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S u m m a r y . This article presents the results of rock hardness tests conducted in the Œlê¿a Massif to decipher the
relationships between the geological structure and relief. It has been shown that all rock types of the massif repre-
sent similar mechanical strength. The highest mean strength was found in granite of the western slopes and the
foothills of Mt. Œlê¿a, whereas the lowest strength is typical of gabbro from the central part of the massif, its summit
and the eastern and southern slopes. Thus, the traditional concept emphasizing gabbro as being the most resistant
rock has not been confirmed. There is also no evidence of higher strength of rocks within the massif, as compared to
those in most of its surroundings. Variable mechanical strength is probably responsible for slope mesorelief

(mid-slope benches and ridge lines), yet the hypothesis that the resistance of gabbro changes perpendicularly to the contact with
granitoid intrusion has not received support. Higher mean Schmidt hammer rebound values and lower standard deviation occurring
below 450 m a.s.l. are interpreted as a result of interaction between the structural factor and glacial exaration during the Odra Glaci-
ation.
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Masyw Œlê¿y jest najwy¿szym zespo³em gór wyspo-
wych na Przedgórzu Sudeckim (ryc. 1), o deniwelacjach
siêgaj¹cych 500 m, zró¿nicowanej budowie geologicznej
(tworz¹ go cztery typy ska³ krystalicznych) i niejasnych
stosunkach pomiêdzy rzeŸb¹ a budow¹ geologiczn¹ (struk-
tur¹). Struktura jest w tym kontekœcie pojmowana jako
zespó³ cech pod³o¿a, które warunkuj¹ sposób i intensyw-
noœæ oddzia³ywania wietrzenia i erozji (Migoñ, 2004a). Do
cech tych nale¿¹ zatem: zró¿nicowanie wytrzyma³oœci s¹sia-
duj¹cych ze sob¹ ska³, uk³ad i gêstoœæ spêkañ, geometria
intruzji, sposób zalegania warstw skalnych itp., które mog¹
warunkowaæ kszta³t i wielkoœæ form rzeŸby w ró¿nej skali.
Wyjaœnienie zale¿noœci morfostrukturalnych w Masywie
Œlê¿y jest szczególnie istotne ze wzglêdu na wielkoœæ form
oraz dobre rozpoznanie geologiczne obszaru. W wiêkszo-
œci wspó³czesnych opracowañ odnosz¹cych siê do genezy
rzeŸby Œlê¿y (np. Gilewska, 1991; Kondracki, 1998; Czar-
necka & Janiec, 2003; Majerowicz, 2006) podkreœlane jest
du¿e znaczenie odpornoœci ska³ w ewolucji tej makrofor-
my, czêsto jest ona nazywana twardzielem, a najwiêksz¹
odpornoœæ przypisuje siê gabru wystêpuj¹cemu w trzonie
masywu. Jest to pogl¹d powtarzany od dawna (Gellert,
1931; Klimaszewski, 1946, 1958; Majerowicz, 1960; GaŸ-
dzik, 1969; Walczak, 1970), choæ nigdy nie przeprowadzo-
no szczegó³owych badañ, maj¹cych na celu uzasadnienie
tej tezy.

Strukturalne uwarunkowania rzeŸby Œlê¿y dyskutowa-
no tak¿e w skali stoku. Analiza kszta³tu stoków doprowa-
dza³a ró¿nych autorów do odmiennych wniosków. Szcze-
pankiewicz (1958) uwa¿a³, ¿e istniej¹ uderzaj¹ce ró¿nice w
profilu stoków Œlê¿y, które na obszarach wychodni gabra
s¹ wypuk³e, a na obszarach wychodni granitu wklês³e, co
uzasadnia³ mniejsz¹ odpornoœci¹ granitu na erozjê. Duma-
nowski (1967) twierdzi³, ¿e stoki w ogólnym zarysie maj¹
kszta³t lekko wklês³y, przy czym spadki na obszarach

wychodni gabra s¹ mniej wyrównane, co przypisywa³ ...spe-
cyfice litologicznej tej ska³y. ¯urawek (2002) zweryfikowa³
wczeœniejsze pogl¹dy na temat kszta³tu stoków, dowodz¹c,
¿e obserwacje Szczepankiewicza by³y powierzchowne,
poniewa¿ w zale¿noœci od lokalizacji profilu stoki
wykszta³cone w gabrze mog¹ byæ nie mniej wklês³e ni¿ na
wychodniach granitów. Rozwa¿aj¹c zwi¹zki pomiêdzy struk-
tur¹ pod³o¿a a rozmieszczeniem form skalnych ¯urawek i
Migoñ (1999) zauwa¿yli, ¿e w œrodkowej czêœci stoków
grzbietom towarzysz¹ ska³ki, ale nie sprecyzowali, jakie
cechy pod³o¿a mia³yby decydowaæ o ich wystêpowaniu.

