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Klimat Arktyki nie jest stabilny, wykazuje zmiany. Przyczyny zmian klimatu Arktyki stanowig
od wielu dziesiecioleci przedmiot zainteresowania meteorologdw i klimatologéw, w wielu pracach
wyraza sie opinie, ze zrozumienie przyczyn prowadzacych do zmian klimatycznych w Arktyce jest
kluczowe dla oceny dalszej ewoluciji czy tez zmian klimatu potkuli pétnocnej (m.in. Przybylak 1996,
2000a, Alekseev i in. 2000, Rigor i in. 2000, Alekseev 2003, Bobylev i in. 2003, Polyakov i in. 2003,
2004, Bengtsson i in. 2004). Celem tego artykutu jest przedstawienie roli proceséw oceanicznych
w ksztattowaniu zmian klimatu Arktyki. Poniewaz za najbardziej syntetyczny wskaznik zmian klimatu
uwaza sie zmiany temperatury powietrza (IPCC 2001), w tej pracy ograniczy sie do wskazania roli,
jaka procesy oceaniczne odgrywaja w ksztattowaniu zmian temperatury powietrza w Arktyce.

Zainteresowanie mozliwymi zmianami klimatycznymi w Arktyce rozpoczeglo sie bardzo wezesnie,
juz od potowy XIX — poczatku XX wieku. Przyczyn tego zainteresowania nie stanowity rzeczywiste
zmiany klimatu Arktyki, bo te w owym czasie byly jeszcze nieznane, lecz poszukiwane analogie
migdzy klimatem Arktyki a klimatem chtodnych okreséw plejstocenu, czyli jak je wtedy nazywano
- "dyluwialnych epok lodowych". To miedzy innymi proéba poznania warunkéw klimatycznych Arktyki
i funkcjonowania jej mechanizméw klimatycznych, ktéra mogta poméc wyjasni¢ wielkg zagadke
zaistnienia i zaniku zlodowacern, stanowita jedng z przyczyn organizacji Pierwszego Miedzynaro-
dowego Roku Polarnego (1882—1883). Poznanie warunkdw klimatycznych Arktyki i funkcjonowania
systemu klimatycznego Arktyki doprowadzito do sformutowania pierwszych wnioskéw o aktywnym
oddziatywaniu pokrywy lodowej na klimat Arktyki.

Modele zmian klimatu Arktyki

Radiacyjny model Brooksa

Brooks, juz w latach dwudziestych poprzedniego wieku sformutowat hipoteze, ze wysokie albedo
lodu i $niegu znacznie ograniczajace pochtanianie doptywajacej energii promieniowania stonecz-
nego przez podioze prowadzi do tego, ze temperatura powietrza w Arktyce jest znacznie nizsza
od tej, jaka bytaby, gdyby na tym obszarze nie byto pokrywy lodowej. W nastepnych latach Brooks
wielokrotnie rozwijat i uzupetniat swojg hipoteze (Brooks 1950 i inne), ktdra ostatecznie przybiera
posta¢ zawierajgcq element dodatniego sprzezenia zwrotnego miedzy temperaturg powietrza
a powierzchnig lodéw arktycznych. Uktad zaleznosci miedzy powierzchnig lodéw a temperaturg
jest tu nastepujacy:
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... temperatura powietrza (spadek, wzrost) — powierzchnia lodéw morskich (wzrost, spadek)
— wielko$¢ Srednia albedo w regionie (wzrost, spadek) — odpowiednia do znaku zmian albedo
zmiana bilansu radiacyjnego — odpowiednia do zmiany znaku bilansu radiacyjnego zmiana
bilansu cieplnego — zmiana temperatury powietrza (spadek, wzrost)

— zmiana powierzchni lodéw morskich (wzrost, spadek — ...

Ten jakosciowy model wyjasnia zdaniem Brooksa (1950) samorozwdj pokrywy lodowej Arktyki.
W momencie, gdy pokrywa lodéw osiggnie pewng krytyczng powierzchnie, kazde dalsze zwigk-
szenie tej powierzchni pociggnie za sobg dalszy spadek temperatury, ktéry z kolei doprowadzi do
zwiekszenia sie powierzchni lodow, ktora nastepnie wymusi spadek temperatury powietrza, i tak
dalej. W konsekwencji doprowadzi to do rozwoju zlodowacenia na ladach, ktére doprowadzi do
dalszego spadku temperatury powietrza. Odwrotnie — w przypadku gdy powierzchnia lodéw zmniej-
szy sie do pewnej wielkosci krytycznej, wzrost temperatury powietrza doprowadzi do zmniejszenia
sie powierzchni lodéw, ktdra pociggnie za sobg dalszy wzrost temperatury powietrza. Ochtodzenie
Arktyki spowodowane istnieniem tam lodéw morskich nie bedzie w stanie podtrzymaé w takich
warunkach dalszego istnienia trwatej pokrywy lodéw, w rezultacie dojdzie do zaniku pokrywy lodo-
wej Arktyki i trwatego wzrostu temperatury powietrza.

W modelu Brooksa, czynnikiem sterujgcym zmianami klimatycznymi Arktyki, pierwotnym w sto-
sunku do pdzniej zachodzacych zmian, sg zmiany temperatury powietrza. Model ten nie uwzglednia,
poza temperaturg powietrza i powierzchnig lodéw morskich oraz powierzchnig $niegow i zlodowa-
cenia na lgdach, innych czynnikdw mogacych wptywaé na ksztattowanie zmian klimatu w Arktyce.
Jak pisze Budyko (1969), model Brooksa, jako "nie poparty obliczeniami bazujacymi na metodach
klimatologii fizycznej, ktére w czasach, gdy Brooks prowadzit swoje badania byty bardzo stabo
rozwinigte", nie zyskat szerszej aprobaty i wptyw lodéw polarych na klimat w wysokich szerokos-
ciach geograficznych do niedawna nie byt uwzgledniany w teorii klimatu?.

W latach 20-tych i 30-tych XX wieku doszto w Arktyce do gwattownej zmiany warunkéw Kli-
matycznych — nastapito ocieplenie, ktérego skala jest réznie oceniana. W maksimum ocieplenia,
ktore przypadato na koniec lat 30-tych Budyko (1974) szacuje wzrost $redniej rocznej temperatury
w Arktyce na okoto 1°C, a temperatury okresu zimowego na 1.7°C. Lugina i wspdtautorzy (2003),
wykorzystujac wieksza liczbe stacji niz te, ktbra dysponowat Budyko, oceniajg wzrost temperatury
Sredniej rocznej jako wyrazniejszy — o0 1.22-1.37° w latach 1937 i 1938 (maksimum ocieplenia)
i 2.23-2.40°C zimg i jesienig tych samych lat. Budyko w licznych pracach okre$la ocieplenie Arktyki
lat 30-tych XX wieku jako najwigksza obserwowang w ciggu catego okresu prowadzenia obser-
wacji instrumentalnych zmiang klimatyczng (Budyko 1974, 1975).

Klimatolodzy i meteorolodzy staneli przed rzeczywiscie zachodzaca zmiang klimatyczng, ktorej
rozmiary wykroczyly poza skale obserwowanych do tej pory granic amplitudy i czasu trwania fluk-
tuacji temperatury powietrza. Postawito to pytanie o przyczyny, ktére spowodowaty wzrost tem-
peratury w Arktyce, ale i ogélnie — o przyczyny, ktére mogg doprowadzi¢ do réznokierunkowych
zmian termiki na tym obszarze. Opracowano caty szereg koncepcji majacych wyjasni¢ zachodzace
w Arktyce zmiany klimatu. Koncepcje te podzieli¢ mozna na dwie grupy.

1 Stwierdzenie to dotyczy stanu pogladéw na funkcjonowanie systemu klimatycznego w pierwszej potowie
XX wieku.
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Pierwsza, koncentrowata sie na objasnieniu przyczyn obserwowanych zmian klimatycznych
w Arktyce jako rezultatu zmiany bilansu radiacyjnego i w konsekwencji bilansu cieplnego Arktyki.
W tej grupie znajdujg sie prace wielu badaczy. W najpetniejszy sposéb idee te rozwinagt w szeregu
kolejnych prac Budyko. Te grupe pogladéw bedzie sie dalej nazywato "radiacyjnymi".

Druga grupa koncepciji objasniata zmiany termiki w Arktyce jako wynik zachodzacych zmian
cyrkulacji atmosferycznej, powodujacych zwigkszony lub zmniejszony naptyw ciepta do Arktyki wraz
naptywajacymi tam masami powietrza z nizszych szerokosci. Prekursorem takiego objasnienia
przyczyn zmian klimatu w Arktyce byt Wangengejm (koncepcje "cyrkulacyjne").

Radiacyjny model Budyki

W grupie koncepciji radiacyjnych zasadniczej przyczyny zachodzacych zmian klimatycznych
dopatrywano sie w zmianach iloSci doptywajacej do Arktyki energii promienistej. Dominowaty tu
raczej proste wyobrazenia o przyczynach zmiany bilansu energetycznego. Wiekszo$¢ badaczy
dopatrywata sie przyczyn tych zmian jako skutku zmieniajgcych sig iloci energii stonecznej dopty-
wajacej do gérnej granicy atmosfery. Miato to by¢ spowodowane przez zmieniajacq sie aktywnosé
Stonca, przechodzenie Uktadu Stonecznego przez obtoki pytu kosmicznego o zmiennej gestosci
lub inne, blizej niejasne przyczyny. Badania jednak nie potwierdzity, aby wystepowaty zmiany state
stonecznej wykraczajace poza wartosci btedu jej pomiaru. Inne poglady, uwzgledniajace stato$¢
doptywu energii stonecznej do gornej granicy atmosfery, przyczyn zmian ilosci energii doptywajacej
do powierzchni Ziemi dopatrywaty sie w zmianach przezroczystosci atmosfery, powodowanej
gtdwnie przez zmiany koncentracji pytdw wulkanicznych w atmosferze2. Wszystkie te proste kon-
cepcje mialy jednak zasadniczy niedostatek — gdyby rzeczywiscie zmiany doptywajacej energii
stonecznej do gornej granicy atmosfery lub do powierzchni Ziemi miaty by¢ przyczyng obserwo-
wanych zmian klimatycznych, to te powinny miec skale globalng, a ponadto skala zmian powinna
by¢ raczej wieksza w nizszych niz wysokich szerokosciach lub tez rownomiernie rozktadac sie na
powierzchni globu. Tymczasem w niskich szeroko$ciach geograficznych zmian temperatury nie
obserwowano, w szeroko$ciach umiarkowanych pétkuli pétnocnej zmiany te osiggaty umiarkowang,
amplitude, natomiast najwigksza skala zmian temperatury powietrza obserwowana byta w Arktyce.

Budyko, w szeregu prac (1969, 1974, 1975 i wcze$niejsze, nie cytowane tu pozycje) zajat sie
bardzo szczegdtowo kwestig przyczyn prowadzacych do silniejszego wzrostu temperatury powietrza
w wysokich niz niskich szeroko$ciach. Przeprowadzona przez niego analiza wykazata, ze podsta-
wowa, role w ksztattowaniu wiekszej w Arktyce, niz w nizszych szerokosSciach, reakcji temperatury
powietrza na zmiany doptywajacej energii stonecznej graja zwiekszone zmiany udziatu promienio-
wania catkowitego do rozproszonego przy zmieniajgcej sie przezroczystosci atmosfery (zapylenie)
w warunkach duzej masy optycznej atmosfery, wspotdziatajace z bardzo wysokim albedo podioza,
jakim w Arktyce sg lody morskie. Ogdlnie, obliczenia Budyki wykazaty realno$¢ modelu Brooksa
i aktywne obnizenie temperatury powietrza w Arktyce przez pokrywe lodéw morskich.

Przeprowadzone przez Budyke (1969, 1975) obliczenia wykazaly réwniez, ze zmiany przezro-
czystosci atmosfery mogly doprowadzi¢ do obserwowanych zmian temperatury powietrza. Przy-
czyny zmian przezroczystosci atmosfery Budyko widziat w zmiennej aktywno$ci wulkanicznej.
Gtowng przyczyng prowadzacg do ocieplenia Arktyki w latach 30-tych XX wieku byt zdaniem Budyki

2 Peine omowienie pogladow, wraz ze wskazaniem odpowiednich pozycji, obecnie juz historycznej litera-
tury, zainteresowany czytelnik znajdzie w pracach Budyki (1969, 1974, 1975).
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wzrost przezroczystosci atmosfery, ktéry nastapit po opadnieciu pytdéw wulkanu Katmai 3, po ktérym
przez dtugi czas nie bylo wiekszych wybuchdw o charakterze erupcyjnym.

W ten sposdb, w modelu Budyki gtéwnym czynnikiem sterujgcym zmianami temperatury
powietrza na Ziemi sg zmiany doptywajacej energii stonecznej, sterowane przez zmiany przezro-
czystosci atmosfery, ktora z kolei stanowi odbicie aktywno$ci wulkanicznej. W Arktyce, dzieki wspdt-
dziataniu z lodami morskimi, zmiany te ulegaja odpowiedniemu wzmocnieniu. Gdyby odnie$¢
model Budyki do modelu Brooksa, petla dodatniego sprzezenia zwrotnego miedzy powierzchnig
lodéw a temperaturg w modelu Brooksa powinna by¢ uzupetniona o czton modulujacy tempera-
ture powietrza na wejéciu. Czynnikiem modulujgcym sg zmiany przezroczystosci atmosfery, lubli,
gdyby wystapity — zmiany statej stonecznej4.

