
Rejestr zmian klimatycznych póŸnego glacja³u i holocenu w obrêbie torfowiska
pod Kotoniem (Beskid Œredni, Karpaty zewnêtrzne)
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Late Glacial and Holocene climatic changes registered in a peat bog at Kotoñ Mount (Beskid Œredni Range, Outer
Carpathians; southern Poland). Prz. Geol., 49: 1161–1166.

S u m m a r y . On the southern slope of the pass located between Kotoñ Mt. and Pêkalówka Mt. (Beskid Makowski Mts), a colluvial
vast landslide surrounded by two wedge-shaped niches occurs. At the foot of one of these niches, a longitudinal depression (gutter pipe
type) filled up with a fen type peat bog was formed. The maximum depth of these deposits is about 4.7 m. At the bottom there occurs silt
with gravel and a thin layer (10 cm) of strongly decomposed peat (dated at 12140 ±70 BP by a 14C method) and covered with clayey silt
(4.18–3.85 m). This is overlain by moss fen and sedge-moss fen type peat (3.85–1.2 m) covered, in turn, by a thick mineral layer
(1.2–0.2 m) composed of clay and silty clay. The profile ends with a thin level of sedge peat. Mineral cover was deposited in some
stages; the first was ascribed to a wet period of the Boreal–Atlantic phase boundary, whereas the main was assigned to the Early
Subboreal, and the Subatlantic phase. The radiocarbon datings, confirmed by a pollen analysis, indicate that the landslide depression
formed during the Bølling Interstadial. The peat accumulation started with the Older Dryas and the Allerød Interstadial. The deposi-
tion of mineral (non-organic) layers that underlie the peat bog was linked to the wet phases recorded in the Early Atlantic, Early
Subboreal, and Early Subatlantic.

Key words: landslide, peat bog, radiocarbon datings, pollen analysis, climatic phases, Late Glacial, Holocene, Outer Carpathians

Na pó³noc od Krzczonowa w pobli¿u Myœlenic, w stre-
fie przywierzchowinowej pasma Kotonia i Koskowej Góry
Beskidu Makowskiego (Œredniego), znajduje siê rozleg³e
osuwisko, które obejmuje po³udniowe partie prze³êczy
miêdzy wzgórzami Kotoñ (857 m n.p.m.) i Pêkalówka (835
m n.p.m.; ryc. 1, 2). W obrêbie tego osuwiska powsta³o
zag³êbienie wype³nione osadami organiczno-mineralnymi
torfowiska niskiego. Analiza tych osadów, jak równie¿
datowania radiowêglowe weryfikowane palinologicznie i
karpologicznie, pozwoli³y na odtworzenie zmian klima-
tycznych póŸnego glacja³u i holocenu.

Budowa geologiczna regionu

Obszar na którym powsta³o osuwisko, znajduje siê w
strefie tektoniczno-facjalnej Siar p³aszczowiny magurskiej
(Wójcik & R¹czkowski, 1994). G³ówny grzbiet pasma
Kotonia i Koskowej Góry w obrêbie którego wystêpuje
forma osuwiskowa, zosta³ inwersyjnie wyciêty w ³êku
Koskowej Góry–Kotonia–Pcimia, wype³nionym grubo³awi-
cowymi piaskowcami magurskimi facji glaukonitowej
(Burtan & Szymakowska, 1964; Wójcik & R¹czkowski,
1994). Piaskowce grubo³awicowe s¹ podœcielone drobno-
rytmicznym fliszem warstw hieroglifowych oraz (w stre-
fach przydolinnych pó³nocnego sk³onu pasma), ³upkami
pstrymi, grubo³awicowymi piaskowcami pasierbieckimi i
cienko³awicowym fliszem warstw inoceramowych (ryc.1).

Charakterystyka formy

Osuwisko powsta³e w obrêbie pó³nocnego skrzyd³a
synkliny Koskowej Góry–Kotonia–Pcimia, jest genetycz-
nie zwi¹zane z rozwojem leja Ÿród³owego potoku Rusna-
ków (dop³yw Krzczonówki). Posiada ono kszta³t
rozleg³ego klina, w którym dwie linijnie rozwiniête nisze
wysokoœci 15–30 m, d³ugoœci ok. 400 m ka¿da i zasadni-
czych kierunkach 350–360o oraz 280o, powsta³y wzd³u¿

zespo³ów spêkañ skoœnych (D1) oraz (s³abiej zaznaczo-
nych) pod³u¿nych (L) do biegu warstw (ryc. 2).

