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Zarys tresci. Praca omawia model zmian powierzchni zlodzonej Arktyki typu ,biatej skrzynki”, opierajacy
sie na dwu zmiennych niezaleznych — wskazniku oznaczonym jako DGat, ktdry charakteryzuje intensywno$¢
cyrkulacji termohalinowej (THC) na Atlantyku Pétnocnym i wskazniku D, ktéry charakteryzuje cyrkulacje atmo-
sferyczng nad Arktyka. Objasnienie konstrukcji obu wskaznikdw i wartosci ich szeregéw czasowych przedsta-
wione jest w zatacznikach Z1 i Z2. Okres opracowania obejmuje lata 1979-2013 i jest limitowany dostepno$cig
danych o zmianach powierzchni lodéw morskich w Arktyce. Model liniowy opierajacy sie na tych zmiennych
objaénia ~72% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce i powyzej 65% wariancji powierzchni zlodzonej
w marcu (maksimum rozwoju powierzchni lodow) i wrzesniu (minimum). Gtéwna, role w ksztattowaniu tej zmien-
nosci odgrywa zmiennos$¢ cyrkulacji termohalinowej, rola cyrkulacji atmosferycznej jest niewielka i wykazuje silng,
zmienno$¢ sezonowa, Analiza tego modelu wykazata, ze rzeczywiste zaleznosci sq nieliniowe, a zmiany pokrywy
lodonej zachodzg w dwu odrebnych rezimach — ,cieplym” i ,chtodnym”. Rezim ,cieply” funkcjonuje w sytuacii,
gdy THC jest bardziej intensywna niz przecietnie (wskaznik DGsL > 0). Dochodzi wtedy do szybkiego spadku
powierzchni lodéw w okresie cieptym — zwtaszcza we wrzeéniu i powolnego spadku rozmiaréw pokrywy lodowej
w marcu, cyrkulacja atmosferyczna w tym rezimie odgrywa istotng role w ksztattowaniu zmian powierzchni lodéw.
Spadek natezenia THC ponizej przecigtnej (DGsL < 0), z opdznieniem okoto 6.letnim prowadzi, do przejscia do
rezimu ,chodnego”. W rezimie chtodnym nastepuje szybki przyrost powierzchni lodéw w okresie cieptym i bardzo
powolny wzrost powierzchni lodéw w marcu, rola cyrkulacji atmosferycznej w ksztattowaniu zmienno$ci pokrywy
lodowej staje sie nikta. Po dalszych kilku latach utrzymywania sie rezimu ,chlodnego” miedzyroczne zmiany
powierzchni zlodzonej stajg sie mate. Analizy zwiazkdw miedzy zmiennymi z przesunigciami czasowymi wyka-
zaly, ze cyrkulacja atmosferyczna nad Arktykq stanowi funkcje THC. W rezultacie, za gtdwng przyczyne zmian
powierzchni zlodzonej Arktyki nalezy uzna¢ rozciggniete w czasie dziatanie zmian intensywnosci THC, ktére
w rozpatrywanym okresie objasnia ~90% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej.

Stowa kluczowe: Arktyka, lody morskie, zmiany powierzchni lodow, czynniki sterujgce, model, cyrkulacja
termohalinowa, cyrkulacja atmosferyczna.

1. Sformutowanie zagadnienia

Powierzchnia lodéw w Arktyce w latach 1979-2015 wykazuje wzglednie systematyczny spadek.
O ile trend powierzchni zlodzonej w momencie maksymalnego rozwoju lodéw (marzec) w latach 1979-
2013 jest relatywnie niewielki (-27,7(£2,8 tys. km2rok) to w okresie minimum rozwoju (wrzesien)
trend jest bardzo silny (-89,2(£9,6) tys. km2-rok-'). Zmniejszanie sie powierzchni zlodzonej w cieptej
porze roku daje w rezultacie wysokg ujemng wartos¢ trendu rocznego (-48,6(x3,6) tys. km2 rok-).
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Tych bardzo silnych trendow nie sg w stanie reprodukowa¢ modele klimatyczne, w ktérych gtow-
nym czynnikiem sterujgcym zmianami powierzchni lodéw morskich jest tzw. ,wymuszenie radiacyjne”
i rosngca temperatura powietrza oraz wynikajace z jej wzrostu ,wzmocnienie arktyczne” (patrz np.
Manabe i Stouffer 1980, Kahl i in. 1993, Serreze i Francis 2006, Miller i in. 2010, Sou i Flato 2010,
Pavlova i in 2011, Serreze i Barry 2011, Rampal i in. 2011, Cavalieri i Parkinson 2012, Pavlova i Kat-
cov 2013, Pithan i Mauritsen 2014). Zaden z pojedynczych modeli A-OGCM nie tylko prawidtowo nie
prognozuje zmian, ale nie jest w stanie, po 2002 roku, odtworzy¢é nawet obserwowanej zmienno$ci
(Zhang i Walsh 2006, Stroeve, Kattsov i in. 2012). Usrednione wyniki modelowania réwniez nie dajq
zadawalajgcych wynikéw. Obserwowane trendy spadkowe sg o wiele wigksze (silniejsze) od modelo-
wanych (Stroeve i in. 2007, Holland i in. 2012, Stroeve, Serreze i in. 2012).

W latach 2008-2014 w bytej Katedrze Meteorologii i Oceanografii Nautycznej Wydziatu Nawiga-
cyjnego Akademii Morskiej w Gdyni prowadzono badania nad mechanizmami zmian powierzchni lodéw
morskich w Arktyce i Antarktyce. Gléwng uwage zwracano na dziatanie ,czynnikéw naturalnych’, ktére
reguluja, lub moga regulowa¢ zmiany powierzchni zlodzonej. Jednym z celéw tych badan byto opraco-
wanie modelu statystycznego, ktéry odtwarzatby makroskalowe zmiany powierzchni lodéw morskich
w Arktyce i pozwalat na prognoze powierzchni zlodzonej Arktyki w charakterystycznych momentach
(maksimum i minimum rozwoju, $rednia roczna, sezon nawigacyjny) z rocznym wyprzedzeniem.
Badania te prowadzono pod katem mozliwosci wykorzystania takiej prognozy dla wcze$niejszej oceny
mozliwosci pokonania Pétnocnej Drogi Morskiej (dalej PDM) przez statki handlowe bez specjalnych
wzmocnien lodowych (o klasie L2 i jej odpowiednikow: LU3, Ice-1B, IB) w sezonie nawigacyjnym.
Prace te zostaty zakoriczone w 2014 roku.

Celem tej pracy jest skrétowe przedstawienie wynikdw badan nad konstrukcjg modelu statys-
tycznego typu ,biatej skrzynki” (,white-box”)! opisujacego wielkoskalowe zmiany powierzchni lodow
morskich w Arktyce. Wybor zmiennych sterujacych oparty byt na wiedzy ,a priori” autora o mecha-
nizmach ksztattujgcych wielkoskalowe zmiany powierzchni zlodzenia, nie za$ o wyobrazenia na ten
temat prezentowane w literaturze przedmiotu. Konstrukcja tego modelu miata z zatozZenia silne ogra-
niczenia, miedzy innymi co do doboru zmiennych sterujgcych (niezaleznych) i ograniczeniu ich liczby
do uzasadnionego minimum, tak aby byly zachowane warunki matematyczne (statystyczne) szaco-
wania parametréw réwnan. Wczesniejsze analizy wykazaty, ze w pierwszym przyblizeniu uzasadnione
jest traktowanie wystepujacych zaleznosci jako liniowych. W przedstawionej pracy pominie sie szereg
aspektoéw majacych znaczenie dla konstrukcji prognozy, zwrdci natomiast uwage na te kwestie, ktére
majg istotne znaczenie dla zrozumienia funkcjonowania mechanizméw klimatycznych Arktyki.

Ztozono$¢ i dyskusyjnosé problemu powoduije, ze praca napisana jest w sposdb nietypowy. Opisy
przyjetych zmiennych niezaleznych oraz sposoby ich obliczania i tabelaryczne zestawienia ich warto$ci
zostaly wytaczone z tekstu pracy i zmieszczone sg w zatgcznikach. Ich wytgczenie poza podstawowy
tekst pracy wynika z tego, ze opisy zmiennych i zasady ich obliczania majg raczej charakter ,techniczny”
i rozbijajg ciag logiczny pracy. Przedstawienie informacji na ten temat wydaje sie jednak niezbedne
dla oceny wartosci modelu, jak rowniez dla mozliwo$ci sprawdzenia jego funkcjonowania, a tym samym
dla oceny przedstawianych dalej mechanizméw zmian pokrywy lodowej — i ogéiniej — klimatu Arktyki.

! Patrz np. Wikipedia (https://pl.wikipedia.org/wiki/Modelowanie_matematyczne; dostep 2015-07-09, lepiej:
https://en.wikipedia.org/wiki/Mathematical_model). Prezentowany model nie spetnia wszystkich wymogéw
modelu ,biatej skrzynki”, gdyz wiedza autora na temat zmian powierzchni lodéw Arktyki nie jest kompletna.
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2. Dane, ich zrodta, agregacja przestrzenna danych lodowych
2.1. Dane zrédiowe

Poréwnywalnymi ze sobg i w petni wiarygodnymi danymi o powierzchni loddw w catej Arktyce
dysponujemy od chwili rozpoczecia obserwacji satelitarnych wykorzystujacych rejestracje biernego
promieniowania mikrofalowego (AHRR, AVHRR). Nastapito to w koncu pazdziernika 1978 roku. Z tej
przyczyny zbiory charakteryzujace zlodzenie stanowig stosunkowo krétkie szeregi, co komplikuje
wszelkiego rodzaju szacunki i obliczenia.

Podstawowymi danymi wykorzystanymi w tej pracy sg informacje o powierzchni lodéw morskich.
Wykorzystano zbiér Goddard Space Flight Center (GSFC) nsidc0192_seaice_trends_climo/total-ice-
area-extent/nasateam/ (Total Ice-Covered Area and Extent) charakteryzujacy miesieczne powierzchnie
pokrywy lodowej poszczegdinych akwendw pdtkuli pdtnocnej, ktére stanowig regionalne ukfady inte-
gracji danych. Ze zbioru tego wykorzystano podzbiér gsfc.nasateam.month.extent.1978-2013.n
zawierajacy kolejne warto$ci powierzchni zlodzonej (extent)? tych akwendw. Dane te stanowig inter-
pretacje skanowan satelitbw wyposazonych w sensory AVHRR (SMMR, SSM/I i SSMIS) wykonanych
przy zastosowaniu algorytmu NASATeam (Cavalieri i in. 2003, Parkinson i Comiso 2008, Comiso
i Nishio 2008). W zbiorze tym brak danych dla grudnia 1987 roku (awaria sensoréw na satelicie: Ciot-
kosz 2007). Brakujace wartosci dla grudnia 1987 obliczono jako $rednie z listopada 1987 i stycznia
1988 roku. Poza tg jedng uzupetniong warto$cia, zbidr jest kompletny, wykorzystano wszystkie lata
okresu 1979-2013 (35 lat). Warto$ci ,$rednie roczne” obliczano jako $rednie arytmetyczne z warto$ci
miesiecznych w roku kalendarzowym (01-12). Specyficzna organizacja przestrzenna danych w tym
zbiorze powoduje, ze zastosowano odpowiednig agregacje danych, o czym dalej (patrz rozdziat 2.2).

Jednym z gtéwnych argumentéw przemawiajacych za wykorzystaniem tego wiasnie zbioru jest
to, ze zbiory Total Ice-Covered Area and Extent w wersji NASATeam i wersji Bootstrap sg wykorzys-
tywane do kalibracji wiekszosci modeli A-OGCM szacujgcych zmiany powierzchni lodowe;.

Wskaznik charakteryzujacy natezenie cyrkulacji termohalinowej i stan termiczny Atlantyku Pétnoc-
nego jednoczesnie, obliczano (patrz zatacznik 1) z wartosci temperatury powierzchni oceanu (SST —
Sea Surface Temperature). Wykorzystano do tego celu zbiér NOAA NCDC ERSST v.3b. (Smith i in.
2008), zawierajacy dane o miesiecznych wartosciach SST w polach 2°¢ x 2°A. Zbior ten stanowi
odpowiednio przetworzone (PC, EOF) pomiary in situ. Obejmuje on catq powierzchnie Oceanu Swia-
towego i zawiera dane od roku 1856 do chwili obecnej. Ze zbioru tego wybrano wartosci SST dla
powierzchni o okreslonych wspotrzednych geograficznych i okreslonych momentow, potrzebne dla
obliczenia szeregu czasowego wskaznika.

Wskazniki charakteryzujgce cyrkulacje atmosferyczng obliczano z danych bedacych miesiecznymi
warto$ciami cisnienia atmosferycznego na poziomie morza (SLP — Sea Level Pressure). Wykorzystano
do tego celu dane ze zbioru NOAA NCEP-NCAR CDAS-1 MONTHLY zawierajacego gridowe dane
SLP (podzbior CDAS-1 MONTHLY |Intrinsic MSL pressure (adres: http://iridl.Ideo.columbia.edu/expert/
SOURCES/.NOAA/.NCEP-NCAR/.CDAS-1/.MONTHLY/.Intrinsic/. MSL/). Jest to zbior wartosci SLP

2 Powierzchnia zlodzona — extent (km?). Powierzchnia morza pokryta lodem o zwartosci (koncentracji) od 15 do
100%. Jest to warto$¢ obserwowana (mierzona). Powierzchnia lodéw — area — stanowi warto$¢ przetworzong
z wartosci extent i informuje jaka powierzchnie zajmuje 16d, gdyby jego koncentracje sprowadzi¢ do 100%
(catkowite pokrycie wody przez l6d). Warto$¢ powierzchni zlodzonej danego akwenu jest zawsze wieksza od
Lpowierzchni lodéw” (area).
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w siatce gridowej 2,5 x 2,5° o rozdzielczosci miesiecznej. Zbiér jest kompletny, bez luk. Poczatek
zbioru datuje sie na styczen 1949, dane SLP stanowg wynik reanalizy (Kalnay i in. 1996). Ze zbioru
tego pobierano szeregi czasowe wartosci SLP dla punktdw o okre$lonych wspéirzednych, z ktérych
nastepnie obliczano wartosci odpowiednich wskaznikdw (patrz zatacznik 2).

Wskazniki AO (Oscylaciji Arktycznej) i NAO (Oscylacji Pétnocnego Atlantyku) pobrano z odpowied-
nich baz danych (.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/CWlink/daily_ao_index/ monthly.ao.index.b50.
current.ascii.table oraz climatedataguide.ucar.edu/climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-
index-station-based i //www.cru.uea.ac.uk/cru/data/nao/).

Badaniami objeto lata 1979-2013, czyli okres 35 lat. Wybér tego okresu jest determinowany przez
dostepno$¢ danych lodowych — tylko dla tego okresu istniejg wiarygodne i jednorodne, opracowane
wedtug takich samych algorytméw, dane o zmianach powierzchni zlodzonej w Arktyce. Przy opero-
waniu szeregami o tej dlugosci (n = 35), warto$¢ wspdiczynnika korelacji (r) osiagajacego granice
istotnosci statystycznej (p = 0,05) jest rowna |0,3345] (przyjmuije sie 0,335), a wspdtczynnika korelacji
osiggajacego granice wysokiej istotnosci statystycznej (p = 0,001) réwna |0,5189] (przyjmuje si¢ r =
0,520).

2.2. Regionalna organizacja danych w zbiorze Total Ice-Covered Area and Extent,
integracja danych lodowych przyjeta w badaniach

Rozdzielczos¢ przestrzenna zbioru Total Ice-Covered Area and Extent jest nieduza. Caty obszar
okre$lony mianem ,Arktyki”, nazwany w zbiorze powierzchni zlodzonej ,TotalArc” sktada sie z 9 pod-
obszaréw o umownych nazwach: Okhotsk (Morze Ochockie i pdinocne fragmenty Morza Japonskiego),
Bering (Morze Beringa), Hudson (Zatoka Hudsona wraz z Cie$ning Hudsona i Basenem Foxe’a), Baffin
(potaczone akweny Zatoki Baffina, Cie$niny Davisa i Morza Labrador), Grnland (Morze Grenlandzkie,
Ciesnina Dunska i otaczajace akweny), BarKara (potaczona powierzchnia morz Barentsa i Karskiego),
ArctOcn (potaczona powierzchnia wod ,wokétbiegunowych” oraz morz przy wybrzezach Azji od Przy-
ladka Czeluskina na wschdd, wod potozonych na poinoc od wybrzezy Ameryki Potnocnej i Grenlandii),
CanArch (Archipelag Kanadyjski) i StLawr (Zatoka Swigtego Wawrzyrica). Dla kazdego z nazwanych
akwendw istnieje sekwencyjny podzbiér danych informujacych o miesiecznej powierzchni zlodzenia
(extent).

Trzeba tu zauwazyc, Ze granice poszczegoinych akwendw dla ktorych nastepuje agregacja danych
w zbiorze Total Ice-Covered Area and Extent nie pokrywajg sie z ogélnie przyjetymi granicami mérz.
Szczegolnie wyraznie odbiegajg od przyjetych przez Miedzynardowe Biuro Hydrograficzne w Monaco
(dalej MBH) granice ,Oceanu Arktycznego”(ArctOcn), do ktérego w zbiorach NSIDC oprécz Morza
Arktycznego wiaczono morza szelfu syberyjskiego na wschéd od Tajmyru (Laptiewéw, Wschodnio-
syberyjskie i Czukockie) oraz morza Beauforta i Lincolna, ale nie wtaczono mérz Grenlandzkiego,
Barentsa i Karskiego. Z kolei podzbiér o nazwie BarKara stanowi sumaryczng powierzchnig zlodzong
na dwu morzach — Barentsa i Karskim, na ktérych zmiany powierzchni pokrywy lodowej zachodzg
w odrebnym rytmie — z przesunieciem czasowym. Réwniez granice Morza Grenlandzkiego (Grnland)
wyraznie odbiegajg od formalnych granic, w jakich wyznacza je MBH.

Zatoka Swietego Wawrzyrca, Morze Ochockie i pétnocne czesci Morza Japonskiego nie sg
czesciami Arktyki. Morze Beringa stanowi potnocng cze$¢ Pacyfiku i mimo tego, ze jego pétnocne
cze$ci znajdujg sie w strefie klimatu arktycznego i subarktycznego, tradycyjnie nie jest zaliczane do

252



morz Arktyki. Tak wiec warto$¢ sumy powierzchni zlodzonej podawana w tym zbiorze jako ,cata
Arktyka” (TotalArc) przedstawia w okresie zimowym zawyzone warto$ci powierzchni zlodzonej w sto-
sunku do tej, jaka rzeczywiscie wystepuje w Arktyce. Ze wzgledu na cel pracy analize ograniczy sie
do akwendw wchodzacych w sktad Arktyki.

Wszystkie akweny skiadajace sie na morza arktyczne mozna rozdzieli¢ na dwie czesci. Wigkszg
powierzchniowo cze$¢ morz Arktyki stanowi domena Oceanu Atlantyckiego, rozciggajaca sie miedzy
biegunem pétnocnym a wybrzezami Grenlandii, pétnocnymi wybrzezami Eurazji i Ameryki Pétnocnej.
Druga, mniejszg czescig Arktyki, jest jej czes¢, na ktdrej wptywy klimatyczne Oceanu Atlantyckiego
sg ograniczone, same za$ akweny pozostajg pod wiekszym wptywem klimatycznym kontynentu pét-
nocnoamerykanskiego.

W sktad atlantyckiej domeny Arktyki wchodzg powierzchnie zlodzenia zawarte w trzech podzbio-
rach zbioru Total Ice-Covered Area and Extent. Morze Grenlandzkie (Grnland), morza Barentsa i Kar-
skie (BarKara) oraz Ocean Arktyczny (ArcOcn). Miesieczne i roczne sumy powierzchni zlodzonych
tych akwendw tworzg szereg nowej zmiennej, ktorg okreslono mianem ,Arktyki Wiasciwej”s. Nazwa
,Arktyka Wrasciwa”, odréznia akweny Arktyki stanowigce domene atlantyckg Arktyki, czyli akweny
znajdujace sie w bezposrednim otoczeniu bieguna pdétnocnego, a znajdujace sie w zasiegu silnego
wpltywu hydrologicznego i klimatycznego Wéd Atlantyckich, od pozostatych czesci Arktyki, ktore mozna
okresli¢ mianem ,Arktyki Amerykanskiej”.

W skiad Arktyki Amerykariskiej wchodzg zbiory charakteryzujace zlodzenie akwendw wystepu-
jacych w podziale NSIDC pod nazwami: Archipelag Kanadyjski (CanArch), Zatoka Baffina (Baffin;
bedaca w zbiorze sumg powierzchni zlodzonych Zatoki Baffina, Cie$niny Davisa i Morza Labrador)
oraz Zatoka Hudsona (Husdon; bedaca w zbiorze sumg powierzchni zlodzonych na Zatoce i Cie$ni-
nie Hudsona oraz w Basenie Foxe’a). Dalej, w tabelach dla oszczgdno$ci miejsca, uzywac sie bedzie
nazw akwendw w takiej postaci, w jakiej oznaczone sg w zbiorze.

Suma powierzchni zlodzonych na akwenach ,Arktyki Wiasciwej” i ,Arktyki Amerykanskiej” tworzy
kolejng zmienng, bedacy powierzchnig zlodzong Arktyki. Ta ostatnia oznaczona jest jako Arktyka (c)
[cata Arktyka]. Potozenie tych akwenéw oraz rozktad ich granic w zbiorze NSIDC przedstawia rycina 1.

Powierzchnia akwendw, sktadajacych sie na powierzchnie mérz Arktyki w zbiorze Total Ice-Cove-
red Area and Extent jest silnie zroznicowana. Najmniejsza Srednia roczna powierzchnia zlodzona
obserwowana jest na akwenie Archipelagu Kanadyjskiego, najwieksza — na ,Oceanie Arktycznym”.
Rdznica rocznych powierzchni zlodzonych na akwenach Arktyki Wtasciwej i Arktyki Amerykanskie;
jest niemal czterokrotna.

Duze zréznicowanie pokrywy lodowej na poszczegdlnych akwenach, wynikajace po czeéci z ich
rozmiardw, jest czynnikiem, ktory musi zosta¢ wziety pod uwage przy ocenie zmian i potencjalne;
zmienno$ci powierzchni zlodzonej. Dalej zestawi sig $rednie roczne (1979-2013), odnotowane mini-
malne i maksymalne roczne powierzchnie zlodzone poszczegdlnych akwendw oraz ,Arktyki Wiasci-
wej”, ,Arktyki Amerykanskiej” i catej Arktyki, stanowigcej sume powierzchni Arktyki Wtasciwej i Arktyki
Amerykanskiej (tab. 1).

3 Zrezygnowano z nazwy ,Arktyka Atlantycka’, ze wzgledu na to, ze okreélenie to posiada juz ugruntowane zna-
czenie — pod tym mianem rozumie si¢ powszechnie akweny mérz Grenlandzkiego, Barentsa i Karskiego oraz
przylegajace bezposrednio do pétnocnych granic tych mérz czesci Morza Arktycznego, wraz z wybrzezami
wschodniej Grenlandii i wyspami na tych morzach. Dziwne bytoby, gdyby np. morza Czukockie czy Beauforta
okreslac jako czesci Arktyki Atlantyckiej.
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Obszary — Areas:

AO - ,Ocean Arktyczny” — Arctic Ocean (ArctOcn),

B-K — morza Barentsa i Karskie — Kara and Barents Seas
(BarKara),

G — Morze Grenlandzkie — Greenland Sea (Grnaind),

CA — Archipelag Kanadyjski — Canadian Archipelago
(CanArch),

H — Zatoka i Cie$nina Husdona — Hudson Bay (Hudson),

B - Zatoka Baffina, Cie$nina Daviesa i Morza Labrador —
Baffin Bay/Labrador Sea (Baffin),

SL - Zatoka Sw. Wawrzyrica — Gulf of St. Lawrence,
Be — Morze Beringa — Bering Sea,
Okh — Morze Ochockie — Seas of Okhotsk and Japan

Ryc. 1. Obszary integracji danych powierzchni zlodzonej (extent) morz arktycznych w zbiorze
Total Ice-Covered Area and Extent. Suma powierzchni zlodzonych AO, B-K i G tworzy nowa jednostke
regionalng (zmienng), okreslong nazwa ,Arktyka Wiasciwa’. Suma powierzchni zlodzonych CA, Hi B
tworzy jednostke regionalng okreslong mianem ,Arktyka Amerykanska”. Suma powierzchni zlodzonej

LArktyki Wiasciwej” i Arktyki Amerykanskiej tworzy powierzchnig zlodzong ,catej Arktyki”

Fig. 1. The areas of data integration of sea ice extent of the Arctic seas in the set
of Total Ice-Covered Area and Extent used in this work. The sum of area of the AO, B-K and G
creates a new regional unit (variable) defined as ‘the Proper Arctic’. The sum of the areas CA, Hand B
creates a regional unit known as the ,American Arctic ". The sum of the sea ice extent
of the "Proper Arctic" and the American Arctic forms the area of sea ice extent of the ‘Entire Arctic’.

Przegladajac tabele 1 nietrudno zauwazy¢, ze podstawowa cze$¢ Sredniej rocznej powierzchni
zZlodzonej catej Arktyki tworzy powierzchnia zlodzona ,Arktyki Wiasciwej”. Stanowi ona okoto 80 (do-
kladnie 79,16) procent Sredniej rocznej (1979-2013) powierzchni zlodzonej catej Arktyki. Z tego wzgledu
zmiany rocznej powierzchni zlodzonej w ,Arktyce Wiadciwej” determinujg zmienno$¢ powierzchni
zlodzonej w catej Arktyce, objasniajac w catej Arktyce ponad 92% wariancji rocznej powierzchni zlo-
dzonej. Z kolei, dominujaca role w ksztattowaniu rocznej powierzchni zlodzonej ,Arktyki Wiasciwej”
odgrywa jej najwiekszy akwen — ,Ocean Arktyczny”, ktéry stanowi 77,3% jej powierzchni zlodzonej.
W efekcie tych czysto geometrycznych zaleznosci, zmiany rocznego zlodzenia na ,Oceanie Arktycz-
nym” objasniajg 82,4% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej ,Arktyki Wiasciwej” i az 80,8% po-
wierzchni zlodzonej catej Arktyki. Mozna wiec stwierdzi¢, ze zasadniczg role w ksztattowaniu zmian
rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce odgrywajg roczne zmiany powierzchni zlodzonej zacho-
dzace na ,Oceanie Arktycznym”.

W okresie maksymalnego rozwoju lodéw (marzec), ze wzgledu na odmienny rytm mozliwych
zmian powierzchni zlodzonej na poszczegdlnych akwenach, rola ,Oceanu Arktycznego” w ksztatto-
waniu zmienno$ci powierzchni zlodzonej ,, Arktyki Wiasciwej” jest nikta. ,Ocean Arktyczny” corocznie
w marcu-kwietniu jest catkowicie pokryty lodem — powierzchnia zlodzona na nim nie wykazuje zmian
miedzyrocznych, przez co nie wnosi zmienno$ci do zmiennosci powierzchni zlodzonej ,Arktyki Wias-
ciwej”, podobnie jak do zmienno$ci zlodzenia ,catej Arktyki”. Na akwenie ,Arktyki Wtasciwej” catq
zmienno$¢ maksymalnej powierzchni zlodzonej generujg zmiany zasiegu lodéw zachodzace w marcu
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Tab. 1. Srednie roczne (1979-2013) powierzchnie zlodzone na poszczegdinych akwenach
skfadajacych sie na ,Arktyke Wiasciwg” i ,Arktyke Amerykanska”, minimalne i maksymalne

roczne powierzchnie zlodzenia oraz rok ich wystapienia (w nawiasie)

Table 1. Average annual (1979-2013) of sea ice extent on individual sea areas that make up
the ‘Proper Arctic’ and ‘American Arctic’, the minimum and maximum annual sea ice extent
and the year of their occurrence (in parentheses).

Obszar - Area Srednia — Mean Min (rok — year) Max (rok — year)
Arktyka Wtasciwa — Proper Arctic 8693,02 7660,15 (2012) 9282,52 (1992)
wtym; Grnland 652,05 528,18 (2004) 814,82 (1988)
inclu dinQ: BarKara 1272,44 757,28 (2012) 1575,63 (1982)
ArctOcn 6768,52 6300,65 (2007) 6979,45 (1983)
Arktyka Amerykanska — American Arctic 2289,42 1938,95 (2010) 2654,25 (1983)
W tym: Baffin 788,95 606,61 (2010) 1050,20 (1983)
including: Hudson 803,82 675,28 (2010) 907,90 (1992)
CanArch 696,65 652,47 (2012) 735,02 (1979)

cata Arktyka — Entire Arctic
(Proper Arct)i/c & American Arctic) 10982,44 9769,83 (2012) 11784,92 (1982)

na morzach Grenlandzkim (Grnland), Barentsa i Karskim (BarKara). Podobnie — w ,Arktyce Amery-
kanskiej” — miedzyroczng zmienno$¢ maksymalnej powierzchni zlodzonej generuje zmienno$¢ zlo-
dzenia na Morzu Labrador i Zatoce Baffina (Baffin), gdyz akweny oznaczone jako Archipelag Kana-
dyjski (CanArch) i Hudson sg corocznie, od lutego do kwietnia, w 100% pokryte lodem.

3. Zalozenia wyjsciowe konstrukcji modelu

Zatozono wstepnie, ze model ma by¢ modelem statystycznym, o jak najprostszej, pod wzgledem
obliczeniowym, postaci. Wcze$niejsze badania (np. Marsz 2007, 2008) wykazaty, ze zaleznosci miedzy
zmianami powierzchni lodéw a pojedynczymi czynnikami regulujgcymi te powierzchnie majg charakter
liniowy. Spowodowato to, ze w pierwszym przyblizeniu przyjeto, ze model bedzie miat posta¢ regres;ji
wielokrotnej, w ktorym zmienng zalezng bedzie powierzchnia zlodzona danego akwenu, a zmiennymi
obja$niajacymi (niezaleznymi) zmienne, ktére wywieraja najsilniejszy wptyw na zmienno$¢ zmiennej
zaleznej. Zmienne zalezne sg znane — szeregi ich wartosci zostaty obliczone z danych ze zbioru
nsidc0192_seaice_trends_climo/total-ice-area-extent/nasateam/. Kazdy szereg zmiennych zaleznych
liczy 35 wartosci (obserwacii). Sg to powierzchnie zlodzone Arktyki Wiasciwej (AWH), Arktyki Amery-
kanskiej (AAm) i catej Arktyki (AR(c)).

Aby estymowacé stabilne i wiarygodne parametry réwnania (wyraz wolny i wartosci wspotczynnikow
regresiji), na jedng zmienna niezalezng powinno przypada¢ nie mniej niz 10 obserwacii (patrz: Draper
i Smith 1973, Statistica PL, t.I, 1997, s. 1636). Cel konstrukcji modelu wymaga bezwzglednego spet-
nienia wymogu stabilno$ci réwnan. Wobec niewielkiej licznosci obserwacji (35 przypadkéw) wyjasnia
to, ze réwnanie regresji nie moze zawieraC wigcej niz trzy zmienne niezalezne (objasniajace). Nato-
miast zmniejszenie liczby zmiennych objasniajacych ponizej 3 podniesie stabilno$¢ réwnan i ich istot-
no$¢ statystyczng. Taki model, opierajacy sie na najmniejszej mozliwej liczbie zmiennych objaénia-
jacych (niezaleznych) jest modelem minimalistycznym.

Warto$ci zmiennych niezaleznych (objasniajacych) réwniez sg znane (o czym dalej). Problem
zatem sprowadza si¢ do oszacowania parametrow réwnania liniowego A, b, ¢, d, dysponujac szeregami
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czasowymi warto$ci zmiennej zaleznej (objasnianej: E(m,x)) i szeregami czasowymi warto$ci zmien-
nych niezaleznych (objasniajacych: z1, z2 i z3):

E(m,x) = A +b(z1) + ¢(z2) + d(z3)

gdzie: E(m,x) — warto$¢ powierzchni zlodzonej (extent) z momentu m, na akwenie x, A — wyraz wolny,
b — wspdiczynnik regresji stojacy przed zmienng z1, ¢ — wspétczynnik regresji stojacy przed zmienng
z2, d — wspotezynnik regresji stojacy przed zmienng z3.

Zadanie jest zatem trywialne. Estymacja parametrow réwnania zostanie przeprowadzona metoda,
najmniejszych kwadratéw, przy wykorzystaniu odpowiednich modutéw profesjonalnego programu
statystycznego (Statistica PL). Momenty m, dla ktérych bedzie sie estymowaé parametry réwnania to
moment najwiekszego rozwoju pokrywy lodowej, czemu przecietnie odpowiada $rednia powierzchnia
Zlodzona w marcu (oznaczenie 03), moment minimalnego rozwoju powierzchni zlodzonej, co przypada
na wrzesien (oznaczenie 09) oraz $rednia roczna powierzchnia zlodzona (oznaczenie RK).

Przyjeto nastepnie, ze dla obliczania wartosci E(m,x) szeregi zmiennych z1, z2 i z3 muszg by¢
takie same, czyli tworzy¢ ,uniwersalny” komplet dla wszystkich akwendw, przy czym w konkretnych
przypadkach (dany akwen i moment) liczba zmiennych objasniajacych moze by¢ mniejsza od trzech.

Wszystkie wspdtczynniki regresji i wartosci wyrazow wolnych poszczegdlnych réwnan muszg
by¢ statystycznie istotne (sprawdzenie testem t), tym samym kazde réwnanie powinno by¢ statystycznie
istotne (sprawdzenie testem F). Dodatkowo, na wykresach rozrzutu zostanie oceniona liniowo$¢
réwnania oraz wystepowanie ewentualnych warto$ci odstajacych estymowanej zmiennej zalezne;
wzgledem jej warto$ci obserwowanych, a takze przeprowadzona analiza reszt, ze zwrdceniem szcze-
g6Inej uwagi na ich rozktad (spetnienie warunku normalnego rozktadu reszt). Za dopuszczalny stan
a priori uznaje sie taki, w ktorym oszacowana warto$¢ odstajgcej zmiennej objasnianej (powierzchnia
Zlodzona) bedzie wieksza od obserwowanej. Sytuacja odwrotna, kiedy oszacowana odstajaca wartosé
zlodzenia jest znacznie mniejsza od warto$ci obserwowanej traktowana bedzie jako niedopuszczalna
(dyskwalifikujgca model)4.

4. 0 wyborze zmiennych sterujacych (niezaleznych) i ewolucji modelu

Sposrod potencjalnych licznych zmiennych niezaleznych, ktdrych zmienno$¢ moze determinowaé
przebieg zmian powierzchni zlodzonej Arktyki, wybrano te, ktére w sposob oczywisty i realny moga
sterowaC zmianami bilansu lodu morskiego na jej akwenach. W zwigzku z powyzszym w dalszej
cze$ci pracy zmienne te bedg nazwane zmiennymi sterujgcymi.

Roczny bilans lodu Arktyki jest réznicg migdzy ,produkcjg” lodu na powierzchni poszczegdinych
akwendw Arktyki a stratami lodu na tych akwenach. Wykazuje on periodyczng zmienno$¢ sezonowg,
i aperiodyczng zmienno$¢ miedzysezonowa, i miedzyroczng. Migdzyroczne zmiany powierzchni zlo-
dzonej stanowig funkcje miedzyrocznych zmian objetosci (masy lodu) w Arktyce. Zmiany powierzchni

4 Zatozenie takie poczyniono ze wzgledu na potencjalnie praktyczne zastosowanie tego modelu (jako prognozy).
Nierealnie niskie szacowane powierzchni lodowej w stosunku do obserwowanej stwarza stan zagrozenia dla
statku, jego zatogi i fadunku, i zawsze pociggnie za sobg straty ekonomiczne, co podwajnie dyskwalifikuje
model. Przeszacowanie powierzchni zlodzonej nie wprowadza niebezpieczenstwa dla statku, moze natomiast
prowadzi¢ jedynie do strat ekonomicznych ze wzgledu na zaniechanie podrézy przez PDM lub opéznienie jej
rozpoczecia. Przyjeto tu priorytet bezpieczenstwa nad ekonomia,
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Zlodzonej stanowig nieliniowg funkcje zmian objetosci lodu, ta ostatnia jednak jest szacowana dla catej
powierzchni pétkuli péinocnej na N od 45°N (PIOMAS - Pan-Arctic Ice Ocean Modeling and Assimi-
lation System). Dla samej Arktyki (w przyjetych granicach) brak danych dla przeprowadzenia wiary-
godnych analiz. Zmusza to korzystania z danych o zmianach warto$ci powierzchni zlodzonych.

Analizujgc zmienno$¢ miedzyroczng, powinno rozpatrywac sie ten bilans w cyklach rocznych nie
pokrywajacych sig z granicami roku kalendarzowego — w okresie ,produkcji” lodéw (sezon zamarzania
i utrzymywania sie pokrywy lodowej) i w okresie ,strat lodéw” (od poczatkdw sezonu topnienia, do
momentu poczatkéw odtwarzania sie pokrywy lodowej). Praktycznie granica takiego okresu bilanso-
wania powinna przypada¢ na pierwszg lub drugq dekade wrze$nia.

Proba takiego oszacowania bilansu lodow jest jednak z géry skazana na niepowodzenie i z tego
wzgledu pozostanie sie przy szacowaniu rocznych zmian zlodzenia, przy przyjeciu za okres bilansowy
roku kalendarzowego. Po pierwsze okres tworzenia si¢ i utrzymywania pokrywy lodowej nie jest
synchroniczny — ma on rézne momenty poczatku i kofica na poszczegdinych akwenach. Rézna jest
intensywnos$¢ proceséw zamarzania na poszczegoinych akwenach, na dodatek intensywnos$¢ ta
zmienia sie na tych akwenach z roku na rok. Straty lodu na poszczegdinych akwenach zachodzg
w wyniku destrukcji objetosci lodows, ale réwniez w wyniku dryfu lodéw. Dryf lodéw komplikuje
obliczanie bilansu lodéw w cyklach rocznych, gdyz dostawa lodu przez dryf na dany akwen z innego
akwenu powieksza jego bilans lodowy niezaleznie od wystepujacych tam warunkdw ,termodynamicz-
nych”, jednoczes$nie moze zmniejszac bilans lodow na akwenie, z ktérego 16d zostaje zdryfowany. Dryf
lodéw nie wykazuje Scislejszego zwigzku z okresami tworzenia sig i topnienia lodéw, cho¢ w okresie
topnienia lodéw odgrywa wieksza role w ksztattowaniu zmiennosci powierzchni zlodzonej, niz w okresie
utrzymywania sie wzglednie trwatej pokrywy lodowej. Nadto, dryf lodéw, ktdry uwarunkowany jest
przez cyrkulacje atmosferyczna, jest zmienny w czasie i przestrzeni.

W rezultacie powstaje bardzo skomplikowany obraz zmian bilansu lodu, a zatem réwniez zmian
powierzchni zlodzonej w funkcji czasu, w ktérym bezwzglednie nalezy uwzgledni¢ dodatkowo nie-
zmiernie wazny czynnik, jakim jest ewolucja pokrywy lodowej. Stan obecny jest rezultatem procesow
ksztattujacych bilans lodéw w okresie poprzednim. Rozwigzanie tego zagadnienia jest mozliwe na
drodze prowadzenia bardzo szczegotowych studidéw regionalnych o charakterze analitycznym. Model,
ktory zostat opracowany miat natomiast mie¢ charakter syntetyczny i bazowa¢ na prostych, tatwych
do uzyskania danych.

Traktujac sprawe jak najogdiniej, przynajmniej jedna zmienna sterujgca powinna by¢ czynnikiem,
lub nies¢ w sobie sygnat o przebiegu czynnika, ktéry decyduje o termodynamice pokrywy lodowej —
zar6bwno o procesach tworzenia sig lodu, jak i wielopostaciowych stratach lodu na poszczegéinych
akwenach spowodowanych bezpo$rednio lub posrednio przez czynnik termiczny (zmienna ,termody-
namiczna”). Kolejna zmienna powinna nie$¢ w sobie sygnat o przebiegu dziatania czynnika wymuszaja-
cego dynamike przestrzenng lodu, czyli jego dryf, lub informacje o dryfie lodéw (zmienna ,dynamiczna”).
Obie zmienne sterujace powinny stanowi¢ szeregi wartosci 0 bardzo duzym stopniu uogélnienia, gdyz
sterujg procesami wielkoskalowymi.