Budyko (1969, 1975) oszacowat bilans radiacyjny i bilans cieplny Arktyki. Jednak bilans cieplny,
ktory dla Arktyki obliczat Budyko (patrz Budyko 1975, s. 271-278), oparty jest na przynajmniej kilku
watpliwych wartosciach. Watpliwe, zdecydowanie za duze, sg przyjete wartosci albedo réwne 0.7
dla letniej powierzchni lodéw morskich "w okresie najaktywniejszego topnienia” (s. 273). Podobnie
watpliwa, zdecydowanie zanizona, nawet dla okresu, w ktérym Budyko szacowat bilans ciepiny,
a jeszcze bardziej zanizona w stosunku do obecnie obserwowanej, jest powierzchnia wody wolna
od lodéw (2-12% powierzchni latem, nie wiecej niz 1% zima) oraz tym samym — ilo$¢ ciepta prze-
kazywanego z powierzchni morza do atmosfery. Rola ciepta przekazywanego z oceanu do atmosfery
w Arktyce zostata okreslona przez Budyke w spos6b nastepujacy: "Na obszarach Arktyki wolnych
od lodu odbywa sie zatem intensywne oddawanie ciepta wod oceanicznych, ale nalezy sadzic, ze
ich znaczenie dla bilansu cieplnego cafej centralnej Arktyki jest dosc ograniczone. Whiosek ten
wyptywa z oceny skfadowych bilansu cieplnego tych obszaréw Morza Arktycznego, ktore sg zajete
przez ciggfg pokrywe lodowa." (1975, s. 275).

Podobnie zanizona w szacunkach Budyki (1969, 1975) jest roczna ilo¢ ciepta wprowadzana
wraz z cyrkulacjg oceaniczng do centralnej Arktyki (+3—4 kcal/cm?), ktorg jest praktycznie rowna
(kompensowana) parowaniu z powierzchni lodéw (-3.2 kcal/cm?) i kilka innych wartosci (np. ilo$¢
lodéw morskich wyprowadzanych z Arktyki na potudnie). Analizujac procesy zamarzania, czyli
tworzenia sie lodu morskiego, Budyko zaktada, Ze procesy te praktycznie stanowig funkcje jednej
zmiennej — temperatury powietrza. Przy procesach topnienia pominigto catkowicie utajone ciepto
topnienia lodéw.

Ostateczng konkluzjg Budyki jest, ze z powodu duzego albedo pokrywy lodowe;j bilans promie-
niowania Arktyki jest przez caly rok ujemny, tacznie "z miesigcami letnimi, kiedy przychod promie-
niowania do gornej granicy atmosfery jest wielki." Roczny bilans promieniowania, —80.9 kcal cm2,
jest kompensowany przez poziomy doptyw ciepfa z nizszych szerokosci, przy czym zdaniem Budyki
gtdéwna role w dostawie ciepta jawnego i utajonego peti cyrkulacja atmosferyczna. Odgrywa ona
szczegolnie wazng rolg zima, kiedy przychdd energii stonecznej jest zerowy. W konkluzji znajduje
sig rowniez wyrazne stwierdzenie, ze "przytoczona ocena wskazuje, ze ciepto przenoszone przez
prady morskie jest bardzo mafe w porownaniu z bilansem promieniowania" (Budyko 1969, s. 15;
1975, s. 278), czyli w domysle — jest pomijalnie mate. To ostatnie stwierdzenie, wobec wielkiego
autorytetu naukowego Budyki, spowodowalo, Ze ciepto wnoszone wraz z cyrkulacjg oceaniczng,

3 Poélwysep Alaska, erupcja 6-9 czerwca 1912r.

4 To ostatnie mogtoby mie¢ zasadnicze znaczenie dla ksztattowania zmienno$ci diugookresowej, jesli
uwzgledni¢ zmiany stafej stonecznej zgodne z cyklami Milankovica (patrz: Kukla 1980).
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do Arktyki nie byto przez dtugi czas rozpatrywane ani jako czynnik mogacy stanowic¢ jedng z przy-
czyn zachodzacych zmian klimatycznych, ani tez nie byto uwzgledniane jako czynnik mogacy
wptywaé na rozmiary pokrywy lodowe;.

Cyrkulacyjne modele zmian klimatu

Cyrkulacja atmosferyczna, jako czynnik wptywajacy na zmiany klimatu w Arktyce zostata
dostrzezona w koricu lat 30-tych XX wieku, kiedy Wangengejm stwierdzit 5 wystepowanie zwigzkdw
miedzy niektorymi cechami cyrkulacji atmosferycznej a przebiegiem temperatury powietrza i opa-
déw w Arktyce. Pdzniejsze badania wykazaly istnienie zwigzkow migdzy réznie opisywanymi typami
cyrkulacji atmosferycznej a temperaturg powietrza. Najbardziej rozpowszechnione, w odniesieniu
do Arktyki, sq dwie klasyfikacje typdw cyrkulacji — tak zwane makrotypy cyrkulacji srodkowotropo-
sferycznej Wangengejma (1952) oraz klasyfikacja typéw cyrkulacji dolnej Dydiny (1958). Mniej
rozpowszechniona jest typologia tak zwanych "elementarnych mechanizméw cyrkulacyjnych”
Dzerdzeevskiego (1957).

Typologia Wangengejma poczatkowo obejmowata atlantycko-euroazjatycki sektor cyrkulacyjny,
poZniej rozszerzona zostata przez Girsa (1971, 1974) na catg pétkule. Jest to typologia utozenia
fal dtugich (gdrnej planetarnej strefy frontalnej, jak nazywali to badacze radzieccy) w $rodkowej
troposferze. Typologia Dydiny (1958) jest typologig rozktadu dolnych uktadow barycznych w Arktyce
i Subarktyce.

Szereg prac badaczy radzieckich, ale réwniez i polskich (patrz Przybylak 1994, 1996a, 1996b,
2000a) wykazato wystepowanie zalezno$ci migdzy frekwencjg (liczbg dni w miesigcu, sezonie lub
roku) danego typu cyrkulacji a temperaturg powietrza w Arktyce. Zaleznosci te nie rozktadajq sie
jednolicie w czasie. Istniejq pory roku lub miesigce, w ktérych zwigzki frekwencji danych typow
cyrkulacji z temperaturg powietrza stajq sie silniejsze i istotne statystycznie (patrz rys. 1i 2), gdy
w innych sezonach czy miesigcach zmienno$¢ frekwenciji danego typu cyrkulacji nie wykazuje
zadnego liczacego sie zwigzku z temperaturg.

A5 r=0.269, p<0.006

Anomalie temperatury powietrza jesienia (09-11) - ['C]
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Liczba dni z makrotypem cyrkulacji W w pazdzierniku

Rys. 1. Zwigzek liczby dni z makrotypem cyrkulacji W Wangengejma-Girsa w pazdzierniku z wielko$cig
anomalii temperatury powietrza w strefie szerokosci 60-90° (wg Luginy i in. 2003) jesienia (09-11)

5 Pierwsza praca poswiecona typologizacji tak zwanych makroproceséw synoptycznych Wangengejma

ukazata sie drukiem w 1937 roku.
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Liczba dni z wystepowniem makroformy W w pazdzierniku
Anomalie temperatury powietrza jesieni (09-11) - [°C]

Rys. 2. Przebieg jesiennych (09-11) anomalii temperatury powietrza w strefie 60-90°N (wg Luginy i in. 2003)
oraz liczby dni z makroforma cyrkulacji W Wangengejma-Girsa w pazdzierniku w latach 1901-2003

Podobne prace staly sie znacznie liczniejsze, po wprowadzeniu nowych regionalnych wskaz-
nikéw cyrkulacyjnych, takich jak NAO (Oscylacja Pétnocnego Atlantyku), lub majacych by¢ wskaz-
nikami hemisferycznymi — jak AO (Arctic Oscillation, Oscylacja Arktyczna). Prace te wykazuja,
zwtaszcza w ostatnim 30-leciu, do$¢ Scisty, niekiedy zadziwiajaco $cisty w jeszcze krotszych okre-
sach, zwigzek miedzy temperaturg powietrza w Arktyce (np. Rigor i in. 2000).

Wplyw cyrkulacji atmosferycznej, jako czynnika regulujgcego zmienno$¢ klimatu Arktyki wydaje
sie oczywisty — wraz ze wzrostem intensywnosci transferu cieplejszych mas powietrza z nizszych
szeroko$ci do Arktyki i wyprowadzania z niej na potudnie wychtodzonych mas powietrza (cyrkulacja
potudnikowa) wzrasta temperatura powietrza w Arktyce, ostabienie tej cyrkulacji, przy znacznym
ujemnym bilansie ciepinym Arktyki, przyczynia sie do spadku temperatury powietrza. Korespon-
duje to dobrze z ocenami bilansu cieplnego Arktyki przeprowadzonymi przez Budyke.

Problemy pojawiajg sie jednak w momencie, gdy dokonuije sie analizy zwigzkéw miedzy frek-
wencjg typdw cyrkulacji atmosferycznej lub wskaznikdw cyrkulacyjnych z temperaturg powietrza
w diuzszych niz kilkunastoletnie odcinkach czasu. Omawiane zwigzki okazujq sie by¢ niestabilne,
zalezno$ci zmieniajg znaki. Zaznaczajg, sie okresy, w ktorych korelacje temperatury z wskaznikami
cyrkulacyjnymi stajg sie stosunkowo $ciste i okresy, w ktorych korelacji takich brak, co wskazuje
na niestacjonarno$¢ zwigzkéw. W niektdrych okresach, na przyktad w okresie ocieplenia Arktyki
lat 30-tych XX wieku $rednie warto$ci wskaznika NAO byly ujemne, w okresie ostatniego ocieple-
nia Arktyki (1982-2003) sg dodatnie (Styszyriska 2005). Wspotczynniki korelacji miedzy tempe-
raturg powietrza sezonu lub roku a np. wartoscig wskaznika NAO w 100-letnim szeregu stajq sie
nieistotne (patrz tabela 1).

W przebiegach diugookresowych pojawiajg sie wspolne, cho¢ przesuniete wzgledem siebie
w czasie wzrosty i spadki, odpowiadajace tak zwanym "epokom cyrkulacyjnym” (patrz rys. 2 i 3),
w ktorych oba przebiegi w przyblizeniu, w tych samych okresach, maja trendy o takich samych
znakach. Sugeruije to, ze istotne korelacje w krotszych okresach stanowi¢ moga efekt wystepo-
wania w obu szeregach jednoimiennych trendow. Przeprowadzone analizy wykazuja, Ze tak jest
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rzeczywiscie. Po eliminaciji trendéw z jednego szeregu, istotne statystycznie korelacje, ktére wyste-
powaty w krotszych okresach stajg sie nieistotne. Bardzo wyraZnie zaznacza sie to na przyktad
w ostatnim okresie silnego ocieplenia Arktyki, jaki nastapit po roku 1979, a ktére to ocieplenie jest
przez wielu badaczy interpretowane jako skutek wzrostu intensywnosci AO czy NAO (np. cytowany
juz weze$niej Rigor i in. 2000).

Tabela 1
Wartosci wspotczynnikdw korelacji (r) i ich poziomu istotnosci statystycznej (p) migdzy wskaznikiem
NAO Hurrella a sezonowymi i rocznymi anomaliami temperatury powietrza w strefie 60-90°N.
A - okres 1901-2003, n = 103; B - okres 1921-1950, n = 30; C - okres 1971-2000, n = 30.
Warto$ci wspotczynnikéw istotnych na poziomie p < 0.05 pogrubiono

Okres Zima Wiosna Lato Jesien Rok
(12-02) (03-05) (06-08) (09-11) (01-12)
A r 0.1085 0.3420 0.1177 0.0744 0.1898
(1901-2003) | p 0.275 0.000 0.236 0.455 0.055
B r| -0.1835 0.0038 -0.2302 -0.0651 -0.1060
(1921-1950) | p 0.332 0.984 0.221 0.733 0.577
C r 0.2837 0.3870 0.3683 0.0138 0.3256
(1971-2000) | p 0.122 0.031 0.041 0.941 0.077
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Rys. 3. Przebieg wiosennych (03-05) anomalii temperatury powietrza w strefie 60-90°N
(wg Luginy i in. 2003) oraz zimowego wskaznika NAO Hurrella w latach 1901-2003

Tak ksztattujace sie zwigzki miedzy cyrkulacjg atmosferyczng a temperaturg powietrza w Arktyce
wskazuja, Ze to nie zmiany cyrkulacji atmosferycznej sg gtéwnym czynnikiem sterujgcym zmianami
klimatycznymi w Arktyce, lecz zmiany temperatury powietrza w Arktyce zachodzg jednocze$nie,
lub z niewielkim przesunieciem czasowym, ze zmianami charakteru wielkoskalowej, hemisfe-
rycznej cyrkulacji atmosferycznej.
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Wplyw lodéw morskich na zmiany klimatu

Z modelu Brooksa i modelu Budyki wynika wyraznie, Zze kluczowym elementem systemu
klimatycznego Arktyki jest pokrywa lodéw morskich. Ta, w odr6znieniu od pokrywy zlodowacenia
kontynentalnego moze stosunkowo szybko zmienia¢ swojg powierzchnig pod dziataniem réznych
czynnikéw zewnetrznych. Niestabilna powierzchnia lodéw musi za sobg pocigga¢ rowniez i wzrost
zmienno$ci temperatury powietrza. Stabilna powierzchnia lodéw morskich powinna stabilizowaé
przebieg temperatury powietrza w Arktyce.

Nalezy zastanowic sig, od jakich czynnikéw uzaleznione sg procesy zamarzania wody morskiej,
czyli tworzenia sie lodow. W modelu Budyki ilos¢ tworzacych sie lodow jest funkcjg temperatury
powietrza. Jest to bardzo daleko idace uproszczenie.

Aby mogto doj$¢ do zamarzniecia wody, jej temperatura musi osiggna¢ temperature krzepnie-
cia. Temperatura krzepnigcia wody morskiej zalezy od jej zasolenia. Dla wéd o zasoleniu 35 PSU
($rednie dla wod Oceanu Swiatowego) wynosi —1.91°C, dla wod o zasoleniu typowym dla Arktyki
(34-33 PSU) okoto —1.80 do —1.71°C. Aby woda osiagneta taka temperature musi odda¢ zawarte
w niej ciepto do atmosfery, czyli ogrza¢ powietrze. Predkos¢ przekazywania ciepta z powierzchni
oceanu do atmosfery jest uzalezniona od réznicy temperatury powierzchni wody i powietrza (At),
réznicy prezno$ci pary nasyconej w temperaturze powierzchni oceanu i preznosci aktualnej po-
wietrza (Ae) oraz predko$ci wiatru nad wodg (Vw)®. Im wieksze sq podane wartosci, tym szybciej
nastepuje przeptyw ciepta jawnego i utajonego z powierzchni oceanu do atmosfery.