Ruch mas skalnych odspojonych wzd³u¿ kilku p³asz-
czyzn spêkañ, nast¹pi³ w kierunku po³udniowym po
powierzchniach ³awic, zapadaj¹cych tu pod k¹tem 20–25o

(ryc. 2). Osuwisko jest wiêc form¹ skaln¹, translacyjn¹,
konsekwentno-zeœlizgow¹ (wg Bober, 1984; Dikau i in.,
1996). Brak wyraŸnych etapów odm³odzeñ osuwiska
wskazuje, ¿e powsta³o ono w efekcie jednej fazy ruchów
masowych. Jedynie w po³udniowych, brze¿nych partiach,
forma jest wspó³czeœnie rozcinana lejem Ÿród³owym poto-
ku Rusnaków (ryc. 2).

Charakterystycznym elementem rzeŸby osuwiska s¹
rozleg³e, p³askie powierzchnie koluwium (1,5 ha), wystê-
puj¹ce w jego centralnych partiach (ryc. 2; Margielewski,
1997; 2000b). Pod jedn¹ z nisz o przebiegu N–S, w trakcie
g³ównych ruchów osuwiskowych, utworzy³o siê rynnowe
zag³êbienie o wymiarach 40 x 90 m. Jego œrednia g³êbo-
koœæ wynosi w centralnych partiach 3,20–3,80 m,
osi¹gaj¹c lokalnie 4,70 m (ryc. 3). Zag³êbienie z jednej
strony jest ograniczone nisz¹, z drugiej zaœ wyd³u¿onym
wa³em koluwialnym, wznosz¹cym siê w formie stopnia ok.
4 m ponad poziom g³ównego wyp³aszczenia osuwiska
(ryc. 2, 3). Wspó³czeœnie zag³êbienie jest wype³nione
organiczno-mineralnymi osadami torfowiska niskiego
(ryc. 3, 4; Margielewski, 1997; 2000b).

Metodyka badañ

Profil osadów rozpoznano 12 wierceniami œwidrem
Instorf oraz 13 wierceniami sonduj¹cymi œwidrami œlima-
kowym i puszkowym.

Osady organiczne wystêpuj¹ce w profilu, zosta³y ozna-
czone przez K. Lipkê z Akademii Rolniczej w Krakowie:
rodzaj i gatunek torfu okreœlono przyjmuj¹c klasyfikacjê
To³py i in. (1967). Typ uziarnienia osadów mineralnych
oznaczono metod¹ areometryczn¹ Bouyoucosa-Cassa-
grande’a z modyfikacj¹ Prószyñskiego (por. Lityñski i in.,
1976), zaœ do okreœlenia typu osadów zastosowano klasyfi-
kacjê Sheparda (1954), z u¿yciem skali wielkoœci ziarn
Wentwortha (1922). Krzyw¹ strat pra¿enia osadów w tem-
peraturze 550oC, wykonano dla 5 cm sekwencji profilu.
Datowania radiowêglowe zosta³y wykonane w Laborato-
rium Radiowêglowym w Kijowie (Ki). Obecnie profil ma
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pe³n¹ analizê palinologiczn¹ (wykonan¹ przez A. Obido-
wicza z IB PAN w Krakowie) i karpologiczn¹ (S. Pelc z AP
w Krakowie), których pe³ne wyniki zostan¹ przez autorów
zaprezentowane w póŸniejszych opracowaniach.

