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Cechy gor lodowych

Wedtug definicji WMO (World Meteorological Organization; 1970) za gore lodowa (iceberg)
uwaza sie zwartg bryte lodu o dowolnym ksztatcie, odtamang od lodowca, ptywajaca lub osiadtg
na dnie i wystajacq co najmniej 5 m nad lustro wody. Bryta ta winna mie¢ powierzchnie przekra-
czajacq 300 m2. Mniejsze bryty lodu lodowcowego, wystajace ponad poziom wody od 1 do 5 m
i zajmujace powierzchnie od okoto 100 do 300 m? nazywane sq odtamami gér lodowych (bergy
bit), a gdy wystaja ponad lustro wody na wysoko$¢ mniejsza niz 1 metr i zajmujq powierzchnie
okoto 20 m2 — odtamkami gor lodowych lub growlerami (growler). Géry lodowe mozna charaktery-
zowa¢ wedtug roznych cech: ksztattu, rozmiaréw, genezy, obszarow wystepowania.

Ksztalt gor lodowych zalezy od ich pochodzenia oraz stopnia zniszczenia przez procesy
topnienia i erozji. Wyr6znia sie (Diemand 2001) dwa typy gér lodowych: stotowe (tabular iceberg)
i niestotowe (non-tabular iceberg).

Gory stotowe charakteryzuja sie horyzontalnym uwarstwieniem lodu, pionowymi $cianami oraz
rozlegtymi, ptaskimi lub stabo nachylonymi i pofalowanymi powierzchniami wierzchotka (rys. 1).
Stosunek dtugosci do wysokosci takiej gory winien przekraczac 5:1. Jezeli ten stosunek miesci sie
w przedziale od 3:1 do 5:1 (Determination of Iceberg Draft and Shape 2004) i powierzchnia wierz-
chotkowa jest ptaska lub lekko zaokraglona, czasami nieréwna, czgsto pocieta szczelinami, to taka
géra nazywana jest blokowg (blocky iceberg). Géry stotowe powstaja w wyniku obtamywania sie
lodéw szelfowych (ice shelf), rzadziej — lodowcdw wyprowadzajacych (outlet glacier). Gory blokowe
odtamujg sie od lodowcdw wyprowadzajacych lub szybkich strumieni lodowych (ice stream). Olbrzy-
mie bryly lodu odtamane od arktycznych lodéw szelfowych, wystajace ponad 5 metréw nad lustro
wody, o powierzchniach od kilku tysiecy metréw kwadratowych do 500 km2 lub nawet wigcej nazy-
wane sg wyspami lodowymi (ice island). Grubos¢ takich bryt lodu waha sie od 15 (Borodachev i in.
1994) - 30 (WMO Sea-ice nomenclature 1970) do 50-60 m, a ich powierzchnia wierzchotkowa
jest zazwyczaj regularnie pofalowana, co z lotu ptaka nadaje jej "zebrowany" wyglad.

Wsrdd gor nie majacych ksztattu stotowego wyrdznia sie géry: piramidalne, kopulaste i zero-
dowane (o nieregularnych ksztattach) typu: klin i suchy dok (Diemand 2001). Migdzynarodowy
Patrol Lodowy do tego typu gor zalicza réwniez gory blokowe, stanowigce posrednig forme miedzy
goérami stotowymi i piramidalnymi (International Ice Patrol, MANICE 2005). Gory piramidalne
(pinnacled iceberg) maja ksztatt zblizony do piramidy o na og6t ostrym, centralnym wierzchotku
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lub kilku strzelistych iglicach (rys. 1). Powstajg w wyniku obtamywania sie barier i kliféw lodowych
lodowcdw dolinnych i zlodowacenia pokrywowego lub rozpadu stotowych gér lodowych.

Ksztalt kopulasty (domed iceberg) majq gory lodowe, ktore diugo przebywaty w morzu i wskutek
silnego zerodowania utracity swojg stateczno$é¢, przewrdcity sie, wynoszac ponad powierzchnig
wody swojg dotychczas zanurzong czes¢. Gory kopulaste charakteryzujg sie gtadkimi, wyréwnanymi
Scianami i zaokraglonymi wierzchotkami. Nie zawsze gdy gdra lodowa traci swoj dotychczasowy
stan réwnowagi dochodzi do jej przewrdcenia. Czesto w wyniku odtamania sie fragmentu lodu géra
taka ulega jedynie przechyleniu. Charakterystyczng cecha gor lodowych pochylonych (sloping
iceberg) jest ukosne lub pionowe utozenie warstw lodu (lub przewarstwiert mineralnych) i wynu-
rzenie czesci gory do tej pory znajdujacej sie w wodzie. Ta cze$¢ $cian lodowych, ktére nigdy nie
byly zanurzone jest chropowata, a ta, ktéra ulegta wynurzeniu gtadka i zaokraglona (rys. 1). Géry
tego typu klasyfikowane sg przez Miedzynarodowy Patrol Lodowy jako kopulaste.

Gdy dochodzi do rozpadu géry stotowej jej niektére fragmenty tworza mniejsze, podtuzne gory,
ktore w przekroju przypominaja klin (wedged iceberg): $ciany boczne z jednej strony s strome lub
pionowe, a z drugiej bardzo stabo nachylone. Wierzchotek takiej gory jest raczej ptaski, czesto ptyn-
nie przechodzacy w stabo nachylong sciang boczng. Géry typu klin powstajg réwniez w wyniku
bezposredniego obtamywania sie kliféw lodowych.

Goéry zerodowane posiadajg nieregularne, czesto fantazyjne ksztalty powstate w efekcie dtugo-
trwatego niszczenia gér lodowych przez procesy topnienia i erozji. Wsrod tego typu gor wyrdznié
mozna gory typu suchy dok (drydocked iceberg) i zwietrzate (weathered iceberg). Charakterys-
tycznag cecha gory typu suchy dok jest wyerodowane przez fale U-ksztaltne przeciecie, ktorego
podstawa znajduje sie na ogét na linii wody lub nieco ponizej i wystepujace po bokach kolumny
lub piramidy (rys. 1). Gory zwietrzate to géry, ktére w wyniku procesoéw wietrzenia ulegty tak znacz-
nemu zniszczeniu, ze catkowicie utracity swoj poczatkowy ksztatt. Czesto ponad powierzchnig,
wody widoczne sq jedynie pojedyncze kolumny, wieze lub iglice potaczone ze sobg tylko pod woda,
a czasami ksztatty takich gor przypominajq "zamek" czy "brame” (rys. 1). Gory tego typu po 1981 r.
klasyfikowane sg jako gory piramidalne (Determination of Iceberg Draft and Shape 2004), a jezeli
nie da sie wyrdzni¢ wyraznego wierzchotka — jako gory o nieregularnych ksztattach (non-tabular
iceberg).

Rozmiary gér lodowych zalezg od mechanizmu obtamywania lodu, wieku gor lodowych oraz
intensywnosci procesdw ich topnienia i erozji. Obtamywanie sie lodu z brzegéw lodowych w litera-
turze polskiej omawiaja Zakrzewski (1983), Marsz (1987) i Jania (1988, 1997).

Proces obtamywania sie lodu skutkujacy powstaniem gér lodowych nazywa sie czesto "ciele-
niem sie lodowca" (calving). Morfometria gory lodowej w momencie jej powstania uzalezniona jest
od morfologii brzegu lodowego i mechanizmu obtamywania lodu. Mechanizm i skala tego procesu
zalezy od wielu czynnikéw (typu lodowca, migzszo$ci lodu w strefie brzeznej lodowca, dtugosci
klifu lodowego, stopnia spekania i wytrzymatosci lodu, predko$ci zsuwania sie lodowca do morza,
nachylenia dna morskiego, gteboko$ci pod brzezna partig lodowca i na jej przedpolu, warunkow
hydrometeorologicznych), ale przede wszystkim od stopnia zréwnowazenia hydrostatycznego
brzegu lodowego.

Od lodowca opartego 0 dno odtamywac sie bedg inne gory lodowe niz od lodowca ptywajacego.
Inny bedzie mechanizm odtamywania sie lodu od ptywajacych szybkich strumieni lodowych, a inny
od lodowcow o wolnym ruchu (Robe 1980). Od lodowca opartego o dno obtamujg sie mate gory
lodowe, o dtugosci mniejszej od grubo$ci lodowca. Ze wzgledu na swoje rozmiary majg one tylko
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Goéra lodowa piramidalna, E Grenlandia Goéra lodowa blokowa, E Grenlandia

Gora lodowa kopulasta na E od Edgeoi Gora lodowa typu "suchy dok", E Grenlandia

Goéra lodowa pochylona, E Grenlandia Gora lodowa typu "brama", E Grenlandia

Rys. 1. Ksztalty gor lodowych Arktyki (zdjecia J. Marsz)
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lokalne znaczenie. Od ptywajacych lodowcdéw wyprowadzajacych i strumieni lodowych, ktorych
diugo$¢ bariery lodowej 7-krotnie przewyzsza ich szerokos¢ odtamuijg sie gory lodowe o wigkszych
rozmiarach, o szeroko$ci na ogét réwnej grubo$ci lodu i dtugo$ci kilkukrotnie wiekszej od grubosci
lodu (Reeh 1968). Najwieksze gory lodowe odtamywac si¢ beda od lodéw szelfowych.

Wsrod brzegdw lodowych wyrdznia sie dwa podstawowe typy. Pierwszy z nich powstaje wtedy,
gdy sptywajacy do morza lodowiec opiera si¢ 0 dno (grounding glacier, non-floating glacier,
tidewater glacier 1). Brzeg lodowy nazywa sie wtedy $ciang lodowa (ice wall) lub klifem lodowym
(ice cliff). Sciany i klify lodowe tworza koriczace sie w morzu lodowce dolinne, lodowce wyprowa-
dzajace, koputy lodowe i wolno poruszajacy sie 16d zlodowacenia pokrywowego. Stopien zanurzenia
lodu w wodzie moze by¢ rozny. Jezeli 16d, jak pisze Marsz (1987), tylko okresowo (przynajmniej
w czasie kulminacji ptywu) zanurzony jest w wodzie, to taki brzeg nazywa si¢ klifem lodowym o stopie
okresowo zanurzonej (rys. 2 a). Na takich brzegach powstawa¢ moga tylko niewielkie okruchy
lodu (o $rednicy <2 m) nazywane gruzem lub druzgotem lodowcowym (brash ice) oraz niekiedy
bryly lodu wielko$ci growlerdw. Odrywaijg sie one z nadwodnej czesci kliféw gtownie latem, w okresie
silnego ustonecznienia i tworzg u podnoza klifu zwatowisko roztadowywane w czasie wysokich
standéw wody. Jezeli natomiast 16d przez caly czas znajduje sie w kontakcie z wodg i nawet w czasie
najnizszej niskiej wody stopa jest zanurzona, to taki brzeg nazywa sig Sciang lodowa lub klifem
lodowym o stopie zanurzonej (rys. 2 b i c). Od takiego brzegu odrywa¢ sie moga nieco wigksze bryly
lodu — na ogét wielkosci matych gér lodowych i ich odtaméw.

Rys. 2. Typy brzegéw lodowych i schemat obtamywania sie gér lodowych (objasnienia w tekscie).
a) — klif lodowy o stopie okresowo zanurzonej, b) i ¢) — $ciana lodowa , d) - bariera lodowa;
zaszrafowano obtamujacy sie lod

Drugi typ brzegu lodowego tworzy sie wtedy, gdy lodowiec nie jest oparty o dno, lecz ptywa
na wodzie (rys. 2 d), bedac najwyzej tylko w kilku punktach wsparty o dno. Brzeg lodowy nazywa
sie wtedy barierg lodowa (ice front). Bariery tworzg lody szelfowe (ice shelf), niektére lodowce wypro-
wadzajace (floating outlet glacier) i niekiedy przechodzace w stan ptywajacy lodowce dolinne
(floating valley glacier). Od tego typu brzegu odtamywaé sie moga fragmenty lodu o nawet bardzo
duzych rozmiarach.

Charakterystyczng cecha morfologii barier, $cian i kliféw lodowych jest ich bardzo duza stromo$¢.
Wiekszo$¢ z nich jest pionowa, czesto przewieszona i w réznym stopniu spekana. Najwiekszg
liczbe szczelin wykazujg Sciany lodowcow wyprowadzajgcych i lodospaddéw, a najmniejszg — lody
szelfowe. Bardzo czesto na poziomie miedzy niska i wysoka woda ptywu wystepuije nisza abrazyjna,

' Termin ten zostat jak podajg Benn i Evans (1998) wprowadzony przez Powella (1984), ktory badat ucho-
dzace do morza lodowce Alaski. Nalezy jednak pamietac, ze nie kazdy lodowiec opierajacy sie 0 dno wyste-
puje na wybrzezu ptywowym, cho¢ takie w Arktyce przewazaja.
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czasami 0 duzej gtebokosci (rys. 2 ¢). Przecietne gtebokosci nisz abrazyjnych wynoszg 2.5-3.5 m,
sporadycznie siegajac 5-6 m (Marsz 1987). Wystepowanie w $cianach lodowych gteboko weigtych
nisz wskazuije, iz od dtuzszego czasu na takich $cianach nie dochodzito do obrywania sie lodu.

Przyczyng odtamywania sie gér lodowych jest jednoczesne dziatanie wielu czynnikow. Jednymi
z gtéwnych sg zmiany poziomu morza wywotane ptywami (Holdsworth 1970, Legrésy i in. 2004),
falami martwymi (Holdsworth 1977, Holdsworth i Glynn 1978) i anemobarycznymi powstajacymi
przy przechodzeniu gtebokich uktadow niskiego cisnienia (Bujnickij 1973) oraz naprezenia styczne
wiatru. Zdarza sie, ze gory lodowe powstaja w efekcie kolizji duzej gory lodowej z barierg lodu szel-
fowego lub jednej gory lodowej z druga (Robin 1979, Holdsworth i Glynn 1981). Istotne znaczenie
majg rowniez czynniki hydrometeorologiczne takie jak zmiany temperatury powietrza i radiacji oraz
sum opadu, zwtaszcza wtedy, gdy strefa brzezna lodu pocieta jest duzg liczba radialnych i poprzecz-
nych szczelin. W warunkach intensywnej ablacji i obfitych opadéw ciektych, gdy dochodzi do wy-
petnienia szczelin woda, proces cielenia ulega wyraznemu przyspieszeniu (Fastook i Schmidt 1982).
Z tej przyczyny cielenie lodowca jest procesem sezonowym osiggajacym swoje maksimum pod
koniec lata.

Pierwszy schemat obtamywania sie gér lodowych podat Lliboutry w 1965 roku (w pracy Traité
de Glaciologie). Byt on pdzniej cytowany przez wielu autoréw (m.in. Syvitskiego i in. 1987, Benna
i Evansa 1998), a w Polsce przez Zakrzewskiego (1983; za Darchenem 1977) i Marsza (1987).
W schemacie tym wyrdznia sie cztery podstawowe postacie cielenia sie lodowca. Gdy lodowce sg
niezréwnowazone hydrostatycznie (oparte o dno) do obtamywania sie lodowca dochodzi wtedy, gdy:

1 — w strefie kontaktu cieptej wody morskiej i lodu dochodzi do wytworzenia sie gradientéw
termicznych w lodzie skutkujacych powstaniem szczelin i peknie¢ (rys. 2 b);

2 —w procesie abradowania klifu przez fale dochodzi do powstania obszernych nisz termo-
abrazyjnych (rys. 2 ¢).

W obu przypadkach najpierw musi doj$¢ do zachwiania rownowagi grawitacyjnej klifu przez pod-
cigcie go od dotu. Jaki proces doprowadza do powstania szczelin i peknie¢ w gérmej czesci Klifu,
wzdtuz ktorych nastepuje potem odtamywanie lodu, jest, jak pisze Marsz (1987), dla samego
procesu cielenia obojetne. Moga to by¢ szczeliny powstate wskutek naprezen w poruszajacym sie
lodzie, zaréwno z dala od brzegu jak i w partii brzeznej (pod wptywem zmiennych sit przylegania
do podtoza powodowanych przez zjawiska ptywowe) czy tez pekniecia powstate po przekroczeniu
wytrzymatosci lodu na zginanie lub w efekcie dziatania gradientéw termicznych;

3 - po szybkim cofnieciu sie gornej czesci klifu lodowego, pozostata na miejscu dolna czes$¢
tego klifu odtamuije sie wskutek dziatania sit wyporu hydrostatycznego.

Ta posta¢ cielenia sie lodowcow budzi watpliwosci. Nie jest jasne, zdaniem Marsza (1987), jakie
procesy, miatyby utrzymywa¢ dolng, odsadzong partie klifu i rownowazy¢ dziatanie sit wyporu.
Wedtug tego autora takie przypadki nalezy uzna¢ za co$ wyjatkowego i jezeli zachodzg, to w ich
efekcie nie powstajg gory lodowe, a jedynie odtamy, odtamki i gruz lodowcowy;

4 — dochodzi do pekania wzdtuz szczelin lodowca przechodzacych przez catg grubo$é¢ lodu
(rys. 2 d).

Ta postac cielenia sie lodowca moze da¢ gory lodowe tylko wtedy, gdy lodowiec jest zréwnowa-
zony hydrostatycznie lub w momencie gdy osigga ten stan. Dotyczy wiec barier loddéw szelfowych
i krawedzi lodowcdw, koput lodowych i zlodowacenia pokrywowego, schodzacych do gtebokiej wody
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i przechodzacych przez strefe wyptywania2. Bardziej szczegotowo odtamywanie gér lodowych od
barier lodu szelfowego omoéwione jest w niniejszym tomie3 przez A. Marsza.

W procesie obtamywania sie lodu z kliféw, $cian i barier lodowych powstaja bryty lodu o zréz-
nicowanych rozmiarach, od bardzo matych (gruz lodowcowy) do bardzo duzych (najwigksze géry
lodowe). Poniewaz migzszo$¢ lodowcdw, ich dynamika i stopieh uszczelinienia oraz warunki
powstawania gor lodowych w poszczegdlnych rejonach sg rézne, to géry lodowe tam powstate
charakteryzujg sie zroznicowaniem rozmiaréw. Dla danego lodowca liczba odtamujacych sie od
niego gér lodowych moze sie zmienia¢ z roku na rok, jednakze ich rozmiary beda takie same, gdyz
mechanizm cielenia i czynniki mu sprzyjajace nie zmieniajg sie (Kollmeyer i in. 1977, za Robem
1980). Dla kazdego lodowca opartego o dno mozna wiec, jak podaje Robe (1980), okresli¢ typowe
rozmiary odtamujacych sie od niego gér lodowych. Stwierdzono réwniez, e istnieje zalezno$¢
migdzy gtebokoscig akwenu, do ktérego uchodzi taki lodowiec, a intensywno$cig odtamywania sie
gor lodowych. Miarg tej intensywnosci jest szybko$¢ cielenia (calving speed, calving rate; Brown i in.
1982, Jania 1988, 1991, 1997; Pelto i Warren 1991, Van der Veen 1996). W ostatnich latach ukazato
sie sporo prac referujgcych wyniki badan modelowych nad tempem cielenia sig réznych lodowcow
opartych o dno (m.in. Vieli i in. 2000, Hanson i Hooke 2000, 2003, Viens 2001, Oerlemans i Nick
2006). Wskazujg one na nieliniowe zwigzki tempa cielenia ze zmianami klimatycznymi, przejawia-
jacymi sie miedzy innymi zmianami temperatury i zasolenia wody.

Najwieksze rozmiary dana géra lodowa ma zaraz po swoim powstaniu, pézniej, w miare uptywu
czasu i dziatania procesdw topnienia i erozji jej rozmiary ulegaja zmniejszaniu. Gory stotowe cha-
rakteryzujg sie z reguty wigkszymi rozmiarami niz géry piramidalne i kopulaste. Poniewaz rozmiary
gor lodowych zalezg od grubosci lodowcdw, od ktorych sie odrywaja, to z racji duzej migzszosci
lodowcow sptywajacych z kontynentu Antarktydy gory lodowe tam powstajace majg na ogét znacz-
nie wieksze rozmiary od tych, ktére powstajg w Arktyce.

Opracowano kilka klasyfikacji gor lodowych ze wzgledu na ich rozmiary. W Arktyce powszechnie
wykorzystuje sie klasyfikacje opracowang przez Miedzynarodowy Patrol Lodowy (oddziat amery-
kanskiej Strazy Przybrzeznej; U.S. Coast Guard International Ice Patrol). Oparta jest ona na statko-
wych, wizualnych (wykonywanych za pomoca sekstantu i radaru) obserwacjach wysokosci i roz-
ciggtosci poziomej nadwodnych czesci gér lodowych wystepujacych na Morzu Labrador i Wielkich
tawicach (tab. 1), na akwenach, na ktorych co roku przebywa duzo gor lodowych, i ktére sg od
wielu lat $ledzone wedtug tej samej metodyki. Podstawa klasyfikacji sq rozmiary niestotowych gor
lodowych, typu gor najczesciej wystepujacego na tych akwenach.

W przypadku gér stotowych, mate gory majg wysokos$¢ mniejszg od 6 m, Srednie —od 6 do 15 m,
a duze — powyzej 15 m (Ice Navigation in Canadian Waters 1999). Wyspy lodowe na ogét wystajg
ponad powierzchnie wody na 5 do 15 m (Borodachev i in. 1994, Koenig i in. 1952).

W Arktyce gory lodowe na morzach euro-azjatyckich (Barentsa, Karskim, Laptiewdw) najczesciej
majg wysoko$¢ od 5 do 25 m, diugos¢ od 100 do 150 m i zanurzenie 50-60 m, osiagajace czasami
100 m. Wschodniogrenlandzkie géry lodowe sa na ogét znacznie wigksze. Srednia wysokosé tych

2 | odowiec uzyskuje ptywalnos¢ kiedy gtebokos¢ akwenu jest wieksza od okoto 0.9 grubosci lodu (Benn i Evans
1998): hw = (p if p w)hi; gdzie: hw — gteboko$¢ wyplywania, hi — grubo$¢ lodu, p 1 — gestosé lodu, p w — gestos¢
wody (przy gestosci lodu 0.917 glem? i wody — 1.027 g/cm?, hw = 0.89 ).

3 A.A. Marsz — Zmiany pokrywy lodow morskich i lodow szelfowych w Antarktyce, str. 43-75 w tym tomie.
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gér wynosi 50-60 m, a maksymalna do 120 m; gteboko$¢ zanurzenia nie przekracza 150 m. Jeszcze
wieksze rozmiary osiggajg zachodniogrenlandzkie géry lodowe. Ich wysokos¢ moze przekraczaé
100 m (w 1958 r. zaobserowano na Zatoce Baffina gére piramidalng o wysokosci 168 m), dtugos¢
— 1500 m, a zanurzenie — 400 m (Borodachev i in. 1994).

Tabela 1
Rozmiary niestotowych gér lodowych wedtug Miedzynarodowego Patrolu Lodowego
Opis gory lodowej Wysoko$¢ [m] Dtugo$¢ [m] | Przyblizona masa [M{]
odtamek géry lodowej <1 <5 0.001
odtam géry lodowe;j 1-5 5-14 0.01
mata géra lodowa 6-15 15-60 01
$rednia gora lodowa 16-45 61-122 2
duza géra lodowa 46-75 123-213 10
bardzo duza géra lodowa >75 >213 >10

Jedng z waznych cech morfometrycznych gory lodowej jest jej zanurzenie. Aby gora mogta
swobodnie dryfowa¢ po danym akwenie jej zanurzenie musi by¢ mniejsze od gtebokosci akwenu.
Zanurzenie gory zalezy od gestosci lodu, z ktérego jest zbudowana i gestosci wody, w ktorej ptywa
oraz od jej ksztattu. Géry lodowe w zalezno$ci od ich pochodzenia mogg by¢ budowane z lodu
lodowcowego o réznej porowatosci. Gory odtamujace sie od krawedzi lodowcdw wyprowadza-
jacych i strumieni lodowych zwigzanych ze zlodowaceniem pokrywowym Grenlandii zbudowane
sq z lodu o niewielkiej porowatosci (3—-8%) i duzej gestosci (0.88-0.91 g/lcm3). Géry odtamujace
sie od nizszych koput lodowych i lodowcdw dolinnych moga by¢ w gérnej czesci zbudowane z nie
w petni zmetamorfizowanego lodu. Porowato$¢ lodu moze zatem wzrosng¢ do 7-15%, a gestosé
zmale¢ do 0.78-0.88 g/cm3. W lodach szelfowych linia firnowa znajduje sie praktycznie na linii
wody. W rezultacie gesto$¢ lodu w gérze oderwanej od lodu szelfowego bedzie rosta od okoto
0.30-0.35 g/cm?® w powierzchniowej warstwie $nieznej, 0.45-0.55 g/cm? w fimie na gteboko$ci
10-30 m, do 0.86-0.89 g/cm? na gtebokosci 60 m (Robe 1980). Gestos¢ lodu maleje w przypadku
lodu mocno uszczelinionego.

Przy gestosci wody morskiej wynoszacej 1.027 g/cm3 i gestosci lodu réwnej 0.91 g/cm? okoto
89% masy gory lodowej znajduje sie pod woda. Przy gestosci lodu 0.78 g/cm? procent masy lodu
znajdujacej sie pod wodg maleje do 76, a przy Sredniej gestosci lodu wystepujacej w gérach spo-
tykanych w Arktyce — 0.83 g/cm?® — wynosi 81. Mozna wiec powiedzie¢, ze stosunek masy nadwod-
nej i zanurzonej czesci gory lodowej (Vn i Vz na rys. 3) osigga w przyblizeniu 1:8. Jezeli zatozyé,
Ze gora lodowa ma ksztatt prostopadtoscianu, to stosunek jej wysokosci do zanurzenia (H i Z na
rys. 3) wynosit bedzie w przyblizeniu 1:5.
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Rys. 3. Przyktadowe ksztatty podwodnej czesci gor lodowych (objasnienia w tekscie)
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Nadwodna cze$¢ gory niewiele mowi o formie i rozmiarach catej gory lodowej. Gory, ktore
nad wodg majg podobne ksztalty, pod woda mogg sie bardzo mocno réznic (rys. 3). Powierzchnia
gory na linii wodnej moze by¢ znaczaco inna od tej, jakg gora ma pod wodg. Z tego wzgledu
trudno jest okresli¢ (jezeli nie dysponuje sie obserwacjami sonarowymi) jaki konkretny ksztatt ma
géra pod wodg oraz jakie jest jej zanurzenie.

Badania podwodnych czesci gor lodowych umoZliwity stworzenie empirycznych formut pozwa-
lajacych na podstawie wymiaréw nadwodnej czesci gory lodowej oszacowaé w przyblizeniu jej
zanurzenie i mase*. Stosowalno$¢ tych formut jest jednak ograniczona tylko do przypadkéw, gdy
gbra zbudowana jest z lodu jednolitego pod wzgledem gesto$ci. Duza liczba obserwacji przepro-
wadzonych przez Miedzynarodowy Patrol Lodowy w rejonie Wielkich Lawic i Morza Labrador
pozwolita na okreslenie przyblizonego stosunku wynurzonej i zanurzonej czesci gér lodowych przy
réznych ksztattach ich nadwodnych czesci (tab. 2). Stosunek ten w przypadku arktycznych wysp
lodowych, zbudowanych w duzej mierze z fimu, wynosi od 1:1 do 1:4.

Tabela 2

Szacunkowe warto$ci stosunku czesci wynurzonej i zanurzonej réznych typéw gor lodowych
(wg Newfoundland and Labrador Pilot 1978 i Physical Environment of Eastern Davis Strait 1998)

Typ gory Stosunek Typ gory Stosunek
stotowa 1.7-1:5 kopulasta 1:4
blokowa 1:5 piramidalna 1:3-1:2
klin 1.5 "suchy dok" 111

Zanikanie gor lodowych

Destrukcja gor lodowych rozpoczyna sie w momencie ich powstania. Przyczyniajg sie do tego
procesy topnienia lodu i dezintegracji blokowej. Intensywno$¢ tych proceséw zalezy od warunkéw
hydrometeorologicznych, ktére opdzniajg lub przyspieszajg moment zaniku gor lodowych.

Topnienie zachodzi wskutek doptywu ciepta do powierzchni géry lodowej. Wynurzona czes$é
gory lodowej topnieje gdy dochodzi do doptywu energii promienistej Stofica do lodu w warunkach
dodatniej temperatury powietrza. Wielko$¢ radiacji uzalezniona jest od szeroko$ci geograficznej
i lokalnych warunkéw meteorologicznych (zachmurzenie, wystepowanie mgiet). Typowg warto$¢
nastonecznienia latem w rejonie Wielkich Lawic Veitch i Daley (2000) szacujg na 300 J/m2's. Odpo-
wiada to topnieniu 2 mm lodu w ciggu godziny na powierzchni horyzontalnej i mniej niz 2 mm/h na
powierzchniach nachylonych. Na 50°N $rednie topnienie czystej gory lodowej wywotane insolacja,
przy przecietnym zachmurzeniu nieba jakie wystepuje w rejonie Wielkich Lawic, moze by¢ osza-
cowane (White i in. 1980) na okoto 1 cm/dzien w okresie krotkiego dnia (XI-I1) i 3-3.5 cm/dzien
w okresie letnim (V=VIII). Temperatura powietrza steruje pochtanianiem energii stonecznej poprzez
ksztattowanie wielkosci albedo powierzchni lodu (albedo zabrudzonego lodu wynosi od 15 do 25%,

4 Wedtug Diemand (2001) jezeli znana jest wysokos¢, dtugosc i szerokosé [m] gory lodowej to jej mase [t]
mozna oszacowa¢ wedtug formuty: masa = 3.01 x wysoko$¢ x szerokos¢ x dtugosé. Oceny zanurzenia mozna
z dobrym przyblizeniem dokona¢ za pomocag formuty: zanurzenie = 49.4 x (wysoko$¢)?-2. Oméwienie innych
formut i modeli pozwalajacych na szacowanie parametréw podwodnej czesci gor lodowych réznych ksztattow
wystepujacych na NW Atlantyku zawierajg migdzy innymi prace Barker i in. (2004) i McKenny (2004, 2005).
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czystego — od 34 do 51%, fimu - od 43 do 69%, topniejacego $niegu — od 66 do 88%; Paterson
1994) oraz reguluje mozliwo$¢ odptywu wody z topniejacego lodu. Nawet przy duzym doptywie
radiacji, przy ujemnej temperaturze powietrza woda z topniejacego lodu ponownie zamarza i abla-
cja osiaga znikome rozmiary. Kollmeyer (1966, za Robem 1980) rozpatrujac bilans radiacyjny géry
lodowej stwierdzit, iz zaréwno promieniowanie bezpo$rednie jak i rozproszone jest w stanie zabez-
pieczy¢ nie wiecej niz 1% energii potrzebnej do jej stopienia. Jednakze radiacja decyduje o wielkoSci
naprezen termicznych powstajacych w warstwie powierzchniowej lodu. W warunkach szybkozmiennej
insolacji (zmienne zachmurzenie, dzieA-noc) prowadzi to do intensywnej eksfoliacji lodu.

Topnienie zanurzonej cze$ci gory lodowej zachodzi pod wptywem rozpuszczania lodu i termo-
abrazji. Jak podaje Marsz (1987) proces rozpuszczania si¢ lodu lodowcowego w wodzie morskiej
0 ujemnej temperaturze (w temperaturze nizszej od temperatury topnienia lodu) zalezy od zaso-
lenia i temperatury wody oraz predkosci optywu lodu przez wode. Gtéwna role w ksztattowaniu tego
procesu odgrywa wnikanie w 16d jonéw soli rozpuszczonych w wodzie morskiej i powstawanie
solanki o bardzo niskiej temperaturze krzepnigcia. Sprawno$¢ tego procesu rosnie wraz ze wzrostem
temperatury wody i predko$ci optywu lodu. Predko$¢ rozpuszczania sie lodu w wodzie o tempera-
turze okoto —1.8°C szacowana jest na nie mniej niz 40 g/cm? na rok (Bujnickij 1973; Josberger
1977 za Robem 1980). Daje to w ciggu roku warstwe rozpuszczonego lodu o grubosci 44-50 cm
(Robe 1980, Marsz 1987).

Znacznie bardziej sprawny jest proces abrazji termicznej. Polega na przekazywaniu ciepta od
wody do lodu i powoduije jego topnienie. Warunkiem niezbednym do zaistnienia tego procesu jest
temperatura wody wyzsza od 0°C i ciggta wymiana wody w warstwie przylegtej do lodu zachodzaca
pod wptywem falowania i pradéw morskich. Tempo abrazji termicznej jest, jak pisze Marsz (1987),
uzaleznione wprost proporcjonalnie od temperatury wody i intensywnosci falowania oraz odwrotnie
proporcjonalnie do gestosci lodu. Autor ten wykorzystujac formuty podane przez Arego (1980) obli-
czyt postepy termoabrazji w funkcji temperatury wody morskiej, przy predko$ci pradu optywajacego
1 m/s oraz fali o wysoko$ci 1 m (tab. 3) i zwrdcit uwage na to, ze efektywno$¢ tego procesu jest
wielokrotnie wyzsza od abrazji mechanicznej zachodzacej na brzegach zbudowanych z luznych
utwordw w okresie silnych sztormow.

Tabela 3
Efekty abrazji termicznej lodu o gestosci 0.91 g/cm? w funkcji temperatury wody morskiej
A - przy predkosci pradu optywajacego 16d 1 m/s i wysokosci falih = 1 m,
B - przy predkosci pradu optywajacego l6d 2 m/s i wysokosci falih =2 m

Temperatura wody Czas potrzebny do stopienia Postep termoabrazji
rCl warstwy lodu grubosci 1 m [godz.] [m lodu/dobe]
A B A B
+15.0 25 1.6 9.59 14.95
+10.0 38 24 6.39 9.97
+7.5 5.0 3.2 4.80 747
+5.0 75 4.8 3.20 498
+4.0 94 6.0 2.56 3.99
+3.0 12.5 8.0 1.92 2.99
+2.0 18.8 12.0 1.28 1.99
+1.0 375 241 0.64 1.00
+0.5 75.1 48.2 0.32 0.50
+0.1 375.3 240.8 0.06 0.10
+0.01 3753.5 2408.4 0.01 0.01
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Aby dochodzito do abrazji termicznej, doptyw ciepta od wody morskiej winien przewyzszaé
odptyw ciepta w 16d. Ten ostatni odbywa sie drogg przewodnictwa cieplnego i jest wielokrotnie
wolniejszy. O ile temperatura lodu na styku z wodg wynosi okoto —2°, to juz na gtebokosci kilku
metrow (2-3 m — Diemand 1984, Laset 1993; 10-20 m — Jones 2006) temperatura lodu zblizona
jest do tej, jakg ma lodowiec, od ktdrego dana géra sie oderwata (od —13°C w gérach na Morzu
Barentsa do —20°C we wnetrzu gor lodowych na Morzu Labrador).

Jak wynika z tabeli 3, topnienie podwodnej czesci géry lodowej jest bardzo wolne w wodzie
o niskiej temperaturze i gwattownie ro$nie gdy temperatura wody przekroczy 10°C. Zatem dopoki
goéra lodowa dryfuje w wodach zimnych (0-2°C) pradéw morskich, moze w nich przebywac (jesli
jest tylko odpowiednio duza) nawet przez klika-kilkanascie lat, natomiast dotarcie géry w obszar
cieptych wod skutkuje jej gwattownym zanikiem.

Przy wystepowaniu temperatury powietrza rzedu kilku stopni powyzej 0°C i silnym doptywie
promieniowania stonecznego intensywno$¢ topnienia lodu wzrasta. Woda roztopowa wypetnia
szczeliny i zagtebienia. Z nastaniem nocy lub po nagtym przerwaniu doptywu promieniowania
stonecznego (zmiany zachmurzenia) zgromadzona w szczelinach woda zamarza i rozsadza 16d.
Do dezintegracji blokowej lodu dochodzi réwniez wtedy, gdy w rezultacie wzrostu temperatury
lodu nastepuje wzrost ci$nienia powietrza uwiezionego w lodzie i kieszeniach powietrznych. Tempo
rozpadu géry lodowej zalezy wiec od stopnia jej uszczelinienia, wytrzymatosci lodu i ilosci prze-
warstwien mineralnych.