5 Topnienie zachodzace pod wplywem: energii stonecznej i temperatury powietrza, zasobow ciepta w wodach
morskich, abrazji termicznej (powodowanej przez falowanie). Wszystkie te postaci ,strat lodu” zachodzq syn-
chronicznie i asynchronicznie jednoczesnie. W znacznej mierze uzaleznione sg od struktury wiekowej i rodza-
jowej lodéw morskich — taka sama dostawa ciepta, ale w rdznej postaci (radiacja, temperatura powietrza, SST)
da rézne skutki w przypadku odmiennej struktury rodzajowej i wiekowej lodéw na tym samym akwenie.
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Zmiany pokrywy lodowej Arktyki charakteryzujq sie silng inercja, zwigzang z trudno wyobrazalng
masg samego lodu, wod i atmosfery bioracych udziat w procesach ksztattowania zmian miedzyrocz-
nych. Srednia roczna powierzchnia lodéw w catej Arktyce jest bardzo silnie skorelowana z powierzchnig
lodow w kazdym miesigcu (r od 0,85 do 0,95, p << 0,001). Przebieg srednich rocznych tych warto$ci
wykazuje bardzo silne i wysoce istotne autokorelacje — statystycznie istotne autokorelacje utrzymujg
sie przez 7 lat (r od 0,866 w pierwszym roku opdznienia do +0,362 w siddmym roku opdznienia. Tak
samo zachowuje sie zmienno$¢ powierzchni zlodzonej Arktyki w fazie maksimum rozwoju (marzec:
rod +0,750 do +0,394), jedynie w fazie minimum rozwoju powierzchni zlodzonej statystycznie istotne
autokorelacje utrzymuijg sie tylko przez 5 lat (r od +0,727 w pierwszym roku opdznienia do +0,494
w pigtym roku op6znienia. Nasuwa to my$l, ze model zmian powierzchni lodéw morskich w Arktyce
powinien by¢ modelem autoregresyjnym — rozmiary powierzchni zlodzonej zalezne sa w pierwszym
rzedzie od rozmiaréw powierzchni lodow, jaka byta poprzednio. W takim razie ksztalt modelu, zakta-
dajac jego liniowo$¢, jawi sie jako:

E(m,x)(k) =a +b-E(x)(k-1) + c-S1+d-S2;

gdzie: E(m,x)(k) — powierzchnia zlodzona (extent) na akwenie x w momencie m roku k (biezgacego),
E(m,x)(k-1) — powierzchnia zlodzona (extent) na tym samym akwenie w jakim$ momencie roku poprze-
dzajacego (k-1), S1 - zmienna sterujaca ,termodynamiczna®, S2 — zmienna sterujgca ,dynamiczna’,
A —wyraz wolny, b,c,d — wspdtczynniki regresji. E(m,x)(k-1) staje sie zatem pierwsza zmienng sterujaca.

Jako termodynamiczng” zmienng sterujacy (S1) przyjeto wskaznik charakteryzujacy doptyw
ciepta do Arktyki, wnoszonego tam wraz z Wodami Atlantyckimi (AW — Atlantic Water) przez cyrkulacje
oceaniczna. Ma on oznaczenie DGsL. Sposdb jego obliczania, szereg chronologiczny jego wartosci
oraz omdwienie kilku kwestii szczegdtowych zwigzanych z tym wskaznikiem zawiera zatgcznik 1.

Wskaznik DGaL charakteryzuje natezenie sktadowej powierzchniowej cyrkulacji termohalinowej
na Atlantyku Pétnocnym (dalej THC) oraz jednoczes$nie przebieg Multidekadowej Oscylaciji Atlantyku
(Atlantic Multidecadal Oscillation — dalej AMO). Fizycznie, informuje on o wzglednych (w stosunku do
Sredniej stuletnie)) iloSciach ciepta kierowanego wraz wodami tropikalnymi z delty Golfstromu na pétnoc.
Z przebiegiem tego wskaznika silnie skorelowana jest SST na wschodniej czesci Atlantyku Pétnocnego,
w tym na pradach Norweskim i Zachodniospitsbergenskim oraz Morzu Barentsa, $rednia temperatura
warstwy wody od 0 do 200 m na Morzu Barentsa (profil Kola — Kola Section) i temperatury wody na
gtebokosci ~200 m na Pradzie Zachodniospitsbergenskim (Marsz i Styszyriska 2012), zmiany pokrywy
lodéw na morzach atlantyckiej domeny Arktyki (w Arktyce ,Wtasciwej"), temperatura powietrza w Ark-
tyce Atlantyckiej — a z wiekszym op6znieniem — zmiany powierzchni zlodzonej na wodach ,Arktyki
Amerykanskiej”. Mozna przyja¢, ze wskaznik DGaL reprezentuje ,czynnik termodynamiczny”, sterujacy,
poprzez zmiany zasobdw ciepta w morzach Arktyki, zmianami powierzchni loddw i okreslajacy — po-
przez regulacje strumieni ciepta z oceanu do atmosfery — warunki termiczne® panujace w Arktyce.

Kolejng zmienng sterujaca (S2) jest zmienna ,dynamiczna”, oznaczona jako D. Charakteryzuje
ona kompleksowo przebieg tych elementow cyrkulacji atmosferycznej, ktére regulujq zasadnicze
cechy dryfu loddw w Arktyce i zmienno$¢ parametréw tego dryfu. Metoda obliczania tego wskaznika,
jej uzasadnienie i szereg czasowy wartosci wskaznika D przedstawia zatacznik 2.

6 To znaczy, ze okresla kompleksowo zaréwno SST jak i temperature powietrza.
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W licznych publikacjach znajduje sie stwierdzenia, ze takie wielkoskalowe przejawy cyrkulacji
atmosferycznej nad Arktykg jak NAO (Rogers 1984, Hurrell 1995, Jones i in. 1997) ilub AO (Thom-
pson i Wallace 1998) regulujg zmiany powierzchni zlodzonej (patrz np. Rigor i in. 2002, Krahmann
i Visbeck 2003, Serreze i in. 2007, Francis i in. 2009). Whrew przedstawianym w literaturze opiniom,
przeprowadzone analizy wykazaty brak przydatno$ci miesiecznych i rocznych wskaznikéw AO i NAO
jako zmiennych w modelu. Statystycznie istotne zwigzki z tymi modami cyrkulacyjnymi zaznaczajg sie
tylko w marcu w Arktyce Amerykanskiej, skad zostajg ,przeniesione” do $redniej rocznej powierzchni
Zlodzonej na tym akwenie. Na dodatek znaki wspétczynnikow korelacji miedzy AO/NAQO a powierzchnig
zlodzong sg dodatnie, co stoi w sprzeczno$ci ze stwierdzeniami w literaturze, ze wzrost natezenia
NAO/AO stanowi jedna z przyczyn gwattownego zmniejszania sie powierzchni lodow w Arktyce.

Wobec braku statystycznie istotnych zwigzkéw migedzy zmienno$cig powierzchni zlodzonej na
akwenach ,Arktyki Wtasciwej” (patrz zat. 2) a zmienno$cig wskaznikéw AO (wskaznik NWS CPC),
zimowego wskaznika NAO Hurrella (Hurrell 1995) i rocznego wskaznika NAO CRU (Jones i in. 1997)
zaszta potrzeba stworzenia wskaznika cyrkulacyjnego wykazujacego powigzania z dryfem lodéw,
ktory realnie warunkuje zmiany powierzchni zlodzone;j.

,Wyprzatanie” lodow morskich przez dryf z sektora pacyficznego (morz Beauforta i Czukockiego),
mérz szelfowych wschodniej Syberii (mérz Laptiewéw i Wschodniosyberyjskiego) oraz centralnych
partii Morza Arktycznego odbywa sie wzdtuz trasy przebiegu Pradu Transarktycznego — poczatkowo
na pétnoc, a nastepnie w kierunku Ciesniny Frama. Zmienno$¢ intensywnosci tego dryfu nastepuje
pod wptywem zmian charakteru cyrkulacji atmosferycznej nad obszarem centralnej Arktyki. Zmiany te
opisuje wskaznik nazwany zmodyfikowanym Dipolem Arktycznym (akronim zDA), bedacym miesieczng
réznicg SLP migdzy rejonem pétnocnej cze$ci Morza Beauforta a rejonem Tajmyru (Marsz 2008;
patrz zat. 2). W latach, w ktérych wartos¢ zDA od marca do sierpnia wigcznie (zDAos-0s) 0sigga pod-
wyzszona, dodatnig warto$¢, dryf lodéw w kierunku Ciesniny Frama jest szybki. Dryf lodéw z centralnej
partii Arktyki w kierunku Cie$niny Frama zmniejsza zwarto$¢ lodéw na Morzu Arktycznym, co przy-
czynia sie do przyspieszenia dryfu réwniez na morzach szelfowych Syberii i Ameryki P6tnocnej, a tym
samym znacznego spadku powierzchni zlodzonej w ,cieptej” porze roku i w przekroju $rednim rocz-
nym na tych akwenach. Spadek ten nastepuje jednak jedynie przy spetieniu dodatkowego warunku
— sprawnego wyprowadzania lodéw na potudnie przez Ciesnine Frama

Jesli wyprowadzanie loddw przez Cie$nine Frama na potudnie nie jest skuteczne (wolniejsze od
dostawy lodéw z pdtnocy) powierzchnia zlodzona w basenie Morza Arktycznego jako catosci, nie
zmniejsza sie istotnie. Dzieje sie tak niezaleznie od tego, czy wskaznik zDA w danym roku osiaga
dodatnie wartosci. Nastepuje wtedy wzrost koncentracji lodow w rejonie Cie$niny Frama i na poétnoc
od Cie$niny Frama, powstajg dogodne warunki do tego, aby lody pierwszoroczne nie wydostaty sie
w petnej ilodci z basenu Morza Arktycznego i stopniowo przeksztatcaly sie w lody wieloletnie.

Predko$cig wyprowadzania lodéw z basenu ,Oceanu Arktycznego” (ArctOcn) steruje cyrkulacja
atmosferyczna w rejonie Ciesniny Frama. Charakteryzuje ja wskaznik nazwany Dipolem Ciesniny
Frama (Dcr; patrz zat. 2), bedacy miesieczng réznica SLP miedzy 20°W a 10°E na 80-75°N. Dodatnia
warto$¢ sumy tego wskaznika z okresu od marca do sierpnia wtacznie (Dcros-0s) wskazuje na przy-
spieszone wyprowadzanie lodow z Arktyki Wtasciwej na potudnie.

Najsilniejsze spadki powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej nastepujg wtedy, gdy oba wskaz-
niki jednoczes$nie przybierajg znaczne wartosci dodatnie, cho¢ rola cyrkulacji nad centralng Arktyka
(zDA) i nad Cie$ning Frama (Dcr) w ksztattowaniu powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej nie jest
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jednakowa. Z tego wzgledu syntetyczny wskaznik cyrkulacji atmosferycznej nad Arktykaq Wiasciwg
(D) stanowi warto$¢ wazong z obu wskaznikéw — zDAos-0s i Dcros-0s (patrz zat. 2), ktéra uwzglednia
zgodnos¢ fazowg tych wskaznikéw i ich wspdlny wpltyw na ksztattowanie zmienno$ci powierzchni
zlodzonej Arktyki Wiasciwej i catej Arktyki.

Kolejnym problemem jest zagadnienie opdznienia reakcji powierzchni lodow na dziatanie zmien-
nych. W modelu autoregresyjnym pierwszg zmienng niezalezng jest powierzchnia zlodzona z prze-
sztosci. Przeprowadzone analizy (korelacje wzajemne) wykazaty, ze maksymalna sita zwigzkow miedzy
$rednig roczng powierzchnig zlodzong w danym roku na wszystkich akwenach Arktyki (ArktWi, ArktAm,
Arkt(c)) wystepuje z powierzchnig lodéw we wrzesniu tego samego roku (r = od 0,95 w Arktyce Wia-
Sciwej i catej Arktyce do 0,72 w Arktyce Amerykanskiej). W przypadku powierzchni zlodzonej we
wrze$niu, najsilniejsze zwigzki wystepujg na wszystkich akwenach z powierzchnig zlodzong na tych
samych akwenach w sierpniu( r od 0,98 (Arkt(c) do 0,86 (ArktAm). W marcu powierzchnia zlodzona
Arktyki Wiasciwej i catej Arktyki wykazuje najsilniejsze zwigzki z powierzchnig zlodzong w styczniu
tego samego roku (r = 0,95), ale powierzchnia zlodzona Arktyki Amerykanskiej z powierzchnig,
Zlodzong w lutym tego samego roku (r = 0,89). Nie udaje sie zatem znaleZ¢ jednej, ,uniwersalnej’
powierzchni z przeszto$ci, ktdra objasniataby maksimum wariancji powierzchni zlodzonej na danym
akwenie w trzech momentach jednocze$nie (w marcu, wrzesniu, srednio w roku).

Nadto okazato si¢, ze zmienne E(m,x)(k) sg bardzo silnie (r od 0,6 do 0,85) skorelowane z pozo-
statymi zmiennymi sterujgcymi — DGaL i D, co uniemozliwia oszacowanie istotnych statystycznie wspét-
czynnikow regresji stojacych przed nimi (redundancja). Model autoregresyjny okazuje sie by¢ modelem
zZ jedng zmienna niezalezng — E(m,x)(k), pochodzaca na dodatek z réznych momentéw. Zajmowanie
sie takim modelem traci sens, gdyz czynniki rzeczywiscie sterujgce zmianami powierzchni lodowe;j
stajg sie¢ w nim zbedne”. Tym samym, przy przyjetych zatoZzeniach co do zmiennych obja$niajacych
w modelu, model autoregresyjny nie moze znalez¢ zastosowania.

W rezultacie, przeprowadzone analizy wykazujg, ze jedynym mozliwym do przyjecia staje si¢
prosty model regresji wielokrotnej z dwoma zmiennymi sterujgcymi (objasniajacymi):

E(mx)(k) = A +bDGs + ¢ D;

gdzie: E(m,x)(k) — powierzchnia zlodzona (extent) na akwenie x w momencie m roku k (biezacego),
DGs. — wskaznik informujacy o natezeniu sktadowej powierzchniowej cyrkulacji termohalinowej na
Atlantyku Pétnocnym (THC i AMO jednocze$nie), D — wskaznik informujacy o charakterze cyrkulacji
atmosferycznej nad obszarem Arktyki Wiasciwej w okresie od marca do sierpnia danego roku.

Analiza zwigzkéw powierzchni zlodzonej na poszczegdlnych czesciach Arktyki z pozostatymi dwo-
ma zmiennymi sterujgcymi wykazata, ze miedzy poszczegoinymi akwenami zaznaczajq sie powazne
réznice. Warto$ci wspétczynnikdw korelacji ze zmiennymi sterujgcymi, synchronicznymi iflub przesu-
nietymi w czasie, zestawione sg w tabeli 2.

Powierzchnia zlodzona ze zmienng sterujacg D (elementy cyrkulacji atmosferycznej determinujace
dryf lodéw, ktéry wplywa na zmiany powierzchni zlodzonej) jest najsilniej skorelowana w tym samym
roku. Maksimum sity zwigzkdw powierzchnia zlodzona na wszystkich akwenach ze zmienng sterujacq
D wykazuje we wrzesniu, czyli w momencie, ktdrym stopier: koncentracji loddw jest najmniejszy i, cho¢

7 Zmienne E(m,x)(k) stanowig rowniez funkcje obu zmiennych sterujacych — termodymamicznej (DGs) i dyna-
micznej (D), ale wadliwa konstrukcja modelu (zmienne redundantne) eliminuje je, tworzac uktad rekurentny.
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na ogot z przeszkodami, lody mogg szybko dryfowac. Stosunkowo wysokie wspdtczynniki korelaciji ze
wskaznikiem D wykazuje réwniez $rednia roczna powierzchnia zlodzona (patrz tab. 2), co stanowi
efekt tego, ze zmienno$¢ rocznej powierzchni zlodzonej jest najsilniej objasniana przez zmienno$¢
powierzchni zlodzonej we wrzes$niu.

Tab. 2. Maksima sity zwigzkow miedzy powierzchnig zlodzong w marcu (03), wrzesniu (09)
i roku (Rk) na poszczegdlnych akwenach Arktyki, a zmiennymi sterujgcymi.
Tabela zawiera wartosci wspdtczynnikow korelacji liniowej miedzy powierzchnig zlodzong,
na poszczegdlnych akwenach w roku k a zmiennymi sterujgcymi z przesunieciami czasowymi

Table 2. Maxima strength of relationships between the sea ice extent in March (03),
September (09) and the year (k) for individual sea areas Arctic and the control variables.
The table contains the coefficients of linear correlation between the sea ice extent
in particular waters for the year k and variables responsible for the time shifts.

%/’::g;)'l‘: AWLO3 AWL0O9 AWERK | AAm03 AAmM09 AAmMRK | ARcO3 ARc09  ARcRk
DGa(k) | 070* -067* -0,72* | 026 051  -059* | -0,71* 067" 0,75
DG (k-1) | 0,68 -073* -078* | -038  -053 -0,66* | -077* 073  -0,82*
DGa (k-2) | 0,67 -072* 076" | -044 053 -0,70* | -079* 072+ -0,82*
DG (k-3) | 0,65 -075* -0,75* | -046  -057* -0,74* | 079" 075  -0,82*
DG (k4) | -0,59* -0,70+ -0,69* | -052* -053 -075* | -0,78* 071" 0,78
DG (k-5) | 0,58 -073* -071* | -053* -052* 078 | -078* 0,73  -0,80*
D 063 074 070° | 015 051  -042 | -059* -074* -0,68"
D(k-1) 059 050 059 | 010 031 033 |-053* 049 057"

Objasnienia: wartosci wspétczynnikow korelacji istotne statystycznie (p < 0,05) pogrubione, wysoce istotne
statystycznie (p < 0,001) oznaczone dodatkowo *. Maksymalna warto$¢ wspétczynnika korelacji powigzanego
z dang zmienng sterujacg oznaczona przez podkreslenie. Wskaznik DGaL — zwigzki od synchronicznych
(DGaL(k) — w tym samym roku) do DGaL(k-5), czyli wyprzedzajacych zmiany pokrywy lodowej o 5 lat,

D — zwigzki synchroniczne (w tym samym roku) i D(k-1) — z roku poprzedzajacego

Explanations: correlation coefficients statistically significant (p <0.05) in bold, highly statistically significant
(p <0.001) additionally marked with *. The maximum value of the correlation coefficient associated with a
particular steering variable marked by underlining. DGaL index — relationships of synchronous
(DGa (k) — in the same year) to DGaL (k-5), that precede changes in the sea ice extent by 5 years,

D - synchronous correlations (in the same year) and D (k-1) — from the previous year.

Na obszarze Arktyki Wtasciwej i catej Arktyki zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w marcu jest rela-
tywnie silnie i wysoce istotnie (tab. 2) skorelowana ze wskaznikiem D. Wydaje sie to by¢ niezrozumiate,
gdyz warto$¢ wskaznika D oblicza sie z warto$ci SLP od marca do sierpnia wigcznie — nie jest moz-
liwe, aby dziatanie czynnika, ktéry dziata pézniej wywierato wptyw na co$, co dzieje sie wczedniej.
Bardziej szczegdtowa analiza wykazata, ze w szeregu wskaznika D wystepuja autokorelacje — wartosci
wskaznika w roku biezacym (k) sq istotnie skorelowane ze wskaznikami D z roku poprzedzajacego
(k-1; r ~+0,4). Z kolei powierzchnia zlodzona w marcu roku k jest bardzo silnie skorelowana ze $rednig
roczng powierzchnig zlodzong z roku poprzedzajacego (k-1). W ten sposdb w wartosci D z roku k jest
zawarty sygnat o wartosci D z roku (k-1), a w marcowej powierzchni zlodzonej w roku k jest zawarty
sygnat o dziataniu cyrkulacji atmosferycznej wymuszajacej dryf lodow w Arktyce Wiasciwej w roku
(k-1). Pozwala to objasni¢ wystapienie relatywnie silnych korelacji migdzy marcowg powierzchnia
lodéw a wskaznikiem D z tego samego roku. Zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce Amery-
kanskiej w marcu nie wykazuje natomiast istotnych statystycznie zwigzkéw ze wskaznikiem D.
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W przypadku zwigzkéw powierzchni zlodzonej ze wskaznikiem DGaL, charakteryzujacym zmienne
iloci ciepta wprowadzane do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczna, a ktéry jest traktowany jako kolejna
zmienna sterujaca, sprawa staje sie znacznie bardziej skomplikowana.

W momencie maksimum rozwoju lodéw (marzec) poszczegoine czesci Arktyki wykazujg zrozni-
cowang reakcje na zmienno$¢ wskaznika DGaL. Powierzchnia zlodzona w Arktyce Wiasciwej w marcu
jest najsilniej skorelowana ze wskaznikiem DGaL z tego samego roku (k), jednak statystycznie istotne,
silne korelacje powierzchnia zlodzona w marcu roku k wykazuje réwniez z wczesniej wystepujacymi
warto$ciami DGsL — sprzed roku (k-1), sprzed 2 lat (k-2; tab. 2) i tak dalej. Roznice migdzy wspoiczyn-
nikami korelacji powierzchni zlodzonej w marcu na obszarze Arktyki Wtasciwej a DGaL z trzech kolej-
nych lat (k-1, k-2, k-3) sq minimalne i wynoszg odpowiednio 0,02, 0,01 i 0,02. Te réznice migdzy
poszczegblnymi wartosciami r nie sg istotne statystycznie$, co pozwala twierdzi¢, ze faktycznie wartosci
wspdtczynnikdw korelacji sg takie same?®. Dopiero korelacje miedzy powierzchnig zlodzenia w Arktyce
Atlantyckiej w marcu a wczesnigjszymi o 4 i 5 lat (k-4, k-5) warto$ciami DG sq istotnie mniejsze (tab. 2).

W Arktyce Amerykanskiej powierzchnia zlodzenia w marcu jest najsilniej skorelowana z DGsL
sprzed pieciu i czterech lat (k-5, k-4). Oznacza to, ze reakcja powierzchni zlodzonej w Arktyce Wias-
ciwej nastepuje z opdznieniem 2-3 letnim w stosunku do pojawienia si¢ sygnatu o zmianie iloSci ciepta
niesionego do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng z tropikow'0, a z jeszcze wigkszym opdznieniem
— 4-5.letnim — w Arktyce Amerykanskiej. Nalezy tu dodatkowo zwréci€ uwage na to, ze reakcja mar-
cowej powierzchni zlodzonej Arktyki Wrasciwej na zmiany DGaL jest znacznie silniejsza (r = -0,67 do
-0,70), niz Arktyki Amerykanskiej (r = -0,52, -0,53). Te niezgodno$ci miedzy oboma czesciami Arktyki
w czasie opdznien i sity reakcji powierzchni zlodzonej na zmiany wskaznika DG3. wymagajg krétkiego
komentarza.

Majac na wzgledzie przebieg cyrkulacji oceanicznej, to spdznione wzgledem Arktyki Wiasciwe;
opoznienie reakcji zmian powierzchni zlodzenia i ostabienie reakcji powierzchni zlodzonej Arktyki
Amerykanskiej na zmiany DGav nie jest niczym dziwnym — najpierw Wody Atlantyckie niosace ciepto
pojawiajg si¢ w Arktyce Atlantyckiej (prady Murmanski i Zachodniospitsbergeriski), nastepnie roz-
przestrzeniajq sie po basenach Arktyki Wiasciwej, dopiero pdzniej, po wielu transformacjach i utracie
ciepta, ale wzbogacone o ciepto transportowane przez Prad Irmingera — pojawiajq sie¢ w Arktyce
Amerykanskiej (Prad Zachodniogrenlandzki).

Powierzchnia zlodzona we wrzes$niu, czyli momencie minimalnego rozwoju lodéw, wykazuje na
obu cze$ciach Arktyki (AWt i AAm) opdznienie 3.letnie w stosunku do przebiegu wskaznika DGs.
charakteryzujacego ilo$¢ ciepta wprowadzanego do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng. Maksimum
sity zwiazku odnotowuje sie ze wskaznikiem DGsL z roku k-3. Silniejsza reakcje na zmiany DGsL sprzed
trzech lat wykazuje wrze$niowa pokrywa lodowa w Arktyce Wiasciwej (r = -0,75, p << 0,001), niz
powierzchnia zlodzona w Arktyce Amerykanskiej (r = -0,67, p < 0,001). Ze wzgledu na zgodno$¢
przesuniecia momentu maksimum korelacji w obu cze$ciach Arktyki, takg samg, silng reakcje (r =
-0,75) z op6znieniem o trzy lata w stosunku do przebiegu wskaznika DG3L. wykazuje we wrze$niu
powierzchnia zlodzona catej Arktyki (ARc).

8 Przy diugo$ci szeregdw réwnych 35 przypadkoéw, btedy standardowe oszacowania r wynosza +0,04.
9 Nie mozna odrzuci¢ hipotezy, ze réznice migdzy nimi sq wieksze od zera.

10 Zrodto sygnatu (zmiany SST okreslajace wartoé¢ wskaznika DGst) znajduje sie w strefie wystepowania wéd
tropikalnych Atlantyku Pétnocnego (38°N, 56°N; patrz zatacznik 1).
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Roczna powierzchnia zlodzona w Arktyce Whasciwej wykazuje maksimum sity zwigzku z rocznym
(k-1) opdznieniem wzgledem przebiegu wskaznika DGaw, w Arktyce Amerykanskiej — z piecioletnim
(k-5), a w cafej Arktyce — z trzyletnim (k-3) op6znieniem. Sita zwigzkdw wszedzie jest wysoka (r od
-0,78 do -0,82). W przypadku rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej ksztattowanie sie
zwigzkéw z DGsL o roznych przesunigciach czasowych (k-1, k-2, k-3) jest podobne do oméwienia
ksztattowania si¢ tych zwigzkéw w marcu — faktycznie sita zwigzkéw miedzy powierzchnig, zlodzong
a wskaznikiem DGaL jest jednakowa dla szeregdw warto$ci wskaznikow wczesdniejszych o rok, dwa
lata i trzy lata.

Wobec ,hiejednoczesnosci” reakcji powierzchni zlodzonej na poszczegéinych czesciach Arktyki
na zmiany wskaznika DGaL, | zatozonego warunku, ze zmienne sterujace maja by¢ ,uniwersaine”, czyli
takie same w modelach wszystkich akwendw i wszystkich momentéw, przeprowadzono analize',
zmierzajacq do znalezienia takiej postaci zmiennej sterujacej DGaL (takiego wyprzedzenia DGsL
wzgledem powierzchni zlodzonych), aby zmienna ta objasniata maksimum wariancji powierzchni
zlodzonych na wszystkich akwenach i we wszystkich momentach i jednocze$nie jak najstabiej byta
skorelowana ze zmienng D. Analiza ta wskazata, ze zmienna DGav(k-3), czyli wyprzedzajaca o trzy
lata rozmiary powierzchni zlodzonej, spetnia taki warunek. Tak wiec ostateczng postaciq modelu
staje sie:

E(m,x)(k) = A + b DGav(k-3) + ¢ D(k); [1]

i dla tego modelu estymowane sg kolejne parametry rownia regresji wielokrotnej — A, bii c.

5. Model zmian powierzchni zlodzonej Arktyki i jego wlasciwosci

Oszacowanie parametréw modelu zmian powierzchni zlodzonej w Arktyce, przy wykorzystaniu
dwu zmiennych — termodynamicznej (DGaL sprzed 3 lat) i zmiennej dynamicznej (D z tego samego
roku) wykazato, ze miedzy obu cze$ciami Arktyki — to jest Arktykg Wiasciwa a Arktyka Amerykanskg
zaznaczajg sie znaczne réznice.

Dla Arktyki Wtasciwej model przybiera postaci:

AWI03(k) = 9880,91(+35,31) — 94,26(+33,54) DGaL(k-3) — 109,31(+43,16) D(k), [1a]
i objasnia on 49% wariancji powierzchni zlodzonej Arktyki Wrasciwej w marcu,

AWI09(k) = 6112,39(+104,64) — 394,95(+99,41) DGa(k-3) — 501,40(£127,42) D(k), [1b]
ktory objasnia 68% wariancji powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej we wrze$niu, oraz

AWIRK(k) = 8791,57(+43,34) — 183,37(+44,97) DGaL(k-3) — 181,61(£57,81) D(k), [1c]
ktory objasnia 64% wariancji Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwe;.
Charakterystyki statystyczne modeli dla Arktyki Wiaciwej sq zestawione w tabeli 3, a wykresy rozrzutu

wartosci przewidywanych za pomocg modeli [ 1a ], [ 1b]i [ 1c ] wzgledem warto$ci obserwowanych
przedstawia rycina 2.

11 Zastosowano analize simpleksow.
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Ryc. 2. Warto$ci powierzchni zlodzonej Arktyki Wtasciwej estymowane za pomoca modeli [1a] — marzec,
[1b] — wrzesien, [1c] - $rednia roczna versus wartosci obserwowane w tych samych momentach.
Oznaczone przypadki (lata) odstajace

Fig. 2. Values of sea ice extent of the ‘Proper Arctic’ estimated using models [1a] — March,
[1b] - September, [1c] — annual average versus the values observed in the same moments.
Marked cases (years) - outliers.
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Tab. 3. Charakterystyki statystyczne modeli opisujacych zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej

Table 3. Statistical characteristics of models describing variability of sea ice extent in the Proper Arctic

Istotno$¢ oszacowania
Charakterystyka statystyczna réwnania modelu parametrow modelu (p) SOV (RY)
Réwnanie|  Statistical characteristics of model equations | The significance of estimating
Equation the model parameters (p)
R adR2 F@232) p BSE A b c ae;; D(K)

[1a] | 0,7188 04865 172 <<0,001 187,15 |<<0,001 10,0084 0,0164 | 0,4197 0,0970
[1b] | 08365 10,6809 373 <<0,001 554,66 |<<0,001 0,0004 0,0004 | 0,5555 0,1442
[1c] | 0,8135 06406 31,3 <<0,001 250,91 |<<0,001 0,0003 0,0004 | 0,5576 0,1041

Objasnienia: charakterystyka statystyczna réwnania modelu: R — wspotczynnik korelacji regresji wielokrotnej,
adj.R2 — poprawiony na liczbe stopni swobody wspétczynnik determinaciji — warto$¢ objasniajaca jaki odsetek
zmiennosci zmiennej zaleznej jest objasniany przez jednoczesng zmiennos¢ obu zmiennych objasniajacych
w modelu, F — wartos¢ testu F przy danej liczbie stopni swobody (w nawiasach), p — istotnos¢ statystyczna
modelu, BSE - biad standardowy oszacowania warto$ci zmiennej zaleznej przez model (tys. km2).
Istotno$¢ oszacowania parametrow modelu: A — istotno$¢ oszacowania wyrazu wolnego, b — istotno$¢
oszacowania wspotczynnika regresji stojacego przed zmienng DGaL(k-3), ¢ — istotno$¢ oszacowania
wspotczynnika regresii stojacego przed zmienng D. SOV(R?) - stopier objasnienia wariancji zmiennej
zaleznej osobno przez kazda wymieniong zmienng niezalezng (R?). Uwaga — suma R2 w réwnaniach
regresiji wielokrotnej moze by¢ wieksza od wartosci adj.R2.

Explanations: statistical characteristics of model equations: R - correlation coefficient of multiple regression,
adj.R? — adjusted for the number of degrees of freedom of determination coefficient — the value explaining what
percentage of variation of the dependent variable is explained by the simultaneous variability of both explanatory
variables in the model, F — F test value for a given number of degrees of freedom (in parentheses), p - statistical
significance of the model, SEE - the standard error of estimation of the dependent variable in the model
(103 km2). The significance of estimating model parameters: A - significance of estimating of the intercept,

b - significance of estimating the regression coefficient preceding the change in DGaL (k-3) variable,
¢ - significance of estimating the regression coefficient preceding the D variable. SOV(R?) - the degree
of explanation of the variance of the dependent variable by each of the listed independent variable (R?2).
Note — the sum of R2 in multiple regression equations may be greater than adj.R2.

Modele dla Arktyki Wiasciwej sg dla kazdego momentu (marzec, wrzesien, $rednia roczna) wysoce
istotne statystycznie. Najlepsze objasnienie wariancji powierzchni zlodzonej (68%) uzyskuje sie dla
wrze$nia, najstabsze (~49%) — dla marca. Oszacowania wspdtczynnikow regresji i wyrazéw wolnych
we wszystkich modelach opisujacych zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej jest istotne
statystycznie (patrz tab. 3).

Wptyw obu zmiennych na ksztattowanie zmian powierzchni zlodzonej jest ujemny. Wzrost doptywu
ciepta do Arktyki zachodzacy wraz z nasileniem sie cyrkulacji termohalinowej (wskaznik DGsL) powo-
duje spadek powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej. Zmienno$¢ THC obja$nia $rednio w roku
ponad 50% wariancji powierzchni zlodzonej. Wzrost intensywno$ci cyrkulacji atmosferycznej nad
Arktyka Wtasciwg w okresie od marca do sierpnia, nasilajacej dryf lodéw od rejonu pogranicza morz
Czukockiego i Beauforta, przez centralne cze$ci Arktyki w kierunku Ciesniny Frama, i dalej przez te
cieSning na potudnie (dodatnie warto$ci zmiennej D), réwniez przyspiesza spadek powierzchni zlo-
dzonej. W skali $redniej rocznej zmiany wskaznika D objasniaja okoto 10% wariancji powierzchni
zZlodzonej. Zauwaza sie, ze znaczenie (,sita dziatania”) zmiennej D zmienia sie w ciggu roku — ma
ona znacznie wigksze znaczenie w okresie minimum rozwoju powierzchni zlodzonej (wrzesien;
wspotezynnik regresji ~500) niz w maksimum rozwoju lodéw (marzec; wspétczynnik regresji ~109).
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Podobnie, cho¢ nie z tak duzg rozpietoscia, zmienia sie w ciggu roku dziatanie zmiennej DGaL(k-3).
Zmienno$¢ wskaznika charakteryzujacego zmienno$¢ THC, dla ksztattowania zmian powierzchni
Zlodzenia, rdwniez ma wigksze znaczenie we wrzesniu, nizw marcu (~394 : ~94).

Rozkiad btedéw standardowych estymacii powierzchni zlodzonej (BSE) w poszczegoéinych momen-
tach na akwenach Arktyki Wtasciwej wskazuje, ze najwigkszymi btedami obarczony jest szacunek
powierzchni zlodzonej we wrzes$niu — w momencie minimum rozwoju lodu. Warto$¢ BSE wynosi ~555
tys. km2, co stanowi ~9,4% S$redniej wieloletniej powierzchni zlodzonej w tym miesigcu (patrz tab. 3).
Jesli uwzgledni sie, ze minimalna powierzchnia zlodzona we wrzes$niu 2012 roku osiggneta 3395 tys.
km2, to wzgledny btad oszacowania wzrasta niemal dwukrotnie — do 16,3%. W przypadku $redniej
rocznej powierzchni zlodzonej i powierzchni zlodzonej w marcu wielko$¢ btedu, jakim obarczony jest
ten model wyraznie sie zmniejsza i wynosi odpowiednio okoto 3 i 2% $rednich wieloletnich.

Przeglad wykreséw rozrzutu wartosci estymowanych wzgledem obserwowanych (ryc. 2) wykazuje
istnienie wartosci odstajacych. Dla Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej sq to lata
1984, 1990 i 2012. We wszystkich przypadkach model ,przeszacowuje” rozmiary powierzchni zlodzo-
nej, wskazujgc na wystepowanie wiekszych powierzchni od obserwowanej. Rok 2012 to rok, w ktérym
w Arktyce Wiasciwej (i w catej Arktyce) wystapito historyczne minimum powierzchni zlodzonej we
wrzesniu (patrz tab. 1), przy jednoczesnym wystapieniu bardzo wysokich wartosci DGsL(k-3) i D (odpo-
wiednio +2,384 i +1,547). Reszta dla tego roku jest duza, rdwna -413 tys. km2, co wynosi okoto 1,6
btedu standardowego estymacji (BSE). W roku 1984, kiedy réznica miedzy warto$cig estymowang
a obserwowana jest szczegolnie duza (-689 tys. km?; ~2,7 BSE) wystapita sytuacja odwrotna — obie
zmienne przybraty wysokie wartosci ujemne (DGav(k-3) = -1,854, D = -1.709). To, ze niezaleznie od
znakéw zmiennych, znak btedéw oszacowania warto$ci odstajacych pozostaje taki sam, zmusza do
dalszych refleksji (o czym dalej).

W Arktyce Amerykanskiej nie znajduje sie istotnego statystycznie wptywu cyrkulacji atmosferycznej
na zmiany powierzchni zlodzonej w ciggu roku, mimo, ze wskaznik D wykazuje istotne korelacje z po-
wierzchnig zlodzong we wrze$niu i Srednig roczng powierzchnig zlodzong (patrz tab. 2). Statystycznie
istotne parametry réwnan dla poszczegdlnych momentéw uzyskuje sie wytacznie dla réwnan z jedng
zmienng — DGaL. Oszacowane wspétczynniki regresji dla zmiennej D w kombinacji z DGsi(k-3) sq
statystycznie nieistotne.

Model dla kolejnych momentéw rozwoju powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykarskiej przybiera
postaci:

AAmO3(k) = 3408,21(+32,59) — 77,13(+25,83) - DGav(k-3), [2a]

i objasnia zaledwie ~19% wariancji powierzchni zlodzonej w marcu,
AAmO9(k) = 570,79(£19,75) — 61,87(+15,65) - DGav(k-3), [2b]
ktory objasnia 30% wariancji powierzchni zlodzonej we wrze$niu, oraz
AAMO3RK(k) = 2344,421(£21,93) - 111,77(+17,38) - DG (k-3), [2c]

ktory objasnia ~54% wariancji $redniej rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykanskiej. Cha-
rakterystyki statystyczne modeli dla Arktyki Amerykanskiej sg zestawione w tabeli 4, a wykresy rozrzutu
wartosci przewidywanych za pomocg modeli [ 2a ], [ 2b ] i [ 2¢ ] wzgledem obserwowanych przedsta-
wia rycina 3.
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Ryc. 3. Warto$ci powierzchni zlodzonej Arktyki Amerykanskiej estymowane za pomocg modeli [2a] — marzec,
[2b] - wrzesien, [2c] - $rednia roczna versus wartosci obserwowane w tych samych momentach.

Oznaczone przypadki (lata) ostajace

Fig. 3. . Values of sea ice extent of the ‘American Arctic’ estimated using models [2a] — March,
[2b] - September, [2c] - annual average versus the values observed in the same moments.

Marked cases (years) — outliers.
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Tab. 4. Charakterystyki statystyczne modeli opisujacych zmienno$¢ powierzchni zlodzonej
w Arktyce Amerykanskiej

Table 4. The statistical characteristics of models describing variability of sea ice extent in the American Arctic.

Istotno$¢ oszacowania
Réwnanie Cgargkt.erystyka statystyczna réwnania mpdelu para}T}Zt;%i?cﬁit () SOV (R)
Equation tatistical characteristics of model equations of estimating the model
qua g
parameters (p)
R adj.R? F(1,33) p BSE A b DGav(k-3)
[2a] 04612  0,1888 8,1 0,0053 117,25 <<0,001 0,0053 0,2127
[2b] 0,5669  0,3008 15,6 0,0004 107,39 0,001 0,0004 0,3214
[2c] 0,7428  0,5382 40,6 <<0,001 119,26 <<0,001 <<0,001 0,5518

Objasnienia do tabeli — patrz tab. 3 — Explanatory notes to Table — see Table 3.

Zauwaza sie, ze stopien objasnienia zmiennoSci powierzchni zlodzonej przez zmienno$¢ wskaz-
nika DGaL(k-3) w Arktyce Amerykanskiej jest wyraznie mniejszy, niz w Arktyce Wiasciwej, mimo, ze
wszystkie réwnania sg wysoce istotne. Najlepsze objasnienie zmienno$ci, przekraczajace 50%, uzys-
kuje sie dla $redniej rocznej powierzchni zlodzonej, najstabsze - dla powierzchni zlodzonej w marcu
(21%). Zwraca uwage stosunkowo niewielki, i wzglednie réwno roztozony, bezwzgledny btad standar-
dowy estymacji (BSE) powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykanskiej. W ujeciu wzglednym biad
o0szacowania rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykanskiej przez model wynosi okoto 5,2%,
a dla minimum powierzchni zlodzonej — 6,2%. Te roznice, miedzy Arktyka Amerykanska, a Arktykg
Wtasciwg wynikajg miedzy innymi z tej przyczyny, ze zakres migdzyrocznej zmiennosci powierzchni
zlodzonej w Arktyce Amerykaniskiej we wrzesniu jest wielokroé mniejszy niz w Arktyce Wiasciwe;j
(505 tys. km? w stosunku do 3833 tys. km2), co pociaga za sobg réwniez zmniejszenie zakresu zmien-
nosci Sredniej rocznej powierzchni zlodzenia.