Pogl¹d o twardzielcowej genezie rzeŸby Œlê¿y jako
pierwszy podda³ krytyce Migoñ (1997), zwracaj¹c uwagê
na fakt, ¿e maj¹ce wed³ug tej teorii najwiêksz¹ odpornoœæ
na erozjê gabro wystêpuje zarówno w szczytowych par-
tiach Œlê¿y, jak równie¿ u jej wschodniego podnó¿a.
Ponadto wskaza³ on na niezgodnoœæ granic litologicznych i
morfologicznych, a w szczególnoœci brak odzwierciedle-
nia w rzeŸbie przebiegu granicy miêdzy gabrem i granitem.
Wyj¹tkiem s¹ serpentynitowe wzgórza w po³udniowej
czêœci masywu, których obrys w znacznej mierze pokrywa
siê z zasiêgiem wychodni tej ska³y. Migoñ zaproponowa³
schemat rozwoju rzeŸby Œlê¿y zgodny z opisywanym w
literaturze œwiatowej modelem ewolucji gór wyspowych
(Twidale & Bourne, 1975), zak³adaj¹cy wielofazowe
ods³anianie Œlê¿y z mi¹¿szych pokryw zwietrzelinowych
powsta³ych w procesie g³êbokiego wietrzenia w mezozo-
iku i paleogenie. Sp³aszczenia œródstokowe, stanowi¹ce
charakterystyczny rys morfologii górnych partii stoków,
mo¿na by by³o wówczas interpretowaæ jako relikty daw-
nych poziomów powierzchni terenu, powsta³e w kolejnych
fazach denudacji. Wed³ug tej koncepcji, zró¿nicowanie
odpornoœci nie odgrywa³oby istotnej roli, wiêksz¹ rolê
móg³ natomiast odegraæ czynnik topograficzny (po³o¿enie
masywu w centrum jednostki morfotektonicznej). Innym
czynnikiem, czêsto uwa¿anym za ograniczaj¹cy tempo wie-
trzenia w œrodkowych czêœciach wzgórz wyspowych, jest
masywnoœæ ska³, wiêksza ni¿ na obszarach otaczaj¹cych
(Migoñ, 2004b).
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Nieco odmienna koncepcja zosta³a przedstawiona w
pracy ¯urawka i Migonia (1999), w której wskazano na
mo¿liwoœæ wp³ywu zró¿nicowania cech petrograficznych
gabra na zró¿nicowanie odpornoœci na erozjê tej ska³y, a w
konsekwencji na morfologiê Œlê¿y. Myœl tê rozwin¹³
nastêpnie ¯urawek (2002), który podda³ krytycznej anali-
zie wszystkie dotychczas wysuwane koncepcje na temat
genezy masywu. Odrzuciwszy s³abo ugruntowane teorie na
temat roli tektoniki w wykszta³ceniu g³ównych cech rzeŸ-
by Masywu Œlê¿y, poszukiwa³ on w obrêbie gabra takich
prawid³owoœci strukturalnych, którymi mo¿na by by³o
uzasadniæ wystêpowanie du¿ych deniwelacji na obszarach
wychodni tej ska³y, oraz obecnoœæ charakterystycznych
elementów topografii, a przede wszystkim zarysowuj¹cej
siê na szczytowej kopule Œlê¿y osi morfologicznej o prze-
biegu NE-SW. Wyniki analizy danych zaczerpniêtych z
pracy Majerowicza i Pina (1992) i niepublikowanych

materia³ów Majerowicza sk³oni³y ¯urawka do przyjêcia
pogl¹du o istotnej roli zró¿nicowania przestrzennego
udzia³u plagioklazów w sk³adzie mineralnym gabra, jako
czynnika odpowiedzialnego za zró¿nicowanie odpornoœci
tej ska³y na wietrzenie chemiczne. Przebieg osi morfolo-
gicznej Œlê¿y, równoleg³y do granicy gabra z granitem,
próbowa³ on t³umaczyæ zmianami wytrzyma³oœci gabra
wystêpuj¹cymi prostopadle do kontaktu z intruzj¹ granito-
idow¹. Wzrost wzglêdnej zawartoœci ma³o stabilnego ska-
lenia wapniowego, bêd¹cy prawdopodobnie pochodn¹
dyferencjacji magmy lub póŸniejszego metamorfizmu,
zanotowano jednak w innym kierunku, mianowicie od kon-
taktu z amfibolitami ku granicy z serpentynitami. Jedno-
czeœnie ¯urawek zauwa¿y³, ¿e sk³ad mineralny plagioklazów
zmienia siê w szerokich granicach nawet na dystansie kil-
kudziesiêciu metrów, a zmierzone zró¿nicowanie zawartoœ-
ci cz¹stki anortytowej w plagioklazach nie wykazuje ocze-
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Fig. 1. Schmidt hammer rebound values in main lithological units of the Œlê¿a Massif



kiwanej regularnoœci. ¯urawek podkreœli³ tak¿e zgodnoœæ
przebiegu strefy okruszcowania ilmenitowo-magnetytowe-
go z jednym z grzbietów stanowi¹cych NE czêœæ osi morfo-
logicznej Œlê¿y. Hipoteza wysuniêta przez ¯urawka wydaje
siê godna uwagi, lecz poparta jest stosunkowo ma³¹ liczb¹
danych terenowych, w dodatku nie mog¹ one byæ jedno-
znacznie interpretowane jako przemawiaj¹ce na korzyœæ tej
teorii. Ponadto, nawet gdyby uznaæ zró¿nicowanie sk³adu
mineralnego gabra za wystarczaj¹co udokumentowane,
wci¹¿ pozostaje ono jedynie wskaŸnikiem poœrednim zró¿-
nicowania wytrzyma³oœci, którego prze³o¿enie na odpor-
noœæ ska³ na erozjê nie zosta³o ostatecznie udowodnione.

Tymczasem podczas nowszych badañ przeprowadzo-
nych na obszarze Sudetów (Synowiec & Migoñ, 2002; Placek
& Migoñ, 2005) wykazano, ¿e tam, gdzie o ukszta³towaniu
rzeŸby terenu decyduje g³ównie pasywny czynnik struktu-
ralny, nie zaœ tektoniczne ruchy pionowe, parametrem
dobrze skorelowanym ze zró¿nicowaniem wysokoœciowym
jest twardoœæ ska³. Zastosowany w tych studiach m³otek
Schmidta okaza³ siê narzêdziem przydatnym do badañ iloœ-
ciowych, maj¹cych na celu ustalenie wytrzyma³oœci pod³o¿a
(Placek, 2006). Pozwala on bowiem szacowaæ twardoœæ
ska³ bez koniecznoœci poboru prób i przeprowadzania
kosztownych testów laboratoryjnych. Celem badañ podjê-
tych na obszarze Masywu Œlê¿y by³o zatem zgromadzenie
zbioru danych dotycz¹cych zró¿nicowania przestrzennego
wytrzyma³oœci mechanicznej ska³. Analiza owego zró¿ni-
cowania umo¿liwia weryfikacjê pogl¹dów na temat roli
odpornoœci poszczególnych typów ska³ w rozwoju rzeŸby
masywu, w tym odniesienie siê do teorii twardzielcowej,
podkreœlaj¹cej najwiêksz¹ odpornoœæ gabra jako kluczow¹
w rozwoju stosunków wysokoœciowych na tym obszarze.
Ponadto liczne wychodnie gabra na g³ównym wzniesieniu

masywu umo¿liwiaj¹ wykonanie wielu pomiarów i w
zwi¹zku z tym stwierdzenie, czy wytrzyma³oœæ tej ska³y
jest zró¿nicowana, a jeœli tak, to czy zró¿nicowanie to znaj-
duje odzwierciedlenie w rzeŸbie.

