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NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje

Przedmowa

Oddajemy do rak Czytelnikow kolejng prace zbiorowa na temat Oscylacji Pétnocnego Atlantyku (NAO
— North Atlantic Oscillation). Praca ta jest poktosiem konferencji zorganizowanej przez Zaktad Klimatologii
i Ochrony Atmosfery Uniwersytetu Wroctawskiego oraz Stowarzyszenie Klimatologow Polskich. Konfe-
rencja odbyta si¢ we Wroctawiu w dniach 8-10 marca 2018 roku.

Oscylacja Potnocnego Atlantyku jest najwazniejszg dla ksztaltowania wspotczesnej zmiennosci klimatu
potnocno-zachodniej i srodkowej Europy postacia cyrkulacji atmosferycznej. Definiuje ona wzajemne relacje
migdzy dwoma centrami dziatania atmosfery ulokowanymi nad pdétnocng czescig Atlantyku (Wyzem Azorskim
i Nizem Islandzkim). Wspotdzialanie zmian ci$nienia atmosferycznego w tych uktadach okresla wielko$¢
zasobow ciepta 1 wilgoci, ktore przy strefowym przeptywie mas powietrza znad srodkowych i wschodnich
partii Atlantyku Péinocnego przenoszone sg w szerokosciach umiarkowanych na wschod, nad obszar Europy
i Polski.

Historia badan wptywu NAO na zmienno$¢ przebiegu réznych procesow klimatycznych i hydroklima-
tycznych w Polsce nie jest dluga. W Stanach Zjednoczonych pierwsze prace, traktujace NAO w nowoczesnym
ujeciu ukazatly si¢ na przetomie lat 80. 1 90. XX wieku (Rogers 1984, 1985; Hurrell 1995). Szczegodlnie istotnym
byto wprowadzenie przez cytowanych badaczy liczbowych wskaznikéw charakteryzujacych intensywnosc
Oscylacji Potnocnego Atlantyku, ktore pozwolity na badania z wykorzystaniem metod statystycznych. Prace
Rogersa i Hurrella spowodowaty gwaltowny wzrost intensywnosci badan nad tg postacig cyrkulacji atmosfe-
rycznej i jej wplywem na ksztaltowanie si¢ zmiennos$ci réznorakich proceséw atmosferycznych, oceanicznych,
hydrologicznych i biotycznych w skali §wiatowej i regionalne;j.

Reakcja badaczy polskich na ten kierunek badan byta stosunkowo szybka. Juz w latach 1999 i 2000
ukazaty si¢ drukiem dwie pierwsze prace na temat NAO (Marsz, Wibig). Bardzo duze zainteresowanie
problematyka NAO w szerszym kregu polskich badaczy z zakresu Nauk o Ziemi (agrometeorologow,
klimatologow, hydrologow, oceanografow, geofizykdw, ...) spowodowato, ze w 2002 roku odbylta si¢ w Gdyni
ogolnopolska konferencja naukowa ,,Oscylacja Potnocnego Atlantyku i jej rola w ksztaltowaniu zmiennosci
warunkow klimatycznych i hydrologicznych Polski”. Od tego czasu mingto niemal 20 lat, w ktorych ukazaty
si¢ dziesiatki prac wskazujacych jak oddziatywanie NAO przektada si¢ na ksztalttowanie zmiennosci réznych
aspektow srodowiska przyrodniczego Polski. Liczba prac polskich autorow pos§wigconych temu zagadnieniu
nadal nie spada, a omawiana problematyka wcigz cieszy si¢ duzym zainteresowaniem. W dobie obserwowa-
nych intensywnych zmian klimatycznych uwazana jest wcigz za wazng i daleka od wyczerpania. Jednoczes$nie
pojawity si¢ w tych pracach nowe problemy, zwlaszcza dotyczace metodyki badan i interpretacji wplywu
NAO na przebieg poszczegdlnych procesow. W gronie oséb zajmujacych si¢ ta problematyka pojawita si¢
idea odbycia ogodlnopolskiego spotkania, na ktorym ponownie przedyskutowano by niektore zagadnienia
z tego zakresu. Ideg¢ te zrealizowata konferencja naukowa zorganizowana w 2018 roku we Wroctawiu przez
Zaktad Klimatologii i Ochrony Atmosfery Uniwersytetu Wroctawskiego oraz Stowarzyszenie Klimatologow
Polskich konferencja, z ktérej wybrane, daleko nie wszystkie, materiaty stanowig tres¢ tej pracy.

Na niniejszy tom sklada si¢ siedem autorskich rozdziatow. Pierwsze trzy rozdzialy dotycza ogdlnego
stanu wiedzy, ale takze porzadkujg definicje i sposoby konstruowania indeksu NAO oraz jego intensywnosci.
Ocenie poddano jako$¢ wskaznika, przedstawiono przyktady niewtasciwego stosowania i interpretacji, wyka-
zano réznice migdzy jego réznymi miarami. Ukazano wpltyw poszczegodlnych indekséw na ksztattowanie
temperatury i opadow atmosferycznych w Europie. Dyskutowano réwniez problem mechanizmu i stabilno$ci
tej postaci cyrkulacji atmosferycznej, co ma istotne znaczenie we wspotczesnie dostrzeganych zmianach faz
NAO 1 ich natgzenia. Sg one w cz¢Sci odpowiedzialne za jeden z mechanizméw notowanego na obszarze
Europy ocieplenia. Dalsze rozdziaty przedstawiaja przejawy zmiennosci procesow klimatycznych i hydrolo-



gicznych w roznych skalach przestrzennych i czasowych, zachodzacych pod wptywem zmiennosci NAO na
obszarze Polski.

W polskiej literaturze zjawisko NAO zapisywane jest niejednolicie: ,,Oscylacja Ponocnoatlantycka” lub
»oscylacja pdinocnoatlantycka”, czy tez ,,oscylacja Péinocnoatlantycka”, rzadziej ,,Oscylacja Potnocnego
Atlantyku”. Nie ulega watpliwosci, ze jest to konkretne, jednostkowe zjawisko o okreslonej lokalizacji, a wigc
oba cztony nazwy powinny by¢ pisane duzymi literami. Dodatkowo powstaje problem czy jest to oscylacja
jaka, czy oscylacja czego? Poniewaz zjawisko to, jak pisze Marsz (2002), ,,ma wymiar jednoczeénie atmosfe-
ryczny i oceaniczny, przy czym rola Atlantyku w kreowaniu tego zjawiska jest decydujgca”, to uzywanie
okreslenia ,,Oscylacja Pélnocnego Atlantyku” przez autorow podkreslajacych znaczenie oceanu w ksztatto-
waniu zjawiska NAO jest w petni uzasadnione. W niniejszym tomie w pracach réznych autoréw zachowana
bedzie stosowana przez nich nazwa, pisana jednak zawsze z duzych liter.

Anna Styszynska
Marek Bta$
Krzysztof Migata



NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje

Miary NAO — uwagi na temat ,,wskaznikow NAO”

Anna Styszynska

Katedra Urbanistyki i Planowania Regionalnego, Politechnika Gdanska
anna.styszynska@pg.edu.pl

1. Wstep

Praca stanowi reakcje na tresci zawarte w niektorych publikacjach w polskich czasopismach naukowych
na temat zwigzkow miedzy roznymi elementami klimatycznymi, hydrologicznymi czy hydro-klimatycznymi
a zmienno$cig nat¢zenia Oscylacji Potnocnego Atlantyku (dalej akronim NAO — North Atlantic Oscillation).
W licznych publikacjach korzysta si¢ ze wskaznikdow NAO, przy czym autorzy szeregu tych prac nie
informuja, ktory ze wskaznikow NAO stosuja, uzywaja zamiennie réoznych wskaznikow NAO, niekiedy
utozsamiaja wskaznik NAO ze wskaznikiem AO (Oscylacji Arktycznej). W pordwnaniach nie zwracaja
uwagi na cechy (wlasciwosci) poszczegolnych wskaznikéw ani na ich reakcje na zmiany potozenia centréw
dziatania atmosfery. Napisane w jezyku polskim hasto objasniajace NAO w Wikipedii (jak mozna domyslaé
si¢, przygotowane przez ktoregos$ z klimatologdéw), z ktorego szereg osob czerpie nastgpnie swojg wiedze,
zawiera na temat wskaznika NAO tresci bledne i nieprawdziwe, wskazujace na nieznajomo$¢ przez autora
hasta nawet elementarnej literatury przedmiotu.

Cyrkulacja atmosferyczna, jako wielowymiarowy, ciagly w czasie i przestrzeni przejaw przeplywow
powietrza, ma charakter jako$ciowy. Pewnym regionalnym przejawem cyrkulacji atmosferycznej w atlantycko-
europejskim sektorze cyrkulacyjnym jest fenomen okreslany mianem Oscylacji Potnocnego Atlantyku.
Natezenie (intensywno$é) NAO charakteryzuje si¢ za pomoca kilku réznych wskaznikéw, pozwalajacych
okresli¢ liczbowo cechy wystepujacej w danym okresie cyrkulacji atmosferycznej. Dzigki takiemu ,,liczbo-
wemu” ujeciu, staje si¢ mozliwe badanie metodami statystycznymi zwigzkéw migdzy cechami zmienno$ci
cyrkulacji atmosferycznej a zmiennoscig elementow klimatycznych i innych zjawisk (np. hydrologicznych,
biologicznych, ...), ktérych zmienno$¢ jest warunkowana w ten czy inny sposob przez zmienno$¢ klimatu.

W Europie z wystapieniem dodatniego wskaznika NAO do$¢ jednoznacznie kojarzy si¢ wystapienie
naplywow powietrza z sektora zachodniego, przy czym intensywno$¢ naptywu z zachodu jest tym wigksza,
im wyzsza warto$¢ osiaga wskaznik. W przypadku ujemnego wskaznika NAO kierunek naptywu nie jest
okreslony, moze to by¢ zarowno przeptyw strefowy ze wschodu, jak i przepltyw potudnikowy z sektoréw
potudniowego lub péinocnego, a intensywnos¢ przeplywu i jego kierunek moze wykazywac silne zréznico-
wanie regionalne.

Majac na wzgledzie filozofi¢ konstrukceji tych wskaznikow, generalizujac, mozna wyr6zni¢ kilka ich
rodzajow:

a. tak zwane wskazniki ,,stacyjne” — Rogers (1984a i b, 1990), Hurrell (1995), Jones i in. (1997; ten ostatni

wskaznik okresla si¢ czgsto mianem NAO CRU (Climate Research Unit)), Cropper i in. (2015),

b. wskazniki stanowiace rezultat analizy pola SLP metoda sktadowych gtéwnych (PCA — Principal Com-
ponent Analysis),
C. pozostate wskazniki (np. ,,gridowe”, modyfikowane indeksy przeptywu strefowego).

Jak wynika z przegladu polskich prac z zakresu klimatologii i hydrologii, najczesciej stosowane sa w r6znego
rodzaju analizach wskazniki NAO okreslone mianem stacyjnych.



2. Stacyjne wskazniki NAO

Wspolng idea obliczania wskaznikow stacyjnych jest to, ze charakteryzuja one posrednio rdznice cis-
nienia (SLP — Sea Level Pressure) miedzy parg stacji znajdujacych si¢ w zasiegu centrow dziatania atmosfery
regulujacych intensywnos$¢ i kierunek przeptywdéw powietrza w atlantycko-europejskim sektorze cyrkula-
cyjnym — Wyzu Azorskiego i Nizu Islandzkiego. W kazdym ze wskaznikow (indekséw) ich tworcy przyjmuja
odmienne stacje bazowe (ryc. 1), w rezultacie czego, obliczone dla tego samego okresu (momentu) wskazniki
NAO maja roézne wartosci, a nawet (cho¢ rzadko) znaki. Rogers (1984a i b) jako stacje wyjsciowe przyjmuje
Ponta Delgada/Horte (Wyz Azorski — dalej WA) i Akureiri (Niz Islandzki — dalej NI). Hurrell (1995) dla obli-
czania wskaznika zimowego (DJFM) przyjmuje stacje Lizbona (WA) i Reykjavik/Stykkisholmur (NI), dla
obliczania pozostatych wskaznikéw (miesigcznych, sezonowych i rocznego zamiast Lizbony przyjmuje
Ponta Delgada z chwilowymi uzupetnieniami danych SLP warto$ciami gridowymi. Jones, Jonsson i Wheeler
(1997) — Gibraltar (WA) i Reykjavik (NI). Roznice w wyborze stacji bazowych wynikaja z wykorzystania
przez kolejnych autoréw wskaznikow stopniowo ujawnianych, siegajacych coraz dalej w przesziosé, serii
instrumentalnych pomiaréw cisnienia atmosferycznego (ryc. 1).

Ryc. 1. Potozenie stacji bazowych i rok rozpoczecia serii instrumentalnych pomiaréw ci$nienia atmosferycznego
wykorzystywanych przy obliczaniu wskaznikdéw NAO oraz rozktad §redniego cisnienia atmosferycznego
w okresie 12.2014-03.2015 wedtug NOAA/ESRL Physical Sciences Division (https://www.esrl.noaa.gov/psd/)

Wszyscy autorzy stacyjnych wskaznikow NAO (dalej NAO (index)) przyjmujg taki sam sposob obliczania
wskaznika:

—Xer Y~ Ve
Oy Oy

NAO(index) = —

gdzie: x — sezonowe (miesieczne, roczne) SLP na danej stacji znajdujacej si¢ w rejonie wystgpowania Wyzu
Azorskiego, x¢ — $rednie wieloletnie SLP na tej samej stacji w danym okresie uéredniania, ox — odchylenie
standardowe sezonowego (miesi¢cznego, rocznego) SLP na stacji x w danym okresie usredniania, y, ys, oy —
to samo dla stacji w zasiggu Nizu Islandzkiego.

W takim ujeciu indeks NAO nie jest standaryzowang réznica SLP migdzy stacjami reprezentujacymi
WA a NI jak pisze wielu autorow, ale roznica wartosci standaryzowanych anomalii SLP migdzy tymi centrami
dziatania atmosfery. Wszystkie stacyjne wskazniki NAO sg ze sobg silnie i istotnie skorelowane dodatnio.

Srednie wieloletnie SLP, z ktérych nastepnie oblicza si¢ anomalie SLP (x — X; Y — Ye) oraz odchylenia
standardowe, poszczegdlni tworcy indeksow NAO szacujg z réznych okreséw. Rogers miesigczne i sezonowe
anomalie obliczat i standaryzowatl poczatkowo wedtug okresu 1874-1986 (Rogers 1984a) lub 1895-1980
(Rogers 1984b), nastepnie z okresu 1874-1999. Ostatnia wersja tych danych obejmuje okres 1874-2005. Sa
one dostgpne na stronie Polar Meteorology Group z Ohio State University (,,The Rogers (1984) North Atlantic
Oscillation Index (1874-2005)” — http://polarmet.osu.edu/NAQ/). Hurrell poczatkowo standaryzowat indeks



NAO wedtug $rednich SLP i odchylen standardowych z lat 1864-1994 (Hurrell 1995), potem ciagle aktuali-
zowal dane i zmieniat okres bazowy (dane wartosci indeksu NAO systematycznie podawat na swojej stronie
internetowej), by w koncu, po poprawce D. Stephensona (Stephenson i in. 2000), oprze¢ standaryzacj¢ na
statym 120-letnim okresie 1864-1983. Dane miesi¢czne, sezonowe i roczne tego wskaznika dla okresu
01.1865-04.2018 udostgpnione sa na stronie National Center for Atmospheric Research (NCAR) w Boulder,
Kolorado USA (,,Hurrell North Atlantic Oscillation (NAO) Index (station-based)” — https://climatedataguide.
ucar.edu/climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station-based). We wskazniku NAO CRU
anomalie i standaryzacja prowadzone sa wzgledem $rednich z lat 1951-1980 (Jones i in. 1997; dane
miesi¢gczne z lat 1821-2018 udostepnione s3 na stronie: ,,Tim Osborn: North Atlantic Oscillation index data”
— https://crudata.uea.ac.uk/~timo/datapages/naoi.htm). W niektorych pracach (Osborn 2006, 2011) do obli-
czania anomalii i standaryzacji indeksu NAO CRU wykorzystywano okres 1961-1990. Na stronie Climatic
Research Unit (CRU), University of East Anglia (https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/nao/viz.htm) dostepne sa
rowniez wizualizacje przebiegu sezonowych, poétrocznych i rocznych szeregéw czasowych indeksow NAO
CRU, ktore opracowane zostaly przy uzyciu $rednich i standardowych odchylen SLP w Gibraltarze i na
Islandii z okresu referencyjnego 1951-1980, ktore nastepnie ponownie zestandaryzowano w stosunku do
okresu 1901-2000.

Przyjmowanie odmiennych $rednich wieloletnich i wartosci odchylen standardowych (o) w procesie
obliczania anomalii i ich standaryzacji prowadzi do tego, ze na réznice ci$nienia wynikajace z roéznych stacji
bazowych (zwlaszcza charakteryzujacych cisnienie w Wyzu Azorskim), naktada si¢ dodatkowy szum i roz-
nice warto$ci wskaznika dla tego samego momentu w szeregach poszczegoélnych autorow stajg sie wieksze,
niz wynikatoby to tylko z samego przyjmowania odmiennych stacji bazowych (ryc. 2). Na przykiad przyjecie
krotkiego okresu 1951-1980, wzgledem ktdrego oblicza si¢ srednie i ¢ w szeregach wskaznika NAO CRU
powoduje, ze w catym szeregu NAO CRU (od 1823 roku) wystepuje zdecydowana przewaga lat i zim z do-
datnimi warto$ciami indeksu (ryc. 2), co nie do konca odpowiada rzeczywistemu charakterowi cyrkulacji
atmosferycznej w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym. Przyczyna takiego stanu rzeczy jest to, ze
w latach 1951-1980 SLP w rejonie Islandii (Nizu Islandzkiego) byto wyraznie wyzsze niz w dtugim okresie
poprzedzajacym (ryc. 3).

- NAO CRU zima DJFM -

1825
1830
1835 |-
1840 |-
1845 |
1850 |-
1855 |-
1860
1865 -+
1870 |
1875 b
1880 |-
1885 |
1890 |-
1895 |-
1900 b
1905 |
1910 |-
1915 |-
1920 |
1925 |
1930 |-
1935 |-
1940 |
1945 |-
1950 |
1955 |-
1960 |
1965 |-
1970 |-
1975 |-
1980 |-
1985 |
1990 |-
1995 |
2000 |
2005 |
2010 | —
2015 |-

Ryc. 2. Przebieg zimowych (DJFM) wskaznikoéw NAO CRU (1825-2017) i Hurella (1864-2017)

Inng przyczyna réznic migdzy stacyjnymi wskaznikami NAO jest to, ze potozenie centrow aktywnos$ci
atmosfery zmienia si¢ w czasie. W przypadku, gdy centrum Wyzu Azorskiego ulega przesunig¢ciu na NE lub
E, warto§¢ wskaznika NAO Hurrella wzrasta, wskaznika NAO Rogersa — zmniejsza si¢ (ryc. 4a i b). Wskaz-
nik NAO CRU zmniejsza si¢ przy przesuni¢ciu Wyzu Azorskiego na NE i ro$nie przy przesunigciu Wyzu na
E (ryc. 4b). W przypadku gdy centrum Nizu Islandzkiego lokuje si¢ na potudnie od Islandii, warto$¢ wskaz-
nika Rogersa zmniejsza si¢, warto$ci pozostalych indekséw pozostajg bez wigkszych zmian (ryc. 4c i d).



Innymi stowy, stacyjne wskazniki NAO sa do siebie podobne, ale w zaleznosci od przyjetego do badan
wskaznika uzyskuje si¢, na przyktad przy badaniu zwigzkéw temperatury powietrza w Polsce z NAO, nieco
roézne rezultaty (tab. 1).

Wykorzystujac miesieczne i sezonowe ,,stacyjne” wskazniki NAO nalezy zdawac sobie sprawe z tego, ze
mimo jednakowych ich warto$ci, skutki ich dziatania sg nieporéwnywalne w cyklu rocznym; warto$¢ wskaz-
nika NAO réwna +1 ze stycznia nie daje zadnych poréwnywalnych skutkéw cyrkulacyjnych (adwekcja nie
osiagga podobnej ,,sity”) jak taki sam wskaznik NAO rowny +1 z lipca czy sierpnia (ryc. 5). Przyczyna takiego
stanu rzeczy jest sposob obliczania wskaznika, a konkretnie to, ze stanowi on rdznice standaryzowanych
anomalii SLP
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Ryc. 3. Przebieg $redniego zimowego (DJFM) SLP (hPa) w SW Islandii (1821-2018) wyrdwnany 13.punktowa
$rednig ruchoma ($rednie miesigczne wedtug: https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/nao/).
Kolorem z6ttym zaznaczono okres referencyjny 1951-1980

12.1988 - 03.1989

NAO_H = 3,56 @°“3;_\$rfLﬁr*>5{ NAO_H=508 ¥ gt~ *
NAO_R =2,98 NAO_R =2,33
NAO_CRU = 2,04 NAO_CRU = 2,86

NAO_H = 3,96
NAO_R=1,78 NAO_R=1,28
NAO_CRU =244 NAO_CRU = 2,37

Ryc. 4. Sredni rozktad SLP w okresie zimowym (DJFM) wedlug NOAA/ESRL Physical Sciences Division
(https://www.esrl.noaa.gov/psd/) przy réznym potozeniu Wyzu Azorskiego i Nizu Islandzkiego.
Kazdorazowo podano wartosci zimowych (DJFM) wskaznikow NAO Hurrella (H), Rogersa (R) i CRU
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Tab. 1. Wspoltczynniki korelacji mi¢gdzy miesigczng i roczng temperaturg powietrza na stacjach Koszalin, Hel,
Poznan, Warszawa i Wroctaw a miesigcznymi i rocznymi warto$ciami indekséw NAO Rogersa i CRU
w okresie 1901-2000. Korelacje istotne statystyczne na poziomie p<0,05 pogrubiono

01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | rok
Wskaznik NAO Rogersa (Azory — Islandia)
Koszalin 056 061 067 020 017 0,22 011 030 046 037 033 031|044
Hel 054 059 066 026 017 025 0,12 031 044 042 0,27 0,30 | 0,45
Poznan 058 057 065 021 007 010 005 035 048 037 0,29 0,29 | 0,40
Warszawa | 0,54 056 061 019 0,09 010 011 0,36 042 040 0,27 0,26 | 0,39
Wroctaw | 056 054 060 019 002 007 007 033 046 034 0,26 0,22 0,36
Wskaznik NAO CRU (Gibraltar — Islandia)
Koszalin 0,64 0,70 063 0,20 008 009 0,03 000 035 046 040 047|045
Hel 064 065 061 025 010 0,04 0,02 002 031 049 0,34 042|048
Poznan 066 068 062 022 004 000 001 006 041 041 0,37 0,47 | 0,49
Warszawa | 0,61 0,66 055 0,18 -0,02 -0,03 0,00 003 0,29 039 0,31 037|043
Wroctaw | 063 068 056 023 004 003 004 017 041 034 0,36 043|049

Stacja

Ryc. 5. Sredni miesieczny rozkfad cisnienia w styczniu 2005 r. (a) i sierpniu 2015 r. (b) wedlug NOAA/ESRL
Physical Sciences Division (https://www.esrl.noaa.gov/psd/). W obu przypadkach miesigczny
wskaznik NAO Hurrella (Azory — Islandia) = 1,0

Intensywnos¢ przeptywu powietrza zalezy od gradientu barycznego, ten wobec statego potozenia stacji
bazowych jest funkcja réznic SLP migdzy nimi. Wielko§¢ odchylenia standardowego jest natomiast nie
funkcjg samych réznic SLP, lecz i funkcjg zmiennosci tych roznic w okresie usredniania (standaryzacji).
Silny wplyw na ,,nieporéwnywalno$¢” miesiecznych czy sezonowych indeksow NAO wywiera roczny cykl
zmian i zakresow zmienno$ci SLP. W rezultacie, np. we wskazniku NAO Rogersa zmianie warto$ci wskaz-
nika NAO o jedng jednostke w styczniu odpowiada zmiana r6znicy SLP w stosunku do $rednich miedzy
Ponta Delgada / Hortg a Akureiri o 7,62 hPa, gdy w lipcu, takiej samej zmianie wskaznika NAO odpowiada
zmiana réznicy SLP migdzy tymi stacjami o 2,49 hPa, czyli jest okoto 3 razy mniejsza. Trudno zatem si¢
dziwi¢, ze na przyktad sita zwigzkéw miedzy NAO a zmianami temperatury powietrza w Polsce w miesigcach
letnich jest znacznie stabsza, niz w miesigcach zimowych (tab. 1). W stuleciu 1901-2000 $rednia r6znica SLP
w styczniu migdzy Ponta Delgada/Hortg a Akureiri wynosi 20,38 hPa, a odchylenie standardowe jest rowne
13,87, gdy w lipcu, $rednia roznica SLP migdzy tymi stacjami jest rowna 14,65 hPa, a odchylenie standar-
dowe, kiedy miedzyroczna zmienno$¢ rdznic cisnienia jest znacznie mniejsza niz zima, jest rowne tylko 4,16.

Odmiang wskaznikow stacyjnych jest ,,dobowy wskaznik NAO” opracowany przez Croppera, Hanne,
Valente i Jonssona (2015). Jego idea i konstrukcja sg na tyle niezwykte, ze wymaga on bardziej szczegoto-
wego objasnienia.

Zatozenia ,,ideowe” dobowego wskaznika NAO s3 pozornie proste. Ma to by¢ standaryzowana rdznica
anomalii SLP mi¢dzy Wyzem Azorskim a Nizem Islandzkim z tego samego momentu doby. Szeregi wartosci
SLP z okreslonej godziny dla Wyzu Azorskiego autorzy tej metody utworzyli droga zmudnych przeliczen
(nazywaja to homogenizacjg) ze stacji Ponta Delgada, Santa Maria i Lajes, a dla Nizu Islandzkiego ze stacji
Stykkisholmur i Reykjavik. Moment doby, dla ktérego obliczany jest wskaznik okreslono jako 0900 UTC, co
wynika z jednoczesnos$ci terminéw pomiaréw ci$nienia atmosferycznego na Azorach i na Islandii. Standary-
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zacja ci$nienia jest tu przeprowadzana, nie wzglgdem dlugookresowej $redniej miesigcznej, jak to przyjeto
w dotychczas omawianych ,,wskaznikach stacyjnych”, ale wzgledem czego$§ podobnego do $rednich mie-
sigcznych w danym roku.

Autorzy tego wskaznika zauwazyli, ze w przebiegu $rednich rocznych wartosci SLP nad Islandig i Azorami
zaznacza si¢ dtugookresowa zmiennos¢ (jest to w petni zrozumiate), co powoduje, ze Srednie miesigczne SLP
danego miesigca nie sg takie same kazdego roku (!), podobnie rézne sa w kolejnych latach $rednie roczne
SLP. Z kolei w przebiegu cisnienia nad Azorami, w dobowym cyklu przebiegu SLP, wystepuje dodatkowo
typowa dla przebiegu SLP w tropikach zmienno$¢ w granicach 2-3 hPa powodowana wystapieniem pltywu
stonecznego w atmosferze. Z tej przyczyny, aby wskaznik byt ,,jednorodny” ich zdaniem zachodzi koniecz-
no$¢ wyeliminowania jednej i drugiej zmiennoéci. Przyjeta droga eliminacji tej zmiennosci jest osobliwa.
Zastosowano tu wyréwnanie metodg ,,nieregularnego” wyréwnywania przebiegéw ,,napi¢ta krzywa sklejana”
(tension spline method), przy spelnieniu warunku, aby krzywa ta w danym roku przechodzita przez punkty
o takich samych warto$ciach usrednionych w danym miesigcu dobowych SLP jak i §rednich miesigcznych
SLP (1?). By¢ moze taki zapis w tekscie pracy wynika z tego, ze wartosci ,,dobowe” SLP, ktorymi operuja
autorzy (Cropper i in. 2015) pochodza z godziny 09 UTC, nie sg to wiec srednie dobowe SLP sensu stricto.
Ta kwestia w cytowanej pracy nie jest objasniona.

Nastgpnie, Cropper i wspotautorzy (2015) obliczajag w danym roku réznice migdzy chwilowymi wartos-
ciami SLP (z danej doby) a warto$ciami przebiegu ,.krzywej sklejanej” (w danej dobie) i dalej z tych réznic
(wartosci) obliczaja odchylenia standardowe SLP dla danego miesigca w danym roku, wzgledem ktorych
prowadza nast¢pnie standaryzacj¢ szeregu dob w danym miesigcu danego roku. W ten sposob cytowanym
autorom udato si¢ ,,zgubi¢” zmiany wynikajace z migdzyrocznej zmiennosci SLP $rednich miesigcznych
i $rednich rocznych. Te warto$ci postuzyly im nastepnie do ostatecznych obliczen wskaznika. W rezultacie,
tak obliczany ,,dobowy wskaznik NAO” jest niejednorodny ,,0d chwili poczgcia”.

Obliczenia przeprowadzano numerycznie, wykorzystujac do tego ,,gotowe” aplikacje i specjalnie pisane
programy, tak wigc gtowny i bezposredni tworczy wktad pracy omawianych autoréw (Cropper i in. 2015)
zostal skierowany na udziwnienie i zagmatwanie zagadnienia. Niezaleznie od naktadu pracy na obliczenie
takiego wskaznika i zdecydowanego przerostu ,,formy nad trescig”, taki wskaznik nie jest niczym innym, jak
zwykla roznica SLP migdzy Ponta Delgada a Stykkisholmur i Reykjavikiem o godzinie 09 UTC kazdego
dnia, z wprowadzeniem do niej pewnych dodatkowych szumow i wyrazeniem wskaznika w niemianowanych,
blizej niejasnych, jednostkach. Praktycznie zmienno$¢ w obu szeregach — ,,dobowym NAO” i ASLP migdzy
tymi stacjami — jest taka sama (~ £0,02 — £0,05). Omawiani autorzy, po usrednieniach swoich wskaznikow
do wartosci miesigcznych i ich konsekutywnym wyrdéwnaniu, analizujg zwigzki z indeksami NAO innych
autorow i stwierdzaja ich na ogo6t dobra i bardzo dobra zgodno$é, co ma §wiadczy¢ o prawidlowosci ich
wyliczen. Najlepsza zgodno$¢ uzyskujg z miesigcznym wskaznikiem stacyjnym NAO Hurrella (r od 0,90
w czerwcu do 0,99 w listopadzie, grudniu, styczniu, lutym i marcu; 1965-2013).

Dalsza kwestig jest problem objasniajacej roli tego wskaznika. Dobowa rozdzielczo$¢ wskaznika suge-
ruje, ze powinien on shuzy¢ do analiz dobowych. Propagacja ,,sygnatlu NAO” nast¢puje poprzez adwekcje
masy powietrza, wraz z ktéra transmitowane (propagowane) sg warto$ci parametréw meteorologicznych
(temperatura, preznos$¢ aktualna [w sumie entalpia], pionowy gradient temperatury etc.) z obszaru zrodtowego
masy.

Predkos¢ propagacji masy powietrza jest skonczona, mniejsza od predkosci swiatta i na dodatek zmienna
w funkcji czasu. Moment ,,dotarcia” sygnatu do obszaru, na ktorym majg oddzialywaé parametry masy
zmieniajace ,,miejscowe parametry meteorologiczne” lub przebiegajace tam procesy pogodowe, jest funkcja
odlegtosci migdzy punktami (ktérego punktu nad Atlantykiem Pénocnym?) i predkosci masy na tej odlegtosci.
Oznacza to, ze badajagc zmiany np. temperatury powietrza w Gdyni zachodzace pod wplywem ,,dobowego
NAO” w piatek, trzeba bedzie raz przyjmowac wskaznik NAO z wtorku poprzedzajacego ten piatek, innym
razem, w przypadku powolnego przeptywu masy, z poprzedzajacej niedzieli. Na dodatek wtasciwosci masy
w trakcie jej przemieszczania si¢ ulegajg zmianom (zachodzg procesy transformacji). Zmiany te sa nieliniowe
i zaleza od czasu, ktory uptynat od wyjscia znad obszaru zréodtowego i charakteru powierzchni podscietajace;j,
nad ktorg masa przemieszczata si¢, zanim dotarta nad obszar, gdzie ,,mierzy si¢” jej oddziatywanie.
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Wszystko to czyni, ze zaréwno sens tworzenia ,,dobowego wskaznika NAO”, jak i stosowania tego
wskaznika jest problematyczny. Odpowiedzi, ktore si¢ osiggnie stosujac ten wskaznik znacznie prosciej
i 0 wiele bardziej wiarygodnie osiggnie si¢ przez zwyklg analize kilku kolejnych map synoptycznych. Dobowy
wskaznik NAO nie ma walorow wskaznika klimatycznego. Mimo tego, 0d czasu opublikowania omawianej
publikacji (Cropper i in. 2015) cytowany wskaznik byt juz kilkunastokrotnie wykorzystany, przede wszystkim
przez jego wspottworcow (Edwarda Hanne, Thomasa E. Croppera i Mari¢ A. Valente), do réznych analiz
wplywu zmian cyrkulacji atmosferycznej nad pénocnym Atlantykiem na zmiany pokrywy lodow morskich
w rejonie Grenlandii oraz ci$nienia atmosferycznego, temperatury i opadéw najpierw w rejonie Grenlandii,
a pdzniej Wielkiej Brytanii (m.in. Hanna i in. 2016, Ballinger i in. 2018).

3. Wskazniki NAO stanowigce rezultat analizy pola SLP metoda skladowych gléwnych

Indeksy NAO nie opierajace si¢ na punktowych $rednich SLP na stacjach, ale na polu SLP w granicach
konkretnego obszaru zostaty opracowane miedzy innymi przez J. Hurrella (Hurrell i in. 2003). Dostepne
szeregi czasowe tego rodzaju wskaznikow NAO rozpoczynaja si¢ od roku 1899, co jest zwigzane z istnie-
niem danych, pozwalajacych na wiarygodne odtworzenie pola SLP nad pétnocnym Atlantykiem. Indeksami
NAO sa tu odpowiednio szeregi czasowe wartosci czynnikowych pierwszej skltadowej gtdwnej (zapisywane
jako: 1PC [principal component], 1 wektor wiasny lub EOF1 [Empirical Orthogonal Function] — sktadowa
glowna pierwszej empirycznej funkcji ortogonalnej), standaryzowanego pola SLP na obszarze szeroko
rozumianego atlantyckiego sektora cyrkulacyjnego. Granice tego sektora wyznaczaja wspoirzedne 20-80°N,
90°W-40°E (ryc. 6). Wartosci tych szeregéw udostgpnione sa na stronie Hurrella (,,The Climate Data Guide:
Hurrell North Atlantic Oscillation (NAO) Index (PC-based)” — https://climatedataguide.ucar.edu/climate-
data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-pc-based). Wskazniki NAO (PC)-based (lub NAO PCA
[principal component analysis]) szacowane sg dla miesigcy, sezonow (DJFM (,,rozszerzona” zima), DJF
(zima ,.klimatyczna”), MAM (wiosna), JJA (lato), SON (jesien) oraz roku. Na omawianej stronie www J.W.
Hurrella znajdujg sie rowniez odniesienia (linki) do wskaznikow stacyjnych Hurrella, wskaznikow Hurrella
opartych na PCA, jak i do wskaznikow NAO CRU. W momencie, kiedy autor danej pracy tylko pisze, bez
dalszych objasnien, ze wskazniki NAO zastosowane w prowadzonych przez niego badaniach (analizach)
»pobrano ze strony www J.W. Hurrella”, praktycznie nie wiadomo, ktory ze wskaznikoéw jest przez danego
autora wykorzystywany.

Ryc. 6. Granice atlantyckiego sektora cyrkulacyjnego,
dla ktorego okresla sig¢ sktadowe gtéwne
i standaryzowane pole ci$nienia na poziomu morza
na pétnocnym Atlantyku w sezonie rozszerzonej zimy
(DJFM) w okresie 1899-2017 (zrédto:
https://climatedataguide.ucar.edu/climate-data/hurrell-
north-atlantic-oscillation-nao-index-pc-based

Wczesniejszym od wskaznika Hurrella, rowniez opartym na PCA pola SLP, jest wskaznik miesigczny
NAO opracowywany przez NWS CPC (National Weather Service, Climate Prediction Center). Do jego
obliczenia zastosowano metod¢ zaproponowang przez Barnstona i Livezeya (1987). Pierwotnie, od pierw-
szych lat 90. XX wieku do przetomu XX i XXI wieku, byt on obliczany jako 1PC z miesigcznego pola
anomalii SLP na obszarze 30-80°N, 80°W-40°E. Pdzniej obliczano go z filtrowanych danych dobowych
obliczanych (1PC) z pola wysokosci geopotencjatu 500 hPa na obszarze od 20 do 90°N, 0-360°, czyli z tego
samego obszaru, z ktorego oblicza si¢ wskaznik Oscylacji Arktycznej (AO), z tym, ze AO stanowi 1PC
z pola SLP, a nie z pola anomalii wysokosci geopotencjatu 500 hPa. W pierwszym okresie standaryzacja
warto$ci miesigcznych byla prowadzona wedlug stale zmieniajacych si¢ $rednich, od roku 2001 szeregi
standaryzowano wzgledem jednolitej $redniej i odchylenia standardowego z okresu 1981-2000. Z chwilg
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przejscia na obliczanie wskaznika NAO z wartosci dobowych (500Z) zmieniono réwniez bazowy okres
standaryzacji na kolejne miesigce z okresu 1950-2000. W wyniku tych zmian, archiwizowane w latach 90.
XX wieku szeregi miesigcznych wartosci tego wskaznika mocno réznig si¢ od siebie i w niewielkim stopniu
przypominaja wartosci dostepne obecne. Ze strony National Weather Service, Climate Prediction Center
(https://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/CWlink/pna/nao.shtml) mozna pobraé¢ zard6wno miesigczne
i dobowe warto$ci wskaznika NAO CPC (od 01.1950 do chwili obecnej) znormalizowane dla okresu bazo-
wego 1950-2000 jak i miesieczne wartosci NAO CPC (od 01.1950 do chwili obecnej) znormalizowane dla
okresu 1981-2000 — tzw. ,,Historical Index”.

W okresie 1950-2017 migdzy szeregami miesi¢cznych wskaznikoéw CPC i Hurrella opartych na PCA
zachodza we wszystkich miesigcach dodatnie i wysoce istotne korelacje (od 0,76 w maju i wrzeéniu do 0,91
w lutym). Jednak przeglad i poréwnanie obu szeregbw wskazuje na wystepujace miedzy nimi, niekiedy
bardzo duze, roznice (ryc. 7). W miesigcach zimowych amplituda zmian indeksu NAO w szeregach CPC jest
stosunkowo mata w stosunku do przebiegu tego samego indeksu Hurrella (ryc. 8), natomiast w miesigcach
letnich zmiennos$¢ indeksu CPC gwattownie rosnie, bedac wigkszg o ponad 2 razy w stosunku do indeksu
Hurrella (ryc. 9). Sledzac przebieg indeksow NAO CPC odnosi si¢ wrazenie, ze zmienno$é NAO jest w cyklu
rocznym najwicksza w sierpniu, a najmniejsza w grudniu.
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Ryc. 8. Przebieg w styczniu wartos$ci wskaznikow NAO PC Hurrella oraz NAO CPC standaryzowanych
wedtug okresow referencyjnych 1950-2000 oraz 1981-2000

W szczegdtach roznice te sg jeszcze wigksze. Migdzy innymi bardzo duze dodatnie miesigczne warto$ci
wskaznikow NAO, ktore wystapity w czasie zim lat 1989 1 1990 nie znajduja odbicia w warto$ciach wskaz-
nikoéw CPC (ryc. 8) — wartosci styczniowe wedtlug indeksu PC Hurrella osiagnety odpowiednio: 2,66 1 2,07,
wedtug indeksu CPC standaryzowanego z okresu 1981-2000 — 0,85 1 0,70, a wedtug CPC standaryzowanego
z okresu 1950-2000 — 1,17 i 1,04. Szczegolnie duze rdznice migdzy wartosciami tych wskaznikow wystapity
w styczniu 1969 roku kiedy to bardzo niskim warto$ciom wskaznika NAO PC Hurrella —3,29, odpowiadaty

14



znacznie wyzsze wartosci wskaznika NAO CPC -0,83 (standaryzowany 1950-2000) oraz -1,48 (standary-
zowany 1981-2000). Z kolei w czasie zimy 1995, o umiarkowanej intensywnosci NAO, wskazniki te sa
bardzo podobne (styczen 1995: NAO PC Hurrella +0,46, NAO CPC +0,57 (standaryzowany 1981-2000)
i +0,93 (standaryzowany 1950-2000)). Tak duze zréznicowanie wartosci indeksow sktania do pewnej
ostrozno$ci w wycigganiu wnioskow z analiz, w ktorych wykorzystuje si¢ miesigczne wskazniki NAO CPC.
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Ryc. 9. Przebieg warto$ci wskaznikow NAO PC Hurrella i CPC w lipcu w okresie 1950-2018

Wskazniki NAO Hurrella wytonione w analizie skladowych gléwnych (NAO PC Hurrell), mimo ich
mniejszej amplitudy niz wskaznikow stacyjnych (ryc. 10), w okresie cieptej pory roku (od kwietnia-maja do
wrzesnia) lepiej od wskaznikow stacyjnych charakteryzuja zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej nad Atlan-
tykiem Poélnocnym. Wykorzystanie pelnego pola SLP (siatka 5 x 5°) pozwala unika¢ w duzej czgsci proble-
mow z periodycznym i aperiodycznym przemieszczaniem si¢ w przestrzeni centralnych obszarow WA i NI
(patrz Hurrell i van Loon 1997, ryc. 4). Tym niemniej, na obszarze Europy Srodkowej i Wschodniej zwiazki
miedzy zmiennos$cig elementdéw klimatycznych a indeksem NAO PC sg silniejsze w okresie chtodnej, niz
cieptej pory roku (tab. 2).

