Problemy Klimatologii Polarnej 26

2016 109 - 156

ZMIANY ZLODZENIA MORZA KARSKIEGO W LATACH 1979-2015.
PODEJSCIE SYSTEMOWE

CHANGES OF SEA ICE EXTENT ON THE KARA SEA IN THE YEARS 1979-2015.
SYSTEM APPROACH

Anna Styszyniska', Andrzej A. Marsz?

' - Katedra Urbanistyki i Planowania Regionalnego, Politechnika Gdanska
ul. Narutowicza 11/12 80-233 Gdansk
anna.styszynska@pg.gda.pl

2 — Stowarzyszenie Klimatologéw Polskich
aamarsz127@gmail.com

Zarys tresci. Praca omawia zmiany powierzchni lodéw na Morzu Karskim i mechanizmy tych zmian. Scha-
rakteryzowano przebieg zmian zlodzenia, ustalajgc momenty skokowego zmniejszenia si¢ letniej powierzchni
lodéw. Rozpatrzono wptyw cyrkulacji atmosferycznej, zmian temperatury powietrza i zmian zasobéw ciepta
w wodach na zmiany zlodzonej tego morza. Analizy wykazaty, ze wszystkie zmienne opisujace zaréwno stan
zlodzenia jak i stan elementow klimatycznych sg ze soba wzajemnie powigzane przez réznego rodzaju sprze-
zenia zwrotne. W rezultacie tworzy sie rekurentny system, w ktérym zmiany powierzchni lodoéw, wptywajac na
przebieg innych elementéw systemu (temperature powietrza, temperature wody powierzchniowej) w znacznej
czesci same sterujg swoim rozwojem. Zmienno$cig catego tego systemu sterujg zmiany intensywno$ci cyrkulacji
termohalinowej (THC) na Atlantyku Pétnocnym, dostarczajac do niego zmienne ilosci energii (ciepta). Reakcja
systemu zlodzenia Morza Karskiego na zmiany natezenia THC nastepuje z 6.letnim opdznieniem.

Stowa kluczowe: pokrywa lodowa, zmiany powierzchni lodéw, THC, temperatura powietrza, temperatura
wody powierzchniowej, Morze Karskie, Arktyka, Atlantyk P&tnocny.

1. Wprowadzenie

Zmiany powierzchni lodéw morskich w Arktyce stanowig zaréwno skutek, jak i przyczyne zacho-
dzacych tam zmian klimatu atmosfery i oceanu. Jednym z akwenéw, na ktérym w ostatnich dwudziestu
latach zachodzg bardzo duze i w pewnym sensie ,nietypowe” zmiany pokrywy lodowej jest Morze
Karskie. ,Nietypowos$¢” ta polega na tym, ze zmiany zlodzenia w latach 1979-2015 nie zachodzity
stopniowo, ale skokowo — powierzchnia lodéw, na tle jej ogdlnie powolnego spadku, dwukrotnie ulegta
gwattownemu zmniejszeniu.

Morze Karskie jest najdalej ku zachodowi wysunigtym morzem szelfu syberyjskiego. Przez to
plytkie, o powierzchni' okoto 839,2 tys. km2, morze prowadzi szereg waznych szlakow zeglugowych.
Najwazniejszy z nich to tranzytowa Potnocna Droga Morska (dalej PDM), taczaca Atlantyk Pétnocny
z Pacyfikiem wzdtuz wybrzezy Syberii. Przez Morze Karskie prowadza rowniez trasy do portéw poto-
zonych w ujsciach wielkich rzek syberyjskich — Obu i Jeniseju. Porty Obskiej Guby (Sabetta, Novyj

1 Z zatokami ujsciowymi Obu i Jeniseju oraz innych rzek uchodzacych do tego morza ~883 tysiecy km?2.
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Port, Yamburg) stanowig obecnie wazne punkty importu wyposazenia dla rozwijajacych sie obszaréw
gazo- i roponos$nych Jamatu i Zachodniej Syberii oraz eksportu gazokondensatu i skroplonego gazu
ziemnego (LNG). Porty rejonu ujécia Jeniseju (Dikson, Dudinka, Igarka) stanowig wazne punkty importu
$rodkéw produkcii, produktow spozywczych, bytowych i paliw dla obszaréw Kraju Krasnojarskiego,
za$ Dudinka eksportu produkcji metalurgicznej (w tym metali szlachetnych i rzadkich), a Igarka —
eksportu drewna — i potencjalnie — ropy naftowej. Funkcjonowanie gospodarki znacznych obszaréw
Syberii uzaleznione jest od funkcjonowania zeglugi na potudniowo-zachodniej czeci Morza Karskiego.

Zegluga na Morzu Karskim cechuije sie silnie zaznaczong sezonowoscia, ktorg wymusza wyste-
pujaca na tym akwenie przez wiekszg czes$¢ roku pokrywa lodéw morskich o znacznej grubosci.
Przecietnie od stycznia do maja akwen ten jest catkowicie zamarznigty. Dtugo$¢ sezonu nawigacyj-
nego wykazuje bardzo duzg zmienno$¢ miedzyroczng, a warunki lodowe panujgce w sezonie nawi-
gacyjnym znaczng zmienno$¢ z sezonu na sezon. W ten sposob zmiany sytuacji lodowej na Morzu
Karskim stajg sie czynnikiem decydujacym zaréwno o mozliwosci wykorzystania PDM jako szlaku
tranzytowego, jak réwniez o kosztach i mozliwo$ci rozwoju gospodarczego ogromnych potaci Rosji.

Z tego wzgledu problematyka warunkow lodowych panujgcych na Morzu Karskim cieszy sie od
lat duzym zainteresowaniem. Z oczywistych przyczyn zagadnieniami tymi zajmowali sie gtdwnie bada-
cze radzieccy i rosyjscy (np. Stiepanov 1972, Borodachev i in. 2000, Danilov i in. 2004, Zubakin 2006,
Frolov i in. 2009). Wybranym zagadnieniom ksztattowania sie stosunkéw lodowych Morza Karskiego
poswigcono sporo miejsca w monografii Morza Karskiego (Volkov i in. 2002). Wiele uwagi poswiecono
ksztattowaniu sie rezimu lodowego tego morza w monografii pod red Mironova (2010), zwtaszcza tym
jego aspektom, ktére stwarzajq zagrozenia dla zeglugi.

Relatywnie niewiele jest prac na temat mechanizméw prowadzacych do zmian powierzchni
lodéw Morza Karskiego. Wiekszo$¢ badaczy zajmujacych sie problematykg zmian zlodzenia Arktyki,
a wiec obszaru, w sktad ktérego wchodzi Morze Karskie, zasadniczg przyczyne zmian powierzchni
lodéw widzi w zmianach temperatury powietrza zachodzacych nad Arktyka. Ta z kolei ma stanowi¢
efekt postepujacego Antropogenicznego Globalnego Ocieplenia. Mnigjsza liczba badaczy rozpatry-
wata zmiany powierzchni loddw Morza Karskiego w réznych okresach jako potencjalny skutek zmian
doptywu ciepta wnoszonego w cieptej porze roku przez wielkie rzeki syberyjskie (Stiepanov 1972,
Gopczenko i in. 1995), zmian charakteru cyrkulacji atmosferycznej (Divine i in. 2003, 2005) czy dryfu
lodow (Vorobiev i Gudkovich 1976, Danilov i in. 2004), a nawet zmian charakteru zlodzenia i tempe-
ratury powietrza na Antarktydzie (Yanes 1995). Cechg wspdlng prac majacych wyjasni¢ mechanizmy
zmian powierzchni loddw Morza Karskiego jest skupianie sig ich Autoréw na dziataniu pojedynczego
czynnika (temperatury powietrza, kierunkéw i predkosci wiatru). Inng ich cecha jest to, Zze nie uwzgled-
niajg zmian zlodzenia na tym akwenie zachodzacych po 2000-2005 roku, kiedy sezonowe i miedzy-
roczne zmiany zlodzenia Morza Karskiego znacznie zwigkszyly swojg skale.

Celem tej pracy jest charakterystyka zmian rezimu lodowego Morza Karskiego jaka zachodzita
w latach 1979-2015 oraz préba okreslenia gtéwnych mechanizméw powodujgcych te zmiany. Za miare
zmiennos$ci rezimu lodowego w tej pracy przyjmuje si¢ zmienno$¢ powierzchni zlodzonej. Pod tym
mianem rozumie si¢ powierzchnie morza pokrytego lodem o koncentracji od 15 do 100%, co odpowiada
powszechnie stosowanemu w literaturze anglojezycznej pojeciu ,extent”. Powierzchnia pokryta lodem
o mniejszej koncentracji nie jest uwzgledniana.

Autorzy postanowili podej$¢ do mechanizmédw powodujacych zmiany zlodzenia wielowymiarowo,
uwzgledniajac jednoczesne dziatanie gtownych czynnikdw mogacych realnie lub potencjalne wptywaé
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na zmiany powierzchni zlodzonej (zmienno$¢ doptywu radiacji, zmienno$¢ cyrkulacji atmosferyczne;j,
temperatury powietrza, temperatury powierzchni morza). Niejako w naturalny sposéb wymusza to
podejscie systemowe do zagadnienia.

Dotychczasowe badania autoréw tej pracy (Styszynska 2005, Marsz i Styszynska 2009, 2013,
Marsz 2015) wskazujg, ze zaréwno zmiany powierzchni zlodzonej jak i zmiany temperatury powierzchni
morza (dalej SST) oraz temperatury powietrza zachodzace w atlantyckiej domenie Arktyki wymuszane
s przez zmiany iloSci ciepta wnoszonego przez cyrkulacje oceaniczng wraz z transportem Wod
Atlantyckich (dalej AW). Tym ostatnim procesem sterujq zmiany intensywnos$ci cyrkulacji termohali-
nowej (dalej THC) na Atlantyku Potnocnym. Z tego wzgledu réwniez i ten czynnik zostaje uwzgled-
niony w analizach mechanizméw zmian zlodzenia Morza Karskiego.

Konieczno$¢ uwzgledniania zmiennej ilosci ciepta wnoszonej do atlantyckiej domeny Arktyki przez
cyrkulacje oceaniczng podnoszona byta przez licznych badaczy (np. Polyakov i in. 2008, 2010, 2011).
Stroeve i Maslowski juz w 2008 roku zwrdcili uwage, ze byé moze we wszystkich rozwazaniach na
temat mechanizméw zmian powierzchni loddw Arktyki zostat pominigty jeden wazny czynnik, jakim
jest wymuszanie tych zmian przez procesy oceaniczne, co w rezultacie prowadzi do rozbieznosci
migdzy stanem obserwowanym a wynikami modelowania. Pomimo tego, ze badania modelowe nie
potwierdzajg znaczacej roli THC w regulowaniu pokrywy lodéw i znaczacego wptywu na postepujace
w Arktyce ocieplenie (np. Bitz i in. 2006, Holland i in. 2006), przypisujac gtowna role w tym wzgledzie
wzrostowi koncentracji CO2 w atmosferze, i w konsekwenciji tego — wzrostowi temperatury powietrza
- wyniki badan modelowych wykazujg coraz wieksze rozbieznosci w stosunku do materiatu obser-
wacyjnego. Wspotczesne prace (np. Ivanov i in. 2012) wskazujg na znaczacq lub gtéwna role, jakg
w ksztattowaniu zmian zlodzenia w Arktyce odgrywa dostawa ciepta przez AW do Arktyki, czy tez
wzrostu temperatury powietrza (np. Zhang i in. 2007, Chylek i in. 2009). Ostatnio badania modelowe
Zhanga (2015) roéwniez potwierdzity zasadniczg role zmian doptywu ciepta z Atlantyku Pdtnocnego
w kreowaniu dtugookresowej zmienno$ci zasiegu lodéw morskich w Arktyce. Te fakty dodatkowo
przemawiajg za uwzglednieniem procesdw oceanicznych w rozpatrywaniu mechanizméw zmian
powierzchni zlodzonej Morza Karskiego.

2. Materiaty zrédtowe, metody opracowania

W pracy wykorzystano dane satelitarne (SSMI), bedace $rednimi miesiecznymi warto$ciami
powierzchni loddw udostepnione przez AANII (Arkticheskij i Antarkticheskij Nauczno-Issledovatelskij
Institut, Sankt-Peterburg) z okresu od stycznia 1979 roku do grudnia 2015 roku. Srednie miesieczne
powierzchnie zlodzone w danym roku obliczane sg z dobowych powierzchni lodéw, rejestrowanych
przez kolejne generacje satelitow USA, radzieckich/rosyjskich i japonskich (JAXA). Mikrofalowe
skanery tych satelitbw miaty (maja) rézng rozdzielczos¢ przestrzenng i pozwalajg na wiarygodna
rejestracje lodéw o koncentracji rownej, wiekszej 15% (extent). Z tego wzgledu w danych ,dolng
granica’ powierzchni wody pokrytej lodami sg akweny pokryte lodem o takiej koncentracji. Srednia
miesieczna powierzchnia zlodzona (extent) jest w zbiorach zrédiowych szacowana z doktadnoscig
do 0,1 tys. km2. Wykorzystano w tej pracy zbiory charakteryzujace powierzchni¢ zlodzong catego
Morza Karskiego i odrebnie jego dwu czesci — SW i NE. Granice Morza Karskiego i jego podziat
stanowigcy powierzchnie integracji danych tych dwu czesci przedstawia ryc. 1. Dlugo$¢ szeregow
czasowych danych lodowych okre$la okres opracowania lata 1979-2015 (37 lat).
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Ryc. 1. Granice i podziat na akweny Morza Karskiego
oraz stacje meteorologiczne wykorzystane w opracowaniu:
1 - Amderma, 2 - Im. M.V. Popova (Ostrov Betyj),

3 — Ostrov Dikson, 4 — Mys Sterlegova,

5 — Ostrov Vize, 6 — Ostrov Gotomjannyj

Fig. 1. Boundaries and areas of the Kara Sea
and meteorological stations used in the study:
1 - Amderma, 2 - Im. M.V. Popova (Ostrov Bely),
3 — Ostrov Dikson, 4 — Cape Sterlegova,
5 - Ostrov Vize, 6 — Ostrov Golomjannyj

Wezesdniejsze dane (przedsatelitarne) charakteryzujace zlodzenie Morza Karskiego oparte sg
gtdéwnie na obserwacjach prowadzonych ze statkéw, tym samym pochodzg z okresu tzw. sezonu
nawigacyjnego. Mniej liczne dane, pochodzace z analizy zdje¢ lotniczych lub zobrazowan TV pokrywy
lodowej wykonywanych przez satelity? dostarczajg niemal wylgcznie obserwacje z ,jasnej pory roku”
i dotycza akwendw nie pokrytych przez powtoke chmur. W rezultacie starsze dane (Alekseev i in. 2008)
nie obejmujg catej powierzchni Morza Karskiego, podajg wartosci powierzchni zlodzonej dla momentu
zblizonego do wystepowania minimum zlodzenia (sierpien-wrzesien) i obarczone sa nieznanymi
btedami. Z tego wzgledu danych tych nie wykorzystywano w tym opracowaniu.

Warto$ci miesieczne temperatury powietrza na wybranych stacjach (ryc. 1) lezacych na wybrzezu
kontynentu lub na wyspach Morza Karskiego: Amderma (69°46'N, 61°41'E, WMO-23022), Ostrov
Belyj (Im. M.V. Popowa, 73°20'N, 70°02"E, WMO-20667), Ostrov Dikson (73°30'N, 80°14’E, WMO-
20674), Mys Sterlegova (75°25°N, 88°54'E, WMO 20476), Ostrov Vize (79°30'N, 76°59°E, WMO-
20069) i Ostrov Gotomjannyj (79°33'N, 90°37°E, WMO-20087) uzyskano z bazy danych rosyjskich
obserwacji meteorologicznych (RIHMI-WDC, Obnirisk). Zaréwno dane lodowe, jak i temperatury
powietrza sg bardzo dobrej jakosci.

Warto$ci maksymalnej rocznej grubosci pripaju (statego lodu brzegowego, ang. fast ice) na stacji
Dikson z okresu 1936-2000 zaczerpnieto z danych uzupetniajacych do artykutu Polyakova, Alekseeva
i in. (2003). Dane SST stuzace do obliczenia wskaznika DGaL, charakteryzujacego intensywnos¢ cyr-
kulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym pobrano ze zbioru ERSST v.4. (Huang i in. 2015, Liu
i in. 2015). Wskaznik ten obliczano zgodnie z metodykg szczegétowo omdwiong w pracy Marsza
(2015). Rdznica w podanej metodyce jest jedynie to, ze warto$ci wskaznika w cytowanej pracy (Marsz
2015) obliczano ze zbioru ERSST v.3b (Smith i in. 2008), tu oblicza sie wskaznik z nowszej wers;i
zbioru ERSST, ktéra koryguje w czesci btedy w szacunkach SST na obszarze mérz tropikalnych
i arktycznych. Wskazniki DGsL obliczane z obu zbiordw sg ze soba silnie i wysoce istotnie skorelowane
(r=0,92; okres 1978-2015). Z tego samego zbioru ERSST v.4 pozyskano $rednie miesieczne wartosci
SST wykorzystane w tej pracy.

Szeregi czasowe miesigcznych wartosci cisnienia atmosferycznego na poziomie morza (SLP)
pobrano ze zbioru CDAS-1 (NOAA NCEP-NCAR CDAS-1 MONTHLY Intrinsic MSL pressure). Sq to
dane reanalizy (Kalnay i in. 1996) o rozdzielczosci przestrzennej 2,5 x 2,5°. Szeregi miesiecznych
wartosci wskaznikdw AMO, bedacych wartosciami czynnikowymi 1 sktadowej gtéwnej pola SLP

2 Satelity serii Tiros, NOAA 1-8, Kosmos (lata 60. — 70. XX wieku).
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obszaru na N od 20°N pobrano z bazy danych NWS CPC (monthly.ao.index.b50.current.ascii.table),
szeregi wskaznikéw NAO ze strony J. Hurrella (Hurrell, James & National Center for Atmospheric
Research Staff (Eds). Hurrell North Atlantic Oscillation (NAO) Index (station-based)". https://climate
dataguide.ucar.edu/climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-station-based).

3. Przebieg zmian zlodzenia Morza Karskiego

W rocznym cyklu zmian powierzchni zlodzonej Morza Karskiego mozna wyrdznic trzy kolejno
nastepujace po sobie fazy. Sg to faza ,stagnacji” obejmujaca okres maksymalnego rozwoju pokrywy
lodowej trwajaca od stycznia do maja (5 miesiecy), faza ,fopnienia” od czerwca do wrze$nia (4 miesigce)
oraz faza ,marznigcia’, trwajaca od pazdziernika do grudnia (3 miesiace).

Praktycznie od stycznia do maja powierzchnia zlodzona nie zmienia sie, 16d pokrywa praktycznie
cate Morze Karskie. Zaznaczajace sie nikte réznice w miesiecznej powierzchni lodéw w okresie od
stycznia do maja, stanowig rezultat nieokresowego tworzenia sie potyni® na granicy statego lodu brze-
gowego i lodu dryfujgcego — migdzyroczne roznice zlodzenia migdzy tymi miesigcami stanowig od
mniej niz 1 do ~2% powierzchni morza. Rzeczywiste maksimum powierzchni zlodzonej w danym roku
moze wystapi¢ w lutym, marcu lub kwietniu. Najwiekszy rozwéj loddw w cyklu rocznym wystepuje
przecietnie ($rednia klimatyczna) w marcu. W catym rozpatrywanym okresie (1979-2015) od stycznia
do maja wigcznie 16d pokrywat Srednio 99,78% powierzchni Morza Karskiego.

Faza ,topnienia” rozpoczyna sie na ogdt w maju i trwa do wrze$nia, czyli miesigca, w ktorym
przecietnie obserwuje sie najmniejszg pokrywe lodowa. Wyjatkowo, w roku 2006, wystapienie mini-
mum obserwowano w sierpniu, w okresie obserwacji satelitarnych ani razu nie odnotowano takie]
sytuacji w pazdzierniku. Powierzchnia zlodzona we wrze$niu wykazuje duza zmienno$¢ z roku na
rok. Wrzes$niowa pokrywe tworzg niemal wytacznie lody ,stare” (wieloletnie), ktorych grubos¢ byta na
tyle duza, ze przetrwaly faze topnienia, lub tez lody wieloletnie i/lub grube lody zimowe (pierwszo-
roczne), ktore zostaty na Morze Karskie zdryfowane latem z péinocy, z basenu Morza Arktycznego
przez Prad Transarktyczny. Przebieg zmian powierzchni zlodzonej w marcu i wrze$niu na catym
Morzu Karskim przedstawia ryc. 2.

Juz w pazdziemiku, w niektorych latach w potowie wrzesnia, rozpoczyna si¢ tworzenie nowe;
pokrywy lodowej, ktorej powierzchnia szybko wzrasta. Faza ,marzniecia” kofczy sie w grudniu, gdyz
z koncem tego miesigca powierzchnia Morza Karskiego jest catkowicie lub niemal catkowicie pokryta
lodem. Dalszy rozwdj lodéw jednak trwa, powierzchnia zlodzona co prawda juz nie wzrasta, ale rosnie
grubosé¢, a tym samym i objeto$¢ lodéw. Maksymalng grubosé lody osiagajg z koficem fazy ,stagnacii’,
czyli w maju (Doronin i Khejsin 1975, Zakharov 1981, Zakharov i Malinin 2000, Polyakov i in. 2003).