W miare spadku temperatury wody rosnie jej gesto$¢. Gestos¢ jest funkcjg dwu zmiennych —
zasolenia i temperatury. Im zasolenie jest wieksze, tym gesto$¢ wody jest wigksza, im temperatura
jest nizsza, tym gesto$¢ wody wzrasta. W przypadku, gdy kolumna wody wykazuje jednolite zaso-
lenie w pionie, czyli ocean jest niestratyfikowany, zmiany gestosci mozna traktowac jako funkcje
zmian temperatury wody. Prawa réwnowagi hydrostatycznej powoduja, ze na powierzchni muszg
znajdowac sie wody o najmniejszej gestosci, czyli w tym wypadku — o najwyzszej temperaturze.
W przypadku spadku temperatury wody powierzchniowej wzrost jej gesto$ci powoduie jej toniecie
i na powierzchnie wyptywa woda cieplejsza, 0 mniejszej gestosci. Zaczyna dziataC proces konwekcii,
wynoszacy zasoby ciepta do powierzchni oceanu. W wodach o zasoleniu wigkszym niz 24.7 PSU
temperatura najwyzszej gestosci przy danym zasoleniu jest nizsza od jej temperatury zamarzania.
Z tej przyczyny, nawet w bardzo niskiej temperaturze, bliskiej temperaturze zamarzania wody po-
wierzchniowej, proces konwekciji nie ustaje. O momencie zamarzania nie decyduje w tym wypadku
wytacznie temperatura powietrza, ale i zasoby ciepta w kolumnie wody. Ze wzgledu na wielkie
ciepto wiasciwe wody, zasoby ciepta w kolumnie wody sg duze, nawet wtedy, gdy $rednia tempe-
ratura wody wydaje sie by¢ niska (np. +1°C). Nawet gdy pobor ciepta z powierzchni wéd jest bardzo
intensywny, konwekcja nadaza z wynoszeniem ciepta do powierzchni, co uniemozliwia rozpoczecie

6 Wielko$c¢ strumienia ciepta z oceanu do atmosfery mozna okresli¢ jako sume strumieni ciepta jawnego (P;
wymiana turbulencyjna) i ciepta utajonego (LE; utajone ciepto parowania. Sredni miesieczny strumien ciepta
jawnego z oceanu do atmosfery oszacowa¢ mozna z formut (Sukhovej 1977): P = 0.212 N {tw-tp) Vw (MJ/m?/mies)
oraz LE = 0.326 N (ew-e) Vw (MJ/m?/mies), gdzie: N — liczba dni w miesigcu, tw — miesigczna temperatura
wody, tp — miesieczna temperatura powietrza, VVw — miesieczna predko$¢ wiatru na wysokosci ~10 m n.p.m.
(m/s), ew — prezno$¢ maksymalna pary wodnej w temperaturze powierzchni morza (hPa), e — miesigczna
preznos¢ pary wodnej (hPa). W przenosie ciepta z oceanu do atmosfery gtowna, role odgrywa przenos sub-
stancjalny (utajone ciepto parowania), zdecydowanie podrzedng — wymiana turbulencyjna.
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procesu zamarzania, jesli tylko akwen jest wystarczajaco gteboki. Szacunki wykazuija, ze dla wychto-
dzenia kolumny wody w pdtnocnej czesci Morza Norweskiego do tego stopnia aby mégt rozpoczaé
sie proces zamarzania’, zima o typowych dla tego obszaru warunkach klimatycznych trwa¢ by mu-
siata bez przerwy przez okoto 3.5 roku. Zwykta obserwacje potwierdzajg te szacunki — wody te
nigdy nie zamarzaja, nawet w czasie najbardziej surowych i najdtuzszych zim.

W Arktyce, na wielkich przestrzeniach wody wykazujg jednak stratyfikacje termohaliczna. Na
powierzchni wad o wigkszym zasoleniu rozpo$cierajq sie wody wystodzone, o mniejszym zasoleniu
noszace nazwe Powierzchniowych Wod Arktycznych (PWA). O ile dla wod atlantyckich charakte-
rystyczne zasolenie jest rowne 34.85-35.26 PSU, to dla PWA zasolenie to wynosi ponizej 34.41 PSU.
Miedzy oboma warstwami wod wyksztatca sie stosunkowo cienka warstwa przejsciowa — haloklina,
w ktdrej zasolenie gwattownie rosnie. Haloklina jest réwniez warstwg skoku gesto$ciowego —
piknokling. Poniewaz zmiany zasolenia w znacznie wigkszym stopniu wptywajg na gestosé wéd
niz zmiany temperatury, osiagajace temperature bliskg temperaturze zamarzania PWA, opadajace
w giab majg gesto$¢ mniejsza, niz lezace pod piknokling znacznie od nich cieplejsze, lecz silnigj
zasolone wody atlantyckie lub Arktyczne Wody Przejsciowe (AWP). Konwekcja siega tylko do pozio-
mu piknokliny8 (halokliny) i zasoby ciepta z oceanu, ktdre moga zosta¢ przekazane do atmosfery
redukujq sie do zasobow ciepta wod zalegajacych nad piknokling, zasoby ciepta nizej lezacych
wod stajg sie niedostepne do wymiany z atmosfers. Akwen pod wzgledem termicznym reaguje
tak, jak gdyby jego gteboko$¢ byta rowna gtebokosci do piknokliny. O mozliwosci tworzenia sie
lodéw decyduje w ten sposob istnienie i migzszo$¢ Powierzchniowych Wéd Arktycznych.

Geneza Powierzchniowych Wéd Arktycznych zwigzana jest z procesami topnienia lodow oraz
dostawa wod stodkich z opaddw i sptywu z ladéw otaczajacych akweny wchodzace w skiad Arktyki.

W trakcie zamarzania wody morskiej sole w niej rozpuszczone tworza skoncentrowang solanke
0 bardzo duzej gestosci, ktdra opada w gtab wody (tonie). W trakcie pierwszych kilkunastu dni po
utworzeniu si¢ lodu morskiego resztki solanki znajdujacej sie lodzie, poprzez wytapiane przez nig
kanaliki drenazowe (temperatura krzepniecia takiej solanki wynosi 40 do —50°C) sptywajq pod
l6d i tong. W rezultacie, z wody o zasoleniu 34-33 PSU powstaje 16d, ktdrego zasolenie pod koniec
zimy wynosi 6-10 PSU (zaleznie od szybko$ci zamarzania). Proces wystadzania lodu jest jeszcze
bardziej zaawansowany w lodach wieloletnich, te sg juz niemal catkowicie wystodzone (1-3 PSU).
Topnienie takiego lodu, na ktérym znajduje sie dodatkowo ztozony w czasie catego okresu zimo-
wego opad, przyczynia sie do wytworzenia sie na powierzchni wéd o wigkszym zasoleniu warstwy
wody silnie wystodzonej, oddzielonej od nizej lezacej warstwy halokling, ktéra jest jednoczes$nie
piknoklina.

Drugim Zrodtem waéd stodkich przyczyniajacych sig do tworzenia PWA sg wody rzeczne. Sptyw
wielkich rzek syberyjskich i Mackenzie dostarcza wielkich iloci wéd stodkich, rozprzestrzeniaja-
cych sie po powierzchni wod stonych na morzach szelfowych. llo$¢ wdd stodkich wprowadzanych
do basenu Morza Arktycznego przez same wielkie rzeki syberyjskie oraz Peczore przekracza

7 W szacunkach tych pomija sig¢ poziomy doptyw ciepta zachodzacy w rezultacie transportu wdd przez prady.

8 Piknoklina, pod wzgledem dynamicznym, stanowi analog poziomu inwersyjnego w atmosferze. Ruch uno-
szgcego sie powietrza zostaje w nim zatrzymany w momencie, gdy powietrze wznoszace sie osiggnie takq
samq gestosc¢, jaka ma powietrze otaczajace i sity wyporu hydrostatycznego stajq sie réwne zeru (rwnowaga
stata). Nie ma mozliwosci kontynuowania ruchu w gére powietrza o wiekszej gestosci w otoczeniu powietrza
0 mniejszej gestosci (rownowaga skrajnie stata).
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$rednio 1780 km?3 (Berezovskaya i in., 2004) — 2093 km?3 rocznie (Macdonald i in. 2003)°.
Podobng wielko$¢ $redniego odptywu rzek syberyjskich podajg Aagaard i Carmack (1989) — 2100
km3/rok. Trudniejsza do ustalenia jest ilo$¢ wod roztopowych z topniejacych lodowcéw Grenlandii i
innych wysp arktycznych. W tym przypadku szacunki wykazujg bardzo duze rozbieznosci
dochodzace nawet do jednego rzedu wielko$ci'0. Roznice w wielkosciach podawanych przez
réznych autoréw wynikaja nie tylko z réznych okreséw usredniania, ale takze z tego czy sg to
wielkosci mierzone, czy tez wynikajace z zatozenia bilansu zréwnowazonego danego lodowca.

Zasoby ciepta w Powierzchniowych Wodach Arktycznych sg, sitg rzeczy niewielkie, co przy-
spiesza procesy zamarzania. Na rozw6j PWA i ich rozprzestrzenianie si¢ ma wptyw zwiekszone
ponad "norme" topnienie pokrywy lodowej — po takich okresach PWA zwieksza swojg migzszo$¢
i zajmowanag przez siebie powierzchnie. Jesli wzrostowi temperatury powietrza, ktéry doprowadzit
do zwigkszonego topnienia lodéw morskich oraz ladolodu i lodowcdw na ladach towarzyszy wzrost
opadéw na obszarach otaczajacych basen Morza Arktycznego, rozwo6j PWA moze osiggna¢ takie
rozmiary, ze z poczatkiem okresu chiodnego nastapi gwattowny rozwdj lodéw na duzej, znacznie
wiekszej niz poprzednio, powierzchni. W rezultacie dziatania sprzezen zwrotnych, o ktorych byta
juz mowa, moze to doprowadzi¢ do zmiany dtugookresowego kierunku (tendencji) rozwoju pokrywy
lodowe;.

Procesy tworzenia sie pokrywy lodéw morskich nie stanowig wiec jedynie funkcji temperatury
powietrza lecz rezultat ksztattowania sie bilansu cieplnego powierzchni oceanu. Ten zas$ zalezy od
wzajemnego stosunku strumieni ciepta skierowanego z powierzchni oceanu do atmosfery i strumieni
ciepta skierowanego z gtebi wéd do ich powierzchni. Dopiero w momencie, gdy strumien ciepta
skierowany z oceanu do atmosfery przewyzsza strumien ciepta z gtebi wéd do ich powierzchni
i temperatura powierzchni wéd obnizy sie do temperatury zamarzania, pojawia sie kompensacja
bilansu obu strumieni w postaci proceséw wydzielania utajonego ciepta krystalizacji i tworzy sie
16d morski.

Z chwilg utworzenia si¢ lodu morskiego zmienia si¢ mechanizm przeptywu ciepta do atmosfery.
Ustaje dziatanie przeptywu ciepta na drodze wymiany turbulencyjnej. Ciepto z oceanu przekazy-
wane jest przez l6d do atmosfery drogg przewodnictwa cieplnego, ten proces jest za$ bardzo mato
wydajny. Przy grubosci lodu przekraczajacej 30 cm i zwarciu lodu rownym, wiekszym od 7, wartos¢
strumienia ciepta przeplywajacego do atmosfery przez 16d i z powierzchni "czystej" wody miedzy
lodem ptywajacym, w pordwnaniu z wymiang ciepta miedzy wolng od lodu powierzchnig wody
a atmosfera, staje sie pomijalnie mata. Powoduje to gwattowny spadek temperatury powietrza nad
lodem, odpowiednio szybki spadek temperatury powierzchni lodu i spadek temperatury jego spagu.
Rozpoczyna si¢ powolne namarzanie lodu na jego dolnej powierzchni.

Strumien ciepta z oceanu do atmosfery zalezy od réznicy temperatury miedzy powierzchnig
oceanu a powietrzem. Ta, nawet w pozornie niskiej temperaturze powierzchni wody, na przyktad

9 Wedtug Macdonalda i in. (2003, rys. 3.11) $redni odptyw Kotymy szacowany jest na 132, Indygirki — 61,
Leny — 525, Khatangi — 85, Jeniseju — 620, Obi — 429, Pechory — 131 i Péinocnej Dzwiny — 110 km3/rok. Po
stronie amerykanskiej — Mackenzie odprowadza $rednio 330, a Yukon — 195 km® wody rocznie.

10 Na przyktad $rednia roczna (1961-1993) ilo$¢ wéd roztopowych pochodzacych z lodowcow kanadyjskiej
Arktyki (wraz lodowcami Svalbardu) szacowana jest przez Serreze i in. (2000) na 26 km3 i w poszczegolnych
latach waha sie od kilku do 154 km3 (patrz takze Macdonald i in. 2003, rys. 3.25). Roczny sptyw z lodowcow
Svalbardu szacowany jest przez Serreze i in. (2000) na 16 km?3. Dla tego samego rejonu Mirovoj vodnyj balans
(1974) podaje 23.1 km? rocznie odptywu ciektego i 5 km3/rok w postaci gér lodowych.
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-1°C, jest z reguly duza, ze wzgledu na temperature powietrza w granicach minus kilku do ponad
minus kilkunastu stopni, stad i strumienie ciepta z oceanu do atmosfery sg odpowiednio duze.
Temperature powierzchni oceanu w warunkach braku doptywu energii stonecznej reguluje stru-
mien ciepta z glebi wod.

W przypadku wystepowania PWA na powierzchni strumieni ten poczatkowo jest silny, po wy-
czerpaniu si¢ zasobow ciepta w warstwie nad piknokling gwattownie maleje, temperatura wody
spada ponizej temperatury zamarzania i dochodzi do szybkiego tworzenia sie lodéw. Tym samym
dochodzi réwniez do gwattownego przerwania strumienia ciepta z oceanu do atmosfery i postepu-
jacego spadku temperatury powietrza.

W przypadku braku PWA na powierzchni wod poczatek procesu zamarzania uzalezniony jest
od zasobdw ciepta w kolumnie wody. Ten stanowi iloczyn gteboko$ci akwenu i Sredniej temperatury
wody. Na ogdt, jesli tylko zasoby ciepta w kolumnie wod sg wystarczajace, nie dochodzi do wysta-
pienia procesu zamarzania. Sledzac przebieg maksymalnej granicy lodéw na morzach Barentsa
i Grenlandzkiego zauwaza sig, ze pokrywa sie on z granicg zasiegu PWA (Zakharov 1981). W takich
warunkach silne strumienie ciepta z oceanu do atmosfery funkcjonowa¢ mogq przez catg zime,
przyczyniajac sie do wzrostu temperatury powietrza.