Sekwencja osadów wype³niaj¹cych
zag³êbienie osuwiskowe

Analiza karpologiczna osadów wskazuje, ¿e by³y one
osadzane w nieprzep³ywowym zbiorniku wodnym,
pocz¹tkowo sta³ym, póŸniej zaœ zarastaj¹cym i zanikaj¹cym.
W najg³êbszych partiach zag³êbienia, osady rozpoczyna i³
mu³kowo-piaszczysty (4,7–4,25 m) z licznymi ostrokrawê-
dzistymi fragmentami piaskowców. Na nim wystêpuje
cienka (7 cm) warstwa torfu bezstruktural-
nego, s³abo zaznaczaj¹ca siê na krzywej strat
pra¿enia (ryc. 4). Materia³ organiczny
pobrany z tej warstwy, zosta³ datowany
radiowêglem na 12140 ±70 BP (Ki–7905),
zaœ analiza palinologiczna tej sekwencji pro-
filu wskazuje, ¿e jest on zdominowany przez
zespo³y stepo-tundry, typowe dla póŸnego
glacja³u (vide Margielewski, 1997). Zarów-
no data radiowêglowa, jak i palinologia
wskazuj¹, i¿ osady tej czêœci profilu by³y
deponowane w fazie interstadialnego ocie-
plenia BØlling. Powy¿ej w profilu, w
interwale 4,18–3,85 m, wystêpuje utwór
mineralny, oznaczony areometrycznie jako
i³ mu³kowy (ryc. 4). Wed³ug analiz palinolo-
gicznych, by³ on równie¿ deponowany w
BØllingu, zaœ jego strop stanowi górn¹ grani-
cê tego interstadialnego ocieplenia. Warstwa
torfu bezstrukturalnego, jak równie¿ i³u
mu³kowego, tworz¹ w obrêbie torfowiska
nieci¹g³y poziom, ograniczony jedynie do
centralnej, najg³êbszej partii zag³êbienia
(ryc. 3).

Ponad i³em mu³kowym (w pozosta³ych
partiach torfowiska bezpoœrednio ponad
mu³kami sp¹gowymi) rozpocz¹³ siê etap
akumulacji torfów. W najg³êbszych partiach
profilu (w interwale 3,85–3,25 m) by³y depo-
nowane zailone torfy mszyste (Bryalo-Parvo-
caricioni bryaleti), lokalnie z wk³adkami
torfów drzewnych olchowych (Alnioni alne-
ti; ryc. 4). Pocz¹tek ich depozycji zosta³
datowany radiowêglem na 11940 ±70 BP
(Ki–7781), co wskazuje, ¿e nast¹pi³ on w
fazie och³odzenia starszego dryasu (ryc. 4).

Na g³êbokoœci 3,3–3,4 m zaznacza siê
na krzywej pra¿enia gwa³towny wzrost strat,
zwi¹zany z akumulacj¹ czystych torfów
mszystych (Bryalo-Parvocaricioni bryaleti).
Data 11770 ±80 BP (Ki–7782) uzyskana ze
sp¹gu tych torfów wskazuje, ¿e intensywny
wzrost akumulacji osadów organicznych,
by³ zwi¹zany z ociepleniem interstiadia³u
AllerØd, co potwierdza równie¿ analiza pali-
nologiczna tej czêœci profilu. Data uzyskana
z przydennych partii analogicznych czys-
tych torfów mechowiskowych w p³ytszych
partiach torfowiska Kotoñ (spoczywaj¹ tu
one bezpoœrednio na mu³kach sp¹gowych
ok. 3,2–3,15 m) jest nieco m³odsza i wynosi
10910 ±75 BP (Ki–5932; Margielewski,
1997).

Po dacie radiowêglowej 11540 ± 100 BP (Ki–7968)
uzyskanej z torfów mszystych na g³êbokoœci 2,9 m,
nast¹pi³a stopniowa dostawa osadów mineralnych do
zbiornika (jest ona odzwierciedlona na krzywej strat pra¿e-
nia), jak równie¿ zmiana rodzaju torfów (ryc. 4). W
interwale 2,55–2,05 by³y tu bowiem akumulowane torfy
turzycowo-mszyste (Bryalo-Parvocaricioni cariceto-bry-
aleti) prze³awicone torfami turzycowymi (Magnocaricioni
cariceti). Utwór typowy dla tego odcinka profilu, osadza³
siê w ch³odniejszych (i wilgotniejszych) warunkach,
sprzyjaj¹cych równie¿ okresowej dostawie do zbiornika
osadów mineralnych i móg³ byæ zwi¹zany z lokalnymi
wahaniami klimatu w AllerØdzie (ryc. 4). Od g³êbokoœci
ok. 2,0 m, na krzywej strat pra¿enia zaznacza siê stopniowy
wzrost udzia³u materii organicznej w profilu, zwi¹zany z
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Ryc. 1. Lokalizacja osuwiska pod Kotoniem na tle budowy geologicznej regionu.
(geologia wg Burtan & Szymakowskiej, 1964; Wójcika & R¹czkowskiego, 1994)
Fig. 1. The localization of landslide at the foot of Kotoñ Mt. against the geology of
the region. Geology after Burtan & Szymakowska, 1964; Wójcik & R¹czkowski,
1994



