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Zarys problemu

Dla zrozumienia zachodzacych wspélczesnie zmian klimatu niezbedna jest znajo-
mosé¢ mechanizmoéw funkcjonowania proceséw, ktdre stanowia przyczyne tych zmian.
Takimi mechanizmami sa procesy funkcjonujace w systemie ocean - atmosfera. W roz-
wazaniach nad przyczynami zmian klimatu prowadzonymi przez polskich klimatolo-
goéw zazwyczaj nie sa one brane pod uwage. Aby przyblizy¢ jeden z bardziej istotnych
mechanizméw stanowigcych przyczyne zmiennosci klimatu atmosfery przedstawia sie,
za Bjerknesem (1964), zagadnienie zwigzkéw miedzy oceanicznymi i atmosferycznymi
strumieniami ciepla skierowanymi na péinoc i ich konsekwencji klimatycznych. Jednak
przed przedstawieniem samego problemu wydaje sie celowe przypomnie¢ kilka elemen-
tarnych kwestii z zakresu fizyki rozwazanych dalej proceséw.

Na wstepie warto zauwazy¢, ze zaréwno oceaniczny, jak i atmosferyczny transport
ciepla to w rzeczywistosci transport masy - jest to przeptyw masy wody z jej zasobem
ciepla (energii wewnetrznej) i przeplyw masy powietrza z jego zasobami ciepta. W obu
przypadkach iloé¢ ciepta przeptywajacego przez jednostke powierzchni prostopadta do
kierunku przeptywu (Q'm™) w jednostce czasu (s) réwna jest:

Q=py V' T @
gdzie: p - cieplo wiasciwe (odpowiednio wody morskiej lub powietrza); y - ciezar objeto-

sciowy (odpowiednio wody morskiej lub powietrza); V, - predkos¢ pradu (woda morska)
lub predkosé wiatru (m's™); T - temperatura (K lub °C, wody' lub powietrza odpowiednio).

! W przypadku wody morskiej: (T, - Tk,), gdzie T, - temperatura wody, Tk, - temperatura krzepniecia wody
morskiej przy zasoleniu ~34 PSU (-1,78°C). Jest to ilos¢ ciepla, jaka zawiera woda przed wydzieleniem utajonego
ciepta krystalizacji. Po zmianie stanu skupienia woda morska przestaje by¢ woda, a staje si¢ lodem morskim,
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Z formuly (1) wynika, ze iloé¢ transportowanego ciepta przez dany osrodek w jed-
nostce czasu moze wzrasta¢ lub male¢ wraz z odpowiednimi zmianami V), bez zmian
jego temperatury.

Cieplo wlasciwe p mianowane jest w ]/ (kg'K). Ciepto wiasciwe wody morskiej moz-
na, z do$¢ dobrym przyblizeniem, przyjac jako réwne ~4170 J/ (kg'K), a cieplo wilasciwe
powietrza jako ~1005 J/ (kg K). Zatem ciepto wtasciwe wody jest ponad 4-krotnie wiek-
sze niz ciepto wlasciwe powietrza. Oba osrodki r6znig sie zasadniczo swoja gestoscia:
1 m® wody morskiej to w przyblizeniu masa 1025 kg, a 1 m’ powietrza to w przyblizeniu
masa 1,225 kg. Tym samym masa objetoéci 1 m’ wody jest réwnowazna masie 836,7 m’
powietrza. Oznacza to, ze przy przeplywie takiej ilosci ciepla z powierzchni morza do
atmosfery, ktéra doprowadzi do spadku temperatury tego metra szeSciennego wody
0 1K (1°C), iloé¢ ciepta bedzie taka, ze ogrzeje o 1K 3472,3 m’ powietrza (lub odpowiednio
mniejszg objetos¢ do odpowiednio wyzszej temperatury). Ttumaczy to, dlaczego w trakcie
oceanicznego transportu masy, mimo bardzo malych predkosci przeptywu (typowy za-
kres V, - cm's™), transportowane sa bardzo duze ilosci ciepla, poréwnywalne lub wigksze
od transportu atmosferycznego (typowy zakres V, - m's™).

Powierzchnig, przez ktéra nastepuje wymiana ciepta miedzy oceanem i atmosfe-
rg, jest powierzchnia oceanu. Ciepto z oceanu do atmosfery przenoszone jest w postaci
dwoch strumieni - ciepta jawnego P (wymiana turbulencyjna) i ciepta utajonego LE (uta-
jonego ciepla parowania - wymiana substancjalna). Suma obu strumieni daje tgczny P +
LE strumien ciepta z oceanu do atmosfery.