Obszar badañ

Masyw Œlê¿y le¿y w œrodkowej czêœci Przedgórza
Sudeckiego i stanowi izolowan¹ grupê wzgórz wyspowych,
wznosz¹cych siê na ró¿n¹ wysokoœæ ponad poziom ota-
czaj¹cej je równiny (ryc. 1). Najwy¿sza w masywie Œlê¿a
osi¹ga 718 m n.p.m., a jej wzglêdna wysokoœæ wynosi
oko³o 500 m. Kszta³t Œlê¿y jest zbli¿ony do sto¿ka, a jej
stoki s¹ bardzo s³abo rozciête erozyjnie. Na pó³nocnym
wschodzie kontynuacjê s³abo zaznaczonej strefy osiowej
Œlê¿y stanowi¹ wzgórza: Wie¿yca (415 m n.p.m.), Stolna
(371 m n.p.m.) i Gozdnica (316 m n.p.m.). Na po³udnie od
Œlê¿y znajduje siê równole¿nikowy pas ni¿szych wznie-
sieñ, oddzielonych od grupy Œlê¿y g³êbok¹ prze³êcz¹
T¹pad³a (384 m n.p.m.). Od zachodu ku pó³nocnemu
wschodowi s¹ to: Wzgórza Kie³czyñskie (466), Masyw
Raduni–Czernicy (573 m n.p.m.) i Wzgórza Oleszeñskie
(387 m n.p.m.), nazywane ³¹cznie w literaturze geologicz-
nej masywem Gogo³ów–Jordanów.

Charakterystycznym elementem morfologii wzgórz Ma-
sywu Œlê¿y s¹ sp³aszczenia szczytowe i œródstokowe (ryc. 2),
z których najwiêksze znajduj¹ siê na Œlê¿y na poziomie
oko³o 500–530, 560–580 i 600–660 m n.p.m., a na Raduni
na wysokoœci 520–540 m n.p.m. Na terenie ca³ego masywu
wystêpuj¹ formy skalne, szczególnie liczne w podszczyto-
wych partiach Œlê¿y.

Wiêksza czêœæ Masywu Œlê¿y jest zbudowana z prze-
obra¿onych w ró¿nym stopniu ska³ zasadowych i ultrazasa-
dowych, interpretowanych najczêœciej jako kompleks

ofiolitowy, stanowi¹cy obdukowany frag-
ment dawnego dna oceanicznego (Pin i in.,
1988; Majerowicz & Pin, 1992; Majero-
wicz, 1994, 2006). Wiek powstania protoli-
tu zespo³u ofiolitowego jest okreœlany
izotopowo na póŸny sylur–wczesny de-
won (423 + 20/– 2 Ma — Oliver i in., 1993;
400 + 4/– 3 Ma, Dubiñska i in., 2004), a wy-
konane wczeœniej datowania (353 ± 21 Ma
— Pin i in., 1988) uznaje siê za okreœlaj¹ce
czas póŸniejszych przemieszczeñ tektonicz-
nych i stygniêcia ofiolitu (Mazur i in., 2006).
Do ska³ ofiolitu nale¿¹ grubo- i œrednioziar-
niste gabro diallagowe, wystêpuj¹ce w trzo-
nie masywu, w tym w szczytowych partiach
Œlê¿y, na jej po³udniowych i wschodnich
stokach, a tak¿e u jej podnó¿a, a tak¿e ska³y
zwane potocznie amfibolitami, uznawane
za bazalty i diabazy zmetamorfizowane
hydrotermalnie w warunkach obejmuj¹cych
ca³y zakres facji zieleñcowej oraz dolny
zakres facji amfibolitowej (Majerowicz,
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1994), wystêpuj¹ce na pó³nocno-wschodnim stoku Œlê¿y.
Amfibolity kontynuuj¹ siê w pod³o¿u pó³nocnego przedpo-
la Œlê¿y a¿ po Rogów Sobócki, gdzie s¹siaduj¹ z ³upkami
metamorficznymi pó³nocno-wschodniej os³ony granito-
idów oraz ze zmetamorfizowanymi ³upkami krzemionko-
wymi i fyllitami Pustkowa Wilczkowickiego. Wzniesienia
masywu Gogo³ów–Jordanów s¹ zbudowane z serpentyni-
tu, który powsta³ z przeobra¿enia perydotytu (Gajewski,
1970). Od po³udnia i wschodu serpentynitowy cz³on Masy-
wu Œlê¿y s¹siaduje z gnejsami bloku sowiogórskiego i ich
wschodniego obrze¿enia.

Na zachodnich i pó³nocnych stokach Œlê¿y, poni¿ej
wysokoœci 400–550 m n.p.m., wystêpuj¹ ska³y karboñskie
nale¿¹ce do kontynuuj¹cego siê w kierunku zachodnim
masywu granitoidowego Strzegom–Sobótka. Czêœæ zachod-
ni¹ masywu tworzy przewa¿nie granit hornblendowo-bio-
tytowy, a wschodni¹ — granodioryt biotytowy i granit
dwu³yszczykowy. Ta ostatnia odmiana granitu jest uwa-
¿ana za starsz¹ (330–325 Ma), podczas gdy wiek pozosta³ych
odmian oznaczono na 300–280 Ma (Puziewicz & Oberc-
Dziedzic, 1995).

U podnó¿a Œlê¿y nad ska³ami krystalicznymi le¿¹ osa-
dy miocenu (piaski kwarcowe, i³y i wêgle brunatne) oraz
plejstocenu (gliny zwa³owe, piaski i ¿wiry wodnolodowco-
we oraz pokrywy py³owe). Osady glacjalne zaliczane do
zlodowacenia œrodkowopolskiego (Finckh, 1928; GaŸdzik,
1969; Badura & Przybylski, 1998) zalegaj¹ p³atami do
wysokoœci oko³o 300 m n.p.m., a maksymalny zasiêg glin
lodowcowych stwierdzono do wysokoœci 525 m n.p.m.
(Szczepankiewicz, 1958). Wed³ug Finckha (1928), na
wysokoœci oko³o 500 m n.p.m. spotykano tak¿e bloki czer-
wonego granitu skandynawskiego. Przes³anki geomorfolo-
giczne (wzrost nachylenia stoków i wiêksza frekwencja
form skalnych w ich górnych odcinkach) oraz zasiêg osa-
dów lodowcowych wskazuj¹ na to, ¿e podczas ostatniego
zlodowacenia pionowy zasiêg l¹dolodu przebiega³ na tym
obszarze w przybli¿eniu na wysokoœci 500–550 m n.p.m.
(¯urawek & Migoñ, 1999). Wed³ug Badury & Przybylskie-
go (1998) pionowy zasiêg l¹dolodu zlodowacenia
po³udniowopolskiego w Sudetach Œrodkowych móg³ siê-
gaæ 550–580 m n.p.m., podczas gdy zlodowacenie œrodko-
wopolskie siêgnê³o ni¿ej — oko³o 300 m n.p.m. Trudno
jednak stwierdziæ, czy podczas zlodowacenia œrodkowo-
polskiego mi¹¿szoœæ lodu na przedgórzu Œlê¿y nie by³a
wiêksza. Maksymalna mi¹¿szoœæ l¹dolodu by³a ju¿ daw-
niej szacowana na oko³o 200 m. Pogl¹d, ¿e wierzcho³ek
Œlê¿y by³ nunatakiem, datuje siê na rok 1913. Frech (Frech
& Kampers, 1913, za Finckhiem, 1928) uwa¿a³ skalistoœæ
górnych partii Œlê¿y za dowód jej wystawania ponad
poziom lodu. W rzeŸbie szczytowych partii Œlê¿y mo¿na
zauwa¿yæ wiele sp³aszczeñ oraz rozdzielaj¹cych je stopni
skalnych, interpretowanych jako plejstoceñskie tarasy krio-
planacyjne i klify mrozowe (¯urawek, 1997). Formy te s¹
czêœciowo pogrzebane pod p³aszczem pokryw blokowych
lub gliniasto-gruzowych. W dolnych partiach gabrowych
stoków Œlê¿y, na wysokoœci 245–500 m n.p.m., udokumen-
towano obecnoœæ rozleg³ych form akumulacji pokryw sto-
kowych, uznawanych za reliktowe lodowce gruzowe
vistulianu (¯urawek, 1999). Ponadto w tym przedziale
wysokoœciowym powszechne s¹ tak¿e gruzowe pokrywy
soliflukcyjne, wystêpuj¹ce zarówno na stokach zbudowa-
nych z gabra, jak i granitu.