Najwazniejszym czynnikiem przyczyniajacym sie do rozpadu gér lodowych jest falowanie.
Pole falowania moze wywota¢ rezonans géry lodowej doprowadzajacy do zmeczenia materiatu
(przekroczenia wytrzymatosci lodu na zginanie) i roztamu, ktdrego dtugo$¢ przewyzsza diugosc
fali znacznej. Proces ten prowadzi zaréwno do odtamywania sie gor lodowych od lodéw szelfowych,
jak réwniez do rozpadu bardzo duzych, stotowych gor lodowych. Ruch falowy wody wymusza
ciggte obmywanie $cian gér lodowych wodg morska okreslajac przez to potencjalng predko$c¢
przekazywania ciepta od wody do lodu, czyli tempo termoabrazji. Falowanie jest procesem wysoce
energetycznym. W trakcie rozbijania si¢ fal o $ciany gor lodowych, w waskiej strefie tuz przy cianie
lodu, dochodzi do gwattownego rozpraszania energii kinetycznej i zamieniania jej na ciepto. Wedtug
Marsza (1994) kazde falowanie o $redniej wysoko$ci wiekszej od 0.9 m generuje tak duze iloSci
ciepta przy rozbijaniu sie o 16d, ze nawet wtedy gdy temperatura wody jest bliska zamarzania
(-1.8°C), to w przy$ciennej warstwie wody powierzchniowej bedzie wyzsza od 0°C, co przyczynia
sie do wystepowania proceséw termoabrazji réwniez w warunkach ujemnej temperatury wody
morskiej. W przypadku dodatniej temperatury wody, proces abrazji termicznej ulega przyspieszeniu.
Skutkiem tego procesu jest powstawanie na lini wody nisz termoabrazyjnych, ktére po osiagnigciu
gtebokosci krytycznej wywotujq powstanie szczelin i peknie¢ w gornej czesci gory lodowej, wzdiuz
ktdrych nastepuje odrywanie sie wielkiej liczby odtaméw i odtamkéw lodu. Proces dezintegracii
blokowej gor lodowych od strony teoretycznej rozwazajg ostatnio Savage i in.( 2000) oraz Hughes
(2002). Mozna ogolnie powiedzie¢, ze im czesciej na akwenie, na ktdrym przebywa géra lodowa
wystepujg wysokie stany morza, tym tempo niszczenia géry lodowej jest wieksze. Tempo destrukcji
gory lodowej ulega bardzo duzemu ograniczeniu gdy géra lodowa znajduje sie w otoczeniu zwar-
tego lodu morskiego wygaszajacego falowanie, a gdy géra lodowa wmarznie w 16d abrazja termiczna
ulega przerwaniu.

Wedtug Migdzynarodowego Patrolu Lodowego do zaniku $redniej, piramidalnej gory lodowej
(50 m wysokosci i 100 m dtugo$ci) w efekcie jej topnienia, abrazji i rozpadu (gdy przebywa ona na
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wodach otwartych, na ktérych wystepuje falowanie o wysokosci 1.8 m i okresie 10 s, a predko$¢
optywu lodu przez wode wynosi 0.25 m/s) dochodzi w ciggu 180 dni gdy woda ma temperature
-1°C. Gdy woda ma temperature 3°C, to w tych samych warunkach falowania, do zaniku gory
lodowej o podanych rozmiarach wystarczy 20 dni, przy 6°C — 12 dni, 10°C — 8 dni, a gdy woda ma
temperature 15°C — tylko 5 dni.

Dryf gor lodowych

Plywajaca goéra lodowa poddana jest dziataniu poruszajacej sie wody i powietrza oraz sit inerciji
zwigzanych z masg gory lodowe;j i jej dotychczasowym ruchem (Smith 1993, Bigg i in. 1997). Oddzia-
tywanie wiatru na dryf gory lodowej przejawia sie w bezpo$rednim parciu wiatru na nawietrzng,
wynurzong czes¢ géry lodowej oraz posrednio — generujgc powierzchniowy prad wiatrowy, na
zanurzong, czes¢ tej gory. Wplyw wiatru na dryf gory jest tym wiekszy im wieksza jest jego sita
i dlugotrwatos¢, a gora charakteryzuje sie wiekszg powierzchnig nawiewu i mnigjszym zanurzeniem.
Najmniejsze zanurzenie majg gory zerodowane typu "suchy dok" i one wtasnie moga dryfowac
pod przewazajacycm wptywem wiatru. Bedzie to mozliwe jedynie wtedy, gdy wiatr cechowat sie
bedzie duzg trwatoscig, a jego predkos¢ bedzie wieksza od 8 m/s. Jednakze nawet wiedy gtownym
czynnikiem dryfu jest wywotany wiatrem powierzchniowy prad wiatrowy oddziatujgcy na zanurzong,
czes$¢ gory lodowej (Robe 1980). Gtebokos¢ oddziatywania tego pradu siega pierwszych kilkunastu
— kilkudziesigciu metréw, a predko$¢ w warstwie powierzchniowej stanowi niecate 2% predkosci
wiatrus. Wraz z gtebokoscia predkos¢ pradu wiatrowego szybko maleje, stad predkos¢ dryfu gory
lodowej jest o potowe mniejsza od predkosci pradu wiatrowego (Bujnickij 1973). Na powierzchni
kierunek pradu wiatrowego odchyla sie pod wplywem dziatania sity Coriolisa 0 45° w prawo (na
pdkuli pétnocnej) od kierunku wywotujacego go wiatru. Wraz ze wzrostem gtebokosci kat tego
odchylenia rosnie. Dla warstwy wody do gteboko$ci 50 m $rednia warto$¢ tego kata wynosi 72°
(Defant 1961; za Zakrzewskim 1983). Kierunek dryfu gory lodowej stanowit bedzie wypadkowg
bezposredniego oddziatywania wiatru i pradu wiatrowego. Zakrzewski (1983) podaje, ze mocno
zwietrzate gory lodowe, o niewielkim zanurzeniu, dryfowaé beda w kierunku odchylonym od kierunku
wiatru o okoto 20°, a wigksze, mniej zniszczone géry o wiekszym zanurzeniu — 0 40°. Wedtug
Miedzynarodowego Patrolu Lodowego kierunek wiatrowego dryfu gor lodowych w rejonie Wielkich
tawic odchyla sie w prawo od kierunku wiatru o 50°, a predko$¢ tego dryfu (vg) moze by¢ oszaco-
wana wedtug empirycznej formuty: vg [w] = (0.003684 - vw? + 0.282 - v)/12, gdzie vw 0znacza
predko$¢ wiatru w weztach.

Wiekszo$¢ gor lodowych charakteryzuje sie duzym zanurzeniem i dryfuje z pradami. Pionowy
zasieg pradow morskich siega do gteboko$ci 150-300 m, niekiedy nieco gtebiej. Jezeli zanurzenie
gbry lodowej bedzie wieksze od podanych wartosci, to géra ta nie bedzie unoszona wraz z pradem,
a tylko "optukiwana" przez wody pradowe, przy czym dolna czes¢ gory znajdujaca sie ponizej wod
pradowych dziata¢ bedzie jak kotwica. Z tej przyczyny predkos$¢ dryfu wielu gér lodowych jest
mniejsza od predkosci wlokacych je praddw morskich. Kierunek ruchu gér lodowych dryfujacych
z pradami zgodny jest z kierunkiem ptyniecia pradu.

Ogolnie mozna powiedzie¢, ze ruch jaki bedzie wykonywata géra lodowa zalezy od kierunku,
predkosci i pionowego zasiegu pradu morskiego, kierunku, predkosci i okresu wystepowania wiatru

5 Przy predkosci wiatru 10 m/s, predkos¢ pradu wiatrowego wynosi 0.14 m/s, a przy 20 m/s — 0.55 m/s.
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oraz od stosunku powierzchni jej czesci zanurzonej i wynurzonej. Dla mozliwosci dryfu gor lodowych
istotne znaczenie ma rowniez charakterystyka batymetryczna danego akwenu. JezZeli gteboko$¢
akwenu bedzie poréwnywalna z zanurzeniem gor lodowych to batymetria bedzie miata znaczacy
wptyw na tor ruchu gér lodowych, jezeli za$ gteboko$¢ akwenu bedzie znacznie wigksza od zanu-
rzenia gor lodowych to poruszac sie one bedg pod wptywem pradu i wiatru.

W Arktyce predkos¢ dryfu gér lodowych jest rézna. Jak podaje Robe (1980) géry lodowe dryfujg
wzdtuz zachodnich wybrzezy Spitsbergenu z predkoscig od 7 do 22 km/dobe, w rejonie Ciesniny
Davisa i Labradoru — od 7 do 65 km/dobe, a wyspy lodowe w wirze Beauforta — $rednio 2 km/dobe.

Wystepowanie gér lodowych w Arktyce

Goéry lodowe w Arktyce nie odgrywajg istotniejszej roli w ksztattowaniu zmiennosci powierzchni
lodéw na morzu. Jedynie na niektdrych obszarach ich rola zaznacza sie wyrazniej. Do tych obsza-
row nalezg wody przybrzezne Grenlandii. Najwieksza liczba gér lodowych wystepuje na wodach
zachodniogrenlandzkich, Zatoki Baffina, Cie$niny Davisa oraz wodach rozciagajacych sie wzdtuz
wybrzezy Potwyspu Labrador i Nowej Fundlandii do szerokosci Flemish Cap. Gory lodowe, ktore
wystepuja na wymienionych akwenach tworzg sie na wybrzezach Grenlandii oraz wysp: Ellesmere'a,
Devon, Bylota i Ziemi Baffina. Sporadycznie géry lodowe mozna napotkac i na innych akwenach,
najczesciej w poblizu obszardw ich powstawania, w rejonie: wyspy Axela Heiberga, Svalbardu,
Ziemi Franciszka Jozefa, wyspy Ushakova, Nowej Ziemi i Ziemi Pétnocnej. O ile gory lodowe wyste-
pujace na NW Atlantyku, z racji ich duzego zagrozenia dla Zeglugi, monitorowane sg od dawna
(1900 r.), o tyle gbry lodowe wystepujace w euro-azjatyckiej Arktyce zaczeto $ledzi¢ dopiero po
wprowadzeniu w poczatkach lat 70-tych obserwacji satelitarnych (satelity ERS, RADARSAT,
ENVISAT). Problematyka wystepowania na tym obszarze gér lodowych wzrosta w ostatnim czasie,
kiedy to po odkryciu zt6Z ropy naftowej i gazu trwajg przygotowania do ich eksploatacji. Dryfujace
gory lodowe stanowi¢ bowiem moga bezpo$rednie zagrozenie dla wiez wierniczych i ekspolatacyj-
nych, a na akewnach, na ktdrych gteboko$ci sg wspdtmierne z zanurzeniem gér lodowych — réwniez
dla wszelkiego rodzaju instalacji posadowionych na dnie (np. rurociggéw przesytowych, kabli).

Ziemia Potnocna

Ziemia Pdtnocna jest najdalej na wschad wysunietym zlodowaconym archipelagiem rosyjskiej
Arktyki (pomijajac 3 niewielkie, razem 80.6 km2, ladowe koputy lodowe na wyspach De Longa).
Jest to archipelag lezacy pomiedzy morzami Karskim i Laptiewdw, sktadajacy sie z 5 duzych wysp
(Oktjabr'skoj Revoljucii, Bol'shevik, Komsomolec, Pioner i Shmidta) i wielu matych wysepek (rys. 4).
Potowa powierzchni Ziemi Pdinocnej (36 766 km?) jest zlodowacona (18 325 km?). Wedtug katalogu
lodowcdw ZSRR (za: Dolgushinem i Osipova 1989) zlodowacenie to tworzy 17 systemdw lodow-
cowych, w skfad ktérych wchodzi 51 koput lodowych (13 781 km2), 99 lodowcdw wyprowadzajacych
(2985 km?2), 3 lody szelfowe (258 km?) i 72 lodowce innych typéw (157 km2) oraz 62 pojedyncze
lodowce roznych typow (1145 km2). Najwiekszy 16d szelfowy — Matusevicha (A na rys. 4) — wypetnia-
jacy fiord o tej samej nazwie, lezacy w NE czesci Wyspy Oktjabr'skoj Revoljucii, ma powierzchnig
okoto 240 km?, jest lodem konwergentnym tworzonym przez 9 lodowcdw wyprowadzajgcych,
sptywajacych z koput lodowych Karpinskogo i Rusanova. Znacznie mniejszy (okoto 12 km?) jest
l6d szelfowy wypetniajacy potozony na wschodnim wybrzezu tej samej wyspy fiord Marat (B na rys. 4).
Jest on zasilany przez lodowce wyprowadzajace 16d z koput Karpinskogo i Universitetskoy. Trzeci
z lodow szelfowych (okoto 6 km? — Koryakin 1988, okoto 10 km? — Dowdeswell i in. 1994) tworzy
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przedpole lodowca wyprowadzajacego wystepujacego w péinocno-wschodniej czesci koputy Akademii
Nauk na wyspie Komsomolec (C na rys. 4). Wszystkie lody szelfowe Ziemi Pétnocnej sg lodami
ptywajacymi (floating ice shelf).

1

Koputy lodowe
- Shmidta
- Arkticheskaya
- Akademii Nauk
- Albanova
- Vavilova
- Rusanova
- Karpinskogo
- Universitetskaya
Lodowee
9 - Pionier

10 - Semenova

11 - Leningradskiy

12 - Kropotkina
Lod szelfowy

A - Matusevicha

B - Marat

C - bezimienny

81t

W.Shmidta:—

L]

Morze
taptiewo

o~ Wb =

B0

Oktjabr'skoj
) Revoljucii

_B_o_l';,hevik

Rys. 4. Wieksze koputy lodowe i lodowce oraz lody szelfowe Ziemi Pétnocnej wg Atlasu Arktiki (1985),
zmienione. Brzegi lodowe zaznaczono czerwong barwg, szybkie lodowce wyprowadzajace
produkujace duza liczbe gér lodowych — czarnymi strzatkami i na wyspie Komsomolca literami a—e

W XX wieku poszczegdlne lodowce Ziemi Potnocnej wykazywaty rézne zmiany w czasie. Po
analizie zdje¢ lotniczych Govorukha i wspotautorzy (1987) oszacowali, ze pomiedzy 1931 a 1984 r.,
powierzchnia zlodowacona archipelagu zmniejszyta sie o okoto 500 km2. Wielko$¢ te poddaje
w watpliwos¢ Koryakin (1988) uwazajac, ze wynika ona z btednej interpretacji zdje¢ lotniczych
i niezbyt duzej doktadnos$ci starszych map. Pozostaje jednak faktem, ze w tym czasie doszto do
reces;ji koputy lodowej na wyspie Pioner o 27.3 km2 (Koryakin 1988), czota lodowcdw na wyspie
Bol'shevika cofnety sie o ponad 2.5 km, a niektore lodowce (Kroshka na wyspie Pioner, Morskoy
na wyspie Komsomolca) catkowicie sie rozpadly (Govorukha i in. 1987). Z kolei inne lodowce wyka-
zywaty awans (np. w okresie 1952-1985 potudniowa i zachodnia krawedz koputy lodowej Vavilova
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awansowata od 150 do 450 m przy jednoczesnym cofnieciu sie krawedzi pétnocnej — Barkov i in.
1992; w rezultacie na potudniu i zachodzie powierzchnia lodu wzrosta o 14.6 km?2, a na pétnocy
zmalata 0 11 km? — Glazovsky 2003). Wedtug najnowszych pomiarow (Glazovsky 2003, Glazovsky
i in. 2006) szacuje sie, ze w okresie ostatnich 50. lat (1953-2001) powierzchnia zlodowacona
Ziemi Pétnocnej zmniejszyta sie 0 65.4 km?2 (0.4%). Najwieksza recesja miata miejsce na kopule
Shmidta — 26.5 km?2 (6%) i kopule Akademii Nauk (wyspa Komsomolec) — 15 km?2 — co stanowi 0.3%
catkowitej powierzchni tej koputy (Glazovsky 2003).

Zmiany obserwowano nie tylko na lodowcach konczacych sie na ladzie, ale réwniez na tych,
ktore koricza sie w morzu. Miaty one réznokierunkowy charakter. Williams i Dowdeswell (2001) po
analizie map i zdje¢ satelitarnych z Landsata, z lat: 1931, 1955, 1962, 1973, 1985, 1988 i 1994
ocenili, ze w tym czasie 16d szelfowy Matusevicha przeszedt przynajmniej dwa cykle recesji i dwa
cykle awansu. Dtugo$¢ brzegéw lodowych Ziemi Pdtnocnej jest réznie podawana. Wedtug katalogu
lodowcow ZSRR (za: Glazovsky 2003) wynosi ona 338 km. Sharov (2005) szacuje jg na podstawie
pomiaréw kartometrycznych na 500.8 km w latach 50-tych i 490 km w 2000 roku. Przyjmujac war-
tosci podane przez Sharova mozna obliczy¢, ze w Il potowie XX w. dtugos¢ brzegdw lodowych
Ziemi Pétnocnej zmniejszyta sig o okoto 2.2%. Jak podaje Glazovsky (2003), pomiedzy rokiem
1953 a 2001 nastapito cofnigcie sie kliféw lodowych $rednio 0 0.13 km, a maksymalnie o 2.1 km.
By¢ moze recesja barier i klifow lodowych byta nawet wigksza gdyz ostatnio Glazovsky i in. (2006)
szacujg dtugos¢ lodowej linii brzegowej na 443 km.

Wedtug Koryakina (1988), na wyspie Shmidta brzegi lodowe stanowig prawie 92% (73 km) linii
brzegowej, na Komsomolcu 35.3% (264 km) i na wyspie Oktjabr'skoj Revoljucii — 13.2% (142 km).
Najwieksze zmiany wystapity na brzegach lodowych tworzonych przez bariery lodowcow wypro-
wadzajacych (dtugos¢ 191.5 km; Atlas Arktiki 1985). Poza dwoma duzymi (o powierzchni 200
i 390 km2) lodowcami w zachodniej czesci koputy lodowej Akademii Nauk (wyspa Komsomolec),
pozostate lodowce wyprowadzajace Ziemi Pdinocnej, ze wzgledu na mate predkosci ruchu lodu na
peryferiach koput lodowych (Srednio okoto 10 m/rok), nie wykraczaja poza ich perymetr (Koryakin
1988). Jedynie we wschodniej i potudniowej czesci kopuly lodowej Akademii Nauk oraz wschodniej
cze$ci koputy Rusanova predkosci ruchu lodu w lodowcach wyprowadzajacych sg wigksze (60-
150 m/rok) i cze$ciej moze tam dochodzi¢ do odtamywania sie gor lodowych (Dowdeswell i in. 2002,
Glazovsky 2003). Potozenie gtéwnych lodowcéw wyprowadzajgcych, produkujacych duzg liczbe
gor lodowych i wystepowanie brzegéw lodowych na wyspach Ziemi Péinocnej pokazuje rys. 4.

Na podstawie pomiaréw technikg satelitarnej interferometrii radarowej Dowdeswell | wspot-
autorzy (2002) szacujg grubo$¢ lodu w 5. kilometrowe;j strefie brzeznej koputy Akademii Nauk na
od 130 do 390 m (w lodowcu wyprowadzajacym oznaczonym na rys. 4 jako a — 242 m, b — 390m,
d - 130 m, e — 282 m). Taka tez moze by¢ migzszo$¢ gor lodowych wystepujacych na Morzu
taptiewéw. Kovacs opisuje gory lodowe osiadte na dnie o gleboko$ci 183 m (1972; za: Pfirman i in.
1995).

Roczny rozchdd lodu koputy Akademii Nauk przez cielenie gor lodowych Dowdeswell i wsp6t-
autorzy (2002) oszacowali na okoto 0.65 km? rocznie. Jest to znacznie wiecej niz wczesniej dla
catego archipelagu podawali Govorukha (1987; 0.4 km?3) i Glazovsky (1996; 0.2 km3 w okresie
1931-1965 i 0.3 km3 w latach 1929-1972). Ostatnio, dla catego archipelagu Ziemi Pinocnej roczny
ubytek lodu w postaci gor lodowych oszacowano na 0.5 km3 (Naumov i in. 2004).

Cho¢ brzezne partie lodowcdw wyprowadzajacych i lodéw szelfowych sg silnie uszczelinione
to obtamywanie lodu jest przez znaczng czes¢ roku utrudnione przez wystepujacy na ich przedpolach
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od listopada do kwietnia, a czasami i diuzej, 16d staly (fast ice) osiagajacy w tym czasie grubosc¢
okofo 1.0-1.5 m (Rigor i Colony 1997). Szerokos¢ strefy lodu statego moze dochodzi¢ nawet do
kilkunastu km od brzegu (Dethleff 1995), zwtaszcza w rejonach mniejszych gtebokosci.

W wyniku obtamywania sie barier lodowcow wyprowadzajacych i lodéw szelfowych powstajg
géry stotowe i blokowe, a kliféw i Scian lodowych tworzacych krawedzie koput lodowych — gory pira-
midalne i typu klin. Wiekszo$C gér powstajacych na Ziemi Pdinocnej nie ma zbyt duzych rozmiaréw,
przewazajq mate i srednie (o dtugosci do 200 m i wysoko$ci do 30 m) cho¢ raportowane sg réwniez,
zwlaszcza w ostatnich latach, gory stotowe bardzo duze, o diugosciach rzedu 1.0-1.7 km (Williams
i Dowdeswell 2001, Dowdeswell i in. 2002).

Na przedpolu rejonu najbardziej produktywnego pod wzgledem liczby gér lodowych — wschod-
niego (0.49 km3 lodu rocznie; Dowdeswell i in. 2002) i potudniowego skraju koputy Akademii Nauk
— gtebokosci wahajq sig od 50 do 100-150 m, a w Ciesninie Czerwonej Armii — ponizej 50 m. Z tego
powodu duzo powstatych w tym rejonie wiekszych gor lodowych nie wydostaje sie na wody otwarte,
pozostajgc na wodach przybrzeznych w poblizu barier i klifow lodowych (do 50 km od brzegu;
Dowdeswell i in. 2002), jako géry osiadte na dnie. Gory te uzyskujg ptywalnos¢ dopiero wtedy, gdy
w wyniku dezintegracji blokowej i topnienia zmniejszg swoje rozmiary. Stad tylko nieliczne z powsta-
tych w tym rejonie duzych gor dryfujg z Pradem Tajmyrskim (Wschodniotajmyrskim) wzdtuz wschod-
nich wybrzezy Ziemi Pétnocnej na potudnie i potudniowy wschod (rys. 5).
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Rys. 5. Letnia cyrkulacja mas wodnych Morza taptiewow oraz potoZenie i rozmiary gor lodowych
obserwowanych we wrze$niu 1997 i 2004 roku (2004 r. — Smolianitsky 2004, 1997 — Lundhaug 2002).
Linig przerywang zaznaczono rejon wystepowania Tajmyrskiego Masywu Lodowego

Rozpad gor lodowych w wysokich szerokosciach geograficznych jest bardzo powolny. Williams
i Dowdeswell (2001) analizujac zdjecia satelitarne z Landsata rejonu lodu szelfowego Matusevicha
stwierdzili, ze z 50 gér lodowych zaobserwowanych przed barierg lodowg w 1985 r. az 48 z nich
obserwowanych byto jeszcze w 1994 roku. Zdaniem cytowanych autoréw tak diugi pobyt gér lodowych
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na wodach tego fiordu spowodowany jest dwoma czynnikami. Z jednej strony gtebokosci w fiordzie
nie sg duze (100-150 m), co sprzyja osiadaniu wielu gor lodowych, z drugiej — tworzaca sie co roku
gruba pokrywa lodu statego blokuje dryf gor i spowalnia ich destrukcje.

Potudniowa cze$¢ Morza Laptiewow jest ptytkowodna, gtebokosci ponizej 100 m wystepujg
na potudnie od 77°N, a ponizej 50 m — na potudnie od 76°N. W poblizu Ziemi Pétnocnej wieksze
gtebokosci (200-300 m) wystepuja jedynie we wschodniej czeSci cie$nin Szokalskiego i Wilkickiego.
Wiekszo$¢ z dryfujacych powoli (maksymalna predkos$¢ pradu 1.0-1.5 w; Rigor i Colony 1997) na
SE gor lodowych osiada w rejonie nieco na NE i E od Tajmyru (rys. 5), w obszarze gdzie gtebokosci
wahajg sie od 100 do 50 m. We wrze$niu 2004 roku rozmiary podwodnych cze$ci gér lodowych
obserwowanych w tym rejonie szacowane byty na 40-70 m (Smolianitsky 2004). Mate géry o nie-
wielkim zanurzeniu (< 50 m) mogq zdryfowa jeszcze dalej na potudnie. Swiadcza o tym liczne
Ztobienia (ice gouges) w dnie zatok Khatanga i Anabar (Nirnberg i in. 1997). Nieliczne, na og6t
mate, zerodowane goéry lodowe moga rowniez zosta¢ zdryfowane przy sprzyjajacych wiatrach do
wschodniej czesci Ciesniny Wilkickiego.

Poza batymetrig, ruch gor lodowych w zachodniej cze$ci Morza taptiewéw utrudnia wystepu-
jaca w tym rejonie kazdej zimy szeroka (do 20 km; Reimnitz i in. 1995) strefa grubego lodu statego
i pojawiajacy sie okresowo w sezonie letnim na SE od Ziemi Péinocnej Tajmyrski Masyw Lodowy
(rys. 5) budowany przez zwatowany wieloletni 16d morski (Eicken i in. 1994, Reimnitz i in. 1995,
Rigor i Colony 1997) uniemozliwiajacy dryf gér lodowych na SE i E.

Obserwacje prowadzone na statkach w trakcie wypraw badawczych organizowanych w rejonie
Morza Laptiewow w latach 90-tych i analizy zdje¢ satelitarnych (ERS1 SAR) wykonanych w tym
samym czasie wskazuja, ze w ostatniej dekadzie XX wieku na wodach przybrzeznych Ziemi Pot-
nocnej dryfowato lub byto osiadtych na dnie wiele gér lodowych. Na zdjeciach zrobionych we wrzes-
niu i pazdzierniku 1993 r. zidentyfikowano (Kolatschek i in. 1995) wiele gér wystepujacych w poblizu
NE wybrzezy wyspy Oktjabr'skoj Revoljucii (w rejonie 79.5-80.2°N, 100-104°E). Géry te dryfowaty
na S i SE z predkosciami od 17 do 0.6 km na dobe i jak podajg cytowani autorzy, obtamaty sie
z koput Akademii Nauk i Rusanowa oraz lodu szelfowego Matusevicha. W trakcie przelotow heli-
kopterem nad tym obszarem we wrze$niu, liczbe gor wystepujacych w tym rejonie okreslono na
ponad 100 (Eicken i in. 1994). Podobna liczbe gor lodowych zaobserwowano w tym samy rejonie
dwa lata pdzniej (w czasie niemiecko-rosyjskiej ekspedycji TRANSDRIFT 1), na poczatku paz-
dziernika 1995 r. Kilka z nich miato wigcej niz 1 km dtugosci. Dryfowaly one zaréwno po wodach
wolnych od lodu, jak i wéréd lodu morskiego (do 40 cm grubosci). Byly to mate i Srednie géry pira-
midalne oraz mate i $rednie géry blokowe i stotowe. Mniejsze skupisko (okoto 30) matych gér
lodowych zlokalizowano w czasie omawianej wyprawy, pod koniec pazdziernika, w poblizu wysp
Maty Tajmyr, w rejonie gdzie gteboko$ci nie przekraczaty 50 m (Aleksandrov i Kolatschek 1997).

Mniej liczne skupiska gér lodowych identyfikowane byty na zdjeciach satelitarnych (RADARSAT
ScanSAR) obejmujacych wody ciesnin Czerwonej Armii i Szokalskiego (Sanden i in. 2001). W marcu
1997 r. gory lodowe wystepowaty we wschodniej czesci Cie$niny Szokalskiego, w wejsciu do fiordu
Matusevicha (wiecej niz 20 gér) i we wschodniej czesci Ciesniny Czerwonej Armii. Rok pdznie;
(w marcu 1998 r.), gory lodowe zlokalizowano w poblizu wejscia do fiordu Marat, na podej$ciu do
fiordu Matusevicha (wiecej niz 10) i we wschodniej, glebszej czesci Ciesniny Czerwonej Armii.
We wrze$niu 2001 r. przed fiordem Matusevicha widoczna byta podobna liczba gér, natomiast
znacznie wigcej gor lodowych zidentyfikowano we wschodniej czesci Ciesniny Czerwonej Armii.
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Wystepowanie gor lodowych na wodach otwartych Morza taptiewdw jest zmienne. W tym samym
miesigcu (np. we wrzesniu) w jednym roku nie obserwuije si¢ gor lodowych i produktéw ich rozpadu
(Klein 2003), podczas gdy w nastepnym, w tym samym rejonie, gory i growlery moga wystapi¢
(Smolianitsky 2004). Biorac pod uwage dtugi pobyt wiekszych gor lodowych w poblizu miejsca
swojego powstania (Williams i Dowdeswell 2001) i fakt zarejestrowania duzej liczby takich gér
w drugiej potowie lat 90-tych, mozna sugerowac, iz w latach 2006-2007 na wodach W i SW czesci
Morza taptiewéw moze pojawi¢ sie wigksza liczba gor lodowych. Nie bedzie to spowodowane
obserwowanym aktualnie ociepleniem, a wynikiem uptywu wystarczajaco dtugiego czasu aby
powstate w drugiej potowie lat 90-tych wigksze géry stotowe zdotaty sie rozpas¢ i po uzyskaniu
ptywalnosci zdryfowa¢ na wody otwarte potudniowo-zachodniej czesci Morza Laptiewow.

Nowa Ziemia

Lezacy pomiedzy morzami Karskim i Barentsa archipelag Nowej Ziemi rozcigga sie z pétnocy
na potudnie tukiem o dtugo$ci 1000 km i szeroko$ci od 25-30 do 145 km. Lodowce uchodzace do
morza znajdujq sie na Wyspie Pdinocnej. Zlodowacenie wyspy stanowi prawie 50% jej powierzchni
(23 644 km?2 wg Dolgushina i Osipovej 1989, 23 800 km2 wg Sharova 2005). Tworzy je Pdinocna
Koputa Lodowa (Northern Ice Cap) z 6 lodowcami wyprowadzajacymi, z ktérych 5 koriczy sie w Morzu
Barentsa; potaczona z nig lodowg doling Inostranceva Gtéwna Pokrywa Lodowa (Main Ice Sheet)
z 55 lodowcami wyprowadzajacymi, z ktérych 19 konczy sie w Morzu Barentsa i 14 w Morzu Karskim
(rys. 6) oraz szereg lodowcdw gorskich (Koryakin 1988). Najwiekszym lodowcem wyprowadzajacym
po stronie Morza Barentsa jest lodowiec Nordenskiolda o powierzchni 1052 km2 i dtugosci 62 km,
a po stronie Morza Karskiego — lodowiec Moschniy o powierzchni 1142 km2 i dtugosci 60 km (Dol-
gushin i Osipova 1989). Oba lodowce sptywajg z wysokosci okoto 920 m.

Koryakin (1988) dtugos¢ brzegdw lodowych Nowej Ziemi ocenia na 208.4 km (5.2% catkowite;]
dtugosci linii brzegowej), z czego 125 km to brzegi lodowe po stronie Morza Barentsa, a 83.4 km -
po stronie Morza Karskiego®. Sharov (2005) szacuije, iz dtugos¢ lodowe;j linii brzegowej Nowej Ziemi
w Il potowie XX wieku zmniejszyta si¢ 0 7.9% (z 208.4 km w latach 50-tych do 192 km w 2000 r.).
Wedtug najnowszych pomiaréw (Glazovsky i in. 2006) w okresie ostatnich 50. lat (1953-2001)
powierzchnia zlodowacona Nowej Ziemi zmniejszyta sie 0 284.2 km? (1.2%). Roczny ubytek lodu
w wyniku obtamywania sie gér lodowych szacowany jest na 2.3 (Koryakin 1988) do 2.0 km?3 (Gla-
zovsky 1996, Naumov i in. 2004).

Wiekszos¢ lodowcow wyprowadzajacych na Nowej Ziemi wkracza w morze szerokimi na 3—4 km
klifami, ktorych wysokos$¢ Scian lodowych waha sie od 15 do 45 m. Najwyzsze $ciany, przewyzsza-
jace 60 m, majg lezace na zachodnim wybrzezu lodowce Rykachova i Anuchina (Sharov 2005). Tak
duze wysokosci kliféw tych lodowcow wynikaja stad, ze maja one juz czeSciowo wynurzone stopy’.
W partii brzeznej $rednia grubo$¢ lodu wynosi okoto 100 m, stad przecietng migzszos¢ gor lodowych
powstajacych na NW brzegach Nowej Ziemi Glazovsky, Macheret i Vasilenko (2006) szacujg na
od 30 do 100 m.

W XX wieku lodowce Nowej Ziemi podlegaly znacznej reces;ji. Jej przejawy omawiajg miedzy
innymi prace Chizhova (1968; za: Zeebergiem i Formanem 2001), Koryakina (1988), Zeeberga
i Formana (2001) oraz Sharova (2005). Po analizie map NW wybrzezy Nowej Ziemi i zapiskow

6 Nieco wigksza dtugos¢ brzegéw lodowych — 230 km — podajg ostatnio Glazovsky i in. (20086).

7 Wysoko$¢ Sciany lodowej lodowca Rykachova w 1950 r. wynosita 20 m (Sharov 2005).
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obserwacyjnych powstatych w czasie ekspedycji prowadzonych pod koniec XIX i na poczatku XX
wieku (m.in. wyprawy Petermanna 1871, Sedova 1913, glacjologicznej 1933), pozniejszych map
topograficznych (1952 i 1971 r.) oraz zdje¢ lotniczych i satelitarnych (Corona USGS - 1964, ERS-1
SAR - 1993) autorzy ci oszacowali wielko$¢ zmian potozenia krawedzi niektorych lodowcow wypro-
wadzajacych w kilku przekrojach czasowych (tab. 4).
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Rys. 6. Lodowce wyprowadzajace konczace sie w morzu na Nowej Ziemi (wg Atlasu Arktiki 1985
oraz Dolgushina i Osipovej 1989). Brzegi lodowe zaznaczono czerwong barwa,

Dane zawarte w tabeli 4 przekonuja, Ze recesja lodowcoéw Nowej Ziemi w pierwszej potowie
XX w. byta znacznie wigksza niz w drugiej, cho¢ tempo zmian na poszczegoinych lodowcach byto
rézne. W latach 1933-1952 najwieksza recesjq (8 km) cechowat sie szeroki na 3 km lodowiec
Inostranceva uchodzacy do gtebokiej na 100-150 m zatoki o tej samej nazwie. W tym czasie, jak
podaje Koryakin (1988), jego powierzchnia zmniejszyta sie 0 37 km2. Na podstawie zmian potozenia
klifdw lodowych wszystkich 14 analizowanych w tym czasie lodowcow (tab. 4) Koryakin (1988)
ocenit, ze w poréwnaniu do 1933 roku, na poczatku lat 50-tych powierzchnia lodowcow wyprowa-
dzajacych uchodzacych do Morza Barentsa zmniejszyta sie o 186 km2, co przy $redniej grubo$ci
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lodu okoto 100 m daje ubytek rzedu 19 km3. Oznacza to, ze $rednio co roku odtamywat sie w postaci
g6r lodowych 1 km? lodu. Jednoczeénie, jak pisze Koryakin, dochodzito do duzego obnizenia lodow-
cow wyprowadzajacych, ktdre w strefie frontainej siegato 77 m, na wysokosci 100 m — 33 m i malato
w miare dalszego wzrostu wysokosci. W latach 1933-1952 prowadzono réwniez obserwacje zmian
na 5 lodowcach wyprowadzajacych konczacych sie w Morzu Karskim. Okazato sig, ze trzy z nich
byly stacjonarne, a ubytek lodu z dwéch pozostatych Koryakin (1988) ocenit na 1 km3 na rok.

Tabela 4

Zmiany potozenia (£100 m) krawedzi lodu niektorych lodowcow wyprowadzajacych Nowej Ziemi
w latach 1913-1993 (wg Zeeberga i Formana 2001). Awans — znak "+," recesja — znak "-"

Lodowiec 1913-1933 1933-1952 1952-1964 1964-1993 | 1913-1952 | 1952-1993
Petersena -1500 +600 0 -400 -900 -400
Bunge -5500 -1500 -3200 +500 -7000 -2700
Vera - -4500 -2000 -2400 - -4400
Pavlova -4400 -3000 -1000 +1000 -7400 0
Inostranceva -4400 -8000 0 -1500 -12400 -1500
Karabashnikova -3000 -300 0 0 -3300 0
Vize -4600 -2000 -600 -800 -6600 -1400
Anuchina -1800 -1000 +600 -800 -2800 -200
Brounova -9200 -5000 0 0 -14200 0
Voeikova -2000 -500 0 0 -2500 0
Mack -4400 -1300 -1000 -800 -5700 -1800
Velkena -4400 -1000 -1000 -800 -5400 -1800
Rykachova -5000 -1800 -800 0 -6800 -800
Shokal'skogo -2600 +300 -400 +400 -2300 0

W drugiej potowie XX wieku lodowce wyprowadzajgce Nowej Ziemi cofaly sie ze znacznie
mniejszq intensywnoscig, (tab. 4). Wedtug Koryakina (1988), w latach 1952-1973, w basenie Morza
Karskiego ich powierzchnia zmalata 0 0.4%, a w basenie Morza Barentsa - 0 1.5%. W tym czasie
najwieksze zmiany po wschodniej stronie zaobserwowano na lodowcu Vershinskogo, ktory cofnat
sie 0 2 km, a jego powierzchnia zmniejszyta si¢ 0 8 km2, po stronie Morza Barentsa — na lodowcu
Nordenskiolda, ktéry cofnat sie 0 3.6 km, przy czym jego powierzchnia zmalata 0 15 km2,

W latach 1952-2001 najwieksze zmiany zaobserwowano na konczacym sie w Morzu Barentsa
lodowcu Vera, ktérego powierzchnia zmalata w tym czasie o 30.1 km?2 oraz uchodzacym do Morza
Karskiego lodowcu Roze gdzie spadek powierzchni siegnat 28 km2. Sharov (2005) podaje, iz po
cofnigciu sie w latach 1952-1996 o 5 km wysokiego na 20-25 m klifu lodowca Vera doszio do
powstania nowej, szerokiej na 4.5-5 km zatoki nazwanej Svetlaya. Duze zmiany zaszly réwniez
na lodowcach Rykachova, Mack i Velkena. Znaczace cofnigcie i zmniejszenie sie w latach 1952—
2001 powierzchni (o 11.7 km2) lodowca Rykachova doprowadzito do wynurzenia sie stopy jego
szerokiego na ponad 3 km i wysokiego na 20 m klifu i przeksztatcenie go w wysokie na 59 m czoto.
W tym samym czasie, w efekcie cofnigcia sig 0 2 km klifu zlewajacych sie do tej pory w partii brzez-
nej lodowcow Mack i Velkena odstonit sie rozdzielajacy je obszerny nunatak. Jak szacuje Sharov
(2005), dtugos¢ Kliféw lodowych 9 najbardziej pétnocnych lodowcéw na W wybrzezu Nowej Ziemi
zmalata w okresie 1952-2001 0 6.6% (z 31.5 do 29.4 km). W tym czasie zmniejszenie brzegow
lodowych wszystkich lodowcow wyprowadzajacych Nowej Ziemi autor ten szacuje na 16 km (7.9%).
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Lodowiec Shokal'skogo, ktéry pomiedzy 1913 a 1933 r. cofnat sie 0 2.6 km, w nastepnych
latach wykazywat na przemian niewielkie (rzedu 300-400 m) zmiany. Po okresie awansu w latach
1933-1952, nastapita recesja w latach 1952-19648, po czym powr6t do poprzedniej pozycii jakg
zajmowat w latach 1964-1993. Podobnie lodowce Karabashnikova, Brounova i Voeikova po okresie
szybkiego cofania si¢ w pierwszej potowie XX wieku, w drugiej — wykazujg stabilizacje.