Cieplo jawne przenoszone z oceanu do atmosfery powoduje natychmiastowy wzrost
temperatury powietrza nad oceanem, cieplo utajone’ wzrost temperatury powietrza
dopiero w momencie kondensacji pary wodnej. Stad tez cieplo to moze ujawniac sie
w znacznym nawet oddaleniu od rejonu, z ktérego zostala z oceanu pobrana para, a jesli
kondensacja nastepuje w tym samym obszarze, to proces ten ma miejsce powyzej po-
wierzchni oceanu, w warstwie, w ktorej zachodzi kondensacja. Dolng granica tej warstwy
jest wysokos¢ poziomu kondensaciji.

Rozmiary strumieni ciepta z oceanu do atmosfery, ktére nastepnie ogrzewaja at-

mosfere, oszacowac mozna za pomoca stosunkowo prostych formut empirycznych, np.
Sukhovej (1977):

P=0,212 " At - V, (MJ'm™*doba) )
gdzie: At = (SST - t,), r6znica miedzy temperatura powierzchni oceanu (SST) i tempe-
raturg powietrza nad woda (t,, °C; wysokos¢ pomiaru ~10 m nad woda); V,, - predkos¢

wiatru nad woda (m's”; mierzona ~10 m nad wodg).

LE=0,326  (Ew - ¢) * V,, (MJ'm™ doba) ©)

ktorego stale fizyczne sa odmienne od wody.
* Cieplo utajone, inaczej ciepto przejécia fazowego. Dla wody morskiej mozna przyjac¢ wartosé ~2500 J'g”. Cieplo
to jest pobierane z zasobow ciepta wody morskiej.
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gdzie: Ew - preznos¢ maksymalna pary wodnej w temperaturze powierzchni oceanu
(SST); e - preznos¢ aktualna pary wodnej w powietrzu (wysokoéé pomiaru e ~10 m nad
woda). Obie wartosci: Ew i e w hPa, V,, - jak w formule (2).

Dobowy strumieni ciepla z oceanu do atmosfery jest suma P i LE. Wszystkie wartosci
stanowigce argumenty obu funkcji s Srednimi dobowymi. W obliczeniach klimatolo-
gicznych operowanie warto$ciami dobowymi czesto jest niewygodne. Sukhovej (1977)
dopuszcza obliczanie za pomoca tych samych formul miesiecznych strumieni ciepta
z powierzchni oceanu do atmosfery, zamieniajac wartosci dobowe SST, t,, V,, Ewiena
miesieczne i wstawiajac do kazdej z formut dodatkowy wyraz 1, odpowiadajacy liczbie
dob w danym miesigcu. Wtedy, co oczywiste, wartosci strumieni ciepta z oceanu do
atmosfery stajq si¢ warto$ciami miesiecznymi (M]'m'z'miesiqc).

Przedstawione formuly wyjasniaja, ze strumienie ciepta jawnego z powierzchni oce-
anu do atmosfery beda tym wieksze, im wigksza bedzie ré6znica miedzy SST i temperatu-
ra powietrza (czyli im bardziej powietrze bedzie chtodniejsze od wody) oraz im wieksza
bedzie predkosc wiatru nad woda. W przypadku strumieni ciepta utajonego beda one
rosty wraz ze wzrostem temperatury powierzchni morza (SST)’, wzrostem niedosytu
wilgotnosci w powietrzu nadwodnym i wzrostem predkosci wiatru nad woda.

Zaleznosci przedstawione jako réwnania (2) i (3) sa stuszne tylko dla warunku At > 0,
czyli SST > t,. W przypadku gdy SST < t,, to strumien ciepta z atmosfery do powierzchni
oceanu staje sie znikomo (pomijalnie) maty. Powierzchnia oceanu nie ogrzewa sie od
zalegajacego nad nim powietrza, a wytacznie od akumulowanej w warstwie fotycznej
energii krétkofalowego promieniowania stonecznego.