Zmienno$¢ powierzchni loddw na Morzu Karskim wykazuje wyrazne zréznicowanie regionalne.
Mniejsza, o powierzchni 362,1 tys. km?, potudniowo-zachodnia cze$¢ Morza Karskiego charakteryzuje
sie wyraznie wigkszg roczng amplitudg zmian powierzchni zlodzonej od jego wiekszej (477,1 tys. km?2)
czesci potnocno-wschodnigj (ryc. 1). O ile w maksimum rozwoju lodéw (marzec) obie czesci Morza
Karskiego byty zlodzone w podobnym stopniu (ryc. 3), to w okresie minimum rozwoju powierzchni
zlodzonej (wrzesien) réznice miedzy oboma czesciami byty do roku 2004-2006 zasadnicze (ryc. 4).

3 Polynia réwniez ,ptonia’(ang. polynya, ros. nonbiHbsi) obszar ,czystej wody” otoczony zwartg lub wzglednie
zwartg powierzchnig lodow.
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Fig. 2. Changes of ice extent [103 km?] on the Kara Sea during March and September.
The scale of both axes is different, the bottom line of the scale (800 thousand km2)

Ryc. 2. Zmiany powierzchni zlodzonej [103 km?] na Morzu Karskim w marcu i wrze$niu.
Skala obu osi odmienna, dolna linia skali (800 tys. km?2) na osi lewej (marzec) to ~95% powierzchni morza
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Ryc. 3. Zmiany powierzchni zlodzonej [%] na NE i SW czesci Morza Karskiego w marcu
(maksimum rozwoju zlodzenia). Ze wzgledu na odmienng powierzchnie SW i NE cze$ci morza wartosci
przedstawiajg odsetek powierzchni kazdej czeSci morza pokrytej przez lody morskie o koncentracii 15 i wigcej %
Fig. 3. Changes of ice extent [%] in NE and SW parts of the Kara Sea during March
(the maximum cover times). Due to different surfaces of SW and NE parts of the sea the values represent

the percentage of the area of any part of the sea covered by ice with concentration of 15% and more.
ktorym wystepuje 16d morski lub géry lodowe, jest 1 (mnigj niz 10% powierzchni akwenu pokryte jest lodem;

4 Warunki ,bezlodowe” - okreslenie uzywane w nawigacji, oznaczajace, ze stopien zwarcia lodu na akwenie, na
ang. open water).
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Ryc. 4. Zmiany powierzchni zlodzonej [%] NE i SW cze$ci Morza Karskiego we wrze$niu (minimum rozwoju
Zlodzenia). Ze wzgledu na odmienng powierzchnie SW i NE czesci morza warto$ci przedstawiaja odsetek
powierzchni kazdej cze$ci morza pokrytej przez lody morskie o koncentraciji 15 i wiecej %

Fig. 4. Changes of ice extent [%] in NE and SW parts of the Kara Sea during September
(the minimum cover times). Due to the different surface SW and NE parts of the sea the values represent
the percentage of the area of any part of the sea covered by ice with concentration of 15% and more.

Mate zlodzenie SW czesci Morza Karskiego w czasie wrze$niowego minimum spowodowane
jest przez dziatanie kilku czynnikéw jednocze$nie. Wystepowanie w poczatkowym i koricowym okresie
zimy adwekcji z zachodu podwyzsza temperature powietrza, co odbija sie spadkiem grubosci lodu
w kofcowej fazie jego rozwoju. Potudniowe, bliskie wybrzezom kontynentu, potozenie akwenu, pod-
danego wiosnhg i w poczatku lata czestym naptywom suchego i cieptego powietrza znad kontynentu,
sprzyja dluzszym okresom wystepowania (maj, czerwiec) pogody z brakiem zachmurzenia lub nie-
wielkim zachmurzeniem. W warunkach dnia polarnego daje to silny doptyw radiacji do powierzchni
lodu, powodujacej jego wewnetrzng dezintegracje (przeksztatcanie sie lodu biatego w 16d zmurszaly;
ang. rotten ice). Zmurszenie lodu zwigksza jego podatnos¢ na dalsze topnienie i pogarsza jego wha-
Sciwosci mechaniczne. Dzigki temu 18d fatwo sie tamie i nawet w warunkach stabego falowania ulega
szybkiemu niszczeniu. Duzq role w dezintegraciji pokrywy lodowej SW cze$ci Morza Karskiego odgrywa
réwniez doptyw ciepta wnoszonego przez Karskie Wrota wraz z naptywem relatywnie cieptych wiosng
i latem wéd z Morza Barentsa. Innym, waznym Zrodtem ciepta dla tej czeSci Morza Karskiego sg ciepte
wody Obu, Tazu i Jeniseju uchodzace do potudniowych czesci tego morza. Znaczna czesé odptywu
rocznego tych wielkich rzek (w sumie okoto ~60-70% z 1 300 km3) trafia do Morza Karskiego w czasie
wiosennych powodzi w maju, czerwcu i lipcu, istotnie wptywajac na wczesniejsze podniesienie tem-
peratury powierzchniowych warstw wody tej cze$ci morza.

W NE czesci Morza Karskiego brak podobnie sprzyjajacych warunkéw dla wczesnego uwalniania
sie akwenu od pokrywy lodéw morskich. Docierajace tam latem masy powietrza z potudnia i zachodu
sq juz chtodne, silnie przetransformowane, stoneczna pogoda w poczatkowym okresie sezonu cieptego
wystepuje niezmiernie rzadko. Znaczng role w utrzymaniu wysokiego stopnia zlodzenia tej czesci
morza odgrywa réwniez naptyw (dryf) ciezkich lodéw prowadzonych przez Prad Transarktyczny
z basenu Morza Arktycznego.

Zmienno$¢ Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej na Morzu Karskim w najwigkszym stopniu
objaéniajg zmiany pokrywy lodéw w czasie minimum wrze$niowego. Migdzyroczna zmienno$¢ tej
powierzchni we wrzesniu objasnia okoto 70% warianciji Sredniej rocznej powierzchni zlodzonej (doktad-
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nie 69,34%). Przebieg zmian powierzchni zlodzonej na calym Morzu Karskim we wrze$niu przed-
stawia ryc. 5. Nietrudno zauwazy¢, ze w latach 2004-2006 doszto do zasadniczej, skokowej zmiany
rezimu lodowego, ktora po tym okresie nosi cechy trwatoscis. Trend liniowy, powszechnie wykorzys-
tywany do opisu zmian, tu nie oddaje charakteru tych zmian w sposob prawidtowy. Gwattowna
zmiana wrzes$niowej powierzchni zlodzenia Morza Karskiego, a tym samym réwniez $redniej rocznej,
zaszta w rezultacie podobnie gwattownej zmiany zlodzenia NE czesci tego morza (patrz ryc. 4).

Nie jest to wyjatkowy przypadek w historii zmian zlodzenia Morza Karskiego. Do podobnej sytu-
acji doszio réwniez w roku 1938. Mapy lodowe Duriskiego Instytutu Meteorologicznego, przedstawia-
jace granice zasiegu lodéw morskich w Arktyce wykazujg (ryc. 6), ze w sierpniu 1938 roku Morze
Karskie znajdowato sie w podobnym, ,bezlodowym” stanie. Przerwa wojenna w obserwacjach lodowych
i zestawianiu tych map nie pozwala stwierdzi¢, czy w latach 1940-1945 nie dochodzito do podobnego
zmniejszenia sie powierzchni lodéw w okresie letnim. Posrednie dane, miedzy innymi zmienno$¢
maksymalnej grubos$ci przylepy na stacji Dikson oraz zmienno$¢ temperatury powietrza w latach
1944-1945 na stacjach wybrzeza Morza Karskiego czynig wysoce prawdopodobnym, ze podobna
sytuacja mogta mie¢ miejsce rowniez w roku 1945.
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Ryc. 5. Zmiany powierzchni zlodzonej [103 km?] catego Morza Karskiego we wrze$niu (minimum zlodzenia)

Fig. 5. Changes of ice extent [10% km?] on the Kara Sea during September (the minimum cover times).

Przebieg zmian zlodzenia Morza Karskiego z miesigca na miesigc mozna w tatwy sposob opisa¢
za pomocag, réznic powierzchni zlodzonej miedzy miesigcem biezacym a poprzednim. Wartosci tak
obliczone nazwane sg dalej umownym okresleniem ,rozmiar zmiany” (skrot RZ z indeksem miesiecy).
Ujemne wartoSci oznaczajg spadek powierzchni zlodzonej (topnienie) w danym miesigcu w stosunku
do miesigca poprzedzajacego, dodatnie — jej przyrost (103 km?2).

Wobec wystepowania zasadniczych rdznic w przebiegu proceséw zmian powierzchni zlodzonej
na Morzu Karskim przed — i po roku 2003, zachodzi konieczno$¢ przedstawienia zmian RZ w dwu
odrebnych okresach. Rozktad $rednich miedzymiesiecznych zmian powierzchni zlodzonej w latach
1979-2003 przedstawia ryc. 7.

5 Stan taki utrzymywat sig rowniez i w roku 2016, kiedy rednia wrze$niowa powierzchnia zlodzona catego Morza
Karskiego byta rowna 11,4 tys. km2.
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Ryc. 6. Wycinek mapy lodowe;j
dla sierpnia 1938 roku
ze zbioru Dunskiego Instytutu
Meteorologicznego
(http://brunnur.vedur.is/pub/
trausti/lskort/)

Fig. 6. Part of the map of ice
for August in 1938
from the set of the Danish
Meteorological Institute
(http://brunnur.vedur.is/pub/
trausti/lskort/).

W latach 1979-2003 faza topnienia trwata cztery miesiace, od maja do wrzesnia wigcznie. Naj-
wiekszy spadek powierzchni lodéw nastepowat miedzy lipcem a sierpniem, kiedy likwidacji ulegato
przecietnie ~296 tys. km2 pokrywy lodowej, co odpowiada okoto 35% powierzchni catego Morza
Karskiego. W koncu fazy topnienia, miedzy sierpniem a wrze$niem procesy zaniku lodéw ulegaly
wyraznemu spowolnieniu, topniato okoto 119 tys. km2, czyli ulegato uwolnieniu od lodéw zaledwie
dalszych ~14% powierzchni morza.
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Ryc. 7. Srednie miedzymiesieczne zmiany powierzchni zlodzonej [103 km?] na Morzu Karskim
w latach 1979-2003 (lewy) i 2004-2015 (prawy).
Warto$ci ujemne oznaczajg spadek powierzchni zlodzonej, dodatnie przyrost. Oznaczenie na osi x:
12P-01 - réznica powierzchni zlodzonej miedzy grudniem (12) ubiegtego roku a styczniem roku biezacego,
02-01 - réznica powierzchni zlodzonej miedzy miedzy lutym a styczniem, itd.

Fig. 7. Average month to months changes of ice extent [10% km2] on the Kara Sea in the years 1979-2003 (left)

and 2004-2015 (right). Negative values indicate a decrease in ice extent, positive growth.

The mark on the x-axis: 12P-01 — the difference between the ice extent in December (12) last year and January
of the current year, 02-01 — the difference between the ice extent between February and January, and so on.

Faza ,zamarzania” (rozrostu powierzchni zlodzonej) trwata trzy miesigce — od pazdziernika do
grudnia. Szybki przyrost powierzchni lodéw nastepowat juz miedzy wrzesniem a pazdziernikiem, kiedy
powierzchnia zlodzona wzrastata 0 ~263 tys km2, niewiele wiekszy rozrost lodow (279 tys. km2)
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nastepowat miedzy pazdziernikiem a listopadem. W okresie miedzy wrze$niem a listopadem pokrywa
lodowa ulegata odtworzeniu na ~65% powierzchni morza, co oznacza, ze na przetomie listopada
i grudnia pokrytych lodem byto 90-95% powierzchni Morza Karskiego. Migdzy listopadem a grudniem
przyrost powierzchni zlodzonej byt juz niewielki (~52 tys. km?) i dalsze jej zmiany, do poczatku okresu
topnienia, czyli do maja, byly juz minimalne$.

W nastepnym okresie (lata 2004-2015) fazy zaniku i narastania lodéw utrzymujg sie w podobnych
granicach czasowych, ale rozklad wartosci RZ ulega zasadniczej zmianie. Silne topnienie wystepuje
juz miedzy majem a czerwcem, kiedy powierzchnia zlodzona zmniejsza sie o ponad 100 tys. km2.
Okres najbardziej intensywnego zmniejszania sie pokrywy lodéw przesuwa sie z lipca-sierpnia na
czerwiec-lipiec. W latach 2004-2015 miedzy czerwcem a lipcem powierzchnia ,czystej wody” rosnie
o0 ponad 350 tys. km2 (< 42% powierzchni morza), a silne zmniejszanie powierzchni lodéw (o dalsze
246 tys. km2) utrzymuije sie jeszcze miedzy lipcem a sierpniem. W efekcie topnienia od czerwca do
sierpnia likwidacji ulega ~726 tys. km2 powierzchni lodéw, co oznacza, ze w drugiej potowie sierpnia
wolne jest od lodow ~87% powierzchni Morza Karskiego (ryc. 7). Do momentu wystgpienia minimum
zlodzenia (wrzesien) powierzchnia lodéw zmniejsza sie o dalsze 57 tys. km2, co oznacza, ze lody
zajmujg juz tylko okoto 7% powierzchni morza. Wskazuije to, ze w sierpniu i wrze$niu w latach 2004-
2015 na Morzu Karskim panujq praktycznie warunki ,bezlodowe”.

W latach 2004-2015 zmianie w stosunku do okresu poprzedniego ulega réwniez rozw6j pokrywy
lodéw w fazie ,marznigcia’. Przyrost powierzchni zlodzonej miedzy wrze$niem a pazdziernikiem jest
wolniejszy, nie osigga nawet 200 tys. km2. Okres najsilniejszego przyrostu pokrywy lodowej przesuwa
sie na pazdziernik-listopad, kiedy przecietnie pokrywa sie lodem 391 tys. km2. Wskazuje to, Ze jeszcze
w pierwszej potowie pazdziernika lody zajmuja zaledwie okoto 30% powierzchni Morza Karskiego.

O ile w poprzednim okresie miedzy listopadem a grudniem przyrost pokrywy lodzonej byt juz
niewielki (~52 tys. km2), to w latach 2004-2015 w tych miesigcach zlodzenie ro$nie jeszcze o ~140
tys. km2, co wskazuje, ze faza tworzenia si¢ lodéw ulega wyraznemu opdznieniu. Miedzy grudniem
a styczniem $rednia powierzchnia zlodzona zmniejsza si¢ natomiast 0 okoto 50 tys. km2. Ten spadek
powierzchni lodéw mozna interpretowac w ten sposéb, ze na przetomie roku lody sg jeszcze relatywnie
cienkie, ciensze niz w poprzednim okresie i tatwiej poddajq sie tamaniu przez wiatr, a nastepnie podle-
gaja dryfowi, nawarstwianiu i pietrzeniu, w rezultacie czego tworzg sie wolne od lodu potynie na gra-
nicy statego lodu brzegowego (przylepy) i lodu dryfujacego (3anpunaiHas nonbiHbs; flaw polynya).

4. Procesy sterujace zmianami powierzchni lodéw na Morzu Karskim

Zmienno$¢ $redniej rocznej powierzchni lodow, a wiec najbardziej ogoinej wielkosci charaktery-
zujacej stan akwenu, determinujg rozmiary zlodzenia w fazie minimum jego rozwoju. Jak wspomniano,
zmienno$¢ zlodzenia we wrze$niu objasnia okoto 70% wariancji rocznej powierzchni lodéw. Zmien-
no$¢ $redniego zlodzenia z okresu lipiec-pazdziernik (Eor-10) objasnia az 94% wariancji roczne;
powierzchni lodéw Morza Karskiego. Trudno aby bylo inaczej w sytuacji, gdy niemal cata zmienno$¢
roczna zlodzenia kumuluje sie w krotkiej fazie topnienia loddéw i w poczatkowej fazie rozwoju pokry-

6 Poniewaz w latach 1979-2003 w cyklu rocznym Morze Karskie nie rozmarzato catkowicie, sumy dodatnich
i uiemnych zmian z miesigca na miesigc nie sg réwne powierzchni tego morza. We wrze$niu pokrywa lodowa
pokrywata $rednio ~27-30%, a w okresie sierpien-pazdziernik ~42% powierzchni Morza Karskiego.
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wy lodowej. Poszukiwanie czynnikéw sterujacych zmianami musi zatem zosta¢ ograniczone do tych
czynnikow, ktdre przyczyniajq sie do redukcji pokrywy lodowej na tym akwenie.

Przebieg zmian zlodzenia na Morzu Karskim, podobnie jak i na innych morzach Arktyki, ma
charakter autoregresyjny (Zakharov 1981, 1997; Zakharov i Malinin 2000). Stan obecny jest silnie
uwarunkowany przez stan poprzedni, a stan majacy nadej$¢ — przez stan aktualny. Jesli rozpatruje
sie zmienno$¢ powierzchni lodéw z miesigca na miesiac, mozna znalez¢é ten szereg RZ, ktdry niesie
maksimum informacji o majacych nadej$¢ zmianach. W rozwazaniach mozna poming¢ faze ,zastoju”
zmian powierzchni lodéw trwajacq od stycznia do maja. Wystepujace w tym okresie minimalne zmiany
zZlodzenia nie niosg zadnej istotnej informacii.

Przeprowadzona analiza wspdtczynnikdw korelacji liniowej miedzy szeregami wartosci RZ a szere-
gami $rednich miesiecznych powierzchni lodéw od lipca (Eo7) do grudnia (E12) wykazata, ze maksi-
mum sity zwigzku z miesieczng pokrywa lodowag wykazuje szereg RZ bedacy roznicg powierzchni
lodéw miedzy czerwcem a lipcem (Eo7 — Eos; 0znaczenie: RZor.06). Wartosci wspétczynnikow korelacji
RZ z powierzchnig zlodzenia od czerwca do grudnia, oraz $rednig roczng (Erk) i Srednig pokrywa
lodowa z okresu lipiec-pazdziernik (Eo7-10) Morza Karskiego zestawiono w tabeli 1.

Tab.1. Wspdtczynniki korelacji (r) migdzy zmianami powierzchni zlodzonej od lipca do czerwca (RZo7-06),
od sierpnia do lipca (RZos-07) i od wrze$nia do sierpnia (RZos-08) @ Srednig miesieczna powierzchnig zlodzenia
od lipca (Eo7) do grudnia (E12), $rednig powierzchnig zlodzong w okresie od lipca do pazdziernika (Eo7-10)
oraz $rednig roczng powierzchnig zlodzong (Erk) na Morzu Karskim (1979-2015).

Istotne statystycznie (p < 0,05) wspdtczynniki korelacji pogrubiono.

Table1. Correlation coefficients (r) between changes of ice extent from July to June (RZo7-06), from August
to July (RZos-07) and from September to August (RZog-08) and the mean monthly surface of ice extent in July (Eo7)
to December (E12), the mean ice extent in the period from July to October (Eor-10) and annual mean
ice extent (Er) on the Kara Sea (1979-2015). Correlation coefficients statistically significant (p <0.05) in bold.

Eo7 Eos Eog E1o E11 E1o Eo7-10 Erk

RZosr r 0,91 0,87 0,72 0,74 0,55 0,34 0,87 0,81
p | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,040 | 0,000 | 0,000
RZoros | | 0,51 0,09 0,09 0,20 -0,48 -0,45 0,22 0,34
p | 0001 | 0590 | 0588 | 0,244 | 0,003 | 0,005 | 0,201 | 0,040
RZoeos | | -0,59 -0,49 0,06 0,28 0,41 0,28 0,39 0,43
p | 0,000 | 0,002 | 0,734 | 0,099 | 0,011 | 0,089 | 0,016 | 0,008

Objasnienie: p — poziom istotnosci statystycznej, p = 0,000 oznacza, ze p << 0,001.
Explanation: p — level of statistical significance, p = 0.000 indicates that p << 0.001.

Wszystkie wspotczynniki korelacji RZo7-0s z powierzchnig lodow sg istotne. Jesli uwzgledni¢ tylko
te z nich, ktdre sg wysoce istotne statystycznie (p < 0,001), mozna zauwazy¢, ze warto$¢ rozmiaru
topnienia z czerwca na lipiec (RZo7-06) niesie wiarygodng informacje o tym, jaka bedzie powierzchnia
zlodzona w sierpniu, wrzesniu, pazdzierniku i listopadzie, a tym samym réwniez jaka bedzie $rednie
zlodzenie w okresie od lipca do pazdziernika (Eor-10) oraz jaka bedzie $rednia roczna powierzchnia
lodéw na Morzu Karskim (Erk). Wskazuje to, ze zmienna RZo7-0s ma spory potencjat predykcyjny.
Poniewaz warto$ci RZo7.06 53 Ujemne, dodatnie wspdtczynniki korelacji wskazujg, ze im mniejsza jest
w danym roku warto$¢ RZo-0s, tym mniejsza bedzie powierzchnia zlodzona w nastepnych miesigcach
tego roku, do listopada wigcznie oraz $rednia roczna powierzchnia lodéw tego roku.
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Szereg czasowy zmiennej RZo7.06, przemnozony przez -1, przedstawia ryc. 8. Wyraznie wida¢ na
niej, ze przebieg zmienno$ci RZo7.06 pozwala na wyrdznienie w nim trzech okreséw, ktérych granicami
sq lata 1994 i 2004. W okresie przed 1994 warto$ci RZo7-06 charakteryzowaly sie niewielkg zmienno$cig
miedzyroczna, w ich przebiegu zaznaczat sie dos¢ silny trend dodatni. W okresie 1994-2004 gwattownie
wzrosta amplituda zmian miedzyrocznych, ale dodatni trend stat sie staby i nigistotny. Przebieg RZo7-06
od roku 2004 cechuje sie niewielkg zmiennos$cig miedzyroczng i praktycznie brak w nim trendu.
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Ryc. 8. Przebieg zmiennej RZo-06 (przemnozonej przez -1), przedstawiajacej rozmiar zmian
powierzchni lodéw [103 km?] na catym Morzu Karskim miedzy czerwcem a lipcem

Fig. 8. Course of variable RZoz-06 (multiplied by -1), showing the size of ice extent changes [103 km?]
on the Kara Sea between June and July.

