise cofanie kwarcyty, 0,01-0,25 Rovera (1990)
wys. izotermy 0°C
Alpy Austriackie cofanie gnejsy, tupki 0,7-1,0 Poser (1954)
(Zillertalskie) krystaliczne
Karwendelgebirge cofanie wapienie 0,005-0,0 Sas, Wollny (2001)
Zugspitzeplatz,
Alpy Bawarskie
Reintal, Alpy cofanie wapienie 0,007-0,17 Keller, Moser (2002)
Potnocne
Dol. Horlach, erozja skaty wapienie, 0,01-0,1 Becht (1995)
Stubaier Alpy 2400-2650 m n.p.m.
Goéma Egadin, odpadanie wapienie, zielone <0,1 Matsouka i in. (2003)
Alpy Szwajcarskie (erozja) tupki, 2890 mn.p.m. max 1,5
Murtel-Corvatsch, cofanie 1,0-2,0 Haeberli i in. (1999)
Alpy Szwajcarskie
Alpy Francuskie, cofanie Scian skaly krystaliczne, 0,05-3,0 Francou (1988)
Col Lautaret > 2600 m n.p.m.
Alpy Francuskie, cofanie dolomity i wapienie 0,05-0,25 Coutard, Francou
Crete de Vars 2450 m n.p.m., stoki S (1989)
Alpy Francuskie, cofanie granity, 0,1-0,5 Coutard, Francou
Combe de Laurichard 3000 m n.p.m (1989)
Alpy granity 0,2-0,6 Galibert (1965)
Pireneje denudacja tupki krystaliczne 12,0-18,0 Serrano i in. (2006)
sclan
Pireneje cofanie 0,6-1,0 Serrano i in. (1999)
Karkevagge, cofanie tupki krystaliczne 0,04-0,15 Rapp (1960)
N-Szwecja
Spitsbergen kwarcyty, 0,15 Andre (1996)
skaty metamorficzne 0,7, max 1,5
pietro subalpejskie 0,0004 Kotarbaiin. (1987)
pietro alpejskie 25
granity 0,4 Mamica (1984) 1
skaly metamorficzne 0,0004-0,26 | Koszyk (1977), vide
Tatry cofanie i granity §rednio 0,04 | Kotarbaiin. (1987)

skaly metamorficzne
i granity

0,7

Kotarbaiin. (1987)

wapienie i dolomity, 0,1-3,0; Kotarba (1972)
Dol. Malej Eaki, $rednio 0,84

skaly weglanowe, 0,01-0,43 Midriak (1983)
Tatry Bielskie

skaty weglanowe, 0.1-0.95 Midriak (1983)

Tatry Zachodnie

B — poszerzenie szczelin o 0,1-0,5 mm, ktére towarzyszy sezonowemu
zamarzaniu na poczatku zimy, na co naktada si¢ otwieranie szczelin na po-
czatku sezonu roztopow (typ C), gdy skala znajduje si¢ w temperaturze zera
stopni. Sprzyja temu wplywajaca w szczeliny 1 zamarzajaca woda roztopowa
o temperaturze okoto 0°C, co moze powodowac otwarcie si¢ szczelin (Matsu-

oka 2001a),
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C - poszerzenia szczelin rzedu 0,5 mm lub wigcej. Ten typ wietrzenie nie
wystepuje w kazdym roku. Powoduje zazwyczaj state poszerzenie szczelin,
podczas gdy otwarcia typu A i B sg czasowe. Srednio otwieranie szczelin
wynosi -0,1 mm/rok i wykazuje duzg zmienno$¢ w poszczeg6lnych latach.
Poszerzanie szczelin wystepuje w czasie spadku temperatury powierzchni skaty
tuz ponizej zera, co oznacza, Ze zamarzanie in-situ rozpoczyna proces wie-
trzenia.

Wyniki badan zespotu japoriskiego (Matsouka i in. 1997; Matsouka i in.
2003) wskazaty, ze struktura czasowa i przestrzenna oraz tempo odpadania
zalezy od ekspozycji, a niekoniecznie od cech podtoza, cojednak nie znajduje
potwierdzenia w innych obszarach gdérskich, np. Tatry (tab. 7).

Efektywno$¢ wietrzenia $cian skalnych w zaleznosci od ich ekspozycji jest
réznie oceniania. Sciany o ekspozycji potudniowej ciagle produkujagruz, takze
w zimie, gdy sa odstoniete spod $niegu, natomiast na $cianach eksponowa-
nych na pétnoc proces ten jest nieciagly, ajego tempo jest nieregularne (Mat-
suoka i in. 2003). Z kolei geomorfolodzy francuscy dowodzg, ze dtuzsze i bar-
dziej intensywne przemarzniecie skat oraz stata dostawa wody powoduja, ze
proces wietrzenia jest bardziej aktywny na $cianach o ekspozycji pétnocnej,
gdzie moze zachodzi¢ w wiekszosci miesiecy w roku (Coutard, Francou 1989;
Coutard, Ozuof 1993). Na $cianach o ekspozycji potudniowej produkcja gru-
zu i odpadanie sg szczegOlnie duze wiosng (Francou 1982; Coutard, Ozouf
1993). Réznice w przebiegu temperatury na $cianach i stokach skalnych o r6znej
ekspozycji decyduja o réznej wielkosci okruchéw skalnych powstajgcych
w wyniku wietrzenia, grubszych na $cianach o ekspozycji pdtnocnej (Coutard,
Ozouf 1993; Matsuoka i in. 1997). Jednak wielko$¢ odpadajacych okruchdw
jest takze bardzo zalezna od litologii (GNGFG CNR 1986; Francou 1988;
Coutard i in.1988a, b). W wyniku wietrzenia mrozowego gtéwnie produko-
wany jest materiat grubo frakcyjny, gdyz wedtug badan laboratoryjnych w wy-
niku wietrzenia mrozowego tylko na scianach gipsowych i kredowych moga
powstawac drobne frakcje (Lautridou iin. 1992).

Najczesciej stosowang miarg oceny efektywnosci wietrzenia jest tempo
cofania sie $cian skalnych. Wartosci tego wskaznika dla dziedziny perygla-
cjalnej w Alpach i innych obszarach wysokogdrskich Europy przedstawiono
w tabeli 7. Zasadniczo pomierzone wartosci nie przekraczajg 1 mm/rok. Mak-
symalne wartosci 2,5 mm/rok sg szacunkami uzyskanymi na podstawie roz-
miaréw lodowcdw gruzowych (Barsch 1977; Haeberli i in. 1999).

Z kolei od efektywnosci procesdw wietrzenia zalezy rozwoéj wielu form
rzezby, w tym Scian skalnych i charakterystycznych dla Alp grzbietéw i grani
skalnych oraz form, ktére sg budowane z gruzu powstajacego w wyniku wie-



70

trzenia. Na stokach o mniejszym nachyleniu zwietrzaty materiat pozostaje in
situ tworzac pokrywy blokowe lub gruzowe, dokumentowane m. innymi przez
autorke w Alpach Wioskich (ryc. 6). Pokrywy te sg przeksztatcane przez réz-
nego typu procesy stokowe, ktorych przebieg i efektywno$é zalezy miedzy
innymi od skfadu mechanicznego tych pokryw (GNGFG CNR 1986; Lautri-
dou i in. 1992; Matsuoka i in. 2003).

Materiat ze Scian skalnych odpada i formuje, stozki i stoki usypiskowe,
bedace wynikiem wspotdziatania z procesami grawitacyjnymi, a takze lodow-
ce gruzowe lub waty niwalne, bedace wynikiem wspotdziatania z procesami
peryglacjalnymi, czy waty i pokrywy morenowe, bedace wynikiem wspot-
dziatania z procesami glacjalnymi (ryc. 6).

Wietrzenie mrozowe jest procesem powszechnym w strefie peryglacjalnej
Alp, 0 czym $wiadczy obecno$¢ Swiezego materiatu gruzowego na stokach
usypiskowych czy wystepowanie pojedynczych popekanych gtazéw skalnych,
jednakze dopiero powyzej 2800-3000 m n.p.m. zaréwno lita skata jak i po-
krywy blokowo-gruzowe sgnajbardziej poddane wietrzeniu mrozowemu, gdyz
sg pozbawione porostéw i pokrywy roslinnej (GNGFG CNR 1986; Lautridou
i in. 1992), a rownoczesnie wyniki pomiaréw (tab. 7) dowodza aktywnosci
procesu wietrzenia. Zatem stoki z pokrywami blokowymi z wietrzenia in situ,
znajdowane w czasie badan w Alpach Wioskich (ryc. 6) rozwijaja sie wspot-
czednie. Przeczy to tezie W. Haeberlego (1978), zaktadajacej niwelowanie efek-
tywnosci procesow peryglacjalnych w strefie ciggtej wieloletniej zmarzliny.
Pewne oznaki aktywnos$ci w obrebie jezykéw i pol gruzowych, lezacych po-
wyzej 2600-2800 m n.p.m., stwierdzono takze w masywie Vanoise, w Alpach
Francuskich (BCaiser 1975).

6.1.3. LODOWCE GRUZOWE | INNE FORMY WSKAZNIKOWE
WIELOLETNIEJ ZMARZLINY

Lodowce gruzowe tworzy gruz skalny i16d, petznace najczesciej z predko-
Scig kilkudziesieciu centymetréw na rok (Fot. 1).

W Alpach lodowce gruzowe sg powszechne, wystepujagw catym tancuchu
tych gér, cowyrdzniaje sposrod innych gor wysokich Europy. Pierwsze opisy
lodowcow gruzowych w Alpach pochodzg z poczatku XX wieku (Chaix 1923;
Firsterwalder 1928), a od lat 60. XX wieku lodowce gruzowe byty przedmio-
tem intensywnych badan w Alpach szwajcarskich (m. in. Messerli, Zurbuchen
1968; Barsch 1969a, b, 1978; Haeberli 1973, 1985; Hoelzle 1994, 1998; t n-
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



71

2006), w Alpach austriackich (Victors 1972; Lieb 1996, 1998; Berger i in.
2004) w Alpach wioskich w masywie Ortles-Cevedale (m. in. Héllerman 1964;
Carton iin. 1988; GNGFG CNR 1986; Raezkowski 1997; Gugliemin, Smira-
glia 1997; Cannone iin. 2003; Seppi i in. 2005;), w masywie Adamello-Presa-
nella(Baroni i in. 2004). Obecnie ich rozmieszczenie jest stosunkowo dobrze,
chociaz nieréwnomiernie, poznane. Badania rozprzestrzenienia tych form pro-
wadzono przy uzyciu réznych metod, od kartowania terenowego poprzez ana-
lize zdjeé lotniczych i satelitarnych. Poszczeg6lne masywy alpejskie réznig
sie liczbg wystepujacych w nich lodowcow gruzowych (CAPS 1998). W ca-
tych Alpach szwajcarskich wystepuje okoto 100 lodowcéw gruzowych (Ha-
eberli 1985).

W Alpach wystepujg aktywne, nieaktywne, a takze reliktowe lodowce gru-
zowe (Barsch 1977, 1988, 1992). Lodowce gruzowe aktywne stanowig okoto
50% wszystkich alpejskich lodowcdw gruzowych (Lieb 1996; Imhof 1998;
Lambiel, Reynard 2001; Baroni i in. 2004; Ribolini, Fabre 2006). Udziat lo-
dowcdw aktywnych w ich ogélnej liczbie zmienia sie od 62% w catych Al-
pach szwajcarskich (Frauenfelder, Kadb 2000) do 19% w zachodnich Alpach
austriackich (Krainer, Mostler 2000). Lodowce nieaktywne zawierajg zamar-
zniety materiat skalny i 16d, ale nie wykazujamchu (Barsch 1992). We wschod-
nich Alpach austriackich, sg nazywane ,,inact rock glacier" i zaliczane do ak-
tywnych lodowcéw gruzowych (Lieb 1996, 1998). Potozenie wysokosciowe
czota aktywnego lodowca gruzowego odpowiada potozeniu izotermy $rednigj
rocznej temperatury powietrza-2°C (Barsch 1978; Evin 1983; Haeberli 1985).

Duza liczba lodowcdw gruzowych w Alpach ma zasadniczo uwarunkowa-
nia klimatyczne, ale réwnie wazne sg uwarunkowania litologiczne i topogra-
ficzne. Tylko w gérach, gdzie klimat sprzyjawystepowaniu wieloletniej zmar-
zliny i intensywnej dziatalno$ci proceséw wietrzenia i odpadania, a obecnos$¢
wysokich $cian skalnych umozliwia dostawe materiatu mozliwy jest tak po-
wszechny rozwdj tych form. W Alpach dolna granica ciggtej wieloletniej zmar-
zliny potozona jest na wysokosci 3300 m n.p.m., a nieciagtej na wysokosci
2400 m n.p.m., tuz powyzej gornej granicy lasu (Haeberli 1990, 1992) i rézni
sie w poszczeg6lnych masywach alpejskich (tab. 3). Alpejska zmarzlina ma
grubo$¢ od 20 do 80 lub wiecej metréw (Haeberli i in. 2006). Aktywne lodow-
ce gruzowe sgjednoznacznym wskaznikiem obecnosci 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 wspoétczesnie aktywne lodowce gruzowe wystepujgw najwyz-
szych czesciach cyrkow glacjalnych (m. in. Raezkowski 1997; Delaloye, Mo-
rand 1998; Lambiel, Reynard 2001), na stokach o r6znej ekspozycji, w miej-
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Ryc. 9. Dolny zasigg aktywnych lodowcéw gruzowych (wieloletniej zmarzliny)
w Alpach (wedlug 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 Bernefiskie (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-Héremence area (Lambiel, Reynard 2001),2  the Entremont
area (Delaloye, Morand 1998), 3  the Eastern Alps (Lieb 1996), 4 the Bernese Alps (Imhof
1996), 5 the Adamello massif (Barroni i in. 2004)

scach oslonigtych przed radiacja i z duza dostawa materiatu. Wigkszos¢ (od 42%
w Alpach Wschodnich do 61-100% w Alpach Peninskich i Bernenskich) ak-
tywnych lodowcéw gruzowych wystepuje na stokach o ekspozycji péinocnej
—NW-N-NE (m. in. GNGFG CNR 1986; Carton iin. 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 1 in. 2005; Ribolini, Fabre 2006).

Polozenie wysokosciowe aktywnych lodowcow gruzowych rézni si¢ w po-
szczegoblnych czgsciach Alp. W masywach Mercantour, Ubaye, Queyras,
Argenetra (ryc. 5) aktywne lodowce gruzowe wystepuja powyzej 2600 m n.p.m.
(Evin, Fabre 1990; Francou, Reynaud 1992; Ribolini, Fabre 2006), a lodowce
z pogrzebanym masywnym lodem lodowcowym powyzej 2500 m n.p.m. (Ri-
bolini Fabre 2006), w Mt. Viso i Brian¢oniase (przet. Lautaret) powyzej 2400—
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Tabela 8. Cechy wybranych aktywnych lodowcéw gruzowych w Alpach

Lokalizacja Rozmiary Ksztalt Cechy stoku Zrodio

Masyw Argentera, . 85% — stoki N | Ribolini, Fabre
AlsyTotrtiows kilkasetimd: >2600 m n.p.m. | 2006)
Col Lautaret, Evin (1991b),
Monte Viso, 153-660 m di. >2400-2450 m n.p.m. | Francou,
Alpy Francuskie Reynaud (1992)
Vallon de la Rocheure, 600 m dt.
Lanserilla, Masyw 250 m szer. | tapy 2800-2900 m n.p.m. | Marenzy (1977b)
Vanoise, czolo 20-30°
Lodowiec Griiobtalli, 600m at. | iezvki
region Valais, Alpy 200 m . *!le{) ! 2650-300 m n.p.m. ENE, | Pancza (1998)
Szwajcarskie m szer. | 1700y
Lodowiec Inner ofo 80
Olgrube, Alpy ez n(; ch %zysso Berger i in. (2004)
Oetztalskie )

. 150-650m
X’jgg;‘i?{'; Alpy szer. | 162ne NW-N-NE | Lieb (1996)

100900 m di.
Masyw Ortles- max. 1500 m di. Seppi i in.(2005),
Cevedale, 350mdt., 16ime SE, S, SW, aktywne | Raczkowski
Dol. Martello 200 m szer. > 2900 m n.p.m. | (1997)
A 67% stoki,
II:/lasyw Adamello- <300 m di. | gléwnie 26% cyrki lodowcowe, | Baroni i in. (2004)
resanella 170 m szer. | loby
2485 mn.p.m.

2450 m m.n.pm. (Evin 1991; Francou, Reynaud 1992), w Vanosie, Lanserila,
pomigdzy 2600-2900 (Marnezy 1977b), w Alpach Bernenskich pomigdzy
2320-2800 m n.p.m. (Imhof 1998), a w masywie Ortles-Cevedale oraz we
wschodnich Alpach szwajcarskich pomiedzy 2400-2900 m n.p.m. (Raczkow-
ski 1997; Baroni 1 in. 2004; Seppi 1 in. 2005; Matsuoka 1 in. 2005). Zasieg
wysoko$ciowy wystepowania lodowcow gruzowych zalezy od stopnia konty-
nentalizmu klimatu, a takze zmienia si¢ w zalezno$ci od ekspozycji stoku
(ryc. 9).

Morfometria lodowcow gruzowych jest zréznicowana (tab. 8). Ich dlugosé
wynosi od kilkuset metréw do ponad kilometra, a szeroko$¢ waha sig od kil-
kudziesigciu do kilkuset metrow. R. Frauenfelder i in. (2003) wykazali, ze
$rednia dlugosé alpejskich lodowcoéw gruzowych jest najwieksza na stokach
o ekspozycji zachodniej (SW, W, NW). Ich wielkos$¢ jest $cisle uzalezmiona
od mozliwosci dostawy materiatu gruzowego, na ktéra wptywa wielko$¢ ob-
szaru zrodlowego 1 intensywnos¢ produkcji tego materiatu (Barsch 1996; Frau-
enfelder i in. 2003).

Lodowce gruzowe sa uksztattowane w formie lob6éw (lobate rock glaciers)
lub jezykow (tonque-shaped rockglacier). O ich aktywnosci $wiadcza m. in.
strome czota o nachyleniu 35-40° (m. in. Domaradzki 1951; Barsch 1969a,
1988, 1996). W zaleznosci od wielkosci materiatu gruzowego, z ktoérego sa
zbudowane wyréznia si¢ lodowce gruzowe blokowe (bouldery rock glaciers),
ktére zawieraja warstwe aktywna zlozong z glazéw bez domieszki drobnego



Tabela 9. Tempo ruchu alpejskich lodowcéw gruzowych

Tempo

Miejsce i gposéb

Lokalizacja Okres badan . Autor
(cm/rok) pomiaru
Queyras, 8,0 1940-1980 | fotogrametria, Evin, Assier (1982),
Haute Ubaye, glazy na czole Evin (1983)
Alpy Francuskie, lodowcow
eksp. N
L. Marinet, <40,0 Evin (1991)
Alpy Francuskie
Combe de 25,0-90,0 1979-1986 Francou, Reynaud
Laurichard, (1992)
Alpy Brain¢onais
L. Griiobtalli, 20,0 6 lat Pancza (1998)
Valais,
Alpy Szwajcarskie
Val Sassa, Dol. 140,0 1920 Chaix (1923)
Engadin (gérna), 40,0 1942 Barsch (1978)
Alpy Szwajcarskie
L. Murtel, Dol. 7,0 1932-1955 Barsch, Hell (1975)
Engadin (géma), 30 1955-1971
Alpy Szwajcarskie
L. Murtel- 4,0 1987, 2000 | przemieszczanie | Arenson i in. (2002)
Corvatsch, Dol. poziome,
Engadin (géma), korzenie
Alpy Szwajcarskie
L. Murgal, Dol. 32,1-35,4 1999 | przemieszczanie
Engadin (géma), poziome
Alpy Szwajcarskie
L. Portesina- 2,840 1990 | przemieszczanie
Schafberg, poziome
Piz Murgal, eksp.
Alpy Szwajcarskie
L. Pissela, rejon 0,0-5,0 Guglielmin,
Livigno, do 35,0-40,0 Smiraglia(1997)
Alpy Whoskie
L. La Foppa, rejon 0,0-5,0 Guglielmin i in.
Livigno, do 35,0-40,0 (1994)
Alpy Wioskie
Dolina Amola, 0,04-0,15 2001-2002 | korzenie Baroni i in. (2004)
Adamello- 0,05-0,15 czoto
Presanella,
eksp. NNE
Dolina Genova, 0,05-0,09 2001-2002 | korzenie
Adamello- 0,15-0,21 czoto
Presanella,
eksp. SW
76,0-140 | 2000-2002, | czoto, Berger i in. (2004)
L. Innere Olgrube, 10,0-70,0 predkos¢ pow.
Dol. Kauner, 60,0 1969-2000 | korzenie, (Firstenwalder
Alpy Oetzalskie 50,0 1923/1924 | predkos¢ pow. 1928)
nasuwanie; GPS
50,0 1938 Pillewizer vide
Kaufman (1.996)
;'0 'f‘g;'f;;"ka’ 110,0 (max. 360,0) |  1953-1955 Vietoris (1972)
Alp;( Oetzal’skie 125,0 1977-1986 Vietoris (1972)
25,0-45,0 1985-1990 Kaufman (1.996)
45,0-96,0 1990-1995 Kaufman (1996)
L. Dosen 21,0 1954-1975 Kaufman (1.996)
Wschodnie 12,0 1975-1993
Alpy Austriackie $red. 16,5

L. lodowiec
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materiatu i lodowce gruzowe glazowe (pebbly rock glaciers), ktdére oprécz
gtazéw zawierajgdomieszke drobnego gruzu pochodzacego z wietrzenia mniej
odpornych skat (Evin 1987; Kaab i in. 1997; Fraunfeleder, K&ab 2000; Ikeda,
Matsuoka 2002; Matsuoka i in. 2005). Lodowce gruzowe blokowe sg zazwy-
czaj wieksze i docierajg do den dolin oraz majg wiekszg zawartos¢ lodu lub
pogrzebanego masywnego lodu (Kaab i in. 1998; Frauenfelder, Kaab 2000;
Ikeda, Matsuoka 2002, 2006)

Lodowce moga by¢ zasilane materiatem morenowym (debris rock glaciers)
i wtedy sg potozone w dnach dolin (Evin, Fabre 1990; Barsch 1996, 1992;
Krainer, Mostler 2000) lub materiatem pochodzacym ze $cian skalnych (talus
rock glaciers), wtedy rozwijajasie u podndzy stokéw usypiskowych (Barsch
1996, 1992). W Dolinie Engadin 80% aktywnych lodowcéw gruzowych sta-
nowig lodowce stokowe (talus derived) (Frauenfelder iin. 2003).

Lodowce gruzowe alpejskie sg zasadniczo ztozone z dwu warstw, bardzo
grubego gruzu (20-40 cm Srednicy) prawie bez drobnych frakcji, stanowigce-
go warstwe gorng o grubosci 2-5 m, pod ktdrg znajduje sie warstwa zawiera-
jaca duze ilosci piasku i pytu tworzacych matrix, w ktérym zatopione sg gtazy.
W obrebie zmrozonego rdzenia lodowca wystepujg soczewki lodu lodowco-
wego 0 migzszosci 1 metra (m. in. Barsch 1977, 1992; Barsch i in. 1979; Ha-
eberli iin. 1998; Krainer, Mostler 2000; Berger i in. 2004). W profilu wierce-
nia wykonanego w aktywnym lodowcu gruzowym Murtel-Corvatsch
wyroézniono 4 warstwy: aktywng warstwe o0 migzszosci 3 m, zbudowang z blo-
koéw, masywny l16d pomiedzy 3-20 m, 16d zawierajacy duze ilosci pytu i pia-
sku na gtebokosci 20-30 m, oraz bloki zatopione w lodzie na gtebokosci 30-
50 m (Vonder Mihll, Kingelé 1994; Haeberli i in. 1998). Wiek lodowca
oszacowano na 8000 lat (Haeberli 1990). Mechanizm formowania kolejnych
warstw jest nie do konca jasny. Jedna hipoteza, zaktada, ze tylko duze bloki
maja wystarczajaca energie kinetyczna, aby dotrze¢ do lodowca gruzowego
w czasie odpadania, a drobny materiat jest zatrzymywany na stokach usypi-
skowych (Haeberli i in. 1998), inna, ze w czasie mchu lodowca drobny mate-
riat jest przesiewany w gigbh (Rosato iin. 1987) lub wymywany w czasie roz-
marzania (Giardino i in. 1987).

Oprécz lodowcow gruzowych peryglacjalnych, w Alpach wystepuja takze
lodowce gruzowe z pogrzebanymi brytami lodu (lodowce Marinet, Sainte-
Anne w Alpach Potudniowych, lodowce Gruben, La Maya w Vale Rechy,
w Alpach Walijskich), ktéry pochodzi z réznych okreséw holocenu, np. z ma-
tej epoki lodowej, a nawet z okresu subborealnego (Evin, Fabre 1990; Evin
1991; Haeberli i in. 1992).
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Mechanizm mchu lodowcoéw gruzowych zostat rozpoznany poprzez wier-
cenia, z ktérych pierwsze wykonano pod koniec lat 70. XX wieku w lodow-
cach Muitel i Gruben (Barsch 1977; Barsch i in. 1979), a znacznie glebsze
(do 70 m) i liczniejsze wykonano w Alpach Szwajcarskich na przetomie lat
80.190. (Haeberli iin. 1998,2006) oraz poprzez pomiary bilansu masy i wiel-
kosci mchu w czotach lodowcow. Stwierdzono, ze ptyniecie albo $lizganie sie
lodowca po nieskonsolidowanym gruzowym podtozu (Haeberli i in. 1979),
ma mechanizm ,,pasa transmisyjnego", warstwa przypowierzchniowa porusza
sie szybciej i ulega zawinieciu pod spdd czota (Kaab, Reimuth 2005).

Z obecnoscig wieloletniej zmarzliny, poza formami lodowcoéw gruzowych,
zwigzane s rowniez takie formy jak waty morenowe spietrzonej (push mora-
ine) i waty morenowe z jagdrem lodowym (ice cored moraine). Formy te w Al-
pach wystepujg rzadko. Waly morenowe spietrzone sg zwigzane z szarzami
lodowcowymi. Powinny by¢ raczej zaliczane do form glacjalnych, a nie pery-
glacjalnych. Natomiast waty morenowe, ktére zawierajg w $rodku masywny
16d lodowcowy sg nietypowe i rzadkie w obszarach, gdzie brakuje stosunko-
wo ptaskich terendw. W Alpach sa przeksztatcane w lodowce gruzowe (Barsch
1971; Haeberli 1979).

6.1.4. FORMY POCHODZENIA MROZOWEGO

Grunty strukturalne (ang. patterned groundfranc, sols structures, niem.
Strukturboden), roznej wielkosci i ksztattu byty przedmiotem badan w Alpach
od poczatku XX wieku (Tarnuzzer 1909, 1911 videStingl 1969). W centralnej
czesci Alp opisywali je np. H. Kinzl (1928), F. Mattick (1936) vide C. Troll
(1944), w masywie Chambeyron (Ubaye, Alpy Francuskie) jako pierwszy badat
M. Gignoux (1936) i J. Demangeot (1941), a potem A. Cailleux (1948) vide
J.P. Coutard i in. (1996). H. Stingl (1969) szczegbtowo omawia wyniki wcze-
$niejszych badan rzezhy peryglacjalnej w Alpach.

W Alpach grunty strukturalne sg wyksztatcone w postaci poligonéw (poly-
gons, polygones, Steinnetz), pierscieni (sorted circles, sols géométriques, cercles
de pierres, Steinringe), oraz pasow (sol striés, Steinstreifen, Erdstreifen) sor-
towanych, w sensie nadanym im przez A. Washburn'a (1980), a takze niesor-
towanych poligonéw (Zellenboden, wg Hollermanl967) i tufuréw. W pracach
niemieckich z lat 60. formy te byly za C. Trollem (1944) dzielone wedtug ich
rozmiaréw na duze-normalne i miniaturowe typu tropikalnego (Hollerman
1964, 1967; Stingl 1969). Formy miniaturowe majg takze nieco inng postac.
Miniaturowe ,,wysady" ziemne (Erdknopsen) moga by¢ odpowiednikiem pier-
Scieni, a ,,zyty" ziemiste sg odpowiednikiem pasa drobnego materiatu (Holler-
man 1967).
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Tabela 11. Cechy wybranych aktywnych paséw sortowanych

Lokalizagja Szeroko$é (cm) T okose e Podloze Autor
{m n.p.m.) stoku
Pas de la Souvega, 80-100 gruby mat. | 2900-2950 stok SE, | flisz, Centre...(1980
Masyw Chambeyron, | 30-50 drobny mat. 12-15° | wapienie | ), Lautridou,
Ubaye 25-30 wys. Gabert (1987),
Coutard i in.
(19882)
Col de la Gypiere, 2900, S 3-6° | flisz Van Vliet-Lanoe
Masyw Chambeyron, ponizej (1988a)
Ubaye plata
Col de La Mortice, 40-50 drobny mat. 3130 3,5% 5° | flisz, Coutard i in.
Masyw de la Font 25 gruby mat. wapienie | (1996)
Sancte, Ubaye
Lac du Gouffre, 2822 7° | flisz, Coutrad i in.
Masyw La Mortice, wapienie | (1988a)
Ubaye
Dol. Engadin, Alpy kilkadziesiat | 2500-2900 7° | wapienie | Salomon (1929)
Szwajcarskie vide Troll (1944),
Matsouka (2001¢)
Val di Peio, Masyw kilkadziesiaf 3162 | stok NW | tupki GNGFG CNR
Ortles-Cevedale u czola | krystalicz | (1986)
lodowca | -ne
Val Madriccio, 40-50 drobny mat. 2980 12° | tupki autorka
Masyw Ortles- 25-40 gruby mat. krystalicz
Cevedale -ne
Val di Peder , Masyw kilkadziesiat 2880 5-10° | tupki autorka
Ortles-Cevedale ponizej | krystalicz
plata | -ne
Dachstein 20-100 drobny 2870 dolomity | Héllerman (1967)
mat.
10-30 gruby mat.

Formy powstajace wskutek podnoszenia (Bodenmusterung) i sortowania
mrozowego (Bodensortierung), ze wzgledu na swe rozmiary, nie Zawsze sg
uwzgledniane na ogélnych mapach geomorfologicznych. Jedynie mapy pro-
cesdéw i form peryglacjalnych (ryc. 6 i 7) uwzgledniaja w pelni ich obecnosé
1 zréznicowanie (np. Héllerman 1964; Stingl 1969; Kaiser 1975; Pierrehum-
bert 1998).

Poligony i pierécienie sortowane, a takze poligony niesortowane byly ba-
dane 1 opisywane przez wielu autoréw (m.in. Troll 1944; Albertini 1955; Ha-
stenrath 1960; H6verman 1962; Héllerman 1964, 1967; Pissart 1964, 1973,
1977; Stingl 1969, 1974; Pissart i in. 1981; GNGFG CNR 1986; Smiraglia
1987; Pelfini, Smiraglia 1992, Raczkowska 1997b). Wigkszos¢ badaczy pod-
kresla, ze wspoétczesnie aktywne formy majg Srednice mniejsza niz 1-2 m,
a formy wieksze sa reliktowe lub fosylne (Pisart 1964; Centre... 1980; GNGFG
CNR 1986). Podobne rozmiary cechowaty formy, ktére znajdowatam w Doli-
nach Madricio 1 Martello (ryc. 6 itab. 10). Pasy sortowane byly réwniez przed-
miotem licznych badan (m.in. Pissart 1964, 1973, 1982; Stingl 1969, 1974;
GNGFG CNR 1986; Raczkowska 1997b). W ich trakcie stwierdzono, Ze na-
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wet duze pasy sortowane sgwspotczesnie aktywne (Pissart 1964, 1971, 1973;
Centre... 1980).

Charakterystyke morfometrycznawybranych form gruntéw strukturalnych
przedstawiajgtabele 10 i 11. Wynika z nich, ze glteboko$é sortowania najcze-
Sciej wynosi 15-20 cm w formach miniaturowych do kilkudziesieciu, a mak-
symalnie do 0,5-0,6 m w formach wiekszych (Stingl 1969).

Wspoiczesne formy sortowania mrozowego sg aktywne w najwyzszych
pietrach wysokosciowych, chociaz formy nieaktywne czy reliktowe wystepu-
ja w roznych wysokosciach. Aktywne formy gruntow strukturalnych sg naj-
czesciej spotykane powyzej 2500-2700 mn.p.m. (Troll 1944; Héllerman 1967;
Stingl 1969; Pissart 1974; Mamezy 1977a, Centre... 1980; GNGFG CNR 1986;
Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1988a, 1996), jednak wystepuja takze
ponizej wyrdznionej granicy, na przedpolu lodowca lub w poblizu jego jezora
(formy ekstrazonalne). W Alpach Retyckich i Zilleitalskich ich obecnos¢ stwier-
dzano nawet ponizej 2000 m n.p.m. (Héllerman 1967; Stingl 1969; GNGFG
CNR 1986). A. Marnezy (1977a) na podstawie badan w masywie Vanoise,
dowodzi, ze najbardziej optymalny dla rozwoju gruntéw strukturalnych jest
obszar pomiedzy dolng granicg form aktywnych (2600 m n.p.m.) a granicg
wieloletniego $niegu (3000 m n.p.m.), gdyz powyzej to $nieg i 16d sg gtéwny-
mi czynnikami ewolucji rzezby prowadzac przede wszystkim do rozwoju rzez-
by glacjalnej, a ponizej roslinno$¢ czeSciowo chroni stoki przed aktywnoscig
proceséw mrozowych. Powyzej granicy wieloletniego $niegu (ok. 3000-3400)
grunty strukturalne rozwijaja sie na fragmentach stokéw, z ktérych $nieg jest
wywiewany (Troll 1944). Wyniki badan ilosciowych w masywie Chambey-
ron, wskazujg na to, ze Swieze formy sortowania i spetzywania mrozowego
najlepiejrozwijajasie powyzej 2990-3000 m n.p.m., natomiast na wysokosci
2500-2700 m n.p.m. powstajajedynie formy mniejsze, o Srednicy mniejszej
od 1 metra, wskutek wspdtdziatania akcji lodu wiéknistego i dziatania wody
ptynacej po stoku (Centre... 1980; Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1996).

Formy poligon6w i pierscieni sortowanych najczesciej rozwijajasie w Al-
pach, podobnie jak w innych goérach, w miejscach bardzo wilgotnych, a wiec
na réwninach aluwialnych u czota lodowca, u czota ptatow $nieznych, w nie-
wielkich jeziorkach (np. Centre... 1980; Coutard i in. 1988a, b; Rgczkowska
1997b) lub na utworach morenowych w poblizu lodowca, co potwierdzaja
badania autorki w masywie Ecrins, w Alpach Francuskich i masywie Ortles-
Cevedale w Alpach Wioskich (tab. 10). Formy te rozwijaja sie na powierzch-
niach ptaskich lub na fragmentach stoku o matym nachyleniu.

Rozmieszczenie form mrozowych w profilu pionowym stoku nie jest jed-
noznacznie postrzegane. Wyniki wieloletniej serii pomiaréw japonskiego ze-
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spotu w Alpach Szwajcarskich (Matsuoka i in. 1997, 2003) dowodza, ze pasy
sortowane rozwijaja sie gtownie w strefie grzbietéw, gdzie dominuje cykl do-
bowy przej$¢ przez zero temperatury gruntu, do czego nawigzuje przebieg
proceséw mrozowych. Natomiast w masywie Ubaye, w Alpach Francuskich
pasy sortowane zajmujgnajnizszaczesc stoku, a najwyzsza czesc stoku i grzbiet
przykryte sg przez pokrywy gelifrakcyjne (Coutard iin. 1996). Badania autor-
ki w masywie Ortles-Cevedale (tab. 11, lyc. 6) przychylajgsie do uktadu opi-
sywanego w masywie Ubaye.

Badania dotyczace genezy i mechanizmu rozwoju form mrozowych - poli-
gonow, pierscieni, gleb miniaturowych oraz paséw sortowanych zapoczatko-
wali w 1947 roku A. Cailleux i J. Michaud (Michaud 1950), w masywie Cham-
beyron, w Alpach Francuskich. Byly one kontynuowane i rozszerzone przez
A. Pissart'a w latach 1963-1973 oraz przez zesp6t z C.N.R.S. Caen Aix Pro-
vence (Centre... 1980). W tabeli 12 podano wyniki dotychczasowych badan
tempa podnoszenia i petzniecia mrozowego z réznych obszaréw Alp. Maksy-
malne tempo pelzniecia paséw drobnego materiatu wynosi 10 cm/rok, a pod-
noszenia mrozowego blisko 9 cm/rok.

Wyniki eksperymentu terenowego i laboratoryjnego, wskazujg na to, ze
rozwdj poligonéw, w tym poligonéw sortowanych, a takze paséw sortowa-
nych jest wynikiem segregacji materiatu gruzowego, podnoszonego wskutek
pecznienia zwiagzanego z zamarzaniem gruntu oraz przez 16d widknisty, spo-
wodowanej naktadaniem sie na siebie materiatu o réznych wiasciwosciach
(Pissart 1982; Coutrad i in. 1988a).

Poligony sortowane rozwijajg sie w wyniku retrakcji termicznej. W szcze-
liny powstate wskutek wysychania, wciggany jest zwietrzaty materiat podtoza
(Centre... 1980), lub wsypywane sg okruchy skalne, ktdre zostaty wyniesione
na powierzchnie przez selektywne ruchy mrozowe i l6d widknisty (Pissart
1982). Malowane okruchy skalne pogrzebane w centralnej czesci dobrze roz-
winietych poligonéw pojawiaty sie w ciggu jednego roku na powierzchni i w
ciggu dwu nastepnych lat osiggaty granice poligonu zbudowane z wiekszych
okruchoéw (Pissart 1971, 1974). Wielkos¢ Srednicy poligonéw wynosi 1-2 m,
a na podtozu weglanowym nawet 2-3 m (Pissart 1971, 1974, 1982; Centre...
1980). Czesto w obrebie tych wiekszych poligondéw, rozwijajg sie mniejsze
formy poligonéw sortowanych, o $rednicy 40-50 cm, wskutek ruchéw mro-
zowych i wysychania (La Mortice 3070 m n.p.m., Ubaye w Alpach Francu-
skich). Sg one plytsze, nie siegajgdo podtoza skalnego. Ruchy mrozowe stwier-
dzano w nich takze w czasie lata (Centre... 1980; Coutard iin. 1988a). Sztucznie
zniszczony zesp6t duzych i matych poligonéw sortowanych w La Mortice
uformowat sie ponownie w ciggu 3 lat (Centre... 1980; Jorda i in. 1984), a ma-
te poligony sortowane, o $rednicy 10-30 cm, w masywie Chambeyron, na
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wysokosci 2800 m n.p.m., powstawaty gwattownie w czasie 10 dni (Pissart
1971, 1974). Badania mikromorfologiczne potwierdzity, ze miniaturowe pier-
Scienie i poligony sortowane sa zwiazane ze szczelinami z wysychania i pod-
noszeniem mrozowym (Van Vliet Lanoe 1988a).

Rozwoj paséw sortowanych jest wynikiem wymarzania okruchow skal-
nych w pasach ziemistych, a nastepnie przemieszczania ich po nabrzmiatej
powierzchni na boki do paséw kamienistych (Pissart 1974; Coutard i in. 1996).
Wyniki 5-letniej serii pomiarow paséw sortowanych na stanowisku Valletta,
w Dolinie Engadin (Alpy Szwajcarskie), prowadzonych przez zespét japonski
(Matsuoka i in. 1997), pozwolity wydzieli¢ trzy typy podnoszenia mrozowe-
go, ktére znajduja swoje odzwierciedlenie w przemieszczaniu zwietrzeliny
w pasach sortowanych. Typ A zwigzany jest z dobowym cyklem podnoszenia
przez 16d wioknisty, szczegblnie czestym jesienig i wiosng. Gorne 5 cm gleby
jest podnoszone nie wiecejniz 1.cm, przy czym widoczne sgréznice pomiedzy
pasami grubego i drobnego materiatu (Matsuoka i in. 2002). Typ B to podno-
szenie w cyklu sezonowym, o wielkosci 0,6-2,9 centymetrow, w powiazaniu
z pokrywa $niezna. Typ C oznacza mate podnoszenie, kiedy grunt ma tempe-
rature blisko zera w czasie roztopow. Dziatania lodu wiéknistego zwigzanego
z typem B i C obejmuje gérne 20 cm gleby. Réwnoczesnie stwierdzono, ze
tempo pelzniecia materiatu jest najwieksze na powierzchni, co dowodzi, ze
rozwoj paséw sortowanych nawet w obszarze, z wieloletnig zmarzling jest
zwigzany gtéwnie z dobowymi cyklami zamarzania i lodem widknistym (Mat-
suoka i in. 1997, 2003).

Wedtug badan prowadzonych w Arktyce 16d wioknisty jest gtéwnym czyn-
nikiem powodujacym rozwdj pasow sortowanych (Hall 1983). W Alpach roz-
woj paséw sortowanych wigzany jest dodatkowo, ze spetzywaniem mrozo-
wym (Lautridou, Gaber 1987; Coutard i in. 1996), jako gtéwnym procesem
peryglacjalnym uczestniczagcym 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 sie 10-20 cykli przejs$é przez
zero w ciaggu roku, przemieszczanie mrozowe wynosi $rednio 1-7 cm/rok,
podczas gdy w dolinie Engadin okoto 0,5 cm/rok (tab. 12). Przemieszczanie
okruchow w obrebie paséw kamienistych przebiega wolniej niz w pierscie-
niach czy poligonach (Pissart 1964, 1977; Centre... 1980; Lautridou, Gabert
1987; Coutrad i in. 1988a). Znaczne réznice w wielkosci tempa spetzywania
mrozowego mogg mieé uzasadnienie w litologii obszaru.

Spetzywanie mrozowe jest stowarzyszone z rodzajem laminarnego ptynie-
cia czastek gleby po soczewkach lodowych. Sprzyjatemu obecno$é drobnej
frakcji powstajacej wskutek wietrzenia biologicznego i mikro-rozkruszania
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Tabela 12 Tempo podnoszenia i petznigcia mrozowego w pasach sortowanych

w Alpach
Nachy- Tempo (cm/rok)
Lokalizagja lenie = . Proces/forma Autor
srednio | min | max
stoku

Col de la Gypiere, 7,0 pelznigeie Pissart (1964, 1973)
masyw Chambeyron, mrozowe, warstwy | Centre... (1980)
Ubaye, drobnego materialu
flisz 1,5 pelznigeie

mrozowe, warstwy

grubego materiatu
Col de La Mortice, 3,5°-5°] 1,6-4,2 10,0 | pelznigeie
Ubaye, mrozowe, warstwy | Coutard i in. (1996)
3130 m n.p.m, flisz drobnego materiatu

0,8-1,3 pelznigeie

mrozowe, warstwy

grubego materiatu
Pas de la Souvega, 6° 1,71 0,8 3,9 | pelznigeie Jorda i in. (1984)
masyw Chambeyron, mrozowe, warstwy | Coutard i in. (1996)
Ubaye drobnego materiatu
2950-2990 m n.p.m., 0,5-5,4 pelzniecie
flisz mrozowe, warstwy

grubego materiatu
Col de La Mortice, 20° 2,0 | 10,0 | pasy sortowane Jorda iin. (1984)
Ubaye,
3100 m n.p.m., flisz
Masyw Vars, 7-20 pelznigcie Latridou, Gabert
Haute Ubaye za?2 lata mrozowe, warstwy | (1987)

drobneg o materiatu
Dol. Engadin (goma), 10°] 0,6-29| <1 2,9 | podnoszenie Matsouka i in.
Alpy Szwajcarskie, mrozowe, (2003)
2810 mn.p.m.
Dol. Engadin (goma), 10° ~0,5 1,1 | petznigcie Matsouka i in.
Alpy Szwajcarskie, mrozowe, (2003)
2810 mn.p.m.
Glatzbach, 10°-30°| 4,0-8,0| 3,6 8,6 | podnoszenie Jaesche i in. (2003)
Alpy Austriackie mrozowe

mrozowego {Van Vliet Lanoe 1988a). Na rozwdj pasdéw wplywa grubos¢ i czas
zalegania pokrywy $nieznej, gdyz zmienia warunki wilgotnosciowe gruntu
(Coutard i in. 1996; Matsuoka i in. 2003), a ponadto woda roztopowa jest
gléwnym czynnikiem rozprowadzajacym drobny material w pokrywach (Van
Vliet Lanoe 1988a).

Z kolei rozw6j paséw w miejscu wystepowania miniaturowych gleb struk-
turalnych posrednio wskazuje, ze moga si¢ rozwijaé takze wskutek przeksztal-
cania tego rodzaju form (Van Vliet Lanoe 1988a).

Wskutek dzialania mrozu rozwijajg si¢ takze poligony nie wykazujace $la-
déw sortowania oraz tufury.

Poligony niesortowane majg ksztalt wielokatéw lub nieregularnych poél
zbudowanych ze zwietrzeliny bez sladu sortowania, rozdzielonych szczelina-
mi. Czynne formy poligonéw niesortowanych (Zellenboden, Rautenboden)
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majgpowierzchnie lekko wypukta. Wystepujaone stosunkowo rzadko, w miej-
scach gdzie prawdopodobnie w podtozu znajduje sie wieloletnia zmarzlina
np. Dachstein 2820 m n.p.m. (Héllerman 1967). W nizszych potozeniach
(ryc. 6) sato formy prawdopodobnie reliktowe.