Istota problemu

Calkowity potudnikowy strumien ciepta, wedlug wynikéw badan Sverdrupa (1957),
musi tak funkcjonowaé, aby nadwyzka ciepla promieniowania stonecznego dochodzacego
do powierzchni ziemi w niskich szerokosciach geograficznych byta transportowana jako
suma ciepta jawnego i utajonego (P + LE) do wysokich szerokosci geograficznych, zeby
kompensowac wystepujacy tam radiacyjny deficyt ciepta. Tak zdefiniowana ,réwnowaga
cieplna” nie obowigzuje w okresach krétszych od roku, gdyz wiosna i latem cieplo jest aku-
mulowane w przypowierzchniowych warstwach oceanu i powierzchni kontynentéw oraz
w atmosferze, podczas gdy jesienia i zima to sezonowo zakumulowane cieplo jest ponownie
wprowadzane do obiegu (wymiany) i jako promieniowanie dtugofalowe opuszcza system.

Krétkookresowe zmiany makroskalowych wzorcéw cyrkulacyjnych moga bilans
cieplny podloza i atmosfery wyprowadzac ze stanu rownowagi, powodujac jego zmien-
nosé¢ miedzyroczng, ktora jednak stanowi znikomy odsetek dwéch przeciwstawnych
i prawie réwnych pozycji - przychodzacego do systemu promieniowania krétkofalowego
i opuszczajgcego system promieniowania dtugofalowego.

® Wartosé E (preznosé maksymalna pary wodnej w powietrzu) jest wylacznie funkcja temperatury powietrza.
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Poludnikowy transport ciepta realizuje sie w dwoéch postaciach - jako transport at-
mosferyczny (ciepto jawne + ciepto utajone) oraz jako transport oceaniczny (wylacznie
cieplo jawne). Bjerknes (1964), badajac natezenie potudnikowych strumieni energii prze-
plywajacych z niskich do wysokich szerokosci geograficznych, doszed! do wniosku, ze
aby utrzymac réwnowage cieplna z roku na rok we wszystkich strefach szerokosciowych,
od tropikéw do Arktyki, roczna suma oceanicznego i atmosferycznego transportu ciepla
skierowana na péinoc powinna by¢ w przyblizeniu stafa.

Oba rodzaje transportu wykazuja wystepowanie w ich przebiegu zmiennosci rocznej
(AQ) w stosunku do normy ($redniej wieloletniej z dtugiego okresu; Q). Przyjmujac, ze
suma ciepla przenoszonego na péinoc przez oba rodzaje transportu w roku jest réwna
1, mozna to zapisac jako:

Qu+AQ+Q,+AQ, =1 )

gdzie: Q, - rozmiar $redniego wieloletniego atmosferycznego transportu ciepta (suma
ciepta jawnego i ciepta utajonego); AQ, - anomalia atmosferycznego transportu ciepta;
Q, - rozmiar éredniej wieloletniej konwergencji oceanicznego transportu ciepla (transport
ciepla jawnego wraz z transportem masy woéd przez prady geostroficzne); AQ, - anomalia
oceanicznego transportu ciepta jawnego.

Poniewaz wartosci Q, i Q, nie zmieniaja sie z roku na rok, oznacza to, ze AQ, i AQ,
s réwne i ze soba powiazane i musi miedzy nimi wystepowac idealna antykorelacja
(r = -1,0). Formutujac te zaleznos¢ werbalnie, mozna napisaé, ze w latach, w ktérych
dojdzie do ostabienia (zmniejszenia) atmosferycznego strumienia ciepta skierowanego na
poinoc (-AQ,), musi dojs¢ do odpowiedniego zwiekszenia strumienia ciepla transporto-
wanego na drodze oceanicznego transportu ciepla (+AQ,). W latach, w ktérych dojdzie do
zmniejszenia oceanicznego transportu ciepta na péinoc, niedobodr ciepta w wysokich sze-
rokosciach musi zosta¢ uzupetniony przez wzmozony transport atmosferyczny. Innymi
stowy, przebieg rocznych wartosci anomalii obu wielkosci musi sie¢ kompensowac.

Hipoteza ta, zwana obecnie kompensacja Bjerknesa (ang. Bjerknes compensation), wy-
jasnia mozliwoé¢ zaistnienia stosunkowo duzych zmian klimatycznych bez uciekania sie
do pierwotnych zmian w doptywie energii stonecznej do systemu lub tez zmian bilansu
radiacyjnego zachodzacych pod wplywem zmian chemizmu atmosfery, czyli wymusza-
nia zmian temperatury przez rosnaca koncentracje gazéw cieplarnianych. Zmiany te,
wedtug J. Bjerknesa powinny posiadac charakter oscylacyijny.