kolejnym etapem sedymentacji torfów mszystych. Data
radiowêglowa uzyskana z g³êbokoœci 1,95–2,0 m, wynosi
10530 ±120 BP (Ki–7967) i jest ju¿ zwi¹zana z och³odze-
niem m³odszego dryasu, którego osady wed³ug oznaczeñ
palinologicznych, by³y deponowane w interwale 1,85–1,2 m.
S¹ one tu reprezentowane g³ównie przez torfy mszyste
(Bryalo-Parvocaricioni bryaleti; ryc. 4).

Data radiowêglowa uzyskana z g³êbokoœci ok. 1,45 m
wynosi 10080 ± 90 BP (Ki-8151) i jest zwi¹zana z prebo-
rea³em. Jednak¿e z analiz py³kowych wynika, ¿e ten odci-
nek profilu (a¿ do g³êbokoœci 1,25 m) by³ akumulowany w
m³odszym dryasie (ryc. 4). Kolejna data radiowêglowa
9260 ± 90 BP (Ki-7966), uzyskana z g³êbokoœci 1,30 m,
równie¿ jest m³odsza od oznaczeñ palinologicznych,
wskazuj¹cych, ¿e osady te mog³y byæ nadal deponowane w
m³odszym dryasie. Trudno na obecnym etapie badañ jed-
noznacznie stwierdziæ, czy rozbie¿noœci miêdzy datami
radiowêglowymi i analizami py³kowymi tego odcinka pro-
filu (przejœcie: m³odszy dryas–preborea³) s¹ efektem
odm³odzenia datowañ radiowêglowych, czy specyfiki
interpretacji palinologicznej. W zwartych osadach wystê-
puj¹cych powy¿ej w profilu, trudno bowiem by³o na pod-
stawie analiz py³kowych wydzieliæ poszczególne
chronozony eo- i mezoholocenu: s¹ one tu znaczone
³¹cznie jako PB–BO–AT (vide ryc. 4). Jednak na krzywej
strat pra¿enia, na g³êbokoœci 1,45 m (z tego w³aœnie pozio-
mu otrzymano datê 10 080 ± 90 BP) jest widoczne maksi-
mum, odzwierciedlaj¹ce intensyfikacjê akumulacji materii
organicznej (ryc. 4). Mo¿e to wskazywaæ na tendencje
typowe ju¿ dla preborealnego ocieplenia, kiedy to nastêpo-
wa³a intensywna akumulacja torfu (Starkel, 1991; Obido-
wicz, 1996) i poœrednio potwierdzaæ istotnoœæ datowania
radiowêglowego, wskazuj¹cego na preborealny wiek tego
poziomu.

Od g³êbokoœci ok. 1,4 m zaznacza siê regresja krzywej
strat pra¿enia, zwi¹zana z sukcesywn¹ dostaw¹ do zbiorni-
ka materia³u mineralnego i zmian¹ sedymentacji torfów z
mszystych na turzycowo-mszyste i turzycowe (ryc. 4).
Stopniowa dostawa osadów mineralnych rozpoczê³a siê
ju¿ w fazie* preborealnej i by³a kontynuowana w trakcie
trwania borealnego och³odzenia, na co wskazuje data 8780

± 90 BP (Ki–7965) uzyskana z g³êbokoœci 1,15 m.
Pocz¹tek sedymentacji osadów mineralnych (okreœlonych
areometrycznie jako i³) zaznaczaj¹cych siê na krzywej strat
pra¿enia w postaci rozleg³ego minimum, zosta³ datowany
radiowêglowo na granicê faz* borealnej i atlantyckiej, co
potwierdza równie¿ analiza palinologiczna (ryc. 4). Naj-
starsza z dat uzyskana z g³êbokoœci 1,1 m ze sp¹gu tej
pokrywy, wynosi bowiem 8230 ± 80 BP (Ki–8150), powy-
¿ej zaœ z interwa³ów 1,00–1,05 m i 0,9–1,0 m, otrzymano
kolejno daty: 7720 ± 90 BP (Ki–7964) i 7540 ± 80 BP
(Ki–8149) (datowano detrytus roœlinny wystêpuj¹cy w ile).