Metodyka

Oceny wytrzyma³oœci mechanicznej ska³ dokonano na
podstawie polowych pomiarów twardoœci ska³ za pomoc¹
m³otka Schmidta typu N, zgodnie z procedur¹ zalecan¹ w
literaturze (Day & Goudie, 1977; Selby, 1980; Mc Carroll,
1989).

Do testów wybierano p³askie, pionowe powierzchnie
ska³ o mo¿liwie ma³ym stopniu zwietrzenia (preferowane
by³y równe powierzchnie ciosowe i miejsca œwie¿ych
roz³amów ska³y). W razie potrzeby wierzchni¹ warstwê
ska³y oczyszczano za pomoc¹ kr¹¿ka œciernego. Pomiary
wykonywano z dala od krawêdzi i spêkañ. Na ka¿dym stano-
wisku wykonano 40 odczytów, a 5 odczytów o najni¿szych
wartoœciach zignorowano w dalszej analizie statystycznej.

Dla ka¿dego z badanych typów ska³ obliczono œredni¹,
odchylenie standardowe, wartoœæ modaln¹, wartoœci eks-
tremalne zbioru danych oraz najni¿sz¹ i najwy¿sz¹ œredni¹
dla pojedynczego pola testowego. Na podstawie obliczo-
nych wartoœci œrednich stwierdzono przynale¿noœæ ka¿de-
go typu ska³y do okreœlonej klasy wytrzyma³oœci, zgodnie
z przedzia³ami wartoœci odczytów na m³otku Schmidta
zaproponowanymi przez Selby’ego (1980).

Czynnikiem mog¹cym powodowaæ zani¿enie odczy-
tów s¹ cechy testowanej powierzchni, a g³ównie szorst-
koœæ, bêd¹ca czêsto pochodn¹ czasu ekspozycji i stopnia
zwietrzenia ska³y. M³otek Schmidta, który niejednokrotnie
by³ wykorzystywany w geomorfologii do oceny wzglêdne-
go wieku ró¿nych generacji form glacjalnych (Matthews &
Shakesby, 1984; Mc Carroll, 1989; Winkler, 2005; Kotarba
i in., 2000), okaza³ siê skutecznym narzêdziem do rozró¿-
niania form ostatniego zlodowacenia i starszych, w tym
tak¿e wyznaczania pionowego zasiêgu l¹dolodu odry (Tra-
czyk & Engel, 2005). Jednak g³ównym celem niniejszej
pracy by³o stwierdzenie, czy pierwotna (nie os³abiona
przez wietrzenie) twardoœæ ska³ znajduje odzwierciedlenie w
kszta³cie stoków Œlê¿y oraz w zró¿nicowaniu wysokoœcio-
wym wzniesieñ masywu. Wobec tego oprócz testów prze-
prowadzonych na naturalnych powierzchniach ska³ek
starano siê wykonaæ tak¿e pomiary twardoœci ska³ na
powierzchniach sztucznych. Wyniki pomiarów twardoœci
ska³ na powierzchniach sztucznych potraktowano w dalszej
analizie jako reperowe. Na terenie Masywu Œlê¿y nie ma
kamienio³omów gabra, dlatego kontrolnych pomiarów twar-
doœci dokonano na sztucznych powierzchniach tej ska³y w
czynnym kamienio³omie w nieodleg³ym Masywie Grocho-
wej-Braszowic. Na terenie badañ brak równie¿ œwie¿ych
ods³oniêæ amfibolitów. Najbli¿szy kamienio³om amfiboli-
tów jest zlokalizowany na terenie metamorfiku Wschod-
nich Karkonoszy i zmierzona w nim œrednia twardoœæ
amfibolitu by³a nawet nieznacznie mniejsza ni¿ twardoœæ
tej ska³y w naturalnych wychodniach Masywu Œlê¿y,
wobec czego u¿ycie danych ze Wschodnich Karkonoszy
uznano za niecelowe. Jednak brak pomiarów twardoœci
amfibolitów na sztucznych powierzchniach nie jest zbyt
istotny, poniewa¿ ska³a ta ma stosunkowo ma³¹ szorstkoœæ.
W masywie Œlê¿y granity nie tworz¹ form ska³kowych,
tote¿ pomiarów twardoœci tej ska³y dokonano na natural-
nych powierzchniach du¿ych g³azów, interpretowanych
jako bloki rezydualne, pozosta³e po przemyciu pokrywy
zwietrzelinowej (Migoñ, 1997).
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Wyniki

Pomiary twardoœci czterech typów ska³ wystêpuj¹cych
w Masywie Œlê¿y wykaza³y, ¿e w ponad po³owie badanych
odkrywek (61 z 99) œrednia twardoœæ ska³ pozwala zaliczyæ
je do klasy ska³ wytrzyma³ych (wed³ug Selby’ego, 1980,
zob. ryc. 3). Na mniej ni¿ 1/4 testowanych wychodni (22)
zmierzono twardoœæ ska³ w³aœciw¹ dla klasy ska³ umiarko-
wanie wytrzyma³ych, a w nieco ponad 1/7 odkrywek (13)
ods³aniaj¹ siê ska³y bardzo odporne. Jedynie sporadycznie
poddane testom ska³y (3) by³y s³abo odporne.