Tab. 2. Wspotczynniki korelacji migdzy miesi¢czng i roczng temperaturg powietrza na stacjach Koszalin, Hel, Poznan,
Warszawa i Wroctaw a miesiecznymi i rocznymi warto$ciami wskaznikow NAO Hurrella — stacyjnego i PC
w okresie 1901-2000. Korelacje istotne statystyczne na poziomie p<0,05 pogrubiono

01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 [ rok
Wskaznik NAO Hurella stacyjny (Ponta Delgada — Reykjavik/Stykkisholmur)
Koszalin 055 060 067 019 019 023 014 029 045 037 031 0,29 0,40
Hel 053 058 065 025 019 026 014 031 044 040 024 0,28 | 0,43
Poznan 057 057 065 0,21 011 0,15 009 035 050 036 0,27 0,26 | 0,42
Warszawa | 0,53 055 060 0,18 012 013 017 038 045 039 0,24 023|041
Wroctaw | 055 054 060 019 006 0,13 014 037 049 034 025 019|041

Stacja

Wskaznik NAO PC Hurrella
Koszalin 059 066 068 015 0,18 0,18 0,16 0,21 0,36 0,38 0,31 045 | 0,55
Hel 059 065 069 0,26 0,19 0,22 0,17 023 037 044 0,27 045|057

Poznan 059 060 065 0,14 010 0,10 018 023 042 033 0,26 0,38 | 0,56
Warszawa | 0,55 0,57 061 012 0,10 0,11 021 021 037 033 0,22 034|051
Wroctaw 056 056 060 0411 o008 008 019 024 043 026 021 0,27 | 0,53

Procedura stosowana do obliczania dziennych wskaznikow NAO CPC oparta jest na analizie RPCA
(Rotated Principal Component Analysis) stosowanej przez Barnstona i Livezeya (1987). Sa one estymowane
nie z pola SLP, ale z dobowego pola standaryzowanych anomalii wysokosci geopotencjatu 500 hPa na
obszarze migdzy 20 a 90°N. Warto$ci miesigczne, sezonowe i roczne uzyskuje si¢ poprzez usrednienie
filtrowanych wartosci dobowych, ale bazowe warunki standaryzacji ($rednie, odchylenia standardowe) sa
odmienne dla dobowych wartosci wskaznika i wskaznikow miesi¢cznych. Celem wyznaczania dobowych
wskaznikow NAO CPC jest wykrywanie wystgpujacych chwilowo telekoneksji i prognoza rozwoju sytuacji
synoptycznej w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym na okres od najblizszych 7-14 dni do miesigca.
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Ryc. 10. Przebieg zimowych (DJFM) wskaznikow NAO wedtug Hurrella — PC i stacyjnego (1900-2018)

Chociaz w dhuzszych okresach wystepuja istotne korelacje miesigcznych i sezonowych wskaznikow
NAO CPC ze wskaznikami stacyjnymi i wskaznikami NAO PC Hurrella, to w krotszych okresach sa one
niestabilne. W zaleznosci od okresu mocno zmieniaja swojg site, stajac si¢ w niektorych krotszych odcinkach
czasu korelacjami nieistotnymi statystycznie. Najprostszej przyczyny takiego stanu rzeczy mozna si¢ doszu-
kiwa¢ w dziataniu trzech czynnikow:

1. Wyz Azorski i Niz Islandzki sg tworami ,,klimatycznymi”, stanowig rezultat usrednienia SLP z okresu
na ogot nie krotszego niz miesigc, dobowe pole 500Z jest natomiast wynikiem dziatania chwilo-
wego rozwoju szybkozmiennej sytuacji synoptycznej w srodkowe;j troposferze,

2. O ile migdzy polem 500Z a polem SLP w ujeciu dobowym mozna dopatrywac si¢ zwiazkow (przesu-
nigtych w przestrzeni), to zwigzkow takich w przekrojach miesigcznych czy sezonowych dopatrzyé
si¢ jest znacznie trudniej,

3. Oprocz NAO w sektorze atlantyckim wystepujg réwniez i inne postaci telekoneksji pola 500Z,
osiggajace okresowo duza silte i stajacymi si¢ w tych okresach istotnymi, najwazniejszymi posta-
ciami ,,zwigzkow zdalnych”.

W takiej sytuacji mozna jedynie zaleci¢ klimatologom zamierzajacym wykorzystywaé wskazniki NAO CPC
(zwhaszcza ich wartos$ci dobowe), przed ich zastosowaniem, doktadne przeczytanie i zrozumienie idei oraz
celu tworzenia tych ostatnich wskaznikow.

4. Wskazniki gridowe stanowiace modyfikowane indeksy przepltywu strefowego

Dla unikniecia wptywu zmian polozenia centréw dzialania atmosfery na warto$¢ indeksu NAO niektorzy
badacze zamiast stacji postuguja si¢ wartoSciami gridowymi z pola SLP. Przyktadowo Luterbacher i wspot-
autorzy (2001, 2002) przyjmuja, ze SLP w rejonie Wyzu Azorskiego reprezentuja 4 sasiadujace ze soba gridy
2,5 x 2,5° ulokowane miedzy 35-40°N, a 25-30°W, natomiast SLP w rejonie Nizu Islandzkiego — 4 gridy
0 lokalizacji miedzy 60-65°N oraz 15-20°W. Wykorzystywane przez nich $rednie miesieczne wartosci SLP
dla tych gridow pobierali ze zbioru Trenbertha i Paolino (1980). Na podstawie standaryzowanych dla okresu
1901-1980 réznic SLP miedzy tymi rejonami Luterbacher i wspotautorzy wyznaczali wskaznik NAO, ktory
nastgpnie stuzyl im do kalibracji pola SLP z okresu wspotczesnego i historycznych, nieciagtych obserwacji
ci$nienia atmosferycznego ze stacji na obszarze Europy (przy zastosowaniu metody empirycznych funkcji
wlasnych) rozciagajacego si¢ migdzy 30 i 70°N oraz 30°W a 50°E. Celem tych dziatan byta rekonstrukcja
zimowego indeksu NAO do roku 1500. Wartosci zrekonstruowanych w ten sposob przez Luterbachera i in.
(2001) miesigcznych indeksow NAO z okresu 12.1658 — 06.2001 oraz sezonowych z okresu 1500-1658
mozna pobra¢ ze strony CRU (,,Paleoclimatic data — Luterbacher et al NAO Reconstructions back to 1500” —
https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/paleo/naojurg/).

Podobnych metod obliczania ,,wskaznikoéw NAO”, tyle ze z gridow o nieco innym potozeniu lub wigkszej
liczby gridow, spotka¢ w literaturze mozna jeszcze kilka. Pod wzgledem metodycznym praktycznie si¢ one
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nie roznig. Autorzy tych prac na ogét nie przedstawiajg zbiorow liczbowych tak szacowanych wskaznikow
NAO, ograniczajac si¢ do przedstawienia historycznych ,,zmian NAO” w postaci wykresu.

Tego rodzaju dziatania stuzyty gtéwnie do réznego rodzaju rekonstrukcji zmian klimatu. W rekonstruk-
cjach tych jednak najpierw warto$ci temperatury powietrza wigzano z warto$cig wskaznika NAO (kalibracja
zaleznO$ci), a nastepnie, na podstawie roznego rodzaju wezesniejszych informacji o zmianach temperatury
powietrza (zapisy historyczne, dendrochronologia, zawarto$¢ izotopéw w lodzie lodowcowym etc.) rekon-
struowano wartosci wskaznika NAO sprzed okresu obserwacji instrumentalnych. W tych, w zamierzeniu
wiele wnoszacych do poznania zmian klimatu pracach, nie uwzgledniano jednak na ogét tego, ze zwigzki
miedzy indeksami NAO a temperaturg powietrza nie sa stabilne. Nie kazdy bowiem wzrost temperatury
powietrza zwigzany jest z wystapieniem dodatniej fazy NAO. Réwniez cyrkulacja potudnikowa, ze zwigk-
szong czestoscia adwekcji z sektorow cieptych, jest przyczyng wystapienia temperatury wyzszej niz przecigtnie.
Odro6znienie wzrostu temperatury powodowanego przez wzrost natgzenia skladowej zachodniej cyrkulacji,
od wzrostu temperatury powodowanego przez wzrost natezenia sktadowej potudniowej, bez uwzglednienia
innych czynnikow, nie bardzo wydaje si¢ mozliwe. Sklania to do zastanowienia si¢ nad tym, jaki stopien
wiarygodnos$ci maja tak szacowane szeregi ,,zrekonstruowanych wskaznikow NAO”.

Z innego rodzaju indeksow NAO mozna dodatkowo wymieni¢ proponowany przez Li i Wanga (2003a)
»nowy wskaznik NAO”, ktory ma si¢ obliczaé jako rdznice normalizowanych §rednich miesigcznych SLP na
35°N 1 65°N, przy czym przestrzenig obliczania tych $rednich (i ich normalizacji) sa dtugosci miedzy 80°W
a 30°E (ryc. 11). Okresem usrednienia i normalizacji sg poszczegolne miesigce z lat 1958-2000. Przy tworzeniu
tego wskaznika jego autorzy wykorzystali dwa zbiory gridowych danych SLP: reanalizy NCEP/NCAR
(Centers for Environmental Prediction/National Center for Atmospheric Research) o rozdzielczosci 2,5 x 2,5°
z lat 1948-2000 oraz reanalizy CRU dla potkuli pétnocnej o rozdzielczosci 5° szerokosci i 10° dhugosci
geograficznej z lat 1873-2000. Obecnie wyliczone przez Li i Wanga wartos$ci ,,nowego wskaznika NAO”
dostepne sag w kilku wariantach (w zalezno$ci od rodzaju zbioru danych gridowych SLP przyjetego do
obliczen — HadSLP1, HadSLP2, NCEP, NCAR i okresu standaryzacji): miesigczne dla okresow: 1873-2015
(standaryzacja 1958-2000), 1850-2016, 1899-2012 i 1948-2018 (standaryzacja 1961-1990) oraz dobowe dla
okresu 1948-2017 (pobra¢ je mozna ze strony prof. Jianping Li — http://ljp.gcess.cn/dct/page/65544).

Ryc. 11. Granice atlantyckiego sektora
cyrkulacyjnego, dla ktérego oblicza si¢
wskaznik NAO Li i Wanga (niebieska
linia ciagla) oraz indeks strefowy
Rossby’ego (Zonal Index;
czerwona linia kropkowana)

By¢ moze, obliczana w sposob opisany przez Li i Wanga (2003a) warto§¢ mozna traktowac jako indeks
NAO, ale tak si¢ sktada, ze bardzo mocno przypomina ona indeks strefowy (Zonal Index; ZI) Rossby’ego
(Rossby i in. 1939). ZI oblicza si¢ jako roznicg SLP migdzy 35 a 55°N na calym obwodzie Ziemi, lub wybra-
nym (wybranych) wycinkach dtugosci geograficznych (ryc. 11). W pracy Li i Wanga (2003a) idea szacowania
,»nowego” wskaznika NAO jest taka sama jak ZI Rossby’ego, jedynie przesuni¢ciu o 10° na N ulegt roéwno-
leznik, z ktérego pobiera si¢ ,,potnocne” wartosci SLP dla jego obliczenia. Autorzy omawianej pracy (Li
i Wang, 2003a) pracy Rossbyego i in. (1939) nie cytuja, natomiast kilka miesiecy pdzniej publikuja nastepna,
bardzo podobng w tresci pracg, w ktdérej obliczany ,,nowy” wskaznik NAO opisuja jako ,,zmodyfikowany
indeks strefowy” Rossby’ego (Li i Wang 2003b).
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Tak wigc stosowanie w réznego rodzaju analizach wskaznika (wskaznikow) NAO wymaga pewnej
orientacji w ich réznorodnosci, ktora moze wptywaé, w zalezno$ci od przyjetego wskaznika, na ostateczny
rezultat i interpretacj¢ tych analiz. Jako absolutne minimum poprawnos$ci nalezy wymagaé, aby Autor danej
publikacji w sposéb jasny i jednoznaczny objasnil, ktéry ze wskaznikdéw NAO stosuje w swojej pracy.
Entuzjazm (?) nie zastepuje tu kompetencji.
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NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje

Oscylacja Polnocnoatlantycka w Swietle réznych indeksow
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1. Wstep

Oscylacja Pélnocnoatlantycka (dalej NAO) jest wiodacym typem cyrkulacji w szerokosciach umiarko-
wanych poétnocnego Atlantyku. Na poziomie morza przejawia si¢ jako wspotoddziatywanie dwoch osrodkow
barycznych: Nizu Islandzkiego, usytuowanego na potudniowy-wschod od Grenlandii i Wyzu Azorskiego,
zlokalizowanego w rejonie Wysp Azorskich. Po raz pierwszy silne zwiazki miedzy tymi dwoma ukladami
barycznymi opisat Sir Gilbert Walker (1924). Dodatnia faza oscylacji wystgpuje, gdy oba wspomniane osrodki
ci$nienia sa dobrze rozwini¢te, wowczas generuja one zachodni przeptyw mas powietrza, ktory w szczeg6l-
nych przypadkach moze sigga¢ az do wschodnich krancow Europy. W ujemnej fazie oscylacji oba uktady
stabna, a wraz z nimi stabnie lub nawet zanika przeplyw zachodni, czesto jest on zastepowany przez przepltyw
poludnikowy, ktéremu towarzyszy ocieplenie (przy naptywie powietrza z potudnia) lub ochtodzenie (przy
adwekcjach z potnocy, lub sytuacje blokadowe. NAO ma istotny wplyw na przebieg pogody w Europie
w chtodnej porze roku, szczegdlnie silny zima. Zwigzki NAO z temperaturg powietrza w Europie opisywali
Walker i Bliss (1932), Loewe (1966), van Loon i Rogers (1978), Hurrell i van Loon (1997), z opadami Lamb
i Peppler (1987), Hurrell (1995), Almerza i Lopez (1996) oraz Wibig (1999a). Lista publikacji na ten temat
jest dtuga, tu ograniczona jedynie do prac obejmujacych catg Europg.

W literaturze pojawito sie takze wiele sposobow szacowania intensywno$ci NAO, przedstawiono je
w drugim rozdziale niniejszego opracowania. Niektorzy autorzy wskazywali rOwniez na réznice migdzy tymi
miarami (Wibig 1999b, 1999¢, Li i Wang 2003). Roznice te okazaty si¢ na tyle istotne, Ze sktonity do zajecia
si¢ tym tematem szerzej. Celem niniejszego opracowania jest ocena wspotzmiennos$ci réznych miar zjawiska
Oscylacji Pétnocnoatlantyckiej i jej wptywu na site zwigzkow miedzy NAO a temperaturg i opadami w Euro-
pie w przekroju rocznym. Przeglad miar NAO przedstawiono w rozdziale 2, rozdziat trzeci zawiera porow-
nanie wspolzmiennosci czterech wybranych miar w kolejnych miesigcach kalendarzowych. Rozdziaty 4 1 5
prezentuja wptyw poszczegdlnych indekséw na ksztaltowanie odpowiednio temperatury i opadow w Europie
w poszczegblnych porach roku. Ostatni rozdzial zawiera podsumowanie.

2. Dane

2.1. Indeksy Oscylacji Pélnocnoatlantyckiej

Indeksy NAO mozna podzieli¢ na dwie grupy. Pierwsza wykorzystuje ci$nienie atmosferyczne mierzone
na stacjach i1 sprowadzone do poziomu morza. Wykorzystywane sg w tym celu dwie serie ci$nienia, jedna
z regionu potozonego w okolicy Wysp Azorskich, druga z Islandii. Poniewaz odchylenie standardowe cisnie-
nia w okolicy Islandii jest znacznie wigksze niz ci$nienia z Wysp Azorskich lub Gibraltaru, czy Lizbony, to
w wigkszosci przypadkoéw od znormalizowanego cis$nienia ze stacji potudniowej odejmuje si¢ znormalizo-
wane ci$nienie na stacji pétnocnej (Rogers 1984, 1985; Hurrell 1995; Jones i in. 1997).

2.2. Indeks Jonesa

Indeks Jonesa (Jones i in. 1997) wykorzystuje dane z Reykjaviku (stacja poinocna) i Gibraltaru (stacja
potudniowa). Dane sa znormalizowane wzglgdem srednich i1 odchylen standardowych z okresu referencyj-

19



nego 1951-1980. Normalizacja jest wykonana osobno dla kazdego miesigca kalendarzowego. Miesigczne
wartos$ci indeksu obliczono odejmujac od znormalizowanej warto$ci ci$nienia na stacji potudniowej znorma-
lizowang warto$¢ ci$nienia na stacji poéinocnej. Wartosci sezonowe i roczne indeksu sg liczone jako $rednia
warto$¢ indeksow z odpowiednich miesi¢cy. Dane pobrano ze strony https://crudata.uea.ac.uk/cru/data/nao/
(dostegp 25.07.2018 r.). W opracowaniu indeks ten jest oznaczony CRU (Climate Research Unit).

2.3. Indeks Rogersa

Indeks Rogersa (Rogers 1984) wykorzystuje dane z Akureyri (stacja poéinocna) i Ponta Delgada (stacja
potudniowa. Dane sa znormalizowane wzgledem $rednich i odchylen standardowych z okresu 1874-1980.
Normalizacja jest wykonana osobno dla kazdego miesigca kalendarzowego. Miesigczne warto$ci indeksu
obliczono odejmujac od znormalizowanej warto$ci ci$nienia na stacji potudniowej znormalizowang wartos$¢
ci$nienia na stacji poéinocnej. Indeks byt potem uzupelniany przez Polar Meteorology Group z Ohio State
University. Ostatnia wersja obejmuje lata 1874-2005, i jest normalizowana w okresie 1874-1999. Ze wzgledu
na brak danych po roku 2005 seria nie jest wykorzystywana w tym opracowaniu.

2.4. Stacyjny indeks Hurrella

Stacyjny indeks Hurrella (Hurrell) wykorzystuje dane ze Stykkisholmur i Reykjaviku na Islandii oraz
Lizbony lub Ponta Delgada. Seria zawiera dane z okresu 1864-2017 (Hurrell, James @ National Center for
Atmospheric Research Staff (eds.). Last modified 7. listopada 2017 r. “The Climate Data Guide: Hurrell
North Atlantic Oscillation (NAO Index (station-based)” pobrane ze strony https://climatedataguide/climate-
data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station-based 25.07.2018 r.). Indeks wystgpuje w wersjach
miesi¢gcznych, sezonowych i rocznych. Za kazdym razem dane stacyjne najpierw podlegaja normalizacji,
wzgledem okresu bazowego 1864-1983, a nastepnie od wartosci na stacji potudniowej odejmowana jest
warto$¢ na stacji potnocnej. Normalizacja przeprowadzana jest w skali miesiecy (indeksy miesigczne), sezonu
(indeksy sezonowe) lub catego roku (indeks roczny), dlatego indeksy sezonowe réznig si¢ od $redniej
z indeksoéw miesigcznych wchodzacych w sklad tego sezonu. Oprocz zwyktych pér roku Hurrell wprowadzit
tez indeks zimowy, wykorzystujacy dane od grudnia do marca. W tym przypadku stacja poludniowg jest
Lizbona, pozostate indeksy korzystajg z wartosci ci$nienia ze stacji Ponta Delgada na Azorach. W opracowaniu
indeks ten jest oznaczany symbolem stH.

2.5. Indeks Hurrella wykorzystujacy skladowe gléwne

Indeks Hurrella (Hurrell i in. 2003) wykorzystuje sktadowe gtdéwne pola ci$nienia sprowadzonego do
poziomu morza na pétnocnym Atlantyku w sektorze 20-80°N i 90°W-40°E. Indeks jest sktadowa glowna
pierwszej empirycznej funkcji ortogonalnej (National Center for Atmospheric Research Staff (eds.). Last
modified 28. kwietnia 2018 r. “The Climate Data Guide: Hurrell North Atlantic Oscillation (NAO Index (PC-
based) pobrane ze strony https://climatedataguide/climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-
pc-based 25.07.2018 r.). Wystegpuje w czterech wersjach: rozszerzonej zimowej (zima od grudnia do marca),
w porach roku, w wersji miesiecznej i catorocznej. W opracowaniu indeks ten jest oznaczany symbolem pcH.

2.6. Indeks NCEP/NCAR wykorzystujacy skladowe glowne

Indeks NCEP/NCAR (Barnston i Livezey 1987) wykorzystuje sktadowe glowne pola geopotencjatu
powierzchni izobarycznej 500 hPa, z potkuli pétnocnej z obszaru 20-80°N. Do jego obliczenia zastosowano
metod¢ zaproponowana przez Barnstona i Livezeya (1987). W pierwszym kroku znormalizowano miesigczne
warto$ci geopotencjalu wykorzystujac srednig i odchylenie standardowe warto$ci z trzech miesiecy w roku
zcentrowanych na danym miesigcu (np. do standaryzacji danych z lutego wykorzystano wartosci ze stycznia,
lutego i marca). Nastepnie wyznaczono dziesi¢¢ niezrotowanych sktadowych gléwnych, po czym dokonano
rotacji typu Varimax. Indeksy policzono z wykorzystaniem techniki najmniejszych kwadratéw. Okresem
bazowym do obliczenia wspotczynnikow rownan poszczegdlnych indekséw byty lata 1950-2000. W kazdym
miesigcu jeden z tak wybranych typéw odzwierciedlajacy strefowa cyrkulacje nad polnocnym Atlantykiem
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nazwano indeksem NAO. Dane pobrano ze strony www.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/CWlink/pna/
nao.shtml (dostep 25.07.2018 r.). W opracowaniu indeks ten jest oznaczany symbolem ncdc.

2.7. Indeks NAO wedlug Li oraz Wanga

Li i Wang (2003) zaproponowali wykorzystanie réznicy znormalizowanego $redniego cisnienia na
poziomie morza mi¢dzy réwnoleznikami 35°N i 65°N na odcinku ograniczonym poludnikami 80°W i 30°E.
Warto$ci cisnienia na poziomie morza pochodza z danych gridowych z rozdzielczoscig 5° szerokosci i 10°
dhugos$ci geograficznej z potkuli pdinocnej (Jones 1987, Basnett i Parker 1997). Dane pobrano ze strony
ljp.gcess.cn/dct/page/65574 (dostep 25.07.2018 r.). Warto$ci sg znormalizowane osobno w kazdym miesiacu
kalendarzowym w stosunku do $redniej i odchylenia standardowego z lat 1958-2000.

2.8. Temperatury i opady w Europie

W opracowaniu wykorzystano zgridowane dane obserwacyjne obejmujace dobowe sumy opaddéw atmo-
sferycznych i $rednig dobowa temperatur¢ z bazy E-OBS, wersje 17,0 z kwietnia 2018 roku w regularnej
sieci gridow o oczku rownym 0,5 deg (Haylock i in. 2008). Na ich podstawie policzono miesi¢czne sumy
opadu i $rednie miesi¢czne temperatury, ktore nastepnie korelowano z wybranymi indeksami NAO.

3. Korelacje miedzy parami wybranych indeksow NAO

W celu oceny, czy rézne indeksy NAO opisuja doktadnie to samo zjawisko, policzono korelacje miedzy
warto$ciami indeksow osobno dla kazdego miesigca kalendarzowego. Wyniki dla dwunastu miesi¢cy pokazuje
tabela 1. Dla $§rodkowych miesigcy czterech por roku (stycznia, kwietnia, lipca i pazdziernika) przedstawiono
dodatkowo wykresy wspotzaleznosci (tzw. scaterplots, ryc. 1-2). Jak pokazano w tabeli 1 wszystkie wspot-
czynniki korelacji sg statystycznie istotne na poziomie 95%, jednakze ich wartoéci cechuja si¢ wyraznym
zréznicowaniem sezonowym. Najwyzsze wspotczynniki korelacji wystepuja w okresie zimowym w grudniu
i styczniu. Wahaja si¢ od 0,81 do 0,90, co oznacza wspotzmiennos¢ w 66 do 81%. Wysokie wspolczynniki
korelacji, oscylujace migdzy 0,76 a 0,94, wystepuja rowniez w lutym i marcu prowadzac do wspdtzmien-
nosci w 58 do 88%. Duzo gorzej jest w okresie od lipca do wrzesnia, kiedy wspotczynniki korelacji spadaja
nawet do 0,34 (wrzesien migdzy CRU a ncdc), co oznacza tylko 12% wspdlnej zmiennosci. Wykorzystano
wspotczynnik korelacji liniowej Pearsona.

Najsilniejsze korelacje w okresie catego roku wigzg ze soba dwa indeksy zdefiniowane za pomoca skta-
dowych glownych (chociaz raz sa to sktadowe gtéwne pola cisnienia — pcH, a w drugim przypadku — pola
geopotencjatu powierzchni 500 hPa — nedc). Wahajg si¢ one od wartosci 0,76 w maju i wrze$niu do 0,91
w lutym, co oznacza wspotzmiennos¢ obu indeksow w zakresie od 58 do 83%. Duzo stabsze sa zwigzki migdzy
dwoma stacyjnymi indeksami CRU i stH. Wahajg si¢ one od zaledwie 0,41 w lipcu do 0,88 w grudniu, co
0znacza, ze wspotzmienno$¢ w lipcu jest jedynie na poziomie 17% (w grudniu wynosi 77%). Ta rozbiezno$é
dziwi, poniewaz indeks Jonesa wykorzystuje dane z Reykjaviku i Ponta Delgada, a indeks Hurrella korzysta
z serii faczonych: Reykjavik ze Stykkishélmur oraz Ponta Delgada z Lizbona. Prawdopodobnie korzystanie
z taczonych danych wplywa na wigksza stabilnos¢ indeksu. I dlatego indeks stacyjny Hurrella lepiej koreluje
z indeksami opartymi na sktadowych gtéwnych niz indeks CRU. I tak korelacje miedzy indeksami Hurrella,
stacyjnym i opartym o skladowe glowne, wahaja si¢ od 0,61 w lipcu do 0,94 w lutym (najwyzszy ze wszyst-
kich wspotczynnikow korelacji), a migdzy indeksem stacyjnym Hurrella, a ncdc od 0,40 w lipcu do 0,93
w lutym. Natomiast korelacje migdzy indeksem CRU, a pcH waha si¢ od 0,48 do 0,89, a z indeksem ncdc od
0,34 we wrzesniu do 0,87 w grudniu.

Widoczny jest wyrazny roczny bieg wspotczynnikow korelacji, ktore zimg sa najwyzsze (od grudnia do
marca), a latem najnizsze (od lipca do wrze$nia). Jest to zwigzane z podobnym cyklem rocznym intensyw-
nosci nizu ulokowanego w poblizu Islandii. To zréznicowanie sezonowe jest takze widoczne na rycinach 1-2.
Zima punkty sa skoncentrowane w poblizu linii regresji (ryc. 1 dla stycznia), latem rozrzut jest duzo wigkszy,
szczegolnie duzy na tych wykresach, na ktorych na jednej z osi sg dane z CRU (ryc. 2 dla lipca). Kat migdzy
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liniami y=x, a y=f(x) jest skutkiem odmiennej normalizacji danych, natomiast o sile zwigzku lepiej informuje
rozrzut punktow wokot linii regresji.
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Ryc. 1. Zalezno$¢ migdzy parami indeksow NAO w styczniu i kwietniu. Linia przerywana y = X,
linia ciagla y = f(x), gdzie f jest funkcja liniowa dopasowang metoda najmniejszych kwadratow,
X 1y oznaczaja odpowiednio indeks na osi poziomej i pionowej (1950-2016)

Tab. 1. Wspdtczynniki korelacji (nad przekatng) i determinacji (pod przekatna) migedzy analizowanymi indeksami NAO
w poszczegblnych miesigcach (w latach 1950-2016). Wartosci statystycznie istotne na poziomie 95% pogrubiono

Indeks ncdc CRU pcH stH Indeks ncdc CRU pcH stH
NAO Styczen NAO Luty
ncdc - 0.81 0.89 0.90 ncdc - 0.79 0.91 0.93
CRU 0.66 - 0.88 0.86 CRU 0.63 - 0.89 0.87
pcH 0.80 0.77 - 0.89 pcH 0.83 0.78 - 0.94
stH 0.81 0.75 0.79 - stH 0.86 0.75 0.88 -
Marzec Kwiecien
ncdc - 0.76 0.90 0.88 ncdc - 0.47 0.82 0.66
CRU 0.58 - 0.87 0.87 CRU 0.22 - 0.62 0.77
pcH 0.82 0.76 - 0.93 pcH 0.68 0.39 - 0.78
stH 0.78 0.75 0.87 - stH 0.44 0.59 0.61 -
Maj Czerwiec
ncdc - 0.62 0.76 0.67 ncdc - 0.50 0.88 0.71
CRU 0.38 - 0.77 0.74 CRU 0.25 - 0.72 0.69
pcH 0.58 0.59 - 0.83 pcH 0.78 0.52 - 0.84
stH 0.45 0.55 0.69 - stH 0.51 0.47 0.71 -
Lipiec Sierpien
ncdc - 0.36 0.82 0.40 ncdc - 0.39 0.78 0.43
CRU 0.13 - 0.48 0.41 CRU 0.16 - 0.68 0.71
pcH 0.68 0.23 - 0.61 pcH 0.61 0.47 - 0.72
stH 0.16 0.17 0.37 - stH 0.18 0.51 0.52 -
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c.d. tabeli 1

Indeks ncdc CRU pcH stH Indeks ncdc CRU pcH stH
NAO Wrzesien NAO Pazdziernik
ncdc - 0.34 0.76 0.47 ncdc - 0.60 0.81 0.70
CRU 0.12 - 0.65 0.72 CRU 0.36 - 0.78 0.73
pcH 0.57 0.42 - 0.71 pcH 0.66 0.61 - 0.85
stH 0.22 0.52 0.51 - stH 0.49 0.53 0.73 -
Listopad Grudzien
ncdc - 0.62 0.83 0.71 ncdc - 0.87 0.81 0.84
CRU 0.38 - 0.76 0.74 CRU 0.76 - 0.86 0.88
pcH 0.69 0.58 - 0.82 pcH 0.66 0.74 - 0.90
stH 0.51 0.54 0.67 - stH 0.70 0.77 0.81 -
Lipiec Pazdziernik
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Ryec. 2. Zaleznos$¢ migdzy parami indeksow NAO w lipcu i pazdzierniku. Linia przerywana y =x,
linia ciggla y = f(x), gdzie f jest funkcja liniowa dopasowang metodg najmniejszych kwadratow,
X 1y oznaczajg odpowiednio indeks na osi poziomej i pionowej (1950-2016)

4. Korelacje mi¢dzy wybranymi indeksami NAO a opadami i temperatura w Europie

W celu oceny zwiazkéw migdzy indeksami NAO, a rozkladem przestrzennym opadoéw i temperatury
w Europie zastosowano rowniez wspolczynnik korelacji liniowej Pearsona. Korelowano warto$ci miesigczne
dla czterech srodkowych miesigcy czterech por roku z wartosciami indekséw. Wyniki przedstawiono na
mapach, ktore poréwnano.

4.1. Temperatura powietrza

Oscylacja Pétnocnoatlantycka najsilniej oddziatuje na warunki termiczne w Europie w okresie zimowym
(ryc. 3). Silna Oscylacja Polnocnoatlantycka, przejawiajaca si¢ wysokimi wartosciami indeksow, wiaze si¢
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z wyzsza od $redniej temperatura nad prawie catg Europa, za wyjatkiem jej wschodniej czesci oraz Potwyspu
Iberyjskiego. Réznice migdzy rozkladem wspotczynnika korelacji dla réznych indekséw NAO sa stosunkowo
niewielkie. W przypadku indeksu CRU pojawia si¢ rozlegly obszar, na ktorym wspodtczynniki korelacji
przekraczaja warto$¢ 0,75, co oznacza, ze ponad 50% zmiennosci temperatury jest zwigzane ze zmiennoscia
intensywnosci cyrkulacji poétnocnoatlantyckiej. Obszar ten obejmuje Angli¢, potudniows czg$¢ Morza Pot-
nocnego, Danig, potnocng czg$¢ Niemiec i SW Polske. Statystycznie istotne pozytywne korelacje indeksu
CRU z temperaturag wystepuja tez nad potwyspem Iberyjskim, z wyjatkiem Portugalii. W przypadku pozo-
statych indeksow Potwysep Iberyjski lezy poza obszarem statystycznie istotnych korelacji.
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Ryec. 3. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a temperaturg powietrza w styczniu
w okresie 1950-2016. WartoSci statystycznie istotne, gdy [r] > 0,25

Wiosng (ryc. 4) obraz jest juz zupetnie inny. Wptyw Oscylacji Péinocnoatlantyckiej na temperature
w Europie jest znaczaco stabszy. Wspolczynniki korelacji nigdzie nie przekraczaja wartosci 0,5. Jednocze$nie
ujawniajg si¢ duzo wicksze réznice migdzy indeksami. W przypadku obu stacyjnych indeksow (CRU i stH)
statystycznie istotne korelacje obserwuje si¢ nad Morzem Poétnocnym, SE czeécig poinocnego Atlantyku,
zachodnim wybrzezem Skandynawii i obszarze wokot Morza Kaspijskiego. Obszar statystycznie istotnych
korelacji pola temperatury z CRU jest nieco wigkszy i obejmuje jeszcze znaczng czg$¢ Wielkiej Brytanii
i Potwyspu Iberyjskiego. W przypadku obu indekséw wykorzystujacych sktadowe gtowne (ncdc i pcH) rejon
statystycznie istotnych korelacji na pétnocy Europy jest znacznie obszerniejszy i obejmuje Islandie, Wyspy
Brytyjskie, Danig¢, Skandynawi¢ i potwysep Kolski. Dodatkowo indeks pcH istotnie koreluje z temperatura
w zachodniej cze$ci Potwyspu Iberyjskiego, a indeks ncdc w rejonie Morza Kaspijskiego. Ujawniaja si¢
spore roznice mi¢dzy indeksami i wyraznie wida¢ pewne podobienstwo mi¢dzy oboma indeksami stacyjnymi
i miedzy oboma indeksami wykorzystujagcymi sktadowe glowne.

Latem (ryc. 5), wartoSci wspotczynnika korelacji nieznacznie tylko przekraczaja poziom statystycznej
istotnosci i w przypadku kazdego indeksu warto$ci statystycznie istotne pojawiaja si¢ na innym obszarze.
Patrzac na ryc. 5 trudno dopatrze¢ si¢ podobienstw, raczej ma si¢ wrazenie, ze kazda mapa prezentuje zupeltnie
rozne zjawisko. Szczegodlnie dziwi to w przypadku obu stacyjnych indeksow (CRU i stH), ktore zdefiniowane

24



40

30—

Ryec. 4. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a temperatura powietrza w kwietniu w okresie 1950-2016.
Wartosci statystycznie istotne, gdy [r] > 0,25

Ryc. 5. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a temperaturg powietrza w lipcu w okresie 1950-2016.
Wartosci statystycznie istotne, gdy [r| > 0,25
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sa w oparciu o stosunkowo blisko potozone punkty. Drobne rdéznice, polegajace na innej metodzie normali-
zacji oraz wykorzystaniu przez indeks Hurrella serii taczonych z dwdch stacji powoduja, ze sita zwigzku
indeksu z temperaturag w Europie jest dramatycznie odmienna.

Jesienig (ryc. 6) pojawiaja si¢ juz znaczace podobienstwa migdzy zwigzkami poszczegodlnych indeksow
z temperaturg w Europie. Wspotczynniki korelacji sa zdecydowanie wyzsze 1 na kazdej mapie wystgpuje
obszar, na ktérym wspotczynniki korelacji przekraczaja 0,5. Obszar ten lezy zawsze w okolicy Skandynawii,
ale jego granice sg w przypadku kazdego indeksu nieco odmienne. Generalnie statystycznie istotne wspot-
czynniki korelacji s3 obserwowane na potnocnym zachodzie Europy i nad NE czgécia poéinocnego Atlantyku.
Najwigksze podobienistwo wystepuje migdzy oboma indeksami Hurrella (stH i pcH). Rejon statystycznie
istotnych korelacji obejmuje Skandynawie i zlewisko Morza Baltyckiego, obejmujac swym zasiggiem cala
Polske. Pozytywne i istotne korelacje obserwuje si¢ tez w pdétnocnej Afryce, nad wschodnia czgscig Morza
Srédziemnego. W przypadku indeksu CRU dodatnie i statystycznie istotne korelacje z temperatura obserwuje
si¢ w zachodniej i poinocnej Europie, poczawszy od Potwyspu Iberyjskiego i Wysp Brytyjskich, przez rejon
nizin europejskich ciggnacy si¢ od Francji po Litwe i Bialorus, po Skandynawi¢ i NW Rosje. Obszar ten
obejmuje zatem rowniez cata Polske. Indeks ncdc koreluje dodatnio i statystycznie istotnie z temperaturg
w Islandii, Szkocji i potnocnej czesci zlewiska Morza Battyckiego oraz nad Morzem Srodziemnym. Obszar
ten nie obejmuje Polski. Zatem jesienig pola korelacji, choé¢ zblizone do siebie znacznie bardziej niz w porze
letniej, charakteryzuja si¢ znaczacym zréznicowaniem.
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Ryc. 6. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a temperatura powietrza w pazdzierniku w okresie 1950-2016.
Wartosci statystycznie istotne, gdy |r| > 0,25

4.2. Wplyw wybranych indekséw NAO na rozklad opadéw atmosferycznych w Europie

Zwiazki Oscylacji Potnocnoatlantyckiej z opadami sa zdecydowanie stabsze niz z temperatura i bardziej
zrdznicowane przestrzennie. Najsilniejsze zalezno$ci obserwuje si¢ zima, gdy nad znaczaca czescig Europy
sa one statystycznie istotne i dodatnie (ryc. 7). Obszary, w ktorych wartoéci wspotczynnika korelacji spadaja
ponizej poziomu istotno$ci lezag w waskim pasie ciagnacym si¢ od Francji przez potudniowe Niemy, Polske,
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Biatorus do wschodniej Europy. Regiony, w ktorych wspotczynniki korelacji przekraczajg poziom istotnosci
sa podobne w przypadku wszystkich indeksow i jedynie w poblizu granic pojawiajg si¢ pewne rdznice.