Daty radiowêglowe wskazuj¹, ¿e pokrywa mineralna
na torfach nie jest efektem jednego, ci¹g³ego cyklu sedy-
mentacyjnego rozpoczêtego na prze³omie faz borealnej i
atlantykiej. Wed³ug analizy py³kowej, na g³êbokoœci ok.
0,65 m wystêpuje hiatus (brak jest tu zarówno osadów
schy³ku fazy atlantyckiej, jak równie¿ wczesnej fazy sub-
borealnej). Datowanie radiowêglowe fragmentu drewna
wystêpuj¹cego wœród utworów mineralnych na g³êbokoœci
ok. 55 cm (nieco powy¿ej poziomu z luk¹ stratygraficzn¹)
wynosi tutaj 3470 ±80 BP (Ki–8787). Pocz¹tek m³odszego
etapu sedymentacji pokrywy, by³ wiêc zwi¹zany ze zwil-
goceniem klimatu rejestrowanym na pocz¹tku fazy subbo-
realnej, zaœ jej depozycja by³a kontynuowana równie¿ w
fazie subatlantyckiej.

W górnych partiach pokrywy mineralnej, na g³êboko-
œci 0,40 m, jest widoczna zmiana sedymentacji, gdy¿ i³
przechodzi tutaj w i³ mu³kowy (pylasty), wy¿ej zaœ (na
g³êbokoœci 0,25 m w i³ mu³kowo-piaszczysty (ryc. 4)
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*Dla okreœlenia poszczególnych jednostek holocenu, autor
u¿ywa terminu: faza (np. faza atlantycka: m.in. za Alexandrowi-
czem, 1996). Nale¿y bowiem zwróciæ uwagê na fakt, ¿e dotych-
czas powszechne okreœlanie poszczególnych jednostek holocenu
okresami (np. okres atlantycki, itd.), jest nieprawid³owe z punktu
widzenia obowi¹zuj¹cych zasad polskiej klasyfikacji stratygra-
ficznej (Birkenmajer red., 1975). Wed³ug hierarchii jednostek
zawartej w tej klasyfikacji, okresem (który stanowi jedn¹ z naj-
wy¿szych jednostek geochronologicznych) jest bowiem czwar-
torzêd.
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Odzwierciedlenie zmian klimatycznych póŸnego
glacja³u i holocenu w sekwencji osadów torfowiska

Datowania radiowêglowe uzyskane z dna zag³êbienia
oraz analiza palinologiczna, pozwalaj¹ wi¹zaæ czas utwo-
rzenia osuwiska z interfaz¹ BØlling. Rozpoczêcie ci¹g³ej
sedymentacji torfów nast¹pi³o ju¿ u schy³ku starszego dry-
asu (torfy zailone), zaœ pe³ny rozwój torfowiska rozpocz¹³
siê na pocz¹tku interfazy AllerØd. W obrêbie analizowanego
profilu charakterystyczna jest sedymentacja „zimnych”
osadów mineralnych (i³ mu³kowo-piaszczysty i i³ mu³kowy) w
trakcie trwania ocieplenia interfazy BØlling. Tego typu intensyw-
na dostawa materia³u allochtonicznego do zbiornika,
mog³a byæ zwi¹zana z uruchamianiem pokryw stokowych
w wyniku stopniowego zaniku wieloletniej zmarzliny,
bêd¹cego efektem powszechnego, okresowego ocieplenia
klimatu pod koniec plejstocenu (Starkel, 1991; Starkel &
Gêbica, 1995; Madeyska, 1999). Charakterystyczne dla
tego odcinka profilu by³o szybkie tempo sedymentacji osa-
dów mineralnych wynosz¹ce w interwale 4,18–3,85 m, ok.
1,5 mm/rok. Nasiona Viola palustris znalezione w cienkiej
wk³adce silnie roz³o¿onego torfu (4,15–4,22 m) prze³awi-
caj¹cego osady mineralne z interfazy BØlling wskazuj¹, i¿
ten epizod akumulacji organicznej, by³ zwi¹zany z umiar-
kowanym (lub umiarkowanie ch³odnym) klimatem.