Analiza korelacyjna i analiza regresji nie jest w stanie udzieli¢ odpowiedzi na pytanie, czy to
temperatura powietrza okresla rozmiary powierzchni lodéw, czy tez powierzchnia lodéw okresla
temperature powietrza w Arktyce; wykazujg jednak, ze obie wielkoSci sg ze sobaq silnie i istotnie
powigzane. Typowa sytuacjg jest, ze wspotczynniki korelacji miedzy powierzchnig lodéw a tempe-
raturg powietrza na ogot osiggajg maksymaine wartoci synchronicznie, jednak niemal na kazde;
stacji potozonej w Arktyce pojawiajg sie rowniez istotne statystycznie zwigzki asynchroniczne —
miedzy powierzchnig lodéw a temperaturg powietrza w nastepujacym lub nastepujacych miesigcach.
Wyjatek stanowi marzec — miesigc, w ktorym pokrywa lodowa w Arktyce osigga maksymaling
powierzchnie i jednocze$nie rozpoczyna sie doptyw do powierzchni promieniowania stonecznego.

O ile w okresie dnia polarnego zwigzki miedzy powierzchnig lodéw a temperaturg powietrza
tatwo mozna objasni¢ korzystajac z omdéwionych juz weczesniej zaleznoSci wystepujacych w modelu
Brooksa-Budyki, czyli wptywem wysokiego albedo lodu morskiego, to w okresie zimowym (patrz
rys. 4) tego rodzaju objasnienie nie wytrzymuje krytyki. Wobec braku doptywu promieniowania
krétkofalowego do powierzchni wysokie albedo lodu morskiego nie ma znaczenia dla ksztattowania
spadku temperatury. Spadek temperatury powietrza zimg $wiadczy o ujemnym bilansie cieplnym,
czyli 0 zmniejszeniu sie doptywu ciepta do systemu. Przy zerowej warto$ci doptywu promieniowa-
nia krotkofalowego ciepto to stanowi sume ciepta wnoszonego do Arktyki przez cyrkulacje atmo-
sferyczng i ciepta pochodzacego z powierzchni oceanu niepokrytego przez lody. Miedzyroczna
zmienno$¢ temperatury powietrza w okresie zimy moze w takiej sytuacji by¢ traktowana jako funkcja
zmienno$ci pokrywy lodowej oraz wskaznikow opisujacych charakter i intensywno$¢ cyrkulacii
atmosferyczne;.

Wobec braku wskaznikow cyrkulacyjnych charakteryzujacych w sposob kompleksowy warunki
cyrkulacji atmosferycznej w catej Arktyce'!, wykonanie szacunkéw wielko$ci wptywu opisanych
zmiennych dla catego obszaru Arktyki nie wydaje sie mozliwe. Takie oszacowanie jest natomiast
wykonalne dla obszaru Arktyki Atlantyckiej, w ktorej zmiany temperatury powietrza sg najsilniej

" Wskaznik AO (Oscylacji Arktycznej) nie spetnia takiego warunku.
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skorelowane z temperatura powietrza catej Arktyki (Przybylak 1996). Mozliwe jest to dzieki temu,
ze dla obszaru atlantyckiej Arktyki Niedzwiedz (1992, 1993b, 1997a, 2001) opracowat kalendarz
typow cyrkulacji atmosferycznej, ktérego wynikiem sg miesieczne i sezonowe wskazniki cyrkula-
cyjne: W (cyrkulacji strefowej), S (cyrkulacji potudnikowej) oraz C (cykloniczno$ci). Petne oméwienie
konstrukceji tych wskaznikéw oraz ich interpretacji znajduje sie w pracach Niedzwiedzia (19933,
1997b, 2001).

[1979-2004 |

y =18.997 - 0.011 - x + eps
R=0.73, p<0.000

-2
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Arktyka Aflantycka; powierzchnia loddw w styczniu [tys. km"]

Atlantycka Arktyka; temperatura powietrza w styczniu [*C]
L L

Rys. 4. Zwigzek pomiedzy powierzchnig lodéw w Arktyce Atlantyckiej (tacznie morza Grenlandzkie, Barentsa
i Karskie) wg NISDIC a $rednig temperaturg powietrza na stacjach atlantyckiej Arktyki (Jan Mayen,
Svalbard-Lufthavn, Bjornoya, Hopen, Matye Karmakuty, Dikson) w styczniu. Okres 1979-2004

Jako wielkos¢ charakteryzujacq $rednig miesieczng temperature powietrza w Arktyce Atlan-
tyckiej obliczono $rednig temperature ze stacji Jan Mayen, Svalbard-Lufthavn, Hopen, Bjornoya,
Malye Karmakuly i Ostrov Dikson (o0znacznenie AAT z indeksem miesigca). Wartosci te potrakto-
wano jako zmienne zalezne. Jako zmienne niezalezne przyjeto miesieczne powierzchnie lodéw
w Arktyce Atlantyckiej'2, stanowigce sumy powierzchni lodéw na morzach Grenlandzkim, Barentsa
i Karskim (oznaczenie L z indeksem miesigca) oraz miesieczne wartosci wskaznikéw cyrkulacyj-
nych Niedzwiedzia (W, S).

Analiza regresji wykazuje, ze w okresie zimowym (grudzien-luty), kiedy nie ma doptywu pro-
mieniowania stonecznego, zmienno$¢ powierzchni lodéw morskich oraz cyrkulacji atmosferyczne;
obja$nia okoto 75-88% wariancji temperatury powietrza w Arktyce Atlantyckiej. Najsilniejsze objas-
nienie zmiennosci temperatury powietrza przez powierzchnie lodéw i cyrkulacje atmosferyczng
ma miejsce w styczniu. Réwnanie regresji wielokrotnej wigzace zmienng zalezng ze zmiennymi
niezaleznymi ma posta¢:

AATo1 = 16.138(3.418) — 0.009(20.001) - Lot + 0.199(0.030) - Sor + 0.076(£0.024) - Wor. [1]

Charakterystyka statystyczna tego réwnania jest nastepujaca: R = 0.93, R2 = 0.88, F(3,22) = 47.8,
p < 0.000 000, a btad standardowy estymacji wynosi 1.34°C. Wykres rozrzutu warto$ci miesiecznej

12 Wykorzystano (réwniez w dalszej czesci pracy) zbidr gsfc.bootstrap.month.extent.1978-2004.n udostep-
niony przez NISDIC (National Snow and Ice Data Center; University of Colorado, Boulder).
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temperatury stycznia przewidywanych za pomocg powyzszego réwnania wzgledem warto$ci obser-
wowanych przedstawia rysunek 5.

Prosta analiza rownania [1] wskazuje, Ze temperatura powietrza na obszarze Arktyki Atlantyc-
kiej w styczniu spada wraz ze wzrostem powierzchni lodéw (0 0.009°C z przyrostem powierzchni
lodéw 0 1000 km2) i ro$nie w przypadku wzrostu natezenia cyrkulacji z potudnia (wskaznik S ze
znakiem dodatnim) oraz z zachodu (wskaznik W ze znakiem dodatnim). Najistotniejszy jest jednak
odsetek objasnianej zmiennosci temperatury przez poszczegéine zmienne niezalezne. W réwna-
niu [1] zmiany powierzchni lodéw w styczniu objasniajg 53.9%, zmiany natezenia i charakteru cyr-
kulacji potudnikowej 26.7%, a zmiany natezenia i charakteru cyrkulacji strefowej 6.6% zmiennoSci
temperatury powietrza nad obszarem atlantyckiej Arktyki w styczniu. Inne, nieuwzglednione w ana-
lizie, czynniki objasniajg tacznie zaledwie 13-14% zmiennosci temperatury powietrza w styczniu.
Ogélnie, podobne proporcje objasnienia zmiennosci temperatury powietrza w atlantyckiej Arktyce,
z okoto 50% objasnieniem zmienno$ci przez zmiany powierzchni lodéw i 20-30% obja$nianiem
zmiennosci przez zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej wystepuija i w pozostatych miesigcach zimy.

Wartosci obserwowane [*C]
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Rys. 5. Zwigzek powierzchni lodéw na morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim oraz charakteru
cyrkulacji atmosferycznej w atlantyckiej Arktyce z temperaturg powietrza w tym rejonie w styczniu
(rownanie [1]) w latach 1979-2004

Wskazuje to wyraznie, Zze zimg decydujacg role w ksztattowaniu zmiennosci temperatury
powietrza w atlantyckiej Arktyce odgrywa zmienno$¢ powierzchni lodéw morskich, ktéra reguluje
sumaryczne rozmiary strumieni ciepta z oceanu do atmosfery. Mozna sgdzi¢, ze wniosek ten jest
stuszny dla catej Arktyki. W $wietle powyZzszego, opinia Budyko o "do$¢ ograniczonym" znaczeniu
strumieni ciepta z oceanu do atmosfery, przynajmniej w okresie zimowym, wydaje sie by¢ watpliwa
i powinna zosta¢ poddana rewizji.

Wplyw cyrkulacji oceanicznej na zmiany klimatu Arktyki

O zmiennosci powierzchni lodéw decyduje zmiennos$¢ zasiegu i migzszosci Powierzchniowych
Wad Arktycznych oraz zasoby ciepta w wodach tych akwendéw, na ktorych nie wystepuje PWA.
Jak juz wspomniano, zasob ciepta w kolumnie wody okresla iloczyn gtebokosci i Sredniej tempera-
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tury wody w kolumnie. Gleboko$¢ jest warto$cig statg w funkciji czasu, w zwigzku z czym nie moze
wprowadzac ona elementéw zmienno$ci'3. Jedynym czynnikiem, ktory moze wprowadzaé zmien-
no$¢ zasobow ciepta w kolumnie jest temperatura wody. Ta w warunkach Arktyki okre$lana jest
przez dziatanie czynnika adwekcyjnego. Wzrost doptywu cieptych wdd do Arktyki pociaga za sobg
wzrost Sredniej temperatury wody, spadek doptywu — odpowiednie zmniejszenie Sredniej tempe-
ratury — i tym samym zmniejszenie zasobow ciepta w wodach.

Marsz (1995) analizujac czynniki, ktére mogtyby doprowadzi¢ do trwatego "rozchwiania"
systemu klimatycznego Arktyki i wystapienia tak zwanej "Arktyki bezlodowe]" wskazuje na jedyng
mozliwo$¢ realizacji takiego scenariusza — wzrost iloSci ciepta wprowadzanego wraz z wodami
morskimi do Arktyki przez system pradowy. Podstawowa ilo$¢ ciepta wnoszonego przez wody do
Arktyki, to ciepte i silnie zasolone wody atlantyckie prowadzone przez Prad Norweski, a nastepnie
prady Zachodniospitsbergenski i Nordkapski. Rola wod pacyficznych wprowadzanych do Arktyki
przez Ciesning Beringa jest, wobec niewielkich zasobdw ciepta i wyraznie obnizonego zasolenia
tych wdd, niewielka. Zasoby ciepta w wodach wnoszonych do Zatoki Baffina przez Prad Zachodnio-
grenlandzki sg duze, ale majq jedynie znaczenie lokalne, gdyz ich kontakt z pozostatymi akwenami
Arktyki jest ograniczony.

Zasoby ciepta niesione przez Prad Norweski zalezne sg od dwoch parametréw — przeptywu
i temperatury wéd. Ciggtych — i co najwazniejsze jednorodnych — danych o przeptywach Pradu
Norweskiego wykraczajacych poza kilkanascie ostatnich lat brak. Liczniejsze sg dane o tempera-
turze wod prowadzonych przez ten prad. Wody atlantyckie nim wejdg w system cyrkulacji Pradu
Norweskiego przeptywajg przez Brame Farero-Szetlandzkg — gtebokowodna cie$ning miedzy
Szetlandami a Wyspami Owczymi. Z tego wzgledu Brama Farero-Szetlandzka stanowi dogodne
miejsce, w ktérym mozna kontrolowa¢ temperature, a wigc posrednio — ilo$¢ ciepta wprowadza-
nego do Pradu Norweskiego.

Wezesniejsza analiza przeprowadzona przez autorke (Styszynska 2005) wykazata, ze zmiany
iloci ciepta wnoszonego przez Brame Farero-Szetlandzka do Pradu Norweskiego mozna opisa¢
przez srednig temperature powierzchni wody z czterech miesiecy zimowych — stycznia, lutego,
marca i kwietnia. W tym okresie powietrze naptywajace nad obszar Bramy Farero-Szetlandzkie;
jest chiodniejsze od wody, dzieki czemu procesy konwekcji wynoszg cieplejsze wody z gtebi do
powierzchni. Procesy zimowej konwekcji zachodza tu bez utrudnien, gdyz wody atlantyckie nie
wykazujq stratyfikacji zasoleniowej. Od powierzchni do gtebokosci 600-800 m zasolenie wod atlan-
tyckich jest niemal state (> 35 PSU). Temperatura powierzchni morza charakteryzuje wtedy zasoby
ciepta gtebszych warstw wod atlantyckich, przynajmniej do gtebokosci kilkudziesieciu — stukilku-
dziesieciu metrow (Fuervik 2000, 2001).