Tufury, wystepujgpowszechnie, szczegdlnie w nizszej czesci alpejskiej stre-
fy peryglacjalnej, w pietrze alpejskim i subalpejskim (m. in. Giacomini 1959;
Hollerman 1964, 1967;Stingl 1969;Marnezy 1977a; Centre... 1980;GNGFG
CNR 1986; Kaiser 1987; Raczkowski 1997; Pierrehumbert 1998). Ich rozmia-
ry sg rozne. Srednica wynosi od 0,5-1,5 m, a wysoko$¢ 0,5-0,6 m (tab. 13).
Na terenach ptaskich maja ksztatt koput, rozdzielonych stosunkowo szeroki-
mi zagtebieniami. Na stokach o nachyleniu kilku stopni, majg ksztatt asyme-
tryczny, wydtuzony w kierunku spadku, podobny do nabrzmien ze spetzywa-
nia lub teras soliflukcyjnych (Stingl 1969). Rozwijajasie w obszarze z ciagty
pokrywaroslinng. Czesto wystepujaw obszarach podmoktych, np. na barkach
lodowcowych, na przeteczach, na réwninach aluwialnych, w dnach nisz ni-
walnych. Wyniki badan pola tufuréw na przeteczy Col du Vallonnet (2500-
2510 m n.p.m.) w masywie Chambeyron, w Haute Ubaye pokazujg, ze po-
wierzchniowa warstwa 0 migzszosci 8-15 cm zbudowana jest ze wspétczesnie
powstajacego humusu, ktéry okrywa Srodek zbudowany z drobnego materiatu
mineralnego, przeksztatcanego przez cykle zamarzania i rozmarzania, pod kté-
rym znajduje sie poziom z materiatem zwietrzelinowym (Centre... 1980).
Wyniki badan arktycznych wskazuja, ze tufury powstajgwskutek mrozowego
mieszania materiatu mineralnego iroslinnego w srodowisku wodnym (Schun-
ke, Zoltai 1988). Z kolei wyniki badan alpejskich akcentujg duza role zr6zni-
cowanego podnoszenia mrozowego, pecznienia i naciskow Kkriostatycznych
w okresie zamarzania. W wolno zamarzajacej glebie woda jest podciggana
do gory (Van Vliet Lanoe 1988a, b). Szczegdtowo teorie wyjasniajgce formo-
wanie tufuréw i ich zr6znicowanie w Swiecie omawia S. Grab (2005). W Al-
pach francuskich stwierdzono, ze zamarzanie gruntu zachodzi od listopada do
grudnia-stycznia, kiedy pokrywa $niezna ma migzszo$¢ mniejsza niz 50 cm
(Francou 1982, 1988). Temperatura minimalna pomierzona w tufurach wyno-
sita od -5°C na giebokosci 10 cm do -1°C na giebokosci 40 cm (Jorda i in.
1984). Cienkie soczewki lodu obserwowano w tufurach jeszcze w czerwcu.
Wyniki pomiaréw wilgotnosci dowiodty, ze ilos¢ wody zmniejsza sie od czerw-
ca, kiedy zanika $nieg i rozmarza 16d z zimy, az do konca lata. Podobny trend
jest obserwowany wraz z gtebokoscig. Zawarto$¢ wody wynosi od 68%
w czerwcu do 54% sierpniu w warstwie powierzchniowej i odpowiednio 50-
31,7% na gtebokosci okoto 0,5 m (Centre... 1980).
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Tabela 13. Cechy tufuréw w Alpach

Lokalizacja Srednica | Wysokos¢ | Wysokosé Cechy T
(m) (m) (m n.p.m.) stoku

Col du Vallonnet, Chambeyron, | 1,0-1,25 0,5-0,6 | 2500-2510 | plasko Centre...
Alpy Francuskie (1980)
Val di Peio, Masyw Ortles- 0,5-1,0 w wodzie | GNGFG
Cevedale CNR (1986)
Val Martello, Masyw Ortles- 0,5-1,0 0,5-1,0 >2400 | plasko autorka
Cevedale
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. RZEZBA SOLIFLUKCYJNA

Proces soliflukeji w Alpach wystepuje powszechnie, o czym swiadczy mig-
dzy innymi obecno$¢ wielorakich form rzezby o tej genezie rejestrowanych
na mapach geomorfologicznych (ryc. 6 1 7), opisywanych juz w najwczesniej-
szym okresie badan rzezby peryglacjalnej (vide Troll 1944). Na mapach geo-
morfologicznych wyrézniane sg rézne formy od pojedynczych lobéw soli-
flukeyjnych (ryc. 6 1 7) po pelznace pola gruzowe (np. Nangeroni 1964;
Raczkowski, Raczkowska 1992-1993). Oprocz wymienionych form, zazna-
czonych na mapach geomorfologicznych, w ramach rzezby soliflukcyjnej wy-
stepuja takze formy czesto nie mieszczace sie w skali map, do ktérych nalezg
girlandy (Vegetationsgirlanden) i terasetki soliflukcyjne (ferracettes), rzadziej
terasy soliflukcyjne oraz powszechnie orajace glazy (gros blocs mobiles, Wan-
derblocke).

Formy soliflukcyjne, ich morfometria i morfodynamika byly badane i opi-
sywane w roznych czesciach Alp (lokalizacja — ryc. 5), miedzy innymi we
Francji w masywie Vanoise (Kaiser 1975, 1980, 1983; Marnezy 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; Grafti1973, 1993; Gamper 1981, 1983, 1987,
Matsuoka i in. 1997, 2003, 2005; Pierrehumbert 1998), w masywie Ortles-
Cevedale (Hollerman 1964; GNGFG CNR 1986; Raczkowski 1997; Racz-
kowska 1997b), w Alpach Wschodnich (Héllerman 1967; Stingl 1969; Kelle-
tat 1977; Stocker 1979; Strunk 1986; Lehmkuhl 1989; Veit 1 in. 1995; Jasche
1999; Jasche iin. 2003). Tempo procesu soliflukcji, jego uwarunkowania i skut-
ki byly przedmiotem wieloletnich serii badan 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 1 in.
1988a, 1996), w Alpach Szwajcarskich — Szwajcarski Park Narodowy, géma
cz¢s¢ Doliny Engadin (Gamper 1981, 1983, 1987; Matsouka 1 in. 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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Ryec. 10. Uktad form soliflukcyjnych pomigdzy gérna granica lasu i granica wiecznego
$niegu na przykladzie z Graubunden (wedtug 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 badan autorki i wigkszo$¢ cytowanych powyzej autoréw wskazuja
na to, ze formy soliflukcyjne wystepuja w calej strefie peryglacjalnej, a wiec
w obszarze powyzej gérnej granicy lasu. Lecz ich rozmieszczenie w tej strefie
jest zréznicowane ze wzgledu na rodzaj form, ich morfometrie (ryc. 10) oraz
aktywnos¢. Najnizej, czyli na wysokosci 2250 m n.p.m. (do dolnej granicy
soliflukcji), wystgpuja girlandy, mate formy soliflukcyjne wystgpuja pomig-
dzy 2500 a 2700 mn.p.m., a duze formy lobéw na wysokosciach 2600-2900 m
n.p.m. Wyspowe fragmenty stoku z formami soliflukcyjnymi wystgpuja takze
pomigdzy orograficzng granica $niegu (2900 m n.p.m.) a linig 365 dni ze $nie-
giem (3100 m n.p.m.) i ponizej dolnej granicy soliflukeji (2250 m n.p.m.)
1 gémej granicy lasu. Wydzielona, na podstawie badan w Alpach Szwajcar-
skich (Furrer, Fitze 1970a), strefa wysokosciowa duzych lobéw soliflukcy;j-
nych odpowiada strefie wystgpowania aktywnych form soliflukcyjnych (2600—
2850 mn.p.m.), w lezacym bardziej na zach6éd masywie Vanoise, ponizej ktorej,
w tym masywie, na wysokosciach 2600-2250 m n.p.m., rozciaga si¢ strefa
reliktowych form soliflukcyjnych (Mamezy 1977a). Jednak niektore loby so-
liflukeji zwigzanej takze w najnizszej strefie wykazuja oznaki mchu (Dolfus,
Kaiser 1979; Kaiser 1983). W lezacym bardziej na potudnie masywie Cham-
beyron, w przedziale wysokosci 2500-2700 m n.p.m., w okresach wyjatkowo



Tabela 14. Cechy wybranych aktywnych lobéw soliflukcyjnych w Alpach

Wysokosc
Lokalizacja Dl;ﬁ;’ S Sze(r;l;osc Wyzr(r)ll)cosc Morfologia e(l{:r; [:logyr;i Podloze Autor
nachylenie stoku.
Col du Vallonnet, lob kamienisty, podwdijny, | 2737-2727, NE, D ..
Chambeyron, Ubaye 15-22 v damiaf/ P Iy 14-27° wapienie, flisz | Coutard i in. (19882)
Lac Premier. Chambeyron. 60 10 lob kamienisty, drobne 2600-2640, SSW, wapienie. flisz Coutard i in. (1988a)
Ubaye loby na powierzchni 35-19° p ? Coutard i in. (1996)
Aoupets, Chambeyron. . o 2480-2506, NNW, e Coutard i in. (1988a)
Ubaye 9,2 3-6 lob porosnigty, 7_35° wapienie, flisz Coutard i in. (1996)
Col de La Mortice, Ubaye 0,3-04 Zf;?:‘:slt‘e’by czola 3000, ESE Todisco i in. (2000)
: . lob kamienisty, tukowate . .
ik GrangeRuiing, Dok 50-70 10-15 3-5 | zaglebienia na 2450, W granity, kupki s
Etancons, Masyw Ecrins . . krystaliczne
powierzchni

Lanserila, Masyw Vanoise kl“;ao(ig kilka dem | asymetryczne 2350-2800, NW dolomity Kaiser (1980, 1987)
Moo dichie 40-50 5-10 bez roslinnosei, Swiezy | 5000 Sp 5 200 |bezgranitow | Marnezy (19772)
Masyw Vanoise gruz na powierzchni
mzlsl%(t;z Olilsoecheure, 5-10 40-50 2333:2800’ NW, bez granitéw Marnezy (19772)
Munt Chavagl, Wsch. Alpy 50 10-15 0.6 !oby. soliflchji swobodnej 2400, 14° Gamper (1987)
Szwajcarskie i Zwiazanej
ifgyggfiiigk%mm)’ 04-22| 07-21| 0,1-0,2 | niskie loby 2600-2820, 11° wapienie Matsouka i in. (2005)
Dolina Engadin (g6rma), 09-620 | 1,6-37,0| 02-1,5 | Wysokielobyz czotem 30, non, wapienie Matsouka i in. (2005)
Alpy Szwajcarskie kamienistym lub z damnia
Val Madriccio, Masyw s » b hupki
Ortles-Cevedale 150 10-12 1,0 | lob kamienisty, czolo 60 2640, N, 14 krystaliczne autorka
Val di Pozzo, Masyw 8 tupki
Ortles-Cevedale 200 1-2 | lob gruzowy 2820, S, 15 krystalicae autorka

. . ;i . tupki
l/\\/lua:tmci::ckglokner, Alpy Kilka 05 :ozt:gi :g;:l:;xkcu swobodnej 531?002680, N, NE, lf?'i.yswl e Jaesche i in. (2003)

ility

Kapall, Alpy Lechtaler kilka 0,3-0,7 0,05-0,2 girlandy, czolo z daig 2300, E wapienie Hollerman (1967)

pow. kamienista

L8
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uprzywilejowanych z punktu widzenia wilgotnosci itermiki, loby solifluk-
cyjne i geliflukcyjne rozwijaja sie lokalnie i w sposob nieciagty, zaleznie od
topografii (struktury powierzchni terenu) i sktadu mechanicznego pokryw.
Swieze formy geliflukcyjne wystepuja zasadniczo powyzej 2900 m n.p.m.,
ale najlepsze warunki termiczne i stokowe geliflukcja znajduje w pietrze 3000-
3100 m n.p.m. (Centre... 1980; Lautridou, Gabert 1987; Coutard i in. 1988a,
1996).

Loby soliflukcyjne rozwijaja sie aktywnie na stokach gruzowych w para-
glacjalnym $rodowisku, w bezposrednim sasiedztwie jezoréw lodowcowych
i powyzej lodowcdw, co obserwowatam zaréwno w masywie Ortles-Cevedale
(Alpy Wioskie) jak i w masywie Ecrins (Alpy Francuskie) (tab. 14). Na ak-
tywnos¢ procesu soliflukcji wskazuje bardzo duza niestabilno$¢ gruzu budu-
jacego loby i brak na nim porostéw. Wedtug badah w masywie Schober (Alpy
Austriackie) istnienie strefy ze srodowiskiem paraglacjalnym jest skutkiem
recesji lodowcow, obserwowanej w Alpach od kofca matej epoki lodowej,
czyli od lat 20. XX wieku Niekiedy sgto loby supraglacjalne, gdy w podtozu
wystepuje pogrzebany 18d, co obserwowano w cyrkach Koegele i Hinteres
Langtal (Kellerer-Pirklbauer, Kaufman 2005). Zasadniczo jednak soliflukcja
w Alpach jest zwigzana z przemarznieciem sezonowym (Dolfus, Kaiser 1979;
Todisco i in. 2000).

Ponadto rozmieszczenie rzezby soliflukcyjnej w Alpach cechuje asyme-
tria, zwigzana z ekspozycjg stokéw. W czasie badanh w Dolinie Martello (ma-
syw Ortles-Cevedale) na stokach pétnocnych znajdowatam gtéwnie loby soli-
flukcji swobodnej, a na stokach eksponowanych na potudnie, porosniete przez
murawy, loby ijezyki soliflukcji zwigzanej (Fot. 2). Podobnie A. Marnezy
(1977a) w masywie Vanoise, na stokach pdtnocno-zachodnich znajdowat loby
i girlandy soliflukcji zwigzanej, a na stokach potudniowo-wschodnich soli-
flukcji swobodnej. W zaleznosci od ekspozycji zmienia sie potozenie wyso-
kosciowe dolnej granicy wystepowania form (ryc. 8). W gdrnej czesci Doliny
Engadin dolna granica wystepowania lobéw soliflukcyjnych z czotem gruzo-
wym znajduje sie 200 m nizej na stokach o ekspozycji pétnocnej niz na sto-
kach o ekspozycji potudniowej (Matsuoka i in. 2005). Rozmieszczenie rézne-
go rodzaju form rzezby peryglacjalnej w zaleznosci od ekspozycji stoku dobrze
udokumentowano w masywie La Mortice (Coutard i in. 1996), gdzie w po-
dobnej wysokosci (3060-3100 m n.p.m.) i najednakowym podtozu rozwijaja
sie rdzne formy, wykazujace zréznicowane tempo mchu.

Formy soliflukcyjne w Alpach, w tym nawet loby ijezyki wystepujg na
stokach o nachyleniu od kilku do kilkudziesieciu 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 wskazujg na to, ze w
zaleznos$ci od warunkéw lokalnych, gtéwnie litologii i typu pokryw, a takze
ekspozycji, stopnia pokrycia roslinnoscia, formy soliflukcyjne wystepujaw ca-
tym profilu pionowym stoku (ryc. 6, Fot 2). Wyniki badan zespotu japonskie-
go wykazujg natomiast, ze loby soliflukcji swobodnej rozwijajasie gtownie
u podnézy stokéw gruzowych, co wigze sie ze sprzyjajacymi warunkami ter-
micznymi, gdyz dominujacy w tej strefie sezonowy cykl przejs¢ przez zero
wzmochiony jest przez cykle dobowe (Matsuoka i in. 1997, 2003). W Alpach
jednak autorka nie stwierdzita powszechnego wystepowania, typowego dla
Gor Skandynawskich, przydolinnego odcinka stoku modelowanego przez so-
liflukcje, z dobrze wyksztatconymi lobami i jezykami.

Najbardziej jednoznacznym i wyraznym przejawem dziatania proceséw
soliflukcji (Matsuoka 2004) sg loby soliflukcyjne, bedace réwnoczesnie naj-
wiekszymi formami o tej genezie. W Alpach ich rozmiary sg zréznicowane.
Najczesciej nie przekraczajg kilkudziesieciu metréw dtugosci i kilkunastu
metow szerokosci i Kilku metéw wysokosci (tab. 14). Podane wielkosci obej-
muja réwniez formy, ktére wedtug wynikéw pomiaréw sg wspotczesnie 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-
terystyke wybranych form soliflukcyjnych z r6znych czesci Alp. Sato zaréw-
no loby soliflukcji swobodnej (loupes, coulees depierres, Schuttloben, Block-
schuttloben) jak i loby soliflukcji zwigzanej (Rasenloben). Analiza form
w gornej czesci Doliny Engadin (we wschodnich Alpach Szwajcarskich) do-
wiodta, ze wielkos¢ form oraz ich ewolucja, zaleza od gtebokosci przemarza-
nia, wilgotnosci oraz grubosci i sktadu mechanicznego pokryw zwietrzelino-
wych. Czynniki te wptywaja na gtebokos$¢ ruchu, ktéra w zaleznosci
od heterogenicznosci materiatu zwietrzelinowego w obrebie stoku decyduje
0 szerokosci lobu, a w pewnym momencie rozwoju, takze o jego dtugosci.
Stwierdzono, ze jezyki lub loby gruzowe, ktére majg czoto nizsze niz3m i sg
krotsze od 30 m sg formami soliflukcyjnymi, a nie lodowcami gruzowymi
(Matsuoka i in. 2005). Niekiedy na powierzchni duzych lobéw wystepujg dru-
gorzedne formy drobnych lobéw (Coutard i in. 1988a, 1996; Matsuoka i in.
1997), co moze by¢ zwigzane z przewaga dobowych wahan temperatury nad
sezonowymi (Matsuoka 200Ic). Na podstawie wynikéw Kilkuletniego, cia-
gtego monitoringu procesu soliflukcji i jego uwarunkowan, wydzielono w Al-
pach trzy typy lobow soliflukcyjnych:

HSL - wysokie loby soliflukcyjne (wys. 0,2-3 m), formowane przez geli-
flukcje zwigzang z cyklami rocznymi, dziatajgcg w gornej warstwie pokryw
zwietrzelinowych, o migzszosci 0,5 m.
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LSL - niskie loby soliflukcyjne (wys. < 0,2 m.), uformowane w drobnym
gruzie i zwietrzelinie w wyniku dobowego petzniecia mrozowego (Matsuoka
i in. 2005).

MSL - loby soliflukcyjne wspomagane przez gwattowne sptywy rozmarz-
nietej powierzchniowej warstwy, o migzszosci 15-20 cm, uruchamiane pod-
czas dtugotrwatych roztopéw (Matsuoka i in. 2003).

Tempo soliflukcji w Alpach oraz w innych obszarach goérskich przedsta-
wiono w tabeli 15. Wielkos¢ mchu jest odwrotnie proporcjonalna do migzszo-
Sci warstwy podlegajacej przemieszczaniu (Pissart i in. 1981; Kaiser 1983,
1987; Matsuoka i in. 2003, 2005), co dowiedli statystycznie A. Pissart i in.
(1981) oraz C. Mante i in. (1988). Migzszo$¢ warstwy podlegajacej przemiesz-
czaniu wynosi od 45 cm (Coutard i in. 1988a, 1996) do 60 cm (Matsuoka i in.
1997, 2003, 2005).

W lobach soliflukcji swobodnej predko$¢ przemieszczania zmniejsza sie
z gtebokoscia (Matsuoka i in. 2003, 2005). Powierzchniowa warstwa o0 migz-
szosci okoto 20 cm przemieszcza sie stosunkowo szybko wskutek dziatania
lodu widknistego lub spetzywania mrozowego zwigzanego z dobowymi cy-
klami zamarzania-rozmarzania. Przemieszczanie warstwy gtebszej (ok. 30-
50 cm), w ktorej wieksze znaczenie majgcykle roczne, jest wolniejsze i naste-
puje wskutek rocznego spetzywania mrozowego lub geliflukcji (Matsouka
200 Ib).

W lobach soliflukcji zwigzanej obraz jest odwrotny, gérna warstwa o migz-
szosci 10-20 cm, przemieszcza sie najwolniej, gdyz ruch jest hamowany przez
zwartg pokrywe roslinng (Dolfus, Kasier 1979; Gamper 1981). W rozwoju
lob6w soliflukcji zwigzanej gtéwna role odgrywajg cykle roczne, uruchamia-
jace petzniecie mrozowe i geliflukcje (Matsuoka 200Ic).

Srednie roczne tempo przemieszczenia pokryw alpejskich zalezy od gte-
bokosci przemarzania (Stocker 1979; Pissart i in. 1981; Mante i in. 1988; Co-
utard i in. 1996; Pech 1996, Matsuoka i in. 2005), ktora jest zasadniczo uwa-
runkowana przez cechy klimatu, czyli przez wysoko$¢ nad poziom morza
(Stocker 1979, Gamper 1987; Coutard i in. 1988a; Mathews, Berrisdorf 1993;
Veitiin. 1995; Todisco i in. 2000). Sezonowe przemarzanie pokryw w Alpach
cechuje duza zmiennos$¢, nawet na niewielkich odlegtosciach (od metra do
kilkudziesieciu metrow) (Kaiser 1983). Tempo przemieszczania jest wieksze,
gdy ze wzgledu na litologie w budowie pokryw wzrasta udziat drobnych frak-
cji, co udowodniono badajac w Ubaye (Alpy Francuskie) loby soliflukcyjne
na obszarze o podtozu fliszowym i wapiennym (Coutard iin. 1988a, b, 1996).

Tempo przemieszczania jest zréznicowane w poszczegélnych czesciach
jednej formy lobu, w zaleznosci od stopnia wywiewania pokrywy $nieznej,
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Nachy- Tempo
Obszar M(?ST lenie (cm/rok) Forma Autor
stoku (°) [ $rednio min | max
Chambeyron, Pissart (1964,
Alpy Francuskie i 2-34 101 0,5 16 1993)
Col du loby soliflukeji
Vallonnet, 0,2 3,0 | swobodnej g;);(;j,)Gabert
Alpy Francuskie (kamieniste)
Ubaye, -3,0 0.4-9.0 IObbe(;hﬂ!]kql Coutard i in.
Alpy Francuskie i swoboedne) (19882)
i zwiazanej
Vanoise, Kaiser (1980,
Alpy Francuskie 2520 EOSS0 1987)
Alpy Matsuoka
Szwajcarskie -3,0 12 1,3 pasy sortowane (2001b)
Munt Chavagl, 41 lob soliflukcji Gamper
Wschodnie Alpy -0,8 ~25 0 02_1’1 zZwiazanej, (1981)
Szwajcarskie i > wysokos¢ 0,6 m Gamper 1983)
4,5 (max) lob soliflukcyjny
-0,8 14-25 | 2,9 (§red) 0 220 | srednia z wszystkich
Munt Chavagl, 06 (§rod.) punktéw
Wschodnie Alpy 5,2 (§red.) 0-3 220 czesc lobu bez Gamper
Szwajcarskie 2-9 (srod.) | 7 roslinnosci ,,-,, (1987)
(1975-1985) 0-5¢rod| 0 11 | rodlinnogé ,,0”
01_’32 ((:rr:g; 0 8 | czes¢ porosnigta ,,+7
Dolina Engadin 3,0 10 23] 1,1 3,7 | lob soliflukeyjny .
(g6ma), Alpy przemieszczanie Matsouka i in.
Szwajc;rskie 10 s1| as 55 lob soliflukcyjny (2003)
> ’ >~ | podnoszenie
20|  10-20 2-22| 2 50 X;‘;S')'"'
Wysokie Taury, - —
Alpy Austriackie loh gl ibinkat Jaesche i in
-2,0 10-20 21 zwigzanej, ’
(1997)
wys. 0,5 m
21| 10-30| 185-24,5| 4.5 59 | powierzchnia lobu,
’ > ’ ’ soliflukcja
21| 1030 7-23| 07 61 | scliflukeja,
Glatzbach, Alpy i'ni?ug}a pnal
Risiriackis 2,1 10-30| 4563 0 19 of. 20 cm > (2003)
21 1030 48| 36| 8¢ |Podnoszenic
mrozowe
IZ{;;ZZE';%?;EE; 31-35 L1| 03 1,7 | loby soliflukcyjne | Stocker (1979)
Kotarba i in.
Tatry 0,0-2,0 (1987)
17 spelzywanie Kotarba
Tatry, Czerwone ’ Mrozowe (1976)
Wierchy : : Kotarba
0,14 0,7 | lob soliflukcyjny (1976)
Tatry, Kociot
Goryczkowy 0,3-2,7 3,5 | stok z terasetkami autorka
Swinski.
MAAT érednia roczna temperatura powietrza
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ktory wptywa na gtebokos¢ penetracji mrozowej. Jego wielkos¢ zmienia sie
bardzo w poszczeg6lnych latach, co z kolei zalezy od daty pojawienia sie
pokrywy $nieznej oraz od intensywnosci i wielkosci opadéw. Lata suche ha-
muja tempo sohflukcji, a lata z mokrg wiosnag i jesienig przyspieszaja ruch.
Wptyw na tempo mchu solifukcyjnego ma réwniez ekspozycja stoku, gdyz
w Alpach Francuskich stoki WNW sg mniej zasniezone i bardziej podatne na
penetracje mrozows, a na stokach ESE obserwuje sie dtuzsze zaleganie po-
krywy $nieznej, ktdre wptywa natempo przemieszczania zwietrzelin w czasie
roztopéw i obniza temperature w czasie jesieni (Coutard i in. 1988a, b, 1996).

Pomimo stosunkowo dobrego rozpoznania przebiegu i skutkéw soliflukcji
w Alpach, mechanizm procesu nie jest postrzegany jednoznacznie, ze wzgle-
du na réwnoczesny itrudny do rozdzielenia, udziat w nim spetzywania mro-
zowego i geliflukcji, w powigzaniu z odpowiednim typem przej$¢ przez zero
oraz z cyklami zamarzania i odmarzania.

Trudnosci w rozdzieleniu tych proceséw sgpodstawaprobleméw termino-
logicznych zwigzanych z soliflukcjg. Pierwotnie termin soliftukcja oznaczat
powolny ruch nasyconej i niezamarznietej gleby w klimacie zimnym na Fal-
klandach (Anderson 1906). Potem dla podkre$lenia obecno$ci przemarzniegte-
go podtoza stosowano inne nazwy np. kongeliflukcja (Dylik 1952), gelisoli-
flukcja (Baulig 1956), geliflukcja (Washbum 1967). Obecnie przyjmuje sie,
réwniez w tej pracy, ze soliftukcjato powolne mchy pokrywy zwietrzelino-
wej zazwyczaj stowarzyszone z cyklami zamarzania i odmarzania oraz pod-
noszenie mrozowe (Ballantyne, Harris 1994; French 1996; Matsuoka 2004).
Soliflukcjajest potgczeniem spetzywania mrozowego (frost creep) oznaczaja-
cego podnoszenie prostopadle do stoku i pionowe opuszczanie zwietrzeliny,
pomniejszonego o kohezje oraz geliflukcji oznaczajgcej plastyczne deforma-
cje i powolne przemieszczanie w dot stoku zwietrzeliny nasigknietej woda
z topniejacego lodu gruntowego, czyli po przemarznietym podiozu (Jahn
1970b; Embleton, King 1975; Washbum 1980; Ballantyne, Harris 1994; French
1996; Matsouka 200 Ib, 2004). Formy rzezby powstajace w wyniku ich dzia-
fania sg nazywane soliflukcyjnymi, niezaleznie od roli, jakg w ich rozwoju
petnig oba wyzej wymienione procesy objete nazwa soliftukcja.

Geomorfolodzy francuscy na podstawie wynikow badan w masywie Va-
noise, lezagcym w czesci Alp poddanej dziataniu klimatu morskiego, przypisu-
jg rozwoj rzezby soliflukcyjnej (lobéw), gtéwnie procesowi geliflukcji (géli-
fluxion), awiec przemieszczaniu sie warstwy rozmarznigtej po przemarznietym
podtozu (Kaiser 1980), a w mniej wilgotnym masywie Ubaye, spetzywaniu
mrozowemu (eryoreptation) zachodzacemu wskutek zamarzania i rozmarza-
nia, utatwionemu przez zwiekszong zawarto$¢ drobnego materiatu, frakcji
pylastej (Coutard i in. 1988a, 1996; Van Vliet-Lanoé 1988a). Wyniki badan
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laboratoryjnych wskazuja na to, ze udziat geliflukcji w stosunku do petznigcia
mrozowego w ruchu zwigzanym z cyklem rocznym wzrasta, gdy w skladzie
mechanicznym dominuje frakcja ilasta (Harris 1 in. 1996). Z kolei badania
mikromorfologiczne dowodza, ze ruch soliflukcyjny, jest wynikiem szeregu
mikro-przemieszczen zachodzacych wskutek rozrywania zwietrzeliny przez
soczewki lodu (Van Vliet-Lanoe i in. 1984; Harris 1985;).

W bardziej kontynentalnych Alpach Wschodnich (Wysokie Taury) istotny
udzial w przemieszczaniu pokryw stokowych ma podnoszenie mrozowe:jesie-
nig, w okresie poczatkowym zamarzania gruntu i w okresie wiosennych rozto-
poéw, przed calkowitym stopieniem pokrywy $nieznej, kiedy woda roztopowa
wsigkajac w grunt, przyspiesza soliflukcjg (Jasche i in. 2003).

Ponizej platéw $nieznych, dostarczajacych wode, rozwéj lobow solifluk-
cyjnych jest wspomagany przez splywy ziemne, co powoduje wzrost tempa
przemieszczania powierzchniowej warstwy lobu, nawet do 1m/rok, a takze
przyczynia si¢ do duzej zmiennosci tempa przemieszczania w poszczegolnych
latach (Matsuoka i in. 2003; Jasche i1 in. 2003) i moze prowadzi¢ do zwigk-
szenia wysokosci lobu soliflukcyjnego (Matsuoka i in. 2003).

Znaczne zréznicowanie mechanizmu soliflukcji powoduje duza zmiennosé
efektow morfologicznych procesu. J.P. Coutard i in. (1996) podsumowujac
badania z lat 1975-1992 dowodza, ze typ formy (pasy czy loby) rozwijajacej
sie wskutek soliflukcji zalezy od ro§linnosci, glebokosci penetracji mrozowej
uwarunkowanej gruboscia pokrywy $nieznej, zdolnosci retencji wody, co wiaze
sie ze skladem mechanicznym i strukturg pokryw oraz od ekspozycji stoku.

Jednym, ze wskamikéw aktywnosci soliflukeji sg tzw. orajace glazy (Bal-
lantyne 2001), obecne takze na stokach i w dnie Doliny Madriccio (ryc 6).
Pojecie to obejmuje rynny wyzlobione przez przemieszczajacy sig duzy blok
skalny na stoku powyzej i nabrzmienia przed blokiem na stoku ponizej. Oraja-

Tabela 16. Tempo ruchu orajacych glazéw

Nachy- Srednie tempo (cm/rok)
Wysokos¢ lenie
Oz (m np.m.) stoku min srednio max e
)

Gory o
Skandynawskie 1290-1360 | ok.11 | 036 G| 3l| Serthlingdine

" (2001a)
Harrdangervidda
Jomfrunut, Finse, Berthling i in.
ptd. Norwegia 140 G§=l1 (2002)
Njulla, Géry Karbach,
Abisko 1o0eaRI00 L300 Nissen (1987)
Cairngorms 800-980 8-28 0,3 2,8 8,7 | Shaw (1977)

Kotarba

Tatry 1130-1920 15-34 | 0,14 1,3 | 3,25 (1976)
Alpy 0,05 2,25 | Pissart (1964)
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ce glazy wystepujg zasadniczo w catym obszarze Alp, gtéwnie na stokach
z pokrywa roslinng, w dolnej czesci strefy peryglacjalnej (m.in. Troll 1944;
Poser 1954; Capello 1958; Pissart 1964; Hollerman 1964, 1967;Furrer 1965;
Stingl 1969; Marenzy 1977b; Dolfus; Kaiser 1979; Gamper 1983; Raczkow-
ski, Ragczkowska 1993-1994). Tempo ich mchu podobniejak w innych obsza-
rach, wynosi 0,05-2,25 cm/rok (tab. 16). Mniejsze glazy poruszajg sie szyb-
ciej, gdyz wieksze wymagaja bardziej intensywnych mchéw mrozowych
(Pissart 1964). Wielko$¢ roczna przemieszczania zmienia sie w kolejnych la-
tach w zalezno$ci od grubosci pokrywy $nieznej (Gamper 1983).

6.1.6. RZEZBA NIWALNA

Platy $niezne sg istotnym elementem $rodowiska peryglacjalnego, gdyz
ich obecnos¢ wptywa na przebieg procesow peryglacjalnych i rozmieszczenie
oraz wyksztatcenie form rzezby. Drugim waznym efektem ich obecnosci jest
wspotczesny rozwoj formrzezby niwalnej w miejscu ich wystepowania (Racz-
kowska 1997a, b).

Niektorzy badacze wyrdzniajg nawet strefe niwalng w Alpach, potozong
w obrebie strefy peryglacjalnej, pomiedzy czotami lodowcoéw ajej dolng cze-
Scig (Berger 1967; Hovermann 1985; Lehmkuhl 1989). Wysoko$¢ bezwzgled-
na dolnej granicy strefy niwalnej zmienia sie od 2500 m n.p.m. w Alpach
Wschodnich do 2800-3000 m n.p.m. w Alpach Zachodnich. W tej strefie inne
formy rzezby peryglacjalnej - formy soliflukcyjne czy grunty strukturalne,
wspotwystepuja z réznymi formami zagtebien niwalnych (ryc. 6), powstaja-
cych wskutek zalegania ptatow $niegu i dziatania wéd roztopowych. Przyj-
muje sie, ze erozja w takich miejscach jest 2-4 razy wieksza niz w sgsiedz-
twie. Ksztatt form niwalnych wigze z charakterem stoku. Na stoku bardziej
ptaskim dominujg nisze lub baseny, a na stromym rynny i leje (Lehmkuhl
1989). H. Berger (1967) uwaza, ze w gornej czesci tej strefy platy $niezne
poprzez rozwdj nisz lub zagtebien niwalnych prowadza do lokalnego obniza-
nia powierzchni. Wskazuje takze na istnienie, wycietych w skale, inicjalnych
nisz niwalnych o gtebokosci 5 cm i wymiarach 15-20 m. Wielkos$¢ nisz niwal-
nych w Alpach jest bardzo zréznicowana (Pissart 1964; Berger 1967; GNGFG
1986; Lehmkuhl 1989; Raczkowska 1997a, b; Pancza 1998), jednak sato for-
my, co najmniej 10-krotnie mniejsze niz glacjalne (Lehmkuhl 1989). Ich kra-
wedzie sg wyciete w skale lub w materiale gruzowym. Czesto podobnie jak
w Tatrach zajmujgzagtebienia pomiedzy stozkami usypiskowymi (Rgczkow-
ska 1997a, b).

W dnach nisz niwalnych w Alpach zazwyczaj znajduje sie bruk niwalny,
zbudowany z ptasko utozonych gtazéw, uformowany pod cisnieniem $niegu



Tabela 17. Cechy przykladowych form niwalnych w Alpach
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Lokalizacja Forma et Cechy form WigEeea e Zrédio
(m) (mn.p.m.)

Val Madriccio, wal niwalny wys. 4; dt. 60 | stok zewn. 46°, 2905 | autorka
Masyw Ortles- wewn. 12°

Cevedale nisza niwalna szer. 6,4; di.10 2700 | autorka
Val di Peder, wal niwalny wys. 5-7| stok zewn. 44° 2650 | autorka
Masyw Ortles- frakcja 0,5-1,0

Cevedale m

Trogeralm, Masyw | waly niwalne wys. 2,5 2550 | Berger
Glockner (1967)
region Valais, Alpy | waly niwalne wys. 1-2,5 2650-3000 | Pancza
Szwajcarskie (1998)

(Albertini 1955; Pisart 1964; Francou 1982, 1988; GNGFG CNR 1986; Racz-
kowska 1997a). Powstaja one tylko u czola platow zalegajacych w obszarze
bez wieloletniej zmarzliny (GNGFG CNR 1986; Francou 1982, 1988; Pissart,
Francou 1992). Bruki glazowe w dnach nisz pochylonych podlegaja solifluk-
¢ji (Hagedom 1964; Raczkowska 1997a) lub przemieszczaniu przez wodg
(Raynal 1970), a w ich obrebie czesto rozwijaja sie grunty strukturalne (Racz-
kowska 1997a). A. Pissart i B. Francou (1992) na podstawie 10-cioletnich
badann w masywie Chambeyron (wys. 2800 m n.p.m.), w Ubaye, dowodza
wystepowania pionowych ruchéw glazéw w obrebie brukéw niwalnych. Wio-
sng, kiedy temperatura gruntu pod platem byta nizsza od 0°C, zachodzilo po-
grazanie glazéw, w $rednim tempie maksymalnym 1,2 cm/rok, a jesienia, w cza-
sie zamarzania, podnoszenie w §rednim tempie maksymaloym 1,0 cm/rok.
Glazy podlegaty rotacji, tzn. jeden koniec glazu sie podnosil, a drugi pograzat.
Tempo mchu poszczegblnych glazéw bylo rézne.

Oprécz niwalnych form erozyjnych stosunkowo powszechnie wystepuja
formy akumulacyjne waléw niwalnych (moraine de névé, protalus ramparts)
(ryc. 6), r6znej wielkosci (tab. 18), o wysokosci do kilku metréw (Héllerman
1964; Berger 1967; Francou 1977a, b, 1981; Raczkowska 1997a, b; Pancza
1998). Sa to formy aktywne, czyli wspolczesnie nadbudowywane przez odpa-
dajacy ze $cian materiat skalny, zsuwajacy sie po platach $niegu zalegajacych
na stoku powyzej, a takze dostarczany przez lawiny i sptywy gruzowe.

Cze$¢ autoréw, przyjmujac nieruchome potozenie platéw sniegu, uwaza
waly niwalne za formy statyczne (np. Berger 1967; Raczkowska 1997a, b),
natomiast niektérzy za formy dynamiczne uruchamiane przez $nieg, ktéry
pelznie i dodatkowo wypycha ku gbrze wat usypany ponizej (Francou 1977a,
1977b, 1981; Pancza 1998). A. Pancza (1998) w wyniku 6-cio letnich badan
waléw niwalnych w regionie Valais, Alpy Szwajcarskie, na wysokosci 2650—
3000 m n.p.m., stwierdzil, ze wal niwalny jest nadbudowywany w kazdym
roku. Dopdki nie osiagnie pewnych rozmiaréw jest statyczny. Po ich przekro-



Tabela 18. Cechy aktywnych form mrozowych w Gérach Skandiynawuskich

Dlugosé Szero-
Lokalizacja Form kosé Proces Cechy stoku, wysokos$¢ (m n.p.m. Autor
J y (m) y Y p
(m)
. o niesoitowane . . .
g[zls‘s(g\sggi\l)’ pierécienie i zaglebienie podnoszenie mrozowe g;‘g ‘_1%';%)/, $nieg nieréwny Jossefson (1988)
’ kamieniste ,, stone zpitl
- o . podnoszenie i sortowanie | ptaskie wierzchowiny lub dna dolin,
Lﬁ:ms’g“:';’a(sg N), poligony 2,63 2.0 mrozowe u czota ptatéw $nieznych, hupki Kling (1996)
pAt. ) pierscienie sortowane 1.69 115 mikowe z granatami, 1000-1300
oliaon 441 30 podnoszenie i sortowanie | ptaskie wierzchowiny z
Kuotekjakka (67°N), poligony ? *" | mrozowe blokowiskami lub dna dolin, u czota Kling (1996)
phi. Szwecja s ptatéw $nieznych, granity,
pierécienie sortowane 2,54 0,98 1060-1300
Marastoturturit- pasy sortowane . zt;:;z%?:q:d::)%vm;zg sg‘:;:'?l:?l;raz;icy "
Viipustunturit (70°N), Ii sortowanie mrozowe dr hvlenie 7-25° Piirola (1969)
NW Finlandia poligony zew, nachylenie 7-25°,
600-6GB0
. . I 1020 m n.p.m., 960 m n.p.m.,
Lal_ckatjakk?l, poligony i pierscienie 1-3 | sortowanie mrozowe nachylenie terenu 1° powierzchnia | autorka
phi. Szwecja sortowane
form wypukia
Njulla, Abisko (68°N), . . 1000-1150 m n.p.m. nach 15-20°,
phi. Szwecja pasy niesoitowane 1-2 | spelzywanie mrozowe wys.0,2-03 m Raczkowska (1990)
. L . 1150-1200 m n.p.m., 0,3-0,5 m
;‘:ﬂd(saztmt pasy sortowane 1-2 :rr(t)(;:;leue i spelzywanie szer. pasa grubego, 0,5-1,0 m szer. | autorka
’ pasa drobnego
. . 1370-1550 m n.p.m., morena, Ballantyne (1979)
JNO;:';Z;[?“’ pierscienie sortowane 0]’1’2’;_02”66 wigkszos¢ wydiuzomych, srodki Ballantyne, Mathews

wypukie do 0,4 m

(1982)
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czeniu zaczyna petzngé z predkoscig 20 cm/rok, a potem nawet kilkadziesiat
(30-45) cm/rok jako lodowiec gruzowy. Badania te potwierdzity wczesniej-
sze hipotezy, ze waty niwalne sg embrionalnymi lodowcami gruzowymi ,ta-
lus rock glacier™ (Barsch 1996; Pancza 1998) i powstajagw wyniku mchu typu
,talus rock glaciersczyli spetzywania zmrozonej masy gmzowo-lodowe;j
pod wptywem nacisku ptata (Haeberli 1985; Francou 1988).

6.1.7. PODSUMOWANIE

W Alpach strefa ze srodowiskiem peryglacjalnym, podobnie jak w innych
gédrach, rozciaga sie powyzej gérnej granicy lasu, potozonej na wysokosci od
1500 m n.p.m. w Alpach Zewnetrznych do 2400 m n.p.m. w masywie Monte
Rosa. Srodowisko tej strefy jest bardzo zréznicowane wskutek pietrowosci
klimatu oraz wystepowania wieloletniej zmarzliny ciggtej i nieciagtej, a takze
lodowcéw. Kazdy z wymienionych elementow dodatkowo zmienia sie w za-
leznosci od ekspozycji stoku. Na przyktad na stokach potudniowych dolna
granica wystepowania zmarzliny lezy 200-300 m wyzej niz na stokach pét-
nocnych (tab. 3). Odziedziczona rzezba, ktéra podlega przeobrazeniu przez
procesy peryglacjalne, jestbardzo urozmaicona, co réwniez wptywa na znaczna
przestrzenng zmienno$¢ warunkow dlarozwoju wspétczesnej rzezby perygla-
cjalnej. Dlatego trudno zgodzi¢ sie z wydzielanymi w okresie lat 60-70. XX
wieku, gtownie przez badaczy niemieckich, prostymi schematami zasiegow
wysokosciowych foim peryglacjalnych.

Obecnos$¢ lodowcdw generuje dwie dodatkowe strefy przestrzenne. Jedna
to wierzchotki oraz granie i grzbiety niezlodowacone, wznoszace sie ponad
lodowcem. Druga to strefa o zmiennej szerokosci u czota i wokot jezora lo-
dowca, z rzezba okreslang przez C.K. Ballantyne'a (2002a, b) mianem para-
glacjalnej, rozwijajaca sie gtéwnie wskutek dziatalnosci proceséw perygla-
cjalnych, szczego6lnie aktywnych w obszarze, z ktérego lodowce ustapity od
korica matej epoki lodowej (Cannone i in. 2003; Reynard i in. 2003; Kellerer-
Pirklbauer, Kaufman 2005).

W tym bardzo zréznicowanym, niemal mozaikowym $rodowisku aktywne
sg wszystkie procesy peryglacjalne, w stopniu, ktéry wystarcza do powstania
wyraznych, w petni wyksztatconych form rzezby. W efekcie Alpy cechuje
bogactwo rzezby peryglacjalnej, od foim zwigzanych ze zmarzling do minia-
turowych gleb strukturalnych i terasetek soliflukcyjnych. Powszechnie wy-
stepuja procesy mrozowe, wietrzenia, sortowania i spetzywania, zwigzane
z rocznymi i dobowymi cyklami przejs¢ przez zero oraz procesy geliflukcji
i soliflukcji. Wyrézniaje niemal powszechna obecnos$¢ lodowcow gruzowych
oraz powstawanie pokryw blokowych z wietrzenia in situ.
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Efekty dziatania procesdw peryglacjalnych zmieniajg sie w zaleznosci od
rodzaju, stoku, ktory podlega przemodelowaniu peryglacjalnemu. W jego ob-
rebie rozwdj form zalezy od lokalnych warunkéw. Na szerokich grzbietach
i przeteczach rozwijajgsie pasy sortowane i grunty strukturalne, a takze po-
krywy blokowe in situ, ktdre niekiedy obejmujgwieksze fragmenty stoku.

Sciany i stoki skalne modelowane sa przez odpadanie gruzu powstatego
wskutek wietrzenia. Na stokach gruzowych u ich podnozy, atakze na stokach
z pokrywa gruzowag rozwijajgsie réznej wielkosci loby soliflukcyjne. W za-
leznosci od pieto i ekspozycji sgto loby soliflukcji swobodnej lub zwigzanej.
Liczne sa takze nisze i waty niwalne. Na granicy stokdéw usypiskowych i den
dolin oraz w dnach dolin w obszarze ze zmarzling wystepuja lodowce gruzo-
we. W dnach dolin oraz na strukturalnych sptaszczeniach w obrebie stokéw
rozwijajgsie formy sortowania mrozowego.

Rzezba peryglacjalna w Alpach jest zmieniana, podobnie jak w Tatrach
(Raczkowska 1999b), a nawet zamazywana przez dziatalnos¢ sptywoéw gru-
zowych, ale w znacznie wiekszym stopniu. Sptywy gruzowe, ze wzgledu na
ich wielko$¢ i ilos¢ przemieszczanego przez nie materiatu wydajg sie mieé
najwieksze znaczenie we wspotczesnym przeksztatcaniu rzezby Alp (m.in.
Zimmerman 1990; Roesli, Schindler 1990; Becht 1995).

Wspébiczesna rzezba peryglacjalnaw Alpach, ze wzgledu na bogactwo form
podobna jest do tej w Kaukazie. Stwierdzono, ze rozwijajgsie tam pokrywy
gruzowe z wietrzenia in situ, stoki i stozki usypiskowe, wystepuja aktywne
lodowce gruzowe i bugry (pagéry mrozowe), a takze formy sortowania mro-
zowego, zarowno liczne pierScienie jak i rozlegte pola tufuréw (500-650 m
$rednicy). O aktywnosci soliflukcji Swiadczy obecnos¢ lobow i teras solifluk-
cyjnych, a takze strumieni gruzowych (kamennyje potoki). Ponadto liczne sg
waty niwalne oraz nisze i karoidy niwalne (80-100 m $rednicy), a takze lawi-
ny (Dumitrasko 1974; Dunaeva, Korej$a 1989).

6.2. WSPOLCZESNA RZEZBA PERYGLACJALNA
GOR SKANDYNAWSKICH

6.2.1. UWARUNKOWANIA ROZWOJU RZEZBY PERYGLACJALNEJ]

Goéry Skandynawskie rozciagaja sie pomiedzy 50°N a 71°N, wznoszac sie
od poziomu morza do 2469 m n.p.m. (Galdhoping, ptd. Norwegia - ryc. 11).
Na zachod od gtdwnego wododziatu charakteryzuja sie typowa rzezbg alpej-
ska. Na wschod - w rzezbie dominujg szerokie wierzchowiny - fjeldy (fjell,
vidder), atopografiajest mniej zréznicowana. W wyniku erozji glacjalnej po-
wstaty gtebokie ztoby, czesto o pionowych $cianach siegajgcych powierzchni
fjeldow (Rudberg 1988). Centralna i wschodnia czes$¢ gor zbudowanajest z ta-



99

two wietrzejacych, gtéwnie wapiennych tupkéw. Nadbrzezna cze$¢ w zachod-
niej i centralnej Norwegii, majaca rzezbe alpejska, zbudowana jest przede
wszystkim z twardych granitéw i gnejséw. Pokrywa zwietrzelinowa jest cien-
ka, a duze partie goér, szczegélnie na zachodzie i p6tnocy w ogole sg pozba-
wione zwietrzelin. Gory Skandynawskie sgwspotczesnie zlodowacone (tab. 1).
Powszechnie wystepujaw nich platy Sniezne, a w potnocnej czesci gor wielo-
letnie ptaty i pola $niezne (Rapp 1982; Lindh i in. 1988; Raczkowska 1990).

Pétnocna czes¢ gor lezy w strefie tundry. W potudniowej czesci gorna gra-
nica lasu znajduje sie na wysokosci okoto 800 m n.p.m. (tab. 1). Topografia
warunkuje obecnos$¢ torfowisk i bagien na duzych obszarach pdtnocne;j strefy
lesnej i dolnego pietra alpejskiego na wschodnich stokach gor.