W I potowie XX w. niektdre z lodowcéw (np. Bunge, Pavlova, Shokal'skogo, Sredniy, Brounova)
charakteryzujq sie stosunkowo krétkookresowymi, do$¢ duzymi (przekraczajacymi kilkaset metrow)
wahaniami potozenia klifow lodowych. Na przyktad zdjecia satelitarne lodowca Brounova z 1996 r.
wykazaly, Zze w poréwnaniu do roku 1952, lodowiec ten awansowat o 2.4 km zwiekszajac jedno-
cze$nie dhugos¢ klifu z 1.4 do 2.3 km. Od marca 1996 r. do 1998 r. lodowiec cofnat sie 0 0.6 km.
Sharov uwaza (2005), iz takie zachowanie brzeznych partii lodowca wskazuje na mozliwo$¢ wysta-
pienia szarzy. Prawdopodobnie zjawiska nagtego przyspieszania ruchu lodowca, dajace krotko-
okresowe duze wahnigcia potozenia skraju lodu, zdarzajg sie i na innych lodowcach w pétnocne;j
czesci zachodniego wybrzeza Nowej Ziemi. Wystepowanie okresowych szarzy skutkowac bedzie
okresowymi wzrostami tempa odtamywania sie gér lodowych i pojawiania sie wiekszej ich liczby
w poblizu takich lodowcéw.

Lodowce, ktdre w okresie Matej Epoki Lodowej awansowaly daleko na przedpole (np. lodowiec
Brounova na 5 km), po osiggnieciu swojego maksymalnego zasiegu, zaczety by¢ w strefie wiekszych
gtebokosci morza (>100-150 m) intensywnie niszczone pod wplywem sztormowej fali martwej, co
prowadzito do bardzo szybkiej recesji w pierwszej potowie XX w. (np. lodowiec Brounova o 14.2 km
w okresie 1913-1952). Wycofanie lodowcéw w gigb fiorddw zmniejszyto ekspozycje lodu na fale
co spowodowato spowolnienie proceséw destrukcii i w wielu przypadkach ustabilizowanie potoZenia
klifow. Zeeberg i Forman (2001) podaja, iz o ile w latach 1913-1952 $rednie tempo recesji wynosito
>300 m/rok, to w drugiej potowie XX wieku (1952-1993) zmalato do 50-150 m/rok.

Gdy lodowce wkraczajg do morza w gtebi fiorddw, to dodatkowym czynnikiem utrudniajacym
ruch lodowca jest tworzenie sie w kazdym sezonie zimowym szerokiej (w rejonie Nowej Ziemi do
5-15 km) strefy lodu statego (do 90-120 cm grubosci) wystepujacego zaréwno na wodach fiordo-
wych jak i w strefie przybrzeznej otwartego morza. Prowadzone w sezonach zimowych 1994-1996
badania ruchu lodu w strefie frontalnej niektorych lodowcow wykazaty (Sharov 2005), ze wiekszo$¢
z nich poruszata si¢ z niewielkimi predkosciami, od 310 (lodowce Anna, Roze, Sredniy, Anuchina)
do 20-30 cm na dzien (lodowce Inostranceva, Pavlova, Bunge, Rozhdestwenskogo, Shokal'skogo,
Rykachova, Velkena, Voeikova). Natomiast latem (lipiec-wrzesien), w okresie intensywnej ablacji
i przy braku lodu statego podpierajacego klify, predkos¢ ruchu lodu przekraczata 70 cm/dzien
osiggajac na niektorych lodowcach nawet 150 cm/dzien.

Pomimo stosunkowo stabej recesji w Il potowie XX wieku, w przypadku niektérych lodowcow
byta ona pod koniec wieku na tyle duza, ze doszto do wynurzenia stopy ich kliféw i przerwania pro-
cesdw obtamywania sie gor lodowych. Obecnie wigksze gtebokosci (przekraczajace 50-100 m)
wystepuja tylko przed fragmentami kliféw niektdrych lodowcow?. Po stronie Morza Barentsa sq to
lodowce Inostranceva i Chernysheva (>120 m), Brounova (>80 m) oraz Vera, Pavlova, Voeikova,
Macka, Velkena, Shokal'skogo i Borzova (>50 m). Po stronie Morza Karskiego przed fragmentami

8 Chizhov podaje (1976), iz w latach 30-tych predkos$¢ ruchu lodu w poblizu klifu (do 2 km od krawedzi) sza-
cowana byta na 150 m/rok, natomiast w sezonie 1958-1959 na 116 m/rok.

9 Na podstawie C-MAP Electronic Chart System v. 4 — February 1999.
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kliféw lodowcdw Vershinskogo, Moschniy, Shury, Vylki E i Oga gtebokosci przekraczajg 100 m,
a przed klifami lodowcoéw Roze, Vylki W i Polisadova — 50 m. Jednak jedynie na przedpolu kilku
z nich (Roze, Vera, Pavlova, Inostranceva, Brounova, Macka, Velkena i Shokal'skogo) nie ma
wyptycen (podwodnych progéw) utrudniajacych dryf gér lodowych.

Do lat 50-tych XX wieku pétnocna wyspa Nowej Ziemi byta liczacym sie obszarem tworzenia
gor lodowych (Abramov 1992, Zeeberg i Forman 2001), ktére nastepnie dryfowaty po otwartych
wodach moérz Barentsa i Karskiego. Wiekszo$¢ gor powstajacych w Il potowie wieku nie wydostaje
si¢ juz na wody otwarte, pozostajac na wodach wewnetrznych fiordow. Na przyktad obserwacje
statkowe wykonane 4 i 7 wrzesnia 2001 r. wykazaty duzg liczbe matych gor lodowych i ich odtaméw
(bergy bits) wystepujacych w poblizu klifow lodowcow: Petersena, Bunge, Vera, Pavlova, Inostran-
ceva, Karabashnikova, Vize i Anuchina (GMES RUSSIA Final Report, 2004). Duza liczba matych
gér lodowych i ich odtaméw obserwowana byta réwniez na przedpolu lodowca Shokal'skogo we
wrze$niu 2003 roku (Buzin i in. 2004).

Wzdtuz wybrzezy Nowej Ziemi funkcjonujg silne prady przybrzezne. Po stronie Morza Barentsa
Prad Zachodni Nowej Ziemi ma kierunek NE i ptynie z predkoscig od 10 do 25 cm/s (8.6-21.6 km
na dobe), a po stronie Morza Karskiego — skierowany na SW Prad Wschodni Nowej Ziemi jest
znacznie stabszy, ma predko$¢ 2-5 cm/s (rys. 7). W strefie wybrzezy wystepujg tez ptywy pétdo-
bowe o wysoko$ci w rejonie brzegéw lodowych od 0.8 do 1.0 m (Atlas Arktiki 1985).

Lodowce, ktore moga produkowaé wigkszg liczbe gor lodowych zlokalizowane sg na zachod-
nim wybrzezu Nowej Ziemi, powyzej 76°N. Géry lodowe, jezeli wydostang sie z fiordow na wody
otwarte, dryfujg z cieptymi wodami Pradu Zachodniego Nowej Ziemi na NE. Latem gory lodowe
w cieptych wodach tego pradu szybko topniejg, natomiast zimg konserwowane przez 16d morski
moga dotrze¢ w poblize Przyladka Zhelaniya i dalej zdryfowaé na wschodnig strone wyspy.

v~ 2 Ziemia

Péinogna

‘y Prady morskie:
X760

A

Ziemia %)
Franciszka Jozefa,

1 - Litke
2 — Zachodni Nowej Ziemi
A gory 3 - Perseya
A odlamy 4 — Wschodni Nowej Ziemi
5 — Jamalski

6 — Zachodniotajmyrski

Karskie
Wrota

MZ - Mys Zhelaniya

Rys. 7. Powierzchniowe prady morskie na Morzu Karskim oraz potozenie gér i odtamoéw gor lodowych
obserwowanych w latach 1930-1950 (wg Pavlova i Pfirmana 1995 oraz Danilova i in. 2004).
Linig przerywang zaznaczono rejon wystepowania Masywu Lodowego Nowej Ziemi
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Na Morzu Karskim, w pierwszej potowie XX w. goéry lodowe spotykano zaréwno przy wschod-
nich wybrzezach Nowej Ziemi, gdzie dryfowaty w Pradzie Wschodnim Nowej Ziemi, jak i w central-
nej cze$ci morza gdzie dryfowaly w wodach Pradu Jamalskiego, oraz w poblizu wybrzezy Wyspy
Smidta i Komsomolec. W nurt Pradu Jamalskiego wciggniete by¢ mogly tylko wigksze géry, ktdre
w swojej wedréwce wzdtuz wschodnich wybrzezy Nowej Ziemi nie zdazyly ulec destrukciji. Bezpo-
$redni dryf na wschod odtaméw gor lodowych blokowany jest Masywem Lodowym Nowej Ziemi.
Charakter cyrkulacji mas wodnych, potozenie gor lodowych zaobserwowanych ze statkéw i w czasie
rekonesansdéw lotniczych w latach 1930-1950 (wg Pavlova i Pfirmana 1995) oraz odtaméw gér
lodowych w czasie maksimum ich potudniowego wystepowania (wedtug Danilova i in. 2004) przed-
stawiono na rysunku 7. Na dalece potudniowe potoZenie gér lodowych w latach 30-tych wskazujg
réwniez liczne Zlobienia wystepujace w dnie Zatoki Bajdarackiej (Elisov 1995).

W ciggu ostatnich 100 lat najbardziej potudniowe potozenie gor lodowych na Morzu Karskim
zauwazono w 1937 i 1938 roku, kiedy to 4 odtamy gor lodowych odnotowano w poblizu ciesniny
Karskie Wrota (Danilov i in. 2004). Cho¢ jeszcze Atlas Arktiki (1985) podaje 14 koriczacych sie
w morzu lodowcdw wyprowadzajgcych na NE wybrzezu Nowej Ziemi, to obecnie gory lodowe
w zachodniej czesci Morza Karskiego praktycznie nie wystepuja. Wynika to stad, ze stopy kliféw
wielu lodowcow tej czesci wybrzeza na znacznej swej diugo$ci wynurzyly sie i procesy obtamy-
wania si¢ gor lodowych na tym odcinku brzegu wiasciwie ustaty. Jedynie sporadycznie wzdtuz
wschodnich wybrzezy Nowej Ziemi moga si¢ pojawi¢ mate gory lodowe. W wiekszej liczbie wyste-
pujq tu tylko, i to w poblizu brzegéw, odtamy i odtamki gér lodowych (Leset i in. 1999). Gory i ich
odtamy wystepujace w pdtnocno-wschodniej czesci Morza Karskiego pochodzg z obtamywania sig
klifow kopuly lodowej Shmidta i zachodniej czesci kopuly Akademii Nauk lezacej na wyspie Komso-
molec (Ziemia Pdtnocna). Takze i tu wiekszo$¢ gor pozostaje w poblizu swojego powstania, cho¢
mogq sie zdarzy¢ pojedyncze géry stotowe, ktére dostawszy sie w wody Pradu Zachodniotajmyr-
skiego dryfowac bedg na N i NE, gdzie z kolei mogg zosta¢ wciggniete w Dryf Transpolarny (Prad
Transarktyczny) i wptynaé do centralnej Arktyki.

Ziemia Franciszka Jozefa

Najdalej na pétnoc wysunigtym archipelagiem euro-azjatyckiej Arktyki jest Ziemia Franciszka
Jozefa. Ten lezacy w NE czesci Morza Barentsa archipelag tworzony jest przez 191 wysp (135 matych
i 56 wiekszych) o ogdlnej powierzchni 16 135 km? (rys. 8). Zlodowacenie wystepuje na wiekszych
wyspach i zajmuje 85.1% ogéInej powierzchni archipelagu (13 735 km? wg Dolgushina i Osipovej
1989, 13 524.9 km2 wg Sharova 2005). Objeto$¢ lodu Macheret i wspotautorzy (1999) szacujg na
2105.9 km3 (w 1993 r.). Wiekszo$¢ duzych wysp prawie w catosci pokryta jest lodowymi plateau,
czapami i koputami lodowymi o powierzchniach czesto przekraczajacych 100 km2 (np. na Ziemi
Princa Georga — 1476 km?, Ziemi Wilczka — 1008 km2, wyspie Halla — 568 km2, La Ronciere — 406 km?;
Koryakin 1988) i migzszosciach w centralnych czesciach osiagajacych 300-450 m. Srednia gruboé¢
Zlodowacenia pokrywowego szacowana jest na 180 m. Wysokos¢ wiekszo$ci wysp nie osigga 500
m n.p.m., jedynie na Ziemi Wilczka i wyspie Wiener-Neustadt przekracza 600 m n.p.m. (rys. 8).
Niezbyt duze wysoko$ci powoduja, Ze strefa ablacji obejmuje ponad potowe powierzchni zlodowa-
cenia (7640 km?), a w obszarze akumulacji az 4145 km? przypada na strefe firnowa (Attas Arktiki
1985).

Z ogoinej dtugosci linii brzegowej 4425 km, ponad potowe, bo 2655 km, stanowig brzegi lodowe
(Dolgushin i Osipova 1989). Sharov (2005) dtugo$¢ lodowe;j linii brzegowej szacuje na 2520 km.
Sktadajq sie na nig krawedzie 245 koput lodowych z matoaktywnym lodem w partii brzeznej oraz
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488 szybszych (od 50-60 do 250-400 m/rok) lodowcdw wyprowadzajacych, produkujacych duzg
liczbe gér lodowych. Strefy frontalne tych lodowcow stanowig 59% dtugosci lodowej linii brzegowej
(Sharov i Etzold 2004). Prawie dwa razy wieksza liczbe lodowcow wyprowadzajacych (852) podajg
Glazovsky, Macheret i Vasilenko (2006). Wedtug tych autorow aktualna dtugo$¢ brzegéw lodowych
archipelagu wynosi 2510 km. Wysoko$¢ kliféw lodowcow wyprowadzajacych nie jest duza, na ogot
nie przekracza 25-30 m (Sharov i Etzold 2004).

- Bruce'a
- Horthbrook

14
15
16

- Rudolfa
- Eva-Liv
- La Ronciere

T T .
Ziemie: 9 - Salishury 17 - Graham Bella @ 1 \

1 - Aleksandry 10 - Zieglera 18 - Halla 4

2 -Princa Georga 11 - Wiener-Neustadt 19 - McClintocka

3 - Wilczka 12 - Jacksona 20 - Salm 13 Or \
Wyspy: 13 - Karola Aleksandra R . ¥

- Luigi

4
5
6 - Hookera
7
8

Brytyjski

ZG - 7. Geografow
RB - Rough Bay

KR - Kanat Rhodesa
EG - Z. Elena Gould

Rys. 8. Zlodowacenie Ziemi Franciszka Jozefa wg Dolgushina i Osipovej (1989) oraz Atlasu Arktiki (1985).
Z, S, W - zachodnia, $rodkowa i wschodnia cze$¢ archipelagu. Brzegi lodowe zaznaczono czerwong
barwa, szybkie lodowce wyprowadzajace produkujace duza liczbe gér lodowych — czarnymi strzatkami,
skupiska osiadtych wielkich gér stotowych — czarnymi trojkatami (objasnienie w tekscie)

Wedtug Dolgushina i Osipovej (1989), w zachodniej czesci archipelagu (czes¢ Z na rys. 8)
koputy lodowe drenowane sg tylko w brzeznych partiach przez stabo skanalizowane, szerokie
i krotkie lodowce wyprowadzajace. Jedynie w SW czesci Ziemi Princa Georga lodowce te sg dobrze
wyksztatcone i stromo opadajg do morza wysokimi lodospadami. Jak piszg cytowani autorzy, od
klifow wszystkich lodowcoéw wyprowadzajacych tej czesci archipelagu odtamuja sie gory lodowe.
W $rodkowej czesci archipelagu (cze$¢ S na rys. 8), na potudniu, na mniejszych wyspach o uroz-
maiconej rzezbie podtoza wystepuje szereg koput lodowych, a na niektdrych zlodowacenie siatkowe.
Oba typy zlodowacenia drenowane sg przez duza liczbe niewielkich lodowcow wyprowadzajacych.
Krotkie sg réwniez lodowce wyprowadzajace 16d z czap lodowych lezacych na pétnocy wysp Rudolfa
i Karla Aleksandra. Natomiast na duzych wyspach (Salisbury, Zieglera, Jacksona, Luigi, Champ)
lodowce wyprowadzajace sg dobrze rozwinigte, a ich powierzchnia przekracza sumaryczng powierzch-
nie koput lodowych, ktére drenuja. Z okoto 610 km brzegéw lodowych tej cze$ci archipelagu, az 2/3,
czyli 440 km, to urwiste (miejscami o charakterze lodospadéw) Klify lodowcow wyprowadzajacych
koficzacych sie w morzu i produkujacych wiele gér lodowych. Zlodowacenie wschodniej cze$ci
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archipelagu (cze$¢ W na rys. 8) obejmujacej kilka duzych wysp (Ziemie Wilczka, wyspy: Grahama
Bella, Halla, McClintocka, La Ronciere, Salm, Eva-Liv oraz Rainera) réwniez tworzone jest przez
rozlegte plateau i koputy lodowe. Jednakze w odrdznieniu od innych wysp, drenowane sg one tylko
przez nieliczne, za to rozlegle, lodowce wyprowadzajace. Na najwiekszej wyspie, Ziemi Wilczka,
wierzchotek koputy lodowej znajduje sig na wysokoSci okoto 600 m n.p.m., a migzszo$¢ lodu prze-
kracza 400 m. Na E wybrzezu tej wyspy lezy najwigkszy lodowiec wyprowadzajacy archipelagu —
Znamenityj (Renown) — o dtugo$ci 30 km i powierzchni 382 km2, a na wybrzezu pétnocnym naj-
szybszy (poza Grenlandia) lodowiec wyprowadzajacy Arktyki — Karo (400 m/rok). W sezonach
zimowych 1994-1996 zmierzona predko$¢ ruchu tego lodowca wynosita od 76.5 do 85 cm/dzien
(Sharov i Etzold 2004).

Wystepowanie na Ziemi Franciszka Jézefa lodéw szelfowych rozwazajg Dowdeswell i in. (1994)
oraz Macheret i in. (1999). Zdjecia satelitarne archipelagu ujawnity, Ze partie brzezne niektorych
koput lodowych cechujg sie niewielkim nachyleniem w strone morza. Powierzchnia najwiekszego
z takich obszarow siega 45 km2. Obszary te od swojego zaplecza oddziela strefa wyraznej zmiany
nachylenia powierzchni lodu. Wystepujg one na ogét w ostonietych i gtebokich zatokach, cho¢ nie-
ktére z nich tworzg brzegi gtebokich, wewnetrznych kanatéw archipelagu. Zidentyfikowane przez
Dowdeswella i wspotautorow (1994) ptaskie, brzezne partie niektorych koput lodowych mozna
okresli¢ jako miody 16d szelfowy. PowstawaC on moze w wielu gtebiej wcietych zatokach Ziemi
Franciszka Jozefa, ostonigtych z trzech stron od wiatru i fal, ktérych brzegi tworza matoaktywne
bariery koput lodowych. Gdy zatoki sg ostoniete to, jak pisze Korotkevi¢ (1969), lod staty, ktory
w nich powstat w sezonie zimowym, latem nie jest famany i moze zacza¢ tworzy¢ sie wieloletni
pripaj (przylepa, przybrzezny lo6d staty). Gromadzacy sie na powierzchni takiego lodu $nieg podlega
stopniowo metamorfizacji i przeksztatca sie w firn i 16d. Po wieloletnim funkcjonowaniu takiego
procesu masa lodu staje sie na tyle duza, ze rozpoczyna sie proces plynigcia lodu. Powstaje
pripajowy (przylepowy) 16d szelfowy' (typ 4 na rys. 11, str. 57 w tym tomie). Wedtug Barkova
(1971), ktory badat tego typu lody na Antarktydzie, granica grubosci, przy ktdrej wieloletni pripaj
przeobraza sie w 16d szelfowy to okoto 36 m. Cho¢ $rednig grubo$¢ omawianych lodéw na Ziemi
Franciszka Jozefa szacuije sie tylko na okoto 20 m, to moga one by¢ juz uznane za miode lody szel-
fowe, gdyz jak wykazujq obserwacje, niektdre ich fragmenty zaczynajg ptynaé. Zdaniem Machereta
iin. (1999) na Ziemi Franciszka Jozefa funkcjonuje okoto 155 tego typu lodéw o powierzchni sza-
cowanej na 65.6 km2. Wedtug tych autoréw jest rowniez wielce prawdopodobne, Zze przynajmniej
na przedpolu dwoch lodowcow wyprowadzajacych (lodowca nr 5 uchodzacego do Zatoki Geografow
na Ziemi Princa Georga i lodowca nr 26 na Wyspie Jacksona) istniejg dwa mate (1.0-1.5 km?) lody
szelfowe. Przypuszczenia te zostaty potwierdzone wynikami badar interferometrycznych przepro-
wadzonych pod koniec lat 90-tych (Sharov 2005). W ich $wietle brzezng parti¢ lodowca nr 5 na
Ziemi Princa Georga uznac nalezy za deltowy |6d szelfowy o powierzchni okoto 15 km2.

Prawdopodobnie niezbyt dawno temu (w Il potowie XX w.), jak pisze Sharov (2005), powierzchnia
pripajowych lodéw szelfowych byla znacznie wigksza. Autor ten wskazuje na duza liczbe wielkich
stotowych gor lodowych (zidentyfikowanych na zdjeciach satelitarnych), ktére w tym samym czasie
(1992-1993) pojawity sie blisko omawianych lodow. Wedtug Sharova krawedzie pripajowych lodéw
szelfowych w rejonie Ziemi Princa Georga, wysp Jacksona, Karla Aleksandra, McClintocka i Salisbury
cofnely sie wtedy o ponad 500 m. Przyczynami tej gwattownej destrukcji mogty by¢ z jednej strony

10 W jezyku angielskim tego typu 16d szelfowy nazywany jest apron glacier.
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wystepujace na poczatku lat 90-tych bardzo czeste anemobaryczne zmiany poziomu morza't,
ktére w obrebie wewnetrznych ciesnin archipelagu mogg by¢ szczeg6lnie duze, a z drugiej —
pojawiajace sie w tym samym czasie, w kolejnych sezonach zimowych, obszerne potynie na akwe-
nach wewnetrznych archipelagu.

Informacje o zmianach zlodowacenia Ziemi Franciszka Jézefa w | potowie XX wieku, z powodu
braku odpowiedniej dokumentaciji, sq tylko fragmentaryczne. Na podstawie poréwnania obserwacii
potozenia lodowcow jakich dokonano w czasie austriackiej wyprawy K. Weyprechta (1872-1874)
na statku "Tegetthoff" i wioskiej wyprawy ksiecia Abruzzéw (1899-1900) na statku "Stella Polare”
stwierdzono, iz pod koniec XIX w. miat miejsce awans lodowcow. Przeprowadzone w latach 30-tych
XX wieku przez Spizharskiego obserwacje potozenia moren i rzezby peryglacjalnej wskazywaty na
wystepujacg od poczatku XX w. stalg recesje, a badania Shumskiego (przetom lat 40-tych i 50-tych)
- na stan rownowagi lub nawet dodatni bilans zlodowacenia (Koryakin 1988). Od momentu kiedy
w 1953 r. przeprowadzono kartowanie zachodniej czg$ci archipelagu, zmiany zlodowacenia Ziemi
Franciszka Jézefa moga by¢ oceniane z wiekszg doktadno$cia. Wraz z analizg zdje¢ satelitarnych
z Landsata kartowanie to stato sie podstawa oszacowania zmian jakie zaszty w okresie 1953-1978.
Stwierdzono, iz w tym czasie potozenie brzegdw lodowych zlodowacenia pokrywowego (koput lodo-
wych) byto state, natomiast duze zmiany wystapity w potozeniu barier i kliféw lodowcow wypro-
wadzajacych. Koryakin (1988) podaje, iz powierzchnia zlodowacona Ziemi Princa Georga zmalata
0 42 km? (2.1% powierzchni), Ziemi Aleksandry — 9 km2, a na wyspach Bruce'a i Northbrook — po
2-3 km2, co daje faczny ubytek 56 km2. Jezeli zatozyé, ze warunki zlodowacenia na pozostatych
wyspach sg podobne, to jak pisze Koryakin (1988), mozna deglacjacje catego archipelagu oszacowac
na 230 km?2 w okresie 1953-1978, a liczac od poczatku wieku — na 700 km2. Poniewaz migzszo$¢
brzeznych partii lodowcow wyprowadzajacych jest niewielka (okoto 50 m), to faczny ubytek lodu
moze by¢ oszacowany na 12 km3 w latach 1953-1978 i 35 km? w latach 1900-1978.

Zdjecia satelitarne wykonane w sierpniu i wrzesniu 1993 roku objety caty archipelag i pozwolity
na kolejng ocene wielkosci deglacjacji. Macheret i wspotautorzy (1999) oszacowali, ze pomiedzy
rokiem 1953 a 1993 objeto$¢ lodu zmniejszyta sie z 2147.8 do 2105.9 km3 czyli 0 41.9 km3, przy
jednoczesnym spadku powierzchni o 209 km2. Odpowiada to spadkowi bilansu netto o 7 cm e.w.
na rok. Zmiany te cytowani autorzy wigzg (nie wyjasniajac dlaczego) ze spadkiem w tym okresie
letniej temperatury powietrza. W omawianym czasie najwieksze zmiany wystapity w SE czesci
Ziemi Franciszka Jézefa — na Ziemi Wilczka, wyspach Halla, La Ronciere i McClintocka. Jak podaje
Sharov (2005) klif lodowca Sonklar uchodzacego do Rough Bay na wyspie Halla cofnat sie o0 3.6
km. Duze zmiany zaszty réwniez, jak to opisano wcze$niej, w powierzchni mtodych lodéw szelfo-
wych. Jednakze nie wszystkie lodowce podlegaty w Il potowie XX w. recesji. Zdjecia satelitarne
wykazaty, ze w poréwnaniu do lat 50-tych niektore z nich awansowaty nawet o kilkaset metrow.
| tak: lodowiec Wschodni na wyspie Salisbury wysunat sie na 500 m w strone Kanatu Rhodesa,
wschodnia krawedz koputy lodowej Perious wraz z lodowcem Znamenityj (Renown) na Ziemi
Wilczka przesuneta sie 0 100 m, a potozony na pdtnocnym wybrzezu tej wyspy lodowiec Impetous
awansowat 600 m. Te jednostkowe, w skali archipelagu, przypadki postepu niektérych lodowcow
sugerowa¢ moga, jak pisze Sharov (2005), wystepowanie zjawiska szarzy.

" W latach 1989-1993 w rejonie Ziemi Franciszka Jozefa ci$nienie atmosferyczne zima (I-1ll) byto znacznie
nizsze od $redniego (w 1989 r. 0 11 hPa, 1992 r. 0 7.2 hPa iw 1993 r. 0 9.7 hPa). Tak duze spadki ci$nienia
wystapity w okresie 1950-2006 tylko jeszcze w 1959, 197311975 .
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Szacunki uwzgledniajace ostatnie lata wskazujg na rosnace tempo deglacjacji. Srednioroz-
dzielcze zdjecia satelitarne ScanSAR (ERS-1/2) wykonane w marcu 1997 r. staly sie podstawg
kolejnej oceny rozmiaréw recesji zZlodowacenia Ziemi Franciszka Jozefa. Sharov (2005) ocenit je na
375 km? (w latach 1953-1997), co stanowi 2.73% ogélnej powierzchni zlodowacenia. Takg samg
wielko$¢ podajg Glazovsky, Macheret i Vasilenko (2006) dla okresu 1953-2001. W tym samym
czasie diugos¢ lodowe;j linii brzegowej zmalata z 2661 do 2522 km (5.2%). Efektem tej przyspie-
szonej destrukcii jest duza liczba gor lodowych wystepujacych w latach 90-tych w rejonie archipelagu.
Sporo z nich osigga duze rozmiary, o masie przekraczajacej 0.6 108 ton.

Loset i Carstens (1996) po oszacowaniu wielkosci opadéw i odptywu oceniajg, iz roczny ubytek
lodu wskutek cielenia wynosi 3 km3 i biorac pod uwage charakter cyrkulacji wod w poblizu archipe-
lagu sugeruja, iz okoto potowa z odtamujacych sie na Ziemi Franciszka Jozefa gér lodowych dryfuje
po Morzu Barentsa. Pozostata czes¢ wptywa do Morza Arktycznego gdzie badz dryfuje w wodach
Dryfu Transpolarnego (Haas i Lieser 2003), badz wraz z lodami morskimi wynoszona jest na Morze
Barentsa pomiedzy Ziemig Franciszka Jozefa a Ziemig Potnocno-Wschodnia (rys. 9).

Wedtug Abramova (1996, za: GMES RUSSIA Final Report 2004) co roku od lodowcow Ziemi
Franciszka Jézefa odtamuje sie w postaci gor lodowych 2.26 km3 lodu (coroczny catkowity ubytek
lodu szacowany jest na 6.5-7.5 km3). Najwieksze géry lodowe odtamujg sie od barier lodowcow
Ziemi Princa Georga i Ziemi Wilczka. Wiele z nich ma powyzej 1.4 km dtugosci. Wielkie gory lodowe,
o dtugosci kilku setek metrow i grubosci 60-100 m, czesto obserwowane s w cisninach pomiedzy
poszczegdlnymi wyspami archipelagu (British Channel, Cambridge, Ermak i Austrian Channel).
Wiekszo$¢ z wielkich gor lodowych oparta jest o dno w poblizu barier i Scian lodowych, od ktérych
sie odtamaly. Poréwnanie zdje¢ satelitarnych (RADARSAT ScanSAR) wykonanych w lutym 1992,
marcu 1997 i 1998 r. pozwolito wyrdznic kilka miejsc gdzie znajdowaty si¢ bardzo duze, stotowe
gory lodowe osiadte na dnie. Byty to (rys. 8): rejon pomiedzy Ziemig Wilczka a wyspg Klagenfurt,
Cie$nina Austriacka (Austrian Channel) w rejonie srodkowego wybrzeza Ziemi Wilczka, Zatoka
Elena Gould na N od przyladka Vailas, w poblizu Ziemi Princa Georga w Zatoce Essen oraz w oko-
licach przyladka Piterhead w Zatoce Geograféw, w poblizu wyspy Salisbury w rejonie ciesnin Braun
i Rhodesa, w poblizu Wyspy Rainera w rejonie cie$nin Ruslan i Bashmakova, w poblizy Wyspy
Jacksona w Cie$ninie Wtoskiej (GMES RUSSIA Final Report 2004).

Liczba gér lodowych odtamujacych sie od lodowcéw Ziemi Franciszka Jozefa nie jest stata
w czasie, zmienia sie co 2-3 lata. Jezeli predko$¢ ruchu bariery lodowej nie przekracza 30-40 m
na rok, to wiekszo$¢ odtamanych gor ma dtugos¢ w granicach od 30 do 120 m. JeZeli natomiast
predko$¢ ruchu lodowca wzrasta, to gory cechujg sie znacznie wigkszymi rozmiarami. Wtedy ich
dtugosé¢ przekracza 300 m, a w wielu wypadkach osigga nawet kilometr i wiecej. Najwieksza gora,
ktora zostata zaobserwowana w rejonie Ziemi Franciszka Jozefa, odtamata sie od lodowca Zna-
mienitego (Renown) na Ziemi Wilczka i miata dtugo$¢ 2.3 km. Duze gory najpierw przez pewien
czas sq osiadte na dnie, pdzniej po zmniejszeniu swoich rozmiaréw zaczynajg dryfowac, poczatkowo
po wodach gtebokich ciesnin gdzie wystepuija silne prady ptywowe (od 14 do 80 cm/s), a poznie;j,
po wyjéciu na wody otwarte na S i SW. W maju 2005 r. na jednym zdjeciu ASTER zidentyfikowano
ponad 100 gor lodowych wmarznietych w staty 16d przy SW wybrzezach archipelagu. Rozmiary
tych gér zostaly oszacowane na od 50 do 100 m dtugosci. Grubo$¢ lodu statego pod koniec zimy
siega 1.2-1.7m.

Co roku po wodach Morza Barentsa dryfuje okoto 3500 gor lodowych (Abramov 1992). Wiekszos¢
z nich topnieje w poblizu miejsca swojego powstania. Te, ktdre dryfuja, na ogét nie osiagajg obszaru
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na potudnie od 74°N, ale w ekstremalnych latach mogg zdryfowa¢ znacznie dalej (rys. 9). W czerwcu
1913 r. w poblizu wyspy Kotgujew i pétwyspu Kanin Nos zauwazono kilka odtaméw gor lodowych
(Danilov i in. 2004), a w 1929 r. gory lodowe obserwowano na podejsciu do Murmanska i wejsciu
na Morze Biate (Abramov 1996, za: GMES RUSSIA Final Report 2004). Na poczatku XX wieku
(1899-1928) wiele gor lodowych obserwowano w rejonie tawic Spitsbergeriskiej, Stor i Centralnej.
Abramov (1992) analizujac rozmieszczenie gor lodowych na Morzu Barentsa w latach 1933-1990
zauwazyt, iz dalece potudniowe (72°N) potozenie gory lodowe zajmowaty w 1933, 1939 i 1942 r,
W dekadzie lat 50-tych, a we wschodniej czeSci morza nawet od 1943 r., gdry lodowe nie schodzity
ponizej 76°N, a w 1955 r. (podobnie jak w latach 1973-1975) obserwowane byty tylko bezposrednio
w poblizu Ziemi Franciszka Jozefa i Ziemi Pdinocno-Wschodniej. Lata 1960-1990 (a zwtaszcza
1971, 1978 i 1982 r.) to drugi okres zdryfowywania gor lodowych daleko na potudnie, do 72-73°N.
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Rys. 9. Powierzchniowe prady morskie na Morzu Barentsa oraz potozenie gor i odtaméw lodowych.

ZFL - Ziemia Franciszka Jozefa, ZPW - Ziemia Pétnocno-Wschodnia, PGS - pole gazowe Shtokman.
Prady morskie: 1 - Zachodniospitsbergenski, 2 - Wschodniospitsbergenski, 3 — Sorkapski,
4 - Potudniowospitsbergenski, 5 — Bjornoi, 6 — Przybrzezny Ziemi Franciszka Jézefa,
7 — Perseya, 8 — Nordkapski, 9 — Murmanski, 10 — Pechory, 11 — Litke, 12 — Zachodni Nowej Ziemi.
tawice: SpiB - Spitshergenska, StoB - Stor, SenB - Centralna, GasB - Gas

Wiekszo$¢ z gor lodowych, ktore odtamujq sie we SE czesci archipelagu, po uzyskaniu pty-
walnosci, dryfuje z predko$cig 0.2-1.2 m/s w wodach Pradu Perseya (rys. 9). Niektdre z tych gor
moga w wodach potudniowej gatezi Pradu Perseya zdryfowac w rejon tawicy Centralnej i pola gazo-
wego Shtokman (72°45' - 73°30'N, 43°30' — 45°00'E) gdzie stanowi¢ mogq duze niebezpieczenstwo
dla jednostek badawczych operujgcych w tym rejonie, a w przysztosci platform wiertniczych i stat-
koéw. W zwigzku z tym w ostatnich latach rozpoczeto badania nad prawdopodobierstwem wysta-
pienia gor lodowych w NE czesci Morza Barentsa i na Morzu Karskim. Po przejrzeniu archiwum
Arktycznego i Antarktycznego Instytutu Naukowo-Badawczego (Rosja) okazato sig, ze istnieje okoto
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20 000 zapisow dotyczacych gor lodowych, ktore wykryto na tych morzach w okresie od 1928 do
1991 roku (Naumov i in. 2004). Na podstawie tych zapiséw oceniono, iz w rejonie pola Shtokman
powtarzalno$¢ wystapienia gor lodowych w ciagu roku nie przekracza 5% (Naumov 2004). Obser-
wacje przeprowadzone w ostatnich latach we wschodniej czesci Morza Barentsa wymuszajg rewizje
tej oceny. W czasie ekspedycji badawczej statku "Mikhail Somov" w maju 2003 r. zaobserwowano
w tym rejonie az 96 gér. Najwigksza z nich miata rozmiary 190 x 430 m i 20.8 m wysokosci (rys. 9),
a jej mase oszacowano na 3.67 min ton (Naumov i in. 2004, Glazovsky i in. 2006). Wérod zaobser-
wowanych gér 64% stanowity odtamy, 27% — gory stotowe i 9% — gory piramidalne. Nasuwa sie
pytanie czy bylo to zdarzenie wyjatkowe. Glazovsky i wspotautorzy (2006) uwazaja, ze przy zato-
zeniu dalszej szybkiej deglacjacji Ziemi Franciszka Jozefa, nalezy liczy¢ sie z pojawieniem w rejonie
pola gazowego Shtokman i Lawicy Centralnej wigkszej liczby gér lodowych i to o znacznych roz-
miarach (grubosci powyzej 200 m i dtugosci przekraczajgcej 3 km).