Sedymentacja osadów mineralnych (i³ mu³kowy) by³a
kontynuowana równie¿ w pocz¹tkowej fazie och³odzenia
starszego dryasu, (ryc. 4). Jednak w trakcie trwania tego
och³odzenia, nastêpowa³ stopniowy wzrost akumulacji
materii organicznej (ryc. 4). Akumulacja torfów mechowi-
skowych powy¿ej, by³a ju¿ typowa dla ocieplenia interfazy
AllerØd (por. Obidowicz, 1996). Epizody widoczne w for-
mie regresji krzywej strat pra¿enia w interwa³ach ok.
2,7–2,6 m i 2,4–2,2 m, wskazuj¹ na okresow¹ dostawê
materia³u allochtonicznego do zbiornika w tym czasie.
Mo¿na je paralelizowaæ ze zdarzeniami zwi¹zanymi z
okresowym och³odzeniem (i wzrostem wilgotnoœci) kli-
matu w AllerØdzie, ok. 12,0–11,75 ka BP (dolny epizod na
krzywej) oraz ok. 11,25–11,0 ka BP (górny epizod w
„allerØdzkiej” czêœci profilu) (vide Orombelli & Ravazzi,
1996; Starkel, 1996; Starkel & Gêbica, 1995). W œwietle
datowañ radiowêglowych, œrednie tempo sedymentacji
osadów AllerØdu, waha³o siê dla opisywanego profilu od
1,67 mm/rok dla torfów mszystych, do 0,89 mm/rok dla
torfów turzycowo-mszystych. Szybkoœæ sedymentacji
znacznie przewy¿sza tu œrednie tempo akumulacji torfów
niskich: mszystych i turzycowo-mszystych, wynosz¹ce ok.
0,55 mm/rok (¯urek, 1987).

Ze wzglêdu na charakter i mi¹¿szoœæ osadu, sedymen-
tacja pokrywy utworów mineralnych zalegaj¹cych na tor-

fach i nastêpuj¹ce w efekcie przerwanie akumulacji orga-
nicznej w zag³êbieniu, powinny byæ genetycznie zwi¹zane
ze zmianami klimatycznymi (zwilgocenie) o powszech-
nym zasiêgu, które sprzyja³y intensywnej dostawie mate-
ria³u allochtonicznego do zbiornika (por.
Baumgart-Kotarba & Kotarba, 1993). Zjawiska te spowo-
dowa³y bowiem trwa³¹ zmianê warunków sedymentacji w
obrêbie torfowiska, w którym w trakcie trwania mezo- i
neoholocenu, zanik³a sedymentacja torfów i deponowane
by³y wy³¹cznie osady mineralne, dostarczane prawdopo-
dobnie w postaci sto¿ków nap³ywowych i sp³ywów
powierzchniowych. Cienka warstwa torfów turzycowych
pojawia siê dopiero w stropie pokrywy, wype³niaj¹c
p³ytkie zag³êbienia w jej obrêbie. Tempo akumulacji
sp¹gowych partii pokrywy mineralnej (1,1–0,9 m) wynosi
ok. 0,29 mm/rok i jest zbli¿one do œredniego tempa sedy-
mentacji holoceñskich osadów jezior tatrzañskich (ok. 0,21
mm/rok — vide Kotarba, 1996).