Wyniki badañ wskazuj¹ na to, ¿e spoœród ska³ wystê-
puj¹cych w Masywie Œlê¿y najmniejsze œrednie wartoœci
wytrzyma³oœci mechanicznej ma gabro. Jedna trzecia
pomiarów twardoœci gabra plasuje je w klasie ska³ umiar-
kowanie odpornych, a dwa pomiary — w klasie ska³ s³abo
odpornych. Œrednia twardoœæ gabra dla 60 stanowisk
pomiarowych za³o¿onych na naturalnych wychodniach
wynosi 51,8 punktu w skali m³otka Schmidta, czyli wg kla-
syfikacji Selby’ego mieœci siê w dolnym przedziale klasy
ska³ odpornych. Pomiary reperowe z trzech stanowisk
œwie¿o ods³oniêtych, g³adkich powierzchni tej ska³y w
czynnym kamienio³omie w Braszowicach, zgodnie z ocze-
kiwaniami, da³y istotnie wy¿sz¹ wartoœæ œredni¹ (57,1).
Jednak, co ciekawe, najwy¿sza œrednia wartoœæ pomierzo-
na na powierzchni sztucznej (58,4) jest ni¿sza ni¿ najwiêk-
sza wartoœæ zmierzona na powierzchni naturalnej (63,1).

Œrednia wytrzyma³oœæ serpentynitów masywu Gogo-
³ów–Jordanów jest nieco wiêksza ni¿ gabra. W ska³ach tych
s³abiej zaznacza siê ró¿nica miêdzy œredni¹ twardoœci¹
pomierzon¹ na powierzchniach naturalnych (53,1) i sztucz-
nych (55,2) — wynosi ona jedynie 2,1 punktu w skali
m³otka Schmidta. Podobnie jak w przypadku gabra, naj-
wiêksz¹ wartoœæ odboju zanotowano dokonuj¹c pomiaru
na naturalnej powierzchni ska³ki, a nie w kamienio³omie.
Przyczyn¹ niewielkiej ró¿nicy pomiêdzy si³¹ odboju
m³otka od naturalnych i sztucznych powierzchni serpenty-
nitów mo¿e byæ ma³a nierównoœæ powierzchni tej ska³y.
Móg³ siê do tego równie¿ przyczyniæ relatywnie starszy
wiek badanych sztucznych powierzchni, gdy¿ pomiarów
dokonywano w nieczynnych ju¿ kamienio³omach.

Dokonuj¹c pomiarów twardoœci gabra i serpentynitu
zanotowano bardzo du¿y rozrzut wartoœci ekstremalnych,
chocia¿ odchylenia standardowe pomiarów w pojedyn-
czych stanowiskach by³y przewa¿nie znacznie mniejsze
dla serpentynitu (œrednio 3,1) ni¿ dla gabra (œrednio 5,6).
Pojedyncze pomiary twardoœci gabr wahaj¹ siê w granicach
30–69, a œrednie dla stanowisk wynosz¹ 38,9–63,1. W przy-
padku serpentynitów wartoœci te wynosz¹ odpowiednio
36–66 i 39,9–61,2.

Amfibolity charakteryzuj¹ siê najwiêksz¹ œredni¹ war-
toœci¹ odboju m³otka oraz mniejszym rozrzutem ekstre-
mów (nale¿y jednak dodaæ, ¿e pomiarów dokonano
jedynie w 6 ods³oniêciach). Twardoœæ tej ska³y wynosi
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œrednio 58,1 punktu w skali m³otka Schmidta, a œrednie
odchylenie standardowe — 3,2. Ska³y z czterech (spoœród
szeœciu) stanowisk pomiarowych mia³y, wed³ug klasyfika-
cji Selby’ego, bardzo du¿¹ twardoœæ. Najmniejsza œrednia
wartoœæ odboju zosta³a zmierzona na ska³ce o stosunkowo
du¿ej gêstoœci spêkañ, które mog³y wp³yn¹æ na wartoœæ
odczytów. W jednym punkcie pomiarowym maksymalne
wartoœci odboju m³otka osi¹gnê³y 72 punkty.

Œrednia twardoœæ granitów, zmierzona na powierzch-
niach naturalnych (5 stanowisk), wynosi 55,3. Ska³y te pod
wzglêdem twardoœci zajmuj¹ wiêc drugie miejsce po amfi-
bolitach. Niewiele wiêksze wartoœci odboju pomierzono na
powierzchniach granitów ods³oniêtych w od dawna nie
eksploatowanych partiach kamienio³omów (œrednio 56,3).
Makroskopowy obraz tych ska³ wskazuje na zbli¿ony sto-
pieñ zwietrzenia do granitu badanego w ods³oniêciach natu-
ralnych. Znacznie wiêksze wartoœci odboju zarejestrowano
w stanowiskach za³o¿onych na œwie¿ych powierzchniach
granitowych bloków z g³êbokich partii czynnego kamie-
nio³omu ko³o Chwa³kowa (maks. 73 i 74 punkty, œrednio
67,4).

Z powodu braku odkrywek trudno jest dokonaæ oceny
twardoœci ska³ wystêpuj¹cych u podnó¿a Masywu Œlê¿y.
O twardoœci ska³ podœcielaj¹cych obni¿enia mo¿emy wnios-
kowaæ przewa¿nie tylko w du¿ym przybli¿eniu na podsta-
wie znajomoœci cech takich samych ska³ ods³aniaj¹cych siê
w innych masywach.

Przedstawione wyniki pomiarów twardoœci granitów w
Masywie Œlê¿y wskazuj¹, ¿e jest to ska³a o du¿ej wytrzy-
ma³oœci. Podobnie w le¿¹cych w wiêkszej odleg³oœci od Œlê¿y
stanowiskach pomiarowych w okolicy Strzegomia twardoœæ
biotytowej odmiany granitu wynosi³a œrednio 62,1 punktu w
skali m³otka Schmidta. Wyniki badañ nad wytrzyma³oœci¹
g³ównych typów ska³ w Sudetach i na Przedgórzu Sudeckim
zosta³y szerzej opisane przez Placek i Migonia (20007).