Géry odtamujace sie w SW czesci archipelagu dryfujg na S i SW (rys. 9) badz w wodach Pradu
Wschodniospitsbergeriskiego, badz najpierw w wodach Pradu Przybrzeznego Ziemi Franciszka
Jozefa, pdzniej w centralnej czesci Pradu Perseya, by po minigciu Lawicy Stor zostaé wciggniete
w wody Pradu Bjornoi (Potanin i in. 1989, Loeng 1991). Géry, ktére zdryfujq w rejon tawicy Spits-
bergenskiej napotykajg ciepte wody Pradu Potudniowospitsbergenskiego, w ktérych szybko topnieja.
Do rejonu Hopen — Bjornoya majg szanse dotrze¢ jedynie duze géry lodowe, albo te, ktdre dryfujg
wraz ze zwartymi lodami morskimi. Na przyktad w marcu 1992 r. obserwowano w poblizu Hopen
gére o diugosci 60 m i wysokosci 6 m n.p.m., ktéra dryfowata w polu lodowym o zwartoci 90-95%.

Géry lodowe, ktore wystepujg w rejonie pomiedzy Bjornoya a Hopen pochodzg badz z Ziemi
Franciszka Jézefa, badz ze wschodnich wybrzezy Svalbardu. Obserwacje prowadzone w latach
1987-1992 wykazaty (Leset 1993, Laset i Carstens 1996, Loset i in. 1999), ze znaczna czg$¢ gor
wystepujacych w NW czeéci Morza Barentsa pochodzi z Ziemi Franciszka Jozefa. Swiadcza o tym
trasy dryfu wielu gér lodowych. Trzy z takich tras pokazano na rysunku 10b. Géra stotowa, ktorej
dryf $ledzono poczynajac od Kvitoi miata rozmiary 100 x 75 m i wysoko$¢ 12 m. Piramidalna géra,
kt6rg rozpoczeto $ledzié¢ od pozycji 78°13N i 31°51'E, miata rozmiary 95 x 80 m i 15 m wysokosci.
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Rys. 10. Potozenie gor lodowych raportowanych w 1987 roku (a) i przyktadowe trasy dryfu gér lodowych
w NW cze$ci Morza Barentsa (b), na podstawie Laseta (1993) oraz Lgseta i Carstensa (1996)
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W 1987 roku, w NW czesci Morza Barentsa wykonano pomiary 52 gér lodowych (rys. 10a).
Najwiekszg byta géra stolowa zaobserwowana na S od Svenskoi (78°34'N, 26°32'E). Miata 12 m
wysoko$ci, 499 m diugosci i 253 m szerokosci, a jej mase oszacowano na 6.35 min ton. Najwyzsza
z gor obserwowanych w tym roku miata 43.5 m wysokosci (Laset i Carstens 1996).

Statystyki gor lodowych obserwowanych w NW czesci Morza Barentsa w kolejnych latach
(1988-1992) wskazujg na duzg zmiennos¢ ich wystepowania (w 1988 roku — 109 gor, w 1989 — 68,
w 1990 - 89, w 1991 — 41 i w 1992 — 23). Gory $ledzone w podanych latach (Lgset i Carstens 1996,
Laset i in. 1999) charakteryzowaly si¢ Srednig wysokoscig 15.4 m (10.2-17.8 m) i dtugoscig 92 m
(83-104 m), co w klasyfikacji Miedzynarodowego Patrolu Lodowego odpowiada rozmiarom matych
i Srednich gor lodowych.

Wedtug Abramova (1992) najdalej na potudnie géry lodowe w NW cze$ci Morza Barentsa
rozprzestrzeniajg sie w okresie od stycznia do maja. W okolicach Hopen w kwietniu moze wystapic¢
do 40-50 gér lodowych, a w poblizu Bjornoi od 5 do10 gér. Latem, gdy wzrasta temperatura wody
i powietrza, gory szybko topniejq i zanikaja. W lipcu i sierpniu w poblizu Bjornoi géry lodowe moga,
wystapi¢ tylko wtedy, gdy zostang w ten rejon zdryfowane wraz z polem lodu morskiego 2.

Svalbard

W skiad lezacego na pograniczu morz Barentsa i Grenlandzkiego archipelagu Svalbard wcho-
dza 4 duze wyspy (Spitsbergen, Ziemia Pétnocno-Wschodnia, Edgeoya, Barentsoya) i wiele mniej-
szych wysepek (rys. 11). Ponad potowa powierzchni archipelagu (60 874 km2) pokryta jest lodem
(35 106 km?2). Jak podaje Liestal (1993), najbardziej zlodowacone sg Ziemia Pétnocno-Wschodnia
(11 309 km2; co stanowi 74.7% powierzchni wyspy), Spitsbergen (21 767 km2; 56.4%) i Edgeoya
(2130 km2, 40.7%). Na Ziemi Pdtnocno-Wschodniej, Edgeoi i Barentsoi wystepuje zlodowacenie
pokrywowe, a na Spitsbergenie pétpokrywowe i gorskie (gtéwnie w centralnej czesci wyspy).

Zlodowacenie Svalbardu, badane od drugiej potowy XIX wieku (poczynajac od szwedzkich
wypraw Torella i Nordenski6lda w 1858, 1861, 1864 r. oraz niemieckiej wyprawy Heuglina i Zeila
w latach 1870-1871), poznane jest najlepiej ze wszystkich zlodowaconych obszaréw Arktyki. Oma-
wiane jest w kilku pracach przegladowych (m.in. Troitsky i in. 1975, Kotlyakov 1985, Jania 1988,
Leaufoconnier i Hagen 1991, Liestal 1993, Lankauf 2002, Hagen i in. 2003a, Palli i in. 2003) i bardzo
wielu pracach szczeg6towych. Wynikiem badan prowadzonych przez rézne ekspedycje byty mapy
ukazujace przebieg linii brzegowej Spitsbergenu i zasiegi lodowcdw uchodzacych do morza (m.in.
mapa Heuglina — 1870 r., mapy Vasilieva i De Geera — 1898-1901). Na Ziemi Pétnocno-Wschod-
niej (pomijajac dwa lodowce wyprowadzajace — Gimle i Brage — w SW czesci Vestfonny, ktorych
krawedzie zaznaczone sg na mapie De Geera) potozenie brzegdéw lodowych znane jest od czaséw
wypraw brytyjskich (Oxford University Expeditions — 1924 i 1935-1936). W pdzniejszym okresie
zmiany potozenia kliféw lodowych okreslano na podstawie analiz zdje¢ lotniczych (1936-1938,
1956, 1961, 1969-1971) i satelitarnych (Landsat — 1985-1986, ERS-INSAR - 1995-1996, ICESat
GLAS i ASTER - 2000, 2003), norweskich map topograficznych (1947, 1970, 1980, 1993) oraz
norweskich i angielskich map nawigacyjnych.

12 Miedzy innymi w lipcu 1973 roku statek szkolny WSM w Gdyni s/t "Jan Turlejski" odnotowat 5 gér lodowych
na E od Wyspy Niedzwiedziej (Bjornoya). Podobnie latem 1963 r., w rejonie na NE od Wyspy Niedzwiedziej,
w poblizu skraju lodéw, odnotowano wystapienie kilkunastu gér lodowych (inf. ustna kpt. zw. W. Gorzadka
przekazana autorowi w koncu lat 70-tych).
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Rys. 11. Aktywne lodowce koriczace sie w morzu na Svalbardzie (wg Atlasu Arktiki 1985, Leaufoconniera
i Hagena 1991 oraz Dowdeswella i in. 1991, 1999). Brzegi lodowe oznaczono czerwong barwa,
a gtéwne lodowce wyprowadzajgce Vestfonny i Austfonny strzatkami

Zlodowacenie Svalbardu tworzy 10 duzych koput lodowych i 201 lodowcdw wyprowadzajacych
(Sharov i Etzold 2004), z ktérych wiekszo$¢ uchodzi do morza oraz szereg mniejszych lodowcow
gorskich. Bariera lodowa Austfonny (8120 km2; Hagen i in. 2003a), najwiekszej koputy w euro-
azjatyckiej Arktyce, w latach 80-tych XX wieku ciggnefa sie na nieprzerwanej dtugo$ci 251 km
(Sharov i Etzold 2004). Bariery innych, wiekszych lodowcow wyprowadzajacych Svalbardu rozcia-
gajq sie juz na znacznie mniejszych diugosciach (np. Stone — 48 km, Negri — 20.5 km, Vasiliev -
16.7 km; Sharov 2005). Po przeprowadzeniu studiéw kartometrycznych Sharov (2005) ocenit, ze
dtugos¢ brzegow lodowych Svalbardu, jeszcze w latach 50-tych XX wieku przekraczajaca 1000 km,

na poczatku XXI wieku zmalata do 794 km (tab. 5).
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Tabela 5
Zmiany dtugo$ci [km] brzegow lodowych Svalbardu w latach 1970-2000

wg Dowdeswella (1989; lata 1980-te) i Sharova (2005)

Wyspa ........................................... Lata Zmiana 2000 - 1970
1970-te 1980-te 2000-ne km %

Spitsbergen 496.5 484 4157 -80.8 -16.2
Nordaustlandet 318.6 306 2795 -39.1 -12.3
Edgeoya 83.6 79 60.2 -234 =279
Barentsoya 19.6 23 1.1 -85 -43.3
Prins Karls Forland 16.1 17 14.9 -1.2 -14
Storoya 11.8 13 12.0 +0.2 +1.6
Razem:| 946.2 1028 794.2 -152.0 -16.0

W XX w. poszczegolne lodowce Svalbardu wykazywaly rézne zmiany w czasie. Ich przejawy
omawia szereg prac. Najpetniejsza charakterystyke zmian potozenia brzegéw lodowych Ziemi Pot-
nocno-Wschodniej, Barentsoi i Edgeoi oraz wschodniego wybrzeza Spitsbergenu dajg Leaufoconnier
i Hagen (1991). Na podstawie map znajdujacych sie w cytowanej pracy, autorzy niniejszej publikacii
oszacowali zmiany potozenia kliféw wiekszych, aktywnych lodowcow wyprowadzajacych Svalbardu
w kilku przekrojach czasowych obejmujacych lata 1870-1985 (tab. 6). Uzyskane wyniki wskazuja,
ze tempo zmian poszczegdlnych lodowcow wschodniego Spitsbergenu byto rézne. W pierwszym
36-leciu XX wieku najwigkszg recesjq cechowat sie Hambergbreen, ktdry w tym czasie cofnat sie
0 9 km. W kolejnych latach (1936-1957) lodowiec ten cofnat sie 0 dalsze 5 km. Od 1961 roku
rozpoczeta sie szybka (4-6 lat) szarza, ktéra spowodowata wysuniecie sie Hambergbreen na 5 km
(1957-1970). Po ustaniu szarzy lodowiec ponownie zaczat sie cofac. W rezultacie recesja liczona
w kolejnym 34-leciu (1936-1970) wyniosta tylko 700 m. Nastepne 34-lecie (1970-2004) to okres dal-
szego, bardzo szybkiego (6.8 km) cofania si¢ Hambergbreen (Sharov 2006).

Tabela 6
Zmiany potozenia (£100 m) klifow wigkszych lodowcdw wyprowadzajacych Svalbardu
w latach 1870-1985 (wg map z Leaufoconniera i Hagena 1991). Awans - znak "+," recesja — znak "-"

Lodowiec | 1870-1900 | 1900-1936 | 1936-1961 1961-1970 | 1936-1970 | 19701985

Spitshergen

Vasiliev - -2000 -2000 -700

Hamberg - -9000 -3000 +2900 -700 -3000

Jemelianov - -5100 -2800 -400 -3200 +2400

Strong +11000 -2000 - - -5000 -1200

Hayes +7500 -3900 - -1900 -1300

Negri -2900 +8900 - -12000 -1900

Sonklar +4700 +2800 -5300 -1200

Hochstetter - -8000 - - -1000 -1200

Hinlopen - 42001 —24002 +4800 3 +2300 4 -2500

Polaris - -3700 - - -500 -800
Barentsoya

Bessel | - - - - -3500 | -600

Edgeoya
Kong Johans - - -3200 -1500
Stone - - - - - -1000
Nordaustlandet (Ziemia Pétnocno-Wschodnia)
Eton | - - - - | 18005 | —23008

1-1901-1938, 2-1938-1956, 3 - 19561970, *- 1938-1970, 5 1938-1969, 6 — 19691986

225



Bardzo duzymi zmianami potozenia cechowat sie rowniez lodowiec Negri (1180 km2, 41 km
dtugosci) uchodzacy do pdinocnej czesci Storfiordu. Leaufoconnier i Hagen (1991) po analizie
map i zdje¢ lotniczych stwierdzili, ze lodowiec ten przeszedt w XX wieku dwa cykle reces;ji i jeden
okres gwattownego awansu. Jak podajg cytowani autorzy, po awansie, ktory miat miejsce przed
rokiem 1870, rozpoczat sig okres szybkiej recesji — w latach 1870-1927 mozna jg oszacowaé na
od 1 kmw S czesci do 4 km w N czesci lodowca. W 1927 r. niemiecka ekspedycja Grippa obser-
wowata w poblizu bariery lodowej Negribreen ponad 80 duzych (o dtugo$ci przekraczajacej 100 m),
najprawdopodobniej osiadtych na podwodnych progach, gor lodowych. By¢ moze, ze w tym
czasie przynajmniej niektore brzezne fragmenty lodowca byly ptywajace. W nastepnych latach
(1927-1935) w potudniowej czesci lodowca Negri zaznaczyt sie awans (do 2 km, {j. okoto 250 m
na rok), natomiast cze$¢ pétnocna podlegata jeszcze dalszej recesji. Pomiedzy 1935 a 1936 r.
Negribreen gwattownie szarzowat. W ciggu niecatego roku, w centralnej czesci lodowca wysunat
sie na okoto 12 km do przodu, szeroki na 15 km, jezyk silnie uszczelinionego lodu (Hagen i in.
2003b). Daje to $rednig predkosé lodu rzedu 35 m na dobe. Awans lodu w drugim jezyku, ktéry
wysunat sie w SW czesci lodowca byt nieco stabszy — nie przekroczyt 6 km. Oba jezyki byty w tym
czasie najprawdopodobniej lodami ptywajacymi (Leaufoconnier i Hagen 1991). Poczynajac od
kofca 1936 r. Negribreen zaczat sie systematycznie cofa. Poczatkowo tempo recesji byto duze,
do 400-500 m na rok, p6zniej (po 1956 r.) zmalato do 110-130 m na rok. Wykonane w 1956 roku,
zdjecia lotnicze wskazywaty na uspokojenie sie lodowca, jak podajg cytowani autorzy — powierzchnia
lodu byta wyréwnana, poprzecinana nielicznymi szczelinami. Odbywajaca sie nieprzerwanie od
1936 roku recesja lodowca Negri sprzyja wystepowaniu w tej czesci Storfiordu duzych (do 100-
150 m rozciagtosci; Dowdeswell 1989) stotowych gor lodowych. Po uzyskaniu ptywalnosci dryfujg
one w wodach pradu przybrzeznego (Skogseth i in. 2005) wzdtuz wschodniego wybrzeza Spits-
bergenu na potudnie.

Wiekszo$¢ lodowcoéw uchodzacych do morza na wschodnim wybrzezu Spitsbergenu zaréwno
w | jak i na poczatku Il potowy XX wieku znajdowata sie w fazie recesji (tab. 6). Jedynie lodowiec
dolinny Hinlopen (1250 km?, 68.5 km dtugosci) charakteryzowat sie w tym czasie szybkim postepem.
W czasie 14 lat (1956-1970) awansowat w tempie okoto 340 m/rok. Jak wynika z badan Liestgla
(za: Dowdeswell i in. 1991), pod koniec 1968 r. rozpoczeta sie szarza, predko$é ruchu lodu wzrosta
do 16 m na dobe (lipiec 1969 — lipiec 1970) i lodowiec w tym czasie przesunat si¢ o okoto 3 km do
przodu. W nastepnych dwéch latach szarza trwata nadal i jak podajg Leaufoconnier i Hagen (1991),
na przetomie 1970 i 1971 roku, w ciggu 370 dni bariera lodowa przesunefa sie o dalsze 2.5 km do
przodu, przy chwilowych predko$ciach lodu szacowanych na 8-12 m na dzien. Tak szybki ruch
silnie potrzaskanego lodowca przyczyniat si¢ do ciggtego odtamywania sie od jego bariery duzej
liczby gér lodowych. Po 1986 r. rozpoczat sie proces recesji tego lodowca. Najbardziej intensywne
obtamywanie sie $cian lodowych miato miejsce w czasie szybkiego awansu wywotanego szarza.
O produktywnosci Hinlopenbreen $wiadczy¢ moze analiza zdjecia lotniczego wykonanego 6 sierp-
nia 1970 r., na ktérym w bezposrednim poblizu bariery lodowej rozpoznano ponad 100 stofowych
gér lodowych o dtugosciach od 20 do 150 m ($rednie i duze gory lodowe). Jak podajg Leaufoco-
nnier i Hagen (1991) wigkszo$¢ tych gor miata wysokosci rzedu 25-50 m, a ich migzszo$¢ szaco-
wano na okoto 100 m. Roczny ubytek lodu w wyniku cielenia gor lodowych w czasie szarzy z 1970
roku Liestal (1972; za: Hagen i in. 2003b) oszacowat na 2 km3. W ostatnich dwoch dekadach XX
wieku wigkszos¢ brzegow lodowych w rejonie ciesniny Hinlopen tworzg albo lodowce niewystajace
juz poza ogdlny zarys linii brzegowej, albo krawedzie matoaktywnych koput lodowych (Torsfonny
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i Valhallfonny na NE Spitsbergenie oraz Vestfonny na Ziemi Pétnocno-Wschodniej) o stopach
ptytko zanurzonych, czesto opartych o podwodne skaty, stad wiekszos¢ odtamujgcych sie od nich
bryt lodu ma stosunkowo niewielkie rozmiary, rzedu odtamoéw i matych gor lodowych (do 15 m
wysokosci i 60 m diugosci).

Jedna z najbardziej spektakularnych szarz jaka w XX wieku wystapita na Svalbardzie miata
miejsce na Ziemi Pétnocno-Wschodniej, gdzie w latach 1936-1938 z potudniowej czesci Austfonny
(rys. 11) wysunat sie szerokim na 30 km frontem lodowiec wyprowadzajacy Braasvell (1111 km?,
45 km diugosci; Hagen i in. 2003a). W czasie szarzy lodowiec awansowat na ponad 20 km dopro-
wadzajac do powstania nowej powierzchni zlodowaconej szacowanej przez Schytta (1969, za:
Dowdeswell i in. 1991) na okoto 600 km?, a przez Solheima (1988) na 500 km2. Ten ostatni autor
przypuszcza, ze w szarzy uczestniczyto okoto 96 km3 lodu. Cata nowo powstata powierzchnia
zlodowacona byta bardzo silnie uszczeliniona co sprzyjato szybkiej dezintegraciji i odtamywaniu
sie licznych gor lodowych. Vinje (1985) powotujac sie na raporty fowcdw fok ptywajacych latem
1937 roku w poblizu potudniowych wybrzezy Ziemi Pétnocno-Wschodniej podaje, iz w tym czasie
okoto 100 duzych, stotowych gor lodowych przebywato na tym akwenie. Najprawdopodobniej
wiekszo$¢ z nich osadzona byta na dnie na przedpolu bariery lodowej Braasvellbreen, gdyz jak
podajg Leaufoconnier i Hagen (1991), na zdjeciach lotniczych z 1938 r. widoczne sq liczne duze,
stotowe gory przestaniajace te bariere lodowa. Po 1938 roku lodowiec wszedt w faze recesyjna.
Leaufoconnier i Hagen (1991) szacuja, ze od 1938 do 1986 r. Braasvellbreen cofnat sie o okoto 3—
3.5 km (tj. 6070 m na rok), co przy zatozeniu grubosci lodu w partii brzeznej na 100 m, daje ubytek
lodu wskutek cielenia okoto 0.35 km? rocznie. Jest to, jak podajg cytowani autorzy, o potowe wiece;
niz wynosi roczny ubytek wskutek cielenia Kronebreen — najaktywniejszego pod tym wzgledem
lodowca zachodniega wybrzeza Spitsbergenu.

Kronebreen (~700 km2, 22 km dtugo$ci; Hagen i in. 2003a) drenujacy pole lodowe Holtedahla
(1013 km?) uchodzi do morza w Kongsfjodzie. Na ponad 3/4 swojej diugosci lodowiec ten jest silnie
uszczeliniony. W $rodkowej czesci bariery 16d w partii brzeznej porusza sie z predko$cig od 2.2
(8rednia roczna) do 4.5 m (w lipcu) na dobe, a maksymalna predko$¢ ruchu lodu szacowana jest
na 785 m/rok (Lefauconnier i in. 1994). Uwzgledniajac miazszo$¢ lodu w strefie frontalnej, od 45 do
120 m, roczny ubytek lodu w wyniku odtamywania sie gor lodowych cytowani autorzy szacujg na
0.20-0.25 km3. Od czasu szarzy datowanej na 1869 rok do poczatku XXI w. Kronebreen cofnat
sie 0 ponad 11 km, a $rednie roczne tempo recesji w Il potowie XX wieku moze by¢ okreslone na
150 na rok (Svendsen i in. 2002, Hagen i in. 2003a).

W XX wieku znaczaca recesja zachodzita rowniez na potudniowym Spitsbergenie (rys. 12).
Podlegat jej przede wszystkim lodowiec Vasilieva oraz lodowce systemu Horn — Hamberg (tab. 7).
Szczegbtowo zmiany zasiegu lodowcdw uchodzacych do Hornsundu w latach 1900-1985 omawia
Jania (1988). W tych latach w wyniku cofywania sie lodowcéw uchodzacych do morza Hornsund
powiekszat sie corocznie 0 1 km2. Analizujac wahania lodowcdw w rejonie Hornsundu Jania (1988)
zauwazyt, ze w tempie recesji wystepowaty okresy przyspieszen (1918-1936, po 1983 r.) i spo-
wolnien (1960-1983), ktére wigze z podobnym rytmem zmian klimatycznych (ocieplanie klimatu).
W systemie Horn — Hamberg oba oparte o dno lodowce tworza przesmyk migdzy Sgrkapplandem
a Ziemig Torella (gtéwng czescig Spitsbergenu). W 1900 roku, kiedy Hambergbreen osiggat swoj
maksymalny zasieg, a Hornbreen przykrywat potwysep Treskelen — szeroko$¢ przesmyku wynosita
35 km, w 1936 roku — kiedy zaczynata odstania¢ sie Treskelbukta i Brepollen — zmalata do 25 km,
w 1990 r. — kiedy Ostrogradskifiella i Mezenryggen tworzyty szerokie skaliste przyladki — do 14.4 km,
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w 1996 r. — 10.2 km i w sierpniu 2004 r. — 8.8 km. Uwzgledniajac cofnigcie sie Hornbreen w latach
2004-2006 o dalsze 2.4 km (Sharov 2006), szerokos¢ przesmyku zmalata do 6.4 km. W poréwna-
niu do stanu z 1936 r. powierzchnia lodu na przesmyku obnizyta si¢ od 70-80 m w czesci centralnej
do 100-130 m w czesci brzeznej (Pélli i in. 2003) i nie przekracza obecnie 150 m n.p.m. Stosunkowo
duze gtebokoSci wystepujace obecnie na przedpolu Hornbreen (>50 m) i w Brepollen (>80 m),
sprzyjaja czestemu odtamywaniu lodu i szybkiemu odprowadzaniu w pradach ptywowych powsta-
tych odtamow i gor lodowych na zewnatrz fiordu. Stopniowy wzrost rozmiaréw Brepollen powoduije
wzrost diugosci rozbiegu fali (wiatru nad woda) co skutkuje zwiekszaniem energii pola falowania —
wzrostem wysokosci fali — zwiekszajac tym samym predko$¢ optywu kliféw lodowych przez wode
i przyspieszajac dziatanie abrazji termicznej (Marsz 1996). Jezeli zatozy¢ utrzymanie sie dotych-
czasowego tempa recesji systemu lodowcowego Horn — Hamberg, to jak sugerujg Sharov i Osokin
(2006), mozna sie spodziewac, ze okoto 2020 roku dojdzie do zaniku tego lodowego przesmyku
i Serkappland z Ziemig Torella potaczy niski przesmyk ladowy. Zachodzace zmiany zasiggu brze-
géw lodowych w rejonie miedzy Hornsundem a Hambergbuktg potwierdzajg wiec hipoteze o moz-
liwosci oddzielenia sie Sgrkapplandu sformutowang przez Szupryczynskiego (1968) juz w drugiej
potowie lat 60-tych XX wieku. Niektérzy badacze (m.in. Ziaja 2005) sugerujg, ze dalsze cofanie sie
Hornbreen, wraz z podlegajacym recesji Hambergbreen spowodowaé moze przeksztatcenie sie
Segrkapplandu w wyspe, co z racji potozenia tego rejonu doprowadzi do radykalnych, jak sadzi
Ziaja (2005; Ziaja i Ostafin 2005), zmian $rodowiskowych.
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Rys. 12. Zmiany pofozenia brzegow lodowych na potudniowym Spitsbergenie w latach 19002004
(na podstawie Sharova i Osokina 2006). Zaznaczono pofozenie kliféw lodowych w 1900, 1936,
1990 i 2004 roku. Kolor szary — obszary niezlodowacone
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Tabela 7
Recesja [km] i ubytek powierzchni [km?] lodowcéw w rejonie Hornsundu i Hambergbukty
w latach 1936-2004 (wg Sharova 2006)

Lodowiec . 1936-1 984 . . 1 984—200.4 .
Recesja  Powierzchnia | Recesja  Powierzchnia
Horn 6.8 20.9 42 13.52
Stor 0.8 1.73 44 14.22
Svalis 22 4.3 23 3.27
Samarin 5.5 9.0 23 5.93
Hamberg 3.6 6.8 4.2 8.95

Obserwowany w ostatnich latach wzrost temperatury powietrza w sezonach zimowych (np. zima
2005/2006 w Longyearbyen byta 0 8.3 deg cieplejsza od $redniej z lat 1961-1990) skutkuje wyzszymi
temperaturami wody i redukcjg pokrywy lodowej w rejonie Svalbardu (16d tworzy sie pozniej i wezes-
niej zanika). Utatwia to wyprzatanie zimowej pokrywy lodéw morskich i wyprowadzanie z Hornsundu
lodu obtamujacego sie z lodowcow. Dzigki temu lokalnie, w obrebie fiordu, wzrasta temperatura
wody (l6d topigc sie na zewnatrz fiordu nie zuzywa na swoje topnienie zasobéw ciepta wéd fiordo-
wych). Wzrasta réwniez powierzchnia akwenu, na ktérym w sprzyjajacych sytuacjach synoptycznych
dochodzi¢ moze do rozwoju silnego falowania odgrywajacego jedng z gtéwnych rél (wraz z termo-
abrazjg) w procesach dezintegracji barier lodowych. W rezulatacie, jak pisze Marsz (1996), po
przekroczeniu krytycznych granic geometrii akwenu (Brepollen), w warunkach relatywnie gtebokie;
wody, dalszy rozw6j proceséw abrazji termicznej uzyskuje mechanizm “samonapedzajacy sie”.
Dodatkowym czynnikiem podnoszacym latem temperature wod powierzchniowych jest silna stra-
tyfikacja zasoleniowa powstata w rezultacie doptywu do Brepollen ogromnych ilosci wod stodkich
z topniejacych lodowcdw. W takiej sytuacii rola zmian temperatury powietrza w cofaniu sie brzegow
lodowych wydaje sie posiadaC znaczenie czynnika dziatajgcego posrednio (Marsz 1996). Z drugie;
strony redukcja pokrywy lodéw morskich w zachodniej cze$ci Morza Barentsa przyczyniaé sie bedzie
do zwiekszonego naptywu wilgoci nad wschodnig cze$¢ Svalbardu (m.in. Bamber i in. 2004). To
zZ kolei w nizszych partiach lodowcdw sprzyja¢ bedzie ich nawodnieniu, co z jednej strony przyspie-
sza¢ bedzie poslizg lodowcéw po podiozu (Jania 1997), a z drugiej — tworzenie szczelin tnacych
lodowiec i przyspieszajacych procesy dezintegracji blokowej. Podobne procesy, jak te opisane dla
Hornsundu, funkcjonowa¢ moga i w innych, w ostatnich dekadach coraz to szybciej i gtebiej weina-
jacych sie w lad, zatokach potudniowego Spitsbergenu (np. Hambergbukta, Isbukta, Stormbukta —
rys. 12). Na przyspieszenie tempa procesoéw deglacjacji zachodniego Spitsbergenu wplywajg réw-
niez wielkoskalowe procesy hydrologiczne wystepujace w pdtnocnej czesci Atlantyku oddziatujace
posrednio — poprzez regulacje cyrkulacji atmosferycznej — na czynniki bilansowe zlodowacenia
(zagadnienia te w literaturze polskiej omawiajg prace Marsza i Styszyniskiej (2002) i Styszynskie;
(2004)).

Svalbard w I potowie XX wieku podlega wyraznej deglacjacji, jednakze wiele lodowcdw wypro-
wadzajacych tego archipelagu jest typu szarzujacego co powoduje, Ze obraz zmian zlodowacenia,
zwlaszcza jesli rozpatruje sie go w matej skali (jednego lodowca, jednej zatoki), moze prowadzié
do réznych wnioskow. Listy starszych szarz podajg Dowdeswell i in. (1991), Leaufoconnier i Hagen
(1991), Liestal (1993) czy Hambrey i Dowdeswell (1997), a nowsze omawiane sg w wielu pracach
szczegotowych (m.in. Dowdeswell i Benham (2003) — Perseibreen — awans o 750 m w okresie
maj — sierpien 2001 r., Murray i in. (2003) — Monacobreen — awans o0 2 km w latach 1991-1998).
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Liczba lodowcow szarzujacych jest roznie oceniana. Hamilton i Dowdeswell (1996) po analizie
morfometrii 615 lodowcow Svalbardu oszacowali iz okoto 36% z nich moze by¢ lodowcami szar-
zujacymi. Jiskoot i wspotautorzy (1998) z 504 analizowanych przez siebie lodowcow svalbardzkich
132 z nich (26.2%) zaliczyli do typu szarzujacego i ocenili, iz okoto 48.3% powierzchni zlodowacenia
Svalbardu tworzone jest przez lodowce szarzujace (patrz rys. 1 w cytowanej pracy). Diugo$¢ cyklu
szarzy jest rézna. Leaufoconnier i Hagen (1991) dtugo$¢ fazy aktywnej szarzy szacujg na 3-5 lat,
a Dowdeswell i in. (1991) na 3-10 lat. Faza uspokojenia jest na ogét dtuzsza i trwa kilkadziesiat
i wiecej lat (nawet do 200; Dowdeswell i in.1999). Jezeli szarzujacy lodowiec uchodzi do gtebokiego
morza to jego awans jest zwykle krétkotrwaty gdyz silnie potrzaskana brzezna czes$¢ lodowca ulega
intensywnemu obtamywaniu, w przypadku ptytkiego morza cielenie lodowca zachodzi wolniej.

Zdaniem Dowdeswella (1989) oraz Hagena i in. (2003b) obecnie na Svalbardzie nie obserwuje
sie lodowcdw ptywajacych. Jednakze przynajmniej pewne fragmenty brzeznych partii niektérych
lodowcdw uchodzacych do morza w przegtebionych czesciach fiordow moga nie dotyka¢ do dna?s.
Wysokosci barier lodowych wahajg sie od 10 do 50 m (Koryakin 1988), a migzszo$¢ lodu w partiach
brzeznych siega 100 m (Hagen i in. 2003b). Krawedzie matoaktywnych koput lodowych poruszajg
sie z niewielkimi predko$ciami (<10m/rok; Dowdeswell i Collin 1990), szybkich lodowcow wypro-
wadzajacych od 50 do 100 m/rok, a czasami i szybciej (Lefauconnier i in. 1994, Dowdeswell i in.
1999). Hagen i wspdtautorzy (2003a i b) przyjmujac Srednig predko$¢ ruchu obtamujgcych sie
barier lodowych na 20-40 m/rok szacuja, ze roczny ubytek lodu w wyniku cielenia si¢ gér lodowych
wynosi okoto 4 +1 km? lodu, a catkowity ubytek lodu 25 +5 km?3 na rok. Starsze prace (Govorukha
1989, Laset i Carstens 1993) ubytek lodu w wyniku cielenia sig gér lodowych szacowaty znacznie
nizej, na 1.3-1.7 km3 na rok. Poniewaz jak do tej pory nie prowadzi si¢ systematycznych pomiaréw
ubytku lodu w postaci gér lodowych, to szacunki jego wielkosci oparte na pomiarach wykonanych
sporadycznie na pojedynczych lodowcach (zwlaszcza szarzujacych) moga sig znacznie rézni¢. Na
przyktad Liestal (1973) podaje, ze w wyniku szarzy lodowca Hinlopen tylko w 1970 roku od jego
bariery odtamato sie okoto 2 km? lodu.

Na Spitsbergenie brzegi lodowe stanowig okoto 33% dtugosci wschodnich wybrzezy i tylko 4%
wybrzezy zachodnich. Oparte o dno lodowce rejonu Kongsfiordu, podobnie jak i pozostate, ucho-
dzace do morza lodowce zachodniego wybrzeza Spitsbergenu, produkujg jedynie duze ilosci
odtamkéw i odtaméw oraz matych gor lodowych (Dowdeswell i Forsberg 1992, Svendsen i in. 2002).
Wigkszos$¢ z nich ma dugosci mniejsze od 25-40 m i nieregularne ksztatty, a ich zanurzenie nie
przekracza 35-40 m ((Dowdeswell 1989, Dowdeswell i Forsberg 1992). Odtamki i odtamy gor lodo-
wych w relatywnie cieptych wodach fiordowych ulegajg bardzo szybkiemu topnieniu. Dowdeswell
i Forsberg (1992) szacujg tempo topnienia na od 0.5 do 1.0 m na dobe w zaleznosci od predkosci
wzglednej gory lodowej, rozmiaru i temperatury wody. Obliczenia te wskazuja, iz wiekszo$¢ odta-
méw i odtamkoéw gér lodowych powstajacych w gtebi fiordéw zachodniego wybrzeza Spitsbergenu
zanim zostanie wyprowadzona przez prady ptywowe z fiordow zdazy tam stopnie¢. Wigksze gory
lodowe trafiajq sie niezwykle rzadko, a gdy dojdzie do ich odtamania, to z powodu na ogét niewielkich
gltebokosci na przedpolach wiekszo$ci lodowcow pozostaja osadzone na dnie w miejscu swojego

13 W jezyku angielskim lodowce takie nazywane sa semi-floating tidewater glacier (Kaczmarska i Jania
1997). W $rodkowej czedci brzeznychj partii uchodzacych do Hornsundu Samarinbreen i Paierlbreen
gtebokosci przekraczajg 140 m i 160 m odpowiednio; na przedpolu koriczacego sie w Krossfiorden
Lilliehdokbreen — 140 m (wg C-MAP Electronic Chart System v. 4 — February 1999).
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powstania. Dopiero po nadtopieniu, co latem w cieptych wodach fiordéw (>3°C; Svendsen i in. 2002)
zachodzi¢ moze szybko, uzyskujg ptywalnos¢ i wraz z pradami ptywowymi przemieszczajq sie
zaréwno wewnatrz fiordéw jak i wychodzg na wody otwarte, by tam dalej dryfowa¢ w wodach
pradu przybrzeznego na potoc. Predkosé dryfu gér lodowych wzdtuz zachodnich wybrzezy Spits-
bergenu waha¢ si¢ moze od 7 do 22 km na dobg, w zalezno$ci od wielko$ci gory (Robe 1980).
Cielenie lodowcédw ulega spowolnieniu zimg gdy wody wewnetrzne fiordéw pokrywajg sie lodem
morskim. Grubo$¢ lodu statego w fiordach zachodniego wybrzeza Spitsbergenu na ogdt osiaga
50-70 cm (Svendsen i in. 2002), cho¢ w czasie mroznych zim moze przekraczac i 120 cm.