Poréwnanie wykreséw rozrzutu estymowanych przez model wartosci powierzchni zlodzenia
wzgledem warto$ci obserwowanych wykazuje, ze model raczej stabo odtwarza zmienno$¢ zardwno
w maksimum, jak i minimum rozwoju powierzchni lodéw morskich w Arktyce Amerykanskiej, nato-
miast zupetnie dobrze zmiany $redniej rocznej powierzchni zlodzonej na tym akwenie (patrz ryc. 3,
sekcja [ 2¢ ]). Sugeruje to, ze zmienna DGaL(k-3) jest podstawowym czynnikiem, ktory reguluje ogéiny
charakter zmian powierzchni zlodzonej rowniez w Arktyce Amerykanskiej, jednak na rozmiar sezo-
nowych zmian powierzchni zlodzonej wptywa jeszcze jaki$ inny, nieuwzgledniony w modelu czynnik
(czynniki).

Model dla kolejnych momentow rozwoju powierzchni zlodzenia catej Arktyki osigga wysokie
warto$ci objasnienia wariancji oraz najwyzsze poziomy istotno$ci statystycznej estymacji powierzchni
Zlodzonej. Przybiera on postaci:

ARc03(k) = 13303,72(+36,62) — 185,68(+32,62) DGaL(k-3) - 90,90(+42,00) D(k), [3a]
i objasnia ~66% wariancji powierzchni zlodzonej w Arktyce w marcu,
ARc09(k) = 6676,02(x114,13) — 459,15(x108,42) DGsL (k-3) — 540,45(£139,52) D(k), [3b]

kt6ry objasnia ~68% wariancji powierzchni zlodzonej we wrze$niu) oraz:
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ARCRK(K) = 11136,48(54,33) - 295,35(+51,61) DGav (k-3) - 179,96(+66,42) D(k), [3c]

ktory objania ~72% rocznej zmienno$ci powierzchni zlodzonej w catej Arktyce. Zestawienie charak-
terystyk statystycznych dla modeli opisujacych zmienno$¢ powierzchni zlodzonej catej Arktyki zawiera
tabela 5, a wykresy rozrzutu warto$ci estymowanych za pomoca modeli[3a ], [ 3b]i [ 3¢ ] wzgledem
obserwowanych przedstawia rycina 4.

Tab. 5. Charakterystyki statystyczne modeli opisujacych zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w catej Arktyce

Table 5. The characteristics of statistical models describing variability of sea ice extent in the ‘entire Arctic’

Istotno$¢ oszacowania
Charakterystyka statystyczna réwnania modelu parametrow modelu (p)

2
Réwnanie|  Statistical characteristics of model equations | The significance of estimating SOV(R?)
Equation the model parameters (p)

R adi.Rz  F(2,32) p BSE A b c Ia(G;)L D(k)

[3a] | 08234 06578 33,7 <<0,001 192,40 |<<0,001 <<0,001 0,0380 | 0,6307 0,0472
[3b] | 08375 06827 37,6 <<0,001 604,92 |<<0,001 0,0003 0,0005 | 0,5614 0,1400
[3c] | 08559 0,7159 43,8 <<0,001 287,97 |<<0,001 <<0,001 0,0111 | 0,6728 0,0606

Objasnienia do tabeli - patrz tab. 3 — Explanatory notes to Table — see Table 3.

Model dla catej Arktyki objaénia zdecydowanie wiekszy odsetek zmienno$ci powierzchni zlodzonej
we wszystkich momentach, niz oba modele czastkowe. W Zadnym momencie stopien objasnienia
wariancji powierzchni zlodzonej w catej Arktyce nie jest nizszy od 65%. Zmienno$¢ obu zmiennych
w modelu objasnia 71,5% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce. Réwniez wzgledne btedy
standardowe estymacji warto$ci powierzchni zlodzonej sg mniejsze niz w modelach dla obu czesci
Arktyki. Srednig roczng powierzchnie zlodzong model objasnia z doktadnoscia nie gorsza niz 3%,
z najmniejszg, dokfadnoscig (9,6%) model estymuje powierzchnie zlodzong w momencie minimum
rozwoju powierzchni zlodzonej (wrzesien). Taki stan wynika najprawdopodobniej z tego, ze btedy
w modelach czastkowych majg rézne znaki, ktore czesciowo znoszg sie w modelu dla powierzchni
catej Arktyki.

Wyraznie zaznacza sie zmienna rola cyrkulacji atmosferycznej (zmienna D) w poszczegdlnych
momentach rozwoju pokrywy lodowej catej Arktyki. W marcu, w ktérym pokrywa lodowa osigga maksi-
mum rozwoju, rola cyrkulacji atmosferycznej w ksztattowaniu zmienno$ci powierzchni zlodzonej jest
nikta — zmienno$¢ D objasnia niespetna 5% wariancji, a wspotczynnik regresji zbliza si¢ do granicy
istotno$ci statystycznej (p = 0,038). We wrzesniu, w momencie, w ktérym powierzchnia zlodzona
osigga minimalne rozmiary, zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej od marca do sierpnia objasnia 14%
jej wariancji, a oszacowanie wspotczynnika regresji stojacego przed D jest wysoce istotne statystycz-
nie (patrz tab. 5).

We wszystkich momentach zasadniczg role w objasnieniu zmiennosci powierzchni zlodzonej catej
Arktyki odgrywa termodynamiczna zmienna sterujaca (DGsL sprzed 3 lat), ktora objasnia od 56% we
wrzesniu do 67% wariancji Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej. Jesli potraktowaé ,wktad” obu
zmiennych w ksztattowanie zmiennosci $redniej rocznej powierzchni zlodzonej w catej Arktyce jako
proporcjonalng do wartosci czastkowych wspotczynnikow determinacji (R?), to oddziatywanie zmien-
nej termodynamicznej, czyli DGaL jest ~11 razy silniejsze od zmiennej dynamicznej (D).
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Ryc. 4. Warto$ci powierzchni zlodzonej w catej Arktyce estymowane za pomoca modeli [3a] - marzec,
[3b] — wrzesien, [3c] - $rednia roczna versus warto$ci obserwowane w tych samych momentach.
Oznaczone przypadki (lata) ostajace

Fig. 4. The values of sea ice extent of the entire Arctic estimated using models [3a] - March,
[3b] — September, [3c] - annual average versus the values observed in the same years.
Marked cases (years) - outliers.
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Mniej niz 30% (28-29%) wariancji $redniej rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki nie znajduje
objasnienia przez model. MoZe to by¢ spowodowane tym, Ze nie uwzgledniono zmiennych (zmiennej)
charakteryzujacych jaki$ istotny proces wywierajacy wptyw na zmienno$¢ powierzchni zlodzonej —
przypuszczalnie wptywajacy na ksztattowanie zmienno$ci na akwenach Arktyki Amerykanskiej. Innym
czynnikiem moze by¢ ,rozciggniete” w czasie dziatania wptywu THC (zmiennej DGaL) na zmiany
powierzchni zlodzonej w Arktyce. Nie jest rowniez jasne, czy zastosowano wlasciwg rozdzielczo$¢
czasowg modelu — przyjeto najwiekszg mozliwg rozdzielczo$é — roczng, i trzyletnie przesuniecie
czasowe dziatania DGst, gdy inne analizy (tu szczeg6towo nie przedstawione) zdajg sie wskazywaé
na znacznie diuzszq skale reakcji powierzchni zlodzonej na zmiany ilosci ciepta transportowanego
z tropikdw do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng (patrz ryc. 5).

Zmienna poprzedzajgca: DGy (k-3), zmienna opdzniona: AR
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Ryc. 5. Korelacje wzajemne: zmienna poprzedzajaca DGsL(k-3), opézniona roczna powierzchnia zlodzona
cafej Arktyki (ARcRK). Przesunigcia czasowe +15 lat. Poziom istotno$ci (+2 btedy standardowe)
oznaczone krzywymi przerywanymi

Fig. 5. Mutual correlations: preceding variable DGaL (k3), delayed annual sea ice extent
of the entire Arctic (ARcRK). Time shifts + 15 years. The significance level (+ 2 standard errors)
marked with dashed curves.

Przede wszystkim wydaje sie, ze reakcja powierzchni zlodzonej nie nastepuje $cisle proporcjo-
nalnie do zmieniajacej sig, opdznionej wartodci zmiennej DGa. w danym roku, ale zawiera w sobie
dodatkowy element skumulowanego dziatania tej zmiennej w przypadku wystepowania nastepujacych
po sobie dodatnich lub ujemnych wartosci DGs.. Swiadczyé o tym moze asymetria rozktadu wartosci
wspotczynnikéw korelacji przy kolejnych przesunigciach czasowych. Wskazniki korelacji miedzy
DGav(k-3) a roczng powierzchnig zlodzong catej Arktyki przy przesunieciach czasowych o 1 rok osia-
gajq istotne statystycznie wartosci od przesunigcia +5 do -9 (przez 15 lat!), przy wystapieniu najwigk-
szej wartosci bezwzglednej (-0,826) przy zerowym przesunieciu. Dodatkowo, od przesuniecia -1 do
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przesuniecia -4 wartosci wspétczynnikow korelacji praktycznie nie zmieniajg sig. Taki stan sugeruje,
ze by¢ moze wszystkie operacje liczbowe powinno prowadzi¢ si¢ nie na wartociach rzeczywistych,
ale na wartosciach filtrowanych — na przyktad na $rednich ruchomych lub medianach ruchomych -
zwigkszytoby to jednak réwniez przesuniecia czasowe szacowanej powierzchni zlodzonej. Tym nie-
mniej moze to wskazywac, ze zalezno$¢ powierzchni zlodzonej w catej Arktyce od zmian doptywu
ciepta transportowanego przez cyrkulacje oceaniczng (DGs.) w rdwnaniach liniowych jest w rzeczy-
wisto$ci nieliniowa i powinno zastosowac si¢ inny — bardziej adekwatny model.

Dla wyjasnienia rzeczywistego funkcjonowania mechanizmoéw klimatycznych Arktyki kwestia
adekwatnos$ci rownan [1a,b,c] i [3a,b,c] wydaje sie mie¢ zasadnicze znaczenie.

6. Wymowa klimatyczna zmiennych w modelu

Przegladajac bardziej szczegotowo ryc. 2 i 4 nietrudno zauwazy¢, ze estymowane za pomocg
modeli [ 1a,b,c ] i [ 3a,b,c ] wartoci powierzchni zlodzonej w kazdym z rozwazanych momentow
wydajg sie tworzy¢ na wykresie dwa odrebne zbiory punktow. Jedno skupienie, tworzace ,chmure”
o stabo zaznaczonej osi diuzszej charakteryzuje sie duzymi $rednimi powierzchniami zlodzonymi
(~11 500 tys. km2), drugie skupienie, o wyraznie zaznaczonej osi dtuzszej stanowi zbiér punktdw
o silnie zréznicowanych warto$ciach — od relatywnie wysokich (ponad 11 200) do relatywnie niskich
(ponizej 9800 tys. km2). Sugeruje to, ze jedna funkcja liniowa stosowana w modelach ,usrednia” tu
dwie rézne zaleznosci. Wykres toru zmian rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki w funkcji zmian
DGaL(k-3) potwierdza taki stan (patrz ryc. 6).
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Ryc. 6. Wykres toru zmian rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki w funkcji zmian doptywu ciepta
wnoszonego do Arktyki przez wcze$niejsza zmienno$¢ THC (DGsL(k-3)). Oznaczone numery lat
charakteryzuja rok, w ktérym odnotowana zostata dana powierzchnia zlodzona

Fig. 6. Plot of changes in the annual sea ice extent of the entire Arctic as a function of changes
in the flow of heat transferred to the Arctic by an earlier variability of THC (DGav (k-3)).
Marked numbers of years characterize the year in which sea ice extent was recorded.
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Najwieksza odlegtos¢ migdzy zbiorami lokuje sie miedzy punktami z lat 1990 a 1992, co odpo-
wiada przejsciu wskaznika DGs(k-3) od wartosci -0,5 do +0,5, czyli przez zero. Wyja$nia to, Ze jesli
przybliza¢ zalezno$ci funkcjami liniowymi, odrebna zalezno$¢ ksztattuje sie dla rocznej powierzchni
zlodzonej catej Arktyki w warunkach kiedy wskaznik DGsL(k-3) przybiera warto$ci ujemne (DGav < 0),
odrebna w sytuacji odwrotnej (DGaL > 0). W réwnaniu liniowym, w ktdrym $rednia roczna powierzchnia
Zlodzona catej Arktyki stanowi funkcje jednej zmiennej — DGau(k-3), wyraz wolny jest rowny 11169
tys. km2, co oznacza, ze przy takiej powierzchni wartos¢ zmiennej DGaL(k-3) jest rdwna zero. Moment
ten'2 odpowiada okresowi miedzy rokiem 1987 a 1989, kiedy natezenie THC na Atlantyku Pétnocnym
zaczeto gwattownie wzrastac i wskaznik DGsL po okresie wzglednie stabilnego przebiegu w zakresie
wartosci ujemnych zaczat rosng¢ i zmienit znak na dodatni (rok 1988; patrz zatacznik 1). Oznacza to,
ze w rzeczywisto$ci zalezno$¢ powierzchni zlodzonej od zmienno$ci wskaznika DGst jest nieliniowa.

Tq odmienng zalezno$¢ powierzchni zlodzonej catej Arktyki przy dodatnich i uiemnych wartosciach
wskaznika DGsL potwierdza przeprowadzona estymacja parametréw réwnania liniowego metodq
regresji segmentowej'®. W przypadku rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki jako funkcji wskaz-
nika DGaL(k-3) punkt przetamania wyznacza warto$¢ powierzchni zlodzonej rowna 10 982 tys. km2.
Jest to warto$¢ nieco tylko nizsza (-187 tys. km2) od warto$ci wyrazu wolnego we wspomnianym po-
przednio réwnaniu, odpowiadajacej rocznej powierzchni zlodzonej przy wartosci DGst(k-3) réwnej 0.
Réwnanie regresji segmentowej przybierajg postaci:

ARCRK = 11227 - 505,62 DGai(k-3)  (dla ARCRK < 10 982 tys. km?) [4.4]
ARCRK = 11 347 - 113,11 DGa(k-3)  (dla ARCRK > 10 982 tys. km?) [4.b]

Uktad tych rownan objasnia 83,96% wariancji $redniej rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki
w latach 1979-2013 (R = 0,9163), co stanowi ponad dziesigcioprocentowy wzrost w stosunku do
modelu [ 3¢ ]. Oznacza to, Ze regresja segmentowa znacznie lepiej objasnia zmiennos$¢ roczne;
powierzchni zlodzonej Arktyki, niz réwnanie, dla ktérego zmienna DGaL(k-3) ma jeden ,wspdiny” dla
catej powierzchni zlodzonej wspotczynnik regres;ji.

Wydaje sie konieczne zwrdcenie uwagi na radykalng zmiane warto$ci wspdtczynnika regres;i
w obu rdwnaniach regresji segmentowe;j. ,Sita oddziatywania” wskaznika DGs. w przypadku, gdy
przybiera on wartosci dodatnie jest okoto 5 razy wieksza, niz w przypadku, gdy przybiera warto$ci
ujemne. Oznacza to, ze w przypadku osiggniecia warto$ci wskaznika DGaL réwnego 1, za trzy lata
$rednia roczna powierzchnia zlodzona w catej Arktyce zmniejszy sie nieco o ponad 0,5 min km2, przy
czym zmiany te nastepujg gtéwnie kosztem znacznego zmniejszania sig¢ powierzchni zlodzone;
w ,cieptej” porze roku. W przypadku, gdy nastapi spadek wskaznika do takiej samej warto$ci ujemnej
(-1) spowoduije to za trzy lata wzrost $redniej rocznej powierzchni zlodzonej tylko o niewiele ponad
0,1 min km2,

12 Te lata wskazujg na rzeczywiste datowanie wartosci wskaznika DG3L. W zalezno$ciach [1a,b,c; 2a,b,c; 3a,b,c]
wykorzystuje sie warto$ci wskaznika sprzed trzech lat. W roku 1991 érednia roczna powierzchnia zlodzona
byta réwna 11 199 tys. km2, a warto$¢ o trzy lata wcze$niejszego (1. z roku 1988) wskaznika DG jest réwna
-0,08.

13 Regresja segmentowa stanowi jedng z odmian regresji nieliniowej. Omawia sie tutaj tylko zwigzki rocznej po-
wierzchni zlodzonej catej Arktyki, jako pewnego rodzaju synteze. Wyniki regresji segmentowej dla poszczegol-
nych momentéw zmian powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej i catej Arktyki daja podobne rezultaty, potwier-
dzajgce przedstawione dalej wnioski. Ich omawianie nie wniostoby tu zatem nic istotnego.
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Analiza réwnania regresji segmentowej dwu zmiennych — DGai(k-3) i D(k) — daje w przypadku
szacowania $redniej rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki jeszcze bardziej wymowne rezultaty.
Punkt przetamania odpowiada powierzchni zlodzonej 10 982 tys. km?, a wiec jest taki sam, jak
w réwnaniu z jedng zmienng (réwnania [4.a] i [4.b]). Uktad rownan przybiera postaci:

ARCRK = 11 493 - 553,86 DGay(k-3) - 257,050  (dla ARCRK < 10 982tys. km?)  [5.a],
ARCRK = 11 359 - 118,12 DGai(k-3) + 28,29D  (dla ARcRK > 10982tys. km2)  [5b].

Uktad réwnan regresji segmentowej z dwoma zmiennymi objasnia 88,8% wariancji rocznej powierzchni
Zlodzonej (R = 0,9421). Wprowadzenie drugiej zmiennej, charakteryzujacej de facto cyrkulacje atmo-
sferyczna nad obszarem Arktyki Wiasciwej powoduje przyrost stopnia objasnienia wariancji o 4,8%.
Mozna zatem twierdzi¢, ze cyrkulacja atmosferyczna objasnia tylko 4,8% wariancji $redniej rocznej
powierzchni zlodzonej catej Arktyki, co w stosunku do stopnia objasnienia zmienno$ci powierzchni
zlodzonej przez DGav jest wartoscig nieznaczng. Wartosci wspdtczynnikow regresji przy DGav(k-3)
zmieniajg sie w stosunku do réwnania z jedng zmienng niewiele (-505,62 i -553,62 oraz -113,11
i 118,12 odpowiednio), natomiast wspdtczynniki regresji stojace przed zmienng D wykazujg okoto
10.krotng réznice w sile oddziatywania w zalezno$ci od tego, czy warto$¢ DGav(k-3) jest wigksza, czy
mniejsza od zera. Ich wartosci to -257,05 i +28,29. W przypadku, gdy powierzchnia zlodzona jest
mniejsza od 10 982 tys. km2, dodatnia warto$¢ wskaznika D powoduje szybki spadek powierzchni
Zlodzonej, natomiast w przypadku, gdy powierzchnia zlodzona jest wigksza od 10 982 tys. km? dodat-
nia warto$¢ wskaznika D powoduje nie spadek, ale bardzo powolny wzrost powierzchni zlodzone;.

Oznacza to, ze gdy warto$ci DGsL spadajg konsekwentnie ponizej zera, rola cyrkulacji atmosfe-
rycznej w ksztattowaniu zmian rocznej powierzchni zlodzonej Arktyki staje sie bardzo mata. Jest to
w petni zrozumiate, gdyz wraz ze wzrostem powierzchni zlodzonej na danym akwenie rosnie rowniez
stopien zwarcia (koncentracii) lodéw, przez co ich dryf staje sie coraz bardziej utrudniony i przebiega
ze znacznie mniejszymi predkosciami (Doronin i Khejsin 1975, Zakharov i Malinin 2000, Lepparanta
2011). Dzieje sie tak w duzej mierze niezaleznie od tego, czy znak zmiennej D jest dodatni, czy ujemny.

Tak wiec w modelu regresji segmentowej zmienno$¢ uwzglednionych tu dwu zmiennych steru-
jacych objasnia 88-89% obserwowanej wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w okresie 35 lat,
w ktdrych prowadzone sg obserwacje satelitarne (1979-2013). Bez obja$nienia pozostaje 11-12%
obserwowanej w tym okresie wariancji rocznej powierzchni zlodzonej. Swiadczy to, ze czynniki cha-
rakteryzowane przez zmienng DGaL, czyli dostawa ciepta wnoszonego przez cyrkulacje oceaniczng
do Arktyki (intensywno$¢ THC) i charakter cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka Wiasciwa, s tymi
czynnikami, ktére determinujg zasadnicze cechy przebiegu zmiennosSci Sredniej rocznej powierzchni
zlodzonej w catej Arktyce. Na dziatanie innych czynnikéw ksztattujacych zmiany rocznej powierzchni
zlodzonej w Arktyce nie pozostawia to wiele miejsca. Oba czynniki, jakie opisujg zmienne sterujace,
sg czynnikami naturalnymi.

Z uktadu réwnan [5.a] i [5.b] wynika, ze zmiany powierzchni zlodzonej Arktyki ksztattujg sie w dwu
odrebnych rezimach. Pierwszy rezim, ktéry mozna nazwa¢ ,chtodnym’”, funkcjonuje w warunkach,
w ktdrych dostawa ciepta wnoszonego do Arktyki wraz z Wodami Atlantyckimi przez THC jest nikta,
mniejsza od przecietnej w okresie 1901-2000"* (DGsL < 0). Drugi rezim — ,ciepty” — funkcjonuje w wa-
runkach, w ktérych THC jest intensywna, dostawa ciepta do Arktyki wnoszonego przez cyrkulacje

14 Jest to okres, wzgledem $redniej, z ktdrego przeprowadzono standaryzacje wskaznika DGav (patrz zat. 1).
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oceaniczng jest wigksza od przecietnej dla stulecia 1901-2000 (DGsL > 0). Warunkiem przejscia
z rezimu ,chtodnego” do ,cieptego” jest nieprzerwane wystepowanie dodatnich warto$ci DGaL przez
co najmniej trzy lata, a nastepnie dalsze utrzymywanie sie przewagi wartosci dodatnich DG nad
ujemnymi (X [+DGst| > X |-DGaL|). Przejscie do rezimu ,chtodnego” wymaga spetnienia odwrotnych
warunkéw. Oba rezimy mogg mie¢ rézne natezenia, zalezne od $rednich wartoci dodatnich lub
ujemnych wskaznika DGs. w danym okresie.

W rezimie ,chtodnym” przyrost Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej nastepuje powolnie, pro-
porcjonalnie do bezwzglednych ujemnych wartosci wskaznika DGsL, wptyw zmian cyrkulacji atmosfe-
rycznej na zmiany powierzchni zlodzonej nie ma w tym rezimie wiekszego znaczenia, mimo, ze
dodatnie warto$ci wskaznika D powodujg wzrost powierzchni zlodzonej, a ujemne - jej spadek (patrz
parametry réwnania [5.b]). Szybciej nastepuje przyrost powierzchni zlodzonej w okresie minimum
rozwoju jej powierzchni (sierpien-wrzesien), niz w maksimum rozwoju (marzec-kwiecien). Mozliwo$¢
wrostu powierzchni zlodzonej w Arktyce w maksimum jej rozwoju (marzec-kwiecien) powyzej 13,8-
14,2 min km? jest ograniczona przez cechy geograficzne i topograficzne akwendw - jest to mozliwe
jedynie na relatywnie niewielkich powierzchniach — otwartych na potudnie mérz Labrador, Grenlan-
dzkiego i Barentsa. Na pozostatych akwenach lody w maksimum rozwoju nawet w obecnym, ,cieptym
rezimie”, pokrywaja je w 100%, dochodzac do linii brzegowej. W rezultacie, ze wzgledéw czysto for-
malnych, wptyw nawet duzych ujemnych wartoci wskaznika DGsL ma ograniczony wptyw na zwiek-
szenie sie Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej

W rezimie ,cieptym” spadek powierzchni zlodzonej nastepuje relatywnie szybko, zwtaszcza
w okresie minimum rozwoju (sierpien-wrzesien), co warunkuje to, ze $rednia roczna powierzchnia
zlodzona spada réwniez z duzqg predkoscig. Na dodatek, wraz ze zmniejszaniem si¢ koncentracji
lodéw ro$nie w ksztattowaniu zmiennosci powierzchni zlodzonej rola cyrkulacji atmosferycznej, ktora
przyczynia sie do coraz szybszego wyprzatania lodéw z Arktyki, a tym samym zmniejszania sie
powierzchni zlodzonej (patrz parametry réwnania [5.a]), nie tylko w poblizu brzegéw, ale i na bliskich
biegunowi akwenach.

7. Dwustanowos$¢ zmian powierzchni zlodzonej w Arktyce. Dyskusja nad rolag THC
i cyrkulacji atmosferycznej w ksztattowaniu zmian powierzchni zlodzonej

Takie dwu-stanowe, albo dwu-rezimowe zachowanie jest charakterystyczne nie tylko dla zmian
powierzchni lodow Arktyki, ale i dla zachowania sie cyrkulacji atmosferycznej w Arktyce. Studia Pro-
shutinsky’ego i Johnsona (1997, 2001), Polyakova i in. (1999) oraz Polyakova i Johnsona (2000)
wykazaly funkcjonowanie w Arktyce dwoch trybdw o charakterze oscylacyjnym — krétkookresowego
o skali dekadowej, powigzanego wedtug Polyakova i Johnsona (2000) z AO (Oscylacjg Arktyczna)
i multidekadowego — o dominujgcym okresie 60-80 lat, nazwanego przez nich Oscylacjg Niskoczes-
totliwosciowg (LFO - Low-Frequency Oscillation). LFO przejawia sie¢ w diugookresowej zmianie
charakteru cyrkulacji atmosferycznej nad Arktykg z antycyklonalnego na cyklonalny, i odwrotnie. Te
odmienne tryby cyrkulacji atmosferycznej, ktore przewazajg w danej fazie LFO'S, sterujg wedtug
Polyakova i in. (1999) catoksztattem wyksztatcenia i funkcjonowania cech klimatycznych i hydrolo-
gicznych Arktyki.

15 W pozytywnej fazie LFO przewaza nad Arktyka cyrkulacja cyklonalna, w negatywnej — antycyklonalna.
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W trakcie wystapienia rezimu antycyklonalnego cisnienie atmosferyczne nad Arktyka jest wyzsze,
predkosci wiatru sg nizsze, temperatura powietrza zimg niska. Adwekcje mas powietrza z nizszych
szerokosci geograficznych sq rzadkie. Nizsze sg réwniez roczne sumy opadéw nad oceanem, wyzsze
nad ladowym otoczeniem Arktyki. Predko$¢ dryfu lodow jest obnizona, a ich grubo$¢ i koncentracja
sq duze. W trakcie wystapienia rezimu cyklonalnego cisnienie atmosferyczne nad Arktykq spada,
predkos¢ wiatru ro$nie. Adwekcje z nizszych szeroko$ci sg stosunkowo czeste, nize, gtéwnie znad
Atlantyku, wnikajg w gtab Arktyki. Dryf lodow staje sie szybszy, a wobec dywergencji (rozbiezno$ci)
w polu wiatru pojawiajq sie rozlegte obszary czystej wody (wolnej od pokrycia lodem). Temperatura
powietrza zimg wykazuje wyrazny wzrost w stosunku do zim z rezimem antycyklonalnym, sumy
opaddw nad oceanem wzrastaja, malejg nad otaczajacymi ocean ladami.

Polyakov i in. (1999) zauwazaja, ze powtarzanie sie kilku nastepujacych po sobie lat z wystepo-
waniem rezimu cyklonicznego prowadzi, poprzez zwiekszenie czasu topnienia lodéw, do zmniejszania
sie Sredniej grubosci lodu w Arktyce i zwigkszania objetosci wystodzonych Powierzchniowych Wéd
Arktycznych (PWA). Wobec wzrostu dziatania czynnika dynamicznego (dziatanie wiatru) w czasie
rezimu cyklonicznego dochodzi do zwiekszonego wyprowadzania nadmiaru wystodzonych PWA
i lodow morskich z Arktyki na potudnie przez ciesniny Archipelagu Kanadyjskiego i Cie$ning Frama.
Ujemny bilans wodny Oceanu Arktycznego w tym rezimie powodowany wyptywem PWA poza wasko
rozumiang Arktyke jest kompensowany przez zwiekszony naptyw Wod Atlantyckich do Arktyki.

Wystepowanie tych dwu trybéw cyrkulacji powoduje istnienie w klimacie Arktyki dtugookresowe;
zmienno$ci naturalnej o duzej amplitudzie, praktycznie uniemozliwiajacej wykrycie ewentualnego
trendu, zwigzanego z wptywem efektu cieplarnianego i funkcjonowaniem ,wzmocnienia arktycznego”
(Polyakov i Johnson 2000, Polyakov i in. 2002, 2003).

Przedstawiona koncepcja Polyakova, Proshutinsky’ego i Johnsona jest dobrze osadzona w ma-
teriale obserwacyjnym i jego interpretacji fizycznej, zwtaszcza po stronie oceanograficznej. Nie jest
jednak jasne, co ma stanowi¢ przyczyne zmiany fazy LFO, a tym samym przejscia rezimu cyrkulacii
atmosferycznej nad Arktyka z antycyklonalnego do cyklonalnego (lub odwrotnie), prowadzacego do
diametralnej zmiany funkcjonowania proceséw klimatotwérczych w Arktyce.

Przejscie z rezimu antycyklonalnego do cyklonalnego wymaga wzrostu zasobow ciepta w podiozu
- w tym wypadku w wodach mérz arktycznych, z ktérych strumienie ciepta doprowadza do wzrostu
temperatury powietrza w warstwie przypowierzchniowej. Ciepto to jest potrzebne do zniszczenia
quasi-stabilnej warstwy inwersyjnej w dolnej troposferze. Zanik tej warstwy, w ktérej panuje réwno-
waga skrajnie stata, jest niezbedny dla uzyskania przez atmosfere chwiejno$ci, umozliwiajacej zaist-
nienie dodatniej wirowo$ci, a w dalszej konsekwencji — spadkow ci$nienia atmosferycznego.

LFO - oscylacja niskoczestotliwosciowa, o ktdrej piszg Polyakov i Johnson (2000), oraz o funkcjo-
nowaniu ktdrej pisze Polyakov ze wspdtautorami w licznych pdzniejszych pracach (np. Polyakov i in.
2002, 2003, 2004, 2005), charakteryzuje sie okresowoscig 60-80.letnia. Przebieg THC na Atlantyku
Poinocnym w latach 1880-2013 cechuie sig podobng okresowoscig (70.letnig — wskaznik DGat). Okresy
ocieplenia i ochtodzenia Arktyki, ktérym winna odpowiada¢ zmiana reziméw cyrkulacji atmosferycznej
z cyklonalnej na antycyklonalng i odwrotnie, sg, z bardzo dobrym przyblizeniem, zbiezne ze zmianami
faz THC. Gwattowne ocieplenie Arktyki w latach 30.-40. XX wieku i silna redukcja powierzchni lodéw
w tym okresie nastapito w warunkach wzrostu intensywno$ci THC na Atlantyku Pétnocnym i wprowa-
dzania zwiekszonej ilosci ciepta do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng (Bengtsston i in. 2004, Sty-
szynska 2004, 2005). Ostatniemu okresowi wzmozenia intensywno$ci THC i przejsciu w przyblizeniu
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w tym samym czasie LFO do fazy dodatniej (Polyakov i in. 2003) odpowiada w Arktyce wzrost SST,
spadek powierzchni lodéw, wzrost temperatury powietrza i wzrost wskaznika D, wskazujacego na
wystepowanie przewagi cyrkulacji cyklonalnej nad Arktyka. Rowniez znaczny odsetek dtugo- i krotko-
okresowych zmian temperatury powietrza w Arktyce jest zgodny ze zmianami wskaznika DGsL. Wspot-
czynnik korelacji miedzy wskaznikiem DGsL z lat 1880-2014, w kt6rego przebiegu widoczne sg ,ostre”
przejScia od ujemnych do dodatnich faz intensywno$ci THC, a szeregiem rocznych anomalii tempe-
ratury powietrza w Arktyce (strefie 64-90°N) obliczanymi przez NASA GISTEMP jest réwny 0,67.

Taka sytuacja sugeruje, ze zachodzg zwigzki miedzy intensywnoscig THC na Atlantyku Péinocnym,
a charakterem cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka. Jest jednak problemem, czy zmiany intensyw-
no$ci THC sg skutkiem zmian charakteru cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka, czy tez odwrotnie —
zmiany THC, poprzez wprowadzanie zwigkszonych iloSci ciepta do mérz Arktyki i doprowadzanie do
zmian powierzchni zlodzonej, a tym samym do regulacji rozmiaréw strumieni ciepta z oceanu do
atmosfery — stanowig przyczyne zmiany rezimu cyrkulacyjnego z antycyklonalnego na cyklonalny.

Na takie pytanie moze odpowiedzie¢ analiza zwigzkéw miedzy wskaznikiem D, charakteryzujacym
najogdlniejsze cechy cyrkulacji atmosferycznej regulujace dryf lodow w Arktyce Wiasciwej a wskaz-
nikiem DGsL, charakteryzujacym natezenie THC. Dodatnie wartosci wskaznika D wystepuja wtedy,
gdy nad pograniczem pdinocnej czesci moérz Grenlandzkiego i Barentsa oraz nad pograniczem moérz
Karskiego i Laptiewdw w okresie miedzy marcem a sierpniem utrzymuije sig cisnienie nizsze od prze-
cietnego (patrz zat. 2). Najwiekszg czesto$¢ wystepowania Antycyklonu Arktycznego obserwuje sie
w miesigcach wiosennych i letnich, najmniejsza — w okresie zimowym (Vorobev i Smirnov 2003).
Przy wystepowaniu rozlegtego antycyklonu arktycznego w okresie wiosny i lata, warto$¢ wskaznika D
powinna byC¢ ujemna. Mozna wiec przyjac, ze wskaznik D charakteryzuje w jakiej$ mierze réwniez
charakter rezimu cyrkulacyjnego w danym roku (dodatnie warto$ci D — rezim cyklonalny w rozumieniu
Polyakova i in. (1999), ujemne warto$ci — rezim antycyklonalny).

Odpowiedz na pytanie, czy zmiana rezimu cyrkulacyjnego z antycyklonalnego na cyklonalny jest
skutkiem wzrostu intensywno$ci THC uzyska sie wtedy, kiedy analiza wykaze, ze miedzy wskazni-
kami DGt a D zachodzg istotne statystycznie zwigzki, a zmiana charakteru cyrkulacji atmosferyczne;
z antycyklonalnej na cyklonalng nastepuje z opdznieniem w stosunku do zmiany fazy wskaznika
DGsL z ujemnej na dodatnia. W warunkach zwigkszonej ilosci ciepta wprowadzanego do wéd mérz
arktycznych przez THC, taka reakcja atmosfery (wzrost temperatury powietrza w dolnej troposferze,
wzrost chwiejnosci, spadek cisnienia) jest do przewidzenia.

Jesli w korelacjach z przesunigciami czasowymi okaze si¢, ze zmiana cyrkulacji atmosferycznej
z antycyklonalnej na cyklonalng wyprzedza w czasie zmiang fazy wskaznika DG3L z ujemnej na dodatnig,
nie pozostanie nic innego, jak przyjaé, ze wskazuje to na to, ze zmiana cyrkulacji atmosferycznej jest
przyczyng zmiany intensywnosci THC, a wzrost intensywno$ci doptywu Wod Atlantyckich do Arktyki
stanowi, zgodnie z teza Polyakova i in. (1999), efekt kompensaciji ujemnego bilansu wodnego Oceanu
Arktycznego. Jednak w tym przypadku dalej pozostanie niejasne, jakie w takim razie sg mechanizmy
przejscia cyrkulacji atmosferycznej z rezimu antycyklonalnego do cyklonalnego.

Wstepne badania, ograniczone do cech formalnych'é, nad zwigzkami miedzy cyrkulacjq atmo-
sferyczng a intensywno$cig THC wskazuja, ze wartosci te nie s niezalezne, ale sq réwniez ze sobg

16 Nie poddano analizie zwigzkéw pola cisnienia ze zmianami DGaL, ograniczono sie do statystycznej analizy
zwigzkdw miedzy wskaznikiem D a DGaL.
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powigzane. Zmienno$¢ wskaznika D wykazuje zwigzek ze zmienno$cig wskaznika intensywnosci
THC (DGav). Analiza korelacji przeprowadzona z przesunigciami, w ktérych bieg wskaznika DGaL
(1940-2014)'" wyprzedza w czasie przebieg wskaznika D 0 0, 1, 2, 3, ..., 9 lat, wykazuje, ze D jest
istotnie skorelowany z DGaL, przy czym sita zwigzku ro$nie z uptywem czasu od ustalenia sie dodat-
nich warto$ci wskaznika charakteryzujacego intensywnos¢ THC. Osigga ona maksimum w pigtym
i sz6stym roku opdznienia wskaznika D wzgledem DGav (r = +0,47 i +0,51 odpowiednio), po czym sita
zwigzkéw spada do nieistotnych warto$ci w dziewigtym roku opéznienia. Wartosci wspdtczynnikow
korelaciji i poziom ich istotnosci statystycznej zestawione sg w tabeli 6.

Tab. 6. Warto$ci wspétczynnikow korelacji (r) miedzy wskaznikiem D z roku k a wskaznikiem DGaL,
wyprzedzajacym D od 0 do 9 lat oraz poziom istotno$ci zwigzku (p)

Table 6. The values of correlation coefficients (r) between the D index from year k and the DGsL index
preceding D by 0 to 9 years and the significance level (p).

DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL DGaL

(k) k1) (k2) (k3) (k4 (kb (k6) (k7) (k8) (k-9)
r 0,37 0,37 0,25 0,36 0,41 0,47 0,51 0,44 0,39 0,24
p 0,002 0,003 0,043 0003 0,001 0,000 0000 0,000 0,001 0,052

Uwagi. Warto$¢ p w tabeli 0,000 oznacza, ze p << 0,001. Analizowano 66-elementowe szeregi, we wszystkich
korelacjach szereg D rozpoczyna sie w roku 1949, szeregi DG3L rozpoczynajq sie kolejno od roku 1949 (k), 1948
(k=1), 1947 (k-2), 1946 (k-3), 1945 (k-4), 1944 (k-5), 1943 (k-6), 1942 (k-7), 1941 (k-8) i 1940 (k-9)

Remarks. The value p 0.000 in the Table means that p << 0.001. 66-element series were analyzed,
in all the correlations a D series begins in 1949, DG 3L series start consecutively from 1949 (from year k),
1948 (k-1), 1947 (k-2), 1946 (k-3) 1945 (k-4), 1944 (k-5), 1943 (k-6), 1942 (k-7), 1941 (k-8) and 1940 (k-9).

Przeglad przebiegéw wskaznikéw DGai(k-6) i D wykazuje niezbyt wyrazne zwigzki miedzy oboma
wielko$ciami z roku na rok (patrz ryc. 7), co odpowiada ,rozmyciu” zwigzkéw w funkcji czasu i dos¢
stabemu skorelowaniu obu wielko$ci (r = 0,51; patrz tab. 6). Zaznaczajq sie w przebiegu obu wskaz-
nikdw nieregularne przesuniecia czasowe rzedu +1-2 lat. Widoczny jest jednak podobny przebieg
jednoimiennych trendéw i moment zmiany trendéw w przebiegu obu wskaznikdw.

Uzyskany wynik analizy pozwala z duzg dozg prawdopodobiefistwa twierdzi¢, ze przyczyng
zmiany charakteru cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka, manifestujaca sie przejsciem wskaznika D
z wartosci ujemnych do warto$ci dodatnich jest wcze$niejsza zmiana intensywnosci THC, wnoszacej
do Arktyki zwiekszone iloSci ciepta przez cyrkulacje oceaniczna. Jedli teza ta jest poprawna, oznacza
to, ze THC, poprzez caly taficuch zdarzen, ktéry generuje, steruje najbardziej generalnymi cechami
cyrkulacji atmosferycznej w Arktyce.

Przejscie cyrkulacji atmosferycznej cyklonalnej w antycyklonalng jest bardziej skomplikowanym
problemem. Dodatni wspétczynnik korelacji migdzy DGsi a D wyjasnia, ze z chwilg spadku natezenia
THC ponizej $redniej, z odpowiednim opdznieniem warto$¢ wspotczynnika D przybiera warto$ci
ujemne. Oznacza to przejscie cyrkulacji atmosferycznej nad Arktykq z rezimu cyklonalnego do anty-
cyklonalnego.