Wieloletnia zmarzlina wystepuje juz powyzej 750 m n.p.m. na péinocy
(King 1984) i 1050-1450 m n.p.m. w czesci potudniowej (Sollid, Sorbel 1992;
Heggem i in. 2005), a jest ciggta odpowiednio powyzej 1550 m (King 1984,
1986; Odegrad i in. 1992; Issaksen iin. 2001) lub 1850 m n.p.m. (King 1983;
Issaksen iin. 2001). Przestrzenny zasieg wieloletniej zmarzliny (ryc. 2), okre-
$lono na podstawie wystepowania pals, pingo i duzych niesortowanych poli-
gondéw (tundrapolygons) (Rapp 1982; Sollid, Sorbel 1998). Potozenie granic
réznych typéw zmarzliny zmienia sie w profilu poprzecznym gér w zalezno-
$ci od stopnia kontynentalizmu i ekspozycji stoku (tab. 2). Jeszcze w latach
80. XX wieku wyrazano watpliwosci dotyczace jej obecnosci i zasiegu (Lindh
1984; Akerman, Malmstrom 1986). Wiercenia wykonane w ramach programu
PACE udokumentowaty jej obecno$é i pozwolity rozpoznac jej zasadnicze
cechy. W Dolinie Tarfala u stop Kebnekaise migzszo$¢ warstwy nieskonsoli-
downego regolitu wynosi 4,0 m, a w kolejnych 10-15 m szczeliny sg wypet-
nione drobnym gruzem. Oszacowano, ze wieloletnia zmarzlina ma tu migz-
szo$¢ 350 m. Na potudniu, w Juwasshoe (Jotunheimen), grubos¢ regolitu
wynosi 4,5 m, w tym grubo$¢ warstwy aktywnej 2,15 m, a zmarzlina osigga
jedynie 38 m migzszosci (Harris i in. 2001, 2003; Issaksen i in. 2001). Prze-
cietnie zmarzlina jest migzsza od 30 do 100 m (Holmlund, Jonasson 2005).
W obszarach bagien i torfowisk srednia grubo$¢ warstwy czynnej wynosi 0,48-
0,80 m, ewentualnie moze by¢ wieksza w zachodniej czesci gér. W ostatnich
latach stwierdzono, ze warstwa czynna w tym obszarze sie powieksza, w zwigz-
ku z reakcja na wzrost temperatury powietrza. Wskaznikiem geomorfologicz-
nym jest pojawienie sie wielu depresji termokrasowych oraz zanik pals (Aker-
man, Johansson 2005).
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Ryc. 11. Lokalizacja obszaréw badan w Goérach Skandynawskich. Oznaczenia: koto —
badania autorki, tr6jkat — badania innych autoréw. 1 — Storfjellt, 2 — Klipisjarvi,
3 — Goéry Abisko (Njulla, Jeprencorru, Karkevagge, Lakktavagge), 4 — Masyw
Kebnekaise (Tarfala), 5 — Storra Sjorfjallet, 6 — Livsejavire, 7 — Okstindan, 8 — Norra
Storfjallet (Tarna), 9 — Dovrefjell, 10 — Rondane, 11 — Jotunheim (Fannaraken, Glitter-
tinden), 12 — Hardangervidda (Finse). Model wysokosciowy terenu GTOPO30 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 Sjorfjallet, 6 the Livsejavire, 7 the Okstindan, 8 the Norra Storfjallet
(Tarna),9 the Dovrefjell, 10 the Rondane, 11 the Jotunheim (Fannaraken, Glittertinden),
12 the Hardangervidda (Finse). Digital elevation model GTOPO30 from:
http://www.landcover.org

http://rcin.org.pl
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6.2.2. WSPOLCZESNE PROCESY | RZEZBA PERYGLACJALNA

Gory Skandynawskie, ze wzgledu na swoje potozenie geograficzne, sg
obszarem, gdzie powszechnie dziatajg procesy peryglacjalne i wspotczesnie
powstajgroznorakie formy rzezby peryglacjalnej. Istniejace w nich formy rzez-
by peryglacjalnej reprezentuja prawie wszystkie nieglacjalne zjawiska, jakie
funkcjonujg w klimacie zimnym, szczegd6lnie w obszarach ponad p6tnocnym
i wysokosciowym zasiegiem drzew (Lundauist 1962).

Analiza map geomorfologicznych w rdéznej skali, od przegladowej (np.
Melander 1977; Sollid, Trop 1984), czy szczegotowej (np. Tolgensbakk, Sol-
lid 1980; Flakstad i in. 1985) do detalicznej np. obszar Livsejavrre (Tolgens-
bakk i in. 1985), masyw Norra Storfjall, ptd. Szwedzka Laponia (Rudberg
1964), dolina Laktavagge w rejonie Abisko (Rudberg 1962), masyw Njulla
w rejonie Abisko (ryc. 12, Raczkowska 1990) czy doliny Tarfala w rejonie
Kebnekaise (ryc. 13, Raczkowska 2003a) uwidacznia, przewage form rzezby
peryglacjalnej wsrod wyrdznionych elementéw rzezhy. Posrednio dowodzi to
waznosci i dominacji procesdw peryglacjalnych we wspétczesnej ewolucji
rzezby tych gér. Rownoczesnie formy peryglacjalne, podobnie jak w Alpach,
rozwijajg sie jako pierwsze na obszarach, z ktérych ustgpity lodowce np. na
powierzchni najmtodszych watéw morenowych (Ballantyne 1982, 2002a, b).

Cecha charakterystyczna elementéw $rodowiska peryglacjalnego, proce-
sow i form rzezby, podobnie jak w innych gdérach, jest ich pietrowe zréznico-
wanie (Garleff 1970; Rudberg 1972, 1977; Karte, Liedtke 1981; Harris 1982;
Niessen iin. 1992; Ragczkowska 2003a). Przebieg dolnych granic zasiegu soli-
flukcji i form gruntéw strukturalnych nawigzuje, poza potudniowym i pétnoc-
nym kranicem goér, do przebiegu gornej granicy lasu. W osiowej czesci gor
granice te potozone sgrelatywnie wyzej niz gérna granica lasu (Garleff 1970).
W rzeczywistosci zasiegi wysokosciowe poszczegblnych form peryglacjal-
nych réznia sie znacznie bardziej, co udokumentowano na podstawie analizy
rzezby rejonu Abisko (Nissen iin. 1992) czy analizy statystycznej rzezby w re-
jonie Okstidan, w p6tnocnej Norwegii (Harris 1982).

Rozmieszczenie form rzezby peryglacjalnej jest uzaleznione od regional-
nych cech klimatu, gtéwnie Srednich wartosci temperatur i liczby oraz inten-
sywnosci cykli zamarzania i odmarzania, a takze od cech lokalnych - specyfi-
ki danego miejsca, takich jak mikroklimat, rzezba, zwietrzelina, roslinnos¢
i stosunki wilgotnosciowe (Harris 1982). Generalnie wptyw klimatu zaznacza
sie poprzez obnizanie sie dolnych granic zasiegu wieloletniej zmarzliny i form
peryglacjalnych z potudnia lub potudniowego zachodu w kierunku pétnoc-
nym i pétnocno-wschodnim Gor Skandynawskich (Lundauist 1962; Garleff
1970; Rudberg 1977), a takze poprzez wiekszg migzszosé i dtugos¢ zalegania
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Ryec. 12. Szkic geomorfologiczny Njulli, Géry Abisko, szwedzka Laponia (Z. Racz-
kowska 1990). 1 — $ciany i stoki skalne, 2 — wychodnie skalne, 3 — stoki z pokrywa
gruzowa modelowane przez soliflukcj¢ 1 spelzywanie, 4 — stoki z pokrywa gruzows
ustabilizowane przez ro$linnos¢, 5 — powierzchnia zréwnania, 6 — strefa bardzo
wilgotnych pokryw (bagnista), 7 — platy $niezne, 8 — krawedzie poprzecznych nisz
niwalnych lub teras krioplanacyjnych, 9 — zagl¢bienia bez wyraznych krawedzi, 10 —
podiuzne nisze niwalne, 11 — waly niwalne, 12 — zalomy strukturalne, 13 — stozki
usypiskowe, 14 — stozki naptywowe, 15 —pola gruzowe, 16 — nisze ze spelzywania, 17
— soliflukcja uruchamiana przez wody roztopowe, 18 — spetzywanie pokryw
przesyconych woda, 19 — jezyki soliflukcyjne, 20 — terasetki soliflukcyjne, 21 — pasy
niesortowane, 22 —poligony, 23 — orajace glazy, 24 — erozja linijna, 25 — rynny sptywéw
gruzowych i lawin, 26 — tundra brzozowa, 27 — jezioro, 28 — droga Kiruna-Narwik
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pokrywy $nieznej po wschodniej stronie grani, w zwiazku z dominacja wia-
tréw zachodnich.

Przestrzenne zroznicowanie w zalezno$ci od uksztaltowania terenu oraz
budowy geologicznej zostalo udokumentowane przez A. Nissena i in. (1992)
na podstawie analizy rzezby gor w rejonie Abisko. Wedtug cytowanych auto-
réw powszechnie wystepuje podnoszenie mrozowe (frost heavem). Inne formy
np. pagory mrozowe (frost mounds)) sq skoncentrowane w pewnych fragmen-
tach obszaru, odpowiednio na stromych stokach czy w dnach dolin gtéwnych
albo dolin zawieszonych. Wystgpowanie tufuréw jest ograniczone do po-
wierzchni pokrytych niezwiazanym materiatem.

6.2211. RZFEBA WSKHINKOWKA WIELOUATNIE] ZIMRZAINY

Waly morenowe z jadrem lodowym (ice-cored moraing) typu Qe s,
najbardziej clerslktarnysiyeans Koy widkea) prepma albennese wislolketinis) zmar-
zliny w Gérach Skandynawsklclh. Sq one niejako odpowiednikiem lodowcow
gruzowych w innych gérach. Sa to kompleksy moreny czolowej, zlozone z sze-
regu watéw, zawierajacych 16d pochodzacy z przeksztatcania p6l Sniegowych,
na ktére lodowiec nasunal material morenowy (Qsitrern 1964). Warstwa ak-
tywna w tych watach morenowych (wysoko$¢ 1900 m n.p.m.) ma grubosc¢
okoto L m (Qriem 1964). D. Barsch (1971) uwaza je za lodowce gruzowe
typu “debris rock glaciry”’;, 8 W, Haeberli (1979) sugerije, ze sa to waly more-
nowe spietrzone (pust-marainey), podobnie jak w obszarach polarnych. Waty
fnerenowe z jadrem lodowymm wystepuja u ezeta fiewielkich lodeweéw fip.
Tarfalaglaciaren w rejonie Kebnekaise. Formy wspotezesnie aktywne, podob-
file jak w przypadku lodoweéw griuzowyeh, sa stosunkowo nieliczae. W Nor-
wegii niie wystepuja na zachéd ed jetunheim, gdyz delna granica wieleletnisj
zmarzliny lezy tam pewyzej linii waléw meren, a jeszeze dalej na zachéd juz
pewyzej graniecy lodewedw.

Geomorphological map ofthe Njulla massif, the Abisko mountains, Swedish Lappland (Z. Racz-
kowska 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, I1 protalus ramparts, 12 structural
escarpments, I3 gravitational talus cones, 14 alluvial talus cone, 15 blockfields, 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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Ryec. 13. Mapa geomorfologiczna doliny Tarfala, masyw Kebnekaise (Z. Raczkowska
2003a). 1 — wierzchokki, 2 — grzbiety, 3 — przelecze, 4 — Sciany skalne, 5 — stoki skalne,
6 — stoki skalno-pokrywowe 7 — stoki gruzowe, 8 — stoki usypiskowe, 9 — stozki
usypiskowe, 10 — stozki naplywowe, 11 — stozki lawinowe, 12 — Zleby, 13 - skalne
nisze denudacyjne, 14 — spltywy gruzowe, 15 — lodowce, 16 — osady i waly morenowe,
17 — wygtady, 18 — moreny przemyte, 19 — osady lodowcowe, 20 — stozki
flawioglacjalne, 21 — rdwnina akumulacji flowialnej i flawioglacjalnej, 22 — wieloletnie
platy $niegu, 23 — nisze niwalne, 24 — waly niwalne, 25 — sortowane i niesortowane
poligony i pierScienie, 26 — sortowane i niesortowane pasy, 27 — loby i terasety
soliflukcyjne, 28 — loby i warstwy soliflukcyjne z czolem zadarnionym, 29 — pola
gruzowe, 30 — lodowce gruzowe, 31 —jeziora i strumienie, 32 — poziomice co 100 m
Geomorphological map of the Tarfala valley, the Kebnekaise massif (Z. Raczkowska 2003a).
1 summits, 2 ridges,3 passes,4 rockwalls,5 rocky slopes, 6 debris mantled slopes,
7 rockfall/rockslides deposition, 8 talus slopes, 9 talus cones, 10  alluvial cones,
11 avalanche cones, 12 chutes, 13  denudation niches on rocky, 14  debris flows, 15
glaciers, 16 moraine deposits and moraine ridges, 17 roche moutonné, 18  fluted moraine,
19 glacial deposits, 20  fluvioglacial cones, 21  alluvial/fluvioglacial plain, 22 permanent
snow patches, 23 nivation niches, 24  protalus ramparts, 25 sorted and non-sorted circles
and polygons, 26  sorted and non-sorted strips, 27 solifluction lobes and terraccettes,
28 turf-banked solifluction lobes and sheets, 29  blockfields, 30  rockglaciers, 31  lakes
and streams, 32 contour intervals 100 m
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Aktywne lodowce gruzowe, bedgce widocznym przejawem obecnos$ci wie-
loletniej zmarzliny w gérach (Barsch 1992) sg stosunkowo rzadkie w Gorach
Skandynawskich. W norweskiej czesci gor naliczono, okoto 150 lodowcow
gruzowych, ale wiekszos$¢ z nich wystepuje poza zasiegiem wspétczesnej wie-
loletniej zmarzliny, gtéwnie w pétnocnej czesci gor, gdzie np. na wyspie An-
doya lodowce gruzowe potozone sa na wybrzezu i w rejonie Jotunheim, w $rod-
kowej Norwegii. W wiekszosci sg one formami reliktowymi, pochodzacymi
prawdopodobnie z mtodszego dryasu. Stosunkowo mata liczba lodowcéw gru-
zowych jest pochodna typu zlodowacenia i typu rzezby. Brak jest rowniez
zrédet dostawy materiatu powyzej dolnej granicy zasiegu zmarzliny, w ilosci
umozliwiajacej rozwoj lodowcow gruzowych (Sollid, Sorbel 1992).

W wyniku szczegétowej inwentaryzacji lodowcéw gruzowych w Norwe-
gii, w latach 90. XX wieku, stwierdzono, ze w masywie Rondane 13 lodow-
cow gruzowych jest aktywnych, ajeden zaliczono do nieaktywnych (zawiera
16d, ale nie wykazuje mchu). W masywie Jotunheim tylko jeden lodowiec
gruzowy jest aktywny. Lodowce gruzowe majg forme jezoréw i sa zasilane
przez materiat ze stokéw usypiskowych. Czota lodowcdw aktywnych znajdu-
ja sie nawysokosciach 1450-1750 m n.p.m., a lodowcéw nieaktywnych w wy-
sokosci 1440 m n.p.m. (CAPS 1998)

Znacznie czesciej wystepujacymi formami wskaznikowymi obecnosci nie-
ciggtej zmarzliny w Gérach Skandynawskich sg paisa oraz duze niesortowane
poligony "tundra polygons" (Rapp 1982; Sollid, Sorbel 1998). Oprocz nich
na obecno$¢ zmarzliny moga wskazywac nieliczne formy tzw. zawalonych
pingo (colapsed pingo) lub mate zagtebienia termokrasowe (Rapp, Rudberg
1960; Melander 1977; Rapp 1982).

Paisa to pagory, w ktdrych warstwa torfu okrywa stale przemarzniety trzon
ztozony z torfu, lodu i czesci mineralnych (Seppéala 1986). Pagory pozbawio-
ne pokrywy torfowej, ale uformowane w ten sam sposéb okres$la sie jako paisa
mineralne (lithalsa) (Pissart i in. 1998). W Skandynawii wiekszo$¢ dobrze
wyksztatconych pals, wyzszych niz 1-2 m, pojawia na wschoéd od najwyz-
szych czesci gor (Lundqvist 1962; Ruuhijarvi 1962). Rejon Abisko stanowi
zachodnig granice ich wystepowania w pdtnocnej czesci goér (Rapp 1982;
Akerman, Malmstrom 1986). Paisa rozwijaja sie na bagnistych terenach, naj-
czesciej w dnach dolin, a takze na sptaszczeniach stokowych. Zasadniczo po-
wyzej 850 m n.p.m. np. w Abisko sg zwigzane z wieloletnig zmarzling (Aker-
man, Malmstrom 1986; Westin, Zuidhoff 2001). Formy te wystepuja takze
ponizej ich klimatycznego zasiegu jako formy azonalne np.w Meloya w Do-
vrefjell, w potudniowej Norwegii (King 1984; Sollid, Sorbel 1992). W gérach
paisa sa mato typowe i gorzej wyksztatcone. Ich wysokos$¢ nie przekracza
1,5 m, a szeroko$¢ kilku do kilkudziesieciu metrow. Warstwa torfu ma migz-



106

sz0s¢ od 0,3 do ponad 1 m w palsach typowych ikilka centymetrow w palsach
mineralnych. Ich wystepowanie jest uwarunkowane klimatycznie. Obszary,
w ktérych wystepuja charakteryzujg sie opadami mniejszymi niz 300 mm
w okresie listopad-kwiecien i ponad 200 dni z mrozem w ciggu roku (Lund-
gvist 1962; Ahman 1976; Seppala 1979). Paisa rozwijajg sie w miejscach,
gdzie cienka pokrywa $niezna pozwala na tak gteboka penetracje mrozu, aby
umozliwi¢ zachowanie zmrozonego gruntu przez nastepne lato (Seppala 1986).
Kolejnym warunkiem jest tez sktad mechaniczny pokryw zwietrzelinowych,
ktére muszg zawiera¢ ponad 60-85% frakcji <63 jim (Westin, Zuidhoff 2001).
Mechanizm powstawania pals nie jest dotychczas jednoznacznie wyjasniony.
Istnieja 4 grupy teorii wyjasniajacych ich powstanie: segregacji lodowej (ice
segregation), wyporu hydrostatycznego (bouyancy), hydrauliczna i hydrosta-
tyczna (Nelson i in. 1992). Niekiedy podobne do paisa pagory, 0 wysokosci
1 m i $rednicy kilku metréw, powstajg wskutek pecznienia wody, uwiezionej
pomiedzy warstwg zamarznietego gruntu anieprzepuszczalnym podtozem. For-
my te, nawet w ciggu jednej zimy, moga sie przeksztatci¢ w regularne paisa
(Akerman, Malmstrém 1986).

"Tundra polygons" to duze niesortowane poligony, o Srednicy kilkudzie-
sieciu metrow i ptaskiej powierzchni, prawie pozbawionej roslinnosci. Roz-
dzielajace je, zwezajace sie przy dnie, podobne do rowow, zagtebienia, maja
szerokos¢ od kilku do kilkudziesieciu decymetréw i gtebokos$é ok. 0,5 m.
Wzdtuz zagtebien rozwija sie roslinnos¢ krzewinkowaEmpetrum hermaphro-
ditum (Rapp, Clark 1971; Josefsson 1988). W poétnocnej czesci gor wystepuja
powyzej granicy drzew, od 650-1000 m n.p.m., na réwninach naptywowych
lub morenowych w dnach dolin wystawionych na dziatanie wiatru. O wspét-
czesnej aktywnosci tych form Swiadcza posrednio pasy obumariej, nierozto-
zonej roslinnosci oraz wyniki badan termicznych, w obszarach potozonych na
granicy zasiegu nieciagtej zmarzliny, wedtug ktdrych poligony moga by¢ se-
zonowo aktywne, chociaz gradient termiczny nie zawsze osigga wartosci ko-
nieczne do wystgpienia kontrakcji termicznej (Westin, Zuidhoff 2001).

6.2.2.2. WIETRZENIE MROZOWE | JEGO EFEKTY

Dziatalno$¢ proceséw geomorfologicznych w wysokogdrskim $rodowisku
peryglacjalnym Gér Skandynawskich jest determinowana przede wszystkim
mrozem. Temperatury zblizone do zera oraz cykle zamarzania i odmarzania
odgrywajg wazng role w procesie denudacji. Ich wptyw przejawia sie bezpo-
Srednio, gdyz procesy wietrzenia mrozowego, podnoszenia mrozowego, pet-
znigcia gruzu czy geliflukcji moga wystepowac tylko w takim klimacie lub
posrednio, poprzez wptyw klimatu na szate roslinng, cechy gleb czy wilgot-
nos¢ gruntu (Jonasson 1991).
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Pola blokowe, powstajace w wyniku wietrzenia in situ, sg charakterystycz-
nym elementem rzezby, aw p6tnocnej czesci takze elementem powszechnym.
Najczesciej wystepuja na wierzchowinie gor (fjeldach), ale takze w nizszych
potozeniach na sptaszczeniach stokowych lub na wyzszych poziomach ero-
zyjnych w dnach dolin. Potozenie wysokoSciowe dolnej granicy ich wystepo-
wania zmienia sie, od 500 m n.p.m. w Storfjellet i Amoy na p6tnocy Norwegii
do okoto 1000-1250 m n.p.m. w gérach pétnocnej Szwecji (np. Abisko, Va-
sterbotten, Tama) (Rudberg 1962; Harris 1982; Kvemdal, Sollid 1993). Gene-
ralnie sg dwie grupy opinii natemat ich pochodzenia. Pierwsza wigze powsta-
nie p6l blokowych z okresem bezposrednio po wycofaniu lodowcéw
(Svenonius 1909; Lundquist 1962; Dahl 1966), za$ druga z okresem przedlo-
dowcowym (Rea i in. 1996; Peulvast 1989; Rapp 1992). W obszarach o rzez-
bie alpejskiej w p6inocno-zachodniej Norwegii pola blokowe lub pokrywy
zwietrzelinowe in situ zalegajg na nunatakach z okresu péznego Vistulianu
(Sollid, Sorbel 1979). Zasadniczo przyjmuje sie, ze sg one reliktowe, aczkol-
wiek na fjeldach bardzo czesto widoczne sg skutki makrogeliwacji w postaci
Swiezych, peknietych blokéw skalnych o $rednicy od 0,5 m do ponad 1m.
Wedtug L. Stromquista (1973) mr6z moze penetrowa¢ blokowiska pokrywa-
jace fjeldy do gtebokosci 0,5 m. Stad nie mozna takze wykluczy¢ ich wspot-
€zesnego rozwoju.

Obecnie glebsze wietrzenie skat zwigzane jest gtéwnie z rocznym cyklem
przejs¢ przez zero, szczegblnie z okresem wiosennego rozmarzania, kiedy
dodatkowo wystepuja czeste plytkie (0-3°C) i krotkotrwate przejscia przez
zero temperatury gruntu, ktore obejmujajedynie gorne kilka centymetréw grun-
tu (Harris 1973; Hall 1980; Nyberg 1993; Berrisdorf 1991). Dmgi okres wzmo-
zonych krétkich cykli przej$¢ przez zero stwierdzono w okresie p6Zznego lata
i jesieni. Skutkujg one wietrzeniem mechanicznym w tupkach krystalicznych
na wierzchowinie fjeldéw (w wysokosci >1200 m n.p.m.). Zasadniczo jednak
krétkotrwate cykle przejs¢ przez zero majg umiarkowane geomorfologiczne
znaczenie dla wietrzenia (Nyberg 1991, 1993).

Rozktad czasowy cykli zamarzania i rozmarzania w ciggu roku potwier-
dzajg wyniki pomiaréw odpadania (Rapp 1960; Bjerrum, Jorstad (1968) vide
Rapp, Stromquist (1979)). W dolinie Karkevagge (G. Abisko, pdtnocna Szwe-
cja) najwiecej materiatu pochodzacego z odpadania stwierdzono wiosna,
w czerwcu i latem, w okresie lipiec-sierpien (Rapp 1960), z kolei w Norwegii
maksima odpadania przypadajag na wiosne (kwie¢ief-maj) oraz najesien (paz-
dziernik-listopad) (Bjerrum, Jorstad (1968) vide Rapp i Stromquist (1979)).

Odpadanie dostarcza materiatu, ktéry formuje stozki i hatdy usypiskowe
w dnach cyrkéw i ztobow lodowcowych (Rapp 1960; Piirola 1969). Tempo
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depozycji wynosi 1,0-3,0 cm/rok (Rapp 1960). Odpadanie byto znacznie wigk-
sze w okresie matej epoki lodowej (McCarroll i in. 2001).

Stoki gruzowe sa dodatkowo pociete rynnami sptywdw gruzowych i ziem-
nych. Chociaz w Alpach dziatalno$¢ sptywéw gruzowych i btotnych jest bar-
dziej widoczna, takze i tutaj, jak dowodzi R. Nyberg (1985) aktywno$¢ tych
procesow jest nawet wazniejsza niz proceséw peryglacjalnych w modelowa-
niu stokdw gruzowych. W wyniku wietrzenia i odpadania rozwijajg sie sciany
skalne ztob6w lodowcowych. Pociete sg one siecig zlebow i rynien modelo-
wanych przez erozje wodng i lawiny. O aktywnosci lawin $wiadczy istnienie
dobrze wyksztatconych stozkéw lawinowych (avalanche boulder tonques,
roadbank tonques) np. w dolinie Tarfala (rye. 13), typowych i powszechnych
w Gorach Skandynawskich, a nielicznych w innych gérach. Stozki przybiera-
ja posta¢ dtugich tap, o wyréwnanej powierzchni i asymetrycznym profilu
poprzecznym, z wyraznym, stromym czotem (Rapp 1959, 1960, 1986). Oprocz
lawin $nieznych typowe dla tych gor, a rownoczesnie wyrdzniajace je sposréd
innych, sa gwattowne lawiny $niegowo-btotne (slush-avalanche), ktére two-
rzg rozlegte stozki, z powierzchnig o bardzo matym nachyleniu (m.in. Nyberg
1989; Nyberg, Rapp 1998; Baumgart-Kotarba i in. 2001)

Tempo obnizania powierzchni skalnych w okresie postglacjalnym wynosi
od 0,2 mm/tysigc lat w kwarcytach do 1,0 mm/tysiac lat w filitach, ale zacho-
dzi takze przy udziale wietrzenia chemicznego i biologicznego (André 1996;
Dahl 1967). Wskaznikiem tempa wietrzenia chemicznego moze by¢ wielkos¢
ubytku masy, wynoszaca dla dolomitu 0,5-2,0%/rok, a dla granitu 0,01-0,5%/
rok (Thom i in. 2006). Wielu autoréw wskazuje, ze wietrzenie chemiczne w $ro-
dowisku peryglacjalnym Go6r Skandynawskich jest wspotczesnie znaczacym
sktadnikiem ich systemu morfogentycznego (m. in. Rapp 1960; Rapp, Strémqu-
ist 1979; André 1996; Dixon iin. 1995; Darmody i in. 2000; Allen i in. 2001;
Thom i in. 2006).

6.2.2.3. FORMY MROZOWE

W catej Szwecji mozliwe jest wystepowanie i rozwdj réznych typdw grun-
téw strukturalnych zwigzanych z sezonowym mrozem (pierscienie, sieci poli-
gonalne, mate poligony, terasetki, pasy) (Rapp, Rudberg 1960, 1964; Lundqu-
vist 1962). Waznym czynnikiem wptywajacym na ich lokalne zréznicowanie
jest warstwa izolujaca, czyli grubo$¢ pokrywy $nieznej i roslinno$¢ (Rapp,
Rudberg 1960, 1964).

Gmnty strukturalne sg powszechna i zr6znicowang, pod wzgledem ksztat-
tu, wielkosci, budowy i aktywnosci, grupa form peryglacjalnych w Gorach
Skandynawskich (tab. 18). Zasadniczo maja posta¢ poligonow, siatek, pier-
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Scieni oraz pasOw i stopni sortowanych, a takze niesortowanych. Wiekszos$¢
z nich jest formami aktywnymi.

Wystepuja zaréwno 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; Racz-
kowska 1990, 2003a; Kling 1996, 1997). Grunty strukturalne rozwijajg sie na
terenach ptaskich, pokrytych warstwa luznego i odpowiednio wilgotnego ma-
teriatu. Pokrywy stanowia, gtdwnie osady polodowcowe (Scandinavian till),
zbudowane w wiekszos$ci z podatnych na dziatanie mrozu glin i pytéw (do
70% w sktadzie mechanicznym) oraz zréznicowanej ilosci wiekszych okru-
chow skalnych (Harris 1982).

Dolna granica wystepowania form sortownia mrozowego (pierscieni, poli-
gondw i pasow) lezy na wysokosci 900-950 do 1000-1075 m n.p.m., a poro-
$nietych niesortowanych form na wysokos$ci 625-675 m n.p.m. (Harris 1972;
Rudberg 1972; Niessen i in. 1992). Takze w strefie tundry subalpejskiej,
w dnach dolin wystepujg aktywne formy mrozowe, takie jak niesortowane
pierscienie i zagiebienia glazowe (stonepits). Dziatalno$¢ mrozu zaznacza sie
poprzez obecnos¢ gtazow i blokéw wyruszonych z podtoza (Josefsson 1988).

Rozprzestrzenienie poszczeg6lnych form gruntéw strukturalnych zalezy
od nachylenia stoku. Na podstawie badann w potudniowej Norwegii, stwier-
dzono, ze sortowane pierscienie i sieci wystepuja na stoku o nachyleniu 0-6°,
a najczesciej 2-3°, sortowane stopnie odpowiednio 2-11° i 3-4°, pasy sorto-
wane 3-17° ajezyki blokowe 5-20° (Odegard iin. 1988). Formy sortowanych
pierscieni i poligondw czesciej wystepujgna stokach o ekspozycji wschodniej
i potudniowej, co wigze sie z kierunkiem upadu warstw geologicznych i wia-
trow nawiewajacych $nieg zimg (Kling 1997).

Przecietnie dtugosé srednicy aktywnych form sortowanych pierscieni i po-
ligonéw wynosi 1-2 m, ale moze sie ona zmienia¢ od kilku decymetréw do
nawet 3-4 metrow w przypadku poligonéw (Fot. 3). Wielko$¢ sortowanych
pierscieni jest mniejsza. Powierzchnia form czynnych jest wypukta. Niekiedy
wystepuja na niej pojedyncze kepki trawy lub mchu, a na grubszym gruzie,
budujacym wieniec pierscienia lub wypetniajacym szczeline miedzy poligo-
nami, moga by¢ widoczne nieliczne plechy porostéw, co wskazuje jedynie na
mniejszy stopien aktywnosci (Kling 1997).

Sortowane poligony czesciej wystepujgw dnach dolin lub miejscach, gdzie
gromadzi sie zimne powietrze, a pokrywa $niezna jest cienka, co czyni dany
obszar podatnym na penetracje mrozu i rozwdj szczelin mrozowych (Kling
1997; Raczkowska 2003a).
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kowska 1990, 2003a). Te formy majg zazwyczaj do 1,5 m szerokosci, sg pro-
stopadte do linii spadku, a ich wysoko$¢ wynosi do kilkudziesieciu centyme-
trow (tab. 18). Wiekszo$¢ z nich to pasy sortowane, z powierzchnig pozba-
wiong roslinnosci i porostow, szczego6lnie powyzej 1000-1100 m n.p.m.
Powszechnie wystepujg takze pasy niesortowane, ztozone z naprzemiennych
pasOw z powierzchnig gruzowo-ziemista i pasow z roslinnosciag krzewinkowa
(Koztowska, Raczkowska 2002).

Formy sortowanych i niesortowanych paséw rozwijajgsie na stokach wy-
puktych, gdzie w zimie $nieg jest wywiewany (Rapp. Rudberg 1960; Piirola
1969; S6derman 1980; Rapp 1986; Raczkowska 2003a). Nachylenie tych sto-
kéw moze wynosi¢ do 25°. Powstajgwskutek podnoszenia i spetzywania mro-
zowego, ktérego tempo waha sie od 0,2-1,6 cm/rok (tab. 19). Wiercenia au-
torki wykazaty, ze w pasach sortowanych migzszos¢ pokrywy zwietrzelinowej
nie przekracza 0,8 metra.

Ponadto A. Rapp (1986) opisywat niesortowane stopnie, z pozbawiong ro-
$linnosci powierzchnig o nachyleniu 20°, wystepujace powyzej 1300-1400 m
n.p.m. np. w dolinie Tarfala, przyjmujac, ze moga one wskazywa¢ na obec-
nos$¢ wieloletniej zmarzliny. Jej obecno$¢ zostata potwierdzona przez wierce-
nia w programie PACE (Harris i in. 2001; Isaksen i in. 2001).

Powszechnymi formami mrozowymi w Gérach Skandynawskich sg tufu-
ry. Pola tufuréw wystepuja na sptaszczeniach stokowych, w dnach dolin oraz
w zagtebieniach na wierzchowinie. Ich zasieg wysoko$ciowy jest duzy. Sa to
formy o $rednicy 0,5-0,7 m, maksymalnie do 2 m. Ich wysoko$¢ wynosi 0,3-
0,5 m. Rozdzielone sg zagtebieniami o szerokosci 0,4-0,6 m, czesto zawod-
nionymi. Wiercenia wykonane w tufurach, w masywie Njulli wykazaty, ze
wnetrze mineralne, przykryte jest warstwa z domieszka humusu, 0 miazszosci
maksymalnej 40 cm, przy czym gorne 10-30 cm stanowi czysty humus lub
torf. Charakter porastajacej je roslinnosci zalezy od podtoza i wysokosci bez-
wzglednej (Harris 1982; Jossefson 1988; Niessen iin. 1992; Koztowska, Racz-
kowska 2002). Wyniki badan statystycznych wskazujg na to, ze wystepowa-
niu tufuréw sprzyja obecnos$¢ torfu i roslinnosci krzewinkowej, wzrost
wilgotnos$ci podtoza, wysokosci nad poziom morza i liczby wklestych form
terenu (Hjort, Luoto 2005).

6.2.2.4. ROZNORODNOSC  FORM SOLIFLUKCYJNYCH

Soliflukcjajest najbardziej rozprzestrzenionym i powszechnym procesem
w Gorach Skandynawskich (ryc. 12 i 13). Sprzyjajajej niewielka migzszosé
i duza wilgotnos$¢ pokryw stokowych, atakze duza zawarto$¢ drobnego mate-
riatu w ich budowie.
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Tabela 19. Intensywnos¢ peryglacjalnych ruchéw masowych
w Gérach Skandynawskich

Proces

Tempo na powierzchni

Lokalizacja, rodzaj stoku, wysokosé

(proces i forma) feariel) (m n.p.m.), okres badan e
srednio max min
sol¥flukc!a loby 4,0 2.3 Jomfrunut, Finse, pld. Norwegia, Berthling i in.
soliflukcja, mate loby 14 2,6 1470 m n.o.m 2002)
soliflukcja, bez form 0,9 2.6 p-m.
geliflukcja, lob Dolina Tarfala, 1100-1200 m n.p.m,
soliflukcji zwiazanej 755 0,0 dno doliny, Jahn (1991)
. - Dolina Karkevagge, Gory Abisko,
soliflukcja 401 30,0 phn. Szwecja, 19531959 Rapp (1960)
soliflukcja, lob Dolina Karkevagge, 750 m n.p.m.,
solifiukeyjny 59 1957-1960 Rudberg (1962)
soliflukcja, lob 20.31 Dolina Karkevagge, zachodnie Rapp, Akerman
soliflukcyiny - zbocze, 1961-1978 (1993)
soliflukcja, lob Dolina Laktavagge, Gory Abisko,
soliflukeyiny = 615 mn.p.m., 19571960 Rildogz|(1962)
Laktajakka, Gory Abisko, 900 m
soliflukcja 1,9 2,7 1,0 | np.m, Rudberg (1962)
1957-1960, ponizej plata
Bjorkliden, Gory Abisko, 615m
soliflukcja 2,0 42 0,0 | np.m, Rudberg (1962)
1957-1960, ponizej plata
soliflukcja, lob Njulla, Géry Abisko, 845 m n.p.m.,
soliffukeyiny 25 1957-1960 Rudberg (1962)
. . Nissunjauro, Gory Abisko, 1080 m
:3::23@?;3? o 1-3,5 npm, Nyberg (1993)
AL 1982-1983
. . Nissunjauro, Gory Abisko, 1080 m
:g::gﬂt?:’z:slb o 5,5-23.4 np.m, Nyberg (1993)
)l ZWiRzang) 1982-1985
soliflukcja, loby, 2,6— Tarna, phn. Szwecja, 895-930 m
mikrosolifiukcija, 0,8-3,5 4,3 0,0 n.p.m., nachylenie 10-20° Rudberg (1964)
soliflukcja, loby, Norra Storfjall, pin. Szwecja, wys.
mikrosoliflukcja, 05-33 65| 0-20 805-930 m n.p.m. Rudberg (1964)
:g::gﬂ';g?z:slbmel 2,1 Okstindan, pin. Norwegia Harris (1972)
ruchy masowe 2,5-3,0 Okstindan, ponizej ptata Hall (1983)
geliflukcja 1,1 Dovrefjell, Norwegia, 2002-2004 g%';'ss)' n.
Sanna fell, Kilpisjarvi, Finska
: g : Laponia, zachodni stokz pokrywa r
soliflukcja i spelzywanie 2,0 30 1,0 nsypiskows | soliftukeyjna, Seppila (1979)
1975-1977
soliflukcja i spelzywanie 3,6 0,4 | Fifiska Laponia, 1977-78 (Sl"gd;(')’)"a"
Jehkats fell, Kilpisjarvi, Fifiska
aponia Saderran
23 0,4 | stok z pokrywa usypiskowa i (1980)
soliflukcja i spelzywanie ?(;l;f;h_ll;;yjna,
fz:):sleltskyiplskowy, Jehkats fell, Kilpisjarvi, Fifiska
12 0.2 Laponia Sdderman
> >~ | stok usypiskowy i soliflukcyjna, (1980)
1978-1979
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Tabela 19 cd.
loby
solifluk- 1,3-6,2
cyine
-2 sﬂk . gapp’ :
< =
s 8 solifluk- 08-2.4 Dolina Karkevagge, 1961-1974 ltrgc;rgqmst
% g cyiny ( )
23 [sok
ga | 01-1,5
2ruzowy
soliflukcja i spelzywanie 1,8 Dolina Laktavagee, piétro tundry Rudberg (1964)
spelzywanie mrozowe, Dolina Tarfala, 1100-1200 m n.p.m,
lob soliflukcji zwiazanej 2,5 19 04 dno doliny, Jahn (1991)
. Dolina Karkevagge, stoki
spelzywanie gruzu 1,0-4,0 10,0 usypiskowe, 1953-1959 Rapp (1960)
Dolina Karkevagge, stoki gzpp (1960)
spelzywanie gruzu 12,0 0,0 | usypiskowe, max gérna czgs¢ stoku, PP,
min podstawa stoku SERgUEs
P (1979)
przemieszczanie, pasy . Laktatjakka, Gory Abisko, 1290
sruzowe R 1240 mnpm, 10-17°, 195760 | Rudber (1962)
przemieszczanie, pasy 0.1-0.2 10 0.0 Norra Storfjall, pin. Szwecja, 1260- | Rudberg (1962,
2IUZOWE - > >~ ] 1355 m n.p.m., blokowiska 1964)
przemieszczanie, pasy 05-1.6 1,1- 0.0-09 Tarna, pin. Szwecja, 1310 m n.p.m., | Rudberg (1962,
gruzowe S 3017 77| stok 15-25° 1955-57, blokowiska 1964)
ponoszenie mrozowe 3,74,5 Dovrefjell, Norwegia, 2002-2004 {{2%:)1'(1)155)1 n.
poNoszenie Mrozowe 7,0 Latnjajaure, sortowane pierscienie Kling (1997)
ruchy masowe do1,0 cm i,;];atjakka, Géry Abisko, paniZe] Nyberg (1991)

Miazszo$¢ warstwy podlegajacej soliflukcyjnemu przemieszczaniu wyno-
si od 10-35 cm w pélnocnej Finlandii (Kejonen 1979) i Norwegi (Harris 1972),
poprzez 39 cm w Tarfali (Jahn 1991), do 50-70 cm w rejonie Abisko w pol-
nocnej Szwecji (Rudberg 1962, 1964; Jahn 1991). Grubos¢ pokrywy ksztalto-
wanej przez soliflukcje moze osiaga¢ 1,5 m. Pod warstwa gruzu jest zwykle
10-20 centymetrowa warstwa drobnego osadu z glazami (Kejonen 1979).

W Skandynawii proces soliflukcji dominuje nad procesem spelzywania
mrozowego, ktdry przez niektorych jest wydzielany osobno, a przez innych
traktowany lacznie (tab. 19). Wynika to, migdzy innymi, z uwarunkowan ter-
micznych, w tym z dominacji rocznych cykli przejs¢ przez zero, ktére urucha-
miaja geliflukcje, a nastgpnie soliflukcje (rozumiang wg definicji J.G. Ander-
sona (1906)), wspomagane przez duze i dlugotrwale zasilanie pokryw woda
roztopowa z platéw $nieznych. Badania termiki gruntu na lobie soliflukcyj-
nym pokazaly brak, w okresie lata i jesieni, przejs$¢ przez zero temperatury
gruntu, ktére moglyby wskazywa¢ na obecno$¢ spelzywania (Nyberg 1993).
Chociaz N. Matsuoka (2001b) twierdzi, ze mate formy moga si¢ rozwija¢ wsku-
tek spelzywania mrozowego zwiazanego z jesiennymi cyklami zamarzania
1 rozmarzania, ale s one zamazywane przez “soup gelifluction”, czylitypowe
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zwilaszcza dla pétnocnej czesci Gor Skandynawskich, plastyczne przemiesz-
czanie, a wtasciwie sptywanie pokryw przesyconych woda, wzmozone przez
wode z topnienia $niegu wiosna. Proces "zupowej" geliflukcji, wedtug moich
badan w Gérach Abisko, zachodzi w czerwcu-lipcu i powoduje powstanie mini
lobéw z mini oczkami wodnymi na ich powierzchni (Raczkowska 1990).

Z kolei powyzej wysokosci 1100-1200 m n.p.m., awiec w strefie powszech-
nej wieloletniej zmarzliny, soliflukcja ma postac¢ jedynie geliflukcji, na co
wskazuje obecno$é lodu widoczna, takze latem, pod gtazami budujacymi lob
(Raczkowska 2003 a).

Nalezy jednak podkresli¢, ze w Gdrach Skandynawskich stoki z rzezbg
soliflukcyjng sg bardziej wilgotne niz w innych obszarach wysokogorskich,
a sam proces, przynajmniej w niektorych okresach roku (poczatek lata), ma
zasadniczo bardziej cechy ptyniecia niz plastycznego petzniecia. Wynika to
z jednoczesnego topnienia duzej liczby ptatéw $nieznych, co jest wyrazem
strefowych cech klimatu i ptytko lezacej warstwy nieprzepuszczalnej, ktorg
stanowi skalne podtoze lub strop wieloletniej zmarzliny.

Soliflukcja pojawia sie na stokach gtéwnie o ekspozycji pétnocnej i za-
chodniej, potozonych na wysokosciach 900-1000 m n.p.m., najczesciej po-
krytych roslinnoscia trawiastych ziotorosli i fgk z niskimi krzewinkami, czyli
na stokach charakteryzujacych sie grubsza pokrywa $niezng (Ulfstedt 1993).

Tempo soliflukcji jest wyraZznie wyzsze niz tempo spetzywania mrozowe-
go, ktére najmniejsze wartosci osigga w pasach gruzowych, w obrebie po-
kryw blokowych. Wielko$¢ tempa przemieszczania soliflukcyjnego jest bar-
dzo rézna, o czym $wiadcza dane zgromadzone w tabeli 19. Moze to by¢
wynikiem stosowania réznych metod, ale rowniez prawdopodobne jest zmienne
tempo procesu w réznych okresach. Zestawienie danych wskazuje takze na
konieczno$¢ stosowania dtuzszych okreséw pomiarowych wjednym miejscu,
w celu prawidtowego okreslenia tempa soliflukcji. Badania A. Jahna (1991)
dowodza znacznego zréznicowania, na niewielkiej przestrzeni (dno Doliny
Tarfala 1150 m n.p.m.), wielkosci i cech soliflukcji, ktéra moze mie¢ postaé
jedynie spetzywania mrozowego, geliflukcji lub krioturbacji, w zaleznosci od
klimatu i topografii, gtéwnie od wilgotnosci gruntu, o ktérej decyduje typ
przemarzniecia gruntu (przemarzniecie sezonowe czy wieloletnia zmarzlina)
oraz obecnos¢ ptatéw $nieznych.

W wyniku dziatania procesu soliflukcji powstajg formy rézniace sie wiel-
koscig i wyksztatceniem (tab. 20). Najbardziej wyraziste formy to loby lub
warstwy soliflukcji zwigzanej - catkowicie porosniete roslinnosScia trawiasta
lub krzewinkowsa i loby lub warstwy z frontami gruzowymi, gdy ich czota sg
pozbawione roslinnosci. Formy te najczesciej majg mniej niz 1-2 m wysoko-
§ci, ale nierzadko przekraczajg 2,5 m.
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Loby soliflukcyjne majaKkilkudziesie¢ metrow. Na powierzchni duzych form
czesto widoczne sg mikroformy w postaci lobow, terasetek lub tufuréw o roz-
miarach od kilkudziesieciu centymetréw do kilku metréw.

Warstwy roznig sie od lobow przed wszystkim szerokoscia. Ich czota cig-
gna sie w poprzek stoku na dtugosci kilkudziesieciu, a nawet kilkuset metrow.
Woystepujg gtdwnie na tagodnie nachylonych i rozlegtych wierzchowinach,
poros$nietych roslinnoscig trawiastg lub krzewinkowa (Rapp 1960; Rudberg
1962, 1964; Kejonen 1979; Raczkowska 1990, 2003a).

W wyzszych potozeniach, nawet powyzej 1000 m n.p.m., rozwijaja sie
formy soliflukcji swobodnej. Sato pozbawione roslinnosci mniejsze loby gru-
zowe, o0 dtugosci przecietnie od kilku do kilkunastu metréw. Ich czota o wyso-
kosci 30-60 cm, zbudowane sg z okruchow skalnych, wiekszych niz na ich
powierzchni (Kejonen 1979; Raczkowska 2003a). Analiza morfometryczna
form w rejonie Abisko wykazata wyrazng korelacje dtugosci, szerokosci i wy-
sokosci lobow z wysokoscig nad poziom morza oraz wilgotnoscia. Inne zalez-
nosci np. od litologii, byty mniej wyrazne (Ridefelt, Boelhouwers 2006). Za-
sadniczo formy soliflukcyjne w dnach dolin sg wieksze niz te na fjeldach
(Raczkowska 2003 a).

Oprécz wyraznych, duzych form w wyniku soliflukcji rozwijajg sie po-
wszechnie drobne terasetki o wymiarach mniejszych od 1 m i wysokosci czota
nie przekraczajacej zasadniczo 0,5 m. Do drobnych form nalezg takze wyste-
pujace jedynie w gdrach potnocnej Skandynawii formy mini lobéw z oczkami
wodnymi na ich powierzchni (ryc. 12).

Soliflukcjaw Skandynawii obejmuje czesto cate zbocza dolin (Fot. 3), od
wierzchowiny do dna, o ile znajduje sie na nich pokrywa zwietrzelinowa oraz
gdy nie wystepuja w ich obrebie $ciany skalne. Wtedy zbocza pokryte sg sys-
temem wzajemnie przenikajacych sie lobow i warstw soliflukcyjnych, np.
wschodnie zbocze doliny Lakktavagge (Fot. 3), o czym pisat juz S. Rudberg
(1962). Czesto tez cata zazwyczaj bardzo ptytka (kilka do kilkudziesieciu cm)
pokrywa zwietrzelinowa jest przemieszczana przez proces soliflukcji bez wy-
raznych form (Raczkowska 1990). Bardzo wyrazna strefa naktadajacych sie
na siebie form lobow lub warstw soliflukcji obejmuje najnizsza cze$é¢ zboczy
dolin wraz z fragmentami dna (Rapp 1960; Jahn 1991; Baumgart-Kotarba i in.
2001; Koztowska, Raczkowska 2002; Berthling iin. 2002; Raczkowska 2003a).
Na stokach o ekspozycji wschodniej strefata jest szersza, a formy rzezby so-
liflukcyjnej sa lepiej wyksztatcone, najczesciej maja postaé wyraznych, dhu-
gich lobdw.
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Tabela 20. Cechy przyktadowych form soliflukcyjnych w Gérach Skandynawskich

Lokalizacja AiysBRai Forma Wiielkoge Autor
: (m n.p.m.) (m)
l?lif‘;‘:f‘z’egia 6501050 | lob soliftilicji zwiazaxsj ‘;"lysmglfu‘(l); Harris (1972)
'g'?rméo.hkka’ 970 | Warstwa spliflukcji wys. czola 1-1,5 | autorka
ory Abisko zwigzanej
Njulla, > 800 | loby soliflukcji zwiazanej | wys. 1 dokilku m | Raczkowska
Gory Abisko ) (1990)
Dolina Rapp,
Karkevagge, ~750 | lob soliflukcji zwiazanej wys. 0,7 | Akerman
pin. Szwecja (1993)
gfrsy‘"/‘if)‘l‘srlfo 1080 J1ob soliftulic)i zwiazassj wys. 0,5 g‘g;‘;r)g
lob soliflukcji swobodnej
Lakktavagge 1150 | w obrebie starego jezora dt. 25-30 | autorka
Z porostami
Dolina Tarfala 1100-1200 | lob soliflukciji zwiazanej ot. ruchu 0,39 | Jahn (1991)

Rozwdj form soliflukcyjnych jest stymulowany przez wode roztopowa
(Rudberg 1962; Raczkowska 1990; Nyberg 1991; Ulfstedt 1993). Bardzo ty-
powy uklad form to nisza niwalna lub terasa krioplanacyjna, ktora zajmuje
plat $niezny, a u jego czola wystepuja loby soliflukcyjne, ktdre schodza na
krawedz kolejnej lezacej nizej niszy lub terasy. Loby solilfukcyjne sa szcze-
gblnie czgstym elementem w strefach czél, nizej polozonych platow, w obsza-
rach z pokrywa roslinna. W wigkszych wysokos$ciach, powyzej 1000 m n.p.m.
z reguly w takich miejscach wystgpuja mniejsze loby lub terasety soliflukcji
swobodnej (Rapp, Rudberg 1960; Raczkowska 1990, 2003a; Nyberg 1991;
Kozlowska, Raczkowska 2002). Wspolczesnie aktywne formy soliflukcyjne
w pdlnocnej Szwecji czy Finlandii wystepuja w pigtrze alpejskim, czyli po-
wyzej 600 m n.p.m. (Rapp, Rudberg 1960; Rudberg 1962, 1964, 1972; Melan-
der 1977), a w Norwegii powyzej 670 m n.p.m. (Harris 1982). Wedlug M. Jos-
sefson (1988) soliflukcja i krioturbacja moga by¢ aktywne nawet w pietrze
subalpejskim, na wysokosciach 340-440 m n.p.m.