W pracy Atlantic Air-Sea Interaction (Bjerknes 1964) znajduje sie rycina przedstawiaja-
ca schemat ideowy przebiegu zmian bilansu cieplnego wod powierzchniowych Atlantyku
Pétnocnego w strefie wiatréw zachodnich (westerlies*) w szerokosciach 50°N (rys. 1).

Ze schematu wynika kilka niezmiernie waznych wnioskéw. Najwazniejszy méwi
o tym, ze w krétkich, rocznych czy sezonowych skalach czasu (jesieny, zima, gdy doptyw

* Autorzy, zamiast okreglenia ,strefa wiatréw zachodnich” lub ,wiatry zachodnie” beda dalej dla wygody
stosowali angielski termin ,,westerlies”, podobnie jak czynit to juz Kozuchowski (2020).
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Rys. 1. Schematyczny model cykli zmian wskaznika intensywnosci cyrkulacji atmosferycznej
wymuszajacego odpowiednie zmiany cykliczne temperatury powierzchni oceanu (SST) w pasie
wiatréw zachodnich. Cykle zmian anomalii SST (AT,,) wynikaja z cykli ~AQ, oraz -AQ,. Transfer
ciepta z oceanu do atmosfery (-AQ,) pokrywa sie¢ w swoim przebiegu ze zmianami intensywnosci
wiatru, podczas gdy oceaniczny transport ciepta (-AQ,; anomalia netto doptywu ciepla z systemu
Golfsztromu) dziala z op6znieniem. Wartosci ~-AQ, oraz ~AQ, maja znak ujemny, gdyz oznaczaja
straty zasob6éw ciepla z oceanu. (Bjerknes 1964, s. 79-80, rys. 49).

Fig. 1. Schematic model of atmospheric index cycles producing corresponding cycles of ocean sur-

face temperatures (SST) in the belt of westerly winds. The cycles of changes in SST anomaly (AT.,)

result from cycles in ~AQ, and -AQ,. The transfer of heat to the atmosphere (-AQ,) coincides in its
extremes with those of the wind, while -Q,, the convergence of oceanic heat flux (AQ,; net anomaly
of the Gulf Stream heat input), operates with a lag. The values of ~AQ, and -AQ), are negative as they
denote the loss of heat resources from the ocean. (According to fig. 49 in the work of Bjerknes, 1964).

radiacji do powierzchni oceanu jest zmniejszony, a predkos¢ wiatru silnie zmienia sie
w stosunku do $redniej rocznej) zmianami stanu termicznego oceanu (takze zmianami
SST) steruje intensywnosc¢ cyrkulacji atmosferycznej - w tym przypadku zmiany pred-
kosci i kierunku wiatru. Im wieksza predkosc wiatru i im nizsza temperatura powietrza
naplywajacego nad wode, tym silniejszy jest pobér ciepla z powierzchni oceanu i szybszy
spadek temperatury wody i SST, a w konsekwencji - w koricu sezonu zimowego wy-
chtadzania oceanu - nizsza SST. Wedlug tego schematu, w dlugich skalach czasowych
- dekadowych czy diuzszych - stan termiczny oceanu, bedacy skutkiem intensywnosci
transportu ciepta przez system Golfsztromu, steruje z niewielkim op6Znieniem zmianami
cyrkulacji atmosferyczne;j.

W okresach wzrostu intensywnosci transportu ciepta przez system Golfsztromu ro-
sna anomalie intensywnosci westerlies, czyli anomalie predkosci wiatru w strefie wiatréw
zachodnich stajg si¢ dodatnie. W wyniku wzrostu predkosci wiatru nad woda w strefie
szerokosci ~50°N pojawiaja sie po pewnym czasie spadki temperatury powierzchni oce-
anu (ujemne anomalie SST). Spadek SST zmniejsza réznice miedzy temperatura powie-
trza a SST i z pewnym przyblizeniem anomalie strat ciepta z powierzchni oceanu (-AQ,)

osiagaja minimum (patrz rys. 1).
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Bjerknes pisal swoja prace we wczesnych latach 60. XX wieku, kiedy wiedza na temat
funkcjonowania cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Péinocnym (dalej NA THC -
sktadowa powierzchniowa cyrkulacji termohalinowej na Atlantyku Pétnocnym) byta
wiecej niz ograniczona. Z tej przyczyny zakladat, ze gtéwnym czynnikiem regulujagcym
intensywno$¢ Golfsztromu, a dokladniej ilosci wod niosgcych ciepto transportowanych
przez ten system pradowy, sa zmiany predkosci wiatru w antycyklonicznym kregu cyr-
kulacji atmosferycznej tropikalnego Atlantyku Péinocnego i takie same zmiany predkosci
wiatru w cyklonalnym kregu cyrkulacji atmosferycznej w strefie umiarkowanej i subpo-
larnej Atlantyku Pétnocnego’.