Pomimo wczeœniejszych problemów zwi¹zanych z
ustaleniem wieku pocz¹tku sedymentacji pokrywy mine-
ralnej na torfowisku Kotoñ w jego ró¿nych partiach (vide
Margielewski, 1997, 1998; Margielewski & Kovalyukh,
1998), sekwencja datowañ radiowêglowych oraz analiza
palinologiczna, pozwalaj¹ jednoznacznie wi¹zaæ pocz¹tek
jej depozycji z granic¹ faz borealnej i atlantyckiej. W tym
czasie (ok. 8,5–8,0 ka BP) rejestrowane by³o wyraŸne
och³odzenie i zwilgocenie klimatu (ryc. 4). Spowodowa³o
ono na obszarze pó³kuli pó³nocnej szczególn¹ intensyfika-
cjê ekstremalnych zjawisk hydrometeorologicznych o cha-
rakterze cyklonalnym (Starkel, 1977, 1990, 1999).
Rejestrowano w tym czasie zarówno fazê Venediger nasu-
niêæ lodowców alpejskich (Bortenschlager, 1982), jak rów-
nie¿ wzrost aktywnoœci fluwialnej rzek Europy, w tym
szczególnie górnej Wis³y i jej dop³ywów ok. 8,4–7,7 ka BP
(Starkel, 1996). Powszechny wzrost wilgotnoœci klimatu w
tym czasie odzwierciedli³ siê zarówno we wzroœcie pozio-
mu wód w jeziorach subalpejskich (faza Joux–Magny,
1993), jak równie¿ w jeziorach pó³nocnej i œrodkowej
Europy (Ralska-Jasiewiczowa, 1989). W obrêbie jezior
tatrzañskich, w tym czasie nast¹pi³a intensywna dostawa
osadów mineralnych do zbiorników, datowana ok. 8,3 ka
BP (Baumgart-Kotarba & Kotarba, 1993). W Karpatach
polskich rejestrowano w tym okresie szczególne o¿ywienie
ruchów masowych (Gil i in., 1974; Alexandrowicz, 1996,
1997; Starkel, 1997; Alexandrowicz & Alexandrowicz,
1999; Margielewski, 2000a).

Kolejny etap sedymentacji pokrywy mineralnej dato-
wany palinologicznie na pocz¹tek fazy subborealnej, by³
zwi¹zany z och³odzeniem i zwilgoceniem klimatu w tym
czasie (Starkel, 1977; 1990). Wskutek zmian klimatycz-
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nych nast¹pi³o wówczas nasuniêcie lodowców alpejskich
Rotmoos–2/Piora (Bortenschlager, 1982) ok. 4,7–5,2 ka
BP rejestrowano równie¿ intensyfikacjê dzia³alnoœci flu-
wialnej górnej Wis³y i jej dop³ywów (Starkel, 1996). Z tym
okresem wi¹¿e siê tak¿e wzrost poziomu wód w jeziorach
regionu subalpejskiego (faza Chalain–Magny, 1993) jak
te¿ pó³nocnej i œrodkowej Europy (Ralska-Jasiewiczowa,
1989). Masowa dostawa osadów mineralnych rejestrowana
w osadach jezior tatrzañskich ok. 4–4,8 ka BP (Bau-
mgart-Kotarba & Kotarba, 1993), jak równie¿ powstanie
licznych osuwisk w Karpatach ok. 3,7–4,5 ka BP (Margie-
lewski, 1998, 2000a) œwiadcz¹ o szczególnej intensyfika-
cji procesów stokowych w tym czasie. Ze zwilgoceniem
pocz¹tku fazy subborealnej, jest zwi¹zana tak¿e sedymen-
tacja pokryw mineralnych w obrêbie kilku torfowisk osu-
wiskowych Beskidu Makowskiego (Margielewski &
Kovalyukh, 1998; Margielewski, 1998, 2000b, c, 2001a).

Jakkolwiek datowana palinologicznie przerwa sedy-
mentacyjna (AT4–SB1) poprzedzaj¹ca m³odszy, „subbore-
alny” etap sedymentacji pokrywy mineralnej na torfowisku
Kotoñ teoretycznie mog³a byæ zwi¹zana z brakiem sedy-
mentacji, wskutek przesuszenia zbiornika pod koniec fazy
atlantyckiej, nie mo¿na równie¿ wykluczyæ jej erozyjnej
genezy. Podobny hiatus datowany palinologicznie (brak tu
osadów faz PB–SB1) i wystêpuj¹ca po nim zmiana sedy-