Zupetnie inny obraz obserwuje si¢ wiosna. W tej porze roku opady sa stabo zwigzane z Oscylacjg Pot-
nocnoatlantycka. Obszary, w ktorych indeksy NAO istotnie koreluja z opadami atmosferycznymi sa niewielkie
i rozne dla kazdego z indeksow (ryc. 8). Latem praktycznie brak jest istotnych statystycznie relacji opadow
atmosferycznych z indeksami NAO.
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Ryec. 7. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a opadem w styczniu w okresie 1950-2016.
Wartosci statystycznie istotne, gdy [r] > 0,25

Jesienig Oscylacja Pétnocnoatlantycka znéw zaczyna istotnie modyfikowaé opady w Europie (ryc. 9).
Statystycznie istotne wspotczynniki korelacji wystepuja we wschodniej Polsce, na Ukrainie, Biatorusi, Litwie,
Lotwie, w zachodniej Rosji, zachodniej czgsci potwyspu Skandynawskiego, Francji i Hiszpanii. Jednak
wystepuja znaczace roznice migdzy zasiggami statystycznie istotnych korelacji z poszczegdlnymi indeksami
cyrkulacji. Najrozleglejsze sa w przypadku indeksu ncdc, kiedy obejmuja cata potnocna potowe kontynentu.
Najmniej rozlegte dla indeksu CRU i stacyjnego indeksu Hurrella (stH). W przypadku indeksu CRU, korelacje
statystycznie istotne obserwowane sg gtownie w potudniowej Europie i nie siggaja zbyt daleko na wschod.
W przypadku indeksu stH siggaja dalej na wschod, ale sa nieistotne w zachodniej Europie poza potudniowo-
zachodnig czescig potwyspu Iberyjskiego.

5. Podsumowanie

Analiza wspotzmiennos$ci wybranych indeksow Oscylacji Potnocnoatlantyckiej wyraznie pokazata, ze
ocena intensywnosci NAO nie jest prostym zadaniem. W opracowaniu przedstawiono tylko cztery wybrane
miary i wskazano na istnienie jeszcze kilku innych, ktorych nie analizowano ze wzglgdu na fakt, ze zakresy
czasowe danych nie pokrywaty si¢. Wspotzmiennos¢ indeksow cechuje si¢ wyraznym cyklem rocznym
z maksimum zimg (grudzien, styczen), gdy wspolczynniki korelacji sg rzedu 0,75-0,90, co oznacza od 50 do
80% wspolnej wariancji szeregoéw i minimum latem, gdy wspotczynniki korelacji sa na poziomie 0,16-0,20,
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Ryec. 8. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a opadem w kwietniu w okresie 1950-2016.
Warto$ci statystycznie istotne, gdy [r| > 0,25
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Ryec. 9. Korelacje migdzy wybranymi indeksami NAO, a opadem w pazdzierniku w okresie 1950-2016.
Wartosci statystycznie istotne, gdy |r| > 0,25
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co oznacza tylko kilka procent wspdlnej wariancji. Sugeruje to, ze na zmienno$¢ intensywnosci Oscylacji
Poénocnoatlantyckiej wigkszy wptyw ma zmienno$¢ polozenia i intensywnos$ci potnocnego, nizowego osrodka,
ktory ma znacznie wigksza dynamike niz poludniowy, bardziej rozlegty uktad wysokiego cisnienia. Potrocze
chlodne, a szczegblnie zima, jest tez okresem, w ktorym oddziatywanie Oscylacji Poétnocnoatlantyckiej na
pogode w Europie jest wyrazniejsze. Przejawia si¢ to zarowno wysokimi wspotczynnikami korelacji wskaz-
nikow NAO z temperaturg i opadami atmosferycznymi, jak i duzo mniejszym zréznicowaniem stref objgtych
statystycznie istotnymi wspotczynnikami korelacji migdzy zmiennymi meteorologicznymi (temperaturg
i opadem), a wybranymi indeksami NAO. Ciepta pora roku jest okresem, w ktéorym Oscylacja Péinocno-
atlantycka tylko nieznacznie modyfikuje pogode w Europie i wtedy ujawniajg si¢ ogromne roéznice mi¢dzy
zwigzkami poszczego6lnych indeksow NAO z pogoda w Europie. Staba wspolzmienno$¢ miedzy poszcze-
golnymi indeksami NAO oznacza, ze poréwnujac wyniki réoznych analiz nalezy wnikliwie przygladac si¢
takze temu, ktore z indekséw byly w nich zastosowane.
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NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje

Geneza NAO i problem stabilnosci tej postaci cyrkulacji atmosferycznej
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1. Wstep

W funkcjonowaniu najwazniejszej dla ksztalttowania wspotczesnej zmiennosci klimatu potnoco-zachod-
niej i $rodkowej Europy postaci cyrkulacji atmosferycznej, jaka jest Oscylacja Potnocnego Atlantyku (NAO)
charakterystyczne jest to, ze ksztattuje si¢ ona pod wptywem wspodtdziatania zmian ci$nienia atmosferycznego
w dwu centrach dzialania atmosfery! jakimi s3 Wyz Azorski i Niz Islandzki. Migdzy ci$nieniem atmosfe-
rycznym w Wyzu Azorskim i Nizu Islandzkim zachodzi antykorelacja. Wystepuje ona w ciggu catego roku,
cho¢ jej sita w cyklu rocznym wykazuje wyrazne zroznicowanie.

W okresach, w ktorych ci$nienie atmosferyczne na poziomie morza (dalej SLP) w Nizu Islandzkim
zmniejsza si¢, rosnie SLP w Wyzu Azorskim. Powoduje to, proporcjonalny do réznicy SLP miedzy tymi
osrodkami, strefowy przeptyw mas powietrza znad srodkowych i wschodnich partii Atlantyku Péinocnego
w szeroko$ciach umiarkowanych na wschod. Nad obszary potnocnej i srodkowej Europy napltywa wtedy
Powietrze Polarne morskie (dodatnia faza NAO). W okresie jesieni i zimy, a na niektérych obszarach rowniez
wiosng, powoduje to wzrost temperatury powietrza. W okresach, w ktorych SLP w Nizu Islandzkim ro$nie,
a SLP w Wyzu Azorskim zmniejsza sig, strumien przenosu zachodniego nad Europe ustaje i zamienia si¢ na
adwekcje mas powietrza z innych kierunkow (ujemna faza NAO).

Zmiany faz NAO na rozleglych obszarach Europy daja, wielokro¢ opisywane w literaturze, zréznicowane
regionalnie skutki w postaci wystagpienia anomalii o odpowiednich znakach w rozktadzie temperatury
powietrza, sumach opadow, predkosci wiatru, czasie i grubosci zalegania pokrywy $nieznej oraz pokrywy
lodowej, poczatku okresu wegetacyjnego etc. Ma to nast¢pnie rowniez okreslone skutki dla zachowania si¢
$wiata roslin i zwierzat. Zmiany warunkow pogodowych zwiazane ze zmianami faz NAO wywieraja takze
powazny wplyw na funkcjonowanie gospodarki (energetyka, transport, budownictwo, rolnictwo, rekreacja
zimowa etc.).

Zwiekszona czestos¢ wystepowania dodatnich faz NAO, poprzez kumulowanie sie dodatnich anomalii
temperatury, zwlaszcza w okresach zimowych, daje na obszarze Europy wyrazne skutki klimatyczne w postaci
wzrostu temperatury rocznej. Poniewaz po roku 1988 czgstos¢ wystgpowania dodatnich faz NAO wzrosta,
a same wartosci zimowych wskaznikow NAO po tym roku osiagaja bardzo wysokie, wczesniej rzadko noto-
wane wartosci, NAO stanowi jeden z mechanizmdéw obserwowanego ocieplenia na tym obszarze. Chocby ten
fakt uzasadnia zajgcie si¢ kwestia genezy tego zjawiska i jego uwarunkowan.

2. Oscylacja Pélnocnego Atlantyku jako zjawisko telekoneksji i zwigzki NAO
z frekwencja makrotypow cyrkulacji srodkowotroposferycznej

Kluczowym zagadnieniem w funkcjonowaniu NAO jest przyczyna wystepowania telekoneksji przeja-
wiajacych si¢ jako ujemne korelacje migdzy przebiegami SLP w obu centrach dziatania atmosfery — Nizu

! Pojecie ,,centra dziatania” [atmosfery] (centers of action) wprowadzit C.-G. Rossby (1939).
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Islandzkim i Wyzu Azorskim. Literatura na ten temat jest obszerna, ale oprocz raczej nielicznych prac powaznie
traktujacych zagadnienie, wiele opublikowanych prac stawia bezrefleksyjnie wystepowanie ujemnych kore-
lacji ci$nienia migdzy oboma centrami dziatania atmosfery nad Atlantykiem Péinocnym jako powazny
problem naukowy i doszukuje si¢, przewaznie w sposob niekonwencjonalny, jego objasnienia.

Trudno uwazac¢ kwesti¢ genezy NAO, jak i kwesti¢ mechanizméw warunkujacych istnienie i dziatanie
innych telekoneksji, za powazniejszy problem. Samo wyjasnienie zagadnienia zachodzenia ujemnych korelacji
SLP migdzy Wyzem Azorskim a Nizem Islandzkim do specjalnie skomplikowanych nie nalezy. Warunkiem
jest jednak, aby nie odwraca¢ przyczyn i skutkow (np. NAO steruje trasami nizoéw, NAO okreéla intensyw-
nos¢ sztormoéw, NAO powoduje wzrost cisnienia w Wyzu Azorskim, ...) i patrze¢ na to zagadnienie z punktu
widzenia funkcjonowania procesow o skali meteorologicznej (synoptycznej). Dopiero usrednienie w czasie
skutkéw dzialania procesow? o skali meteorologicznej moze daé, lub daje, w efekcie skutki klimatyczne.

Rozpatrujac genezg telekoneksji miedzy tymi centrami dzialania atmosfery nalezy mie¢ na uwadze, ze
takie pojecia jak ,\Niz Islandzki” czy ,,Wyz Azorski” stanowia poj¢cia klimatologiczne, a nie meteorologiczne.
Z punktu widzenia meteorologii czy synoptyki co$ takiego jak ,,Niz Islandzki” nie istnieje. Cyklonogeneza
w rejonie Islandii zachodzi niezmiernie rzadko. Nize nad Islandig i w rejonie Islandii pojawiajg si¢ znad
Atlantyku 1 naplywaja najczesciej z SW. Cze$¢ z nich przechodzi nad Islandia dalej ku NE Iub E, cz¢$¢ z nich
nad Islandig lub w rejonie Islandii stagnuje przez kilka déb i wypeia sie. Z rzadka dochodzi w rejonie
Islandii do regeneracji uktadow nizowych. W takim ujeciu, zanim taki uktad nizowy wszedt w rejon Islandii
i stat si¢ ,,islandzkim”, byt nizem ,,pdéinocno-atlantyckim”. W innych okresach, w czasie migdzy wystepowa-
niem cyklonéw nad rejonem Islandii, lokuja si¢ tam inne postaci form barycznych — obszary stabogradien-
towe lub bezgradientowe (siodlowe, o rozmytym polu), relatywnie czgsto kliny wyzowe znad Grenlandii,
rzadziej kliny wyzowe znad Wysp Brytyjskich lub Morza Norweskiego, czy nawet uktady antycyklonalne.

Dopiero klimatyczne, usrednione z miesigcznego lub dhuzszego okresu, pole SLP daje obraz ,klima-
tycznego” uktadu niskiego cisnienia, i od tego momentu mozna méwi¢ o quasi-statym centrum dziatania
atmosfery w rejonie Islandii. Poniewaz takie centrum dziatania wystepuje w tym rejonie, zostato opatrzone
nazwa ,,Niz Islandzki” i pod taka nazwg jest przedstawiane na mapach $redniego rozktadu ci$nienia atmosfe-
rycznego w podrecznikach i atlasach.

Mozna zastanowic si¢ nad tym, jakie warunki synoptyczne musza by¢ spetnione, aby na mapie miesigcz-
nego czy sezonowego pola SLP pojawit sie Niz Islandzki®. Po pierwsze cyklonogeneza nad zachodnimi
obszarami Atlantyku Poinocnego w szerokosciach 35-50°N musi by¢ intensywna, tak, aby liczba nizow,
ktére nastgpnie moglyby trafi¢ nad Islandi¢ byta znaczna. Po wtore, powstate nad péinocnym Atlantykiem
uktady cyklonalne powinny przemieszczaé si¢ takimi torami, aby ,.trafi¢” w rejon Islandii lub bezposrednio
nad t¢ wyspe. Po trzecie, w trakcie rozwoju powinny wej$¢ nad Islandi¢ lub jej bliskie poblize jako nize
zokludowane, w ktorych cisnienie jest najnizsze. Dobrze bytoby, aby w rejonie Islandii te zokludowane nize
zaczety stagnowacé wypehniajac sie, wtedy czas, przez ktéry nad/w rejonie Islandii SLP bedzie niskie wydtuzy
si¢, co w sposOb oczywisty wplynie na ksztaltowanie si¢ matej wartosci $redniego miesiecznego czy $red-
niego sezonowego ci$nienia atmosferycznego nad tym obszarem.

Wymienione czynniki eksponuja role tras uktadéw cyklonalnych w kreowaniu takiego obrazu klima-
tycznego pola cisnienia, aby pojawit si¢ ,,Niz Islandzki”. Od momentu powstania, uktad cyklonalny musi
pokonac¢ jaka$ droge. W trakcie pokonywania tej drogi uptywa czas, w ktorym cyklon rozwija sie, przechodzac
kolejne stadia (fali, mtodego nizu, nizu dojrzatego i okludujacego si¢, nizu zokludowanego). Trwa to zazwy-
czaj 3 do 5 dob. Proces dyssypacji quasi-stacjonarnego nizu zokludowanego moze trwa¢ podobny czas.

Jak wiadomo, procesy atmosferyczne rozgrywaja si¢ w czasie i w trojwymiarowej przestrzeni. W szero-
ko$ciach umiarkowanych, w $rodkowej troposferze (~500 hPa), na granicy wokoétbiegunowych mas wychto-
dzonego powietrza i cieplejszego powietrza z nizszych szerokosci, tworzy si¢ tak zwana gorna planctarna

2 Uérednienia skutkéw, a nie usrednienia proceséw, z czym do$é czesto sie spotyka w literaturze (np. tworzenie map
.kompozytowych”).

3 Objasnienia, tu i dalej, sa maksymalnie uproszczone. Tre$¢ powtarza materiat podrecznikowy, stad, poza szczegdlnymi
przypadkami, nie cytuje si¢ tutaj literatury. Czg$§¢ tego materialu, w odmiennym ujgciu zostata opublikowana kilka lata
wezesniej jako osobna praca autora (Marsz 2008).
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strefa frontalna (okreslenie wedtug terminologii stosowanej przez badaczy radzieckich/rosyjskich), w ktorej
poziome gradienty temperatury sa znacznie wigksze niz na potudnie i pétnoc od niej. W strefie silnych
gradientéw termicznych, migdzy powietrzem chtodnym a cieptym w $rodkowej i gornej troposferze, nasila
si¢ wiatr termiczny, tworzy si¢ strefa (potok) bardzo szybkiego przeptywu powietrza z zachodu na wschod
(prad strumieniowy, jet stream). W wyniku zaburzen hydrodynamicznych zachodzacych w trakcie przeptywu
powietrza, na granicy migdzy powietrzem ,,cieplym” i ,,zimnym” tworza si¢ zafalowania, ktorych amplituda
wraz z przemieszczaniem si¢ w przestrzeni ro$nie, niekiedy az do ich zerwania. Tworzg si¢ fale dlugie, zwane
réwniez falami Rossby’ego lub falami gérnej planetarnej strefy frontalnej. Podstawowe cechy zachowania
si¢ tych fal opisujg formuty Rossby’ego (1939).

W miar¢ tworzenia si¢ zafalowania chtodne powietrze ekspanduje na potudnie tworzac gérne zatoki
przemieszczajace si¢ w nizsze szerokosci, ciepte powietrze przemieszczajace si¢ w wyzsze szerokosci tworzy
gorne kliny o wierzcholkach skierowanych na pétnoc*. Gérne zatoki i gorne kliny réwniez przemieszczaja
si¢ w przestrzeni, jednak nieporownywalnie wolniej niz strumien powietrza w pradzie strumieniowym, ktory
z dobrym przyblizeniem okre$la ich kontury (granice). Taki uktad gornych klindow, gérnych zatok i pradu
strumieniowego Stanowi najwazniejszy mechanizm transportu ciepta z szeroko$ci zwrotnikowych i pod-
zwrotnikowych w szeroko$ci umiarkowane i wysokie (patrz: Fortak 1971).

Ruch fal dtugich w warunkach rotujacej planety czyni, ze chtodne powietrze w gornej zatoce przemieszcza
si¢ generalnie w kierunku zachodniej granicy gornego klina, co tworzy na tej granicy strefe duzych poziomych
gradientow termicznych. W rezultacie, na pograniczu wschodniej czgsci gornej zatoki i zachodniej czgsci
gornego klina powstaje strefa silnej baroklinowosci. W strefie tej, w nizszych szeroko$ciach (~30-45°N),
gdzie wirowos¢ jest bardzo silna, tworzg si¢ uktady cyklonalne, ktore nastepnie poglgbiajac si¢, wedruja
wzdhiz zachodniej granicy gornego klina w wyzsze szerokosci, w kierunku wierzchotka fali. Wobec stop -
niowego wzrostu masy powietrza w wirze powstatego cyklonu i ruchu fali, masa wirujagcego w cyklonie
powietrza zblizajac si¢ do wierzchotka fali zmniejsza swoja predkos¢ postgpowa i bedac ,,wyprzedzana”
przez goérng strefe frontalng ,,wchodzi” w mase chlodnego powietrza gérnej zatoki, deformujac przebieg
granicy migdzy powietrzem cieptym i zimnym (patrz ryc. 1).

Za wierzchotkiem fali, po wschodniej stronie gérnego klina, w wyniku zmian predkosci przeptywu
powietrza w pradzie strumieniowym, dochodzi do powstania ,,nadmiaru” masy w §rodkowej i gornej tropo-
sferze. Rozwijaja si¢ ruchy zstgpujace, przy ujemnej wirowosci migdzy powierzchnig Ziemi a srodkowa
troposfera (ca 750 hPa) tworzy si¢ zamknicty, antycklonalny uktad, a przy powierzchni Ziemi (SLP) quasi-
stacjonarny uktad wysokiego ci$nienia. Schemat tych zaleznosci przedstawia ryc. 1, a ,realny” przyktad
sytuacji synoptycznej, ilustrujacy ten schemat — ryc. 2.

W takim razie, aby w rejonie Islandii wystepowaty uklady cyklonalne, musi wystapi¢ taki uktad fali
dlugiej w Srodkowej troposferze, aby wierzchotek gérnego klina lokowat si¢ w strefie wysokich szerokosci
(~ 65°N) na dlugosciach ~15-35°W, czyli w rejonie Cie$niny Dunskiej — Islandii. Nize powstate nad Atlan-
tykiem, migdzy Wybrzezem Wschodnim a $rodkowa partiag Atlantyku Poétnocnego beda wtedy kierowane
w rejon Islandii. Jednoczesnie, przy takim potozeniu wierzchotka fali dtugiej, gdzies w szerokosciach sub-
tropikalnych (35-40°N), na dtugosciach 10-35°W bedzie lokowac si¢ centrum wyzu subtropikalnego.

Aby nize w rejonie Islandii i wyze subtropikalne po wschodniej stronie Atlantyku Poinocnego osiagnety
wymiar klimatyczny, czyli po uérednieniu pola SLP daly obraz Nizu Islandzkiego i Wyzu Azorskiego,
czegstos¢ takiego wilasnie potozenia fali dlugiej, czyli z wierzchotkiem gornego klina nad srodkowa czgscia
Atlantyku Pétnocnego, musi w jednostce czasu, w ktérej zachodzi usrednienie, by¢ wigksza niz przecietnie.
Wtedy, w okresie usrednienia, SLP w rejonie ,,Nizu Islandzkiego” bedzie nizsze od przecigtnego, a SLP
w rejonie ,,Wyzu Azorskiego” — wyzsze niz przecigtnie.

4 Gorna zatoka, gorny klin — nazwy zwigzane z potozeniem wysokosci powierzchni geopotencjatu 500 hPa charaktery-
zujacym $rednig temperature powietrza w warstwie 1000-500 hPa. Gorna zatoka: np. izohipsa 540 dm tworzaca falg
wysunig¢ta w kierunku potudniowym (nizsza $rednia temperatura warstwy 1000-500 hPa), gorny klin — izohipsa 540 dm
tworzaca falg o wierzchotku skierowanym na pétnoc (wyzsza $rednia temperatura warstwy 1000-500 hPa).
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Ryc. 1. Schemat zwigzkéw miedzy potozeniem goérnych zatok (jasnoszare; powietrze chtodne) i klindw na poziomie
~500 hPa a lokalizacjg obszarow cyrkulacji antycyklonalnej (W) i cyklonalnej (N) na poziomie ~750 hPa
(gbrna cze$¢ ryciny) oraz charakterem cyrkulacji przy powierzchni Ziemi (dolna czg$¢ ryciny). Za Fortakiem (1971)
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Ryc. 2. Atlantyk Pénocny. Mapa analizy z dnia 26.01.2018 roku, 06 UTC, wydawca FNMOC
(Fleet Numerical Meteorology and Oceanography Center; USA)

Komentarz do ryciny:

Pole SLP — brunatne izobary, wysokosci geopotencjatu 564, 552, 540 i 528 dam oznaczone pogrubionymi liniami
barwnymi. Zarys fali dtugiej wyznacza przebieg izolinii 552, 540 i 528 dam, dtugos¢ fali ~60°A, co odpowiada liczbie
falowej 6. Nad Labradorem i N czg$cia wschodniego wybrzeza widoczna gorna zatoka, nad $rodkowa i wschodnig cze$cia
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N Atlantyku widoczny gorny klin, kolejna gorna zatoka zalega nad zachodnia Europa. Pierwszy uklad antycyklonalny
z centrum 1040 hPa w rejonie Azorow lokuje si¢ po wschodniej stronie gornego klina nad Atlantykiem Potnocnym,
,»wchodzac” swoja NE i E cze$cig w obszar gornej zatoki nad W Europe. Dwuosrodkowy niz z centrami na SSW od Cape
Farewell (<980 hPa) i ~984 hPa na E od potudniowej Grenlandii zwigzany jest z wierzcholkiem fali (wierzchotkiem gornego
klina). Zachodnie centrum dwuosrodkowego nizu ,,weszto” juz w obrgb gornej zatoki, wschodnie znajduje si¢ jeszcze
w obrebie gornego klina. Widoczne jest charakterystyczne ugigcie izohipsy 528 dam, tworzace dodatkowe zafalowanie,
zwigzane ze spadkiem predkosci postgpowej przemieszczajacego si¢ nizu i jego wchodzeniem wewnatrz chtodnego
powietrza gornej zatoki.

Widoczny jest drugi osrodek nizowy (<1012 hPa), przy wschodniej granicy gornej zatoki nad zachodnig Europa
(nad Morzem Srédziemnym w rejonie Balearow). Drugi osrodek antycyklonalny, z cisnieniem w centrum >1036 hPa,
o potudnikowej osi dtuzszej rozciagajacej si¢ od Labradoru do Florydy jest zwigzany z gérnym klinem nad kontynentem
potnocnoamerykanskim (o$ klina na ~100°W).

Przedstawiony obraz zwiazku dolnego pola cis$nienia z polozeniem gornych klinéw i goérnych zatok stanowi ,,migaw-
kowa fotografi¢” dynamicznego rozwoju sytuacji synoptycznej w czgsci atlantycko-europejskiego sektora cyrkulacyjnego
zima. Widoczny wigkszy gradient termiczny na granicy miedzy zachodnia czgécia gornego klina nad $rodkowym
Atlantykiem a wschodnig czeScig gornej zatoki, uwidaczniajacy sie jako mniejsze odleglosci migdzy izohipsami 528 a
552 dam. Zwraca uwagg, ze w rejonie Islandii SLP jest niskie (~1008-1012 hPa), w rejonie Azoréw wysokie (~1036-
1040 hPa), czyli ,,chwilowy” wskaznik NAO powinien by¢ wysoki. Tymczasem, jak wida¢ to z mapy, nad NW i $rod-
kowa Europe¢ wcale nie naptywa powietrze PPm znad Atlantyku.

W przypadku przesunie¢cia osi takiej fali dtugiej (osi gornego klina) na zachdd lub wschdd i utrzymania
si¢ dluzej w takim potozeniu, powstale nad Atlantykiem Poélnocnym nize lokowaé si¢ beda nad Morzem
Labrador lub poludniowym cyplem Grenlandii albo odpowiednio nad Morzem Norweskim lub Pétwyspem
Skandynawskim, centra wyzow za$ nad Atlantykiem Pélnocnym w rejonie na potudnie, potudniowy zachod
od Wielkich Lawic (Lawicy Nowofundlandzkiej) lub nad Wyspami Brytyjskimi/Morzem Ponocnym i kon-
tynentem europejskim. Po usrednieniu pola SLP nizu nad Islandia wtedy nie bedzie, nie bedzie tez ,,Wyzu
Azorskiego” w jego typowej postaci. W rezultacie SLP nad Islandig i w rejonie Islandii wzro$nie, a ci$nienie
w rejonie na zachod — poludniowy zachod od Potwyspu Iberyjskiego spadnie.

W wyniku zmian potozenia fal dtugich uzyskuje si¢ ,hustawke” cisnienia atmosferycznego migdzy
rejonem Islandii, a obszarami subtropikéw po wschodniej stronie Atlantyku Potnocnego. I to jest przyczyng
wystepowania ujemnych korelacji cisnienia, tak naprawde nie migdzy ,Nizem Islandzkim” a ,,Wyzem
Azorskim”, ale migdzy rejonami, nad ktorymi te centra dzialania atmosfery wystepuja w typowych dla nich,
klimatycznych potozeniach.

Jak wynika z tego bardzo uproszczonego opisu, za istniejaca telekoneksje miedzy SLP w Nizu Islandzkim
i Wyzu Azorskim odpowiada potozenie fali dlugiej, odtwarzajacej wystapienie gornego klina z wierzchotkiem
lokujacym si¢ na dlugos$ciach geograficznych srodkowych czgsci Atlantyku Péinocnego. Powstaje pytanie —
w jakim stopniu to stwierdzenie znajduje potwierdzenie w materiale empirycznym?

Istnieje klasyfikacja typow ulozenia Srodkowotroposferycznych fal dtugich w atlantycko-europejskim
sektorze cyrkulacyjnym. Jej tworcg byt Wangengejm (1952), nastepnie zostata ona rozszerzona na sektor
pacyficzno-amerykanski przez Girsa (1964), stad w literaturze nosi ona nazwe¢ ,.klasyfikacji Wangengejma-
Girsa”. Wyr6znia ona w srodkowej troposferze atlantycko-europejskiego sektora cyrkulacyjnego trzy podsta-
wowe formy (postaci) ulozenia w przestrzeni fal dtugich, okreslanych mianem ,,makroform” lub ,,makrotypow”
cyrkulacji $rodkowotroposferycznej. Sg to makroforma W o liczbie falowej 4 i niezbyt duzej amplitudzie
w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym oraz makroformy E i C o liczbie falowej 5 i znacznie
wigkszej amplitudzie. Schematyczne zarysy ulozenia fal, na podstawie ktérych klasyfikuje si¢ je do okreslo-
nych postaci makroform przedstawia ryc. 3.

Frekwencja (liczba dni) poszczegdlnych makroform w ciggu roku jest niejednakowa. W okresie 1951-
2015 (65 lat) najczesciej w ciagu roku wystepuje makroforma E (171 dni w roku, ~47% czasu roku), makro-
forma W wystepuje przez 106 dni w roku (~29% czasu roku), a najrzadziej wystepuje makroforma C (88 dni
w roku , ~24% czasu roku). W okresie zimy, rozumianej jako okres od grudnia do marca wiacznie, proporcje
miedzy frekwencja poszczegdlnych makroform Wangengejma-Girsa nieznacznie si¢ zmieniaja, chociaz
kolejnos¢ frekwencji pozostaje taka sama jak w przekroju rocznym (E ~45%, W ~32%, C ~23% czasu zimy).
Oznacza to, ze w okresie zimy, kiedy aktywno$¢ NAO jest najsilniejsza, frekwencja makroformy W nie-
znacznie wzrasta.
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Ryc. 3. Schemat utozenia zaryséw gornych klinéw i gornych zatok w poszczegdlnych makroformach cyrkulacji
srodkowotroposferycznej wg. Girsa (1981)

Przedstawione warto$ci dajg jedynie bardzo ogdlne wyobrazenie o frekwencji makroform, w rzeczywis-
toéci ich migedzyroczny zakres zmiennosci jest bardzo duzy. W rozpatrywanym okresie 1951-2015, zima,
minimalna liczba dni z wystapieniem makroformy W byta rowna 6 (rok 1996), a maksymalna 84 (rok 2000),
makrotypu E — minimalna 9 (2000 rok) a maksymalna 95 dni (1977), makrotypu C — od 13 (1951, 1977 rok)
do 65 dni w 1967 roku.

Jesli zmiany frekwencji fal dlugich okreslonego typu stanowig przyczyne wystepujacych telekoneksji
migdzy SLP w rejonach Islandii i Azorow, to migdzy frekwencja fal dtugich tego typu, ktory warunkuje
wystepowanie tej telekoneksji, a SLP na obu obszarach powinny wystapi¢ korelacje. Powinny one mieé
odmienne znaki — w rejonie Islandii powinny by¢ ujemne, co oznacza, ze wzrost czestosci wystepowania danej
makroformy przyczynia si¢ do spadku SLP, a w rejonie Azoréw — dodatnie, co oznacza, ze wzrost czgstosci
Wwystapienia tej samej makroformy cyrkulacji srodkowotroposferycznej przyczynia si¢ do wzrostu SLP.

Dla sprawdzenia tej hipotezy wystarczy wzigé szeregi SLP znad Islandii (np. 65°N, 20°W) i z rejonu
wystapienia Wyzu Azorskiego i przeprowadzi¢ odpowiednie rachunki. Tu postuzono si¢ gridowym zbiorem
SLP CDAS-1 i wykorzystano dane SLP z trzech gridéw 2,5 x 2,5° — 65°N, 20°W (Islandia), 37,5°N, 25°W
(Azory; Ponta Delgada) oraz 37,5°N, 10°W, nazwanego Luzytanig®. Wyniki korelacji, dla rocznych (01-12)
i zimowych (DJFM; 12-03) frekwencji makroform i wartosci SLP w tych samych okresach, obliczonych dla
wielolecia 1951-2015 zestawiono w tabeli 1.

Jak wynika z tabeli 1, warunek taki spetniaja zmiany frekwencji makroformy W. Z cisnieniem w rejonie
Nizu Islandzkiego frekwencja tego makrotypu skorelowana jest ujemnie, z ciSnieniem w rejonie Wyzu Azor-
skiego — dodatnio, przy czym silniejszy wpltyw zmiennoé¢ frekwencji makroformy W wywiera na zmiany
ci$nienia we wschodniej czesci klimatycznego zasiegu tego wyzu.

Wszystkie korelacje makrotypu W z SLP zima sa wysoce istotne. W przekroju rocznym sita zwigzkow
jest znacznie stabsza, a istotne korelacje ograniczaja si¢ do obszaru Nizu Islandzkiego i wschodniej czgsci
obszaru, nad ktorym wystepuje Wyz Azorski (Luzytania). Znaki korelacji jednoznacznie wskazuja, ze wraz
ze wzrostem frekwencji makroformy W, SLP w rejonie wystgpowania Nizu Islandzkiego spada, a w rejonie
Wyzu Azorskiego rosnie. Odpowiada to schematowi zmian SLP zachodzacych w dodatniej fazie NAO.

5 Ze wzgledu na fakt, ze pod wzgledem rozmiardw, w tym i rozcigglosci rownoleznikowej, Wyz Azorski jest znacznie
wiekszy od Nizu Islandzkiego, przyjeto do analizy dwa gridy, potozone na tej samej szerokosci. Wewnatrz kazdego
z tych gridow potozone sa stacje, z ktorych pobiera si¢ szeregi SLP do obliczania wskaznikow NAO (Ponta Delgada/
Horta i Lizbona).
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Tab. 1. Wartos$ci wspotczynnikow korelacji (r) miedzy frekwencja makrotypow W, E i C w okresie zimy (12-03)

i roku (01-12) a ci$nieniem atmosferycznym na poziomie morza (SLP; §rednie obliczone dla tych samych okreséw
co frekwencja makroform) w trzech gridach 2,5 x 2,5°: 65°N, 20°W (Islandia), 37,5°N, 25°W (Azory) i 37,5°N, 10°W
(Luzytania). Oznaczono istotno$¢ statystyczna zwigzku (p), wartosci r istotne na poziomie 0,05 pogrubiono,
istotne na poziomie 0,001 oznaczono dodatkowo *. Okres analizy 1951-2015

SLP w okresie zimy (12-03) SLP w roku (01-12)
Makrotyp - — Makrotyp - -
Islandia Azory Luzytania Islandia Azory Luzytania
: r | -056%  +0,50%  +0,64* r| -025 +0,23 +0,37
wazima | o o001 <0001 <0001 | WK | 5| o045 0,060 0,002
: r | +030 -0,26 -0,46% r | +0,05 -0,03 -0,14
Ezima | | 5016 0034 <0001 | K | o | 0674 0806 0261
: r | +034 -0,31 20,17 r | +031 20,32 -0,34
Czima |, | (005 0,013 0,167 Crok | o | o012 0,010 0,005

Korelacje miedzy frekwencjg makrotypow E oraz C a SLP nad oboma obszarami sg odwrotne niz kore-
lacje z makrotypem W. Wzrost frekwencji makrotypu E zima pociaga za soba wzrost SLP zimg w rejonie
Nizu Islandzkiego i spadek SLP w rejonie wystepowania Wyzu Azorskiego, szczegolnie wyrazny we wschod-
niej jego czesci. Zmiana frekwencji makroformy E w ciagu catego roku nie odgrywa natomiast statystycznie
istotnej roli w regulowaniu zmian $redniej rocznej SLP na tych obszarach. Wzrost frekwencji makrotypu C
roéwniez pociaga za sobg wzrost SLP w rejonie Nizu Islandzkiego i spadek SLP w rejonie Wyzu Azorskiego,
przy czym wszystkie zwiazki sg silniejsze w okresie catego roku, niz tylko w okresie zimy.

Takie wyniki analizy zwigzkow frekwencji makrotypéw z SLP wskazuja, ze ze zwigkszeniem frekwencji
makrotypu W zwiazane jest wystgpienie dodatniej fazy NAO, z wystapieniem zwigkszonej frekwencji makro-
typow E i C wystapienie ujemnej fazy NAO. Bez wystepowania makrotypu W fenomen NAO nie moze
istnie¢ (nie istniatyby antykorelacje migdzy Nizem Islandzkim a Wyzem Azorskim). Mozna wigc twierdzic,
ze frekwencja makroformy W nie tylko warunkuje istnienie NAO, ale reguluje rowniez zmienno$¢ i inten-
sywnos$¢ tego zjawiska.

Miarg intensywnos$ci NAO sa warto$ci wskaznikow (indeksow) NAO. Musza zatem wystepowac rowniez
bezposrednie zwiazki migedzy frekwencja makrotypu W (i pozostatych makrotypow) a warto§ciami indeksow
NAO. Ze wzglgdu na mnogos¢ wskaznikow NAO, ich nieco rézne wlasciwosci i obejmowanie przez nie
ro6znych profili czasowych, jako przyktad zwigzkow przedstawi si¢ tylko zwiazki frekwencji makrotypow W,
E i C w okresie zimowym ze wskaznikami NAO — ,,zimowym stacyjnym” J.W. Hurrella (1995) i wskazni-
kiem zimowym (DJFM) Hurrella opartym na PCA. Okres analizy zwigzkoéw wynosi 65 lat (1951-2015),
wyniki analizy zestawione sa w tabeli 2.

Tab. 2. Wartosci wspotczynnikow korelacji liniowej (r) migdzy zimowa (12-03) frekwencja makrotypow cyrkulacji
srodkowotroposferycznej Wangengejma-Girsa W, E i C a zimowymi (12-03) wskaznikami NAO J.W. Hurrella
— stacyjnym (stac.) i obliczanym jako 1PC z pola SLP (PCA) oraz istotnos$¢ statystyczna zwiazku (p).
Wartosci r istotne na poziomie p < 0,05 pogrubiono. Okres analizy 1951-2015

Wskaznik Makrotyp
w E c
r 0,63 -0,37 -0,32
NAO (stac.) D <0,001 0,003 0,010
r 0,67 -0,51 -0,13
NAO (PCA) D <0,001 < 0,001 0,293

W $wietle przedstawionych wcze$niej materiatow, tab. 2 nie wymaga specjalnych komentarzy. Potwierdza
ona bezposrednie ,,stowarzyszenie” frekwencji makrotypu W z wartoscia i dodatnim znakiem obu wskazni-
kéw NAO oraz to, ze zmiany frekwencji makrotypu W reguluja réwniez zmienno$¢ indeksow NAO. Wska-
zuje ponadto, ze w okresie zimowym wigkszy wplyw na zmienno§¢ wartosci indeksu NAO maja zmiany
frekwencji makrotypu E niz C. Nie mozna wykluczy¢, ze taki stan odbija przecigtnie mniejszg frekwencje
makrotypu C w okresie zimy i w roku, niz makrotypu E.
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3. Kwestia sterowania zmiennoscig frekwencji makrotypow cyrkulacji Srodkowotroposferycznej

Jak to zazwyczaj bywa, zbliZzenie si¢ do rozwigzania jakiego$ problemu natychmiast stawia problem nowy.
Jesli zmiennosciag NAO steruje zmienno$¢ frekwencji makrotypow cyrkulacji srodkowotroposferycznej, to
w takim razie, co steruje i jak steruje, zmiennoscig frekwencji tych makroform. Czy jest to proces losowy,
czy zdeterminowany? Wszak ostatecznie ma to wptyw na to, jak beda przebiegaty procesy pogodowe zalezne
od fazy NAO na obszarze Europy Srodkowej zima, czy w innej porze roku.

Przebieg fal dtugich w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym jest w poczatkowym jego odcinku
dos¢ uporzadkowany. Szeroki pas Gor Skalistych, w wielu punktach przekraczajacych wysokos¢ 4 000 m,
stanowi trwatg przeszkod¢ orograficzng w przeptywie powietrza z zachodu na wschdd na pograniczu dolnej
i srodkowej troposfery. Uktad gérnych klindow i goérnych zatok nad Ameryka Polnocng jest topograficznie
»zakotwiczony” przez Gory Skaliste (Hartmann 1994). Z tego wzgledu nad kontynentem poéinocnoamery-
kanskim (a zwtaszcza jego czes$cig wschodnia) przez wigksza czgs¢ roku zalega rozlegta gorna zatoka. Dalej
fala przemieszcza si¢ i ewoluuje w zalezno$ci od rozktadu potudnikowych gradientéw temperatury w $rod-
kowej troposferze.

Wychodzaca znad kontynentu pdétnocnoamerykanskiego fala dluga przemieszcza si¢ nad Atlantykiem
Potnocnym. Powierzchnia tego akwenu w szerokosciach 35-70°N wykazuje bardzo duze regionalne zrdzni-
cowanie temperatury wody powierzchniowej (dalej SST; Sea Surface Temperature), tak w ujeciu $rednich,
jak i zmienno$ci w cyklu rocznym. Nie tylko SST wykazuje znaczne zréznicowanie, ale i przestrzenne
zrdznicowanie zasobow ciepta® w wodach jest na obszarze Atlantyku Péinocnego bardzo silne i dodatkowo
wykazuje znaczne zmiany miedzyroczne i multidekadowe.

Powietrze nad oceanem ogrzewa si¢ od jego powierzchni. Predkos$é tego ogrzewania (ciepto jawne)
uzalezniona jest od rozmiaru strumienia ciepta jawnego skierowanego z oceanu do atmosfery. Strumienie
ciepla jawnego zaleza od réznicy miedzy SST a temperaturg zalegajacego nad danym fragmentem oceanu
powietrza (tp; ASST-tp). Im wody zawierajg wicksze zasoby ciepta, tym przy przeptywie ciepta z oceanu do
atmosfery SST w jednostce czasu spada wolniej. R6znice miedzy SST a tp utrzymujg si¢ i proces ogrzewania
powietrza trwa¢ moze dtuzej. Nad akwenami, w wodach ktorych istnieja zwigkszone zasoby ciepta powietrze
ogrzewa si¢ szybciej i silniej niz w otoczeniu. Wchodzace nad taki akwen masy wychtodzonego powietrza
ogrzewaja si¢ szybko i w ciggu okoto 24 godzin proces wzrostu temperatury siega $rodkowej troposfery.
W ten sposob stan termiczny oceanu modyfikuje rozktad potudnikowych gradientdw temperatury w powietrzu
zalegajacym nad oceanem.