17 Przyjecie do analizy szeregow znacznie dtuzszych niz okres rozpatrywany w tej pracy wynika z potrzeby ana-
lizy takiego okresu, w ktdrej wskazniki DGaL i D wykazywaly zaréwno trendy dodatnie, jak i ujemne, tak, aby
mie¢ pewno$¢, ze znaki i wartosci wskaznikéw korelacji nie wynikajq z przypadkowego wystepowania jedno-
imiennych trendéw w obu szeregach.
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Ryc. 7. Przebieg wskaznika DG3L(k-6) (szereg z lat 1943-2008) i wskaznika D(k) (szereg z lat 1949-2014;
op6zniony w stosunku do DGasL 0 6 lat). Zauwazalna w przebiegu obu szeregéw zmiana trendéw obu wielkosci
przypadajgca w podobnych momentach. Oznaczenie skali czasu zgodne z przebiegiem wskaznika D

Fig. 7. The course of DGav (k-6) index (time series from 1943 to 2008) and of D (k) index (the series from 1949
to 2014, delayed from the DGsL by 6 years). Noticeable change in trends in both values in the course of the two
series observed in similar moments. Marking of the timescale is marked following the course of D index.

Zmniejszenie dostawy ciepta transportowanego do Arktyki w pierwszej kolejno$ci powoduje
zmniejszenie si¢ zasobow ciepta w wodach morz arktycznych i spadek SST. Spadek SST pozwala
na rozwdj powierzchni pokrywy lodowej. Jedno i drugie zmniejszajg stopniowo strumienie ciepta
z oceanu do atmosfery, przyczyniajac sie do spadku temperatury powietrza, zwtaszcza w okresie
krétkiego dnia i nocy polarnej. Odciecie strumieni ciepta z oceanu do atmosfery przez pokrywe lodo-
wa | wypromieniowanie ciepta z powierzchni lodéw sprzyja zaistnieniu nad jej powierzchnig réwno-
wagi state] i utrzymywania sie inwersji w dolnej troposferze. W takich warunkach istniejg dogodne
warunki dla dalszego spadku temperatury powietrza w warstwie przyziemnej, rozwoju proceséw osia-
dania i wzrostow ci$nienia atmosferycznego. Po utworzeniu sie wzglednie stabilnego antycyklonu
arktycznego z jego charakterystycznym uktadow linii pradéw, stopniowo odtwarza sig, a nastepnie
wzmacnia, geostroficzna, antycyklonalna cyrkulacja wod w Wirze Beauforta. Wchodzace na obszar
Arktyki znad Atlantyku Pétnocnego uktady nizowe bedq sie szybko wypetniaty i na ogét proces ten
zakonczy sie juz przed granica lodow lub w niezbyt duzej odlegto$ci po jej przekroczeniu. Zmniejszona
predko$¢ wiatru ograniczy predkosci dryfu lodow, przede wszystkim wzdtuz szlaku Pradu Transark-
tycznego, w kierunku Ciesniny Frama. Zwiekszona ich ilos¢ trafi na powr6t do Wiru Morza Beauforta.
W rezultacie zachodzg warunki do wzrostu grubosci pokrywy lodowej, zmiany struktury wiekowe;j
lodéw i ,samopodtrzymywania sie” pokrywy lodowej przez caty rok. Taki proces moze zaistnie¢ jako
konsekwencja zmniejszenia intensywnosci THC ponizej przecietnej. W takim przypadku przyczyna
przejscia rezimu cyklonalnego w antycyklonalny nad Arktyka leze¢ bedzie catkowicie po stronie
procesdw sterujgcych intensywnoscig THC.

Jednak, w $wietle wynikdw analiz prowadzonych przez niektorych badaczy, ograniczenie inten-
sywnosci THC moze by¢ wymuszone przez procesy funkcjonujace w samej Arktyce. Zakharov (1981,
1987) przyczyne silnego ochtodzenia Arktyki Atlantyckiej (i Europy) oraz rozrost powierzchni lodow
na morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim, ktére nastgpito w latach 60.-70. XX wieku, wigzat
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z wyrzutem z basenu Oceanu Arktycznego znacznie zwiekszonej ilosci, w stosunku do przecietnej,
chiodnych i wystodzonych PWA i lodéw morskich na Morze Grenlandzkie, a nastepnie przez Ciesning
Duniskg na Atlantyk Pdtnocny. Ochtodzenie, ktore nastepnie zaistniato, Zakharow obja$niat ograni-
czeniem wymiany ciepta miedzy oceanem a atmosfera, jakie nastapito w rezultacie rozszerzenia sie
obszaru stratyfikowanych wod na Atlantyku Pétnocnym i ostabieniem naptywu wad atlantyckich (AW)
do Arktyki. Epizod wyrzutu PWA z Arktyki na Atlantyk Pétnocny Zakharov (1981) traktowat jako reakcje
systemu klimatycznego Arktyki na ocieplenie lat 30.-40. XX wieku, ktére doprowadzito do wzmozonego
topnienia lodéw morskich, przez co doszto do ,przepetienia” mérz Arktyki wodg stodka (wystodzo-
nymi PWA).

Pézniej, to zjawisko wielkiego, kilkufazowego wyrzutu wystodzonych PWA i lodéw morskich na
Morza Nordyczne i Atlantyk Pétnocny w latach 60.-80. XX wieku okre$lono nazwa, ,Wielkiej Anomalii
Zasoleniowej” (Great Salinity Anomaly; Dickson i in. 1988), rozpoznano trase przemieszczania sie
anomalnie wystodzonych wéd po przestrzeniach Atlantyku Pétnocnego (Bielkin i in. 1998) oraz wyka-
zano jego arktyczng geneze (Aagard i Carmack 1989, Hakkinen 1993), potwierdzajgc tym samym
wczesniejsza hipoteze Zakharova (1981)8. Hakkinen (1999) nastepnie wykazat, ze wyrzut nie mniej
niz ~2 500 km3 wystodzonych wéd z Arktyki na Atlantyk Pétnocny wywart istotny wptyw na przebieg
cyrkulacji termohalinowej na tym akwenie, zmniejszajac jej intensywnos¢ o okoto 20%.

Proshutinsky i in. (2002, 2009) wykazali, ze w czasie wystepowania rezimu antycyklonalnego,
centrum wiru powietrza lokuje sie nad Morzem Beauforta, przyczyniajac sie do funkcjonowania takiej
samej (antycyklonalnej) cyrkulacji wod i lodéw morskich w Wirze Morza Beauforta. W rezultacie kon-
wergencji zachodzacej w wyniku dziatania przenosu Ekmana i dalszego downwellingu dochodzi do
stopniowego gromadzenia si¢ w Wirze Morza Beauforta wystodzonych wéd. Ich ilo$¢, w przeliczeniu
na wode stodkq!® Proshutinsky i in. (2002) szacujqg w samym Basenie Kanadyjskim na nie mniej niz
45 tys. km3. Taka ilos¢ wod stodkich jest 10-15 razy wigksza od rocznego sptywu stodkowodnego
wszystkich rzek uchodzacych do Oceanu Arktycznego i przynajmniej dwukrotnie wieksza od zasobow
wod stodkich w lodach morskich.

W okresie przewagi cyrkulacji cyklonalnej w atmosferze nad Arktyka, stopniowo dochodzi do
wytracania energii kinetycznej w Wirze Morza Beauforta, stabniecia w nim geostroficznej cyrkulacii
antycyklonalnej i podnoszenia sie halokliny oddzielajacej silnie zasolone, cieplejsze Atlantyckie Wody
Po$rednie od wystodzonych i chtodnych Powierzchniowych Wéd Arktycznych. W wyniku tego ostat-
niego, po pewnym czasie dziatania cyrkulacji cyklonalnej, dochodzi do wzmozonego wyptywu duzych
ilosci wystodzonych, lekkich Powierzchniowych Wod Arktycznych oraz lodéw z Oceanu Arktycznego
przez Ciesnine Frama i cie$niny Archipelagu Kanadyjskiego do moérz Subarktyki. Chiodne Powierzch-
niowe Wody Arktyczne, o niewielkiej gestosci, sq oddzielone piknokling od gtebiej lezacych, silnie
zasolonych wod zawierajacych wieksze zasoby ciepta. Piknoklina stanowi dolng granice konwekcji,
w rezultacie czego pionowe prady gestosciowe obejmujg tylko PWA Zasoby ciepta wod lezacych
pod piknokling stajq sie niedostepne dla wymiany z atmosferg i nie dochodzi do wychtadzania, a zatem
i wzrostu gestosci nizej lezacych Wod Atlantyckich. Proces zapadania wychtodzonych wéd i formo-

18 Praca Zakharova (1981), jak wynika z literatury cytowanej przez wspomnianych badaczy zachodnich, byta im
nieznana. Najprawdopodobniej wynikato to z tego, Ze zostata ona opublikowana w jezyku rosyjskim, i na doda-
tek nie w czasopi$mie, ale jako osobna publikacja ksigzkowa.

19 W stosunku do zasolenia 34,80 PSU.
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wanie Pétnocno-Atlantyckich Wad Gtebinowych (NADW - North Atlantic Deep Water; Dickson i Brown
1994) na akwenach objetych wyptywem wystodzonych PWA ustaje. Procesy downwellingu w morzach
subarktycznych ulegajg ostabieniu, a tym samym pétocno-atlantycka THC traci jeden z gtéwnych
motoréw napedowych i stabnie, stajac sie stabsza od przecietnej.

Rozprzestrzenianie si¢ wyrzuconych z Arktyki na morza Subarktyki wystodzonych PWA ma dalsze
konsekwencje. SST PWA, wobec matych zasobéw ciepta w nich zawartych, szybko spada, dochodzi
do ostabienia topnienia wynoszonych wraz z PWA lodéw morskich, a tym samym zwiekszania si¢
powierzchni lodéw morskich w strefie subarktycznej. W rezultacie, ograniczeniu ulegajg réwniez
strumienie ciepta z oceanu do atmosfery na tych akwenach mérz Subarktyki, na ktérych wyksztatca
sie stratyfikacja wdd. Podobnie, obnizenie intensywnosci THC prowadzi do spadku SST i zasobdw
ciepta w wodach na rozlegtych przestrzeniach wod Atlantyku Pétnocnego, co takze zmniejsza stru-
mienie ciepta z oceanu do atmosfery. W takich warunkach temperatura powietrza obniza sie nie tylko
w Arktyce czy w atlantyckiej Arktyce, ale i w Subarktyce oraz pétnocnej i Srodkowej Europie.

Tak wiec, w Swietle wynikéw badar cytowanych wyzej Autoréw, nie mozna wykluczy¢, ze rzeczy-
wistg przyczyng ostabienia THC i przejcia na powr6t do rezimu antycyklonalnego cyrkulacji atmosfe-
rycznej nad Arktyka jest reakcja systemu klimatycznego Arktyki na wystepujacy wystarczajgco diugo
cyklonalny rezim cyrkulacji atmosferycznej, spowodowany wzrostem natezenia THC. Oznaczatoby to,
ze wyptyw wystodzonych wéd z Arktyki stanowi element ujemnego sprzezenia zwrotnego funkcjonu-
jacego w systemie, przerywajacy lub ostabiajacy transfer ciepta wraz transportem Wad Atlantyckich
do Arktyki. Istnienie takiego procesu wytwarza tu samowzbudny uktad oscylacyjny, stanowigcy wspoing,
przyczyne zaznaczajacej sie okresowosci czy quasiokresowosci w przebiegu THC i LFO Polyakova
i Johnsona (2000).

System Klimatyczny Arktyki, jak kazdy inny system, wykonuje okreslong prace. Funkcjonowanie
kazdego systemu wymaga dostawy energii. Zwigkszenie dostawy energii (wzrost intensywnos$ci THC,
dodatnie warto$ci wskaznika DGsL) wprowadza Arktyke w stan ,cieply”, dla ktorego typowe sg wzrost
SST, redukcja powierzchni pokrywy lodowej i wzrost temperatury powietrza jesienig i w pierwszej
potowie zimy, atmosfere nad Arktykg w stan cyrkulacji cyklonalnej ktora przyspiesza dryf lodow i ich
wynoszenie poza Arktyke, ale jednocze$nie w finale prowadzi do zwiekszonego wyptywu wysto-
dzonych PWA z Arktyki. Ten ostatni, po przekroczeniu pewnej granicy, ogranicza natezenie THC,
zmniejszajac dostawe ciepta do Arktyki (ujemne wartosci wskaznika DGaL) i przywraca z pewnym
opdznieniem funkcjonowanie Arktyki w rezimie ,chtodnym”, dla ktdrego charakterystyczny jest spadek
SST, rozrost powierzchni zlodzonej, spadek temperatury powietrza i wyksztatcenie rezimu antycy-
klonalnego cyrkulacji atmosferycznej, ktory ogranicza dryf lodéw i prowadzi do ponownego ,maga-
zynowania” wystodzonych wod w Wirze Morza Beauforta.

Jednak jest niejasne, jak bedzie zachowywat sie taki system przy statej, ,nadwyzkowej” dostawie
energii. Ewentualne zwiekszone wyprowadzanie wystodzonych i chtodnych PWA nie ograniczy THC,
jesli temperatura prowadzonych na potnoc wod bedzie wyraznie wigksza od przecietnej, a tym samym
zasoby ciepta bedg w nich duze, niezaleznie od zmniejszenia przeptywu. Nie zaistniejg przy takich
okolicznosciach sprzyjajace warunki do szybkiego spadku temperatury powietrza nad Arktyka, rozwoju
powierzchni lodéw morskich, a tym samym do przejscia rezimu cyrkulacji atmosferycznej z cyklonal-
nego w rezim antycyklonalny. Jak sie wydaje, niezaleznie od funkcjonowania opisanego mechanizmu
oscylacji samowzbudnych, gtéwny rytm zmian klimatu Arktyki wymusza jednak zmienno$¢ cyrkulacii
termohalinowe;.
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Jesli wroci sie do kwestii zwigzkow miedzy cyrkulacjg atmosferyczng nad Arktyka, a intensyw-
no$cig THC, czyli zwigzkéw miedzy wskaznikiem DGa sprzed 6 lat ((k-6) a wskaznikiem D z danego
roku (D(k) — patrz tab. 6 i ryc. 7 — mozna zauwazy¢, ze analiza regresji wykazuje, iz warto$¢ wskaz-
nika D w danym roku (D(k)) jest funkcjg wskaznika DGav(k-6), Zaleznos¢ te opisuje zwigzek:

D(k) = 0,17 + 0,46 DGa(k-6), (6]

ktory objadnia 24% wariancji zmiennej zaleznej w okresie 66 lat (1949-2014). Istotnos¢ zwigzku jest
wysoka (p << 0,001), jednak doktadno$¢ oszacowania warto$ci D(k) jest nieduza (BSE = 0,79). Taki
charakter zwigzku wskazuje, ze zamiast zmiennej D, opisujacej charakter cyrkulacji atmosferycznej,
do réwnan [ 5.a, 5.b | mozna wstawi¢ bezposrednio zmienng DGaL(k-6), bedzie ona w nigjawny sposob
charakteryzowa¢ cyrkulacje atmosferyczng w roku k. Uniknie si¢ wtedy bteddw, jakimi jest obarczona
estymacja wartosci D z warto$ci DGs(k-6) w réwnaniu [6]. Estymacja parametréw takiego réwnania
regresji segmentowej dla rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki okresla punkt przetamania jako
10 982 tys. km2, co jest wartoscig identyczna, jak w rownaniach [ 5.a, 5.b ] i odpowiada z bardzo
dobrym przyblizeniem warto$ci DGaL(k-3) bliskiej zero. Posta¢ réwnania regresji segmentowej jest
nastepujaca:

ARCRK= 11 5786 — 343,9 DGa. (k-3) - 459,6- DGa.(k-6) (dla ARCRK <10 982tys. km2) [7.a],
ARCRK = 11 313,7 - 90,0 DGa.(k-3) - 81,7 - DGau(k-6)  (dla ARCRK > 10 982 tys. km?)  [7.b].

Réwnania [ 7.a, 7.b ] objasniajg 90,46% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w catej Arktyce
w latach 1979-2013 (R = 0,951). Jest to nieznaczne wieksze objadnienie wariancji rocznej powierzchni
zlodzonej w catej Arktyce, niz przez réwnania [5.a, 5.b]. Zwigkszeniu stopnia objadnienia wariancji
powierzchni zlodzonej w tym miejscu nie nalezy przydawac wigkszego znaczenia. Naprawde istotne
jest to, ze obie zmienne niezalezne stojace w réwnaniach [7.a, 7.b] s zmiennymi charakteryzujacymi
,srozciagnieta w czasie” intensywnos¢ THC.

Dowodzi to, ze praktycznie zmiennos¢ THC, poprzez regulowanie zaréwno tempa tworzenia sie
i topnienia lodéw morskich, jak i charakteru cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka, a przypuszczalnie
réwniez i catego zespotu innych wtdrnych proceséw bedacych skutkiem zmian powierzchni zlodzone;
(np. zmian sprawnosci ,wykorzystania” przez system energii stonecznej — ,wzmocnienia arktycznego”)
stanowi gtowny czynnik regulujgcy zmiany pokrywy lodow morskich w Arktyce. Dowodzi to réwniez,
ze wplyw dziatania zmian natezenia THC na ksztattowanie sie¢ zmienno$ci powierzchni lodéw morskich
w Arktyce jest bardzo rozciggniety w czasie. Wobec gigantycznych mas wdd morskich, lodow i atmo-
sfery bioracych udziat w procesie klimatycznym, przy okreslonych, wynikajacych z fizyki proceséw
mozliwych, na ogdt niewielkich, predkosci ruchu oraz zachowania i wymiany energii, system cechuje
sie réwnie wielkg inercja.

8. Podsumowanie

Przeprowadzone analizy wykazuja, Ze miedzyroczna zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce
jest regulowana przez zmienno$¢ cyrkulacji termohalinowej (THC) na Atlantyku Pétnocnym. THC
reguluje zaréwno zmienno$¢ sktadowej termodynamicznej (zasoby ciepta w wodach) jak i posrednio
— dynamicznej (dryf lodéw, cyrkulacja atmosferyczna), ktére okre$lajg miedzyroczng i sezonowg zmien-
no$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce. W latach 1978-2013 zmiennos¢ THC objasnia okoto 85-90%
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wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w catej Arktyce, nieco mniej, bo 64-65% w Arktyce Wiasciwej
i w Arktyce Amerykanskiej. Objasnienie sezonowych zmian (marzec, wrzesien) jest znacznie mniejsze
i zawiera sie w granicach od ~30% w Arktyce Amerykanskiej do ~62-74% w catej Arktyce.

Powierzchnia zlodzona w obu cze$ciach Arktyki, to jest w Arktyce Wtasciwej i Arktyce Amery-
kanskiej (ryc. 1), reaguje na zmienno$¢ THC odmiennie. Zmiany powierzchni zlodzonej zachodzace
pod wptywem zmian THC w Arktyce Wiasciwej wystepuja z relatywnie niewielkim, 3-6.letnim opdz-
nieniem w stosunku do zmian THC, w Arktyce Amerykanskiej — z op6znieniem nieco wigkszym, bo
5-6.letnim. Poniewaz powierzchnia zlodzona Arktyki Wiasciwej stanowi okoto 80% powierzchni
zlodzonej catej Arktyki, zasadniczy wktad w ksztattowanie zmienno$ci powierzchni lodéw morskich
Arktyki w danym roku wnosza zmiany zachodzace w Arktyce Wiasciwej.

Zmiany powierzchni zlodzonej w Arktyce zachodzg w dwu rdznych rezimach. Inaczej przebiegajg
zmiany powierzchni zlodzonej w warunkach, gdy THC jest stabsza od przecietnej (wskaznik DGsL < 0;
rezim ,chtodny”), inaczej gdy THC jest silnigjsza od przecietnej (DGsL > 0; rezim ,ciepty”). Zasadnicze
réznice zachodza w tempie zmian powierzchni zlodzonej — w rezimie chtodnym zmiany zachodza
powoli i cechujg sie niewielkimi zmianami miedzyrocznymi, w rezimie cieptym zmiany nastepujq
szybko i charakterystyczna dla nich jest znaczna miedzyroczna zmienno$¢ powierzchni zlodzone;j.

Do przejscia z ,chtodnego” do ,cieptego” rezimu rozwoju pokrywy lodowej dochodzi gdy przez
kolejne trzy lata nastepuje konsekwentne utrzymywanie sie warto$ci wskaznika DGaL, charakteryzuja-
cego intensywnos$é THC, powyzej 0. W takich warunkach, po trzech latach od przejscia tego wskaznika
do warto$ci dodatnich, powierzchnia zlodzona w Arktyce Wiasciwej zaczyna wyrazniej sie zmniejszac
w takt” wezesniejszych zmian warto$ci DGaL, a z dalszym, dwuletnim opdznieniem w stosunku do
Arktyki Wiasciwej, podobna, stabsza reakcja powierzchni zlodzonej zaznaczy sie w Arktyce Amery-
kanskiej. Jesli suma warto$ci wskaznika DGsL w przeciggu 6 kolejnych lat osigga warto$ci dodatnie?,
zmienia si¢ wyraznie charakter cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka. Rola cyrkulacji atmosferycznej
w ksztattowaniu zmiennos$ci powierzchni zlodzonej staje sie coraz wieksza. Zaczyna dominowaé
cyrkulacja cyklonalna, dla ktdrej charakterystyczna jest wieksza predkos¢ wiatru i czestsze pojawianie
sie dywergencji w polu wiatru. W konsekwencji tego ulega przyspieszeniu dryf lodéw i ich wynoszenie
z Arktyki na potudnie, z czym, z odpowiednim op6znieniem, zwigzane jest zmniejszanie si¢ grubosci
lodéw w Arktyce Witasciwej. Daje to w najwyzszych szeroko$ciach potréjny zysk energetyczny, Do
topnienia zmniejszonej masy lodéw potrzebna jest mniejsza ilo$¢ energii — zmniejsza sie ciepto tracone
na przemiany fazowe wody (utajone ciepto topnienia). Zwiekszenie powierzchni wolnej od zwarte;
pokrywy lodowej w czasie drugiej potowy dnia polarnego pozwala na pochtanianie przez powierzchnie
morza wiekszej iloSci energii stonecznej i zamiany jej na ciepto, a intensywniejsze wyprowadzanie
lodéw poza Arktyke powoduje, ze energia zuzywana na ich topnienie nie jest w catosci pobierana
z zasobOw energetycznych Arktyki, ale w znacznej czesci z zasob6w ciepta akwendw znajdujacych
sie juz w Subarktyce. Nastepuje réwniez zmniejszanie sie migzszosci Powierzchniowych Wéd
Arktycznych, na obszarach dywergencji pola wiatru mozliwa jest lokalnie likwidacja piknokliny i docho-
dzenie cieptych Posrednich Waéd Atlantyckich niemal do powierzchni (Polyakov i in. 2010), co dodat-
kowo wptywa na szybko$¢ zmniejszania sie powierzchni lodéw.

Im wieksza wartos¢ osigga suma dodatnich wartosci wskaznika DG w okresie rezimu ,cieptego”,
tym zmniejszanie sie powierzchni zlodzonej zachodzi szybciej, a amplituda jej sezonowych zmian

2 Proshutinsky i In (2015) okreslajg czas przej$cia z jednego do drugiego rezimu na 6-7 lat.
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ro$nie. Nie ma tutaj dolnego ograniczenia powierzchni zlodzonej w sezonie cieptym, teoretycznie
granicg, taka moze by¢ zero. Oznacza to, ze przy bardzo intensywnym, trwajacym kilkadziesiat lat
wzmozonym transporcie ciepta przez THC jest mozliwa sytuacja, w ktorej pokrywa lodowa w Arktyce
moze latem ulec catkowitej likwidacji.

W warunkach ostabienia THC (rezim ,chtodny”, wystepowanie konsekwentnie ujemnych wartosci
wskaznika DGsL) nastepuje ograniczenie dostawy ciepta do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng, co
z opGznieniem okoto 6.letnim od momentu przejcia wskaznika przez zero powoduje powolny przyrost
Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce. Przyrost ten trwa przez kilka do 10-11 lat, az do
momentu osiggniecia wzglednie statych rozmiaréw powierzchni zlodzonej w czasie wystapienia maksi-
mum rocznego. Po uptywie okresu przyrostu migdzyroczna zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Ark-
tyce zmniejsza sie, wyksztatcajg sie warunki do ,samopodtrzymywania” si¢ pokrywy lodowe;j.

Rola cyrkulacji atmosferycznej w ksztattowaniu zmian powierzchni zlodzonej staje sie niewielka,
dominuje cyrkulacja antycyklonalna z niskimi predkosciami wiatru, dryf lodéw jest powolny. Antycy-
klonalna cyrkulacja atmosferyczna sprzyja ,magazynowaniu” wystodzonych PWA w basenie Oceanu
Arktycznego, przy czym w warunkach obnizonego topnienia letniego wzrost grubosci warstwy PWA
odbywa sie gtownie kosztem stodkowodnego doptywu wéd rzecznych do basenu Oceanu Arktycznego.
Przyrost $redniej rocznej powierzchni zlodzonej nastepuje gtéwnie w rezultacie zwiekszania sie tej
powierzchni w okresie ,cieptej pory roku” (lipiec, sierpien, wrzesien), kiedy to nastepuje ograniczenie
topnienia. Rozmiary powierzchni zlodzonej we wrze$niu beda silnie zalezaty od wartosci wezesniejszych
wskaznikéw DGaL. Przy przecigtnej wartosci obu wskaznikow sprzed 3 i 6 lat réwnej -1,5 powierzchnia
zlodzona we wrze$niu powinna miescic¢ sie w przedziale miedzy 7,2 a 7,7 min km2, przy wartosci obu
wskaznikéw réwnej -1 rozmiary powierzchni zlodzonej powinny by¢ mniejsze od podanych o okoto
0,3 min km2. Przyrost powierzchni zlodzonej w okresie chtodnej pory roku jest niewielki i powolny.
Maksimum powierzchni zlodzonej wystepuje w marcu, ale przyrost powierzchni lodow od lutego do
marca jest juz niewielki. Najwieksze miedzyroczne zmiany powierzchni zlodzonej w czasie maksimum
jej rozwoju wystepowaé moga na morzach Labrador, Grenlandzkim i Barentsa, na pozostatych akwe-
nach lody pokrywaja ~100% ich powierzchni. Gorng granica rozwoju powierzchni zlodzonej w cyklu
rocznym (marzec) w tym rezimie w catej Arktyce jest ~13,8-14,5 min km?, $rednia roczna powierzchnia
Zlodzona powinna wynosi¢ ~12(+0,5) min km2. Powolny przyrost powierzchni zlodzonej w rezimie
,chtodnym” jest kompensowany przyrostem masy lodu — ro$nie, wraz ze zmiang, struktury wiekowe;j
lodu, jego grubos$é. Okres funkcjonowania rezimu ,chtodnego” trwaé bedzie tak dtugo, jak dtugo
utrzymywac sie bedzie sytuacja, w ktérej THC bedzie transportowata mniejsze od przecietnych ilosci
ciepta na pétnoc (wskaznik DGaL < 0).

W przypadku, gdyby przez diuzszy czas, rzedu 6 i wigcej lat, warto$ci wskaznika DG wahaty
sie nieznacznie wokét zera (£0,3), Srednia roczna powierzchnia zlodzona zawierafaby sie w granicach
miedzy 10,7 a 11,5 min km2, przy duzej amplitudzie zmian sezonowych (wrzesien: 6,2-7,5, marzec:
13,0-13,5 min km2) i bardzo duzej nieregularnosci zmian migdzyrocznych. Taka mozliwo$¢ wydaje
sie jednak mniej prawdopodobna — znany do tej pory przebieg wskaznika DGsv charakteryzuje sie
zdecydowanymi przej$ciami miedzy fazg ujemng a dodatnig, i odwrotnie (patrz zat. 1, ryc. 1.3), ktdre
zachodza przecigtnie w ciagu 4-5 lat. Nie daje to jednak pewnosci, ze tak samo jak obecnie, THC
zmienia¢ si¢ musi réwniez w przyszioSci.
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ZALACZNIK 1

Wskaznik DGsL charakteryzujacy intensywno$¢ sktadowej powierzchniowej cyrkulacji termo-
halinowej i zmienno$¢ zasobdw ciepta wnoszonego do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng,

1. Podstawy fizyczne

W bilansie cieplnym Arktyki oprécz doptywu radiacji stoneczne;j i ciepta wnoszonego do Arktyki
przez cyrkulacje atmosferyczng uwzgledni¢ nalezy ciepto wnoszone przez cyrkulacje oceaniczna.
llo$¢ ciepta wnoszonego do Arktyki wraz z wodami wykazuje zmiany w czasie, powodujac stosowne
zmiany klimatu Arktyki, gtownie zmiany jej pokrywy lodowej i stanu termicznego.

Rola zmiennych ilosci ciepta wnoszonego przez cyrkulacje oceaniczng do Arktyki w ksztattowaniu
zmian klimatu Arktyki przez dtugi czas byta traktowana jako nikta, mimo tego, ze juz w latach 40. XX
wieku V.Yu. Vize (za: Zakharov 1981, 1997) wysunat hipoteze, ze przyczyng obserwowanego w latach
30. XX wieku ocieplenia Arktyki byt zwigkszony naptyw cieptych Wéd Atlantyckich.

Szacunki bilansu cieplnego Arktyki (i powierzchni zlodzonych) dokonane przez Budyko (1962,
1969, 1974) wykazaly, ze wzgledem zmian w doptywie energii promieniowania krétkofalowego do
Arktyki, ilos¢ ciepta wnoszonego przez cyrkulacje oceaniczng jest pomijalnie mata. Gtéwnym regula-
torem zmian klimatu Arktyki, wedtug Budyko (1962, 1971, 1974), sgq zmiany przezroczysto$ci atmo-
sfery, zwigzane z wystepowaniem w atmosferze (stratosferze) pytéw (aerozoli) wulkanicznych. Skutki
zmian przezroczystosci atmosfery (udziat promieniowania bezpo$redniego versus promieniowania
rozproszonego w promieniowaniu dochodzacym do powierzchni Arktyki), we wspotdziataniu z petlq
sprzezenia zwrotnego: doptyw promieniowania — zmniejszenie sie powierzchni lodu [albedo lodu]
— zwigkszenie sie powierzchni wody [albedo wody] — wzrost pochtonietego przez wode ciepta
— wzrost temperatury wody — wzrost temperatury powietrza — spadek powierzchni lodéow —
zmiana proporcji obszaréw o kontrastowych warto$ciach albedo [lodu morskiego i wody] — zmiana
temperatury powietrza — spadek powierzchni lodéw — , ..., mialy generowa¢ duze zmiany tempe-
ratury powietrza w Arktyce. Na podobnym schemacie uktadu sprzezer zwrotnych opiera sie obecnie
dos¢ powszechnie przyjmowana koncepcja ,wzmocnienia arktycznego” (patrz np. Serreze i Francis
2006, Stroeve iin. 2012).

Wielki autorytet naukowy M.I. Budyko stat sie przyczyna tego, Ze teza o znikomej ilo$ci ciepta
wprowadzanego przez cyrkulacje oceaniczng do Arktyki zostata przyjeta za paradygmat. W efekcie
przez diugi czas zmiany iloSci ciepta wnoszonego do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczna, jako jeden
z mozliwych czynnikdw regulujgcych zmiany klimatu Arktyki, nie byty brane pod uwage. Potempiryczny
model klimatu stworzony przez Budyke (1969) ma jednak szereg mankamentdw. Zaktada on na
przyktad brak przeptywu ciepta atmosferycznego miedzy poszczegdlnymi strefami geograficznymi,
przyjmuje zupetnie nierealne wartosci albedo lodéw morskich (0,9) oraz réwnie nierealne — daleko
odbiegajace od wspdiczesnie znanych, wartosci potudnikowego transportu ciepta przez cyrkulacje
oceaniczng. Przede wszystkim nie uwzglednia on nieliniowego wspdtoddziatywania oceanu i atmosfery,
na co zwracat uwage Landsberg juz w 1974 roku. Z tej przyczyny wniosek Budyki o znikomym zna-
czeniu dla zmian klimatu Arktyki ciepta wnoszonego do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczng nie moze
by¢ uznawany za poprawny (Styszyrfiska 2005).

Wspétczesnie, liczna grupa badaczy sktania sie do uznania faktu, ze transport ciepta do Arktyki
przez cyrkulacje oceaniczng odgrywa znaczaca lub nawet zasadnicza role w ksztattowaniu zmienno$ci
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klimatu Arktyki (np. Jungclaus i in. 2005, Styszyriska 2005, 2007; Marsz i in. 2008, Marsz i Styszyriska
2009, Chylek i in. 2009, 2012; Miles i in. 2014, Zhang 2015). Tym nie mniej, czesSciej w literaturze
klimatologicznej spotyka sie stwierdzenia o niewielkim znaczeniu klimatycznym ciepta transportowanego
przez cyrkulacje oceaniczng do Arktyki. Jako przyktad wspdtczesnych prac mogq stuzy¢ artykuty
Alekseeva (2003, 2015), w ktérych ich autor stwierdza, ze ~95% ciepta adwekcyjnego wprowadza do
Arktyki cyrkulacja atmosferyczna, i to jej zmiany, oraz ,globalne ocieplenie”, stanowig przyczyne zmian
temperatury powietrza w Arktyce?".

Mechanizmem, ktéry wymusza transport ciepta wraz z transportem wod oceanicznych do Arktyki
jest cykulacja termohalinowa (Broecker 1991). Sktadowa powierzchniowa cyrkulacji termohalinowe;j
(dalej THC) na Atlantyku Pétnocnym przejawia sie m.in. w zmienno$ci funkcjonowania systemu pradéw
powierzchniowych — Antylskiego, Golfstromu, Pétnocnoatlantyckiego, Norwesko-Atlantyckiego oraz
Zachodniospitsbergenskiego i Murmanskiego (Nordkapskiego), bedacymi czesciami sktadowymi
Atlantyckiej Potudnikowej Cyrkulacji Termohalinowej (AMOC - Atlantic Meridional Overturning
Circulation). Transport ciepta wraz z transportem wéd nie zachodzi jednostajnie w funkcji czasu, lecz
wykazuje dtugookresowe wzrosty i spadki natezenia. Powodujg one okresowe wzrosty i spadki SST
na Atlantyku Pétnocnym - to ostatnie zjawisko okre$lane jest mianem Multidekadowej Oscylacii
Atlantyku (Atlantic Multidecadal Oscillation — dalej AMO). AMO stanowi przejaw quasi-okresowej
zmienno$ci natezenia cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym. Cyrkulacja ta przenosi
przez 30°N $rednio 16,4 Sv (Sverdrupdw; 1 Sv = 106 m3-s') na pétnoc, a wraz z wodami ciepto
(0,96-1,2 PW; Petawatow; 1 PW = 10'>W; Knight i in. 2005). W okresie wzrostu natezenia przenosu
wod i ciepta na potnoc przez cyrkulacje, SST na szlaku przeptywu wod ro$nie, co po usrednieniu SST
na "catym" Atlantyku Pdtnocnym przejawia sie w jej wzroscie (dodatnia faza AMO). Na szlaku przeptywu
wod wehodzacych w uktad systemu pradowego przenoszacego ciepto z Atlantyku Potudniowego na
Atlantyk Pdinocny, i dalej do Arktyki, te zmiany SST majg znacznie wigkszg amplitude, niz w usred-
nionym dla catego Atlantyku Pdtnocnego, pozbawionym trendu i poddanym silnej filtracji dolnoprze-
pustowej wskazniku AMO.

AMO jest przejawem dziatania proceséw naturalnych; jej funkcjonowanie stwierdza sie zardwno
w zapisach paleoklimatycznych (patrz np. Gray i in. 2004) jak i wynikach badan modelowych (Delworth
i Knutson 2000, Delworth i Mann 2000, Knight i in. 2005). THC, AMOC i AMO poczatkowo fraktowane
byly jako odrebne fenomeny (Kerr 2000, Enfield i in. 2001), pozniejsze badania wykazaty, ze przy-
czyng AMO jest zmienno$¢ natezenia THC (Latif i in. 2004, Dima i Lohmann 2006, Knight i in. 2005,
2006, Zhang i in. 2007, Zhang i Wang 2013).

Gtownym akwenem, przez ktdry przeptywajq wody transportujgce zmienne zasoby ciepta, ktérych
cze$¢ przekazywana jest do atmosfery, a cze$¢ wnoszona jest nastepnie do Arktyki, jest Atlantyk
Pétnocny. Podstawowym strumieniem niosgcym ciepto wraz z wodami tropikalnymi na pétnoc jest
Golfstrom. W delcie Golfstromu dochodzi do rozdziatu wéd tropikalnych na kilka ramion (bifurkacji

21 W jednej z kolejnych prac (Alekseev i in. 2010) to stwierdzenie zostaje przemilczane, a gtéwna role w ksztatto-
waniu zmian Klimatu ,morskiej” Arktyki Alekseev przypisuje wzrostowi natezenia AMO. Wzrost natezenia AMO
w ostatnich trzydziestu latach jest wedtug Alekseeva i in. (2010) skutkiem globalnego ocieplenia. W kolejnej
pracy (Alekseev 2015), mimo tego, ze dostrzega zgodno$¢ okresowo$ci zmian AMO i temperatury powietrza
(okresowo$¢ ~60.letnia), ,rehabilituje” role cyrkulacji atmosferycznej jako gtéwnego mechanizm wzrostu tem-
peratury w Arktyce, a role AMO sprowadza jedynie do regulatora zimowego zasiegu lodéw morskich i zimowej
SST, bez jej wptywu na zmiany temperatury powietrza.
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strumienia). Cze$¢ wod tropikalnych kieruje sie na NNE, tworzac NE gataz pradowa, cze$¢ na wschad
(wschodnia gataz pradowa), cze$¢ na SE, wprowadzajac wody tropikalne na powr6t do NE czesci
Morza Sargassowego (SE gataz pradowa). Z wod tropikalnych NE gatezi pradowej, po ich transforma-
cjach, powstajg Wody Atlantyckie (Atlantic Water — dalej skrét AW) o relatywnie wysokiej temperaturze
i zwiekszonym zasoleniu (S > 35 promille; PSU). Wody te sg nastepnie transportowane przez Prad
Pétnocnoatlantycki na NE, gdzie potem wchodzg w nurt Pradu Norweskiego (Norwegian-Atlantic
Current) i dalej sg niesione do Arktyki przez prady Nordkapski (Morze Barentsa) i Zachodniospitsber-
genski (wschodnia cze$¢ Morza Grenlandzkiego). Czes¢ AW niesionych przez Prad Péinocnoatlantycki
optywa od potudnia Islandie, gdzie nastepnie wchodzi w cyrkulacje Pradu Irmingera.

O wzmocnieniu przeptywu wod tropikalnych w Golfstromie $wiadczy przesuniecie si¢ jego osi na
potudnie i silne meandrowanie. O ostabieniu przeptywu w Golfstromie, wedtug badan Baranova (1979)
$wiadczy przesunigcie sie gtéwnego nurtu Golfstromu, przed jego wejsciem w delte, na pdinoc i stabsze
meandrowanie.

Przesuniecia pdtnocnej granicy Golfstromu majg dwojaki charakter. Przesuniecia w cyklu rocznym
potnocnej granicy Golfstromu sg relatywnie niewielkie, siegaja ~20 km. W pierwszej potowie roku
zasieg potnocnej granicy Golfstromu przesuniety jest na potudnie od przecietnego rocznego potozenia,
w drugiej potowie roku — na potnoc, przy czym maksymalny potnocny zasieg granica Golfstromu
osigga zazwyczaj w pazdzierniku-listopadzie. Na tle zmian rocznych zaznaczajq sie przesuniecia
dtugookresowe o znacznie wigkszej amplitudzie. Drinkwater i in. (1994) podaja, ze miedzyroczne
zmiany pofozenia pdtnocnej granicy Golfstromu osiagajg okoto 80 km (okres obserwacji 1973-1992).

W przypadku wzrostu przeptywow Golfstromu nastepuje wyrazne wzmocnienie transportu wod
tropikalnych przez NE gataz pradowa w delcie Golfstromu kierujacg wody na N-NE i ostabienie prze-
ptywow w SE gatezi pradowej. Wzmocnienie przeptywdw w NE gatezi pragdowej jest wtedy niepropor-
cjonalnie silne w stosunku do wzrostu przeptywu przed wejsciem Golfstromu w delte (Baranov 1979,
Barishevskaya i Shinkevich 1979). Z tych wod tropikalnych tworzg sie nastepnie AW, ktore po diuzszym
lub krétszym czasie trafig do Arktyki, wnoszac tam zwiekszone ilosci ciepfa.