W rejonie Svalbardu zasadniczy odsetek gor lodowych powstaje z lodu odtamujacego sie od
koput lodowych Ziemi Pétnocno-Wschodniej i Edgeoi. Od wschodniej krawedzi Austfonny odtamujg
sie duze (nawet do 600 m dtugosci), prostokatne géry stotowe (Dowdeswell 1989). Dtuga na 80 km
Sciana lodowa Stonebreen na Edgeoi jest zrodtem licznych, na ogét matych (do 60 m dtugosci)
gér stotowych (Dowdeswell i Bamber 1995). Gory odtamujace sie od pozostatych koput lodowych
i duzych lodowcoéw wyprowadzajacych maja w wigkszo$ci dtugosci nie przekraczajace 50 m i nie-
regularne ksztatty. Najwiecej, cho¢ stosunkowo matych (<50 m dtugosci) gor lodowych odrywa sie
w czasie aktywnej fazy lodowcdw szarzujacych (Dowdeswell 1989). Gory powstate na Ziemi Pot-
nocno-Wschodniej i Edgeoi dryfujg w wodach Pradu Wschodniospitsbergenskiego na potudnie
gdzie wciggane sq badz w wody Pradu Bjornoi, badz Sorkapskiego (rys. 9). W Storfjordzie, gdzie
wystepuje cyklonalny prad przybrzezny o predkosci 0.1-0.2 m/s (Potanin i in. 1989, Skogseth i in.
2005) gory lodowe powstate na wschodnich brzegach Spitsbergenu dryfujg powoli na potudnie
gdzie wciggane s do Pradu Sorkapskiego i w wodach tego pradu dryfujq dalej na pdtnoc wzdtuz
zachodnich wybrzezy Spitsbergenu. Na wodach wschodniej cze$ci Storfjordu moga wystapic jedy-
nie odtamy i mate géry lodowe, ktérym uda sie¢ w wodach pradu przybrzeznego (odnoga Pradu
Wschodniospitsbergenskiego) przedryfowaé nad plyciznami (Storfjordbanken) lezacymi na potud-
nie od Edgeoi. Migdzy innymi w marcu 2003 r. niemiecka wyprawa na r/v "Polarstern" obserwo-
wata we wschodniej czesci Storfjordu (77.3°N, 20.2°E) sporo odtamdw i matych gor lodowych,
ktorych wysokosci dochodzity do 7 m, a dtugosci do 20 m, dryfujacych w polu bardzo zwartego
(90-100%) pierwszorocznego lodu sredniego (Lieser i in. 2005).

Arktyka Kanadyjska

W Arktyce Kanadyjskiej ogolna powierzchnia zlodowacenia szacowana jest na 149-151 tys.
km2 (Dolgushin i Osipova 1989, Williams i Ferrigno 2002). Koputy lodowe i lodowce znajdujg sie
na niektorych, gorzystych wyspach we wschodniej cze$ci Archipelagu Arktycznego (rys. 13). Jak
podaje Koryakin (1988) najbardziej zlodowacone sg; Wyspa Ellesmere'a (77 180 km2, co stanowi
36.3% powierzchni wyspy), Ziemia Baffina (36 830 km?, 7.7%), Devon (16 575 km2, 36.7%), Wyspa
Axela Heiberga (12 560 km2, 30.7%) i Bylot (4895 km2, 44.9%). Stosunkowo niewielkie koputy
lodowe wystepuja na wyspach: Melville (335 km2; 0.8%) — 75.5°N i 110°W, Coburg (230 km? 63%),
North Kent (140 kmZ; 23.7%) i Meighen (76 kmZ; 8% powierzchni wyspy). Nieco inne wartosci
podajg Bell i Jacobs (1997) oraz kanadyjski National Hydrology Research Institute (NWRI) 4.

14 Wedtug NWRI (1999) powierzchnia zlodowacona wynosi: Wyspa Ellesmere'a — 77 600 km?2 + od szelfowy
— 490 km2, Ziemia Baffina — 33 900 km?, Devon — 15 720 km2, Wyspa Axela Heiberga — 11 380 km2, wyspy:
Bylota — 4850 km2, Melville — 150 km2, Coburg — 220 km2, North Kent — 150 km2, Meighen — 80 km2.
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Rys. 13. Zlodowacenie Arktyki Kanadyjskiej wg Dolgushina i Osipovej (1989), Andrewsa (2002), Koernera
(2002) oraz Canadian Glacier Information Centre. Brzegi lodowe zaznaczono czerwong barwg

Wystepowanie zlodowacenia jedynie we wschodniej czesci Archipelagu Arktycznego uwarun-
kowane jest czynnikami klimatycznymi i orograficznymi. Gtéwna cze$¢ wilgoci zasilajacej lodowce
dostarczana jest od strony Atlantyku przy silnej cyrkulacji potudnikowej w rejonie Zatoki Baffina,
z ktérg zwigzane sg masywne adwekcje wilgotnego powietrza, limitujace natezenie proceséw aku-
mulacji i ablacji w tej czeSci Arktyki (Miller i in. 1975, Chizhov 1976, Bradley 1978, Maxwell 1981).
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Géry lodowe obtamuijg sie od lodowcow uchodzacych do fiordéw na wyspach: Axela Heiberga,
Ellesmere'a i Devon wchodzacych w sktad Wysp Krélowej Elzbiety oraz na wyspie Bylota i Ziemi
Baffina (Andrews 2002, Jeffries 2002, Koerner 2002). Lody szelfowe, o powierzchni okoto 482 km?
(Mueller i in. 2006), lezace u pdtnocnych wybrzezy Wyspy Ellesmere'a (Markham, Ward Hunt,
Ayles, Milne, Petersen i Serson (dawniej Alfred Ernest)) sq zrodtem wielu gér stotowych i wysp
lodowych (m.in. Jeffries 1986, 1987a i b, 1992, 2002; Jeffries i Shaw 1993, Sackinger i in. 1988).
Koputy lodowe wysp: Melville, Coburg, North Kent i Meighen konczg sie na ladzie.

Pierwsze wyrywkowe informacje o potozeniu brzegdw lodowych i zlodowaceniu Arktyki Kana-
dyjskiej pochodza z | potowy XIX wieku (wyprawy J. Rossa w 1818 r. poszukujace Przejscia Pot-
nocno-Zachodniego i W. Parry'ego w 1819-1820 operujgace w rejonie Devonu i potudniowych
wybrzezy Wyspy Ellesmere'a). Pierwsze informacje o lodzie szelfowym (Warda Hunta) na p&inoc-
nym wybrzezu Wyspy Ellesmere'a przyniosta brytyjska ekspedycja arktyczna G. Naresa operujaca
w tym rejonie w latach 1875-1876. Pierwsza mapa zlodowacenia Wyspy Ellesmere'a powstata
w efekcie prac ekspedycji A. Greely'ego (1881-1884), O. Sverdrupa (1898-1902) i V. Stefanssona
(1915-1918) oraz wypraw brytyjskich (Oxford University Expeditions 1934-1935). Zlodowacenie
Ziemi Baffina i wyspy Bylota poznano nieco pdzniej (szereg wypraw organizowanych przez Kom-
panie Zatoki Hudsona w latach 1910-1920, piata dunska ekspedycja Thule 1921-1924, wyprawa
Wordie'go w 1934 r.). Wiele wypraw kanadyjskich i amerykanskich organizowanych w latach 50-
tych i 60-tych XX w. (m.in. Baffin Island Expeditions, Ellesmere Ice Shelf Expeditions) przyczynito
sie do szybkiego rozwéju badan glacjologicznych tego obszaru. Szereg z nich zwigzane byto z wy-
jadnieniem pochodzenia wysp lodowych dryfujacych po wodach Oceanu Arktycznego. Szczeg6towo
rozwoj badan glacjologicznych Arktyki Kanadyjskiej omawiaja miedzy innymi prace Bairda (1955),
Koryakina (1988) i Ommanneya (2002a i b).

Urozmaicona, gorzysta rzezba terenu wschodniej czesci Arktyki Kanadyjskiej sprzyja rozwo-
jowi lodowcdw roznych typow morfologicznych, wsrod ktérych przewazajg czapy i koputy lodowe
o powierzchniach od 6000 do 13 000 km?2 i zlodowacenie potpokrywowe charakteryzujace sie
niezbyt duzg migzszo$cig. Wiele koput lodowych drenowanych jest przez lodowce wyprowadza-
jace, z ktorych jednak tylko niewielka cze$¢ kofczy sie w morzu. Kanadyjski National Hydrology
Research Institute wyrdznia na Ziemi Baffina 10 224 lodowce, Devon — 1852, Axel Heiberg — 1121,
Bylot — 575, Coburg — 92, North Kent — 66 lodowcow's. Na pozostatych wyspach petna liczba
lodowcdw nie jest jeszcze znana. Do tej pory, jak podaje Ommaneey (2002), tylko 51 z nich pod-
danych byto badaniom (26 na Wyspie Ellesmere'a, 9 na Ziemi Baffina, 6 na Wyspie Axela Heiberga,
4 na Wyspie Mellville'a, 3 na wyspie Coburg).

Na najwiekszej z wysp Archipelagu Arktycznego — Ziemi Baffina (476 068 km2), rozciagajacej
sig z potocy na potudnie tukiem o diugosci 1600 km i szerokoSci od 300 do 600 km — wschodnie
wybrzeze jest gorzyste (1500-2590 m n.p.m.) i silnie rozcztonkowane przez waskie i gteboko wciete
w lad fiordy. Na pétwyspach pomiedzy kolejnymi fiordami rozwijajg sie lodowce gorskie i stosun-
kowo niewielkie plateau lodowcowe, z ktorych stromymi dolinami sptywa szereg krétkich (po kilka,
rzadziej kilkanascie kilometréw dtugosci) lodowcoéw wyprowadzajacych. Wiekszos¢ z nich, zwtasz-
cza tych potozonych w gtebi fiordow, konczy sie w morzu i jezeli ma charakter lodospadow to
produkuje znaczne ilosci, na ogdt matych i rednich, gér lodowych. Wiele z takich lodowcow lezy
w NE czesci wyspy, pomigdzy zatokami Pond Inlet, North Arm i Cambridge Fiord (rys. 13). Na

15 http://atlas.nrcan.gc.calsite/english/maps.freshwater/distribution/glaciers/1
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potudnie od fiordu Cambridge géry cofajq sie od linii wybrzeza na kilkadziesiat kilometréw. Obszary
zZlodowacone przylegaja do wewnetrznych czesci gteboko weietych w lad fiordéw. Lodowce drenu-
jace plateau wypetiajg strome, boczne doliny fiordéw trworzac lodowce wiszace. Niektére z tych
lodowcdw wkraczaja w wody fiordu, a czasami nawet je blokujg (np. w fiordach Gibbs, Sam Ford,
Inugsuin, Mc Beth; rys. 13). Gdy klif lodowy dociera do gtebszej partii fiordu uzyskuje ptywalno$¢,
dochodzi do jego gwattowne] dezintegracji i okresowo pojawiajq sie liczne goéry lodowe, ktére
nastepnie dryfujg w wodach fiordow. Ze wzgledu na duze dtugosci fiordow (Sam Ford — 30 km,
Gibbs - 46 km, Inugsuin — 93 km, Mc Beth — 67 km) tylko niektore z tych gér lodowych mogg
wyptynaé na wody otwarte Zatoki Baffina. Pomiedzy Mc Beth Fiord a zatoka Home (rys. 13) i dalej
na potudnie géry obnizajq sie (do 1500-1700 m n.p.m.) i powierzchnia zlodowacona maleje. Wedtug
badan Harrisona (1966) i Koernera (1980) lodowce tego rejonu od okresu Matej Epoki Lodowe;
(1840-1898), kiedy to osiagnety swoje maksymalne potozenie, podlegajg ciagtej recesji szacowane;j
na okoto 34 m rocznie. Wnioski te potwierdzajg analizy zdje¢ satelitarnych (ERS1, ERS2) wyko-
nanych w latach 1991-1996 (Smith i in. 2003). Gtéwne koputy lodowe Ziemi Baffina: Barnesa
(5936 km2) i Penny (5960 km?) znajdujg sie w srodkowej czesci wyspy. Migzszos¢ lodu w koputach
jest na ogdt niewielka (100-200 m) i jedynie w pogrzebanych dolinach osigga¢ moze 500 m
(Andrews 2002). Koputa Barnesa, lezaca na ptaskowyzu (maksymalna wysoko$¢ 1127 m n.p.m.)
w Srodkowej czesci wyspy (rys. 13), drenowana jest przez matoaktywne lodowce wyprowadzajace
korczace sie na ladzie na wysokosciach od 450 do 650 m n.p.m. (Dolgushin i Osipova 1989,
Andrews 2002). Koputa lodowa Penny lezy w wysokogorskiej (2000-2591 m n.p.m.) NW czesci
Pétwyspu Cumberland. Krawedz koputy znajduje sie na wysokosci okoto 750 m n.p.m. Koputa
Penny drenowana jest przez dwa duze lodowce wyprowadzajace, koriczace sie silnie cielacymi
sig $cianami lodowymi (Andrews 2002) oraz kilka lodowcdw koriczacych sie na ladzie. Najwigkszym
z nich (32 km dtugosci, 3 km szeroko$ci) jest wystepujacy na wschodzie lodowiec Coronation
uchodzacy do gtebokiego do 300 m i diugiego na 28 km fiordu o tej samej nazwie (Gilbert 1982,
Dietz i in. 2001). W pierwszej potowie XX w. aktywny byt rowniez lodowiec uchodzacy do sasied-
niego fiordu — Pangnirtung, jednakze w Il potowie XX w. lodowiec ten konczy sie juz na ladzie
(Glacier Atlas of Canada 1969). Pétnocna czes¢ koputy Penny drenuje lodowiec uchodzacy do
diugiego na 44 km fiordu Okoa Bay (rys. 13). Wedtug epizodycznych badan w 1962 r. predkos$¢
ruchu lodu w tych lodowcach szacowana moze by¢ na okoto 120 m na rok (Dolgushin i Osipova
1989). Biorac pod uwage dtugos¢ i niewielka szeroko$¢ fiordow oraz to, ze tylko przez 1-2 miesigce
w roku fiordy te wolne sg od lodu morskiego (Syvitski i Schafer 1985), mozliwosci wyjscia powsta-
tych w gtebi tych fiordow gér lodowych na otwarte wody Zatoki Baffina sg ograniczone.

Zlodowacenie lezacej na pdtnoc od Ziemi Baffina wyspy Bylota jest do tej pory stabo poznane
(Andrews 2002). Wzdtuz dtuzszej osi wyspy, w jej centralnej czesci, rozciaga sie masyw gorski
wznoszacy sie do 1500-1860 m n.p.m. Wiekszos¢ tego masywu pokrywaja pola lodowe (ice field)
drenowane przez 16 dolinnych lodowcdw wyprowadzajacych (valley outlet glacier; Sugden i John
1976) skierowanych gtdwnie na NE i SW. Jedynie trzy z tych lodowcow uchodzg do morza. Sa to
na pétnocnym wybrzezu wyspy lodowiec nr 119 (wg Glacier Atlas of Canada) uchodzacy do Maud
Bight i lezacy nieco dalej na zachod lodowiec nr 181 (uchodzacy na zachdd od Cape Hay) oraz
lezacy na potudniowym wybrzezu wyspy lodowiec Sermilik uchodzacy do Eclipse Sound (rys. 13).
Jak dotad wahania lodowcow wyspy Bylota sa stabo rozpoznane. Dolgushin i Osipova (1989; za
Falconerem 1962) podaja, ze lodowce te, poza jednym, nie wykazujg wigkszych zmian swojego
potozenia. Wiekszos¢ z nich jest stacjonamna, a niektére, jak podajg Klassen (1993) oraz Irvine-Fynn
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i wspotautorzy (2006), cechujg sie niewielkg recesja. Jedynie jeden lodowiec (nr 131 wg Glacier
Atlas of Canada) lezacy w dolinie uchodzacej do Bathurst Bay na wschodnim wybrzezu wykazywat
na poczatku Il potowy XX wieku awans (w latach 1948—1958).

Zlodowacenie lezacej na pdtnoc od Lancaster Sound wyspy Devon rozpoczeto bada¢ dopiero
w latach 60-tych XX wieku (Koerner 2002). Najwigksza koputa lodowa wystepuje we wschodniej,
gorzystej (do 1921 m n.p.m.) czesci wyspy (rys. 13). Dolgushin i Osipova (1989) jej powierzchnie
szacujg na 15 568 km?, a Dowdeswell i in. (2004) na 14 010 km?2 (wtadciwa koputa — 12 050 km?
oraz jej stagnujace odgatezienie na SW — 1960 km2). Krawedz zachodnia koputy Devon znajduje
sie na wysokosci okoto 600 m n.p.m., a na potnocy, wschodzie i potudniu miejscami tworzy roz-
legte Sciany lodowe. Dtugos$¢ brzegéw lodowych kopuly Devon Dowdeswell i in. (2004) oceniajg
na 73 km (4%) i uwazaja, ze na catej swej dtugosci tworzone sg one przez lodowce oparte o dno.
Odtamujg sie od nich na ogét srednie gory lodowe (< 100 m diugosci). Migzszos¢ lodu w kopule
Devon szacowana jest na od 300 do 750 m (Paterson i Koerner 1974), a maksymalna — 880 m
(Dowdeswell i in. 2004). Badania radarowe wykazaty, ze podioze koputy Devon jest urozmaicone.
Tworzy je wyzynny ptaskowyz porozcinany gtebokimi dolinami, ktérych dna miejscami znajdujg sie
ponizej poziomu morza. Determinujg one kierunki i predko$ci ruchu mas lodu i lokalizacje lodow-
cow drenujgcych kopute. Dowdeswell i in. (2004) oceniaja, ze predkos¢ ruchu lodu w lodowcach
wyprowadzajacych jest 7-10 razy wigksza niz w pozostatych brzeznych partiach koputy. Najszyb-
szym (>300 m/rok) lodowcem wyprowadzajacym, podlegajacym intensywnemu cieleniu, jest Belcher
Glacier (drenujgcy 2630 km2 w pdinocnej czesci koputy Devon) uchodzacy do Jones Sound. Na
podstawie pomiaréw technikq satelitarnej interferometrii radarowej Bell i in. (2006) wykazali, ze
w 11. kilometrowej partii brzeznej Lodowca Belchera jego podtoze lezy ponizej poziomu morza
i osigga 400 m p.p.m. w przegtebionym basenie zlokalizowanym na 2-5.5 km przed klifem. Moze
to spowodowaé, w przypadku dalszego cofania sie tego lodowca w przysztosci, jego gwattowng
dezintegracje w momencie gdy brzezna partia lodu utraci podparcie i stanie sig zréwnowazona
hydrostatycznie.

Wielkos¢ deglacjacji Devonu moze by¢ oszacowana na podstawie pordwnania zdje¢ lotniczych
i satelitarnych wykonanych w latach 1959/1960 i 1999/2000. Burgess i Sharp (2004) ocenili, ze
w tym czasie powierzchnia koputy Devon zmniejszyta sie 0 2.4% (~336 km?). Bylo to spowodowane
szybkim cofaniem sie brzegdw lodowych we wschodniej i znacznie stabszym —w SW czesci koputy.
W tym czasie klify gtéwnych lodowcdw wyprowadzajacych koriczacych sie w morzu na pétnocnym
i wschodnim wybrzezu Devonu cofnety sie 0 1-3 km (Dowdeswell i in. 2004), przy czym tylko jeden
z nich (Sverdrup Glacier) wykazywat cechy szarzy. Zdaniem Coplanda i in. (2003) cechy szarzy
wykazuje tez Cunningham West Glacier uchodzacy do Lancaster Sound (74°34'N, 81°25'W), ktéry
w latach 1959-1999 cofnat sie 0 okoto 2 km. Biorac pod uwage migzszo$¢ i szybkos¢ ruchu lodu
w partiach brzeznych gtéwnych lodowcdw wyprowadzajacych pétnocnej i wschodniej czedci koputy
Devon (Sverdrupa'e, Wschodniego, Belchera, East Central 2, Southeast 2) oraz najszybszych
lodowcdw zachodniej (uchodzacych do Croker Bay) i potudniowej czesci koputy (3 lodowce ucho-
dzace do Lancaster Sound, m.in. Cunningham West), Burgess i in. (2005) szacujg, iz w okresie
1960-1999 mogto sie odtama¢ w postaci gor lodowych okoto 20.5+4.7 km? lodu, co daje Srednio
0.57 km3 na rok. Cytowani autorzy oceniajg przy tym, ze okoto 89% tego ubytku lodu przypada na

16 Predkos¢ ruchu brzeznej partii Lodowca Sverdrupa w 1961 roku zostata oszacowana na od 36.4 m na rok
w sezonie zimowym do 65.0 m na rok w sezonie letnim (Koerner 2002).
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lodowce wschodniego wybrzeza, z czego 50% oditamuije sie od Lodowca Belchera. Na bilans masy
lodu najwiekszy wptyw majg warunki klimatyczne w sezonie letnim. Jak podajg Dolgushin i Osipova
(1989) podstawowy ubytek masy lodu zachodzi wskutek topnienia pod wptywem radiacji stonecz-
nej, ubytek wskutek cielenia jest drugorzedny. Catkowity ubytek lodu pomigdzy rokiem 1960 a 2000
Burgess i Sharp (2004) szacujg na 67+12 km3. Zdaniem tych autordw silne zwigzki jakie wystepujq
miedzy hipsometrig i geometrig basenéw drenowanych przez lodowce wyprowadzajace wskazuija,
ze zlodowacenie Devonu znajduje sie pod duzym wptywem zmian klimatycznych zachodzacych
w Il potowie XX wieku. W SE czesci koputy, gdzie wystepujg znaczne opady, bilans masy lodu jest
dodatni, natomiast w NW czesci koputy — ujemny. Wedtug Zhanga i in. (2000) w Il potowie XX wieku
w tej czesci Arktyki Kanadyjskiej (Wyspy Krélowej Elzbiety) zaznacza sie wzrastajacy trend opadow,
zwlaszcza $niegu. Przyczyni¢ sie to winno do wzrostu akumulacji na koputach lodowych. Poglad
ten potwierdzajg obserwacje Abdalatiego i in. (2004) wskazujace, ze w latach 1995-2000 akumu-
lacja $niegu byta 0 15% wyzsza niz $rednia w latach 1951-1980. Z tego wzgledu, zdaniem cytowa-
nych autoréw, pomimo obserwowanego wzrostu temperatury powietrza, obnizanie si¢ powierzchni
lodu koputy Devon zachodzi wolniej (okoto 10 ¢cm na rok) nizby miato to miejsce przy mniejsze;
akumulacii (okoto 20 cm na rok).

Na SW od gtéwnej koputy rozcigga sie obszar wystepowania kilku mniejszych koput i plateau
lodowcowych oraz oddzielnych lodowcdw gorskich, ktérych taczna powierzchnia szacowana jest
na 2555 km? (Dolgushin i Osipova 1989). Tylko jedna z tych koput, lezaca na potwyspie pomiedzy
Powell Inlet a Cumings Inlet, drenowana jest przez 2 lodowce wyprowadzajace konczace sie w
morzu (w Cumings Inlet i Lancaster Sound). Cztery oddzielne, mate koputy lodowcowe (ogdtem
okoto 800 km2) znajdujq sie tez na potozonym w NW czesci wyspy Devon pdtwyspie Colin Archer.
Najbardziej wschodni masyw drenowany jest przez kilka lodowcéw wyprowadzajacych, z ktorych
jeden konczy sie w morzu barierg o dtugosci okoto 3 km (Dolgushin i Osipova 1989). Jest ona
zrodtem gér lodowych o na ogdt niewielkich rozmiarach, dryfujacych pdzniej po wodach Cardigan
Strait i Jones Sound.

Wyspe Axela Heiberga od lezacej od niej na zachdd Wyspy Ellesmere'a oddzielajg ciesniny
Nansena i Eureka. W $rodkowej i potudniowej czesci wyspy rozciggajg sie zlodowacone masywy
gorskie wznoszace sie do 2100-2560 m n.p.m. Srodkowa cze$¢ wyspy zajmuje koputa lodowa
Mullera (McGilla), ktérej powierzchnie Chizhov (1976) szacuje na 7250 km2, a Abdalati i in. (2004)
na 8267 km? (wraz z polami lodowymi lezacymi na SE od gtéwnej koputy, m.in. Hidden Ice Field).
Mniejsza koputa Steacie (3040 km2; Chizhov 1976) lezy w potudniowej czesci wyspy (rys. 13).
Wigkszo$¢ z 1121 lodowcdw wyrdznianych na Wyspie Axela Heiberga to lodowce wyprowadzajace.
Wschodnie czesci obu kuput sg lekko nachylone i drenowane przez szereg lodowcow piedmon-
towych koriczacych sie na ladzie. W znacznie bardziej wysokogdrskich, zachodnich czesciach
koput wystepujg liczne lodowce dolinne. Niektére z nich docierajg do wybrzeza, gdzie od morza
oddzielone sg watami moren. Tylko jeden z nich — Iceberg Glacier — o powierzchni 776.8 km?
i dtugosci 58.4 km (Dolgushin i Osipova 1989), drenujacy zachodnig cze$¢ koputy Mullera, kofczy
sie w morzu (w Iceberg Bay, bocznej zatoce Strand Bay) i produkuje gory lodowe. World Glacier
Inventory (2005) wyréznia 13 lodowcow zwigzanych z koputg Mullera, ktére cho¢ znajdujq sie w fazie
recesji, to moga sie cieli¢. Wedtug Coplanda i in. (2003) 13 lodowcdw Wyspy Axela Heiberga moze
by¢ typu szarzujacego, z czego 3 charakteryzujg sie fazg aktywng (Airdrop w zachodniej i Iceberg
- w SW czesci koputy Mullera oraz Good Friday Bay w SW cze$ci kopuly Steacie). Cytowani
autorzy, po poréwnaniu map oraz zdje¢ lotniczych z 1959 r. i satelitarnych z 1992 i 1999 roku,
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awans tych lodowcow w okresie 1959-1999 szacujq na okoto 4.5-7 km (Airdrop — 4.5 km, Iceberg
-5 km, Good Friday Bay — 7 km). Copland i in. (2003) oceniaja, ze aktywnie cielacy sie Iceberg
Glacier szarzowat dwa razy: pomiedzy 1959 i 1992 r. awansowat na okoto 3.5 km, a pomiedzy
19921 1999 r. na okoto 1.5 km, przy $redniej rocznej predkosci ruchu lodu szacowanej na 575 m.
W takich warunkach dochodzi¢ mogto do intensywnego odtamywania sie réznej wielkosci gor
lodowych, ktére nastepnie dryfowaty po wodach Strand Bay, Massey Sound i Sverdrup Channel
(rys. 13).

Zdjecia lotnicze i satelitarne niektorych lodowcoéw Wyspy Axela Heiberga (Thomsona i Biatego
drenujacych potudniowy skton koputy Mullera) wskazuja, ze w Il potowie XX wieku miata miejsce
deglacjacja tego obszaru cechujgca sig okresowg zmiennoscig. Cogley i Adams (2000) stwierdzili,
ze White Glacier znacznie szybciej sie cofat w latach 1948-1960 niz w latach 1960-1995. W tych
samych latach (1948-1960) Thompson Glacier awansowat z predko$cig 50 m na rok (trzy razy
szybciej niz w latach pdzniejszych). Podobnie zachowywat sie lodowiec Good Friday Bay (45 km
dtugosci, powierzchnia 641 km2) drenujacy zachodni skton koputy Steacie. Poczatkowo, w latach
1948-1952, lodowiec ten awansowat powoli (ze $rednig predkoscig okoto 20 m na rok) by poznie;
(1952-1969) przyspieszy¢ do 120 m na rok, po czym w latach 1969-1992 predkos¢ ruchu brzez-
nej partii lodowca wzrosta do okoto 240 m na rok. W 1992 r. nastapito uspokojenie, tak ze w latach
1992-1999 czoto lodowca Good Friday Bay przesungto sie juz tylko o okoto 100 m (Dolgushin
i Osipova 1989, Copland i in. 2003). Zdaniem Sharpa (2005) zlodowacenie Wyspy Axela Heiberga
w ciggu ostatnich 40 lat zmiejszyto sie 0 214 km? (-1.7%) i podobnie jak na wyspie Devon, podsta-
wowy ubytek masy lodu zachodzit wskutek topnienia pod wptywem radiacji stoneczne;.

Wyspa Ellesmere'a, najbardziej na pétnoc potozona z Wysp Krélowej Elzbiety, rozciaga sie
z pétnocy na potudnie na ponad 770 km i jest silnie rozczlonkowana przez waskie i gteboko weina-
jace sie w lad fiordy skierowane na wschdd badz zachdd. Wieksze z nich dzielg wyspe na 4 duze
czesci, z ktdrych kazda stanowi obszar samodzielnego zlodowacenia (ziemie Lincolna, Sverdrupa,
Grinnella i Granta).

W potudniowej czesci Ziemi Ellesmere'a — na Ziemi Lincolna — znajdujg sie dwa duze obszary
Zlodowacone. Na wschodzie jest to Manson Icefield, a na zachodzie — Sydkap Ice Cap (rys. 13).
Pole Mansona drenuje szereg duzych lodowcdw wyprowadzajacych, z ktérych wiekszo$¢ dociera
do wybrzeza, gdzie od morza oddzielone sg watami moren. Niektdre z tych lodowcdw szerokimi
na kilka kilometréw frontami wkraczajg w gtab morza na 6-8 km. Lodowce te ze wzgledu na swojg
migzszos$¢ (250-350 m) i rozktad gtebokosci na przedpolu na ogét nie osiagajg strefy wyptywania
(Dolgusin i Osipova 1989). Szczegoélnie duzo takich lodowcow jest na pétnocnych i wschodnich
skrajach kopuly (pomiedzy Smith Bay a Cape Norton Show — rys. 13). Najwiekszym z nich jest
Mittie Glacier (okoto 2000 km2) drenujacy potnocny skton koputy Mansona i uchodzacy do Smith
Bay. Copland i in. (2003) uwazaja, ze w czasie szarzy tego lodowca jaka miata miejsce w 1999 r.,
kiedy to 16d w partii brzeznej (do 20 km od skraju) poruszat sie z predkoscig od 600 m do ponad
1 km na rok, doszto do przesuniecia szerokiego na okoto 9 km skraju lodu o ponad 4 km w gtab
morza. Poniewaz byt to 16d silnie uszczeliniony i potrzaskany na bloki, to wskutek gwattownego
cielenia doszto do powstania wielkiej liczby bardzo duzych (o szerokosciach wigkszych od 500 m)
g6r lodowych, gtdwnie stotowych i o nieregularnych ksztattach. Gory te po wyjéciu ze Smith Bay
i dostaniu sie w wody arktyczne, niesione szybkim (okoto 40 cm/s) pradem ptyngcym po zachod-
niej stronie Smith Sound i wzdtuz wschodnich wybrzezy Devonu, dryfowaty do NW czesci Zatoki
Baffina (deLange Boom i in. 1982, Fissel i in. 1982, Melling i in. 2001). Dryfujac dalej na potudnie
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w wodach Pradu Baffina mogty przyczyni¢ sie do wyraznego wzrostu liczby gér lodowych obserwo-
wanych w rejonie Wielkich tawic w 2000, 2002 i 2003 roku. Poza Mittie Glacier jeszcze 9 innych
lodowcdw wyprowadzajacych koputy Mansona wykazuje cechy szarzy (Copland i in. 2003). Te
lodowce (Cory, Wilcox), ktore w efekcie wczesniejszych (1959) szarz awansowaly w gtgb morza,
po okresie intensywnego odtamywania si¢ lodu, obecnie nie wystajg juz poza ogélny przebieg linii
brzegowej. Lezgca w zachodniej cze$ci Ziemi Lincolna Koputa Sydkap drenowana jest przez kilka
lodowcéw wyprowadzajacych, z ktdrych tylko jeden, najwiekszy, uchodzi do morza (w South Cape
Fiord —rys. 13). Zdaniem Coplanda i in. (2003) w latach 1959-1960 przeszedt on okres szarzy, po
ktorej zaznaczyta sie jego szybka recesja (9.5 km w okresie 1959-1999), najszybsza z wszystkich
recesji lodowcow obserwowanych w Arktyce Kanadyjskiej. Wedtug Koernera (2002) najszybsza
recesja tego lodowca miata miejsce w latach 1957-1974 (6.5 km) i odbywata sie poprzez odtamy-
wanie sie gor lodowych, ktére nastepnie dryfowaty po wodach Jones Sound.

Lezaca bardziej na pdtnocy Ziemia Sverdrupa oddzielona jest od Ziemi Lincolna przez fiordy
Baumana i Vendome na zachodzie oraz Makinson Inlet i Smith Bay na wschodzie, a na pdinocy
od Ziemi Grinnella przez Bay Fiord i Buchanan Bay. Zlodowacenie tej cze$ci Wyspy Ellesmere'a
siega 38 100 km? (Koryakin 1988). Najwieksza powierzchnie zajmuje pole lodowe Ksiecia Walii
(Prince of Wales Icefield — dalej POWI) pokrywajace gérski (1500-3347 m n.p.m.) masyw we
wschodniej cze$ci Ziemi Sverdrupa wystawiony na naptyw wilgotnych mas powietrza z SE. Pole to
szacowane jest na 18 770 km2 (Dolgushin i Osipova 1989) do 20 337 km2 (Sharp 2005). Migzszo$¢
lodu siega 100-300 m w partii centralinej POWI i do 1000 m w przegtebionych dolinach rozcinaja-
cych podtoze (Koerner 2002). Zachodni skraj pola konczy sie na ladzie. Na potudniu wystepuje
wiele szerokich (okoto 5 km) lodowcow wprowadzajacych o znacznej migzszosci (okoto 350 m)
uchodzacych do morza i produkujacych géry lodowe. Niektére z nich sg obecnie w fazie powolnego
awansu (tak jak Split Lake Glacier w gtebi Makinson Inlet), a niektore (np. Eastern Island South
Glacier) w fazie recesji szacowanej w okresie 1959-1999 na okoto 1-2 km (Copland i in. 2003).
Na wschodzie brzezna partia POWI stanowi prawie ciagly brzeg lodowy. Wedtug World Glacier
Inventory (2005) pole lodowe Ksiecia Walii drenowane jest przez 133 lodowce wyprowadzajace
i dolinne konczace sie w morzu, przy czym faczna diugos¢ frontu lodowego, na ktérym odtamujg
sig gory lodowe osigga 60 km. Wiekszo$¢ z tych lodowcdw, ktére uchodzg do morza na wschod-
nim skraju POWI jest obecnie w stadium nieznacznego awansu. Niektdre z nich charakteryzujg sie
bardzo duzg migzszoscig (nawet do 600 m). Nalezg do nich uchodzace do Talbot Inlet (rys. 13)
lodowce wyprowadzajace Wykehama (669 km?, 53 km dtugosci, 5 km szerokosci) i Trinity (370 km2,
63 km dtugosci i 8.3 km szerokosci) czy uchodzacy do Cadogan Inlet lodowiec dolinny o tej samej
nazwie. Ten duzy (798 km2, 44 km dtugosci, 19.9 km szeroko$ci) lodowiec wypetnia wewnetrzng,
czes¢ przegtebionej ponizej poziomu morza doliny stanowigcej przedtuzenie fiordu (Koerner 2002)
i produkuje znaczne ilosci duzych gor lodowych, ktére w okresie letnim, po rozpadzie pokrywy
statego lodu morskiego (sierpien-wrzesien) w fiordzie, wychodza na wody otwarte Smith Sound.
Znaczne iloci gor lodowych odtamujg sie tez od lodowcdw uchodzacych do lezacego nieco dalej
na pdinocy fiordu Ekblaw — Allena, Ekblaw, Green, Tanquary i Wyville Thomson oraz lezacych juz
na otwartym brzegu Smith Sound lodowcéw Lefferta i Alfreda Newtona (rys. 13). Wedtug danych
World Glacier Inventory (2005) Wyville Thomson Glacier jest obecnie w stadium wyraznego awansu.
Wsréd lodowcéw Ziemi Sverdrupa niewiele jest lodowcow szarzujacych. Copland i in. (2003)
wyr6zniajg ich tylko 6. Dwa z nich — Taggart Lake i Kooetigeto River — wystepuja na zachodnim
sktonie POWI, a 4 na wschodnim. Taggart Lake Glacier szarzowat w 1999 r. do jeziora, w ktérym
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klif lodowy w poréwnaniu do 1959 r. przesunat sie 0 okoto 3 km. Jak podajg Copland i in. (2003),
porownanie zdje¢ lotniczych wykonanych w 1959 i 1999 roku wskazuje, Ze szarzujgcy do morza
w 1982 r. Alfred Newton Glacier (72.6 km2, 16 km dtugosci, 4.2 km szerokos$ci, 250 m migzszosci)
awansowat w tym czasie o okoto 0.75 km. Wedtug World Glacier Inventory (2005) lodowiec ten
obecnie znajduje sie w fazie uspokojenia.