Musaelyan (1980, 1984) wykazat, ze wptyw warunkéw poczatkowych na ewolucje rozprzestrzeniajacych
si¢ fal dtugich (fal Rossby’ego) trwa, stopniowo stabngc, od jednego (liczba falowa 6) do dwoch tygodni
(liczba falowa 4), po czym rola procesow adiabatycznych zmniejsza si¢ do tego stopnia, ze dominujaca role
w ewolucji fal dlugich zaczynajg stopniowo odgrywaé procesy diabatyczne (zwigzane z dostawg ciepta
z zewnatrz). Po uptywie 1-2 miesigcy, w zalezno$ci od liczby falowej, rola warunkow poczatkowych staje si¢
zaniedbywalnie mata i cata ewolucja uktadow fal dtugich odbywa si¢ kosztem doptywu ciepta z zewnatrz.
Tym zrodtem ciepla z ,,zewnatrz” dla atmosfery jest podloze. Nad Atlantykiem Potnocnym jest to jego
powierzchnia.

NAO, poprzez regulacj¢ predkoscei i kierunkéw wiatru nad oceanem, w bardzo duzym stopniu wptywa na
rozktad zaré6wno SST (anomalii SST), jak i na rozklad zasobow ciepta w wodach poszczegolnych akwendow.
Zmiany rozktadu SST generowane zima przez NAO w szeroko$ciach 40-50°N utrzymuja si¢ przez kilka
nastgpnych miesigcy (przecigtnie do maja-czerwca), kiedy to zostaja ,,zamaskowane” przez procesy letniego
ogrzewania oceanu. Taka sytuacja czyni, ze poszukiwanie synchronicznych zwiazkéw migdzy rozktadami
SST a frekwencjg makrotypow czy warto$ciami wskaznikéw NAO prowadzi donikad. Wykryte synchroniczne
zwiazki migdzy SST a NAO stanowi¢ beda skutek oddziatywania NAO czy frekwencji wystgpowania
makrotypéw na SST, a nie za§ SST na NAO.

6 Zréznicowane zasobow ciepta w wodach w mniejszym stopniu zaznacza si¢ przez zmiany SST, w wigkszym stopniu
zalezy od miazszos$ci warstwy cieptej wody lezacej nad termokling letnia, a w okresie chtodnej pory roku, w warunkach
wystgpowania warstwy izotermicznej — od temperatury i miazszosci warstwy wody powyzej termokliny glowne;.
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Z tego wzgledu w badaniach nalezy uwzgledniaé rozklady SST wyprzedzajace w czasie wystgpienie
takiej frekwencji makrotypow cyrkulacji srodkowotroposferycznej, ktéra bedzie prowadzita do wystapienia
okreslonej fazy NAO. Innymi stowy niezbgdna jest analiza zwiazkoéw asynchronicznych, ktére poprzez
ksztaltowanie rozkltadow przestrzennych strumieni ciepta z oceanu do atmosfery doprowadza nastepnie, po
ustaniu wptywu warunkoéw poczatkowych, do wyksztalcenia si¢ uktadu fal dtugich o uktadzie warunkujacym
wystapienie makrotypu W.

Analiza korelacji migdzy SST na Atlantyku Pdéinocnym a frekwencja makrotypow z réznymi przesu-
nigciami czasowymi (warto$ci SST z roku o numerze k, frekwencja makrotypéw w roku o numerze k+1
(nastepnym)) pozwolita na wykrycie akwenow, na ktorych zachodzace zmiany SST wykazuja zwiazki
z frekwencja makrotypu W i frekwencja makrotypu E, jaka bedzie w nastgpnym roku. Przeprowadzone
analizy wykazaly, ze najwazniejszym akwenem jest rejon 33-39°N, 37-43°W, potozony w NE cz¢s$ci Morza
Sargassowego, w §rodkowej czeSci strefy subtropikalnej Atlantyku Potnocnego. Przebieg SST na tym
akwenie we wszystkich miesigcach wykazuje skorelowanie z frekwencjg makrotypéw W i1 E, a maksimum
sity sygnatu lokuje sie¢ w jego czesci 33-35°N, 37-41°W. Ze zmianami SST na tym akwenie zmiany frekwencji
makrotypu W korelujg dodatnio, a makrotypu E — ujemnie.

Rozktady miesiecznych wspotczynnikow korelacji miedzy frekwencja makrotypu W w okresie zimy
nastgpnego roku (W(zim)) i catego nastepnego roku (W(rk)) przedstawia rycina 4. Jak wynika z tych korelo-
gramow, zwiazki miedzy wczesniejszymi zmianami SST a frekwencja makrotypdw cyrkulacji srodkowotro-
posferycznej sa mocno rozciggnigte w czasie. Taki stan jest przyczyna wystapienia mi¢gdzy szeregami obu
wielkosci niezbyt silnych korelacji.
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Ryc. 4. Wartosci wspotczynnikow korelacji liniowej migdzy miesigcznymi wartosciami SST w gridzie 34°N, 38°W
(szereg z lat 1951-2015) a frekwencja makrotypu W w okresie zimy nastepnego roku (szereg 1952-2016) i frekwencja
makrotypu W w nastgpnym roku (szereg 1952-2016). Oznaczono poziomy istotnosci statystycznej (p) rowne 0,05 i 0,001

W ciagu badanych 65 lat (szeregi SST z lat 1951-2015, szeregi frekwencji makrotypu W z lat 1952-2016)
statystycznie istotne korelacje migdzy oboma szeregami zachodza przez niemal caty rok. Zwraca uwagg fakt,
ze najsilniejsze, wysoce istotne korelacje migdzy miesigcznymi szeregami SST, a majaca nastapi¢ frekwencja
makrotypu W zachodza w cyklu rocznych zmian SST dwukrotnie — w lutym i marcu oraz sierpniu, wrzes$niu
i pazdzierniku.

Pierwszy okres istotnych korelacji przypada na czas osiagnigcia przez warstwe izotermiczna maksymalnej
migzszosci (SST z lutego i marca). Im wyzsza SST w tym momencie, tym wigksze zasoby ciepta w wodach
do glebokosci okoto 150-170 m. Migdzyroczne zmiany SST w subtropikach w koncu okresu wychtadzania
zimowego oceanu majg charakter multidekadowy i zachodza glownie pod wptywem czynnika adwekcyjnego
(naptyw wod z innych akwenoéw), mniejsza rol¢ odgrywaja migdzyroczne zmiany poboru ciepta w okresie
zimowego wychtadzania powierzchni oceanu.

Drugi okres, silniejszych niz w koncu zimy korelacji, przypada na czas koncowej fazy letniego nagrze-
wania oceanu (sierpien-wrzesien) i poczatkowa faz¢ przekazywania nagromadzonych zasobow ciepta do
atmosfery (wrzesien-pazdziernik). Migdzyroczne zmiany SST w tych miesigcach majg skomplikowany
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charakter — na pierwszy plan ksztatltowania tej zmienno$ci wybija si¢ miedzyroczna zmienno$¢ warunkow
pogodowych — gtéwnie zmian zachmurzenia oraz predkosci i kierunku wiatru w okresie letniego nagrzewania
oceanu. Sg to czynniki warunkujace ilos¢ ciepta zakumulowanego w warstwie wod powierzchniowych oceanu.
Jednak akumulacja energii stonecznej w sezonie nagrzewania oceanu naktada si¢ na juz istniejace w wodach
zasoby ciepta, w zwiazku z czym im wyzsza SST w marcu, tym przy przeci¢tnych warunkach doptywu
promienia krotkofalowego do powierzchni oceanu, wyzsza SST w mOmencie zakonczenia cyklu letniego
ogrzewania powierzchni oceanu’. W rezultacie zmienno$é SST w okresie od sierpnia do pazdziernika zawiera
w sobie rowniez sktadowa zmian dtlugookresowych — najcze$ciej multidekadowych.

Biorac zmienne, ktore zawieraja najwigkszy zasob informacji (miesigczne SST; tu z gridu 34°N, 40°W)
i tworzac z nich nowe zmienne poprzez ich usrednienie lub inne przeksztatcenie, mozna okresli¢ jaki wplyw
wywiera zmiana zasobow ciepla w oceanie na ksztattowanie si¢ zmiennosci frekwencji makrotypow. Utwo-
rzone zmienne to: roczne SST (oznaczenie SSTrk), srednia SST z marca, sierpnia, wrzesnia i pazdziernika
(oznaczenie SSTa1), $rednia z sierpnia, wrzesnia i pazdziernika (SSTe1) oraz $rednig z sierpnia i wrze$nia
(SSTsg). Zmienne te traktuje si¢ dalej jako wskazniki charakteryzujace zasob ciepta w oceanie. Wptyw zmian
SST w wymienionych zmiennych na zmiany frekwencji makrotypow w ciggu nastepnego roku i zmiany ich
frekwencji w ciagu nadchodzacej zimy w jakim§$ stopniu okre$laja wspolczynniki korelacji migdzy tymi
wielkosciami (patrz tab. 3).

Tab. 3. Wartosci wspotczynnikdéw korelacji migdzy wskaznikami charakteryzujacymi zasob ciepta w wodach rejonu
33-39°N, 37-43°W, reprezentowane przez warto$ci pobrane z gridu 2 x 2° 34°N, 40°W, a frekwencjg makrotypow
cyrkulacji srodkowotroposferycznej w okresie nadchodzacej zimy — 12-03 (Wzim, Ezim, Czim) | W nastepnym roku

(WRk, Erk, Crk). Korelacje szeregdw: wskazniki zasobow ciepta 1951-2015, frekwencja makrotypoéw
1952-2016 (65 lat). Wartosci r istotne na poziomie p < 0,05 pogrubiono

Wskaznik Wzim WrRk Ezim Erk Czim Crk
SSTrk 0,52 0,56 -0,49 -0,46 0,05 -0,07
SSTe 0,56 0,60 -0,52 -0,47 0,04 -0,11
SSTs1 0,59 0,61 -0,55 -0,49 0,05 -0,08
SSTsa1 0,61 0,62 -0,57 -0,50 0,04 -0,09

Objasnienie. Wskazniki: SSTrk — §rednia roczna SST w gridzie 34°N, 40°W, SSTsg — $rednia SST z sierpnia
i wrzesnia, SSTe1 — z sierpnia, wrzesnia i pazdziernika, SSTs1 — $rednia z marca, sierpnia, wrzesnia i pazdziernika.

Jak mozna zauwazy¢, zmiennos$¢ zasobow ciepla w wodach omawianego akwenu objasnia tylko zmien-
no$¢ frekwencji makrotypow W i E, na zmienno$¢ frekwencji makrotypu C nie wywiera zadnego istotnego
wplywu. Wszystkie wspolczynniki korelacji frekwencji makrotypu C ze zmiennymi charakteryzujacymi stan
termiczny oceanu w rejonie 33-39°N, 43-37°N sg niskie i statystycznie nieistotne. Wptyw zmian zasobow
ciepla w tym rejonie na frekwencj¢ makrotypow W i E jest przeciwstawny — wraz ze wzrostem zasobow
ciepta w wodach rosnie przyszta frekwencja makrotypu W i spada przyszta frekwencja makrotypu E. W naj-
mniejszym stopniu zmiennos$¢ przyszlej frekwencji makrotypow W i E objasnia silnie ,,zaszumiona” roczna
SST, najwigkszy stopien objasnienia wariancji frekwencji makrotypdéw daje zmienno$¢ wskaznika SST 3y,
ktory zawiera w miare pelng informacje o zmianach zasobow ciepta w wodach. Objasnia on (r?) ~37-38%
wariancji frekwencji makrotypu W w okresie nadchodzacej zimy i w nastgpnym roku.

Poniewaz wraz ze wzrostem frekwencji makrotypu W rosnie rowniez wskaznik NAO, wzrost zasobow
ciepta w wodach srodkowej czgsci subtropikalnego Atlantyku Pétocnego powinien doprowadzi¢ do wzrostu
warto$ci indeksu NAO w zimie, ktora ma nastapi¢. Bezposrednie korelacje dodatnie migdzy wskaznikami
charakteryzujacymi zasob ciepta w wodach (za wyjatkiem SSTrk) sg istotne (p < 0,05), ale relatywnie stabe
(r ~0,25-0,27). Oznacza to, ze zmiany zasobow ciepta w wodach rejonu 33-39°N, 43-37°W, ktore steruja
zmiennoscia frekwencji makrotypow W i E, nie majg bezposredniego i silnego przetozenia na zmienno$é
wartosci indeksow NAO w przysztosci.

" SST w gridzie 34°N, 40°W z marca jest skorelowane dodatnio z SST z sierpnia, wrze$nia i pazdziernika (r odpowiednio
0,42, 0,451 0,39, p << 0,001; 1854-2017).
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Wymieniony akwen na subtropikalnym $rodkowym Atlantyku Péinocnym nie jest oczywiscie jedynym
akwenem, ktory reguluje frekwencj¢ makrotypéw W i E. Znaczaca, ale zdecydowanie mniejsza role odgry-
wajg rowniez inne akweny Atlantyku Pénocnego i zachodzace na nich procesy ewolucji zasobow ciepla
w wodach oraz ewolucja pola SST. Trzeba tu zwréci¢ uwage na fakt, ze wptyw stanu termicznego poszcze-
golnych akwenow (czesci oceanu) na frekwencje makrotypow W i E nie jest taki sam.

Tym niemniej mozna bez wigkszych probleméw stworzy¢ szereg rownan regresji wielokrotnej pozwala-
jacych estymowac przyszia frekwencje makrotypow W i E, przyjmujac jako zmienne objasniajace (niezalezne)
surowe warto$ci SST lub przetworzone® z miesigcznych wartoéci SST na okre$lonych akwenach. Na przyklad
liczbe dni z wystapieniem zimg nastepnego roku makrotypu W (Wzim nr) M0Ozna oszacowaé z rOwnania:

Wzimnr =-570,30 + 21,53 - SSTe1 + 10,37 - M+ 9,00 - N, [1]

gdzie: SSTg; — $rednia SST z gridu [34°N,40°W] z sierpnia, wrzeénia i pazdziernika (patrz tab. 3), M stanowi
roznice migdzy SST z listopada a SST z kwietnia w gridzie 54°N, 40°W, N stanowi r6éznic¢ miedzy SST we
wrzesniu a SST w maju w gridzie 54°N, 50°W.

Rownanie to objasnia 52% zmiennosci Wzim nr (R = 0,74), jego standardowy btad estymacji (BSE) jest
réwny 11,9 dnia, oszacowanie wszystkich wspotczynnikow regresji i wyrazu wolnego jest istotne i wysoce
istotne statystycznie (F(3,61) = 24). Zmienna SSTs: objasnia w rownaniu 35,1, zmienna M — 14,6 a zmienna

N — 4,4% wariancji Wzim ng. Wykres rozrzutu wartosci przewidywanych wzgledem obserwowanych (ryc. 5)
wykazuje dos¢ dobra liniowos¢.

o ———————
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Ryec. 5. Rozrzut wartosci frekwencji
makrotypu W zimg nastgpnego roku
(WzimnR) przewidywanych za pomocg
rownania [ 1 ] wzgledem wartosci
obserwowanych (R = 0,74).
Okres 1952-2016

Wy 14 i Wartosci obserwane [dni]

Wy, i wartosci przewidywane [dni]

Sens zmiennej M (M(deg) = SST11[54N,40W] — SST04[54N,40W]) jest nastepujacy — charakteryzuje
ona w jakim stopniu powierzchnia morza na szerokosci 54°N (czyli 20° na N od potozenia zmiennej SSTs1)
nagrzatla si¢ od kwietnia do konca sezonu nagrzewania oceanu i czy pobor ciepta z wody po koncu letniego
sezonu nagrzewania oceanu do konca listopada nie byt wiekszy, niz zgromadzone od konca kwietnia w wodach
zasoby ciepta. Im dalej na potnoc w srodkowej czgsci N Atlantyku w strefie umiarkowanej (44-58°N) beda
jesienig wody cieplejsze niz przecietnie, tym dtuzej bedg funkcjonowac silne strumienie ciepta z oceanu do
atmosfery i tym cze¢Sciej i dtuzej lokowac si¢ tam moze gorny klin. Taki stan sprzyja wystgpowaniu zwigk-
szonej frekwencji makrotypu W, zaréwno zimg jak w ciaggu pozostatej czesci roku.

Zmienna N (N(deg) = SST09[54N,50W] — SSTO05[54N,50W]), pochodzaca z rejonu wystgpowania
zimnych Wéd Labradorskich rowniez informuje o znajdujacych si¢ w wodach zasobach ciepta. Zasobniejsze

8 Ze wzgledu na silne skorelowanie zmian SST na rozlegtych akwenach i zwigzane z tym wystepowanie redundancii,
zachodzi potrzeba przetwarzania danych przyjmowanych jako zmienne w rownaniach regresji wielokrotnej (patrz np.
zmienne M i N), aby zmniejszy¢ skorelowanie mi¢dzy zmiennymi niezaleznymi.

41



w ciepto (cieplejsze) we wrzeSniu Wody Labradorskie sprzyjaja temu, aby tworzenie si¢ pokrywy lodow
morskich na tych akwenach jesienia i zimg ulegalo opodznieniu. To powoduje dluzsze dziatanie strumieni
ciepta z powierzchni morza w tym rejonie i nie pozwala na wczesne wytworzenie si¢ bardzo duzych potudni-
kowych gradientow temperatury w szeroko$ciach 50-60°N po zachodniej stronie N Atlantyku, a w konse-
kwencji ustalenia si¢ w tym potozeniu doliny fali dlugie;.

Wryniki przeprowadzonych analiz wskazujg, ze zmianami frekwencji makrotypéw $rodkowotroposfe-
rycznej cyrkulacji atmosferycznej W i E w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym sterujg wezes-
niejsze zmiany stanu termicznego Atlantyku Pétnocnego. Teza postawiona przez Bjerknesa (1964) ponad po6t
wieku wezesniej, ze w dlugookresowych zaleznosciach migdzy rozkladem ciepta w oceanie a cyrkulacja
atmosferyczng, zmiany SST sterUja zmiennoscig cech cyrkulacji atmosferycznej, znalazta po raz kolejny
potwierdzenie.

4. Problem stacjonarnosci funkcjonowania NAO jako typu cyrkulacji dolnej
w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym

Réwnania z dwoma pierwszymi zmiennymi niezaleznymi z rownania [ 1 ] objasniajg w latach 1951-1952
— 2015-2016 kolejno 48% zmiennosci makrotypu W w czasie nadchodzacej zimy (DIJFM), 43% wariancji
rocznej frekwencji makroformy W w nastepnym roku oraz 35 i 28% wariancji makrotypu E odpowiednio.
Jesli pozostaé przy rownaniu pozwalajacym estymowac wartos¢ Wzm ng Z dwoma pierwszymi zmiennymi
z réwnania [ 1 :

Wzimnr = -574,30(+91,01) + 22,30(+3,93) - SSTey + 12,00(+2,83) - M, [2]

ktore objasnia (adj.R?) 48% wariancji Wzimnr (R = 0,705, F(2,62) = 30,65, BSE = 12,3, oszacowanie wyrazu
wolnego 1 wspotczynnikdw regresji w rownaniu wysoce istotne statystycznie), to zauwaza si¢, ze dla wysta-
pienia zwigkszonej frekwencji makrotypu W, oprocz wystgpienia zwigkszonych zasobow ciepta w wodach
NE czgsci Morza Sargassowego (zmienna SSTg1), zasob ciepta w wodach szerokosci umiarkowanych na tej
samej dlugosci geograficznej (40°W, 54°N, zmienna M) roéwniez musi by¢ wigkszy od przecigtnego — wartosé
zmiennej M musi by¢ dodatnia. Oznacza to, ze wody centralnych czgéci Atlantyku Péinocnego (40-30°W)
w szerokosciach umiarkowanych (44-58°N) powinny by¢ cieplejsze niz przecig¢tnie. Mozna to zapisaé jako
wymog, aby dla wzrostu frekwencji makrotypu W wody w subtropikach (33-39°N i wody w szerokos$ciach
umiarkowanych (44-58°N) srodkowych czesci N Atlantyku (40-30°W) byly jednoczesnie cieplejsze niz
przecigtnie.

Rozktad przestrzenny zasobow ciepta w wodach Atlantyku Potnocnego bez przerwy ewoluuje, jest nie-
stabilny w funkcji czasu. Glowny rytm czasowy zmian i amplitudy zmian wyznacza zmiennos$¢ cyrkulacji
termohalinowej (dalej THC) na tym akwenie. Miedzy zmiennos$cig SST na wodach subtropikalnych a zmien-
noscig SST w szerokos$ciach umiarkowanych i subpolarnych na Atlantyku Pélnocnym istotne statystycznie
dodatnie korelacje zachodza jedynie w wybranych, na ogét krotkich, rzedu jednej — dwu dekad, odcinkach
czasu. Wspolczynnik korelacji miedzy roczng SST w gridzie 34°N, 40°W a roczng SST w gridzie 54°N, 40°W
w okresie 1854-2017 czyli w ciagu 165 lat jest rowny -0,04, jego istotnos$¢ jest zadna. Podobnie, mimo
dziatania czynnika sezonowego, nie sg ze sobg w tym samym okresie skorelowane §rednie SST na tych
akwenach z sierpnia i wrzeénia (r = 0,01).

Oznacza to, ze warunek, aby na §rodkowej czesci Atlantyku Potnocnego, jednocze$nie w wodach subtro-
pikalnych i szeroko$ci umiarkowanych, wody byly cieplejsze niz przecigtnie, spetniany jest w sposob nieciagly
w czasie. Tym samym formowanie si¢ zwigkszonej czestosci makrotypu W, ktéry warunkuje dodatnig faze
NAO, ale i og6lnie funkcjonowanie telekoneksji migdzy SLP w ,,Nizu Islandzkim” a SLP w ,,Wyzu Azorskim”,
jest niestacjonarne. Wystapienie w dtuzszych okresach wod chlodniejszych niz $rednio w latach 1951-2015
w strefie szerokosci umiarkowanych (>50°N), praktycznie ,likwiduje” zjawisko NAO. W takich okresach
frekwencja makrotypu W staje sie bardzo mala i jej wystgpienie nastepuje co najwyzej jako wynik pewnych
jednostkowych epizodéw w ewolucji fal dtugich. Mozna oczywiscie interpretowac taki stan jako dtugotrwata
ujemng faz¢ NAO. Zagadnienie stacjonarnosci NAO podnoszone bylo przez kilku badaczy (patrz m.in.
Luterbacher i in. 1999).
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Lamb (1964) prowadzac badania nad przyczynami ochtodzenia okresu Matej Epoki Lodowej (dalej
MEL) zwrdécil uwage na role zmiany stanu termicznego Atlantyku Pdéinocnego, jako jednej z mozliwych
przyczyn tego ochtodzenia. Opierajac si¢ na pomiarach temperatury wody na Atlantyku Pétnocnym z okresu
1840-1848 dokonat on rekonstrukcji pola SST i oszacowat odchylenia SST z tego okresu od Sredniej z lat
1887-99 i 1921-1938 (patrz ryc. 6).

90°

80°

70°F

Ryc. 6. Rozktad anomalii rocznych SST 60°
na Atlantyku Pélnocnym w latach 1840-1848
wzgledem $rednich rocznych SST
z lat 1887-1899 i 1921-1938
wedtug Lamba (1964)

50°W

W tym okresie, w strefie umiarkowanej, temperatura wod Atlantyku Pétnocnego byta nizsza o 1-2°C,
natomiast na poinocnej granicy strefy subtropikalnej wyzsza o 1-2°C od podanej $redniej, pas najwigkszych
anomalii dodatnich (>2 deg) rozciggat si¢ migdzy 65 a 45°W, a wiec bardziej na zachdd, niz obecnie. Golf-
sztrom, po odejéciu od Cape Hatteras przybieral bardziej strefowy kierunek, niz obserwuje si¢ to wspolczesnie.
Oznacza to, ze strefa najwickszych potudnikowych gradientow temperatury powierzchni oceanu, a w konse-
kwencji 1 najwigkszych szeroko$ciowych gradientéw temperatury w srodkowej troposferze, przesuneta sie
w latach 1840-1848 o okoto 4-5° (~500 km) na potudnie, przy czym maksymalne gradienty wystepowatly na
dhugosci geograficznej Nowej Szkocji — Nowej Fundlandii (50-65°W).

Wykorzystujac istniejace materiaty wezesnych pomiaréw ci$nienia atmosferycznego w Ameryce Poéinocnej
i Europie oraz ogolng koncepcj¢ zwigzkow rozktadu anomalii SST na Atlantyku Pélnocnym z uktadem fal
dtugich, Lamb nastgpnie odtworzyt styczniowe pole SLP w latach 1790-1829. Pole to charakteryzowato si¢
wystepowaniem trzech ,.klimatycznych” centrow dziatania atmosfery — rozlegtego nizu z centrum nad Morzem
Labrador (~58°N, 58°W), przesuni¢tego na potudnie stabego i niewielkiego ,,Wyzu Azorskiego” lokujacego
sie po wschodniej stronie Atlantyku Potnocnego (~35°N, 40-15°W) oraz rozleglego nizu z centrum nad
Morzem Norweskim (na NE od Islandii; 68-70°N, 0°W). Gtéwnym centrum dziatania atmosfery byt wtedy
niz z centrum nad Morzem Labrador, natomiast niz nad Morzem Norweskim odgrywat role drugorzedna.

Przyczyng ochtodzenia wod strefy umiarkowanej, stwierdzong przez Lamba (1964) probowal wyjasnic¢
Bjerknes (1965). Przyjat on rozktad uktadéw niskiego ci$nienia nad Atlantykiem Potnocnym w latach 1790-
1829 sugerowany wczesniej przez Lamba (1964) i wynikajacy z wezesniejszych prac Lamba i Johnsona (1959,
1961). Prébujac wyjasni¢ przyczyny zmian pola SST i pola ci$nienia atmosferycznego nad Atlantykiem
Potnocnym Bjerknes (1965) sformutowat hipoteze, ze w czasie MEL, ostabieniu ulegta cyrkulacja termoha-
linowa (THC) w strefie umiarkowanej Atlantyku i nastgpita adwekcja Powierzchniowych Wod Arktycznych
na potudnie, na obszar Atlantyku Pétnocnego. Zmiany rozkladu zasobow ciepta w wodach Atlantyku Pot-
nocnego doprowadzity do ,,anomalnych” zmian w stosunku do wczesniejszego wspotoddziatywania oceanu
i atmosfery, wyksztalcit si¢ nowy charakter cyrkulacji atmosferycznej nad Atlantykiem Potnocnym i jego
obrzezeniem, ktéry doprowadzit do silnego ochtodzenia nad Atlantykiem oraz nad kontynentami po obu jego
brzegach.

Weryfikacje hipotezy Bjerknesa (1965) przeprowadzili, poprzez modelowanie, van der Schreier i Bark-
meijer (2005). Potwierdzili oni prawidtowos$¢ hipotezy postawionej przez Bjerknesa (1965) czterdziesci lat
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weczesniej, co do przyczyny silnego ochtodzenia wod Atlantyku Polnocnego w szerokoséciach umiarkowanych.
Ich modelowanie warunkéw klimatycznych wykazato, ze w latach 1790-1820 w rejonie Islandii zima lokowato
si¢ rozmyte pole ci$nienia, glowne centrum dziatania atmosfery w tym czasie stanowit glteboki niz z centrum
nad Morzem Labrador. Wyniki modelowania Schreiera i Barkmeijera (2005) nie potwierdzity istnienia nizu
z centrum nad Morzem Norweskim — Pétwyspem Skandynawskim.

Powtdrng analizg i rekonstrukcje pola SST na Atlantyku Potnocnym w latach 1790-1820 przeprowadzili
van der Schrier i Weber (2010) na bardziej krytycznie wyselekcjonowanym i ujednoliconym, niz wykorzys-
tywal Lamb (1964), materiale obserwacyjnym. Badania van der Schriera i Webera potwierdzity w duzym
stopniu wyniki rekonstrukcji Lamba (1964). Zdaniem van der Schriera i Webera (2010) wyst¢gpowanie
dodatnich anomalii SST w wodach potnocnej czesci strefy subtropikalnej Atlantyku Pétnocnego w latach
1790-1820 stanowito skutek przesunigcia si¢ osi Golfsztromu na pdtnoc po odejsciu od wybrzeza albo silnego
zwigkszenia si¢ przeptywow w Golfsztromie. Przyczyng tych zmian bylo wystepowanie anomalnie glgbokiego
i rozleglego nizu nad NE czg$cia kontynentu potnocnoamerykanskiego, z centrum gdzies na wschod od
Zatoki Hudsona i z rozlegla zatoka rozciagajaca si¢ wzdtuz wschodniego wybrzeza, siegajaca subtropikow.
Silne i czgste wiatry z potudnia stowarzyszone z istnieniem tego nizu i jego zatoki doprowadzity do wzrostu
SST na Golfsztromie i w konsekwencji zwigkszeniu kontrastow termicznych miedzy wodami subpolarnymi
a subtropikalnymi po zachodniej stronie Atlantyku Pétnocnego.

W takim polu ci$nienia nad Atlantykiem Poénocnym, jak opisany przez Lamba (1964) i Bjerknesa (1965),
w okresie 1790-1825 nie ma miejsca na funkcjonowanie NAO. ,\Niz Islandzki” mogt tworzy¢ sie jedynie
okazjonalnie, bez szans jego pojawiania si¢ przez dtuzsze okresy. Zupetnie nie ma miejsca dla funkcjono-
wania NAO w polu ci$nienia o niewielkich gradientach barycznych nad $rodkowsa i wschodniag cze$cia
Atlantyku Potnocnego, zrekonstruowanym przez van der Schiera i Barkmeijera (2005). Przy takim rozktadzie
centrow dziatania atmosfery w przestrzeni, w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym musiata
dominowac cyrkulacja potudnikowa, o mniejszej dtugosciach fal srodkowotroposferycznych (liczba falowa
51 6, makroformy E i C), intensywnie przenoszaca ciepto na péinoc, a chtéd na potudnie.

Jesli, jak pisza to Lamb (1964), Bjerknes (1965) oraz van der Schrier i Weber (2010), taki charakter
cyrkulacji atmosferycznej byt typowy dla Malej Epoki Lodowej, oznacza to, ze w okresie Matej Epoki
Lodowej ,,typ cyrkulacji NAO”, z Nizem Islandzkim i Wyzem Azorskim, odgrywat role marginalng. Mozna
sadzi¢, ze wystgpowanie stosunkowo krotkich okresow z seriami cieplejszych zim, ktore wystepowaly
w okresie MEL miedzy innymi na obszarze Europy Zachodniej i Srodkowej, wigze si¢ z wystepowaniem nad
tym obszarem adwekcji z potudnia, zwigzanych z rozwojem cyrkulacji potudnikowe;j. Takie sytuacje zimg sa
i obecnie do$¢ pospolite przy wystgpowaniu makrotypu E.

5. Podsumowanie

Dokonujac podsumowania tego, do$¢ obszernego wywodu na temat genezy NAO, nietrudno zauwazyc,
ze cale zjawisko Oscylacji Potnocnego Atlantyku, cho¢ rozpatruje si¢ zazwyczaj tylko jego ,,atmosferyczny”
aspekt, faktycznie stanowi rezultat wspotoddzialywania oceanu i atmosfery.

Dzialanie NAO jako ,,0scylacji” ci$nienia atmosferycznego miedzy Nizem Islandzkim a Wyzem Azorskim,
regulowane jest przez rozktad przestrzenny zasobow ciepta w wodach Atlantyku Potnocnego. Taka ,,0scylacja”
moze zachodzi¢ tylko w warunkach wystepowania okreslonego typu rozkladu przestrzennego SST na
Atlantyku Potnocnym, ktory charakteryzuje si¢ zwigkszonymi w stosunku do przecigtnych zasobami ciepta
jednoczesnie w wodach strefy subtropikalnej i strefy umiarkowanej w $rodkowych cze$ciach tego akwenu
(~45-30°W). Umozliwia to wyksztalcenie si¢ nad Atlantykiem Poétnocnym dluzszej fali srodkowotroposfe-
rycznej, o liczbie falowej 4, czyli makrotypu W wedlug klasyfikacji Wangengejma-Girsa. Tylko z tym
makrotypem zwigzane jest jednoczesne tworzenie si¢ centrow dziatania atmosfery okreslonych mianem Nizu
Islandzkiego i Wyzu Azorskiego.

Jesli takie warunki nie sg spetnione, zachodzace procesy synoptyczne nie ulegaja modyfikacjom prowa-
dzacym do tworzenia si¢ nad obszarem Islandii ,,Nizu Islandzkiego”, a po wschodniej stronie Atlantyku
Potnocnego w strefie subtropikalnej ,,Wyzu Azorskiego”. Brak tych bytow, czyli Nizu Islandzkiego i Wyzu
Azorskiego czyni, ze problem korelacji SLP miedzy nimi staje si¢ bezprzedmiotowy. Nie ma danych centrow
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dziatania atmosfery — nie istnieja i korelacje przebiegu ci$nienia migdzy nimi. Przebieg SLP nad tymi obsza-
rami, czyli rejonami Islandii i Azoréw nie bedzie wykazywatl permanentnych korelacji ujemnych, stanowig-
cych istote tej ,,oscylacji”, czyli NAO.

Dhugookresowe zmiany cyrkulacji oceanicznej, prowadzace do zmiany rozktadu zasobow ciepta w wodach
i temperatury powierzchni oceanu powoduja, ze z odpowiednim opdznieniem struktura proceséw synoptycz-
nych ulega réwniez zmianom. W ostatecznym wyniku wspoétzaleznosci miedzy tymi procesami, zmienia¢ si¢
muszg rowniez polozenia centréw dziatania atmosfery, prowadzace do przebudowy charakteru cyrkulacji
atmosferycznej nad konkretnymi obszarami, ktore swojego polozenia nie zmieniaja. Pojawig si¢ nowe centra
dziatania atmosfery uwarunkowane przez nowy rozktad zasobow ciepta w oceanie i nowy rozktad SST.
Rejestrujemy to jako zmiany cyrkulacji atmosferycznej. Jak wskazuja wyniki badan, wiele przemawia za
tym, ze przez dtuzszy czas, konkretnie w okresie Matej Epoki Lodowej, zjawisko Oscylacji Potnocnego
Atlantyku nie istniato.

Inng konsekwencja wspotdziatania oceanu i atmosfery na Atlantyku Péinocnym, $cisle zwigzang z NAO,
jest wzrost temperatury powietrza nad Europa wystepujacy w okresach, w ktorych zimowe wskazniki NAO
przybieraja w przewadze zim wartosci dodatnie. W dodatnich fazach NAO istotnie ro$nie prgdkos¢ wiatru
nad Atlantykiem Péinocnym. Dzieje si¢ to w warunkach zwigkszonych wartosci SST w strefie szerokosci
umiarkowanych i znacznie zwigkszonych zasobow ciepta w Atlantyku Potnocnym. Stanowi to przyczyng
wzrostu natgzenia strumieni ciepla z oceanu do atmosfery, a w konsekwencji szybkiego wzrostu zasobow
ciepta w powietrzu nad oceanem, ktdre nastepnie kierowane jest przez cyrkulacje atmosferyczng nad Europe.
Wzrost temperatury nad Europa nastgpuje kosztem ciepta pobieranego z powierzchni oceanu. Szczegodlnie
odnie$¢ to mozna do okresu po roku 1988, kiedy zimowy stacyjny wskaznik NAO Hurrella osiagnat nie
notowang wezesniej wartos¢ wieksza od 5 (rok 1989), a w ciggu nastgpnych 26 lat, do roku 2015, wartos¢
zimowego wskaznika NAO siedmiokrotnie przekroczyta +3. W tym okresie (1989-2015) $rednia obszarowa
temperatura zimy nad Polska skokowo wzrosta o 1,7°C w stosunku do $redniej z lat 1951-1987.
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NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje
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1. Wprowadzenie

Wspotczesne zmiany warunkow klimatycznych oraz wptyw cztowieka na stosunki wodne sprawiaja, ze
cechy rezimu odptywu rzek i standw wody jezior ulegajg zmianie. Badania prawidlowosci ich zmiennoS$ci
w okresie wieloletnim i w cyklu rocznym pozwalaja na okreslenie przyczyn modyfikacji rezimu hydrologicz-
nego. Rezim moze by¢ traktowany jako istotne narzedzie niezbedne zaréwno do identyfikacji przestrzennych
i czasowych zmian standw wody, wysoko$ci odptywu, jego struktury i sezonowosci, jak i do ustalenia obecnych
i przysztych deficytow wody.

Rezim hydrologiczny to prawidlowos$ci zmiennosci wszelkich zjawisk zachodzacych w rzece czy jeziorze.
Okresla on stan i reakcje systemu rzecznego i jeziornego w relacji do systemu klimatycznego i cech fizyczno-
geograficznych zlewni. Rezim hydrologiczny definiowany tez jest jako rodzaj i struktura czasowa przeptywow
rzecznych lub stanéw wody jeziora w normalnym cyklu rocznym. Elementami tej struktury sg tzw. okresy
hydrologiczne, ktore sa narzedziem badania rezimu i podstawa jego charakterystyki (Rotnicka 1988).

Pod wptywem zmieniajacych si¢ warunkow klimatycznych i antropopresji rezim hydrologiczny moze
ulec destabilizacji i zmieni¢ si¢ w inny, czasem z wyraznie odmiennymi prawidlowosciami sezonowosci
wysokich i niskich wod, zakldcajac w ten sposob ustalone warunki hydroekologiczne i uzytkowania wody.
Pewnym potwierdzeniem klimatycznych uwarunkowan zmian rezimu odptywu w okresie zimowo-wiosen-
nym moze by¢ obserwowany na wielu rzekach wyrazny spadek odptywdéw zimowych i opdzniony wzrost
roztopowego odptywu wiosennego w latach 50-tych i 60-tych XX wieku. Z kolei w latach 70-tych i 80-tych
na rzekach tych obserwuje si¢ zanik nizowek zimowych zwigzany z wyraznym wzrostem odplywu zimowego,
niekiedy wydluzajacego nizsze wezbranie wiosenne. Prawidlowosci te wskazuja na zaznaczajacy si¢ wplyw
zmian natezenia makroskalowego typu cyrkulacji powietrza, jakim jest Oscylacja Potnocnoatlantycka (NAQ)
na transformacje cech rezimu odptywu rzek w Polsce (Wrzesinski i Sobkowiak 2018). W Europie, NAO
przypisywana jest bardzo wazna, klimatotworcza rola. Zimg przeptywy rzek europejskich sa z zimowym
indeksem NAO dodatnio skorelowane w pétnocnej Europie, a w potudniowej — ujemnie (Shorthouse i Arnell
1997, Wrzesinski i Paluszkiewicz 2011). O ile w poétnocnej Europie mozna to wigza¢ ze wzrostem opadow
w dodatniej fazie NAO, a w potudniowej z ich spadkiem, to w pozostatych regionach kontynentu obserwuje
si¢ stabsza zalezno$¢ zimowych opadoéw od intensywnosci NAO (Kaczmarek 2002). Natomiast od nat¢zenia
NAO silnie zalezy temperatura powietrza. Temperatura decyduje o wielkosci zasilania rzek i jezior wptywajac
na wysokosci strat wody na parowanie w okresie lata oraz na rozwdj i zanik pokrywy $nieznej zima i wiosna.
W $rodkowej Europie w okresie cieptej zimy w pozytywnej fazie NAO pokrywa $niezna jest zredukowana,
przez co wiosng wezbrania roztopowe na rzekach wystepuja rzadziej, a objgtosci odplywu wezbraniowego sa
mniejsze. Natomiast w ujemnej fazie NAO zimy sg zazwyczaj bardziej mrozne i $niezne, przez co w okresie
roztopow formowane s3g wysokie fale wezbraniowe, o duzych objetosciach odptywu.