Temperatura powierzchni wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej z pozostatych miesiecy roku
nie zawiera informacji, ktére mogtyby okresla¢ zasoby ciepta w wodach niesionych nastepnie przez
Prad Norweski. W okresie od maja do konca jesieni na powierzchni wystepuje warstwa wod wygrza-
nych, oddzielona od gtebiej lezacych wéd termokling. Temperatura wéd nad termokling letnig nie
charakteryzuje zasoboéw ciepta w gtebiej lezacych wodach atlantyckich, lecz zapisuje sie w nigj
jedynie przebieg dostawy energii stonecznej i warunkéw pogodowych w okresie letnio-jesiennym
nad NE Atlantykiem i Morzem Norweskim. Zasoby ciepta w wodach nad termokling letnig sg nie-

13 Zmiennos$¢ gtebokosci akwendw wprowadza przestrzenna, nie czasowg, zmiennos¢ zasobéw ciepta
w wodach.

124



wielkie i ulegaja wyczerpaniu z koricem jesieni — poczatkiem zimy, znacznie wczesniej niz wody te
dotrg do Arktyki. Warstwa wygrzanych wod nad termokling letnig stanowi jednak warstwe izolujacy
wody atlantyckie przemieszczajace sie wraz z Pradem Norweskim od kontaktu z atmosfera. W re-
zultacie tego procesu transportowane na pdtnoc przez Prad Norweski wody atlantyckie w catym
okresie letnio-jesiennym nie tracq ciepta. Wymienione czynniki stanowia, ze $rednia zimowa
temperatura wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej (dalej oznaczenie FS1-4) moze by¢ uznana za
zmienng informujaca posrednio o zasobach ciepta w wodach, ktore zostang nastepnie wniesione
do Arktyki.

Zimowa temperatura powierzchni wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej'* wykazuje silne i wysoce
istotne korelacje z zimowa temperaturg wody na potudniowej i Srodkowej czesci Pragdu Norweskiego,
co zwigzane jest ze stosunkowo powolng zmienno$cig temperatury wéd prowadzonych przez
systemy pradowe 5. Wykazuje ona réwniez stosunkowo silne korelacje z powierzchnig lodow
i temperaturg powietrza na obszarze Arktyki. Cechg charakterystyczng tych korelacji sq wystepu-
jace opdznienia — temperatura powietrza czy tez powierzchnia lodéw morskich wykazuje op6zniong,
reakcje na zmiany wartosci FS1-4. Skala opdznien jest rozna i wykazuje dos¢ wyrazne zréznico-
wanie regionalne.

Ze zmienno$cig zimowej temperatury wod w Bramie Fareo-Szetlandzkiej i na Pradzie Norwes-
kim dodatnio zwigzana jest letnia temperatura powietrza na obszarze atlantyckiej Arktyki w lipcu,
sierpniu i wrze$niu tego samego roku. Przeprowadzone analizy wykazaly, ze przyczyna tych zwigz-
kow sq sterowane przez zasoby ciepta w wodach modyfikacje cyrkulacji atmosferycznej, ktéra
kieruje ciepte powietrze do atlantyckiej Arktyki oraz prowadzi do zmniejszenia tam zachmurzenia
(Styszynska 2005). Zmienno$¢ FS1-4 objasnia okoto 47% zmiennosci Sredniej temperatury po-
wietrza okresu lipiec-wrzesien na obszarze atlantyckiej Arktyki (r = 0.68, p < 0.000, n = 26)6.

Ta sama zimowa temperatura w Bramie Farero-Szetlandzkiej z poprzedniego roku (oznacze-
nie FS1-4P) jest powigzana ze $rednig temperaturg powietrza listopada i grudnia w atlantyckie;
Arktyce (r= 0.57, p < 0.002, n = 26). Zwigzek temperatury powietrza w listopadzie i grudniu z zimo-
wa temperaturg wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z poprzedniego roku, jak wykazaty analizy
(Styszynska 2005) ma swojg przyczyng w stosunkowo silnym wptywie FS1-4P na powierzchnie
lodéw w atlantyckiej Arktyce (r = —0.58, p < 0.002, n = 27; patrz rys. 6).

W ten sposob, zmiany zasobéw ciepta wod atlantyckich wprowadzanych do Arktyki przez prady
Norweski, a nastepnie Zachodniospitsbergenski i Nordkapski regulujg, z ponad rocznym opdznie-
niem, powierzchnie lodéw na morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim. Wzrost temperatury
wad powoduje opdznienie w tworzeniu sie lodow morskich na tych akwenach, strumienie ciepta

4 Warto$¢ te stanowi $rednia temperatura powierzchni oceanu w polu 2x2°, ktérego centralny punkt ma wspot-
rzedne 62°N, 004°W. Dane pochodzg ze zbioru NOAA NCDC ERSST version 2 (Smith i Reynolds 2004).
Doktadno$¢ tych danych Smith i Reynolds (2004) okre$laja na okoto 0.2°C w pierwszej potowie XX wieku
i 0.1°C lub mniej po 1950 roku. Danych z okresu 1854-1889 nie wykorzystano, ze wzgledu na zbyt duzy btad
(0.4°C lub powyzej).

15 Wptyw na sile korelacji ma réwniez stosunkowo dtugi, bo 4-miesieczny okres usredniania temperatury wody
w Bramie Farero-Szetlandzkiej.

16 Ze wzgledu na poréwnywalnosé sity zwigzkow ze zmianami powierzchni lodow, dla ktérych szeregi danych
istniejg od 1979 roku, wszystkie podawane dalej wspétczynniki korelacji i determinacii, etc., dotyczg okresu
1979-2003 (25 lat) lub 1979-2004 (26 lat). Podobne zwiazki w diuzszych szeregach, tam, gdzie mozna je ze
wzgledu na istnienie danych obliczy¢, charakteryzujg sie na ogét nieco mniejszymi wartosciami wspétczynni-
kow korelacji czy determinacii, ale niepordwnanie wyzszym poziomem istotnosci statystycznej.
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z oceanu do atmosfery dziata¢ mogq diuzej, i to z nasilajacg sie, wraz z postepujacym spadkiem
temperatury powietrza, aktywnoscig. W rezultacie temperatura powietrza w listopadzie i grudniu
wzrasta. Odwrotnie — spadek temperatury prowadzonych przez system pradowy wod atlantyckich
przyspiesza tworzenie sie lodow i pociaga za sobg spadek temperatury powietrza w poczatku zimy.
Miedzy rejestracjg zmian zasobdw ciepta Pradu Norweskiego w Bramie Farero-Szetlandzkie;
a reakcjg powierzchni loddw i temperatury powietrza w Arktyce Atlantyckiej zachodzi w tym wypadku
okoto péttoraroczne (18 miesiecy) opoznienie. Jest to czas niezbedny, aby wody atlantyckie niesione
w podpowierzchniowych warstwach wéd kolejnych pradéw dotarty do Arktyki.
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Rys. 6. Zwigzek zimowej temperatury wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z poprzedniego roku (FS1-4P)
ze $rednig powierzchnig lodéw w Arktyce Atlantyckiej w listopadzie i grudniu (Latar11-12)
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Rys. 7. Zwigzek zimowej temperatury wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z ostatnich dwach lat (FS1-42L)
z roczng temperatura powietrza w Arktyce Atlantyckiej (AATR)
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W przebiegu temperatury powietrza na stacjach Arktyki Atlantyckiej zaznaczajg sie w ciggu
roku dwa okresy, w ktdrych pewien regulujacy wptyw wywierajg zasoby ciepta wod morskich wpro-
wadzanych do Arktyki — jest to okres od lipca do wrze$nia oraz listopad i grudzien. Na temperature
powietrza w okresie od lipca do wrzes$nia wplyw wywiera zasob ciepta w Bramie Farero-Szetlandz-
kiej zarejestrowany zimg w tym samym roku, na temperature listopada i grudnia zaséb ciepta
w wodach zarejestrowany zimg poprzedniego roku. Rozpatrujgc warto$¢ rocznej temperatury
powietrza na obszarze atlantyckiej Arktyki mozna wigc twierdzi¢, ze stanowi ona funkcje $redniej
zimowej temperatury wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z dwoch ostatnich lat. Wielko$¢ ta (ozna-
czenie FS1-421) objasnia 45% zmiennosci Sredniej temperatury rocznej na obszarze Arktyki Atlan-
tyckiej (r = 0.67, p < 0.000, n = 26; patrz rys. 7).

Cyrkulacja oceaniczna a zmiany pokrywy lodéw morskich

Oddziatywanie zasobéw ciepta wnoszonych do basenu Morza Arktycznego nie ogranicza sie
tylko do atlantyckiej Arktyki, lecz obejmuje rowniez caty obszar tego basenu. Najsilniejsze dziatanie
wielkosci FS1-42. przejawia sie w regulowaniu pokrywy lodéw morskich.

Najwyrazniej, oprécz atlantyckiej Arktyki, zmienno$¢ FS1-42 reguluje powierzchnie lodéw na
Morzu Arktycznym wraz z otaczajacymi je morzami szelfowymi'?, czyli najwiekszym akwenie Arktyki,
rozpo$cierajacym sie wokot bieguna pdtnocnego. Zmiennos¢ FS1-421 objasnia 44% zmiennosci
$redniej rocznej powierzchni lodow na tym akwenie i az 56% zmienno$ci powierzchni lodow w czasie
minimalnego ich zasiegu we wrzesniu. Na obszarze Arktyki Kanadyjskiej (Zatoka Baffina, wody
Archipelagu Kanadyjskiego) wptyw zmian FS1-421 na zmiany powierzchni zlodzenia jest praktycz-
nie zerowy. Wobec faktu, ze zasoby ciepta wnoszonego przez system Pradu Norweskiego nie
docierajg na te akweny, taki rezultat analizy wariancji jest oczywisty.

Powierzchnia zalodzona na obszarze Arktyki Atlantyckiej i w basenie Oceanu Arktycznego
(wedlug nazewnictwa stosowanego w zbiorze gsfc.bootstrap.month.extent.1978-2004.n) stanowi
okoto 70% pokrywy lodowe;j catej Arktyki, tym samym zmienno$¢ FS1-42. powinna stanowi istotny
regulator rozmiaréw zmienno$ci zlodzenia catej Arktyki. Przeprowadzone analizy wykazuja, ze
w okresie 1979-2004 zmienno$¢ wielkoSci FS1-421 objasnia 53% zmiennosSci powierzchni lodow
catej Arktyki w momencie ich minimalnego zasiegu, czyli we wrzesniu i az 61% zmienno$ci $red-
niej rocznej powierzchni lodéw morskich w catej Arktyce (rys. 8).

Poniewaz powierzchnia lodow w okresie zimowym reguluje rozmiary strumieni ciepta z oceanu
do atmosfery, a w okresie dnia polarnego bilans radiacyjny — a przez to i bilans cieplny Arktyki —
nalezy oczekiwa¢, ze migdzy warto$cig FS1-42. a temperaturg powietrza w catej Arktyce powinny
wystepowac réwniez zwigzki. Analiza regresji i analiza wariancji pozwoli wyjaénic, jaki odsetek
zmienno$ci temperatury powietrza wyjasnia zmienno$¢ FS1-4t.

Wobec trudno$ci z uzyskaniem warto$ci temperatury powietrza dla Arktyki jako catosci, do
weryfikacji tej tezy wykorzystano cigg anomalii rocznej temperatury powietrza w strefie 60-90°N
opracowany przez Lugine ze wspotautorami (2004). Anomalie obliczane sg wedtug $redniej tem-
peratury w tej strefie z 25-lecia 1951-1975. W strefie 60-90°N lezy cata Arktyka oraz znaczne
cze$ci obszardw zaliczanych do Subarktyki, a na obszarze Europy nawet do strefy umiarkowane;.
Wobec tego, ze zmiany $redniej temperatury w skali p6tkuli pétnocnej generowane sa gtéwnie przez

17 Czyli morzami Beauforta, Czukockim, Wschodniosyberyjskim i Laptiewow. Taki podziat zostat przyjety
w zbiorze danych charakteryzujacych powierzchnie lodéw w Arktyce (patrz odno$nik 12), w ktérym Morze
Arktyczne i wymienione akweny nosza nazwe "Oceanu Arktycznego".
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zmiany temperatury powietrza w Arktyce, mimo pewnych niedoskonato$ci przyjetej miary, mozna
uwazac, ze uzyskany wynik bedzie miarodajny rowniez i dla Arktyki. Roczne anomalie temperatury
powietrza w strefie 60-90°N oznaczone bedg dalej symbolem DTeo-90rok.
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Rys. 8. Zwigzek zimowej temperatury wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z ostatnich dwdch lat (FS1-421)

ze $rednig roczng powierzchnig lodow w Arktyce (Larsr)

Analiza regresji wykazuje, ze zmienno$¢ FS1-421 objasnia 33% zmiennosci anomalii roczne;
temperatury powietrza w strefie 60-90° potkuli potnocnej w latach 1979-2003 (patrz rys. 9).
Analiza korelacji wzajemnych wykazuje jednak, ze istotne statystycznie korelacje miedzy FS1-4a.
a DTeo-g0roK Wystepujg nie tylko w roku "0", czyli bez przesuniecia czasowego, ale pojawiajg sie
i wroku "1", czyli nastepnym (patrz rys. 10). Oznacza to, ze dziatanie zmiennej FS1-42. na przebieg
temperatury powietrza w najwyzszych szeroko$ciach geograficznych pétkuli pdtnocnej jest rozcigg-
niete w czasie i trwa nie krdcej niz 3 kolejne lata od momentu rejestracji wartosci FS1-4.
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Rys. 9. Zwigzek zimowej temperatury wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej z ostatnich dwach lat (FS1-42L)
z anomaliami rocznej temperatury powietrza w strefie 60-90°N (DTeo-90rok) W latach 1979-2003
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Poprz.: FS1-4,; Opézn.: DTy aomen
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Rys. 10. Korelacje wzajemne zimowej temperatury wéd w Bramie Farero-Szetlandzkiej z ostatnich dwoch lat
(FS1-421) i anomalii rocznej temperatury powietrza w strefie 60-90°N (DTeo-90rok) W latach 1979-2003

Uwzglednienie tych dodatkowych, opdznionych korelacji przy wprowadzeniu dodatkowej zmien-
nej'8, jaka jest roczny wskaznik AO (Oscylacji Arktycznej) wskazuije, ze zasoby ciepta wprowadzane
z cyrkulacjg oceaniczng do Arktyki z kolejnych trzech lat (roku biezacego i dwéch lat poprzedzaja-
cych) objasniajg facznie 46% zmienno$ci anomalii temperatury powietrza strefy 60-90°N, miedzy-
roczna zmienno$¢ wskaznika AO objasnia natomiast tylko okoto 13% tej samej zmienno$ci. Lacznie
zmienno$¢ zasobow ciepta wprowadzanych wraz z wodami atlantyckimi do Arktyki i zmienno$¢
charakteru cyrkulacji atmosferycznej opisanej przez roczny wskaznik AO, objasniajg 58% zmien-
nosci temperatury powietrza najwyzszych szerokosci potkuli pétnocne;j.