Ziemie Grinnella od Ziemi Sverdrupa oddzielajq Bay Fiord i Buchanan Bay, a od lezacej na
potnocy Ziemi Granta fiordy Greely i Archer. Zlodowacenie tej czesci wyspy Ellesmere'a szacowane
jest na 19 950 km? (Dolgushin i Osipova 1989) — 20 946 km? (Sharp 2005). Tworzy je koputa lodowa
Agassiza (16 100 km?; Dolgushin i Osipova 1989) pokrywajaca wyciagniete na NE Géry Wiktorii
i Alberta (1700-1800 m n.p.m.) oraz kilka matych koput lodowych (np. Parry'ego — 3200 km?) poto-
zonych na potudnie i wschdd od koputy Agassiza. Szereg lodowcow drenujgcych kopute Agassiza
kieruje sie na SE i E, w strone wybrzezy Kane Basin i Cie$niny Naresa (rys. 13). Wedtug kanadyj-
skiego National Hydrology Research Institute jedynie kilka z nich koriczy sie w morzu w fiordach
tego rejonu (fiordach Dobbina, Richardsona i Archera) i produkuje gory lodowe. Po zachodniej
stronie koputy Agassiza dwa lodowce cielg si¢ w fiordzie Cafion (SE czes¢ fiordu Greely), a jeden
— d'lberville Glacier — najwiekszy lodowiec wyprowadzajacy koputy Agassiza (213 km2, 35 km diu-
gosci, 6 km szerokosci, 330 m migzszosci), w NE czesci fiordu Greely. Predko$¢ ruchu lodowca
d'lberville'a moze w brzeznej partii dochodzi¢ do 450-500 m na rok (Koerner 2002) przyczyniajac
sie do duzej produktywnosci gér lodowych. Prawdopodobnie lodowiec ten przed 1959 r. przeszedt
okres szarzy (Copland i in. 2003). Najwiecej gor lodowych odtamuije sie w sierpniu-wrzesniu, gdy
fiord Greely (rys. 13) wolny jest od lodéw morskich (do 2 m grubosci), wtedy géry lodowe mogq
swobodnie dryfowa¢ po gtebokich na 500 metréw wodach tego fiordu. Biorac pod uwage wystepu-
jace w fiordzie Greely i Nansen Sound prady morskie, to nawet duze géry lodowe odtamujace sie
od d'lbreville Glacier majg tylko lokalne znaczenie, mogq one dryfowaé jedynie po wodach fiordu
Greely. Gdy latem pokrywa lodu morskiego nie ulegnie rozpadowi, to gory lodowe gromadzi¢ sie
beda tylko w poblizu $ciany lodowca (Lake i Walker 1973). W ciggu ostatnich 40. lat gory lodowe
mogly z fiordu Greely zdryfowa¢ na zwykle pokryte lodami morskimi wody Nansen Sound tylko 2
razy —w 1962 i 1998 r. — kiedy to latem, przy anomalnie wysokiej temperaturze powietrza i dtugo-
trwalych silnych wiatrach potudniowych doszto do potamania i wymiecienia bariery lodéw morskich
blokujacych Nansen Sound na pétnoc, na wody Oceanu Arktycznego (Jeffers i in. 2001).

Zlodowacenie Ziemi Granta, najbardziej pétnocnej czeSci Wyspy Ellesmere'a, szacowane jest
na 29 250 km? (Koryakin 1988). Tworzy je wysokogorska (1800-2600 m) koputa Granta z szeregiem
lodowcdw wyprowadzajacych skierowanych w rdznych kierunkach. Dolina taczaca Yelverton Bay
na p&tnocy i Tanquary Fiord na potudniu dzieli kopute Granta na dwie cze$ci: zachodnig (60x100 km)
i wschodnig (120x160 km). Lodowce drenujgce SE skton koputy koricza si¢ na ladzie, a na skfo-
nach Wi SW - w fiordach cie$niny Nansena. Na zachodzie najwiekszym z nich jest lodowiec Otto
(2000 km2, 35 km dtugosci, 4-6 km szerokosci) sptywajacy do fiordu o tej samej nazwie (rys. 13).
Migzszos$¢ lodowca w partii centralnej szacowana jest na 820 m (Paterson i Koerner 1974). Po
analizie zdje¢ lotniczych wykonanych w 1950, 1959 i 1964 r. stwierdzono, ze w latach 1950-1959
skraj lodowca Otto przesunat sie o okoto 3 km, a pomiedzy 1959 a 1964 r. o dalsze 2-3 km. Tak
duzy awans do gtebokowodnego fiordu spowodowat, ze lodowiec ten przekroczyt strefe wyptywa-
nia. Maksymaling predko$¢ plywajacej czesci lodowca w czasie 41 dni w lipcu — sierpniu 1959 r.
okreslono (Hattersley-Smith 1969) na 7.7 m na dobe (co odpowiada 2.8 km na rok). Opisana szarza
moze jeszcze trwaé gdyz, jak podajg Copland i in. (2003), na zdjeciach wykonanych z Landsata 7
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w 1999 r. widoczne jest bardzo duze uszczelinienie brzeznej, silnie rozczionkowanej (palczastej)
czesci lodowca, ktora znajduje sie w podobnej pozyciji jak w 1964 roku.

Short i Gray (2005), wykorzystujac obserwacje satelitarne (RADARSAT-1) wykonane w latach
2000-2004, po analizie ruchu 11 lodowcow lezacych na Wyspach Krélowej Elzbiety stwiedzili, ze
predko$¢ ruchu duzych lodowcdw wyprowadzajacych tego rejonu jest mocna zmienna i siega do
kilkuset metréw na rok, a lodowcéw szarzujgcych — do 1 km na rok. Zdaniem cytowanych autoréw
te krotkookresowe zmiany predko$ci ruchu moga wptywac na doktadno$¢ szacunkéw rozchodu
lodu przez cielenie gor lodowych. Roczny ubytek lodu w postaci gér lodowych okreslony jest, jak
do tej pory, tylko dla nielicznych lodowcéw Arktyki Kanadyjskiej. Szacunki takie przeprowadzone
przez Shorta i Graya (2005) przedstawia tabela 8.

Tabela 8

Roczny rozchdd lodu przez cielenie gér lodowych dla wybranych lodowcéw Wyspy Ellesmere'a
wedtug Shorta i Graya (2005)

Szerokosé Migzszos¢ Srednia Recesja Ubytek lodu w postaci

Lodowiec, rok [k partii brzeznej | predko$¢ lub awans gor lodowych
[m] [mnarok] | [km?na rok] [km3 na rok]
Otto, 2002 650 0.15 awans 0.1240.03
2003 35 120 875 bez zmian 0.37+0.09
2004 800 0.27 recesja 0.61+0.15
Wykeham, 2004 3.0 225 370 0.03 awans 0.2240.05
Ekblaw, 2003 2.1 400 350 bez zmian 0.29£0.07

Przez caly czas trwania szarzy lodowiec Otto produkowat znaczne ilosci gér lodowych. Podane
przez Shorta i Graya (2005) warto$ci wskazuja, ze w ciggu jednego roku, 2004, od lodowca Otto
odtamato sie w postaci gor lodowych wiecej lodu niz moze sie odtamaé od wszystkich lodowcow
Ziemi Pétnocnej (0.5 km?; Naumov i in. 2004) czy Devonu (0.57 km3; Burges i in. 2005), cho¢
znacznie mniej niz na przyktad w czasie szarzy Hinlopenbreen w 1970 r. na Spitsbergenie, kiedy
to roczny ubytek lodu w wyniku cielenia gor lodowych Liestel (1972; za: Hagen i in. 2003b) osza-
cowat na 2 km3, Do cielacych sie lodowcdw Ziemi Granta nalezg tez okresowo szarzujace lodowce
East Yelverton Inlet (w latach 1959-1999 awansowat na okoto 1 km), Disraeli czy M'Clintock
uchodzace do fiordéw o takich samych nazwach na potnocnym wybrzezu Ziemi Granta (Copland
i in. 2003). Fiordy te co roku blokowane sg przez szerokg strefe statego lodu morskiego, stad gory
lodowe w nich powstate rzadko kiedy mogg wydostac sie na wody otwarte Morza Arktycznego.

Wielkos¢ deglacjacji Wyspy Ellesmere'a moze by¢ oszacowana poprzez poréwnanie zdje¢
lotniczych i satelitarnych wykonanych w latach 1959/1960 i 1999/2000. Na ich podstawie Sharp
(2005) ocenit, ze w czasie ostatnich 40. lat powierzchnie poszczegdinych koput lodowych zmalaty
od 13 km? (Sydkap) do 737 km2 (Grant) — tabela 9. Cho¢ redukcja zlodowacenia najdalej na pétnoc
wysunigtej Ziemi Granta byla najwieksza, to ubytek ten stanowi tylko 2.82% powierzchni koputy
Granta. Relatywnie najmniesze zmiany wielko$ci zlodowacenia miaty miejsce na kopule Ksiecia
Walii (163 km2, 0.79% powierzchni), kopule, ktérej wiekszos¢ lodowcdw wyprowadzajacych, kon-
czacych sie w morzu, cechuje sie nieznacznym awansem lub pofoZenie ich krawedzi nie wykazuje
zmian.
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Tabela 9
Ubytek powierzchni [km?] wybranych koput lodowych w Arktyce Kanadyjskiej
w latach 1959-1999 (wg Sharpa 2005)

Koputa lodowa Powierzchnia [km?] Zmiana 1999-1959
1959 1999 km? %
Wyspa Ellesmere'a:
Granta 26 131 25395 -737 -2.82
Agassiza 21210 20 946 -263 -1.24
Ksigcia Walii 20 500 20 337 -163 -0.79
Mansona 6 255 6124 -131 -2.08
Sydkap 3672 3638 -13 -3.02
Axel Heiberg 11978 11819 -159 -1.33
Meighen 93 74 -19.3 -20.70
Melville * 159.4 128.3 -31.1 -19.52
Coburg 187.9 172.9 -15 -7.98
Devon 14 342 14 004 -338 -2.36

* 1960-1993

Réwniez wielkos¢ ablacji jest zréznicowana. Dane z lotniczej altymetrii laserowej koput lodo-
wych Arktyki Kanadyjskiej wykonane w 1995 i 2000 r. wykazaly obnizenie sig ich powierzchni na
obszarach potozonych ponizej 1600 m n.p.m. i wzrost wysoko$ci lub stagnacje na obszarach
wyzej wyniesionych (Abdalati i in. 2004), przy czym cienienie nizszych partii koput byto znacznie
wyrazniejsze na potudniowych koputach (Barnesa i Penny na Ziemi Baffina) niz na potozonych
dalej na pdtnocy koputach Wysp Krolowej Elzbiety. Wzrost akumulacji na wyzej wyniesionych
koputach lodowych wspétgra z zaznaczajgcym sie w tym rejonie wzrastajacym trendem opadéw,
zwiaszcza $niegu (Zhang i in. 2000). Z kolei cienienie nizszych partii koput, szacowane na okoto
0.5 m na rok, wigza¢ nalezy z obserwowanym w ostatnich latach wzrostem temperatury powietrza
(Abdalati i in. 2004) i dtugosci sezonu ablacyjnego (Wang i in. 2005) zaleznymi z kolei od charak-
teru cyrkulacji atmosferycznej, wptywajacej na rozklad temperatury powietrza wraz z wysokoscig
(Marshall i in. 2006). Cytowani autorzy zwracajg uwage na istotne dodatnie korelacje zachodzace
migdzy dtugoscig sezonu ablacyjnego tych koput lodowych, ktérych znaczny odsetek powierzchni
znajduje sie na duzych wysoko$ciach i rozktadem izohips na poziomie 500 hPa. W latach, w kto-
rych nad takimi koputami dominujg ukfady niskiego ci$nienia diugos¢ sezonu ablacyjnego ulega
wyraznemu skroceniu'?. Jednakze na Ziemi Baffina, gdzie cienienie nizej potozonych partii koput
byto najwyrazniejsze, wzrost temperatury powietrza nie zaznaczyt sie (np. w Clyde River $rednia
temperatura powietrza okresu letniego (VI-VIII) w latach 1995-2000 wynosita 3.0°C, a $rednia
z lat 1948-2000 — 3.1°C). Wskazuije to, ze zmiany geometrii koput lodowych Arktyki Kanadyjskiej
w mniejszym stopniu moga zaleze¢ od zmian klimatycznych zachodzacych pod koniec lat 90. XX
wieku, a znacznie bardziej, jak sadzg miedzy innymi Jacobs i in. (1993, 1997), s odpowiedzig na
zmiany diugoterminowe — deglacjacje zachodzaca w ostatnich stuleciach.

17 Na Wyspach Krélowej Elzbiety sezon ablacyjny w 2002 r. byt najkrétszym w badanym przez Wanga i in.
(2005) oraz Marshalla i in (2005) okresie (2000-2004). W tym samym roku na NW Grenlandii zanotowano
niezwykle wysokie topnienie lodu, najwieksze jakie miato miejsce w okresie 1979-2003 (Steffen i in. 2004).
Reanalizy NCEP CDAS wskazujg, ze w czerwcu i lipcu 2002 r. zaznaczyt sie wyrazny wzrost wysokosci geo-
potencjatu 500 hPa nad NW Grenlandig podczas gdy w rejonie Wysp Krélowej Elzbiety spadek.
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Na potnocnym wybrzezu Ziemi Granta, pomigdzy 82-83°N i 64-90°W, wystepuje 6 lodow
szelfowych o ogélnej powierzchni 482 km2 (Mueller i in. 2006) zamykajacych fiordy lub zatoki tego
wybrzeza (rys. 14). Stanowig one pozostato$¢ po "Lodzie Szelfowym Ellesmere'a”, rozciggajacym
sie jeszcze na poczatku XX wieku na okoto 500 km wzdtuz pdtnocnego brzegu wyspy, od Nansen
Sound po Point Moss (Clements Markham Inlet). Sg to reliktowe lody szelfowe (Koenig i in. 1952)
zbudowane w warstwie wierzchniej z lodu stodkowodnego i zlodowaconego firnu (do maksymalnie
25 m), a w dolnej — z lodu morskiego (rys. 15). Niektore lody, np. Sersona, mogg by¢ czeSciowo
budowane z lodu lodowcowego dostarczanego przez lodowce wyprowadzajace 16d z koputy lodo-
wej Granta. Grubos¢ lodu wzrasta zaréwno od dotu (zamarzanie wody morskiej) jaki i z gory (opady
atmosferyczne) i waha si¢ od 20 do 50-60 m (maksymalnie 100 m, Jeffries 1992). Charakterys-
tyczng cechg morfologiczng tych loddw szelfowych jest regularne sfalowanie® (fale o amplitudzie
2-7.5 m i diugosci 87-450 m; Mueller i in. 2006) nadajace powierzchni lodu zebrowany wyglad.

7
Morze

Arktyczne

/
Ward Hunt

Markham

Alert

Rys. 15. Reliktowy 16d szelfowy wedtug Kotljakova (1984)

1 -16d i firn powstajacy na ladzie i uczestniczacy w budowie lodu szelfowego, 2 — $nieg, fim i 16d akumulowany
na lodzie szelfowym, 3 — 16d z namarzania wody morskiej, 4 — podfoze; zrédta zasilania lodu szelfowego:
5 - $nieg przenoszony z wiatrem, 6 — zamarzanie wody morskiej; 7 — poziom morza

18 Powstaje ono pod wptywem wiatréw wiejacych wzdtuz brzegu. W czasie zimowych sztormowych wiatrow
tworzg sie wyciagniete wzdtuz brzegu smugi i zaspy $niezne (zastrugi), pomiedzy ktérymi latem gromadzi sig
woda tworzaca wyciagniete linijnie katuze i jeziorka. Ze wzgledu na mate albedo wody, latem dochodzi do ich
szybkiego pogtebiania, a wiatry wiejace w tym czasie przepedzajg wode wzdtuz obnizen pomiedzy zastrugami
przyczyniajac sie do utrwalenia przebiegu obnizen i grzed. W zatokach i fiordach, gdzie zmienia sie kierunek
przewazajacych wiatrow, zmianie podlega réwniez kierunek przebiegu grzed (Hattersley-Smith 1957).
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Dynamika Lodu Szelfowego Ellesmere'a w XX w. jest juz, dzieki pracom G. Hattersleya-Smitha
(m.in. 1957, 1963) i M.O. Jeffriesa (m.in. 1986, 1987a i b, 1992, 2002) oraz wielu innych badaczy,
dobrze poznana. Szczegdlnie duzo prac powstato w latach 1950-1960 kiedy to rozpoczeto badania
tego obszaru (Ellesmere Ice Shelf Expeditions) oraz po 1980 r. kiedy to zaczeto na szeroka skale
wykorzystywaé obserwacje satelitarne. Historie zmian Lodu Szelfowego Ellesmere'a najpetniej
referuje praca Vincenta, Gibsona i Jeffriesa (2001). Tamze znajduije si¢ 5 map pokazujgcych zmiany
powierzchni lodu w latach 1906, 1954, 1962, 1985 i 1999.

Zasieg Lodu Szelfowego Ellesmere'a poznany zostat w 1906 r., w czasie ekspedycji Peary'ego.
Rozpoznano wtedy potozenie brzegu lodowego od Cape Sheridan (82.45°N, 61.05°W) na wscho-
dzie po Nansen Sound na zachodzie. Na tej podstawie prawdopodobng powierzchnie lodu szelfo-
wego na poczatku XX w. oszacowa¢ mozna na 8900 km2 (Vincent i in. 2001). Kolejne obserwacje,
zdjecia lotnicze i satelitarne (ERS-1, SPOT, RADARSAT-1) pozwolity dokona¢ oceny dalszych
zmian powierzchni lodu zachodzacych w XX w. Badania takie przeprowadzili Vincent i in. (2001),
a ich wyniki przytoczono w tabeli 10. Wskazujg one, ze do 1998 r. w rejonie pomiedzy 66 a 79°W
nastapita 80% redukcja powierzchni lodu (91% biorac pod uwage zmiany jakie zaszty na zachéd
od 79°W). Léd Szelfowy Ellesmere'a jako cato$¢ zanikt, pozostaty jedynie jego niewielkie fragmenty
wypetniajace niektore przybrzezne zatoki i blokujace ujScia niektdrych fiordow (patrz rys. 14).

Tabela 10
Recesja [km] i ubytek powierzchni [%] Lodu Szelfowego Ellesmere'a w strefie 66-79°W
w latach 1906-1998 oraz jego zasieg w 1906 r. (wg Vincenta i in. 2001)

Powierzchnia % . oo 4 80 % 12 —
£
oK [km?] % 1906 r o~ % 474&7/4?(0 K %, Ma{klh?m
: . ]
1906 2327 100.0 Yy e e X 1 Inle

1954 1422 61.1 S

A
Disraeli

& o, _ g
1962 906 38.9 %0') Fiord

1985 644 217 Wyspa Ellesmere’a

1998 490 211 i [ f’Q

Rozpad Lodu Szelfowego Ellesmere'a odbywat sie poprzez odtamywanie sie od plywajace;
czesci lodu szelfowego szeregu stotowych gér lodowych i olbrzymich kawatéw lodu, nazywanych
wyspami lodowymi (ice island). Opisany jest on w kilku pracach przegladowych (Sackinger i in.
1988, Vincent i in. 2001, Jeffries 2002) i bardzo wielu szczegotowych. Pierwsza z wysp lodowych,
nazwana T-1, zostata zaobserwowana w czasie przelotu samolotu nad Morzem Arktycznym w 1946
roku, 500 km na N od przyladka Barrow. Jej rozmiary oceniono na 28x33 km, a powierzchnig na
500 km2 (Jeffries 2002). Na zdjeciach lotniczych wykonanych w latach 1946-1950 zidentyfikowano
na wodach Morza Arktycznego kolejne 4 duze: T-2 (31x33 km, 700 km2, odtamana badz w Nansen
Sound badz w Yelverton Bay w 1941 lub 1942 r.; Sackinger i in. 1988), T-3 (Fletcher Ice Island,
8x16 km, 60 m grubosci, odtamana w Yelverton Bay w 1935 r.; Crary 1960), T-4 (odtamana od
Ward Hunt w 1947 r.), T-5 (odtamana w 1946 badz 1947 r.) oraz 59 dalszych, nienazwanych wysp
lodowych o zréznicowanych rozmiarach, od 0.4 do 14 km (Sackinger i in. 1988). Wigkszo$¢ z zaob-
serwowanych wysp lodowych cechowata sie pofalowang powierzchnia, wigc ich pochodzenie byto
jasne. Dodatkowym wskaznikiem pochodzenia danej wyspy lodowej mogt by¢ sktad petrograficzny
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materiatu mineralnego inkorporowanego do lodu. Zdjecia lotnicze wykonane na poczatku lat 50-tych
wykazaty, ze w tym czasie doszio do zaniku lodu szelfowego miedzy 66.1 a 71.5°W, a lody szelfowe
Markhama i Ward Hunt taczyta tylko waska potka wzdtuz brzegu. W nastepnych latach zidentyfi-
kowano szereg dalszych wysp lodowych, badZ dryfujacych po wodach Morza Arktycznego, badz
stagnujacych w poblizu barier lodowych poszczegdlnych lodéw szelfowych. W latach 1961-1962
od lodu Ward Hunt oderwato sie 5 duzych (WH-1, ..., WH-5 o powierzchniach od 70 do 140 km2)
i 14 mniejszych wysp lodowych. Odtamato si¢ wtedy okoto 596 km? lodu co stanowito 50% jego
dotychczasowej powierzchni (Hattersley-Smith 1963, Nutt i Coachman 1963). Objeto$¢ odtama-
nego w tym epizodzie lodu Sackinger i in. (1988) szacujg na od 18 do 24 km?. Pomiedzy 1962
a 1966 r. rozpadt sie 16d szelfowy M'Clintocka (95 km?2), w 1967 16d szelfowy Milne'a stracit 35 km?
a Aylesa - 15 km2, w 1971 r. rozpadt sie 16d Nansena (240 km2, wypetniajacy Nansen Sound i jego
przedpole). Kolejny okres szybkiej dezintegracji przypada na lata 80-te XX wieku. Pomigdzy 1980
i 1982 r. w zachodniej czesci lodu szelfowego Ward Hunt oderwato sie 35-40 km?2, a w 1982 roku
— okoto 40 km? (1.6 km?) we wschodniej, w tym Hobson's Choice Ice Island o rozmiarach 4x10 km
(Jeffries i Serson 1983, Sackinger i in. 1988). W nastepnych latach, 1983 i 1986, obtamato sie,
jak podaje Jeffries (1987b), dalszych 25 wysp lodowych, ktore najpierw zgodnie z cyrkulacjg wéd
dryfowaty na zachdd — wzdtuz wybrzezy Wysp Krolowej Elzbiety, poZniej zostaty weiagniete w Wir
Beauforta, wykonujac tam kilka okrazen, by na koniec, po wejciu w Dryf Transpolamy (Prad Trans-
arktyczny) dryfowa¢ w strong Ciesniny Frama (Jeffries i Shaw 1993). Na wielu z duzych wysp
lodowych zlokalizowano amerykanskie i radzieckie dryfujace stacje naukowe. Trasy ich dryfu
pokazujg mapy zamieszczone w atlasach Severnogo Ledovitogo Okeana (1980) i Arktiki (1985).
Zgeneralizowane trasy dryfu kilku wybranych wysp lodowych zaznaczono na rysunku 16.

_; Ziemia
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Rys. 16. Przyktadowe trasy dryfu 9 wysp lodowych na Oceanie Arktycznym (wg Attasu Arktiki 1985)
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Rozpad arktycznych lodéw szelfowych na przetomie XX i XXI w. trwa nadal. Pomiedzy kwiet-
niem 2000 i wrze$niem 2002 r., w zamykajacym fiord Disraeli lodzie szelfowym Ward Hunt poja-
wity sie pekniecia i szczeliny, przez ktore zaczeta przesigka¢ woda stodka zalegajaca na zapleczu
lodu szelfowego, a pochodzaca z topniejacych w rejonie fiordu Disraeli lodowcéw. W Srodkowej,
gtebokowodnej czesci fiordu Disraeli tworzy ona warstwe o grubosci do 40 m zalegajacq na wodach
stonych. Obszar ten, o diugosci 30 km i szeroko$ci 5 km wystepuje pomiedzy lodem szelfowym na
pétnocy, a $ciang lodowca dolinnego wypetniajacego wewnetrzng cze$¢ fiordu na potudniu. Na-
wodnienie lodu szelfowego przyspieszyto proces jego dezintegraciji i w efekcie 12 sierpnia 2002 r.
od lodu szelfowego Ward Hunt oderwata sie plyta lodu o rozmiarach 1.5 km dtugo$ci, 250 m sze-
rokosci, 30 m grubosci i zaczeta dryfowac w strong Morza Arktycznego (Mueller i in. 2003).

W sierpniu 2005 r. powstata najwieksza wyspa lodowa jaka w Arktyce Kanadyjskiej obserwo-
wana byta od poczatku XXI w. Wtedy to od lodu szelfowego Aylesa odtamat sie ogromny (okoto
66 km2, 15 km diugosci, 5 km szerokosci, 30—40 m grubosci) fragment lodu, ktérego masa szaco-
wana jest na okoto 2.6 km? lodu. Odtamanie sie tej ptyty lodu najprawdopodobniej wywotane zos-
tato zanikiem w okresie anomalnie cieptego lata statego lodu morskiego (fast ice) podpierajacego
zwykle bariere lodu szelfowego Aylesa. Przy wystepowaniu dtugotrwatych, silnych wiatréw wzdtuz-
brzegowych, w strefie brzeznej lodu Aylesa powstaty silne naprezenia styczne prowadzace do
powstania szczeliny rozcinajgcej caty 16d. Zdaniem Canadian Ice Service mechanizm powstania
tej wyspy lodowej byt taki sam, jaki doprowadzit do rozpadu lodu szelfowego Larsena B (omowie-
nie procesu — str. 64-70 w tym tomie). Wystepowanie wody, wolnej od lodu morskiego, na przed-
polu sprzyjato ruchowi powstatej wyspy lodowej. Zaczeta ona dryfowac zgodnie z cyrkulacjg wéd
na SW ze $rednig predkoscig 1.65 Mm na dobe, zimg wmarzta w 16d, by nastepnego lata (2006 r.)
wraz z potamanym lodem morskim zaczeta dryfowa¢ w Wirze Beauforta (rys. 17).
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Rys. 17. Zgeneralizowane powierzchniowe prady morskie w Arktyce (wg Rudelsa 2001).
E — Wyspa Ellesmere'a
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W Il potowie XX wieku lody szelfowe na pdtnocnym wybrzezu Wyspy Ellesmere'a nie tylko sie
rozpadaly, ale takze powstawaty. Na przyktad po odtamaniu si¢ w 1967 r. lodu w NW czesci lodu
Milne'a zaczat w tym miejscu powstawac mtody pripajowy 16d szelfowy, ktory odtamat sie w lutym
1988 r. i w jego miejscu ponownie zacza} tworzy¢ sie kolejny miody lod szelfowy (Jeffries 1986,
1992). Podobne procesy zachodzity réwniez na lodzie szelfowym Aylesa kiedy to po utracie 5 km
odmorskiej strefy tego lodu (1967 r.), szybko zaczat w tym samym miejscu powstawac nowy wie-
loletni 16d staty, na ktérym rozpoczeto sie odtwarzanie, cho¢ w mniejszej skali, charakterystycznego
pofalowania gérnej powierzchni lodu. W obu fiordach (Milne'a i Aylesa) procesy odtwarzania lodu
szelfowego moga by¢ zaktdcane przez okresowe awanse lodowcdw uchodzacych do tych fiordow
(Jeffries 1986, Sackinger i in. 1988).

Ostatni szacunek rozmiaréw lodéw szelfowych Wyspy Ellesmere'a dokonany przez Muellera
i in. (2006) przytoczony zostat w tabeli 11. Wskazuje on, Zze w analizowanym przez Vincenta i in.
(2001) obszarze miedzy 66 i 79°W, obejmujacym lody Markhama i Ward Hunt, od 1998 do 2006 r.
doszio do spektakularnej destrukji tych lodéw. O ile jeszcze w 1998 r. powierzchnia lodéw szelfo-
wych Markhama i Ward Hunt szacowana byta na 490 km? (Vincent i in. 2001), to w 2006 r. wynosita
ona juz tylko 172.4 km?2 (Mueller i in. 2006), czyli zmalata 0 318 km? (65% w stosunku do 1998 r.).

Tabela 11
Charakterystyka lodéw szelfowych Arktyki Kanadyjskiej (wg. Muellera i in. 2006).
Grubo$¢ lodu wedtug réznych zrodet
Lod szelfowy Serson Petersen Milne Ayles Ward Hunt | Markham
Dtugo$¢ [km] 21 17 21 10 17 9
Szeroko$¢ [km] 18 12 14 8 55 5
Obszar ogétem [km?] 2047 51.2 205.9 84.1 4481 495
w tym:

Lod szelfowy (morski) 1191 - 129.2 61.1 130.0 424
Lod firnowy 0 - 76.7 23.0 318.1 7.1
Lod lodowcowy 85.6 - 0 0 0 0
Grubo$¢ [m] 45 10-1002 458 30-80¢ 15-60"

1 — Hattersley-Smith (1957), 2 Jeffries (2002), ° - Jeffries (1986), 4 — Jeffries (1992)

Ten dramatyczny rozpad lodéw szelfowych Arktyki Kanadyjskiej w ostatnich dwu dekadach
XX w. wielu badaczy (m.in. Vincent i in. 2001, Jeffries 2002, Braun i in. 2004) wigze z zaznacza-
jacym sie na tym obszarze wzrostem temperatury powietrza. Autorzy ci zwracajg uwage, Ze na
najblizej potozonej stacji Alert (82.5°N, 62.5°W), wystepujg w tym czasie istotne statystycznie,
dodatnie trendy temperatury powierza. W latach 1979-2003 wynoszg one dla rocznej i jesienngj
(IX=XI) temperatury powietrza 0.014°C/rok (p<0.047) i 0.033°C/rok (p<0.008) odpowiednio. Jed-
nakze przediuzenie tego ciggu o dwa lata, do 2005 r., sprawia, ze zmiany temperatury, zaréwno
w roku jak i w poszczegolnych sezonach, stajg sie nieistotne statystycznie. Latem, kiedy funkcjo-
nuje ablacja, obserwowany w ostatnim okresie wzrost temperatury powietrza, zaréwno w okresie
1979-2003 jak i 1979-2005, nie jest istotny statystycznie (rys. 18). Podobnie nieistotne sg zmiany
temperatury powietrza w diuzszym 56-letnim (1950-2005) okresie. Jedyny istotny statystycznie
trend wystepuje w tym okresie we wrzesniu (0.038°C/rok; p < 0.007). Wskazuije to, ze przy wyjas-
nianiu procesow rozpadu lodéw szelfowych Arktyki Kanadyjskiej nalezy uwzglednié, poza tempe-
raturg powietrza, zmiany funkcjonowania wieksze;j liczby elementoéw systemu klimatycznego, przy
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czym cze$¢ z nich ma z pewnoscig gtéwnie regionalne znaczenie. Do takich elementéw nalezy
zaliczy¢ zmiany temperatury wody, grubo$ci i zwartosci lodéw morskich, czy regionalng cyrkulacje
atmosferyczna, Cho¢ w ostatnich latach (2002-2005) doszto na Oceanie Arktycznym do niebywale
duzego zmiejszenia pokrywy lodéw morskich w okresie ich minimalnego rozwoju — we wrze$niu
(Serreze i in. 2003, Rigor i Wallace 2004, Meier i in. 2005, Stroeve i in. 2005), to jednak zmiany te
stabo zaznaczyly sie w rejonie pdtnocnych wybrzezy Wyspy Ellesmere'a. Zanik lodu statego, zwykle
latem podpierajacego niewysokie tu bariery lodow szelfowych i powstanie przybrzeznych potyni,
mozliwy jest tylko przy wystepowaniu uporczywych wiatrow wzdtuzbrzegowych, a wiec okreslonej
cyrkulacji atmosfery. W takich warunkach, gdy w czasie anomalnie cieptego lata zachodzi gwattowna
ablacja, to w rezultacie silnego nawodnienia szczelin lodowca moze dojé¢, jak wynika z badan
Scambosa i in. (2000) do szybkiego rozciecia lodu do spagu. Mueller i in. (2003) oraz Braun i in.
(2004) rozwazajac przyczyny dezintegracji Lodu Szelfowego Ellesmere'a i pézniej lodu Ward Hunt
oceniaja, ze doszto do niej w efekcie skumulowania dtugoterminowego wzrostu temperatury
powietrza obserwowanego od kornca Matej Epoki Lodowej, przyczyniajacego sie do stopniowe;
utraty masy lodu (jego cienienia) z okresowo wystepujacymi z duzym natezeniem czynnikami
dynamicznymi takimi jak wiatr, falowanie i ptywy. Autorzy ci uwazaja, ze stopniowa utrata masy
lodu przez ostatnie 100 lat mogta na tyle ostabic 16d szelfowy, Ze biorgc pod uwage prognozowang
dalszg redukcje pokrywy lodowej Oceanu Arktycznego i mechanizm dezintegracji lodu opisany
przez Scambosa i in. (2000) mozliwa jest w najblizszej przysztosci nieodrwacalna dezintegracja
lodow szelfowych Arktyki Kanadyjskiej. Jednym z przejawow tej przewidywanej przez cytowanych
autoréw dezintegracji moze by¢ opisana wcze$niej gigantyczna wyspa lodowa, ktéra w sierpniu
2005 r. odtamamta sie od lodu szelfowego Aylesa.
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Rys. 18. Przebieg $redniej temperatury powietrza w lecie (czerwiec — sierpien) na stacji Alert
(wg danych Adjusted Historical Canadian Climate Data) w latach 1950-2005

Liczba wysp lodowych i ich odtaméw, ktéra w danym roku dryfuje po Oceanie Arktycznym
podlega duzym zmianom. Na przyktad Sackinger i in. (1988) podaja, ze na wodach kanadyjskich
w jednym roku (1972) zidentyfikowano 433 wyspy, w nastepnym (1973) — 299, po czym w kolejnych
latach (pomigdzy 1974 a 1976 r.) liczba wysp zmalata do 27.
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Wsrdd wysp lodowych, ktdre odtamuijg sie od lodéw szelfowych Wyspy Ellesmere'a najwigcej
jest matych, o dtugosciach nie przekraczajacych 10 km. Wérdd wszystkich wysp obserwowanych
w latach 1963-1980, takich byto 61%. Wyspy o diugosciach w przedziale 10-20 km stanowity 32%,
a te, ktdrych diugosc przekraczata 20 km - 7%. Najwigksza z wystepujacych w tym okresie miata
rozmiary 27x29 km (Sackinger i in. 1988). Grubos¢ lodu nowo powstatej wyspy przecietnie siega
42 m. Tempo jej topnienia moze by¢ rézne. W centralnej Arktyce proces ten zachodzi bardzo powoli.
Wyspa lodowa T-3, ktorej grubo$¢ w 1952 r. okreslono na 48 m, 21 lat pozniej (w 1973 r.) miata
30 m, co pozwata oszacowac $rednie tempo topnienia na 0.82 m na rok. Nic wiec dziwnego, ze
szereg wysp dryfowa¢ moze przez wiele lat. Wedtug Sackingera i in. (1988) okoto 40% wysp lodo-
wych dryfuje od 5 do 15 lat. Najdiuzej dryfuja te, ktére dostang sie do Wiru Beauforta, a najkrocej
te, ktére w poczatkowym etapie "swego zycia" dryfujg na wschéd i poprzez Ciesnine Naresa wycho-
dzg na Zatoke Baffina gdzie w coraz cieplejszych wodach szybko topnieja. Predkosé ruchu wysp
lodowych nie jest duza. Sackinger i in. (1991) po analizie ruchu 19 wysp lodowych, ktére oderwaty
sie w 1983 r. od lodu szelfowego Ward Hunt doszli do wniosku, ze przy typowej dla pdtnocnych
wybrzezy Wyspy Ellesmere'a predkosci wiatru rzedu 5-7.5 m/s ruch wysp lodowych odbywa si¢
z predkoscig okoto 0.014 predkosci wiatru, a kierunek ruchu odchyla sie od kierunku wiatru o 20°
w prawo. Biorac pod uwage, ze wysoko$¢ na jaka wyspy wystajg ponad powierzchnig wody jest
niewielka, na og6t 5-10 m, to przy zanurzeniu siegajacym 10-60 m poruszaé sie one bedg przede
wszystkim pod wptywem pradéw morskich. Robe (1980) podaje, ze wyspy lodowe dryfujg w wirze
Beauforta z predkoscig okoto 2 km/dobe.

Po odtamaniu sie od szelfow Wyspy Ellesmere'a zdecydowana wigkszo$¢ wysp lodowych naj-
pierw dryfuje wzdtuz wybrzezy Wysp Krolowej Elzbiety na W i SW, pozniej zostaje weiagnieta w Wir
Beauforta gdzie moze wykona¢ kilka okrazen® i w jakim§ momencie, tak jak T-3, powrdci¢ do
miejsca swojego powstania. Wyspy, ktore dostang sie w wody Dryfu Transpolarnego (rys. 17), przez
Cie$ning Frama dryfujq na Morze Grenlandzkie (np. Arlis-2 i NP-6 na rys. 16), gdzie w Pradzie
Wschodniogrenlandzkim mogg dotrze¢ do cieptych wéd Morza Labrador i tam zanikngé. Niektore
z wysp przemieszczajacych sie na SW dostajg sie na potudniowg cze$¢ Morza Beauforta i do
Zatoki Amundsena?. Sg tez wyspy lodowe, ktére po odtamaniu zaczynajq dryfowaé na wschéd,
na Morze Lincolna (np. WH-5 na rys. 16), by tam zosta¢ wciagniete w wody pradu kierujacego sie
do Ciesniny Naresa i dalej, przez Smith Sound, wychodza na wody Zatoki Baffina (rys.13). Wsrod
779 wysp lodowych, ktérych ruchy analizowali Sackinger i wspotautorzy (1988), 585 (75%) opus-
cito Ocean Arktyczny przez Cie$nine Frama, a 151 (19.5%) przez Ciesning Naresa. Jedynie 42
(5.4%) wyspy zakonczyly swoj dryf w Zatoce Amundsena i jedna zanikta na Morzu Arktycznym.