W ostatnim okresie przebiegu, od roku 2004, rozmiary zaniku lodu migdzy czerwcem a lipcem
byly znacznie wieksze niz w obu poprzednich okresach — w Zzadnym z kolejnych lat zmniejszenie si¢
zlodzenia na Morzu Karskim miedzy czerwcem a lipcem nie bylo mniejsze od 300 tys. km2, czyli
stanowito co najmniej ~36% powierzchni morza.

Sytuacja, w ktdrej parametr opisujacy zmiany powierzchni lodéw w jakim$ odcinku czasu stanowi
predyktor majgcych dopiero nastapi¢ zmian zlodzenia oznacza, ze powierzchnia loddw wywiera wptyw
na ,samg siebie”. Wskazuije to, ze mamy tu do czynienia z systemem rekurentnym, wewnatrz ktérego
zachodzi aktywne ,przetwarzanie” sygnatu (sygnatéw) sterujacych dochodzacych do tego systemu
z zewnafrz na wewnatrzsystemowy sygnat sterujgcy. Znalezienie tego czynnika (tych czynnikéw),
ktore sterujg w zrozumiaty sposob zmienno$cig RZor-06 pozwoli na wyjasnienie ich roli w funkcjono-
waniu mechanizmow, ktore doprowadzity do obserwowanych zmian powierzchni lodéw na Morzu
Karskim w rozpatrywanym okresie.

4.1. Cyrkulacja atmosferyczna a zmiany powierzchni lodéw Morza Karskiego

Zmienno$¢ cyrkulacji atmosferycznej moze regulowa¢ rozmiary pokrywy lodowej dwojako. Moze
to nastepowaé poprzez bezposrednie oddziatywanie wiatru na powierzchnig lodéw regulujace kieru-
nek i predko$¢ ich dryfu (oddziatywanie dynamiczne), co bedzie wptywa¢ na bilans lodéw na danym
akwenie. Moze stanowi¢ to efekt posredni — cyrkulacja atmosferyczna moze modyfikowa¢ zmienno$é
temperatury powietrza (oddziatywanie termiczne), ktéra posrednio, poprzez zwiekszenie lub zmniej-
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szenie grubosci lodu lub spowolnienie lub przyspieszenie procesow topnienia bedzie ostatecznie
w mniejszym lub wigkszym stopniu regulowa¢ zmienno$¢ powierzchni lodéw. Kombinacja dziatania
tych dwu czynnikdw moze, w zaleznosci od pory roku, dawaé bardzo rézne rezultaty.

Liczni badacze (m.in. Wang i Ikeda 2000, Rigor i in. 2002, Rigor i Wallace 2004, Zhang i in. 2003,
Stroeve i in. 2008, Stroeve i Maslowski 2008, Ogi i Yamazaki 2010) stwierdzajg znaczny wptyw zmian
Oscylacji Arktycznej (AO; Arctic Oscillation) na ksztattowanie zmiennosci zlodzenia w Arktyce. Prze-
prowadzona analiza zwigzkdw migdzy powierzchnig lodéw Morza Karskiego a zmienno$cig indeksow
AO w latach 1979-2015 nie potwierdza tych sadow. Analiza korelacji synchronicznych (tab. 2) wyka-
ZuUje, ze sq one stabe i w zadnym miesigcu nie sg statystycznie istotne. Najsilniejszy zwigzek miedzy
zmienno$cig indeksu AO a wielkoScig zlodzenia Morza Karskiego zaznacza si¢ w lipcu, ale jego
istotno$¢ jest nie wigksza niz na 10% poziomie ufno$ci. Rdwniez zwigzkdw miedzy $rednim rocznym
indeksem AO a $rednig roczng powierzchnig lodow praktycznie bark. Podobnie nie wystepuja synchro-
niczne zwigzki migdzy AO a RZo7-06.

Tab. 2. Wspotczynniki korelacji liniowej (r) miedzy miesieczna i $rednig roczng powierzchnig lodéw
na Morzu Karskim a miesiecznymi i roczng wartoscig indeksu AO i poziom ich istotnosci statystycznej (p).
Okres 1979-2015

Table 2. Correlation coefficients (r) between the monthly and annual ice extent on the Kara Sea
and the monthly and annual AO index and their level of statistical significance (p). Period 1979-2015.

Miesigce — Months Rok
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | Year
r|o000 -001 -025 014 008 021 030 016 -0,16 -001 -017 0,04 | 0,03
p 0992 098 0133 0411 0621 0,203 0,072 0,358 0,335 0,952 0,313 0,808 | 0,862

Obliczenia korelacji wzajemnych (asynchronicznych), z przesuwaniem szeregdw o £15 lat wzgle-
dem siebie réwniez nie wykrywajg wystepowania istotnych zwigzkéw miedzy AO a powierzchnig
lodéw i RZo7.0 z jakimkolwiek przesunigciem czasowym w tych granicach. Podobnie, analiza zwigzkéw
migdzy szeregami zimowego (DJFM) wskaznika NAO Hurrella (1995) i rocznym wskaznikiem NAO
CRU (Jones i in. 1997) a zmienng RZo7-06 Oraz szeregami miesiecznych powierzchni lodéw na Morzu
Karskim nie ujawnia wystapienia istotnych statystycznie zwigzkow, zaréwno synchronicznych, jak
i asynchronicznych.

Mozna zatem stwierdzi¢, ze zardwno gtéwny hemisferyczny wzorzec cyrkulacji atmosferyczne;
(AQ), jak i najwazniejszy regionalny wzorzec cyrkulacji dla atlantycko-eurazjatyckiego sektora cyrku-
lacyjnego jakim jest NAO, nie objasniajqg w zaden wiarygodny sposob przebiegdw proceséw zmian
zlodzenia na Morzu Karskim. Nalezy zatem poszukiwa¢ regionalnych wzorcow cyrkulaciji, ktdrych
zmienno$¢ mogtaby objasni¢ zmienno$¢ powierzchni lodéw na tym morzu.

Nalezy sie spodziewaé, Ze najsilniejszy wptyw na zmiany zlodzenia Morza Karskiego powinna
wywiera¢ zmienno$¢ potudnikowej sktadowej wiatru. Zwiekszony naptyw powietrza z sektora pétnoc-
nego skutkowa¢ powinien zwiekszonym ,wttaczaniem” lodéw na Morze Karskie z basenu Morza
Arktycznego przez cie$nine miedzy Ziemig Franciszka Jozefa a wyspami Ziemi Pdtnocnej. Powinno
to, zwlaszcza w cieptej porze roku, powodowaé wzrost zlodzenia, przede wszystkim na NE czesci
morza. Na SW cze$ci morza, gdzie wigkszos¢ lodéw tworzy sie in situ, te same kierunki wiatru
utrudniajg odbrzegowy dryf lodéw, przyczyniajac sie do ich sttaczania i diuzszego utrzymywania sie
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wzdtuz potudniowych brzegéw Morza Karskiego. Zwigkszony naptyw powietrza z pétnocy powinien
réwniez prowadzi¢ do spadku temperatury powietrza, co zarébwno w chtodnej, jak i cieptej porze roku
sprzyja wzrostowi powierzchni lodéw.

Dysponujac zbiorem wartosci SLP (zbiér CDAS-1) stworzono prostg miare sktadowej potudniko-
wej cyrkulacji atmosferycznej nad Morzem Karskim, bez potrzeby liczenia predko$ci wiatru geosfro-
ficznego. Miarg tq byly réznice $rednich miesiecznych SLP w bramce, ktorej kraicami byty punkty
60° i 90°E na réwnolezniku 75°N. Analiza zwigzkéw miedzy szeregiem zmiennej RZo7.06 @ miesiecz-
nymi i roczng réznicami SLP we wskazanych wyzej punktach wykazata, ze w przewadze zwigzki te
sq stabe i nieistotne statystycznie. Tam, gdzie wartoSci te byty istotne (réznice SLP w marcu i kwietniu),
analiza rozrzutu punktow wykazata, ze wystapienie podwyzszonych wspétczynnikow korelacji stano-
wito efekt dziatania kilku punktow odstajacych (,efekt dzwigni”). Podobnie ksztattowaty sie zwigzki
miedzy roczng powierzchnig lodéw i zlodzeniem okresu ,cieptego” na Morzy Karskim a ,regionalnym”
wskaznikiem potudnikowej cyrkulacji atmosferyczne;.

Taki stan wskazuje, ze wptyw lokalnej cyrkulacji atmosferycznej, jaka funkcjonuje bezposrednio
nad Morzem Karskim, na zmiany zlodzenia tego morza jest staby i nieistotny, ograniczony tylko do
okresu najcieplejszej pory roku (lipiec-pazdziernik), kiedy stopier zwarcia (koncentracii) lodow jest na
tyle maty, ze umozliwia ich wzglednie swobodny dryf.

Stosunkowo silne korelacje z powierzchnig lodéw na Morzu Karskim oraz ze zmienng RZo7-06
wykazuje natomiast wskaznik Dipola Cie$niny Frama, charakteryzujacy cyrkulacje atmosferyczng
w rejonie wschodnich wybrzezy Grenlandii i Spitsbergenu. Wskaznik ten (oznaczenie DCFos.0s) bedacy
algebraiczng suma miesiecznych réznic SLP na 75-80°N migdzy 20°W a 20°E od marca do sierpnia’
jest dos¢ silnie (r = -0,61, p < 0,001) skorelowany ze zmienng RZo7-06 oraz istotnie skorelowany z mie-
siecznymi i rocznym szeregami powierzchni lodéw na catym Morzu Karskim (tab. 3).

Tab. 3. Wspotczynniki korelacji (r) miedzy wskaznikiem Dipola Cie$niny Frama (DCFo3-08) a@ miesieczng,
i roczng powierzchnig lodéw na Morzu Karskim i ich istotno$¢ statystyczna (p). Okres 1979-2015

Table 3. Correlation coefficients (r) between the index Dipole Fram Strait (DCFos-08) and the monthly
and annual ice extent on the Kara Sea and their level of statistical significance (p). Period 1979-2015.

Miesigce — Months Rok
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | Year
r |-054 -033 -029 -036 -032 -046 -062 -064 -062 -057 -045 -0,36 | -0,63
p | 0,000 0,043 0,080 0,026 0,054 0,004 0,000 0,000 0,000 0,000 0,004 0,028 | 0,000

Objasnienie: p — poziom istotnosci statystycznej, p = 0,000 oznacza, ze p << 0,001.
Explanation: p — level of statistical significance, p = 0.000 indicates that p << 0.001.

Mimo tego, ze wskaznik DCFos-0s oblicza si¢ dla okresu od marca do sierpnia, zmiany zlodzenia
istotnie korelujg z nim zaréwno ,z wyprzedzeniem” (styczen, luty), jak i z ,op6znieniem” (wrzesien,
pazdziernik, listopad i grudzien). Najsilniejsze zwiazki miedzy powierzchnig lodow a DCFos-0s wyste-
pujg w lipcu, sierpniu i wrzesniu, a wiec w miesigcach, w ktorych pokrywa lodowa zajmuje na Morzu
Karskim najmniejszg powierzchnie.

7 Metoda obliczania tego wskaznika i jego dyskusja — patrz Marsz (2015). Dodatni znak wskaznika informuje
0 przewadze przeptywow powietrza nad Cie$ning Frama z pdtnocy, ujemny — z pofudnia. Sama warto$¢ wskaz-
nika niesie informacje o intensywnosci przeptywu.
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Ten sam wskaznik DCFos.08 koreluje réwniez zaréwno ze zmienng RZo7-06 Oraz stabiej, z roczng
i niektorymi miesiecznymi powierzchniami lodéw w roku nastepnym (wskaznik DCFos.0s z danego roku,
zmienna RZo7.05 i pokrywa lodowa w roku nastepnym; patrz tab. 4). Wspdtczynnik korelacji szeregu
zmiennej DCFos.0s z szeregiem zmiennej RZo7-0s opdznionym o rok w stosunku do wskaznika DCFo3.08
jest réwny -0,61 (p << 0,001), czyli sita zwigzku jest praktycznie taka sama, jak w korelacji ,synchro-
nicznej”. Obliczona warto$¢ Srednia wskaznika DCFos.08 z roku poprzedzajacego i roku biezacego
koreluje z szeregiem zmiennej RZo7-06 rozpoczynajacym sie w roku biezacym silniej (r = 0,72) niz war-
tosci z pojedynczych lat. Wskazuje to na wystepowanie dtugookresowej sktadowej w oddziatywaniu
cyrkulacji atmosferycznej nad Cie$ning Frama na zmienno$¢ powierzchni lodéw na Morzu Karskim.

Tab. 4. Wspotczynniki korelacji (r) miedzy wskaznikiem Dipola Cie$niny Frama (DCFo3-08)
a opoznionymi o rok szeregami miesigcznych i rocznej powierzchni lodow na Morzu Karskim i ich istotno$¢
statystyczna (p). Szereg wskaznika DCFos.08 z lat 1978-2014, szeregi powierzchni lodéw z lat 1979-2015

Table 4. Correlation coefficients (r) between the index Dipole Fram Strait (DCFos-08) and delayed by a year series
of monthly and annual ice extent on the Kara Sea and their level of statistical significance (p). A number of index
DCFos.08 from the years 1978 to 2014, the series of the ice extent of the years 1979 to 2015.

Miesigce — Months Rok
01 02 03 04 05 06 07 08 09 10 11 12 | 07-10 | Year
r|-031 -007 -024 -009 -010 -023 -051 -046 -0,31 -0,39 -0,40 -028 |-0,45|-0,44
p | 0,067 0,686 0,160 0,607 0,550 0,167 0,001 0,005 0,060 0,018 0,015 0,093 | 0,005 | 0,007

Objasnienie: p — poziom istotnosci statystycznej, p = 0,000 oznacza, ze p << 0,001.
Explanation: p — level of statistical significance, p = 0.000 indicates that p << 0.001.

Obraz, jaki uzyskuje sie w tej analizie jest co najmniej zastanawiajacy. Jaki zwigzek moze mie¢
charakter cyrkulacji atmosferycznej nad Cie$ning Frama, odlegtej od Morza Karskiego o co najmniej
2 200 km, ze zmianami powierzchni lodéw na tym morzu?

Przecietny rozktad cisnienia atmosferycznego w rejonie Ciesniny Frama jest tego rodzaju, ze
nad obszarem Grenlandii i jej wschodnim wybrzezem cinienie jest wysokie, w rejonie Spitsbergenu
nizsze. Wzrost roznicy ci$nienia migdzy rejonem 20°W a 20°E na réwnolezniku 77,5°N zwigksza
sktadowg potnocng wiatru geosfroficznego nad Cie$ning Frama. Odwrotny rozktad réznicy cisnienia
powoduje nad Cie$ning Frama zmiane kierunku wiatru na potudniowy. Znaki réznic cisnienia atmosfe-
rycznego informujg o dominujgcych sktadowych potudnikowych kierunkéw przeptywu wiatru geostro-
ficznego nad Cie$ning Frama, warto$ci réznic o jego $redniej predkosci i czestosci. Kierunek i pred-
kos¢ dryfu lodéw zalezy od kierunku wiatru i jego statosci kierunkowej oraz predkosci wiatru. W ten
sposdb cyrkulacja atmosferyczna nad Cie$ning Frama reguluje wyprowadzanie lodéw z basenu Morza
Arktycznego wzdtuz wschodnich wybrzezy Grenlandii na obszar Atlantyku Pétnocnego.

Lody morskie wynoszone z centralnych cze$ci basenu Morza Arktycznego przez Prad Transark-
tyczny trafiajg na pétnocne przedpole Ciesniny Frama. Przez te cieSning wyprowadzana jest z atlan-
tyckiej domeny Arktyki zdecydowana wigkszo$¢ lodéw morskich (Kwok 2000, 2009). Jesli w rejonie
Cie$niny Frama dryf lodéw na potudnie jest powolny i wyprowadzanie lodéw na potudnie nie rekom-
pensuje ich dostawy przez Prad Transarktyczny, dochodzi tam do sttaczania lodéw. Jezeli stan taki
trwa diuzej (kolejno dwa i wiecej lat) zaczyna dochodzi¢ do narastajacego ,przepetiania” centralnej
czesci basenu Morza Arktycznego lodami, ktdre przeksztatcajg sie stopniowo w lody wieloletnie
0 znacznej grubosci i ulegajg coraz wigkszemu stloczeniu. Cze$¢ tych ,nadmiarowych” lodéw wtta-
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czana jest z basenu Morza Arktycznego na obszar morz szelfu syberyjskiego (w wiec i na Morze
Karskie)® i na Morze Barentsa. Na Morzu Karskim te ,wttaczane” lody wieloletnie i grube spietrzone
lody zimowe, latem, po destrukcji autochtonicznych lodéw zimowych (pierwszorocznych), tworzg tak
zwane ,masywy lodowe” (Borodachev i in. 2000, Volkov i in. 2002, Marchenko 2012), bedace zwar-
tymi powierzchniami od kilku do dziesigtkéw tysiecy km2. Do niedawna ,masywy lodowe” stanowity
gtéwny element letniej pokrywy lodowej Morza Karskiego i bardzo utrudniaty nawigacje statkdw.

W przypadku, gdy nad Cie$ning Frama od marca do sierpnia dominujg wiatry z sektora pétnoc-
nego, dryf lodéw wynoszonych z Arktyki przez Prad Transarktyczny jest szybki. W momencie, gdy
wynoszenie lodéw przez Ciesnine Frama na potudnie w jednostce czasu jest wieksze od ich dostawy
przez Prad Transarktyczny, dochodzi do stopniowego zmniejszenia sttoczenia lodéw w basenie
Morza Arktycznego. Zmniejsza sig wtedy réwniez tendencja do wttaczania lodéw z pdtnocy na obszar
syberyjskich morz szelfowych. Jesli proces przyspieszonego wyprowadzania lodéw morskich z Arktyki
trwa odpowiednio diugo (5-7 lat), zmniejsza sie udziat lodéw wieloletnich w ich ogdlinej strukturze
wiekowej.

W taki sposdb, mimo, Ze rejon Ciesniny Frama jest odlegty od Morza Karskiego, lokalna cyrkulacja
atmosferyczna nad Cie$ning Frama wywiera realny wptyw na rozmiary zlodzenia tego morza. Wskaz-
nik Dipola Ciesniny Frama, cho¢ charakteryzuje lokalng cyrkulacje atmosferyczng, ma znaczenie
regionalne — jest istotny dla catej atlantyckiej domeny Arktyki.

Zwiekszona szybko$¢ wyprowadzania lodow z centralnej czeSci Arktyki zmniejszyta naptyw cigz-
kich lodéw z pétnocy na Morze Karskie, przyczyniajac sie do zmniejszenia udziatu lodéw wieloletnich
w strukturze lodéw na tym morzu. W zwigzku z tym zmalaty, a nastepnie niemal catkowicie zanikly
wystepujace tam latem masywy lodowe, do zniszczenie ktdrych zasoby energii letniego doptywu
promieniowania stonecznego, wzrostu SST i temperatury powietrza wcze$niej byly niewystarczajace.
Taki przebieg procesoéw wyjasnia przejscie po roku 2005-2006 NE czesci Morza Karskiego do stanu
warunkéw ,bezlodowych” we wrzeéniu (patrz ryc. 4). Nastapito to z opdZnieniem okoto rocznym
w stosunku do roku 2004, w ktérym zmienit sie charakter zmiennosci zmiennej RZo7.06, regulujacej
$rednig roczng powierzchnig lodéw na Morzu Karskim i jednoczes$nie wskaznika DCFos.0s (ryc. 9).