Petne wyjasnienie zaobserwowanego faktu opoznionych korelacji FS1-421 z DTeo-90rox Wymaga
wkroczenie w zagadnienie "pamigci pokrywy lodowe]" i jej zwigzkéw z pozniejszg temperaturg
powietrza. Wzrost temperatury wody jesienig i z poczatkiem zimy, jak juz wspomniano opdznia
tworzenie sie lodéw. Wobec op6znionego tworzenia sie lodow, funkcjonujace jeszcze w poczatku
zimy zwigkszone strumienie ciepta z oceanu do atmosfery powodujg wzrost temperatury powietrza.
Grubos¢ pokrywy lodowej stanowi funkcje "stopniodni mrozu"*®. Cieplejszy poczatek zimy redukuje

18 Wynika to z czysto rachunkowych probleméw z okresleniem wspotczynnika regresiji przy nowej zmiennej.
Poniewaz warto$¢ FS1-42. stanowi $rednig FS1-4 z roku k i k-1, a w sklad nowej zmiennej wejdzie warto$¢
FS1-4 z roku k-1 i roku k-2, sita rzeczy obie zmienne bedg ze soba skorelowane i wystapig problemy z nad-
miarowoscig (redundancja) w rownaniu regresji wielokrotnej, nie pozwalajace na statystycznie istotne oszaco-
wanie jednego ze wspétczynnikow regresji. W takim przypadku trzeba do réwnania wigczy¢ trzecia, niesko-
relowang z nimi, zmienna.

19 Stopniodni mrozu — suma ujemnych $rednich dobowych temperatur powietrza liczona w okresie narastania
lodu. Wykorzystywana jest do oszacowania przyrostu grubo$ci lodu morskiego. Stworzono szereg formut em-
pirycznych pozwalajacych na okreslenie grubosci lodu czystego badz pokrytego Sniegiem. Dla morz arktycznych
najczesciej stosuje sie dla lodu czystego formute Zubova (1945) lub Lebedeva (1938, za: Lindsay 2001). Ta
ostatnia zostata dla rejonu Morza Barentsa zmodyfikowana przez Vinje (1985, za: Smith i Lydersen 1991). Dla
lodu pokrytego $niegiem najczesciej dla rejonu mérz arktycznych wykorzystuje sie formute Nikolaevej i Seste-
rikova (1970, za: Zakrzewski 1983) lub Eickena (w: Eicken i in. 2005).
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rozmiar stopniodni mrozu w okresie zimowym, w rezultacie czego grubos$¢ pokrywy lodowej i sto-
pien jej zwarcia ulega zmniejszeniu. Przejawia sie to wystepowaniem silnych korelacji dodatnich
migdzy pokrywg lodowg w listopadzie i grudniu a powierzchnig lodéw w kolejnych miesigcach na-
stepnego roku (rys. 11). Szczegélnie silny wptyw na rozmiary powierzchni lodéw w nastepnym
roku wywieraja rozmiary pokrywy lodowej w grudniu.

08 Listopad [o]-] S Grudzien

Wspatczyninik korelaii
Wspatczyninik korelaii

Rys. 11. Rozkfad wspdtczynnikdw korelacji miedzy powierzchnig lodow w Arktyce w listopadzie i grudniu
a powierzchnig lodéw w Arktyce w kolejnych miesigcach nastepnego roku (1978-2004)

Pokrywa lodowa o mniejszej zwartosci pozwala na funkcjonowanie silniejszych strumieni ciepta
z oceanu, niz w przypadku gdy pokrywa ta jest bardziej zwarta. W rezultacie, jeszcze w okresie
zimy, zwlaszcza w styczniu, dochodzi do pewnego ztagodzenia gtebokich spadkéw temperatury
powietrza. Te wzrosty wywierajq wptyw na warto$¢ temperatury nastepnego roku.

Ciensza pokrywa lodowa szybciej ulega destrukcji, w zwigzku z czym w okresie nadchodzacych
wiosny i lata zmienia sie bilans radiacyjny i cieplny Arktyki, nastepuje wzrost ilosci zakumulowanego
ciepta w wodach i wzrost temperatury powierzchni wody, czego skutkiem jest wzrost temperatury
powietrza. Najwyrazniej powigzany z powierzchnig lodéw w listopadzie—grudniu jest wzrost tempe-
ratury powietrza okresu maj—wrzesien nastepnego roku (patrz rys. 12), przy czym zaznacza sie
w tym przypadku wyrazne zréznicowanie regionalne. Na stacjach atlantyckiej Arktyki najsilniejsze,
istotne statystycznie, zwigzki miedzy pokrywa lodowg w Arktyce we grudniu i listopadzie zazna-
czajq sie z temperaturg powietrza w maju—czerwcu nastepnego roku (wschodnia Grenlandia, Jan
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Rys. 12. Zwigzki powierzchni lodéw w Arktyce w grudniu z temperaturg powierza w nastepnym roku
w czerwcu w Angmagsallik (Grenlandia) i w sierpniu na Ostrovie Russkij (1979-2004)
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Mayen, Hopen), w miare przemieszczania sie na pdinoc i wschdd moment wystapienia najsilniej-
szych zwigzkdw opdznia sie — wystepuja dopiero w sierpniu lub wrzesniu nastepnego roku (np. Ostrov
Russkij czy Mys Gotomyannyj na Ziemi Pétnocnej). Na niektorych stacjach zwiagzki $redniej mie-
siecznej temperatury powietrza w kolejnych miesigcach nastepnego roku z powierzchnig lodow
w Arktyce w listopadzie i grudniu nie sg silne — w zadnym miesigcu nie przekraczajq progu istot-
nosci statystycznej, ale kumulacja korelacji z jednakowym znakiem powoduje, ze temperatura
$rednia roczna nastepnego roku wykazuje zwigzek z powierzchnig lodéw w listopadzie-grudniu,
przekraczajacy prog istotnosci statystycznej.

Tak wiec, oprocz "pamieci oceanu”, w Arktyce dziata rowniez "pamieC pokrywy lodowej", ktora
dodatkowo przesuwa w czasie dziatanie zmian zasob6w ciepta we wprowadzanych do Arktyki
wodach atlantyckich opisanych przez zmienng FS1-42.. Dziatanie tego sprzezenia przypuszczalnie
wzmacnia impuls wprowadzany przez zmienno$¢ zimowej temperatury wéd w Bramie Farero-Sze-
tlandzkiej z ostatnich dwdch lat (FS1-421), gdyz umozliwia w czasie dnia polarnego dodatkowe
wykorzystanie przez system klimatyczny Arktyki energii stonecznej na wzrost temperatury
powietrza.

Po przedstawieniu tych faktdw mozna podsumowaé dotychczasowe rozwazania na temat roli
ciepta wnoszonego do Arktyki wraz z wodami atlantyckimi. Dotychczas przeprowadzone szacunki
wskazuja, ze okoto 46% catej obserwowanej zmienno$ci rocznej temperatury powietrza w strefie
szerokosci 60-90°N, a wiec réwniez w Arktyce, jest objasniana przez zmienne zasoby ciepta wpro-
wadzane przez cyrkulacje oceaniczng do basenu Morza Arktycznego w ciggu kolejnych trzech lat.
Oznacza to, ze cyrkulacja oceaniczna stanowi jeden z najbardziej znaczacych czynnikéw decydu-
jacych o zachodzacych zmianach w klimacie Arktyki. Poglady Budyki (1969, 1974) o znikomym
znaczeniu ciepta dostarczanego wraz z wodami do Arktyki, dla ksztattowania bilansu cieplnego
Arktyki nie znajdujg potwierdzenia. W $wietle przedstawionych wynikdw badan watpliwe staje sie
réwniez, aby to zmiany przezroczysto$ci atmosfery stanowity gtéwng przyczyne kolejnych ocieplen
i ochtodzen Arktyki. Silne, cho¢ rozciggnigte w czasie, opoznione zwigzki temperatury wody w Bra-
mie Farero-Szetlandzkiej, zaréwno z powierzchnig loddw w Arktyce, jak i z temperaturg powietrza
w Arktyce zdajg sie wskazywac, ze to ilo$¢, temperatura i zasolenie wod atlantyckich wprowadza-
nych do Pradu Norweskiego reguluje bezposrednio i posrednio zmiennos¢ klimatyczng Arktyki.

Zmiany ilo&ci ciepta wprowadzanego do Arktyki wraz z wodami atlantyckimi oddziatujg na klimat
Arktyki poprzez uruchomienie catego taricucha do$¢ skomplikowanych proceséw, funkcjonujacych
w jej systemie klimatycznym. Procesy te sq odmienne w okresie nocy polarnej od proceséw dzia-
tajgcych w czasie dnia polarnego. Najwazniejszy czton oddziatywania zmiennych zasobdw ciepta
na klimat Arktyki realizuje sie poprzez regulowanie powierzchni lodéw morskich. Te w okresie nocy
polarnej regulujg strumienie ciepta z oceanu do atmosfery, w okresie dnia polarnego — stosunek
powierzchni o skrajnym zréznicowaniu albedo, czyli wéd wolnych od lodu morskiego i pokrytych
lodami.

Prad Pétnocnoatlantycki i delta Golfsztromu

Zmiany ilosci i temperatury wod przeptywajacych przez Brame Farero-Szetlandzka, wnoszacych
ciepto do Arktyki, uzaleznione sg od charakterystyki przeptywéw w Pradzie Pdtnocnoatlantyckim.
Ten prad doprowadza relatywnie ciepte i silnie zasolone wody atlantyckie do pétnocno-wschodniej
czesci Atlantyku Potnocnego, z ktérych czes¢ przeptywa nastepnie przez zt6b Rockall i gteboko-
wodna rynne miedzy Farerami a Szetlandami do Morza Norweskiego. Rysuje sie wiec problem,
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jakie procesy sterujq przeptywami i charakterystykg termohaliczng Pradu Pétnocnoatlantyckiego.
Te procesy bedg "odpowiedzialne" za zmiany klimatu Arktyki.

Objasnienie tej kwestii wymaga wyjécia poza horyzont ostatnich dwudziestukilku lat i zajecie
sie przebiegiem temperatury powietrza w Arktyce w okresie ostatniego stulecia. Zmiany tempera-
tury w najwyzszych szerokosSciach potkuli pétnocnej, jakie zachodzity w okresie ostatnich stukliku-
nastu lat charakteryzuje przebieg anomalii temperatury powietrza opracowany przez Luging i wspok
autoréw (2003). W przebiegu tym wyraznie widoczne s (patrz rys. 13) cztery wyraznie réznigce
sig okresy termiczne. Pierwszy okres, charakteryzujacy sie relatywnie niskimi wartosciami tempe-
ratury rocznej obejmuije lata od 1890 do 1917. Od 1917 do 1929 roku obserwuje sie bardzo szybki
wzrost temperatury rocznej. W latach trzydziestych i czterdziestych XX wieku trwa silne ocieplenie,
ktdre gwattownie konczy sie w korcu lat czterdziestych. Po kilku wahnigciach o duzej amplitudzie,
w ktdrych przewazajg spadki, od roku 1956 rozpoczyna sie okres silnego ochtodzenia, trwajacy do
poczatku lat 70-tych XX wieku. Od tego momentu rozpoczyna si¢ niemal nieprzerwane ocieplenie,
ktore trwa do chwili obecnej.

Mimo, Ze obraz ten obejmuje powierzchnie wieksza od Scisle definiowanej Arktyki, w przebiegu
anomalii doskonale widoczne sg znane epizody zmian klimatycznych w Arktyce: chtodny okres
poczatku XX wieku, ocieplenie lat 30-tych, ochtodzenie lat 60-tych XX wieku oraz wspétczesne
ocieplenie. Nietrudno zauwazyc, ze traktowanie ostatniego ocieplenia jako "nie majacego prece-
densu" jest dos¢ umowne, gdyz podobny epizod gwattownego ocieplenia miat juz miejsce w latach
trzydziestych XX wieku.

16 60-90°N
5
=12
<]
% 08
z o
g o4
B
2 00
g o
5
T 04\
g s
£ o8
g
g -12
&

Rys. 13. Przebieg rocznych anomalii temperatury powietrza w strefie 60-90°N wedtug Luginy i in (2003)

Badania majace wyjasni¢ przyczyny obserwowanych w Arktyce wahan klimatycznych dajq
zréznicowane wyniki i interpretacje. Ocieplenie Arktyki lat 30-tych, jak juz wspominano, Budyko
(1969, 1974, 1975) objasniat zwigkszonym doptywem promieniowania bezposredniego, co miato
by¢ skutkiem wzrastajacej przezroczystosci atmosfery. Ochtodzenie lat 60-tych XX wieku, Budyko
(1974) konsekwentnie tlumaczyt jako skutek zmniejszenia przezroczystosci atmosfery, jakie miato
nastapi¢ po wybuchach wulkanicznych (m.in. wulkanéw kamczackich) w latach 50-tych XX wieku.
Dla badaczy amerykanskich ochtodzenie lat 60-tych stanowito pewne zaskoczenie, wysuneli teze,
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ze przypuszczalnie oznacza ono "wymuszony" koniec interglacjatu. Zainspirowani wynikami prac
Budyki przyczyne tego ochtodzenia znaleZli w dziataniu czynnika radiacyjnego, lecz zmniejszenie
doptywu promieniowania miato stanowi¢ rezultat dziatalnoSci antropogenicznej. Intensywny rozwdj
przemystu i zwigzana z nim wzrastajaca emisja zanieczyszczen do atmosfery, rozwéj komunikacii,
w tym lotniczej, naziemne wybuchy termojadrowe przeprowadzane przez Zwigzek Radziecki, miaty
doprowadzi¢ do wzrostu koncentracji czastek statych w tropo- i stratosferze, skutkiem czego
zmniejszeniu ulegto natezenie promieniowania bezposredniego. Dodatkowo wzrost koncentracii
statych produktdéw spalania i aerozoli w troposferze miat doprowadzi¢ do zwiekszenia sie zachmu-
rzenia ogéinego (jadra kondensacji), ktére zwigkszyto albedo Ziemi. Modelowanie, jak je wtedy
nazywano "matematyczne”, potwierdzito, ze spadek temperatury bedacy skutkiem wzrostu antro-
pogenicznego zapylenia atmosfery bedzie na tyle silny, Zze moze doprowadzi¢ do rozwoju zlodowa-
cenia (Mitchell 1971). Postepujace po roku 1974 ocieplenie pétkuli pdtnocnej ostabito zaintereso-
wanie tym kierunkiem badawczym. Z tych koncepcji pozostaty do tej pory "zima jadrowa" i ochta-
dzajaca rola aerozoli siarczanowych w stratosferze. Te ostatnie majq wywiera¢ znaczny wptyw na
temperature powietrza w Arktyce (Baling i Idso 1991). Zwiers i Weaver (2000) przyczyn ochtodze-
nia lat 60-tych dopatrujg sie w przerwaniu ocieplenia powodowanego przez dziatanie czynnika
antropogenicznego przez okresowy wzrost zanieczyszczen atmosfery produktami pytowymi wybu-
chéw wulkanicznych, w tym aerozoli siarczanowych.