W Goérach Skandynawskich soliflukcja odgrywa wazna rolg w modelowa-
niu stokow oraz w przemieszczaniu zwietrzelin, szczegolnie na gladkich sto-
kach peryglacjalnych, o wyréwnanym profilu podluznym. Na tych stokach
ilo§¢ materialu przemieszczanego w wyniku dzialania soliflukcji, moze by¢
poréwnywalna lub wieksza, od ilo§ci materiatu przemieszczanego przez szyb-
kie ruchy masowe w obszarach o rzezbie alpejskiej (Berthling i in. 2002).
Jednakze A. Rapp (1960) dowodzil, ze podobnie jak w Goérach Skalistych
(Smith 1992), udzial soliflukcji w denudacji Gor Skandynawskich jest wspdl-
czesnie mniejszy niz szybkich ruchéw masowych 1 transportu materiatu roz-
puszczonego, natomiast C. Harris (1982) ocenil tempo denudacji zwiazane;j
z soliflukcja na 39 cm’/rok.
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Jedna z najpowszechniej wystepujacych postaci mchéw masowych w go-
rach Skandynawii, zwigzanych ze spetzywaniem mrozowym i geliflukcjg sg
orajgce glazy (Cailleux, Taylor 1954; Rudberg 1962; Reid, Nesje 1988; Ber-
tling i in. 2001a, b, 2002). Orajace gtazy o rozmiarach kilku metréw, z rynna-
mi dtugosci Kilku-kilkunastu metrow i nabrzmieniami ponizej, o wysokosci
okoto 0,5 m, obserwowata autorka na stokach w rejonie Abisko i Kebnekaise,
takze powyzej 1000 m n.p.m., gdzie nie ma juz prawie roslinnosci. Tempo
mchu gtazéw waha sie od 0,36 do 5,0 cm/rok (tab. 16).

Badania mechanizmu i wielkosci ruchu prowadzono w Hardangervida,
w Norwegii na wysokosci 1300 m n.p.m. (ryc. 11), gdzie najwiekszy blok
0 Srednicy okoto 5 m, wyztobit powyzej na stoku rynne o gtebokosci 0,4 m
1 dtugosci 42,5 m i uformowat nabrzmienie o wysokosci 0,9 m i dtugosci 13 m
na stoku ponizej. Przyjmujac, ze mch gtazu rozpoczat sie w okresie matej
epoki lodowej, tempo ruchu oceniono na 0,5 cm/rok (Reid, Nesje 1988). Na-
tomiast Srednie tempo przemieszczania, wedtug 5-letnich pomiaréw, wynosi
$rednio 0,84 cm/rok (Berthling i in. 2001a). Ruch jest zwigzany z sezonowym
cyklem przejs¢ przez zero. Gtazy sga podnoszone 3-7 cm w czasie kazdej zimy
i 0sadzane wiosng. Proces ten powoduje jednoczesne, powolne przemieszcza-
nie gtazu w dét stoku, ztobienie rynny powyzej i pietrzenie materiatu zwie-
trzelinowego ponizej gtazu. Bilans pionowych mchu gtazéw jest ujemny, w cia-
gu 4 lat osiadty one o 5 mm. Réwnoczes$nie zréznicowanie termiczne gruntu
wptywa na zréznicowang zawartos¢ lodu w gruncie, zwiekszajac podatnosc
na geliflukcje pod gtazem (Berthling i in. 2001b). Ruch jest typu rotacyjnego
(Ballantyne 2001).

6.2.2.5. FORMY NI WALNE

Platy $niezne sg powszechnie obecne przez caty rok w obszarze ponad gér-
ng granicg lasu w Gorach Skandynawskich. Ich obecno$¢ wptywa na rozwoj
i rozmieszczenie form peryglacjalnych np. sortowania mrozowego lub soli-
flukcji czy teras krioplanacyjnych.

Bezposrednim skutkiem obecnosci ptatdéw jest rozwdj nisz niwalnych
(ryc. 12i 13). Nisze posiadajg rézne rozmiary i ksztatty. Najlepiej rozwiniete
i najwieksze formy maja rozmiary rzedu kilkuset metréw. Najczes$ciej spoty-
kane sg nisze poprzeczne, rozwijajace sie na fjeldach, po stronie zawietrznej
grzbietu lub na stokach, gtéwnie o ekspozycji wschodniej, wzdtuz krawedzi
teras krioplanacyjnych (Raczkowska 1990, 1997b; Nyberg 1991). Obecnos¢
ptatéw $nieznych poteguje intensywno$¢ wietrzenia mechanicznego tych kra-
wedzi (Nyberg 1993). W ich obecnosci 35 razy wzrasta, na powierzchni kra-
wedzi, procent okruchdw zmienionych wskutek rozkmszania (Berrisdorf 1991).
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Nisze niwalne wsp6iczesnie rozwijajg sie wolno, zaréwno te wyksztatcone na
podtozu skalnym, jak i w materiale luznym (Rapp 1986; Rapp, Nyberg 1988;
Nyberg 1991; Raczkowska 1997a). C. Thom (1988) uwaza nawet, ze sg to
jedynie zagtebienia po zawietrznej stronie grani, wypetnione ptatami $niegu.

W dnach nisz, szczeg6lnie powyzej 1000 m n.p.m., wskutek nacisku du-
zych platdw rozwijajg sie bruki niwalne (Raczkowska 1990; Nyberg 1991),
a na ich przedpolu zachodza procesy soliflukcji lub sptukiwania i przemywa-
nia pokryw glacjalnych w obszarze bez pokrywy roslinnej (Nyberg 1991; Racz-
kowska 1997a). Niezbyt czesto widoczne sg przejawy innych mchéw maso-
wych i procesu erozji linijnej (Lindh i in. 1988).

Waly niwalne (protalus/pronival ramparts) sg formami stosunkowo po-
wszechnie wystepujacymi, szczegblnie w norweskiej czesci Gor Skandynaw-
skich. Najczes$ciej tworza forme pojedynczego lub mnogiego watu, wygietego
tukowato, o wysokosci od 0,7 do 4 metréw, o tagodnych (nachylenie <25°)
i krotkich (<10 m) stokach proksymalnych oraz bardziej stromych (>26°) i dtuz-
szych stokach dystalnych (>10 m), uformowanego u podnoza ptatéw $niez-
nych z materiatu dostarczanego przez lawiny, sptywy gmzowe i odpadanie
(Shakesby i in. 1995).

6.2.2.6. FORMY  DEFLACYJNE

O dziatalnosci wiatm $wiadczy obecnos$é form deflacyjnych, gtéwnie sto-
sunkowo niewielkich nisz deflacyjnych. Na przyktad nisza deflacyjna w Je-
pren¢orm, w Gorach Abisko ma wymiary 1 na 2,5 metra, a wysokos¢ jej kra-
wedzi wynosi 0,15-0,2 m. W dnie niszy rozwingt sie bruk deflacyjny. Skutki
dziatania wiatm widoczne sg takze w postaci niewielkich ptatéw bruku defla-
cyjnego na zatomach stoku o ekspozycji zachodniej, wystawionych w kierun-
ku dominujacych wiatréw lub na koputach szczytowych. M. Seppala (2004)
nazywaje ,,wind eroded bare ground sites in cold climatesNa  udziat deflacji
w ich powstawaniu wskazuje struktura roslinnosci, wyrazona poprzez obec-
no$¢ roslinnosci typu Loiseleuriaprocumbens - Arctostaphylos alpinus - Em-
petrum hermaphroditum na stoku powyzej itypu Empetrum hermaphroditum
nastoku ponizej (Koztowska, Raczkowska 2002). Przy duzej wilgotnosci gruntu
rola wiatm jest jednak ograniczona, a formy deflacyjne wystepujg stosunko-
wo rzadko i sg niewielkie.
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6.2.3. PODSUMOWANIE

Zasadniczo na rozw0j rzezby peryglacjalnej w Gorach Skandynawskich
wptywaja dwie cechy Srodowiska: roczne cykle wahan temperatury powietrza
i gruntu, ktére jako jedyne majg znaczenie geomorfologiczne, oraz znaczny
udziat drobnych frakcji w sktadzie pokryw zwietrzelinowych, ktére sg cienkie
i nierbwnomiernie rozmieszczone, ale bardzo wilgotne, wskutek niemal cato-
rocznego zasilania woda roztopowa z ptatéw $nieznych oraz ze zmarzliny i do-
datkowo z opadéw, zwiaszcza po zachodniej stronie gtéwnego grzbietu gor.
Podobnie jak w Alpach istnieje przy lodowcach strefa z rzezbg paraglacjalng
powstajaca wskutek dziatania proceséw peryglacjalnych.

Obecnie w Gérach Skandynawskich, powszechnym i dominujagcym proce-
sem jest soliflukcja, a nastepnie sortowanie i spetzywanie mrozowe oraz ni-
wacja. W soliflukcji dominuje proces plastycznego petzniecia (ze$lizgiwania
sie) lub plyniecia po zamarznietym podtozu (geliflukcja). Wietrzenie miato
wieksze znaczenie w przesztosci, gdy powstawaty pola gruzowe i lodowce
gruzowe, ktore sg dzisiaj nieaktywne.

Wystepuje tu petna paleta aktywnych form peryglacjalnych, chociaz sto-
pien ich aktywnosci jest rozny, np. wiekszo$¢ jezorow czy warstw soliflukcyj-
nych jest aktywna. Powszechne jest wystepowanie form soliflukcyjnych i grun-
téw strukturalnych, a wyréznia je obecno$¢ pals i poligonéw tundrowych.

Rozktad przestrzenny form stanowi mozaike odzwierciedlajacg zréznico-
wanie lokalnych warunkdw srodowiska, ale ptaty z rzezba peryglacjalng w tej
mozaice sg wieksze niz w innych gérach np. niejednokrotnie wystepuja cate
zbocza doliny pokryte wzajemnie przenikajagcymi sie réznorakimi formami
soliflukcyjnymi. Peryglacjalne modelowanie rzezby jest powszechne i domi-
nujace nad glacjalnym. Dlatego nie ma wyraznego zr6znicowania w przeksztat-
caniu roznego rodzaju form rzezhy starszej, poza $cianami i stokami skalny-
mi, gdzie zachodzi wietrzenie i odpadanie, podobnie jak w innych gorach
wysokich. Na stokach gruzowych u podnd6zy $cian skalnych oraz na stokach
z pokrywa zwietrzelinowa rozwijaja sie formy soliflukcyjne, gtéwnie loby.
Grunty strukturalne - poligony i pierscienie, pasy wystepujg zar6wno na wierz-
chowinie jak i w dnach dolin. Natomiast gtéwnie w dnach dolin rozwijajg sie
poligony tundrowe i palsa.

Géry Skandynawskie wyréznia takze wyraznie efektywna dziatalnosé¢ la-
win, co zaznacza sie obecnoscig stozkéw lawinowych.
Wspotczesne modelowanie peryglacjalne i rzezba peryglacjalna w Gorach

Skandynawskich sg podobne jak wystepujace na Uralu (szczeg6lnie Ural Po-
larny). Wystepuja tam lodowce i liczne ptaty $niezne, a w pétnocnym Uralu,
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powyzej 500 m n.p.m. wystepuje wieloletnia zmarzlina az do 63°N. Wsrdd
procesdw peryglacjalnych dominujgwietrzenie mrozowe (cofanie $cian w tem-
pie 0,01-0,1 mm/rok) i soliflukcja (tempo 3-4 cm/rok), znaczna jest réwniez
rola niwacji. Niwacja i soliflukcjawspdlnie przyczyniajg sie do rozwoju teras
krioplanacyjnych (nagornyje terasy). Procesy mrozowe powodujgrozwaj pél
blokowych (kurumy% réznego typu i wielkosci poligonéw, strumieni gruzo-
wych (kamennyje potoki), stozkoéw usypiskowych u podnozy krotkich Scian
(Kaleckajai in. 1974; Romanovskij, Tjurin 1986).

6.3. PIRENEJE

6.3.1. UWARUNKOWANIA ROZWOJU RZEZBY PERYGLACJALNEJ

tancuch garski Pirenejow jest asymetryczny. Cechujg go krétkie i strome
sktony od strony potnocnej, ktérajest takze bardziej wilgotna niz potudniowa.
Zasadnicze rysy rzezby zostaty przemodelowane przez plejstoceriskie lodow-
ce. Powstaty wtedy rozlegte cyrki lodowcowe, zawieszone Kilkusetmetrowy-
mi progami ponad gteboko wcietymi ztobami, o $cianach ponad 1000 m wy-
sokosci. W dnach cyrkow czesto wystepujg podtogi skalne i misy jeziorne.
Granie sg stosunkowo waskie, szczego6lnie w obszarach granitowych. Oprécz
nich wystepujgtakze szerokie grzbiety a nawet rozlegte wierzchowiny szczy-
towe w Pirenejach Wschodnich (Soutade 1980; Gomez-Ortiz 1987; Garcia-
Ruiziin. 1992).

Wspotczesnie lodowce wystepujajedynie w kilku najwyzszych masywach
- Besiberii, Maladeta (3404 m n.p.m.), Perdiguerro, Posets, LaMunia, Monte
Perdido, Vignemale, Picos del Inferno-Arguales, Balaitous (ryc. 14). Lacznie
zajmujg okoto 40 km (Marti Bono, Garcia-Ruiz 1994). Granica wieloletniego
$niegu lezy na wysokos$ci 3000-3050 m n.p.m. (tab. 1). Czota lodowcéw w ma-
sywie Maladeta, gdzie wystepuje 6 matych lodowcow o tgcznej powierzchni
2 kmf (Julian iin. 2001), potozone sg na wysokosci 2900 m n.p.m. na stokach
pétnocnych oraz 2800 m n.p.m. na stokach potudniowo-zachodnich i 3000 m
n.p.m., na stokach potudniowo-wschodnich (Lampre 1994). Najnizej czota
lodowcéw schodzg do 2400 m n.p.m. w masywie Vignemale. Jezory lodow-
cow rzadko wychodzg poza cyrki glacjalne (Martinez de Pisén, Arenillas 1988;
Garcia-Ruiz iin. 1992; Serrano, Martinez dePison 1994; Marti Bono, Garcia-
Ruiz 1994). Od czasu matej epoki lodowej lodowce podlegajg statej recesji
(Serrano, Martinez de Pisén 1994).

Dolna granica strefy peryglacjalnej jest trudna do wyznaczenia, gdyz z po-
wodu wylesiania od czaséw rzymskich w Pirenejach brakuje naturalnej gérnej
granicy lasu. Przyjmuje sig, ze sSrodowisko peryglacjalne dominuje w obsza-
rze wysokogorskim Pirenejow, powyzej 2300 m n.p.m., czyli potencjalnej
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Ryc. 14. Lokalizacja obszaréw badan w Pirenejach. Oznaczenia: koto — badania autorki, tr6jkat — badania innych autoréw. 1 — Pic Annie,
2 — Przelecz Somport, 3 — Balaitous, 4 — Infierno (Las Arguallas, Cambales, Cerez, Fache), 5 — Vignemale (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 wysokoéciowy terenu GTOPO30 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, Cambales, 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 GTOPO30 from Attp://www.landcover.org.
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gérnej granicy lasu (Héllermann 1985; Garcia-Ruiz i in. 1990; Serrano i in.
2000). Wysokos$¢ bezwzgledna gornej granicy lasu, granicy wieloletniego $nie-
gu i dolnej granicy zasiegu soliflukcji oraz gruntdéw strukturalnych obniza sie
w kierunku zachodnim i przy brzegu gér (Héllerman 1967, 1972b).

Na podstawie, prowadzonych w ostatnich 15 latach, badan geofizycznych,
pomiaréw BTS, temperatury gruntu i rozmieszczenia aktywnych lodowcéw
gruzowych stwierdzono obecno$¢ wieloletniej zmarzliny w nastepujacych
wysokogorskich masywach - Maladeta, Postes, Monte Perdido, Arguales, Vi-
gnemale, Bessiberri (tab. 3). W Pirenejach Srodkowych wieloletnia zmarzlina
wystepuje w postaci ptatéw zmarzliny sporadycznej, powyzej 2650-2700 m
n.p.m., a w postaci zmarzliny ciagtej powyzej 2900-3300 m n.p.m. (Chueca
1992a; Lampre 1994; Serrano i in. 2000, 2001). Wedtug G. Soutade (1980)
wystepowanie wieloletniej zmarzliny w Pirenejach Wschodnich jest mozliwe
powyzej 2400 m n.p.m., ale dotychczas brakuje przekonujacych dowoddéw na
jej istnienie w tym obszarze. Wyniki szczegétowych badar w masywie Posets
(Pireneje Srodkowe) wskazujana to, ze zasieg pionowy wieloletniej zmarzli-
ny jest zréznicowany. Na stokach o ekspozycji pdtnocnej wystepuje ona po-
wyzej 2700 m n.p.m., a na stokach potudniowych powyzej 2850 m n.p.m.
(Serrano i in. 2000). W Pirenejach wieloletnia zmarzlina ma posta¢ pogrzeba-
nego masywnego lodu o ograniczonym, nieciggtym zasiegu, uformowanego
w przesztosci lub wspétczesnego lodu wypetniajgcego przestrzenie pomiedzy
gruzem w aktywnych lodowcéw gruzowych (Serrano i in. 2001).

6.3.2. PROCESY | FORMY PERYGLACJALNE

Rzezba peryglacjalna byta przedmiotem studiéw, w tym takze kartowania
geomorfologicznego w skali detalicznej (1:10 000, 1:25 000) (m. in. Soutade
1980; Serrano iin. 2001; GarciaRuiz, Marti Bono 2001) i wiekszej (1:50 000)
(Soutade 1980; Gémez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 1989; Garcia Ruiz i in. 1992).
Na wielu mapach najczesciej nie dokonano zréznicowania na formy aktywne

Ryc. 15. Szkic geomorfologiczny cyrku lodowca Maladeta, Pireneje Srodkowe.
1 - wierzchotki, 2 - granie, 3 - przelecze, 4 - Sciany i stoki skalne, 5 - zatomy
strukturalne na stoku, 6 - stoki i stozki usypiskowe, 7 - stoki skalne ze Swiezymi
pokrywami blokowymi z wietrzenia in situ, 8 - stoki gruzowe, 9 - lodowce, 10 -
podtogi skalne w dnie cyrku lodowcowego, powyzej ok. 2400 m n.p.m. catkowicie
pozbawione pokryw, 11- zatlomy przegtebien glacjalnych, 12 - moreny z matej epoki
lodowej (wg R. Copons, J. Bordonau 1994), 13- dno cyrku z materiatem morenowym,
14 - waty morenowe, 15 - stozek fluwioglacjalny, 16 - rozciecie erozyjne, 17 - réwnina
akumulacyjna, 18 - stoki modelowane przez soliflukcje (gtéwnie terasetki),
19 - reliktowe loby z czotem kamienistym, 20 - loby soliflukcji swobodnej,
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21 — aktywne pasy gruzowe, 22 — czynne poligony sortowane, stabo wyksztalcone,
23 —tufury, 24 — waly 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
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Ryc. 16. Szkic geomorfologiczno-geobotaniczny Pla Guillem w Pirenejach Wscho-
dnich. (wg G. Soutade 1980). 1 — poziomice, 2 — cieki wodne, 3 — granice splaszczenia
grzbietowego, 4 — odsloniete powierzchnie skalne, 5 — murawa zwarta, 6 — murawa
poprzerywana, 7 — murawa wypasowa naskalna zwarta, 8§ —murawa wypasowa naskalna
zwigzana z lobami soliflukcji, 9 —murawa z gruzem skalnym, 10 — miniaturowe ostance,
11 — rozwleczone plaskie glazy, 12 — wychodnie skalne, 13 — potoki gruzowe na stoku
wyréwnanym przez krioplanacje, 14 — inicjalne terasety, 15 — terasety na krawedzi
cyrku, 16 — terasety z Festuca eskia (murawy naskalne wypasowe), 17 — terasety
z Festuca scoparia, 18 — stoki gruzowe, 19 —tufury (mouillcre), 20 — krawedz erozyjna,
front wymarzania murawy, 21 — rynny, 22 — rynny w obrebie zaglebien o genezie
wietrzeniowe). Cyfry: 1 — Roc de I’Agigle, 2 — Wysokos$¢ 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. (Soutadé
1980). 1 contour lines, 2 streams,3 margins of summit’s plateau, 4 bare rocky slope, 5
alpine swards, 6 sparsealpine 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 scoparia, 18  debris slopes, 19  thufurs (mouilicre),
20 erosional edges, front of frost degradation of alpine swards, 21 gullies, 22  gullies within
the hollows of weathering origin. Numerals: 1| Rocde I’Agigle, 2 elevation 2277 m as.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 rzezby peryglacjalnej w skali detalicznej
autorka wykonata w cyrku lodowca Maladeta (Pireneje Srodkowe) (ryc. 15).
Masywy Maladeta i Monte Perdido (ryc. 14)to gtéwne rejony objete badania-
mi autorki.

Podstawowsg trudnoscig przy analizowaniu wspotczesnej rzezby perygla-
cjalnej Pirenejow jest znikoma ilo$¢ badan i danych iloSciowych okreslaja-
cych przebieg i intensywnos$¢ wspotczesnych procesow peryglacjalnych (Sou-
tade 1980; Serrano i in. 1999, 2001, 2006), przy réwnoczesnej obfitosci
jakosciowych danych na temat form rzezby peryglacjalnej oraz aktywnosci
procesow peryglacjalnych (m.in. Boye 1952a, b; Barrere 1952; Angely 1967;
Hollerman 1967; Soutadel980; Hazera 1983; Gomez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz
1989; Garcia-Ruiz i in. 1992; Serrano 1998; Serrano i in. 1999, 2001, 2006).
Wyjatek stanowig badania lodowcéw gruzowych, ktérych czesé zostata obje-
ta statym monitoringiem (Serrano iin. 1995, 1999, 2006; Sanjose 2003; Chu-
eca, Julian 2005).

W Pirenejach procesy peryglacjalne dziatajg na catym obszarze powyzej
klimatycznej gérnej granicy lasu, a nawet z powodu wylesienia schodzg nizej
(Hollerman 1985; Garcia-Ruiz i in. 1990). Juz w obszarze powyzej 2000 m
stwierdzono geomorfologiczne skutki przej$¢ przez zero (Ramos i in. 1998).

Petna réznorodnosé aktywnych form peryglacjalnych wystepuje w stosun-
kowo waskim pasie wysokosciowym, a w wiekszosci obszaru wysokogor-
skiego przewazajg procesy soliflukcji, geomorfologiczna dziatalnos¢ lawin
i wod okresowych potokéw (Soutade 1980; Garcia-Ruiz 1989; Gracia Ruiz
i in. 1992; Serrano i in. 2001). Na rycinie 16 pokazano fragment Pirenejow
Wschodnich, gdzie przewazaja procesy soliflukcji, a dziatalno$¢ mrozu jest
ograniczona przez obecnos¢ pokrywy roslinnej.

Zasieg wysokos$ciowy aktywnych form peryglacjalnych jest rézny w po-
szczeg6lnych masywach. W najwyzszej czesci Pirenejéw, np. w masywie Po-
sets czy Monte Perdido, procesy peryglacjalne wraz z wyraznymi formami
peryglacjalnymi wystepuja pomiedzy 2400 -2700 m n.p.m. (Serrano i in. 2000;
Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). Takze na p6tnocnych stokach masywu Mala-
dety znajdowata autorka na podobnej wysokosci czynne formy soliflukcyjne,
niwalne i sortowania mrozowego (ryc. 15). Wyniki badan lichenometrycz-
nych dowodza, ze w masywach Infemo, Balaituos (dolina Gallego) aktywne,
czyli nie starsze niz 75-100 lat, formy peryglacjalne i niwalne, takie jak lo-
dowce gruzowe, moreny niwalne, stoki i stozki usypiskowe wystepuja na
wysokosci 2950-3200 m n.p.m. (Serrano 1998). Szczeg6towe zréznicowanie
wysokosciowe procesow i form peryglacjalnych w obrebie strefy peryglacjal-
nej przedstawiono w tabeli 21, na przyktadzie masywu Posets, w Pirenejach
Srodkowych.



126

Tabela 21. Rozmieszczenie form rzezby i proceséw peryglacjalnych w masywie
Postes, Pireneje Srodkowe (Serrano i in. 2001)

Wysokosé

Formy rzezby Procesy
(m n.p.m.)
2300-2500 | terasety, stozki gruzowe 1 usypiskowe soliflukcja 1 grawitacja
<2800 m — stozki gruzowe i usypiskowe, < 2800m — grawitacja,
soliflukcja warstwowa, loby soliflukcyjne niwacja,

2500-2900 | > 2800 m - loby geliflukcyjne, stozki gruzowe | soliflukcja, geliflukcja
i usypiskowe, lodowce gruzowe, strumienie > 2800m — dominuje
blokowe, loby gruzowe i waly niwalne geliflukcja

korzenie lodowce gruzowe, loby
geliflukcyjne, loby gruzowe, spltywy gruzowe,
waly niwalne, bruki niwalne, stoki
usypiskowe, stozki gruzowe i male grunty
strukturalne (na wys. 2950—3000 m,
ekspozycja pid.)

2900-3360 dominuje geliflukeja

6.3.2.1. WIETRZENIE PERYGLACJALNE I JEGO EFEKTY

Wietrzenie mrozowe jest gldéwnym procesem w strefie peryglacjalnej w Pi-
renejach, jak wskazuja wyniki badan autorki w Pirenejach Centralnych i wy-
niki wielu wczesniejszych badan prowadzonych w réznych czgsciach Pirene-
jow (Barrére 1952; Boyé 1952a; Soutadé 1980; Vidal Romani iin. 1983;
Garcia-Ruiz i in. 1990; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001; Serrano i in. 2001).
Wietrzeniu poddane sa rozlegle powierzchnie wygladéw lodowcowych 1 pod-
16g skalnych odslonietych po wycofaniu lodowcow, a takze Sciany istoki skalne,
zarowno w obszarze zbudowanym ze skal krystalicznych jak i weglanowych
(Boyé 1952a; Barrére 1952; Vidal Romani i in. 1983; Garcia-Ruiz i in. 1990;
Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001).

Wietrzenie fizyczne ma posta¢ makrogeliwacji (ryc. 17), jaka obserwowa-
1a autorka w granitach masywu Maladety, jak rowniez mikrogeliwacji, o czym
$wiadcza wypreparowane zyly kwarcu na wygladach lodowcowych, rozwi-
nigtych na granicie u czola lodowca Maladeta (Vidal Romani i in. 1983).

Dominacja wietrzenia mrozowego jest uwarunkowana klimatycznie. Naj-
wigksza amplituda i czestos¢ cykli zamarzania i rozmarzania w ciagu roku
wystepuje na wysokosciach 2000-2500 m n.p.m. (Galibert 1965). Powyzej
2700 m n.p.m. wzrasta czgsto$¢ wystepowania cykli przej$é przez zero latem
i;jesienig (Del Barrio 1 in. 1990; Serrano i in. 1999). Wietrzenie zachodzi przy
udziale wody, gidéwnie z topniejacego Sniegu (Serrano i in. 1999). W lipcu
obserwowalam 16d w szczelinach skalnych ponizej plata, w poblizu przeleczy
Portillon Superior, na wysoko$ci ok. 2850 m n.p.m. (ryc. 17). W dnach nisz
niwalnych w obszarze zbudowanym z granitu widoczne sa liczne peknigte
wskutek wietrzenia glazy o wielkosci ok. 1 m i wiece;j.
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Ryc. 17. Przyklad przeksztalcania stokdw skalnych Portillon Superior
(wysoko$¢ 2850 m n.p.m.) przez procesy peryglacjalne (cyrk lodowca
Maladeta, Pireneje Srodkowe). A. Proces wietrzenia mrozowego przy
udziale wody roztopowej, wskutek ktérego powstaja duze glazy
1 drobna frakcja. B. Nisza niwalna na stoku pokrytym duzymi glazami,
lipiec. Oznaczenia literowe: p — bruk niwalny, w — loby soliflukcyjne
wilgotne, s — loby soliflukcyjne suche, b — akumulacja drobnej frakcji
1 okruchéw do 30 cm $rednicy na kilkumetrowych glazach.

An example of modelling of rocky slope by periglacial processes, the Portillon
Superior ridge, 2850 m a.s.l., (Maladeta cirque, the Central Pyrenées). 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 poétnocne;j i po-
ludniowej, w zwiazku z rdzna dlugoscia zalegania pokrywy $nieznej i rozkla-
dem, sezonowych i dobowych, cykli zamarzania i rozmarzania (Galibert 1965).
Tempo cofania §cian, a raczej denudacji, wyliczone na podstawie wielko$ci
lodowcéw gruzowych wynosi zaleznie od obszaru 0,6-1,0 lub 12-18 mm/rok
(Serrano i in. 1999, 2006).

Efektem wietrzenia fizycznego jest rozwdj pionowych §cian i stokow skal-
nych z dlugimi stozkami i stokami usypiskowymi u podndzy. Sa to najpow-
szechniej wystepujace aktywne formy rzezby w wysokogdrskim obszarze Pi-
renejow, szczegdlnie w najwyzej polozonych kotlach 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) przyjat
powszechno$¢ wystepowania form usypiskowych jako jedno z kryteriow wy-
rézniania pirenejskiego typu morfogenetycznego rzezby wysokogérskiej. W Pi-
renejach Srodkowych i Zachodnich na stokach i grzbietach charakterystyczne
sg takze pola gruzowe (blokowiska) (Somson 1983). W nizszych wysoko-
Sciach wystepujg niewielkie ostarnce, ktére obecnie, podobnie jak pola gruzo-
we, sg prawdopodobnie reliktowe. Pola te sg przeksztatcane przez wode pty-
nacg, opadowg oraz roztopowa, ktora wyptukuje drobny materiat
zwietrzelinowy iprzyczynia sie do niewielkich mchow gtazéw (Soutade 1980).

Wielu badaczy wskazuje na to, ze podobnie jak w innych obszarach wyso-
kogorskich takze wietrzenie chemiczne odgrywa istotng role w rozwoju rzez-
by w strefie peryglacjalnej Pirenejow (Barrere 1952a; Boye 1952b; Gomez
Ortiz 1987; Diezi in. 1988; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-Ruiz i in. 1992; Serra-
no i in. 2001), zwlaszcza, ze w budowie najwyzszych masywow Pirenejow
dos¢ znaczny jest udziat skat weglanowych (Soler 1972).

Na znaczenie wietrzenia chemicznego wskazujg formy krasowe rozwijaja-
ce sie w tej strefie, na przyktad w weglanowym masywie Monte Perdido, gdzie
znajdowataje autorka. W Pirenejach formy krasowe to gtéwnie réznego ro-
dzaju i wielkosci zagtebienia (dolinas), formy krasu strukturalnego (Kluftkar-
ren) oraz ztobki krasowe (lapiaz en acanaladuras - Rillenkarren) (Barrere
1952a; Boye 1952b; Gomez Ortiz 1987; Garcia-Ruiz 1989; Garcia-Ruiz i in.
1992; Serrano i in. 2001).

We wspotczesnym rozwoju form krasowych duzg role odgrywaja platy
$niezne. Wzrost intensywnosci wietrzenia chemicznego w otoczeniu wielolet-
nich ptatéw $nieznych stwierdzit M.Boye (1952h). Z kolei wedtug E. Serrano
i in. (2001) woda roztopowa jest jednym z gtéwnych czynnikéw powoduja-
cych rozwoj krasu. Formy krasowe powstajace przy jej udziale nalezg do naj-
powszechniej wystepujacych form rzezby w obszarach z klimatem perygla-
cjalnym, zbudowanych ze skat weglanowych.

6.3.2.2. PROCESY | FORMY MROZOWE

Aktywne formy gruntow strukturalnych powstajgcych w wyniku sortowa-
nia mrozowego sa niewielkie i stosunkowo nieliczne. Wiekszos¢ form zazna-
czonych na mapach geomorfologicznych to formy reliktowe, czesciowo utrwa-
lone darnia. Szczegdétowo charakteryzujeje G. Soutade (1980) we wschodnigj
czesci Pirenejow, przypisujac ich formowanie okresowi p6znego glacjatu. Ak-
tywne formy gruntéw strukturalnych w wiekszych skupiskach wystepujgw 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 poligon6éw jest moz-
liwe w catej strefie powyzej granicy roslinnosci (gruzowej), w miejscach gdzie
w budowie pokryw duzy udziat ma drobna frakcja gliniasto-piaszczysta. Jed-
nakze rozwijajg sie gtownie w obszarach zbudowanych ze skat weglanowych
lub tupkow krystalicznych (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001).

Wsrod aktywnych gruntéw strukturalnych sg zaréwno poligony, pierscie-
nie jak i pasy sortowane. Inicjalne, cho¢ wyrazne formy pierscieni i poligo-
noéw znajdywataje autorka na wysokosci 2740 m n.p.m. w granitowym obsza-
rze Maladety (rye. 15). Byty one takze opisywane w masywie Postes pomiedzy
2950-3000 m n.p.m. (Serrano iin. 1999, 2001). Dobrze wyksztatcone czynne
poligony ipierscienie przecietnie majg srednice 50-80 cm. W centrum aktyw-
nych form wystepuje bardzo drobny materiat, otoczony wiekszymi okrucha-
mi skalnymi, o Srednicy kilkunastu-kilkudziesieciu cm (tab. 22). Wieksze, nie-
aktywne formy sortowania mrozowego np. pierscienie sortowane na Planita
de Calmquerodos (2750 m n.p.m.), we Wschodnich Pirenejach pochodzaz okre-
su pdéznego glacjatu (Gomez Ortiz, Salvador i Franch 1994). Czesto w ich
obrebie rozwijajg sie wspotczesnie miniaturowe gleby strukturalne, o $redni-
cy 20-30 cm (Soutadé 1980; Somson 1983). Szczeliny poligonéw powstaja
w wyniku proceséw mrozowych przy udziale wody, a nie sg szczelinami z wy-
sychania (Barrére 1952; Boyé 1952a). Gtebokos¢ sortowania wynosi 20 cm
(Boyé 1952a; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001), co stwierdzita autorka wyko-
nujac wkop w pasach sortowanych w poblizu jeziora Lago Helado de Marbo-
re, (2600 m n.p.m.) w lipcu 2004 roku. Niekiedy w wyniku krioturbacji po-
wstajg mini-waltki drobnej frakcji pylasto-piaszczystej, nie dtuzsze niz 0,5 m,
wypietrzone z bruku kamiennego (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001), podobne
do opisywanych w Alpach (Héllerman 1964; Stingl 1969).

Wystepowanie poligondw i pierscieni sortowanych wigzane jest z obecno-
$cig wieloletniej zmarzliny. M. Boyé (1952a) stwierdzit, w cyrku Tucarroya-
Marbore w sierpniu, zamarzniety grunt do gtebokosci 70-80 cm. Rdwniez
J.M. Garcia-Ruiz i C. Marti Bono (2001) w lecie 1981 roku znajdowali gra-
nulki lodu do gtebokosci 50 cm.

Na stokach o nieco wiekszym nachyleniu w tych samych miejscach rozwi-
jaja sie pasy gruzowe (tab. 23), o szerokosci od kilkudziesieciu centymetrow
do 1 m. Majarozna postaé. Niekiedy sagto pasy sortowane, pozbawione roslin-
nosci, ztozone z naprzemiennych paséw rézniacych sie wielkoscig frakcji gruzu,
jakie stwierdzita autorka zaréwno w obszarach zbudowanych z granitu jak ze
skat weglanowych (Fot. 5), albo pasy niesortowane, ztozone z paséw gruzo-



Tabela 22. Cechy przykladowych form mrozowych w Pirenejach

Lokalizacja o S ZerOkoie Forma WpsaREE Cechy stoku Podloze Autor
(m) (m n.p.m.)
Puigmal, pier§cienie kamieniste, . P
Pireneje Wich. 1,2 &rodek drobry g 2850 | gruzowy lupki Hollerman (1967)
Masyw Carlit, _1 | pasy drobnego nachylenie Tupki
Pireneje Wsch. ; 1 grubego gruzu Y 8-15° krystaliczne Soumdedeh)
Pla Guilem 0,2-0,3-0,5 (podstawa),
Pireneic W;ch 0,15-0,3 (gora), | tufury plasko gnejsy Soutade (1980)
Tene) : 0,3-0,45 (wys.)
Lac dela Commasa,
masyw Carlit, pasy sortowane 2200 Hollerman (1967)
Pireneje Wsch.
. . pier§cienie kamieniste, Garcia-Ruiz,

m::ll;?)rger}’dilrgcr?e?gkr 0,3-0.4 (pierscief kami0<=:r71isl,(; b. drobny material 2600-2800 | dno doliny weglanowe | Marti Bono

4 lv-ale Zaese L2 w Srodku, §wieze (2001), autorka
Monte Perdido, cyrk 0,4-0,6 (gruz) )
Marbore, Pireneie Sr. 0,2-0.3 (trawa) pasy gruzowe 2620 | morena boczna | weglanowe | autorka
Monte Perdido, cyrk 0,3-0,4 (pas kamienisty) I dno niszy
Marbore, Pireneje Sr. 0,7-0,1 (pas drobny) pasy gruzowe e niwalnej egmone | jauerka
L 0,15-0,2 | pasy niesortowane 2820 Zt_olk Oliamlemsty Tupki Hoéllerman (1967)

Pireneje Zach.

weglanowe
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wych lezacych na przemian z pasami gruntu z pokrywg darniowa, ktére obser-
wowano w rejonie Celer, w dolinie Benasgue. Ich wystepowanie jest udoku-
mentowane w réznych czesciach Pirenejow (Hollerman 1967; Soutade 1980;
Nicolas Martinez 1981; Somson 1983; Garcia-Ruiz, Marti-Bono 2001).

Badania na stokach Gorra Blanc w masywie Puigmal (Pireneje Wschod-
nie), wykazaty ruch w obrebie pasow sortowanych potozonych na wysokosci
2440-2470 m n.p.m. W latach 1973-1977 znaczony materiat przemiescit sie
w formie lobéw na odlegtosé do 56-62 cm na stoku o nachyleniu 6°, i do
90 cm na stoku o nachyleniu 11 asztucznie zniszczone pasy zostaty uformo-
wane ponownie w ciggu 3 lat (Soutade 1980). Warunkiem koniecznym jest
odpowiednia wilgotnos¢ podtoza, co widoczne byto np. w cyrku Marbore,
w Pirenejach Srodkowych, gdzie obserwowata autorka pasy tylko w dnach
nisz niwalnych lub ponizej ptatéw $nieznych, na stoku o nachyleniu 1-5°.

Miniaturowe formy gleb strukturalnych sg formami powszechnymi. Naj-
czesciej ich centrum, otoczone pasem ziemisto-gruzowym jest porosniete. Prze-
cietnie ich $rednica nie przekracza 0,2-0,3 m (tab. 22). Wystepuja nie tylko
w najwyzszych partiach gor, ale takze w pietrze muraw. Ich rozwoj jest wyni-
kiem dziatania lodu wiknistego zwigzanego gtéwnie z krétkotrwatymi przej-
Sciami przez zero temperatury gruntu (Hdéllerman 1967; Soutade 1980; Gar-
cia-Ruiz, Marti Bono 2001).

Stosunkowo rzadko na ptaskich podmoktych terenach (moullieres), lezg-
cych na szerokich grzbietach, zwtaszcza we Wschodnich Pirenejach, a takze
w dnach dolin glacjalnych, wystepujg pola tufuréw (Soutade 1980). Ich po-
wstanie i rozw6j wiazane sg z procesami gelifrakcji przy udziale wody rozto-
powej i deszczowej (Somson 1983).

6.3.2.3. FORMY SOLIFLUKCYJNE

W Pirenejach wystepuje szeroki wachlarz form, ktérych rozwoj jest przy-
pisywany soliflukcji, jak wskazuja miedzy innymi wyniki moich badari w ma-
sywie Maladety (ryc. 15). Nalezg do nich, rdznego ksztattu i wielkosci loby
soliflukcyjne, strumienie gruzowe i lodowce gruzowe, atakze terasy (girlan-
dy) i terasetki soliflukcyjne oraz orajace gtazy (Héllerman 1967; Soutade 1980;
Serrano i in. 2001). Formy te rozwijajg sie w szerokiej strefie wysokosciowej,
o0 rozpietosci 1150 m (Hollerman 1967).



Tabela 23. Cechy form soliflukcyjnych w Pirenejach

Wysokosé

o Dlugosé¢ | Szeroko§é | Wysokosé Pod-
Lokalizacja (m) (m) (m) Forma (mn.p. m..) Cechy stoku foze Autor
ekspozycja

lob sortowany, czolo
Maladfztaz 6,0 3,5 0,3-0,4 | kamieniste, nachylenie AR O =2650, |G granit | autorka
Pireneje Sr. . PR N |zMEL

powierzchni 10
Maladeta, lob sortowany, czoto wal moreny .
Pireneje 5. 4-4.5 1,0 0,25-0,3 Lamiciste 2590, N 2 MEL granit | autorka
Col de Puymorenas, lob soliflukeji zwiazane;j, 2050-2500
Puigmal, kilkanagcie kilka 0,5-1,0 | z mini-lobami na 7| stok zadarniony | tupki Hollerman (1967)

o p . NW

Pireneje Wsch. powierzchni

$wieza terasetka, wyglad
i\)/@aladtetaz 0,3-0,5 0,3-0,5 0,5 @awq@z darniowa, 2450, N | lodowcowy, granit | autorka

ireneje Sr. przewieszona, pow. AN
kamieni nachylenie 20
amienista,
Capdella, - 7 . . : . i
Pireiie S kilkanascie ~1,0 0,5-1,0 | terasy soliflukcyjne 2400, NW | stok zadarniony | tupki Hollerman (1967)
Galinero, Pid. kilka- 2 terasetki, czolo darniowe, | 2400-2450, | stok zadarniony, . E
Pireneje Sr. kilkanascie 0,5 U2e0sa powierzchnia kamienista N | nachylenie 20° fupki Hdllerman|(1967)
Sierra Custodia, & . = Hollerman (1967),
Monte Perdido, kilka 0,5-1,0 0,1-0,2 ggﬁgﬁ:&ﬁjigﬁzﬁi‘: 250 240;)\} 10-15°, terasetki | flisz Garcia-Ruiz,
Pireneje Sr. P Marti Bono (2001)
Puigmal, girlanda, czoto grzbiet, gruz . =
Pireneje Wsch. B 20 & kamieniste 2900 z kepami traw fupki fllemmani(I967)
Pla Guillem, terasetki, czolo darniowe, )
Pireneje Wsch. e L powierzchnia kamienista gnejsy | Soutade (1980)
. terasy soliflukeji F

Pla Guillem, ; . : stok zadarniony, :
Pireneje Wsch. 100-250 25-40 1,0-2,0 | zwiazanej, nachylenie 2305 12-20° gnejsy | Soutade (1980)

terasy 3-8°

Uwaga: MEL mala epoka lodowa
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Przejawy dziatania proceséw sohflukcji widoczne sg w najwyzszych cze-
Sciach Pirenejow, w tym na szerokich grzbietach oraz takze na rozlegtych,
tagodnie nachylonych stokach z pokrywa zwietrzelinowa i roslinna. E. Serra-
no i in. (2001) stwierdzaja, ze w masywie Posets, w Pirenejach Srodkowych,
powyzej 2600 m n.p.m. wspotczesnie sg aktywne loby ijezyki gruzowe, nie
bedace lodowcami gruzowymi. Materiat budujacy te formy moze pochodzié
ze stozkow i stokdw usypiskowych. Réwniez w masywie Maladeta, znajdo-
watam na podobnej wysokosci, czynne loby soliflukcji swobodnej, bez roslin-
nosci i porostéw na okruchach skalnych, czesto potozone ponizej ptata $niez-
nego. Na ich aktywno$¢ wskazywaty wartosci azymutow osi najdtuzszej gtazow
wynoszace 290-260°, zgodne z ekspozycja stoku (NNW) i prawie pionowe
ustawienie gtazéw w czole lobu.

Na stokach w nizszych potozeniach, z pokrywa roslinng, wystepuja loby
soliflukcji zwigzanej oraz terasy soliflukcyjne (tab. 23). Ich powstanie i roz-
woj powodujgnie tylko procesy zwigzane z zamarzaniem i rozmarzaniem grun-
tu w wyniku przej$¢ przez zero temperatury gruntu, ale takze z cyklami zwil-
gotnienia i wysychania pokryw zwietrzelinowych (Soutade 1980; Garcia-Ruiz,
Marti Bono 2001).

Znacznie czesciej niz loby i terasy soliflukcyjne wystepujg drobne formy
terasetek (tab. 23 irye. 15, 16), z ptaskg powierzchnig gruzowa i zadarnionym
czotem o nachyleniu 30°. W zaleznosci od podtoza zmienia sie sktad gatunko-
wy roslinnosci na tych formach, w Pirenejach Wschodnich w sktadzie gatun-
kowym dominuje Festuca durissima (Soutade 1980), a w masywie Monte Per-
dido Festuca gautieri (Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001). Rozwdj terasetek jest
wynikiem wspotdziatania wody roztopowej i opadowej oraz geliflukcji (Sou-
tade 1980; Somson 1983; Garcia-Ruiz, Marti Bono 2001).

W Pirenejach, oprdécz typowych form lobow soliflukcyjnych wystepujg
strumienie gruzowe. Wedtug G. Soutade (1980), a takze P. Somsona (1983)
strumienie gruzowe na wysokosci 2500-2700 m n.p.m., w Pirenejach Wschod-
nich sg ruchome. Przemieszczanie gruzu w ich obrebie umozliwia woda opa-
dowa lub roztopowa, wymywajgca drobne frakcje materiatu i przemieszczaja-
caje w gigb pokryw, gdzie tworzg podtoze utatwiajace poslizg grubego gruzu.
Podobny mechanizm przyjmuje C. Ballantyne (1996) w masywie Cairngorms,
dla wyjasnienia mchu lobéw soliflukcyjnych zbudowanych z duzych gtazéw.