4.2. Zmiennos$¢ temperatury powietrza a zmiany powierzchni zlodzonej na Morzu Karskim

Wozrost temperatury powietrza nad Morzem Karskim zachodzi na tle jej ogéinego wzrostu w skali
catej Arktyki, cho¢ wykazuje pewne opdznienie w stosunku do wzrostu temperatury nad morzami
Barentsa i Grenlandzkim. Jest sprawg oczywista, ze zmiany temperatury powietrza wywierajg wptyw
na tworzenie sie lodu i procesy jego zaniku (topnienia). Z tej przyczyny wspétczynniki korelacji miedzy
np. $rednimi rocznymi wartosciami powierzchni zlodzenia i temperatury powietrza sg na ogét bardzo
wysokie i wysoce istotne statystycznie (ryc. 10). Nie upowaznia to jednak do formutowania wniosku,
ze to zmienno$¢ temperatury powietrza jest jedynym i tym czynnikiem, ktéry reguluje catoksztatt
zmian powierzchni zlodzonej. Czytajac prace wielu badaczy (tu nie cytowanych) odnosi sie wrazenie,
Ze uwazajq oni zmienno$¢ temperatury powietrza za gtéwny czynnik sterujacy zmianami powierzchni

8 Na Morze Karskie przez cie$niny miedzy Ziemig Pdinocna, wyspami Uszakowa i Vize a Ziemig Franciszka
Jozefa, na Morze Barentsa przez jego pétnocng granice miedzy Ziemig Franciszka Jézefa, Wyspg Viktoriya
a Spitsbergenem.
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Ryc. 9. Przebieg warto$ci wskaznika RZo7-06 [przemnozonej przez -1; 103 km?] informujacego o rozmiarze
topnienia (zaniku) lodow na Morzu Karskim od czerwca do lipca i wskaznika DCFos-0s [STD],
informujacego o charakterze cyrkulacji atmosferycznej nad Ciesning Frama, regulujacej eksport lodow
z atlantyckiej domeny Arktyki. Zauwazalna duza zgodno$¢ obu przebiegow (1 rok), tak pod wzgledem
zgodnosci wartosci, jak i charakteru zmiennosci w poszczegdlnych podokresach (poréwnaj z ryc. 8)

Fig. 9. Course of index value RZo7.0s (multiplied by -1; [10° km?]) that indicates the melting size (loss)
of ice on the Kara Sea from June to July and the index DCFo3.08 [STD], informing about the nature
of the atmospheric circulation over the Fram Strait, regulating the export of ice from the Arctic Atlantic domain.
Noticeable high compatibility of the both courses (+1 year), both in terms of compliance,
and the nature of the variability in individual sub-periods (compare with Fig. 8).
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Ryc. 10. Przebieg $redniej rocznej powierzchni zlodzonej na Morzu Karskim (KAR ESrk; [103 km?]) i $redniej
rocznej temperatury powietrza [°C] na stacji Vize (VIZE Trk) lezacej w NE cze$ci Morza Karskiego

Fig. 10. Course of the mean annual ice extent on the Kara Sea (KAR ESrk; [10° km?]) and mean
annual air temperature [°C] at the Vize station (VIZE Trk) lying in the NE part of the Kara Sea.

i objetosci lodéw morskich, zachowujacych sie na dodatek catkowicie ,biernie” w stosunku do zmian
temperatury.

Zmiany temperatury powietrza w warunkach tych morz Arktyki, ktore w okresie chtodnym zamar-
zajq catkowicie, nie mogg z przyczyn oczywistych regulowa¢ zmian powierzchni zlodzenia. Po pierw-
szej fazie ochtodzenia, ktéra doprowadza do wzrostu poboru ciepta z powierzchni morza i spadku jej
temperatury ponizej punktu krzepniecia, tworzy sie 16d miody (16d szarobiaty), ktéry stosunkowo szybko
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pokrywa catg powierzchnie morza. Dalsze spadki temperatury w okresie zimowym nie mogq juz
zmienia¢ powierzchni zlodzenia, ta nie moze by¢ wigksza od 100% powierzchni morza. Jednocze$nie
powstaty 16d izoluje powierzchnie morza (wody) od kontaktu z atmosferg. Wymiana ciepta migdzy
powierzchnig morza a atmosferg, ktora zachodzita poprzednio w drodze konwekcji w obu Srodowiskach,
zostaje z chwilg pokrycia akwenu lodem zamieniona na wymiane ciepta poprzez przewodnictwo cieplne
lodu, tym samym spada o 3 rzedy wielkosci i staje sie pomijalnie mata. Strumienie ciepta z oceanu do
atmosfery i ciepta krystalizacji gwattownie sie¢ zmniejszajg lub przestajg funkcjonowa¢, zachodzg
dogodne warunki dla dalszego spadku temperatury powietrza, spadku temperatury powierzchni lodu
i narastania jego grubosci. Pokrywa lodowa staje sie od tego momentu jednym z czynnikdw ksztattu-
jacych zmiany temperatury powietrza.

Polyakov, Alekseev i in. (2003) w materiatach uzupetniajacych do artykutu podajg szeregi czaso-
we maksymalnych rocznych grubosci przylepy® na pieciu stacjach rosyjskiej Arktyki, w tym na stacji
Dikson, lezacej na potudniowych brzegach Morza Karskiego w rejonie uj$cia Jeniseju, na pograniczu
SW i NE czesci tego morza. Cigg danych obejmuije lata 1936-2000. Maksymalng grubo$¢ przylepa
osigga w maju, w koricu okresu jej narastania. W latach 1936-2000 $rednia maksymalna grubo$¢
przylepy przy stacji Dikson wynosita 163,3 cm i wahata sie od 97 cm (1945 rok) do 212 cm (1979).
Pomiar byt prowadzony poprzez przewiercanie lodu i mierzenie jego grubosci, stale w tej samej
pozycji w stosunku do potozenia pobliskiej stacji meteorologicznej. Ze wzgledu na brak dryfu l6d ten
nie ulega pietrzeniu i zwatowaniu, utrzymujgc réwng powierzchnig, co pozwala przyjag, ze jego grubos¢
stanowi funkcje przebiegu temperatury powietrza. Grubo$¢ przylepy w danym momencie mozna
uznaé za nierdznigcg sie od grubosci niezdeformowanego (ptaskiego) dryfujgcego lodu morskiego,
tworzacego sie w tych samych warunkach termicznych. Dane Polyakova, Alekseeva i in. (2003) postu-
zyly do przeprowadzenia analizy zwigzkéw maksymalnej grubosci lodu z temperaturg powietrza,
zmienng RZo7-061 powierzchnig zlodzong Morza Karskiego.

Grubo$¢ lodu przyrasta proporcjonalnie do sumy ujemnych warto$ci temperatury powietrza.
W empirycznym wzorze Zubova (1945, 1956) maksymalna grubos¢ lodu jest funkcjg sumy ,stopniodni
mrozu”. Zamiast sumy warto$ci temperatury dobowej jak w formule Zubova (1945, 1956), wykorzys-
tano tutaj Srednie miesieczne temperatury powietrza oraz odpowiednie sumy tych warto$ci'©.

Grubo$¢ przylepy w maju wykazuje korelacje z miesieczng temperaturg powietrza na stacji Dik-
son w okresie od listopada roku poprzedzajacego do maja tego samego roku, w ktérym mierzona
byta jej grubosé. Wartosci wspdtczynnikdw korelacji zestawione sg w tabeli 6.

Istotne korelacje maksymalnej grubo$ci przylepy z temperaturg miesieczng rozpoczynajq sie juz
od listopada roku poprzedzajgcego pomiar jego grubosci i utrzymuijq sie do maja. Najsilniejszy zwigzek
maksymalna grubo$¢ statego lodu brzegowego wykazuje z temperaturg miesieczng grudnia roku
poprzedzajacego, a nastepnie z miesieczng temperaturg kwietnia (patrz tab. 6). W maju, tym samym
miesigcu, w ktérym przylepa osiaga maksymalng grubo$¢, korelacja z temperaturg pozostaje jeszcze

9 Przylepa (ros. pripaj, ang. fast ice) to nieruchomy (niedryfujgcy) 16d morski o réwnej powierzchni, zwigzany
z brzegiem, szkierami lub ptyciznami dochodzacymi do powierzchni morza.

10 Stosunek sumy $rednich dobowych warto$ci temperatury powietrza w miesigcu do $redniej miesiecznej tem-
peratury powietrza jest staty. Srednig miesieczng temperature oblicza sie jako algebraiczng sume wartoci
dobowych, a nastepnie dzieli przez liczbe dni w miesigcu. Liczba dni w danym miesigcu jest stata, zmienno$¢
sum dobowych temperatury w szeregu czasowym danego miesigca i zmiennos$¢ Srednich miesiecznych war-
tosci temperatury tego miesigca jest taka sama (r = 1,0).
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istotna, ale jest juz wyraznie stabsza od korelacji wystepujacych wczesniej. Po maju, co jest oczywiste,
istotne korelacje miedzy maksymalng gruboscig lodu a temperaturg miesieczng zanikaja.

Silne korelacje maksymalna grubo$¢ przylepy wykazuje z sumami miesiecznej temperatury na
stacji Dikson od listopada do kwietnia (oznaczenie D11.04). Je$li stworzy sie takg sume miesiecznych
warto$ci temperatury powietrza od listopada do maja, wspotczynnik korelacji pozostaje taki sam, jak
wspotezynnik korelacji maksymalnej grubosci lodu od listopada do kwietnia. Oznacza to, ze mimo
tego, iz $rednia miesieczna temperatura maja na stacji Dikson jest ujemna, jej zmienno$¢ nie wywiera
juz wptywu na maksymalng grubo$¢ lodu.

Tab. 6. Wspotczynniki korelacji () miedzy $rednig miesieczng temperaturg powietrza na stacji Dikson (D11-Dos)
oraz sumg wartosci miesiecznych temperatury powietrza od grudnia do kwietnia (D12.04) i od listopada
do kwietnia (D11-04) @ maksymalng gruboscig statego lodu brzegowego w poblizu stacji Dikson (1937-2000).
Istotne wspdtczynniki korelacii (p < 0,05) oznaczono pogrubionym drukiem

Table 6. Correlation coefficients (r) between the mean monthly air temperature at the Dikson station (D11-Dos)
and the sum of the monthly air temperatures from December to April (D12.04) and from November
to April (D11-04) and the maximum thickness of the fast ice near the Dikson station (1937-2000).
Significant correlations (p <0.05) are marked in bold.

Miesigce — Months Suma - Sum
D11 D12 Dot Do2 Do3 Dos Dos Dos Di20s4 | D11-04
r| -0,39 | -0,55 | -0,27 | -0,33 | -0,36 | -046 | -027 | -0,15 | -0,66 | -0,73
p | 0,001 | 0,000 | 0,029 | 0,007 | 0,003 | 0,000 | 0,027 | 0,233 | 0,000 | 0,000

Zwigzek miedzy sumg wartodci miesiecznych temperatury powietrza w okresie od listopada do
kwietnia a maksymalng grubo$cig przylepy na stacji Dikson jest liniowy (ryc. 11), a bfad standardowy
estymaciji grubosci przylepy relatywnie maty (+ 14 cm). Posta¢ zaleznosci (ryc. 11 — réwnanie w ramce)
mozna interpretowac nastepujaco — po utworzeniu sie mtodego lodu w koncu pazdziernika (jego
$rednig grubosé okresla wyraz wolny w réwnaniu), nastepuje przyrost grubo$ci lodu do maja. Grubo$é
przylepy w maju jest funkcjg sumy miesiecznych wartoSci temperatury powietrza od listopada do
kwietnia. W przyblizeniu na spadek wartosci D11-04 0 1 deg, maksymalna grubo$¢ lodu na stacji
Dikson rosnie o 1 cm.

240
200 ko Ryc. 11. Zwigzek maksymalnej grubosci
przylepy (0$'y [cm]) w maju w poblizu
180 stacji Dikson z suma wartosci temperatury
_ miesiecznej na stacji Dikson od listopada
[ do kwietnia (0% x: D11.04 [deg])
140 w latach 1936-2000
120 Fig. 11. Relation of maximum thickness
of fast ice (y-axis [cm]) in May
100 ......................... I S T S— — r B near the leSOn Stat|0n W|th the Sum
&0 . , . of monthly temperature at Dikson station
-180 -170 -160 -150 -140 -130 -120 -110 -100 -90 from November to Apr|| (X.axis:
D04 [deg] D11-04 [deg]) in the years 1936-2000.
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Poniewaz w badanym okresie 1979-2015 zmiennos¢ sumy temperatury powietrza od listopada
do kwietnia wahata si¢ od od -169,1 deg (1979) do -88,5 deg (2012), grubo$¢ przylepy zmieniata sie
w granicach od 196 (£14) cm do 117(x14) cm. Miedzyroczne réznice w grubosci przylepy powodo-
wane przez zrbznicowang ,0stro$¢” zim siegajg zatem okoto 80 cm, czyli okoto 40%, jesli za 100%
przyjac jej maksymalng grubosc¢.

Ta zmienna grubo$¢ przylepy znajduje nastepnie swoje odbicie w ksztattowaniu wartosci zmien-
nych RZ informujacych o tempie zmian powierzchni lodéw z miesigca na miesigc oraz w zmiennoSci
Zlodzenia Morza Karskiego. Analiza wspotczynnikéw korelacji miedzy rzeczywiscie obserwowang
grubos$cig przylepy na stacji Dikson (wedtug danych Polyakova, Alekseeva i in. 2003, lata 1979-2000)
a zmiennymi RZ wykazuje wystepowanie istotnych statystycznie zwigzkéw tylko z trzema warto$ciami
RZ: RZog-05 (r = -0,50), RZo7-06 (r = -0,55) i RZog-08 (r = -0,45). Sama suma temperatury powietrza od
listopada do kwietnia na stacji Dikson istotnych korelacji z miesiecznymi warto$ciami temperatury na
tej stacji w okresie destrukcji lodéw (06-09) nie wykazuije (r od 0,18 do 0,28; p > 0,05), co oznacza,
ze temperatura miesiecy cieptej pory roku nie jest zalezna od wcze$niej wystepujacej temperatury
okresu chtodnego. Tak wigc grubo$¢ lodu, ktdry utworzyt sie zima wptywa nastepnie na tempo zaniku
lodu w okresie od maja do lipca oraz od sierpnia do wrzesnia, nie wywierajac wplywu na panujace
w tym okresie warunki termiczne.

Bardzo podobne zwigzki zachodzg bezposrednio miedzy maksymalnymi grubo$ciami przylepy
w rejonie stacji Dikson, a miesiecznym zlodzeniem catego Morza Karskiego. Istotne zwigzki wystepujg
tylko z trzema powierzchniami lodéw — w czerwcu (r = 0,48), lipcu (r = 0,56) i sierpniu (r = 0,43). W obu
przypadkach najsilniejsze korelacje grubo$ci przylepy w maju ze zmienng RZ i zlodzeniem wystepujg,
w tym samym momencie — w lipcu. Tak wiec zmiany temperatury okresu chtodnego, poprzez regulacje
grubosci lodu morskiego tworzacego sie w fazie ,marzniecia”, objasniaja nieco ponad 30% warianc;i
rozmiaru destrukcji lodu miedzy czerwcem a lipcem i tyle samo wariancji powierzchni lodow w lipcu.

Ta sama zmienna RZo7-11, ktdra jest funkcjg warunkdw termicznych okresu chtodnego (D11-04)
panujacych w okresie poprzedzajacego moment jej obliczania jest réwniez ujemnie skorelowana
(r=-0,53, p = 0,001) z sumg miesiecznych wartosci temperatury od listopada do kwietnia nad catym
Morzem Karskim w nastepnym roku. Wyjasnia to, Ze wzrost powierzchni topnienia lodu miedzy czerw-
cem a lipcem pocigga za sobg wzrost sum temperatury nastepnego okresu chtodnego. Oszacowany
wplyw zmian warto$ci RZo7.06 Nna majacg wystapi¢ temperature okresu chtodnego jest dos¢ silny.
Spadek powierzchni lodow migdzy czerwcem a lipcem o 1 tys. km2 w danym roku pociaga za sobg
wzrost sumy Sredniej temperatury powietrza nad Morzem Karskim od listopada tego samego roku do
kwietnia roku nastepnego o -0,061(+0,017) deg. Ujawnia si¢ tutaj wptyw zmian powierzchni lodéw,
a tym samym rozmiaru powierzchni wolnej od lodu, w jednym roku na zmiany temperatury powietrza
w roku nastepnym, ale jednocze$nie nasuwa sie pytanie o zrodio ciepta, ktére niezbedne jest zaréwno
do zwiekszonego topnienia loddw — jak i nastepnie — do wzrostu temperatury powietrza.

Uzyskane wyniki wykazuja, Ze im zimniejszy (cieplejszy) jest okres chiodny, w ktérym dochodzi
do tworzenia sig i narastania grubosci lodu, tym wolniej (szybciej) akwen nastepnie uwalnia sie od
lodu i tym wieksza (mniejsza) jest w okresie destrukcji lodow (czerwcu, lipcu i sierpniu) powierzchnia
lodéw na akwenie.

Zmienno$¢ temperatury w okresie chtodnym nie jest czynnikiem, ktory reguluje wielko$¢ zlodze-
nia natychmiast, ale poprzez proces inercyjny (narastanie grubosci lodu) wptywa z op6znieniem,
w okresie destrukcji lodow, na rozmiary powierzchni lodéw. Regulacja zmian pokrywy lodowej naste-
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puje poprzez odpowiednie wydtuzanie (grubszy l6d) lub skracanie (ciefiszy 16d) czasu, jaki uptywa od
momentu poczatku do kofca jego destrukcji. Grubo$¢ lodu staje sie elementem ,pamieci ubiegtych
warunkéw termicznych” w systemie klimatycznym, wptywajac po$rednio na temperature powietrza
okresu ,chtodnego” i grubo$¢ lodu w roku nastepnym.

W latach 1979-2015 w szeregu sum temperatury miesiecznej od listopada do kwietnia (ST11-04)
na stacjach potozonych na wybrzezu i wyspach Morza Karskiego wystepuje trend dodatni. Oszaco-
wana z 6 stacji'" $rednia warto$¢ tego trendu jest réwna +0,85(+0,17) deg-rok-! (p < 0,001). Powinno
to skutkowa¢ zmniejszeniem grubos$ci lodéw zimowych (pierwszorocznych), tworzacych sie na tym
morzu, a w rezultacie zmniejszeniem stopnia zlodzenia Morza Karskiego w okresie cieptym, w dalszej
konsekwencji — utrzymywaniem sie trendu dodatniego temperatury powietrza w okresie ,,chtodnym”.

Zmiany temperatury (wzrost) okresu chtodnego od listopada do kwietnia na wymienionych 6 sta-
cjach (oznaczenie 6ST11.04) Objasniaja 62% wariancji obserwowanej maksymalnej grubosci przylepy
na stacji Dikson w latach 1979-2000, 42% wariancji zmiennej RZo7-0s, ktora steruje rozmiarami zaniku
lodéw na Morzu Karskim w sezonie cieplym w latach 1979-2015, 61% wariancji zlodzenia w lipcu
(1979-2015), 53% wariancji Sredniego zlodzenia w okresie od lipca do pazdziernika wtgcznie (1979-
2015) oraz 62% zmienno$ci rocznej powierzchni lodow na Morzu Karskim (1979-2015; patrz ryc. 12).
Wzrost 6ST11.04 nad Morzem Karskim o 1 deg pociaga za sobg spadek rocznego zlodzenia na tym
akwenie 0 3,81(£0,50) tys. km? i spadek Sredniej pokrywy lodowej w okresie od lipca do pazdziernika
wiacznie o 7,76(x1,23) tys. km2.Takie sg skutki wzrostu temperatury powietrza w okresie chtodnym
nad Morzem Karskim dla obserwowanych w latach 1979-2015 zmian zlodzenia Morza Karskiego.

780 -
Ryc. 12. Zwiazek Sumy temperatur’y ?20 — . OIS S
miesiecznej od listopada do kwietnia
(6ST11-04) z 6 stacji (Amderma, O. Belyj, ¢ 660
Dikson, M. Sterlegova, O. Vize N .
i 0.Gotomjannyj) z roczng powierzchnig i 600 — —— — T -
zlodzong na M. Karskim (KAR ESgrk) @ P
g 540
Fig. 12. Relation of the sum of monthly .
temperature from November to April 480 KAR ESgy = 171,39 - 3,83 - 65T,
(6ST1_ 1.04_) at six stations (Amderma_, R =079, adiR?= 0,61, p < 0,001, BSE = 442 " *
O. Belyj, Dikson, M. Sterlegova, O. Vize 20 I 7 I i T 7 T
and O. Golomjannyj) with annual ice extent -170 -180 -150 -140 -130 -120 -110 -100 60 -80 -70
on the Kara Sea (KAR ESg«). 65T11.00 [C]

Temperatura okresu cieptego’2 ($rednia lipiec-wrzesien; oznaczenie Tor-09) na wybranych stacjach
wykazuje réwniez silne skorelowanie z miesieczng powierzchnig lodéw od lipca do koAca roku oraz

" Amderma, Ostrov Betyj (Im. M.V. Popowa), Ostrov Dikson, Mys Sterlegova, Ostrov Vize, Ostrov Gotomjannyj
(potozenie stacji patrz ryc. 1).

12 Uzywa sie tutaj dwu okreslen temperatura okresu cieptego”: srednig od lipca do wrzesnia (oznaczenie To7-09),
ktéra charakteryzuje odcinek czasu, w ktérym $rednia warto$¢ temperatury przybiera na wszystkich stacjach
warto$¢ dodatnig lub bliskg zeru oraz $rednig temperature z okresu od lipca do pazdziermnika wigcznie (ozna-
czenie Tor-10), ktéra na stacjach potozonych na N od 75° przybiera na ogét wartosci ujemne, ale odpowiada
,oknu czasowemu”, w ktérym obserwuje si¢ zachowanie powierzchni lodéw typowe dla ,okresu cieptego”.
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ze $rednim rocznym zlodzeniem Morza Karskiego. Silniej zmiany $redniej rocznej pokrywy lodowe;j
powigzane s ze zmiennoscig temperatury na stacjach potozonych w wysokich szeroko$ciach (naj-
dalej ku pétnocy), oddziatywanie zmian temperatury na stacjach lezacych na wybrzezu stabnie wraz
Z przemieszczaniem sie na potudnie. Jest w pewnym sensie paradoksalne, ze zmiennos¢ bardzo
niskiej, bliskiej zeru temperatury powietrza w okresie cieplym na stacjach poétnocnych (Ostrov Vize,
Ostrov Gotomjannyj) jest znacznie silniej powigzana ze zmianami powierzchni zlodzenia, niz z tem-
peraturg o kilka przynajmniej stopni wyzszg na stacjach potozonych na wybrzezu potudniowej czesci
Morza Karskiego. Najsilniejsze korelacje Tor-09 na stacjach potozonych na pétnocy wykazuje ze zlo-
dzeniem we wrzes$niu (tab. 7), na stacjach lezacych na potudniu, nad SW cze$cig Morza Karskiego
(Amderma, Ostrov Betyj) — z powierzchnig zlodzong morza w pazdzierniku.