Zmiany SST w szeroko$ciach 36-40°N i na dtugosciach 50-65°W znajdujace sie na "pograniczu”
tropikalnych wéd Golfstromu (GS) i tropikalnych wéd Morza Sargassowego (SAR) moga stanowi¢
wskaznik, charakteryzujacy zmiany ilosci ciepta kierowanego w delcie Golfstromu na pétnoc. Ogdlnie
— wzrost $redniej temperatury powierzchni oceanu w profilu przecinajacym kontakt wéd Golfstromu
i Wod Sargassowych $wiadczy o przesunigciu sie osi Golfstromu i jego pogranicza z Wodami Sargas-
sowymi na potudnie?2. To, zgodnie z wynikam starych, bo jeszcze z lat 70. XX wieku badan (Baranov
1979, Barishevskaya i Shinkevich 1979), $wiadczy¢ moze o zwigkszeniu przeptywédw Golfstromu,
a zatem i kierowania sie zwiekszonych ilo$ci wéd tropikalnych i zwiekszonych ilo$ciach ciepta w wodach
transportowanego na pétnoc. Odwrotnie — spadek SST na takim profilu Swiadczy o zmniejszonych
ilosciach ciepta niesionego na pdtnoc.

W zmianach miesiecznych wartosci SST na tym akwenie kryja sie trzy sktadowe:

1 — sygnat zwigzany z sezonowa, zmienno$cig SST, powodowany przez zmiany doptywajace;
energii stonecznej do powierzchni akwenu i bilansem cieplnym powierzchni morza (doptyw energii
minus straty ciepta z powierzchni morza, zapisany w klimatycznym "rocznym cyklu" zmian SST). Klima-

2 \Wody Golfstromu na tych dtugosciach geograficznych majg wyzsza SST od Wod Sargassowych.
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tyczne sktadowe tego procesu mozna traktowac jako przebiegi cyklicznie powtarzajace sie z roku na
rok i nie niosgce informacji o nieregularno$ciach w transporcie ciepfa,

2 — sygnat zwigzany z dlugookresowa (miedzyroczng) zmienno$cig iloci transportowanego ciepfa
przez system cyrkulacji oceanicznej na Atlantyku Pétnocnym z potudnia na pétnoc (sktadowa adwek-
cyjna). Sygnat ten zapisuje sie w diugookresowych zmianach SST oraz miedzyrocznych przesunieciach
osi Golfstromu. Na mniejszym akwenie potozonym na samym Golfstromie i/lub akwenie pofozonym
bezpos$rednio na potudnie od osi Golfstromu zaréwno dtugookresowe zmiany SST jak i przesuniecia
osi Golfstromu prowadzg do tego samego — do zmian SST. Jesli zasoby ciepta adwekcyjnego sg
zwiekszone w stosunku do $redniej klimatycznej, SST w okresie koicowego formowania sie warstwy
izotermicznej (luty) jest wyzsza od $redniej. W takich warunkach, przy przecietnej, zblizonej do $rednie;
wieloletniej akumulacji ciepta w wodach w czasie letniego nagrzewania oceanu, obserwuje sie réwniez
wyzszg od $redniej klimatycznej SST w okresie korca letniego nagrzewania oceanu (przetom sierpnia
i wrze$nia), gdyz procesy letniego nagrzewania oceanu ,startuja” z wyzszej pozycji,

3 - sygnat zwigzany z procesami, ktére mozna umownie okresli¢ mianem ,chaotycznych”. Tu do
tego rodzaju procesow nalezy zaliczy¢ zmiany pogodowe wywierajgce wptyw na rozmiary akumulacii
i strat ciepta z powierzchni oceanu oraz procesy zwigzane z meandrowaniem Golfstromu i przemiesz-
czaniem sie wiréw odcietych meandréw na powierzchni akwenu. Zmiany SST powodowane przez te
procesy mozna traktowaé jako zmiany losowe. O ile samo meandrowanie i przemieszczanie sig cieptych
i zimnych wiréw nie ma wptywu na ilo$¢ transportowanego ciepta na pétnoc, to wzmozona wzgledem
Sredniej klimatycznej akumulacja ciepta w oceanie lub takie samo nasilenie strat ciepta, ktore moduluje
,Klimatyczny” przebieg roczny zmian SST, wptyw taki wywiera. Wody tropikalne kierowane na pétnoc
bedg zawieraty zmniejszone lub zwiekszone zasoby ciepta.

Wobec faktu, ze na duzej powierzchni akwenu (36-40°N, 50-65°W) zmiany te przebiega¢ mogq
jednoczesnie w réznych kierunkach (dotyczy to zwlaszcza 3 sktadowej sygnatu) ograniczajac $rednig
dla catego akwenu amplitude zmian SST, skutecznie ujawni¢ sktadowe 2 i 3 mozna na mniejszym,
reprezentatywnym akwenie, gdzie roczna i migdzyroczna amplituda zmian SST bedzie wieksza (przez
unikniecie efektéw usredniania).

Analiza wykazata, ze takim mniejszym, reprezentatywnym akwenem moze by¢ na przyktad
powierzchnia o rozmiarach 2 x 2°, zawarta miedzy 39 a 37°N, 55-57°W. Punkt centralny tej powierzchni
ma wspbirzedne 38°N, 56°W i dalej w tekScie bedzie nazywana jako [38,56]. Powierzchnia ta jest
oznaczona na ryc. Z.1.1 jako szary prostokat. Na tej powierzchni obserwuje sie najmniejszq liczbe
wirow cyklonalnych (chtodniejszej wody) przemieszczajacych sie na potudnie od Golfstromu, mozna
wiec przyjac, ze sygnat chaotyczny (traktowany jako szum) jest tu mniejszy, niz na akwenach otacza-

jacych.

2. Konstrukcja wskaznika

Najistotniejsza sktadowg, ktorg powinien eksponowac¢ wskaznik, jest skladowa adwekcyjna, cha-
rakteryzujaca dtugookresowe wzrosty i spadki zasobdw ciepta w transportowanych wodach. Sktadowa,
cykliczng mozna fatwo wyeliminowa¢ poprzez usrednienie miesiecznych wartosci SST do postaci
rocznych SST. Jednak w miesiecznych wartosciach SST zapisana jest nie tylko sktadowa adwekcyjna
i roczne zmiany doptywu energii, ale i przebieg procesow akumulacii ciepta oraz strat ciepta w danym
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Ryc. Z.1.1. Zmiany przebiegu granic Golfstromu. Panel gérny — 0$ Golfstromu przesunieta na N
(mapa z dnia 5.12.2008 r.), panel dolny — 0$ Golfstromu przesunigta na S, szerokos¢ Golfstromu wigksza,
silne meandrowanie (mapa z dnia 14.01.2005 r.). Zrédto: Naval Oceanographic Office MS

Fig. Z.1.1. Changes in the course of the Gulf Stream limits. Top panel - the axis of the Gulf Stream shifted to N
(map dated 5.12.2008.), bottom panel - the axis of the Gulf Stream shifted to S, the width of the Gulf Stream
larger, powerful meandering (map dated 14.01.2005). Source: Naval Oceanographic Office MS.

miesigcu i miesigcach poprzedzajacych. Kazdy wyrazny wzrost predko$ci wiatru nad akwenem,

zmiana frekwencji kierunkéw adwekcji mas powietrza w stosunku do $rednich, a zwlaszcza zmiany
zachmurzenia, prowadza do zmian SST, ktore zostajq "zapisane w pamieci oceanu” przez dtuzszy
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lub krotszy okres. Usrednienie kolejnych wartosci miesigcznych do postaci Sredniej rocznej wprowadza
te szumy do $redniej. Ten czynnik powoduje, Zze dla "wydobycia" sktadowej adwekcyjnej, zamiast
$redniej rocznej SST korzystniej jest opracowaé miare opartg o Srednig z mniejszej liczby miesiecy.

Przebiegi miesieczne SST w cyklu rocznym kolejnych, nastepujacych po sobie 10 lat obrazuje
rycina Z.1.2. Nietrudno zauwazy¢, ze przecietne minimum SST wystepuje w marcu, maksimum za$
w sierpniu. Jesli zwréci sie uwage na zakres zmienno$ci SST w poszczeg6inych miesigcach, réwnie
tatwo zauwazy¢, ze najmniejszq zmienno$cig w kolejno nastepujacych po sobie latach cechuje sie
SST w lutym. Przyczyna tego lezy w ksztattowaniu sie warstwy izotermicznej oceanu (Kalackij i Neste-
rov 1976, Abruzuarov 1976). Po okresie maksymalnej akumulaciji ciepta w oceanie, co nastepuje
zazwyczaj na przetomie sierpnia i wrzesnia lub w pierwszej dekadzie wrzesnia, i kiedy warstwa nad
termokling letnig jest najsilniej rozwinigta, rozpoczyna sie poczatkowo powolny, potem coraz szybszy
proces oddawania ciepta przez ocean do atmosfery. Towarzyszacy temu spadek SST wymusza
procesy konwekcji. Rozwijajgca sie stopniowo w gigb konwekcja niszczy termokling letnig, a po jej
zniszczeniu siega do glebszych warstw wod. W rezultacie dziatania proceséw konwekeji tworzy sie
siegajaca coraz gtebiej wraz z uptywem czasu warstwa izotermiczna, ktérej temperatura stopniowo
sie obniza wraz z uptywem czasu, proporcjonalnie do rozmiaréw oddawania ciepta do atmosfery
w okresie ograniczonego doptywu energii stonecznej do powierzchni oceanu. Proces formowania
warstwy izotermicznej trwa do lutego-marca, kiedy w tym rejonie migzszo$¢ warstwy izotermicznej
siega 170-200 m.
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Ryc. Z.1.2. Przebieg miesiecznych warto$ci SST w ich cyklu rocznym na powierzchni 38°N, 56°W
w kolejnych 10 latach (1991-2000). Zwr6¢ uwage na zakresy zmiennosci SST w poszczegolnych
miesigcach. Zrédto danych — zbior NOAA NCDC ERSST version 3b (Smith i in. 2008)

Fig. Z.1.2. The course of monthly SST values in their annual cycle on the surface of 38°N, 56°W
in the consecutive 10 years (1991-2000). Pay attention to the range of variation in SST in each month.
Data source - a collection of NOAA NCDC ERSST version 3b (Smith et al. 2008).

Wyzsza od przecietnej temperatura warstwy izotermicznej wskazuje wyraznie na zwiekszone
zasoby ciepta w wodach — te moga na tym akwenie by¢ jedynie pochodzenia adwekcyjnego, czyli
pochodzi¢ z transportu wod o zwiekszonej entalpii. Na szeroko$ciach 36-40°N w marcu operacja
stoneczna jest juz bardzo silna, dzien jest wyraznie dtuzszy niz w lutym. Po okresie dobrej, bez-
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chmurnej, lub ze stabym zachmurzeniem pogody, szybko zaczyna si¢ tworzy¢ bardzo ptytka termoklina
podobna do termokliny letniej, nad ktéra SST moze by¢ znacznie wyzsza od temperatury charaktery-
zujacej nizej lezacq warstwe izotermiczng. Odwrotnie — zmniejszenie ustonecznienia w marcu i silny
wzrost predko$ci wiatru moze doprowadzi¢ do spadku SST, ktérego konwekcja nie bedzie w stanie
wyréwnac w krotkim czasie. W rezultacie zmiennos¢ SST w marcu jest nieco wieksza niz w lutym
i w mniejszym stopniu charakteryzuje zasoby ciepta w warstwie izotermicznej. Jeszcze stabiej informuje
o0 zasobach ciepta w wodach SST z kwietnia, w ktorym to miesigcu w niektdrych latach SST tez osigga
minimum w cyklu rocznym. Najpetniej zasoby ciepta w gtebszych (od powierzchni do okoto 150 m
w Wodach Sargassowych, znacznie gtebiej na Golfstromie) charakteryzuje SST z lutego.

W miesigcach wiosennych i letnich (kwiecien-sierpien) nastepuje akumulacja ciepta stonecznego
w wodach, tworzy sie termoklina letnia, a warstwa wygrzanych wod nad nig staje sie coraz grubsza.
Pionowy gradient termiczny w wodach nad termokling letnig jest wyraznie wigkszy niz w zimowej
warstwie izotermicznej. Wody Golfstromu, ktore trafiajq (jesli trafiajg w danym roku na powierzchnie
[38,56]) akumulowaty ciepto nie na tej powierzchni, lecz dalej na zachdd i potudnie od niej. Zasoby
zakumulowanego w czasie lata ciepta w tych wodach sg ogromne. Jesli lato w regionie, na ktérym
nastepowata akumulacja ciepfa, charakteryzowato si¢ wyraznie obnizonym zachmurzeniem i obnizong
w stosunku do $rednich wieloletnich predkoscig wiatru, to SST z koricem sierpnia moze by¢ bardzo
wysoka, nie charakteryzujaca we wiadciwy sposéb zasobdw ciepta w catej warstwie wod nad termo-
kling letnig. W takim przypadku we wrze$niu, kiedy wzrasta predko$¢ wiatru i rodnie mieszanie falowe
oraz pobdr ciepta z wéd, SST wykaze silny spadek w stosunku do wartosci SST z sierpnia. Je$li SST
w sierpniu prawidtowo opisuje zasoby ciepta w wodach nad termokling letnia, spadek SST we wrzesniu
jest niewielki. Przy takich zalezno$ciach, rzeczywiste zasoby ciepta w wodach nad termokling letnig,
lepiej opisuja SST z sierpnia i wrze$nia, niz z samego sierpnia, kiedy najczesciej miesieczne wartosci
SST sa najwyzsze.

W efekcie, zamiast postugiwac sie $rednig roczng SST dla oceny zmienno$ci zasobow transpor-
towanego na pdtnoc ciepta w danym roku, utworzono wskaznik, nazwany dalej DG(k) (Delta Golfstromu;
gdzie k — numer roku), bedacy zwyktg Srednig arytmetyczng z miesiecznych wartosci SST (ze zbioru
NOAA NCDC ERSST version3b (Smith i in. 2008) z lutego (SST02(k), sierpnia (SST08(k) i wrzesnia
(SST09(k) pochodzacych z powierzchni 2x2° o wspdtrzednych centrum 38°N, 56°W:

DG(k) = (SST02(K) + SSTO8(k) + SSTO9(K))/3 [Z1]

Warto$¢ tego wskaznika jest wyrazona w °C, ale mianowanie to praktycznie nie ma znaczenia — nie
jest to zadna "temperatura $rednia", lecz jaka$ warto$¢ charakteryzujgca zasoby ciepta w wodach
w danym roku (k), z ktérej usunieto (na tyle, ile byto mozliwe) silny sygnat zmian miedzymiesiecznych
w cyklu rocznym. Szereg wartosci DG jest bardzo silnie skorelowany z roczng SST na tym ([38,56])
akwenie, wspdtczynnik korelacji jest rowny +0,8969 (1880-2014; n = 135), ale same wartos$ci obu
szeregbw sg odmienne. Dalej przyjmuje si¢, ze wartos¢ wskaznika DG(k) w jaki§ sposob charakte-
ryzuje transport zasobow ciepta z delty Golfstromu w roku k na pétnoc.

Czasu propagacji sygnatu termicznego z delty Golfstromu do Arktyki nie da si¢ jednoznacznie
okreslic. Arktyka jest do$¢ duza — zatem natychmiast rysuje si¢ pytanie — do Arktyki — gdzie? Do
Bjornoi, czy do Barrow, do potnocnej Grenlandii, czy do rejonu Wyspy Wrangla? Nastepng kwestig
jest to, ze w trakcie transportu AW (Wod Atlantyckich) przez cyrkulacje oceaniczng stale tracg one
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ciepto na wymiane z atmosferg (zwtaszcza w okresie chtodnym). Cze$¢ tego ciepta, przenoszona
przez cyrkulacje atmosferyczna, trafia do Arktyki — przede wszystkim do Arktyki Atlantyckiej. Nie da
sie okresli¢ na jakim akwenie ile ciepta beda traci¢ AW, i ile tego ciepta trafi nastepnie do Arktyki.
Sygnat atmosferyczny przenoszony jest tu najszybciej, zatem $rednia deformacja sygnatu bedzie
najmniejsza i (przynajmniej teoretycznie) powinien on w Arktyce dawaé skutki klimatyczne najbardziej
podobne (proporcjonalne) do wartosci DG w tym samym roku. Te same wody atlantyckie niesione
przez cyrkulacje traci¢ beda ciepto (czyli ogrzewaé atmosfere) najpierw juz w delcie Golfstromu, pdzniej
— w nastepnym roku na SW od Rockall (57,5°N 13,7°W), nastepnie na Morzu Norweskim, w koncu
na Morzu Barentsa, a wreszcie w Arktyce, kiedy sie juz tam znajdg. Z analizy réznych badan i prowa-
dzonych na ten temat rozwazan (tu nie cytowanych) wynika, ze czas propagacji wéd podpowierzch-
niowych z delty Golfstromu do Arktyki (M. Barentsa, Cie$nina Frama) jest nie krétszy od trzech lat.

Z warto$ci wskaznikéw DG stworzono zatem wskaznik nazwany DGaL (skrét od Delta Golfstromu
- 3 Lata), obliczany z warto$ci DG pochodzacych z 3 kolejnych lat — roku biezacego (k), roku poprze-
dzajacego (k-1) i sprzed 2 lat (k-2):

DG3L(k) = 0.42 DG(K) + 0.33 DG(k-1) + 0.25 DG(k-2), [22]

przy czym wskaznik jest datowany na rok biezacy (k).

W wazeniu zastosowano filtr trojkatny, asymetryczny, ktory uwzglednia zaréwno ostabienie sygnatu
w danym roku (k), jak i stopniowo zanikajacy proces inercyjny, zachodzacy w ciggu kolejnych 3 lat
(wygaszenie inercji w 3 roku (k-3), wspotczynnik réwny 0). W kazdym roku, na ktéry datowany jest
wskaznik zaznacza sie wptyw tego, co dzieje sie w danym roku i to, co dziato sie w poprzedzajacych
go 2 latach. W rezultacie miedzy kolejnymi wyrazami w szeregu czasowym DGsL. zachodzg silne auto-
korelacje, a autokorelacje czastkowe sg wysoce istotne dla przesuniecia 1 roku i 4 lat. Stosowanie
filtrdw symetrycznych (np. wyréwnywania Srednimi kroczacymi) nie powinno w klimatologii mie¢ miejsca,
a przynajmniej nie powinno by¢ powazniej traktowane, gdyz na warto$¢ opisujacg stan w danym roku
nie mogg wplywac stany, ktore jeszcze nie zaistnialy, a ktére dopiero nastapia.

Wartosci tak obliczonych wskaznikéw DGsL poddano nastepnie standaryzaciji, aby uwolnié sie od
mianowania w °C i zwiekszy¢ "czytelno$¢" zmian wartosci wskaznika. Standaryzacje przeprowadzono
wzgledem $redniej ze 100.lecia 1901-2000. Srednia 100.letnia DGaL jest réwna 23,25°C a jej odchylenie
standardowe (SD) jest réwne 0,34. Przebieg wartosci standaryzowanego wskaznika DGs. w latach
1880-2014 przedstawia ryc. Z.1.3, a zestawienie jego wartosci dla okresu 1880-2015 zawiera tab. Z.1.1.

Przebieg warto$ci wskaznika (ryc. Z.1.3) wykazuje wystepowanie w nim wyraznej okresowosci
okoto 70.letniej, dos¢ gwattowne przej$cia od fazy dodatniej do ujemnej i odwrotnie oraz brak wyraznie
zarysowanych maksiméw i miniméw w poszczegolnych fazach. Przebieg wskaznika DGsL przypomina
przebieg prostokatny z wystepujacym trendem dodatnim. W catym okresie 1880-2015 trend liniowy
jest rowny +0,015 jednostki DGsL na rok, jednak, przyblizanie zmiennoéci trendem liniowym nie opisuje
prawidtowo charakteru zmienno$ci wystepujacej w szeregu wartoSci wskaznika.

3. Wtasciwosci wskaznika DGaL

Szereg wskaznika DGsL przebadano pod katem wystepowania ewentualnych zwigzkéw z szere-
gami innych wielko$ci, charakteryzujgcych zmiany i zmienno$¢ w czasie parametrow termiki i zasobdw
ciepta w wodach Atlantyku Pétnocnego, termiki atmosfery, lodéw morskich na pétkuli potnocnej oraz
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dynamiki atmosfery (cyrkulacji atmosferycznej) w atlantycko-europejskim sektorze cyrkulacyjnym
w okresie odpowiadajacym analizie przeprowadzonej w artykule (1979-2013). Analizy ewentualnych
zwigzkdw DGsL z innymi zmiennymi prowadzono dla zwigzkdw synchronicznych (wszystkie szeregi
zmiennych rozpoczynajg sie w 1979 roku) oraz z przesunieciami czasowymi, gdzie szereg wskaznika
DGsL wyprzedzat o rok (k-1, poczatek szeregu DGaL 1978 r.), dwa lata (k-2; 1977 r.), trzy lata (k-3;
1977 r.), cztery lata (k-4; 1976 r.) i pie€ lat (k-5; 1975 r.) szeregi pozostatych zmiennych. Wartoci
wspotezynnikéw analizowanych zwigzkéw zestawiono w (tab. Z.1.2).

Tab. Z.1.1. Wartosci wskaznika DGsL charakteryzujacego natezenie powierzchniowej sktadowej
cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym i stan termiczny Atlantyku Pétnocnego
(oszacowane ze zbioru NOAA NCDC ERSST v.3b; 1880-2015)

Table Z.1.1. Value of the DGsL index characterizing the intensity of the surface component
of the thermohaline circulation in the North Atlantic and the thermal state of the North Atlantic
(estimated from a set of NOAA NCDC ERSST v.3b; 1880-2015).

Rok 1 1 2 3 4 5 6 7 8 9
Year

188X | -045 -0,31 048  -0,19 0,23 0,04 073 115 173 143
189X | -08 026 029 112 126 08 -032 -0,13 0,51 0,70
190X | -0.41 0,18 037 1,07  -067 0,03 0,67 068 105 -1,94
191X | -1.41 -106 166 -181 154 057 114 111 125 1,14
192X | -082 109 029 -077 05 052 -0,76 0,12 0,79 1,19
193X 1,50 1,12 0,67 0,97 1,31 1,37 0,87 1,70 1,77 1,87
194X | 044 0,12 0,10 0,87 1,48 1,33 0,81 0,80 0,10 0,30
195X | 0,75 1,45 1,08 0,81 0,84 0,61 0,15 0,13 0,32 -0,06
196X | 0,73 1,08 1,31 1,00 028 0,51 -138 016 084 -0,56
197X | 1056 -098 120 110 -05 030 025 046 045 144
198X | 117 185 -1,09  -0,81 02 058 -1,31 -118  -0,08 0,55
199X 1,09 0,69 0,81 0,29 1,13 0,65 0,97 0,60 1,19 1,55
200X 1,65 1,46 1,20 2,01 1,82 1,93 1,58 1,15 1,76 2,38
201X 1,83 1,31 1,48 2,05 2,74 3,61
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Ryc. Z.1.3. Przebieg wartosci wskaznika DGst (1880-2015)
Fig. Z.1.3. The course of value of the DGaL index (1880-2015).
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Tab. Z.1.2. Synchroniczne korelacje wskaznika DGsL (k; 1979-2013) ze zmiennymi charakteryzujacymi stan

termiczny (AMO) i zasob ciepta w wodach Atlantyku Pétnocnego (NA HC), stan termiczny atmosfery

w skali globalnej (GLOB), pétkuli pétnocnej (NHEM) i Arktyki (64-90N), roczng objeto$cig lodow morskich
na potkuli pétnocnej (NH VL) i roczng powierzchnig zlodzong Arktyki (AC Erk), wskaznikami cyrkulacji

atmosferycznej (rocznym wskaznikiem AO, wskaznikiem NAO Hurrella i rocznym wskaznikiem NAO CRU

(NAO rk), oraz korelacje w ktérych wskaznik DGaL wyprzedza o rok (k-1), dwa lata (k-2) i tak dalej szeregi

wymienionych zmiennych. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacii istotne statystycznie (p < 0,05)
wydrukowane pogrubiong czcionka, wysoce istotne statystycznie (p < 0,001) oznaczone dodatkowo *
(Charakterystyka i zrodta zmiennych — patrz objanienia do tabeli)

Table Z.1.2. Synchronous correlations of DGaL index (k; 1979-2013) with variable characterizing the thermal
state (AMO) and the heat resource in the waters of the North Atlantic (NA HC), the thermal state
of the atmosphere on a global scale (GLOB), the northern hemisphere (NHEM) and the Arctic (64 -90N),
an annual volume of sea ice in the northern hemisphere (NH VL) and an annual sea ice extent of the Arctic
(AC Erk), indexes of atmospheric circulation (annual AO index, Hurrell NAO index and the annual
CRU (NAO rk) index and correlations where the DGaL index precedes the series of these variables
by one year (k-1), by two years (k-2) and so on. The values of correlation coefficients statistically
significant (p <0.05) printed in bold, highly statistically significant (p < 0.001) additionally marked with *
(Characteristics and sources of variables — see the explanations to the Table).

DGaL N Atlantyk Anomalie SAT Lody morskie Cyrkulacja atmosferyczna
z roku North Atlantic SAT anomalies Seaiice Atmospheric circulation
frol:r)%;ar AMOu NAHC | GLOB NHEM 64-90N | NHVL AC_Erk | AOrk  NAOw NAOTrk

k 0,66* 0086* | 079 0,79* 0,69* | -0,74* -0,75* 017  -0,09  -0,20
k-1 0,65 0088 | 079 081" 075 | -0,76* -0,82 003 -020 -0,28
k-2 0,64* 089 | 076 0,77* 072 | -0,70* -0,82* | -000 -028 -0,27
k-3 0,69 0088 | 078  0,80* 072 | -080* -082* | -008 -022 -0,35
k-4 0,73* 0085 | 0,79*  0,80* 071 | -0,82* -0,78* | -010 -022 -0,36
k-5 0,79 0084 | 083 0,85* 078 | -0,84* -0,80* | -0,11 025 -045

Objasnienia — Explanations:

AMO u - indeks AMO, bez trendéw, niewyréwnany — index AMO, no trends, unsmoothed (AMO, unsmoothed
from the Kaplan SST, Ol V2: http://www.cdc.noaa.gov/Timeseries/AMO),

NA HC - anomalie zasobdw ciepta w Atlantyku Potnocnym, roczne — anomalies in heat resources in the North
Atlantic, yearly (North Atlantic Heat Content, yearly: http://data.nodc.noaa.gov/iwoa/DATA_ ANALYSIS/
3M_HEAT_CONTENT/ DATA/basin/yearly/ h22-a0-700m.dat),

GLOB - globalne roczne anomalie temperatury powietrza — global annual air temperature anomalies (zrodio —
source: GISTEMP: http://data.giss. nasa.gov/gistemp/tabledata_v3/ZonAnn.Ts.txt),

NHEM - roczne anomalie temperatury powietrza potkuli péinocnej (zrédto: jak wyzej) — annual air temperature
anomalies in the northern hemisphere (source: as above),

64-90N - roczne anomalie temperatury powietrza w strefie 64-90°N (Arktyka; zrédto: jak wyzej) — annual air
temperature anomalies in the zone of 64°N-90°N (Arctic, source: as above),

NH VL - roczna objetos¢ lodéw morskich na pétkuli pétnocnej — the annual volume of sea ice in the northern
hemisphere (45-90°N: http://psc.apl.uw.edu/ research/projects/arctic-sea-ice-volume-anomaly/data/),

AC Erk — roczna powierzchnia zlodzenia catej Arktyki (zrodio: patrz rozdziat 2.2. artykutu) — annual sea ice
extent of the entire Arctic (source: see Chapter 2.2. of this article),

AO - Oscylacja Arktyczna — Arctic Oscillation (Zrodto — source: http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/
CWIink/ daily _ao_index/ monthly.ao.index.b50.current.ascii.table),

NAOH - zimowy (DJFM) wskaznik NAO J. Hurrella — winter (DJFM) J. Hurrell NAO index (zrédio — source:
http://climatedataguide.ucar.edu/climate-data/ hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station-based),
NAO rk — roczny wskaznik NAO CRU - the annual index of NAO CRU (zrédto - source: http://www.cru.uea.ac.

uk/cru/data/nao/).

W okresie 35 lat (1979-2013), w ktoérym rozpatruje sie zmiany powierzchni zlodzonej w Arktyce,
wskaznik DGaL koreluje bardzo silnie i bez wyjatku wysoce istotnie ze zmiennymi charakteryzujacymi
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stan termiczny Atlantyku Pdinocnego, globalnymi i hemisferycznymi anomaliami temperatury powietrza
oraz objetoScig i powierzchnig lodéw morskich. Najsilniejsze korelacje DGs. wykazuje z anomaliami
zasobdw ciepta w warstwie wod powierzchniowych (0-700 m) Atlantyku Pétnocnego. W catym szeregu,
dla ktérego istniejg dane o zasobach ciepta w wodach Atlantyku Péinocnego (lata 1955-2015) wspot-
czynnik korelacji synchronicznych DGsL z zasobami ciepta w wodach powierzchniowych Atlantyku
Péinocnego jest rowniez bardzo wysoki i wysoce istotny statystycznie (r = +0,82). Z indeksem AMO
(Enfield i in. 2001, Sutton i Hodson 2005, Dima i Lohmann 2006), mimo, ze obliczany jest on z innego
zestawu danych oraz w catkowicie odmienny sposéb, korelacja réwniez jest silna i wysoce istotna.
Podobne; sity korelacje miedzy DGs. a AMO wystepuja rowniez w diugich szeregach. Dla okresu
1880-2014 (135 lat), wspdtczynnik korelacji migdzy DGaL a ,nie wyréwnanym” wskaznikiem AMO jest
réwny +0,61. Z rocznym wskaznikiem AMO, z ktdrego usunieto trendy, a szereg SST poddano filtracii
(AMO smoothed from the Kaplan SST V2; NOAA/ESRL/PSD1) korelacja jest stabsza (r = 0,55), ale
réwniez wysoce istotna statystycznie (p << 0,001 przy n = 134).

Takiej sity zwigzki pozwalajg twierdzi¢, ze wskaznik DGsL prawidtowo odtwarza zasadnicze cechy
zmian SST catej powierzchni Atlantyku Pétnocnego (zawiera w sobie sygnat AMO), jak i niesie infor-
macje o wzglednych zasobach ciepta w przypowierzchniowej warstwie wod Atlantyku Pdtnocnego.
Poniewaz zaréwno zmienno$¢ AMO, jak i zasobdw ciepta w przypowierzchniowych wodach Atlantyku
Pdinocnego stanowig skutek zmienno$ci sktadowej powierzchniowej THC na Atlantyku, mozna przyjag,
ze wskaznik DGsL odtwarza zmienno$¢ cyrkulaciji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym.

Wskaznik DG3L wykazuje réwniez bardzo silne i wysoce istotne (p << 0,001) skorelowanie ujemne
z roczng objetoscig lodow na pdtkuli poétnocnej i roczng powierzchnig zlodzong w catej Arktyce. Nalezy
zwr6ci¢ tu uwage na fakt, ze korelacje te nasilajg sie wraz z rosnacym op6znieniem objetosci lodow
morskich w Arktyce wzgledem wskaznika. Brak danych lodowych wczesniejszych od roku 1979 nie
pozwala na ocene zachowania sie tych zwigzkdéw w dtuzszym okresie.

Réwnie silne sg zwigzki wskaznika DG3L w rozpatrywanym 35.leciu ze zmiennymi charakteryzu-
jacymi zmiany temperatury powietrza — rocznymi anomaliami globalnej temperatury powietrza, ano-
maliami temperatury pétkuli pétnocnej oraz anomaliami temperatury powietrza w Arktyce, rozumianej
jako strefa szeroko$ci 64-90°N23, W badanym okresie silnigjsze zwigzki DGaL wykrywa sie z anoma-
liami hemisferycznymi i globalnymi, niz ze zmienno$cig temperatury w Arktyce. Korelacje wskaznika
DGsL z dtugimi (1880-2014) szeregami tych samych anomalii wykazuja, ze najsilniejsze korelacje
wskaznik wykazuje z anomaliami SAT w Arktyce (r = +0,67), gdy korelacje ze zmienno$cig tempe-
ratury potkuli pétnocnej (r = +0,62) i globalnej (r = +0,55) sq stabsze. Poréwnanie przebiegu DGaL
i anomalii SAT w Arktyce w dtugim okresie wykazuje bardzo dobre zgodno$ci przebiegéw — w obu
szeregach zaznacza si¢ glebokie spadki obu przebiegéw w latach 1880-1917 i 1963-1987 oraz wzrost
w latach 1924-1962 z maksimum w latach 1938-1939 i trwajacy do czaséw obecnych wzrost, ktory
rozpoczat sie na przetomie lat 80° i 90' XX w. Taki stan wskazuje, ze zmienno$¢ THC na Atlantyku

23 Analizuje sie tu zbiory anomalii, obliczanych wytacznie na podstawie pomiaréw temperatury ze stacji ladowych
(zbiér ZonAnn.ts.txt: Meteorological Station Data, dTs; patrz Hansen i in. 1996, 1999, 2001), nie za$ anomalie
obliczane z danych ze stacji ladowych i SST (wskaznik LOTI; Land-Ocean Temperature Index). W tym ostatnim
przypadku o wartoéci wskaznika LOTI decyduje SST Oceanu Swiatowego (~70% powierzchni Ziemi zajmujg
oceany) i ewentualne korelacje DGsL z tym wskaznikiem sg oczywiste (stanowig rezultat obliczania wskaznika
LOTI i $wiadczg jedynie o tym, ze SST na pograniczu Morza Sargassowego i Golfstromu jest skorelowane
z SST Oceanu Swiatowego).
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Pétnocnym reguluje temperature powietrza w skali globalnej i hemisferycznej, a takze steruje zmia-
nami SAT w Arktyce.

Synchroniczne korelacje miedzy DGsL a wskaznikami opisujacymi hemisferyczng (AO) i regio-
nalng cyrkulacje atmosferyczng (NAO Hurrella, NAO CRU) sg stabe i nieistotne. W przypadku AO
(1950-2014), NAO Hurrella i NAO CRU (1880-2014) dotyczy to réwniez diugich ciggéw. Potwierdza
to, ze zmiennos¢ THC nie jest sterowana przez zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej, czyli charakter
cyrkulacji atmosferycznej nie wywiera wptywu na przebieg THC. Roczny wskaznik NAO CRU wykazuje
natomiast spozniong w stosunku do zmian THC (DGaL) 0 3 do 5 lat reakcje na zmiany wskaznika DGst
(patrz tab.Z.1.2). W diugich szeregach zaznaczajq sie istotne korelacje miedzy DGsL a op6znionym
w stosunku do DGsL 0 4, 5, 6, 10 i 11 lat rocznym wskaznikiem NAO. Moze to wskazywaé, ze zmien-
no$¢ THC decyduje, zgodnie z hipotezg Bjerknesa (1964) o charakterze cyrkulacji atmosferycznej
w rejonie Atlantyku Potnocnego.

Przeglad tabeli Z.1.2 wskazuje, ze zdecydowana wigkszo$¢ rozpatrywanych parametréw maksima
korelacji ze wskaznikiem DGsL wykazuje z op6znieniami, nie jest to cecha swoista dla NAO. Poniewaz
zagadnienie to nie stanowi tematu przedstawionego zatacznika, tego niewatpliwie waznego zagad-
nienia nie bedzie sie dalej rozwijac.

ZALACZNIK 2

Wskaznik D, charakteryzujacy wptyw cyrkulacji atmosferycznej nad Arktyka
na zmiany powierzchni lodow morskich w Arktyce

1. Podstawy fizyczne

1.1. Rola cyrkulacji atmosferycznej w ksztattowaniu zmiennosci
powierzchni pokrywy lodowej, dryf lodow

Przyczyng zmian powierzchni loddéw na jakim$ akwenie sg wystepujace na nim zmiany bilansu
lodéw. W granicach akwenu bilans lodu stanowi réznice miedzy produkcjg lodu na jego powierzchni
i stratami lodu z tej powierzchni. W duzym uproszczeniu mozna napisac, ze produkcja lodu stanowi
funkcje przebiegu temperatury powietrza w chtodnej porze roku i zasobow ciepta w kolumnie wody
mogacych podlega¢ wymianie z atmosfera. Straty lodu okreslane sg jako suma rozmiaréw topnienia
letniego i wyprowadzania istniejacych juz lodéw morskich przez dryf poza granice akwenu, dla ktérego
oblicza sie bilans lodoéw. Jako okres obliczen bilansu przyjmuje sie zazwyczaj okres roku kalenda-
rzowego (styczen-grudzien).

Dryf lodéw morskich zachodzi pod dziataniem dwu podstawowych czynnikéw — wiatru wiejacego
nad powierzchnig pokrytg lodem oraz dziatania pradu. W przypadku bilansu lodu catej Arktyki prze-
mieszczanie lodéw przez dryf miedzy poszczegdinymi akwenami wechodzacymi w jej skiad nie zmienia
bilansu lodu, dopiero odptyw lodéw poza granice Arktyki nalezy traktowac jako skfadnik strat. Ze wzgle-
doéw ,geograficznych” nie ma mozliwosci, aby lody morskie byty wnoszone do Arktyki, stad w skali
catej Arktyki oraz obu jej cze$ci dryf loddw moze by¢ sktadnikiem bilansowym tylko po stronie strat
lodow. W ten sposdb, dryf lodow staje sie jednym z czynnikéw regulujgcym miedzysezonowg i mig-
dzyroczng zmiennos¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce.
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O ile prady morskie, w tym prady ptywowe, stanowig czynnik nie ulegajacy zmianom dtugookre-
sowym i stanowig wzglednie staty element hydrodynamiczny danego akwenu, to wiatr powodujacy
dryf lodow stanowi czynnik charakteryzujacy si¢ duzg zmienno$cig miedzysezonowq i miedzyroczna,.
Z tego wzgledu zmiany charakteru pola cisnienia (cyrkulacji atmosferycznej) generujgcego pole wiatru
nad Arktykg stanowig istotny czynnik wptywajacy na zmiany powierzchni zlodzone;j.

Cyrkulacja atmosferyczna oddziatuje na bilans lodow przede wszystkim poprzez oddziatywanie
naprezen stycznych wiatru, okre$lajac kierunek i rozmiary dryfu lodéw. Predkos$¢ dryfu lodéw uzalez-
niona jest od kierunku i predkosci pradu ptywowego oraz predkosci wiatru i czasu jego wiania z danego
kierunku. Im predko$¢ wiatru jest wieksza, tym potencjalna predkos$¢ dryfu lodéw moze by¢ wieksza.
Aby dryfujacy 16d osiagnat stabilng, maksymalng predkos¢, wiatr z danego (£15°) kierunku musi wiaé
odpowiednio diugo. Predko$¢ dryfu lodu jest wreszcie funkcjg grubo$ci lodu, charakteru rzezby jego
gérnej i dolnej powierzchni oraz zwartosci (koncentracji) lodéw. Im koncentracja lodéw jest wigksza,
tym predko$¢ dryfu przy danej predko$ci wiatru jest mniejsza. Jak do tej pory nie znaleziono zada-
walajacych formut analitycznych pozwalajacych okresli¢ predkosé dryfu lodéw jako funkcji predkosci
wiatru przywodnego badz wiatru geostroficznego, ktérych btad bytby do przyjecia (szerzej na ten temat
patrz Doronin 1969, Doronin i Khejsin 1975, Zakharov 1987, Lepparanta 2011). To stanowi przyczyne,
ze do oceny predkos$ci dryfu lodow najczesciej stosuje sie réznego rodzaju formuty empiryczne
0 mniejszej (czgSciej) czy wiekszej precyzji i zréznicowanej wiarygodno$ci.

Kierunek dryfu lodéw na akwenach o gteboko$ci wiekszej od 25-50 m i z dala od brzegéw (wysp),
jesli pomina¢ wptyw szybkozmiennych pradéw ptywowych?4, jest zgodny z kierunkiem przeptywu wiatru
geostroficznego, przecietny wspdtczynnik predkosci ustabilizowanego dryfu lodéw o matej zwartosci
(1-3) w Arktyce stanowi 0,012-0,013 predkosci wiatru na wysoko$ci ~10 m nad lodem (woda). Formut,
z ktérych oblicza sie rozmiary (najczesciej predko$c) dryfu lodu w tym miejscu sie nie przytacza.

Cyrkulacja atmosferyczna oddziatuje réwniez bezposrednio i posrednio na bilans lodéw poprzez
wplyw na ksztattowanie zmiennosci temperatury powietrza. Zmiany kierunkow i predko$ci adwekcji
mas powietrza modyfikujg przebieg zmian temperatury zachodzacy w cyklu rocznym. Okresowa krzywa
cyklu rocznego przebiegu temperatury powietrza zostaje zmodulowana krétkookresowymi zmianami
temperatury, zwigzanymi ze zmianami kierunku i predko$ci adwekcji mas powietrza odbiegajacymi
od ,Sredniej klimatycznej”. W zaleznosci od charakteru odchyler temperatury od $redniej dla danego
okresu, dochodzi do przyspieszenia proceséw tworzenia si¢ lodow, zwiekszenia przyrostu ich grubosci
w czasie, lub przeciwnie — do op6Znienia momentu tworzenia sie lodu, zmniejszenia przyrostu jego
grubosci, przyspieszenia topnienia. Wszystko to przekiada sie na objeto$¢ (mase) lodu na danym
akwenie, a tym samym i powierzchnie zlodzong akwenu.