6.3.2.4. LODOWCE GRUZOWE

Jako pierwszy o mozliwosci wystepowania w Pirenejach lodowcéw gruzo-
wych pisat Sole Sabarais w roku 1951 (vide Chueca 1989). Badania lodow-
cow gruzowych rozwinety sie w latach 80. XX wieku i doprowadzity 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 dePison iin. 1998; Serrano 1998), a takze
rozmieszczenia (Hazera 1983; Gomez Ortiz 1987; Gomez Ortiz, Salvador
i Franch 1994). Lodowce gruzowe sg w Pirenejach formami powszechnymi.
W prowincji Huesca, w Pirenejach Aragonskich na obszarze 6500 km wyste-
puje 170 lodowcow gruzowych, potozonych na stokach N i NE, pomiedzy
2540-2320 m n.p.m. (Chueca 1989, 1992a). Nalezy jednak podkresli¢, ze lo-
dowce gruzowe w Pirenejach w 99% sg nieaktywne (Chueca 1994). Pochodzg
gtéwnie z péznego glacjatu (Gomez Ortiz, Salvador i Franch 1994; So-
utade 1980), chociaz na podstawie badarn w masywie Turbon (Pireneje Wschod-
nie) stwierdzono, ze w okresie matej epoki lodowej, w XVIII wieku, lodowce
gruzowe uaktywnity sie wskutek dostawy materiatu z obrywéw (Chueca
1992b). Wystepowanie lodowcow gruzowych jest uwarunkowane litologicz-
nie. Rozwijajg sie gtdwnie w obrebie skat granitowych (57% lodowcoéw gru-
zowych) oraz tupkoéw metamorficznych i andezytéw (Serrat 1979; Hazera 1983;
Chueca 1992a).

Wspotczesnie w Pirenejach zidentyfikowano 14 aktywnych lodowc6w gru-
zowych, o ksztatcie lobu lub jezyka (CAPS 1998), z czego 93% lezy na sto-
kach o ekspozycjach N, NW i NE. Wiekszo$¢ z nich wystepuje w cyrkach
glacjalnych, w zamknieciach dolin, a tylko dwa z nich to lodowce podstoko-
we. Jeden z lodowcow gruzowych w masywie Posets jest przedtuzeniem lo-
dowca gorskiego. Najczesciej sa potozone powyzej watdéw morenowych
z mbodszego dryasu i czesto na zewnatrz watdéw morenowych z matej epoki
lodowej. Ich charakterystyke przedstawiono w tabeli 24. Aktywne lodowce
gruzowe w Pirenejach sg formami niewielkimi, jedynie dtugosé czterech z nich
przekracza 500 m, a ich szeroko$¢ wynosi od 40 do 600 metrow. Wérdd ak-
tywnych lodowcdw gruzowych sg formy powiazane z procesami krioniwal-
nymi, powstate w obrebie stokéw gruzowych (talus rock glacier) oraz formy
rozwiniete w obrebie pokryw morenowych (debris rock glacier) (Cazenave-
Piarrot, Tihay 1983; Serrano, Agudo 1998, 2001; Serrano i in. 1999, 2002,
2006). Ich korzenie sg potozone na wysokos$ci > 3000 m n.p.m., gdzie wyste-
puje ciagta wieloletnia zmarzlina, a czota na wysokosci okoto 2700 m n.p.m.
Aktywne lodowce wystepujg pojedynczo, w réznych masywach tego taricu-
cha gorskiego.

Na podstawie wynikdw badan rozmieszczenia lodowcow gruzowych w re-
lacji do wieloletniej zmarzliny (Serrano, 1998; Serrano, Agudo 1998, 2004;
Serrano i in. 2001,2002) oraz badar przy uzyciu metod geofizycznych (Fabre
iin. 1995; Lugon i in. 2004) oceniono, ze aktywne lodowce gruzowe powstaty



Tabela 24 Charakterystyka aktywnych lodowcdw gruzowych w Pirenejach

e g | P | e ] e |
Ekspozycja

l??as::?jgpe, S 2700_25133 50¢ 200 | jezyk morena 10 g%}ﬁiﬁ)m, Tihay
R ] ) ) P |
1(51?;;3 Argualas . 0_27‘10] 300 150 | lob stok ) Serrano i in. (1999)
Iﬁrag;;:,lvaf\rgualas s 750 400 | jezyk stok f%f}‘éos‘lng;'::]‘l“e"° Semmano i in. (2006)
Masyw Besier TR e | aso B [morema | S0t e | Chueca, Julian 2005
ﬁ?;:fggibem Rt 540 570 | lob stok . Serrano i in. (1999)
ﬁ:;w Maladeta 3000_2953 240 180 | lob stok - Serrano i in. (1999)
m;}d;t&amaa 3010_2921?1 240 45 | jezyk morena - Serrano i in. (1999)
1(\:43;2;31 Marcadau e 475 250 | jezyk stok . Semrano i in. (1999)
PMT:yff 1\//};%;33” 2730_251\?](5) 500 200 | jezyk morena - Serrano i in. (1999)
ﬁr:"syd; E,?;llzdau 2750_2613,50 375 275 | lob stok - Serrano i in. (1999)
LM";SJE“ST,';’SS 2975_28101 300 150 | jezyk stok - Serrano i in. (1999)
11:/?::;1 Posets 2995_3@ 400 200 | jezyk morena - Serrano i in. (1999)
kaaars’;:lvlposets 2950_2831?1 400 125 | jezyk morena - Serrano i in. (1999)
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pomiedzy 4000 a 500 lat BP (Serrano, Agudo 2004), a tempo ich przemiesz-
czania wynosi 8-150 cm/rok (Serrano i in. 1999). Wyniki badan potwierdzity
wystepowanie Kilku faz rozwoju lodowcoéw gruzowych w okresie od péznego
glacjatu do matej epoki lodowej (Serrano i in. 2002; Serrano, Agudo 2004).
W Pirenejach, w przesztosci, zmiany srodowiska z glacjalnego na perygla-
cjalne, prowadzity do gwattownego rozwoju lodowcéw gruzowych (Serrano
i in. 2001, 2002; Lugon i in. 2004).

Migzszos¢ 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 léd (Lugon i in. 2004). W lodowcu
Arguales ponizej warstwy aktywnej wystepuje warstwa zmrozona 0 migzszo-
§ci 5-20 m, w ktdrej spagu znajduje sie warstwa niezamarznietych osadow
(Fabre iin. 1995; Serrano i in. 2006). Grubo$¢ warstwy aktywnej jest podobna
do lodowcow gruzowych w Alpach, ale catkowita grubos¢ lodowcéw jest pra-
wie dwukrotnie mniejsza niz np. alpejskiego lodowca Murtel, gdzie wynosi
50 m (Vonder Miihll, Kingele 1994; Haeberli i in. 1998;).

W latach 90. XX wieku podjeto badania dynamiki aktywnych lodowcéw
gruzowych (Marti, Serrat 1995; Serrano i in. 1995, 2006; Sanjose 2003; Chu-
eca, Julian 2005). Wyniki pomiaréw E. Serrano i in. (1999,2006) wskazujg na
to, ze tempo przemieszczania lodowcdéw wynosi od 12-40 cm/rok. Najdtuzej
badany jest lodowiec Arguales w dolinie Gallego, przy pomocy metod geode-
zyjnych, fotogrametrycznych i GPS. Lodowiec przemieszcza sie w tempie 20-
40 cm/rok w poziomie, a pionowe zmiany w obrebie jezyka lodowca wynoszg
Srednio od -1,7 do -16,5 cm/rok. Predko$¢ przemieszczania jest wieksza w dol-
nej i w Srodkowej czesci lodowca, a mniejsza w strefie marginalnej. Pionowe
zmiany sa szybsze w czesci centralnej. Srednio powierzchnia lodowca obniza
sie w tempie -0,94 mm/rok. Tempo przemieszczania i pionowych mchow jest
najbardziej zalezne od temperatury, szczeg6lnie w czasie lata (Serrano i in.
2006). W lodowcu gruzowym Besiberri stwierdzono nieco mniejsze tempo
mchu niz w Arguales, chociaz przestrzenny rozktad predkosci mchu jest po-
dobny (tab. 24). Ten pierwszy, w przeciwienstwie do drugiego, majacego zré-
dto materiatu na stokach usypiskowych, jest zasilany przez materiat moreno-
wy z pokryw i watéw w dnie cyrku (Chueca, Julian 2005).

6.3.3.4. RZEZBA KRIONIWALNA

Wskutek dziatania zespotu proceséw niwacji, wokot powszechnie wyste-
pujacych wieloletnich ptatéw $niegu rozwijajg sie réznej wielkosci i ksztatu
nisze niwalne z bmkami niwalnymi w dnie (ryc. 15 i tab. 25) (Boye 1952b;
Soutade 1980; Gomez 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 rozwinig-
tych na podlozu weglanowym, znajdowane sa formy sortowania mrozowego.
Zarowno przy krawedziach jak 1 w dnie nisz widoczne sa takze skutki aktyw-
nego wietrzenia in situ. Platy $niezne czgsto utrzymuja si¢ w miejscu nawisow
snieznych na zawietrznych stokach, na granicy plaskich platform szczytowych
i splaszczen stokowych. Ich obecnos¢ prowadzi do rozwoju nisz niwalnych
1 wyostrzania krawedzi zalomu poprzez cofanie i podcinanie (ryc. 17), co szcze-
golnie dobrze udokumentowal we Wschodnich Pirenejach G. Soutade (1980).

U podnédzy platow lezacych pod $cianami skalnymi rozwijaja si¢ waly ni-
walne (Fot. 6), o wysokoéci najczeséciej wigkszej od 1 metra, z ktoérych wyzsze
(o wysokosci kilku metréw) moga dawac poczatek lodowcom gruzowym pod-
stokowym (Serrano i in. 2001).

Z kolei glownie w Pirenejach Wschodnich na szerokich grzbietach i wierz-
chowinach wystgpuja rozlegle stopnie teras krioplanacyjnych, o szerokosci
kilku-kilkunastu metréw, z zadarnionymi krawedziami. Ich powierzchnia po-
kryta jest brukiem gruzowym, a w niektorych formach takze pokrywa roslinng
1 wspdlczesnie przeksztalcana przez procesy krio-eoliczne (gelideflacji) lub
przez sohflukcje (Soutade 1980).

Tabela 25. Cechy nisz niwalne w Pirenejach

Dhu- | Szero- Wyso Wysokos¢ Cech
Lokalizacja g0os¢ kos¢ kz:é- Forma (mn.p.m.) slokuy Podloze
(m) (m) ekspozycja
nisza niwalna
ya'ad.ews’ 20-25| 15-20 z brukiem 2850, NW | bark ztobu | granit
i i lobami w dnie
Superior, 40 30 15 Y 2660, WN | stok granit
Maladeta krawedzi 30°
nisze niwalne, stok
e sladety g-10| 2-8| 0,25-0,3 | Krawedzie 2480, N | wygtadu | granit
Pireneje Sr. przewieszone, Z pokryw
dno gruzowe P 2
Monte'Perdldo, 10 15 1.0 nisza niwalna, 2639, SW morena wegla-
Pireneje Sr. dno gruzowe boczna nowe

6.3.4. PODSUMOWANIE

Srodowisko peryglacjalne Pirenejéw jest zréznicowane poprzez litologie,
obecno$¢ lodowcdw, wystgpowanie zmarzliny.

Dzialanie procesow peryglacjalnych prowadzi do rozwoju réznego rodza-
ju form rzezby peryglacjalnej, ale nie sa one tak liczne i dobrze wyksztalcone,
jak w innych gorach wysokich. Charakterystyczng cecha obszaru wysokogor-
skiego Pirenejow sa widoczne efekty mikro i makrowietrzenia mechaniczne-
go w obrebie $cian i stokéw skalnych.
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Aktywne formy rzezby peryglacjalnej ograniczajg sie do najwyzszych pie-
ter gor, gdzie rozwijajg sie rézne formy od lodowcéw gruzowych, poprzez
formy soliflukcyjne, mrozowe i niwalne. Niewielkie lodowce karowe nie wy-
ksztatcajg wyraznej strefy paraglacjalanej, tak jak lodowce w Alpach.

Dziatanie potok6w torencjalnych powstatych z wody roztopowej oraz ulew-
nych deszczy (gtéwnie w lecie ijesieni), ktore niekiedy sgtypu sptywow gru-
zowych, jest jednym z wazniejszych procesow przeksztatcajacych rzezbe Pi-
renejow, takze w strefie peryglacjalnej (Soutadé 1973, 1980; Vidal Romani
i in. 1983;. Garcia-Ruiz 1989; Gracia Ruiz i in. 1992). Badania G. Soutadé
(1980) udowodnity, ze w tym samym okresie czasu, liczba lat z modelowa-
niem stokow przez procesy kriogeniczne i przez procesy erozji wodnej (toren-
cjalne) oraz lawiny jest podobna.

W strefie peryglacjalnej Pirenejow udziat proceséw peryglacjalnych
w wspotczesnym rozwoju rzezby, takze peryglacjalnej, moze by¢ gwattownie
zastapiony przez inne procesy geomorfologiczne, szczegdlnie zwigzane z woda,
przez co ich srodowisko peryglacjalne mozna okresli¢é mianem granicznego.
W tym widoczne jest podobienstwo z Tatrami.

6.4. CAIRNGORMS
6.4.1. WSTEP

Caimgorms to granitowy masyw lezacy w obszarze wptywu klimatu mor-
skiego (ryc. 18). Rzezba tych gor jest podobna do Gér Skandynawskich. Wy-
rézniajgrozlegta, pofalowana wierzchowina lezaca na wysokosci 1070-1220
m n.p.m., ponad ktére wznoszg sie wierzchotki z fagodnymi stokami i ze skat-
kami ostancéw. Wierzchowina rozcietajest ztobami lodowcowymi o stromych
stokach i Scianach skalnych ze stokami usypiskowymi u podnézy, modelowa-
nymi gtéwnie przez sptywy gruzowe oraz przez lawiny, ktérych znaczenie
jest mniejsze niz sptywow gruzowych (Gordon 1993; Glasser, Bennett 1996).

W obszarze ponad gérna granica lasu, lezacg na wysokosci 700 m n.p.m.,
dziatajgwspdtczesnie trzy zespoty proceséw peryglacjalnych. Naleza do nich:
procesy mrozowe i niwacja, procesy eoliczne oraz procesy modelujace stoki
usypiskowe i strome stoki skalne z pokrywg gruzowg (Ballantyne, Harris 1994).

Rzezba peryglacjalna masywu byta przedmiotem wielu studiéw. Do naj-
wazniejszych i najbardziej kompleksowych nalezg prace R.B. Kinga (1968)
oraz D. Kelletata (19703, b), ktéry wykonat takze mape rzezby peryglacjalnej
otoczenia szczytu Caim Gorm, w skali 1:25 000. R.B. King (1968) objat ba-
daniami caty masyw gérski, uzywajac jako podstawy zdjeé lotniczych w skali
1:1000. Badania i obserwacje autorki koncentrowaty sie gtownie w rejonie
objetym badaniami D. Kelletata (ryc. 19).
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Ryec. 18. Lokalizaoja masywu Cairngorms. Oznaczenia: koto — badania autorki, trdjkat
— badania innych autoréw. Model wysoko$ciowy terenu GTOPO30 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 GTOPO30 from Attp: //www.landcover.org.

http://rcin.org.pl
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6.4.2. WIETRZENIE MROZOWE

W Cairngorms jednym z bardziej efektownych elementéw rzezby sg liczne
ostarice skatkowe (tors) oraz blokowiska (ryc. 19). Rzezba skatkowa w masy-
wie granitowym Caingorms rozwineta sie w wyniku gtebokiego wietrzenia
w okresie przedczwartorzedowym, po czym nastgpito usuniecie zwietrzelin
przez lodowce i postglacjalne wymodelowanie szczegétéw morfologii skatek
(Sudgen 1968; King 1968; Ballantyne 1994; Ballantyne, Harris 1994). Réw-
niez blokowiska (gotoborza) przykrywajace cate stoki skalne lub ich frag-
menty, podobnie jak ostance sa zasadniczo formami reliktowymi. Pokrywy
blokowe maja migzszos¢ <Im, co obserwowata autorka w roku 2003, w wy-
kopie na podpory kolejki na szczyt Caim Gorm. W niektorych fragmentach
stoku pokrywy sg zupetnie pozbawione matriksu z drobnego materiatu (Bal-
lantyne, Harris 1994). V. Hayness i in. (1998) stwierdzili, ze takze obecnie
moze zachodzi¢ wyptukiwanie drobnych frakcji materiatu z pokryw na stro-
mych stokach.

W zwigzku z cechami klimatu wietrzenie mrozowe wspotczesnie jest moz-
liwe przewaznie w zimie. Wietrzenie zachodzi zasadniczo wskutek mikrogeli-
wacji (Hills 1969; Ballantyne 1996; Hayness i in. 1998) ale takze hydratacji
oraz wietrzenia chemicznego, o ktérym $wiadczg mikrozagtebienia na po-
wierzchni skat (King 1968) lub obecnos¢ gibbsytytu w granitowej zwietrzeli-
nie (Hall 1983). Procesom wietrzenia sprzyja obecnos¢ ptatow snieznych (Bal-
lantyne i in. 1989; J.H. Dickson (1993) vide C.K. Ballantyne 1996).

Ryc. 19. Mapa rzezby peryglacjalnej Cairngorms: 1 - ostarce skalne, 2 - wierzchowina
skalna, 3 - pokrywy blokowe, 4 - reliktowe loby soliflukcyjne z czotem glazowym,
5 - loby soliflukcyjne z pokrywg darniowg, 6 - warstwy (girlandy) soliflukcyjne
z pokrywa darniowa 7 - loby i warstwy soliflukcyjne przemodelowane przez wiatr,
mozliwe formy pasow, terasetek i girland wiatrowych na powierzchni, 8 - orajgce
gtazy, 9 - Swieze poligony i pierscienie sortowane, 10 - reliktowe poligony i pierscienie
sortowane, 11 - pasy sortowane $wieze, 12 - pasy niesortowane (gruzowo-roslinne),
13 - torfary, 14 - pasy oraz girlandy wiatrowe, 15- bruk deflacyjny, 16 - nisze niwalne,
17 - zagtebienia niwalne, 18 - rynny erozyjne, 19 - stok z pokrywg utrwalony
roslinnoscig torfowiskowg 20 - reliktowe jezory gruzowe, 21 - poziomice

Map of periglacial relief in the Cairngorms massif: 1 tors, 2 rocky summit surface,
3 Dblockfields, 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 sg ograniczone do dezintegracji granulamej i tagodzenia
ostrych krawedzi gtazdw i skat. Na taki przebieg wietrzenia wskazuje po-
wszechna obecnos$¢ ,,kaszy" granitowej na powierzchni wierzchowiny gor,
zaokraglone krawedzie gtazéw oraz brak strzatek lodowcowych (King 1968;
Ballantyne 1981). Ziarna ,,kaszy" maja $rednice 2-4 mm (Hayness i in. 1998).

6.4.3. PROCESY | FORMY MROZOWE

Wspoiczesna aktywnos$¢ proceséw mrozowych prowadzacych do rozwoju
gruntéw strukturalnych jest w masywie Caimgorms mozliwa, chociaz aktyw-
ne formy wystepujg sporadycznie.

Wyniki szczegétowych badan sktadu mechanicznego pokryw zwietrzeli-
nowych wskazujgnato, Ze sg one podatne na procesy sortowania, w catym ich
profilu pionowym, gdyz frakcja >2mm S$rednicy stanowi 53,8% sktadu po-
kryw, a pozostate 46,2% przypada gtdwnie na frakcje pylaste (Hayness i in.
1998). Sezonowe przemarzanie gruntu jest prawdopodobnie ograniczone do
kilku decymetrow, a przemarzniecie wskutek krétkotrwatych cykli do 10 cm.
Glebokos¢ sortowania wynosi 6-19 cm, przecietnie 12-15 cm, a wielko$¢ frak-
cji podlegajacej sortowaniu nie przekracza 15 cm (Ballantyne 1991; Ballanty-
ne, Harris 1994; Hayness i in. 1998). Udziat w procesie sortowania ma takze
I6d widknisty, ktére moze pojawiac sie przez okoto 6-8 miesiecy w roku,
kiedy $rednie miesieczne temperatury powietrza sg ujemne. Wedtug obserwa-
cji R.B. Kinga (197 1b) 16d wibéknisty o wysokosci 4 cm, przesungt po po-
wierzchni gruntu 46 okruchdw skalnych o rozmiarze $rednio 2,8 cm, a takze
obrécit 16 okruchéw o rozmiarze 6,58 cm (King 1971b). V. Hayness i in.
(1998) stwierdzili, ze 16d widknisty moze podnosi¢ warstwe gleby grubosci
okoto 1cm, ale podnoszenie mrozowe jest zwigzane gtéwnie z przemarza-
niem sezonowym.

Formy sortowania mrozowego sg najrzadziej wystepujgcym elementem
rzezby peryglacjalnej. Maja posta¢ sortowanych pierscieni lub poligonéw oraz
paséw (ryc. 19). Wystepuja takze tufury. Dolna granica wystepowania form
potozona jest na wysokosci 860 m n.p.m. (Kelletat 1970a).

Szczegdlnie nieliczne sg aktywne formy gruntdw strukturalnych (King 1968;
Kelletat 1970a; Ballantyne 1996), co potwierdzity takze obserwacje autorki
(ryc. 19 i Fot. 7), takze poza obszarem objetym kartowaniem. Rozwijajg sie
tam, gdzie w sktadzie pokryw wystepuje wiecej materiatu drobnej frakcji,a w
poblizu dtugo zalegajg ptaty $niegu, np. w podmoktych dnach, stabo wyksztat-
conych cyrkéw glacjalnych, na barku lodowcowym lub na szerokich grzbie-
tach. Ich rozmiary rzadko przekraczajacg 0,3-0,69 m (King 1968; Ballantyne
1996). W dnach zawieszonych cyrkéw Coire Domhain i Coire Raibeirt
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(ryc. 19), na wysokosci okolo 1100 m n.p.m. znajdowano formy pierscieni lub
nieregularnych poligonéw, o $rednicy do 1m (tab. 26). Ich $rodek zbudowany
byl z czgsci ziemistych i otoczony pasem gruzu o szerokosci 0,3-0,4 m, zlo-
zonym z ustawionych pionowo okruchdw o srednicy kilku do kilkunastu cen-
tymetroéw (Fot. 7). Wystepujace obok pasy na przemian drobnego i grubego
materiatu mialy parametry zblizone do poligonéw. Podobne formy znajdowatl
R.B. King (1971a) w Wells ofiDee.

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

. Rozmiary
Nazwa formy (m n.p.m.) ()
Ekspozycja
Nisze erozyjna 1130, EES | 4-5 dk.,13 szer., 0,3 wys. krawedzi
Nisza niwalne 1170, EES | 30-40 d., 10-15 szer., krawedz skalna, 1,5 wys.
Terasetki 1170, EES 0,3-0,4 dt., 0,7 szer., krawedz 0d 0,1-0,15 do
0,45 wys.
Lob soliftukeyjny 900-1000 10-15 d.’(., 0,5-1,0 wys. czola, 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 srednica; Q, 1'7 $rednica drobnego materiatu
0t0CcZonego wiencem z gruzu granitowego
Poligony reliktowe 1070 | 1-3 $rednica,
Pierscienie Coire Raibeirt 0,5-1,0 srednica, 0,4-0,5 szer. wienca glazow
Piericienie Coire Domhain 0,4-1,0, srodek ziemisty
Pasy sortowane Coire Domhain 0,3-0,4 szer. pasa grubego gruzu

Najmniejsze, miniaturowe formy gruntéow strukturalnych maja wymiary
nawet 0,1-0,15 m (Kelletat 1970a), ale maksymalnie do 0,3-0,45 m (King
1968; Sudgen 1971), a otaczajacy je wieniec kamienisty ma szeroko$¢ 0,15 m
i zbudowany jest z drobnego gruzu o $rednicy kilku centymetrow. Formy te
moga sie rozwijac¢ nawet w obrebie terasetek wiatrowych. Male pasy sortowa-
ne zlozone z grubszego piasku i drobnego gruzu wystepuja sporadycznie.
Rozwoj form sortowania jest ograniczony obecnoscia pokrywy ro$linne;.

Najwieksze formy poligonéw majace rozmiary 1-4 m, (Kelletat 1970b)
lub 2-10 m (Hayness i in. 1998) sa reliktowe. Wystepuja na granicy pokryw
blokowych i obszaréw z regolitem granitowym na stokach o nachyleniu <5°
(King 1971a). R.B. King (1968, 1971a) wyroznil na podstawie stosunku uczest-
niczacych w ich budowie glazéw do frakcji drobnych, dwie kategorie tych
form: ,,coarse polygons and strips” — komorki zbudowane z drobnej frakeji
otoczone glazami i, fine polygons and strips” — gdzie budujacy je material jest
odpowiednio drobniejszy. Formy nalezace do drugiej grupy moga by¢ aktyw-
ne wspdlczesnie (Hayness 1 in. 1998). Mozna zaliczy¢ do nich formy wystg-
pujace w Coire Dombhain i Coire Raibeirt (ryc. 19).
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Na stokach powyzej 10° poligony wydtuzajg sie, a przy nachyleniu wiek-
szym niz 18° przechodzg w pasy (King 1971 a). Reliktowe pasy tworzg 1,5 m
szerokie pasy gruzowe i 3,3 m szerokie pasy z pokrywa roslinng. Gtebokos¢
sortowania w tych formach wynosi ok. 0,6 m ijest wieksza niz glebokosé
wspotczesnej penetracji mrozowej. Datowania lichenometryczne wskazujg na
to, ze byly one aktywne w czasie matej epoki lodowej AD 1740+50 do 1830+60
(King 197 la).

Oprécz form sortowanych wystepuja tufury, ktdre rozwijajg sie tam gdzie
pyt i glina stanowiag wiecej niz 20% sktadu mechanicznego pokryw, a nachy-
lenie stoku jest mniejsze niz 15°. Ich porosniete darnig pagérki, majace wyso-
kos¢ 0,3-0,9 m i okoto 1,0 m $rednicy, wystepujg na stokach pomiedzy 550-
1150 m n.p.m. (King 1968). Przyjmuje sie, ze sg raczej aktywne wspotczesnie
(Ballantyne 1986; Hayness i in. 1998).

6.4.4. PROCESY | FORMY SOLIFLUKCIJI

W gorach Caimgorms istniejg warunki dla rozwoju soliflukcji, gdyz skiad
mechaniczny pokryw oraz duza wilgotnos¢ gruntu sprzyjaja penetracji mro-
zowej. W czasie roztopdw zawarto$¢ wody w pokrywach wynosi 18,8% w war-
stwie powierzchniowej i 28,9% na giebokosci 8 cm (Hayness i in. 1998). Stad
w rzezbie widoczne sg liczne formy soliflukcyjne, do ktérych naleza duze
loby kamieniste (gtazowe) z czotami kamienistymi i darniowymi, warstwy
soliflukcyjne i loby soliflukcji zwiazanej, terasetki i orajace glazy, ktére wy-
stepujg na stokach o réznej ekspozycji, najrzadziej na stokach o ekspozycji
zachodniej (ryc. 19). Dolna granica wystepowania form soliflukcyjnych poto-
zona jest na wysokosci 760 m n.p.m. (Kelletat 1970a).

Najbardziej wyrazng i widoczng forma rzezby soliflukcyjnej Cairngorms
sg duze blokowe loby, ktére licznie pojawiajg sie na obrzezach wierzchowiny
gor i na stokach rozcinajacych jg dolin, o nachyleniu 5-35°, pomiedzy 1210
a 540 m n.p.m. (King 1968, 197la; Hayness i in. 1998). Najczesciej ich wyso-
kos$¢ wynosi 0,4-3,5 m, $rednio 1,2 m, nachylenie powierzchni 20-30°, a dtu-
gos¢ 3,5-16,5 m. Zbudowane sg z gtazéw o srednicy 0,2-0,5m, widocznych
na powierzchni i czole. Niektére sg catkowicie pozbawione drobnych frakcji
(King 1968; Chattopadhyay 1982). Sato formy reliktowe, chociaz sugerowa-
no ich aktywno$¢ w okresie matej epoki lodowej (King 1968, 197 la; Sudgen
1971). Wspébtczesnie modelowanie zachodzi przez przemywanie, gdyz po du-
zych opadach u czota widoczne sg stozki $wiezego materiatu (Hayness i in.
1998). Wedtug C.K. Ballantyne'a i C. Harrisa (1994) obecnos¢ podscielaja-
cej, cienkiej warstwy drobnego materiatu umozliwia bierne przemieszczanie
nadlegtych blokéw lobu wskutek petzniecia mrozowego i geliflukciji.
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Aktywne warstwy i loby soliflukcyjne wystepujg powyzej 800 m n.p.m.
(Kelletat 1970a), a raczej powyzej 950-1000 m, czyli na wysokosci wierzcho-
winy gor (Fot. 8). Maja szerokos¢ od kilku metréw - loby, do dziesigtek me-
trow - warstwy i wysokos$¢ 0,3-1,0 m (tab. 26). Najpowszechniej wystepuja
na stokach o ekspozycji wschodniej. Sa catkowicie zadarnione, czesto wyste-
puja przy srednio diugo zalegajacych ptatach $nieznych (w trzy stopniowej
skali), bo wskazuje na to roslinno$¢ (zbiorowiskaNardus-Carex) (Ballantyne,
Harris 1994; Hayness i in 1998). Wyniki badan autorki wskazuja na to, ze
wystepuje tu typowy ukiad, gdyz loby soliflukcyjne rozwijaja sie ponizej pta-
ta $niegu oraz schodza na krawedz zagtebienia, ktore zajmuje kolejny plat. Na
ich powierzchni niekiedy wystepuja mikroformy terasetek lub tufuréw.

Powyzej okoto 880 m n.p.m. formy soliflukcyjne sg zmienione przez ero-
zje wiatrowa, ktdra niszczy roslinnos¢ i tworzy na powierzchni lobow bruk
deflacyjny albo formy terasetek lub girland wiatrowych.

Ze wzgledu na brak bezposrednich pomiaréw tempa ruchu wspétczesne
przemieszczanie tych form budzi watpliwosci. Loby przykrywajapoziom gle-
bowy na gtebokosci 0,4-0,7 m, datowany na 4880+140 BP i 2680+120 BP
(Kelletat 1970b; Sudgen 1971), co moze $wiadczy¢ o ciagtym powolnym ru-
chu (Kelletat 1970a; Ballantyne, Harris 1994) lub o stabilnosci (Hayness i in
1998). Tempo soliflukcji mierzone w sasiednich gorach Szkocji wynosi od 1,1
do 1,8 cm/rok. Przemieszczaniu wskutek petzniecia mrozowego ulegata tam
powierzchniowa warstwa o migzszosci 20 cm (Ballantyne 1981; Chatopadhy-
ay 1982). Powyzsze przestanki takze przemawiajg za aktywnoscia tych form
wspotczesnie.

Orajace glazy to charakterystyczny dla tych gor morfologiczny wyraz ru-
chow soliflukcyjnych (ryc. 19). Ich wystepowanie jest ograniczone do obsza-
réw z podatnymi na mréz zwietrzelinami (Ballantyne, Harris 1994). Najcze-
Sciej zlokalizowane sg na zadarnionych, zazwyczaj wklestych stokach,
0 nachyleniu 5-30°, w wysokosci od wierzchowiny gér do 450-500 m n.p.m.
(Kelletat 1970a) lub pomiedzy 850-1200 m n.p.m (King 1968), u czota $red-
nio dtugo zalegajacych ptatow $niegu (Hayness i in. 1998). Bloki skalne majg
wymiary 0,5-1,0 na 1,0-3,5 metra.

Nabrzmienia u czota i rynny o dtugosci 1,0-3,5 m, na stoku powyzej gtazu,
wskazujag najego przemieszczanie (King 1968). Szczelina wokot ghazu, o gle-
bokosci kilku centymetréw i nabrzmienie u czota, $wiadczg o ich wspotcze-
snej aktywnos$ci (Hayness i in. 1998). Wskaznik mchu orajacych gtazéw
(tab. 16) jest podobny do wystepujacego w gérach zachodniej Szkocji, gdzie
wynosi 0,24-3,62 cm/rok (Ballantyne 2001). Ruch najczes$ciej zachodzi w cza-
sie wiosennych roztopow, ajego wielkos$¢ zalezy od nachylenia stoku (Chat-
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topadhay 1982; Ballantyne 2001). Ruch jest zwigzany z geliflukcjg, gdyz w zi-
mie tworzg sie soczewki lodu w gruncie pod gtazem, uwarunkowane mniejszg
przewodnos$cig skaty niz otoczenia. W czasie mchu bloki skalne obracaja sie
tak by dopasowaé sie do linii najmniejszego oporu (Ballantyne 1981, 2001;
Reid, Nesje 1988).

6.4.5. PROCESY | FORMY EOLICZNE

Najwazniejszarole wsréd proceséw peryglacjalnych w Caingorms odgry-
wajg procesy eoliczne. W obszarach zimnych, gdy wspétdziatajg z procesami
mrozowymi nazywane sg gelideflacjg (Troll 1944, 1973b). Proces ten naj-
wczesniej opisywany byt na Islandii jako Jurf exfoliation™ (Sapper 1915 vide
Troll 1944). Gelideflacja polega na zniszczeniu pokrywy ros$linnej, wskutek
wywiania drobnych cze$ci z podscielajacej ja gleby i podkopania roslinnosci.
Powstaje wtedy odkryte podtoze z resztkami roslinnosci. Wywiewanie jest
inicjowane w miejscu, gdzie zwarta pokrywa roslinna zostata rozerwana przez
procesy naturalne lub antropogeniczne. C. Troll (1973b) udowadnia, ze defla-
cjajest procesem drugorzednym, gdyz procesem zasadniczym jest podnosze-
nie mrozowe przy czestych przejsciach przez zero temperatury gruntu, takze
dobowych i udziale lodu wtoknistego. Powoduje to rozluznienie, podniesie-
nie i osuszenie czastek gleby, co pdzniej utatwia wywiewanie. Gelideflacja
obecna jest wszedzie w gdrach wysokich, tam gdzie czeste dobowe przejscia
przez zero temperatury gruntu i obecno$¢ lodu witoknistego naktadajg sie na
brak lub nieciggto$¢ pokrywy $nieznej.

Gelideflacji w Cairngorms sprzyjajg wystepujace przez caty rok silne wia-
try, mogace unosi¢ zwietrzeline o Srednicy 2-4 mm, powstajgcg w wyniku
wietrzenia granitu. Ich maksymalna predkos¢ wynosi do 76,3 m/s. Rejestro-
wano takze ,,ciggte strumienie" okruch6w o Srednicy 10, a nawet 20 mm (Hay-
ness i in. 1998).

W wyniku gelideflacji powstajg wiatrowe grunty strukturalne, ktore s naj-
powszechniej wystepujagcymi formami wspotczesnego peryglacjatu. Nalezg
do nich ,,,deflation scars" - blizny deflacyjne, ,,wind strips” - pasy eoliczne
i ,,wind-crescents™ girlandy i terasetki eoliczne (ryc. 19). Wystepuja gtéwnie
na wierzchowinie, ale takze na stokach powyzej 450 m n.p.m. (King 1968).
Modelowanie wiatrowe jest widoczne gtdwnie na stokach zachodnich i p6t-
nocno-zachodnich.

Blizny deflacyjne to pozbawione roslinnosci piaty na stoku wsrdd ciggtej
pokrywy roslinnej, majace okoto 1 m szerokosci i 2-4 m dtugosci, wypetnio-
ne kaszg granitowa o $rednicy okoto 5 mm. Od strony zawietrznej ograniczo-
ne skarpg o wysokosci 0,3 m (King 1968, 197 Ib).
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Pasy eoliczne, a raczej girlandy eoliczne, to poprzeczne do kierunku wia-
tru pasy darni ograniczajace od strony dowietrznej lekko sptaszczone pasy
z odstonietym podtozem. Majgone wysokos¢ 5-10 cm i szerokos$é 0,85-1,38 m.
Pasy roslinne sg powyginane tukowato, czasem poprzerywane. Na wierzcho-
winie, na wysokosci 700-1000 m n.p.m., ztozone sg gtéwnie ze zbiorowiska
krzewinkowego Calllunetum z Calluna vulgaris (m.in. Watt 1947; Metcalfe
1950; Ingram 1958; Hayness i in. 1998). Profil poprzeczny pasa roslinnosci
jest podobny jak wydmy. W zwigzku z tym, ich geneze przypisuje sie selek-
tywnej kolonizacji przez ro$linno$¢ miniaturowych wydm lub fal piaszczy-
stych, powstatych w okresie matej epoki lodowej, na powierzchni stoku cat-
kowicie pozbawionej roslinnosci (Bayfield 1984; Ballantyne, Harris 1994).
Wyniki badan ruchu w obrebie paséw wiatrowych wskazujg na to, ze pasy
roslinne przemieszczajg sie w kierunku wiatru, wskutek wywiewania materia-
tu mineralnego. 65% materiatu frakcji 5-10 mm jest przemieszczane w tempie
7,1+11,3 cm/rok i az 92% materiatu frakcji 2-3 mm w tempie 9,5-6,2cm/rok
(Bayfield 1984).

Terasety tworzg wyrazne stopnie porosniete darnig Nachylenie czota tera-
sety wynosi 30°, a powierzchni 5°. Ich wysoko$¢ i szerokos¢ sg zmienne i wy-
noszg odpowiednio 0,3-2,0 m i 0,5-4,0 m. Terasety rozwijajg sie w wyniku
wspotdziatania wiatru i spetzywania mrozowego na stokach o nachyleniu okoto
6-31°. Sa formami powszechnymi (Metcalfe 1950; King 197la). Obecnos¢
roslinnosSci na ich czole opdznia spetzywanie gruzu i w ten sposob rozwijaja
sie stopnie. Chociaz nie jest pewne, czy stanowig one dalsze stadium rozwoju
pasow, czy sg wynikiem selektywnej kolonizacji ostonietych od wiatru czesci
pasa i jego powiekszania (Ballantyne, Harris 1994).

Materiat wywiewany z przeteczy i grzbietéw jest transportowany i sktada-
ny po zawietrznej, wschodniej stronie grzbietu. Wielkos¢ akumulacji materia-
tu zmienia sie z odlegtoscig od grzbietu i wynosi w gorach zachodniej Szkocji
10-300 g/m7rok. Réwnoczes$nie materiat jest wywiewany z miejsc jego aku-
mulacji i krawedzie nie chronionych darnig warstw piaszczystych cofajg sie
w tempie 25-30 mm/rok (Ballantyne, Harris 1994).

6.4.6. PROCESY | FORMY NIWALNE

Niwacja w masywie Cairngorms jest wspotczesnie aktywna, ale jej efek-
tywnos$¢ morfologiczna jest kontrowersyjna (Ballantyne 1996; Hayness i in.
1998). Szczegdlnie na stokach zawietrznych widoczne sg liczne, réznej wiel-
kosci i ksztattdw zagtebienia, ktdre sg zajmowane przez platy Sniezne i prze-
ksztatcane przez procesy niwacji (tab. 26). Niektore z nich posiadajg ciagta
pokrywe roslinng. Krawedzie wiekszosci form sg pozbawione roslinnosci, a w
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dnie wystepuje gruzowy bruk niwalny, ktéry wskazuje na aktywno$¢ proce-
s6w niwacji. Na stoku ponizej nisz niwalnych, zazwyczaj wystepuja wyrazne
loby soliflukcyjne, co w Swietle wynikdw badan alpejskich wigze sie z wpty-
wem wody roztopowej (np. Jasche i in. 1997, 2003). Jedng z najwiekszych,
wspotczesnie aktywnych form jest nisza niwalna Ciste Mhearaid (1100 m
n.p.m.) potozona jest na wschodnim zawietrznym stoku Caim Gorm. Formy
niwalne rozwijaty sie bardziej intensywnie w okresie matej epoki lodowej,
0 czym Swiadczy zwiekszone tempo sedymentacji na stozku ponizej niszy Ci-
ste Mhearaid, wynoszace minimalnie 0,1 cm/rok. Ponadto dane historyczne
wskazujg na liczng obecno$¢ wieloletnich ptatéw $nieznych w tym czasie,
szczeg6lnie w okresie XV 11-X1X wieku (Christianssen 2000). Natomiast waty
niwalne w Cairngorms sg formami reliktowymi (Ballantyne, Harris 1994; Bal-
lantyne 1996).

6.4.7. PODSUMOWANIE

W ,,morskiej odmianie" srodowiska peryglacjalnego w Caimgorms wiatr
jest dominujgcym czynnikiem morfogenetycznym. Przyczyniajac sie do nie-
réwnomiernego rozmieszczenia pokrywy $nieznej, wptywa na lokalizacje form
niwalnych, a poprzez wode roztopowg takze form stricto peryglacjalnych.
Ponadto silne wiatry wystepuja tu przez caty rok, natomiast mroz dziata gtow-
nie wiosng i jesienia.

Rzezba peryglacjalna dominuje w krajobrazie tych gor, ale gtownie ze
wzgledu na obecnos¢ duzych dobrze wyksztatconych i zré6znicowanych form
reliktowych, od ostancow skatkowych, poprzez blokowiska, duze poligony
1 pasy sortowane, formy soliflukcyjne i niwalne.

Wsrdéd aktywnych form peryglacjalnych powszechnie wystepujg formy
soliflukcyjne i eoliczne, ktére tworza zwarte ,,ptaty" na stokach. Liczne sg tu
réwniez nisze niwalne, a raczej zagtebienia niwalne utrwalone darnig. Inne
aktywne formy peryglacjalne wystepujg sporadycznie i s mato zréznicowa-
ne. Nie ma lodowcéw gruzowych ani watéw niwalnych.

Wyksztatcenie wspdtczesnej rzezby peryglacjalnej wskazuje nato, ze pro-
cesy eoliczne i soliflukcja sag powszechne, z dominacjg proceséw eolicznych,
ktore przeksztatcajg takze formy soliflukcyjne. Z kolei niezbyt liczne wyste-
powanie aktywnych form sortowania mrozowego wskazuje na graniczne $ro-
dowisko peryglacjalne. Wysokie opady sprawiajg, ze istotne znaczenie we
wspotczesnym modelowaniu rzezby majg réwniez sptywy gruzowe i lawiny
(m.in. Luckman 1992, Ballantyne, Harris 1994)
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Wsrdd gér wysokich Europy podobny sposob wspoétczesnego rozwoju rzez-
by peryglacjalnej wystepuje w Masywie Centralnym, gdzie takze dominujg
niwacja, procesy kriogeniczne oraz deflacja (Valadas 1984; Krzemien, So-
biecki 2004).

6.5. KARPATY POLUDNIOWE

6.5.1. WPROWADZENIE

W potudniowej czesci Karpat aktywne formy peryglacjalne wystepuja
w najwyzszych masywach takich jak Fagarae, Retezat oraz w Bucegi, Paring,
Izer, Leaota, Piatra Craiului, Godeanu i Tarcu, atakze w masywach Maramu-
re§ i Rodnei potozonych w péinocnej czesci Karpat rumunskich. W wymie-
nionych masywach (ryc. 20), procesy peryglacjalne dominujgw systemie de-
nudacyjnym obszaréw ponad gorng granicg lasu, gtdwnie na wysokosciach
1700-1900 m n.p.m. Obszary te sa wspotczesnie modelowane przez procesy
krioniwalne, odzwierciedlajgce sezonowy rytm zmian temperatury (Nicule-
scu, Nedelcu 1961; lancu 1961; Morariu, Mac 1974; Niculescu 1979, 1994).
Jakkolwiek M. Florea (1998) przyjmuje, ze formy rzezby krioniwalnej w ma-
sywie Fagarae sg gtownie wynikiem oscylacji dobowych, zachodzacych szcze-
goblnie wiosna w maju.

W Karpatach rumuriskich liczne sg reliktowe formy rzezby peryglacjalne;j.
Geomorfolodzy rumunscy wyrdzniajg dwa typy reliktowej rzezby krioniwal-
nej: a/ typ charakterystyczny dla masywow Godeanu i Tarcu, ktéry cechuje
wystepowanie sptaszczonych, pokrytych blokowiskami wierzchowin i grzbie-
tow, rozcietych cyrkami lodowcowymi, gdzie w dnach rozwinety sie zespoty
form o innej genezie, b/ typ charakterystyczny dla masywow Fagarag, Rete-
zat, Paring i Rodnei, ktéry cechuje wystepowanie waskich grani, kottow lo-
dowcowych i ztobéw oraz bardziej urozmaicona rzezba (Niculescu, Nedelcu
1961; Nedelcu 1979; Niculescu 1979).

W Karpatach Potudniowych prawdopodobna jest obecno$¢ wieloletnigj
zmarzliny (Urdea 1988, 1993; Voiculescu 2000; Dobinski 2005). Wskazuje na
to obecno$¢ nieaktywnych lodowcow gruzowych w masywach Retezat, Tar-
cu, Paring i Fagarag, ujemna $rednia roczna temperatura powietrza powyzej
2000 m n.p.m. oraz temperatura wdd wyptywajacych z lodowcow gruzowych
w lecie, rowna 1,2-1,8°C (Urdea 1992, 1993). Prawdopodobienstwo wystepo-
wania zmarzliny potwierdzajg wyniki badan BTS, na noszacych $lady prze-
mieszczania blokowiskach na stokach Judele (2200 m n.p.m.) w Retezacie,
a takze temperatura, wyptywajacej z nich wody, wynoszgaca latem od 0 do 1°C
oraz obecno$¢ krysztatow lodu pomiedzy gtazami w tym czasie (Kem i in.
2004).



Ryc. 20. Lokalizacja obszaréw badan w Karpatach Rumunskich. Oznaczenia: kolo —
badania autorki, tréjkat — badania innych antoréw 1 — Tarcu, 2 — Retezat, 3 — Godeann,
4 — Paring, 5 — Fagaras, 6 — Izer, 7 — Leaota, 8 — Piatra Craiului, 9 — Bucegi, 10 —
Calimani, 11 — Rodnei, 12 — Maramures. Model wysoko$ciowy terenu GTOPO30 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.]1 the Tarcu,2 the Retezat,3 the Godeanu, 4
the Paring, 5 the Fagaras, 6 thelzer,7 the Leaota, 8 the Piatra Craiului, 9 the Bucegi,
10 the Calimani, 11 the Rodnei, 12 the Maramures. Digital elevation model GTOPO30
from Attp://www landcover.org.

6.5.2. WSPOLCZESNA RZEZBA PERYGLACJALNA

Podstawowa trudno$cia w analizie wspolczesnej rzezby peryglacjalne;j
Karpat Poludniowych jest brak, pomimo bogatej literatury, wyraznego po-
dzialu form rzezby peryglacjalnej na aktywne i nieaktywne oraz niewielka
liczba danych iloSciowych charakteryzujacych procesy. Badania autorki w ma-
sywach Fagarag i Retezat dostarczyly rowniez jedynie danych jakosciowych
w tym zakresie.

http://rcin.org.pl



http://rcin.org.pl
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Tabela 27. Charakterystyka form mrozowych w masywach Karpat Pohadniowych

Lokalizacja Wysokosé Cechy form i stoku Autor
(m n.p.m.)
pierscienie o Srednicy < 1m, krag kamienny,
: w $rodku drobny materiat, gleby poligonalne, .
Fagaras, Paltinu 220 reliktowe, pokryte zioloroslami, wystgpuja na )
plaskich, szerokich grzbietach
poligony o érednicy 2 do 4-6 m, w centrum
g drobny material, girlandy kamieniste o Niculescu, Nedelcu
Tarcw P20 szerokosci ok. 30 cm, nieaktywne, utrwalone (1961)
przez roslinnoéé
. » = Niculescu, Nedelcu
Tarcu 1500 | poligony na stokach o ekspozycji zachodniej (1961)
pierscienie o Srednicy 2-4 m, w centrum
drobny material, girlandy kamienne o Niculescu, Nedelcu
RElczat oA szerokosci kilkudziesigciu cm, nieaktywne, (1961)
utrwalone przez roslinnosé
Retezat, miniaturowe grunty strukturalne, $wieze,
Dol. Zlatna 200 ¢ ednica 0,2-03 m quione
Fagaras, 2240 | tufury, $rednica 0,5 m, stok o nachyleniu 5-7° | autorka
przel. Laitel ’ e

® Anymuatos

@ Forvenie

Ryc. 21. Orientacja i azymut osi najdtuzszej okruchdéw na stoku piargowym pod
Scianami Porta Arpasului (gdrna czes$é doliny Fundu Capra, Fagaras) stok o ekspozycji

potudniowej, najdhuzsza $rednica okruchdw wynosi od 39-120 cm

Azimuth and inclination of longest axis of boulders on talus slopes below rockwalls of the Porta
Arpasului (the upper Fundu Capra valley, Fagaras massif); south-facing slopes, maximum
diameters of boulders is 39 120 cm
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mi o $rednicy kilkunastu centymetrow, réwniez prawie pionowo ustawiony-
mi. Podobne formy udokumentowat E. Nedelcu (1964) na wysokosci 2000-
2200 m n.p.m., w Piatra Craiului, Izer i Leaota. O aktywnosci spetzywania
mrozowego na stokach piargowych w masywie Fagarae Swiadczy takze uto-
zenie gruzu (ryc. 21). Tempo spetzywania gruzu mierzone w granitowym
masywie Retezat (stoki Bucury, pietro alpejskie) wynosito 9-17 cm/rok (Urdea
2000).