Tab. 7. Wspotczynniki korelacji () miedzy $rednig miesieczng temperaturg powietrza od lipca do wrzesnia
(Tor-09) na wybranych stacjach a miesieczng (Eo7 — E12) i roczng (Erk) powierzchnig zlodzenia Morza Karskiego
(1979-2015) i ich istotnos¢ statystyczna (p). Wspdtczynniki korelacii istotne statystycznie pogrubiono

Table 7. Correlation coefficients (r) between the mean monthly air temperature from July to September
(Tor-00) at selected stations and monthly (Eo7 — E12) and annual (Erk) ice extent on the Kara Sea
(1979-2015) and their statistical significance (p). Correlation coefficients statistically significant are in bold.

Stacja Miesigc — Month E
Station Eor Eos Eoo E1o E11 E12 R
Amderma r -0,53 -0,42 -0,38 -0,46 -0,45 0,33 -0,50
p | 0,001 0,011 0,022 0,006 0,006 0,051 0,002
Ostrov Belyj r -0,60 -0,58 -0,58 -0,62 -0,52 -0,48 -0,64
p | 0,000 0000 0000 0,000 0,001 0,003 | 0,000
Dikson r -0,65 -0,69 0,72 -0,69 -0,55 -0,45 0,72
p | 0,000 0000 0000 0,000 0,001 0,006 | 0,000
Mys Sterlegova r -0,57 -0,62 -0,71 -0,69 -0,57 -0,44 -0,70
p | 0,000 0000 0000 0,000 0000 0,007 | 0,000
Ostrov Vize r -0,75 -0,74 -0,84 -0,81 -0,67 -0,59 -0,85
p | 0,000 0000 0000 0,000 0000 0,000 | 0,000
Ostrov r -0,62 -0,62 -0,75 0,72 -0,52 -0,52 -0,73
Gotomjannyj p | 0,000 0000 0000 0,000 0,001 0,001 0,000

Wyjatkowo silne zwigzki z powierzchnig zlodzenia na catym Morzu Karskim (tab. 7) wykazuje
Srednia temperatura powietrza w okresie lipiec-pazdziernik na stacji Vize, potozonej na niewielkiej
wyspie 0 tej samej nazwie, lezacej w poinocnej czeSci morza, migdzy Ziemig Franciszka Jozefa
a wyspg Pionier w archipelagu Ziemi P&inocnej. Wyspa Vize lezy na szlaku przeptywu przetrans-
formowanych Wéd Atlantyckich z Morza Barentsa na pétnoc oraz takich samych wod optywajacych
od pétnocy Spitsbergen i Ziemie Franciszka Jozefa wzdtuz stoku kontynentalnego, a nastepnie wni-
kajacych do Morza Karskiego z basenu Morza Arktycznego od pdtnocy (Boitsov i in. 2012 — ryc. 1,
Makhotin i in. 2014). Wychtodzone i wystodzone wody z Morza Barentsa optywajg wyspe Vize od
wschodu, przeptywajac na potnoc przez przejécie miedzy ta wyspg a wyspa Pionier. Wody z basenu
Morza Arktycznego wnikajg do NW czesci Morza Karskiego od pdtnocy, wchodzac przez rynne (zib)
Swietej Anny, miedzy Ziemig Franciszka Jozefa a wyspa Vize. Mimo silnego przetransformowania
(Boitsov i in. 2012), wody te wnoszg do NW czesci Morza Karskiego znaczne ilosci ciepta (Makhotin
iin. 2014).
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Zardwno zmienno$¢ temperatury powietrza na wyspie Vize, jak i powierzchni lodéw na Morzu
Karskim sg silnie skorelowane z przebiegiem temperatury powierzchni Morza Karskiego (dalej SST)
w rejonie naptywu wnoszacych ciepto przetransformowanych Wéd Atlantyckich.

4.3. Zmiany temperatury powierzchni morza (SST) a zmiany zlodzenia Morza Karskiego

Zmiany SST w rejonie wyspy i stacji Vize analizowano na podstawie szeregdw czasowych mie-
siecznych wartosci SST z powierzchni ograniczonych wspoirzednymi 77-79°N i 73-75°E oraz 77-79°N
i 75-77°E (wspotrzedne stacji Vize 79,30°N, 76,59°E). Wobec bardzo matych roéznic miesiecznych
SST na obu tych powierzchniach, do dalszej analizy obliczono $rednie miesieczne i roczne z obu
tych powierzchni.

Na tym akwenie (77-79°N, 73-77°E) zmienno$¢ SST w cyklu rocznym jest minimalna, przez poto-
we roku, od grudnia do maja, $rednia wieloletnia SST utrzymuije sie w granicach od -1,80 do -1,68°C,
co miesci sie w przedziale temperatury zamarzania wody o zasoleniu 30-34%.. Dodatnig temperature
Srednia wieloletnia miesieczna SST osigga tylko w ciggu dwu miesiecy — sierpnia i wrzesnia, choé
maksima miesieczne wykazuja, ze réwniez w pazdziemiku przez czes¢ rozpatrywanego okresu SST
byta nieco wyzsza od 0°C. Przebieg miesiecznych SST w cyklu rocznym przedstawia ryc. 13.

2,0 —o— Sr. - Mean
==¢== Min - Min
-+ Maks. - Max

Ryc. 13. Przebieg $rednich oraz minimalnych
i maksymalnych miesiecznych wartosci SST 15
w cyklu rocznym na akwenie 77-79°N,
73-7T7°E (NW cze$é Morza Karskiego). 1.0
Oznaczono warto$¢ 0°C, odpowiadajaca

o S o 05
w przyblizeniu temperaturze topnienia =
lodu morskiego @ 00
Fig. 13. Course of monthly mean, minimum -05
and maximum SST on the waters 10
of 77-79°N, 73-77°E (NW part of the Kara
Sea) on annual basis. The value of 0°C 1.5
is marked which approximately corresponds 20
to the melting temperature of the sea ice. 01 02 03 04 05 06 O7 08 09 10 11 12

Przy takiego rodzaju przebiegu temperatury miesiecznej informacje o zmiennosci zasobow ciepta
w wodach tego akwenu w okresie ,cieptym” daje przebieg $redniej z okresu od czerwca do listopada
(SSTos-11) i od lipca do pazdziernika (SSToz-10) oraz bardziej ogdlny — przebieg $redniej rocznej SST
(SSTrk). Wszystkie te wartosci (SSTos-11, SSTor-10i SSTrk) s ze sobg bardzo silnie skorelowane
(r=0,96-0,97) i praktycznie niosg takg sama informacje. Przebiegi wartosci SSToe-11, Sredniej tem-
peratury okresu lipiec-wrzesieh na stacji Vize'® oraz rocznej powierzchni zlodzenia catego Morza
Karskiego pokazuje ryc. 14. Juz pierwszy rzut oka na ryc. 14 pozwala dostrzec, ze mimo znacznych
réznic amplitudy, przedstawione trzy przebiegi sg ze sobg silnie powigzane. Wspotczynnik korelacii
liniowej miedzy SSTos-11 @ temperaturg powietrza okresu ,cieptego” na stacji Vize (VIZ Toz.09) jest

13 Przedstawiono $rednia, temperature na stacji Vize z okresu 07-09 zamiast 07-10 dla czytelnosci wykresu
(ograniczenia zakresu zmiennosci temperatury na skali y).
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réwny 0,76 a ze Srednig roczng temperaturg powietrza na tej stacji 0,77. Nieco silniejsze sg korelacje
wymienionych zmiennych z roczng SST na tym akwenie (0,80 i 0,83). Oznacza to, ze zmiennos$¢
SST, w zaleznosci od tego, jaki okres usrednienia bierze sie pod uwage, objasnia od 58 do 69%
wariancji temperatury okresu cieptego. Symptomatyczne jest to, ze korelacje migdzy roczng SST
a temperaturg powietrza sg silnigjsze od korelacji z SST pdtrocza cieptego (SSTos-11), kiedy SST jest
wyraznie wyzsza.
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Ryc. 14. Przebieg $redniej SST [°C] z okresu czerwiec-listopad (SSTos-11) na akwenie 77-79°N, 73-77°E,
$redniej temperatury powietrza [°C] na stacji Vize z okresu lipiec-wrzesien (VIZ Tor-09) Oraz
$redniej rocznej powierzchni zlodzonej [103 km?] Morza Karskiego (KAR Erk) w latach 1979-2015

Fig. 14. Course of the mean SST [°C] from the period of June and November (SSToe-11) on the waters
of 77-79°N, 73-77°E, the mean air temperature [°C] at the Vize station from the period July-September
(VIZ Tor-09), and the mean annual ice extent [10° km?] on the Kara Sea (KAR Erk) in the years 1979 to 2015.

Znacznie silniejsze korelacje niz z temperaturg powietrza okresu cieptego na stacji Vize sg te
miedzy SSTos-11, SSTor-10 i SSTrk @ powierzchnig zlodzenia catego Morza Karskiego. Ich wartoSci
zestawione sg w tab. 8. Pod uwage bierze si¢ tu okres, w ktérym miesieczna i sezonowa zmienno$¢
powierzchni zlodzonej realnie wptywa na zmienno$¢ $redniej rocznej powierzchni zlodzonej.

Wszystkie wspdtczynniki korelacji sa wysoce istotne statystycznie (p << 0,001). Zmiennos¢ SST
objasnia 62-71% wariancji zlodzenia Morza Karskiego we wrze$niu, 74-81% zmienno$ci $rednie;
powierzchni lodéw w okresie od lipca do pazdziernika i 74-79% wariancji $redniego rocznego zlodze-
nia tego morza. Jest to znacznie wigcej od objasnienia zmiennosci powierzchni lodéw przez zmiany
temperatury powietrza na stacji Vize. Zalezno$ci miedzy zlodzeniem a SST sg liniowe (patrz ryc. 15),
a oszacowanie powierzchni lodéw ze zmienno$ci SST jest obarczone niewielkim btedem.

Zmienna RZo7.06, ktdra reguluje rozmiary zlodzenia od lipca do korica roku oraz $redni roczny
rozmiar powierzchni lodéw jest réwniez bardzo silnie powigzana z SST. Najsilniejsze zwigzki z RZo7.06
wykazuje SST z czerwca (r = -0,80), stabsze ze $rednig roczng SST (r = -0,77). Jest to zwigzek wy-
raznie silniejszy od zwigzkéw RZo7.0s ze wskaznikiem Dipola Ciesniny Frama (DCFos.0s; r = -0,62), czy
$rednig temperaturg powietrza okresu chtodnego nad Morzem Karskim (6ST11.04), regulujaca poprzez
wplyw na grubos¢ lodu, rozmiary zlodzenia Morza Karskiego w okresie cieptym (r = 0,65).
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Tab. 8. Wspotczynniki korelacji liniowej miedzy temperaturg roczng (SSTrk) i temperaturg potrocza ,cieptego”
(SSTos-11) powierzchni NW czesci Morza Karskiego (77-78°N, 73-77°E) a miesieczng powierzchnig lodow
na Morzu Karskim od czerwca (Eos) do grudnia (E12), rocznym zlodzeniem (Erx) oraz
$rednim zlodzeniem w okresie od lipca do pazdziernika (Eo7-10). Okres 1979-2015

Table 8. Correlation coefficients between annual temperature (SSTrk) and the temperature
of "warm" season (SSTos-11) of surface of the NW part on the Kara Sea (77-78°N, 73-77°E)
and the monthlyice extent on the Kara Sea from June (Eos) December (E12), annual ice extent (Erk)
and mean ice extent in the period from July to October (Eor-10). Period 1979-2015.

Eoes Eo7 Eos Eoo E1o E1 E Erk Eo7-10

SSTr r| -0,72 -0,85 0,85 -0,79 -0,78 0,73 -0,68 -0,89 -0,88
p | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000
SSToetr r| -0,62 -0,84 -0,88 -0,84 -0,78 -0,62 -0,56 -0,86 -0,90
p | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000
SSTorto r| -0,51 0,77 -0,85 -0,85 -0,74 -0,52 -0,46 -0,80 -0,86
p | 0,001 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,000 | 0,001 0,004 | 0,000 | 0,000
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Ryc. 15. Zwiazek $redniej rocznej SST (x; SSTrk) na akwenie 77-79°N, 73-77°E ze $rednim rocznym
zlodzeniem Morza Karskiego (y; KAR Er).
Objasnienie do réwnania w ramce: eps — btad standardowy (), R — wspdtczynnik korelacji wielokrotnej,
adj.R2 — poprawiony wspotczynnik determinaciji, BSE — btad standardowy estymacji wartosci y

Fig. 15. Relation of mean annual SST (x; SSTrk) on the waters of 77-79°N, 73-77°E
with mean annual ice extent on the Kara Sea (y; KAR Erx).
Explanation of the equation in the frame: eps — standard error (), R — multiple correlation coefficient,
adj.R? — adjusted coefficient of determination, BSE - the standard error of estimate of y.

5. Dyskusja zagadnienia proceséw sterujacych zmianami zlodzenia Morza Karskiego

Przeprowadzony do tej pory przeglad zaleznosci wskazuje, ze najsilniejszy wptyw na zmiany
powierzchni lodéw na Morzu Karskim wywiera zmiennos¢ SST, sygnalizujaca zmiany zasobow ciepta
w wodach. Wptyw zmiennosci SST na zmiany zlodzenia jest pod wzgledem sity zwigzku natomiast
poréwnywalny z wptywem zmienno$ci Sredniej temperatury okresu ,cieptego” na stacji Vize (VIZ Tor-09).
Zmiany wartosci wskaznika Dipola Cie$niny Frama (DCFos.08), ktore szczegolnie silnie wptywajg na
zmiany powierzchni lodéw w okresie ,cieptym” (KAR Eo7-10), @ ktore powigzane sg bardzo silnie ze
zmienng RZo7-06, 54 Z kolei wysoce istotnie powigzane ze zmianami temperatury powietrza na stacji
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Vize (i innymi stacjami) oraz zmianami SST. Obraz tych silnych powigzan miedzy poszczegdlnymi
czynnikami wptywajacymi na zmiany zlodzenia Morza Karskiego przedstawia tab. 9, w ktorej celowo
wartosci wspotczynnikow korelacji podano ze zwigkszong doktadnoscia. TreS¢ tab. 9 wykazuje, ze
wszystkie wymienione w niej zmienne sg ze sobg silnie i wysoce istotnie (p << 0,001) powiazane.

Tab. 9. Wspoétczynniki korelacji liniowej (r) miedzy powierzchnig lodéw na Morzu Karskim i czynnikami
(zmiennymi) wywierajacymi wptyw na zmiany powierzchni lodéw na tym morzu (1979-2015).
Wszystkie wspotczynniki korelacji sa wysoce istotne statystycznie (p << 0,001)

Table 9. Correlation coefficients (r) between ice extent on the Kara Sea and the factors (variables)
having an impact on changes in ice extent on the sea (1979-2015).
All correlation coefficients are statistically highly significant (p << 0.001).

ZFmaléatgpse KAR;z10 DCFosos VIZTrc  6STorto  6STioe  SSTRk  SSTorto  RZoros
KARmx | 09735 06475 09155 -0,8604 -0,7884 08934 08618  0,8090
KARo7-10 X 06407 08798 08625 07292 -0,8784 0,897 08715
DCFo3.08 X 06505 05423 05731 06624 06302  -0,5547
VIZ Tre X 08344 08369 09073 08615  -0,7302
VIZ Tor-10 X 06244 07917 07833  -0,6363
6ST11.04 X 07653 06885  -0,6768
SSTrk X 09629  -0,7669
SSTor-10 X -0,8210

Objasnienia: KARRr«k — $rednia roczna powierzchnia lodéw na Morzu Karskim, KAREq7-10 — $rednia powierzchnia
lodéw na Morzu Karskim w okresie od lipca do pazdziernika, DCFos.08 — wskaznik Dipola Cie$niny Frama (suma
réznic SLP miedzy 20°W a 20°E na 77,5°N od marca do sierpnia), VIZ Trk — $rednia roczna temperatura
powietrza na stacji Vize, 6STo7-10 — $rednia temperatura okresu od lipca do pazdziernika na 6 stacjach,
6ST11-04 — $rednia temperatura okresu od listopada do kwietnia na 6 stacjach meteorologicznych (patrz tekst),
SSTrk — $rednia roczna temperatura powierzchni morza na akwenie 77-79°N, 73-77°E (NW cze$¢ Morza
Karskiego), SSTo7-10 — $rednia SST na tym samym akwenie w okresie od lipca do pazdziernika,
RZo7.06— rdznica migdzy powierzchnig lodéw na Morzu Karskim w lipcu a powierzchnig lodéw w czerwceu,
zmienna, ktérej wartos¢ pozwala przewidywac ubytki miesiecznej powierzchni lodéw do konca roku.

Explanation: KARrk — mean annual ice extent on the Kara Sea, KAREq7-10 — mean ice extent on the Kara Sea
in the period from July to October, DCFos.08— the index Dipole Fram Strait (SLP sum of the differences between
20°W and 20°E at 77.5°N from March to August), VIZ Trk — mean annual air temperature at the Vize station,
6STo7-10 — mean temperature of the period from July to October at 6 stations, 6ST11.04 — mean temperature
of the period from November to April at 6 meteorological stations (see text), SSTrk — mean annual SST on
the waters of 77-79°N, 73-77°E (NW part of the Kara Sea), SSTor-10 — mean SST in the same waters in the period
from July to October, RZo7-05 - the difference between ice extent on the Kara Sea in July and ice extent in June,
variable, the value of which makes it possible to predict losses of monthly ice extent till the end of the year.

Korelacje s symetryczne — przy danej wartosci r miedzy zmienng x a y, zmienna y jest tak samo
silnie powigzana z x, jak zmienna x z y. Maksymalna warto$¢ wspotczynnika korelacji w tabeli 8 to ~0,91
wskazujaca na site powigzan miedzy rocznym zlodzeniem Morza Karskiego a temperaturg roczng na
stacji Vize. Z takg samg sitg temperatura na stacji Vize powigzana jest z powierzchnig lodéw, jak
powierzchnia lodéw z temperaturg roczng na tej stacji. Minimalna warto$¢ wspdtczynnika korelacji to
~-0,55 (p << 0,001), wskazujaca na site powigzan miedzy wskaznikiem DCFos.08 charakteryzujacym
procesy cyrkulacyjne od marca do sierpnia nad Cie$ning Frama, a rozmiarem zmnigjszania sie po-
wierzchni lodéw (topnienia) na Morzu Karskim miedzy czerwcem a lipcem. Ta najmniejszej sity kore-
lacja jest rowniez dos¢ silna i wysoce istotna statystycznie.
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Co zatem zalezy od czego — powierzchnia lodéw na Morzu Karskim od rocznej temperatury
powietrza, czy roczna temperatura powietrza od powierzchnia lodéw? Tu rozstrzygniecie daleko nie
jest proste. Czy cyrkulacja atmosferyczna nad Cie$ning Frama zalezy od predkosci topnienia lodéw
na Morzu Karskim miedzy czerwcem a lipcem (watpliwe), czy predkos$¢ topnienia od cyrkulacji atmo-
sferycznej nad Ciesning Frama'# (prawdopodobne)? W szeregu zwiazkéw mozna wskaza¢ przyczyne
zalezno$ci, w innych, wobec wystepowania uktadéw sprzezer zwrotnych, okre$lenie tego co jest
przyczyng, a co skutkiem nie jest ani proste, ani wiarygodne. Co zatem steruje zmiennoscig zlodze-
niem Morza Karskiego?

W okresie od lipca do wrze$nia, oraz od lipca do pazdziernika, wartosci sredniej SST z tego okresu
(oznaczenia SSTor-00 i SSTor-10) S Wyzsze od $redniej temperatury powietrza na stacji Vize z tych
samych okreséw (VIZ Tor.0e i VIZ Tor-10). Oznacza to, ze strumien ciepta skierowany jest z powierzchni
morza do atmosfery (patrz ryc. 16), zatem wzrost SST stanowi jedng z przyczyn wzrostu temperatury
powietrza na stacji Vize. Wolna od lodéw, cieplejsza od powietrza powierzchnia morza przekazuje
ciepto do atmosfery, sterujac w czesci zmienno$cig temperatury powietrza. Analiza regresji wykazuje,
ze zmiany SSTor-10 objasniaja (adj.R?) okoto 55% wariancji zmiennej VIZ Toz-10 (R = 0,75, p < 0,0001).
Zmiana $redniej SST z okresu od lipca do pazdziernika w rejonie NW cze$ci Morza Karskiego o 1°C
pocigga za sobg zgodng ze znakiem zmiane zmiennej VIZ To7-100 2,45(10,36)°C.

[’Cl

Ryc. 16. Przebiegi sredniej temperatury powietrza na stacji Vize w okresie ,cieptym”
(zmienna VIZ To7-10) i $redniej SST w NW czesci Morza Karskiego w tym samym czasie
(zmienna SSToz-10). Zwraca uwage wyzsza SST od T, co wskazuje na wystepowanie w okresie
cieptym” (lipiec-pazdziernik) strumieni ciepta skierowanych z powierzchni morza do atmosfery

Ryc. 16. The course of mean air temperature at the Vize station during the "warm" period
(variable VIZ To7-10) and mean SST in NW part of the Kara Sea at the same time (variable SSTo7-10).
Note higher SST than T, which shows occurrence of heat fluxes directed from the sea surface
to the atmosphere during the "warm" period (July-October).