Posrednie oddziatywanie cyrkulacji atmosferycznej na bilans lodéw realizuje sie gtéwnie poprzez
ksztattowanie wartosci SST. Kazdy naptyw mas powietrza chtodniejszych od wody, w warunkach, kiedy
na powierzchni morza jeszcze nie utworzyta sie wzglednie zwarta pokrywa lodowa (< 7), uruchamia
strumienie ciepta z oceanu do atmosfery, w rezultacie dziatania ktérych zasoby ciepta w wodach ule-
gaja redukcji — ciepto z oceanu zostaje przekazane do atmosfery, a temperatura powierzchni morza
spada. Zmniejszanie sie zasob6w ciepta w wodach przyspiesza moment tworzenia sie lodu, przez

2 Prady ptywowe odgrywajg wieksza role na plytkich akwenach przybrzeznych, gdzie stanowig przyczyne stta-
czania i rozwierania pokrywy lodowej. Na otwartych akwenach o wiekszej gtebokosci na ogét ich wypadkowy
wektor jest nieokreslony, przez co rola pradéw ptywowych w ksztattowaniu diugodystansowego dryfu jest nikta.
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co ostatecznie wptywa na grubo$¢ pokrywy lodowej w koncu zimy. Odwrotnie — naptyw powietrza
cieplejszego od wody sprowadza pob6r ciepta z powierzchni morza do zera. Przy braku doptywu
promieniowania krétkofalowego do powierzchni morza zaséb ciepta w wodzie ulega krotkotrwate;
konserwacjiz. W przypadku gdy w takiej sytuacji jednocze$nie do powierzchni morza dochodzi
strumien promieniowania krétkofalowego, nastepuje akumulacja ciepta w wodzie, wzrost SST, ale
i coraz bardziej intensywne wypromieniowanie ciepta z powierzchni morza w postaci promieniowania
dtugofalowego (IR).

Te bezposrednie (dryf) i posrednie (temperatura powietrza, SST) oddziatywania cyrkulacji atmo-
sferycznej na zmienno$¢ powierzchni zlodzonej dajg do$¢ skomplikowane i rozciggniete w czasie
efekty. Stad czesto ich interpretacja jest trudna, co prowadzi do rozbieznosci w ocenach roli poszcze-
gblnych sktadowych (dynamiczna, termiczna) cyrkulacji atmosferycznej, jakg mozna zauwazy¢ w lite-
raturze przedmiotu. Ogdlnie, dryf lodéw dla bilansu lodu na danym akwenie ma najwieksze znaczenie
wtedy, gdy prowadzi do wynoszenia lodéw powstatych na danym akwenie poza jego granice (i odwrot-
nie). W przypadku catej Arktyki najwieksze znaczenie ma taki charakter dryfu lodéw morskich, ktéry
bedzie wyprowadzat lody poza granice Arktyki, gdzie topniejac bedq zuzywaly ciepto wéd nizszych,
poza arktycznych, szerokosci.

Wobec otoczenia mérz Arktyki przez linie brzegowa Eurazji, Ameryki Péinocnej i pétnocnej Gren-
landii, mozliwo$ci dryfu lodéw na potudnie sg utrudnione. Z centralnej Arktyki dryf lodéw poza Arktyke
jest mozliwy na potudnie przez Cie$nine Beringa i Ciesning Frama, z Zatoki Baffina, Ciesniny Davisa
i Morza Labrador wzdtuz wschodnich brzegdw Labradoru. Wobec ptytkosci i niewielkiej szeroko$ci
Ciesniny Beringa, gtéwna role w wyprowadzaniu lodéw morskich z obszaru Arktyki Wiasciwej odgrywa
Ciesnina Frama. Na akwenach Arktyki Amerykanskiej gtdwng role w ksztattowaniu bilansu lodéw
odgrywa dryf lodow wzdtuz wschodnich wybrzezy Ziemi Baffina i Labradoru. Tym samym, najwaz-
niejsze znaczenie dla ksztattowania zmian powierzchni zlodzonej w Arktyce bedg odgrywaty te postaci
(typy) cyrkulacji atmosferycznej, ktore w istotny sposdb bedg regulowaty dryf lodéw na Ciesninie
Frama i wzdtuz wschodnich brzegéw Labradoru, lub/i kierowaty dryf lodéw w strone tych akwenéw.
Na obszarze Arktyki Wrasciwej zasadnicza role w kierowaniu lodéw do Cie$niny Frama odgrywa Prad
Transarktyczny (patrz ryc. Z.2.1).

1.2. Gtéwne hemisferyczne i regionalne mody cyrkulacji atmosferycznej (AO, NAO)
a zmiany powierzchni zlodzonej w Arktyce

Liczni badacze wskazujg na cyrkulacje atmosferyczng jako jeden z podstawowych czynnikéw,
ktérego zmiennoS¢ determinuje w ten czy inny sposob zmiennoS¢ powierzchni pokrywy lodowej
w Arktyce. Stosunkowo wczesnie wykryto, ze nastepujg charakterystyczne zmiany zasiegu lodéw
(a przez to i ich powierzchni) oraz koncentracji lodéw wraz ze zmianami charakteru gtéwnych wzorcow
(mdd) cyrkulacji atmosferycznej — hemisferycznej Oscylacji Arktycznej (Thompson i Wallace 1998)
oraz regionalnej — Oscylacji Pétnocnego Atlantyku (Wallace i Gutzler 1981, Rogers i van Loon 1979,
Hurrell 1995).

Obie te mody wykazujg przebiegi silnie ze sobg powigzane — zaréwno w fazie, jak i amplitudzie.
Fakt ten stanowi zrodto szeregu watpliwosci. Pominie sie w tym miejscu dyskusije, czy AO to to samo

25 Pomija sie w tym miejscu wypromieniowanie dtugofalowe z powierzchni oceanu.
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co NAM (Northern Annular Mode (Thompson i Wallace 2000, Thompson i in. 2000), a NAM to to samo
co NAO - patrz Thompson i Wallace 2001) oraz czy AO albo NAM sg jedynie artefaktami statystycz-
nymi (Deser 2000, Ambaum i in. 2001, Rogers i McHugh 2002), a NAO istnieje realnie. Mozna
stwierdzi¢, ze w okresie 1979-2013 korelacje miedzy wskaznikiem NAO CRU a wskaznikiem AO
opracowanym przez NWS CPC sa istotne w ciggu catego roku (patrz tab. Z.2.1), bedac szczegolnie
silnie i wysoce istotnie w chfodnej porze roku — od pazdziernika do marca. Pozwala to na traktowanie
obu mdd cyrkulacyjnych jako tworéw podobnych i dziatajacych zgodnie w funkcji czasu, bez rozstrzy-
gania o ich indywidualno$ci lub tozsamosci.

W
Ryc. Z.2.1. Schemat gtéwnych szlakow gﬁ \'
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Tab. Z.2.1. Rozktad warto$ci wspotczynnikéw korelacji () i ich istotno$ci statystycznych (p)
migdzy miesiecznymi i rocznymi wskaznikami Oscylacji Pétnocnego Atlantyku (NAO CRU)
a wskaznikami Oscylacji Arktycznej (AO) w latach 1979-2013

Table Z.2.1. Distribution of correlation coefficients (r) and their statistical significance (p)
between the monthly and annual indexes of the North Atlantic Oscillation (NAO CRU)
and indexes of the Arctic Oscillation (AO) in the years 1979 to 2013.

Miesigce — Months Rok
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 1 12 | Year
r {08108 |081|049 | 062 | 071|039 | 048 | 0,50 | 0,68 | 0,56 | 0,80 | 0,74
p<0,001]0,001 0,001 0,003 0,001 0,001 0,020 | 0,003 | 0,002 | 0,001 ] 0,001 | 0,001 | 0,001

Fazy AO/NAO, zwtaszcza gdy ich amplituda jest znaczna, wywierajg silny wplyw na ksztattowanie
sie miedzyrocznej zmiennosci zasiegu lodéw na wodach lezacych na wschéd i zachdd od wybrzezy
Grenlandii. Zmiany zasiegu i powierzchni lodéw pod wptywem zimowych zmian NAO/AO tworzg swo-
istg ,hustawke” — w przypadku wystapienia dodatniej fazy NAO i AO granica lodéw na Morzu Labra-
dor? przemieszcza sie na S i powierzchnia zlodzona wzrasta, na morzach Grenlandzkim i Barentsa
granica lodéw przemieszcza sie na N i powierzchnia zlodzona maleje (patrz np. Deser i in. 2000,
Parkinson 2000, Wang i lkeda 2000). W przypadku wystapienia ujemnej fazy AO/NAO sytuacja sie

% Nie brak oczywiscie prac, w ktdrych twierdzi sie, ze to zmiany zlodzenia Morza Labrador sterujg zmianami faz
NAO (patrz np. Kvamstg i in. 2004).
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odwraca, powierzchnia zlodzona na Morzu Labrador maleje, na morzach Grenlandzkim i Barentsa
wzrasta. Trzeba tu dodaé, Ze przyrosty i spadki powierzchni zlodzonej na wymienionych akwenach
w przypadku wystapienia tej samej fazy AO/NAO wzajemnie sie nie kompensuja (Marsz, 2008).

Poniewaz roczna zmienno$¢ powierzchni zlodzonej morz Labrador, Grenlandzkiego i Barentsa
objasnia niemal catkowicie wariancje rocznej powierzchni zlodzonej catej Arktyki2?, tym samym zmien-
no$¢ NAO i AO liczni badacze uznali za cyrkulacyjng przyczyne zmian powierzchni zlodzenia (patrz
np. Wang i lkeda 2000, Holland 2003, Rigor i Wallace 2004 i przytaczana tam literatura), mimo, ze
Deser i in. (2000) juz wczesniej zwracali uwage na fakt, ze w okresie cieptej pory roku zwigzki miedzy
powierzchnig zlodzong Arktyki a AO/NAO stajq sie stabe i nieistotne.

Zdecydowana wiekszo$¢ badaczy? spadek powierzchni zlodzonej w czasie dodatniej fazy AO/INAO
wigze zaréwno z dynamicznym dziataniem wiatru, jak i stowarzyszonym z dodatnig fazg AO/NAO
wzrostem temperatury powietrza (np. Dickson i in. 2000, Wang i Ikeda 2000, Rigor i in. 2002, Serreze
i in. 2003, Johannessen i in. 2004, Liu i in. 2004, Rigor i Wallace 2004, Rogers i in. 2005). Zwigkszona
aktywnos¢ wiatrow pétnocnych w dodatniej fazie AO/NAO przyspieszata eksport lodéw z Morza
Labrador, a po przesunieciu sie centrum Nizu Islandzkiego na wschdd (Jung i Hilmer 2001), réwniez
wyptyw lodéw przez Cie$nine Frama (Hilmer i Jung 2000). Towarzyszace dodatniej fazie AO/NAO
w okresie jesienno-zimowym czestsze wnikanie gtebokich uktadéw niskiego ci$nienia nad Morze
Barentsa (Rogers i in. 2005), a nastepnie dalsza wedréwka ich ku wschodowi, nawet do rejonu
Tajmyru, zwigksza czestos¢ adwekcji powietrza z nizszych szerokosci i gteboko$¢ ich wnikania na
wschad, co skutkuje szybkim wzrostem temperatury powietrza (Rogers i in. 2004). To ostatnie skutkuje
tworzeniem sie lodéw o0 mniejszej grubo$ci, a w konsekwencji szybszym ich topnieniem w nastepnym
sezonie wiosenno-letnim, zmniejszaniem si¢ koncentracji lodu i zwiekszong predkoscig dryfu. Juz
w roku 2000 Mastowski i wspotautorzy wykazali, ze obserwowana zmiana rezimu cyrkulacji atmosfe-
rycznej, polegajaca na zwigkszeniu sie czestosci dodatnich faz AO/NAO i wzro$cie ich amplitudy,
moze samodzielnie, bez udziatu innych czynnikéw, doprowadzi¢ do spadku grubo$ci i zmniejszenia
sie powierzchni lodow morskich w Arktyce, jakg obserwowato si¢ miedzy pdznymi latami 70. XX wieku
a wczesnymi latami 90. XX wieku.

Tego rodzaju zwigzki miedzy AO/NAO a powierzchnig lodéw morskich w Arktyce, i ogdlniej zmia-
nami klimatu Arktyki, nieco rozne w szczegotach w poszczegdinych pracach, potwierdzaty rowniez
modelowania (Mastowski i in. 2000). Jednak pojawity sie réwniez prace przedstawiajace wyniki mode-
lowania (np. Goosse i Holland 2005), ktére wykazywaty, ze to nie cyrkulacja atmosferyczna jest
pierwotng przyczyng zmian powierzchni lodéw morskich w Arktyce, a oceaniczny transport masy
(wéd) i ciepta do rejonu wejscia do Morza Barentsa, powodujacy wzrost entalpii wody.

Tym niemniej, niezaleznie od tego, jaki w rzeczy samej ma by¢ mechanizm powodujacy, ze w przy-
padku wystapienia dodatniej fazy AO lub NAO powierzchnia zlodzenia ulega redukcji (zmniejszeniu),
powinny wystepowac zwigzki miedzy fazg AO/NAOQ i jej natezeniem, a powierzchnig lodéw. Wystepo-
wanie takich, statystycznie istotnych zwigzkdw, zarowno w przekrojach miesigcznych i rocznych,

2 Inne morza Arktyki, ktorych powierzchnia zlodzona stanowi ponad 80% catej powierzchni Arktyki w okresie
chtodnej pory roku sg catkowicie pokryte lodem. Zmienno$¢ rocznej powierzchni zlodzonej mérz Labrador,
Grenlandzkiego oraz Barentsa i Karskiego objasnia (adj.R?) 93,7% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej
catej Arktyki.

28 Rezygnuje sie w tym miejscu z przytaczania bardzo licznych pozycii literatury dotyczacej tego zagadnienia,
ograniczajac sie do tych pozycii, ktére najwczesniej formutowaty okreslone hipotezy.
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potwierdzi realny wptyw tych dwu wielkoskalowych méd cyrkulacyjnych Pétkuli Pétnocnej na ksztat-
towanie zmian pokrywy lodowe;.

Dla wyja$nienia tej kwestii przeprowadzono analize korelacji liniowych migdzy szeregami wartoSci
wskaznikéw AO i NAO a powierzchnig zlodzong na poszczegdinych akwenach i w catej Arktyce. Wobec
wielosci wskaznikéw NAO przeprowadzono analize miedzy miesiecznymi i rocznymi wskaznikami
NAO CRU (Jones i in. 1997) oraz zimowym wskaznikiem NAO Hurrella (1995). Analiza zwigzkéw
miedzy zmienno$cig powierzchni zlodzonej w poszczegdinych miesigcach a zimowym (DJFM) wskaz-
nikiem NAO Hurrella pozwoli wykry¢ ewentualng reakcje pokrywy lodowej wystepujaca z opdznieniem
w stosunku do cyrkulacji atmosferycznej wystepujacej w okresie zimy. Wyniki tych analiz zestawione
sq w tabelach 2.2.2 - 72.2.4.

Tab. Z.2.2. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacii liniowej miedzy miesieczng i roczng powierzchnig zlodzong
na akwenach Arktyki Wtasciwej (AW, Arktyki Amerykaniskiej (AAm) i catej Arktyki (ARc)
a miesiecznymi i rocznym wskaznikiem AO (Oscylacji Arktycznej). Korelowane okresy
1978-2013 (35 lat). Warto$ci istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem

Table Z.2.2. The values of coefficients of linear correlation between the monthly and annual sea ice extent
on the sea areas of the ‘Proper Arctic’ (AW1), the ‘American Arctic’ (AAm) and the entire Arctic (ARc)
and the monthly and annual index of AO (Arctic Oscillation). Correlated periods from1978-2013 (35 years).
Values statistically significant (p <0.05) are marked in bold.

Obszar Miesigce — Months Rok
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 1 12 | Year
AWt |-0,14 0,04 -006 -003 -0,16 0,14 0028 027 -022 0,0 -0,17 -0,06 |-0,04
AAm | 044 024 04 -001 007 -003 014 015 -008 044 002 042 | 0,29
ARc | 011 015 020 -0,04 -011 009 015 026 -021 020 -0,09 0,16 | 0,06

Wszystkie warto$ci wspdtczynnikdw korelacji miedzy roczng pokrywg lodowa na poszczegdlnych
akwenach a rocznym wskaznikiem Oscylacji Arktycznej sg statystycznie nieistotne. W przekrojach
miesiecznych zauwaza sie, ze rowniez korelacje miedzy AO a powierzchnig lodow w catej Arktyce
Wiasciwej sg niskie i statystycznie nieistotne, na dodatek wspétczynniki korelacji zmieniajg, znaki.
W Arktyce Amerykaniskiej w ciggu czterech miesiecy roku (styczniu, marcu, pazdzierniku i grudniu)
wystepuijq statystycznie istotne korelacje miedzy powierzchnig zlodzong a AO. Korelacje sq dodatnie,
€O oznacza, ze wraz ze wzrostem wskaznika AO ro$nie réwniez powierzchnia zlodzona. Taki stan
zwigzkéw migdzy powierzchnig zlodzong a AO jest wymuszony przez zachowanie sie powierzchni
Zlodzonej na Morzu Labrador/Zatoce Baffina. Wskazniki AO sg silnie i istotnie skorelowane ze wskaz-
nikami NAO CRU (roczne r = 0,74, patrz tab. Z.2.1). W czasie dodatniej fazy NAO nad te akweny
naptywa silny strumien bardzo chtodnego powietrza z potnocy. Sprzyja to procesom tworzenia sig
lodéw morskich i ich szybkiemu dryfowi na potudnie, oba te procesy skutkujg szybkim wzrostem
powierzchni zlodzonej na tych akwenach, a nie jej spadkiem.

Zmienno$¢ powierzchni zlodzonej catej Arktyki w ciggu 35 lat (1979-2013) nie wykazuje zwigzkow
ze zmienno$cig AO. Wszystkie wspotczynniki korelacji niskie (od -0,21 do 0,26) i statystycznie nieis-
totne. Miedzy roczng zmiennoscig AO a roczng powierzchnig, zlodzong praktycznie brak zwigzku
(r=0,06, p=0,719) W takiej sytuacji doszukiwanie sie przyczyn spadku powierzchni zlodzone;
w intensyfikacji AO, z czym spotyka sie w licznych pracach, wydaje sie nie mie¢ zadnych racjonalnych
podstaw. Staje sie zupetnie niezrozumiate, w jaki sposob modele wykazuja, ze AO moze wymuszac
gwattowny spadek powierzchni lodéw w Arktyce.
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Analiza zwigzkéw miedzy zmienno$cig powierzchni zlodzonej w Arktyce a zmiennoscig wskaznika
NAO CRU daje podobne rezultaty (patrz tab. Z.2.3). Na obszarze Arktyki Wtasciwej, statystycznie
istotnych korelacji migdzy miesiecznymi wskaznikami NAO a powierzchnig zlodzong brak. Nieistotne
korelacje miedzy rocznymi warto$ciami NAO a roczng powierzchnig zlodzong majg znak dodatni.
W Arktyce Amerykanskiej wystepujq statystycznie istotne korelacje, takze ze znakiem dodatnim,
w ciggu czterech miesiecy (podobnie jak z AO: w styczniu, marcu pazdzierniku i grudniu). Zaznacza
sie rowniez relatywnie silna korelacja miedzy rocznym wskaznikiem NAO a roczng, powierzchnig
zlodzong (r = 0,51). Przyczyna wystapienia tych korelacji zostata juz objasniona wyzej. W catej
Arktyce NAO koreluje z powierzchnig zlodzong stabo, w przewadze nieistotnie. Tak wiec i tu nie
znajduje sie zadnego uzasadnienia dla tezy, ze wzrost czesto$ci i natezenia dodatnich faz NAO moze
stanowi¢ przyczyne spadku powierzchni zlodzonej w Arktyce.

Tab. Z.2.3. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacii liniowej migdzy miesieczng i roczng powierzchnig zlodzong
na akwenach wchodzacych w sktad Arktyki Wiasciwej (AW, Arktyki Amerykanskiej (AAm)
i catej Arktyki (ARc) a miesiecznymi i rocznym wskaznikiem NAO CRU. Korelowane okresy
1978-2013 (35 lat). Warto$ci istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem

Table Z.2.3. The values of coefficients of linear correlation between the monthly and annual sea ice extent
on the sea areas included in the ‘Proper Arctic’ (AW!) the ‘American Arctic’ (AAm)
and the entire Arctic (Arc) and the monthly and yearly NAO CRU index. The correlated periods
from 1978-2013 (35 years). Values statistically significant (p <0.05) are marked in bold.

Obszar Miesigce — Months Rok
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 1 12 | Year
AWt |-0,22 007 0,17 -012 002 02 0,32 023 0,09 0,03 0,03 -017| 0,27
AAm | 046 022 044 013 -025 033 029 020 025 047 020 045|051
ARc | 005 017 039 -003 -008 028 039 023 011 0415 013 0,0 0,38

Przeprowadzona analiza wskazuje raczej, ze rysuje sie tendencja odwrotna — wraz ze wzrostem
czestosci i sity dodatnich faz NAO powierzchnia zlodzona w Arktyce powinna wykazywac staby wzrost.
Analiza regresji ujawnia, ze wzrost rocznego wskaznika NAO CRU o 1 jednostke powinien pociaga¢
za sobg przyrost rocznej powierzchni zlodzonej o 319,54(+137,38) tys km2. Zalezno$c¢ ta jest istotna
statystycznie na poziomie p < 0,05 (p = 0,026) i objasnia ~11% wariancji rocznej powierzchni zlodzo-
nej w catej Arktyce. Poniewaz w okresie 1979-2013 roczny wskaznik NAO CRU wykazuije staby trend
ujemny (-0,02 rok-'), powierzchnia lodéw powinna w tych latach zmniejszyc¢ sie 223,7 103 km2. W tym
okresie natomiast roczna powierzchnia lodéw w Arktyce zmniejszata si¢ o 48,6 103 km2 rocznie, czyli
w ciggu rozpatrywanych 35 lat spadek rocznej powierzchni zlodzonej wynosi ~1 min 700 tys. km2.
Rzeczywisty spadek powierzchni zlodzonej w Arktyce jest wigc prawie oSmiokrotnie wigkszy, niz wynika
to z mozliwego wptywu dtugookresowej zmienno$ci rocznego wskaznika NAQ.

Wplyw zimowej cyrkulacji atmosferycznej, charakteryzowany przez ,zimowy” (DJFM) wskaznik
NAO Hurrella (1995) zapisuije sie wyraznie tylko na trzech akwenach (Baffin, Hudson i Grenind), ktérych
taczna powierzchnia stanowi nieznaczny odsetek powierzchni zlodzonej catej Arktyki. Mimo tego, Rigor
i Wallace (2004) uwazajg NAO za gtéwny czynnik regulujacy powierzchnie zlodzenia w momencie
wystapienia minimum powierzchni zlodzonej (wrzesien) w catej Arktyce.

Na Morzu Grenlandzkim, po zimie, w czasie ktorej wystepuje dodatni wskaznik NAO, powierzchnia
zlodzona przyrasta z kikumiesiecznym opéznieniem. Staby wzrost powierzchni zlodzonej obserwuje
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sie wtedy w okresie od czerwca do pazdziernika. Wystapienie ujemnych wartosci wskaznika NAO
w zimie powinno pociggaé za sobg staby spadek powierzchni lodéw na Morzu Grenlandzkim. Mozna,
z do$¢ duzg doza pewnosci, twierdzi¢, ze te przesuniete w czasie zwigzki stanowig rezultat dynamiki
lodu (zwiekszony dryf lodow na potudnie). Wobec niewielkiej, w skali Arktyki Wiasciwej powierzchni
Zlodzenia Morza Grenlandzkiego w tych miesigcach, te zmiany nie zapisujg sie jako istotne statys-
tycznie w zmianach powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej.

Na morzach Labrador i Baffina, wraz ze wzrostem zimowego wskaznika NAO powierzchnia zlo-
dzenia przyrasta synchronicznie, po czym przyrost ten przediuza sie jeszcze o dwa miesigce. Jest to
rezultat zaréwno spadku temperatury powietrza, jak i wzrostu nasilenia dryfu lodéw na potudnie. Staby
wzrost powierzchni zlodzenia na Zatoce i Cie$ninie Hudsona przy dodatnich warto$ciach wskaznika
NAO Hurrella, gdzie dryf lodow nie moze odgrywac istotnej roli w ksztattowaniu bilansu lodu, moze
by¢ wyttumaczony jedynie dziataniem czynnika termicznego. Po chtodniejszej od przecigtnej zimie,
jaka tam wystepuje w czasie dodatniej fazy NAO (Mysak i in. 1996), pokrywa lodowa jest grubsza,
pdzniej topnieje, woda akumuluje mniejszg 08¢ ciepta w okresie letniego nagrzewania, przez co
proces tworzenia sie pokrywy lodowej nastepuje wczesniej. W rezultacie tacznego oddziatywania
przebiegu zimowego NAO na Zatoce i Cie$ninie Hudsona oraz na Morzu Labrador i Zatoce Baffina
na zmiany powierzchni zlodzonej, roczna powierzchnia zlodzenia w Arktyce Amerykanskiej wykazuje
niezbyt silny, ale statystycznie istotny zwigzek dodatni (r = 0,46) z zimowym wskaznikiem NAO w tym
samym roku. Analiza regresji wykazuje, ze wzrost zimowego wskaznika NAO Hurrella o 1 jednostke
powoduje wzrost rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykanskiej o 36,4(+12,1) tys. km2,
W skali catej Arktyki jest to wartos¢ niewielka, w rezultacie te zmiany powierzchni zlodzenia w Arktyce
Amerykanskiej rowniez nie znajduja odbicia w zwigkszeniu sie na tyle wspétczynnika korelacji rocznej
powierzchni zlodzenia w catej Arktyce z zimowym wskaznikiem NAO, aby przekroczyt on granice
istotnosci statystycznej (tab. Z.2.4).

Tab. Z.2.4. Wartosci wspdtczynnikow korelacii liniowej miedzy miesieczng i roczng powierzchnig zlodzong
na akwenach Arktyki Wiasciwej (AW), Arktyki Amerykanskiej (AAm) i catej Arktyki (ARc)
a zimowym (DJFM) wskaznikiem NAO J. Hurrella. Korelowane okresy 1978-2013 (35 lat).
Wartosci istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem

Table Z.2.4. The values of coefficients of linear correlation between the monthly and annual sea ice extent
on the sea areas the ‘Proper Arctic’ (AW), the ‘American Arctic’ (AAm) and the entire Arctic (ARc)
and the winter (DJFM) Hurrell NAO index. The correlated periods from 1978-2013 (35 years).
Values statistically significant (p <0.05) are marked in bold.

Obszar Miesigce — Months Rok
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | Year
Awt | 006 -008 -017 -0,27 -012 009 0,11 004 004 0,20 027 0,09 | 0,05
AAm 044 054 059 058 o048 034 030 013 001 021 0,38 0,57 | 046
ARc 028 021 022 009 009 020 012 006 003 023 038 035|019

Przeprowadzone analizy dajg jednoznaczng odpowiedz — brak statystycznie istotnych i konse-
kwentnych zwigzkdéw powierzchni zlodzonej w Arktyce z AO i NAO nie daje zadnych podstaw do wysu-
wania tezy, ze zmienno$¢ tych mod cyrkulacyjnych w latach 1979-2013 moze stanowi¢ przyczyne
obserwowanego w tym samym czasie spadku powierzchni zlodzonej w Arktyce. Whrew powszechnie
przyjmowanym stwierdzeniom, ze dziatanie dynamiczne i termiczne NAO ma prowadzi¢ do spadku
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powierzchni zlodzonej w Arktyce, analiza wykazuje, ze w badanym okresie 1979-2013 jest odwrotnie.
Zwigzek ten charakteryzuje sie stabg, ale statystycznie istotng korelacjq dodatnig — teoretycznie wzrost
rocznego wskaznika NAO powinien prowadzi¢ do wystapienia wzrostu powierzchni zlodzone;j.

Mozna, a nawet trzeba, zastanowi¢ sie, co byto przyczyng wysuniecia tezy, przyjmowanej przez
wielu badaczy do tej pory bez zastrzezen (patrz np. Ogi i Wallace 2007, Serreze i in. 2007, Overland
i Wang 2010), o dziataniu AO/NAO jako podstawowej cyrkulacyjnej przyczyny zmniejszania sie po-
wierzchni zlodzonej Arktyki.

Prace, w ktorych stwierdzono silne zwigzki miedzy dodatnimi fazami AO/NAO a szybkim spadkiem
powierzchni zlodzonej bazowaty na danych pochodzacych z okresu od korica lat 70. XX wieku do lat
90. - poczatku lat 2000. XX wieku. W tym okresie w szeregach powierzchni zlodzonych wystapit silny
trend ujemny, w szeregach AO i NAO silny trend dodatni. Nawet je$li obie zmiennoSci nie wykazywaly
zadnych zwigzkéw przyczynowych, wystepowanie trendéw w obu szeregach wprowadza migdzy
szeregami czasowymi tych wielkosci wystepowanie silnego tadunku zmienno$ci wspoinej (kowariancii).
Dzigki silnej korelacji obu wielko$ci, w réwnaniach regresji zmiany AO/NAO obja$niaty ponad 45-55%
wariancji powierzchni zlodzonej w Arktyce (patrz np. Rigor i Wallace 2004). Teza o zwigzku tych
wielkosci miata formalnie mocne uzasadnienie statystyczne. Liczne pozycije literatury, w ktorych teza
ta zostata przedstawiona, byty nastepnie powszechnie cytowane, powszechnie zostaty uznane za
prawdziwe i teza ta uzyskata range prawdy ogdlnie obowigzujacej.

Zmiana trendu AO/NAO, ktéra nastapita okoto roku 2000, zostata oczywiscie zauwazona. Wzrost
temperatury w Arktyce i spadek powierzchni zlodzonej, mimo p6zniejszego spadku, a nie wzrostu
wartosci wskaznikéw AO/NAO zostat okreslony przez Overlanda i Wanga (2005) mianem ,paradoksu
arktycznego” (,The Arctic climate paradox”). Niestety, ten ,paradoks arktyczny’ niemal niczego nie
ttumaczy. P6zniej co prawda pojawito sie kilka prac (patrz np. Maslanik i in. 2007) wskazujacych na to,
Ze nie ma sie tutaj do czynienia z jakimkolwiek paradoksem — po prostu AO/NAO nie sg tymi czynni-
kami cyrkulacyjnymi, ktére regulujg rozmiary powierzchni zlodzonej w Arktyce, ale role te petnig inne
wzorce zmian cinienia. Prace te jednak byty (i sg), bardzo rzadko cytowane, z ich wnioskami nawet
nie prébowano polemizowac¢ — i praktycznie zostaty skutecznie przemilczane.

Jesli ani AO ani NAO nie stanowig przyczyny zmniejszania sie powierzchni zlodzonej w Arktyce,
powstaje problem — jakie wzorce cyrkulacji atmosferycznej rzeczywiscie wywieraja wptyw na zmiany
powierzchni zlodzonej? Jak juz wspomniano wczesniej, powinny byé to przede wszystkim takie wzorce
cyrkulacji atmosferycznej, ktére sterujg dryfem lodéw w Arktyce Wtasciwej przez Srodkowe czesci
,Oceanu Arktycznego” (dryf wzdtuz szlaku Pradu Transarktycznego) ku Ciesninie Frama, a nastepnie
dryfem lodéw morskich przez Cie$nine Frama, wzdtuz wschodnich wybrzezy Grenlandii, na potudnie.

2. Zmodyfikowany Dipol Arktyczny (zDA) i jego dziatanie

Zmodyfikowany Dipol Arktyczny (dalej zDA) jest prostym wskaznikiem opisujacym miesieczne
réznice cisnienia atmosferycznego na poziomie morza (SLP) miedzy rejonem 75-80°N, 130-150°W
(akweny na NE od Morza Beauforta) a rejonem 72,5-75°N, 90-110°E (rejon Tajmyru; pogranicze
marz Karskiego i Laptiewow). Miesieczng warto$¢ zDA oblicza si¢ jako:

zDA = ((SLP[75N,130W]+SLP[75N,140W]+SLP[75N,150W]+SLP80N,140W)/4) —
((SLP[72,5N,90E]+SLP[72,5N,100E]+SLP[72,5N,110E]+SLP[75N,100E])/4),
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gdzie: SLP[75N,130W] — miesieczne ci$nienie atmosferyczne w punktach o podanych wspétrzednych,
a jej mare stanowig jednostki ci$nienia — hPa. Warto$ci zDA obliczano z wartosci miesiecznych SLP
pochodzacych ze zbioru NOAA NCEP-NCAR CDAS-1 MONTHLY Intrinsic MSL pressure, o organizacji
gridowej (Kalnay i in. 1996).

Wskaznik ten stanowi modyfikacje Dipola Arktycznego wprowadzonego przez Wu, Wanga i Walsha
(2006), bedacego szeregiem czasowym wartosci czynnikowych drugiej sktadowej gtéwnej (PC) zimo-
wego pola SLP w strefie szerokosci od 70 do 90°N. Konstrukcja zmodyfikowanego Dipolu Arktycznego
jest szczegotowo objasniona w pracy Marsza (2008). W odréznieniu od Dipola Arktycznego Wu i in.
(2006), ktory jest obliczany tylko dla okresu zimy, warto$ci zmodyfikowanego Dipola Arktycznego
oblicza sie dla wszystkich miesiecy roku.

Lokalizacja centrow ci$nienia, miedzy ktorymi oblicza si¢ warto$¢ roznicy SLP wyjasnia, ze
wskaznik ten ma znaczenie regionalne, odtwarzajac w sposob wzglednie jednolity wptyw cyrkulacji
atmosferycznej na akwen, ktory w przyjetym podziale NSIDC nosi okreslenie ,Oceanu Arktycznego”.
Charakter cyrkulacji atmosferycznej opisany przez ten wskaznik nie moze w taki sam sposéb wywie-
ra¢ wptywu na zmiany powierzchni zlodzonej na morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim, tworza-
cymi pozostatg cze$¢ powierzchni Arktyki Wiasciwej.

Dodatnia réznica ci$nienia (wyzsze SLP nad rejonem Morza Beauforta, nizsze SLP nad rejonem
Tajmyru czyli dodatnia warto$¢ wskaznika zDA) powoduje, ze wielkoskalowy dryf lodéw morskich
nastepuje szlakiem Pradu Transarktycznego w kierunku Cie$niny Frama i NE Grenlandii (patrz ryc.
Z.2.1). Pole cisnienia przy takiej samej réznicy SLP powoduje w przewadze odbrzegowy dryf lodéw
na wybrzezach morz Wschodniosyberyjskiego, Czukockiego i zachodniej czesci Morza Beauforta.
Dodatkowo, przy wystepowaniu dodatniej fazy zDA nad akweny rozciggajace sie na N od wybrzezy
mdrz Czukockiego i Wschodniosyberyjskiego nastepuje naptyw powietrza z potudnia. W chtodnej porze
roku, gdy $rednia temperatura poszczegolnych miesiecy waha sie od minus kilkunastu do ponizej
minus trzydziestu stopni Celsjusza, naptyw ten jest bez znaczenia dla ksztattowania sie pokrywy lodéw
morskich. W miesigcach cieptej pory roku, gdy temperatura miesieczna przyjmuje wartosci bliskie zeru
lub nieznacznie dodatnie (1-2°C) naptyw powietrza cieplejszego od $redniej o 2 do 4°C znad konty-
nentu moze dodatkowo przyczyniac si¢ do przyspieszenia topnienia lodéw i ostabiania ich struktury,
co utatwia nastepnie ich odbrzegowy dryf.

Ujemna réznica SLP miedzy tymi samymi rejonami powoduje zahamowanie wyprowadzania
lodéw z centralnej czeSci Arktyki w kierunku Cie$niny Frama, przepetnienie lodami Basenu ,Oceanu
Arktycznego” oraz ograniczenie odbrzegowego ruchu lodéw na morzach szelfowych przypacyficznego
sektora Arktyki Wtasciwej. W przypadku nieznacznych wartosci dodatnich i ujemnych, mieszczacych sie
w granicach £0,5 o wzgledem $redniej (neutralna warto$¢ wskaznika) lody morskie przemieszczane
sq w basenie ,Oceanu Arktycznego” réznokierunkowo, co moze dawaé nawet duze odchylenia lokalne
powierzchni zlodzonej o przewaznie przeciwnych znakach na poszczegoinych morzach szelfu arktycz-
nego, nie wptywajac jednakze w bardziej istotny sposéb na zmiane powierzchni zlodzonej w catej
Arktyce Wiasciwe;j.

Przyspieszenie dryfu lodéw wzdtuz szlaku Pradu Transarktycznego i odbrzegowy dryf lodéw na
przybrzeznych akwenach mérz Laptiewow, Wschodniosyberyjskiego, Czukockiego i zachodniej czesci
Morza Beauforta nastepuje wraz ze wzrostem wartosci wskaznika zDA. Ta sama predkos¢ dryfu zlezy
jednak réwnoczesnie od stopnia zwarcia (koncentracji) loddw morskich. Wraz ze wzrostem stopnia
koncentracji lodéw, przy takiej samej predko$ci wiatru geostroficznego predkos$é¢ dryfu maleje. Z tego
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wzgledu zDA wyraznie wplywa na zmnigjszenie sie powierzchni lodéw morskich na Oceanie Arktycz-
nym w tym okresie, w ktdrym koncentracja lodow jest, ze wzgledu na sezonowe topnienie obnizona,
czyli w cieptej porze roku. Od maja do pazdziernika wspétczynniki korelacji migdzy zDA a powierzchnig,
zZlodzong sq ujemne, przekraczajac prog istotnosci statystycznej w lipcu i sierpniu (patrz tab. Z.2.5).
W okresie wystepowania niskiej temperatury powietrza powierzchnia zlodzona wzrasta, tym samym
ro$nie koncentracja lodéw i predkos$¢ dryfu lodéw maleje. Tam, gdzie pod wptywem dryfu lodéw do-
chodzi do peknie¢ pokrywy lodowej i pojawiania si¢ powierzchni czystej wody (na przyktad tworzenia
sie potyni zaprzylepowych?), przy znacznej ujemnej temperaturze powietrza bardzo szybko nastepuje
proces zamarzania i pokrywania tych akwendéw mtodym lodem. W rezultacie zimg i wioshg, w marcu-
kwietniu, wraz ze wzrostem wskaznika zDA powierzchnia zlodzona nie spada, a ro$nie. Poprzez
wystapienie procesow pietrzenia lodu rosnie réwniez objetos¢ (masa) lodéw morskich w basenie
,0ceanu Arktycznego”. Od grudnia do marca, wspotczynniki korelacji miedzy zDA a powierzchnig
Zlodzona stajg sie tam dodatnie, bedag istotne statystycznie w lutym (tab. Z.2.5). W marcu powierzchnia
Zlodzona w basenie ,Oceanu Arktycznego” zbliza sie do maksymalnie mozliwej, w zwigzku z czym
zwigzki ze stanem cyrkulacji atmosferycznej opisanej przez wskaznik zDA stabng i stajg si¢ statys-
tycznie nieistotne. W kwietniu, kiedy cata powierzchnia basenu Oceanu Arktycznego jest pokryta
zwartg pokrywg lodowg, powierzchnia zlodzona nie jest w stanie reagowa¢ na zmiany charakteru
cyrkulacji atmosferycznej. Dla tego miesigca nie mozna obliczy¢ wspétczynnika korelacji®.

Tab. Z.2.5. Warto$ci wspétczynnikéw korelacii liniowej miedzy miesigcznymi warto$ciami zmodyfikowanego
Dipola Arktycznego (zDA) a miesieczng powierzchnig zlodzong na wodach ,Oceanu Arktycznego”
(ArcOcn), Morza Grenlandzkiego (Grnalnd), morzach Barentsa i Karskiego (BarKara)
oraz Arktyki Wiasciwej (AWH). Wspotczynniki korelacii istotne statystycznie (p < 0,05)
0znaczono pogrubionym drukiem). Analizowany okres 1979-2013

Table Z.2.5. The values of coefficients of linear correlation between the monthly values of the modified
Arctic Dipole (zDA) and the monthly sea ice extent in the waters of the ‘Arctic Ocean’ (ArcOcn),
the Greenland Sea (Grnalnd), the Barents and Kara seas (BarKara) and the ‘Proper Arctic’ (AW1).
Correlation coefficients statistically significant (p <0.05) are marked in bold. The analyzed period 1979-2013.