Rozwdj gruntow strukturalnych zwiazanych z dziataniem mrozu wspot-
czednie ogranicza sie gtéwnie do miniaturowych gleb strukturalnych, jakie
obserwowata autorka w Retezacie w dnie cyrku lodowcowego Stirba w doli-
nie Zlatna czy w Dolinie Sambata w gérach Fagara8. Sgto podobnie jak w Ta-
trach formy o $rednicy mniejszej od 0,5 m, ztozone z pierscienia gruzowego
otaczajgcego Srodek z drobnego materiatu. Niekiedy ich centralna czes¢ jest
zadamiona. Formy wieksze w petni wyksztatcone (tab. 27) sg reliktowe. Ini-
cjalne poligony w obrebie brukéow niwalnych obserwowata autorka, np. w
masywie Fagarae, w dolinie Fundu Capra na wysokosci 2300 m n.p.m.

Podobnie jak w Alpach czy Tatrach rozwdj miniaturowych gruntéw struk-
turalnych w Karpatach Potudniowych moze by¢ zwigzany z lodem wiokni-
stym. P. Urdea (2000) na podstawie badan w Retezacie, stwierdzit, ze amplitu-
da podnoszenia materiatu przez 16d widknisty wynosi przecietnie kilka
centymetréw, a maksymalnie 13,5 cm. Zachodzi gtdwnie zima i wiosng (gru-
dzien-marzec), gdy wahania temperatury powietrza siegajg niemal 30 °C.

Lod wioknisty przyczynia sie takze do rozwoju tufuréw (Urdea 2000), kto-
re powszechnie wystepujaw obszarze powyzej lasu, tworzac skupiska na tere-
nie ptaskim lub o niewielkim nachyleniu. Kopczyki tufuréw sg niewielkie, ich
Srednica wynosi 40-70 cm, a wysoko$¢ 30-50 cm. Mniejsze formy kopczy-
kow wystepuja takze na pastwiskach i moga mie¢ pochodzenie antropoge-
niczne (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Tufescu 1966; Sircu 1978;
Muratoreanu, Tanislav 2004) Formy aktywne potozone sg w ptytkich zagte-
bieniach terenu, gdzie jest bardziej wilgotno, na wysoko$ciach pomiedzy 1500-
1900 m n.p.m. (Niculescu, Nedelcu 1961).

6.5.2.1. FORMY SOLIFLUKCYJNE

W Karpatach Potudniowych najwieksze znaczenie wérod wspdtczesnych
proces6w peryglacjalnych ma soliflukcja. Aktywnos¢ procesu soliflukcji jest
skoncentrowana w okresie wiosny. Na stokach potudniowych zachodzi gtow-
nie od kwietnia do maja, a na stokach potnocnych od kwietnia do czerwca
(Niculescu, Nedelcu 1961; Urdea 1995). Czynnikiem wspomagajacym jest
woda roztopowa (Nedelcu 1964). Nachylenie stokéw, na ktérych dziata soli-
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flukcjawynosi 1-25°. Ponadto, szczegOlnie jesienig, widoczny jest udziat lodu
wioknistego w przemieszczaniu materiatu. Brak ilosciowych danych nie po-
zwala precyzyjnie oceni¢ jego morfologicznej roli, podobnie jak roli spetzy-
wania mrozowego.

W wyniku soliflukcji rozwijaja sie formy teras albo girland, lobéw, mikro-
terasetek oraz rynny i nabrzmienia zwigzane z orajgcymi gtazami (tab. 28).
Wiekszo$¢ z nich ma pokrywe darniowa (Fot. 9). Terasetki soliflukcyjne, o roz-
miarach kilkudziesieciu centymetrow sg najpowszechniejwystepujaca forma
soliflukcyjna, spotykang powyzej gdrnej granicy lasu (Niculescu, Nedelcu
1961; Nedelcu 1964; Tufescu 1966; Sircu 1978; Florea 1998; Urdea 2000).
Wieksze formy teras albo girland uwarunkowane sg bardziej obecnoscia drob-
nego materiatu w pokrywach zwietrzelinowych, stad cze$ciej rozwijaja sie
w masywach, gdzie w podtozu wystepujg skaty, ktére w procesie wietrzenia
dajag wiecej drobnej zwietrzeliny np. tupki krystaliczne w Fagara8 (ryc. 22).
Terasy albo girlandy w masywie Fagarae sg co najmniej kilkadziesigt metrow
dtugie, a ich czola sg zadarnione (Fot. 9). Natomiast powierzchnia tych form
jest czesto pozbawiona darni. Wtedy tworzy jg mieszanina ptaskich okruchdw
skalnych i drobnych frakcji materiatu. Formy te wystepujg w gornej czesci
stoku lub na szerokich grzbietach i przeteczach, powyzej 2000 m n.p.m. Z ko-
lei loby soliflukcyjne sg formami rzadziej spotykanymi. Liczne loby i terasy
soliflukcyjne z czotami gtazowymi (stone-banked) sg wspétczesnie formami
nieaktywnymi (Niculescu, Nedelcu 1961; Florea 1998; Urdea 2000). Swiad-
czy o tym takze obecnos¢ porostéw na gtazach.

W zbudowanym z granitdw masywie Retezat soliflukcjama mniejsze zna-
czenie, w poréwnaniu ze spetzywaniem pokryw (takze pokryw gruzowych)
oraz procesami mrozowymi (podnoszenie mrozowe, wymarzanie, dziatalnos¢
lodu wibknistego). Soliflukcja jest aktywna powyzej 1600 m n.p.m., czyli
powyzej izotermy 0°C, i wystepuje gtéwnie ponizej stokow piargowych. Wsku-
tek jej dziatania powstajg przede wszystkim mikro- i mezoformy terasetek
(Urdea 2000).

Orajace glazy o roznych rozmiarach sg podobnie, jak tufury wsréd form
mrozowych, powszechnie spotykane w pietrze alpejskim i subalpejskim wy-
sokogorskich masywow Karpat rumunskich (Niculescu 1965; Morariu i Savu
1966). RAznig sie wielkoscig rynien i watéw powstajgcych w wyniku ich spet-
zywania. Tempo mchu gtazéw wynosi od 1,0 do 7,0 cm/rok (Urdea, wiado-
mos$¢ ustna).

O znaczeniu soliflukcji we wspétczesnym modelowaniu omawianych ob-
szardw $wiadczy fakt, ze obliczone $rednie tempo zwigzanej z nig denudaciji,
w okresie postglacjalnym, w masywie Fagara§ wynosi 1,6 mm/rok ijest wy-
zsze od tempa erozji (Florea 1998).
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Tabela 28. Aktywne formy soliflukcyjne w Karpatach Rumunskich

Wysokosé Nachylenie,
Lokalizacja (mn.p.m) ekspozycja Forma Autor
pm. stoku
I terasetki ponizej niszy niwalnej,
g:]g:]rt?f’ 2300 W | szer. 0,2-0,5m, autorka
wys. czota 0,1-0,2 m
lob soliflukcyjny, 3 m szer.,
Fagiras, 2300 15-20° 3-4m dt., 0,7-1,0 m wys. czola, autorka
szczyt Palintu zwietrzelina gliniasta z poj.
okruchami
terasa-girlanda, szer. 2 m,
Fagiras, wys. ~lm, powierzchnia plaska,
przelecz 2320 10-20° | kamienista, mokra i ruchoma, autorka
Laitel krawedz zadawniona,
nach. 30-40°
Fagiras g?gg_ggg terasy o szerokosci 0,5-1,5m II;IIZ?:LC?I(919986)4),
1-3° do | mikro i mezorelief — terasetki
Retezat >1600 D e Urdea 2000
: terasetki, czolo zadarnione,
gﬁattzaé,ti]r)boal. 2110 e Sz‘gi pow. gruzowa, szer. 0,3-0,5m, | autorka
wys. czola 0,3-0,5 m
Rodnei, Izer, Sircu (1978), Tufescu
Leaota, . (1966), Nedelcu
Piatra femsHl (1964) Muritoreanu,
Craiului Tanislav (2004)
. nieregularne girlandy, 2
Godeans | 20002500 [ SISV | er 0,515 m, g‘gcgl';sc“’ el
wiele metréw dhugie, terasetki
Muntelui Mic o | orajace glazy 4-8 m, Niculescu, Nedelcu
LP00-+1000 15-20°| = a 3-5 m dhuga 1961)

- poricm 30 ocm —tr—poziom 5 cm ]

Ryc. 22. Sktad mechaniczny pokryw na stoku modelowanym przez soliflukcje w masy-
wie Fagarag, wys. 2300 m n.p.m., przelecz Palintu

Grain-size composition of covers on the slope modelled by solifluction in the Fégiras massif,
altitude 2300 m a.s.1., the Palintu pass
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6.5.2.3. FORMY WSKAZNIKOWE WIELOLETNIEJ ZMARZLINY

Specyfika Karpat rumunskich jest wystepowanie strumieni gruzowych, form
charakterystycznych dla gor o klimacie kontynentalnym (Haeberli i in. 1993;
Harris 1994). E. Nedelcu (1964) uwaza, ze strumienie gruzowe lezace na po-
wierzchni zréwnania Borascu (2000-2200 m n.p.m.) w masywach Fagaras,
Piatru Craiului i Izer sa mobilne, takze wspolczesnie. Watpliwosci dotyczace
prawdziwosci tego stwierdzenia wynikaja z obecnos$ci plech porostow, jakie
obserwowala autorka na glazach, z ktorych te strumienie gruzowe sa zbudo-
wane.

W kazdym z wysokogorskich masywdw Karpat rumunskich, od Maramu-
res (Ichim 1978) po Retezat (Urdea 1991, 1992, 2000), wystgpuja lodowce
gruzowe rdznych ksztaltow, lezace w dnach dolin i u podndzy stokéw piargo-
wych. Sa to formy o rozmiarach kilkuset lub wigcej metréw, np. w masywie
Paring ich szeroko§¢ wynosi 280-840 m, a dlugos¢ 600-1800 m (Urdea 1992).
Tylko nieliczne z nich sa zaliczane na podstawie posrednich przeslanek do
tzw. nieaktywnych (tab. 29), jednakze dotychczas nie przedstawiono wyraz-
nych dowodéw w postaci badan geofizycznych lub wiercen na obecno$¢ w nich
jadra z wieloletnig zmarzling.

Tabela 29. Rozmieszczenie aktywnych i nieaktywnych lodowcdw gruzowych
w Karpatach Rumunskich

Lokalizacja Wiysokost Cechy srodowiska Formy Autor
{m n.p.m.)
Karpaty Poludniowe, .
Godeanu, Retezat, > 2000 | mperatura wody 0 nisaldymnslodowce Urdea (1992)
z lodowca 1,2-1,8 °C gruzowe
Paring, Fagarag
Rodnei, dol. Puzdrele | 2100-2250 | stok ocieniony aktywny lob Ichim (1978)
SIUZOWY
Fagaras
Arpasului Mic, temp. wody z lodowca
Pietroasa, Domanei, 0°C, 14 duzych lodowcow Florea
Negoiu, Paltinu, 2100-2200 | zmiany lodowcow w gruzowych, typ (1998)
Podagres, Muchiei okresie 30 lat widoczne | active/inactive
Izvoru Doamnele, na zdjeciach lotniczych
Grohotisului Tunsul
Retezat, + ocien aktywne lodowce
doliny: Pietrele stok ocieniony, gruzowe, .
Galestil ’ 2200-2250 | 50-70 cm grube jadro dt. 100-150 m, Ichim (1978)
4 z lodem interstycjalnym | szer. 20-30 m,
Rea Judele
wys. 2-5m
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6.5.2.4. FORMY NIWALNE

W strefie wysokogorskiej Karpat, tzn. powyzej 1700 m w Karpatach
Wschodnich i powyzej 1900-2000 m n.p.m. w Karpatach Potudniowych, pro-
cesy kriogeniczne i niwalne tworza mikrorelief niwalny, gtéwnie w efekcie
mechanicznego dziatania $niegu (nacisku, ze$lizgiwania i lawin) oraz w mniej-
szym stopniu dziatania chemicznego poprzez rozpuszczanie i oksydacje (Ni-
culescu 1994). Morfologiczne dziatanie $niegu obejmuje w szczegdlnosci sto-
ki o ekspozycji p6tnocnej i wschodniej, na ktérych platy Sniezne zalegaja
najdtuzej ze wzgledu na zacienienie lub duzg akumulacje po zawietrznej stro-
nie grani (Nedelcu 1964; Florea 1998; Voiculescu 2000, 2002; Urdea 2000).

W masywie Fagarag, gdzie niwacja ma duze znaczenie w modelowaniu
stokow, pokrywa $niezna pojawia sie w grudniu, a maksymalng grubo$é, do
2 m w dnach cyrkéw glacjalnych, osigga w kwietniu. W okresie wiosny wszyst-
kie zagtebienia na grzbietach i sptaszczeniach w obrebie stoku wypetnione sg
przez phaty $niezne. Stad tez nalezy sadzi¢, ze geneza i rozwdj tych zagtebien
sg wynikiem niwacji. Znaczna cze$¢ tych form jest jednak wspdtczesnie cat-
kowicie zadamiona i nie nosi $ladéw przeksztatcania przez niwacje. Do tej
grupy nalezg gtéwnie wieksze formy, o wymiarach od kilkudziesieciu do Kil-
kuset metréw (tab. 30). Wyjatkiem sg fragmenty w ich obrebie, gdzie brak
zwartej pokrywy rosélinnej. Sg one przeksztatcane przez procesy mrozowe i ero-
zje uruchomiong przez wode roztopowg lub deszczowg, podobnie jak w Ta-
trach (Raczkowska 1997a). W dnach niektorych nisz w masywach Fagarag
czy Retezat obserwowano bruki niwalne, w ktdrych mrozowe mchy gruntu
prowadzg do wyksztatcenia inicjalnych form gruntéw strukturalnych, np. do-
linie Fundu Capra.

Wedtug obserwacji autorki wspoétczesny rozwoj mniejszych nisz niwalnych,
o wymiarach od kilku do kilkudziesieciu metréw, ze wzgledu na ich wyksztat-
cenie i potozenie w obrebie stoku, jest prawdopodobnie, efektem erozji niwal-
nej, na stokach z pokrywa zwietrzelinowg lub ,,akumulacji” na stokach gruzo-
wych, gtéwnie w pietrze alpejskim, jak to zostato stwierdzone w Tatrach
(Raczkowska 1993, 19974, b).

Oprocz nisz czy depresji niwalnych, ponizej $cian i stokdw skalnych u pod-
nozy stokdéw gruzowych wystepuja waty niwalne (potcoavale) (Fot. 10). For-
my watéw o wysokosci Kilku metréw, czesto tukowato wygiete, wystepuja we
wszystkich masywach wysokogdrskich Karpat Rumunskich (Niculescu, Ne-
delcu 1961; Tufescu 1966; Sircu 1978; Florea 1998; Urdea2000; Muratore-
anu, Tanislav 2004). Sa to formy reliktowe, z ktérych np. w masywie Paring,
mogty rozwijaé sie lodowce gruzowe jeszcze w okresie matej epoki lodowej
(Urdea 1992, 1995). Wspétczesnie sg one od strony wewnetrznej nadbudowy-



Tabela 30. Formy niwalne w Karpatach Poludniowych

Wysokosé¢

Dhugos¢

Szerokosé

Wysokos¢

Lokalizagja Forma Cechy stoku Autor
) (m n.p.m.) (m) (m) (m) Y

mikrodepresje niwalne 70 wierzchowina, Niculesu, Nedelcu
Faglras 2100 |, brukiem lub 10-tki = 200 grzbiet (1961)
Fag?ras, Palintu 2300 | M1S222 brukiem w dnie. 20 15 stoki zach. autorka

aktywna
Retezat Tarcu Fag2ra nisze niwalne podiuzne Wicrzchowina Niculesu, Nedelcu
Izer grras. poprzeczne najczesciej 25| goki > | (1961),

owalne, Nedelcu (1964)
Muntele Mic 1800 | mikrodepresje niwalne 56 17 0,5-0,7 | wierzchowina EIIQC;:;SU, Sl
Muntule Mic . L. stoki poinocne i | Niculesu, Nedelcu
Tarcu 1600-1700 | mikrodepresje niwalne 200-300 zachodnie (1961)
Retezat (Mariei, Gruniu) mikrodepresje niwalne 250 100 10-15 ;vrlzell)'izecthowma, gggigsu’ eI
Godeanu (Moraru, . . R = _4 | wierzchowina, Niculesu, Nedelcu
Scartisoars) mikrodepresje niwalne 10-tki 10-15 3-4 prabiet (1961)

E ’ mikrodepresje niwalne : Niculesu, Nedelcu
Izer (Mare, Catun) 2100 Sitisaidilie 700 5-7 | grzbiet (1961)
Fag?ras zacienione stoki glgc;ﬁSl;\’Igi:?:qu
g . 2200-2300 | waly niwalne pélkoliste 70 10 3-5| w cyrkach v

(dol. Podagru, Bilea) polodowcowych (1964), Florea

(1998), autorka

8el
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wane, z niewielkg intensywnos$cia, materiatem odpadajgcym ze $cian powy-
zej. Strona zewnetrzna jest przeksztatcana przez procesy spetzywania, proce-
sy mrozowe i soliflukcje.

Z obecnoscig $niegu wigze sie takze dziatalnos¢ lawin. Najczesciej lawiny
wystepujg w maju i czerwcu, na stokach o ekspozycji od zachodniej do potu-
dniowo-zachodniej. Najwieksza efektywnos¢ morfologiczng wykazuja lawi-
ny z gruzem na stokach o nachyleniu 30-35° w masywie Fagara8 (Niculescu,
Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Florea 1998; Voiculescu 2002) i 40-45° w Rete-
zacie (Urdea 2000). Lawiny transportujg materiat zwietrzelinowy od grani do
podstawy stoku, gdzie u wylotu réznej wielkosci rynien lawinowych rozwija-
ja sie stozki lawinowe (Niculescu, Nedelcu 1961; Nedelcu 1964; Urdea 2000;
Voiculescu 2002; Muratoreanu, Tanislav 2004).

6.5.3. PODSUMOWANIE

Dziatanie proceséw peryglacjalnych w Karpatach Potudniowych obejmuje
caly obszar powyzej gornej granicy lasu, gdzie wystepuje klimat peryglacjal-
ny. Procesy zwigzane z mrozem, zar6wno wietrzenie fizyczne jak i mrozowe
mchy gruntu sg ograniczone czasowo i przestrzennie. Dziatajg zasadniczo od
jesieni do wiosny, ale i w tym czasie poszczegdlne procesy wykazujg znaczne
zréznicowanie okresu ich aktywnosci. Intensywnos¢ dziatania proceséw mro-
zowych jest niewielka, sadzac po ilosci i wyksztatceniu form rzezby z nimi
zwigzanych. Najpowszechniej wystepujacym procesem jest soliflukcjana sto-
kach z pokrywa zwietrzelinowa. Rodzaj form rzezby, jakie powstajgw efekcie
jej dziatania, jest uzalezniony od warunkéw lokalnych Srodowiska. Dobrze
wyksztatcone formy soliflukcyjne wystepujgna sptaszczeniach w obrebie sto-
kéw w partiach szczytowych.

6.6. WSPOLCZESNA RZEZBA PERYGLACJALNA TATR

6.6.1. WPROWADZENIE

W Tatrach powyzej gérnej granicy lasu, ok. 1500 m n.p.m., panujg warun-
ki klimatyczne (tab. 6), okre$lane mianem umiarkowanej strefy peryglacjalnej
(Jahn 1958, 1970b; Sekyra 1950; Luknis 1973). Sprzyjajg one dziatalnosci
proceséw peryglacjalnych, ktére sg uznawane, za jedne z najwazniejszych
w przeksztatcaniu rzezby tego obszaru (Ktapa 1980; Kotarba i in. 1987; Stan-
koviansky, Midriak 1998; Kotarba 2002). Dolna granica tej strefy byfa loko-
wana na wysokosci 1650 m n.p.m. (Jahn 1958) lub 1750 m n.p.m. (Sekyra
1950), podczas gdy izoterma 0°C $redniej rocznej temperatury powietrza prze-
biega na wysokosci 1800 m n.p.m.
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W odréznieniu od Alp, Gor Skandynawskich czy Pirenejéw w Tatrach nie
wystepuje wspodtczesnie zlodowacenie. Jedynie w Miedzianej Dolince istnieje
maty lodowczyk (o powierzchni ok. 0,22 ha), z ktérym zwigzana jest wspot-
czesna rzezba glacjalna (Raczkowska 2005). Natomiast przecietnie w okresie
od maja do lipca w Tatrach zalegajg liczne ptaty Sniezne (Raczkowska 1993),
a na zacienionych stokach, najczesciej pomiedzy 1900-2100 m n.p.m., wielo-
letnie phaty $niezne (Raczkowska 1997a; Wislinski 1996). W podobnej wyso-
kosci wystepuja takze platy wieloletniej zmarzliny (Dobinski 1997a, b, 2004;
Moscicki, Kedzia 2001; Kedzia 2004; Dobinski 2004; Gadek, Zogata 2005).

Procesy peryglacjalne dziatajace w strefie peryglacjalnej sg zwigzane gtow-
nie z mrozem i $niegiem. Wsrdd nich wystepuja procesy wietrzenia, sortowa-
nia, podnoszenia i spetzywania mrozowego, a takze proces geliflukcji, zwiga-
zane z mrozem oraz niwacji i dziatalnosci lawin, zwigzane ze $niegiem. Na
przebieg wymienionych powyzej procesow oraz rozwo6j zwigzanych z nimi
form rzezby, majg ponadto wptyw inne czynniki morfogenetyczne takie jak
woda opadowa i roztopowa oraz wiatr. Problemem jest jednak jednoznaczne
stwierdzenie, czy wspétczesna dziatalnos¢ procesdéw peryglacjalnych prowa-
dzi do rozwoju form peryglacjalnych, ktére wystepujg w Tatrach (tab. 31).

W wyniku badan geomorfologéw polskich i stowackich, gtéwnie w latach
50. XX wieku, uzyskano pierwsze rozpoznanie rozmieszczenia form perygla-
cjalnych iich cech. Podejmowano takze proby wyjasnienia ich genezy w opar-
ciu o dane jakosciowe (Jahn 1947, 1950, 1958, 1970a; Sekyra 1950, 1954,
1960; Ksandr 1953, 1954; Pelisek 1953a, 1953b; Andrusov 1954; Gerlach
1959; Lukni$ 1973). Zasadniczo formy peryglacjalne sa niewielkie i rozpro-
szone (ryc. 23), dlatego w wiekszosci, nawet na szczegdtowych mapach geo-
morfologicznych, sa zaznaczone punktowo (Lukni$ 1973; Klimaszewski 1985;
Kotarba 2002). Badania ilosciowe wspotczesnych proceséw geomorfologicz-
nych, zapoczatkowane w Tatrach na przetomie lat 50. i 60. XX wieku (m. in.
Gerlach 1959; Ktapa 1963, 1966; Kotarba 1976) stwarzajg mozliwo$¢ oceny
wspotczesnej aktywnosci procesow peryglacjalnych i rozwoju form.

6.6.2. WIETRZENIE | JEGO EFEKTYWNOSC

Wietrzenie mechaniczne zachodzi wspdtcze$nie w Tatrach, o czym bezpo-
Srednio $wiadczy obecno$¢ peknietych, pozbawionych porostow giazow,
o wielkos$ci od kilku do kilkudziesieciu decymetréw. Najkorzystniejsze wa-
runki termiczne i wilgotnosciowe dla wietrzenia fizycznego wystepuja na wyso-
kosci 1700-2050 m n.p.m. w poblizu $redniej rocznej izotermy 0°C (Klima-
szewski 1971). Powyzej, w pietrze seminiwalnym, liczba dni z temperaturg
minimalng <-10°C jest najwieksza (120), jednak pokrywa $niezna chroni pod-



Ryec. 23. Rozmieszczenie form mrozowych, soliflukcyjnych i lodowcédw guzowych w Tatrach (wg tabeli 31). 1 — pierScienie sortowane,
2 —poligony sortowane, 3 — pasy sortowane, 4 —miniaturowe gleby strukturalne, 5 — tufury, 6 —loby soliflukcyjne, 7 — gitlandy soliflukeyjne,
8 — lodowce gruzowe, 9 — blokowiska. Skréty nazw: SW — Siwy Wierch, SA — Salatyn, Ro — Rohacze, W — Wolowiec, B — Bystra, CZW —
Czerwone Wierchy, KW — Kasprowy Wierch, R — Rysy, HS — Hinczowy Staw, G — Gerlach, L. — Lomnica, MK — Miedziana Kotlinka, PJ —
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 glaciers, 9 blockfields. Letters : SW
Siwy Wierch, SA  Salatyn, Ro Rohacze, W Wolowiec, B Bystra, CZW Czerwone Wierchy, KW Kasprowy Wierch, R Rysy, HS Hificzowy
Staw, G Gerlach, L. Lomnica, MK Miedziana Kotlinka, P Przednie Jatki.
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oze przed aktywnoscig mrozu Srednio przez 290 dni w roku (Hess 1965).
Wietrzeniu sprzyjaja znaczne amplitudy dobowe temperatury powierzchni
gruntu, w miesigcach od maja do wrzesnia. W pietrze alpejskim dochodza one
maksymalnie do 40°C (Raczkowska 1993). Wietrzenie zachodzi prawdopo-
dobnie przy udziale wody roztopowej. Wedlug M. Kiapy (1980) potencjalne

Tabela 31. Charakterystyka form peryglacjalnych Tatr

Formy Lokalijzacja (wysoko$¢ m n.p.m.) Morfometria form Autor
peryglacjalne
Piericienie Tatry Wysokie — Szatanowe jeziorka, $rednica 0,8-1,0 m, Raczkowska
sortowane Hificzowe Oko (1950); Barania drobny gruz w §rodku | (2002)
Kotlina (2180); Miedziana Kotlina otoczony wieficem
(2050) Z glazéw, bez porostow
Poligony Tatry Wysokie — Stawkowski Szezyft, $rednica do 3-7m, Pelisek (1953a)
sortowane potudniowe stoki; Wielka Swistowka, | porosniete darnia; Ksandr (1954),
potudniowo-wschodnie stoki, (2040); | modelowane przez Jahn (1958)
przel. Krzyzne (2112); przel.. Lucne wiatr i mroz, reliktowe, | Andrusov (1954)
(2168); Kryzna (2040); Gulaty Luknis (1973)
Wierch (2125) Raczkowska
Hificzowe Oko (1950); dolina Pieciu $rednica 0,5-3.5 m, (2002)
Stawow Spiskich (2000); Skalnate $wiezy gruz na
Pleso (1751 powierzchni
Tatry Zachodnie - przetecze Euczne i $rednica 0,5-3,5 m, Jahn (1958)
Niska zwietizaly gruz na
powierzchni
Pasy Tatry Bielskie - Bujaczy W., Skalne szeroko$¢ 0,4 m, Pelisek (1953b)
sortowane Wrota, (1860-1960); Kopska przel. Ksandr (1954),
(1930) Autorka
Tatry Wysokie - przet. Krzyzne (2130) szerokos¢ 0,8 m, wys.
0,4m Jahn (1958)
Tatry Zachodnie — p6inocne stoki i grzbiet | szerokos$¢ 0,2-0,4m,
Kamienistej (1840). wys. 0,3m
Miniaturowe Tatry Bielskie - Bujaczy Wierch, stoki Pelisek (1953b)
gleby poinocne i péinocno wschodnie;
strukturalne Skalne Wrota, (1.860-1960)
Tatry Wysokie — grzbiet Wielkiej Kopy $rednica 0,4-0,6 m Sekyra (1954)
Koprowej (1948); autorka
Hificzowe Oko (1950) $§rednica 0,1-0,2 m,
aktywne
Tatry Zachodnie — Pysznianska przelecz, | $rednica 0,2-0,4 m, Jahn (1958)
Dhugi Uptaz drobny gruz lub gleba | autorka
z darnia w Srodku
Tufury Tatry Bielskie - Kopska przelecz (1750) $rednica 0,9-1,1 m, Sekyra (1950)
Tatry Wysokie — potmocne stoki Malej wysokos¢ 0,6 m
Koszystej, (> 1600)
Tatry Zachodnie - Gladkie Uplaziariskie wysokos¢ 0,2-0,3 m do
(1650-1700); Trzydniowianski 0,5 m, $rednica 0,7~
Wierch (1740); Czerwony Grzbiet, 0,9m Jahn (1958)
Kominy Tylkowe (1500); Czerwone Ksandr (1953
Wierchy (> 1800); Kobylarz, Wielka autorka

Swistéwka (1600-1700); przelecz
Pyszniafiska (1787); dolina Pyszna
(1600-1650)), przetecz Liliowe
(1880); Kopa Magury




Loby

Tatry Bielskie — Zadnie i Przednie Jatki,

loby soliflukcji zwiazanej

soliflukcyjne Belanska kopa (>1650-1750) szeroko$¢ 10-15 m,
wys. czota 0,7 m,
Tatry Wysokie —Mata Koszysta, stoki loby gruzowe, szer.3-5 | Jahn (1958)
poéinocne (> 1600); przel. Kizyzne m., di, 7-10 m autorka
(2130); prog cyrku Hificzowego
Stawu (1925); Miedziana dolinka
(2000); Barania Kotlina (2180)
Tatry Zachodnie - Gladkie Uplazianskie loby zadarnione,
(1700-1800); Kominy Tylkowe, wysoko$¢ czola 1-3,5
potudniowe stoki, (1470); Rzedy, m, szerokos§¢ 10-15 m,
potudniowe stoki (1600-1700); tufury na powierzchni
Ciemniak-stoki péinocno-zachodnie; lobu
Giewont; przetecz Liliowe; Kopa
Magury; phn. stoki Blyszcza (1700- autorka
1800)
dolina Pyszna (1650); przelgez loby gruzowe o
Pysznianska (1800). szerokodci 2-3 m, bez
porostéw, aktywne
Girlandy i Tatry Bielskie - Bujaczy Wierch (1850), stopnie o wysokosci 0,2— | Sekyra (1950)
terasetki Przednie Jatki (2011), Zdiarska Widla | 0,5m Luknis (1973)
soliflukcyjne {2100); Skalne Wrota (1860-1960),
Belanska Kopa (1730)
Tatry Wysokie — dolina Pig¢ Stawow krawegdz trawiasta
Spiskich (2000); grzbiet Koszystej o wysokosci 0,1-0,5 m, | Pelisek (1953a)
(2000); Waksmundzki Wierch szer. 0,7-0,8 m, Jahn (1958),
(2130), przet. Krzyzne (2130); powierzchnia autorka, Lukni§
Swistéwka (1870); Osterwa (1850); pozbawiona pokrywy [ (1973)
Klin (2020) darniowej, czoto
zadamione, aktywne
Tatry Zachodnie — zachodnie stoki terasetki —szer. 0,2-0,3
Kamienistej i przelgez Pysznianiska; m, wys. 0,05-0,1 m, autorka
1650 mnp.m.; Cerveny Vrch 1820- girlandy — szer. 0,4,
1830 mn.p.m. wys. 0,5m
Czerwone Wierchy, Kopa Kondracka girlandy
Jahn (1958)
Nisze niwalne | Tatry Wysokie — nisze niwalne erozyjne i | rozmiary kilku do Raczkowska
“akumulacyjne” w miejscu dlugiego kilkudziesigciu metrow, | (1997a)
zalegania platéw $niegu wyjatkowo bruk
kamienny w dnie i loby
soliflukcyjne ponizej
Tatry Zachodnie — rowy grzbietowe Suchy | szerokos¢ kilka- Jahn (1958)
Kondracki Wierch, przelgez kilkadziesiat m,
Pysznianska, Wolowiec, Czerwony dhugo$¢ kilkaset m,
Wierch, przelgcz Hlifiska, bruki niwalne w dnach,
aktywnos$¢ mrozu na
ich krawedziach
Waly niwalne | Tatry Wysokie - Wiellki Kociot 1-1.5 m wysokosci Raczkowska
Mieguszowiecki (2200); Zadnia (1997a)
Galeria Cubryniska (2200);
Dolina Suchej Wody, Zadnie Koto (1970) | inicjalne waly <1m
Lodowce Tatry Wysokie - Dolina Suchej Wody: jezory lub lopaty o db. Kotarba (1992b)
gruzowe Dwoisty Staw (1650-1700), kilkuset m, reliktowe
Dubrawiska (1450-1500); Dolina
Panszczycy (1770-1810); Dolina
Buczynowa (1700-1800); Swistéwka
Roztocka (1730-1850); Kedzia i in.
Dolina Migguszowiecka (1950-2000) jezor, nieaktywny (2004)
Tatry Zachodnie — Doliny Pyszna, reliktowe (Kotarba i in.
Starorobocianska, Jarzabcza, Wyznia 1987)
Chochotowska
Pola gruzu Tatry Wysokie - Skrajna Turnia, Po§rednia | duze platy na Luknis$ (1968)
(blokowiska) Turnia, Kozi Wierch, Konczysty, wierzchotkach
Gerlach, Solisko i stokach
Tatry Zachodnie —Jarzabczy, Wolowiec, Jahn (1958)

Kamienista, Starorobocianski
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Rye. 24. Mapa geomorfologiczna Miedzianej Kotliny. 1 — poziomice, 2 —
Sciany i stoki skalne, 3 ~ zleby skalne, 4 ~ stozki usypiskowe, 5 ~ haldy
usypiskowe, 6 - stozki naptywowe, 7 - stok gruzowy modelowany przez
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Ryec. 25. Struktura piargu w Miedzianej Kotlinie
Texture of debris on slopes in the Miedziana Kotlina valley
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warunki do wietrzenia mrozowego istniejgw Tatrach przez okoto 138 dni roku.
Zima wietrzenie wystepuje jedynie w obrebie $cian skalnych, natomiast wio-
sng zachodzi na kazdej powierzchni odstonietej spod $niegu. Latem jest to
gtdwnie wietrzenie insolacyjne prowadzace do warstwowego tuszczenia po-
wierzchni skaty oraz do rozpadu ziarnistego polegajacego na produkcji ,,ka-
szy granitowej" wskutek rozluznienia mineratow.

Aktywnos$¢ wietrzenia fizycznego i odpadania potwierdzajg wyniki pomiaru
tempa cofania $cian skalnych. Jego wielkos¢ poréwnywalna jest z innymi ob-
szarami wysokogdrskimi, poza strefg subarktyczng i arktyczng (tab. 7). Inten-
sywnos$¢ tego procesu jest wieksza na podtozu weglanowym, niz na podtozu
zbudowanym ze skat krystalicznych. Najwyzsze tempo cofania $cian skal-
nych stwierdzono w pietrze zimnym, na stokach eksponowanych na zachdd.
Tempo cofaniastokéw o ekspozycji wschodniej jest 10-krotnie nizsze (Kotar-
ba 1976). Badania lichenometryczne dowodzg posrednio, ze intensywno$é
wietrzenia fizycznego i odpadania byta wyzsza w okresie matej epoki lodowej
(Kotarba, Pech 2002).

Rozwoj Scian i stokdw skalnych wskutek wietrzenia i odpadania oraz sto-
kéw gruzowych w wyniku akumulacji odpadnietego materiatu, przedstawia-
ny w wielu pracach, zostat podsumowany przez A. Kotarbe i in. (1987). Jak
dotychczas brakuje szczeg6towych danych na temat rozwoju pokryw bloko-
wych z wietrzenia in situ, tak jak np. w Alpach. Istniejace w Tatrach blokowi-
ska sa reliktowe. Na powierzchni nieruchomych gtazéw skalnych, tworzacych
blokowiska, widoczne sg plechy porostéw.

6.6.3. WIELOLETNIA ZMARZLINA A FORMY PERYGLACJALNE
W TATRACH

Badania nad relacjg pomiedzy morfodynamika stoku a wieloletnig zmarz-
ling prowadzono w Miedzianej Kotlince, gdzie metodami geofizycznymi udo-
kumentowano obecnos$¢ wieloletniej zmarzliny w postaci pogrzebanego ma-
sywnego lodu (Gadek i in. 2006) oraz badaniami termicznymi jej obecnos¢
W postaci zamarznietego gruntu tzw. wspotczesnej wieloletniej zmarzliny (Ga-
dek, Kedzia 2006).

Wyniki kartowania geomorfologicznego (ryc. 24), badania tekstury i struk-
tury piargéw (ryc. 25) wykazaty zasadniczo brak relacji pomiedzy morfody-
namika stoku a obecnoscig pogrzebanego lodu. Formy wskaznikowe wielolet-
niej zmarzliny (zagtebienia termokrasowe, loby gruzowe (inicjalny lodowiec
gruzowy?) wystepuja tylko w obrebie moreny powierzchniowej lodowczyka
(Raczkowska 2005; Gadek i in. 2006). Obecnos¢ tzw. wspo6tczesnej wielolet-
niej zmarzliny przejawia sie gtdwnie w rozluznieniu powierzchni watu more-
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ny czotowo-bocznej lodowczyka (ryc. 24), w ktérym wystepuje. Widoczne sg
szczeliny o szerokos$ci 1-2 cm pomiedzy gtazami skalnymi a drobnym mate-
riatem. Stwierdzono réwniez wystepowanie sortowanych pierscieni. Przeja-
wem panujacego w tym obszarze surowego mikroklimatu jest obecnos¢ licz-
nych ptatdw $nieznych, zalegajacych réwniez np. pod Scianami Koziego
Wierchu, gdzie takze udokumentowano zmarzling (Kedzia 2004). Prawdopo-
dobnie szczatkowy charakter ptatow wieloletniej zmarzliny sprawia, ze nie
rozwijaja sie typowe dla niej formy rzezby np. lodowce gruzowe. Jej obec-
nos¢ sprzyjarozwojowi form peryglacjalnych, chociaz rozwoj gruntéw struk-
turalnych jest ograniczony przez duze nachylenie stokdw i brak drobnego
materiatu w sktadzie mechanicznym powierzchniowych warstw piargéw. Row-
niez dziatalno$¢ lawin i proceséw grawitacyjnych moze zamazywac ewentu-
alnie powstajace formy.

6.6.4. GRUNTY STRUKTURALNE

Grunty strukturalne w Tatrach maja posta¢ poligonéw sortowanych, pier-
$cieni sortowanych, paséw sortowanych, miniaturowych gruntéw struktural-
nych i tufuréw (Ksandr 1953, 1954; Sekyra 1954, 1960; Jahn 1958; Lukni$
1973; Raczkowska 2002b, 2003 b, 20044, b). Nie stwierdzono obecnosci czyn-
nych poligondw niesortowanych, ktére sg jednymi z form wskaznikowych
wieloletniej zmarzliny (Rapp 1982; Etzemiiller i in. 2001). M. Lukni$ (1973)
dzieli grunty strukturalne na wielkie i mate poligony. Do matych poligonéw
zalicza sortowane pierScienie i formy o nieregularnych ksztattach np. poligo-
ny w Hinczowym Oku (ryc. 23 i 26).

Formy sortowania mrozowego wystepujaw dnach dolin, szczeg6lnie w naj-
wyzszych pietrach, albo na szerokich przeteczach, w tych miejscach gdzie
w budowie pokryw stosunkowo duzy udziat ma drobny materiat.

Pierscienie i poligony rozwijajg sie w miejscach wilgotnych, takich jak
bezposrednie otoczenie matych jeziorek, zagtebienia w obrebie wygtadéw lo-
dowcowych zasilane gtdéwnie wodg roztopowa i opadowg oraz przedpola diu-
gozalegajacych i wieloletnich ptatéw $nieznych zasilane woda roztopowa (Se-
kyra 1950, 1960; Pelisek 1953a, b; Ksandr 1954; Jahn 1958; Lukni$ 1973;
Raczkowska 2002b, 2003 b, 20044, b). Wyjatkowo wilgotnos$é gruntu jest zwig-
zana z topnienim wieloletniej zmarzliny, jak np. w obrebie watu moreny czo-
towo-bocznej w Miedzianej Kotlince (Raczkowska 2005; Gadek i in. 2006).

W Tatrach pierscienie sg liczniejsze, ale mniejsze niz poligony (Fot. 11).
Pojedyncze formy pierscieni lub ich skupiska spotyka sie powyzej 2000 m
n.p.m. Na tej wysokosci wedtug A. Jahna (1970a) przebiega dolna granica
aktywnych form gruntéw strukturalnych. Wystepuja one na ptaskich lub mato
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Ryc. 27. Szkic pierScieni sortowanych w Satanowym Oku, w Dolinie Migguszowieckie;j,
w Tatrach Stowackich, wys. 1950 m n.p.m.

Sketch of sorted circles in Satanowe Oko lake, in the Mieguszowiecka valley, the Slovak Tatra
Mts., altitude 1950 m a.s.l.

Tabela 32. Wyniki pomiardw lichenometrycznych na formach peryglacjalnych
w Tatrach (badania wlasne)

Srednia Wiek Wik
. Wysokosé ; $rednica form
Lokalizacja Forma rzezby . . | form
(m np.m.) maksymalna | (ilos¢
(AD)
{(mm) lat)
Miedziana Kotlina 1920 bloki skalne 79,6 200 1805
Miedziana Kotlina 2000 wal moreny czolowo-bocznej 26 67 1938
Miedziana Kotlina 2035 wal moreny czolowo-bocznej 33 83 1922
Szatanowe jeziorka w Nerea
dol. Hificzoweno Stawit 1950 pierscien sorfowany 26,6 68 1937
Szatanowe jeziorka w o
dol. Hificzowego Stawu 1950 pierscien sorfowany 23,0 61 1944
Hinczowe Oko 1940 nieczynne poligony 54,6 133 1862
Hifczowe Oko 1940 | formy mrozowe W obrebie 197 sa | 1951
nieczynnych poligonéw
RISIE oo 1980 | watniwalny 40 2 | 2n
Migguszowiecki
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Ryec. 28. Sklad mechaniczny materiaha z pierScieni i poligonéw sortowanych w Dolinie
Migguszowieckiej, w Tatrach Stowackich, wys. 1950 m n.p.m. PLW — poligon we
wschodniej czesci Hinczowego Oka, PLW1 — poligon eksperymentalny we wschodniej
czesel Hinczowego Oka, czgsé Srodkowa, PLE — poligon eksperymentalny, czg$é
brzezna, W — §wiezy material w obrebie reliktowego poligonu, PRC —$§rodek pierscienia
w Satanowym Oku, PRW — wieniec kamienisty w pier§cieniu w Satanowym Oku.

Grain-size composition of mineral material from sorted circles and polygons in the
Mieguszowiecka Valley, in the Slovak Tatra Mts., altitude 1950 m a.s.]l. PLW  polygon in
eastern part of Hinczowe Oko lake, PLW1 experimental polygon in eastern part of Hinczowe
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

porostow Rizocarphon geographicum, o sredniej Srednicy maksymalnej 23,0-
26,6 mm (tab. 32), co wskazuje na to, ze powstal on okolo 60-70 lat temu,
kiedy to prawdopodobnie pierscienie byly w pelni czynne. Wyglad piers§cieni
sortowanych wskazuje na obecng aktywno$¢ proceséw mrozowych, w tym
lodu widknistego obejmujacego tylko czes¢ centralng pierscienia.

W tej samej Dolinie Migguszowieckiej, na poludniowym sklonie Tatr, w za-
glebieniu prawego Hinczowego Oka, na wysokosci okolo 1950 m n.p.m. znaj-
duje sie, badane przez autorke, stanowisko aktywnych poligonéw sortowa-
nych (Fot. 12), a takze reliktowych poligondw niesortowanych (ryc. 26),
wymienianych takze przez M. LukniSa (1973). Jeziorko jest zasilane woda
z lezacego powyzej Wielkiego Hinczowego Stawu, a w okresie wiosny dodat-
kowo woda roztopowa. Jesienia i zima, w zwiazku z niskim stanem wody w
Wielkim Hinczowym Stawie, zasilanie powierzchniowe praktycznie ustaje i sta-
wek Hinczowe Oko prawie calkowicie wysycha.
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Czynne poligony sortowane sg wypukle. Ich powierzchnie tworzg okruchy
skalne pozbawione porostéw (ryc. 29). Rozdzielone sg Unijnymi zagtebienia-
mi z okruchami skalnymi o $rednicy od kilku do kilkudziesieciu centymetrow.
Swieze formy poligonéw maja $rednice okoto 1,0-3,5 m. Ich ksztakt jest nie-
regularny, sg nieco wydtuzone w kierunku spadku doliny, chociaz nachylenie
terenu wynosi od 0 do 1° Poligony zbudowane sg z okruchéw skalnych bez
widocznej domieszki drobnego materiatu (ryc. 28).

Skiad mechaniczny materiatu budujacego poligony (ryc. 28) rozni sie od
sktadu materiatu budujgcego wysady mrozowe w obrebie reliktowych poligo-
néw, pierscienie sortowane, a takze inicjalne, nie w petni wyksztatcone, poli-
gony niesortowane, znajdujace sie w zachodniej czeSci Hinczowego Oka, gdzie
51% budujacego je materiatu ma frakcje mniejszg niz 5,6 mm. Wielkos¢ ini-
cjalnych poligonéw niesortowanych nie przekracza 1 m.

W celu obserwacji aktywnosci poligonéw, latem 2001 roku zaznaczyta
autorka lakierem linie na ich powierzchni (ryc. 26 i Fot. 12). W kolejnych
latach stwierdzono zaburzenia linii, odwracanie i nasuwanie kamieni. W wko-
pie, ktéry wykonano jesienig 2004 roku w poligonie, znalazta autorka drobne,
okoto 1-2 cm $rednicy okruchy skalne na gtebokosci od 7-20 cm. Jednocze-
$nie stwierdzono, ze na powierzchni iw czesci brzeznej poligonu materiat jest
drobniejszy (ryc. 29). W okresie wiosny i lata woda przykrywa catkowicie lub
czesciowo wiekszo$¢ form w Hinczowym Oku. Natomiast jesienig poziom
wody w jeziorku obniza sie, tak, ze w pazdzierniku znajduje sie okoto 20-22
cm ponizej powierzchni poligondw czynnych. Wyniki prowadzonych badan
wskazujg na to, ze sg to formy aktywne. Podobne pod wzgledem wielkosci
formy poligonéw wystepuja nieco nizej przy Skalnatym Piesie oraz w Spi-
skim Stawie. Ich centra, zbudowane z drobnego materiatu, sg wypukte (An-
drusov 1954; Ksandr 1954, 1955; Lukni$ 1973). Stabiej wyksztatcone formy
poligonéw byly takze charakteryzowane w przybrzeznej czesci dna Czerwo-
nego Stawka w dolinie Panszczycy (Jahn 1970a) i w Dolinie Furkotskiej, Ba-
tozowieckiej, Kiezmarskiej Biatej Wody (Zatko 1961). Prawdopodobnie byty
to formy okresowe, gdyz nie wszystkie zostaty przez autorke odnalezione.