Aby jednak strumienie ciepta z oceanu do atmosfery o liczacej sie mocy mogty funkcjonowaé
i przekazywa¢ odpowiednio duze ilosci ciepta jawnego, ktore ogrzeje powietrze, pokrywa lodowa nie
moze byC zwarta. Przy zwarciu przekraczajacym 70%, przy dodatniej rdznicy temperatury miedzy
SST a temperaturg powietrza w warstwie przywodnej (At), strumienie ciepta jawnego z powierzchni

14 Warto w tym migjscu zwrécié¢ uwage na to, ze zmienna DCFos.08 pochodzi spoza ,systemu” Morza Karskiego.
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morza gwattownie malejg zblizajac sie do zera przy osiagnieciu 100% pokrycia powierzchni wody
lodem. W przypadku gdy koncentracja lodéw miesci si¢ w granicach od 70 do 30-40%, strumienie
ciepta, przy takiej samej At w miare spadku zwarcia lodéw szybko rosng's, osiggajac przy 30% kon-
centracji lodu warto$¢ bliskg tej, jaka osiagajg z powierzchni wody wolnej od lodu (Blinov i in. 1989).
W rezultacie zmienno$¢ powierzchni lodéw w okresie cieptym (KAR Eo7-10) objasnia ~72% zmiennosci
temperatury na stacji Vize w tym samym okresie (R = 0,85). Zmiana powierzchni zlodzenia o 1 tys. km?2
pocigga za sobg zmiane zmiennej VIZ Toz-100 0,010(£0,001)°C z przeciwnym znakiem.

Z kolei 16d na powierzchni wody wptywa istotnie na SST, w miare wzrostu jego koncentracji SST
maleje. Obecno$¢ lodu na powierzchni morza nie moze jednak obnizy¢ SST w trakcie procesow
topnienia ponizej -0,2 do -0,3°C, a w trakcie proceséw zamarzania ponizej granicy -1,80°C'6. Wplyw
zmian zlodzenia na SST jest bardzo silny — zmienno$¢ pokrywy lodéw w okresie ,cieptym” (KAR Eo7-10)
objasnia ~72% wariancji SST z tego samego okresu (R = 0,85). Koto sie zamyka. W rezultacie tem-
peratura okresu cieptego na stacji Vize (VIZ Tor-10), ktéra objasnia 72% wariancji powierzchni lodow
M. Karskiego w okresie od lipca do pazdziernika i 71% wariancji rocznego zlodzenia tego morza,
faktycznie jest funkcjg powierzchni loddw Morza Karskiego (KAR Eor-10) i SST (SSToz-10) w tym samym
okresie.

Oszacowat istotnych statystycznie parametréw réwnania z dwoma zmiennymi opisujacego te
zalezno$¢ nie mozna, tworzy si¢ tutaj uktad redundantny — w obu zmiennych niezaleznych zaséb
zmienno$ci wspolnej (kowariancja) jest bardzo wysoki i niemal taki sam (r = 0,80). Z tych samych
wzgledow nie mozna oszacowa¢ SST jako funkcji zlodzenia i temperatury powietrza na stacji Vize.
Zmiennymi niezaleznymi moga by¢ tylko zmienne niesokrelowane lub najstabiej z sobg skorelowane.

W mozliwosci oceny roli poszczegolnych czynnikow w ksztattowaniu zmiennosci zlodzenia Morza
Karskiego pojawia sie powazny problem. Jest nim wzajemne powigzanie ze sobg czynnikow ksztattu-
jacych powierzchnie lodow i samej powierzchni lodéw, co czyni, ze w funkcjonujgcym systemie zlo-
dzenie samo wptywa na swoj rozmiar, poprzez jego oddziatywanie na czynniki ksztattujace jego zmiany
(tab. 8). System jest systemem rekurentnym, w ktérym zmienna objasniana (zalezna) steruje w czesci
zmiennymi objasniajacymi (niezaleznymi). Ma to powazne konsekwencje dla mozliwosci konstrukcji
spojnego modelu matematycznego (regresji wielokrotnej), wyjadniajgcego zmiany powierzchni lodéw
jako funkcji dziatania jednoczesnej zmienno$ci kilku zmiennych (czynnikéw) sterujgcych zmianami.
Analiza wariancji pozwala na okreslenie jaki odsetek catkowitej wariancji zmiennej zaleznej (objasnia-
nej) objasnia w réwnaniu zmiennos¢ kazdej z wprowadzonej do niego zmiennej niezaleznej (objas-
niajacej). Zmienna, ktdra wnosi najwiekszy wktad w objadnienie wariancji zmiennej zaleznej wskazuje
na to, co jest najwazniejszym czynnikiem, sterujagcym zmiennoscig zmiennej zalezne;.

Dla znalezienia statystycznie istotnego réwnania regresiji wielokrotnej opisujacej zmiennos¢ $red-
niej rocznej powierzchni lodéw Morza Karskiego wykorzystano metode regres;ji ,krokowej w przéd”
(stepwise regression, forward selection). Jako potencjalne zmienne objasniajace (niezalezne) przyjeto
7 zmiennych: 6TS11-04, 6TSo07-10, 6TSo07-09, SSTo7-10, SSTrk, DCFo3-08 0raz DCFos-08 z roku poprzedzaja-
cego (oznaczenie DCFas.0spr). Zmienne te reprezentujq warunki temperatury powietrza w okresie
,chtodnym” i ,cieptym”, roczng SST oraz SST w okresie cieptym oraz te cechy cyrkulacji atmosfe-

15 Pomija sie tutaj pobor z powierzchni morza utajonego ciepta parowania oraz dziatanie wiatru.

16 Ta ,asymetria” bierze sie z réznicy temperatury topnienia lodu i zamarzania wody o réznym zasoleniu. Topnie-
jace lody pierwszoroczne (zimowe) majg zasolenie 2-3%., zamarzajaca woda morska 30-33 %o.

136



rycznej, ktore wywieraja wymierny wplyw na rozmiary powierzchni lodéw. Sg to zmienne ,wewnatrz-
systemowe”, stabiej lub silniej powigzane ze sobg (patrz tab. 9). Znalezienie takiego réwnania pozwoli
na okreslenie roli zmienno$ci poszczegdlnych czynnikéw (zmiennych) w kreowaniu zmian $redniego
rocznego zlodzenia Morza Karskiego. Przeprowadzona analiza wykazata, ze ujawniajg sie trzy
zmienne pozwalajace na utworzenie réwnania regresji wielokrotne;:

KAR Er = 443,2(+46,9) — 121,1(£25,2)-SSTrk — 18,5(+4,8)-6TSor-10 - 0,9(£0,4)-6TS1100.  [1]

Réwnanie to (ryc. 17) jest wysoce istotne statystycznie (R = 0,95, test F(3,32) = 97,09, p << 0,001,
BSE = 26,3). Wszystkie oszacowane wspotczynniki regresji i oszacowanie wyrazu wolnego sg istotne
statystycznie, przy czym oszacowanie wyrazu wolnego i wspétczynnikéw regresji dwu pierwszych
zmiennych jest wysoce istotne (p < 0,001), trzeciej tylko istotne (p = 0,038). Zwraca uwage bardzo
maly btad standardowy (BSE) oszacowania rocznego zlodzenia, stanowigcy okoto £3% powierzchni
morza. Wspdlne dziatanie trzech zmiennych objasnia tu (adj.R?) 89% wariancji rocznej powierzchni
lodow w okresie 1979-2015, z czego zmienno$¢ SSTrk objasnia 82,8% wariancji rocznego zlodzenia
Morza Karskiego, zmienno$¢ temperatury powietrza w okresie cieptym nad Morzem Karskim (6TSo7-10)
5,8%, a zmienno$¢ temperatury w okresie chtodnym (6TS11.04) tylko 1,4% (czastkowe wspotczynniki
determinacji). Bez objasnienia pozostaje stosunkowo niewielki odsetek wariancji, co oznacza, ze
zmienno$¢ wszystkich innych, nie branych pod uwage czynnikéw objasnia zaledwie 11% wariancji
rocznej powierzchni lodéw na Morzu Karskim w rozpatrywanym okresie.
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W przypadku szacunku zlodzenia Morza Karskiego w okresie ,cieptlym” (KAR E07-10), ujawniajg
sie tylko dwie zmienne sterujace zmianami, ktérych wspdtczynniki regresji sq statystycznie istotne —
jest to roczna SST i temperatura powietrza nad Morzem Karskim w okresie ,cieptym” (6TSo7-10). Zmiany
temperatury powietrza nad Morzem Karskim w okresie chtodnym, poprzedzajgcym okres ,ciepty”
staly sie nieistotne dla ksztattowania zmienno$ci powierzchni lodéw w okresie ,cieptym”. Réwnanie to
jest wysoce istotne i przybiera postac:

KAR Eor-10= 123,7(+47,2) — 284,0(+56,3)-SSTr - 51,6(12,2)-6TSor-10. 2]
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Obie wystepujace w nim zmienne sa tymi samymi, ktére wystepujg w réwnaniu [1]. Rdwnanie [2]
objasnia ~85% wariancji zlodzenia Morza Karskiego w okresie cieptym (R = 0,92, adj.R? = 0,847,
F(2,33) = 97,6, BSE = 61,4). Zmiennos¢ rocznej SST w réwnaniu [2] objasnia 77,6%, a zmienno$¢
temperatury powietrza nad Morzem Karskim w okresie ,cieptym” 7,9% wariancji powierzchni lodow
w tym samym okresie.

Analiza wariancji wskazuje, ze spo$rod rozpatrywanych czynnikdw, gtdwnym — wymuszajacym
zmienno$¢ rocznego zlodzenia — jest zmienno$¢ rocznej SST. Podobnie, w przypadku zmienno$ci
powierzchni lodow w okresie ,cieptym” gtownym czynnikiem jest zmienno$¢ rocznej SST, a nie SST
jaka wystepuje w tym okresie. Wptyw zmian rocznej SST na zmienno$¢ zlodzenia na Morzu Karskim
jest ponad dziesigciokrotnie wiekszy od wptywu zmian temperatury powietrza. Zmienno$¢ tempera-
tury powietrza w okresie ,cieptym” i okresie ,chtodnym” plasujg sie¢ na drugim i trzecim miejscu, objas-
niajac tacznie 7,2-7,9% wariancji. Wptyw cyrkulacji atmosferycznej na ksztattowanie zmiennosci
powierzchni lodéw staje sie w modelu regresji wielokrotnej niemozliwy do okreslenia.

Tak wigc zmienno$¢ SST ujawnia sie jako gtéwny czynnik regulujgcy zmiany powierzchni lodéw
na Morzu Karskim w rozpatrywanym okresie (1979-2015). Tym niemniej silne powigzania miedzy
wszystkim zmiennymi wywierajacymi wplyw na zmienno$¢ rozmiaréw zlodzenia na Morzu Karskim,
wigcznie z samg powierzchnig lodéw Morza Karskiego silnie wptywajacg na zmienno$¢ innych ele-
mentow tego systemu, sugeruje, ze caty system hydro-klimatyczny sterowany jest przez tak zwany
,czynnik trzeci”, pochodzacy spoza tego systemu. Mozna postawi¢ teze, ze wysokg wspotzmienno$¢
wszystkich elementéw tego systemu wymusza zmienno$¢ ,czynnika trzeciego”, sterujgca systemem
i nadajaca jego elementom wspdlny rytm zmian.

6. Problem sterowania zmiennoscia systemu hydroklimatycznego Morza Karskiego.
Rola cyrkulacji termohalinowej Atlantyku Péinocnego

Najsilniej dziatajacym czynnikiem w rozwazanym systemie jest zmienno$¢ SST. Zmienno$¢ ta,
bedaca odbiciem zasobow ciepta w wodach powierzchniowych, uwarunkowana jest przez dziatanie
zmienno$ci dwu kolejnych czynnikéw — adwekcyjnego, czyli doptywu ciepta ,astrefowego” wnoszo-
nego przez cyrkulacje oceaniczng do Arktyki oraz doptywu energii promienistej Storica do powierzchni
morza.

Doptyw energii stonecznej do powierzchni morza, ktory moze doprowadzi¢ do wzrostu zasobdw
ciepta w wodzie i wzrostu SST, wymaga redukciji lub likwidacji pokrywy lodowej. Dopiero wtedy pro-
mieniowanie krétkofalowe moze zosta¢ absorbowane przez wode i zamieniane na ciepto. W przypadku
wystepowania zwartej pokrywy lodowej, ilo$¢ energii (Swiatta) przenikajacej przez 16d i pochtanianej
przez wode jest znikoma, a ta jej czes$¢, ktdra nie zostaje odbita (albedo lodu) zuzytkowywana jest na
przemiany fazowe lodu oraz parowanie z jego powierzchni. Szczegdlnie wazne dla istotnego wzrostu
zasobow ciepta w wodach powierzchniowych jest przyspieszenie terminu uwolnienia powierzchni
morza od pokrywy lodowej, nieistotne jest natomiast opdznienie proceséw tworzenia sie lodow.
Wezesniejsze zmniejszenie sig zlodzenia, zwigkszajace powierzchnie pochtaniania energii oraz wydtu-
Zajace czas mozliwej absorpcji promieniowania krétkofalowego, przyczynia sie do wzrostu SST. Tak
wigc stwierdzony wzrost SST na NW cze$ci Morza Karskiego moze stanowi¢, w czesci lub w cato$ci,
efekt zmniejszenia powierzchni lodéw na tym akwenie.
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Wzrost SST przyczynia sie do opoznienia proceséw tworzenia sie lodéw — diuzej trwa okres
poboru ciepta z wody, do momentu osiggniecia temperatury jej krzepniecia, co zmniejsza powierzchnig
lodow w poczatku fazy ,marzniecia”. Dtuzej funkcjonujace strumienie ciepta z powierzchni morza
réwniez nie dopuszczajg do wczesnych spadkéw temperatury powietrza. W rezultacie srednia tempe-
ratura okresu listopad-kwiecien (zmienna 6ST11.04) jest wyzsza, co nastepnie wptywa na mniejsza
grubo$¢ lodu zimowego, a nastepnie na szybciej przebiegajace procesy topnienia — i w rezultacie
(poprzez zmienng RZor-06) — na zmniejszenie sie powierzchni loddw w okresie ,cieptym”. Ten uktad
procesow zawierajacych w sobie dodatnie sprzezenia zwrotne czyni sie odpowiedzialnym za dziata-
nie tak zwanego wzmocnienia arktycznego (Arctic Amplification; Serreze i Francis 2006, Serreze i in.
2009, Stroeve i in. 2012), ktére ma by¢ gtéwnym mechanizmem prowadzacym do szybszego wzrostu
temperatury powietrza w Arktyce, niz w szeroko$ciach umiarkowanych, zachodzacych pod wplywem
globalnego ocieplenia.

W rozpatrywanym okresie (1979-2015) nie odnotowano wyraznego wzrostu statej stoneczne;j,
ani tez radykalnego zmniejszenia si¢ zachmurzenia nad Arktykg lub jej poszczegdlnymi czeSciami
(Curry i in. 1996, Zygmuntowska i in. 2012), ktére niezaleznie od zmian powierzchni lodéw mogtyby
przyczyni¢ sie, poprzez wzrost SST, do jej redukciji. Przeciwnie — ukazaly sie prace wskazujace na
wzrost zachmurzenia w Arktyce, ktéry stanowi odpowiedz na zwigkszenie sie powierzchni morz
wolnych od pokrywy lodowej, czyli na zmniejszenie sie zlodzenia (np. Schweiger 2004, Cuzzone
i Vavrus 2011, Vavrus i in. 2011). Powinno to przyczyni¢ si¢ do zmniejszenia doptywu promienio-
wania krétkofalowego, zwtaszcza promieniowania bezpos$redniego do powierzchni morza, ograni-
czenia wzrostu temperatury powietrza w okresie dnia polarnego i stabego jej wzrostu w czasie nocy
polarnej (Liu i in. 2007). Taki ukfad sprzezen zwrotnych w systemie ogranicza role ,wzmocnienia
arktycznego” w kreowaniu ocieplenia Arktyki. Trzeba tu zauwazy¢, ze opisane w cytowanych pozy-
cjach literatury zmiany zachmurzenia i ich wptyw na SST i temperature powietrza stanowig konse-
kwencje zmniejszania sie powierzchni lodow.

Adwekcja objetosci wody z nizszych szerokosci, wnoszacych ciepto do Arktyki jest procesem
niezaleznym od zmian zlodzenia akwenow arktycznych, jak réwniez niezaleznym od zmian doptywu
energii stonecznej do powierzchni morza w Arktyce. Stanowi ona rezultat dziatania cyrkulacji ocea-
nicznej. Zasadniczg role w oceanicznym transporcie ciepta odgrywajg Wody Atlantyckie (dalej AW),
wnoszone do Arktyki kolejno pradami Pétnocnoatlantyckim, Atlantycko-Norweskim (Mork i Skagseth
2010), nastepnie pradami Nordkapskim (Murmanskim) do Morza Barentsa i Zachodniospitsbergen-
skim do Morza Grenlandzkiego i dalej do basenu Morza Arktycznego. Ponad sze$ciokrotnie mniejszy
od naptywu wéd z Atlantyku naptyw wéd z Pacyfiku przez Cie$ning Beringa do Arktyki (Woodgate
i Aagrad 2005, Beszczynska-Moller i in. 2011) odgrywa w transporcie ciepta do Arktyki role zdecydo-
wanie drugorzedna.

llos¢ wprowadzanego wraz AW ciepta do Arktyki wykazuje znaczng zmiennos¢ miedzyroczng
(Orvik i Skagseth 2005, @sterhus i in. 2005, Skagseth i in. 2008, Schauer i in. 2008) i dlugookresowa,
(Polyakov, Bekryaev i in. 2003, Polyakov, Walsh i in. 2003, Polyakov i in. 2004, Polyakov i in. 2005).
Podstawowym czynnikiem regulujagcym diugookresowa zmienno$¢ ilosci ciepta wprowadzanego przez
cyrkulacje oceaniczng do Arktyki jest zmienno$C Atlantyckiej Potudnikowej Cyrkulacji Termohalinowe;
(AMOC - Atlantic Meridional Overturning Circulation; Schmittner i in. 2007, Srokosz i Bryden 2015),
bedaca czescig globalnej cyrkulacji termohalinowej (Broecker 1991). Mechanizmy funkcjonowania
AMOC objasnia praca Kuhlbrodta i in. (2007).
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Intensywnos¢ cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Potnocnym wprowadzajacej zmienne ilosci
ciepta kierowanego przez cyrkulacje oceaniczng z tropikdw na poétnoc, w tym i do atlantyckiej domeny
Arktyki, charakteryzuje wskaznik okreslony akronimem DGsL (Marsz i Styszyhska 2009, Marsz 2015).
Zrodtem sygnatu wykorzystanego do charakterystyki intensywnosci THC przez wskaznik DGa. sg
zmiany SST na powierzchni tropikalnego Atlantyku Pétnocnego (rejon 38°N, 56°W). Zmiany inten-
sywnoéci THC przektadajq sie nastepnie na rozprzestrzenianie si¢ tego sygnatu wraz z niosacymi go
masami AW, przede wszystkim wzdituz gtéwnych szlakéw przenosu pragdowego, co zapisuje si¢
w odpowiedniej zmienno$ci temperatury i zasolenia. Sygnat ten charakteryzuje sie typowa dla cyrku-
lacji oceanicznej niewielkg predkoscig propagacii, rzedu pojedynczych cm-s-,

Przebieg tego wskaznika wykazuje silne i wysoce istotne skorelowanie z przebiegiem $rednie;
SST na calym Atlantyku Pdtnocnym (wskaznikiem Multidekadowej Oscylacii Atlantyku; AMO — Atlantic
Multidecadal Oscillation; Enfield i in. 2001), przebiegiem wartosci anomalii zasobéw ciepta w warstwie
od 0 do 700 m na Atlantyku Pétnocnym oraz przebiegiem globalnych, hemisferycznych i strefowych
anomalii temperatury powietrza na pétkuli pétnocnej (Marsz 2015). Wskaznik DGs. wykazuje réwniez
silne skorelowanie z SST i temperaturg wody w Arktyce oraz temperaturg powietrza na stacjach
Arktyki Atlantyckiej. Charakterystyczng cecha zwigzkéw wskaznika DGsL z przebiegami elementow
hydroklimatycznych w Arktyce jest wystepowanie réznej dtugosci opoznien w reakcji ,arktycznych”
elementow klimatycznych i hydrologicznych na jego zmiany.

Wystepowanie tych opéznien ma do$¢ prostg geneze, ale skomplikowang nature. Im dalej poto-
zony jest akwen od zrédta sygnatu THC, tym p6Zniej nastepuje reakcja systemu, co zdaje sie wyraznie
wskazywaé, Ze dla zmiennosci klimatu obszaréw Arktyki znacznie wazniejszg role odgrywa powolny
transport ciepta wraz z transportem wéd niz szybki transport ciepta drogg atmosferyczng. Wody trans-
portowane przez cyrkulacje oceaniczng cechujg sie duzg bezwtadno$cig cech fizycznych, ciepto
zawarte w powietrzu szybko ulega wypromieniowaniu i dyssypacii.