Testy przeprowadzone w ró¿nych masywach gnejso-
wych w Sudetach wykaza³y (31 stanowisk), ¿e gnejsy nale¿¹
do klasy ska³ bardzo odpornych (œrednie wartoœci odboju
przekracza³y przewa¿nie 60 punktów w skali m³otka
Schmidta). Mo¿na zatem za³o¿yæ, ¿e równie¿ gnejsy
obrze¿aj¹ce od po³udnia i wschodu Masyw Œlê¿y maj¹ sto-
sunkowo du¿¹ twardoœæ. Nie uda³o siê zmierzyæ twardoœci
gabra i amfibolitów wystêpuj¹cych u podnó¿a Masywu
Œlê¿y, brak zatem dowodów na to, by by³a ona mniejsza ni¿
na wzniesieniach. Jedynie ska³y metamorficzne, np. ³upki i
fyllity s¹siaduj¹ce od pó³nocy z amfibolitami, mog¹ mieæ
twardoœæ istotnie mniejsz¹ od twardoœci pozosta³ych wymie-
nionych ska³. Na Pogórzu Kaczawskim twardoœæ analogicz-
nych kompleksów ³upkowych wynosi œrednio 35,7, fyllitów
— 33, natomiast ³upków krzemionkowych — œrednio 62.

Wyniki testów przeprowadzonych na wychodniach
gabra w strefie osi morfologicznej Œlê¿y i poza ni¹
dowodz¹ (ryc. 4), ¿e twardoœæ gabra w strefie osi morfolo-
gicznej jest nieznacznie wiêksza (52,3) od twardoœci tej
ska³y poza osi¹ (51,5). Odmiennie natomiast przedstawiaj¹
siê rozk³ady zanotowanych wartoœci (ryc. 5). Okreœlenie
lokalizacji poszczególnych stanowisk wzglêdem mezo-
form rzeŸby stoku (sp³aszczeñ œródstokowych i wyraŸniej
zarysowanych linii grzbietowych) pozwala stwierdziæ, ¿e
w strefie osi morfologicznej Œlê¿y (24 stanowiska) mamy
do czynienia z dwoma odrêbnymi rozk³adami (ryc. 4a),
gdzie wartoœci zmierzone na wychodniach w obrêbie
sp³aszczeñ zamykaj¹ siê w przedziale 40–50 punktów w
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skali m³otka Schmidta, podczas gdy œrednia twardoœæ
ska³ek wystêpuj¹cych na stromych odcinkach stoku, a tak¿e
w obrêbie grzbietu i kopu³y szczytowej Œlê¿y wynosi od 50
do 63. S³abe rozcz³onkowanie morfologiczne pozosta³ych
stoków znajduje odzwierciedlenie w relatywnie mniej-
szym zró¿nicowaniu wyników badañ twardoœci ska³. Œred-
nia twardoœæ ska³y utrzymuje siê przewa¿nie w granicach
44–61 punktów (36 stanowisk), przy czym najwiêksze
wartoœci pomierzono na drobnych grzbietach b¹dŸ wielko-
przestrzennych formach wypuk³ych na stoku, np. na szero-
kim grzbiecie Olbrzymek na zachód od szczytu Œlê¿y. Na
formach tych wiêkszoœæ odczytów wartoœci odboju m³otka
mieœci³a siê w przedziale 56–58, czyli by³a wy¿sza ni¿
modalna dla strefy osi morfologicznej Œlê¿y. Dwie
wyj¹tkowo ma³e wartoœci œrednie (oko³o 39) zanotowano
na krawêdzi sp³aszczenia œródstokowego oraz na odcinku
stoku pozbawionym mezoform.

Interesuj¹co przedstawia siê tak¿e pionowe zró¿nico-
wanie twardoœci ska³ na Œlê¿y i jej pó³nocnych satelitach
(ryc. 6). Z tego na pozór chaotycznego obrazu danych
mo¿na odczytaæ pewne prawid³owoœci. Po pierwsze, mo¿na
zauwa¿yæ, zgodne z wczeœniej przedstawionymi obserwa-
cjami, wyraŸne obni¿enie wartoœci odczytów oraz wzrost
odchyleñ standardowych na wysokoœci 600–660 m n.p.m.
W tym przedziale wysokoœciowym wiêkszoœæ œrednich
wartoœci odboju m³otka Schmidta nie przekracza 50. Jest to
strefa wystêpowania najwiêkszych sp³aszczeñ stokowych i
to w³aœnie w ich obrêbie zmierzono relatywnie ma³¹ twar-
doœæ ska³. Podobne rezultaty otrzymano na wysokoœci
470–550 m n.p.m., choæ tu zwi¹zek obni¿enia twardoœci
ska³ ze strefami sp³aszczeñ œródstokowych jest mniej czy-
telny. Po drugie, bez wzglêdu na litologiê, twardoœæ zmie-

rzona w ods³oniêciach skalnych poni¿ej wysokoœci 450 m
n.p.m. jest stosunkowo wysoka (nie zanotowano œredniej
dla stanowiska ni¿szej ni¿ 50 punktów w skali m³otka
Schmidta), a odchylenia standardowe nie przekraczaj¹
wartoœci 4,7. Ponadto w dolnych partiach stoków wraz ze
spadkiem wysokoœci wytrzyma³oœæ ska³ wzrasta. Na wy¿ej
po³o¿onych stokach odczyty s¹ znacznie bardziej zró¿ni-
cowane, a odchylenia standardowe czêsto przekraczaj¹
6,5. W partiach szczytowych Œlê¿y twardoœæ ska³ ponownie
nieznacznie wzrasta (nie s¹ notowane wartoœci poni¿ej 50),
a na najwy¿ej po³o¿onej ska³ce zmierzono maksymaln¹
œredni¹ twardoœæ gabra (63).