Grunty strukturalne w Dolinie Mieguszowieckiej sg formami zonalnymi
(ryc. 30), poniewaz lokujg sie tuz powyzej linii sporadycznej wieloletniej
zmarzliny na wykresie S. Harrisa (1981). Ich obecnos¢ mogtaby zatem wska-
zywaé na obecno$¢ zmarzliny w podtozu. Leza w obrebie klimatycznie wy-
znaczonego zasiegu zmarzliny (Dobiriski 1997a, b, 2004), w poblizu dolnej
granicy jej wystepowania udokumentowanej przez pomiary BTS i geofizycz-
ne w innych czesciach Tatr, lecz gtéwnie na stokach o ekspozycji pétnocnej
lub pétnocno-wschodniej (Dobinski 1996, 1998; Moscicki i Kedzia 2001;
Kedzia 2004; Gadek i in. 2006).
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Ryc. 29. Szkic poligonu eksperymentalnego w Hinczowym Oku, w Dolinie Miggu-
szowieckiej (Tatry Stowackie, wys. 1950 m n.p.m., linia ciaglta — 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 Hificzowe Oko lake, in the Migguszowiecka valley
(the Slovak Tatra Mts.), altitude 1950 m a.s.1., 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) wiazal rozwdj tych form z kapilarnym podsiakaniem je-
sienig, a M. Lukni§ (1973) z przemarzaniem dna okresowego jeziorka w zi-
mie, gdy nie ma w nim wody. Wyniki badan autorki wskazuja na to, ze rozwoj
gruntoéw strukturalnych jest raczej zwiazany z procesami podnoszenia mrozo-
wego 1 prawdopodobnie sortowania, uruchamianymi przez zamarzanie i roz-
marzanie wilgotnego gruntu i wody w podlozu jesienia, kiedy czeste sa dobo-
we lub krotkotrwale przejscia przez zero temperatury gruntu, mierzonej na
réznych glebokosciach, ale w podobnej wysokosci bezwzglednej, chociaz na
polinocnych stokach Tatr (tab. 33). Przypuszczalnie, na stokach poludniowych,
amplituda i czesto$¢ przejs¢ przez zero temperatury gruntu, w tym samym
okresie, np. jesieni jest wicksza, natomiast z ruchami gruntu w okresie jesieni
wspdldzialaja ruchy mrozowe zwigzane z zimowym przemarzaniem, kiedy
w Tatrach, temperatura gruntu na glgbokosci 0,5 m spada do —8,0°C, a w miej-
scach ze zmarzling do —17,0°C (Baranowski i in. 2004, 2005). Oznacza to, ze
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Tabela 33. Czestotliwo$é przejs$é przez zero temperatury gruntu na stokach
z pokrywa zwietrzelinowa, o ekspozycji pdinocnej w Kotle Goryczkowym

Swinskim. Lokalizacja stanowisk na rycinie 32. (Badania prowadzone

we wspolpracy z J. Baranowskim)

STANOWISKO TI, 1790 m n.p.m.

STANOWISKO T2, 1730 m n.p.m.

ROK Egﬁﬁ Glebokodé w cm /czas trwania cyklu Glegboko§é w cm /czas trwania cyklu
5 czas 25 cZas 50 czas 25 czas 50 czas

jesien | 1 sezonowy |1 SEZONOWY
o | zima 11 05 godz.,
S 0,3°C
s wiosna | 1 SEZONOW 3 0,5 godz,,
g ¥ 0,3°C
' |razem |2 4 11

jesien 34 |0,5 godz. 1 sezonowy | 1 sezonowy |1 sezonowy |5 g,;ogcodz.,
§ 0,5 godz. 0,5 godz. 0,5 godz. 0,5 godz. 0,5 godz.
S wiosna | 13 | dokilku 7 do kilku 7 | dokilku 13 | do kilku 6 do kilku
= dni dni dni dni dni, 0,3°C
" [razem [47 8 8 14 11

0,5 godz.

< |Jesien |33 |dokilku 3 0,5godz. |1 |sezonowy |1 sezonowy |5 |0,5godz.
=4 dni
N
g wiosna | 5 0,5 godz. 1 sezonowy | 54 g:ogco ., 13 gjogcodz., 13 gzgogcodz.,
" Jrazem [38 4 55 14 18

Uwaga: lokalizacja stanowisk rycina 27

zmu rozwoju gruntéw strukturalnych w Tatrach wymaga badan prowadzo-
nych przy uzyciu instrumentalnego, ciaglego i rownoczesnego zapisu wielko-
sci ruchéw gruntu ijego parametrow termiczno-wilgotnosciowych.

nieaktywne pierscienie sortowane na okolo 70 lat temu (tab. 32).

Wystgpowanie zmarzliny bylo bardziej prawdopodobne w czasie, kiedy
powstawaly poligony niesortowane polozone w poludniowej czgsci Hinczo-
wego Oka (ryc. 26). Glazy budujace formy nieaktywne pokryte sa plechami
porostow Rizocarphon geographicum, a formy reliktowe porosnigte ro§linno-
$cig krzewinkowa lub mchami (tab. 31). Srednia maksymalna $rednica plech
porostdw wskazuje na aktywnos¢ poligonéw okolo polowy XIX wieku, w kon-
cowym okresie ochtodzenia matej epoki lodowej. Sladem ponowne;j aktywno-
sci proceséw mrozowych w tych reliktowych poligondw sa wysady, drobniej-
szego materialu gruzowego, o Srednicy 20-40 cm, datowane podobnie jak

Wspolczesnie warunki klimatyczne nie sa odpowiednie dla rozwoju du-
zych form gruntéw strukturalnych (Jahn 1958; Lukni§ 1973; Kotarba 1976;
Klimaszewski 1988). Wedlug moich badan powierzchnie duzych, fosylnych
poligonéw na grzbietach i przeleczach (np. Przelecz Krzyzne, Gulaty Vich,
Krzyina) sa obecnie przeksztalcane przez procesy eoliczne.
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Ryc. 31. Szkic paséw gruzowych z Kopskiej Przeleczy, Tatry Bielskie
Sketch of strips on the Kopska Pass, the Belanske Tatras

W Tatrach wystepuja takze sortowane pasy gruzowe (brazdene pudy, pru-
hovite pudy), skladajace si¢ z naprzemianleglych paséw gruzu o szerokosci
przecigtnie 0,4 m i darniowych stopni o wysokosci okolo 0,3 m (ryc. 31).
Wystepuja zardwno na podlozu weglanowym jak i na podlozu krystalicznym,
gléwnie na stokach o ekspozycji zachodniej, o nachyleniu 15-35°. Sa to for-
my rzadkie (tab. 31). Okruchy skalne w pasach gruzowych sa pozbawione
porostéw. Wedlug badan autorki, w pasach na stoku Kamienistej (Tatry Za-
chodnie) ostrokrawedzisty gruz, bez plech porostéw, ustawiony pionowo wska-
zuje na udzial procesdéw spelzywania mrozowego w ich rozwoju wspolcze-
$nie. W pasach na stoku Hlupego Wierchu nad Kopska Przelecza (ryc. 31),
gruz o §rednicy 2-5 cm i nieco wygladzonych krawedziach, wykazuje pochy-
lenie osi zgodne z nachyleniem stoku. Dodatkowo stopnie darniowe sg pod-
ciete na gleboko$¢ okolo 3,5 cm, co $wiadczy o udziale wiatru i geliflukcji
w ich powstawaniu. Wedlug P. Plesnika (1956) sklad gatunkowy roslinnosci
w pasach darniowych réwniez wskazuje na aktywny udzial wiatru w ich roz-
woju. Dlatego J. Sekyra (1960) uwaza, Ze powstaja one gldwnie poprzez naru-
szenie pokrywy roslinnej przez wiatr w okresie regelacji, gléwnie wiosna. Takze
M. Klimaszewski (1978) podobne formy w masywie Czerwonych Wierchow
nazywa stopniami gelideflacyjnymi, przypisujac ich genezg gelideflacji defi-
niowanej przez C. Trolla (1973b). Wyniki badan alpejskich wskazuja na to, ze
przemieszczanie materialu w pasach gruzowych jest glownie spowodowane
przez dzialalnos¢ lodu widknistego i spelzywanie mrozowe (Lautridou, Ga-
bert 1987; Coutard i in. 1996), a przy wzbogaceniu zwietrzeliny w drobne
frakcje przez geliflukcje (Van Vliet Lande 1988a, 1988b). Aktywnos¢ tych
procesdw w Tatrach jest mozliwa, szczegdlnie w okresie wiosennych przejsé
przez zero temperatury gruntu (tab. 33 i J. Baranowski i in. 2004, 2005). Wy-
niki badan T. Gerlacha (1959) wskazuja, ze 16d wldknisty w Tatrach, w zalez-
no$ci od nachylenia stoku (18-33°) moze powodowac przemieszczanie okru-
chéw na odleglos¢ 0,05-6,0 cm w ciagu doby, co przy okolo 70 dniach
z przymrozkiem w ciagu roku, umozliwia przemieszczenie na odleglo$¢ oko-
1o 38 cm/rok. Zatem nalezy uznac, Ze to procesy mrozowe zasadniczo sg od-
powiedzialne za rozwdj pasdw sortowanych, a wiatr jest tylko czynnikiem
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wspomagajacym. Zwiaszcza, ze gelideflacja dziata wszedzie tam w gorach
wysokich, gdzie oprocz czestych nocnych przejs¢ przez zero i lodu wiékniste-
go pokrywa $nieznajest nieciaggta lubjej nie ma (Troll 1973b). Takie warunki
w Tatrach wystepujg stosunkowo krdtko na poczatku zimy i wczesng wiosna.

Miniaturowe gleby strukturalne (poli¢kovepudy), stosunkowo czesto wy-
stepujace, to najmniejsze formy mrozowe, wyksztatcone w postaci matych
komorek drobnego materiatu otoczonych wiericem grubszych okruchéw. Naj-
czesciej potozone sg na przeteczach lub szerokich grzbietach np. Liptowskie
Kopy, na wysokosci 1800-2000 m n.p.m. (tab. 31), rzadziej w dnach dolin,
w obrebie wygtaddw i progéw cyrkéw lodowcowych w catych Tatrach. J. Se-
kyra (1960) stwierdzat takze 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 przekraczajg 0,5 m $rednicy. Centralne
czesci form zbudowane sg z drobnego materiatu mineralnego i humusu o migz-
szosci kilkunastu centymetréw, niekiedy poro$niete murawa, najczesciej z Jun-
cus trifidus. Wznosza sie one maksymalnie 10 cm ponad otaczajacy je wieniec
gruzowy, o szerokosci 0,1-0,3 m, maksymalnie 0,5 m. Rozwdj miniaturowych
gleb strukturalnych jest wynikiem dziatania lodu wioknistego w glebie nasg-
czonej wodg roztopowa, jak to udokumentowat A. Pissart (1973, 1974) w Al-
pach Francuskich. Podobnie moga rozwijaé sie w Tatrach formy gleb bez ro-
$linnosci. Aktywnos¢ lodu widknistego wywotana jest tu przez krétkotrwate
lub dobowe przejscia przez zero temperatury gruntu, ktore czesciej wystepuja
jesienig (tab. 33). Réwniez wedtug M. Ktapy (1980) jesienig (w porze pluwio-
niwalnej) przypada w Tatrach gtéwna faza aktywnosci lodu wtoknistego. Z ko-
lei wiosng, w zwigzku z wodg roztopowa, grunt jest bardziej i giebiej wilgot-
ny, a na gtebokosci 25 cm wahania temperatury wokot zera sg czestsze wiosng
(tab. 33). Stad tez prawdopodobnie naten okres przypada gtéwna faza rozwo-
ju miniaturowych gleb. Deflacja réwniez przyczynia sie, w okresie bez $nie-
gu, do wywiewania najdrobniejszych czastek z wiefica ziemnego i obnizania
jego powierzchni (Sekyra 1960; Jahn 1958; Raczkowska 2004a, b).

Wsrdd form zwigzanych z dziatalnoscig mrozu w Tatrach najwiekszy za-
sieg wysokosciowy wykazujg tufury, czyli niewielkie kopczyki darniowe
(tab. 31). Wystepuja zarowno na szerokich przeteczach w obrebie grzhietow
np. Kopske sedlo (Sekyra 1950) czy Gtadkie Uptazianskie (Jahn 1958), jak
i na stabo nachylonych stokach tuz powyzej gornej granicy lasu np. na Kopie
Magury (Gerlach 1972). Najczesciej tworzg skupiska. Pagorki tufurow majg
$rednice 0,9-1,2 m, wysoko$¢ 0,6 m. Sarozdzielone zagtebieniami o szeroko-
$ci okoto 0,2 m. Warstwa damiowo-humusowa, o grubosci okoto 15cm, okry-
wa jadro mineralne, zbudowane z piaszczystej gliny (Sekyra 1950; Ksandr
1953, 1954; Jahn 1958), co stwierdzita takze autorka, rozkopujac formy w re-
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jonie przeteczy Swinskiej Goryczkowej. Tufury tworza sie gtéwnie na podto-
zu skat osadowych (Sekyra 1950; Ksandr 1953, 1954; Jahn 1958). Wedtug J.
Sekyry (1950, 1960) i J. Peliska (1953a, b) na ich wspotczesng aktywnosé
tych form wskazuje obecnos$¢ soczewek lodu w okresie przemarzniecia, ktore
podnoszg ich koputy, sptaszczane pdzniej w okresie lata. Gleba na powierzch-
ni tufuréw na Kopie Magury (1600 m n.p.m.) byfa podnoszona okoto 43 mm
(Gerlach 1972). W swietle wynikéw badan alpejskich (np. Centre... 1980, lor-
da i in. 1984) oraz z innych obszaréw (Schunke, Zoltai 1988; Grab 2005),
w Tatrach warunki termiczne gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005), a takze
wilgotnosciowe w okresie topnienia pokrywy $nieznej, sa wystarczajace dla
wspoétczesnego rozwoju tufuréw.

Réwnoczesnie S. Grab (2005) dowodzi, ze tufury moga przesta¢ istnie¢
nawet w czasie kilku lat przy zmianie warunkéw $Srodowiskowych. Dlatego
prawdopodobnie obecnie w Tatrach tufury nie rozwijajg sie tak powszechnie,
jak byly dokumentowane w okresie wypasu owiec (Sekyra 1950; Peliska 1953a,
b; Ksandr 1953, 1954; Jahn 1958).

6.6.5. GELIDEFLACJA | JEJ EFEKTY

Najwyrazniejszym przejawem wspotdziatania proceséw eolicznych i mro-
zowych, czyli gelideflacji, sg fragmenty stokéw pokryte brukiem ztozonym
z drobnego gruzu skalnego z pojedynczymi kepami roslinnosci, ktéry geo-
morfolodzy stowaccy nazwali lysinowepudy (Sekyra 1954; Lukni$ 1973). Bruki
takie wystepujg powyzej 1700 m n.p.m., na szerokich, dowietrznych grzbie-
tach i przeteczach, zaréwno na skatach krystalicznych jak i weglanowych np.
na Zubercu w Tatrach Zachodnich. Wiatry przewiewajace $nieg mechanicznie
naruszajg pokrywe roslinng i na gruzowo-gliniastym podtozu, tworza sie roz-
nego ksztattu zagtebienia, o $rednicy rzadko przekraczajacej Im i o gteboko-
Sci od kilku do 20-30 centymetréw. Lod wioknisty wiosng podnosi korzenie
stabo zwartej roslinnosci i odrywa od podtoza. Wymarzanie grubych okru-
chéw i wywiewanie drobnego materiatu przez wiatr powoduje tworzenie bru-
kéw ztozonych z grubszego gruzu (Plesnik 1956; Lukni$ 1973). Wedtug ba-
dan A. Kotarby (1976) w masywie Czerwonych Wierchéw, degradacja wskutek
deflacji, powierzchni pozbawionych roslinnosci, wynosi co najmniej 0,5 mm
w ciggu 10 lat, a krawedzie nisz deflacyjnych cofaja sie w tempie 2,28 cm/rok.
Na rozwoj brukéw wptywa roslinnosé, utatwiajac erozje, gdy przewaza np.
Dryas octopetala lub chronigc grunt przed erozja, gdy dominuje np. Festuca
versicolor{Plesnik 1956). Analizowane formy sg podobne blizn deflacyjnych,
wystepujacych w Caimgorms. Prawdopodobnie ich rozwoj byt uwarunkowa-
ny takze przez wypas owiec, gdyz obecnie trudno zgodzi¢ sie z opinigM. Luk-
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nisa (1973), ze wystepujg one czesciej niz inne grunty strukturalne. Aczkol-
wiek zalicza on do tej kategorii takze gleby girlandowe i pasy sortowane, be-
dace wedtug niego dalszym etapem rozwoju brukdéw.

6.6.6. PROCESY | FORMY SOLIFLUKCYJNE

Przemieszczanie pokryw zwietrzelinowych na stokach pokrywowych i skal-
no-pokrywowych w obszarze ponad gdrna granica lasu w Tatrach odbywa sie
niewatpliwie przy udziale spetzywania mrozowego i geliflukcji, objetych
wspdlng nazwa soliflukcji wedtug definicji N. Matsuoka (2004). Jednakze tylko
niektoére fragmenty stoku sa modelowane gtdwnie przez te procesy. Miejsca te
sg zaznaczone obecnosciag dobrze wyksztatconych form rzezby soliflukcyjne;j.
Procesy soliflukcji obejmuja gtéwnie najwyzsze partie stokow. W zwiazku
z tym, ze czynnikiem sprzyjajacym ich dziataniu jest obecno$¢ drobnego ma-
terialu w budowie pokryw, czesciej wystepuja poza obszarem granitowym Tatr.

Aktywnos¢ soliflukcji koncentruje sie gtéwnie w okresie wiosny, kiedy
istniejg warunki zaréwno do spetzywania mrozowego jak i geliflukcji. Wyniki
badan termiki gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005), prowadzonych w latach
2001-2004, w dolinie Swinskiej Goryczkowej, w pietrze alpejskim, na stoku
dojrzatym z pokrywa darniowg modelowanym przez soliflukcje, wskazujg na
to ze wiosng, na przetomie kwietnia i maja, przez okres od kilku dni do 20-25
dni w kazdym roku, warunki termiczne w gruncie sprzyjaja geliflukcji. War-
stwa powierzchniowa w tym okresie jest rozmarznieta, a na gtebokosci 25 cm
grunt jest stale zamarzniety. Dziataniu soliflukcji sprzyja nasaczenie pokryw
wodg roztopowa z ptatow $nieznych, zalegajacych dos¢ powszechnie w okre-
sie od maja do konca czerwca (Raczkowska 1993). Podobnie w Wysokich
Taurach na podstawie 8-letnich badan stwierdzono, ze soliflukcja najinten-
sywniej dziata przez okres okoto jednego tygodnia na poczatku lata (Veit i in.
1995).

Dodatkowo w warstwie powierzchniowej wystepujg krétkotrwate (od go-
dziny do kilku dni) i ptytkie przejscia przez zero, ktérych liczba waha sie od 1
do 13 w poszczeg6lnych latach (tab. 33). Wahania temperatury wokét zera
sprzyjaja spetzywaniu mrozowemu, ktére moze zachodzi¢ czesciej, takze je-
sienig. Na powierzchniach bez pokrywy roslinnej gtéwna role w spetzywaniu
petni 16d witoknisty. Jego dziatanie ma miejsce takze w innych porach roku,
gtéwnie jesienia, gdyz w Tatrach potencjalne warunki dla dziatania lodu wtok-
nistego wystepuja przez okoto 3 miesigce w roku (Ktapa 1980).

Badania tempa przemieszczania pokryw zwietrzelinowych, prowadzone
przez autorke w latach 1996-2005 na stokach kotta Goryczkowego Swiriskie-
go wykazaty duze zr6znicowanie tempa mchu (ryc. 32) i duza zmienno$¢ w po-
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$nieznych (Sekyra 1960; Kotarba 1976;!H, Raczkowska 1997a). Wedlug A.
Jahna (1970b) aktywne formy soliflukcyjne, gtéwnie terasetki wystepujg juz
powyzej 1600mn.p.m.

Wyrazne, dobrze wyksztatcone loby soliflukcyjne, podobnie jak girlandy
wystepuja stosunkowo rzadko. Lokalizacje oraz charakterystyke morfometrycz-
ng ich wiekszych skupisk podano w tabeli 31. Najczesciej sato loby solifluk-
cji zwigzanej, o dtugosci kilku do kilkunastu metréw, catkowicie zadamione,
niekiedy z tufurami lub terasetkami na powierzchni np. Gladkie Uptazianskie.
Formy te potozone sg blisko grzbietu. Wedtug A. Kotarby (1976) loby soli-
flukcji zwigzanej sg formami mato aktywnymi. W wysokich potozeniach, np.
na przeteczy Krzyzne na powierzchni lobéw, ktdra jest pozbawiona roslinno-
$ci widoczne sg $lady Swiezych mchéw mrozowych lub rozwijaja sie wtorne
pasy gruzowe sortowane. Czota tych lobéw sg od 0,5 do 1,0 m wysokie i sa
zadamione lub gmzowe. Piechy porostow na gtazach w obrebie czét Swiadczg
0 braku mchu, ale drobne formy na ich powierzchni sg aktywne. Nachylenie
stoku z lobami wynosi 15-20°.

Loby soliftukcji swobodnej sg niewielkie i wystepuja bardzo rzadko. Diu-
gos¢ stwierdzanych przeze mnie form nie przekracza 2,5-3,0 m, a wysokos¢
0,5 m. Wystepuja na stokach blisko grzbietéw lub w dnach najwyzej potozo-
nych cyrkéw (tab. 31).

Najbardziej powszechne sg najmniejsze formy soliflukcyjne, aktywne te-
rasetki soliflukcyjne o $rednicy kilkudziesieciu centymetrow, szczeg6lnie czesto
wystepujace na stokach o réznej ekspozycji w Tatrach Zachodnich i Bielskich,
od grzbietéw, az do granicy lasu (Sekyra 1950; Jahn 1958; Lukni$ 1973; Ko-
tarba 1976; Izmaitow 1984; Raczkowska 1999a, 2002a). Ich powierzchnia jest
prawie pozioma, czesto pozbawiona roslinnosci, a czofa stopni zawsze sg utrwa-
lone darnig. Szerokosc¢ terasetek wynosi 0,7 -1,0 m, dtugosé 0,5-0,7 m i wy-
sokos$¢ okoto 0,2-0,4 m. Wieksze formy 2-3 m szerokie, 1,0-1,5 m dtugie
1 0,5 m wysokie, sg formami reliktowymi, np. na stokach Kamienistej (2000 m
n.p.m.). Gmz skalny na powierzchni stopnia pokryty jest duzymi i poprzera-
stanymi plechami porostow.

Do tej gmpy nalezg takze girlandy lub terasy soliflukcyjne, czyli poziome
stopnie na stoku, ciggnace sie poprzecznie do spadku. Ich czola sg pokryte
darnig, a ptaska powierzchnia pozbawiona roslinnosci. Wyksztatcenie girland
zalezy od litologii. Wedtug J. Sekyry (1950) na stokach w obrebie margli i tup-
kéw stopnie maja 0,2-0,5 m wysokosci, nie szersze niz 1 m i sg przykryte
grubszym gruzem. Z kolei terasy na stokach w obrebie dolomitéw i wapieni sg
wyzsze, ale wezsze (okoto 0,5 m), a ich powierzchnia pokryta jest gmzem
o0 Srednicy 2-4 cm. Szeroko$¢ teras zalezy takze od nachylenia stoku. Na sto-
ku o nachyleniu wiekszym od 35°, formy te przechodzg w pasy (Sekyra 1950).
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Geneza girland jest niejasna. Poniewaz czesto wystepujg na stokach do-
wietrznych to przypisywano im geneze eoliczna, nazywajgc ,.tysinowymi pu-
dami" (Plesnik 1956). Girlandowe terasy réznig sie od gleb eolicznych tym,
ze budujace je warstwy sg nachylone zgodnie ze stokiem, czego nie obserwuje
sie w profilu stopni gleb wiatrowych (Lukni$ 1973). Z kolei na udziat wiatru
w ich rozwoju wskazuje brak mikroagregatéw glebowych o frakcji <0,05 mm
na ich powierzchni. Rdwniez makroagregaty w duzym stopniu sg wynoszone
przez wiatr z przesuszonych powierzchni teras (wilgotno$¢ 13%) (Midriak
1972). Wielkos¢ deflacji w pietrze alpejskim Tatr wynosi 87,9 g/m7rok, mak-
symalnie 163,7 g/m /rok (Izmaitow 1984). Z kolei A. Kotarba (1976) dowo-
dzi, ze gtdwnym czynnikiem rozwoju terasetek jest woda opadowa.

W sSwietle wynikéw dotychczasowych badan, w tym badan termiki gruntu
wydaje sig, ze rozwdj tych form to wynik wspétdziatania réznych procesow,
w réznych porach roku. W okresie wiosny ijesieni dziata spetzywanie mrozo-
we zwigzane z obecnoscig lodu woknistego i geliflukcja, a latem proces spet-
zywania. Proces gelideflacji ma udziat w przeksztatcaniu terasetek zadamio-
nych w terasetki z odstonietg powierzchnig. Podobny poglad na ich geneze
prezentowat J. Sekyra (1960), stwierdzajac, ze rozwdj girland i teras zalezy od
litologii, gtdwnie nachylenia, kierunku, grubosci i uszczelinienia warstw, cha-
rakteru zwietrzeliny oraz od klimatu, ktéry odpowiada za przebieg procesow
mrozowych, gtéwnie wymarzania i dziatalnosci lodu widknistego oraz geli-
flukcji. Klimat wptywa na rozwdj girland i teras poprzez wiatr, ktéry wydmu-
chuje $nieg, wysusza, wywiewa drobne czasteczki oraz narusza roslinno$é
i przez wode ptynaca.

Z aktywnoscia soliflukcji zwigzane jest takze przemieszczanie orajacych
gtazéw, ktére w Tatrach wystepujg licznie w obszarze ponad gérng granica
lasu, ale byly znajdowane takze ponizejtej gornej granicy lasu (az do wysoko-
§ci 1130 m n.p.m.). Miedzy innymi, dlatego ich przemieszczania nie wiagzano
jednoznacznie z procesami peryglacjalnymi, chociaz wigksze tempo mchu
wiosng wskazuje na mozliwy udziat procesow peryglacjalnych (Jahn 1958;
Kotarba 1976). Tempo przemieszczania gtazéw wynosi 0,14-3,35 cm/rok, Sred-
nio 1,3 cm/rok na podtozu weglanowym, a na podtozu krystalicznym jest pra-
wie dwukrotnie mniejsze (Kotarba 1976; Kotarba i in. 1987). Wyniki ostatnio
prowadzonych badah w Skandynawii i Szkocji (Ballantyne 2001; Berthling
i in. 200la) dowodza, ze orajace glazy swoj ruch zawdzieczaja geliflukciji.
W Tatrach na prawdopodobienstwo udziatu geliflukcjiw ich przemieszczaniu
wskazujg takze wyniki badan termiki gruntu (Baranowski i in. 2004, 2005)
oraz posrednio, mniejsze tempo przemieszczania gtazow w obszarze zbudo-
wanym ze skat krystalicznych i metamorficznych, gdzie pokrywy sg mnigj
podatne na procesy mrozowe.
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6.6.7. FORMY NIWALNE

Niwacja dziata w catej strefie peryglacjalnej Tatr (Rgczkowska 1993,1997a,
b), ajej gtdwnym efektem geomorfologicznym jest rozw6j nisz niwalnych.
Ich rozmieszczenie zalezy od grubosci i dtugosci zalegania pokrywy $nieznej,
co wiaze sie miedzy innymi z orientacjg stoku w stosunku do kierunku prze-
wazajagcych wiatrow. Na stokach dojrzatych z pokrywa zwietrzelinows, gtow-
nie w Tatrach Zachodnich i Bielskich, dominuja nisze rozwijajgce sie wskutek
erozji niwalnej, polegajacej na cofaniu krawedzi nisz niwalnych spowodowa-
nym gtdéwnie zamarzaniem irozmarzaniem pokryw oraz dziataniem lodu widk-
nistego, atakze natworzeniu przez wody roztopowe rynien w dnie nisz. W Ta-
trach Wysokich przewazajg tzw. akumulacyjne nisze niwalne (Rgczkowska
1997a) z niewielkimi watami niwalnymi u podn6zy. Te ostatnie formy sg bar-
dzo rzadkie, najlepiej wyksztatcone u czota wieloletnich ptatow $niegu, naj-
czesciej potozonych na wysokosci okoto 2000 m n.p.m. Wiekszos$¢ phatow
$nieznych zalega w Tatrach jedynie w czasie 30-60 dni w roku. Zatem dziata-
nie niwacji ogranicza sie do takiego samego okresu. Erozja niwalna wynosi
0,0-5,0 cm/rok w pietrze subalpejskim (Raczkowska 1997a), w pietrze alpej-
skim, na podtozu weglanowym 0,05-4,2 cm (Midriak 1996).

W niszach niwalnych Tatr bruki niwalne wystepuja rzadko. Ich wspétcze-
sna aktywno$é budzi watpliwosci, gdyz najczesciej wystepujace w ich obre-
bie gtazy nie majg ostrych krawedzi np. w Dolince za Mnichem. Brak poro-
stow na gtazach jest raczej zwigzany z dtugim zaleganiem $niegu. Aktywne
moga by¢ bruki niwalne zwigzane z najwyzej lezacymi wieloletnimi ptatami
$niegu, jak np. na Zadniej Galerii Cubrynskiej czy Baraniej Kotlinie, gdzie
tworzaje ostrokrawedziste gtazy. Wskazuje nato takze ich struktura wewnetrz-
na, przedstawiona przez J. Sekyre (1960) na przyktadzie bruku przy placie
pod Baranimi Rogami (2180 m n.p.m.), w Matej Studenej Dolinie, w ktdrym
pod warstwg ztozong z ostrokrawedzistych gtazéw, o maksymalnej $rednicy
40 cm, znajduje sie warstwa piasku z pojedynczymi okruchami o grubosci
30 cm, pod ktorg lezy gruz az do litej skaty na gtebokosci 0,93 m. Taka struk-
tura powstata w wyniku nacisku $niegu i lodu wtoknistego (Ksandr 1954, 1955;
Sekyra 1960). Bruki w niszach niwalnych, zaréwno czynne jak i reliktowe,
podobnie jak te na powierzchni terasetek zaliczano do tzw. gleb brukowych
(Pflasterboden) (Jahn 1950), po potudniowej stronie Tatr nazywanych dlazdene
pudy/pody (Sekyra 1950, 1960; Ksandr 1954; Lukni$ 1973). Ich geneza i wiek
nie zostaty dotychczas wyjasnione. Najczesciej powstajag w miejscach, gdzie
gliniasta pokrywa jest grubsza niz 1 metr (Lukni$ 1973). J. Sekyra (1960)
dowodzi, ze powstajg one gtéwnie w wyniku segregacji mrozowej, a tylko
w niektérych przypadkach takze nacisku $niegu. Pewne znaczenie ma row-
niez blisko$¢ podtoza skalnego.
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6.6.8. PODSUMOWANIE

W calej strefie peryglacjalnej Tatr wystepuje rzezba peryglacjalna. Na ry-
cinie 33 przedstawiano zasiggi pionowe form peryglacjalnych. Zasiegi wyso-
kosciowe poszczegdlnych form sa bardzo zréznicowane. Najwigksza rdzno-
rodno$¢ form wystepuje na wysokosci od 1850 do 2050 m n.p.m., a najnizej
wystepuja loby soliflukcyjne i tufury. Takie rozmieszczenie form jest prawdo-
podobnie uwarunkowane bardziej przez topografig, a raczej przez odziedzi-
czong rzezbg glacjalna, w tym polozenie den cyrkéw lodowcowych niz przez
klimat.

Wysoko$¢ 1900-2000 m n.p.m. jest wysokoscia graniczng aktywnos$ci form
peryglacjalnych rozwijajacych si¢ w wyniku dzialania proceséw, dla ktérych
gléwnym czynnikiem jest mroz, takich jak np. poligony, pierscienie sortowa-
ne, loby soliflukcji swobodnej, soliflukcji zwigzanej. W obszarze ponizej tej
wysokosci do gornej granicy lasu wystepuja formy peryglacjalne, dla ktorych
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mrozjest waznym, ale nie jedynym czynnikiem morfogenetycznym warunku-
jacym ich rozw6j np. nisze niwalne, terasety soliflukcyjne, tufury, rynny ora-
jacych gtazéw. Strefawystepowania aktywnych form peryglacjalnych wydaje
sie korespondowaé z klimatologicznie zdefiniowang dolng granicg wielolet-
niej zmarzliny, ktéra wedtug W. Dobinskiego (1997a, b) lezy na wysokosci
okoto 2000 m n.p.m.

Srodowiskowe uwarunkowania istotnie wptywaja na wspétczesny rozwoj
form peryglacjalnych. Ograniczajg one rzeczywisty zasieg aktywnosci proce-
sow peryglacjalnych i wspotczesnego rozwoju form peryglacjalnych do frag-
mentow klimatycznej strefy peryglacjalnej. O rozwoju form peryglacjalnych
w tej strefie decyduja gtéwnie lokalne uwarunkowania litologiczne, wilgotno-
Sciowe i mikroklimatyczne.

W wyniku dziatania proceséw peryglacjalnych wspotczesnie rozwijajasie
w Tatrach niewielkie formy lub mikroformy. Dodatkowo wiele z nich to for-
my nie w petni wyksztatcone. W poréwnaniu z Alpami czy Goérami Skandy-
nawskimi znacznie ograniczonajest réznorodno$¢ form i ich liczba, podobnie
jak w Karpatach Potudniowych.

Ich rozwoj zwigzany jest z sezonowym czy okresowym przemarznieciem
gruntu anie z wieloletnig zmarzling, prawdopodobnie ze wzgledu najej wy-
spowe zaleganie. Nie stwierdzono réwniez obecnosci form wskaznikowych
obecnosci zmarzliny.

Aktywnos$¢ proceséw peryglacjalnych jest takze ograniczona czasowo, do
stosunkowo krdtkich okreséw wiosny i jesieni. Formy peryglacjalne w pozo-
statej czesci roku sgmodelowane przez inne procesy np. erozje zwiazang z woda
opadowa.

Obecnos¢ wiekszych i lepiej wyksztatconych form reliktowych wskazuje
na to, ze w przesztosci, w tym w okresie matej epoki lodowej, procesy pery-
glacjalne odgrywaty wieksza role w rozwoju rzezby Tatr.
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7. PRAWIDLOWOSCI ROZMIESZCZENIA | WYKSZTALCENIA
WYBRANYCH FORM PERYGLACJALNYCH
W WYSOKICH GORACH EUROPY

Podstawg okreslenia prawidtowos$ci w rozmieszczeniu i wyksztatceniu form
peryglacjalnych w gérach wysokich sa odpowiedzi na nastepujgce pytania:

- czy geomorfologiczne efekty procesow peryglacjalnych sg takie same
w réznych gérach wysokich?

- czy istnieje prawidtowo$¢ w rozmieszczeniu form w obrgbie stoku, ma-
sywu, inna niz wynikajaca z pietrowosci geoekologicznej?

- czy istnieje zmienno$¢ w przebiegu i tempie proceséw peryglacjalnych?

Analizie zostang poddane podstawowe procesy peryglacjalne, czyli proce-
sy sortowania mrozowego isoliflukcjaoraz pelzniecie wieloletniej zmarzliny,
ktore sg najlepiej rozpoznane.

Przedstawiona w poprzednich rozdziatach charakterystyka rzezby perygla-
cjalnejw poszczeg6blnych obszarach wysokogérskich Europy, uwidocznitajej
zrdznicowanie wyrazone poprzez morfometrie i wyksztatcenie form, tempo
ich rozwoju i sposob rozmieszczenia W tabeli 34 zestawiono wystepowanie
aktywnych form peryglacjalnych w gdrach wysokich Europy, wedtug 4 kate-
gorii intensywnosci ich wystepowania: brak formy, formawystepuje rzadko
(lub nie ma pewnosci co do jej rozwoju wspdtczesnie), formawystepuje, oraz
formawystepuje licznie (powszechnie). Widoczne sg wyrazne réznice pomie-
dzy obszarami wysokogdrskimi w ,,nasyceniu" wspdtczesng rzezba perygla-
cjalng, wyrazonym liczbg typdw form i czestoScig ich wystepowania. Wszyst-
kie lub prawie wszystkie typy form rozwijajg sie w Alpach, Gdrach
Skandynawskich i Pirenejach, chociaz w Pirenejach wiekszos¢ z nich wyste-
puje mniej licznie. Zatem wsp6tczesna rzezbe peryglacjalng tych obszaréw
mozna okre$li¢ mianem rzezby peryglacjalnej sensu stricto, natomiast w po-
zostatych obszarach rzezba peryglacjalng sensu lato. W tych ostatnich obsza-
rach mniejszajest roznorodno$é rzezhy peryglacjalnej, nie rozwijaja sie wszyst-
kie rodzaje form, szczeg6lnie zwigzanych z mrozem, formy wystepuja mniej
licznie i czesto sg mate oraz nie w petni wyksztatcone. Nalezy zauwazy¢, ze
w obszarach z rzezbg peryglacjalngsensu stricto wystepuje wieloletnia zmar-
zlina ciggta. Stad ich Srodowisko peryglacjalne jest bardziej petne. Podobnie
jak rzezbetych obszaréw moznaje nazwac srodowiskiem peryglacjalnym sensu
stricto, w przeciwienstwie do Srodowiska peryglacjalnego zasadniczo bez



Tabela 34. Wystepowanie aktywnych form peryglacjalnych w gérach wysokich Europy
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Formy W'l;:glzie Zazl?ggnie B?:itsrlZie Skanc?yzrayw sKie Alpy | Retezat | Fagaras | Pireneje | Cairngorms
Pola gruzowe _ _ _ T T _ = T —
Lodowce gruzowe - - - + —+ = T —
Moreny z jadrem lodowym — — _ + T _ ) —
Palsa — — _ + _ _ — — —
Poligony niesoitowane - — - + + - i — _
Poligony sortowane + - — ++ ++ - - + +
Pierscienie sortowane + = - ++ ++ + + + +
Pasy sortowane + + + ++ + — i + +
Miniaturowe gleby strukturalne + + + + + + + + +
Tufury + + + + + + + + +
Loby soliflukcyjne + + + ++ ++ + + + +
Warstwy soliflukcyjne — — — + = - = _ +
Girlandy/terasy soliflukcyjne + + + + + + + + +
Terasetki + ++ ++ + ++ + ++ + +
Orajace glazy + + + ++ + + + + ++
Formy gelideflacyjne — + + + + — — + ++
Nisze niwalne + + + ++ + + + + +
Waly niwalne + — = + + + + T _

.— - nie wystepuje, .+’  wystepuje rzadko, ..+’  wystepuje, ,.++°  wystepuje obficie
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zmarzliny (tu zaliczam obszary z izolowanymi ptatami zmarzliny), ktére od-
powiednio mozna nazwac¢ srodowiskiem peryglacjalnym sensu lato.

Ponadto w kazdych gérach wystepuje dodatkowe zrdznicowanie wspot-
czesnej rzezby peryglacjalnej ze wzgledu na zmienno$¢ litologii, rzezby odzie-
dziczonej czy pietrowo$¢. Powoduje ono, ze warunki dla dziatania procesow
peryglacjalnych sie zmieniajg. Juz P. Hollerman i H. Poser (1977) stwierdzili,
ze na jednorodnym podtozu przestrzenny rozktad i wyksztatcenie rzezby pe-
ryglacjalnej oraz postaci lodu gruntowego zalezy wyraznie od takich zmien-
nych jak temperatura, opady, ekspozycja i wilgotno$¢ pokryw. Dodatkowo
zalezg one od innych, bardziej specyficznych zmiennych, takich jak czestosé,
intensywnos$¢ i gtebokos$é przemarzania, cech wiatru oraz gtebokosci i czasu
trwania pokrywy $nieznej. Dlatego wyksztatcenie formjest zréznicowane w po-
szczegoblnych obszarach.

Wyro6znione powyzej typy wspdtczesnej rzezby peryglacjalneji srodowisk
peryglacjalnych mozna stwierdzié réwniez w innych gérach wysokich Euro-
py. Niemal wszystkie formy rzezby peryglacjalnej rozwijaja sie wspotczesnie
w gorach Spitsbergenu (m. in. Klimaszewski 1960; Jahn 1970b, 1976; Pekala
1980; Sollid, Strobel 1992; Andre 1993; Akerman 2005), na Uralu (Kaleckaja
i in. 1974) czy na Kaukazie (Dumitrasko 1974; Dunaeva, Korejsa 1989), dla-
tego wspotczesng rzezbe peryglacjalng tych obszaréw mozna takze okresli¢
rzezba peryglacjalng sensu stricto. Nalezy jednak zaznaczyé, ze w kazdym
z wymienionych obszaréw wachlarz wspétczesnych form peryglacjalnych jest
nieco inny. Z kolei do obszaréw z rzezbg peryglacjalng sensu lato mozna zali-
czy¢ np. masyw Mont Dore w Masywie Centralnym, gdzie powyzej gornej
granicy lasu rozwija sie rzezba krioniwalna (Krzemien, Sobiecki 2004; Vala-
das 1984) lub masyw Sierra da Estrela w Portugalii, gdzie stwierdzono aktyw-
nos$¢ proceséw mrozowych prowadzacg do rozwoju niewielkich gruntéw struk-
turalnych (Vieira i in. 2003).

7.1. FORMY UWARUNKOWANE OBECNOSCIA
WIELOLETNIEJ ZMARZLINY

Formy wskaznikowe obecnosci wieloletniej zmarzliny sg rozne w bada-
nych gérach wysokich. W gérach Skandynawskich wystepuje najwieksze bo-
gactwo tych form (tab. 34), co mozna wigza¢ z surowoscig klimatu wynikaja-
cg z ich potozenia w strefie subarktycznej (tab. 4). Formami zwigzanymi ze
zmarzling sg pinga i zagtebienia termokrasowe po ich degradacji, niesortowa-
ne poligony tundrowe (Seppdla 1979, 1986,1995; Rapp 1982; Jossefson 1988;
Sollid, Sorbel 1998), a takze rzadziej wystepujgce waty morenowe z jadrem
lodowym i aktywne lodowce gruzowe (Ostrem 1964; Barsch 1971; Sollid,
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Serbel 1992; CAPS 1998). Typ form, ktére dominujg wsréd form zmarzlino-
wych jest raczej uwarunkowany rzezbg odziedziczong. W Alpach z kolei obec-
nos$¢ wieloletniej zmarzliny przejawia sie gtdwnie niemal powszechna aktyw-
noscig lodowcow gruzowych, udokumentowang pomiarami w catym taficuchu
(m.in. Barsch 1969a, b; Vietoris 1972; Evin 1983; Haeberli 1985; Carton i in.
1988; Barsch 1996; Haeberli i in. 2006). Pozostate formy w zasadzie nie wy-
stepuja. Prawdopodobnie znaczna grubos¢ pokrywy $nieznej nie sprzyja roz-
wojowi takich form jak np. pingo czy palsa. Aktywne lodowce gruzowe wy-
stepuja réwniez w Pirenejach (m.in. Serrano i in. 1995, 2001, 2006; Sanjose
2003; Lugon i in. 2004; Chueca, Julian 2005), ale podobnie jak w Goérach
Skandynawskich (CAPS 1998) w bardzo ograniczonej liczbie, zaledwie kil-
kunastu form. Dominacja lodowcoéw gruzowych wsréd form wskazujacych na
obecnos$¢ zmarzliny zaréwno w Alpach jak i w Pirenejach jest uwarunkowana
nie tylko klimatycznie, ale takze determinowana obecnoscig wystarczajaco
migzszych pokryw gruzowych, na stokach usypiskowych lub pochodzenia
glacjalnego w obrebie watéw morenowych, co odzwierciedla wypracowany
na podstawie badan alpejskich podziat na morenowe (gruzowe) lodowce gru-
zowe (debris rock glaciers) ipiargowe lodowce gruzowe (talus rock glaciers)
(Barsch 1988). Lodowce gruzowe poruszajgsie szybciej w Alpach niz w Pire-
nejach (tab. 9 i 24), ale najwieksze roznice tempa ich przemieszczania sg wi-
doczne pomiedzy poszczegblnymi latami czy dtuzszymi okresami czasu, co
ma raczej uzasadnienie Klimatyczne.

Obecno$é wieloletniej zmarzliny zostata takze udokumentowana przy uzy-
ciu metod posrednich w Tatrach (Dobinski 1996, 1997a, b; Moscicki, Kedzia
2001; Kedzia 2004, Gadek, Zogata 2005) i w Karpatach Potudniowych (Urdea
1992; Kern i in. 2004), ale ze wzgledu na jej typ - izolowanych ptatéw, nie
tworzg sie zadne formy wskaznikowe.

Zasadniczo typowe formy zwigzane z wieloletnig zmarzling potozone sg
w dnach dolin.

7.2. FORMY SOLIFLUKCYJINE

Rozmieszczenie form soliflukcyjnych zalezy od rédznych czynnikéw zwig-
zanych z rzezbg uprzednig (np. nachyleniem stoku) i klimatem. Procesy soli-
flukcji dziatajg w kazdych z omawianych goérach wysokich, ale ich efekty
morfologiczne ze wzgledu na wymienione powyzej uwarunkowania sg zroz-
nicowane (tab. 34). Dotyczy to szczeg6lnie wyksztatcenia wyraznych, duzych
form soliflukcyjnych. Terasetki, girlandy czy orajace gtazy wystepuja
we wszystkich gérach i zasadniczo w catym obszarze klimatycznej dziedziny
peryglacjalnej (tab. 34). Natomiast duze, wyrazne formy lobow, ktére sg wspot-
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czesnie aktywne, spotykamy gtownie w Alpach i Gérach Skandynawskich,
gdzie ich ruch jest takze 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 rozwijaja sie gtéwnie loby ijezyki soliflukcyjne (m.in.
HoHerman 1964,1967;Pissart 1964;Furrer 1972;Kaiser 1980, 1983; Coutard
i in. 1988a, 1996; Matsuoka i in. 2005), natomiast w Gérach Skandynawskich
rownie czesto wystepujgwarstwy, czyli formy z wyraznym czotem, w ktérych
trudno okresli¢ ich dtugos¢ i szerokos¢ (m. in. Rapp 1960; Rudberg 1962,
1964; Raczkowska 1990, 2003a). W obu omawianych obszarach wystepuja
zaréwno formy z pokrywa roslinna, jak i pozbawione roslinnosci formy soli-
flukcji swobodnej.

Rozwdj warstw soliflukcyjnych w Goérach Skandynawskich ma zwiazek
z duzg wilgotnoscig pokryw uwarunkowana wysokimi opadami i zasilaniem
woda roztopowg z ptatow $nieznych zalegajacych przez prawie cate lato i bli-
skoscig mniej przepuszczalnego podtoza skalnego, a takze z budowg pokryw
stokowych, gtdwnie z duzym udziatem drobnych frakcji w ich sktadzie. N. Mat-
suoka (200 Ib) dowodzac, ze warstwy soliflukcyjne sg typowe dla wysokich
szerokosci geograficznych np. Spitsbergenu, wigze ich obecno$¢ z bardziej
jednorodnym typem modelowania rzezby, a z kolei dominacje lobow solifluk-
cyjnych w gdrach srednich szerokosci geograficznych przypisuje ogranicze-
niu heterogenicznosci warunkéw dla rozwoju rzezby soliflukcyjnej.

Fakt, ze wilgotnos¢ ma podstawowe znaczenie dla przebiegu soliflukcji
moze uzasadnia¢ dominacjg form soliflukcyjnych réwniez w goérach Caim-
gorms, potozonych w klimacie morskim, chociaz wspétczesny rozwoj duzych
form w tym obszarze nie jest oczywisty (m.in. Kelletat 1970a, b; King 1968,
1971a, b; Hayness i in. 1998; Ballantyne, Harris 1994).