Nim pewne cechy zwiekszonego lub zmniejszonego zasobu ciepta w wodach, ktére powstaty
z wod tropikalnych dotrg do Arktyki, jako mniej lub bardziej przeksztatcone pod wzgledem termicznym
AW, mija odpowiedni czas, okoto 2-4 lat, przy czym w czasie drogi na pdinoc tracg one powoli ciepto
na wymiane z atmosferg. W rezultacie juz wcze$niej, zanim wody te ,dojdg” do Arktyki, nastepuje
wzrost temperatury powietrza nad NE Atlantykiem Pétnocnym. Czes¢ tego ciepta zostaje przez cyrku-
lacje atmosferyczna, ktdra jest o dwa rzedy wielko$ci szybsza niz cyrkulacja oceaniczna, wnoszone
do Arktyki, przyczyniajac sie do wzrostu temperatury powietrza w Arktyce, zwtaszcza w Arktyce Atlan-
tyckiej. Temperatura powietrza na Bjornoi i stacjach spitsbergeriskich wykazuje pierwsze reakcje na
zmiany wskaznika DGsL z rocznym op6Znieniem.

Przecietny czas, w jakim AW pokonujg droge przez Morze Barentsa, zanim wyjda przez NW czes¢
Morza Karskiego do basenu Morza Arktycznego, trwa nieco ponad 2 lata. Przez ten czas wody te
oddajg nieprzerwanie ciepto do atmosfery, przyczyniajac sie do silnego wzrostu temperatury powietrza
nad samym Morzem Barentsa i w jego szerokim otoczeniu. Wody Atlantyckie przechodzace przez
Morze Barentsa i wchodzace na NW cze$¢ Morza Karskiego sg juz bardzo silnie wychtodzone, tym
niemniej wnosza tam jeszcze liczace si¢ ilosci ciepta (Makhotin iin. 2014, Dimitrenko i in. 2014).

AW transportowane przez ptynacy wzdtuz stoku kontynentalnego i siegajacy wiekszych gtebokosci
Prad Zachodniospitshbergenski w mniejszym stopniu tracg ciepto na wymiane z atmosferg (Beszczyn-
ska-Mdller i in. 2011), w zwiazku z czym ich zasoby ciepta silniej wptywajg na ksztattowanie sig rezimu
termicznego wdd znajdujacych sie w basenie Morza Arktycznego. Impulsy cieptych Wod Atlantyckich
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stwierdzone w Pradzie Zachodniospitsbergeniskim, ktére przeszty przez Ciesnine Frama w latach
1999-2000 ujawnity sie na pdtnocnych kraricach Morza taptiewéw jako silne dodatnie anomalie
temperatury Po$rednich Wéd Arktycznych i SST w roku 2004 (Dimitrenko i in. 2008). Oznacza to, ze
transport wod od pdtnocno-zachodnich kraicéw Spitsbergenu do pdtnocnych krancow szelfu Morza
Laptiewow trwat okoto 4 lat. Dopiero wtedy ciepto przetransportowane wraz z Wodami Posrednimi
(Intermediate Atlantic Water) z rejonu lezacego na zachdd od Spitsbergenu mogto ujawni¢ sie na
powierzchni Morza Laptiewow w wyniku zachodzacych na stoku kontynentalnym tego morza proceséw
upwellingu, a nastepnie zniszczy¢ istniejacg tam piknokling i dotrze¢ do powierzchni, co spowodowato
wzrost SST na Morzu Laptiewdw i przyczynito sie do mniej lub bardziej gwattownej redukciji pokrywy
lodéw na tym akwenie. Na NW czes$ci Morza Karskiego, w wyniku procesu upwellingu Posrednich
Wad Arktycznych na wschodnim stoku Ztobu Swietej Anny i mieszania sie z nimi wéd wyprowadza-
nych z Morza Barentsa, strumien ciepta do powierzchni jest szacowany na 30-100 W-m2 (Dimitrienko
iin. 2014).

Przebieg SST na Morzu Karskim w okresie ,cieptym” (patrz ryc.16) wykazuje, ze po roku 2004
przebieg temperatury powierzchni morza w okresie od lipca do pazdziernika zmienit catkowicie swoj
charakter — amplituda zmian miedzyrocznych gwattownie sie zmniejszyta (+0,06°C) i nieprzerwanie
utrzymuje sie powyzej 1,46°C, czego w latach wczesniejszych nie odnotowano. Moment ten zbiega
sig w czasie z gwattownym spadkiem powierzchni lodéw na Morzu Karskim i zmiang, rezimu lodo-
wego na tym akwenie (patrz ryc. 14).

W wodach transportowanych przez Prad Zachodniospitsbergenski takich wzrostéw (,impulséw”)
o roznej wielkoSci, Scisle powigzanych z THC (Marsz i Styszyrska 2012) stwierdzono w ostatnich
latach kilka (np. Walczowski i Piechura 2006, 2007; Walczowski 2013). Na przyktad przez profil pomia-
rowy 10 PAN na Pradzie Zachodniospitsbergeniskim (76,5°N, 6,5- 9°E) miedzy rokiem 2004 a 2005
przeszta znaczna objetos¢ Wod Atlantyckich o wysokiej temperaturze, w ktdrej zaséb ciepta byt bardzo
duzy (Walczowski 2013, jego ryc. 7). Mozna przypuszczaé, ze transport tych wiasnie wéd spowodo-
wat wystapienie bardzo silnych anomalii temperatury wody, zasolenia i SST latem 2009 i zimg 2010
na Morzu taptiewow opisach przez Janout i in. (2013). Na Morzu Karskim stabiej epizod ten zapisat
sie w przebiegu SST z ,cieptego” okresu roku, natomiast silnie w wartoSciach Sredniej rocznej SST.

W rezultacie, w réznych czeSciach Arktyki i jej bezpo$redniego otoczenia znajdujg sie jedno-
cze$nie ,réznowiekowe” objetosci AW, o réznym stopniu transformacji (przeksztatcenia). Wszystkie
te ,roznowiekowe” i znajdujace sie w réznych potozeniach objetosci Wad Atlantyckich oddziatujg na
pokrywe lodowa i atmosfere jednoczesnie, w zwigzku z czym pojawiajq si¢ miedzy wskaznikiem THC
i SST a innymi zaleznymi od tych wielkoci zmiennymi silne, rozciggniete w czasie korelacje, w ktérych
moment wystapienia lokalnego maksimum wspotczynnika korelacji wykazuje na dodatek zréznico-
wanie regionaine.

Korelacje $redniej rocznej i Sredniej powierzchni lodéw na Morzu Karskim w okresie od lipca do
pazdziernika oraz najwazniejszych zmiennych, ktére w przeprowadzonych wczes$niej analizach wpty-
waly na zmiany rozmiaréw zlodzenia na Morzu Karskim z szeregami wskaznika DGa. wyprzedzajacymi
W czasie przebiegi zmiennych, zestawione sg w tabeli 10. W tabeli tej oznaczono maksymalne war-
tosci bezwzgledne wspdtczynnikdw korelacji w kolumnach poprzez zaszarzenie pola (kolumna, wiersz),
w ktorym wystepuja.

Przeglad wartosci w tabeli 10 wykazuje, ze niemal wszystkie rozpatrywane zmienne sg istotnie
skorelowane z szeregami czasowymi wskaznika DGsL nie przesunigtymi w czasie wzgledem zmien-
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nych, a takze przesunigtymi w czasie wzgledem tych zmiennych. Wiekszo$¢ wspétczynnikéw korelacii
jest wysoce istotna. Na 9 rozpatrywanych zmiennych 5 wykazuje najsilniejsze zwigzki ze wskaznikiem
THC sprzed 6 lat, 2 ze wskaznikiem THC z tego samego roku, 1 ze wskaznikiem THC sprzed 5 lat
oraz 1 ze wskaznikiem przed roku.

Tab. 10. Wspdtczynniki korelacji liniowej (r) oraz poziom ich istotno$ci statystycznej (p) miedzy $rednig roczng
powierzchnig lodéw na Morzu Karskim (KARRk), $rednig powierzchnig lodéw Morza Karskiego z okresu lipiec-
pazdziernik (KARo7-10), a takze pozostatymi najwazniejszymi zmiennymi, ktére wywieraja wptyw na zmienno$¢
powierzchni lodéw Morza Karskiego (patrz objasnienia do tab. 9) z szeregami wskaznika DGsL o przesunieciach
w czasie od 0 (k) do 10 lat (k-10). Szeregi zmiennych z lat 1979-2015, poczatki szeregow wskaznika DGsL:
(k) = 1979 rok, (k-1) - 1978, (k-2) - 1977, ..., (k-10) — 1968 rok. Ogédlnie: k — numer kolejny roku

Table 10. Coefficients of linear correlation (r) and the level of statistical significance (p) between
the mean annual ice extent on the Kara Sea (KARrk), the mean ice extent on the Kara Sea from the period
July-October (KARo-10), as well as other key variables that affect the variability of ice extent on the Kara Sea
(see notes to tab. 9) with series of DGsL index with shifts in time from 0 (k) to 10 years (k-10).
Series of variables from the years 1979-2015, the origin of the series of DGsL index: (k) — 1979 year,
(k-1) - 1978, (k-2) - 1977, ..., (k-10) — 1968 years. Generally: k — the number of the year.

ZFmal:etg?se KARrk  KARo7-10 DCFoz0s VIZ TR« 6SToz10 6ST11.04 SSTrk  SSTor10  RZor-06
DGaL r | -065 0,68 0,54 0,68 0,52 0,56 0,72 0,64 -0,69
(k) p | 0,000 0,000 0,001 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000
DGaL r | -0,68 -0,70 0,41 0,65 0,56 0,47 0,66 0,58 -0,70
(k-1) p | 0000 0,000 0,011 0,000 0,000 0,003 0,000 0,000 0,000
DGaL r | -0,60 -0,58 0,26 0,52 0,40 0,42 0,55 0,45 0,51
(k-2) p | 0000 0,000 01122 0,001 0,015 0,008 0,000 0,005 0,001
DGaL r | -0,58 -0,56 0,34 0,44 0,38 0,38 0,50 0,39 -0,48
(k-3) p | 0000 0,000 0042 0005 0,021 0,018 0,002 0,016 0,003
DGaL r| -0,52 -0,52 0,50 0,45 0,33 0,44 0,50 0,39 -0,53
(k-4) p | 0,001 0,001 0,002 0,004 0,045 0,005 0002 0,018 0,001
DGaL r| -0,62 -0,64 0,67 0,67 0,59 0,59 0,65 0,53 -0,66
(k-5) p | 0000 0,000 0,000 0000 0,000 0000 0000 0,001 0,000
DGaL r | -0,68 -0,68 0,62 0,77 0,64 0,72 0,70 0,59 0,72
(k-6) p | 0000 0,000 0000 0000 0,000 0000 0000 0,000 0,000
DGaL r | -0,66 -0,66 0,47 0,72 0,63 0,62 0,66 0,55 -0,66
(k-7) p | 0000 0,000 0003 0000 0,000 0000 0000 0,000 0,000
DGaL r| -0,52 -0,54 0,32 0,58 0,43 0,50 0,56 0,47 -0,53
(k-8) p | 0,001 0,001 0,057 0,000 0,008 0,001 0,001 0,005 0,001
DGaL r | -0,58 -0,59 0,39 0,62 0,49 0,46 0,61 0,49 0,47
(k-9) p | 0000 0,000 0019 0000 0,002 0004 0000 0,002 0,003
DGaL r | -0,68 -0,69 0,55 0,67 0,51 0,54 0,72 0,62 -0,59
(k-10) | p | 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000

Uwaga: przy wyznaczaniu maksymalnych warto$ci wspotczynnikow korelacji (pogrubione) i poziomu istotnosci
brano pod uwage niezaokraglone wartosci r. Wartosci p = 0.000 oznaczajq istotnos¢ p << 0.001.

Note: when determining the maximum values of correlation coefficients (in bold) and the level of significance
unrounded values were taken into account. Values of p = 0.000 indicate the significance of p << 0.001.

Srednia roczna powierzchnia lodéw na Morzu Karskim (KARrk) wykazuje najsilniejsze zwiazki ze
wskaznikiem DGsL sprzed 6 lat. Podobnie, z takimi samymi przesunigciami czasowymi ze wskaznikiem
DGaL najsilniejsze zwiazki wykazuje roczna temperatura powietrza na stacji Vize, $rednia temperatura
okresu cieptego (lipiec-pazdziernik) nad Morzem Karskim, $rednia temperatura okresu chtodnego
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(listopad-kwiecien) nad Morzem Karskim (odpowiednio: VIZ Trk, 6STor-10, 6ST11-04) Oraz zmienna
RZo7.06 regulujgca rozmiary zmian zlodzenia Morza Karskiego. Tak wiec wszystkie zmienne charak-
teryzujace temperature powietrza wptywajaca na rozmiar powierzchni lodéw na tym morzu i jedno-
czesnie bedace skutkiem zmian jego zlodzenia, wykazuja najsilniejsze zwigzki ze wskaznikiem DGsL
z opdznieniem 6.letnim.

Nie wykazuje natomiast takiego samego opéznienia najsilniej wptywajaca na rozmiary zlodzenia
temperatura powierzchni NW cze$ci Morza Karskiego. Zaréwno roczna SST (SSTrk) na NW czesci
Morza Karskiego jak i Srednia SST okresu cieptego (SSTor-10) najsilniejsze korelacje ze wskaznikiem
DGsL wykazuje synchronicznie, z zerowym przesunigciem czasowym. Zdaje sie to przeczy¢ posta-
wionej wczes$niej tezie 0 adwekcyjnej naturze zmian SST.

Przedstawiony w tab. 10 rozktad wspdtczynnikdw korelacji wymaga w tym miejscu komentarza.
SST okresu ,cieptego” (SSTor-10) w danym roku ksztattuje sie przede wszystkim pod wptywem zmian
zZlodzenia, jakie byty w okresie ogrzewania powierzchni morza (czerwiec-wrzesien). Ten czynnik (po-
wierzchnia lodéw) reguluje doptyw energii stonecznej do powierzchni morza, ktéra wptywa nastepnie
na SST w tych miesigcach, w ktérych powierzchnia jest wolna od lodéw. Zwigkszony badz zmniejszony
zasob ciepta, poprzez regulowanie temperatury powietrza w poczatku okresu ,chtodnego” i momentu
poczatku rozpoczecia fazy zamarzania, w cze$ci wptywa nastepnie na grubo$é lodow. Ta z kolei
limituje poczatek uwalniania sie akwenu od pokrywy lodowej w roku nastepnym. Z tego wzgledu
powierzchnia letniej” pokrywy lodowej (KARo7-10) wykazuije silny zwigzek z SSTo7-10, ale réwniez silny
i statystycznie istotny zwigzek z wcze$niejszg o rok ,letnig” SST (roczne op6znienie w stosunku do
zmiany SSTor-10). Taki uktad zalezno$ci ani nie potwierdza, ani nie zaprzecza dziatania czynnika
adwekcyjnego na ksztattowanie SST w okresie ,cieptym”.

Jednak czynnik adwekcyjny, zwiekszajacy zaséb ciepta w wodach (entalpie) przedtuza czas
konwekcji w wodzie i pozwala na zwigkszenie natezenia strumieni ciepta z powierzchni morza do
atmosfery, ponad ten czas i natezenie, ktéry wynika z iloSci energii pochtonigtej w sezonie ,ogrzewania”
powierzchni morza'’. To skutkuje silniejszym wzrostem temperatury powietrza, ze wszystkimi wymie-
nionymi juz skutkami tego wzrostu, ale réwniez odpowiednim wzrostem rocznej SST w tym samym
roku, w ktérym nastepuje wzrost letniej” SST. Czynnik adwekcyjny jest ,maskowany” przez pdznie;
wystepujace procesy zmian SST, trudne do czytelnego przedstawienia bez odniesienia sie do analizy
systemu rekurentnego.

Na ksztattowanie sig wartosci wspotczynnikéw korelacji miedzy SSTrk a DGs. ma wptyw czynnik
obliczeniowy. Obserwowany stan rozkladu wspétczynnikéw korelacji (tab. 10), w ktérym roczna SST
(SSTrk) wykazuje korelacje z tym samym przesunieciem czasowym co i SSTor-10 mozna wigzac
z wplywem doptywu energii promienistej Storica na warto$¢ SST okresu ,cieptego” w kazdym kolejnym
ostatnim roku wydtuzajacego si¢ wraz z uptywem czasu szeregu. Poniewaz zardwno w szeregu wskaz-
nika DGaL jak i szeregu powierzchni lodéw wystepuje istotny statystycznie trend dodatni, a zmiany
zlodzenia regulujg w cze$ci tempo wzrostu temperatury powierzchni morza, postepujacy spadek
powierzchni lodow musi prowadzi¢ do wystapienia coraz wyzszych warto$ci SSTrk wraz z uptywem

17 Zakumulowana energia stoneczna w powierzchniowej warstwie wody zostaje catkowicie rozchodowana do 1-2
dekady wrze$nia. Straty ciepta z powierzchni morza wolnej od lodu (strumienie ciepta jawnego i utajonego,
wypromieniowanie) na szeroko$ci 77,5°N zaczynajg przewyzsza¢ doptyw ciepta stonecznego (bardzo szybko
malejacy) juz na przetomie 1-2 dekady sierpnia. Aby nie komplikowa¢ sprawy nie omawia si¢ tutaj kwestii
wptywu stratyfikacji termohalicznej wéd na rozmiary strumieni ciepta do atmosfery.
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czasu. Tym samym powoduje to, wraz z wydtuzaniem si¢ szeregu czasowego, przesuwanie sie naj-
wyzszej wartosci wspotczynnika korelacji SSTrk z DGaLw kierunku zerowego przesunigcia w czasie.

Po usunieciu trendéw z szeregdw SSTrk i DG3L (1979-2015) i przeprowadzeniu procedury kore-
lacji wzajemnej z kolejnymi przesunieciami szeregéw wzgledem siebie o +15 lat, wykrywa sie wyste-
powanie jedynie dwu istotnych korelacji miedzy tymi zmiennymi — z opdznieniem SSTrk wzgledem
poczatku szeregu DGsL 0 5 i 6 lat (ryc. 18). Z jednej strony potwierdza to hipoteze, ze wysoka warto$¢
,synchronicznego” wspdtczynnika korelacji w tab. 10 stanowi rezultat wystepowania trendu w szere-
gach, a podstawowym czynnikiem zmian rocznej SST jest jednak czynnik adwekcyjny, z drugie;
sugeruje, ze by¢ moze rozdzielczo$¢ czasowa korelowanych szeregow jest zbyt duza — reakcja rocznej
SST na zmiany intensywnosci cyrkulacji termohalinowej trwa dtuzej niz 1 rok.
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Ryc. 18. Korelacje wzajemne zmiennych DGaL (poprzedzajaca) i SSTrk (opdzniona).
Przerywanymi liniami oznaczone granice istotnosci korelacji. Oba szeregi 1979-2015

i

g. 18. Mutual correlations between DGav (preceding variable) and SSTrk (delayed variable).
Dotted lines indicate correlation significance. Both series 1979-2015.