Obszar Miesigce — Months
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
ArcOcn | 0,29 0,36 0,18 - 027 -03 -033 -037 -020 -023 -0,03 0,5
Grnalnd | 0,32 0,28 -0,08 0,4 -0,08 -0,08 -006 -019 005 021 026 039
BarKara | 0,38 022 -012 012 -0,16 -007 -020 -0,39 000 001 007 037
AW 039 027 -011 015 016 -015 -028 -042 -016 -0,12 0,10 0,42

Poniewaz powierzchnia zlodzona ,Oceanu Arktycznego” stanowi najwiekszy sktadnik sumy
powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej, jej zmienno$¢ ksztattuje zasadniczy przebieg zmiennoSci
powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwe;j (patrz tab. Z.2.5).

To krotkie, i ograniczone do najistotniejszych aspektow, omdwienie miesiecznych zwigzkdéw
miedzy cyrkulacjg atmosferyczng opisang tu przez wskaznik zDA, a zmianami powierzchni zlodzone;j
w basenie Oceanu Arktycznego wyjasnia, ze w dodatniej fazie zDA efekty cyrkulacji atmosferycznej

29 Inaczej ,zapripajnaya potynya” albo ,flaw polynya”.

30 Powierzchnia zlodzona w kwietniu nie wykazuje zmiennosci miedzyrocznej, wariancja powierzchni zlodzonej
Oceanu Arktycznego jest rowna zero.
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w naturalny sposob zmieniajg sie przeciwstawnie w miesigcach sezonu ,cieptego” i ,chtodnego”.
Naiwnoscig jest traktowanie wptywu cyrkulacji atmosferycznej na zmienno$¢ powierzchni lodowej jako
stabilnego i jednakowego w ciggu catego roku, z czym spotyka sie w przewazajgce;j liczbie publikacii.

Aby wprawi¢ w ruch lody o wielkiej powierzchni, rzedu dziesigtek czy setek tysiecy kilometrow
kwadratowych, o niewyobrazalnie wielkiej masie, i wymusic ich konsekwentny dryf w okreslonym
kierunku na przestrzeni setek kilometrow, rdwnie konsekwentne dziatanie wiatru powinno trwac odpo-
wiednio dtugo. Z tej przyczyny dla silnego spadku powierzchni zlodzonej na Oceanie Arktycznym
wystapienie dodatniej fazy zDA powinno rozpocza¢ sie odpowiednio wczesnie przed osiggnieciem
sezonowego minimum powierzchni zlodzonej. Analiza wykazata, ze na ksztattowanie zmiennosci
powierzchni zlodzonej na Oceanie Arktycznym w okresie sezonowego minimum rozwoju powierzchni
Zlodzonej najsilniejszy wplyw wywiera algebraiczna suma miesiecznych wskaznikéw zDA od marca
do sierpnia. Suma ta zostata nastepnie znormalizowana wzgledem $redniej z 30.lecia 1981-2010
i jest oznaczona dalej jako zDAoz-os.

Przebieg zDAos.0s w okresie 1979-2013 przedstawia ryc. Z.2.2. W rozpatrywanych latach w prze-
biegu tej wartosci zaznacza sie wystepowanie statystycznie istotnego (p < 0,023) trendu dodatniego
(+0,034(£0,014)zDAos.08 Tok-1). Nietrudno zauwazy¢, ze wystepowanie dodatnich warto$ci zDAos-0s
W szeregu czasowym grupuje sie w koncowym fragmencie przebiegu — po roku 1998. W latach 1999-
2013 spadki wartosci ponizej 0 o staty sie mnigj czeste niz poprzednio, a wystapienie warto$ci zDAos-0s
nizsze od 1 o nastapito jednokrotnie (2006 rok), gdy w poprzedzajacym 21.leciu wystapito to szescio-
krotnie. W tym samym okresie 15 lat (1999-2013) warto$ci zDAos.0s > +1,0 & wystapily pieciokrotnie,
gdy w poprzednim okresie (1978-1998) takich przypadkéw nie odnotowano (patrz ryc. Z.2.2). Szereg
czasowy zmiennej zDAos-0s dla lat 1949-2014 jest zestawiony w tabeli Z2.2.9.
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Ryc. Z.2.2. Przebieg wskaznika zDAos-0s w latach 1979-2013
Fig. Z.2.2. The course of zDAqs-0s index over the period 1979-2013.

Nalezy mie¢ na uwadze jeszcze jeden, oprdécz wymuszania dryfu lodéw, aspekt dziatania zDA
na zmiany pokrywy lodowej ,przypacyficznej” czesci ,Oceanu Arktycznego”. Dlugotrwate wystepo-
wanie dodatniej fazy zDA sprzyja rowniez wzmozonemu transportowi wod ,Oceanu Arktycznego”
przez Prad Transarktyczny w kierunku NE kraricéw Grenlandii. Powoduje to wystapienie ,niedoboru”
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wody w przypacyficznej czesci basenu ,Oceanu Arktycznego”. Niedobér ten jest uzupetniany przez
wlewy wystodzonych i relatywnie cieptych Pacyficznych Wod Letnich (PSW - Pacific Summer Water),
ktére przyspieszajq topnienie lodéw morskich na Morzu Beauforta i Morzu Czukockim. Shimada i in.
(2006) zwracajq uwage na fakt, ze intensywne wlewy PSW przez Cie$nine Beringa rozpoczety sie po
latach 1997-1998, co wykazuje dos¢ dobrg zgodnos¢ z poczatkiem okresu dominacji dodatnich war-
todci zDAos-0s. Zdaniem Shimady i in. (2006), to wtasnie wiewy PWS przyczynity sie do ,katastrofalnie
szybkiego” zmniejszania sie pokrywy lodowej na morzach Czukockim i Beauforta.

Wyrazny, coraz szybszy, spadek powierzchni zlodzonej na akwenach ,Oceanu Arktycznego”
rozpoczat sie od roku 1998. W zwigzku z tym zachowanie si¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce Wias-
ciwej w okresie od czerwca do pazdziernika, a wigc w miesigcach wyraznego spadku pokrycia lodem,
dobrze odtwarza zmienno$¢ zDAos.0s. Rozktad wartosci wspétczynnikdw korelaciji migdzy wartosciami
zDAos-0s @ miesiecznymi wartoSciami powierzchni zlodzonej na obszarze Arktyki Wiasciwej, Arktyki
Amerykanskiej oraz catej Arktyki zestawiony jest w tabeli Z.2.6.

Tab. Z.2.6. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacii liniowej miedzy standaryzowanymi warto$ciami sumy
zmodyfikowanego Dipola Arktycznego od marca do sierpnia wigcznie (zDAos-08) @ miesieczng powierzchnig
zlodzong na wodach Arktyki Wiasciwej (AWH), Arktyki Amerykaniskiej (AAm) i catej Arktyki (ARc). Wspétczynniki
korelacii istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem). Analizowany okres 1979-2013

Table Z.2.6. The values of coefficients of linear correlation between the standardized values of the sum
of the modified Arctic Dipole from March to August included (zDAos-0s) and the monthly sea ice extent
in the waters of the ‘Proper Arctic’ (AWH), the ‘American Arctic’ (AAm) and the entire Arctic (ARc).
Correlation coefficients statistically significant (p <0.05) are marked in bold. The analyzed period 1979-2013.

Obszar Miesiace — Months
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
AW+ | -026 -025 -0,31 -0,29 -0,20 -0,36 -045 -0,53 -0,51 -0,46 -026 -0,25
AAm |[-032 -032 -017 -019 -0,20 -026 -0,33 -0,35 -0,31 -0,12 -0,11 -0,24
ARc |-0,38 -0,36 -035 -0,34 -025 -0,36 -037 -052 -051 -043 -022 -031

Zauwaza sie, ze statystycznie istotne korelacje miedzy zDAos.0s @ powierzchnig zlodzong w Arktyce
Wiasciwej grupuja sie w miesigcach cieptej pory roku (od czerwca do pazdziernika), osiggajac maksi-
mum w sierpniu, a wiec ostatnim miesiacu, dla ktérego oblicza sie warto$¢ zDAos.0s. Wptyw dziatania
zDAos-08 przeciaga sie poza okres obliczania tego wskaznika, istotne korelacje z powierzchnig zlodzong
zaznaczajq sie jeszcze we wrzesniu i w pazdzierniku. Oznacza to, ze w latach, w ktérych zDA dtugo-
trwale, od marca do sierpnia, przybiera wysokie wartosci dodatnie, dryf lodéw szlakiem Pradu Trans-
arktycznego jest na tyle silny, ze wywiera znaczacy wptyw na rozmiar powierzchni lodéw w Arktyce
Wtasciwej w momencie ich minimalnego rozwoju (wrzesien), ale i w mniejszym stopniu wptywa na
proces ich ponownego rozwoju w pazdzierniku.

Przebieg wartosci zDAos.0s i powierzchni zlodzonej w minimum wrze$niowym na ,Oceanie Arktycz-
nym” przedstawia ryc. Z.2.3. Nietrudno zauwazyc, ze kolejne ,rekordy” najnizszych powierzchni
zZlodzonych na ,Oceanie Arktycznym” (a w konsekwenciji i w catej Arktyce) przypadajq w latach, lub
rok pézniej po tych latach, w ktdrych warto$ci zDAos0s przekraczajg wartosci +1,0 on (lata 2003, 2005,
2007, 2012).

Wptyw zmiennosSci zDAos-0s na ksztattowanie sig zmienno$ci powierzchni zlodzonej na catej po-
wierzchni Arktyki Wiasciwej jest niezbyt silny (26,7% objasnienia we wrzesniu i 18,4% obja$nienia
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warianciji $redniej rocznej, ale pozostaje statystycznie istotny (p < 0,001 i p < 0,007 odpowiednio).
Objasnienie zmiennoéci powierzchni zlodzonej w marcu w Arktyce Whasciwej jest nieistotne (~8%
obja$nienia wariancji).

Na powierzchnie zlodzong ,Arktyki Amerykanskiej” zDAos-0s wptywu statystycznie istotnego nie
wywiera, co jest oczywiste. Tym niemniej trzeba zwrdci¢ uwage, ze wszystkie wspdtczynniki korelacji
miedzy zDAos.0s a miesiecznymi powierzchniami zlodzenia w Arktyce Amerykanskiej majg jednakowy,
ujemny znak, sygnalizujgcy spadek powierzchni zlodzonej wraz ze wzrostem tego wskaznika.
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Ryc. Z.2.3. Przebieg wskaznika zDAos-0s i powierzchni zlodzonej na Oceanie Arktycznym (ArcOcnoo)
we wrzesniu (1978-2013)

Fig. Z.2.3. The course of zDAqs-0s index and sea ice extent of the ‘Arctic Ocean’ (ArcOcnog)
in September (1978-2013).

W skali catej powierzchni zlodzonej Arktyki zmienno$¢ zDAos.0s objasnia 15,7% wariancii jej rocz-
nej powierzchni. Zmiana zDAos0s 0 jedng jednostke pocigga za sobg zmiane rocznej powierzchni lodow
Arktyki z przeciwnym znakiem o 238,6(+88,0) tys. km? (p < 0,01). Zmiana powierzchni zlodzonej catej
Arktyki we wrze$niu, jaka zachodzi pod wptywem zmiany zDAos.0s 0 jedng jednostke jest znaczaco
wigksza (562,8(+166,9) tys km?) i objadnia ~23,4% wariancji powierzchni zlodzonej w tym miesigcu.
Kumulacja stabych i statystycznie nieistotnych jednoimiennych zmian powierzchni zlodzonej w marcu
w obu czesciach Arktyki powoduje, ze w skali catej Arktyki stabe, ale statystycznie istotne zwigzki
wystepuja réwniez w okresie maksimum rozwoju powierzchni zlodzonej (patrz tab. Z.2.6). Obja$niajg,
one ~9% wariancji powierzchni zlodzonej w tym miesigcu (p < 0,040). Wskazuje to, ze zmienno$é¢
cyrkulacji atmosferycznej opisanej przez zmiennos¢ wartosci zDAoz.0s wywiera istotny wptyw na ksztal-
towanie sie zmian powierzchni zlodzonej Arktyki Wiasciwej, a przez to, i na zmienno$¢ powierzchni
zlodzonej w catej Arktyce.

3. Dipol Ciesniny Frama (Dc) i jego dziatanie

Masy lodéw morskich transportowane sg przez Prad Transarktyczny w kierunku NE Grenlandii,
Morza Grenlandzkiego i Morza Barentsa. Wybrzeza NE Grenlandii stanowig trwatg zapore niemozli-
wiajacq ruch lodu morskiego w kierunku potudniowym, w zwigzku z czym lody z centralnej cze$ci
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Arktyki trafiajace przed potnocne wybrzeza Grenlandii dryfujg na zachéd, w kierunku pétnocnych
wybrzezy wysp Archipelagu Kanadyjskiego, gdzie nastepnie wchodzg w Wir Morza Beauforta. Lody
transportowane w kierunku Morza Barentsa napotykajg na swojej drodze archipelagi Svalbardu i Ziemi
Franciszka Jozefa, miedzy ktérymi znajduje sie wyniesienie dna, na ktérego kulminacjach znajdujq
sie wyspy Kvitoya i Viktoriya. To pasmo wyniesien dna, wzdtuz ktérego ptynie prad morski kierujacy
sie na wschdd, w pewnym stopniu utrudnia ruch lodéw na potudnie, powodujac ich stfoczenie miedzy
Svalbardem a Ziemig Franciszka Jézefa.

Jedyng droga, umozliwiajgcg swobodny wyptyw lodow niesionych przez Prad Transarktyczny
z basenu Morza Arktycznego na potudnie jest Ciesnina Frama, rozciggajaca sie miedzy wybrzezami
NE Grenlandii a Spitsbergenem W przypadku blokowania swobodnego wyptywu lodéw morskich na
potudnie przez Cie$nine Frama, w rejonie miedzy Grenlandig a Spitsbergenem dochodzitoby do stta-
czania lodéw - ich zwarcie by rosto. W efekcie dalszy dryf lodéw pod wplywem wiatru stawatby sie
coraz powolniejszy. Bez wyprowadzania przynajmniej takiej samej ilosci lodéw, jaka do Ciesniny Frama
doprowadza Prad Transarktyczny, przy wystapieniu dodatniej fazy zDA w okresie od marca do sierpnia,
nastepowatoby przesuniecie objetosci loddw z sektora pacyficznego do sektora przyatlantyckiego,
ale w skali catego ,Oceanu Arktycznego” zmiany powierzchni zlodzonej bytyby niewielkie.

Przez Cie$nine Frama ptyng przeciwbieznie dwa prady. Po zachodniej stronie Cie$niny Frama,
wzdtuz wschodnich wybrzezy Grenlandii, ptynie na potudnie Prad Wschodniogrenlandzki, po wschod-
nigj stronie Ciesniny Frama, wzdtuz krawedzi szelfu Zachodniego Spitsbergenu, na pétnoc ptynie Prad
Zachodniospitsbergenski. Prad Wschodniogrenlandzki wyprowadza z basenu Morza Arktycznego
zimne i wystodzone Powierzchniowe Wody Arktyczne (PWA). Prad Zachodniospitsbergenrski wpro-
wadza do basenu Morza Arktycznego relatywnie ciepte i silnie zasolone Wody Atlantyckie (AW). Lody,
ktore dryfujg z pétnocy, a dostajg sie do wschodniej czesci Ciesniny Frama stosunkowo szybko topniejg
w cieptych wodach Pradu Zachodniospitsbergenskiego. Lody dryfujgce z pdtnocy trafiajace w srodkowa
i wschodnig cze$¢ Ciesniny Frama niesione sg dalej na potudnie przez Prad Wschodniogrelnandzki,
gdzie ostatecznie topniejg, zuzywajac na swoje topnienie ciepto wod pétnocnego Atlantyku, a nie morz
arktycznych. W latach o szczegdlnie silnym eksporcie lodéw z basenu Oceanu Arktycznego niesione
przez Prad Wschodniogrenlandzki lody morskie zimg optywajg potudniowy cypel Grenlandii (Cape
Farwell) i rozciagajg sie nawet na wodach przybrzeznych Grenlandii Potudniowo-Zachodniej (,storis”,
patrz: Schmith i Hansen 2003). Z tego wzgledu $rednie zimowe i letnie zasiegi lodéw morskich na
Morzu Grenlandzkim cechujg sie skrajng asymetrig.

Bezposrednie pomiary eksportu lodu przez Cie$ning Frama na 79°N, przeprowadzone w okresie
od lutego 1979 do grudnia 2011 roku przez Arctic Regional Ocean Observing System, Nansen Envi-
romental & Remote Sensing Center 3! wykazuja, ze wyptyw lodéw morskich charakteryzuje sie bardzo
silnie zaznaczonym rytmem sezonowym (patrz ryc. Z.2.4). Powierzchnia przeptywajacych przez row-
noleznik 79°N lodéw silnie zmienia sie z miesigca na miesiac, wykazujac wysokie wartosci, przecietnie
od ponad 90 do 118 tys. km2 na miesigc w okresie od pazdziernika do kwietnia, by gwattownie zmale¢
w okresie od maja (przecietnie ~61 tys. km2) do wrzesnia (~39 tys. km2). Najmniejsze powierzchnie
lodu przeptywajg przez Cie$ning Frama w najcieplejszych miesigcach roku — czerwcu, lipcu i sierpniu
(33,7,24,0i 13,5 tys. km2 odpowiednio). W niektdrych latach (np. 2005, 2010; ryc. Z.2.4) w miesigcach

31 Zbior: fram_strait_ice_area_flux.txt (zrédto: http://arctic-roos.org/observations/)
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letnich przeptyw lodu przez 79°N w Cie$ninie Frama spa$¢ moze do zera, a nawet przybra¢ warto$ci
ujemne, co oznacza, ze wyprowadzone wcze$niej lody zmienity kierunek ruchu i zostaty ponownie
wprowadzone przez Ciesning Frama na pétnoc od réwnoleznika 79°N. Szacujac réznymi metodami
Srednig miesieczng grubos¢ lodu przeptywajacego przez réwnoleznik 79, mozna rowniez stosunkowo
doktadnie oszacowac objeto$¢ i mase lodu wyprowadzanego z basenu ,Oceanu Arktycznego”.
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Ryc. Z.2.4. Powierzchnia lodéw morskich (EXP; 103 km2 miesigc ') wynoszonych na potudnie (eksport) przez
profil 79°N w Ciesninie Frama w latach 2004-2011 (dane wedtug Arctic Regional Ocean Observing System,
Nansen Enviromental & Remote Sensing Center) i przebieg miesiecznych wartosci Dipolu Cie$niny Frama (Dcr)

Fig. Z.2.4. The area of sea ice (103 km2 month-') exported south 79°N in Fram Strait in 2004-2011
(data according to Arctic Regional Ocean Observing System, Nansen Environmental & Remote
Sensing Center) and the course of the annual value of Dipole of Fram Strait (Dcr).

Wedtug szacunkéw Vinje (2001) $rednia objetos¢ lodéw morskich wyprowadzanych przez Cies-
nine Frama na potudnie w latach 1951-2000 wynosita 2 900 km?3 rok-!. NateZenie strumienia lodu
wykazuje znaczng zmienno$¢ sezonowg i zmiennos$¢ migdzyroczng, nie wykazujac przy tym istotnie
statystycznego trendu. Miedzyroczna zmienno$¢ objetosci strumienia lodéw byta znaczna - odchy-
lenie standardowe wzgledem tej Sredniej Vinje szacuje na 667 km?3, co stanowi £23% $redniej rocznej.
Pod wzgledem zmienno$ci w badanym przez Vinje (2001) okresie wyrdzniaty sie dwie dekady - lat
50. i lat 90. XX wieku, ktore charakteryzowaly sie wyraznie zwiekszong zmienno$cig, jednak mimo
tego szereg czasowy strumienia lodu wyprowadzanego z Arktyki przez Cie$ning Frama zdaniem Vinje
mozna traktowac jako stacjonarny. Vinje zwraca uwage na role wiatru w ksztattowaniu rozmiaréw
rocznego i sezonowego strumienia lodéw przeptywajacych przez Cie$nine Frama, co oznacza, ze
gtéwna role w ksztattowaniu zmiennosci tego strumienia odgrywa cyrkulacja atmosferyczna. Pomimo
tego Vinje stwierdza, ze w catym szeregu, brak jest czytelnych zwigzkéw miedzy ilodcig lodu wypro-
wadzanego przez Cie$ning Frama na potudnie, a wskaznikiem Oscylacji Arktyczne;j.

Pozniejsza praca Kwoka i in. (2004), oparta na szacunkach strumienia lodu wyptywajacego przez
Ciesnine Frama opartych na satelitarnych pomiarach pasywnego promieniowania mikrofalowego
(PMW) i radaru skanujacego (SAR - synthetic aperture radar) oraz pomiarach sonaru ,patrzacego
w gore” (ULS - upward-looking sonar) obejmujaca lata 1978-2002 daje odmienne wyniki. Srednig
roczng powierzchnie wyprowadzanego na potudnie lodu Kwok i in. (2004) szacujg na 866 000 km2,
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przy czym miedzy dekada lat 80. XX wieku a dekadg lat 90. XX wieku wystepuje réznica netto w po-
wierzchni wynoszonego lodu réwna w przyblizeniu 400 000 km2, co odpowiada pétrocznej $redniej.
W krotszym, w stosunku do danych Vinje (2001) szeregu, zaznacza sie trend ujemny. Srednig roczng
objetos¢ wyprowadzanego lodu przez Cie$ning Frama w latach 1991-1998 Kwok i in. (2004) szacujq
na ~2 218 kmd rok-, co jest wielkoscig istotnie mniejsza (-682 km3 rok-') od $redniej wieloletniej obje-
todci podawanej przez Vinje (2001). W tym samym okresie (1991-1998) Kwok i in. (2004) stwierdzajg
wystapienie ujemnego trendu w grubo$ci wynoszonego przez Cie$nine Frama lodu. W ciggu 8 lat
$rednia roczna grubos¢ lodu zmniejszyta sie 0 0,45 m.

Analiza zwigzkéw miedzy rozmiarem strumienia loddw wyprowadzanych przez Cie$nine Frama
w okresie zimowym, a cyrkulacjq atmosferyczng przeprowadzona przez Kwoka i in. (2004) wykazata
w latach 1978-2002 duzg zgodno$¢ ze zmiennosScig zimowego wskaznika NAO Hurrella (1995) -
warto$¢ wspotczynnika korelaciji, po usunigciu ze zbioru przypadkéw, w ktérych wskaznik NAO przy-
biera wartosci silnie ujemne (NAO < -1,0), jest réwny 0,79 (r2 = 0,62).

Inne prace, w ktdrych analizowano zwigzki miedzy intensywnoscig eksportu lodu z atlantyckie;
domeny Arktyki przez Cies$nine Frama a wskaznikami cyrkulacji atmosferycznej typu AO i NAO wyka-
zaly, ze zwigzki te sg niestabilne w funkcji czasu. Hilmer i Jung (2000) stwierdzili, ze zwiazkéw miedzy
NAO a rozmiarami eksportu lodu morskiego przez Cie$ning Frama w latach 1958-1977 praktycznie
nie byto (r = 0,1), gdy w latach 1978-1997 zwigzek ten stat sie silny i wysoce istotny statystycznie
(r=10,7). Poréwnanie wynikow prac Kwoka (2000), Junga i Hilmera (2001), Vinje (2001), Rigora i in.
(2002), Kwoka i in. (2004), Rogersa i in. (2005) oraz innych nie cytowanych tutaj prac, wskazuje, ze
zmienno$¢ wskaznikéw gtéwnych mad cyrkulacyjnych, jakimi sg dla atlantyckiego sektora cyrkula-
cyjnego NAO i AO, wykazuje ograniczong przydatno$¢ do objasnienia zmienno$ci eksportu lodu przez
Ciesnine Frama.

Zmienno$¢ eksportu lodu przez Cie$ning Frama, silniej od NAO i bardziej konsekwentnie ksztat-
tujgca sie w czasie, powigzana jest z ze zmienno$cig gradientu barycznego miedzy NE Grenlandig
a NW Spitsbergenem — tu wspdtczynnik korelacji w okresie 1978-2002 jest réwny 0,85, czyli objasnia
(r2) 72% obserwowanej wariancji (Kwok i in. 2004). Wyniki analiz Kwoka i in. wskazuja, ze warto$¢
réznicy cisnienia atmosferycznego miedzy zachodnig a wschodnig czescig Ciesniny Frama moze by¢
dobrym miernikiem intensywno$ci eksportu lodu morskiego z atlantyckiej domeny Arktyki. Zasadnicza
rola wiatru w okre$leniu tempa eksportu lodu morskiego z basenu Morza Arktycznego i jego mérz
szelfowych przez Cie$ning Frama na potudnie znalazta potwierdzenie nastepnie w szeregu pracach
(literatura — patrz praca Smedsruda i in. 2011). W zwigzku z tym wielu badaczy zajmujacych sie
kwestiami bilansu lodow w basenie Oceanu Arktycznego zaczefo konstruowaé wskazniki cyrkulacji
atmosferycznej nazywane ogdlnie wskaznikami ,dipola Ciesniny Frama”. Wskazniki te majg charak-
teryzowa¢ zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej wymuszajacej zmiany natezenia strumienia lodow
morskich przeptywajacego przez Cie$nine Frama.

Nazwa ,dipol” ma uzasadnienie w prostym fakcie — sredni rozktad ci$nienia atmosferycznego na
poziomie morza (SLP) nad Cie$ning Frama charakteryzuje si¢ wystepowaniem wysokiego ci$nienia
nad obszarem Grenlandii i niskiego nad obszarem Morza Barentsa. W rezultacie, nad Cie$ning Frama
dominujg wiatry pdtnocne, wymuszajace dryf lodéw wzdtuz wschodnich wybrzezy Grenlandii na
potudnie. Wzrost roznic cisnienia miedzy Grenlandig a Spisbergenem/Morzem Barentsa, ktére powo-
duje wzmozenie predkosci i czestosci wystepowania wiatrow z sektora pétnocnego, przyspiesza
wynos lodéw przez Ciesning Frama.

312



Wskaznik nazwany Dipolem Cie$niny Frama przedstawiajg m.in. Tsukernik i wspétautorzy (2010).
Wykorzystano w jego konstrukcji wyniki pracy Widella i in. (2003), w ktorych badacze ci przedstawili
trzyletnig serie obserwacyjng predkosci dryfu loddw mierzonych w punkcie 79°N, 5°W pradomierzami
dopplerowskimi. Wskaznik Dipola Cie$niny Frama Tsukernik i in. (2010) jest obliczany jako druga
empiryczna funkcja wtasna pola dobowych anomalii ci$nienia atmosferycznego na poziomie morza
(SLP) na powierzchni 45-90°N, 90°W — 90°E. Wskazniki miesieczne Tsukernik i in. (2010) obliczali
usredniajgc dane dobowe. Inng postaé takiego wskaznika stosujg Smedsrud i in. (2011). Obliczaja
oni, na podstawie gradientu barycznego miedzy punktami 15°W a 5°E na 79°N, predko$¢ wiatru
geostroficznego, ktory petni role wskaznika intensywnosci dryfu lodéw.

W tym miejscu proponuje sie zastosowaé najprostszy z mozliwych wskaznikéw Dipola Cie$niny
Frama (Dcr), jako prostej réznicy miedzy usrednionym ci$nieniem miesiecznym na poziomie morza
w punktach 80 i 75°N na 20°W (zachodnie ramie dipolu) a 80 i 75°N na 10°E (wschodnie ramie):

Der = ((SLP[75N,20W]+SLP[BON,20W])/2) - ((SLP[75N, 10E]+SLP[8ON, 10E])/2);

gdzie: SLP[75N,20W] - miesieczne ci$nienie atmosferyczne (hPa) w punkcie o podanych wspdtrzednych.

Wskaznik taki jest stosowany w dalszej czesci pracy. Miesieczne warto$ci wskaznika Dcr (miano-
wanie hPa) obliczono dla okresu 1949-2013, tu wykorzystuje sie ciag z lat 1978-2013. Wartosci roczne
wskaznika Dcr stanowig $rednie arytmetyczne z warto$ci miesigcznych w roku kalendarzowym. Nie-
trudno zauwazy¢, ze w rocznym przebiegu tego wskaznika zaznacza sie do lat 1983-1986 trend
ujemny, a od przetomu lat 80. i 90. XX wieku nastapit w jego przebiegu gwattowny wzrost, utrzymu-
jacy sie do roku 2013 (ryc. Z.2.5).

D [hPa]

Ryc. Z.2.5. Przebieg rocznych wartosci Dipolu Cie$niny Frama w latach 1949-2013 i usrednienie
przebiegu wielomianem 5 stopnia. Widoczne zmiany trendu i silny wzrost Dcr po roku 1989

Fig. Z.2.5. The course of the annual value of Dipole of Fram Strait in the years 1949-2013 and averaging
the course by a polynomial of 5°. Visible changes in the trend and strong increase in the Dcr after 1989.

W przebiegu rocznym Dcr wystepuje bardzo silnie zaznaczona sezonowo$¢. Najwyzsze wartoSci

Dcr osigga w miesigcach jesiennych i zimowych (pazdziernik-marzec), w ktérych przecietnie wystepujg
wysokie (6-9 hPa) dodatnie wartosci Dcr, wskazujace na dominujaca przewage naptywéw powietrza
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z pétnocy. Ostro zarysowane minimum (Dcr < 1,0 hPa) przypada na okres cieply (czerwiec-sierpien),
z minimum w lipcu, w ktérym $rednia wieloletnia przybiera nawet niewielkg warto$¢ ujemna. Tak wiec
roczny rytm przebiegu Dipola Cie$niny Frama wykazuje duze podobiefstwo do rocznego przebiegu
zmian eksportu lodu przez Ciesnine Frama (patrz ryc. Z.2.4).

Porownanie warto$ci miesigcznych wskaznika Dcr z miesiecznymi wartoSciami eksportu lodu
przez Ciesning Frama (powierzchnia, tys. km2) w okresie od lutego 2004 do grudnia 2011 roku (94
przypadki; ryc. Z.2.4) wykazuje, ze miedzy szeregami tych warto$ci zachodzi bardzo silne i wysoce
istotne skorelowanie (r = 0,80, p << 0,001). Zalezno$¢ miedzy oboma szeregami jest liniowa, zmienno$¢
Dcr objasnia 64% miesiecznej zmienno$ci eksportu lodu przez te cie$nine. Podobny rezultat uzyskuje
sie przeprowadzajac analiz¢ korelacji migdzy danymi miesigcznego eksportu lodu w latach 1979-2002
przytaczanymi w pracy Kwoka i in. (2004, tab. 2). Wsp6tczynniki korelacji w okresie od pazdziernika
do lutego zawierajg sie w granicach od 0,77 do 0,86, malejac nastepnie od marca (0,60) do maja
(0,44). Pozwala to przyjaé, ze tak szacowana warto$¢ wskaznika Dcr moze by¢ przyjeta jako miernik
cyrkulacji atmosferycznej nad Cie$ning Frama, wywierajacej istotny wptyw na rozmiary eksportu lodu
przez Cie$ning Frama.

Gdyby zatozy¢, ze produkcja lodow w Atlantyckiej domenie Arktyki jest stata, zmiennos¢ eksportu
lodow morskich przez Ciesnine Frama powinna wptywaé na zmiany powierzchni zlodzonej w catym
basenie ,Oceanu Arktycznego”. Dodatkowo zmienno$¢ intensywnosci eksportu lodéw powinna wpty-
wac na zmiany struktury wiekowej lodéw morskich na tych akwenach. Rdznej dtugo$ci droga, ktdrg
musza pokonac¢ lody w Arktyce, powoduije, ze czas ich dryfu do Cie$niny Frama jest mocno zréznico-
wany. Z tego wzgledu nie nastepuje jednoczesna i jednakowa reakcja zmian powierzchni zlodzonej
na wszystkich akwenach sktadajacych sie na Arktyke Wiasciwg na zmiany miesiecznych wartoSci
wskaznika Dcr.

Analiza rozktadu wspotczynnikdw korelacji miedzy miesiecznymi powierzchniami zlodzonymi na
,Oceanie Arktycznym” i morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim oraz catej powierzchni Arktyki
Wiasciwej, a miesiecznymi wartodciami Dcr (zwigzki synchroniczne) wykazata wystepowanie istotnych
korelacji w poszczegdlnych miesigcach. Istotne statystycznie zwigzki miedzy wartoSciami miesigcz-
nymi sq nieciagte, pojawiajq sie w oddzielnych miesigcach, réznych na poszczegolnych akwenach,
dajac mato przejrzysty obraz. Analiza korelacji wzajemnych (z przesunieciami czasowymi) wykazuje,
ze wystepuja tu réznej skali, rzedu od miesigca do kilku miesiecy, przesunigcia czasowe (opdznienia)
reakcji powierzchni zlodzonej na poszczegoinych akwenach na zmiany Der.

Zalezno$ci miedzy zmianami powierzchni zlodzonej a Dcr majg charakter diugookresowy. Dopiero
takie zmiany Dcr dajg czytelne zmiany powierzchni zlodzonej. Analiza wykazata, ze podobnie jak
w przypadku zmodyfikowanego Dipola Arktycznego, jednoznaczne i tatwe do interpretacji zwigzki
zmian powierzchni zlodzonej na rozpatrywanych akwenach uzyskuje sie, gdy zsumuje sie miesieczne
wartosci Dcr z okresu od marca do sierpnia. Dla kazdego roku obliczono takie sumy, po czym, podobnie
jak w przypadku zDAos.0s, znormalizowano je wzgledem Sredniej z lat 1981-2010. Warto$ci znorma-
lizowanych sum Dcr od marca do sierpnia oznaczono dalej jako Dcros.0s. Przebieg wartosci Dcros-os
w latach 1978-2013 przedstawia ryc. Z.2.6, a szereg czasowy tej zmiennej jest zestawiony w tabeli
Z.2.9. Nietrudno zauwazy¢, ze w catym szeregu Dcros-08 zaznacza sie trend dodatni, ale dopiero od
poczatku lat 90. XX wieku warto$ci wskaznika stajg sie wigksze od przecietnych i wykazujg wzglednie
trwalg tendencjg do przekraczania ich warto$ci powyzej zera.
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Rys. Z.2.6. Przebieg warto$ci Dcros-0s (1978-2013)
Fig. Z.2.6. The course of Dcros-s values (1978-2013).

Wyniki analizy zwigzkéw miedzy miesigczng powierzchnig, zlodzong a wartoscig DCFos-0s (0ba
szeregi z tego samego roku) zestawione sg w tablicy Z.2.7. Powierzchnia zlodzona Arktyki Wiasciwej
wykazuije silne i istotne skorelowanie z Dcros-0s We wszystkich miesigcach roku, wykazujac wystepo-
wanie najsilniejszych zwigzkdw we wrzeéniu (r = -0,70), czyli miesigcu, w ktérym rozwoj pokrywy
lodowej wykazuje wystepowanie minimum rocznego. W cieptej porze roku na zmiennos¢ powierzchni
zlodzonej catej Arktyki Wtasciwej najsilniejszy wptyw wywiera zmienno$¢ powierzchni lodow, tam,
gdzie osigga ona najwigksze rozmiary, czyli na ,Oceanie Arktycznym”. W momencie najmniejszego
rozprzestrzenienia lodow (wrzesien), zmiennos¢ powierzchni zlodzenia ,Oceanu Arktycznego” objadnia
~96%, zmienno$¢ zlodzenia mérz Barentsa i Karskiego ~3%, a zmienno$¢ zlodzenia Morza Gren-
landzkiego ~1% wariancji powierzchni zlodzenia Arktyki Wiasciwej.

Tab. 2.2.7. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacii liniowej miedzy standaryzowanymi warto$ciami sumy Dipola
Cie$niny Frama od marca do sierpnia wtgcznie (Dcros-08) @ miesigczng powierzchnig zlodzong na wodach
Arktyki Wtasciwej (AWH) oraz Arktyki Amerykanskiej (AAm) i catej Arktyki (ARc). Wspdtczynniki korelacii
istotne statystycznie (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem). Analizowany okres 1979-2013

Table 2.2.7. The values of coefficients of linear correlation between the sum of the standardized values
of Fram Strait Dipole from March to August included (Dcros-0s) and the monthly sea ice extent of the waters
of the ‘Proper Arctic’ (AWH) and the American Arctic (AAm) and of the entire Arctic (ARc). Correlation
coefficients statistically significant (p <0.05) are marked in bold. The analyzed period 1979-2013.

Obszar Miesigce — Months
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12
AWt | -0,57 -061 -0,64 -0,64 -058 -059 -064 -0,64 -0,70 -0,54 -0,53 -0,56
AAm |-025 -022 -012 -015 -0,16 -041 -049 -052 -0,50 -0,33 -0,40 -0,22
ARc |-0,60 -060 -058 -061 -0,57 -059 -063 -065 -0,70 -0,55 -0,54 -0,54

Te proste zaleznoéci statystyczne ,przenoszg sie” na ksztattowanie sie wspoétczynnikow korelacii
miedzy miesigczng powierzchnig zlodzenia na obszarze catej atlantyckiej domeny Arktyki a DCFoa-os.
Analiza regresji wykazuje, ze zmienno$¢ wskaznika Dcros-0s objasnia (adj. R?) w latach 1979-2013
~47% wariancji powierzchni zlodzenia Arktyki Wiasciwej we wrzesniu, czyli w momencie, w ktdrym
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rozwoj pokrywy lodowej osigga minimum w cyklu rocznym. W momencie maksymalnego rozwoju —
w marcu i kwietniu — objasnienie wariancji powierzchni zlodzonej zmniejsza sie do ~39%, a objasnienie
zmienno$ci Sredniej rocznej przez Dcros-0s przybiera warto$¢ posrednig i wynosi ~43%. Tak wysokie
odsetki objasnienia zmiennosSci powierzchni zlodzenia wskazujg na bardzo duzy wptyw charakteru
cyrkulacji atmosferycznej w rejonie Ciesniny Frama na ksztattowanie sie¢ zmiennosci powierzchni
Zlodzenia w catej atlantyckiej domenie Arktyki.

Réwniez powierzchnia zlodzona Arktyki Amerykariskiej wykazuje zwigzek ze zmienno$cig, Deros-os.
We wszystkich miesigcach roku zwigzki te sg ujemne, w ponad potowie roku stabe i nieistotne, ale
w okresie od czerwca do wrzesnia stajg sie statystycznie istotne, wykazujac najwieksza site w sierpniu
i wrze$niu. Skumulowanie ujemnych oddziatywar Dcros-0s na obszarze Arktyki Whasciwej i Arktyki
Amerykanskiej powoduje, ze korelacje migdzy powierzchnig zlodzong catej Arktyki we wszystkich
miesigcach sg statystycznie istotne, a maksymalna site uzyskuja we wrzesniu (-0,70; tab. Z.2.7).

5. Laczne dziatanie zmodyfikowanego Dipola Arktycznego i Dipola Cie$niny Frama
na ksztattowanie sie zmiennosci powierzchni zlodzonej w atlantyckiej domenie Arktyki

Przeprowadzona do tej pory analiza wykazuje, ze oba wskazniki — zDAos-0s i Dcros-0s — ktore cha-
rakteryzujg zmiany cyrkulacji atmosferycznej wystepujacej nad obszarem atlantyckiej domeny Arktyki,
w istotnym stopniu wykazujq wptyw na ksztattowanie si¢ zmiennosci powierzchni zlodzonej na tym
obszarze. Oba te wskazniki w tym samym czasie moga przybiera¢ rézne znaki i rézne wartosci,
w zaleznosci od charakteru i intensywnosci cyrkulacji atmosferycznej, jaka zachodzi nad obszarami
wschodniej czesci ,Oceanu Arktycznego” i nad Ciesning Frama. Pozostaje do okrelenia, jak oddziatuje
jednoczesna zmienno$¢ obu wskaznikéw na zachowanie sie powierzchni pokrywy lodowej.