Dyskusja

Uwzglêdniaj¹c ró¿nice wynikaj¹ce z typu testowanych
powierzchni ska³ (ods³oniêcia naturalne i sztuczne), które
mog¹ modyfikowaæ ich szorstkoœæ i stopieñ zwietrzenia,
mo¿na wnioskowaæ, ¿e uœredniona twardoœæ wszystkich
ska³ wystêpuj¹cych w masywie Œlê¿y w stanie niezwie-
trza³ym mieœci siê dwóch klasach wytrzyma³oœci: w klasie
ska³ odpornych, do której nale¿y gabro, serpentynit i czêœ-
ciowo granit, oraz w klasie ska³ bardzo odpornych, do któ-
rej nale¿y granit oraz amfibolity. Takie przybli¿enie jest
oczywiœcie obarczone pewnym b³êdem, nie uwzglêdnia
bowiem wp³ywu na wytrzyma³oœæ masywu skalnego spê-
kañ i ich gêstoœci, jednak¿e w œwietle przedstawionych
danych wydaje siê uzasadnione stwierdzenie, ¿e postulo-
wana przez wczeœniejszych badaczy przewaga twardoœci
gabra nad ska³ami otoczenia nie ma miejsca. Reasumuj¹c,
nale¿y przyj¹æ, ¿e o ró¿nicy w wysokoœci wzglêdnej Œlê¿y
i jej wzgórz satelitarnych zadecydowa³y inne przyczyny
ni¿ wzglêdna twardoœæ ska³. Jednym z prawdopodobnych
wyjaœnieñ jest przyjêcie hipotezy o zró¿nicowanej gêstoœci
spêkañ w poszczególnych typach ska³, jednak w zwi¹zku z
wystêpowaniem na Œlê¿y mi¹¿szych pokryw stokowych,
terenowa weryfikacja tego pogl¹du nie jest mo¿liwa.

Ró¿nice, jakie zaznaczaj¹ siê pomiêdzy si³¹ odboju
m³otka Schmidta od ska³ek gabrowych na grzbietach i na
sp³aszczeniach rozdzielaj¹cych strome odcinki stoków, s¹
prawdopodobnie wynikiem rzeczywistego zró¿nicowania
wytrzyma³oœci mechanicznej tej ska³y. Za prawdziwoœci¹
hipotezy o strukturalnej genezie sp³aszczeñ i grzbietów
przemawia stosunkowo ostre rozgraniczenie pomiêdzy
wartoœciami notowanymi w obrêbie ró¿nych elementów
morfologii stoków. Obserwacje te potwierdzaj¹ zatem w
pewnej mierze hipotezê ¯urawka (2002) o wp³ywie zró¿ni-
cowania wytrzyma³oœci gabra na wykszta³cenie osi morfo-
logicznej g³ównego wzniesienia masywu. Trzeba jednak
zauwa¿yæ, ¿e wychodnie gabra o podwy¿szonej odporno-
œci wystêpuj¹ tak¿e poza osi¹ morfologiczn¹ — na ma³o
zró¿nicowanych morfologicznie po³udniowych i wschod-
nich stokach. Trudno zatem mówiæ o zmniejszaniu siê
odpornoœci gabra wraz z oddalaniem siê od linii kontaktu z
granitem i upatrywaæ ró¿nicy wytrzyma³oœci jako czynnika
odpowiedzialnego za genezê ca³ej formy Œlê¿y. Niestety,
porównanie twardoœci gabra ze szczytowych partii i ze sto-
ków Œlê¿y z twardoœci¹ ska³ wystêpuj¹cych u jej wschod-
niego podnó¿a nie jest mo¿liwe, poniewa¿ w dolnych
partiach obszaru badañ brak ods³oniêæ tej ska³y. Mo¿na
natomiast przypuszczaæ, ¿e wyrazistoœæ obserwowanych
na Œlê¿y grzbietów zale¿y od rozleg³oœci stref o podwy¿-
szonej twardoœci ska³. Tam, gdzie twardsze ska³y zajmuj¹
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Fig. 6. Vertical changes in Schmidt hammer rebound values and
their standard deviation for gabbro and amphibolite of Mt Œlê¿a



wiêkszy obszar, wystêpuj¹ d³u¿sze formy grzbietowe,
natomiast tam, gdzie podwy¿szona twardoœæ ma niewielki
zasiêg, grzbiety zarysowuj¹ siê s³abo, tworz¹c na stoku
drugorzêdn¹ grzêdê, np. na SW od szczytu Œlê¿y.

Interpretacja pionowego zró¿nicowania twardoœci ska³
w Masywie Œlê¿y jest z³o¿ona. Stanowiska pomiarowe
znajduj¹ce siê poni¿ej 450 m n.p.m. by³y za³o¿one prawie
wy³¹cznie na grzbietach, a ponadto wiele z nich na wychod-
niach amfibolitów, charakteryzuj¹cych siê wiêksz¹ twardoœ-
ci¹ ni¿ gabra. Natomiast na wysokoœci 450–660 m n.p.m.
wystêpuje przewa¿aj¹ca czêœæ sp³aszczeñ œródstokowych.
Ich obecnoœæ koresponduje z mniejszymi wartoœciami odbo-
ju m³otka Schmidta. W obrêbie kopu³y szczytowej twar-
doœæ ska³ jest zbli¿ona do tej zmierzonej w dolnych partiach
stoków. W tym œwietle nie ma podstaw do twierdzenia o
podwy¿szonej odpornoœci ska³ buduj¹cych szczytowe par-
tie Œlê¿y.

Druga interpretacja zak³ada zró¿nicowanie stopnia
zwietrzenia ska³ powy¿ej i poni¿ej 450 m n.p.m. Mimo
lokalizacji stanowisk pomiarowych na jak najœwie¿szych
powierzchniach ska³ stopieñ ich zwietrzenia móg³ wp³yn¹æ
na wyniki pomiarów. Zró¿nicowanie twardoœci ska³ odzwier-
ciedla³oby wówczas wp³yw egzaracyjnej dzia³alnoœci l¹dolo-
du na dolne partie stoków. Mo¿na za³o¿yæ, ¿e w czasie
ostatniego na tym obszarze zlodowacenia œrodkowopol-
skiego dosz³o do uprz¹tniêcia materia³u zwietrzelinowego,
co doprowadzi³o do ods³oniêcia œwie¿ych powierzchni skal-
nych, a w póŸniejszych, ch³odnych okresach plejstocenu
do powstania nowej generacji ska³ek. Za s³usznoœci¹ takiej
teorii przemawia m.in. mniejsza wysokoœæ i frekwencja
form skalnych w dolnej czêœci stoków. Tymczasem ska³ki
ponad powierzchni¹ l¹dolodu podlega³y nieustannemu
wietrzeniu, przynajmniej od czasów poprzedniego zlodo-
wacenia, a byæ mo¿e w ci¹gu ca³ego plejstocenu, przez co
ich powierzchnie s¹ bardziej zwietrza³e i obni¿aj¹ wyniki
pomiarów twardoœci.