Szczegdtowy przeglad literatury dotyczacej znaczenia Oscylacji Potnocnoatlantyckiej w ksztattowaniu
odptywu rzek zawieraja prace Pociask-Karteczki (2006a, 2006b) i Wrzesinskiego (2010b). W Europie $rod-
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kowo-wschodniej zaznacza si¢ silny wptyw natezenia Oscylacji Pétnocnoatlantyckiej na zmiany w sezono-
wosci odplywu rzek, co w pozytywnej fazie NAO przejawia si¢ wzrostem odplywu w sezonie zimowym
i spadkiem w sezonie wiosennym, a w negatywnej fazie NAO odwrotnie (Kaczmarek 2002, 2003). Przedmio-
tem badan byly takze zmiany cech rezimu odptywu rzek tego regionu w réznych fazach NAO (Danilovich
i in. 2007, Wrzesinski 2005, 2007, 2008). W negatywnej fazie NAO obserwuje si¢ zdecydowany wzrost
odptywu wezbraniowego, pézniejszy termin poczatku okresu wezbraniowego i krotszy jego czas trwania.
Prawidtowosci te zanikaja w miar¢ przemieszczania si¢ na wschod, a obserwowane roznice cech okreséw
wezbraniowych w roznych fazach NAO sg coraz mniejsze. W Polsce badania wykazaly zaznaczajacy si¢
wpltyw NAO na przeptywy Warty (Styszynska 2002, Styszynska i Tamulewicz 2004), gornej Odry (Wrzesinski
i in. 2016b) oraz niektorych rzek karpackich i Wisty (Limandwka i in. 2002, Pociask-Karteczka i in. 2002-2003,
Wrzesinski i in. 2015¢). Wpltyw zmian nat¢zenia Oscylacji Potnocnoatlantyckiej na sezonowa strukture
i przestrzenng zmienno$¢ odplywu rzek w Polsce przedstawil Wrzesinski (2008, 2010a, 2010b, 2011).
Badania wykazaty, Zze najsilniejszy wptyw intensywnosci NAO na odptyw rzek obserwuje si¢ w sezonie
zimowym i wiosennym, przy czym zimg $wiadcza o tym zazwyczaj dodatnie, a wiosng ujemne korelacje
miedzy tymi zmiennymi. W sezonie zimowym odplyw rzek w pdétnocno-wschodniej i poétnocnej czesci
kraju w dodatniej fazie NAO jest dwukrotnie wyzszy niz w ujemnej fazie zimowego NAO (NAOpjrwm).

2. Odplywy rzek Polski w ré6znych fazach NAO

Wrzesinski (2011) na podstawie analizy 146 serii przeptywow z lat 1951-2000 pochodzacych z profili
zlokalizowanych na 96 rzekach ocenit zmiany warunkow odptywu rzek w Polsce w r6éznych fazach NAOp;rm
i ich przestrzenne zroéznicowanie. Podstawa analizy byly réznice wysokosci odpltywu rzek migdzy latami
0 wysokich (NAOp;rm > 2,0) i niskich (NAOprm < -2,0) wartosciach zimowego indeksu NAO wedtug Hurrella.
W styczniu i lutym na wigkszosci obszaru Polski obserwuje si¢ wyzsze odptywy w pozytywnej fazie indeksu
NAOpjsm — ryc. 1. Odchylenia wielkosci odptywdéw obserwowanych w tej fazie NAOpym od odpltywow
przecietnych wyraznie wzrastaja z potudniowego zachodu na poéinocny wschod kraju, gdzie stanowig od 125
do 150% wartosci $rednich z lat 1951-2000. Odptyw rzek potnocno-wschodniej czgséci kraju w pozytywnej
fazie NAOp;em stanowi od 150 do 300% obserwowanego w negatywnej fazie NAOp;em — ryc. 1. Na obszarze
tym obserwuje si¢ tez najbardziej istotne statystycznie (nawet p < 0,01) réznice miedzy odptywem w latach
0 dodatnim (NAO+) i ujemnym (NAO-) indeksie NAOpsm. W analizowanych miesigcach duze réznice
odplywow miedzy okresami o skrajnych warto$ciach indeksu NAOpsrm obserwuje si¢ rowniez w przypadku
rzek gorskich i Pojezierza Pomorskiego. W styczniu na niektdrych rzekach sg one istotne statystycznie
(p <0,05), a odplyw w fazie NAO+ jest wyzszy 0 25% - 50% od odptywu w fazie NAO—. W marcu sytuacja
si¢ zmienia. W Polsce péinocnej i w gorach nadal obserwuje si¢ przewage odptywu w fazie NAO+ jednak
istotnie statystyczne réznice wystepuja juz tylko w podtnocno-wschodniej czgsci kraju (p < 0,01). Tam tez
odptyw rzek w fazie NAO+ stanowi ponad 175% odptywu w fazie NAO-. Cata centralna, nizinna cze$¢ kraju
oraz obszar wyzyn wykazuje dominacj¢ odpltywu w negatywnej fazie NAOpsrm. Jest on wyzszy lokalnie
0 25% od odptywu w fazie pozytywnej, jednak obserwowane rdznice sa zazwyczaj nieistotne statystycznie.
W kwietniu juz na rzekach catej Polski wyraznie wyzszy odpltyw obserwowany jest w latach o ujemnych
warto$ciach indeksu NAOpyrm. Odplyw w negatywnej fazie jest wyzszy od obserwowanego w fazie pozy-
tywnej o 25% na rzekach gornej i srodkowej czgsci dorzecza Odry, srodkowej czesci dorzecza Warty,
zachodniej czesci Pojezierza Mazurskiego oraz rzekach wschodniej czgsci dorzecza Wisty ponizej ujscia
Sanu, gdzie lokalnie jest wyzszy nawet o ponad 50%. Na rzekach tych regionéw obserwuje si¢ tez najbardziej
istotne statystycznie (p < 0,05) roéznice odptywow w réznych fazach NAOp;m. Odplywy obserwowane
w negatywnej fazie NAOprm sg rowniez wyzsze od 25 do ponad 50% od wartosci odptywdw przecietnych
z lat 1951-2000.

Podobna sytuacja ma miejsce w maju, przy czym wyrazna dominacja odplywow w negatywnej fazie
NAOp;m obserwowana jest na rzekach centralnej i zachodniej czesci kraju. Odptywy sa wtedy wyzsze o ponad
25, a lokalnie nawet o 50% niz w fazie NAO+. Rozszerza si¢ tez obszar istotnych statystycznie réznic odpty-
wow (p < 0,05), obejmujac wigksza czg$¢ tego obszaru, z wyjatkiem centralnej czgsci Pojezierza Pomor-
skiego i zlewni rzek migdzy Wartg i Wista. Przewaga odptywu w negatywnej fazie NAOpyrm zmniejsza sie we
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wschodniej czgéci kraju, a na potudniowym wschodzie, od Popradu po San, wyzsze odptywy obserwowane
sa w pozytywnej fazie NAOprm, jednak zaznaczajace si¢ tam roéznice nie sg istotne statystycznie. W pozo-
stalych miesigcach obserwuje si¢ znacznie mniej istotnych statystycznie réznic w odptywach miedzy
odmiennymi fazami NAOpjew.
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Ryec. 1. Odchylenia wysokos$ci odptywow miesigcznych i sezonowych (w %) w pozytywnej fazie NAOpirm
od odplywow w fazie negatywnej (Hnao- = 100%) za Wrzesifiskim (2011)

Podobne prawidtowo$ci obserwowane sg przy analizie odplywdw sezonowych wystepujacych w réznych
fazach NAOpjrm. Zima ($redni odptyw z miesigcy XII-II) zdecydowanie wyzsze odptywy obserwuje si¢ na
wigkszosci polskich rzek w pozytywnej fazie NAOpyrm. W pdinocno-wschodniej cze¢sci kraju sa one wowczas
2-3 krotnie wyzsze niz w negatywnej fazie NAOp;m, a obserwowane réznice bardzo istotne statystycznie
(p < 0,001). Jedynie niektére rzeki gornej i srodkowej czedci dorzecza Odry oraz gornej czesci dorzecza
Noteci, wykazuja wyzsze odptywy w negatywnej fazie NAOpyrm, jednak roznice sg niewielkie i nieistotne
statystycznie.

W negatywnej fazie NAOpsrm odptywy wiekszosci polskich rzek sa wyzsze wiosng i latem. Odplywy
obserwowane w tej fazie przewyzszajg odpltywy fazy pozytywnej, szczegolnie rzek w centralnej czesci kraju,
0 25 do 50%. Istotne statystycznie rdznice (p<0,05) dotycza jednak tylko niektorych rzek gornej i srodkowe;
czesci dorzecza Odry. Jedynie niektore rzeki pojezierne wykazuja w tych sezonach dominacje odptywu
w pozytywnej fazie NAOp;rm, jednak obserwowane roznice nie sg istotne statystycznie. Jesienig (IX-XI)
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zdecydowanie powigksza si¢ obszar kraju, gtownie na wschod od Wisty i srodkowa cz¢é¢ Pojezierza Pomor-
skiego, na ktorym obserwuje si¢ wyzsze odptywy w pozytywnej fazie NAOpyrm. Lokalnie, w NE czes$ci kraju
odptywy moga by¢ wowczas wyzsze nawet o 50% od odplywow fazy negatywnej, jednak obserwowane
roznice nie s3 statystycznie istotne. Na pozostatym obszarze nadal odptywy w fazie negatywnej przewyzszaja
te z fazy pozytywnej, jednak obserwowane roznice roOwniez nie sg statystycznie istotne. Wptyw Oscylacji
Poétnocnoatlantyckiej na odptyw roczny wydaje si¢ niewielki. Najwicksze rdéznice odptywoéw w odmiennych
fazach NAOp;rm obserwuje si¢ na rzekach, na ktorych kierunek zmian odptywu przez caty rok byt podobny.
W negatywnej fazie NAOp;rm wyzsze od przecigtnych odptywy roczne obserwuje si¢ w $rodkowej i potud-
niowej czesci kraju, na rzekach w dorzeczu Odry, z wyjatkiem fragmentow dorzecza Warty, a takze na rzekach
dorzecza Wisly, gtownie jego zachodniej, a takze potudniowej czesci (karpackie doptywy Wisly). Wzrost
odptywow jest zazwyczaj niewielki, do 10%, jedynie na Odrze i jej doptywach jest wigkszy, lokalnie o ponad
20% w pordéwnaniu z warto$ciami przecigtnymi. W tej fazie NAOpyrm nizsze odplywy od notowanych prze-
cigtnie obserwuje si¢ na rzekach pojeziernych i rzekach na wschodzie kraju. Redukcja odptywow jest jednak
niewielka do 10%, jedynie na rzekach Pojezierza Mazurskiego jest wigksza, powyzej 10%, a lokalnie nawet
0 20% (Gotdapa, Guber). W pozytywnej fazie NAOpsm roczne odplywy sa zazwyczaj nizsze od przecigtnych,
a najwigksze ujemne odchylenia (powyzej 20%) obserwuje si¢ w dorzeczu Odry i w zachodniej czgséci
dorzecza Wisty. W fazie tej nieznacznie wyzszymi odptywami, do 10%, charakteryzujg si¢ niektore rzeki
pojezierne (Drawa, Parseta, Wieprza, Gotdapa) i rzeki w dorzeczu Biebrzy (Wrzesinski 2010c).

3. Stabilno$¢ i niepewnos¢ rezimu odptywu rzek w réznych fazach NAOpirm

Zmiany nat¢zenia Oscylacji Péinocnoatlantyckiej w sezonie zimowym przyczyniajg si¢ takze do destabi-
lizacji cech rezimu odptywu rzek w Polsce (Wrzesinski 2009, Wrzesinski i Tomaszewski 2010). W czasie
cieplejszych zim w pozytywnej fazie NAOpym obserwuje si¢ wigksza zmiennos$¢ zasilania roztopowego
1 wezesniejsze kulminacje wezbran, co prowadzi do zmniejszenia stabilnosci wystapienia ich terminu.

W ilo$ciowym okresleniu stabilnosci i stopnia niepewnos$ci rezimu wykorzystano miary oparte na wspot-
czynniku stabilnosci skonstruowanym przez Corbusa i Stanescu (2004) oraz teorii entropii informacji
Shannona (1948). Stabilno$¢ rezimu odptywu rozumiana moze by¢ jako stopien regularnos$ci wystepowania
fazy wezbran i nizowek w roku. Corbus i Stanescu (2004) zdefiniowali stabilno$¢ rezimu odplywu jako
czestotliwo$¢ zmiennej opisujacej (maksymalne i minimalne przeptywy miesigczne) w mozliwie krotkim
okresie i wyrazili ,,wspolczynnikiem stabilno$ci”. Szczegdtowa metodyke obliczania wspdtczynnika stabil-
no$ci mozna znalez¢é w pracach Wrzesinskiego (2009, 2010b, 2013).

Wplyw zmian natezenia Oscylacji Pélnocnoatlantyckiej na stabilno$¢ wystapienia fazy wezbran i nizowek
Warty (posterunek Poznan) w latach 1822-2005 byt przedmiotem analizy Wrzesinskiego (2009). Autor
stwierdzit wysokie wartosci wspotczynnikow stabilnosci fazy wezbran (I max) na Warcie w dwoch okresach:
pierwszy w latach 1822-1895, a drugi w latach 1935-1970 — ryc. 2. Stabilny i silnie stabilny termin fazy
wezbran przypadatl wowczas na miesigce III-1V lub 1I-IV. Nizszg stabilno$§¢ wezbran autor zidentyfikowat
w latach 1901-1935 i po roku 1970, a stabilne i wzglednie stabilne okresy wezbran na Warcie pojawiaty si¢
wowczas wyraznie wezesniej 1 trwaty dtuzej (XII-III i I-ITI(TV). Okres nizéwkowy wyrazony terminem
wystgpienia | min jest na Warcie zazwyczaj stabilny, a warto§ci wspotczynnika stabilnosci w wieloleciu
ulegaty niewielkim zmianom. Jednak wyzsza stabilno$¢ | min, w okresie VII-IX, zaobserwowano w II potowie
XI1X wieku oraz w latach 1931-1950. Natomiast mniej regularny termin pojawiania si¢ | min w okresie VI-1X
stwierdzono w latach 1901-1930 oraz po roku 1950.

W przebiegu wskaznika NAOp;m W latach 1901-2000 obserwuje si¢ wahania o zréznicowanym czasie
trwania. Przypuszcza si¢, ze mogg one odtwarzaé przebieg tak zwanych epok cyrkulacyjnych. Marsz (1999)
wyrdéznit w ubieglym stuleciu trzy tzw. ,.epoki cyrkulacyjne NAO”. Pierwsza epoka (w latach 1900-1929)
i trzecia (w latach 1971-1995) charakteryzuja si¢ dodatnimi wartosciami $redniego wskaznika NAO, natomiast
rozdzielajacy je okres 1930-1970, to druga epoka cyrkulacyjna z ujemng wartoscia Sredniego wskaznika NAO.
W pewnym uproszczeniu tendencje zmian wskaznika NAO widoczne sg na rycinie 2. Zmiany wspolczynnikow
stabilno$ci, zwlaszcza | max wyraznie nawigzujg do epok cyrkulacyjnych NAOpym. W czasie cieplejszych
zim w pozytywnej fazie NAOpm obserwuje si¢ wigkszg zmienno$¢ zasilania roztopowego i wczesniejsze
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kulminacje wezbran, co prowadzi do zmniejszenia stabilnosci wystgpienia ich terminu. Natomiast w nega-
tywnej fazie NAOp;rm, po $nieznej i mroznej zimie, termin wezbraf roztopowych jest pozniejszy i bardziej
stabilny. Wptyw zmian nat¢zenia NAOpyrm na stabilno$¢ fazy nizowek letnio-jesiennych, ze wzgledu na ich
geneze, jest wyraznie stabszy (Wrzesinski 2009).
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Ryc. 2. Zmiany wysoko$ci wspotczynnikow stabilnosci (Ws) I maksymalnego (I max) i | minimalnego (1 min)
sredniego przeptywu miesigcznego Warty (posterunek Poznan) oraz zimowego indeksu NAO Hurrella
w okresach 20-letnich z przesunigciem o 5 lat (Wrzesinski 2009)

Przestrzenne zréznicowanie zmian wspotczynnikow stabilnosci maksymalnych i minimalnych przeptywow
miesi¢gcznych rzek w Polsce byto przedmiotem analizy Wrzesinskiego (2013). Autor na podstawie miesi¢cz-
nych wartosci przeptywow z 395. posterunkéw wodowskazowych na 248. rzekach Polski ustalit, ze obszarem,
na ktorym rzeki charakteryzuja si¢ podobng stabilnoscig fazy wezbran (I max), bez wzglgedu na faze¢ NAOpyrwm,
nalezy potudniowo-zachodnia cze$¢ kraju oraz wickszo$¢ rzek w dorzeczu Odry, gornej Wisty oraz miedzy-
rzecza Warty 1 Wisty — ryc. 3. Na rzekach tych cze¢sto zmianie ulega jednak termin pojawiania si¢ tej cechy
rezimu, z dominujacego wiosennego w ujemnej fazie NAOpjrm, na wezesniejszy zimowo-Wiosenny w pozy-
tywnej fazie NAOp;em. Najwieksze zmiany stabilno$ci terminu pojawiania sie | max w réznych fazach
NAOp;srm obserwuje si¢ na rzekach w potnocno-wschodniej czgséci kraju oraz na Pojezierzu Poznanskim.
W negatywnej fazie NAOpyrm wyrazne zwigksza sie regularno$é tej fazy wezbran, a charakter rezimu staje
si¢ wowczas silnie stabilny, z terminem wiosennym (III-1V). W pozytywnej fazie NAOpywm, W czasie
cieplejszych zim, obserwuje sie wiekszg zmienno$¢ zasilania roztopowego, z wczesniejszymi niz zwykle
kulminacjami przeptywoéw wezbraniowych, co prowadzi do zmniejszenia stabilnosci okresu ich wystepo-
wania.

Wptyw zmian natgzenia Oscylacji Potnocnoatlantyckiej na stabilno$¢ fazy nizowek jest przestrzennie
silnie zréznicowany i niejednoznaczny. Wynika to gtéwnie z genezy nizéwek, ktére w sezonie letnim i letnio-
jesiennym powstajg na skutek wigkszych strat wody na parowanie, czy tez nizszych opadow atmosferycznych,
natomiast w sezonie zimowym w zwigzku z ograniczeniem zasilania w czasie mroznych zim bez odwilzy.
Poniewaz oddziatywanie Oscylacji Pélnocnoatlantyckiej na odptyw rzek najsilniejsze jest w okresie zimowo-
wiosennym, jedynie w przypadku zimowych okresoOw nizowkowych nalezy spodziewac si¢ istotnego wplywu
NAO na ich stabilnoé¢. Stad na wigkszosci rzek nizinnych w réznych fazach NAOpyrm zasadniczo nie zmienia
sie regularno$¢ i termin wystgpienia okreséw nizéwkowych (I min). Na rzekach tych dominuja letnie lub
letnio-jesienne terminy nizowek, przy czym te pierwsze przewazaja w ujemnej, a drugie w pozytywnej fazie
NAOpsm. W pozytywnej fazie NAOpyrm nieznacznie wzrasta regularno$é pojawiania si¢ | min na rzekach
srodkowej czgsci dorzecza Wisty i rzek migdzyrzecza Warty i Wisty. W ujemnej fazie NAOpyrm zwraca
uwage wzrost stabilnosci nizowek na karpackich doptywach Wisty i niektérych sudeckich doptywach Odry.
Na rzekach tych czesto dochodzi tez do przesunigeia terminu | min z okresu letnio-jesiennego na jesienny
i jesiennego na jesienno-zimowy. Zwicksza si¢ tez liczba rzek, zwlaszcza w dorzeczu Dunajca, na ktorych ta
faza nizowek pojawia si¢ w okresie zimowym. Przesuni¢cie terminu wystapienia | min na p6zniejszy —
zimowy w ujemnej fazie NAOpjrm zwigzane jest z panujacymi wowczas warunkami termicznymi — mrozna,
bez odwilzy zima.
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Ryec. 3. Stabilno$¢ maksymalnych i minimalnych przeptywow miesigcznych w réznych fazach NAOpsrm.
Ws — wspotcezynnik stabilno$ci. Charakter rezimu: A — niestabilny, B — wzglgdnie niestabilny,
C — wzglednie stabilny, D — stabilny, E — silnie stabilny. Okres wystapienia: 1 —zima, 2 — zima /wiosna,
3 —wiosna, 4 — wiosna/lato, 5 — lato, 6 — lato/jesien, 7 — jesien, 8 — jesien/zima (Wrzesinski 2013)

Wptyw Oscylacji Péinocnoatlantyckiej na wysokos$¢ i sezonowos¢ odpltywu rzek w Polsce, zwlaszcza
zima i wiosna jest silny, ale przestrzennie zroznicowany. (Wrzesiniski (2013) zaproponowat nowe charakte-
rystyki niepewnosci cech rezimu odptywu rzek, wyrazone 4. miarami entropii odptywow, ktérych metodo-
logiczne podstawy wynikajg z teorii entropii informacji Shannona (1948). W celu ilo$ciowego okre$lenia
stopnia niepewnos$ci (nieuporzadkowania, zaburzen) w seriach odplywow miesigcznych Autor obliczyt
i poddat analizie przestrzennej i czasowej (w warunkach przecigtnych i w roznych fazach NAOpyrm) entropig
wysokosci odptywow miesigcznych, entropi¢ rozktadu odplywu w czasie oraz entropi¢ maksymalnego
i minimalnego odplywu miesigecznego.

Przestrzenne zroznicowanie entropii wysokosci odptywow miesigcznych w odmiennych fazach NAOpjrm
jest podobne, ale ich warto$ci sg rozne — ryc. 4. W pozytywnej fazie NAOprwm, rzeki w potnocnej czescei kraju,
zwlaszcza Przymorza i rzeki pojezierne, charakteryzuje wzrost nie tylko rocznych odptywow, ale rowniez
entropii wysoko$ci miesiecznych odpltywow. Nizsze roczne odptywy i nizsze entropie wysokosci odptywow
miesigcznych obserwuje si¢ wowczas na wickszosci rzek pozostatych regionow kraju. W pozytywnej fazie
NAOp;m najwickszy wzrost entropii wysokosci odptywoéw miesigcznych rzek w podtnocnej czesci kraju
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zwigzany jest z obserwowang w tej fazie zmiang warunkéw pogodowych, zwlaszcza w sezonie zimowym.
Wyzsze opady atmosferyczne i temperatura powietrza wplywajg na zréznicowanie wielkosci i form zasilania
rzek, co powoduje wigksza zmienno$¢é odptywu. Prowadzi to do wzrostu przypadkowosci i zaburzen w serii
odplywow miesigcznych, a zatem i niepewnos$ci ich wysoko$ci.
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Ryec. 4. Entropia wysoko$ci miesigcznych odptywow (EH) — (gorne mapy) i rozktadu odptywu (Er) — (dolne mapy)
w roznych fazach NAOpsrm (Wrzesinski 2013)

Przestrzenne zréznicowanie wptywu NAOpjrm na wysoko$é entropii rozktadu odplywoéw miesiecznych
w czasie, w porownaniu z wynikami zmian entropii wysokosci odptywow miesigcznych w réznych fazach
NAOp;rm jest wyraznie odmienne — ryc. 4. W negatywnej fazie NAOp;rm wyzsze wartosci entropii rozktadu
odptywoéw w czasie obserwuje si¢ na rzekach w zachodniej i potnocnej czgsci kraju. W fazie tej, opady
atmosferyczne i odptywy rosna w sezonie wiosennym i letnim, a malejg w sezonie zimowym. Dzigki temu
w regionach tych wyrownuja si¢ odptywy miesigczne rzek i wzrasta niepewnos$¢ ich rozktadu w czasie. Na
pozostatym obszarze wyzsze entropie rozktadu odptywow miesiecznych na rzekach obserwowane sg w czasie
pozytywnej fazy NAOpyrm.

W obu fazach NAOpjrm przestrzenne zroznicowanie wysokos$ci zardbwno entropii maksymalnych (Emax),
jak 1 minimalnych (Emin) odplywdéw miesiecznych jest wyraznie odmienne, co wskazuje na zaznaczajacy si¢
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wplyw natgzenia NAO na te miary niepewnosci odptywu — ryc. 5. Wyraznie wyodrebniaja si¢ obszary, na
ktérych termin wystapienia maksymalnego odptywu miesigcznego ulega destabilizacji. W pozytywnej fazie
NAOpem najsilniej wzrasta niestabilno$¢ terminu odptywu maksymalnego na rzekach potocno-wschodniej
Polski i w cze$ci dorzecza Wisty. Wzrost niestabilno$ci wynika z warunkéw termicznych cieplejszej w tej
fazie NAOpsem zimy. Odptyw rzek w sezonie zimowym woOwczas wzrasta, a maleje wiosenny odpltyw
roztopowy. W pozytywnej fazie NAOpyrm maksymalny odplyw miesigczny moze wystapi¢ zarowno wiosna,
jak 1 zimg, przez co zwicksza si¢ niepewno$¢ i niestabilno$¢ jego terminu. W negatywnej fazie NAOpyrm
spadek stabilnosci maksymalnego odptywu miesigcznego obserwuje si¢ na wickszosci rzek, dla ktérych
termin jego pojawiania przypada zwykle na okres zimowo-wiosenny. Charakterystyczne dla tej fazy pozniejsze
roztopy sprawiaja, ze maksimum odptywu pojawia si¢ tez pdzniej, przez co maleje regularnos¢ pojawiania
si¢ tej fazy rezimu. Dotyczy to glownie rzek Przymorza i rzek Pojezierza Pomorskiego, ale takze srodkowej
Odry i wielu rzek miedzyrzecza Warty i Wisty. PdZniejsze terminy maksymalnego odptywu miesi¢cznego sa
tez przyczyng zmniejszenia pewnosci ich pojawiania si¢ na rzekach gorskich. O ile w przypadku goérnych
odcinkow rzek sudeckich czesto jest to zwigzane z przesunieciem okresu roztopowego z zimowo-wiosennego
na wiosenny, to w przypadku dorzecza gornej Wisty i Dunajca z pdzniejszymi wezbraniami w okresie wio-
senno-letnim.
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Ryc. 5. Entropia maksymalnych (Emax) — (gérne mapy) i minimalnych (Emin) — (dolne mapy)
odplywow miesigcznych w réznych fazach NAOpirm (Wrzesinski 2013)

54



Niepewnos¢ terminu wystapienia odptywu minimalnego (Emin) na wickszosci rzek w Polsce wyraznie
ro$nie w negatywnej fazie NAOpjm — ryc. 5. Wzrost niestabilnosci zimowego terminu odptywu minimalnego
wynika ze zwickszenia odplywu w czasie cieplejszej zimy. Wigksza niepewno$¢ terminu wystapienia odptywu
minimalnego w sezonie letnim wywota¢ moze zwickszenie zasilania opadowego i odptywu w negatywnej
fazie NAOpjrm, przez co rosnie prawdopodobienstwo wystapienia odptywu minimalnego w wigkszej liczbie
miesigcy. Wyjatek stanowiag rzeki gorskie, na ktérych bardziej niepewny okres pojawiania si¢ minimow
odptywu przypada na pozytywna faze NAOpsm. Dotyczy to glownie rzek karpackich, na ktéorych minima
przypadaja zwykle na sezon zimowy, a poniewaz w pozytywnej fazie NAOp;rm odplywy zimowe sa wyzsze
(zimy cieplejsze z odwilzami i opadami), ro$nie niepewno$¢ terminu wystapienia odptywu minimalnego.
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Ryec. 6. Typy rezimu rzek oraz wysoko$¢ odpltywow rocznych w warunkach przecietnych (1971-2010),
pozytywnej (NAO+) i negatywnej (NAO-) fazie NAOpirm.
Typy rezimu: 1 — niwalny stabo wyksztatcony, 2 — niwalny $rednio wyksztatcony, 3 — niwalny silnie wyksztatcony,
4 — niwalno-pluwialny, 5 — pluwialno-niwalny (Wrzesinski 2018)

Analiza niepewnosci i stabilno$ci cech rezimu odptywu, zard6wno odno$nie wysoko$ci odptywow mie-
sigcznych, ich rozktadu w cyklu rocznym, jak i pojawiania si¢ fazy maksymalnych i minimalnych odplywow
w r6znych fazach NAOpsrm, Wskazuje na zréznicowanie zmian tych miar wyraznie uzaleznionych od lokal-
nych czynnikéw modyfikujacych warunki obiegu wody, jak i czynnikéw regionalnych decydujacych o typie
klimatu i rezimu odplywu rzek. Natezenie Oscylacji Potnocnoatlantyckiej i dziatalnosci cztowieka wptywa
na cechy charakteryzujace typ rezimu odplywu (ryc. 6), nie tylko wysokos¢ odptywu, ale takze na jego
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rozktad w czasie, przewidywalno$¢ oraz regularno$¢ pojawiania si¢ fazy wezbran i nizéwek. Obserwowany
wplyw NAO jest silnie regionalnie zréznicowany, podobnie jak charakter, kierunek i wysoko$§¢ obserwowa-
nych zmian cech rezimu odptywu. W konsekwencji mozliwe sa zmiany typu rezimu wielu rzek. Przyjmujac
za Dynowska (1997) typologi¢ rezimu rzek w Polsce, w ujemnej fazie NAOpyrm Na rzekach we wschodniej
czgsci kraju dochodzi do zmiany typu rezimu z niwalnego $rednio wyksztalconego na niwalny silnie
wyksztalcony, a na rzekach miedzyrzecza Warty i Wisty nawet na typ niwalno-pluwialny, natomiast wigkszo$¢
karpackich doptywow Wisty zmienia swdj typ z niwalno-pluwialnego na pluwialno-niwalny — ryc. 6.
W dodatniej fazie NAOp;rm dochodzi do przesunigeia maksimow z kwietnia na marzec oraz zmian typu rezimu
z niwalno-pluwialnego na pluwialno-niwalny lub na niwalny silnie wyksztatlcony (niektore rzeki sudeckie),
a typu niwalnego srednio wyksztalconego na silnie wyksztatcony (rzeki miedzyrzecza Warty i Wisty).

4. Wplyw NAO na wahania stan6w wody jezior Polski

W licznej literaturze limnologicznej zauwazalny jest brak szerszego opracowania nawigzujacego do
wplywu makroskalowych cyrkulacji atmosfery na wahania stanéw wody jezior w Polsce. Na wplyw taki
wskazujg badania siedmiu obiektow z potnocno-wschodniej Polski (Goérniak i1 Piekarski 2002). Autorzy
rozpatrujac zmiany stanéw wody wybranych jezior na Pojezierzu Mazurskim stwierdzili, iz zaleza one od
wielkosci opaddow $niegu w tym regionie, a te z kolei uzaleznione sg od wskaznika NAO. Wrzesinski i inni
(2018) przedstawili szczegdtowa analizg przestrzennego zrdznicowania wptywu NAO na stany wod 19 jezior
na podstawie zwigzkow korelacyjnych stanow jezior z nat¢zeniem NAO w latach 1976-2010. Autorzy wydzie-
lili 4 klasy typologiczne jezior. Ustalono, ze silniejsze korelacje wykazujg stany wod jezior z sezonowymi niz
miesigcznymi indeksami NAO. Najsilniejszy wptyw NAO na stany jezior obserwuje si¢ w okresie zimowo-
wiosennym. Wykryto przestrzenne zréznicowanie tego wpltywu wynikajace z warunkéw klimatycznych
danego regionu. Stany wody jezior potozonych w obrebie Pojezierza Pomorskiego (Insko) — ryc. 7, wykazuja
zazwyczaj dodatnie korelacje z sezonowymi, zimowo-wiosennymi, indeksami NAO przez caty rok.

Najsilniejsze, istotne statystycznie na poziomie p < 0,05, zwiagzki korelacyjne obserwuje si¢ ze stanami
wod jezior w lutym i marcu. Jeziora zaklasyfikowane do 2 grupy reprezentuja cztery jeziora Pojezierza
Mazurskiego funkcjonujace w jednym systemie odwodnieniowym, stad zardéwno rezim ich standow, jak
i relacje z indeksami NAO s3 prawie identyczne. Stany tych jezior wykazuja z indeksami NAOyrm Ujemne
korelacje, najbardziej istotne (p<0,01) od sierpnia do pazdziernika, np. Sniardwy — ryc. 7. W przypadku
pozostatych analizowanych jezior Pojezierza Mazurskiego, np. Dadaj, ich stany od stycznia do marca wyka-
zujg znacznie silniejsze zwigzki korelacyjne z indeksami NAOpyr i NAOjem, wyrazone wyzszymi dodatnimi
wspotczynnikami korelacji na poziomie p < 0,01. Wyraznie odrgbng grupe stanowig jeziora potozone w SW
czeséci badanego obszaru. Przez caly rok stany wdd tych jezior ujemnie koreluja z sezonowymi, zimowo-
wiosennymi indeksami NAO. Przy czym najbardziej istotne wspotczynniki korelacji obserwuje si¢ ze stanami
jezior od listopada do stycznia i od maja do pazdziernika — Lednica — ryc. 7. Wyzsze stany tych jezior
w okresie zimowym w negatywnej fazie NAO Autorzy wiaza z czestszymi odwilzami §rodzimowymi
i wzmozonym w tym okresie zasilaniem jezior w tej czgsci kraju.

Zmiany stanow jezior w roznych fazach NAOp;rm byly przedmiotem badan Wrzesinskiego i Ptaka (2017).
W pracy Autorzy ustalili wysoko$¢ odchylen miesigcznych, sezonowych i rocznych stanow wody jezior
w pozytywnej i negatywnej fazie NAOpsrm wzgledem warto$ci przecigtnych z lat 1976-2010. Przecigtne
wartos$ci parametrow standéw wody obliczono dla lat o wysokich (NAOpym > 2,67) i niskich (NAOpjrm
< -0,41) wartos$ciach zimowego indeksu NAOp;em. Liczby te odpowiadajg pierwszemu i trzeciemu kwar-
tylowi z catego zbioru wskaznika NAOp;rm W latach 1976-2010.

Badania potwierdzity zaznaczajacy si¢ wptywie NAO w sezonie zimowo-wiosennym na wahania pozio-
moéw wody jezior w Polsce. Odchylenia miesi¢cznych standw wody od wartosci Srednich sg w poszczegdlnych
fazach NAO zr6znicowane. Przy czym najwigksze, ponad 20 cm, obserwuje si¢ w miesigcach zimowych
w ujemnej fazie NAOpsm. W przypadku stanéw sezonowych i rocznych zaobserwowane roznice sg mniejsze
i zazwyczaj statystycznie mniej istotne, zwlaszcza w pozytywnej fazie NAOpym — ryc. 8. Reakcja stanow
wody jezior w Polsce na odzialywanie NAO nie jest jednakowa i notowane sa zarowno nizsze jak i wyzsze
stany wody w stosunku do warto$ci przecietnych w tych samych fazach. Wsrdd analizowanych jezior
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odmiennie na zmiany nat¢zenia NAOpyem reaguja te zlokalizowane na Pojezierzu Wielkopolsko-Kujawskim
oraz w potudniowej cze$ci Pojezierza Pomorskiego. W przypadku negatywnej fazy NAO, w czasie mroznych
zim, nie obserwuje si¢ wyraznych ujemnych odchylen stanéw wody od warto$ci srednich. Przyczyng odmiennej
reakcji standéw wody tych jezior w tym sezonie jest prawdopodobnie charakter termiczny zim i odwilze
$rédzimowe. Jak ustalita Czarnecka i Nidzgorska-Lencewicz (2013) srednia liczba dni z odwilza w okresie
grudzien-luty maleje w kierunku wschodnim nawet o kilka dni. Najwigksza za$ czestotliwo$¢ odwilzy jest
notowana w zachodniej i potnocno-zachodniej czgsci kraju. Podobne zalezno$ci obserwuje si¢ w odniesieniu
do rzek w tej cze$ci Polski. Wrzesinski (2011) analizujac odptyw rzeczny w tym regionie stwierdzit, ze
w sezonie zimowym w negatywnej fazie NAO jest on wyzszy. W czasie odwilzy §rodzimowych, w warun-
kach utrudnionej infiltracji w przemarznigty grunt i niskiego parowania, mozliwe jest krotkotrwale zwigk-
szenie zasilania rzek i jezior.
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Ryc. 7. Macierze wspotczynnikow korelacji miesi¢cznych standw wody z sezonowymi indeksami NAO
dla wybranych jezior reprezentujacych 4 grupy typologiczne; k — wspolczynnik korelacji,
p — poziom istotnosci statystycznej (Wrzesinski i in. 2018)
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Fig. 8. Réznice wybranych miesigcznych i rocznych stanéw wody (AH) i ich statystyczna istotno$¢ (p)
w roznych fazach NAObpyrm a wielko$ciami przecigtnymi z lat 1971-2010 (Wrzesinski i Ptak 2017)

5. Wplyw NAO na rezim termiczny i lodowy jezior

Stosunkowo najliczniejsze sa prace analizujace wptyw NAO na rezim termiczny jezior (Girjatowicz 2011,
Skowron 2011, Wrzesinski i in. 2015a, Wrzesinski i in. 2016a, Ptak i in. 2018). Badania zmian miesi¢cznych
i rocznych temperatury wod dwunastu jezior w poéinocnej Polsce na tle zmian temperatury powietrza dla
pigtnastu stacji meteorologicznych w réznych fazach NAO, wyrazonej zimowym indeksem NAOpyrm WQ
Hurrella (1995) przeprowadzili Wrzesiniski i in. 2015a. W analizowanym okresie (1971-2010) Autorzy
stwierdzili zauwazalny wzrost temperatury zarowno powietrza, jak i wod jeziornych. W przypadku odchylen
temperatur powietrza w obu fazach NAO od warto$ci przecietnych, najwigksze, okoto 3°C, zaobserwowano
w styczniu. Odchylenia temperatury wody jezior w obu fazach byly mniejsze, maksymalnie okoto 1°C
w marcu i kwietniu, przy czym w pozytywnej fazie NAOpsm W Sezonie zimowo-wiosennym obserwuje si¢
wyzsze, a W negatywnej nizsze temperatury wod jeziornych niz przecigtnie — ryc. 9. Z badan tych Autoréw
wynika, ze o odrgbnosci niektorych jezior decyduja ich parametry morfometryczne a wsrod nich glebokosé
$rednia. Jeziora o najwigkszych glebokosciach $rednich sg mniej podatne na zmiany warunkow atmosferycz-
nych. Z kolei najsilniejszy wplyw temperatury powietrza na zmiany temperatury wod obserwuje si¢ w jeziorach
polimiktycznych, tj. o najmniejszych glebokosciach srednich, w ktorych mieszaniu ulega cata masa wody.

Z badan nad wptywem NAO na cechy rezimu hydrologicznego jezior wynika, ze najsilniejsze zwiazki
obserwuje si¢ w przypadku rezimu lodowego (Wrzesinski i in. 2013, Wrzesinski i in. 2015b). Uzyskane
przez Autoréw wyniki wskazuja, Zze natgzenie Oscylacji Péinocnoatlantyckiej w sezonie zimowym w istotny
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sposob wplywa na ksztaltowanie i przebieg zjawisk lodowych na polskich jeziorach. Potwierdzaja to badania
zaréwno korelacji indeksu NAOpyrm z parametrami zjawisk lodowych, jak i obliczone réznice tych parametrow
w réznych fazach NAOprm od wartosci przecietnych. W trakcie badan 22. jezior w pétnocnej Polsce analizie
poddano 9 parametréw zjawisk lodowych i pokrywy lodowej dotyczacych m.in. terminu ich rozpoczecia
i zakonczenia, grubo$ci pokrywy lodowe;j i jej trwatosci w latach 1961-2010. Zaobserwowano silne korelacje
pomiedzy NAOpyrm a poszczegdlnymi charakterystykami zlodzenia. W fazie ujemnej NAOp;rm W poréwnaniu
z warto$ciami przecigtnymi z lat 1961-2010, obserwuje si¢ pozniejsze pojawianie si¢ zjawisk lodowych
i pokrywy lodowej, dluzszy czas zalegania pokrywy lodowej nawet o 30 dni i wigksza jej grubo$¢ nawet
o ponad 10 cm — ryc. 10. Z kolei w fazie dodatniej NAOp;rm dochodzi do skrocenie czasu trwania pokrywy
lodowej, zmniejszenie jej grubosci i trwaloSci. Zaobserwowane przestrzenne zroéznicowanie wplywu
NAOp;m na przebieg zjawisk lodowych w Polsce, wskazuje na ztozonos¢ tego zagadnienia. Najbardziej
istotny jest wplyw zmian warunkéw klimatycznych, przejawiajacych si¢ wzrostem kontynentalizmu klimatu
wraz z przemieszczaniem si¢ na wschod oraz warunki lokalne i cechy indywidualne jezior.