mentacji z organicznej na mineraln¹, by³y rejestrowane
równie¿ w profilu torfowiska osuwiskowego Hajduki w
dolinie Ziêbówki (Margielewski, 2000c). Analogiczny hia-
tus obejmuj¹cy osady: PB–SB1, wystêpuje równie¿ w pro-
filu pobliskiego torfowiska Klaklowo ponad Stró¿¹
(Margielewski, 2001b). Koniec przerwy sedymentacyjnej
jest w obrêbie tych trzech, blisko siebie wystêpuj¹cych sta-
nowisk synchroniczny (SB1), jednak jej zasiêg czasowy
jest ju¿ zró¿nicowany. Nie jest wiêc wykluczone, ¿e mog³a
byæ ona efektem erozji fluwialnej w trakcie wczesno-sub-
borealnego zwilgocenia, powoduj¹cej usuniêcie czêœci
osadów (ró¿nej w ró¿nych stanowiskach), odprowadzo-
nych wskutek okresowego otwarcia zbiorników, w których
rozwija³y siê torfowiska, intensywnie zasilanych wówczas
wod¹ opadow¹ i gruntow¹.

Zmiana sedymentacji w obrêbie górnej czêœci profilu (i³
przechodzi tu pocz¹tkowo w i³ mu³kowy, póŸniej zaœ w i³
mu³kowo-piaszczysty), mog³a byæ równie¿ zwi¹zana z fazami
och³odzeñ i zwilgoceñ klimatu rejestrowanymi ok. 2 ka BP
oraz 1 ka BP (Starkel, 1995, 1996; Alexandrowicz, 1996).

Wnioski

Fazy klimatyczne póŸnego glacja³u i holocenu zareje-
strowane w obrêbie osadów wype³niaj¹cych zag³êbienie w
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osuwisku pod Kotoniem, odzwierciedli³y siê w postaci
wyraŸnych zmian litologicznych w profilu: w okresach
zimnych i wilgotnych nastêpowa³a dostawa osadów mine-
ralnych do torfowiska. W tym aspekcie w obrêbie póŸno-
glacjalnego odcinka profilu, zwraca uwagê ró¿nica w
charakterze sedymentacji zachodz¹cej podczas kolejnych
faz ociepleñ: BØllingu i AllerØdu. Depozycja „zimnych”
osadów mineralnych zwi¹zanych z wyraŸnym ociepleniem
interfazy BØlling, mo¿e wskazywaæ na intensywn¹ dosta-
wê do zbiornika materia³u z pokryw stokowych, urucha-
mianego wskutek zaniku wieloletniej zmarzliny. St¹d w
analogicznie ciep³ym AllerØdzie, mog³a ju¿ nastêpowaæ
wzmo¿ona akumulacja osadów organicznych, jedynie
lokalnie wzbogacanych w materia³ allochtoniczny, w trak-
cie trwania epizodów zwi¹zanych z krótkookresowym
pogorszeniem klimatu.

Datowania radiowêglowe wskazuj¹, ¿e na pocz¹tku
preborealnego ocieplenia, nast¹pi³a intensyfikacja akumu-
lacji torfu, która ju¿ w fazie borealnej, by³a stopniowo
zastêpowana przez sedymentacjê osadów mineralnych (i³)
dostarczanych do zbiornika w którym rozwija³o siê torfo-
wisko. Trwa³a zmiana warunków sedymentacji i osadzanie
pokrywy osadów mineralnych na torfach, nast¹pi³y wraz z
pocz¹tkiem powszechnie rejestrowanych zmian klima-
tycznych (och³odzenie i zwilgocenie) schy³ku fazy borealnej i
pocz¹tku fazy atlantyckiej. Drugi, wyraŸny etap sedymentacji
tej pokrywy datowany palinologicznie, by³ spowodowany
równie wyrazistym zwilgoceniem klimatu, rejestrowanym w
pocz¹tkach fazy subborealnej. Sedymentacja pokrywy by³a
kontynuowana równie¿ w fazie subatlantyckiej. Zmiany kli-
matyczne tego okresu zaznaczy³y siê jednak w osadach jedy-
nie w postaci zwiêkszania frakcji mu³kowej i piaszczystej w
obrêbie ilastych utworów pokrywy.

Badania by³y finansowane z grantu KBN 6P04E00515 i
badañ statutowych Instytutu Ochrony Przyrody PAN. Autor
sk³ada podziêkowania doc. dr hab. A. Obidowiczowi z IB PAN w
Krakowie za udostêpnienie profilu palinologicznego, zaœ dr S.
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pologicznych osadów torfowiska pod Kotoniem. Dr. J. Urbanowi
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