Réznice miedzy wspdtczynnikiem korelacji synchronicznej SSTrk ze wskaznikiem DGaL a kore-
lacji z DGaL wyprzedzajacym SSTrk 0 6 lat sg niewielkie, rzedu setnych (0,02), na granicy istotnoci
statystycznej. Jesli zwroci sie uwage na rozktad wspotczynnikéw korelacji SSTrk ze wskaznikiem
DGsv z kolejnymi wyprzedzeniami w czasie (patrz tab. 10 i ryc.19) nietrudno zauwazy¢, ze drugo-
rzedne maksimum korelacji SSTrk ze wskaznikiem DGaL tworzg kolejno trzy korelacje z przesunie-
ciami 5, 6 i 7.letnimi, przy czym najwieksza warto$¢ r osigga korelacja ze wskaznikiem DGsL wyprze-
dzajacym SSTrk 0 6 lat. Znak wspotczynnikoéw korelacji jest dodatni, co oznacza taki sam kierunek
zmian obu zmiennych (wzrost DGaL(k-6) i wzrost SSTrk). W Swietle analizy przeprowadzonej wezesniej
(ryc. 18) to drugorzedne maksimum odpowiadajace korelacji SST z op6znieniem 5-7.letnim nalezy
uzna¢ za rzeczywiste przesuniecie w czasie reakcji SST na NW czesci Morza Karskiego na zmiany
intensywnosci THC.
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Ryc. 19. Wspétczynniki korelacji miedzy
roczng SST na NW czesci Morza Karskiego

a wskaznikiem DGsL wyprzedzajacymi
od 0 (k-0) do 10 lat (k-10) przebieg

szeregu SST (k) — numer roku. Oznaczone

poziomy istotno$ci statystycznej

Fig. 19. Correlation coefficients between
annual SST on the NW part of the Kara Sea

with the earlier value of DGaL index

from 0 (k-0) to 10 years (k-10) the course

of series of SST (k) — number of years.
Marked levels of statistical significance.
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Zmiennoscig rocznej powierzchni lodéw na Morzu Karskim steruje zmienno$¢ proceséw topnienia
w okresie ,cieptym”. Jak juz wspomniano, zmienno$¢ zlodzenia w okresie od lipca do pazdziernika
(KAR Eo7-10) objasnia 81% wariancji rocznej powierzchni lodéw na tym morzu (KAE Erx) w badanym
okresie. Z kolei zmienno$¢ zmiennej RZo7.06, ktdra informuje o rozmiarach ubytku powierzchni lodow
od czerwca do lipca, objasnia 75% wariancji zmiennosci zlodzenia Morza Karskiego w okresie ,cie-
ptym” i 65% wariancji $redniej rocznej powierzchni lodoéw tego akwenu. Wszystkie zmienne, ktdre
poprzez oddziatywanie termiczne wptywajg na tempo tworzenia sie lodu morskiego i jego grubosé
(VIZrk, 6ST11-04) i rozmiary topnienia w sezonie ,cieptlym” (SSTrk, SSTor-10, 6STor-10) Sg funkcjami
wskaznika intensywnosci cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym sprzed 6 lat (DGaL(k-6)).
Takze zmienna RZo7.06 jest funkcja tego wskaznika. Przebieg obu tych wskaznikéw (DGa(k-6) oraz
zmiennej RZor.06) przedstawia ryc. 20.
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Ryc. 20. Przebieg wskaznika intensywnosci cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Potnocnym sprzed 6 lat
(DGaL(k-6)) i zmiennej RZo7.06, charakteryzujacej zmiang powierzchni zlodzonej (tys. km?) na Morzu Karskim

od czerwca do lipca danego roku. Oznaczone lata zmian przebiegéw obu wielkosci

Fig. 20. Course of index intensity of the thermohaline circulation in the North Atlantic 6 years before (DGsL (k-6))

and variable RZo7.05, characterizing changes of the ice extent (thousands km2) on the Kara Sea

from June to July of that year. Years of changes in the course of both values are marked.
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W przebiegu obu zmiennych wyraznie wyodrebniajg sie trzy okresy, roznigce sie warto$ciami
$rednich, amplitudg zmian migdzyrocznych i charakterem zmienno$ci (ryc. 20). Granice migdzy okre-
sami wyznaczajg skokowo zmieniajace sie przebiegi obu zmiennych. Pierwszy okres obejmuje lata
1979-1994, w ktorym $rednia warto$¢ wskaznika DGaL(k-6) jest ujemna ($rednia -0,49, = 0,64),
zmienno$¢ miedzyroczna niezbyt duza, a w przebiegu wskaznika mozna dopatrzy¢ sie quasiokreso-
wosci 3-4 letniej o duzej amplitudzie. W tym samym okresie zmienno$¢ RZo7-06 jest niewielka, Srednia
jej wartos¢ jest rowna -141,4 (c = 63,9), w jej przebiegu zaznacza sie trend ujemny, wskazujacy na
powolny wzrost ubytku powierzchni lodéw miedzy czerwcem a lipcem (~ -9 tys. km2-rok-"). Jest to
okres mniejszej od $redniej wieloletniej intensywnosci THC, utrzymywania sie w okresie ,cieptym”
duzej powierzchni lodéw. Przecietnie w tym okresie, miedzy potowg czerwca a potowa lipca, uwalnia
sie od lodow ~17% powierzchni Morza Karskiego.

Okres drugi, 1994-2004, rozpoczyna sie gwattownym wzrostem DGsL(k-6) i jednoczesnym, gwat-
townym spadkiem powierzchni lodéw miedzy czerwcem a lipcem, po czym miedzyroczna zmienno$é¢
wskaznika DGs. maleje, roénie natomiast amplituda miedzyrocznych zmian zmiennej RZ. Srednia
wartos¢ DGsL(k-6) przybiera w tym okresie warto$¢ +0,35 (o = 0,43), $rednia warto$¢ zmiennej RZ
rowna jest -214,3 tys. km2 (o = 110,2), co oznacza, ze powierzchnia Morza Karskiego uwalniajaca
sie od lodow miedzy czerwcem a lipcem wzrosta przecietnie ponad péttorakrotnie w stosunku do
poprzedniego okresu. Mimo bardzo duzej zmiennosci powierzchni topniejacych lodéw z roku na rok,
praktycznie w rozmiarach topnienia (RZo7.06) w tym okresie brak trendu (+1,30 (£11,07) tys. km2-rok-;
trend nieistotny), podobnie jak i w przebiegu wskaznika DGsL(k-6) (+0,017(+0,043) jednostek-rok1).

Okres trzeci, obejmujacy lata 2004-2015, rozpoczyna sie od gwattownego wzrostu wskaznika
DGsL(k-6) i podobnie gtebokiego spadku zmiennej RZ, po czym dochodzi do wzglednej stabilizacii
obu przebiegow. Wskaznik DGsL(k-6) osigga w tym okresie warto$¢ $rednig +1,22 (o = 0,36) a zmienna
RZos-07 -358,6 (o = 43,9) tys. km2. Oznacza to, ze w trzecim okresie, miedzy czerwcem a lipcem,
uwalnia sie od lodéw ~51% powierzchni catego Morza Karskiego (ponowny wzrost powierzchni wolne;
od lodu 0 ~150% w stosunku do poprzedniego okresu). Zakresy zmienno$ci obu zmiennych wyraznie
sie zmniejszyty, w obu przebiegach praktycznie brak trendow (bardzo stabe i nieistotne). W tym okresie
intensywno$¢ THC jest stabilnie wyZsza od przecietnej, a procesy topnienia miedzy czerwcem a lipcem
w zadnym z kolejnych lat nie zmniejszaty powierzchni zlodzonej o mniej niz o 300 tys. km2, czego nie
obserwowano w zadnym z poprzednich okreséw. Poniewaz zmiany RZo7-06 S§ 0poznione w stosunku
do zmian DGsL 0 6 lat, jest sprawg oczywistg, ze to zmienno$¢ DGsL ksztattuje zmienno$é RZoz.os,
a nie odwrotnie.

Podobnie jak fazy zmienno$ci topnienia lodéw migedzy czerwcem a lipcem, fazy zmienno$ci
zlodzenia na Morzu Karskim zachodza w takt zmian wskaznika DGsL sprzed 6 lat (ryc. 21). Pozwala
to przyja¢, ze rekurentnym systemem regulujacym zlodzenie Morza Karskiego steruje zmienno$é
cyrkulacji termohalinowej Atlantyku Pétnocnego, wptywajaca przede wszystkim na wzrost zasobdw
ciepta w wodach. Rola ,wzmocnienia arktycznego” w tym wzgledzie jest niewielka lub znikomo mata
(patrz Butatov i Zakharov 1976, Polyakov, Bekryaev i in. 2003), zasadniczg role w ksztattowaniu
wzrostu temperatury powietrza i redukcji powierzchni lodéw na Morzu Karskim odgrywa dostawa ciepta
astrefowego przez procesy oceaniczne (Semenov i in. 2010, Polyakov iin. 2012).
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7. Podsumowanie

Przeprowadzona analiza zmian powierzchni lodéw na Morzu Karskim zachodzacych w ostatnich
37 latach (1979-2015) wykazuje, ze gtéwnym czynnikiem prowadzacym do zmnigjszania si¢ zlodzenia
jest zachodzacy wzrost zasobow ciepta w wodach tego morza. Zmienno$¢ zasobéw ciepta w wodach
steruje nie tylko zmianami powierzchni lodéw, ale rowniez w zasadniczej czesci diugookresowymi
zmianami SST i — poprzez zmiany natezenia strumieni ciepta z oceanu do atmosfery — temperaturg
powietrza i cyrkulacji atmosferycznej nad Ciesning Frama (Marsz 2015). System zalezno$ci migdzy
elementami hydrologicznymi i klimatycznymi, ktéry prowadzi do zmniejszania sie powierzchni lodow
jest systemem, w ktorym zmienno$¢ zlodzenia sterujac przebiegiem innych elementéw (temperatura
powietrza, SST) w znacznym stopniu sama wplywa na swoje zmiany. Prawie wszystkie elementy tego
systemu, wigcznie z powierzchnig lodow, wykazuja wspolny rytm zmian, dla ktérego charakterystyczne
jest skokowe przechodzenie z jednego stanu do nastepnego. Takimi granicznymi momentami przej$é
byty lata 1994 i 2004, w ktérych zaszty wyrazne zmiany rezimu lodowego w ,Cieptej” czesci roku
w kierunku coraz silniejszego spadku powierzchni lodéw.
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Ryc. 21. Przebieg wskaznika cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym sprzed 6 lat (wskaznik DGsL(k-6)
i powierzchni lodéw Morza Karskiego: $redniej rocznej (KARRrk) oraz $redniej z okresu cieptego
(lipiec-pazdziernik; KARGo7-10). Oznaczone momenty zmiany rezimu wskaznika DGaL(k-6) — lata 1994 i 2004

Fig. 21. Course of index of thermohaline circulation in the North Atlantic 6 years before (index DGsL (k-6))
and the ice extent (thousands km?2) on the Kara Sea: the annual mean (KARrk) and mean over
a warm period (from July to October; KAR7-10). Moments of change in regime of index DGaL (k-6)
— the years 1994 and 2004 are marked.

Wspélny rytm zmian elementéw tego systemu wymusza sterujgca nim, poprzez zmiany dostawy
energii do systemu, cyrkulacja termohalinowa Atlantyku Péthocnego. Zmienno$é THC reguluje, poprzez
zmiany zasobow ciepta w wodach, SST na Morzu Karskim, ktdrej roczna zmienno$¢ objasnia okoto
78-80% warianciji Sredniej rocznej powierzchni lodow na tym akwenie.

Caly system, tacznie z powierzchnig lodéw, reaguje na zmiany intensywnosci THC z sze$cioletnim
opdznieniem w stosunku do zmian natezenia THC. Pozwala to, z dos¢ duzg dozg prawdopodobien-
stwa, znajac aktualne i przeszte natezenie THC, wnioskowac o rozmiarach majacych nastapi¢ zmian
zlodzenia Morza Karskiego.
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Poniewaz wartosci wskaznika DGsL , ktéry charakteryzujg intensywno$¢ cyrkulacji termohalinowej
na Atlantyku Pétnocnym, sg znane do roku 2016, mozna wykorzystac stwierdzong zalezno$¢ dla
orientacyjnego szacunku rozwoju zmian powierzchni lodéw na Morzu Karskim w ciggu szesciu nastep-
nych lat — do roku 2022. Z uproszczonych obliczert wynika, ze powierzchnia lodéw zachowywac sie
bedzie podobnie jak obserwuije sie to po roku 2004 jeszcze w roku 2017. W okresie od lipca do paz-
dziernika $rednie zlodzenie SW czesci morza pokrywac bedzie od kilku do 20% powierzchni akwenu,
na NE czesci morza od kilku do 30-35% powierzchni akwenu, z wyrazng tendencjg malejaca. Nastepny
silny ,skok” spadku zlodzenia Morza Karskiego powinien rozpocza¢ sie po roku 2017 i trwac trzy lata,
W ciggu ktorych z roku na rok $rednia powierzchnia lodéw w okresie miedzy lipcem a pazdziernikiem
powinna male¢, dochodzac w roku 2020 do zera. Oznacza to warunki bezlodowe na catej powierzchni
Morza Karskiego w okresie ,cieptej” pory roku (lipiec-pazdziernik) i wyrazny wzrost temperatury
powietrza nad akwenem w skali Sredniej temperatury rocznej, temperatury okresu ,cieptego” i tem-
peratury okresu ,chtodnego”. Oszacowana dla okresu 2020-2023 temperatura okresu ,cieptego”
(Srednia okresu lipiec-pazdziernik) nad Morzem Karskim to 1,8-2,6°C. Oszacowana dla tego samego
okresu temperatura okresu chtodnego (Srednia listopad-kwiecien) miesci sie w granicach od -17,8 do
-15,8°C. W ostatnim dwunastoleciu $rednia temperatura powietrza okresu ,chtodnego” nad catym
Morzem Karskim (zmienna 6STos-11) wynosita w przyblizeniu -18,8°C, tak wiec, mimo ze ocieplenie
pétrocza zimowego bedzie znaczace (1 do 3 deg), nie ma mowy o tym, aby w okresie tego pdtrocza
nie dochodzito do odtwarzania sie pokrywy lodowe;.

Oszacowana $rednia powierzchnia lodéw na Morzu Karskim w okresie od czerwca do listopada
wiacznie wykazuje, ze po roku 2017 réwniez nastapi szybki spadek zlodzenia, ktéry ustabilizuje sie
na poziomie ~175(£101) tys. km2 w latach 2020-2022. Pozwala to sgdzi¢, ze w latach 2020-2023 od
ostatniej dekady czerwca do kofica pazdziernika — pierwszej dekady listopada powinny panowaé¢ na
Morzu Karskim praktycznie warunki ,bezlodowe”. Wydtuzy to znakomicie sezon nawigacyjny na tym
akwenie.

Dla snucia wiarygodnych przypuszczen o mozliwych zmianach zlodzenia Morza Karskiego
w dalszej perspektywie czasowej podstawy sg juz znacznie stabsze. Wiadomo, ze intensywnos$¢ THC
wykazuje periodyczng lub quasiperiodyczng zmiennosé (ryc. 22). OkresowosS¢ tej periodyczno$ci jest
réznie szacowana. Schlessinger i Ramankutty (1994) szacujg jg na 60-70 lat, Polyakov i in. (2010) na
50-80 lat, przewazajaca wigkszo$¢ badaczy, ktdrych w tym miejscu nie cytuje sie, okresla petny okres
wahan natezenia THC na 70( 10) lat. Gray i in. (2004), na podstawie badan dendrochronologicznych
z okresu ostatnich ponad 400 lat okreslili zakres wahan THC jako mieszczacy sie w granicach od 60
do 100 lat. Ostatni petny cykl wahari intensywno$ci THC miat 70-71 lat (Styszyfiska 2005), jego minima,
wedtug zbioru ERSST v.1. wystapily w latach 1911-1913 i 1980-1983, maksimum w latach 1937-1939.
Diugookresowy przebieg wskaznika DGaL nie jest sinusoidalny, ale przypomina znieksztatcony zakto-
ceniami prostokatny przebieg impulsowy, przejscia od fazy dodatniej do fazy ujemnej wskaznika,
i odwrotnie, sq szybkie, trwajg okoto 3-4 lat. Przeglad przebiegdw intensywnosci THC publikowanych
przez Graya i in. (2004) zdaje sie wskazywac, ze dtugos¢ okresdw z dodatnig i ujemna fazg THC
w poszczegdlnych cyklach nie jest jednakowa i moze rézni¢ sie w dos¢ szerokich granicach.

Jesli przyjac, ze okresowo$¢ czy quasiokresowo$é przebiegu intensywnosci THC jest rzeczywiscie
okoto 70.letnia, a cykl biezacy, ktdry rozpoczat sie od minimum w roku 1982 (19887?) bedzie tej same;
w przyblizeniu diugosci, to potowa nastepnego cyklu powinna przypada¢ na rok 2017 i gdzie$ w poblizu
potowy tego cyklu powinno wystapi¢ kolejne lokalne maksimum przebiegu. Po wystapieniu tego
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maksimum, przez pewien czas — przypuszczalnie kilkanascie do dwudziestu lat — Srednia wartos¢
wskaznika powinna by¢ jeszcze dodatnia, po czym w ciggu 3-4 lat warto$¢ wskaznika najprawdopo-
dobniej spadnie trwale do warto$ci ujemnych.
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Ryc. 22. Przebieg wskaznika DGaL charakteryzujacego faze i natezenie cyrkulacji termohalinowej
na Atlantyku Pétnocnym (1880-2016). Warto$ci wskaznika obliczone ze zbioru ERSST v.4

Fig. 22. Course of DGaL index characterizing the phase and intensity of the thermohaline circulation
in the North Atlantic (1880-2016). The index values calculated from the ERSST v.4 dataset.

To ostatnie oznacza drastyczny spadek transportu ciepta do Arktyki przez cyrkulacje oceaniczna,
a w konsekwencji szybki spadek temperatury powietrza. Z opdznieniem okoto 6 lat w stosunku do
przejscia wartodci wskaznika do wartosci ujemnych (Marsz 2015) rozpocznie sie¢ ponowny rozrost
powierzchni lodéw na Morzu Karskim, ale i réwniez rozrost pokrywy lodowej na powierzchni innych
morz Arktyki Atlantyckiej i szelfu syberyjskiego.

W jakim stopniu przedstawiony scenariusz zrealizuje sie w rzeczywistosci trudno okresli¢, zalezy
on od tego jakiej rzeczywiscie diugo$ci bedzie obecny cykl wzmozonej intensywno$ci THC. Tym nie-
mniej, mozna sformutowaé hipoteze, Ze bardzo korzystne warunki lodowe na Morzu Karskim utrzymajg
sie, z pozytkiem dla zeglugi arktycznej, co najmniej do roku 2030.
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Summary

The work discusses the changes in the ice extent on the Kara Sea in the years 1979-2015, i.e. in
the period for which there are reliable satellite data. The analysis is based on the average monthly ice
extent taken from the database AANII (RF, St. Peterburg).

95% of the variance of average annual ice extent explains the variability of the average of ice
extent in ‘warm' season (July-October). Examination of features of auto-regressive course of changes
in ice extent shows that the extent of the melting ice area between June and July (marked in the text
RZo7.06) can reliably predict the ice extent on the Kara Sea in August, September, October and
November as well as the average ice extent in a given year. Thus the changes in ice extent can be
treated as a result of changes occurring within the system.

Analysis of the relationship of changes in ice extent and variable RZo7.06 with the features of
atmospheric circulation showed that only changes in atmospheric circulation in the Fram Strait
(Dipole Fram Strait; variable DCFos.08) have a statistically significant impact on changes in ice extent
on the Kara Sea and variable RZo7.06. The analysis shows no significant correlation with changes in
ice extent or AO (Arctic Oscillation), or NAO (North Atlantic Oscillation). Variable RZo7.06 and variable
DCFos.0s are strongly correlated and their changes follow the same pattern.
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Analysis of the relationship of changes in ice extent and variable RZo7.0s with changes in air tem-
perature (the SAT) showed the presence of strong relationships. These correlations differ significantly
depending on the region; they are much stronger with changes in air temperature in the north than in
the south of the Kara Sea. Temperature of cold period (average temperature from November to April
over the Kara Sea, marked 6ST11.04) has a significant effect on the thickness of the winter ice and in
this way the thickness of ice in the next melting season becomes part of the "memory" (retention) of
past temperature conditions. The thickness of the winter ice has an impact on the value of the variable
RZo7.06 and on changes in ice extent during the next ‘warm’ season. As a result, 6ST11.04 explains
62% of the observed variance of the annual ice extent on the Kara Sea. SAT variability in the warm
period over the Kara Sea (the average of the period July-October, marked 6STor-10) explains 73% of
the variance of annual ice extent. SAT variability of the N part of the Kara Sea (Ostrov Vize, Ostrov
Golomjannyj), which explains 72-73% of the variance ice extent during this period, has particularly
strong impact on changes in ice extent during warm period. These stations are located in the area
where the transformed Atlantic Waters import heat to the Kara Sea.

Analysis of the impact of changes in sea surface temperature (SST) variability on sea ice extent
indicated that changes in SST are the strongest factor that has influence on ice extent. The variability
of annual SST explains 82% of the variance of annual ice extent and 58% of the variance of the variable
RZo7.06. Further analysis showed that the SAT period of warm and annual SAT on the Kara Sea are
functions of the annual SST (water warmer than the air) but also ice extent. On the other hand, it turns
out that the SST is in part a function of ice extent.

All variables describing the ice extent and its changes as well as variables describing the nature
of the elements of hydro-climatic conditions affecting the changes in ice extent (atmospheric circulation,
SAT, SST) are strongly and highly significantly related (Table 9) and change in the same pattern. In
this way, the existence of recursion system is detected where the changes in ice extent eventually
have influence on ‘each other’ with some time shift. The occurrence of recursion in the system results
in very strong autocorrelation in the course of inter-annual changes in ice extent. Despite the presence
of recursion, factors most influencing change in ice extent, i.e. the variability in SST (83% of variance
explanations) and variability in SAT were found by means of multiple regression analysis and analysis
of variance. Their combined impact explains 89% of the variance of the annual ice extent on the Kara
Sea and 85% of the variance of ice extent in the warm period.

The same rhythm of changes suggests that the system is controlled by an external factor coming
from outside the system. The analyses have shown that this factor is the variability in the intensity of
the thermohaline circulation (referred to as THC) on the North Atlantic, characterized by a variable
marked by DGsL acronym. Correlation between the THC signal and the ice extent and hydro-climatic
variables are stretched over long periods of time (Table 10). The system responds to changes in the
intensity of THC with a six-year delay, the source comes from the tropical North Atlantic. Variable
amounts of heat (energy) supplied to the Arctic by ocean circulation change heat resources in the
waters and in SST. This factor changes the ice extent and sizes of heat flux from the ocean to the
atmosphere and the nature of the atmospheric circulation, as well as the value of the RZo7.06 variable,
which determines the rate of ice melting during the ‘warm’ season.

A six-year delay in response of the Kara Sea ice extent to the THC signal, compared to the known
values of DGav index to the year 2016, allows the approximate estimates of changes in ice extent
of this sea by the year 2023. In the years 2017 to 2020 a further rapid decrease in ice extent will be
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observed during the ‘warm' period (July-October), in this period in the years 2020-2023 ice free
conditions on the Kara Sea will prevail. Ice free navigation will continue from the last decade of June
to the last decade of October in the years 2020-2023. Since the THC variability includes the long-
term, 70-year component of periodicity, it allows to assume that by the year 2030 the conditions of
navigation in the Kara Sea will be good, although winter ice cover will reappear.

Key words: ice cover, changes in sea-ice extent, THC, air temperature, sea surface temperature, Kara
Sea, Arctic, North Atlantic.
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