1 08 98 04 92 0 02 04 06 08 1

AT[C)

Fig. 9. Odchylenia wybranych miesigcznych i rocznych wartosci temperatury wody jezior (AT) i ich statystyczna
istotno$¢ (p) w réznych fazach NAObsrm a wielko$ciami przecigtnymi z lat 1971-2010 (Wrzesinski i in. 2015a)

6. Podsumowanie

Wptyw Oscylacji Potnocnoatlantyckiej na rezim odptywu rzek i stanow wody jezior w Polsce nie jest
silny, ale zauwazalny. Zmiany nat¢zenia NAO wplywaja na cechy rezimu hydrologicznego rzek i jezior
zard6wno w cyklu rocznym, na co wskazujg zmiany wysokosci odplywow i standw miesi¢cznych, zmiany
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Ryc. 10. Odchylenia poczatku, czasu trwania I maksymalnej grubosci pokrywy lodowej w réznych fazach (NAObirm)
od wartosci przecigtnych z lat 1961-2010; istotno$¢ statystyczna roznic (p), (Wrzesinski i in. 2015b)

typu, sekwencji i czasu trwania okresow hydrologicznych, zmiany stabilno$ci oraz terminu pojawiania si¢
przeptywow i stanéw maksymalnych i minimalnych, zmiany entropii rozkladu odptywu i entropii przeplywow
maksymalnych i minimalnych, jak i w okresie wieloletnim. Potwierdzeniem klimatycznych uwarunkowan
transformacji cech rezimu odplywu w okresie zimowo-wiosennym moze by¢ zaobserwowany na wielu
rzekach wyrazny spadek odptywow zimowych i opdzniony wzrost roztopowego odplywu wiosennego
w ujemnej fazie NAO w latach 50. i 60. W dodatniej fazie NAO w latach 70. i 80. na rzekach tych obserwuje
si¢ zanik nizowek zimowych zwigzany z wyraznym wzrostem odptywu zimowego, niekiedy wydtuzajacego
nizsze wezbranie wiosenne. W konsekwencji zmiany nat¢zenia NAO moga prowadzi¢ do przeksztalcania
typu rezimu rzecznego w Polsce. Z analiz rezimu hydrologicznego jezior wynika, ze najsilniejsze i najbardziej
istotne transformacje pod wptywem NAO obserwowane sa w rezimie termicznym i lodowym.
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autor korespodencyjny: robert.tarka@uwr.edu.pl

1. Wprowadzenie

Zmiany w obiegu wody, poprzez ich wptyw na formowanie si¢ zasobow wodnych, moga potencjalnie
mieé znaczacy wptyw na $rodowisko i na dziatalno$¢ cztowieka. Zasoby wodne sg jednym z podstawowych
czynnikdéw determinujacych rozwoj spoleczny i gospodarczy regionu. Z analizy dlugookresowych danych
hydrologicznych wynika, ze okresy wystgpowania ekstremalnych przeptywow rzek (wysokich i niskich) sa
powiazane z obserwowanymi w tym okresie anomaliami klimatycznymi (Arnell 1997). W Europie Oscylacja
Potnocnoatlantycka (NAO) jest uwazana za najsilniejszy czynnik warunkujacy zmienno$¢ warunkéw klima-
tycznych (Hurrell i van Loon 1997).

NAO to fluktuacja gradientu cisnienia na poétnocnym Atlantyku, pomiedzy dwoma centrami dziatania
atmosfery — Nizem Islandzkim i Wyzem Azorskim. Jest to dominujacy sposob funkcjonowania atmosfery na
potocnym Atlantyku przez caty rok, gléwnie w okresie zimowym i pierwszorzedowy czynnik klimatyczny
regulujacy wahania klimatyczne, skupione wokot Atlantyku. Wptywa ona bezposrednio na anomalie opadow
atmosferycznych i temperatury powietrza, szczego6lnie w okresie zimowym (Hurrell 1995). Réwniez w Polsce
Oscylacja Polnocnoatlantycka jest uwazana za bardzo wazny czynnik klimatotworczy (Marsz i Styszynska
2001, Marsz 2005). Przy dodatnich fazach NAO pojawiajg sie¢ bardziej mokre zimy w poétnocnej, a bardziej
suche w potudniowej Europie, podczas gdy ujemne fazy NAO maja odwrotny skutek (Visbeck i in. 2001).

Wptyw NAO na opady atmosferyczne przeklada si¢ bezposrednio na zmiany sezonowych wielko$ci
odptywu catkowitego w rzekach, a wiec na dynamike zasobow wodnych. Oddziatywanie to widoczne jest nie
tylko na obszarze Europy (Arnell 1997, Lavers i in. 2010, Lorenzo-Lacruz i in. 2011, Massei i in. 2010,
Pekarova i in. 2006, Philips i in. 2003, Rimbu i in. 2002, Shorthouse i Arnell 1997, Trigo i in. 2004, Zan-
chettin i in. 2008) i pénocnej Afryki (Turki i in. 2016), ale rowniez Bliskiego Wschodu (Cullen i deMenocal
2000, Cullen i in. 2002). Rowniez dla obszaru Polski stwierdzane sg istotne powigzania pomiedzy NAO
a rezimem rzek (Pociask-Karteczka i in. 2003, Styszynska 2001, Styszynska i Tamulewicz 2004, Wrzesinski
2008, 2010a, 2010b; Wrzesinski i in. 2015). W Eurazji jedna czwarta (24%) stacji pomiarowych wykazuje
znaczace korelacje miedzy rocznymi przeptywami (w okresie 1950-1990) a wskaznikiem NAO (Hurrell
1995).

Zestawienie wskaznika NAO z danymi hydrologicznymi wykazalo, Ze jest on generalnie dodatnio skore-
lowany z przeptywami rzek pdinocnoeuropejskich, natomiast dla rzek srodkowej i poludniowej Europy
zaleznos¢ ta jest odwrotna. Z tego wzgledu gdy wskaznik NAO jest wysoki, przeptywy rzeczne (szczegolnie
zima) sa powyzej $redniej w Europie Polnocnej, a ponizej $redniej w Europie Srodkowej i Potudniowej
(Shorthouse i Arnell 1997, Dettinger i Diaz 2000). Dodatni i znaczacy zwiazek (r > 0,6; w okresie 1961-1990)
stwierdzono zima w Skandynawii (Shorthouse i Arnell 1997). Podobne wartosci stwierdzono w dorzeczach
w Wielkiej Brytanii (Philips i in. 2003, Lavers i in. 2010). Znaczaca ujemna zaleznos¢ (r = -0,75) przedstawit
Rimbu i in. (2002) dla Dunaju w Europie Srodkowej (wielolecie 1931-95), a umiarkowane relacje ujemne
(r =-0,4; w okresie 1951-2000) zanotowano w dorzeczu rzeki Hron na Stowacji (Pekarova i Pekar 2004).
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Zmiennos¢ przestrzenna w oddziatywaniu Oscylacji Potnocnoatlantyckiej wyraznie wspotgra z regional-
nymi rezimami hydrologicznymi rzek w Polsce (Wrzesiniski 2011). Silny wptyw zmian natg¢zenia Oscylacji
Potnocnoatlantyckiej w sezonie zimowym na odptyw rzek obserwuje si¢ gtdéwnie w pdtnocno-wschodniej
i potnocnej czeéei kraju. W tej czesci Polski, w sezonie zimowym, odptyw podczas pozytywnej fazy NAO
jest dwa razy wigkszy niz obserwowany w fazie negatywnej (Wrzesinski 2008, 2010a). Znacznie stabsze
zwiagzki wykryto w przypadku rzek karpackich i samej Wisly (Wrzesinski i in. 2015). Podobne wnioski
wynikaja z pracy Pociask-Karteczki i in. (2003). Autorzy zwracaja w niej uwage na staby, ale zauwazalny
wplyw Oscylacji Pétnocnoatlantyckiej na przeptywy Skawy i Dunajca.

Wyniki badan wykazuja, ze NAO ma najwigkszy wptyw na przeptyw w miesigcach zimowo-wiosennych,
tj. w okresie, w ktorym formuja si¢ najwigksze zasoby wodne w Polsce (Wrzesinski 2008). Zmiany opadow
atmosferycznych oraz temperatury powietrza jako odzwierciedlenie NAO pociagaja za soba w konsekwencji
zmiany w zasilaniu i wielko$ci zasobow wod podziemnych. Wody podziemne stanowia w Polsce gtdéwne
zrodlo zaopatrzenia w wody komunalne. Z tego wzgledu istotna jest analiza zmian zasobow wod podziem-
nych w nawigzaniu do globalnych anomalii klimatycznych.

Wielkos$¢ zasobow wod podziemnych moze by¢ charakteryzowana przez wielko$¢ odptywu podziem-
nego bedacego sktadowa przeplywu rzecznego (odptywu catkowitego). Celem pracy jest analiza wptywu
NAO na ksztattowanie si¢ zasobow wodnych, ze szczegolnym uwzglgdnieniem wod podziemnych w Polsce
Potudniowo-Zachodniej. Dokonano oceny wptywu zmian klimatycznych na zasoby wodne w SW Polsce
w latach 1966-2015, na podstawie zmian przeptywow podziemnego i catkowitego.

2. Obszar badan

Teren badan obejmuje obszar SW Polski (Dolny Slask i Slask Opolski), a takze NE czes¢ Czech (zlewnia
Odry po profil w Chatupkach). Na potludniu znajduja si¢ pasma gorskie (Sudety), z najwyzszym szczytem
Sniezka (1603 m n.p.m.). W czeséci $rodkowej wystepuja pogorza, a na potnocy rozciagaja si¢ niziny (100-
150 m n.p.m). Na obszar badan sktada sie 17 zlewni rzecznych (ryc. 1) o réznej powierzchni i charakterys-
tyce przyrodniczej (tab.1). Powierzchnie zlewni wahaja sie od 55,9 do 4666,2 km?, a taczna ich powierzchnia
wynosi 21 884 km?.
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Tab. 1. Zlewnie obszaru badan i ich charakterystyka (A — powierzchnia zlewni)

Rzeka Posterunek A [km?] Typ zlewni Podtoze skalne
A Klodzko 1084,0  Gorska, przedgorska  Krystaliczne, osadowe zwigzle
B Nysa Ktodzka Nysa 3276,3  Gorska, przedgorska  Krystaliczne, osadowe zwigzle i luzne
C Skorogoszcz 45145 g(;frs]l;: przedgorska, Krystaliczne, osadowe zwigzte i luzne
D [B)ﬁztzrﬁ?::fa Szalejow DlIn. 174,8  Gorska Krystaliczne, osadowe zwigzte
E | Biata Ladecka | Ladek Zdroj 164,0 Gorska Krystaliczne
F | Bystrzyca Kraskow 683.4  Gorska, przedgorska  Krystaliczne, osadowe luzne
G | Ofawa Otawa 957,0  Przedgorska Krystaliczne, osadowe luzne
H | Sleza Biatobrzezie 180,9 Przedgoérska Krystaliczne, osadowe luzne
I | Kaczawa Swierzawa 133,7  Gorska, przedgorska Krystaliczne, osadowe zwig¢zte
J | Bobr Zagan 42543 ;}iiﬁﬁ; przedgorska, Krystaliczne, osadowe zwigzte i luzne
K | Czarny Potok Mirsk 55,9  Gorska Krystaliczne
L | Mata Panew Staniszcze WIk. | 1107,4 Nizinna Osadowe luzne i zwigzte
M | Barycz Osetno 45793 :\gg;”n”igi(gcz”e WY sadowe Tuzne
N | Orla Korzensko 1127,2  Nizinna Osadowe luzne
O | Biala Dobra 353,4  Przedgérska Osadowe zwigzte i luzne
P | Olza Cieszyn 454,0  Gorska, przedgorska  Osadowe zwigzte
R | Odra Chatupki 4666,2 Gorska, przedgorska  Krystaliczne, osadowe zwiezle

Klimat regionu jest zréznicowany, nizinna, pétnocna czg¢$¢ regionu nalezy do najcieplejszych obszaréw
w Polsce (Paszynski i Niedzwiedz 1999). Lato jest tu diugie i cieple, zima krotka i fagodna. Roczna suma
opadow waha si¢ od 500 do 1100 mm (wielolecie 1966-2005). Najwicksze opady przypadaja na miesigce
letnie. W potudniowej czesci obszaru badan (tereny gorskie) opad jest najwigkszy, zmniejszajac si¢ ku pot-
nocy (obszary nizinne).

Najwyzsze wartosci $redniej rocznej temperatury powietrza, wyznaczonej z okresu 1966-2015, wystepuja
na obszarach nizinnych (Legnica 8,9°C, Wroctaw 8,8°C). Ze wzrostem wysoko$ci nad poziomem morza,
$rednia roczna temperatura powietrza obniza sie na Dolnym Slasku przecietnie o 0,55°C/100 m. Na najwyz-
szym szczycie Sudetow, tj. Sniezce, wynosi 0,8°C.

Z geologicznego punktu widzenia na obszarze badan wystepuje kilka jednostek tektonicznych uksztatto-
wanych w wyniku kenozoicznych ruchow blokowych. Sa to od potudnia: blok Sudetow (czg$é gorska), blok
przedsudecki (cze$¢ przedgorska) oraz monoklina przedsudecka (czg$¢ nizinna). Jednostki te sg rozdzielane
przez strefy uskokowe i obnizaja si¢ one ku NE. Na obszarze Sudetow dominuja skaty krystaliczne magmowe
i metamorficzne, a w obnizeniach $rédgdrskich wystepuja zwiezte skaly osadowe. W czesci przedgorskiej
paleozoiczne podloze krystaliczne przykryte jest przez osadowe skaly kenozoiczne. Najbardziej potnocna
cze$¢ opisywanego obszaru (monoklina przedsudecka) zbudowana jest ze skal permsko-mezozoicznych,
lezacych niezgodnie na sfaldowanym podtozu paleozoicznym.

W zlewniach obszaréw gorskich, gdzie dominujg tereny zalesione (do 77%), odptyw podziemny i catko-
wity determinowane sa jedynie przez czynniki naturalne. Na obszarach przedgorskich poziom wptywu antro-
pogenicznego jest wyzszy — tereny leSne zajmujg okoto 30%, uzytki rolne do 60%, a tereny zurbanizowane
stanowia do 10% powierzchni (Chudzik i in. 2008).

3. Dane

Wielkosci przeptywu w rzekach oraz charakterystyki meteorologiczne pochodza z Instytutu Meteorologii
i Gospodarki Wodnej (IMGW). Dane z lat kalendarzowych 1966-2015 obejmowaty: codzienne wartosci
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przeptywow z 17 posterunkow, $rednie dobowe wartoscei temperatury z 11 stacji oraz sumy miesigczne opadow
atmosferycznych z 12 stacji. Dane te podlegaly matematycznym i statystycznym przeksztalceniom w celu
uzyskania:

— miesi¢cznych i rocznych sum opadéw z wielolecia 1966-2015,

— warto$ci miesi¢cznych i $rednich rocznych temperatury powietrza z wielolecia 1966-2015,

— $rednich dobowych wielkosci przeptywow podziemnego i catkowitego,

— $rednich wartoéci miesigcznych i rocznych przeptywu podziemnego z wielolecia 1966-2015.

Do przetwarzania danych uzyto oprogramowania Excel, Grapher oraz Statistica.

Oscylacja Poinocnoatlantycka jest tradycyjnie definiowana jako makroskalowy typ cyrkulacji atmosfery
wynikajacy z roznicy ci$nienia atmosferycznego na poziomie morza migdzy dwoma quasi-stacjonarnymi
uktadami barycznymi — Wyzem Azorskim i Nizem Islandzkim. Do ilo$ciowego opisu zjawiska stosowane sg
r6éznie definiowane ,,indeksy NAO”. W pracy wykorzystano wskaznik NAO opracowany przez Hurrella
w oparciu o wskazania ci$nienia w Lizbonie (Portugalia) i Stykkisholmur (Islandia). W pracy wykorzystano
wskazniki NAO Hurrella w postaciach usrednionej warto$ci rocznej, z okresu grudzien-marzec (zimowy
indeks NAO) i z okresu lipiec-wrzesien (letni wskaznik NAO). Wartosci wskaZznika zostaty pozyskane ze
strony climatedataguide.ucar.edu.

4. Metodyka

W opracowaniu elementéw bilansu wodnego wazne jest sprawdzenie jednorodnosci serii obserwacyjnych
sktadnikéw bilansu. Badania takie wykonuje si¢ droga analizy krzywych sumowych, np. przeptywu rzecznego.
Jezeli rozpatrywane ciagi sg jednorodne, to wowczas krzywe sumowe mozna wyrownac liniami prostymi.
Jezeli krzywa sumowa musi by¢ wyrdownana przez dwa lub wigcej odcinkdéw prostych §wiadczy to o nieza-
chowaniu jednorodnosci i dla kazdego odcinka bilans powinien by¢ wyznaczony oddzielnie. Wykonano
krzywe sumowe warto$ci przeptywu rzecznego dla wszystkich 17 rzek i wyniki potwierdzaja jednorodnosc¢
danych uzytych do charakterystyki.

Do wyznaczenia odptywu podziemnego zastosowano metode genetycznego podziatu hydrogramu.
W metodzie tej wykonuje si¢ analiz¢ krzywej opadania ilustrujgcej przebieg recesji fali wezbraniowe;.
Odptyw podziemny obliczono za pomoca metody 1 (fixed-interval metod) programu HY SEP (Sloto i Crouse
1996). W metodzie tej w celu okreslenia odptywu podziemnego wyznacza si¢ najnizsza warto$¢ przeptywu
na hydrogramie dla stalego przedziatu czasowego (najczgsciej kilkudniowy) dla wszystkich dni, poczawszy
od pierwszego dnia okresu rejestru.

Analiza zaleznosci liniowej miedzy zmiennymi hydrologicznymi a danymi meteorologicznymi i indeksem
NAO zostala przeprowadzona za pomocg analizy korelacji. Analiz¢ przeprowadzono dla wartosci $rednich
rocznych, a takze wykorzystujac sezonowe wartosci przeptywow (potrocze letnie i zimowe) oraz sezonowych
warto$ci indeksu NAO (grudzien-marzec). Istotno§¢ wyznaczonych wspolczynnikéw korelacji Pearsona
weryfikowano na poziomie istotnosci o = 0,1, co oznacza, ze przy przyjetej dtugosci szeregu (1966-2015; 50
lat) wspotezynniki korelacji (r) sa statystycznie istotne dla warto$ci powyzej 0,20 i ponizej -0,20.

5. Charakterystyka przeplywu calkowitego i podziemnego

Analizowane zlewnie charakteryzuja si¢ przeptywem srednim od 0,53 (Sleza) do 43,77 m®s (Odra).
Najwigksze przeptywy wykazuja rzeki Biata Ladecka (676 mm) oraz Czarny Potok (508 mm), natomiast
najmniejsze: Sleza (92 mm) i Bystrzyca (207 mm). Analizujgc hydrogramy w wieloleciu 1966-2015 zauwaza
si¢ trend spadkowy przeptywow (ryc. 2). Na podstawie analizy korelacji zaobserwowano trendy spadku
przeptywoéw catkowitych (Q) dla 8 z 17 analizowanych przekrojow hydrologicznych i dla 9 przekrojow w przy-
padku przeptywu podziemnego (Qg). Trendy te wykazuja wszystkie rzeki z obszaru Ziemi Ktodzkiej, a takze
Sleza, Mata Panew i Bobr.

Analizujac sezonowe wielkosci przepltywu w wieloleciu 1966-2015, statystycznie istotne zmniejszenie
odplywu catkowitego w okresie zimowym obserwowane jest tylko w 4 analizowanych profilach, a odpltywu
podziemnego zaledwie w 3 przekrojach. Dla wigkszosci profili pomiarowych widoczne jest zmniejszanie si¢
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przeptywoéw w czasie dla okresu letniego (ryc. 3). W przypadku przeptywu catkowitego trend ten zaobser-
wowano w 8 punktach, a przeplywu podziemnego — w 10 punktach. Natomiast w przypadku Otawy,
Kaczawy, Orli i Baryczy praktycznie nie obserwuje si¢ w okresie letnim zmian odptywu catkowitego
i podziemnego w czasie.
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Ryc. 2. Zmiennos$¢ §rednich rocznych wartosci przeptywu catkowitego i podziemnego w przekrojach:
Chatupki (Odra), Ktodzko (Nysa Ktodzka), Kraskow (Bystrzyca) i Mirsk (Czarny Potok)

Przeprowadzone obliczenia wskazuja na brak zmian przeptywu catkowitego w czasie w 10 analizowanych
zlewniach, na przyjetym poziomie istotnosci 0,1. W pozostatych 7 zlewniach widoczna jest trend zmniej-
szania si¢ przeplywu, przy wspoétczynnikach korelacji wahajacych si¢ od r = -0,28 (Otawa) do r = -0,48
(Mata Panew). Podobna sytuacja widoczna jest dla zmian w czasie dla siedmiodniowego rocznego minimal-
nego przeptywu. W 11 badanych zlewniach brak jest zaleznosci, a w pozostalych 6 zlewniach wspotczynnik
korelacji waha si¢ od r = -0,28 (Biata) do r = -0,59 (Bobr). Natomiast inaczej przedstawia si¢ sytuacja
w przypadku przeptywu podziemnego. Tylko w 6 zlewniach statystycznie nie zaobserwowano zmniejszania
sie¢ przeplywu podziemnego w czasie. Dla pozostatych 11 zlewni obliczenia wykazaty zmniejszenie si¢
przeptywu podziemnego w okresie 1966-2015, przy wspotczynnikach korelacji wahajacych si¢ od r = -0,29
(Biata Ladecka) do r =-0,51 (Mata Panew).

6. Tendencje zmian wieloletnich i wplyw NAO

Bardzo waznymi elementami klimatu wptywajacymi bezposrednio i posrednio na wielko$¢ zasobow wod
podziemnych sg opady atmosferyczne oraz temperatura powietrza. Dane z wielolecia 1966-2015 wskazujg na
tendencj¢ zmniejszania si¢ opadow atmosferycznych na wigkszosci stacji pomiarowych wzigtych pod uwagg.
W przypadku temperatury powietrza widoczna jest ogblna tendencja wzrostu $rednich rocznych wartoéci we
wszystkich 11 analizowanych posterunkach pomiarowych.

Na rycinie 4 przedstawiono przebieg i trendy zmian $rednich rocznych wartosci opadéw atmosferycznych
i temperatury powietrza na wybranych stacjach, reprezentujace tereny gorskie (Sniezka), przedgorskie
(Ktodzko) oraz nizinne (Wroctaw).
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Ryc. 3. Zmienno$¢ sezonowych (potrocze zimowe (XI-1V) i letnie (V-X)) warto$ci przeptywu catkowitego
i podziemnego w przekrojach: Chatupki (Odra), Ktodzko (Nysa Ktodzka), Kraskow (Bystrzyca) i Mirsk (Czarny Potok)

Na obszarze badan w przypadku wigkszosci zlewni istnieje zalezno$¢ migdzy odptywami catkowitym
i podziemnym a warunkami meteorologicznymi charakteryzowanymi za pomocg opadu atmosferycznego
i temperatury powietrza (tab. 2). W wybranych 4 zlewniach reprezentujacych ogélne trendy w przeptywie
rzecznym, warto$ci wspotczynnika korelacji Pearsona (r) osiagaja warto$ci od -0,43 do +0,49 z przewazajaca
liczbg warto$ci r w zakresie istotnym statystycznie (tab. 2). W zwigzku z tym, iz lokalne warunki meteorolo-
giczne ksztaltowane sg przez zjawiska wielkoskalowe, to w dalszej czg¢sci wielkosci odptywoéw powiagzane
zostaty w wartosciami indeksow NAO.
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Ryc. 4. Zmienno$¢ $rednich rocznych wartoéci temperatury powietrza i rocznych warto$ci opadow atmosferycznych
na wybranych stacjach (Wroctaw, Ktodzko, Sniezka)

Tab. 2. Wspotezynniki korelacji migdzy rocznymi i sezonowymi warto$ciami przeptywu catkowitego (Q)
i podziemnego (Qg) a temperaturg powietrza i opadami atmosferycznymi w wybranych zlewniach.
Korelacje istotne statystycznie na poziomie o = 0,1 pogrubiono

Rzeka Odra Nysa Klodzka Bystrzyca Czarny Potok

Profil Chalupki Ktodzko Kraskow Mirsk
Okres Przeplyw Temperatura powietrza
Rok Q -0,30 -0,28 -0,28 -0,29
Qg -0,23 -0,12 -0,34 -0,43
Zima Q -0,24 -0,06 -0,19 -0,02
Qg -0,18 -0,01 -0,25 -0,10
Lato Q -0,17 -0,29 -0,18 -0,34
Qg -0,17 -0,29 -0,18 -0,34
Opady atmosferyczne

Rok Q 0,08 0,35 0,32 0,13
Qg 0,16 0,42 0,34 0,07
Zima Q -0,12 0,01 -0,14 -0,14
Qg -0,05 0,03 -0,10 -0,15
Lato Q -0,01 0,29 0,39 0,01
Qg -0,02 0,31 0,49 0,02

69



W kolejnym etapie prac poréwnano zmiany przeptywow catkowitego i podziemnego z réznymi wskazni-
kami NAO (tab. 3), umozliwiajacymi charakterystyke zmian klimatycznych (ryc. 5 1 6). We wszystkich
zlewniach obszaru badan w przypadku rocznych przeptywow (catkowitego i podziemnego) poréwnywanych
do rocznego i zimowego wskaznika NAO obserwujemy wysokie korelacje (powyzej progu wartosci istotnych
statystycznie) osiggajace wartosci r = -0,69. W przypadku zaleznosci wielkosci przeptywéw catkowitego
i podziemnego w okresie zimowym od zimowego wskaznika NAO otrzymano wartosci r > 0,2 dla 13 z 17
zlewni. Korelacje miedzy indeksami NAO a przeptywami catkowitym i podziemnym dla wybranych zlewni
przedstawiono w tabeli 3.

Tab. 3. Korelacje miedzy wskaznikami NAO a przeptywem catkowitym (Q) i podziemnym (Qg) wybranych zlewni.
Korelacje istotne statystycznie na poziomie o = 0,1 pogrubiono

Rzeka Odra Nysa Ktodzka Bystrzyca Czarny Potok
Profil Chatupki Ktodzko Kraskow Mirsk
Roczny wskaznik NAO
Q I-XI1I -0,69 -0,55 -0,51 -0,35
Qg I-XII -0,65 -0,54 -0,53 -0,37
Zimowy wskaznik NAO
Q I-XIl -0,65 -0,42 -0,60 -0,34
Qg I-XII -0,61 -0,42 -0,65 -0,37
Zimowy wskaznik NAO
Ql-ViI -0,57 -0,29 -0,62 -0,17
Qg I-VI -0,47 -0,27 -0,65 -0,20
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Ryc. 5. Korelacja rocznych warto$ci indeksu NAO i rocznych warto$ci przeptywu catkowitego
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Ryec. 6. Korelacja rocznych wartosci indeksu NAO i rocznych warto$ci przeptywu podziemnego
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Na rycinach 5 i 6 przedstawiono warto$ci wspotczynnikow korelacji rocznego indeksu NAO z rocznymi
przeptywami catkowitymi i podziemnymi liczonymi rok do roku (I-XII) oraz z przeptywami rocznymi
op6znionymi wzgledem indeksu NAO o kolejne miesiace (liczonymi od lutego do stycznia nastgpnego roku,
od marca do lutego nastgpnego roku i tak dalej). Z analizy tych rycin wynika, iz najwyzsze wartos$ci wspot-
czynnika korelacji otrzymujemy poréwnujac roczne wartosci indeksu NAO z rocznymi warto$ciami przeptywu
catkowitego dla duzych zlewni (Chatupki, Ktodzko) wyznaczonego dla okreséw od stycznia do grudnia
danego roku (I-XII), a w matych zlewniach (Kraskow, Mirsk) dla okresoéw od lutego do stycznia (II-1) oraz
od marca do lutego (I11-IT). W przypadku przeptywu podziemnego najsilniejsze zwiazki z rocznym indeksem
NAO wykazuja przeptywy liczone z pewnym opdznieniem, czyli od lutego do stycznia nastgpnego roku
(11-1) oraz od marca do lutego nastgpnego roku (I1I-11).

Inaczej sytuacja ksztattuje si¢ porownujac zimowy indeks NAO z potrocznymi warto§ciami przeptywow
catkowitych i podziemnych (ryc. 7 i 8). Najwyzsze wartosci r, istotne statystycznie, otrzymuje sa poréwnujac
zimowy wskaznik NAO w stosunku do przeptywow catkowitych i podziemnych z potroczy marzec — sierpien
(IN-VIII) oraz kwiecien — wrzesien (IV-I1X). Taka sytuacja sugeruje istotny wptyw zimowego indeksu NAO
na ksztattowanie si¢ odptywow w miesigcach cieplejszych.
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Ryc. 7. Korelacja zimowego indeksu NAO i srednich potrocznych wartosci przepltywu catkowitego
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Ryc. 8. Korelacja zimowego indeksu NAO i $rednich pétrocznych wartosci przeptywu podziemnego

7. Whnioski

Na podstawie przeprowadzonej analizy statystycznej danych meteorologicznych i hydrologicznych z lat
1966-2015 dla obszaru potudniowo-zachodniej Polski mozna stwierdzi¢:

* uzaleznienie odptywu z obszaru Sudetéw i ich przedpola od cyrkulacyjnych czynnikéw klimatu
(NAO),
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* indeks NAO w wigkszym stopniu opisuje zmienno$¢ przeptywow catkowitych i podziemnych rzek
SW Polski w stosunku do zmienno$ci temperatury i opadow atmosferycznych,

»  zwigzek $rednich rocznych przeptywdw catkowitych i podziemnych z indeksem NAO pozostaje na
podobnym poziomie istotnosci przy poréwnaniu z rocznym i zimowym indeksem NAO,

* roczny indeks NAO najlepiej opisuje zmienno$¢ $rednich rocznych (12-miesigcznych) przeptywow
catkowitych i podziemnych liczonych od lutego do stycznia i od marca do lutego,

+ zimowy indeks NAO najlepiej opisuje zmienno$¢ srednich rocznych (12-miesigcznych) przeplywow
catkowitych i podziemnych liczonych od marca do lutego i od kwietnia do marca,

» zimowy indeks NAO najlepiej opisuje zmienno$¢ srednich poétrocznych (6-miesigcznych) przepty-
wow catkowitych i podziemnych liczonych od kwietnia do wrzes$nia,

* W wyzej wymienionych przypadkach warto$ci wspotczynniki korelacji Pearsona sa na wysokim
poziomie i osiggaja warto$¢ — 0,65.
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1. Wstep

Wplyw zmiennosci naptywoéw Powietrza Polarnego morskiego z zachodu na temperature powietrza
w Polsce byl w ostatnich latach wielokrotnie badany i opisywany. Naptywy morskiego powietrza z zachodu
sterowane sg przez wystepowanie dodatniej fazy Oscylacji Poétnocnego Atlantyku (NAO), ktora szczegblnie
silne skutki dla zmian temperatury powietrza daje zima (Marsz 1999, Marsz i Zmudzka 1999, Wibig 1999,
2000; Marsz i Styszynska 2001, Wibig 2001, Przybylak i in. 2003, Degirmendzi¢ i in. 2004, Tomczyk 2015).
W wielu tych pracach obszary potozone powyzej 400 lub 500 m n.p.m. sg oznaczone jako obszary gorskie
1 wylaczone z analiz. To wylaczenie wynika ze slabej zaleznosci obszaréw gorskich, w tym zwlaszcza Karpat,
od cyrkulacji strefowej. Migata (2005), Ustrnul i Czekierda (2007) czy Ojrzynska (2015) thumaczg ja swoista
odrebnoscia klimatyczng gor, przejawiajaca si¢ ostabieniem pionowego gradientu termicznego, wystepowa-
niem inwersji termicznych oraz specyficzng lokalng cyrkulacja atmosferyczng. Taki stan rzeczy powoduje
pewien niedostatek wiedzy na temat wptywu zmiennosci NAO na ksztaltowanie si¢ temperatury powietrza
na obszarach gor i ich przedgérzy w Polsce. Badania na ten temat prowadzone byty do tej pory rzadko.
Ustrnul i Czekierda (2006, 2007) analizujac, w wieloleciu 1951-2005, wptyw NAO na temperatur¢ powietrza
w Polsce zwrdcili uwage na duze znaczenie dla sity tego zwigzku uksztattowania pionowego i wysokosci nad
poziom morza. Ich zdaniem im wyzej, tym wspotczynnik korelacji wyraznie maleje, a szczegdlnie duze
roznice zaznaczaja si¢ mi¢dzy dolinami a szczytami. Autorzy ci stwierdzaja, ze w styczniu korelacje te na
Kasprowym Wierchu sg 1,5 razy stabsze niz w Zakopanem i prawie dwukrotnie (1,9) stabsze niz w Krakowie.
Ponadto zwigzki temperatury powietrza z NAO ograniczajg sie do miesiecy zimowych (grudzien-marzec)
i najistotniejsze sa w styczniu (Ustrnul i Czekierda 2007). Z kolei w gorach niskich, na szczytach Lysogor
(Swiety Krzyz — 575 m n.p.m., Gory Swietokrzyskie), w podobnym okresie badan (1955-2005), Olszewski
i in. (2007) wykazali istotne zwigzki migdzy miesigczng temperaturg powietrza a miesi¢cznymi, stacyjnymi
indeksami NAO Hurrella nie tylko w okresie zimowym (grudzien-marzec), ale rowniez w miesigcach
przetomu lata i jesieni (sierpien-pazdziernik). W Sudetach badania zwiazkéw zmian temperatury powietrza
z NAO ograniczyly si¢ do analiz w ujeciu rocznym na najwyzszym szczycie tego masywu gorskiego. Migata,
Urban i Tomezynski (2016) badajac 130-letnig (1881-2010) seri¢ rocznej temperatury powietrza na Sniezce
(Karkonosze) stwierdzili wystepowanie w tym czasie bardzo podobnych cyklicznosci (2-3 i 7-8.letnich)
temperatury powietrza i wskaznika NAO. Nie jest natomiast do tej pory jasne jak zwigzki temperatury
powietrza i NAO ksztattuja si¢ w poszczegodlnych sezonach i miesigcach nie tylko na szczytach Karkonoszy,
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ale rébwniez u ich podndzy i na przedpolu. Ogoélnym celem tej pracy jest uzupetnienie w pewnym stopniu
niedostatkow wiedzy w tym zakresie.

Do badan przyjeto wielolecie 1951-2015. W tym czasie, w przebiegu temperatury powietrza w Polsce,
rowniez w Sudetach i na Dolnym Slasku, wystepuje dodatni, statystycznie istotny trend $redniej temperatury
rocznej. Na Dolnym Slasku i szeroko rozumianym przedpolu Sudetow, we Wroctawiu, warto$é tego trendu
wynosi +0,029°C-rok™* (p < 0,000). Nalezy zwroci¢ uwage, ze przebieg $redniej temperatury rocznej w tym
okresie nie jest jednorodny (ryc. 1), ale sktada si¢ z dwu wyraznie r6znych odcinkdw. W okresie migdzy 1951
a 1987 rokiem trend temperatury rocznej jest statystycznie nieistotny, a jego wartoéé bliska zeru (-0,002°C-rok™;
p = 0,87). W latach 1987-1988 nastapit skokowy wzrost rocznej temperatury powietrza o ponad 1,5°C, po
ktorym wystepuje staby, na granicy istotnosci trend dodatni (0,039°C-rok*; p = 0,05).
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Ryec. 1. Przebieg $redniej rocznej temperatury powietrza we Wroctawiu (Trok) oraz zimowego, stacyjnego indeksu
NAO Hurrella w latach 1951-2015. Widoczny ,,skok” w przebiegu $redniej rocznej temperatury powietrza miedzy
rokiem 1987 a 1988 (oznaczone przez rozerwanie przebiegu) oraz zmiana charakteru przebiegu indeksu NAO.
Linie poziome — wartosci $redniej rocznej temperatury w obu okresach. W nawiasach — blad standardowy $redniej

Analizy wykazuja, ze warto$¢ trendu catego badanego 65.lecia 1951-2015 stanowi przede wszystkim
skutek opisanego ,,skoku” temperatury powietrza, a zasadnicza rolg w ksztattowaniu tego trendu odgrywaja
zmiany temperatury w okresach zimowych. W przebiegu wszystkich zimowych indeksow NAO w tym
samym okresie (lata 1987-1989) takze wystepuje taki ,,skok” — wskazniki NAO gwattownie rosng i po roku
1987 czestos¢é wystepowania dodatnich faz NAO jest wyzsza, a wartosci indeksow sa znaczaco wigksze, niz
w okresie poprzedzajacym. Rowniez Srednie warto$ci zimowego stacyjnego indeksu NAO Hurrella (1995) sa
istotnie rézne, w latach 1951-1987 warto$¢ $rednia tego indeksu byta rowna -0,391, a w latach 1988-2015
+1,041 (ryc. 1). Pozwala to sadzi¢, ze zmiany intensywno$ci NAO, jakie nastgpity w tym okresie stanowig
przyczyng obserwowanego ,,skokowego” wzrostu temperatury we Wroctawiu — na przedpolu Sudetow.

Celem pracy jest proba rozpoznania, jak ksztattuje sic wptyw NAO na temperature powietrza w ,,profilu”
od najwyzszego szczytu Karkonoszy, przez ich poétnocne zbocza i przedgorze, po szeroko rozumiane przedpole.
Celem szczegotowym jest sprawdzenie, czy reakcja temperatury powietrza na zmiany NAO na stacjach
potozonych na réznych wysokosciach jest podobna, czy tez wystepujg tu jakie§ réznice, czy reakcja ta
zmienia si¢ w czasie i czy jest stabilna. Za granicg okresow, w ktorych badac si¢ bedzie stabilno$¢ zwiazkow
przyjmuje si¢ przetom lat 1987-1988, gdyz w tym momencie nastgpila wspomniana juz zmiana rezimu NAO
i temperatury powietrza we Wroctawiu.

2. Obszar badan, materialy Zrédlowe i metody badawcze

Do badan przyjeto 4 stacje Instytutu Meteorologii i Gospodarki Wodnej — Panstwowego Instytutu Badaw-
czego (IMGW-PIB) tworzace ,,profil” (ryc. 2) od najwyzszego szczytu Sudetow do ich pétnocnych przedgorzy
i szeroko rozumianego przedpola. Stacjami tymi sa Sniezka (1603 m n.p.m.; 50°44°10"N, 15°44'23"E),
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Karpacz (do 1980 r. 720 m n.p.m.; 50°46°00"N, 15°45°00"E, a od 1983 r. — 580 m n.p.m.; 50°46°44"N,
15°46°10"E), Jelenia Gora (342 m n.p.m.; 50°54°01"N, 15°47°20"E) i Legnica (137 m n.p.m.; 51°11'33"N,
16°1234"E).

Sniezka potozona jest na gléwnym grzbiecie Karkonoszy rozciagajacym si¢ z WNW na ESE na przestrzeni
okoto 40 km. Szeroko$é¢ pasma waha si¢ od 8 do 20 km. Ze wzgledu na topografie Sniezki (wyizolowany
szczyt wystajacy okolo 200 m ponad otaczajaca powierzchni¢ zrownania), naptyw powietrza z dowolnych
kierunkéw nad t¢ stacje jest pozbawiony przeszkod, a wymiana powietrza nad gruntem jest bardzo szybka.
W takich warunkach wplywy lokalne nie powinny, w jakim$ zasadniczym stopniu, wptywa¢ na modyfikacje
temperatury powietrza generowane przez adwekcje mas powietrza. Duze wyniesienie stacji (1603 m n.p.m.)
moze natomiast mie¢ wptyw na wielko$¢ temperatury powietrza wynikajaca z modyfikacji w wysokich gorach
warunkow radiacyjnych.