W najprostszy sposob analize takq mozna przeprowadzi¢, wykonujac analize regresji wielokrotnej,
w ktdrej powierzchnia zlodzona na danym akwenie (PZ) stanowi liniowa, funkcje dwu zmiennych nie-
zaleznych — zDAos.08 | Dcros-08 (PZ = @ + b-zDAos.08 + ¢ Dcros-0s). Po 0szacowaniu parametréw regresji
(a, b, c) i ich istotnosci statystycznej, mozna oszacowaé nastepnie wspdtczynnik korelacji wielokrotnej
(R) i poprawiony wspdtczynnik determinacji (adj.R?) wskazujacy jaki jest odsetek objasnienia wariancji
powierzchni zlodzonej przez jednoczesne dziatanie obu zmiennych niezaleznych. Dalej, mozna prze-
prowadzi¢ analize wariancji, ktéra pozwoli na okre$lenie jaki jest udziat poszczeg6inych zmiennych
w objasnieniu catej zmiennosci powierzchni zlodzonej. Warunkiem prawidtowego oszacowania para-
metréw regres;ji wielokrotnej jest jednak to, aby zmienne niezalezne nie byly ze sobg skorelowane32,

Oba wskazniki cyrkulacji atmosferycznej — zmodyfikowany Dipol Arktyczny, ktéry reguluje dryf
lodéw na powierzchni ,Oceanu Arktycznego” (zDAos-0s) W kierunku Ciesniny Frama i Dipol Cie$niny
Frama (Dcros-08), regulujacy rozmiary strumienia lodéw morskich wyptywajacych z Arktyki na potudnie,
sq ze sobg stabo (r = 0,36), ale statystycznie istotnie (p = 0,03), skorelowane. Oznacza to, ze choé¢
w niewielkim stopniu, ale ich zmiany mogg nastepowa¢ we wspdlnym rytmie, w pewnych przypadkach
nastepuje jednoczesny wzrost i spadek obu tych warto$ci.

Analiza rozrzutu tych wzajemnie powigzanych ze sobg wartosci (ryc. Z.2.7) wykazuje, ze ta staba
korelacja przekracza prog istotno$ci statystycznej dzieki wystepowaniu kilku przypadkéw odstajacych
(lata 1984, 1991, 1996 i 2007). Wiekszos¢ przypadkéw tworzy bezksztattng ,chmure”, przez ktorg

32 Ze wzgledu na wystepowanie nadmiarowosci (redundancii).
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przechodzi prosta regresji o niewielkim nachyleniu. Takie uksztattowanie zalezno$ci pozwala na prze-
prowadzenie analizy regresji, mimo zaznaczajacego si¢ skorelowania obu warto$ci.

Analize regresji i analize wariancji przeprowadzono dla poszczeg6lnych akwendw wchodzacych
w skfad atlantyckiej domeny Arktyki i Arktyki Amerykanskiej, oraz catej Arktyki. Dalej przedstawi sie
tylko najwazniejsze rezultaty tej analizy dla trzech obszaréw integracji danych (AWt, AAm i ARc)
w trzech momentach - dla marca, w ktérym powierzchnia zlodzona osigga maksimum33, wrze$nia,
w ktérym powierzchnia zlodzona osigga minimum oraz dla warto$ci rocznych, stanowigcych $rednig
warto$¢ powierzchni zlodzonej w danym roku kalendarzowym.
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Ryc. 2.2.7. Zwigzek miedzy zmodyfikowanym Dipolem Arktycznym (zDA03-08) a Dipolem Cie$niny Frama
(Dcros-08). Istotna korelacja (r = 0,36, p = 0,03) miedzy oboma wskaznikami jest wynikiem wystepowania
w zbiorze 4 warto$ci odstajgcych (oznaczone lata wystgpienia tych przypadkéw)

Fig. Z.2.7. The relationship between modified Arctic dipole (zDA 03-08) and dipole of Fram Strait (Dcros-0s).
A significant correlation (r = 0.36, p = 0.03) between the two indexes is a result of the occurrence
of four outliers in the series (years with such cases marked).

Przeprowadzona analiza regresji daje nastepujace wyniki:

1. Na catej powierzchni atlantyckiej domeny Arktyki (w Arktyce Witasciwej) w marcu, jedynie
zmienno$¢ Dcros-0s Wywiera statystycznie istotny wplyw na zmiany powierzchni zlodzonej, objasniajac
39% jej wariancji w badanym okresie. Jest to w rzeczywisto$ci skutek braku zmienno$ci powierzchni
Zlodzonej na ,Oceanie Arktycznym”, kiedy catg zmienno$¢ na akwenach Arktyki Wiaciwej determinuje
zmienno$¢ zlodzenia na morzach Grenlandzkim, Barentsa i Karskim. We wrze$niu obie zmienne
charakteryzujace cyrkulacje atmosferyczng objasniaja tacznie 53% wariancji, z tego Dcros-0s Objasnia
47%, a zDAos-0s — 6% wariancji. Roczna zmienno$¢ powierzchni zlodzonej w Arktyce Wiasciwej jest
objasniana przez zmienno$¢ obu zmiennych w 45%, z czego zmienno$¢ Dcros-0s Objasnia ~42%, za$
zmienno$¢ zDAos-0s niespetna 3% warianci tej wielko$ci. Wspdtczynnik regresji stojacy przy zDAos-os
jest nieco ponizej granicy istotno$ci statystycznej (p = 0,052), stad mozna uwazaé, ze dla ksztattowania

33 Na ,Oceanie Arktycznym” powierzchnia zlodzona osigga maksimum w kwietniu. Jednak w badanym okresie
1978-2013 w kwietniu caty ten akwen we wszystkich latach jest catkowicie pokryty lodem, co powoduje, ze
wariancja szeregu jest rowna zero. Oznacza to, ze w tym miesigcu zmienno$¢ zmiennych niezaleznych nie
ma zadnego wplywu na zmienno$¢ zmiennej zalezne;.
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rocznej zmiennosci powierzchni lodow w Arktyce Wiasciwej w badanym okresie praktycznie istotna
jest tylko zmienno$¢ Dipolu Cie$niny Frama (Dcros-0s).

Tak wigc rola cyrkulacji atmosferycznej nad atlantyckg domeng Arktyki w ksztattowaniu powierzchni
Zlodzonej jest regionalnie zréznicowana. Dla ksztattowania zmian powierzchni zlodzonej nad obszarem
Arktyki Wtasciwej w ciggu catego roku istotng role odgrywa cyrkulacja atmosferyczna, ktorej cechy
opisuje wskaznik Dcros-0s (Dipol Cie$niny Frama). Cyrkulacja atmosferyczna, ktorg charakteryzuje
zmodyfikowany Dipol Arktyczny (zDAos.os) wywiera wptyw stosunkowo niewielki, ograniczony do ciepfej
pory roku, w ktdrej stopien zwarcia lodéw nad ,Oceanem Arktycznym” maleje, umozliwiajac szybszy
dryf lodéw w kierunku Ciesniny Frama. Jest ona wazna dla ksztattowania sie¢ zmiennosci powierzchni
Zlodzonej przypacyficznych akwendw Arktyki Wiasciwej (morza Wschodniosyberyjskie, Czukockie,
Beauforta) w okresie lata i poczatku jesieni.

2. Na obszarze Arktyki Amerykariskiej zDAos-0s nie objasnia w ogéle zmienno$ci powierzchni
Zlodzonej, wskaznik ten nie ma tam Zzadnego zastosowania. Jedynie we wrze$niu zmienno$¢ Dcros-os
objasnia 22,6% wariancji tej powierzchni — wzrost Dcros.0s pocigga za sobg wyrazny spadek powierzchni
Zlodzonej. Udziat Dcros-0s W 0bjasnieniu wariancji rocznej powierzchni zlodzonej w Arktyce Amerykan-
skiej jest mniejszy (13,3%), ale jeszcze istotny statystycznie (p < 0,018). Wraz ze wzrostem Dcros-os
w danym roku, spada w tym samym roku powierzchnia zlodzona w Arktyce Amerykariskie;.

3. W catej Arktyce, w marcu, zmienno$¢ powierzchni zlodzonej objasniajg jedynie zmiany Dcros-os,
zmienno$¢ zDAos-0s nie wywiera tu istotnego wptywu. Zmienno$¢ Dcros-0s objasnia 31,3% marcowej
zmiennos$ci powierzchni pokrywy lodowej w Arktyce. W miesigcu minimalnego rozwoju lodéw istotng
role odgrywaja obie zmienne. Ich taczne dziatanie objasnia 55% wariancji powierzchni zlodzone;j,
z tego Dcros-0s — 48,4 a zDAos-0s — 6,6% wariancji. W objasnieniu Sredniej rocznej powierzchni zlodzo-
nej tylko zmienna Dcros-0s 0dgrywa role statystycznie istotna, jej zmienno$¢ objasnia 42,3% wariancji
powierzchni zlodzonej (p << 0,001). Zmienna zDAos.0s objasnia zaledwie 3,6 % zmiennoSci roczne;
powierzchni zlodzonej, a oszacowanie jej wspotczynnika regresii jest nieistotne (p = 0,155).

Podsumowujgc mozna stwierdzi¢, ze zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej opisanej przez oba
wskazniki (zDAos-0s i Deros-0s) odgrywa niejednakowg role w ksztattowaniu zmienno$ci powierzchni
zlodzonej w Arktyce. Rysujace sie réznice majg charakter sezonowy i regionalny. Zmienna Dcros-os na
obszarze Arktyki Whasciwej wywiera wptyw na zmienno$¢ powierzchni zlodzonej przez caly rok — za-
réwno w momencie maksimum, jak i minimum jej rozwoju oraz na jej $rednig roczna. Zmienna zDAos-0s
wywiera istotny wptyw tylko na zmienno$¢ powierzchni zlodzonej Arktyki Wtasciwej w okresie mini-
mum rozwoju i na jej roczng powierzchnie zlodzong. Poniewaz ze wzgledu na rozmiary powierzchni
zlodzonej w Arktyce Wiasciwej, zmiennos¢ zlodzenia na tych wtasnie akwenach determinuje zmien-
no$¢ powierzchni zlodzonej w catej Arktyce, zaleznoSci miedzy powierzchnig zlodzong za zmiennymi
charakteryzujacymi cyrkulacje atmosferyczng ,przenosza sie” na powierzchnie zlodzong catej Arktyki.

6. Syntetyczny wskaznik cyrkulacji atmosferycznej nad atlantyckga domeng Arktyki

Analiza wartosci parametréw réwnan regresji okreslajacych zmiany powierzchni zlodzenia na
poszczegdlnych akwenach oraz nad Arktyka Wtasciwg jako funkcji Deros-os | zDAos-0s wykazuje, ze
migdzy wspotczynnikami regresji stojacymi przed zmiennymi niezaleznymi, niezaleznie od tego czy
wspdtczynniki te sg istotne, czy tez nie, ksztattuje sie podobny stosunek. Po uproszczeniach jest on
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rowny w przyblizeniu 7:3 (Dcros-0s : ZDAos-08). Obie zmienne pochodza z takiego samego okresu i wy-
razone sg w takich samych jednostkach — odchyleniach standardowych. Nasuwa to my$l o stworzeniu
syntetycznego wskaznika charakteryzujacego faczne dziatanie obu postaci cyrkulacji atmosferycznej
nad atlantyckg domeng Arktyki.

Zastosowanie jednego, syntetycznego wskaznika ma na celu redukcje liczby zmiennych niezalez-
nych w modelu. Wobec krétko$ci szeregu powierzchni zlodzonej (tylko 35 lat) oszacowanie parametréw
réwnania regresji wielokrotnej przy mniejsze;j liczbie zmiennych niezaleznych da wyzszg istotno$¢
statystyczng szacowanych wspotczynnikéw kierunkowych i wyraznie zmniejszy btad standardowy
szacunku powierzchni zlodzonej. Wobec wzglednie statego stosunku wspotczynnikdw regresji, nowg
syntetyczng zmienng, charakteryzujacg cyrkulacje atmosferyczng nad atlantyckg domeng, Arktyki
obliczac si¢ bedzie jako warto$¢ wazong ze zmiennych zDAos-0s i Deros-0s wedtug formuty:

D= 0.3zDAos.0s + 0.7 - Dcros-0

gdzie: D - syntetyczny wskaznik charakteryzujgcy cyrkulacje atmosferyczng w okresie miedzy marcem
a sierpniem danego roku, wptywajacq na dryf lodow w Arktyce (niemianowany). Szereg chronolo-
giczny wartosci wskaznika D zestawiony jest w tabeli 2.2.9.

Wskaznik D nie wykazuje statystycznie istotnych zwigzkow z rocznymi wskaznikami AO i NAO
CRU, ani tez z zimowym wskaznikiem NAO Hurrella. Silnie natomiast jest powigzany ze zmianami
powierzchni zlodzonej w Arktyce. Warto$ci wspdtczynnikéw korelacji miedzy D a miesieczng i roczng
powierzchnig zlodzong na obu czesciach Arktyki i w catej Arktyce zestawione sq w tab. Z.2.8. Zwraca
uwage to, ze na wszystkich akwenach i we wszystkich miesigcach znaki wspétczynnikow korelacji sg
takie same — ujemne. Oznacza to, ze w momencie, kiedy zmienna D osigga warto$¢ wiekszg od zera
powierzchnia zlodzona Arktyki ulega redukcji.

Tab. Z.2.8. Warto$ci wspotczynnikéw korelacji miedzy wskaznikiem D, charakteryzujacym cyrkulacje
atmosferyczng nad Arktyka a miesieczna i roczng powierzchnig zlodzenia w Arktyce Wiasciwej (AW1),
Arktyce Amerykanskiej (AAm) i catej Arktyce (ARc) w latach 1979-2013. Warto$ci pogrubione i oznaczone *
sq wysoce istotne statystycznie (p < 0,001), warto$ci pogrubione istotne statystycznie (p < 0,05)

Table Z.2.8. The values of correlation coefficients between the D index, characterizing the atmospheric
circulation over the Arctic and the monthly and annual sea ice extent in the Proper Arctic (AW}, American Arctic
(AAm) and the entire Arctic (Arc) in 1979-2013. Values in bold and marked with * are statistically highly
significant (p <0.001. Values in bold statistically significant (p <0.05).

Obszar Miesigce — Months Rok
Area 01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | Year
AWt |-0,55* -0,58* -0,63* -0,62* -0,55* -0,61* -0,68* -0,70* -0,74* -0,59* -0,52* -0,55*| -0,70*
AAm |-0,31 -028 -015 -0,18 -0,20 -043 -0,51 -0,54* -0,51 -0,32 -0,37 -0,26 | -0,42
ARc |-0,62* -0,62* -0,59* -0,62* -0,56* -0,60* -0,64* -0,71* -0,74* -0,59* -0,52* -0,55*| -0,68"

Zwiagzki miedzy zmienng D a powierzchnig zlodzong najstabsze sq w Arktyce Amerykanskiej,
gdzie tylko przez cztery miesiace w roku (czerwiec-wrzesien) sg statystycznie istotne. Sg to trzy mie-
sigce poprzedzajace wystgpienie minimum oraz sam miesigc wystgpienia minimum zlodzenia.
W Arktyce Wiasciwej i catej Arktyce wspotczynniki korelacji zmiennej D z miesiecznymi powierzchniami
zlodzonymi sg wysoce istotne we wszystkich miesigcach roku. Na obu czes$ciach Arktyki, jak i w catej
Arktyce korelacje miedzy roczng powierzchnig zlodzong a wskaznikiem D sg statystycznie istotne
(p < 0,05), z tym, ze w przypadku catej Arktyki i Arktyki Wiasciwej korelacje te sq silne i wysoce istotne.
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W catej Arktyce zmienno$¢ zmiennej D objasnia 44,3% wariancji rocznej powierzchni zlodzonej i odpo-
wiednio 33,2 oraz 53,5% wariancji powierzchni zlodzonej w marcu i wrze$niu.

Réwnie silne zwigzki, jak z powierzchnig zlodzong, wskaznik D wykazuje z miesieczng i roczng
objetoscig lodéw morskich na potkuli poinocnej (od 45 do 90°N; zbior PIOMAS: Monthly Ice Volume
Data, v.2.1., Zhang i Rothrock 2003, Schweiger i in. 2011). We wszystkich miesiacach roku wspot-
czynniki korelacji miedzy objetoscig lodu morskiego a wskaznikiem D sg wysoce istotne statystycznie
(min. w styczniu, r = -0,62, maksimum r = -0,71 w sierpniu, wrzeéniu i pazdzierniku), a korelacja migdzy
D a roczng objetoscig loddéw morskich jest rowna -0,70.

Tab. 2.2.9. Standaryzowane warto$ci wskaznikw charakteryzujacych wybrane cechy cyrkulacji atmosferycznej
w latach 1949-2014 wywierajace wptyw na dryf lodow i zmiany powierzchni zlodzonej na akwenach
Arktyki Wtasciwej. Oznaczenia: zDAos-0s (zmodyfikowany Dipol Arktyczny; marzec- sierpien), DCFos-0s
(Dipol Cie$niny Frama; marzec-sierpien), D — wskaznik syntetyczny dla obszaru Arktyki Wtasciwej

Table 2.2.9. Standardized values of indexes characterizing selected features of atmospheric circulation
in the years 1949-2014 affecting the drift of ice of and changes in sea ice extent of the Proper Arctic.
Symbols: zDAos-0s (modified Arctic Dipole; March-August), DCFos.0s (Fram Strait Dipole; March-August),
D - a synthetic index for the Proper Arctic

Rok — Year | zDAcs.os  DCFo3.08 D Rok — Year | zDAos.os  DCFo3.08 D
1949 -1,13 0,49 0,00 1982 -0,56 0,69 0,32
1950 -0,48 0,14 -0,05 1983 -0,68 0,36 0,05
1951 1,47 1,35 1,39 1984 -1,74 -1,70 -1,71
1952 -0,79 -0,06 -0,28 1985 -0,32 -1,10 -0,87
1953 -0,47 -0,22 -0,30 1986 0,05 -1,74 -1,20
1954 -0,81 -0,25 -0,42 1987 0,28 -1,53 -0,99
1955 -2,06 -0,50 -0,97 1988 0,15 0,77 -0,49
1956 -1,47 -0,59 -0,85 1989 -0,21 -0,14 -0,16
1957 -0,42 0,95 0,54 1990 0,83 -0,12 0,17
1958 0,89 0,72 0,77 1991 -1,82 -0,52 -0,91
1959 -0,17 0,45 0,27 1992 -0,54 0,24 0,01
1960 -0,39 -0,72 -0,62 1993 0,91 0,03 0,30
1961 0,64 1,17 1,01 1994 -1,38 0,48 -0,08
1962 -0,07 0,81 0,55 1995 0,20 1,89 1,38
1963 -1,48 -1,29 -1,35 1996 -1,57 -1,40 -1,45
1964 -0,92 -1,44 -1,28 1997 0,63 -0,45 -0,13
1965 0,15 0,24 0,22 1998 -1,06 -0,98 -1,01
1966 -0,83 -0,18 -0,37 1999 0,80 0,32 0,47
1967 -1,75 0,80 0,04 2000 0,69 2,01 1,61
1968 3,60 1,72 2,27 2001 0,29 0,60 0,50
1969 -0,47 2,14 -1,64 2002 1,05 -0,30 0,11
1970 -0,33 -0,23 -0,26 2003 0,02 -0,74 -0,51
1971 0,09 0,21 0,17 2004 -0,05 -0,54 -0,39
1972 -0,68 -1,12 -0,99 2005 1,61 0,76 1,01
1973 -0,40 1,13 0,67 2006 -1,47 0,47 -0,11
1974 0,03 -1,01 -0,70 2007 2,21 1,53 1,73
1975 0,28 0,78 0,63 2008 1,00 1,06 1,04
1976 -1,45 -1,57 -1,53 2009 0,94 0,62 0,72
1977 1,00 -0,01 0,29 2010 0,02 0,99 0,70
1978 0,23 -1,68 1,1 2011 1,13 1,22 1,19
1979 -1,09 -0,34 -0,57 2012 -0,21 2,30 1,55
1980 -0,22 -1,86 -1,37 2013 -0,41 1,07 0,63
1981 -0,27 -0,01 -0,09 2014 2,20 0,05 0,69
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Taki obraz pozwala na stwierdzenie, ze zmienna D moze zosta¢ przyjeta jako wzglednie ,uni-
wersalna” zmienna sterujgca w modelu, objasniajgca role cyrkulacji atmosferycznej w kreowaniu zmian
powierzchni zlodzonej w Arktyce.

Przebieg wartosci wskaznika D w latach 1949-2014 (ryc. Z.2.8) uwidacznia, ze obejmuje on dwa
okresy o rdznych trendach. Za moment zmiany znakdw trendéw mozna przyjaé rok 1984, kiedy wystapito
absolutne minimum wskaznika. W pierwszym okresie (1949-1984) trend wskaznika D jest ujemny,
staby i statystycznie nieistotny (-0,019(x0,014) D rok-"), w drugim (1984-2014) trend jest stosunkowo
silny, dodatni i wysoce istotny statystycznie (+0,073(x0,015) D rok!). Okres, w ktérym rozpatruje sie
zmiany powierzchni zlodzonej (1979-2013) przypada w zdecydowanej wiekszosci na lata, w ktdrych
wystepuje dodatni trend wskaznika D, wskazujacy na stopniowy, choc nieregularny, wzrost postaci
cyrkulacji atmosferycznej sprzyjajacej zmniejszaniu sie powierzchni zlodzonej w Arktyce. Od 2007 do
2014 roku, czyli przez osiem kolejnych lat, warto$ci wskaznika D byty wyzsze od zera, czego nie obser-
wowato sie w okresie poprzedzajacym — od 1949 do 2006 roku.
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Ryc. Z.2.8. Przebieg wskaznika D (1949-2014). Oznaczone lata 1979 — poczatek analizy zwigzkdw
z powierzchnig zlodzong, 1984 — rok zmiany trendu wskaznika z ujemnego na dodatni

Fig. Z.2.8. The course of D (1949-2014) index. Marked years 1979 - the beginning of the analysis of correlation
with the sea ice extent, 1984 — the year of change in the trend of the index from negative to positive.

Przedstawione w tej czesci pracy szacunki zwigzkéw miedzy zmiennoScig charakteru cyrkulacii
atmosferycznej a zmienno$cig powierzchni zlodzonej w Arktyce wykazuja, ze w okresie, dla ktérego
istniejq petne i wiarygodne dane o zmiennosci powierzchni lodéw (1979-2013), rola cyrkulacji atmo-
sferycznej w wymuszaniu spadku ich powierzchni jest bezdyskusyjna. Bez udziatu innych czynnikéw,
zmienno$¢ samej tylko cyrkulacji atmosferycznej objasnia nieco ponad 40% wariancji rocznej po-
wierzchni zlodzonej w catej Arktyce.
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Summary

The paper presents the assumptions and structure of statistical model reproducing the changes
in sea ice extent in the Arctic, using the minimum number of steering variables. The data set of NASA's
Goddard Space Flight Center (GSFC) nsidc0192_seaice_trends_climo/total-area-ice-extent/nasateam/
(Total Ice-Covered Area and Extent) was used as starting data in the calibration of this model. Its
subsets characterizing the sea ice extent of the Arctic Ocean (ArctOcn), Greenland Sea (Grnland),
Barents and Kara seas (BarKara) were used. Their sums create a new variable known as the ‘Proper
Arctic’. This model also used the following subsets: Archipelago Canadian (CanArch), Bay and Strait
Hudson (Hudson), and Baffin Bay and Labrador Sea (Baffin), the sum of which creates another variable
the ‘American Arctic’. The sum of all the above mentioned subsets creates a variable defined as the
‘entire Arctic’. The study covered the period 1979-2013, for which the said data set is made up of
uniform and reliable data based on satellite observations. The model was developed for moments of
maximum (March) and minimum (September) development of sea ice extent as well as for the annual
average sea ice extent. After presenting the assumptions of the model (model type ‘White box’), formal
analysis of the type and characteristics of the model, the choice of steering variables (independent;
Chapters 3 and 4) was made. The index characterizing the intensity of thermohaline circulation (THC)
in the North Atlantic, referred to as DGsL and an index characterizing atmospheric circulation having
significant influence on changes in sea ice extent, marked as D, were used as independent variables
in this model. Physical fundamentals and rules for calculating the DGsL index are discussed in detail
in Annex 1, and the D index in Annex 2. These Annexes also include time series of both indexes
(DGsL - 1880-2015; D - 1949-2015). Research into delays between the impact of variables and
changes in sea ice extent indicated that sea ice extent showed maximum strength of the correlation
with the DGsL variable with a three-year delay and with D variable with zero delay. The final form of
the model is a simple equation of multiple regression (equation [1]).

The following equations are used for estimating the regression parameters for individual sea areas
in those time series: the Proper Arctic — equation [1a, 1b, 1c]; the American Arctic — equations [2a,
2b, 2c] and for the entire Arctic - equation [3a, 3b, 3c]. Statistical characteristics of each model are
presented in Tables 3, 4 and 5, and Figures 2, 3 and 4 respectively and show the scattering of values
estimated by means of each model in relation to the observed values.

All models show high statistical significance. The best results, both in terms of explanation of the
variance of the observed sea ice extent, as well as the size of the standard errors of estimation of sea
ice extent are obtained for changes in the sea ice extent of the entire Arctic. The reasons for this may
be traced back to the fact that errors in the estimation of partial models ([1a, 1b, 1c] and [2a, 2b, 2c])
have different signs, which in a synthetic model partially cancel out each other. Moreover, if the
variable DGa. three years before shows strong and evenly distributed in time action, the D variable
characterizing atmospheric circulation shows clearly seasonal activity - it is marked only during the
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minimum development of sea ice extent (September), when the degree of ice concentration is reduced,
allowing its relatively free drift.

The model for the annual average of sea ice extent of the entire Arctic (in the accepted limits)
explains 71.5% of the variance, in September 68%, and in March 65% of the variance (Table 5). The
lowest values are obtained for the American Arctic, where the D variable, characterizing atmospheric
circulation does not appear to have significant influence, so the model is a linear equation with one
variable (DGsL). Nevertheless, also in this case, the variance of the annual sea ice extent in the
American Arctic is explained exceeding 50%.

Variability of THC (described by the DGaL index) explains ~67% of the variance of annual sea ice
extent and variability of atmospheric circulation (described by the D index) explains ~6% of the variance
of annual sea ice extent of the entire Arctic. It allows claiming that THC and atmospheric circulation
are the essential factors that influence the variability of sea ice extent of the Arctic. Both of these factors
are natural factors.

Further analysis of the results presented by various models and especially those affected by the
DGa. variable (Fig. 5) delayed by three years suggests that the linear model is not the most appropriate
model reflecting the changes in the sea ice extent of the entire Arctic and its parts. The action of DGaL
variable, accumulated over several years, is saved and this causes that a strong significant correlation
with the sea ice extent is prolonged. The analysis carried out by means of the segmented regression
showed that the variability of sea ice extent was different where THC is lower than the average (DGaL
< 0), or different where THC is stronger than average (DGs.> 0; see equation [4a, 4b]). When the
index is zero or less than zero, the impact of THC on the increase in sea ice extent is limited and the
influence of changes in atmospheric circulation on sea ice extent is very small. Conversely, when the
THC becomes intense and imports increased amounts of heat to the Arctic, the influence of DGaL
index on the decrease in sea ice extent rises, like growing impact of atmospheric circulation on variation
of sea ice extent (see equations [5a, 5b]. The segmented regression equations with these two variables
explain 88.76% of the observed annual variation of sea ice extent of the entire Arctic (equations [5a,
5b]).This means that the sea ice extent of the Arctic is variable in two distinct regimes — ‘warm’, when
the DGs.> 0 and ‘cold’, when the DGsL < 0. This is similar to the results of Proshutinsky and Johnson
(1997), Polyakov et al. (1999) and Polyakov and Johnson (2000) and their LFO oscillation. Time limits
of the transition intensity of the THC phases from the positive to negative and vice versa correspond
to similar limits of LFO, suggesting that the two different systems have the same cause. Polyakov
and Johnson (2000) and Polyakov et al. (2002, 2003, 2004, 2005) can see the main reason for the
change in the LFO regime in the transition of atmospheric circulation from anticyclonic regime to
cyclonic regime and vice versa.

The analysis of the reason for the transition of regime of changes in sea ice extent from ‘warm’ to
‘cold’ and vice versa — THC or atmospheric circulation — has shown that the D index is a function of
previous changes in DGaL index. Atmospheric circulation over the Arctic shows a greater delay in
response to changes in THC than the sea ice extent — this occurs with a 6-year delay (see Table 6,
Equation 6). This allows replacing the D variable in the equations describing the change in sea ice
extent, directly by DGa. variable from 6 years before (see Equation [7a, 7b]).These simultaneous
equations explain about 90% of the observed annual variance of the sea ice extent of the entire Arctic
in the years 1979-2013. Most importantly, however, it can be stated, with a high degree of certainty,
that the variability of THC of the North Atlantic steers both the changes in sea ice extent and basic
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features of atmospheric circulation over the Arctic. The effects of other factors than THC, having
influence on variability of sea ice extent and the basic processes of the climate in the Arctic, in the
short time scales, leave not too much space/place.

The transition from ‘cold’ to ‘warm’ regime in the development of the sea ice extent in the Arctic
requires an increase in the intensity of THC. If the values of DGsL index are greater than 0 for a period
not shorter than three years, the decrease in the sea ice extent will start, initially in the period of its
minimum development (August, September). If the resultant values of the DGa index have positive
values for further three years, the atmospheric circulation will transform into a cyclonic circulation
(D index goes to positive values). The role of atmospheric circulation during the ‘warm’ season in the
Arctic having influence on the change (reduction) of the sea ice extent becomes significant. The ‘warm’
regime will remain as long as long after its start the situation in which the algebraic sum of DGsL values
is greater than 0. If such a situation lasts long, or in case of accumulation of high values of DGsL
index, the sea ice cover can disappear almost completely in the warm period.

The transition from the ‘warm’ regime to the ‘cold’ regime demands fulfilment of reverse conditions
— a consistent decrease in the values of DGsL index into negative values for at least another three
year period. After three years this will result in rapid increase in sea ice extent during warm period,
thereby increasing the annual average of sea ice extent. If in subsequent years the value of DGaL
index remains lower than zero, after the next 3-4 years, the atmospheric circulation will become the
anticyclonic circulation. After that there will be gradual, slow growth in sea ice extent, decrease in air
temperature, increase in ice thickness and change in the age of the ice structure towards the increase
in the multi-year ice. The ice cover in the Arctic will become "self-sustaining”, reducing interannual
variability. Major changes will occur in the ‘warm’ season, minor in other seasons. The maximum sea
ice extent of the Arctic in the cold season, with current conditions in the ‘cold’ regime, can reach
~13.5-14.5 million km2, the average annual sea ice extent should be ~12 (+ 0.5) million km2. This
area, especially in the winter season, may be in fact higher, since the weakening of the THC must
also lead to a decrease in air temperature in the hemisphere.

Annex 1. Index DGs. characterizing the intensity of the component of surface thermohaline circulation
and variability of heat resources imported to the Arctic by ocean circulation

The Annex discusses the physical principles and design of DGsL index, which characterizes both
the intensity of the component of surface THC in the North Atlantic and heat resources carried together
with the waters by THC to the north. The changes in SST on the border of the Sargasso Water and
the Gulf Stream are used here as the physical basis of the index. In periods of increased water flow
of the Gulf Stream its axis shifts south. In such a situation, according to the old Soviet studies (Baranov
1979, Barishevskaya and Shinkevich 1979) disproportionately larger amount of tropical waters is
directed to the north-eastern arm in the delta of the Gulf Stream. Then, after transformations, strongly
saline and warm Atlantic Waters are formed from these waters, which are transported by the North
Atlantic to the Arctic by system of currents (North Atlantic, Norwegian-Atlantic, West Spitsbergen).

The basis for estimating the characterizing index are the series of monthly values of SST originating
from the data set NOAA NCDC ERSST v.3b (Smith et al. 2008) of grid with coordinates 38°N, 56°W.

The construction of the index made use of SST from February (information about temperature in
isothermal layer), from August (information about heat resources from the summer heating of the ocean)
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and from September (the control of August data) in order to get rid of disturbances from annual cycle.
These values, for the year (k) are used to define, the DG (k) index (see equation [Z1], as a simple
arithmetic mean. Then, using the triangular, asymmetric filter, the value of DGsL index is calculated
for the year k (DGaL (k )) of the DG (k) value [of the same year), DG (k-1) [one year before], DG (k-2)
[two years before] according to the formula [Z2]:
DG3L(k) = 0.42 DG(k) + 0.33 DG(k-1) + 0.25 DG(k-2).

In this way, DGaL index contains the information on the transport of heat resources during the current
year and preceding it two years. This design of the index is justified by the fact that the propagation of
AW to the Arctic takes a long time (not less than 3 years) and on the way through the North Atlantic
AW gradually lose their heat for the exchange with the atmosphere (part of the heat goes through the
atmosphere also to the Arctic). The asymmetric filter is used to eliminate the influence of events that
occur later on the earlier events (which is typical of all kinds of symmetrical filters, e.g. series of moving
average). Compilation of values of DGaL index for the period 1880-2015 is shown in Table Z.1.1. and
its course in the same period is presented in Figure Z.1.3. The course of the index is characterized by
a ~70-year quasi-periodicity.

The values of correlation coefficients, synchronous and with time shifts, with different variables in
the years 1979-2013, characterizing the thermal state of the North Atlantic, global, hemispherical and
Arctic air temperature anomalies, the annual volume of sea ice in the northern hemisphere and annual
sea ice extent in the Arctic as well as some indexes of atmospheric circulation (AO, Hurrell NAO,
annual NAO CRU index) are included in Table Z.1.2. DGaL index shows the strongest correlation with
anomalies of heat resources in the layer 0-700 m of the North Atlantic (NA HC) — when the anomalies
in heat resources against DGaL are delayed by 2-4 years, the correlation coefficient is equal to +0.88.
Very strong and highly significant positive correlation of DGsL index with AMO and NA HC indicate
that it can be considered that the correlation reflects the heat transfer with the ocean waters to the
north and thus at the same time, to some extent, characterizes the intensity of THC. No significant
correlations of DGsL index with Arctic Oscillation, winter Hurrell NAO index (1995) and the annual
NAO CRU index (Jones et al. 1997) in the same year indicate that these patterns of atmospheric
circulation do not affect the value of the index. While correlation with annual NAO CRU index appearing
with a 3-5 year delay relative to the DGaL index can prove that changes in THC have, according to the
Bjerknes hypothesis (1964), a delayed effect on the nature of atmospheric circulation over the North
Atlantic.

Annex 2. D index, characterizing the influence of atmospheric circulation over the Arctic on changes
in the sea ice extent in the Arctic

Analysis of correlations of the sea ice extent of the Proper Arctic, American Arctic and the entire
Arctic (according to the accepted division — see Figure1 and Table 1 in the main part of the article) in
the years 1979-2013 with the main modes of atmospheric circulation — hemispherical (AO) and regional
(NAO) showed no statistically significant correlations (see Tab. Z.2.2) with AO index. Only NAO CRU
index and winter Hurrell NAO index (1995) have a stronger influence on the change of sea ice extent
in the American Arctic and through it — on the change in sea ice extent of the entire Arctic (see Table
223.,224).

| should be noted that contrary to widely adopted in the literature, increase in NAO index is followed
by an increase, rather than decrease, in sea ice extent. The negative trend in the annual NAO CRU
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(-0.02- year) index explains that the annual sea ice extent of the entire Arctic should decrease by
223.710% km2 in the years 1979-2013, when in fact a decrease of sea ice extent was about 8 times
higher (1700 thousand km?2).

This made the author propose different indexes characterizing those elements of atmospheric
circulation over the Arctic, which have influence on the drift of ice and by the drift of ice — on the sea
ice extent. Two indexes were introduced — a modified Arctic Dipole (defined as zDA) and the Fram
Strait Dipole index (defined as Dcr). Monthly values of SLP were used for the construction of both
indexes, taken from the dataset of NOAA NCEP-NCAR CDAS-1 MONTHLY Intrinsic MSL pressure
(Kalnay et al. 1996).

The modified Arctic Dipole (zDA) is a modification of Arctic Wu, Wang and Walsh Dipole (2006).
The zDA is calculated from the differences in monthly SLP averaged for two areas - the area of
Beaufort Gyre (coordinates 75°N: 130°W; 140°W, 50°W and 80°N, 140°W) and the border of the
Kara and Laptev seas (area Tajmyr coordinates 72.5°N: 90°E, 100°E, 110°E and 75°N, 100°E). The
measure of zDA are hPa, this index is calculated for all months of the year.

The zDA index indirectly determines the baric gradient over the central part of the Arctic by adjusting
the drift of sea ice along the route of Transpolar Drift. From November to February it correlates positively
with the sea ice extent of the Proper Arctic (see Table Z.2.5) in the remaining months negatively, the
strongest relationship (statistically significant) is observed in August. The analysis showed that the
algebraic sum of zDA indexes from March to August (included), which is marked as zDAos-0s, have the
strongest correlation with sea ice extent. This sum is then standardized with reference to the average
of the three decades 1981-2010, becoming dimensionless form.

The course of this index in the period 1979-2013 is presented in Figure Z.2.2. and the distribution
of correlation coefficients of monthly sea ice extent in the entire Arctic and its two parts is illustrated in
Table Z.2.6. The zDAos-0s index is correlated negatively with sea ice extent in all the months and in all
sea areas. This index shows strongest and statistically significant correlations with monthly sea ice
extent in the entire Arctic in August, September and October, so in the months when the ice is dispersed,
which enables its faster drift. The zDA o03.08 correlates significantly with the sea ice extent in the Proper
Arctic from June to October and in the American Arctic only in August. A significant positive trend is
observed in the course of zDAos.0s index and t01998 frequent occurrence of values above 0.5 is noted.
The sharp decrease in sea ice extent in the Arctic, which occurred in 2007, was associated with an
extremely high value of zZDAos-0s index, equal to 2.21.

Fram Strait Dipole (Dcr) is an index characterizing the nature of the atmospheric circulation over
the region of the outflow of sea ice and the Arctic Surface Waters along the northern part of the eastern
coast of Greenland. This index is calculated in a different way than it was done by, e.g. Tsukiernik et
al. (2010) and Smedsrud et al. (2011). It is the simple difference between the averaged SLP from
grids 20°W; 80°N and 75°N and similarly averaged monthly values of the SLP from grids 10°E, 80°N
and 75°N. A very strong seasonal rhythm is marked in the course of Dcr index corresponding to the
rhythm of changes in export of ice to the south through the Fram Strait.

The course of the annual value of the Deris presented in Figure Z.2.5. Monthly Dcr values correlate
very highly (0.80, p << 0.001) with monthly values of exports of ice on the profile 79°N, as measured
by Arctic Regional Ocean Observing System, Nansen Environmental & Remote Sensing Center (2004-
2011). Dcr correlations with monthly sea ice extent in the Arctic and its parts show the presence of
very strong correlations which are discontinuous and scattered in different months of the year. A clear
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picture of correlations is obtained if algebraic sums of the values of Dcr index from March to August
(included) are calculated and then normalized relative to the average of the years 1981-2010, just as
it was done in the case of zDAos-.0s index. Such index is marked as a Dcros-0s. The course of Deros-0s
index in the period 1979-2013 is presented in Figure Z.2.6 and its values from the years 1949 to 2014
are summarized in Table Z.2.9. The Dcros.0s index has a strong and significant correlation with the
sea ice extent through all the months of the year in the waters of the Proper Arctic and in the entire
Arctic. In the American Arctic it is significantly correlated with changes in the sea ice extent in the
period from June to September and in November. Maximum strength of the correlation is noted in
September (see Table Z2.2.7).

Analysis of the common simultaneous action of both indexes showed that the strength of their
activity varies regionally. Therefore we created a new synthetic variable characterizing the cumulative
effect of changes in SLP zDAos.0s and Dcros-0s described by the symbol D. It is the weighted value of
both indexes: D = 0.3 zDAos-0s + 0.7 -Dcros-0s.

The D index is strongly correlated with monthly and annual changes in the Proper Arctic and the
entire Arctic, less correlated for four months with the changes in the sea ice extent in the American
Arctic (Table Z.2.8). All correlation coefficients, regardless of their importance, have a negative sign
which means that the higher the D index, the smaller the sea ice extent becomes. In the entire Arctic
variability of the D variable explains 44.3% of the variance of annual sea ice extent and respectively
33.2 and 53.5% of the variance of sea ice extent in March and September.

The D index is also strongly correlated with monthly and annual volume of sea ice in the northern
hemisphere (from 45 to 90°N; data set PIOMAS: Monthly Ice Volume Data, v.2.1, Zhang and Rothrock
2003, Schweiger et al. 2011). In all the months of the year coefficients of correlation between the
volume of sea ice and the D index are highly statistically significant (minimum in January, r = -0.62,
r maximum = -0.71 in August, September and October) and the correlation between D and annual
volume of sea ice is equal to -0.70. Thus the D index can be taken as one of the steering variables in
the model describing the changes in the sea ice extent in the Arctic. Summary of D index values in
the years 1949-2014 is included in Table Z.2.9.

Key words: Arctic, sea ice, ice extent changes, steering variables, model, thermohaline circulation, atmo-
spheric circulation.

Translated by Maria t oziriska
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