Na poczatku Il potowy XX w., kiedy 16d szelfowy Nansena zalegat jeszcze w pdinocnej czesci
Nansen Sound, wyspy lodowe odtamujace sie od jego potudniowej strony dryfowaty na potudnie.
Koenig i in. (1952) opisujg duze (3x2 Mm, 2x2 Mm, 5.5x3 Mm) wyspy lodowe obserwowane w 1948
i 1950 r. na wodach Nansen i Eureka Sound. Najwieksza z nich na pokonanie odlegtosci 120 Mm
potrzebowata 2 lata, co znaczy, ze jej $rednig predko$¢ dryfu mozna oszacowaé na 300 m/dzien.
Wedtug cytowanych autoréw w latach 1948-1950 sporo, na ogét juz mniejszych (do 1.5x0.5 Mm),

19 Sackinger i in. (1988) podaja, ze w latach 1950-1984 wyspa lodowa T-3 wykonata w Wirze Beauforta 3-4
petne okrazenia. Wedtug Spajkhera i Belyakova (1973) byty to lata: 1950-1957, 1957-1968, 1968-1971.

20 Na przyktad w kwietniu 1974 r. 160 km na pétnoc od delty Mackenzie pojawita sie wyspa lodowa (7x3 km,
9 m grubosci), na ktorej pdzniej zatozono radziecka, dryfujaca stacje badawcza SP-23 (Laset i in. 1999).
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wysp lodowych wykryto na wodach Peary Channel i Prince Gustaf Adolf Sea. Koenig i in. (1952)
na podstawie ich wygladu i kierunku dryfu osadzili, ze pochodzdzity one z dalekiego transportu.
Najprawdopodobniej odtamaty sie od Lodu Szelfowego Ellesmere'a w latach 40-tych XX w. i do
cie$nin archipelagu Krolowej Elzbiety zdryfowaty wraz z pradami morskimi z potnocy (rys. 17).
W tych latach zaobserwowano réwniez 28 wysp lodowych (do 1.5x0.75 Mm) na wodach fiordu
Greely. Cho¢ cechowaly sie one Zebrowang powierzchnig z duza liczba jeziorek?!, to jednak Koenig
i in. (1952) sugeruja, ze byly lokalnego pochodzenia. Najprawdopodobniej odtamaty sie od lodowca
uchodzacego do Antoinette Bay. Takze obecnie po ciesninach w potnocnej czedci Wysp Krélowe;
Elzbiety, o ile tylko uwalniajg sie one z lodéw morskich, dryfowa¢ moga wyspy lodowe odtamujace
sie od szelféw Wyspy Ellesmere'a.

Wsrdd wysp lodowych, jakie powstaty na pétnocnym wybrzezu Wyspy Ellesmere'a szerokim
echem odbit sie dryf wyspy odtamanej w 1961 r. od lodu szelfowego Ward Hunt, oznaczonej jako
WH-5. Przede wszystkim dlatego, ze z powstatych wtedy 5 duzych wysp, tylko jedna z nich zaczeta
przemieszczac sie na wschod i przez Ciesning Naresa wydostata sie na Zatoke Baffina, by pdznie;
bardzo szybko, bo juz po niecatych roku, znalez¢ sie w rejonie Wielkich tawic Nowofundlandzkich.
Dryf WH-5, opisany szczegdtowo przez Nutta (1966), moze stanowi¢ dobry przyktad tempa des-
trukcji jakiej podlegajq wyspy lodowe tg drogg dostajace sie z Arktyki na Atlantyk (rys. 19).
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Rys. 19. Dryf wyspy lodowej WH-5 w latach 1961-1964 na Morzu Lincolna i w Cie$ninie Naresa
oraz jej odtamow A, B i C na Zatoce Baffina i Morzu Labrador (na podstawie: Nutt 1966).

21 Bylaby to powierzchnia swoim wygladem bardzo zblizona do tej, jaka obecnie cechujq sie wyspy lodowe
i wielkie gory stotowe odtamujace sie od lodowcow Petermanna i Humboldta w NW Grenlandii.
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WH-5 odtamata sie zima 1961/62 jako ptyta o rozmiarach 20x9 km (Nutt i Coachman 1963).
Dryfujac z predkoscig okoto 600 m/dobe w styczniu 1963 r. osiggneta Robeson Channel i wraz
z arktycznymi lodami morskimi zaczeta przemieszczac¢ sie (3 km/dobe) na potudnie. Z racji swoich
rozmiaréw (>18 km diugosci) utkneta w Kanale Kennedy'ego (oparta o wyspe Hansa), gdzie od
korica lutego do potowy lipca 1963 r. blokowata dryf pradowy lodéw morskich z Arktyki do Zatoki
Baffina. Przyczynito sie to do powstania na potudnie od WH-5 potynii, w ktérej woda w czasie
anomalnie stonecznego maja, czerwca i lipca ulegta duzemu nagrzaniu (4-5°C), w efekcie czego
wzrosto tempo termoabrazji. Po silnym sztormie w lipcu 1963 r. WH-5 rozpadta sie na trzy wigksze
(A =11x7.5 km, B — 10x2 km, C — 5.5x4 km) i szereg mniejszych fragmentéw (Nutt i Coachman
1963), ktore na otwartych wodach Kane Basin i Smith Sound zaczely dryfowac z predko$cig 24—
30 km/dobe. Po wyjsciu na Zatoke Baffina dezintegracja poszczegéinych odtaméw WH-5 poste-
powata nadal. Zimg 1963/64 dryfujace wraz z lodami morskimi odtamy WH-5 minety Lancaster
Sound i ptynely dalej wzdtuz wybrzezy Labradoru (rys. 19). Najszybciej i najdalej na potudnie prze-
miescity sie fragmenty rozdrobnionego odtamu C. Pod koniec lutego minety wejscie do Hamilton
Inlet (54°N), a w maju dryfowaty wzdtuz brzegéw Nowej Fundlandii. W rejonie Wielkiej Lawicy
fragmenty odtamu C ulegly rozproszeniu, ostatnie z nich widziane byly na koricu maja na 44°N, na
potudniowym skraju tawicy. Odtamy A i B dryfowaly wolniej. Fragmenty odtamu A (6.5x2.8 km) po
raz ostatni zidentyfikowano 27 VI 1964 r. na szeroko$ci 57°10'N, fragmenty odtamu B widziane
byty pod koniec czerwa w poblizu Hamilton Inlet, a ostatni z nich roztopit sig na ptyciznach w cies-
ninie Belle Isle w pierszej dekadzie sierpnia 1964 r.

Tak daleko na potudnie (do okoto 45°N) zdryfowa¢ moga jedynie te wyspy lodowe, ktére prze-
dostang sie przez Cie$nine Naresa na Zatoke Baffina i dalej z pragdami Baffina i Labradorskim
zdryfujg w rejon Wielkiej Lawicy. Wyspy lodowe przemieszczajace sie w Pradzie Transpolarnym
po wyjsciu na Atlantyk przez Ciesnie Frama, gdy dryfujg w wodach Pradu Wschodniogrenlandz-
kiego, szybko ulegajq destrukcjiz2. Tym szybciej, im poprzednio diuzej dryfowaty, a wiec im bardziej
moze by¢ naruszona struktura lodu, przede wszystkim wytrzymato$¢ lodu na zginanie. Na Morzu
Grenlandzkim czesto wystepujg warunki sztormowe, ktérym towarzysza wysokie stany morza.
Jezeli takie stare wyspy lodowe dryfowa¢ bedg, zwtaszcza latem, w lodach morskich o mniejszej
zwarto$ci, to procesy dezintegracii blokowe;j i termoabrazji ulegaé beda gwattownemu przyspieszeniu.

Grenlandia

Powierzchnia rozciggajacej sie na 2670 km Grenlandii (od przyladka Morris Jesup na pétnocy
do Kap Farvel na potudniu) obliczana jest na 2166 tys. km2. Wyspa w najszerszym miejscu ma
1056 km. Zdecydowang wigkszo$¢ Grenlandii zajmuje pokrywa lodowa szacowana przez Weidicka
(1995) na 1736.1 tys. km2, a przez Reeha i in. (1999) na 1707.4 tys. km2 (tab. 12), co stanowi
okoto 81% powierzchni wyspy. Podawana przez Weidicka (1995) objetos¢ lodu siega 2.6 -108 km3.
Miejscami skraj pokrywy lodowej osigga brzeg morza, sg tez rejony gdzie strefa przybrzezna wolna
jest od lodu. Tworza jg wtedy tancuchy gérskie poprzecinane lodowcami wyprowadzajgcymi l6d

22 Na ogot zanim przekroczg Ciesnine Duriska. Na przyktad wyspa lodowa, na ktérej funkcjonowata amery-
kanska stacja badawcza Arlis-2 (Arctic Research Laboratory Ice Station), w lutym 1965 r. znajdowata si¢
w Ciesninie Frama. Dryfujac w wodach szybkiego (do 17-25 cm/s; Aagaard i Coachman 1968a i b) Pradu
Wschodniogrenlandzkiego juz po trzech miesigcach znalazta sie w Cie$ninie Duniskiej, gdzie rozpadta sig
11 maja. Procesy destrukcji tej wyspy lodowej ulegly przespieszeniu gdy woda wypetniajgce jezioro ablacyjne
znajdujace sie na jej powierzchni zaczeta wyciekac przez otwory w dnie.
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z gtéwnej pokrywy lub drenujacymi lokalne kopuly lodowe (powierzchnia koput — 76 tys. km2),
Niektore z tych lodowcow uchodza bezposrednio do morza, a niektore do gteboko w lad wcietych
fiordow. Najwyzsze gory wystepujq na wschodnim wybrzezu, gdzie szeroko$¢ przybrzeznej strefy
dochodzi do 300 km, a wysoko$¢ ich niezlodowaconych partii przekracza 3000 m n.p.m. Géry
zachodniego wybrzeza sg nizsze, Srednia wysoko$¢ wynosi 1500 m, a najwyzsza 2170 m n.p.m.
Pasma gorskie potnocnej Grenlandii nie przekraczaja 1950 m n.p.m. Srednia wysoko$é gtéwnego
lododziatu siega 2135 m, a maksymalna 3231 m n.p.m. Brzezna partia pokrywy jest bardzo stroma,
w odlegtosci 20 km od wybrzeza wysoko$¢ powierzchni lodu przekracza juz 1 km, w odtegto$ci
70 km od wybrzeza - 2 km.

Zlodowacenie Grenlandii omawiane jest w wielu pracach przegladowych (m.in. Mercer 1975,
Chizhov 1976, Dolgushin i Osipova 1989, Weidick 1995) i szczegétowych, ktdrych liczba w ostatnich
latach lawinowo narasta. Prace te skupiajg sie przede wszystkim na réznych aspektach ubytku
masy lodu, tempie zmniejszania grubosci lodu, zmienno$ci ruchu lodu w poszczegoinych lodow-
cach wyprowadzajacych i strumieniach lodowych (rys. 20, tab. 12), bilansie masy, wieku lodu.
Oparte sg one zaréwno na wynikach bezposrednich obserwacii jak i na badaniach modelowych.
W wielu pracach stwierdzone zmiany taczy sie z zachodzacymi zmianami klimatycznymi, przede
wszystkim ze wzrostem temperatury i opadéw postepujacymi wraz z ocieplaniem sie klimatu.
Jednakze ze wzgledu na wielko$¢ ladolodu, wystepuje tu szereg probleméw interpretacyjnych,
zwigzanych zardwno z r6znym tempem obserwowanych (prognozowanych) zmian jak i wielko$cig
obszaru, na ktorym te zmiany zachodzg (majg zachodzi¢). Dodatkowym utrudnieniem sg w tym
wzgledzie zmieniajace sie techniki obserwacyjne sprawiajace, ze poréwnywanie nowych i starych
obserwacji moze by¢ obarczone nieznanym btedem.

Na podstawie badan prowadzonych za pomoca lotniczej i satelitarnej altymetrii laserowej wielu
badaczy (m.in. Abdalati i in. 2001, Krabill i in. 2004, Zwally i in. 2005, Rignot i Kanagaratnam 2006,
Thomas i in. 2006) stwierdza ostatnio, ze centralne partie ladolodu znajdujg sie prawie w réwno-
wadze bilansowej, natomiast zaznacza si¢, zwtaszcza w latach 90-tych XX w., wyrazne zmniejszanie
grubosci jego partii brzeznych (potozonych ponizej 1500 m n.p.m.; m.in. Johannessen i in. 2005).
Zachodzi ono przede wszystkim w rejonach najwiekszych lodowcow wyprowadzajacych Grenlandii
(m.in. Joughin i in. 2004) i wigze sie, poza wzrostem ablacji, ze zwigkszeniem iloéci lodu odtamu-
jacego sie w postaci gor lodowych (Hanna i in. 2005).

Weidick (1995) podaje, na podstawie réznych zrodet, ze ubytek lodu wskutek cielenia szaco-
wany jest dla catej Grenlandii na od 150 do 310 km? na rok. Duze réznice w szacunkach dotyczg
réwniez wielkosci podawanych osobno dla wschodnich i zachodnich wybrzezy. Dane publikowane
w ostatnich latach (tab. 12) zdajg sie wskazywaé, ze w ostatnim czasie na wybrzezach Grenlandii
odtamuije sie o wiele wigcej gér lodowych niz poprzednio (Rignot i Kanagaratam 2006). Obserwacje
wielu badaczy wskazuja, ze recesja lodowcow potudniowej Grenlandii (na S od 77°N) zachodzi
znacznie szyhciej niz na chtodniejszej potnocy.

Na wschodnim wybrzezu Grenlandii najwiekszym lodowcem wyprowadzajacym (103.3 tys. km?;
Rignot i Kanagaratnam 2006), drenujacym 8.4% powierzchni ladolodu, jest lezacy w Ziemi Kréla
Fryderyka VIII Nioghalvfierdsbrae. Ma on 80 km dtugosci i okoto 21 km szeroko$ci. Rozszerza sie
w dolnej cze$ci, gdzie szerokim na 30 km frontem, rozdzielonym przez kilka wysp, uchodzi w Niog-
halvfierdsfjorden (79.5°N) do Morza Grenlandzkiego (rys. 20). Pétnocne rami¢ Nioghalvfierdsbrae
stanowi szeroki na 8 km lodowiec Spalte wkraczajacy do Dijmphna Sound. Przewazajaca cze$¢
lodowca (60 km) ptywa i tylko w kilku miejscach oparta jest na podwodnych progach (Thomsen i in.
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1997). Zdjecia satelitarne ujawniaja, ze w latach 90-tych XX w. na ptywajacej, ptaskiej czesci lodu
stale wystepuje olbrzymia liczba ablacyjnych ptytkich jezior i duzych rzek. Migzszo$¢ lodu w partii
brzeznej siega 50-100 m i ro$nie w miare przesuwania sie w gére lodowca. Na linii gruntowania
podioze znajduje sie 500 m p.p.m. (Rignot i in. 2000). Duze stotowe géry lodowe odtamujace sie
od bariery lodowca w wiekszo$ci osiadajg na podwodnych progach znajdujacych sie na przedpolu.
Przed barierg i pomiedzy osiadtymi gérami tworzy sie gruba (kilka m) pokrywa lodu morskiego,
z jednej strony podpierajaca bariere lodowca, a z drugiej — opdzniajaca niszczenie uwigzionych
w nim gér lodowych. Lod ten w sprzyjajacych warunkach, gdy latem zwarte lody arktyczne dryfujg
przez zachodnig cze$¢ Ciesniny Frama i blokujg dostep falowania do brzegu, moze zachowac sie
przez kilka lat, tworzac szeroka strefe przybrzeznego lodu wieloletniego. Wedtug Rignota i in. (2000),
jeszcze na poczatku ubiegtego wieku na przedpolu dzisiejszego Nioghalvfierdsbrae wystepowat
diugi jezyk konfluentnego (wraz z Zachariae Isstrom) lodu szelfowego, ktory w XX w. ulegt rozpa-
dowi. Najpierw — miedzy 1907 a 1950 r. — bariera lodu cofneta sie 0 18 km (Rignot i in. 2000),
a pozniej — miedzy 1950 i 1963 r. — o dalsze 20 km (Thomsen i in. 1997). W latach 1963-1993
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Rys. 20. Najwieksze lodowce wyprowadzajace Grenlandii produkujace duza liczbe gér lodowych
wychodzacych na wody otwarte morz otaczajacych
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Tabela 12

Obszar, roczna akumulacja (Akum) i ablacja powierzchniowa, ubytek lodu na linii gruntowania (GF) i przez
cielenie oraz predko$¢ ruchu (V) niektorych lodowcow wyprowadzajacvyh Grenlandii wedtug réznych zrodet

Obszar/ lodowiec Obszar | Akum | Ablacja GF Cielenie \Y Frodlo
[tys. km?] | [km®/rok] | [km®/rok] | [km3/rok] [km3/rok] [m/rok]
Grenlandia 170740 | 602 304 263
naNod 77°N 499.95 94 55 4 c
naSod77°N | 1207.45 | 508 249 259
SE Grenlandia 6341 | 29+3 45.7+3 17 b
(62-66°N) 66.8 a
) . 120.3 162 | 30 135 a 02 c
Nioghalvfierds 150 ¢ | 2874 d | 1022 | f
. 91.80 9.9 74 d a
Zachariaes 8581 | 119 | 2 124 § 855 | g
54.30 98 | 85 68 a 13 c
Storstrommen 6647 | 114 | 70 44 23 e g
48.50 105 | 08 |105+1 b 2-3 3700 | ¢
Daugaard-Jensen 5015 10.0 a
23+2 | 20 2942 150 ¢ | 5000 | b
Kangerlussuaq 5103 278 a
) 303 231 b 8000 | b
Helneim 48.14 2%3 a a
7343 49 31-48 5500 | h
Jakobshavn 92,08 236 a | 2644 d | 6000 | ad
Sermieq Kujatdleg 25.65 100 a [ 8499 d 3000 a,d
Rink 3018 18 a 30 f | 4100 | ad
Upernavik 2247 8.1 64 f a
Hayes 34.80 9.9 7.7 f a
Kong Oskar 2313 8.3 7.7 f a
4737 37 a
Humboldt 48.11 0.18 19 0.6 440 | i
71.09 137 | 06 120 2.1 950 | i
Petermann 73.93 132 06 f | 1139 | af
29.45 56 | 09 47 39 i
Ryder 29.83 26 07 f | 506 | af

a - Rignot i Kanagaratnam 2006, b — Rignot i in. 2004, ¢ — Reeh i in. 1999, d — Weidick 1995, e — Reeh
2004, f— Rignot i in. 1997, g — Rignot i in. 2000, h — Dolgushin i Osipova 1989, i — Joughin i in. 1999

nastapito uspokojenie. Powolny w tym czasie ruch lodowca, szacowany na 170-180 m/rok, powo-
dowat jedynie pchanie odtamanych piyt lodu, ktérych samoistny dryf blokowany byt przez szerokg
strefe podpierajgcego je lodu wieloletniego. Dopiero w latach 90-tych XX w., kiedy w efekcie zacho-
dzacych zmian cyrkulacji atmosferycznej i oceanicznej (Minnet i in. 1997, Schneider i Budéus 1997),
w kolejnych latach dochodzito latem (maj — wrzesien) do powstawania w strefie 78-83°N bardzo
obszernej (znacznie wigkszej niz przecietnie) potynii, tworzacej sie pomiedzy lodem przybrzeznym
i dryfujacym lodem arktycznym, nazywanej Northeast Water Polynya (NEWP), mozliwy stat sie
rozpad lodu wieloletniego wystepujacego na zewnatrz fiordu. Z jednej strony naptyw cieplejszych
i bardziej zasolonych Arktycznych Wad Posrednich pod ptywajacy 16d wieloletni powodowat przy-
spieszenie termoabrazji (Mayer i in. 2000), a z drugiej — powstata duza powierzchnia wody wolnej
od lodu przyczyniata si¢ do wzrostu diugosci rozbiegu wiatru, co skutkowato zwiekszeniem energii
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falowania i w konsekwenciji przyspieszeniem destrukcji lodu. Po rozpadzie lodu wieloletniego ba-
riera Nioghalvfierdsbrae stracita podparcie, géry lodowe uzyskaty swobode ruchu, a sam lodowiec
przyspieszyt. Biorac pod uwage, ze powierzchnia lodowca w zachodniej jego czesci na odlegtosci
40 km obniza sie z 900 do 80 m n.p.m. taki wzrost predkosci jest w petni zrozumiaty. W zwigzku
z wielokrotnym odtwarzaniem sie w ostatnich latach NEWP niektdrzy badacze sugerujg, ze lodowiec
Nioghalvfierds, do tej pory produkujacy niezbyt duzg liczbe gér lodowych, moze staé sie wysoce
niestabilny i w niedtugim czasie moze doj$¢ do jego znaczacej recesiji (m.in. Reeh i in. 2001, Reeh
2004). Podobne zjawiska, jak opisane wyzej, zachodza réwniez w brzeznej partii lezacych w poblizu
lodowcow Zachariaes i Storstrommen (rys. 20).

W $rodkowej czesci (70-72°N) wschodniego wybrzeza lezy najwiekszy system fiordéw Gren-
landii — Scoresby Sound (wraz z Nordvestfjord, Vestfjord — Radefjord — @fjord, Fenfiord, Gaasefjord,
Hall Bredning), gdzie uchodzi wiele szybkich lodowcdw wyprowadzajacych, od ktérych corocznie
odtamuje sie okofo 18 km3 lodu (Cofaigh i in. 2001). Powierzchnia Scoresby Sound szacowana
jest na 13.7 tys. km2, a diugo$¢ na okoto 350 km (Dowdeswell i in. 1992). Dtugi na 150 km, bardzo
waski (do 4 km) i gteboki (800-1500 m) Nordvestfjord zamknigty jest podwodnym, ptytkim na 200-
300 m progiem, natomiast wiasciwa zatoka Scoresby wraz z Hall Bredning jest szeroka (do 36 km)
i gleboka na 400 do 600 m. Diugos¢ brzegow lodowych szacowana jest na 85 km (Dowdeswell i in.
1992). Najwiekszymi lodowcami wyprowadzajacymi tego rejonu sg uchodzace do Nordvestfjordu
Daugaard-Jensen, Charcot i Graaes oraz lodowiec Vestfjord wkraczajacy do fiordu o tej samej
nazwie. Drenujg one powierzchnig ponad 50 tys. km? (okoto 4% ladolodu) i produkujg znaczne
iloci gor lodowych (10.0, 0.2, 1.0 i 3.5 km3/rok odpowiednio; Dowdeswell i in. 1992). Rozmiary gor
powstajacych w rejonie Scoresby Sound zostaty szczegétowo oméwione przez Dowdeswella i wspéi-
autorow (1992) na podstawie analizy 1900 gér obserwowanych przez nich miedzy 4 a 26 wrze$nia
1990 r. W $wietle ich badan najwiecej (68%) gor produkuje szeroki na 6 km i poruszajacy sie z pred-
koscig 12 m na dzienz Daugaard-Jensen, ktéry w dolnym odcinku jest zréwnowazony hydrosta-
tycznie. To od jego bariery odtamywac sie moga bardzo duze gory stotowe o dtugosciach do 2.7 km
i migzszosci do 500 m. Jednakze typowe gory stotowe tu powstajace sg mniejsze, majq szerokos¢
do 350 m i wysoko$¢ do 60 m. Najwiecej (69%) gor cielacych sie w rejonie Scoresby Sound ma
nieregularne ksztatty i szeroko$¢ ponizej 200 m. Typowe gory odtamujgce sie w tym rejonie od
lodowcéw opartych o dno sg mate, o dtugosciach okoto 60 m. Jedynie géry o mniejszym zanurzeniu
moga, swobodnie ptywa¢ po wodach Scoresby Sound. Te, ktdrych zanurzenie przekracza 300 m,
a odtamaly sie w Nordvestfjordzie, mogq dryfowa¢ jedynie po nim gdyz dalszg ich droge blokuje
podwodny ptytki rygiel. W jego rejonie, u wejécia do Nordvestfjordu, wystepuje najwigksza kon-
centracja gor lodowych w catym systemie Scoresby Sound. Gory, ktore przejdg nad podwodnymi
progami (takze w @fjordzie i Fanfjordzie), po wyjsciu na otwarte wody Morza Grenlandzkiego,
zaczynajq w wodach Pradu Wschodniogrenlandzkiego dryfowa¢ na potudnie. Dryf ten jest jednak
mozliwy tylko okresowo, gdy wody fiordu wolne sg od grubego statego lodu morskiego. Zazwyczaj
ma to miejsce w okresie od poczatkéw lipca do listopada wigcznie. Na wodach wejsciowych do
Scoresby Sound, gdzie powstaty 16d staty tamany jest przez wchodzace do fiordu fale sztormowe,
gory lodowe dryfowaC mogaq przez caly rok.

2 | odowiec Daugaard-Jensen ma charakter lodospadu, powierzchnia lodu na odlegtosci 43 km obniza sie
z 1200 do okoto 110 m n.p.m. (Reeh iin. 1999).
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Na SE wybrzezu Grenlandii, na potudnie od Scoresby Sound, uchodzg do morza dwa bardzo
duze lodowce wyprowadzajace, podlegajace na przetomie XX i XXI w. gwaltownej reces;ji. Sg to
lodowce Kangerlussuaq (Kangerdlugssuag) i Helheim (rys. 20). Kangerlussuaq (68°N) to dtugi na
30 km i ostatnio bardzo szybki (14 km/rok) lodowiec drenujacy okoto 50 tys. km? (~4%) powierzchni
ladolodu. Uchodzi on do dtugiego na 75 km i waskiego na 10 km, silnie zlodowaconego fiordu o te;
samej nazwie. Kangerlussuaq jest lodowcem opierajacym sie o dno. W odlegtosci okoto 8 km przed
$ciang lodu w dnie fiordu znajduje sie prog, nad ktérym glebokosci nie przekraczaja 450 m. Srod-
kowa czes¢ fiordu jest przegtebiona na 900 m, a u wejscia do fiordu znajduje sie drugi, plytszy
(600 m) prog (Smith i Andrews 2000). Wedtug Reeha (1985, dane za Smith i Andrews 2000) co
roku od tego lodowca odtamuje si¢ okoto 15 km3 lodu (13.6-18.5 km3). Ze wzgledu na grubo$¢
Kangerlussuaq, dochodzaca w partii brzeznej do 650 m, najwieksze z okoto 1200 gor lodowych
jakie co roku odrywajq sie od tego lodowca majg bardzo duzg migzszos¢, siegajacq do 450 m
(Syvitski i in. 1996). Powoduije to, ze te duze (nawet do 1000 m dtugosci), gteboko zanurzone goéry
osiadajg na podwodnym progu znajdujgcym sie na przedpolu $ciany lodu. Drugim czynnikiem
utrudniajacym ruch mniejszych gér lodowych jest tworzaca sie tu w czasie 8—-10 miesiecy gruba
pokrywa statego lodu morskiego, w ktdrg jak w putapke tapane sg mniejsze gory i odtamy lodowe.
W rezultacie, w strefie miedzy $ciang lodowca a gérami osiadtymi na podwodnym progu, tworzy
sig, zimg przymarzniety do bariery lodowca, "sikkusaq". Jest to eskimoska nazwa szerokiej strefy
wmarznietych w wieloletni 16d morski gér lodowych osiadtych na podwodnych progach. Jak podajg
Syvitski i in. (1996), gory lodowe "ztapane" w sikkusaq dryfujg w nim przez okoto 2 lata, pdzniej,
gdy wydostang sie na gtebsze wody, wolne od lodu morskiego, ich ruch w obrebie fiordu (pod wpty-
wem silnych tu pradéw ptywowych) ulega przypieszeniu. Na pokonanie diugosci fiordu najczesciej
potrzebujg 2 miesigce.

Najstarsze potozenie bariery lodowca Kangerlussuaq wyznaczono ze zdjecia lotniczego zro-
bionego w 1933 r. Wtedy byta ona wysunieta o okoto 5 km w stosunku do potozenia z lat 1972-
2004 znanego ze zdje¢ wykonanych przez satelity Landsat (1972, 1986, 1992, 2001) i ASTER
(2000, 2002, 2003, 2004). Stearn i Hamilton (2006) podaja, ze pomiedzy czerwcem 2004 r. a lip-
cem 2005 r. doszto do gwattownego cofniecia sie krawedzi Kangerlussuaq o okoto 5 km, skutkiem
czego pojawita sie olbrzymia liczba gér lodowych. Podobnie gwattowng recesje (0 4 km miedzy
sierpniem 2004 r. a sierpniem 2005 r.) przeszedt lezacy nieopodal (66.4°N) lodowiec Helheim
(Howat i in. 2005). Obie recesje odbywaly sie przy jednoczesnym bardzo duzym wzroscie predkosSci
ruchu lodowcow. Kangerlussuaq w latach 1988, 1996 i 2001 poruszat sie z predkos$cig okofo 5 km
na rok (Rignot i in. 2004), w 2003 r. przyspieszyt do 6 km/rok, a maksimum osiagnat w 2005 r. —
14 km/rok (Stearn i Hamilton 2006). Lodowiec Helheim w latach 1995-2001 poruszat si¢ z pred-
koscig okoto 8 km/rok (Rignot i in. 2004), w 2003 r. — 9 km/rok i maksimum, podobnie jak Kanger-
lussuaq, osiggnat w 2005 r. — 11 km/rok (Stearn i Hamilton 2006). Niektorzy badacze tg gwattowng
recesje obu lodowcow (podobnie jak i zlokalizowanego na zachodnim wybrzezu lodowca Jakobs-
havn) wigzg z obserwowanym w latach 90-tych XX wieku wyraznym cienieniem brzeznej partii lado-
lodu Grenlandii, ktére we frontalnej czesci poszczegoinych lodowcéw (Helheim pomiedzy 2001
a 2003 r. Scieniat 0 40 m; Howat i in. 2005) moze przyspieszy¢ uzyskanie przez nie ptywalnosci
(m.in. Abdalati i in. 2001) i w dalszej konsekwencji zmniejszenie oporu ruchu lodu. Z kolei inni
zwracajg uwage na to, e ta gwaltowna recesja odbywa sie latem, a wiec w czasie duzej ablaciji,
ktéra w ostatniej dekadzie XX wieku wydatnie wzrosta (Hanna i in. 2005), co niewapliwie przyczynia
sie do wiekszego nawodnienia lodu i w rezultacie przyspieszenia jego dezintegraciji (Zwally i in.
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2002, Joughin i in. 2004). Podobienstwo ostatnich zmian jakim podlegaja potozone stosunkowo
blisko siebie (300 km) lodowce Kangerlussuaq i Helheim sugeruje, ze zachodzi¢ one moga pod
wplywem jakiego$ regionalnego czynnika klimatycznego czy oceanicznego: wzrostu temperatury
powietrza lub oceanu czy spadku powierzchni lodéw morskich. Jezeli takie zwigzki zachodzg, to
nie sg one proste. By¢ moze musi zaistnie¢ caty taficuch sprezen zwrotnych i dopiero po przekro-
czeniu pewnych warto$ci progowych dany proces moze zaistnieé.

Niektére z lodowcdw wyprowadzajacych Grenlandii sg lodowcami szarzujgcymi. Jednym z nich
jest lezacy na wschodnim wybrzezu Sortebrae (68.8°N) drenujacy ptaskowyz Geikie, ktory prze-
chodzit szarze w 1950 r. i w latach 1992-1995. W czasie ostatniej szarzy, ktdra obejmowata dolny
(50 km) odcinek lodowca, czoto przesuwato si¢ z predkoscia do 21 m/dzien, co spowodowato awans
bariery o 10 km (Pritchard i in. 2005). W tym czasie lodowiec tracit, gtéwnie przez cielenie, od 3.9
do 7.3 km? lodu rocznie (Jiskoot i in. 2001). Cytowani autorzy sugeruja, ze mechanizm powstawania
szarzy wystepujacych na SE Grenlandii zblizony jest do tych, jakie powstajg na Alasce. Poniewaz
Sortebrae koriczy sie w stabo wcietej w lad zatoce, to bardzo szybko $wiezo powstate géry lodowe
mogty wyj$¢ na otwarte morze i w wodach Pradu Wschodniogrenlandzkiego dryfowaé na potudnie.
Jednakze ze wzgledu na silne potrzaskanie lodu i niewielkg migzszos¢ Sortebrae w partii brzez-
nej, powstate géry nie osiggaty zbyt duzych rozmiaréw, stad po dostaniu sie w relatywnie ciepte
wody szybko, jeszcze zanim dotarty do Kap Farvel) mogty ulegac stopnieniu.

Zachodnie wybrzeze Grenlandii, od Kap Farvel na potudniu po zatoke Disko, tworzg pasma
gorskie o zmiennej szerokosci (do 150 km), oddzielajace skraj ladolodu od wybrzeza. Na ich wynie-
sieniach rozwijajg sie lokalne koputy. Lodowce wyprowadzajace 16d z gtdwnej pokrywy zajmujg
wewnetrzne czesci gleboko weietych w lad fiordéw lub koriczg sie na ladzie (jak np. Frederikshaab
Ice Field (62.5°N) z szerokg na 25 km stopg oddzielong od morza przybrzezng réwning fluwiogla-
cjalng). Lodowce te w XX w. nie wykazywaty wigkszych zmian. Wieksze lodowce drenujace ladoldd
i produkujace bardzo duzo gor lodowych potozone s miedzy 61 a 62°N. Nalezg do nich lodowce
rejonu Narsarsuaq oraz lodowiec Narsalik (Sermilik, 62°N) uchodzacy do fiordu o tej samej nazwie.
Od tego ostatniego odtamuije sie tak duzo gor lodowych, Ze ze wzgledu na ich liczbe fiord czesto
jest trudno dostepny dla statkow. Wieksze géry powstate w rejonie Narsarsuaq moga, ze wzgledu
na rozktad gteboko$ci na przedpolu fiordéw, mie¢ problemy z wyjsciem na wody otwarte. JeZeli
nie osigda na przybrzeznych szkierach, to po wciggnieciu w wody Pradu Zachodniogrenlandzkiego
dryfujg na NW réwnolegle do brzegu Grenlandii. Mniejsze gory i odtamy jeszcze na wodach fiordow
bardzo szybko topnieja i rzadko kiedy wydostajq sie na zewnatrz (Karlsen i in. 2001).

Od Zatoki Disko poczynajac nadbrzezne gory stajg sie wezsze i skraj ladolodu coraz bardziej
zbliza sie do wybrzeza, tak, ze na pétnoc od fiordu Upernavik zaczyna wkracza¢ bezposrednio do
morza. Na odcinku od Zatoki Disko do fiordu Upernavik uchodzi szereg duzych lodowcow drenuja-
cych ladoléd (rys. 20). Wiekszo$¢ z nich cechuje duza predko$¢ ruchu i produktywno$¢ gor lodowych
(tab. 12). W zatokach Disko i Umanak znajduje ujscie kilka bardzo duzych i szybkich lodowcow,
od ktérych odtamuije sie corocznie 10-15 tys. gér lodowych, co stanowi ubytek okoto 93 km? lodu
(Valeur i in. 1996). Najwiekszym z nich jest Jakobshavn Isbrae (Sermeq Kujalleq) uchodzacy do
fiordu llulissat (Kangia), drenujacy okoto 6.5% powierzchni ladolodu (Joughin i in. 2004). Wedtug
Dolgushina i Osipovej (1989) powierzchnia tego lodowca byta szacowana na od 63.30 do 98.80
tys. km2, a wedtug najnowszych danych (Rignot i Kanagaratnam 2006) wynosi 92.08 tys. km?2.