Jedynie w Gorach Skandynawskich soliflukcjajest tak powszechna, ze nie-
jednokrotnie system wzajemnie przenikajacych sie lob6éw i warstw soliflukcji
zajmuje cate zbocza i dna dolin. W Alpach, rzadziej w Caimgorms czy w Pi-
renejach, takie uktady obejmujatylko fragmenty zboczy. Natomiast w Tatrach
i Karpatach Potudniowych aktywne loby soliflukcyjne wystepujg zdecydo-
wanie rzadko, czesto jako formy pojedyncze na danym stoku. Przyczyny ta-
kiego rozmieszczenia trudno jednoznacznie okresli¢, pomimo coraz wigkszej
wiedzy na temat mechanizmu soliflukciji.

Do gtéwnych czynnikéw wptywajacych na przebieg soliflukcji nalezg re-
zim zamarzania i odmarzania, gteboko$¢ przemarzania, cechy strukturalne i tek-
sturalne pokryw stokowych, wilgotnos¢ irzezba uprzednia oraz cechy pokry-
wy roslinnej (Benedict 1970; Stocker 1979; Centre ... 1980; Harris 1981;
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Coutard iin. 1988a, 1988b; Jaesche i in. 1997, 2003; Jaesche 1999; Matsuoka
200 Ic). Dodatkowo roczne wartosci tempa sohflukcj i zalezg od dtugosci okresu,
jaki potrzebny jest do rozmarzniecia gruntu po wytopieniu pokrywy $nieznej,
tempa topnienia pokrywy $nieznej, ktére z kolei decyduje o ilosci dostarcza-
nej wody roztopowej, dtugosci zalegania ptata $niegu powyzej lobow w okre-
sie lata, dostarczajacych wode i podtrzymujacych dziatanie soliflukcji po roz-
marznieciu gruntu (Jaesche i in. 2003). Wskazana powyzej ztozonos¢
uwarunkowan sprawia, ze przebieg soliflukcji rézni sie w gérach strefy sub-
arktycznej i umiarkowanej.

N. Matsuoka (200 1b) dowodzi, ze w gérach $rednich szerokosci geogra-
ficznych oraz w strefie subarktycznej, w ktorych wystepuje ciepta wieloletnia
zmarzlina (temperatura -5°C, warstwa aktywna o migzszosci >Im) i sezono-
we przejscia przez zero, sezonowe zamarzanie i rozmarzanie gruntu obejmuje
warstwe o giebokosci od 0,5 do 2,0 metréw, wskutek zaréwno dobowych jak
sezonowych przej$é przez zero temperatury gruntu. Na stokach z cienka po-
krywa drobnej zwietrzeliny (<20 cm), pozbawionych roslinnosci powstajg loby
0 matej grubosci. W miejscach, gdzie pokrywa z drobnej zwietrzeliny ma wiek-
szg migzszos¢, wskutek rocznego spetzywania lub geliflukcji, wspomaganych
przez sezonowe podnoszenie i konsolidacje w czasie rozmarzania, urucha-
mianajest warstwa zwietrzeliny o grubosci kilku decymetréw, ktdéra przemiesz-
cza sie z predkoscia kilku centymetréw rocznie. W efekcie powstajg loby so-
liflukcyjne o wysokos$ci od 0,3 do 2,0 metra. W tabeli 35 przedstawiono
zréznicowanie morfometryczne lobéw w zaleznosci od cech srodowiska przy-
rodniczego.

Loby i warstwy soliflukcji moga mie¢ powierzchnie gruzowa lub pokrytg
roslinnoscia. Zmienia sie ona gtéwnie w zaleznosci od wysokosci bezwzgled-
nej, co jest dobrze widoczne w gorach strefy subarktycznej. W Alpach, a takze
w Pirenejach, zalezno$¢ ta jest zaburzona, gdyz czesto na przeciwnych zbo-
czach tej samej doliny wystepujg loby soliflukcji swobodnej, na stokach zim-
nych i zwiazanej na stokach cieptych.

N. Matsuoka(2001b) przypisuje powstawanie lobdw gruzowych, solifluk-
cji swobodnej, mchowi zwigzanemu z cyklami dobowymi zamarzania i roz-
marzania, w wyniku ktérego, nastepuje stosunkowo szybko przemieszczanie,
gtéwnie powierzchniowej warstwy o migzszosci 20 cm, zachodzacemu przy
udziale lodu wtoknistego lub spetzywania mrozowego. W warstwie gtebszej
(30-50 cm), w ktérej wieksze znaczenie majgroczne cykle przejsé przez zero,
w stosunku do cykli dobowych, przemieszczanie wskutek soliflukcji (roczne-
go spelzywania mrozowego lub geliflukcji) jest wolniejsze. W lobach soli-
flukcji zwigzanej przemieszczanie zwigzane jest gtdwnie z rocznymi cyklami
przejs¢ przez zero, a cykle krotkoterminowe sg prawie bez znaczenia. Powol-
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Tabela 35. Morfometria lobéw lodowcéw gruzowych i geliflukcyjnych
jako wskaznik cech $rodowiska i struktury wewnetrznej

(wedhug N. Matsouka i in. 2005)

Rodzaj
H (m) L l(l::)w materiatu na For'r;la Przyczyna Struktura wewngtrzna
powierzchni | %%
<0,2 <2 | gleba LSL | dobowe przemarznigcie irzgnn)_: gruz, 0 mugzszosel
02-3 2-30 | aleba HSL | sezonowy zamarznigeie | drobny gruz, o miazszosci
’ 8 lub topnienie >2m
SEcnoTmn 2 0ee drobny gruz, o miazszosci
0,2-5 2-30 | gleba MSL | wydtuzone topnienie >2m i
$niegu
3-30 | 30-300 | gleba PRG |wicloletnia zmarzling | B™DY 1 drobnygruz
0 miazszosci >3 m
bloki i gla: Il et Grzanee A ruby gruz, o miazszosci >
>S5 >100 skaiie glazy BRG | oraz konwekeyjne § o Y gz, a
chlodzenie

LSL niski lob soliflukcyjny (low solifluction lobe), rozwija sig, gdy cienka warstwa drobnej
zwietrzeliny jest uruchomiana przez dobowe pelzniecie mrozowe,

HSL wysoki lob soliflukcyjny (high solifluction lobe), rozwija sie wskutek sezonowego
zamarzania i rozmarzania, powierzchniowej warstwy zwietrzeliny (0,5 m grubosci),

MSL  wysoki lob soliflukcyjny (mud-flow solifluction lobe) wspomagany przez gwaltowne
splywy rozmarznigtej warstwy powierzchniowej, uruchamiane w czasie dlugiego topieninia
$niegu,

PRG lodowiec gruzowy kamienisty (pebbly rock glacier), oprocz glazéw ma domieszke
drobnego gruzu z wietrzenia mniej odpornych skat

BRG lodowce gruzowe, blokowe (bouldery rock glacier), ma warstwe aktywna zlozong z
glazdw bez domieszki drobnego materialu

ny ruch obejmuje warstwe, o glebokosci 30-60 cm i odbywa si¢ poprzez pel-
znigcie mrozowe i geliflukcje (Matsuoka 2001c). Zasadniczo w lobach soli-
flukcji swobodnej predkos¢ przemieszczania zmniejsza sig z glgbokoscia i zbli-
za sig do zera na glebokosci okoto 0,5 m (Matsuoka i in. 2003, 2005), ale
w lobach solilfukcji zwigzanej rozklad predkosci jest odwrotny, gdyz gérna
warstwa 10-20 cm przemieszcza si¢ najwolniej, hamowana przez zwarta po-
krywe roslinng (np. Benedict 1970; Gamper 1981; Price 1991)

W kazdym z omawianych obszarow wysokogorskich wystepuje uklad form
soliflukcyjnych powiazany z platami $niegu, niezaleznie od strefy klimatycz-
nej czy odmiany klimatu, a takze pigtrowosci. Loby i terasetki soliflukcyjne
rozwijaja si¢ u czola platéw $nieznych, czgsto schodzac na krawedzie nisz
polozonych nizej. Takie uklady sa jednak czgstsze w goérach strefy subark-
tycznej lub klimatu morskiego. Rozwoj lobow ponizej plata moze by¢ wspo-
magany przez splywy blotne, ktdre moga przemieszczac¢ warstwe powierzch-
niowa 0 migzszosci 0,15-0,2 m, co stwierdzano w Alpach. Ich dzialanie moze
skutkowac przyspieszeniem tempa przemieszczania lobu do 1 m/rok (Matsu-
oka 1in. 2003; Jaesche i in. 2003). Jednak zjawisko wspomagania soliflukcji
przez splywy blotne prawdopodobnie nie wystegpuje zbyt powszechnie.
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Zasadniczo loby soliflukcyjne wystepuja najczesciej w dolnej czesci zbo-
cza doliny np. w Dolinie Madriccio (badania wiasne), w Engadin (Matsuoka
i in. 1997), Karkevagge (Rapp 1960), Tarfali (Ragczkowska 2003a). Wyniki
wieloletniej serii pomiaréw japonskiego zespotu w Alpach Szwajcarskich (Mat-
suoka i in. 1997, 2003) dowodza, ze loby soliflukcyjne rozwijaja sie gtéwnie
u podndzy stoku, gdzie dominuje sezonowy cykl przejs¢ przez zero tempera-
tury gruntu i proceséw mrozowych. U podnézy stoku zwietrzelina jest grub-
sza i zawiera wiekszg ilos¢ drobnych frakcji materiatu, co wzmacnia efektyw-
nos$¢ cykli przejs¢ przez zero iprzyczynia sie do rozwoju duzych form lobéw
i warstw (Matsuoka i in. 1997; Matsuoka 200Ic). Potwierdzajg to wyzsze
wskazniki tempa soliflukcji mierzonej w profilu podtuznym stoku (Coutard
i in. 1996).

Dynamika soliflukcji wyrazona zaréwno przez tempo powierzchniowe jak
i objetosciowe zmienia sie znaczaco w zaleznosci od cech klimatu (Matsuoka
200Ic). Wskazniki okreslajace powierzchniowe tempo soliflukcji sg bardzo
zréznicowane irownoczesnie podobne w réznych goérach (tab. 15i 19). Takie
duze zréznicowanie wartosci tempa powierzchniowego wynika z jednej stro-
ny z r6znorodnosci stosowanych metod pomiarowych, ale gtdwnie jest wyra-
zem lokalnych uwarunkowari procesu, w tym litologii i potozenia. D.J. Smith
(1992), na podstawie badan w Gorach Skalistych dowodzi, ze btad w okresla-
niu tempa soliflukcji na podstawie krétkich serii pomiarowych siega ponad
150%. Srednie tempo geliflukcji okreslone na podstawie najdtuzszych serii
pomiarowych wynosi 2,9-3,1 cm/rok dla Gor 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 osigga 5-7 cm/rok (Re-
pelewska-Pekalowa, Pekala 1993, Akerman 1996). Wyniki dtugich serii
pomiarowych, na Spitsbergenie (Akerman 1996, 2005) lub w Goérach Skali-
stych (Smith 1992), dowodzg, ze tempo soliflukcji cechuje duza zmienno$é
W czasie.

W obszarach wysokogorskich, o ptytkim przemarzaniu dominuje dzienne
spetzywanie mrozowe, predkos$¢ powierzchniowa wynosi do 100 cm/rok, ale
ruch obejmuje tylko warstwe o migzszosci do 10 cm, przez co tempo objeto-
Sciowe jest mate. W warunkach plytkiego przemarzania gruntu soliflukcja sto-
sunkowo czesto jest wspomagana przez sptywy gruzowe (Matsuoka i in. 2003;
Jaesche iiin. 2003). Najwiecej materiatu zwietrzelinowego (predkos¢ objeto-
Sciowa) zostaje przemieszczane przez soliflukcje w obszarach z cieptg wielo-
letnig zmarzling lub w warunkach gtebokiego przemarzniecia ($rednia roczna
temperatura powietrza od -6 do 0 °C), zarébwno subpolarnych jak i wysoko-
gdbrskich, gdzie w wyniku petzniecia dziennego i sezonowego uruchamiana
jest warstwa 0 migzszosci 30-50 cm ze $rednig predkoscig powierzchniowg
kilku cm/rok (Matsuoka 200lc).
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7.3. FORMY MROZOWE

Dla rozwoju gruntéw strukturalnych wazna jest wilgotnos¢ i dostepnosé
luZznego, heterogenicznego materiatu, z udziatem drobnych frakcji. Procesy
sortowania mrozowego zasadniczo nie wymagajawiekszej aktywnosci mrozu
niz soliflukcja, ale sg bardziej uwarunkowane przez specyficzne warunki geo-
ekologiczne, takie jak odstoniete podtoze, pozbawione roslinnosci, ztozone
z drobnego i wilgotnego materiatu (Héllerman 1985). K. Graff (1993) dowo-
dzi, ze przy wilgotnosci gruntu wynoszacej 20-25% na stoku o nachyleniu
powyzej 10° rozwijajgsie pasy, lecz gdy grunt jest suchy to poligony powstajg
nawet przy nachyleniu stoku wynoszacym 25°, a pasy rozwijaja sie dopiero na
bardziej stromych stokach. Zasadniczo sortowane formy poligonéw i sieci
wystepuja na stokach o nachyleniu 0-6°, stopnie 1-11°, pasy sortowane 2-17°,
ajezyki gtazowe 5-20° (Odegard i in. 1988).

Mechanizm powstawania form mrozowych pomimo licznych badar nie
zostat jednoznacznie okreslony. M. Dabski (2006) podsumowujac istniejace
hipotezy wyrdznit 8 grup teorii. Hipotezy wyjasniajace powstawanie form
sortowanych w gérach mieszcza sie w grupach zaktadajacych - pulsacje i eks-
pansje osrodkéw pecznienia (Van Vliet Lanoe 1988b), powstawanie szczelin,
a nastepnie pulsacje i ekspansje szczelin poligonéw, (Pissart 1973; Stingl 1974),
a takze soliflukcje, erozje linijng lub sptyw spiralny. (Pissart 1974; Matsuoka
i in. 2003). Potwierdzenie prawdziwosci poszczegdlnych grup teorii wymaga
dalszych badan, podobnie jak numeryczny model zaproponowany przez M. A.
Kesslera i B.T. Wernera (2003).

Rozhiezne sg takze opinie na temat dtugosci okresu czasu potrzebnego do
wyksztatcenia sie form mrozowych, ktéry 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 prowadzg wszedzie do dezintegracji podtoza poprzez
wietrzenie. Zasadniczo natezenie tego procesu jest niewielkie inie ma znacza-
cych réznic pomiedzy poszczeg6lnymi omawianymi obszarami wysokogor-
skimi. Jakkolwiek rozw6j pokryw blokowych z wietrzenia in situ jest wspot-
czesnie prawdopodobny tylko w Alpach i Gérach Skandynawskich.

W efekcie dziatania proceséw mrozowych w kazdych omawianych gérach
wysokich rozwijajg sie grunty strukturalne, ale ich zestaw i powszechnos¢
wystepowania sa bardzo r6zne (tab. 34). Powszechnie rozwijajg sie formy drob-
ne, miniaturowych gruntéw strukturalnych itufuréw. Wszystkie rodzaje form
wystepuja tylko w Alpach i Gérach Skandynawskich. W pozostatych oma-
wianych gorach wysokich formy te wystepuja w znacznie ograniczonej licz-
bie lub prawie nie wystepuja, jak np. w Karpatach Potudniowych.
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Formy mrozowe, takie jak poligony ipierscienie, rozwijaja sie na powierzch-
niach ptaskich, ale jednoczesnie charakteryzujacych sie duzym stopniem wil-
gotnosci. Dlatego przypisane sg gtéwnie do den dolin i cyrkdw glacjalnych
lub niwalnych. Rzadziej wystepujg na sptaszczeniach stokowych czy grzbie-
tach, z wyjatkiem Goér Skandynawskich. Pojedyncze formy wystepuja w roz-
nych potozeniach. Bardzo charakterystyczne jest wystepowanie pierscieni lub
poligonéw na przedpolu wieloletnich ptatéw $niegu. Sortowane i niesortowa-
ne pasy wystepujg natomiast na stokach, czesto wypuktych.

7.4, WPLYW STREFOWEGO | PIETROWEGO ZROZNICOWANIA
SRODOWISKA NA ROZMIESZCZENIE FORM PERYGLACJALNYCH

Whplyw zréznicowania Srodowiska na rozmieszczenie form zostanie oce-
niony przy uzyciu form najlepiej poznanych, czyli form wskaznikowych wie-
loletniej zmarzliny, aktywnych lobow i warstw soliflukcyjnych oraz gruntéw
strukturalnych. Na rycinie 34 przedstawiono zréznicowanie potozenia wyso-
kosciowego dolnej granicy strefy z petng aktywnoscig wymienionych powy-
zej form peryglacjalnych w poszczegdlnych obszarach. Obnizanie granic wy-
stepowania form wraz ze wzrostem szeroko$ci geograficznej nawiazuje do
zmiennosci klimatu zwigzanego z potozeniem w réznych strefach klimatycz-
nych. Aktywne formy peryglacjalne, w lezacych w strefie subarktycznej Goé-
rach Skandynawskich, w tym takze formy zwigzane z wieloletnig zmarzling,
wystepujg powszechnie na wysokosci kilkuset metréw, natomiast w goérach
strefy umiarkowanej te same formy powstaja dopiero na wysokosci okoto
'2500 m n.p.m. Aktywne formy peryglacjalne, od r6znego ksztattu oraz wiel-
kosci gruntéw strukturalnych i form soliflukcyjnych, do zwigzanych z wielo-
letnig zmarzlina lodowcéw gruzowych i wielobokéw szczelinowych, wyste-
puja na poziomie morza w gdrach Spitsbergenu, (m.in. Czeppe 1961; Jahn
1970b, 1976; Sollid, Sorbel 1992; Repelewska-Pekalowa, Pekala 1993; Andre
1993), lecz panujacy tam klimat jest catkowicie odmienny niz w pozostatych
goérach wysokich Europy, gdyz obszar ten lezy w okotobiegunowej strefie kli-
matycznej.

Wspotczesna rzezba peryglacjalna gér wysokich zmienia sie takze w za-
leznosci od wptywdw morskich lub kontynentalnych na klimat danego obsza-
ru. Na przyktad na podobnej wysokosci bezwzglednej, w masywach Alp pod-
legajacych wptywom klimatu morskiego (np. Alpy Bernenskie), lodowce
zajmuja wiekszo$¢ obszaru i rozwija sie gtownie rzezba glacjalna, a w masy-
wach z wpltywami kontynentalnymi (np. Alpy Austriackie, Wtoskie) wyste-
puja lodowce gruzowe (Imhof 1996,1998; Liebl996, 1998). Z kolei na wschod-
nim sktonie Gér Skandynawskich wptyw klimatu kontynentalnego, wyraza
sie obecnoscig form wieloletniej zmarzliny np. palsa, pinga, ktére nie wyste-
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Ryc. 34. Zmienno$§¢ wystgpowania aktywnych form peryglacjalnych w gérach
wysokich Europy w profilu poludnikowym. Kolory: zielony — formy wskazmikowe
zmarzliny, czerwony — grunty strukturalne, niebieski — soliflukaja. Symbole: kdtko —
forma wystepuje licznie, kwadrat — forma wystepuje, trgjkat — forma wystepuje 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

puja na zachodnim sklonie gor, gdzie z kolei rozwijaja si¢ lodowce gruzowe
(Rapp 1982; Sollid, Serbel 1992; CAPS 1998). Zatem mozna stwierdzi¢, ze
w zaleznosci od odmiany klimatu nastepuje zastgpowanie jednych form inny-
mi (ryc. 35), ale zasadniczo wzrost stopnia kontynentalizmu klimatu sprzyja
rozwojowi rzezby peryglacjalnej. W morskim klimacie masywu Cairngorms
niemal nie rozwijaja si¢ wspdlczesnie formy gruntdéw strukturalnych.

Z kolei pigtrowos¢ znajduje wyraz gldéwnie w sposobie wyksztalcenia form
peryglacjalnych lub w samej obecnosci niektorych form, a takze w istnieniu,
uwarunkowanych klimatycznie dolnych granic wystgpowania form. Proble-
my te zostaly dobrze rozpoznane w gérach wysokich:;juz do lat 70. XX wieku
(Hollerman 1964, 1967, Stingl 1969, Kelletat 1970a, b; Jahn 1970b). Réwno-
cze$nie zwracano uwage na mozliwos¢ wystgpowania form ponizej wyzna-
czonych granic.

Pigtrowe zréznicowanie srodowiska wplywa takze na rézne wyksztalcenie
form peryglacjalnych powstajacych w wyniku dzialania tego samego procesu.
Formy soliflukcji swobodnej, pozbawione pokrywy roslinnej, podobnie jak
pasy sortowane zlozone z pasow materialu gruzowego réznej frakcji moga sig
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Ryec. 35. Rozw6j wspélczesnej rzezby peryglacjalnej a zmienno$é
klimatu peryglacjalnego

Development of present-day periglacial relief and variability of
periglacial climate

rozwija¢ tylko w najwyzszych pietrach. Obecno$¢ zwartej pokrywy ro$linnej
w pigtrze alpejskim znacznie ogranicza mozliwos¢ rozwoju gruntéw struktu-
ralnych.

Zalezno$¢ efektywnosci procesdéw peryglacjalnych od uwarunkowan sro-
dowiskowych powoduje, ze w rozmieszczeniu form peryglacjalnych znajduje
odzwierciedlenie mozaikowe zrdznicowanie srodowiska przyrodniczego gor
wysokich. Mozaikowos§¢ wynika gloéwnie ze zréznicowania rzezby starszej,
ktére ma wplyw na nachylenia stoku, ekspozycje, typ 1 miazszos¢ pokryw,
a takze klimatu lokalnego i warunkow wilgotnosciowych. Wskutek tego obok
siebie moga wystgpowac rézne formy rzezby np. loby soliflukeji czy pasy
sortowane lub poligony, a na podobnej wysokosci na sasiednich stokach loby
soliflukcji i lodowce gruzowe (np. Matsouka 1 in. 2005). Wynika z tego, ze
naczelng cecha rozmieszczenia form peryglacjalnych w goérachjest mozaiko-
wos¢, odzwierciedlajaca uwarunkowania lokalne w obrebie klimatycznej dzie-
dziny peryglacjalne;.

7.5. STREFA SUPRAGLACJALNA I PROGLACJALNA

W gorach gdzie wystepuja wspdlczesnie lodowce strefa peryglacjalnajest
dodatkowo zroéznicowana. W jej obrebie mozna wyrdzni¢ obszar ponad lo-
dowcami, nazywany strefg supraglacjalna, gdzie najczesciej wystgpuje ciagla
wieloletnia zmarzlina. W okresie krotkiego lata w warstwie czynnej dzialaja



199

gtdéwnie procesy wietrzenia mechanicznego prowadzace do rozwoju pokryw
blokowych in situ w Alpach czy Pirenejach lub rozwijajg sie formy mrozowe-
go sortowania i poligony niesortowane jak to sie dzieje w Gorach Skandynaw-
skich.

Oprécz tego w bezposrednim sasiedztwie lodowcow gorskich, takze jezo-
row lodowcowych wystepuje strefa o réznej szerokosci, ktéra mozna uznac za
odpowiednik strefy peryglacjalnej w rozumieniu W. Lozifnskiego (1909,1912),
czyli przylodowcowej i nazwaé strefg proglacjalna. Cechg charakterystyczna
tego obszaru jest bogactwo zywych form peryglacjalnych, gruntéw struktu-
ralnych, lobéw soliflukcyjnych czy lodowcoéw gruzowych. Formy te sg jed-
nym z elementdw rzezby paraglacjalnej wyrdznianej przez C. Ballantyne'a
(2002b).

W strefie proglacjalnej wystepuje duza ilos¢ nieskonsolidowanego mate-
riatu, ktdry jest podatny na dziatanie proceséw peryglacjalnych, poprzez znacz-
ne zréznicowanie frakcjonalne i sktadu mineralnego, oraz mozliwo$¢ prze-
trzymywania wody. Ponadto strefa ta jest najczesciej objeta wieloletnig
zmarzling. Wyniki badari w Alpach szwajcarskich wskazuja, ze takie wiasci-
wosci majg obszary w dnach dolin, z ktérych lodowce sie wycofuja od czasu
matej epoki lodowej (Reynard i in. 2003; Lugon, Delaloye 2004). Wielkos¢
tego obszaru jest r6zna w r6znych masywach. W Argentera najbardziej potu-
dniowym i zlodowaconym masywie Alp lodowce od matej epoki lodowej cof-
nety sie 0 100-150 m (Federici, Stefanini 2001), natomiast w masywie Ortles-
Cevedale czy w Ecrins, wedtug moich badan terenowych, te odlegtosci sg
kilkakrotnie wieksze.

Obszary, z ktérych wycofaly sie lodowce, objete wieloletnig zmarzling
w obecnym klimacie podlegajg degradacji (Lambiel, Reynard 2001). Grubo$¢
zmarzliny iwarstwy czynnej jest zréznicowana przestrzennie w zaleznosci od
dtugosci okresu czasu od ustgpienia lodowcéw z danego obszaru (Cannone
i in. 2003). Zmienia sie zasieg i termika tej starszej zmarzliny, a neo-zmarzli-
na wystepuje tylko bardzo lokalnie (Reynard i in. 2003).

Najwiekszymi z form peryglacjalnych rozwijajacych sie w strefie progla-
cjalnej sa lodowce gruzowe np. w Vanoise (m.in. Mamezy 1977b; Evin 1983;
Barsch 1988). W Alpach Otzalskich aktywne lodowce gruzowe rozwinety sie
z lodowcow gorskich z pokrywa gruzowa istniejgcych w matej epoce lodowej
ok. 1850 roku. Lodowce te obecnie zawierajg w $rodku pogrzebany l6d lo-
dowcowy (Berger iin. 2004). W Srodowiskach marginalnych, np. w Pirene-
jach lodowce gruzowe szybko reagujgna przejscie od glacjalnego do perygla-
cjalnego srodowiska (Serrano i in. 2001, 2002; Lugon i in. 2004). Obnizanie
powierzchni lodowcow gruzowych wynika z ich dopasowywania sie do wspot-
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czesnego klimatu (wyZsza temperatura, wieksza suchos¢ i ograniczone opady
$niegu) od czasu konca matej epoki lodowej, szczegélnie widoczne w ostat-
nich dekadach (Chueca, Julian 2005).

Obszary, z ktorych ustapity lodowce podlegaja réwniez intensywnym pro-
cesom mrozowym, ktére prowadza do rozwoju sortowanych gruntéw struktu-
ralnych (Ballantyne 1982, 20022, b; Ballantyne, Mathews 1982; Gerdol, Smi-
raglia 1990; Haugland 2006) lub lobéw soliflukcyjnych (Kellerer-Pirklbauer
2005). Aktywno$¢ proceséw sortowania mrozowego w strefie przy lodow-
cach jest dodatkowo stymulowana poprzez wystepowanie katabatycznych
wiatrdw, kiore oziebiaja temperature w bezposrednim sasiedztwie lodowcow
(Ballantyne, Mathews 1982; Obleitner 1994; Van Den Broeke 1997).



8. WPLYW RZEZBY ODZIEDZICZONEJ NA ROZWOJ
RZEZBY PERYGLACJALNEJ

W kazdym z analizowanych w tej pracy masywow starsza rzezba, ktora
wspotczednie poddana jest peryglacjalnej transformacji ma podobng geneze
glacjalng, ale typy rzeZzby sg rozne.

Typ alpejski z waskimi graniami i stromymi $cianami skalnymi otaczaja-
cymi kotty i ztoby lodowcowe oprécz Alp wystepuje takze w Tatrach i niekté-
rych masywach Karpat Potudniowych - Fagarae i Retezat oraz czeSciowo w Pi-
renejach. W Gorach Skandynawskich i Caimgorms wierzchowina jest prawie
ptaska, rozlegta, rozcieta gltebokimi ztobami o skalistych $cianach. W Pirene-
jach grzbiety o skalistych $cianach wznosza sie ponad wyréwnang rozlegtg
powierzchnie wierzchowinowa. Wyksztatcenie starszej rzezby jest zalezne od
budowy geologicznej, ktéra ma takze wptywa na jej cechy np. asymetrie,
a gtéwnie na cechy pokryw.

Odziedziczona rzezba decyduje o przestrzeni dla rozwoju form perygla-
cjalnych, stwarza ramy dla ich rozwoju. Od typu rzezby odziedziczonej zale-
zy wielko$¢ powierzchni ptaskich lub stromych, wyniesienie obszaru, ekspo-
zycja stok6w oraz cechy i migzszos¢ pokryw. Formy mrozowe rozwijajg sie
na powierzchniach ptaskich lub stokach o niewielkim nachyleniu, podobnie
jak formy soliflukcyjne, chociaz soliflukcjamoze zachodzi¢ na stokach nawet
do 35°. Stad rozwojowi rzezby peryglacjalnej sprzyjaja rozlegte i prawie pta-
skie wierzchowiny fjeldéw w Skandynawii lub obecno$¢ wysoko potozonych
barkéw lodowcowych w Alpach.

Istnienie stosunkowo ptaskich nie ,,zjedzonych" przez lodowiec wierzcho-
win (Géry Skandynawskie, Caingorms, czesciowo Pireneje), czy grzbietow
i przeteczy (Alpy, Tatry, Karpaty Rumunskie) stwarza odpowiednie warunki
do rozwoju rzezby peryglacjalnej, podobnie jak rozlegtych fragmentéw den
dolin z materiatem morenowym. Obecno$¢ scian skalnych, z ktérych w wyni-
ku wietrzenia dostarczany jest materiat gruzowy, jest jednym z podstawowych
czynnikow umozliwiajacych rozwoj lodowcow gruzowych, ktére w Alpach
wystepuja licznie (tab. 34), a np. w Gorach Skandynawskich sporadycznie,
chociaz w obu obszarach istnieje wieloletnia zmarzlina.

Typ starszej rzezby, odziedziczonej, decyduje czy formy peryglacjalne
koncentrujg sie jedynie w dnach dolin czy sg obecne takze na wierzchowinie.



Wyniesienie obszaru wplywa na cechy klimatu, obecnos¢ lodowcéw lodo-
wych, wieloletniej zmarzliny oraz na typ pokrywy ro$linnej, ktory z kolei de-
cyduja o typie rzezby peryglacjalnej rozwijajacej sie na tym obszarze.

W gorach wysokich, w ktorych nie wystepuja lodowce lodowe rzeZba pe-
ryglacjalna rozwija si¢ w calej strefie (dziedzinie) peryglacjalnej, az po grzbiety.
Rozlegle zlodowacenie gor ogranicza przestrzen dla rozwoju rzezby perygla-
cjalnej.

Starsza rzeZba odziedziczona wplywa takze na dystrybucje ciepla i $niegu
w glrach, a tym samym w sposéb zasadniczy determinuje przebieg i typ pro-
ces6w peryglacjalnych. W Gérach Skandynawskich platy $niezne czy pola
wystepuja gitédwnie na stokach o ekspozycji wschodniej. Zacienienie stok6w
przez Sciany cyrkow lodowcowych w Alpach, a takze w Pirenejach, wplywa
nateiike gruntu, w tym na obecnos¢ wieleletniej zmarzliny. W gorach, gdzie
panuja warunki graniczne dla strefy peryglacjalinej, zacienienie stoku umozli-
wia utrzymywaniie sie ptatéw wieloletniej zmarzliny.



9. ROLA PROCESOW PERYGLACIALNYCH
WE WSPOLCZESNYM ROZWOJU RZEZBY WYSOKOGORSKIEJ

Ocena roli, jakg pelnia procesy peryglacjalne we wspélczesnej ewolucji
rzezby goér wysokich, moze opiera¢ si¢ na obecno$ci form peryglacjalnych
w krajobrazie wyrazonych liczba, spectrum i powszechnoscig ich wystepo-
wania, ich stosunkiem do form o innej genezie oraz na udziale tych procesow
w obiegu materii i energii.

W strefie klimatu zimnego gor wysokich, czyli w obszarze powyzej gornej
granicy lasu, dziataniu proceséw peryglacjalnych poddany jest caty obszar
poza fragmentami zajetymi przez lodowce. Niemniej procesy peryglacjalne
wspohwysigpunatyim obszarze z innymi procesami morfogenetycznymi, nie
zwigzanymi bezposrednio z mrozem i ze $niegiem. Dodatkowo obecnos¢ mrozu
wplywa réwniez na przebieg innych proceséw. Udzial procesow z tych dwu
grup zmienia si¢ w ciagu roku. Kazda forma, réwniez utworzone przez inne
fiz peryglacjalne procesy, jest przeksztalcana przez procesy peryglacjalne, gdyz
podlega, z r6zng intensywnoscia, dzialaniu mrozu, lodu gruntowego i sniegu
przez caty rok, lub tylke przezjego czes¢. W takim sensie rola procesow zwig-
Zanyeh z tymi ezynnikami jest znaczaca. Jezeli intensywnosé proceséw pery-
glacjalniyeh jest duza, a pedieze podatie fia ich dzialanie to wiedy powstaja
edpewiednie formy rzezby. Dla przyldadu podneszenie mrozewe meze Za-
choedzié, jezeli wystepuja przejscia temperatury gruftu przez zere, ale nie jest
io tozsame z wykszialeeniem §ig gruntéw strukiuralnyeh. Pewsiaja ene depie-
i przy spizyjajasyeh warunkaeh lekalnyeh (m.in. Pissart 1973, 1974; Cenire
-:1980; Ceutard i in. 1988a, 1996; Kling 1996; Matsueka i in. 2002; Raez-
kewska 2003b, 2004b).

Procesy peryglacjalne wlaczaja sie takze w dzialanie powolnych ruchéw
masowych, w stopniu uzaleznionym od litologii i cech klimatu, co wyraza
spos6b petznigcia od lodowcoéw 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).

Przyjmujac, na podstawie najdluzszych serii obserwacyjnych w Alpach
i w Gérach Skandynawskich, Ze $rednie tempo przemieszczania wskutek soli-
flukcji wynosi 3-4 cm/rok (Gamper 1987; Rapp, Akerman 1993), mozemy
oceni¢, ze pokrywy stokowe w holocenie ulegly przemieszczeniu o0 300-400 m.
Oznacza to, ze najcze$ciej transportowany w ten sposob material zwietrzeli-
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nowy magt w tym okresie dotrze¢ do podstawy stoku. Przemieszczanie mate-
riatu w lodowcach gruzowych jest bardzo zréznicowane (tab. 9, 15), ale za-
sadniczo o rzad wielkosci wieksze. Jednak udziat lodowcoéw gruzowych
w transporcie jest ograniczony wskutek mniejszej czestosci ich wystepowania
w poréwnaniu z soliflukcja, ktorajest powszechna, szczeg6lnie w Gérach Skan-
dynawskich.

Nalezy dodac, ze wazngrole w transporcie zwietrzelin w Srodowisku pery-
glacjalnym petni sptukiwanie, gdyz ze wzgledu na brak roslinnosci istnieje
duza dostepnos¢ materiatu do transportu i wody pochodzacej z topienia $nie-
gu lub zmarzliny (French 1976, 1996). Znaczgca rola tego procesu zostata
stwierdzona zaréwno w Alpach (Dolfus, Kaiser 1979, Centre... 1980), jak iw
Pirenejach (Soutade 1980) oraz w Gérach Skandynawskich (Rapp, Strémqu-
ist 1979).

Na istotng role proceséw peryglacjalnych we wspdtczesnym modelowaniu
rzezby gér wysokich wskazuje obecno$¢ i bogactwo form peryglacjalnych
(tab. 34), ktére jak dowodzg iloSciowe wyniki badan sg aktywne. Tempo pro-
ces6w odpowiadajacych za rozwéj form peryglacjalnych jestjednak mate w po-
réwnaniu z gwattownymi ruchami masowymi takimi jak sptywy gruzowe, la-
winy czy obrywy, gdzie w trakcie jednego zdarzenia moze by¢ przemieszczana
duza ilo$¢ materiatu od grani do podstawy stoku, zjednoczesnym powstaniem
nowych form rzezby, czesto istniejagcych w krajobrazie, takze wysokogérskim,
przez dugi okres czasu (n.p. Pippan 1974, Rapp, Stromquist 1979; Soutade
1980; Garcia-Ruiz i in. 1992; Kotarba 1992a; Luckman 1992; Becht 1995;
Fuschs i in. 2001). Ich powstanie niszczy, w catosci lub czeSciowo, istniejace
formy peryglacjalne (Raczkowska 1999b).

Wystepowanie jednego i drugiego typu procesow w tym samym obszarze
skutkuje wzajemnymi zaleznos$ciami, jak miedzy innymi dowodzi G. Soutade
(1980) na podstawie badan we Wschodnich Pirenejach. Dla przyktadu sptywy
gruzowe stymuluja procesy peryglacjalne poprzez przyspieszenie ich tempa
(Matsuoka i in. 2003; Jaesche i in. 2003). Z kolei topienie sie wieloletnigj
zmarzliny wskutek zmian klimatu powoduje uruchamianie sptywéw gruzo-
wych (Haeberli 2005) lub powstawanie duzych obrywow na stokach alpej-
skich (Davis i in. 2001; Noetzli i in. 2003). Sptywy gruzowe w strefie perygla-
cjalnej charakteryzowano w Alpach w zwigzku z powodzig 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; Raczkowski 1997).

W Gérach Skandynawskich takze wskazywano na dominujaca role gwat-
townych mchéw masowych, szczeg6lnie sptywdéw gmzowych w przeksztat-
caniu ich rzezby (m.in. Rapp, Strémquist 1979; Rapp 1985; Nyberg 1985,
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1989; Jonasson, Stromauist 1987; Nyberg, Rapp 1998). Wyniki najnowszych
badan nad przemieszczaniem pokryw (program SEDIFLUX) wskazujg na to,
ze soliflukcja odgrywa gtéwna rolg w modelowaniu stokdw i przemieszczaniu
zwietrzelin, szczeg6lnie na gtadkich stokach peryglacjalnych o wyréwnanym
profilu podtuznym, gdzie ilo$¢ przemieszczanego w ten sposéb materiatu moze
by¢ poréwnywalna lub wieksza od iloSci przemieszczanej przez szybkie ru-
chy masowe w obszarach o rzezbie alpejskiej (Berthling i in. 2002). Takze
liczba form peryglacjalnych i tworzonych w wyniku gwattownych mchéw
masowych wskazuje na wieksze znaczenie proceséw peryglacjalnych.

Duzo czasu poswieca sie dyskusjom nad rzeczywistg efektywnoscia pro-
cesow peryglacjalnych i ich obecno$¢ w rzezbie (Thom 1988, 1992; French,
Harry 1992; Ballantyne, Harris 1994; Andre 2003). Zauwazono, ze niebez-
pieczne jest przypisywanie rozwoju pewnych form rzezby procesom perygla-
cjalnym, przy ograniczonej wiedzy natemat natury i tempa tych proceséw. Do
najlepszych przyktadéw nalezy niwacjaczy krioplanacja (Thom 1988; Thom,
Hall 2002). Takze powstanie skatek ostaicowych (tors), najczesciej przyjmo-
wane jest jako wynik krioplanacji i wietrzenia peryglacjalnego, podczas gdy
ich geneza moze by¢ preglacjalna (Ballantyne 1994). Rola proceséw perygla-
cjalnych moze by¢ wiasciwie oceniona po uzyskaniu wiekszej liczby danych
z ciggtego zapisu cech klimatu i przebiegu proceséw. Takie podejscie badaw-
cze umozliwi lepsze zdefiniowanie proceséw poprzez fizyczno-chemiczne za-
leznosci i przypisanie tym procesom ich morfogenetycznej roli.

Rola proceséw peryglacjalnych jest zmienna w czasie. Wspotczesny kli-
mat znaczaco ja redukuje, takze przestrzennie, zwlaszcza w gorach takich jak
Tatry czy Karpaty Potudniowe, gdzie reliktowe formy rzezby peryglacjalnej
np. lodowce gruzowe, poligony sg stosunkowo dobrze rozwiniete. Obecno$é
starszych, nieaktywnych i reliktowych, wiekszych form w wysokich gérach
réznych stref i odmian klimatu, $wiadczy, ze w przesztosci rola proceséw pe-
ryglacjalnych mogta by¢ wieksza niz wspotczesnie.
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10. WNIOSKI

W kazdych gdrach wysokich Europy klimat jest wystarczajgco surowy,
aby w obszarze powyzej gérnej granicy lasu dziataty procesy peryglacjalne,
prowadzac do wyksztatcenia odrebnych form rzezby peryglacjalnej lub uczest-
niczac w rozwoju form o innej genezie. Jednak tylko w tych gérach gdzie
surowos¢ klimatu pozwala na wystepowanie wieloletniej zmarzliny, typu cia-
gtego lub nieciggtego, ale nie w formie sporadycznych, izolowanych wysp,
wystepuje rzezba peryglacjalna sensu stricto. Rozwijajg sie tam wspo6tczesnie
wszystkie lub prawie wszystkie rodzaje form peryglacjalnych, a ich rozwoj
w spos6b parametryczny mozna przypisa¢ procesom peryglacjalnym. Do tych
obszaréw zaliczajg sie Alpy i Géry Skandynawskie, oraz czesciowo Pirengje.
W gorach, gdzie wieloletnia zmarzlina nie wystepuje lub wystepuje tylko w izo-
lowanych, niewielkich ptatach, rozwija sie wspotczesnie rzezba peryglacjalna
sensu lato. Dziatalno$¢ proceséw peryglacjalnych w tych obszarach nie za-
wsze prowadzi do wyksztatcenia wyraznych form rzezby. Rozwijaja sie w nich
jedynie niektére formy peryglacjalne.

Wystepowanie wyrdznionych powyzej typow rzezby peryglacjalnej nie jest
ograniczone jedynie do omawianych w tej pracy gor wysokich. Rzezba pery-
glacjalna sensu stricto wystepuje miedzy innymi na Kaukazie i Uralu w strefie
umiarkowanej oraz w goérach strefy okotobiegunowej, np. na Spitsbergenie.
Natomiast rzezba peryglacjalna sensu lato jest powszechna, gdyz wiekszo$é
gor wysokich w Europie nie jest wspotczesnie zlodowacona ani nie wystepuje
w nich ciagta wieloletnia zmarzlina.

Przebieg i skutki poszczegdlnych proceséw peryglacjalnych sg bardzo zréz-
nicowane regionalnie. W efekcie dziatania tego samego procesu powstajg od-
mienne formy, ale réwnocze$nie trudno wskaza¢ wyrazne réznice pomiedzy
jego tempem w poszczegblnych obszarach. Dlatego zadaniem przysztych ba-
dan jest koniecznos¢ powigzania procesdw i ich uwarunkowan z formami,
przy uzyciu catorocznego monitoringu obu elementéw.

Niezaleznie od powszechnosci wystepowania i réznorodnosci form pery-
glacjalnych, ich rozmieszczenie w obrebie klimatycznie uwarunkowanej stre-
fy cechuje, podobnie jak Srodowisko wysokog6rskie, mozaikowos¢, gdyz
wyksztatcenie rzezby zalezy w znacznym stopniu od uwarunkowan lokalnych.
Dlatego, chociaz procesy peryglacjalne dziatajgw catej strefie (dziedzinie kli-
matycznej) peryglacjalnej, rzezba peryglacjalnarozwija sie tylko we fragmen-



208

tach tej strefy. Ze wzgledu na stopien ,,nasycenia" rzezbg peryglacjalng obsza-
row wysokogorskich mozna wsrdd nich wydzieli¢, przez analogie do podzia-
t6w obszaréw z wieloletnig zmarzling, obszary z rzezbg peryglacjalng ciagta,
nieciagta i wyspowa. Pierwszy typ reprezentujg Gory Skandynawskie, szcze-
gélnie ich péinocna cze$é, drugi typ to Alpy, a pozostate obszary, chociaz
réznia sie znacznie miedzy sobg mozna zaliczy¢ do trzeciej grupy.

Wspoitczesne peryglacjalne modelowanie wysokich gér Europy cechuje
duze zréznicowanie (tab. 34). Kazdy obszar gérski cechuje sie inng specyfika,
zmienia sie rodzaj procesu dominujgcego we wspotczesnym rozwoju rzezby
peryglacjalnej i zespdt form typowych dla danego obszaru, réwnoczes$nie
wyrozniajacych ten obszar sposrdd innych. W Gérach Skandynawskich pro-
cesy peryglacjalne, a szczegdlnie soliflukcja, odgrywaja gtéwna role we wspot-
czesnym modelowaniu ich rzezby, prowadzac do rozwoju duzych i licznych
form lobow i warstw soliflukcyjnych oraz gruntéw strukturalnych. Wystepuja
tu wszystkie typy form, chociaz sposréd innych obszaréw wyréznia je wyste-
powanie palsa i poligonéw niesortowanych (tundrowych). Z kolei Caimgorms
wyrdznia sie sposrod innych goér dominujacg dziatalno$cig wiatru, prowadza-
cq do degradacji zwartych, duzych fragmentéw stoku na szczytowej wierz-
chowinie, w tym réwniez aktywnych form soliflukcyjnych, ktére sg tam naj-
czestszym elementem rzezby peryglacjalnej. Stad tez czeste sa tam takze formy
eoliczne, natomiast grunty strukturalne wystepujg sporadycznie. W Tatrach,
podobnie jak w Karpatach Potudniowych (Retezat, Fagara8) dziatanie proce-
sow peryglacjalnych jest ograniczone czasowo oraz przestrzennie, stad ak-
tywne formy peryglacjalne sg stosunkowo niewielkie i mato liczne. Jednak
w Tatrach r6znorodno$¢ tych form jest najwieksza. Rozwoj form peryglacjal-
nych jest wynikiem wspotdziatania z innymi procesami, przy czym procesy
peryglacjalne odgrywajg najwazniejszarole, poza gwattownymi ruchami ma-
sowymi, w modelowaniu obszaru powyzej gérnej granicy lasu. W strefie umiar-
kowanej, wérdd badanych gér, jedynie Alpy cechuje podobne do Gér Skandy-
nawskich, bogactwo rzezby peryglacjalnej. W obu obszarach rozwijaja sie
prawie wszystkie typy form. Wyr6znia je duze zr6znicowanie rzezby, w tym
obecnos$¢ dobrze widocznej strefy proglacjalnej oraz znaczna liczba aktyw-
nych lodowcdw gruzowych. Procesy peryglacjalne sa powszechne w obsza-
rze wysokogorskim Alp, nie objetym zlodowaceniem, ale gwattowne ruchy
masowe (sptywy gruzowe, obrywy i lawiny) prawdopodobnie odgrywajg wiek-
szg role w przeksztatcaniu rzezby, ze wzgledu na ilo$¢ przemieszczanego ma-
teriatu i wielko$¢ tworzonych przez nie form. Wspdtczesna rzezba perygla-
cjalnaPirenejow jest niemal tak bogatajak rzezba Alp, ale formy sg niewielkie
i nie tak liczne. Wystepujgtam takze lodowce gruzowe. Najbardziej widoczne
sg skutki wietrzenia oraz formy soliflukcyjne i niwalne.



209

Dolna granica wystepowania aktywnych form peryglacjalnych obniza sie
wraz ze wzrostem szerokosci geograficznej, pod wptywem strefowej zmien-
nosci klimatu, od okoto 2500 m n.p.m. w strefie umiarkowanej do kilkuset
(600-800) w strefie subarktycznej (ryc. 34). Zwiekszenie stopnia kontynenta-
lizmu klimatu wyraza sie wiekszym udziatem peryglacjalnego modelowania
rzezby (ryc. 35).

W wysokich gdrach procesy peryglacjalne, chociaz nalezg do najwazniej-
szych modelujacych ich stoki, nie sg wystarczajgco ,intensywne", aby zasad-
niczo zmieni¢ morfometrie i morfologie odziedziczonej rzezby.
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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 -
Fagéra§ and Retezat massifs, the Alps and the Pyrenees (Fig. 2). The analysis of
periglacial relief is based on results of the authoi’s studies and results of former stud-
ies colleeted from relevant referenees. The lack of distinction between aetive and
noen-active periglacial forms in many former studies was a cause of difficulties in the
performed analysis.



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 1and 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 summit 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 differencesin
the rate of processes have not been found, 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 inthe 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 differemt crigin 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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