Karpacz lezy okoto 900 m nizej od Sniezki, od ktorej w linii prostej dzieli go zaledwie 4,6 km. Stacja
jest potozona na pétnocnych stokach Karkonoszy, przez co jest ostonigta od potudnia. Cate jej otoczenie jest
silnie nachylone i ma pdtnocna ekspozycje. Stacja Karpacz w analizowanym okresie badawczym zlokalizo-
wana byta na roznych wysokosciach. Do 1980 roku stacja meteorologiczna potozona byta na wysokosci 720
m n.p.m., a po jej przeniesieniu w 1983 roku, lezy na wysokosci 580 m n.p.m. W pracy wykorzystano orygi-
nalne ciagi danych dostepne w Centralnej Bazie Danych Historycznych IMGW-PIB, bez wprowadzania
poprawek na zmiane wysokosci stacji.
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Ryc. 2. Polozenie stacji na tle rzezby terenu Sudetow Zachodnich i ich przedpola (http:/mapy.geoportal.gov.pl/)
i zmiana wysoko$ci n.p.m. na profilu Sniezka — Karpacz — Jelenia Gora — Legnica (http://www.geocontext.org/)

Jelenia Gora lezy w dnie stosunkowo rozlegtej kotliny srodgorskiej (ryc. 2). Od pdinocy ograniczaja ja
dlugie na okoto 30 km Gory Kaczawskie o $redniej wysokosci 600 m n.p.m., od zachodu — przebiegajacy
z NW na SE grzbiet Gor Izerskich o wysokosciach rzgdu 800-900 m n.p.m., a od wschodu — rozciagajace si¢
z SW na NE Rudawy Janowickie. Topografia Kotliny Jeleniogorskiej ogranicza swobodny naptyw powietrza
z potudnia, w mniejszym stopniu z pozostatych kierunkoéw. Rozlegta zaklgstosé sprzyja tworzeniu si¢ w niej
zastoisk chtodnego powietrza, sptywajacego z obszaréw wyzej potozonych i tworzenia glebokich inwersji.
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Legnica potozona jest juz poza gérami i przedgérzem, na Nizinie Slasko-Euzyckiej, na obszarach o nie-
wielkich deniwelacjach, dobrze przewietrzanych, nie ograniczajacych nad nig przeptywu powietrza.

Kazda stacja tworzaca profil potozona jest na okoto 2,0-2,5.krotnie wigckszej wysokos$ci niz poprzednia:
Legnica — 137, Jelenia Gora — 342, Karpacz — 720/580 i Sniezka — 1603 m n.p.m. Stacje krancowe analizo-
wanego profilu dzieli w linii prostej 65,5 km. Obszar badan oddalony jest o okoto 1000 km od Oceanu Atlan-
tyckiego i okoto 350 km od Morza Battyckiego.

Dane dla analizowanych stacji stanowig szeregi $redniej miesi¢cznej temperatury powietrza oraz w przy-
padku Sniezki takze miesieczne sumy ustonecznienia rzeczywistego, ktorych zrodtem jest sie¢ pomiarowo-
obserwacyjna IMGW-PIB. Z uwagi na fakt, iz w pracy wykorzystano dane ze stacji o réznych rangach
(synoptyczne, klimatologiczne), a co za tym idzie, takze o odmiennych sposobach uzyskiwania $rednich
warto$ci temperatury powietrza, konieczne bylo ujednolicenie metody wyznaczania $rednich. Ponadto
wprowadzone w IMGW-PIB zmiany w sposobie wyznaczania §redniej dobowej temperatury powietrza oraz
sama dtugo$¢ analizowanego ciggu danych stwarzata problem ich poréwnywalnosci i wlasciwego doboru
metody (Lorenc i Suwalska-Bogucka 1995, Urban 2010). Problem ten jest szczegdlnie wazny m.in. przy
badaniu wieloletnich zmiennosci i trendow temperatury powietrza, gdzie w wieloletnim ciaggu danych moze
wystapic kilka sposobow wyznaczania tej termicznej charakterystyki (Pyka 1991, Urban 2010).

Jednorodng seri¢ miesigcznych i rocznych $rednich wartos$ci temperatury powietrza uzyskano wyznaczajac
z dobowych ekstreméw (Tmax, Tmin) warto§¢ srednia dobowa (Td) wedlug wzoru: Td = (Tmax + Tmin)/2.
Z tak uzyskanych wartosci dobowych wyznaczono poszczegodlne srednie miesi¢gczne, a z nich $rednie roczne,
jako warto$ci $rednie arytmetyczne. Metoda ta dobrze sprawdza si¢ w obliczaniu $redniej temperatury
powietrza w przypadku dlugich (np. sezonowych, rocznych) przedziatdéw czasowych (Urban 2010, Urban
2013). Przyjeta w pracy metodyke zastosowano z powodzeniem w badaniach tendencji zmian temperatury
powietrza we wczesniejszych badaniach (Migata i in. 2016, Urban i Tomczynski 2017, Urban i in. 2018).

W pracy wykorzystano réwniez miesigczne sumy ustonecznienia rzeczywistego ze Sniezki z lat 1951-
2015. Wartosci ustonecznienia stanowia rowniez jednorodny cigg danych, gdyz zostaty zmierzone w catym
analizowanym okresie heliografem Campbella-Stokesa usytuowanym na tarasie Obserwatorium Meteorolo-
gicznego na Sniezce.

Analize zwiazkéw miedzy $rednig miesigczng temperaturg powietrza a NAO prowadzono wykorzystujac
miesieczne wskazniki NAO CRU (Jones i in. 1997) pobrane z bazy danych Climatic Research Unit University
of East Anglia (https://crudata.uea.ac.uk/~timo/datapages/naoi.htm). Przy konstrukcji tego wskaznika
wykorzystuje si¢ pomiary ci$nienia atmosferycznego w stacjach Gibraltar i Reykjavik. Do analizy zwigzkow
zimowej temperatury powietrza wykorzystano dwa zimowe (grudzien-marzec; DJFM) wskazniki NAO
Hurrella: stacyjny (dalej NAO DJFM st) — oparty na stacjach bazowych Lizbona i Stykkisholmur/Reykjavik
(Hurrell 1995) oraz oparty na analizie PC pola SLP na obszarze mi¢gdzy 20-80°N, 90°W-40°E (dalej NAO
DJFM PC). Oba zestawy wskaznikow zostaty pobrane bezposrednio ze strony National Center for Atmospheric
Research University Corporation for Atmospheric Research (NCAR/UCAR): NAO Index Data provided by
the Climate Analysis Section, NCAR, Boulder, USA, Hurrell (2003) — https://climatedataguide.ucar.edu/
climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station based oraz ...-index-pc-based. Z tej samej
strony www NCAR/UCAR pobrano takze zestaw stacyjnych wskaznikéw sezonowych NAO Hurrella: (zima
DIJF), wiosna (MAM), lato (JJA) i jesien (SON) opartych na stacjach bazowych Ponta Delgada i Stykkishol-
mur/Reykjavik (...nao_station_seasonal.txt).

Do wyjasnienia przyczyn niestabilno$ci zwigzkoéw miesiecznej temperatury powietrza z NAO wykorzys-
tano miesig¢czne szeregi sktadowych strefowych i merydionalnych wiatru geostroficznego na poziomach 925
i 850 hPa oraz ci$nienia na poziomie morza ze zbioru CDAS-1: Climate Data Assimilation System | w gridzie
2,5 x 2,5° o wspotrzgdnych centrum 50°N, 15°E stanowiacych dane Reanalizy (Kalnay i in. 1996) i pozys-
kane z serwerow bazy danych NOAA NCEP-NCAR (USA) — https://iridl.Ideo.columbia.edu/ SOURCES/.
NOAA/.NCEP-NCAR/.CDAS-1/.MONTHLY/.Intrinsic/.

W analizach zwigzkow badanych elementéw meteorologicznych ze wskaznikami NAO wykorzystano
standardowe, powszechnie stosowane procedury analiz statystycznych — analizy korelacji, regresji i wariancji
— poshugujac si¢ programem Statistica PL firmy StatSoft. Istotno$¢ statystyczng zalezno$ci sprawdzano za
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pomoca odpowiednich testow (t-Studenta i F Fischera-Snedecora). Za granicg istotnosci statystycznej przyjeto
warto$¢ p = 0,05 (przedziat ufnosci = 95%).

3. Wyniki

W przebiegu rocznej temperatury powietrza na wszystkich stacjach tworzacych profil widoczny jest
,»,skok” warto$ci miedzy rokiem 1987 i 1988 (ryc. 3). Podobny jak we Wroclawiu jest réwniez rozktad
trendow. Dodatnie, statystycznie istotne trendy wystepuja w catym okresie badan (1951-2015), natomiast
w podokresach sa one nieistotne statystycznie (tab. 1). Jedynie na Sniezce, stacji lezacej na gléwnym grzbiecie
Karkonoszy, wystepuje istotny statystycznie, bardzo staby dodatni trend rowniez w okresie 1988-2015.
W przebiegach $redniej rocznej temperatury powietrza (ryc. 3) zwraca uwage wyrazny wzrost Sredniej
rocznej temperatury powietrza w drugim podokresie (1988-2015) na stacji w Karpaczu. O ile na pozostatych
badanych stacjach $rednia wieloletnia wzrosta w drugim okresie (1988-2015) o 0,9-1,0°C, to w Karpaczu
wzrost ten byt dwukrotnie wickszy (tab. 1). Wzrost ten wigza¢ nalezy z przeniesieniem pod koniec 1983 roku
stacji na nizszg wysokos$¢ (z 720 na 580 m n.p.m.). Przy zalozeniu gradientu termicznego (wilgotno- lub
suchoadiabatycznego) od 0,65 do 0,997°C na 100 m rdéznicy wysokosci daje to wzrost temperatury o od 0,9
do 1,4°C i wtedy wzrost $redniej rocznej temperatury powietrza w Karpaczu w drugim podokresie staje si¢
poréwnywalny ze wzrostem temperatury wystepujacym w tym czasie na innych badanych stacjach.
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Ryc. 3. Przebieg rocznej temperatury powietrza (°C) na stacjach Sniezka, Karpacz, Jelenia Gora i Legnica
w latach 1951-2015. Linig przerywang zaznaczono rok ,,skoku” temperatury — 1987

Tab. 1. Warto$ci $redniej rocznej temperatury powietrza (Tr; °C), jej trendy (°C-rok™ ) i ich istotno$é statystyczna (p)
na stacjach Karkonoszy i ich przedpola w okresie 1951-2015 i podokresach 1951-1987 oraz 1988-2015.
Trendy istotne statystycznie pogrubiono

Sniezka Karpacz Jelenia Gora Legnica

Tr trend p Tr trend p Tr trend p Tr trend p

1951-2015| 1,0 0,024 0,000 | 69 0049 0000 | 74 0027 0000 | 90 0,024 0,000
1951-1987 | 05 -0,004 0,730 | 61 0,022 008 | 69 0,011 029 | 86 0,001 0,921
1988-2015| 15 0015 0036 | 80 0018 0074| 79 0024 0201 95 0,030 0,113

Okres

3.1. ZwiazKki temperatury zimy na stacjach Karkonoszy i ich przedpola z NAO

Zwiazki temperatury powietrza zimy (dalej Tz) z NAO analizowano stosujac metody korelacji liniowych
oraz regresji. Do analiz wykorzystano zimowe (grudzien-marzec; DJFM) wskazniki NAO Hurrella: stacyjny
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(Hurrell 1995) oraz bazujacy na PC (Hurrell i in. 2003). Temperatur¢ zimy obliczono jako $rednig z warto$ci
miesiecznych od grudnia do marca, czyli dla takiego samego okresu jak oblicza si¢ ,,zimowy” indeks NAO.
Zimy datowane sa na rok stycznia (zima okreslana dalej jako zima 1951 roku jest zimg 1950/1951).

Analiza wykazala, ze na wszystkich stacjach korelacje miedzy Tz sa relatywnie silne i statystycznie
wysoce istotne (tab. 2). Wyraznie stabsze korelacje Tz z NAO zaznaczaja si¢ na Sniezce (tab. 2), natomiast
na pozostatych stacjach korelacje Tz z NAO sa takiej samej sity (r6znice wspotczynnika korelacji rzedu 0,01
przy dlugosci szeregu n = 65 sa nieistotne statystycznie). Mozna sadzi¢, ze slabsze korelacje na najwyzej
polozonej Sniezce sa wynikiem znacznego wyniesienia tej stacji nad poziom morza i braku ostonigcia morfo-
logicznego, jednak na pozostalych stacjach, mimo znacznych réznic wysokosci miedzy nimi, wptywu wyso-
kosci na site zwigzku Tz z NAO nie zauwaza si¢.

Tab. 2. Warto$ci wspotczynnikow korelacji (r) migdzy zimowymi indeksami NAO (DJFM) Hurrella
(st — stacyjnym i PC — opartym na PC) a temperaturg zimy (DJFM) na stacjach Karkonoszy i ich przedpola
w latach 1951-2015. Wszystkie wartosci r sg wysoce istotne (p < 0,001)

Indeks Sniezka Karpacz Jelenia Gora Legnica
NAO DJFM st 0,65 0,75 0,76 0,75
NAO DJFM PC 0,62 0,68 0,67 0,68

WartoSci wspotczynnikow korelacji Tz ze wskaznikiem stacyjnym Hurrella sa nieco wyzsze, niz ze
wskaznikiem szacowanym z PCA, ale obie korelacje daja praktycznie taki sam obraz. Analiza regresji
upewnia, ze zalezno$ci migdzy indeksami NAO a Tz sg liniowe i wyjasnia, ze zmienno$¢ zimowego NAO
objasnia (adj.R?) od 40% wariancji temperatury zimy na Sniezce do 54-55% na pozostatych stacjach. Taki
stopien objasnienia wskazuje, ze na zmienno$¢ temperatury powietrza zimg w Karkonoszach i na ich przedpolu
istotnie wptywaja rowniez inne niz NAO czynniki.

3.2. Zwiazki miedzy sezonowa temperatura powietrza a sezonowymi wskaznikami NAQO

Zwiazki te badano obliczajac sezonowg temperatur¢ powietrza na poszczegdlnych stacjach jako $rednig
arytmetyczng z trzymiesigcznego okresu wyznaczajacego sezon ,klimatyczny” (zima: grudzien-luty (DJF),
wiosna: marzec-maj (MAM), lato: czerwiec-sierpien (JJA), jesien: wrzesien-listopad (SON)) i korelujgc te
szeregi z szeregami warto$ci wskaznikow sezonowych NAO Hurrella, obliczanych dla takich samych okresow
usrednien. Wykorzystano szeregi wskaznikow stacyjnych. Rezultaty analizy zestawiono w tabeli 3.

Tab. 3. Wartosci wspotczynnikodw korelacji migdzy sezonowa temperatura powietrza na stacjach Karkonoszy
i ich przedpola a sezonowymi wskaznikami stacyjnymi NAO Hurrella (1951-2015). Wartoséci wspotczynnikow
korelacji istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem, a wysoce istotne (p < 0,001) dodatkowo *

Sezon Sniezka Karpacz Jelenia Gora Legnica
Zima (DJF) 0,49* 0,62* 0,63* 0,63*
Wiosha (MAM) 0,41 0,38 0,45* 0,41
Lato (JJA) 0,06 -0,05 0,04 0,08
Jesien (SON) 0,39 0,38 0,38 0,35

W przekrojach sezonowych jedynie latem brak istotnych zwigzkéw migdzy NAO a temperaturg powietrza.
W pozostalych sezonach zwiazki migdzy badanymi elementami sa statystycznie istotne, z tym, ze zimg na
wszystkich stacjach wysoce istotne. Najsilniejsze zwigzki wystepuja zima, przy czym najstabsze sa na
Sniezce, wyraznie odbiegajac od pozostatych stacji. Jest to taki sam obraz, jak w poprzedniej analizie (tab. 2).
Sita zwigzkéw sezonowej temperatury powietrza wiosng i jesienig na catym obszarze jest niezbyt duza,
podobna do siebie (r od 0,35 do 0,45) i trudno dopatrzy¢ si¢ w jej rozktadzie przestrzennym jakich$ prawi-
dtowosci. Podobny obraz rozktadu sity zwigzkow migdzy sezonowym NAO a sezonowg temperaturg
powietrza jest typowy dla calej Polski, z tym, Zze nie na catym obszarze kraju zwiazki ,,jesienne” sa istotne
statystycznie (Marsz i Styszynska 2001, Kozuchowski i Degirmendzi¢ 2002).
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Analiza zwiazkéw miesigcznej temperatury powietrza z miesigcznymi wskaznikami stacyjnymi Hurrella
(tu nieomawiana) wykazuje, ze poza zima, uzyskany obraz wystepowania zwigzkéw miedzy sezonowymi
indeksami NAO a sezonowg temperaturg stanowi artefakt statystyczny. W rzeczywistosci korelacje tempe-
ratury ,,wiosny” z ,,wiosennym NAO” wymusza zmienno$¢ ci$nienia atmosferycznego (wskaznika NAO)
w marcu, w pozostaltych dwu miesigcach tej wiosny (kwiecien, maj) zadnych istotnych zwigzkéw migdzy
tymi wielko$ciami si¢ nie obserwuje (patrz nastepny podrozdzial). To samo dotyczy ,,jesieni”’, w ktorej
korelacje migdzy temperaturg sezonowa a sezonowym NAO uzaleznione sa od zwiazkow wystepujacych
tylko we wrze$niu (w niektorych latach) lub tylko w pazdzierniku (w innych latach).

3.3. Zwigzki przebiegu temperatury z NAO w cyklu rocznym

W przebiegu miesi¢cznej temperatury powietrza wystepuje cykl roczny. Pierwszym etapem badan byta
analiza zwigzkow, jakie zachodza miedzy przebiegiem miesigcznej temperatury powietrza (dalej Tm) na
poszczegodlnych stacjach a miesigcznymi wskaznikami NAO CRU (Jones i in. 1997). Jej wyniki zestawiono
w tabeli 4. Analiza wykazuje, ze sila zwiazkow miedzy Tm a NAO jest najwigksza w ciagu czterech miesigcy
— od grudnia do marca. W tym okresie korelacje na wszystkich stacjach sg wysoce istotne (p < 0,001). Na
stacjach potozonych nizej (Jelenia Goéra, Legnica) maksimum sity zwigzkéw miedzy NAO a temperatura
powietrza w tym okresie zaznacza si¢ w styczniu, w Karpaczu jest to grudzien-styczen, a na najwyzej poto-
zonej Sniezce jest opdznione i wystepuje dopiero w lutym. Srednio w tym okresie najstabsze (r?) powiazania
miedzy NAO a Tm wystepuja na najwyzej potozonej Sniezce, jednak na tej stacji statystycznie istotne zwiazki
z NAO wystepuja nieprzerwanie przez 8 miesiecy w roku — od sierpnia do marca wiacznie (tab. 4, ryc. 4).

Wspotczynnik korelaci
Wspétezynnik korelacji

01 02 03 04 05 06 OV 08 09 10 11 12

Wspétczynnik korelacji
Wspétezynnik korelaciji

Jelenia Gora

01 02 03 04 05 06 O7 08 09 10 11 12 01 02 03 04 05 06 0OV 08 09 10 11 12

Ryec. 4. Rozktad wspotczynnikow korelacji migdzy miesigcznymi szeregami indeksow NAO CRU
a szeregami miesigcznej temperatury powietrza na stacjach Karkonoszy i ich przedpola
w latach 1951-2015. Zaznaczono poziom istotnoséci 0,001 oraz 0,05

Na nizej potozonej stacji Karpacz, statystycznie istotne zwiazki Tm z NAO s3 o miesigc krotsze i trwaja od
wrzeé$nia do marca, a na najnizej lezacych stacjach Jeleniej Gorze i Legnicy zwiazki takie wystepuja w dwu
okresach, pierwszym — obejmujacym wrzesien i pazdziernik, drugim — okres od grudnia do marca. Jest to
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podobny obraz do tego, jaki uzyskali Olszewski i in. (2007) na Swietym Krzyzu (Lysogory), z tym, ze tam
istotne korelacje wystepowaly jeszcze w sierpniu. Nie jest jasne co jest przyczyna tego, ze w Jeleniej Gorze
i Legnicy w listopadzie nie wystgpuja istotne zwiazki migdzy Tm a NAO.

Wystepowanie najsilniejszych zwiazkéw miedzy miesiecznymi indeksami NAO a temperaturg powietrza
w okresie od grudnia do marca jest typowe dla obszaru catej Polski (Marsz i Styszynska 2001, Kozuchowski
i Degirmendzi¢ 2002, Kozuchowski 2004), przy czym najwyzsze wspdlczynniki korelacji obserwuje si¢
w zachodniej Polsce, skad ich sita zmniejsza si¢ stopniowo wraz z przemieszczaniem si¢ na wschod i potud-
niowy wschod. W tym konteks$cie, relatywnie niskie wspolczynniki korelacji miedzy NAO a Tm w okresie
od grudnia do marca na Sniezce sa zdecydowanie nietypowe. W tych samych miesigcach okresu zimowego
warto$ci wspotczynnikow korelacji w grudniu, styczniu i marcu rosng wraz ze spadkiem wysokosci stacji,
stajac si¢ najwyzsze na przedpolu Sudetow (Legnica). Jedynie w lutym sita zwigzkow migdzy NAO a Tm na
omawianym obszarze wyréwnuje si¢ i nie wykazuje istotnych réznic (r od 0,61 do 0,63).

Tab. 4. Warto$ci wspotczynnikow korelacji migdzy temperatura miesi¢czng na stacjach Karkonoszy i ich przedpola
a miesigcznymi indeksami NAO CRU w latach 1951-2015. Istotne statystycznie (p < 0,05) wartoSci
wspotczynnikoéw korelacji oznaczono pogrubionym drukiem, wartos$ci wysoce istotne (p < 0,001) dodatkowo *

Stacja Miesigce
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
Sniezka 0,51* 063* 052 009 009 -013 -002 0,27 042 035 025 0,52*
Karpacz 0,66* 0,64 057 007 008 -021 -003 021 034 030 028 0,66
Jelenia Gora | 0,72* 0,61* 060* 0,11 008 -020 -003 018 042 037 024 0,66
Legnica 0,75 061* 062* 013 013 -013 -003 0,22 041 042* 023 0,66

Stopien objasnienia zmienno$ci miesigcznej temperatury powietrza zimg przez miesigczng zmienno$é
indeksow NAO, mimo, Ze najsilniejszy w ciggu roku, jest niewielki — zmienno§¢ NAO objasnia w styczniu
55% zmiennosci temperatury w Legnicy, 50% w Jeleniej Gorze, 42% w Karpaczu i zaledwie 25% wariancji
temperatury na Sniezce.

W miesigcach wiosennych i letnich istotne zwigzki migdzy Tm a NAO na Zadnej ze stacji nie wystgpuja.
Korelacje sg bardzo stabe, w czerwcu i lipcu zmieniajg znak na ujemny. Oznacza to, ze w ,,cieplej porze roku”
zmienno$¢ NAO nie wywiera zadnego mierzalnego wptywu na Tm, a na zmiennos$¢ temperatury miesigczne;j
na tym obszarze i o jej zmienno$ci decydujg inne czynniki.

4. Stabilnos$¢ zwiazkoéw NAO z miesieczna temperaturg powietrza

W analizowanym 65.leciu mozna wyr6zni¢ dwa wyrazne okresy jednoczesnej zmiany rezimu tempera-
tury powietrza i rezimu NAO. Ich granica przypada, jak juz wczes$niej wspomniano, na przetom lat 1987
i 1988. Rysuje si¢ problem — czy charakter zwigzkéw migdzy Tm a NAO jest w obu okresach staty, czy tez
charakter zwigzkow si¢ zmienia? Odpowiedz na to pytanie daje poréwnanie rozkltadéow wspotczynnikow
korelacji migdzy zmiennymi w obu okresach (tab. 5). Wynika z niego, ze zwigzki Tm z NAO w Karkono-
szach i na ich przedpolu sa niestabilne. Sita zwiazkow i ich rozktad w czasie sa w obu okresach odmienne.

Jesli zwrdci¢ uwage na zachowanie si¢ tylko istotnych statystycznie zwigzkdw, to trzeba zauwazy¢, ze
ujawniajace si¢ w catym rozpatrywanym okresie 1951-2015 raczej stabe zwiazki we wrze$niu i pazdzierniku
(tab. 4), okazujg sie by¢ w pierwszej czesci szeregu (1951-1987) we wrze$niu zwigzkami umiarkowanej sity
(r od 0,51 do 0,61), a w drugiej (1988-2015) — zwiazki te, poza Legnica, traca istotno$¢ i ich wystepowanie
przesuwa si¢ na pazdziernik, przy czym sita zwigzku roénie (r od 0,58 do 0,67), najmocniej w Jeleniej Gorze
i Legnicy. W drugiej czgsci szeregu, w listopadzie, na wszystkich stacjach zwiazki staja si¢ nieistotne, by
w grudniu istotnie wzrosnaé — najstabiej na Sniezce, najsilniej w Legnicy (tab. 5). W styczniu zwiazki w dru-
gim okresie stabng na catym obszarze, najsilniej na Sniezce, gdzie przestaja by¢ istotne statystycznie (tab. 5),
natomiast w lutym istotnie wzrastaja na Sniezce, a na pozostatych stacjach nieznacznie maleja. W marcu sita
zwigzkoéw na Sniezce wyraznie spada, w Karpaczu wzrasta nieznacznie, a wraz ze zmniejszaniem si¢ wyso-
kosci stacji nad poziom morza (Jelenia Gora, Legnica) nastepuje ich istotny wzrost.
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Tab. 5. Wartos$ci wspotczynnikow korelacji (r) miesigcznej temperatury powietrza na stacjach Karkonoszy
i ich przedpola z miesigcznymi wskaznikami NAO CRU w okresie 1951-1987 oraz 1988-2015
i ich poziom istotnosci (p). Wartosci wspotczynnikow korelacji istotne na poziomie p < 0,05 pogrubiono

Okres Miesigce

01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12

Sniezka
1951-1987 | " 058 064 049 009 024 -014 -001 026 051 017 033 047
p| 0000 0000 0002 0618 0160 0,403 0,941 0,119 0,001 0,317 0,048 0,004
1988-2015 ri 029 1061 053 008 -005 -002 006 032 037 058 017 0,57
p| 0133 0,001 0,004 0,703 0,818 0,909 0,765 0,099 0,056 0,001 0,391 0,002

Karpacz
1951-1987 | ' 065 061 052 o007 018 -025 010 020 058 024 035 057
p| 0000 0000 0001 0678 0,275 0,133 0,574 0,244 0,000 0,153 0,029 0,000
1988-2015 | " 0,63 060 o066 004 008 004 001 030 038 062 024 0,78
p | 0,000 0,001 0,000 | 0,835 0695 0,824 0,952 0,121 0,046 0,000 0,223 0,000

Jelenia Gora
1951-1987 | ' 0,73 061 053 013 018 -024 002 009 061 018 026 054
p| 0000 0000 0001 0460 0282 0,154 0,909 0,604 0,000 0,281 0,122 0,001
1988-2015 | ' 066 055 o071 o007 002 -003 002 029 034 065 022 0,78
p| 0000 0002 0000 0,729 0927 0,88 0,902 0,140 0,075 0,000 0,251 0,000

Legnica
1951-1987 | ' 0,76 059 054 012 024 -016 002 024 053 028 024 051
p| 0000 0000 0001 0476 0147 0,341 0,920 0,152 0,001 0,088 0,152 0,001
1988-2015 | ' 068 059 o073 013 002 -0,03 002 024 038 067 022 0,80
p | 0,000 | 0,001 0,000 0,49 0919 0,868 0,928 0,213 0,047 0,000 0,267 0,000

Uwaga: wobec niejednakowej liczebnosci szeregow 1951-1987 i 1988-2015, wartosci r dla okre$lonych p sg odmienne

Tak wigc w warunkach nasilenia cyrkulacji strefowej typu NAO zwigksza si¢ sita zwigzkoéw w pazdzier-
niku i grudniu, przy czym wzrost tej sity jest odwrotny do wysokosci stacji — najwigksze wzrosty zachodza
na przedpolu Sudetow. W koficu zimy (marzec) zwiazki stabng na stacji najwyzej potozonej (Sniezka),
a rosng na stacjach potozonych nize;j.

4.1. Hipotezy na temat przyczyn niestabilnosci zwiazkéw Tm z NAO

Doszukujgc si¢ przyczyn niestabilno$ci zwigzkéw migdzy NAO a Tm — ich ostabienia na wigkszych
wysoko$ciach (Sniezka, Karpacz) i wzmacniania na stacjach nizej potozonych (Jelenia Goéra, Legnica),
rozpatrzono kilka hipotez, badajgc miedzy innymi zwiazki migdzy NAO i Tm a sktadowymi strefowa
i merydionalng wiatru geostroficznego na poziomach 925 i 850 hPa, cinieniem atmosferycznym na poziomie
morza (dalej SLP), etc. W rezultacie przeprowadzonych analiz znaleziono dwie potencjalne przyczyny
opisanej niestabilnosci. Obie, przynajmniej statystycznie, powigzane sg ze zmieniajacymi si¢ w kolejnych
okresach czestotliwoscig i amplitudg dodatnich faz NAO.

Przedstawienie petnych wynikow badan nad przyczynami wystgpujacej niestabilnosci zwigzkow migdzy
NAO a temperaturg powietrza w Sudetach i na ich przedpolu nie jest w tej chwili mozliwe, wymaga bowiem
prac o wiele bardziej szczegétowych i analiz w znacznie wigkszej skali przestrzennej. Przedstawione dalej
przyczyny stanowig rezultat wstepnych badan, ktérych wyniki niekoniecznie musza zosta¢ potwierdzone
przez badania makroskalowe.

Pierwsza analizowana przyczyna byla proba wykrycia ewentualnych réznic w ksztattowaniu si¢ sktado-
wych strefowych i poludnikowych wiatru geostroficznego oraz kierunku i predkosci wiatru geostroficznego
miedzy oboma okresami, ktére moglyby w jaki$ bardziej radykalny sposéb zmieni¢ warunki naptywu mas
powietrza nad obszar Sudetow. Dla tego celu obliczono ze sktadowych strefowej i potudnikowej wiatru
geostroficznego jego kierunek i predkosé.

Brak jednoznacznych zwigzkéw miedzy wskaznikiem NAO a sktadowa merydionalng wiatru geostro-
ficznego na poziomach 925 i 850 hPa w gridzie 2,5 x 2,5° o wspétrzednych centrum 50°N i 15°E. Zwigzki sg
stabe, nieistotne i zmieniajg znaki. Sktadowa strefowa wiatru geostroficznego jest istotnie dodatnio powigzana
z miesigcznymi indeksami NAO CRU w ciaglym okresie od listopada do marca oraz w maju na obu rozpatry-
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wanych poziomach, sita zwigzku jest w poszczegdlnych miesigcach podobna (r od 0,64-0,66 w styczniu do
0,42-0,45 w grudniu i 0,26-0,28 w listopadzie).

Analiza regresji wykazuje, ze w miesigcach zimowych zmienno$¢ sktadowych strefowej i merydionalnej
wiatru geostroficznego na poziomie 850 hPa objasnia na Sniezce od 0% (w grudniu) do 45% wariancji tem-
peratury w lipcu. Znacznie lepsze obja$nienie wariancji temperatury miesiecznej wystepuje od kwietnia do
lipca wlacznie (od 18 do 45%), a nastgpnie we wrzesniu (39%). W sierpniu wystepuje nagly spadek objasnienia
zmienno$ci temperatury przez sktadowe wiatru geostroficznego (7%). Od pazdziernika do marca wiacznie
stopien objasnienia wariancji Tm przez zmienno$¢ skladowych jest niski, od 2% w grudniu (nieistotne) do
21% w lutym. Co ciekawe, w kilku miesigcach rola sktadowej strefowej (!) w ksztaltowaniu zmian tempe-
ratury miesigcznej na Sniezce staje si¢ znikomo mala (nieistotna) i prawie cata lub cala zmienno$é objasnia
sktadowa merydionalna (w maju, sierpniu, wrzesniu, pazdzierniku, listopadzie).

Na stacjach Jelenia Gora i Legnica nie obserwuje si¢ takiego obnizenia objasnienia wariancji przez
sktadowe wiatru geostroficznego na poziomie 925 hPa w catym okresie zimowym. Przejsciowe oslabienie
objasnienia zaznacza si¢ tylko w marcu, gdzie spada do ~11%. Przeci¢tne objasnienie wariancji w grudniu,
styczniu i lutym przez sktadowe wiatru geostroficznego to 36-49%. W cieptej porze roku (kwiecien-lipiec
1 wrzesien) stopien objasnienia wariancji Tm na tych stacjach jest podobny (Srednio ~39%) jak w chiodnej
porze roku, z glebokim minimum w czerwcu (5-15%) i sierpniu (8-13%). Rowniez w kilku miesigcach
zmienno$¢ skladowej merydionalnej objasnia taki sam lub wickszy odsetek wariancji Tm, niz skladowa
strefowa (kwiecien, maj, pazdziernik). Na stacji Karpacz objasnienie wariancji temperatury miesigcznej
przez sktadowe wiatru geostroficznego ma charakter posredni migdzy stacjami lezacymi ponizej, a Sniezka,
z tym, ze nieco lepiej objasniona jest zmienno$¢ w chtodnej porze roku, niz w cieptej. Na stacji Karpacz, co
odbiega od pozostalych, przez 7 miesiccy w roku wigksza czes¢ wariancji lub cata wariancje Tm objasnia
sktadowa merydionalna wiatru geostroficznego.

Majac na wzgledzie, ze sktadowe strefowe na obu poziomach (925 i 850 hPa) s3 istotnie skorelowane
z miesiecznymi indeksami NAO CRU w sezonie chtodnym (od listopada do marca) i w maju, dziwi silne
ostabienie wptywu zmian intensywnosci adwekcji z zachodu na temperature powietrza na Sniezce, zwlaszcza
w drugim podokresie (poza lutym). W calym badanym okresie (1951-2015) na tej stacji rola objasnienia Tm
przez sktadowsa strefowg w pazdzierniku, listopadzie i grudniu jest praktycznie zerowa, w styczniu obie
sktadowe objasniaja po okoto 6% wariancji. Tylko w lutym rola cyrkulacji strefowej w obja$nieniu wariancji
Tm rosnie (w calym badanym okresie sktadowa strefowa na 850 hPa objasnia ~22%, a w drugim podokresie
az 61% wariancji Tm).

Uzyskany obraz zmian predkosci 1 kierunkow wiatru geostroficznego migdzy oboma okresami wyjasnia
tylko czeSciowo przyczyny obserwowanej niestabilnosci zwigzkow migdzy NAO a Tm w cieptej porze roku,
raczej nie wyjasnia przyczyn niestabilnosci w chtodnej czesci roku, a zwlaszcza nie wyjasnia silnej zmiany
zwigzkéw miedzy NAO a temperaturg powietrza na Sniezce zima.

Zmiany predkosci wiatru geostroficznego na poziomach 925 i 850 hPa, w okresie 1988-2015, wykazuja
istotne statystycznie dodatnie zwiazki z indeksem NAO CRU w okresie od listopada do marca, natomiast
w okresie wczesniejszym (1951-1987) takie zwigzki wystepowaty tylko w grudniu, styczniu i marcu. Roéwniez
sita zwigzkow migdzy miesigczng predkoscia wiatru a miesigcznymi indeksami NAO w okresie 1988-2015
jest wyraznie wigksza niz w okresie poprzedzajacym.

Zmiany predkosci wiatru migdzy oboma okresami sg wigksze na poziomie 850 hPa, niz na poziomie 925
hPa. W drugim z rozpatrywanych okresow (1988-2015), w lutym i marcu, gdy wartosci indeksu NAO wzrosty,
$rednia predko$¢ wiatru geostroficznego na poziomie 850 hPa wzrosta o okoto 1,5-2 m-s™, a na poziomie
925 hPa tylko o okoto 0,8-1,6 m-s™ (ryc. 5) w stosunku do okresu wcze$niejszego.

Zmiany $redniego miesiecznego kierunku wiatru w obu okresach zachowywaty si¢ odwrotnie. Byly one
znacznie bardziej stabilne na poziomie 850 hPa niz na nizszym poziomie 925 hPa. Jednak w okresie zimowym,
od grudnia do marca wlacznie, na obu poziomach réznice $rednich kierunkéw migdzy okresami nie przekra-
czaja £10° i w obu okresach zdecydowanie dominuja naptywy zachodnie (260-280°; ryc. 6). Silniejsze zmiany
srednich miesigcznych kierunkoéw wiatru na poziomie 925 hPa mi¢dzy oboma okresami zaszty jedynie
w maju i czerwcu, gdy w okresie 1988-2015 $redni kierunek wiatru zmienit si¢ z ~330° na ~300° (ryc. 6).
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Rye. 5. Srednie miesigczne predkosci wiatru geostroficznego na poziomach 925 i 850 hPa
w gridzie 50°N, 15°E w dwu podokresach: 1951-1987 i 1988-2015
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Rye. 6. Srednie miesigczne kierunki wiatru geostroficznego na poziomach 925 i 850 hPa
w gridzie 50°N, 15°E w podokresach: 1951-1987 i 1988-2015

W tych miesigcach, w obu okresach, na zadnej stacji temperatura powietrza nie jest istotnie powigzana
z NAO (tab. 5), tak wigc trudno uznaé te zmiany kierunku wiatru geostroficznego za przyczyne zr6znicowania
sity zwigzkéw migdzy NAO a Tm.

Temperatura powietrza na poszczego6lnych stacjach przez wigkszo$¢ miesigcy w roku jest silnie powigzana
z predko$cia wiatru geostroficznego, przy czym charakter zwigzkow wykazuje wyrazng zmienno$¢ roczna.
Na stacjach nizej potozonych — Karpaczu, Jeleniej Gorze i Legnicy — wzrost predkosci wiatru w okresie od
kwietnia do wrze$nia pociagga za sobg spadek temperatury, w okresie od pazdziernika do marca — jej wzrost.
Na Sniezce okres wystepowania ujemnych korelacji miedzy predko$cia wiatru jest wydtuzony i trwa do paz-
dziernika-listopada (tab. 6). Te ujemne zwigzki miedzy temperaturg powietrza a predko$cig wiatru w okresie
od kwietnia do wrze$nia nie maja zadnych zwigzkoéw przyczynowych ze zmiennoscia NAO — temperatura
powietrza w tych miesigcach nie wykazuje zwigzkow z NAO.

Na Sniezce w okresie chfodnym dodatnie zwigzki miedzy predko$cia wiatru a temperaturg sa stabe, stajac
si¢ istotne tylko w czasie jednego miesigca pod koniec zimy. W latach 1951-1987 istotne zwigzki wystepo-
waty w marcu, w nastgpnym okresie (1988-2015) ich wystapienie uleglo przesuni¢ciu na luty. Przesunigcie
wystapienia istotnych zwigzkoéw miedzy temperaturg a predkoscia wiatru miedzy oboma okresami z marca
na luty i silne wzmocnienie ich sity w okresie 1988-2015 zaznaczyto si¢ na wszystkich rozpatrywanych tu
stacjach.