Semenov i Bengtsson (2003), Bengtsson, Semenov i Johannessen (2004) oraz Johannessen
i wspdtautorzy (2004) analizujac przyczyny zmian klimatycznych w Arktyce doszli do wniosku, ze
ocieplenie lat 30-tych XX wieku miato swojg przyczyne w dziatalno$ci procesow naturalnych, nato-
miast ocieplenie korica XX wieku ma swoje przyczyny w dziataniu czynnika antropogenicznego.

Wedtug tych badaczy przyczyng ocieplenia lat 30-tych XX wieku miat by¢ losowy wzrost nate-
zenia wiatréw zachodnich nad obszarem Morza Barentsa w poczatku lat 20-tych XX wieku. Spowo-
dowato to przemieszczanie granicy lodéw dalej na wschod i wzrost strumieni ciepta z powierzchni
tego morza do atmosfery. Zwiekszyto to cykloniczno$¢ nad Morzem Barentsa, ktéra spowodowata
wzrost czesto$ci i Sredniej predkosci wiatrow zachodnich i potudniowo-zachodnich nad tym akwe-
nem, w rezultacie czego dalszy proces stat sie procesem samonapedzajacym (zawierajgcym
element dodatniego sprzezenia zwrotnego). Rezultatem tego procesu byt postepujacy wzrost
temperatury powietrza i cofanie si¢ granicy lodéw. Koncepcja ta dobrze objasnia regionalny obraz
najsilniejszego ocieplenia (atlantycka Arktyka) oraz rozktad w czasie trendow temperatury powietrza
(maksymalny wzrost temperatury powietrza w okresie zimowym). Nie bierze jednak pod uwage
faktu, ze Morze Barentsa jest morzem szelfowym o niezbyt duzych gtebokosciach i bez statego
uzupetniania ciepta traconego przez jego wody na ogrzewanie atmosfery, rozpoczynajace sie
w latach 20-tych XX wieku ocieplenie skoficzyloby sie po 4-5 latach.

Na temat przyczyn ochtodzenia lat 60-tych XX wieku cytowani badacze nie wypowiadajg sie.
Ostatnie ocieplenie, ktére wedtug Semenova i Bengtssona (2003) oraz Johanessenna i in. (2004)
rozpoczeto sie okoto roku 1980, i trwa nadal, stanowi wedtug wynikéw przeprowadzonych przez
nich badan modelowych gtownie rezultat efektu cieplarnianego, cho¢ nie wykluczajg pewnej roli,
jaka moze odgrywaé w tym przypadku adwekcja wdd atlantyckich.

Polyakov i Johnson (2000) analizujac przebieg ciSnienia atmosferycznego, temperatury po-
wietrza, zmian zasiegu zlodzenia i charakteru dryfu lodéw odkryli wystepujaca w Arktyce dtugookre-
sowg oscylacje, nazwang przez nich LFO (low-frequency oscillation), o okresie okoto 60-80 Iat.
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Nastepne prace (Polyakov i in. 2002, 2003) wyjasnity bardziej szczegétowo funkcjonowanie te;
nisko-czestotliwosciowej oscylacji. Dodatnia faza LFO charakteryzuje sie spadkiem ci$nienia nad
Arktyka, lody zostajq intensywnie wyprowadzane przez ciesning miedzy Ziemig Franciszka Jozefa
a Spitsbergenem na potudnie, przez co warunki lodowe w basenie euro-azjatyckim ulegajg polep-
szeniu. Spadek ci$nienia nad Arktykg powoduje wzrost poziomu morza, co wymusza wzrost inten-
sywno$ci doptywu cieptych wod atlantyckich do Arktyki. Zwiekszony doptyw tych wdd, zmniejszenie
sie zwarcia lodow oraz wzrost czestosci adwekcji powietrza z nizszych szeroko$ci prowadza do
wzrostu temperatury powietrza w Arktyce. Ujemna faza LFO charakteryzuje sie wzrostem cisnienia,
antycyklonalnym krazeniem lodéw, poczatkowo utrzymujacym lody morskie w basenie kanadyjskim,
pdzniej euroazjatyckim, a po "przepetnieniu” basenu Morza Arktycznego lodami — ich wyprowa-
dzenie na Morze Grenlandzkie. W efekcie grubos¢ i stopier zwarcia lodéw roénie, ich zasieg
przesuwa sie na potudnie, warunki lodowe sie pogarszaja. Wzrost ci$nienia atmosferycznego nad
Arktykg prowadzi do obnizenia sig poziomu morza, co zmniejsza intensywno$¢ doptywu wod
atlantyckich do Arktyki. Wzrost ci$nienia utrudnia adwekcje cieptego powietrza z potudnia, co razem
ze wzrostem powierzchni lodéw prowadzi do spadku temperatury powietrza.

Polyakov i Johnson (2000) oraz Polyakov i wspdtautorzy (2003) uwazajg, ze wystepowanie
LFO stanowi przejaw dziatania proceséw naturalnych, ktére odbywajg sie na tle globalnego dodat-
niego trendu temperatury powietrza. Interpretacja przebiegu temperatury w Arktyce w $wietle
przebiegu LFO jest prosta i przekonujaca — ocieplenie lat 30-tych XX wieku i wspotczesne ocieplenie
Arktyki stanowi przejaw dodatnich faz LFO, ochtodzenie Arktyki lat 60-tych XX wieku stanowi przejaw
wystepowania ujemnej fazy LFO, oddzielajacej fazy dodatnie.

Doptyw cieptych wod atlantyckich do Arktyki w niewielkim (?) stopniu zalezy tylko i wytacznie
od procesow funkcjonujacych w samej Arktyce. Zmiany intensywnosci doptywu cieptych wéd atlan-
tyckich do Arktyki ksztattowane sg przez procesy funkcjonujace na Atlantyku Pétinocnym. Analiza
procesow, ktdre mogq prowadzi¢ do zmian zasobdw ciepta w wodach Pradu Pétnocnoatlantyckiego
wykazata, ze procesy wielkoskalowej cyrkulacji atmosferycznej nad Atlantykiem Pétnocnym, jesli
uwzglednia sie okres diuzszy niz ostatnie lata (1982-2004) w stosunkowo niewielkim stopniu
objasniaja zmiennos¢ temperatury wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej (Styszynska 2005, rys. 14).
Wspdtczynnik korelacji miedzy zmiennoscig wskaznika NAO Hurrella a synchronicznymi warto$-
ciami FS1-4 w szeregu z lat 1890-2004 (115 lat) jest réwny 0.17 (p = 0.071). Nieco silniejsze
korelacje, przekraczajace prog istotnosci statystycznej miedzy wskaznikiem NAO Hurrella a FS1-4
zaznaczajq sie z opoznieniem trzyletnim (r = -0.266; FS1-4 opdznione o trzy lata).

Analiza kilku procesdw, ktére potencjalnie mogtyby regulowaé ilo$¢ ciepta przenoszonego przez
Prad Pdétocnoatlantycki w kierunku Bramy Farero-Szetlandzkiej wykazaty, ze najwazniejsza role
odgrywajg tu procesy zmiany kierunku dystrybuciji wéd w delcie Golfsztromu (rejon 35-40°N, 40—
55°W). W delcie Golfsztromu, ciepte i silnie zasolone atlantyckie wody tropikalne bifurkuja; cze$¢
wad zawraca na SE, kierujac sie nastepnie do pdtnocno-wschodnich czeci Morza Sargassowego
(gataz potudniowa), cze$¢ w postaci stabo zorganizowanych strug kieruje sie na E (gataz wschodnia),
cze$¢ za$ kieruje sie na N-NE (rys. 15) optywajac od potudnia i wschodu chtodne wody Pradu Labra-
dorskiego (gataz pdinocna). Wody gatezi potnocnej, po procesach mieszania sie z wodami sub-
arktycznymi na wschodnim skraju frontu hydrologicznego transformuje sie w wody atlantyckie. Z tych
wad tworzy sie nastepnie Prad Ptnocnoatlantycki.
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Rys. 14. Przebieg Sredniej zimowej (styczen-kwiecien) temperatury wody powierzchniowej
w Bramie Farero-Szetlandzkiej (FS1-4) i zimowego wskaznika NAO Hurrella (NAQ)
wyréwnane 5-punktowg $rednig kroczacy

Rys. 15. Schemat cyrkulaciji pradéw powierzchniowych na Atlantyku Pétnocnym
(za: Sverdrup i in. 1942, zmienione). DG - delta Golfsztromu, PL — Prad Labradorski,
PNA - Prad Pétnocnoatlantycki, FS — Brama Farero-Szetlandzka

llos¢ i temperatura wéd Golfsztromu doprowadzanych do rejonu jego delty sq zmienne. Row-
niez przeptywy w poszczegdlnych gateziach pradowych w delcie wykazujg dtugookresowg zmienno$c.
Najwigksza ilos¢ wod Golfsztromu kierowana jest do gatezi potudniowej. Jednak w okresie, gdy
przeptywy w potudniowej gatezi pradowej zmniejszajq, sie, dochodzi do wzrostu przeptywéw w pot-
nocnej gatezi pradowej, przez co zasoby ciepta w wodach, ktére znajdujg sie nastepnie w rejonie
tworzenia sie Pradu Péinocnoatlantyckiego rosng (Baranov 1979). Czynniki, ktére powoduijg "prze-
rzucanie" sie wod Golfsztromu w jego delcie z jednej gatezi pradowej do drugiej nie sg do tej chwili
jednoznacznie okreslone. Wedtug Bary$evskiej i Sinkevié (1979) zmniejszenie przeptywow w potud-
niowej gatezi pradowej delty Gofsztromu i wzrost przeplywoéw w gatezi pétinocnej nastepuje w okre-
sach, w ktorych przeptywy w Golfsztromie wiasciwym rosng. Proces ten nie wykazuje korelacji ze
zmianami wielkoskalowej cyrkulacji atmosferycznej funkcjonujacej nad Atlantykiem Pdtnocnym.
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Wzrost przeptywdw w pdinocnej gatezi pradowej delty Golfsztromu w obrazie przestrzennym
przejawia sie jej przesuwaniem na potnoc, gdzie ciepte wody tropikalne "spychajg", réwniez ku
potnocy, bardzo silnie wychtodzone wody arktyczne (labradorskie). Badajac zmiany temperatury
powierzchni wod na obszarze lezacym w strefie granicznej migdzy wodami tropikalnymi potnocne;
gatezi a wodami labradorskimi mozna okresli¢, w jakich okresach dochodzi do wzmocnienia p6t-
nocnej gatezi pradowej. Po analizie obrazu przestrzennego zmian temperatury wody w pdtnocne;
cze$ci delty Golfsztromu wybrano powierzchnie kontrolng 2x2°, ktorej centralny punkt wyznaczajg
wspotrzedne 40°N, 50°W. W okresach, w ktérych nastepuje przesuniecie ku potnocy péinocnej
gatezi pradowej, Srednia temperatura wody na tej powierzchni wzrasta, w okresach ostabniecia
pbinocnej gatezi pradowej, czyli przesuniecia si¢ jej na potudnie, $rednia temperatura na tej
powierzchni spada. Dodatkowo, Srednia temperatura wody na tej powierzchni posrednio informuje
0 zasobach ciepta, ktére mogq by¢ nastepnie transportowane wraz z wodami Pradu Pétnocno-
atlantyckiego.

Przebieg rocznej temperatury wody na wybranej powierzchni pétnocnej czesci delty Golfsztromu
wykazuje dobrg zgodno$¢ z przebiegiem zimowej temperatury powierzchni wéd w Bramie Farero-
Szetlandzkiej (patrz rys. 16). Zaznaczajace si¢ na przebiegach wyréwnanych wielomianem pigtego
stopnia przesuniecia miniméw i maksiméw wzgledem siebie mozna interpretowac, jako wynik op6z-
nienia zmian temperatury wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej w stosunku do zmian temperatury
w delcie Golfsztromu zwigzanego z czasem przeptywu wod od delty Golfsztromu do Bramy Farero-
Szetlandzkiej. Istotne statystycznie korelacje miedzy roczng temperaturg wod w pétnocnej czesci
delty Golfsztromu (DG; zmienna poprzedzajaca) a zimowg temperaturg wod w Bramie Farero-
Szetlandzkiej (FS1-4; zmienna op6zniona) sg mocno rozciggniete w czasie. Maksimum osiagajq,
wspdtczynniki korelacji synchronicznie (przesuniecie 0; +0.55), w miare uptywu czasu malejg (prze-
suniecie +1, czyli rok pdzniej; +0.42, przesuniecie +2; +0.34, przesuniecie +3; +0.26). Pojawiajq
sie rowniez istotne statystycznie korelacje odwrotnego charakteru, w ktorych zmiana temperatury
w Bramie Farero-Szetlandzkiej wyprzedza o rok zmiany temperatury wody w p&inocnej czesci delty

DG; roczna tww N czesci delty Golfstromu [*C]
FS1-4 [°C)

Rys. 16. Przebieg Sredniej zimowej (styczen-kwiecien) temperatury wody powierzchniowej
w Bramie Farero-Szetlandzkiej (FS1-4) i rocznej temperatury wody powierzchniowe;
w potocnej czesci delty Golfsztromu (DG)
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Golfsztromu (przesuniecie -1; +0.49). Takiego rodzaju przesuniecia czasowe w korelacji wzajemnej
sq charakterystyczne dla niewtadciwego doboru czestosci probkowania sygnatu w stosunku do jego
rzeczywistego przebiegu. Przypuszczalnie stanowi to rezultat przyjecia do analizy zimowej tempe-
ratury wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej2.