Dotychczas pionowy zasiêg l¹dolodu oceniano na oko³o
500–550 m n.p.m. (¯urawek & Migoñ, 1999), a zatem choæ
wyznaczano go na nieco wy¿szej wysokoœci, to jednak
zbli¿onej do wynikaj¹cej ze zmian twardoœci ska³. Byæ
mo¿e rozbie¿noœæ tych oznaczeñ wynika st¹d, ¿e Masyw
Œlê¿y znalaz³ siê w zasiêgu l¹dolodu przynajmniej dwu-
krotnie. Wówczas wy¿ej po³o¿ona granica mog³aby roz-
dzielaæ nigdy nie zlodowacony wierzcho³ek Œlê¿y od partii
stoków, które by³y przykryte l¹dolodem po³udniowopol-
skim, dolna zaœ, odzwierciedlona w wynikach pomiarów
twardoœci ska³, odnosi³aby siê do pionowego zasiêgu zlo-
dowacenia œrodkowopolskiego. Jednak na podstawie prze-
prowadzonych badañ nie mo¿na jednoznacznie wnioskowaæ
na ten temat.

W kszta³towaniu obecnego rozmieszczenia i zró¿nico-
wania ska³ek œlê¿añskich uzasadnione jest za³o¿enie
wspó³dzia³ania czynnika strukturalnego i egzaracyjnego
oraz uwzglêdnienie roli intensywnych procesów wietrze-
nia i transportu soliflukcyjnego. Pierwotne zró¿nicowanie
wytrzyma³oœci gabra zadecydowa³o o predyspozycji pod³o¿a
do tworzenia ró¿nych mezoform rzeŸby stoku, podczas
gdy pozosta³e czynniki modyfikowa³y ich rozmieszczenie.
Powy¿ej zasiêgu zlodowacenia œrodkowo- i po³udniowo-
polskiego w ci¹gu póŸniejszych, ch³odnych okresów
plejstocenu zachodzi³o intensywne wietrzenie mrozowe.
Na stromo nachylonych górnych odcinkach stoków wydaj-
noœæ ruchów masowych by³a na tyle du¿a, ¿e szybkie

odprowadzanie zwietrzeliny powodowa³o ods³anianie nie
tylko powierzchni ska³ o najwiêkszej wytrzyma³oœci, lecz
tak¿e ich mniej twardych partii. Tempo przemieszczania
regolitu gwa³townie mala³o na sp³aszczeniach, dlatego
lokalnie zachowa³y siê na nich pozosta³oœci przedplejsto-
ceñskich pokryw zwietrzelinowych.

Odmiennie przebiega³y procesy w dolnych partiach
stoków. Wprawdzie egzaracja lodowcowa usunê³a dawne
zwietrzeliny, eksponuj¹c zró¿nicowane pod wzglêdem
twardoœci powierzchnie skalne, ale z powodu mniejszego
nachylenia stoku oraz ci¹g³ej dostawy materia³u z wy¿-
szych jego odcinków zwieñczone ska³kami zestromienia
zdo³a³y siê wykszta³ciæ tylko tam, gdzie odpornoœæ ska³
by³a najwiêksza. Pocz¹tkowo s¹siednie powierzchnie o
mniejszej odpornoœci cofa³y siê, a nastêpnie by³y zasypy-
wane transportowan¹ soliflukcyjnie zwietrzelin¹.

Wnioski

1. Badania twardoœci 4 g³ównych odmian litologicz-
nych ska³ Masywu Œlê¿y dostarczaj¹ dowodów przeciwko
tradycyjnym pogl¹dom o najwiêkszej twardoœci gabra i o
twardzielcowej genezie najwy¿szego wzniesienia masy-
wu. Uœrednione wskazania m³otka Schmidta na wychod-
niach gabra w szczytowej czêœci kopu³y i na wiêkszoœci
stoków Œlê¿y wynosz¹ blisko 52 punkty, podczas gdy œred-
nia twardoœæ amfibolitów na ska³kach Gozdnicy i Wie¿ycy
w pó³nocnej czêœci masywu wynosi oko³o 58, granitów
zachodnich stoków masywu do wysokoœci 400–500 m n.p.m.
nieco ponad 55, a serpentynitów Masywu Raduni — oko³o
53 punktów.

2. Zak³adaj¹c, ¿e twardoœæ ska³ wystêpuj¹cych w oto-
czeniu Masywu Œlê¿y nie odbiega znacz¹co od œredniej
twardoœci tego typu ska³ w Sudetach b¹dŸ na Przedgórzu
Sudeckim, nie ma przes³anek do tego, by uznaæ zró¿nico-
wanie twardoœci za g³ówny czynnik decyduj¹cy o stosun-
kach wysokoœciowych w Masywie Œlê¿y i powstaniu
deniwelacji, osi¹gaj¹cych nawet 500 m.

3. Porównanie twardoœci gabra na szczytowej kopule
Œlê¿y i na jej stokach (60 stanowisk pomiarowych) prowa-
dzi do konkluzji, ¿e zró¿nicowana wytrzyma³oœæ mecha-
niczna tej ska³y jest odpowiedzialna za wykszta³cenie
mezorzeŸby stoków Œlê¿y. Podwy¿szon¹ twardoœæ ska³
zanotowano na grzbietach oraz na kopule szczytowej Œlê¿y,
podczas gdy mniejsz¹ twardoœæ ska³ stwierdzono w miej-
scach sp³aszczeñ œródstokowych.

4. Nie odnotowano stopniowego obni¿ania siê twardoœ-
ci gabra w miarê oddalania siê od kontaktu z granitem, któ-
re mog³oby sugerowaæ wyraŸnie mniejsz¹ wytrzyma³oœæ
gabra na wschodnim przedpolu Œlê¿y.

5. Zró¿nicowanie si³y odboju m³otka Schmidta w profi-
lu pionowym przejawia siê wiêkszymi wartoœciami odboju
i mniejszymi odchyleniami standardowymi poni¿ej wyso-
koœci 450 m n.p.m., niezale¿nie od litologii, oraz wiêkszym
rozrzutem œrednich wartoœci odczytów powy¿ej tej wyso-
koœci. Za to zró¿nicowanie, obok uwarunkowañ wyni-
kaj¹cych z budowy geologicznej, odpowiedzialne jest
najprawdopodobniej egzaracyjne odœwie¿enie powierzchni
skalnych w dolnych partiach stoków podczas zlodowace-
nia œrodkowopolskiego.

Autorka pragnie wyraziæ wdziêcznoœæ wszystkim osobom,
które przyczyni³y siê do powstania niniejszego artyku³u, a w
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szczególnoœci Iwonie Chomiak za udzia³ w badaniach tereno-
wych oraz prof. Piotrowi Migoniowi za dyskusjê nad wynikami.
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