Silny wzrost temperatury powietrza w lutym, jaki wystapit w drugim okresie (1988-2017) na wszystkich
stacjach za wyjatkiem Sniezki, mozna wigzaé ze wzrostem predkoséci wiatru w tym miesigcu. Poniewaz pred-
kos$ci wiatru od grudnia do lutego w tym okresie sa wysoce istotnie powigzane ze zmiennosciag wskaznika
NAO, mozna przyjac, ze wzrost predkosci wiatru, powodujacy wzrost temperatury na wszystkich stacjach
w lutym, moze stanowi¢ konsekwencje wzrostu wartosci wskaznika NAO w tym miesiacu.
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Tab. 6. Warto$ci wspotczynnikow korelacji miesigeznej predkosci wiatru geostroficznego na poziomie 925 hPa
Z miesigczng temperaturg powietrza na stacjach Karkonoszy i ich przedpola w latach 1951-1987 i 1988-2015

Okres Miesigce
01 [ 02 | 03 [ 04 | o5 J o6 [ o7 | o8 [ 09 | 10 [ 11 | 12
Sniezka
1951-1987| 0,28 | 0,02 | 042 | -0,52 | -0,53 | -0,70 | -0,74 | -0,42 | -0,41 | -0,22 | -0,01 | 0,22
1988-2015| 0,18 0,55 | 002 | -024 | -068 | -059 | -0,68 | -0,43 | -0,62 | -0,07 | 0,24 | -0,17
Karpacz
1951-1987| 0,49 | 0,13 | 042 | -0,40 | -0,60 | -0,52 | -0,71 | -0,23 | -0,27 | 0,14 | 0,31 | 0,55
1988-2015| 068 | 0,70 | 0,17 | -0,45 | -0,75 | -0,52 | -0,66 | -0,37 | -0,53 | 0,05 | 0,37 | 0,58
Jelenia Gora
1951-1987| 0,67 | 0,25 | 0,52 | -0,39 | -0,55 | -0,61 | -0,64 | -0,25 | -0,21 | 0,22 | 0,42 | 0,68
1988-2015| 0,76 | 0,73 | 0,28 | -0,12 | 0,69 | -0,52 | -0,69 | -0,26 | -0,47 | 0,06 | 0,46 | 0,59
Legnica
1951-1987| 0,70 | 0,33 | 055 | -0,33 | -0,48 | -0,69 | -0,69 | -0,33 | -0,27 | 0,28 | 0,50 | 0,70
1988-2015| 0,78 | 0,74 | 031 | -0,12 | -0,70 | -0,54 | -0,69 | -0,35 | -0,53 | 0,15 | 0,51 | 0,64

Uwaga: wobec niejednakowe;j liczebno$ci szeregdw 1951-1987 i 1988-2015, wartosci r dla okreslonych p s odmienne

Wraz ze wzrostem S$redniej miesi¢cznej predkosci wiatru zmniejsza si¢ udzial cisz i ro$nie turbulencja
w warstwie tarcia, sprzyjajaca silniejszemu wymieszaniu powietrza w tej warstwie. W rezultacie pionowy
gradient temperatury zmniejsza si¢. Zachodzace zimg w dodatnich fazach NAO czgste naptywy cieplego
powietrza, ktérym towarzyszy zwickszona turbulencja, nie pozwalaja na utrzymywanie si¢ w kotlinach i na
réwninach przyziemnej warstwy wychtodzonego powietrza (inwersji). Moze to stanowi¢ przyczyne silniejszego
wzrostu temperatury powietrza przy dodatnich fazach NAO na stacjach w Legnicy i Jeleniej Gorze. Do partii
grzbietowych Karkonoszy, ktore zwieficza Sniezka dociera powietrze relatywnie chlodniejsze, stad i zmien-
no$¢ temperatury powietrza na tej wysokosci jest odpowiednio mniejsza, co skutkuje stabszym powigzaniem
temperatury powietrza z NAO (i stabszym wzrostem temperatury). Jest to podobny proces do opisanych przez
Kozuchowskiego (2012) r6znic w przebiegu temperatury powietrza miedzy Kasprowym Wierchem a Zako-
panym, zachodzacych wraz ze zmiang predkosci wiatru.

Druga analizowang przyczyna wystepujacej niestabilnosci zwigzkéw miedzy NAO a Tm moze by¢
stwierdzona zmiana ci$nienia atmosferycznego migdzy oboma podokresami. W drugim podokresie (1988-
2015) ci$nienie atmosferyczne w rejonie Sudetdéw w stosunku do pierwszego okresu (1951-1987) wzrosto,
przy czym wzrost ten nastapit w okresie od listopada do sierpnia. Najsilniejszy wzrost ci$nienia, od 1 do ponad
2 hPa, nastapit zimg (Srednie wieloletnie — ryc. 7). Wystepujacy wzrost SLP moze by¢ interpretowany jako
rezultat przesuwania si¢ zasiggu Wyzu Azorskiego na wschod — pétnocny-wschod w czasie silnych dodatnich
faz NAO (Folland i in. 2009, Lehmann i in. 2011).
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Ryec. 7. Przebieg $rednich miesigcznych wartos$ci ci$nienia atmosferycznego na poziomie morza (SLP)
w rejonie Sudetéw i ich przedpola (grid 50°N, 15°E) w podokresach 1951-1987 i 1988-2015
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Zmiany miesigcznego ci$nienia na poziomie morza w catym okresie badan i w obu podokresach sa
skorelowane ze zmianami indeksu NAO, i korelacje te sa bez wyjatku dodatnie — wystapieniu dodatniej fazy
NAO towarzyszy wzrost SLP w szeroko rozumianym rejonie Sudetow. Jednak nie we wszystkich miesigcach
te korelacje sg istotne (tab. 7).

Tab. 7. Warto$ci wspotczynnikow korelacji migdzy miesigcznymi indeksami NAO CRU a ci$nieniem atmosferycznym
na poziomie morza w gridzie S0°N, 15°E w catym okresie badan (1951-2015) i dwu podokresach:
1951-1987 i 1988-2015. Wartosci wspotczynnikow korelacji istotne statystycznie (p < 0,05) pogrubione

Miesigce
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
1951-2015| 0,24 036 046 013 038 045 046 050 032 044 039 0,28
1951-1987| 0,19 034 048 003 050 o051 041 047 018 048 051 017
1988-2015| 019 034 o042 026 033 067 064 060 058 049 025 042

Okres

Nietrudno zauwazy¢, ze w drugim podokresie liczba miesigcy, w ktorych wystepuja istotne korelacje
miedzy SLP a NAO zmniejszyla si¢ i korelacje te s3 najsilniejsze w miesigcach cieplej pory roku. W porze
zimowej, w ktorym wptyw NAO na Tm jest najwyrazniejszy, we wszystkich badanych okresach w styczniu
korelacje te sg nieistotne statystycznie, w pierwszym podokresie (1951-1987) ma to miejsce w grudniu
i styczniu, a w drugim (1988-2015) — w styczniu i lutym. Oznacza to, ze w tych miesigcach zmiany NAO nie
regulowaty zmienno$ci SLP w rejonie Sudetow.

Mozna wstepnie zatozy¢, ze wzrost SLP pociagga za sobg spadek zachmurzenia i w konsekwencji wzrost
ustonecznienia rzeczywistego (dalej U). Seria obserwacyjna ustonecznienia ze Sniezki wykazuje, ze w latach
1951-2015 takie korelacje wystepuja w ciagu calego roku i sg statystycznie istotne. Wzrost SLP pociaga za
soba na Sniezce wzrost ustonecznienia (tab. 8). W zwiazkach jakie zachodza miedzy SLP a U w obu badanych
podokresach zauwaza si¢ pewne niewielkie réznice, z ktorych najwazniejsza wydaje si¢ wzrost sity zwiazku
U z SLP w styczniu i do$¢ wyrazne ostabienie tego zwigzku w grudniu w drugim podokresie.

Tab. 8. Wartosci wspotczynnikow korelacji migdzy SLP w gridzie 50°N, 15°E a ustonecznieniem (godziny)
na Sniezce w calym okresie badan (1951-2010) i jego dwoma podokresami 1951-1987 i 1988-2015.
Istotne statystycznie (p < 0,05) wartosci wspolczynnikow korelacji oznaczono pogrubionym drukiem

Miesigce
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
1951-2015| 064 056 054 035 063 037 053 045 041 060 063 054
1951-1987| 053 058 050 029 060 042 045 033 027 066 065 0,60
1988-2015| 0,70 055 062 037 061 021 063 055 061 048 059 048

Okres

Z kolei, miedzy ustonecznieniem a temperatura powietrza na Sniezce przez wicksza czes¢ roku wyste-
puja silne zwiazki — wzrost U pociaga za soba wzrost temperatury powietrza (tab. 9). Rowniez te zwiazki
wykazuja zréznicowanie miedzy podokresami. W drugim podokresie, w lutym zwigzki migdzy U a Tm staja
si¢ bliskie zeru. Jednoczesnie jest to miesigc, w ktorym sita zwigzku migdzy indeksem NAO a Tm w drugim
podokresie jest najwigksza w ciggu calej zimy. W obrazie kombinacji wspotczynnikéw korelacji migdzy
NAO a SLP, SLP a U, U a Tm i wreszcie migdzy NAO a Tm, jakie wyst¢puja zima, rysuja si¢ paradoksy
i pozorny chaos.

Tab. 9. Wartosci wspotczynnikéw korelacji migdzy ustonecznieniem rzeczywistym a miesi¢czng temperaturg
powietrza na Sniezce w catym okresie badan (1951-2010) i jego dwoma podokresami 1951-1987 i 1988-2015.
Istotne statystycznie (p < 0,05) wartosci wspolczynnikow korelacji oznaczono pogrubionym drukiem

Miesigce
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
1951-2015| 0,27 0,07 034 058 055 069 081 073 071 048 043 023
1951-1987| 0,45 0,0 031 055 041 065 075 065 062 050 050 0,08
1988-2015| 033 002 o043 055 062 073 08 070 082 050 032 041

Okres
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Wyjasnienie tego pozornego chaosu moze okazaé si¢ dos¢ proste. Na warto$¢ miesigcznej temperatury
powietrza na Sniezce w okresie zimowym wywieraja jednoczesnie wplyw rézne czynniki: adwekcyjny —
zwigzany z charakterem cyrkulacji atmosferycznej (NAO oraz inne postaci cyrkulacji potudnikowej) i solarny
— zwigzany z doptywem energii, ktory w jakims§ stopniu stanowi funkcje ustonecznienia. Dodatkowo zmienno$¢
SLP, ktora jest stabo w okresie zimowym powigzana z NAO, bardzo silnie wplywa na Sniezce na zmiany
ustonecznienia.

Ostabienie w drugim podokresie (1988-2015) zwiazkow migdzy NAO a SLP w okresie zimowym (tab. 4)
i jednoczesny wzrost SLP (ryc. 7) oraz ,,wzmocnienie” sity zwigzkéw miedzy SLP a ustonecznieniem (tab. 7)
powoduje, Ze miesigczna temperatura powietrza na Sniezce ksztattowana jest w réznych ,rytmach”, choé ze
zmieniajaca si¢ w funkcji czasu ,,sil3” jednoczesnie. Na makroskalowe dziatanie NAO, regulujace generalne
cechy temperatury miesigcznej, naktada si¢ bardzo silnie dziatajacy na zmiany temperatury doptyw promie-
niowania stonecznego. Analiza regresji wykazuje, ze w pierwszym podokresie (1951-1987) zmiana $redniej
wartos$ci SLP z okresu od grudnia do marca o 1 hPa pociagata za soba zmiang ustonecznienia w tym samym
okresie o 12,8(+3,8) godziny, zgodnie ze znakiem zmian SLP. W drugim podokresie (1988-2015) taka sama
zmiana SLP o 1 hPa pociagata za soba zmian¢ ustonecznienia w okresie od grudnia do marca az o 17,5(+4,5)
godziny.

Przeprowadzone analizy wskazuja, ze przebieg miesigcznej temperatury powietrza na Sniezce w drugim
podokresie stanowi sum¢ sygnatu cyrkulacji atmosferycznej i silniejszego niz poprzednio (w pierwszym
podokresie) doptywu energii stonecznej (tab. 8). Udzial poszczegdlnych czynnikow w ostatecznym uksztat-
towaniu wartosci temperatury danego miesigca jest zmienny w czasie. Oba czynniki wystepujac jednoczesnie
W czasie miesigca, z 16zng sita wplywajac na warto$¢ temperatury powietrza. Analiza regresji wielokrotnej
migdzy Tm a NAO i ustonecznieniem wykazata, ze w pierwszym podokresie (1951-1987) w miesigcach
zimowych (grudzien-marzec) temperatura powietrza na Sniezce w istotny sposob zalezata od NAO, natomiast
w drugim podokresie (1998-2015), w grudniu i marcu — rowniez od ustonecznienia, ktore w tych miesigcach
zaczelo objasniac¢ 14-15% zmienno$ci temperatury powietrza.

Bardziej wnikliwa analiza sugeruje, ze zjawisko to moze mie¢ charakter lokalny i stanowié przejaw
osobliwosci ksztaltowania si¢ pola zachmurzenia w rejonie Sniezki. Wspotczynniki korelacji miedzy serig
ustonecznienia na Sniezce a temperaturg miesieczng w Karpaczu, odlegtym od Sniezki okoto 4-4,5 km w linii
prostej, s w grudniu, styczniu i lutym ujemne, natomiast od kwietnia do pazdziernika dodatnie i statystycznie
istotne. W tym samym drugim podokresie, na stacjach nizej potozonych, sita zwigzkéw Tm z NAO utrzymata
si¢ zimg na niezmienionym poziomie lub wzrosta. Wydaje si¢ to rowniez sugerowac, ze opisane ,,dziwne”
zachowanie si¢ zwigzkéw Tm z NAO na Sniezce ma zwigzek ze specyficzna sytuacja nefologiczna, jaka
ksztattuje si¢ w rejonie tego szczytu, a wzrost temperatury miesigcy zimowych na nizej potozonych stacjach
w drugim podokresie stanowi efekt wzrostu intensywnosci NAO.

Mozna przypuszczaé, ze wzrost SLP, ktory nastgpil na obszarze Sudetow i ich przedpola w drugim
podokresie, jesli miat rOwniez bardziej wyrazny wptyw na zachmurzenie/ustonecznienie, to doprowadzit do
jeszcze wigkszego oslabienia, i tak bardzo stabych zwigzkéw NAO z miesigczng temperatura powietrza
w miesigcach cieptej pory roku na stacjach na przedpolu Sudetéw i w Kotlinie Jeleniogorskie;j.

5. Whioski

1. Sila zwigzkoéw miesigcznej temperatury powietrza z NAO na obszarze Karkonoszy i ich przedpola maleje
wraz ze wzrostem wysokoS$ci nad poziom morza.

2. Na wszystkich stacjach okresem najsilniejszych i istotnych statystycznie korelacji temperatury powietrza
z NAO jest okres od grudnia do marca wlacznie. W tym okresie zmiana indeksow NAO w wieloleciu
1951-2015 objasnia od 41% zmiennosci temperatury na Sniezce do 56% w Legnicy. W styczniu — od 25%
zmiennosci temperatury na Sniezce do 55% w Legnicy.

3. Na stacjach nizej potozonych niz Sniezka brak istotnych zwigzkéw migdzy NAO a temperatura w okresie
od kwietnia do sierpnia (w Legnicy od kwietnia do wrzesnia), podczas gdy na Sniezce od kwietnia do
lipca wiacznie.
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4. Zauwaza si¢ réznice w momencie wystapienia maksimum sily korelacji NAO z temperaturg miesigczna
miedzy stacjami polozonymi na r6znych wysokosciach. Na przedpolu Sudetow, w Kotlinie Jeleniogorskiej
oraz na pétnocnych stokach Karkonoszy maksimum wystgpuje w styczniu, na glownym grzbiecie Karko-
noszy (Sniezka) — najsilniejsze korelacje wystepuja w lutym.

5. Na stacjach polozonych wysoko istotne statystycznie korelacje $redniej temperatury miesigcznej z NAO
sg stabsze, ale okres wystepowania takich korelacji jest dtuzszy, niz na stacjach lezacych nizej (Sniezka
— 8 miesiecy, Karpacz i Jelenia Gora — 7, Legnica — 6 miesiecy).

6. Na stacjach potozonych powyzej 500 m n.p.m. okresy istotnego skorelowania temperatury z NAO sa
ciggte i trwaja od sierpnia do marca (Sniezka) lub od wrzesnia do marca (Karpacz), na stacjach lezacych
ponizej 400-500 m n.p.m. wystgpuja dwa okresy istotnych zwigzkéw miedzy wskaznikiem NAO a tem-
peratura powietrza — od grudnia do marca oraz we wrzes$niu i pazdzierniku.

7. Zwiazki migdzy NAO a temperaturg powietrza w Karkonoszach i na ich przedpolu nie sg stacjonarne,
ale wykazuja zmiany w czasie. Porownanie dwu podokreséw — 1951-1987 (37 lat) i 1988-2015 (28 lat)
wykazuje, ze najwigksze zmiany sity zwigzkéw miaty miejsce w grudniu, w ktérym doszto do wzmoc-
nienia sily zwigzkow (najsilniejsze na przedpolu, najstabsze na Sniezce). Na wszystkich stacjach doszto
réwniez do ostabienia sity zwiazkow w styczniu (najsilniejsze na Sniezce) i lutym, a wzmocnienia si¢
sity zwigzkéw w marcu (najsilniejsze na przedpolu).

8. Najwazniejsza przyczyng zmiany charakteru zwiazkéw miedzy NAO a temperaturg powietrza migdzy
analizowanymi podokresami jest najprawdopodobniej wzrost ci$nienia atmosferycznego zwigzany
z nasileniem NAO w drugim podokresie (1988-2015). Wzrost SLP zachodzacy w tym czasie w rejonie
Sudetow prowadzi, poprzez wptyw na odpowiednie zmiany zachmurzenia i ustonecznienia do przeciw-
stawnych skutkow — oslabiania sity zwiazkéw miedzy miesi¢czng temperaturg powietrza a miesigcznymi
indeksami NAO na glownym grzbiecie Karkonoszy i ich wzmacniania na obszarach potozonych nizej —
zwlaszcza w Kotlinie Jeleniogorskiej i na przedpolu Sudetow.

9. Uzyskane wyniki potwierdzaja indywidualizm klimatu Karkonoszy. Przejawia si¢ on miedzy innymi
w tym, ze w partiach szczytowych Karkonoszy (Sniezka) najsilniejszy wptyw zmiennosci cyrkulacji
atmosferycznej opisywanej przez NAO na ksztattowanie si¢ temperatury powietrza wystepuje w lutym,
podczas gdy zaréwno w gorach wysokich (Tatry, Kasprowy Wierch; Ustrnul i Czekierda 2007) jak
i niskich (Gory Swietokrzyskie, Swiety Krzyz; Olszewski i in. 2007) ma to miejsce w styczniu. Zjawisko
to moze stanowié przejaw osobliwosci ksztaltowania si¢ pola zachmurzenia i ustonecznienia w rejonie
Sniezki (Urban, Migata i Pawliczek 2018) i wymaga dalszych wielowymiarowych analiz.
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NAO — jej istota, przyczyny i konsekwencje

Dobowe sumy promieniowania UV - rola cyrkulacji atmosferycznej
na przykladzie stacji w Borucinie

Michat Kitowski, Mirostaw Migtus

Katedra Meteorologii i Klimatologii, Uniwersytet Gdanski
michal.kitowski@ug.edu.pl

1. Wstep

W przedmowie do tomu wienczacego konferencje z 2002 roku — “Oscylacja Pétnocnego Atlantyku i jej
rola w ksztattowaniu zmienno$ci warunkow klimatycznych i hydrologicznych Polski” Styszynska i Marsz
wskazujg na znaczny wptyw wspomnianego mechanizmu w ksztaltowaniu zmiennosci zjawisk i procesow
wystepujacych na obszarze Polski. Obok czynnikéw radiacyjnych, cyrkulacja atmosfery odgrywa kluczowa
rolg w ksztaltowaniu poszczegdlnych elementow klimatu (Matuszko 2002). Jednak jak trafnie wskazuja Brys
i Bry$ (2002), w rozwazaniach dotyczacych wptywu Oscylacji Potnocnoatlantyckiej (NAO) na ksztattowanie
i zmienno$¢ warunkéw klimatycznych zdecydowang wigkszo$¢ opracowan stanowig te, traktujace o aspektach
cyrkulacyjnych oraz wptywie NAO na temperatur¢ i opady (m.in. Hurrell 1995, Rogers 1997, Wibig 2000,
Mietus 2002, Marosz 2002). Opracowania dotyczace zwiazku NAO z innymi elementami meteorologiczno-
hydrologicznymi takimi jak promieniowanie, zachmurzenie, wilgotno$¢, parowanie czy bilans wodny stanowia
zdecydowana mniejszo$¢ (Brys$ 2002, Cyberski 2002, Matuszko 2002, Adamczyk 2007).

Promieniowanie stoneczne zmienia si¢ przede wszystkim pod wptywem uwarunkowan astronomicznych.
Mozna wigc twierdzi¢, ze wptyw innych czynnikéw modyfikujacych warto$ci promieniowania jest znikomy.
Jednak jak wskazuje Podstawczynska (2007) cyrkulacja atmosferyczna w ujeciu makroskalowym jest obok
wysokosci Stonca i dlugosei dnia jednym z gtéwnych mechanizméw modyfikujacych wartosci ustonecznienia
i zachmurzenia. Ponadto Autorka w kontek$cie zmienno$ci transmisji promieniowania UV w atmosferze
zwraca uwage na wzrost frekwencji typéw blokadowych cyrkulacji w miesigcach wiosennych oraz na
intensyfikacje cyrkulacji strefowej w miesigcach letnich w ostatnich dziesigcioleciach. Przeklada si¢ to na
zmienno$¢ przezroczysto$ci atmosfery w tym wystepowania dni pochmurnych. Co wigcej, W swojej pracy
»Oscylacja Potnocnoatlantycka a wielko$¢ zachmurzenia na obszarze Polski” — Adamczyk (2007) w oparciu
0 dane z okresu 1961-1990 dla 54 stacji stwierdza istnienie zalezno$ci zachmurzenia ogdlnego na obszarze
Polski od intensywnosci cyrkulacji strefowej wyrazonej poprzez wskaznik NAO. Faktem jest, ze wykazana
przez Autorke zalezno$¢ jest niewielka. Jednak istotno$¢ statystyczna wynikow oraz wigksza zalezno$¢
w niektorych regionach kraju moze stanowi¢ podstawe do uznania Oscylacji Pétnocnoatlantyckiej za czynnik
istotny w ksztattowaniu si¢ zachmurzenia — €0 za tym idzie warto$ci promieniowania w Polsce. Dodatkowo
Biszczuk-Jakubowska i Curyto (2010) wskazuje, ze nat¢zenie promieniowania UV zalezy gtéwnie od catko-
witej zawartosci ozonu w atmosferze, kata zenitalnego, zachmurzenia oraz od zawartosci aerozoli w atmosferze.

W zaleznos$ci od dlugosci fali mozemy rozr6zni¢ trzy pasma spektralne promieniowania ultrafioletowego:
UV-C (100-280 nm — promieniowanie catkowicie pochtaniane w gornych warstwach atmosfery ziemskiej
poprzez czasteczki tlenu oraz ozonu), UV-B (280-315 nm — tylko niewielki procent tego pasma dociera do
powierzchni Ziemi. Dodatkowo promieniowanie UV-B jest w wigkszo$ci pochtaniane przez ozon stratosfe-
ryczny) oraz UV-A (315-400 nm — prawie w calosci docierajgce do powierzchni Ziemi).

Stosunkowo niewielka liczba badan dotyczacych powigzan makroskalowej cyrkulacji z wspomnianymi
wczesniej elementami meteorologicznymi oraz przestanki ptynace z literatury (ze taki zwiazek istnieje),
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zdeterminowaly podjecie proby weryfikacji hipotezy o istnieniu zwigzku mi¢dzy dobowymi sumami promie-
niowania UV (UV-A + UV-B) a cyrkulacjg atmosferyczng wyrazong poprzez dzienny wskaznik NAO.
Jednoczeénie ze wzgledu na krotkg serie pomiaréw promieniowania UV w Borucinie (lata 2014-2016) prace
nalezy traktowacé jako wstep do dalszych badan.

2. Dane i metody

Wyjsciowymi materiatami, na ktérych oparto analiz¢ sa wartosci dobowych sum promieniowania UV
(UV-A + UV-B) w latach 2014-2016. Dane pochodza ze stacji meteorologicznej Uniwersytetu Gdanskiego,
znajdujacej si¢ nad jeziorem Radunskim Gérnym w miejscowosci Borucino (54,25°N, 17,99°E) — ryc. 1.
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Nalezy zaznaczy¢, ze w marcu 2016 roku odnotowano problemy zwigzane z zapisem danych poprzez
czujnik UV (UVS-AB-T UV Radiometer firmy Kipp & Zonen) — dane te nie zostaly uwzglgdnione podczas
analizy (ryc. 2). Warto$ci dziennego i miesigcznego (tab.1) indeksu NAO zaczerpnigto z repozytorium NOAA
(www.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/CWIink/pna/nao.shtml#current).
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Tab. 1. Miesieczne warto$ci indeksu NAO w latach 2014-2016

Rok Miesigce

[ 1l 11 I\ \ VI VIl VIl IX X XI XII
2014 | 0,29 134 080 031 -092 -097 018 -168 162 -1,3 0,68 1,86
2015 | 1,79 132 145 0,73 0,15 -0,07 -3,18 -0,76 -0,65 0,44 1,74 224
2016 | 0,12 158 o073 038 -077 -043 -176 -165 061 041 -016 0,48

Pierwszg czg$¢ pracy stanowi analiza korelacji migdzy dziennym indeksem NAO a dobowymi warto$ciami
promieniowania UV na stacji w Borucinie — zarowno w ujeciu miesiecznym, jak i sezonowym. Zastosowano
metodg liniowej korelacji Pearsona, a za istotne statystycznie wyniki uznano te na poziomie a = 0,05. Nastgpnie
dla sezonow (zima, wiosna, lato, jesien) przeprowadzono analiz¢ oparta na komponentach dobowych wartosci
promieniowania UV — klasy: ,,LOW” ,NORMAL” i ,,HIGH” wyznaczono w oparciu 0 kwantyle 0,33 i 0,66
wartosci dziennego wskaznika NAO. Nastepnie za pomoca tablic kontyngencji okreslono skorygowany
wspotczynnik kontyngencji C-Pearsona. Ostatnig czg$¢ pracy zajmuje analiza porownawcza funkcji gegstosci
prawdopodobienstwa dobowych sum promieniowania UV (podzielonych wedtug wspomnianych klas NAO),
zardwno dla sezonéw, jak i calego okresu W celu sprawdzenia czy rozklady roznia si¢ od siebie w sposdb
istotny statystycznie, zastosowano nieparametryczny test Kotmogorowa-Smirnowa.

3. Wyniki

Pierwszym etapem analizy byla identyfikacja zwigzkow korelacyjnych pomiedzy dziennym wskaznikiem
NAO a dobowymi sumami promieniowania UV (UV-A + UV-B) w ujeciu miesiecznym i sSezonowym (ryc. 3).
W przypadku poszczegolnych miesigey statystycznie istotne wyniki na poziomie a = 0,05 uzyskano dla marca,
kwietnia oraz sierpnia (tab. 2). Warto$ci wspotczynnika korelacji liniowej Pearsona w marcu i kwietniu
wynosza kolejno -0,51 i -0,41 (tab. 2). Ukazuje to spadek wartosci dobowych sum promieniowania UV wraz
ze wzrostem warto$ci dobowego indeksu NAO. Zazwyczaj ze wzrostem dodatnich warto§ci wskaznika NAO
wzrasta czestos¢é 1 glebokosé nizow, ktore docierajg nad obszar Polski — wraz z tym nastgpuja duze zmiany
zachmurzenia, predkosci wiatru, wilgotnosci i temperatury powietrza (Kozminski i Michalska 2012).
W sierpniu korelacja osiggneta wartos¢ r = 0,34. Dodatnia, cho¢ stosunkowa niska warto$¢ wspotczynnika
korelacji ukazuje wzrost notowanych warto$ci promieniowania UV wraz ze wzrostem wartosci dobowego
indeksu NAO. Sierpien w latach 2014-2016 cechuje wystgpowanie ujemnych wartosci wskaznika NAO,
zarowno dziennego jak i miesigcznego (tab. 1). Promieniowanie UV utrzymuje wysokie wartosci zar6wno
przy dniach z niskim, jak i wysokim indeksem dziennym NAO. Mozna wi¢c sadzi¢, ze pomimo istotnych
statystycznie wspotczynnikdéw korelacji glownym czynnikiem wptywajacym na dobowe sumy promieniowania
UV jest roczny cykl stoneczny, a rzeczywisty wptyw oscylacji Potnocnego Atlantyku jest znikomy. W odnie-
sieniu do sezonow, statystycznie istotnym wynikiem odznacza si¢ jedynie wiosna. Warto$¢ wspotczynnika
korelacji wynosi r = -0,48 (ryc. 3).

Wiosna

UV [KI]
UV [KI]

v : NAO
NAO

Ryc. 3. Wyniki analizy korelacyjnej UV vs NAO w ujeciu miesigcznym 0raz sezonowym — wiosna
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Tab. 2. Statystycznie istotne warto$ci wspotczynnika korelacji liniowej C-Pearsona (KOR) miedzy dobowymi sumami
promieniowania UV a wartosciami dziennego wskaznika NAO. Istotno$¢ statystyczna na poziomie a = 0,05

Miesiac Marzec Kwiecien Sierpien
KOR -0,51 -0,41 0,34

Dodatkowo dla sezondéw (zima, wiosna, lato, jesien) przeprowadzono analize opartg na komponentach
dobowych wartosci promieniowania UV — klasy: ,,LOW”, ,NORMAL” i ,,HIGH” wyznaczono w oparciu
o kwantyle 0,33 i 0,66 warto$ci dziennego wskaznika NAO, a nastgpnie za pomoca tablic kontyngencji
okreslono skorygowany wspotczynnik C-Pearsona (tab. 3).

Tab. 3. Wartosci skorygowanego wspotczynnika kontyngencji C-Pearsona w sezonach.
Istotne statystycznie wyniki na poziomie o = 0,05 o0znaczono pogrubieniem

Sezon Zima Wiosnha Lato Jesien
C-Pearson 0,25 0,48 0,74 0,39

Statystycznie istotne wyniki na poziomie a = 0.05 otrzymano w sezonach zimowym (Cyor = 0,25) i wio-
sennym (Cyor = 0,48) — tab. 3. W analizowanym okresie, zima odznacza si¢ dodatnim indeksem NAO, ktory
determinuje wysokie i $rednie zachmurzenie oraz dominacje zachodniego kierunku wektora wiatru geostro-
ficznego (tab. 4), co z kolei poza uwarunkowaniami astronomicznymi moze przyczynia¢ si¢ do wystepowania
niskich warto$ci dobowych sum promieniowania UV (ryc. 2). Sezon wiosenny cechuja niskie dodatnie
wartosci indeksu NAO w marcu i kwietniu oraz wystapienie jego ujemnych wartosci w maju — blokada sptywu
zachodniego uwidacznia si¢ w dominujgcym kierunku wiatru (naptyw mas z potudniowego-wschodu) oraz
srednim zachmurzeniu wynoszacym 4,3 oktanta (tab. 4).

Tab. 4. Wartosci miesigcznego wskaznika NAO (NAO), sredniego miesiecznego zachmurzenia w Borucinie (N)
i $redniego kierunku wiatru geostroficznego nad centralng czgscig polskiego wybrzeza (KIER).
Kierunek wiatru geostroficznego na podstawie Marosz 2017

Zima Wiosha
Miesigc Rok NAO N KIER | Miesigc Rok NAO N KIER
2014 0,29 6 S 2014 0,8 4 w
Styczen 2015 1,79 7 w Marzec 2015 1,45 6 SwW
2016 0,12 6 SW 2016 0,73 7 SW
2014 1,34 5 SW 2014 0,31 4 E
Luty 2015 1,32 6 w Kwiecien | 2015 0,73 5 NW
2016 1,58 7 W 2016 0,38 5 SW
2014 1,86 7 w 2014 -0,92 4 SE
Grudzien 2015 2,24 6 W Maj 2015 0,15 5 w
2016 0,48 6 NW 2016 -0,77 4 SE

Celem uzupeinienia analiz korelacyjnych poréwnano rozktady funkcji gestosci prawdopodobienstwa
dobowych sum promieniowania UV, zaréwno dla sezonow, jak i catego okresu. Dane zostaty podzielone na
podstawie kwantyli 0,33 i 0,66 wartosci dobowego wskaznika NAO (LOW, NORMAL, HIGH) — ryc. 4.
Sprawdzono czy rozktady rdznig si¢ od siebie w sposob istotny statystycznie. W tym celu wykorzystano
nieparametryczny test Kolmogorowa-Smirnowa (K-S; tab. 51 7).

Tab. 5. Istotno$¢ statystyczna testu K-S na poziomie a = 0,05 dla komponentéw promieniowania UV
wydzielonych na podstawie kwantyli 0,33 i 0,66 warto$ci dziennego indeksu NAO — okres 2014-2016

HIGH~NORMAL TAK
LOW~NORMAL TAK
HIGH~LOW TAK
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Zroznicowanie rozktadow funkcji gestosci prawdopodobienstwa oraz wyniki testu K-S (tab. 5) wskazuja,
ze cyrkulacja atmosferyczna wyrazona poprzez indeks NAO, jest czynnikiem, ktéry moze w pewnym stopniu
modyfikowaé wielko$¢ dobowych sum promieniowa UV. Wysokie wartosci indeksu NAO (HIGH) pokrywaja
si¢ z niskimi warto$ciami dobowych sum promieniowania UV (ryc. 4). Taka zalezno$§¢ mozna wyjasnié
intensywnym sptywem zachodnim oraz wysokimi warto§ciami zachmurzenia, ktore sg charakterystyczne dla
pozytywnej fazy NAO (tab. 6). Z kolei wartosci indeksu NAO (LOW), pomimo rozktadu bimodalnego,
w duzej mierze pokrywaja sie ze zwickszong intensywnoscig promieniowania UV (ryc. 4). Dni z NAO LOW
charakteryzuje przede wszystkim ostabiona cyrkulacja strefowa (tab. 6). Dni zaklasyfikowane jako te z nor-
malnym typem NAO (NORMAL) charakteryzuje wystepowanie zarowno wysokich, srednich, jak i niskich
wartos$ci dobowych sum promieniowania. Taka sytuacja moze by¢ wynikiem duzego zréznicowania kierunkow
naptywu mas powietrza i warto$ci zachmurzenia w poszczegolnych sezonach (tab. 6). Dodatkowo, rozktady
przeanalizowano w podziale na sezony. DJF — zima, MAM — wiosna, JJA — Lato oraz SON — jesien (ryc. 5).

Tab. 6. Srednie wartosci indeksu NAO, zachmurzenia (N) oraz sktadowych ,,u” i,,v”” wiatru geostroficznego
w Polsce z podziatlem na sezony — podziat na podstawie komponentéw NAO ,,LOW”, ,NORMAL” i ,,HIGH”.
n — liczebno$¢ proby

Komponent NAO Sezon NAO N u Y n

Zima -0,61 7 4,73 -1,49 37

Wiosna -0,77 4 0,08 1,13 74

LOW Lato 0,97 4 3.15 0.67 116
Jesien -0,79 6 0,58 3,90 72

Zima 0,16 6 2,77 2,57 69

Wiosnha 0,15 5 0,30 0,00 101

NORMAL Lato 0,09 4 0,31 0,58 76
Jesien 0,15 5 0,07 2,55 122

Zima 1,13 6 7,93 2,30 168

HIGH Wiosna 0,96 6 3,71 0,18 105
Lato 0,82 4 1,83 0,24 21

Jesien 1,05 6 3,30 0,44 82

Analizujac funkcje rozktadu prawdopodobienstwa UV vs NAO w ujeciu sezonowym istotnie statys-
tyczne wyniki (tab. 7) uzyskano dla zimy wiosny i lata w relacji HIGH — LOW oraz dla wiosny (relacja
HIGH — NORMAL). W analizowanym okresie wysokie i niskie wartosci indeksu NAO majg najbardziej
widoczny wplyw na sytuacj¢ synoptyczna nad centralng i pétnocna Europa — odpowiednio intensyfikuja
i ostabiajg naptyw powietrza znad Oceanu Atlantyckiego i wptywaja na wielko$¢ zachmurzenia w Polsce
(tab. 6).
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Tab. 7. Istotno$¢ statystyczna testu K-S na poziomie o= 0,05 w podziale na sezony dla komponentow
promieniowania UV wydzielonych na podstawie kwantyli 0,33 i 0,66 warto$ci dziennego indeksu NAO

Kompozyt Zima Wiosnha Lato Jesien
HIGH~NORMAL NIE TAK NIE NIE
LOW~NORMAL NIE NIE NIE NIE
HIGH~LOW TAK TAK TAK NIE

Sezony zimowy cechuja niskie warto$ci promieniowania — to wlasnie przy nich skupione sg wszystkie
trzy typy (LOW, NORMAL, HIGH). Pomimo istotnych réznic pomi¢dzy rozktadami HIGH i LOW wplyw
Oscylacji Pétnocnoatlantyckiej na dobowe sumy promieniowania UV wydaje si¢ znikomy, a same wartos$ci
promieniowania uzaleznione sg od dtugosci dnia i wysokosci stonca nad horyzontem.

L P ———
SN / DN | naO_TYPE
o |

| JraGae

oy

JUA S0 LOW

| FOORARAL
J

Ryec. 5. Rozktady gestosci prawdopodobienistwa UV vs NAO dla okresu 2014-2016 z podziatem na sezony.
DJF — zima, MAM — wiosna, JJA — Lato, SON — jesief

Wiosng mozna zaobserwowac przesuniecie rozkltadow wzgledem siebie. Typ HIGH wskazuje na zwigk-
szone wartosci promieniowania UV. Taka sytuacje moze budzi¢ watpliwosci jesli pordwnaé ja z ujemnym
wynikiem Korelacji wiosna, wynoszacym -0,48 (ryc. 3). Warto zwrdci¢ uwage na to, ze rozktady maja duza
czg$¢ wspolna, a typem NAO najbardziej przesunietym w strong wysokich warto$ci promieniowania jest typ
NORMAL, ktory reprezentuje wartosci dziennego wskaznika NAO bliskie zeru. Wytlumaczenia takiego stanu
rzeczy mozna upatrywa¢ si¢ w odmiennych kierunkach naptywu mas powietrza. Komponent LOW cechuje
intensyfikacja sptywu poludniowego (Powietrze Zwrotnikowe, tab. 6), co moze prowadzi¢ do zwigkszenia
zawarto$ci pytow w atmosferze, a to z kolei moze thumaczy¢ zmniejszenie warto§ci promieniowania UV
(ryc. 5). Komponent HIGH w sezonie wiosennym cechuje wysoka warto$¢ sktadowej rownoleznikowe;j
wiatru geostroficznego oraz wysoka $rednia warto$¢ zachmurzenia (N = 6; tab. 6).

Latem statystycznie istotne wyniki uzyskano jedynie dla relacji HIGH — LOW. Wysokie wartosci indeksu
NAO wspolwystepuja z niskimi wartosciami promieniowania, a niskie wartosci NAO z wysokimi warto$ciami
promieniowania ultrafioletowego. Otrzymane wyniki jakoby przecza wynikom analizy korelacji w sierpniu
(r = 0,34), (ryc. 3). Warto jednak zwrdci¢ uwage na to, ze dla catego sezonu letniego nie uzyskano istotnych
wynikow korelacji. W sezonie jesiennym rozktady nie r6znig si¢ od siebie w sposob istotny statystycznie.
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4. Podsumowanie

Zakres czasowy danych (2014-2016) wykorzystanych do analizy jest stosunkowo krotki, jednak na
podstawie przeprowadzonej analizy mozna wysnu¢ pewne wnioski. Analiza korelacyjna dla poszczegolnych
miesi¢cy wykazuje istotnie statystyczng wspolzmienno$¢ dobowych sum promieniowania i wskaznika NAO
jedynie w marcu (r = -0,51), kwietniu (r = -0,41) i sierpniu (r = 0,34). W odniesieniu do sezonow — jedynie
wiosng. Analiza poszczegblnych sezonow oparta o tablice kontyngencji wykazata istotne wyniki (skorygo-
wanego wspotczynnika kontyngencji Pearsona) dla zimy (Cskor = 0,25) i wiosny (Cskor = 0,48). Tak mata ilosé
istotnych wynikow nie pozwala mowi¢ o jednoznacznie udokumentowanym wplywie dziennego indeksu
NAO na dobowe sumy promieniowania.

Zroznicowanie rozktadow funkcji gestosci prawdopodobiefistwa dobowych sum promieniowania UV
w okresie 2014-2016 (dla komponentéw NAO: LOW, NORMAL i HIGH) oraz wyniki testu K-S, wskazuja,
ze cyrkulacja atmosferyczna wyrazona poprzez indeks NAO, moze by¢ czynnikiem, ktory wptywa na wielko$¢
dobowych sum promieniowa UV. Sytuacja komplikuje si¢ podczas analizy rozktadow w podziale na sezony
(wiosna, lato, jesien, zima). Rozktady, ktore ro6znig si¢ od siebie w sposob istotny, to relacja komponentu
zawierajgcego wartosci niskiego NAO (LOW) z komponentem wysokich wartosci (HIGH). Wyniki porow-
nania rozkltadow dla wiosny wykazuja nizsze promieniowanie UV przy matych wartos$ciach indeksu NAO
i tym samym nie pokrywaja si¢ z wynikami korelacji dla tego sezonu (r = -0,48).

Na podstawie uzyskanych wynikéw nie mozna jednoznacznie stwierdzi¢ o wpltywie makroskalowe;j
cyrkulacji wyrazonej poprzez dzienny wskaznik NAO na dobowe sumy promieniowania UV w Borucinie.
Jednak pewne istotne statystycznie wyniki zachecaja do prowadzenia takich badan w przysztosci. Z pewnoscia
na wyniki ma wptyw bardzo maty rozmiar proby (3 lata pomiaréw) i roczny cykl stoneczny, ktory nalezatoby
zniwelowag, aby odrzuci¢ tak silny wptyw czynnikow astronomicznych.
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