Podobnie silnie ze zmianami rocznej temperatury wody w potocnej czesci delty Golfsztromu
(DG) sq powigzane anomalie temperatury powietrza w strefie 60-90°N (DTso-90rok) — patrz rys. 17.
Rowniez i w tym przypadku korelacje sg rozciggniete w czasie, z synchronicznym maksimum
(r = +0.58). Zmiany DG objasniaja 34.2% zmian DTeo-00rok W tym samym roku, 28.2% zmian
DTeo-90rok W roku nastepnym i 22.1% zmiennosci DTeo-g0rok za dwa lata.

W przypadku wyréwnania szeregdw rocznej temperatury wody w pétnocnej czesci delty Golf-
sztromu (DG) i zimowej temperatury wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej (FS1-4) oraz anomalii
rocznej temperatury powietrza w szerokosciach 60-90°N (DTeo-g0rok) Srednimi kroczacymi 5.letnimi,
uzyskuje sie bardzo silne korelacje miedzy DG a FS1-4 i DTeo-90rok 0Siggajace $rednio okoto +0.8.
Jedli analizuje sie korelacje wzajemne tak wyrdwnanych szeregdw stwierdza sig réwniez silne
rozciggniecie zwigzkéw w czasie (patrz rys. 18). W tym przypadku rozciagniecie zwigzkéw w czasie,
niezaleznie od przyczyn powodujacych taki stan, stanowi dodatkowy rezultat tego, Ze kolejne wyrazy
w szeregach sg od siebie zalezne. W szeregach, ktérych kolejne wyrazenia stanowig warto$ci
wyréwnane 5-punktowg $rednig kroczaca, zmienno$¢ DG objasnia 63.4% zmiennosci DTeo-90rok
(F(1,107) = 185.7, p < 0.000 000).

Tak wigc zmiany zimowej temperatury wody w Bramie Farero-Szetlandzkiej i zmiany anomalii
temperatury powietrza w strefie szerokosci 60-90°N wykazujg przesunigte w czasie, opdznione,
ale istotne statystycznie zwigzki ze zmianami temperatury wody w pétnocnej czesci delty Golfsztromu.
Obszar delty Golfsztromu nie lezy w Arktyce. Trudno réwniez sadzi¢, ze to dtugookresowa oscy-
lacja (LFO) Polyakova i Johnsona (2000) wystepujaca w Arktyce steruje zmianami przeptywéw wod
tropikalnych w delcie Golfsztromu.

DG; roczna tww N czesci delty Golfstromu [*C]
DT, roczne anomalie tp w strefie 60-80°M [°C)

Rys. 17. Przebieg rocznych anomalii temperatury powietrza w strefie 60-90°N (DT; wg Luginy i in 2003)
i rocznej temperatury wody powierzchniowej w potnocnej czesci delty Golfsztromu (DG)

2 Czyli stanu, w ktérym zmiany temperatury wod atlantyckich w Bramie Farero-Szetlandzkiej sg poza kontrolg
przez okres od maja do grudnia wiacznie.
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Poprz.: DG_RK: 5 pt.ér. ruch.; Opdzn.: DTE0S0_R: 5 pt.sr. ruch.
QOpogn Kor. SE T T T - . . . - - . - - . . . . .

Rys. 18. Korelacje wzajemne rocznej temperatury wod w potnocnej czesci delty Golfsztromu (DG_RK)
i anomalii rocznej temperatury powietrza w strefie 60-90°N (DT6090_R) wyréwnanych
5-punktowa $rednig kroczaca (1979-2004)

Odnoszac obserwowane w ciggu ostatnich stukilkunastu lat zmiany klimatyczne w Arktyce do
powyzszych stwierdzen, trzeba zauwazy¢, ze obu epizodom wzrostu temperatury powietrza w Arktyce
odpowiada wzrost ilosci ciepta wprowadzanego do Arktyki przez system cyrkulacji oceanicznej
funkcjonujacej na Atlantyku Pétnocnym. Tak wiec, z punktu widzenia poznanych zalezno$ci, oba
epizody wielkich wahnie¢ klimatycznych majg taka sama przyczyne.

W przypadku obja$niania ostatniego wzrostu temperatury powietrza w Arktyce przez po$rednie
(poprzez cyrkulacje oceaniczng) lub bezposrednie dziatanie cyrkulacji atmosferycznej (NAO i/lub AO),
jak czyni to ostatnio bardzo wielu badaczy, trzeba wyraznie stwierdzi¢, ze w pierwszym okresie
wzrostu temperatury powietrza w Arktyce przewazaly ujemne wartosci wskaznikéw NAO, gdy
w nastepnym - silne dodatnie (patrz rys. 14). Wyjasnia to, ze zaréwno charakter cyrkulacji oce-
anicznej, jak i reakcja temperatury powietrza w Arktyce nie wykazujg elementarnych cech zgodnosci
ze zmianami charakteru wielkoskalowej cyrkulacji atmosferycznej w atlantyckim sektorze cyrkula-
cyjnym.

Okresowi ochtodzenia Arktyki odpowiada ostabienie transferu ciepta z delty Golfstromu do
Pradu Potnocnoatlantyckiego i dalej z Pradem Norweskim do Arktyki. Jednak szczegdtowa analiza
przebiegow wartosci rocznych anomalii temperatury powietrza i zimowej temperatury powierzchni
wod w Bramie Farero-Szetlandzkiej (patrz rys. 17) wykrywa pewng niezgodnos¢ — spadek tempe-
ratury powietrza, odpowiadajacy ochtodzeniu Arktyki w latach 60-tych XX wieku nastepuje szybciej,
niz minimum FS1-4, odpowiada natomiast do$¢ dobrze zmianom temperatury w delcie Golfsztromu.
Zagadnienie to wymaga nieco obszerniejszego naswietlenia.

Kwestig genezy ochtodzenia Arktyki lat 60-tych zajmowat sie Zakharov (1976, 1981). Wedtug
Zakharova (1977) rozw¢j pokrywy lodowej w latach 60-tych nastapit jako reakcja na gwattowne
procesy topnienia lodow morskich i potnocnej czesci ladolodu Grenlandii oraz wzmozone przeptywy
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Mackenzie, ktore nastapity jako skutek ocieplenia Arktyki lat 30-tych XX wieku. W wyniku wzrostu
iloSci wod stodkich, poczatkowo na morzach szelfowych, nastepnie w basenie Morza Arktycznego,
od pofowy lat 50-tych XX wieku zaczety rozprzestrzenia€ sie PWA (Powierzchniowe Wody Arktyczne),
stopniowo ograniczajac kontakt wod atlantyckich z atmosfera i jednocze$nie sprzyjajac rozwojowi
pokrywy lodowej. Redukowato to strumienie ciepta z oceanu do atmosfery zima i stopniowo op6z-
niato topnienie lodéw w okresie letnim, przyczyniajac sie do postepujacego spadku temperatury
powietrza na obszarze Arktyki. "Przepetnienie" basenu Morza Arktycznego doprowadzito do "wyrzutu"
PWA przez Cie$nine Frama na Morze Grenlandzkie, na powierzchni ktérego doszto do ich roz-
przestrzenienia sie, co doprowadzito go gwattownego rozrostu pokrywy lodowej na tym morzu.
Podobne procesy, cho¢ na nieco mniejszg skale funkcjonowaty i na Morzu Barentsa.

Rozprzestrzenianie sig silnie wystodzonych PWA poza swoje przecietne granice wystepowania
na Morzu Grenlandzkim zostato stwierdzone juz we wczesnych latach 60-tych na pdtnoc od Islandii.
Latem 1964 roku, miedzy Islandig a wyspg Jan Mayen zasolenie spadto ponizej 34.7 PSU, w na-
stepnych latach doszto do gwattownej ekspansji lodow na Morzu Grenlandzkim (Vinje 2001). Wyrzut
ogromnych ilodci wystodzonych PWA i lodow morskich z basenu Morza Arktycznego na Morze
Grenlandzkie i nastepnie na Atlantyk, przy jednoczesnym zmniejszeniu sie opadéw na obszarze
basenu Morza Arktycznego zmniejszyt ilo$¢ wod wystodzonych w wysokiej Arktyce, ale doprowa-
dzit do powstania na Atlantyku tak zwanej Wielkiej Anomalii Zasoleniowej (Great Salinity Anomaly:
Dickson i in. 1988, Hakkinen 1999).

Ekspansja lodéw na potudnie dodatkowo pogtebita spadki temperatury powietrza w Arktyce
i przyczynita sie do zwigkszenia czesto$ci silnych adwekcji chtodu w sektorze atlantycko-europej-
skim, zwfaszcza, Ze nad Arktyka, skutkiem silnego wychtodzenia, wzrosta czgsto$¢ sytuacji wyzo-
wych. Wystapienie Wielkiej Anomalii Zasoleniowej na Atlantyku Pétnocnym, w ktdrej konwekcja
byta ograniczona do poziomu halokliny (H&kkinen 1999, Natural Climate Variability... 1995) oraz
wzrost czestosci adwekcji chtodu nad Atlantyk Pétnocny, doprowadzito do silnego spadku tempe-
ratury wod powierzchniowych. Z pewnym opdznieniem te wystodzone wody dostaty sie do Bramy
Farero-Szetlandzkiej, gdzie zostato zarejestrowane ich przechodzenie jako minimum temperatury
zaznaczajace si¢ w latach 1980-1988. Mozna zauwazy¢ (patrz rys. 16), ze ten wiasnie spadek
temperatury w przebiegu FS1-4 nie zaznacza si¢ w podobnym, wcze$niejszym przebiegu roczne;
temperatury w delcie Golfsztromu.

Taki przebieg procesow ochtodzenia Arktyki lat 60-tych XX wieku wyjasnia zaréwno przyspie-
szenie wystgpienia tego ochtodzenia wzgledem przebiegu temperatury wdd w pdinocnej czesci
delty Golfsztromu i Bramie Farero-Szetlandzkiej (FS1-4), jak i relatywnie duze odstepstwa przebiegu
temperatury powietrza w Arktyce w latach 1980-1988 od przebiegu zmian FS1-4 w tym samym
okresie. Wydaje sie jednak kwestiq wymagajacq podkreslenia, ze omawiane ochtodzenie Arktyki
miato swojg geneze w procesach oceanicznych dziatajgcych w samej Arktyce i na jej atlantyckim
przedpolu, na dodatek zbiegajac sie w czasie z obnizeniem transferu ciepta z delty Golfsztromu
do Pradu Pétnocnoatlantyckiego.

Whioski

Podsumowujac, mozna stwierdzi¢, Ze zasadnicze cechy obserwowanej w okresie od schytku
XIX wieku do chwili obecnej zmienno$ci klimatu Arktyki objasniaja funkcjonujace w tym czasie
procesy oceaniczne. Gtéwny rytm zmian klimatycznych w Arktyce wymuszajg procesy funkcjonujace
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na Atlantyku Potnocnym w strefie subtropikalnej i strefie umiarkowanej?!, natomiast system klima-
tyczny samej Arktyki wzmacnia lub ostabia poszczegdlne impulsy oceaniczne dochodzace "z zewnatrz",
przyczyniajac sie do wzrostu lub zmniejszenia amplitudy miedzyrocznych wahan temperatury
powietrza, zwigkszajac zmienno$¢ miedzyroczng w stosunku do zmienno$ci wymuszajacej (Marsz
i Styszynska 2005). Procesy te sq procesami naturalnymi, cho¢ nie do korica poznanymi i nie do
kofca zrozumiatymi. To ostatnie odnosi sie szczegdlnie do kwestii mechanizméw funkcjonowania
delty Golfsztromu. Zaznacza si¢ tam okresowos$¢ okoto 70-letnia (od minimum do minimum prze-
biegu; Styszynska 2005).

Jest to Srednia z okresowosci, jaka Polyakov i in. (2000, 2003) wykrywaja w LFO (60-80 lat).
Opisywana przez Polyakova i Johsona (2000) diugookresowa oscylacja LFO, ktérej model dziatania
ostatnio (Polyakov, Beszczynska i in., 2005) zostat ponownie skonkretyzowany, i w ktdrej to pracy
jej autorzy wskazujg na dziatanie dodatniej fazy LFO jako gtéwnej przyczyny obserwowanego
obecnie ocieplenia, réwniez jest procesem naturalnym. Nie jest potrzebny do jej funkcjonowania
efekt cieplarniany, ani tez zewnetrzny wzrost temperatury. To dodatnia faza LFO generuje ocie-
plenie Arktyki. Jednak niemal idealna zgodno$¢ okresowosci i fazy tej oscylacji?2 z okresowoscia,
funkcjonujaca w delcie Golfsztromu stawia pytanie — czy to wiasnie dlugookresowe wzrosty i spadki
transportu ciepta wraz z transportem wod atlantyckich do Arktyki nie stanowig o funkcjonowaniu
LFO?

Trudno dopatrzy¢ sie w funkcjonowaniu opisanych mechanizmoéw zalezno$ci miedzy dostawg
zmiennych zasobow ciepta wraz z wodami atlantyckimi do Arktyki a ksztattowaniem sie tam pokrywy
lodéw morskich i strumieni ciepta z oceanu do atmosfery, skutkéw wzrastajacej koncentracji gazéw
cieplarnianych w atmosferze. Przedstawiony przebieg proceséw nie upowaznia do stwierdzenia,
Ze wspotczesne ocieplenie Arktyki jest rezultatem antropogenicznych zmian klimatu, szczegdlnie
silnie zaznaczajacych sie w najwyzszych szeroko$ciach potkuli pdtnocnej. Stwierdzenie, ze wspot-
czesne ocieplenie Arktyki stanowi rezultat antropogenicznych zmian klimatu nie bedzie mogto
zostac przyjete za prawdziwe do tego momentu, w ktérym wykaze sie, ze zmiany intensywnosci
transportu cieptych wod tropikalnych przez pétnocng gataz pradowa delty Golfsztromu do Pradu
Pétnocnoatlantyckiego stanowig rezultat takiego czy innego przejawu dziatalnosci cztowieka.
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