PotoZenie frontu Jakobshavn Isbrae znane jest od 1850 roku, od czasu opublikowania mapy
Rinka. Weidick i in. (2004) podaja, Ze dalsze zmiany okreslono na podstawie map Hellanda (1875r.)
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i Hammera (1879-80), po 1950 r. wykorzystywano do tego celu zdjecia lotnicze, a po 1962 r. réw-
niez satelitarne. Rysunek 21 pokazuje zmiany potoZenia bariery Jakobshavn Isbrae poczynajac od
prawdopodobnie najwiekszego zasiegu, przypadajacego na koniec Matej Epoki Lodowej, a koriczac
na 2006 r. Przez pierwsze 100 lat, od 1850 do 1953 r., lodowiec cofnat sie 0 23 km. W tym czasie,
jak podaje Weidick i in. (2004), doszto réwniez do wydatnego (ponad 200 m) obnizenia wysokosci
frontu. Przez kolejne 10-lecie lodowiec cofnat sie o dalsze 3 km, po czym w latach 1963-2001 nasta-
pita stabilizacja potozenia bariery. W tych latach zaznaczaly sie tylko sezonowe (lato — zima) zmiany
jej pozycji szacowane na okoto 2.5 km. Nowy etap szybkiej dezintegraciji rozpoczat sie w pazdzier-
niku 2000 . i trwat do maja 2003 r. (Joughin i in. 2004) kiedy to doszto do na tyle duzego cofniecia
bariery (ponad 10 km), ze cze$¢ lodu wypetniajaca Tissarissoq stata sie izolowana. W tym czasie
odtamata sie prawie cata ptywajgce czeS¢ lodowca. Po 2003 r. recesja trwa nadal, cho¢ ze znacznie
mniejszq intensywnoscig. Wydaje sie, ze od 2005 r. bariera lodowa w rejonie pdtnocnego strumie-
nia lodowego (North Icestream) i czesci rodkowe; jest juz podparta, a czes¢ potudniowa (South
Icestream) by¢ moze jest jeszcze ptywajaca (rys. 21). Wedtug Weidicka i in. (2004) aktualne poto-
zenie bariery Jakobshavn Isbrae jest bardzo bliskie temu jakie zajmowata ona w okresie $rednio-
wiecznego optimum klimatycznego oraz 4000-5000 lat temu.
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Rys. 21. Zmiany zasiegu bariery lodowca Jakobshavn (Sermeq Kujalleq) w latach 1850-2006.
(w latach 1850-1964 na podstawie Attasu Arktiki (1985), 2001-2006 wedtug UNEP/GRID)

Cho¢ w Il potowie XX w. nastapita stabilizacja potozenia bariery Jakobshavn Isbrae, to predko$é
jego ruchu podlegata zmianom. Joughin i in. (2004) szacujg ja w 1985 r. na 6700 m/rok, aw 1992 r.
na 5700 m/rok. W latach 2000, 2001, 2002 i 2003 predko$¢ ruchu lodu szybko wzrastata i wynosita:
9400, 10000, 11900 i 12600 m/rok odpowiednio. Wedtug cytowanych autoréw, po 1997 r. lodowiec
Jakobshavn zaczat réwniez szybko cienieé¢, Srednio 15 m/rok. Rignot i Kanagaratnan (2006) podaja,
ze w 1996 r. od szerokiej na 10 km bariery odtamato sie 27 km3 lodu, natomiast w 2005 — 46 km3.
Wielkosci te zblizone sg do tych, ktére dla lat wezesniejszych podawali inni autorzy (tab. 12).

W 2006 r. szeroko$¢ bariery Jakobshavn Isbrae siegata 15 km. Front wznosi sie na wysoko$¢
blisko 80 m, a grubos¢ lodu w jego poblizu szacowana jest na 700 m. Zewnetrzna, okoto 5-8 km,
strefa brzezna unosi sie na wodzie pod wptywem funkcjonujacych tu ptywdw o wysokosci docho-
dzacej do 3 m. Przyczynia sie to do silnego potrzaskania lodu. Cielenie si¢ gér lodowych zachodzi
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w ciggu catego roku, jednakze zima fiord zamarza. Prowadzi to do gromadzenia sig lodu w dolnej
parti lodowca, przesuwania sie bariery, czyli sezonowego awansu. Latem, kiedy fiord rozmarza
dochodzi do gwattownego roztadowania nagromadzonego lodu — letniej recesji2*. Najczesciej od
Jakobshavn Isbrae odtamujg sie gory o nieregularnych ksztattach o powierzchni rzedu 0.5-1.0 km?
(Luckman i Murray 2005). Wigkszos¢ z nich to géry piramidalne o wysokosciach dochodzacych do
100 m. Géry takie mogg dos¢ szybko utraci¢ stateczno$¢ i jeszcze na wodach fiordu llulissat prze-
wroci¢ sie. Od czasu do czasu, zwtaszcza latem, obtamywac sie mogg duze gory stolowe o masie
przekraczajacej 0.4 km3. Takie gory przez dhugi czas dryfowa¢ moga zachowujac swojg pierwotng
pozycje. Gory odtamane od Jakobshavn Isbrae zbudowane sg z biatawego lodu czesto poprzecina-
nego pasami przezroczystego, niebieskawego lodu tworzacego sie w wyniku zamarzania wéd abla-
cyjnych w szczelinach lodowca. Poza gérami na wodach fiordu llulissat ptywa olbrzymia ilo$¢ gruzu
lodowcowego i odtamoéw gor lodowych i tworzy szerokie strefy silnie sttoczonego lodu (jammed brash
barier), ktore zimg zmarzaja. Wiekszos$¢ odtamanych gor aby przepchnaé sie przez ten sttoczony
l6d, wypetniajacy dtugi na 45 km fiord, potrzebuje od 12 do 15 miesiecy. Jezeli sg gteboko zanu-
rzone, to gromadzg sie przed progiem zamykajacym fiord. Dopiero po ponownym uzyskaniu
ptywalnosci zaczynajg dryfowac po zatoce Disko. Na potudnie od wyspy Disko wyjscie z zatoki
ograniczajg _kolejne podwodne progi i szkiery, natomiast przejscie lezace na pétnoc od wyspy jest
gtebokowodne i tg drogg gteboko zanurzone gory moga swobodnie dryfowac na otwarte wody
Cie$niny Davisa.

Pomiedzy fiordem Upernavik a Kap York (rys. 20) ladoldd coraz czesciej zaczyna wkraczaé
bezposrednio do morza. Na pdinoc od 72°N sg to szerokie lodowce wyprowadzajace (Rink, Uper-
navik, Giesecke), wypetniajace dtugie i gtebokie fiordy, a dalej na pdinocy, na brzegach Zatoki
Melville, ladoléd wkracza bezpo$rednio w morze. Miejscami, tam gdzie funkcjonujg szybkie stru-
mienie lodowe, obrywa sie Scianami o wysoko$ci 15-45 m, a gdzie indziej wkracza stabo nachylo-
nymi (3-8°) i mato uszczelinionymi powierzchniami na przybrzezne réwniny. Wedtug Valeura i in.
(1996) na tym odcinku wybrzeza co roku odtamuje sie ponad 60 km3 lodu. Jednym z najwiekszych
producentéw jest lodowiec Steenstrups uchodzacy do morza szerokim na 26 km frontem, zréwno-
wazonym hydrostatycznie. Kollmeyer (1980) podaje, ze moga sie od niego odtamywac gory o dtu-
gosciach przekraczajacyh 1 km. Podobnie duzy lodowiec lezy na pdtnocnym brzegu Zatoki Mellville.
Zdaniem Kollmeyera (1980) jeszcze na poczatku lat 70-rych XX w.pdtnocna cze$¢ lodowca Gades
charakteryzujaca sie wysokim na 27-29 m frontem byta ptywajaca, a potudniowa, gdzie wysokos$¢
Sciany rosta do 55 m, byta juz podparta. Zatoka Melville byta przez diugi czas jednym z najwazniej-
szych rejondw, w ktérych tworzyly sie grenlandzkie gory lodowe. Jednakze intensywne obtamywa-
nie si¢ lodu z tej czesci brzegu w latach 70-tych i 80-tych XX w. doprowadzito do takiego cofniecia
sie linii brzegowej, ze w koncu lat 80-tych XX w. stopy wielu klifow lodowych wynurzyly sie i procesy
obtamywania gor lodowych na tym odcinku brzegu niemal catkowicie ustaty. Pod koniec lat 90-tych
XX w. nastgpito ozywienie i obecnie ponownie wiele lodowcow produkuje duzo gér lodowych.

Na NW wybrzezu Grenlandii lezg trzy duze lodowce wyprowadzajace — Humboldt, Petermann
i Ryder (rys. 20), ktére w Il potowie XX w. cechowaly sie znaczng zmiennoscig obtamywania sie
gor lodowych. Szeroki na 10 km lodowiec Rydera, uchodzacy do fiordu Sherarda Osborna, w 1917 r.

24 Zimg 2005/2006 Jakobshavn Isbrae awansowat 0 4 km, a pozniej, do sierpnia 2006 r., cofnat sig 0 3 km
w stosunku do pozycji jakg zajmowat w lipcu 2005 r.
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siegat otwartego morza. Do lat 80-tych XX w. lodowiec cofnat sie o okoto 45 km i ulegt rozpadowi.
Powstato wtedy wiele bardzo duzych gér stotowych, ktére przez szereg lat wypetniaty fiord (Dol-
gushin i Osipova 1989). Wedtug Joughina i in. (1999) na lodowcu tym obserwowano szarze.

Lodowiec Humboldta (79-80°N) ma najdiuzszg bariere ze wszystkich lodowcow grenlandzkich
(111 km). Wkracza ona w morze w rozszerzeniu Cie$ny Naresa nazywanym Kane Basin. Grubo$¢
lodu jest bardzo duza i w strefie brzeznej szacowana na 400 m. Prawdopodobnie wieksza cze$¢
lodowca oparta jest o dno (Dolgushin i Osipova (1989). Z tej przyczyny odtamujace sie duze gory
lodowe zanim zaczng dryfowaé, to przez szereg lat pozostaja na miejscu gdzie powaoli sie rozkru-
szajg. Mniejsze, ptywalno$¢ uzyskujag w momencie powstania, i jezeli tylko zwartos¢ lodéw mor-
skich na to pozwala, szybko wigczajq sie w wody pradu funkcjonujacego w Ciesninie Naresa i wraz
z nim dryfujg na potudnie.

Lodowiec Petermanna zajmujacy szeroki na 40 km fiord o tej samej nazwie jest najdtuzszym
lodowcem wyprowadzajacym Grenlandii (ponad 100 km). Po raz pierwszy potozenie jego bariery
udokumentowano w 1871 r., w czasie ekspedycji Halla na statku "Polaris". W tym czasie, wedtug
Dolgushina i Osipovej (1989), caly fiord, do ktdrego uchodzi lodowiec, zajety byt przez géry rozne;
wielkosci i formy ale o jednakowej wysokosci. Do 1956 r. lodowiec cofnat sie o okoto 6 km. W 1970 r.
wysoko$¢ jego frontu nie przekraczata 3-4 m i nie obserwowano proceséw cielenia. Osiem lat
pozniej lodowiec Petermanna tworzyt brzeg lodowy na rozciagtosci okoto 16 km. W czeSci centralnej,
o szerokosci okoto 12 km, wysoko$¢ bariery nie przekraczata 2-7 m, na wschodzie rosta do 8-10 m
a na zachodzie (2.2 km szerokosci) do 9-10 m. Grubo$¢ lodu oszacowana w tym czasie przez
Higginsa (1991) takze byta zréznicowana i wynosita 40, 72 i 32 m odpowiednio. Podane rozmiary
wskazuja, ze brzezna partia Lodowca Petermanna ma charakter ptywajacego lodu szelfowego. Jak
wynika z analiz Joughina i in. (1999) predko$¢ ruchu lodu zmienia sie od 60 do ponad 1100 m/rok.
Przecietnie co 5-10 lat od lodowca Petermanna odtamujq sie bardzo duze ptyty lodu przypomina-
jace wyspy lodowe. Kollmayer (1980) ich rozmiary szacuje na 10x12 km, a grubo$¢ na 30-50 m.
Jezeli latem Ciesnina Naresa uwalnia sie od loddw morskich, to takie géry lodowe bardzo szybko
mogq zdryfowa¢ daleko na potudnie i dotrze¢ az do Wielkiej Lawicy Nowofundlandzkiej (rys. 21).
Na przyktad po gwattownym odtamaniu sie na przetomie lipca i sierpnia 2000 r. trzech wielkich ptyt
(wysp) lodu we wschodniej czesci lodowca, poczatkowo, kiedy na przedpolu lodowca wystepowat
gruby i mocno zwarty 16d morski, ruchy $wiezo powstatych gér byty ograniczone. W nastepnym
sezonie letnim, po rozpadzie pokrywy lodéw morskich, wyspy uzyskaty swobode i zaczely dryfo-
wac w strone Kanatu Kennedy'ego (fragment Ciesniny Naresa). Jedna z nich juz w pazdzierniku
dotarta do wyspy Bylota (2.6x2.3 km), gdzie do sierpnia 2002 r. byta uwieziona w cie$ninie Navy
Board. W sierpniu 2002 r. wznowita ruch i 25 pazdziernika tego roku, dryfujac wzdtuz wybrzezy
Ziemi Baffina, przecieta 70°N (2.4x2.0 km i 9 m wysokosci). Po nastepnych 6 miesigcach widziana
byta na wodach Wielkiej Lawicy Nowofundlandzkiej (46.5°N, 48°W) jako ptyta lodu o rozmiarach
480x230 m i wysoko$ci 10 m (Stoermer i Rudkin 2003, Peterson 2004). Podobnie duze tempo
cechuje i inne wyspy lodowe dryfujace po wodach Zatoki Baffina i Morza Labrador.

Wystepowanie w poblizu tras Zeglugowych i miejsc posadowienia wiez wiertniczych i eksplo-
atacyjnych, a takim rejonem jest Wielka Lawica?, tak duzych ptyt lodu moze stanowi¢ powazne
zagrozenie. Najwiekszg jak do tej pory wyspg lodowa, jaka zdryfowata w rejon Wielkiej Lawicy
byta ta, jaka napotkat jeden z konwojow Il wojny Swiatowej w kwietniu 1944 r. w pozycji 43°10'N

2 0d 1982 roku w NE czesci fawicy pracuje platforma "Hibernia", a od 2003 — "Terra Nova".
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i 49°33'W. Jej rozmiary okreslono na 1370 m dtugosci, 1100 m szerokosci i 18 m wysokosci. Bio-
rac pod uwage wystepujacy w ostatnich latach przespieszony rozpad lodéw szelfowych Wyspy
Ellesmere'a jak i duzq recesje wielu lodowcow NW i W Grenlandii, mozna uznaé, ze takie zagro-
Zenie rzyczywiscie wzrasta.

Liczba gor lodowych, jaka jednoczes$nie moze przebywaé na wodach przybrzeznych Grenlan-
dii jest réznie szacowana i ocena ta nie zalezy tylko od zmieniajgcych sie warunkow naturalnych.
W cze$ci uzalezniona jest ona od sposobu obserwacji. llustracjq, tej tezy moga by¢ informacje
podane przez Valeura i in. (1996). Wedtug tych autoréw w 1949 r. Miedzynarodowy Patrol Lodowy
(IIP, International Ice Patrol) wykonujacy swoje rutynowe patrole w rejonie Zatoki Baffina zaobser-
wowat na tych wodach 17 500 gér. Na wykonanych w tym samym roku zdjeciach lotniczych rozpo-
znano az 40 000 gor. Stad tez spotykane w literaturze (m.in. Valeur i in. 1996, Karlsen i in. 2001,
Crocker i in. 2004) informacje o roznej liczbie gér, wystepujacych na jakim$é akwenie w tych lub
innych latach, nalezy traktowaé jedynie jako pewne przyblizenie, nie pozwalajace jednak na petng
ocene zmienno$ci natezenia tego zjawisk w funkcji czasu.

Gdy duze, gteboko zanurzone géry lodowe powstaja w gtebi fiordéw, to wiele z nich w trakcie
dryfu w fiordzie osiada na podwodnych progach. Ponowny dryf moga rozpocza¢ dopiero po utracie
cze$ci swojej masy pod wptywem topnienia lub dezintegracji blokowej. Oba procesy wymagaja,
czasu, stad czesto osiadte gory zimujg w poblizu miejsca swojego powstania. Zimg tworzaca si¢
w fiordach pokrywa lodowa konserwuje wmarznigte w nig gory i op6znia ich mozliwy ruch na
poczatku kolejnego sezonu letniego. Przedpola wielu fiorddw potozonych w wysokich szeroko$-
ciach geograficznych sq przez wigkszg czesé roku blokowane przez 16d staty (fast ice). W takich
przypadkach wyjscie gor na wody otwarte mozliwe jest dopiero po rozpadzie tego lodu statego,
czyli na ogot w okresie od lipca do wrze$nia-pazdziernika. Gory, ktére odtamig sie na brzegu
otwartego morza moga od razu po swoim powstaniu, o ile na to pozwalajgq warunki batymetryczne,
rozpoczac dryf.

W | potowie XX w. wigkszo$¢ gor lodowych dryfujacych wzdtuz wschodniego wybrzeza Gren-
landii na potudnie odtamywata si¢ od lodowcdw potozonych w SE czesci wyspy. Obecnie gtownymi
zrodtami gér dryfujgcych wzdiuz wschodniego wybrzeza sg lodowce uchodzace do Scoresby Sound
(okoto 26 km? lodu rocznie) oraz intensywnie cielace sie w ostatnich latach lodowce Kangerlussuaq
i Helheim (rys. 22). Géry te, po wejsciu w wody Pradu Wschodniogrenlandzkiego niesione sg na
potudnie. Ze wzgledu na odlegto$¢, droge do Kap Farvel sg w stanie pokona¢ tylko duze gory.
Mniejsze, dryfujac w coraz to cieplejszych wodach zdazg wczesniej stopnieé. Tempo topnienia
kontrolowane jest przez 16d morski niesiony wraz z gérami w wodach tego pradu. W latach, w kté-
rych wynos wieloletnich, arktycznych lodéw morskich przez Cie$nine Frama jest duzy, znaczna
jego czes¢ (na ogot w postaci zwartych pasm budowanych przez mate kry o grubosci 2-3 m) moze
w wodach Pradu Wschodniospitsbergenskiego zdryfowaé daleko na potudnie, nawet na zachad
od Kap Farvel, do rejonu Fyllas Banke — na pétnoc od 63°N (jest to tzw. "Storis"). Wraz z lodami
morskimi do tego rejonu dotrze¢ mogq i géry lodowe pochodzace ze Srodkowej czy potudniowe;
czesci wschodniego wybrzeza Grenlandii. Im Storis bedzie wystepowat diuzej, tym wiecej gor
lodowych mniejszych rozmiaréw bedzie miato szanse dotrze¢ na zachdd od Kap Farvel. Na ogét
Storis tworzy sie co drugi rok. W latach 1958-1999, w rejonie Fyllas Banke, Storis najwczes$niej
pojawiat sie pod koniec lutego i najdtuzej trwat do konica lipca. Jezeli w okresie, w ktdrym w poblizu
Kav Farvel znajdujg sie géry lodowe, wiejg w tym rejonie diugotrwate, silne wiatry z NE, to wiekszo$¢
gér lodowych, zamiast by¢ wciggana w wody Pradu Zachodniogrenlandzkiego, zaczyna dryfowac
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na W lub SW (Mosbech i in. 2000). Takie géry po dostaniu sie na wody Morza Labrador bardzo
szybko topnieja, stad rzadko kiedy mozna je zauwazy¢ w wiekszej odlegtoéci niz 100-200 Mm na
S i SW od Kap Farvel. Te gory, ktére dryfujg w cieptych wodach Pradu Zachodniogrenlandzkiego
takze bardzo szybko sie rozpadaja, totez tylko niewielka ich liczba moze dotrze¢ dalej na pétnoc
niz do 65°N. Takie mocno juz zerodowane géry moga w potudniowej czesci Cie$niny Davisa zaczaé
dryfowaé na zachdd gdzie dotaczajg do gtéwnego strumienia gér dryfujacych na potudnie.

3
1
E ] i1 +
WE - Wyspa Ellesmere'a - . \ -
NF - Nowa Fundlandia S LIVLO!‘Z:_ a
Wit - Wielka tawica ‘av’fl} a ,” adgor e
FB - Fyllas Banke m_% Lodowee e
/ =
"‘t\ Iy .. Ry-Ryder
x ) WH( '% 10“““‘““‘“"’& Pe - Petermann
7 f ?’ NF fy) " Hu- Humboldt

; ). _/;‘m -—’74,. N ' Ka - Kange_rlussuaq
/er : Wl’_ . He - Helheim

i kY

Rys. 22. Gtéwne trasy dryfu gor lodowych Grenlandii, Wyspy Ellesmere'a i Ziemi Baffina.
Liczby w osi pradéw — predkos¢ dryfu gor lodowych w Mm na dobe

Na zachodnim wybrzezu Grenlandii wiekszos¢ gor lodowych, dryfujgcych pdzniej po Zatoce
Baffina i Morzu Labrador produkowana jest przez lodowce lezace na N od 68°N (rys. 22). Najwiece;
takich gor (10-15 tysiecy) odtamuije sie w rejonie zatok Disko i Umanak (okoto 95 km3 lodu rocznie).
Drugim obszarem intensywnego cielenia sie gor lodowych jest Zatoka Melville (co roku okoto 60 km?3
lodu). Roczna produkcja gor w tym rejonie szacowana jest na 25-30 tysiecy (40 tys. maksymalnie).
Wiele z gor lodowych powstatych w zatoce Disko, zaraz po tym jak wydostang sie na Ciesnine
Davisa, w wodach funkcjonujacej tu cyrkulacji cyklonalnej skreca na zachdd i w poblizu Cape Dyer
wiacza sie w wody Pradu Baffina i dalej wraz z nimi dryfuje na potudnie. Duze géry lodowe powstate
w okresie letnim w rejonie na pétnoc od zatoki Disko niesione sg przez Prad Zachodniogrenlandzki
do pdtnocnej czesci Zatoki Baffina, skad nastepnie, przez prady Baffina i Labradorski transporto-
wane sg na potudnie, w rejon Wielkiej Lawicy Nowofundlandzkiej (rys. 22). Duze gory, o zanurzeniu
przekraczajagcym 100-200 m, czesto zwalniajg i osiadajg na mieliznach. Inne, pod wptywem
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lokalnych cyrkulacji pradowych, wkraczajgq w przylegte cie$niny (np. do Lancaster Sound (deLange
Boom i in. 1982), Navy Board Inlet i Eclipse Sound w rejonie wyspy Bylota czy Cie$niny Hudsona)
lub wiezng w zatokach na wybrzezach Ziemi Baffina (Marko i in. 1982) i Labradoru. W wodach
Pradu Zachodniogrenlandzkiego na ogét pokonujg 2 Mm na dobe, a w momencie dostania sie
w jadro Pradu Baffina przyspieszajq do 6 Mm na dobe. W jadrze Pradu Labradorskiego géry mogg
jeszcze bardziej przyspieszy¢ (do 8-10 Mm na dobe; rys. 22). Przecietny czas transportu gory
lodowej od wyprowadzenia jej z fiordu potozonego w $rodkowym odcinku zachodniego wybrzeza
Grenlandii do dotarcia w rejon Nowej Fundlandii trwa 2 do 3 lat. Najszybciej dryfujace géry poko-
nuja te droge w czasie 11-13 miesiecy. Najwolniej, co zrozumiate, dryfujq najwigksze géry. One
tez najwczesniej zaczely by¢ sledzone. Obszerne oméwienie najwiekszych gor lodowych, ktére
w latach 1900-1992 zostaty raportowane na Zatoce Baffina i Morzu Labrador zawiera miedzy
innymi praca Newella (1993). Obecnie to tego celu wykorzystuje sie techniki satelitarne (Marko
iin. 1982).

Mimo, Ze rola lodu kontynentalnego w ksztattowaniu pokrywy lodéw na morzach Arktyki nie
jest znaczaca, zmiennos¢ transportu grenlandzkich goér lodowych przez Prad Labradorski wyka-
zuje interesujace zwigzki z ksztattowaniem sie pokrywy lodéw morskich na obszarze atlantyckiej
Arktyki. Chocby z tej przyczyny warto skrétowo zapoznaé sie z tq problematyka.

IIP (International Ice Patrol) prowadzi statystyke gér lodowych przekraczajacych réwnoleznik
48°N na wschod od Nowej Fundlandii. Mimo, ze dziatalno$¢ IIP rozpoczeta sie w roku 1913, zebrat
on dane o liczbie gor lodowych przekraczajacych réwnoleznik 48°N od 1900 roku. Dane te groma-
dzone sg jako liczby miesieczne w sezonie lodowym, ktdry rozpoczyna sig od pazdziernika, a kor-
czy we wrzesniu oraz sumy przekraczajacych w danym sezonie lodowym réwnoleznik 48°N gér,
bez rozrdznienia ich wielkosci. Sezon lodowy datowany jest na rok stycznia. Rozpoczynanie sezonu
lodowego od pazdziernika zwigzane jest ze specyficznym rozktadem pojawiania si¢ gér lodowych
(patrz rys. 23, tab. 13) w poszczegoinych miesigcach.

Tabela 13

Maksymalna, $rednia i jej odchylenie standardowe (SD) liczby gér lodowych przekraczajacych
w danym miesigcu 48°N w latach 1900-2005

X Xl XIl | I Il Y \ Vi Vil = VIl IX
Max 27 21 16 ¢ 112 ¢ 336 ; 529 ; 953 : 1017 ; 1030 : 335 : 132 : 69
Srednia | 1 1 1 3 15 60 : 119 : 147 : 84 30 8 ¢ 3
SD 39 36 30 123412 992 1451 16921242 56.7 | 197 . 96

Ciag IIP opisujacy liczby gér lodowych przekraczajacych 48°N w danym sezonie jest nieho-
mogeniczny. Zwigzane jest to z postepujacymi w czasie zmianami mozliwosci technicznych obser-
wacji gor lodowych i ich raportowania. W poczatkowym okresie, do lat 30-tych XX w., rejestracja
gory lodowej byta mozliwa po jej dostrzezeniu i ztozeniu raportu pisemnego. W owym czasie, ani
pozycja gory nie zawsze mogta zosta¢ precyzyjnie okreslona, ani tez nie wszyscy kapitanowie
raporty takie sktadali. Od lat 30-tych raporty byly przekazywane, wraz ze wzrostem liczby statkéw
wyposazonych w radiostacje, coraz czesciej drogg radiowg. W latach 40-50-tych coraz wiecej
statkéw handlowych byto wyposazane w urzadzenia radarowe, co pozwolito na identyfikacje gory
lodowej w ciemnosci lub warunkach ograniczonej widzialno$ci. Rozpoczeto réwniez obserwacje
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lotnicza; ta jednak byta mozliwa tylko w warunkach dobrej widocznosci i przy odpowiednio wysokim
putapie chmur. Od lat 60-tych, kiedy wyposazenie statkéw w urzadzenia radiolokacyjne stato sie
codziennoscia, kiedy wprowadzono systemy nawigacii hiperbolicznej (DECCA, LORAN) i facznosé¢
radiowa stata si¢ pewna, precyzja obserwacji gor lodowych wzrosta. Jednak nalezy zdawac sobie
sprawe z tego, ze statki, majac wiarygodne ostrzezenia IIP o rejonach skupief gor lodowych, uni-
katy tych rejondw, przez co liczba raportw, a tym samym i rownomierno$¢ rozktadu danych zmniej-
szyla sie. Przetomem stato si¢ wprowadzenie w poczatkach lat 70-tych obserwaciji satelitarnych
oraz obserwaciji lotniczych przy uzyciu radaréw skanujacych (Side-Looking Airborne Radar (SLAR)
i Forward Looking Airborne Radar (FLAR). Dopiero od tego momentu mozna mie¢ pewnos$¢, ze
obserwacje sg kompletne. Mozna sadzi¢, ze zwigkszajaca sie wraz z uptywem czasu liczba rejes-
trowanych gér lodowych w statystykach IIP jest w cze$ci wynikiem coraz doktadniejszych obserwacji.
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Rys. 23. Srednia liczba gor lodowych przekraczajacych 48°N w danym miesiacu w latach 1900-2005

Liczby gor lodowych przekraczajgcych corocznie 48°N przedstawia rysunek 24. Nietrudno
zauwazy¢, ze w szeregu tym wystepuje trend wzrostowy. Jego wartos¢ to +3.53(+1.53) géry lodo-
wej na sezon. Jest on istotny statystycznie (p < 0.023). W $wietle uwag na temat homogenicznosci
szeregu nie wydaje sie, aby do tej wartosci nalezato przywiazywac zbyt duzg uwage. W przekrojach
miesiecznych istotne trendy statystyczne zaznaczajg sie we wrzesniu (ujemny), marcu i kwietniu
(dodatnie). Te ostatnie frendy moga wskazywac na zachodzace zmiany w sezonie lodowym — poste-
pujace przyspieszanie poczatku intensywnego wyrzutu gér lodowych na Atlantyk i szybszy jego
koniec.

Niezaleznie od wszystkich zastrzezen, jakie mozna mie¢ tu w stosunku do danych Zrodiowych
nietrudno zauwazy¢ (rys. 24), ze liczby gor lodowych wykazujg duze, quasi-cykliczne wahania
0 dominujacym okresie 9-11 lat. Wiadomo, ze w okresach wzrostu liczby goér lodowych przekra-
czajacych réwnoleznik 48° ich potudniowy zasieg na Atlantyku Potnocnym wyraznie sie zwigkszat.
Wzrostowi liczby gér lodowych w latach 1926-1930 towarzyszyto "przebicie" Golfsztromu przez
Prad Labradorski, co doprowadzito do tego, ze géry lodowe pojawity si¢ na Atlantyku na potudnie
od Golfsztromu. W latach 20-30-tych. XX w. raportowano wystepowanie gér lodowych lub grow-
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lerow na wodach tropikalnych i subtropikalnych Atlantyku Pétnocnego (np. na NW od Bermudéw,
na S-SE od Azoréw, ...; Pilot Chart). Momenty wystepowania lokalnych miniméw przebiegu wyka-
zuja z kolei wyrazne zwigzki z momentami wystapienia na obszarze Europy Srodkowej ostrych lub
skrajnie ostrych zim. Takimi latami sg na przykiad rok 1917, 1924, 1931, 1940-1942, 1947, 1958,
1963, 1966, 1978, ...
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Rys. 24. Liczba gor lodowych przekraczajaca w sezonie lodowym 48°N (1900-2005)

Liczba przechodzacych przez réwnoleznik 48° na wschod od Nowej Fundlandii i wynoszonych
na Atlantyk gér lodowych stanowi funkcje catego szeregu zmiennych oraz czynnika losowego.
Jednym z wazniejszych czynnikdw regulujgcych liczbe gér lodowych, oprdcz nieznanego tempa
ich tworzenia sie i rozmiarédw poczatkowych, jest aktywno$¢ Pradu Labradorskiego i warunki
termiczne w okresie zimowym, poprzedzajacym przejécie gory przez linig rejestracji. W okresie,
kiedy nad obszarem funkcjonowania Pradu Labradorskiego zimg nastepuje intensywny sptyw
powietrza z N-NW temperatura powietrza jest niska, nastepuje przyspieszenie Pradu Labrador-
skiego i zwiekszenie jego przeptywdw. Gory lodowe, wmarznigte w 16d morski, w wodzie 0 ujemnej
temperaturze przemieszczajq sie na potudnie szybko, nie ulegajac destrukcji. W takiej sytuacji do
48°N dojdzie ich wigcej niz zazwyczaj.

Dzieki temu liczba przechodzacych w danym sezonie gér lodowych moze stanowi¢ po$rednig,
informacje o aktywnosci Pradu Labradorskiego. Wykorzystujac te zaleznosci stworzono klimatyczny
wskaznik aktywnosci Pradu Labradorskiego (Marsz 2003), ktéry wykazuje bardzo silne zwigzki
Z pozniejszym ksztattowaniem sie pokrywy lodéw morskich na morzach Barentsa i Grenlandzkim
(Styszyniska 2001)

Aktywnos¢ Pradu Labradorskiego i liczba przekraczajacych 48°N gér lodowych jest z kolei
wyraznie zwigzana z aktywnoscig, Golfsztromu w okresie zimowym i tworzeniem si¢ dodatnich
anomalii temperatury powierzchni oceanu w rejonie na SE od Nowej Fundlandii (Marsz 1997). Wzrost
temperatury i przeptywow w Golfsztromie w okresie od stycznia do marca pociaga za sobg zwiek-
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szenie baroklinowo$ci atmosfery w strefie przylegajacej do wybrzeza USA i tym samym wzrost
natezenia cyklonogenezy. Dodatnie anomalie powierzchni oceanu w rejonie potozonym na S i SE
od Nowej Fundlandii, tworzace sie jako skutek zwigkszonych przeptywow i wyzszej temperatury
wod Golfsztromu, powodujg zwiekszong frekwencije fal dtugich nad tym obszarem o takiej postaci,
ktéra kieruje gtebokie uktady niskiego cisnienia w rejon Morza Labrador — potudniowych rejonéw
Grenlandii. W zachodnich cze$ciach takich uktadéw rozwija sie bardzo silny strumief powietrza
z N-NW, prowadzacy do aktywizacji Pradu Labradorskiego. Opisany mechanizm nie ma bezpo-
Sredniego zwiazku z NAO, wystepuje zaréwno w czasie dodatnich, jak i ujemnych (czesciej) faz
NAO.

Taki mechanizm wspdtzalezno$ci miedzy aktywno$ciami Golfsztromu i Pradu Labradorskiego
prowadzi do istnienia paradoksalnych, lecz funkcjonalnie uzasadnionych zwigzkéw — migdzy $rednig
temperaturg powietrza z okresu styczen — marzec nad Cie$ning Florydzka a liczba gor lodowych
przekraczajacych 48°N w sezonie lodowym wystepuije istotna statystycznie korelacja dodatnia
(okoto +0.5, p < 0.000; patrz rys. 25). Teze o zwigzku liczby gor lodowych wyprowadzanych na
Atlantyk ze stanem termicznym Golfsztromu wysunat wczesniej von Post (1956), lecz postulowany
przez niego mechanizm? prowadzacy do istnienia takich zwigzkdw nie znalazt potwierdzenia
w pozniejszych badaniach autora.

In(GI + 1)

. y=5294 +0.72 - x + eps

R =0.497, ad}.R® = 0.23, F(1,103) = 25.3, p < 0.0000 |
-3 o -2 o -1 - 0 o 1 o 2 o 3
KWdt1-3

Rys. 25. Zwigzek miedzy standaryzowanymi odchyleniami temperatury powietrza okresu styczen — marzec
na stacji Key West w Cie$ninie Florydzkiej [oznaczenie KWdt1-3] a warto$ciami logarytméw naturalnych
z liczby (gor lodowych +1) przekraczajacych 48°N w danym sezonie lodowym [oznaczenie In(Gl + 1)].
Okres analizy 1900-2004.

% Mechanizm ten miat polega¢ wylacznie na termicznym oddziatywaniu wod Golfsztromu. Cieplejsze wody
Golfsztromu, poprzez ich transport wraz z pradami Pétnocnoatlantyckim i Irmingera miaty wedtug von Posta
(1956) trafia¢ do Pradu Zachodniogrenlandzkiego, podnosi¢ jego temperature i zwieksza¢ nastepnie tempo
obtamywania sie gér lodowych na wybrzezach zachodniej Grenlandii. Wigksza liczba gér miata by¢ nastepnie
wyprowadzana przez Prad Labradorski. Caty cykl od wzrostu temperatury wod Golfsztromu na wysoko$ci
Florydy do momentu zwiekszonego wyrzutu gor lodowych miat trwa¢ okoto 3 lat.
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Zmienna aktywnos$¢ Pradu Labradorskiego, ktéry wyprowadza duze ilosci silnie wychtodzonych
wod w rejon na pénoc od delty Golfsztromu, wywiera regulujacy wplyw na rozktad anomalii tempe-
ratury powierzchni oceanu w rejonie tworzenia sie Pradu Pétnocnoatlantyckiego (Deser i in. 2002).
Anomalie te wywierajg nastepnie wpltyw zaréwno na przebieg cyrkulacji atmosferycznej, jaka nastapi
w okresie nadchodzacej jesieni i zimy, jak réwniez na przenoszone przez Prad Pétnocnoatlantycki
zasoby ciepta. Oba te czynniki, oprécz innych dziatai o charakterze klimatycznym, wywierajq
aktywny wptyw na ksztattowanie sie pokrywy lodowej na morzach Grenlandzkim i Barentsa. Wedtug
badan Styszynskiej (2001), ktora wykorzystata do analiz szeregi z okresu 1972-1994 (23 lata)
najsilniejszy wptyw zmienno$ci wskaznika aktywnos$ci Pradu Labradorskiego (WPL) zaznacza sie
na Morzu Barentsa. Zmienno$¢ wskaznika WPL objasnia 50% (R=0.724) zmienno$ci powierzchni
lodéw na Morzu Barentsa w styczniu nastepnego roku, 31% w lutym nastepnego roku, 48% w marcu
(maksimum rozwoju powierzchni zlodzenia), 40-46% w maju, czerwcu i lipcu nastepnego roku.
Wraz ze wzrostem wartosci WPL, czyli wzrostem liczby gér lodowych przekraczajacych 48°N
w danym roku, w nastepnym roku, od stycznia do lipca powierzchnia lodéw na Morzu Barentsa
odpowiednio sie zmniejsza. Wptyw zmiennej aktywno$ci Pradu Labradorskiego na zlodzenie Morza
Grenlandzkiego jest stabszy — ogranicza si¢ tylko do trzech pierwszych miesiecy nastepnego roku
(styczen, luty, marzec), a same oddzialywania nie sq tak silne jak na Morzu Barentsa (objasnienie
zmian powierzchni lodéw odpowiednio 21, 29 i 22%). Znak oddziatywania jest taki sam (ujemny).
Zwigzkdw tych nie da sie wyjasni¢ wytacznym dziataniem NAO, stanowig one przejaw funkcjo-
nujacych w systemie hydro-klimatycznym uktadéw inercyjnych. Swiadczy o tym chocby roczne
przesuniecie czasowe miedzy dziataniem poszczegdlnych podsysteméw. Uktady te dziataja w czasie
i przestrzeni, przenoszac przez "pamie¢ oceanu” zmiany warunkow cyrkulacyjnych i termicznych
wystepujace na jakim$ obszarze (akwenie), z odpowiednim opdznieniem, na inny obszar.

Opracowanie i druk studium "Géry lodowe Arktyki" sfinansowano z dziatalno$ci statutowej Akademii Morskiej
w Gdyni (grant 326/DS/2007).
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