System opisany przez Bjerknesa jest systemem rekurencyjnym - zmienna sterujaca
jego zmianami pochodzi z wnetrza systemu, przez co sam, bez wpltywu czynnikow ze-
wnetrznych, czyli pochodzacych spoza systemu, jest w stanie generowac zmienne prze-
biegi.

Bjerknes (1964) zwraca uwage, ze Atlantyk, ze swoim duzym przeplywem potu-
dnikowym, stanowi znacznie silniejsze Zrédlo regionalnych wahan klimatycznych niz
Pacyfik. Zgadza sie to z danymi historycznymi, w tym z danymi paleoklimatycznymi
z odlegtej przesztosci. W okresie plejstocenu najwieksza akumulacja lodu kontynentalne-
go nastepowata wokoét Atlantyku Péinocnego. To samo prawdopodobnie mialo miejsce
w okresie Matej Epoki Lodowej, kiedy zaré6wno rozw¢éj lodowcéw na ladach, jak i sita
ochtodzenia byly najwieksze wokoét N Atlantyku. W najnowszej historii klimatu, w latach
30. XX wieku, jak pisze Bjerknes, wzrost temperatury wokoét N Atlantyku byt silniejszy
niz gdzie indziej’.

Badania nad kompensacja Bjerknesa

Problematyka kompensacji Bjerknesa stata sie od przetomu XX i XXI wieku przed-
miotem licznych studiéw (np. Shaffrey, Sutton 2006; Jungclaus, Koenigk 2010; Gulev i in.
2013; Yang i in. 2013; Liu i in. 2016; Outten, Esau 2017; Yang i in. 2018; Shi, Yang 2021).
Studia te, z przyczyn oczywistych, oparte byly gléwnie na badaniach modelowych.

Wszystkie one potwierdzily wystepowanie ujemnych korelacji miedzy oceanicznym
transportem ciepta (OHT - Oceanic Heat Transport) i atmosferycznym transportem cie-
pla (AHT - Atmospheric Heat Transport) w dekadowej i multidekadowej skali czasu.
Wskazaly réwniez, ze OHT zwigzany z systemem Golfsztromu stanowi de facto fragment
dziatania cyrkulacji termohalinowej Atlantyku Péinocnego (Shaffrey, Sutton 2006; Outten,

° Na pétnocnym pograniczu kregu cyrkulacji antycyklonalnej z potudniowq czescia kregu cyrkulacji cyklonalnej
tworzy sie strefa westerlies. Oba ukltady cyrkulacyjne sa na tym obszarze sprzezone ze soba.

° J. Bjerknes sformutowat to stwierdzenie w pierwszej potowie lat 60. XX wieku, stad okreslenie ,najnowszej
historii klimatu” odnosi sie do lat 30.-40. XX wieku. Dalsza historia zmiany klimatu pétkuli péinocnej wskazuje,
ze ochtodzenie z lat 60-80. XX wieku bylo najsilniejsze w Arktyce Atlantyckiej i na wokoétatlantyckich obszarach
potkuli péinocnej, podobnie jak ocieplenie klimatu, ktére rozpoczeto sie w korcu lat 80. XX wieku i trwa do
chwili obecnej.



Kompensacja Bjerknesa 105

Esau 2017; Yang i in. 2018). Zmiany NA THC w systemie Golfsztromu wyprzedzaja od
dwéch lat do roku nastepujace zmiany cyrkulacji atmosferycznej (Jungclaus, Koenigk
2010; Outten, Esau 2017).

W okresach wzmozonego OHT gléwny obszar napedzajacy mechanizm kompen-
sacji Bjerknesa na Atlantyku lokuje sie w rejonie granic lodéw morskich na morzach
Grenlandzkim i Barentsa. Sg to wysokie szerokosci geograficzne - wyzsze od 72-74°N.
Wzrost transportu ciepla, wraz z transportem wod, przesuwa granice lodéw na tych mo-
rzach na pétnoc, co wzmaga intensywnos¢ wychtadzania wéd, a tym samym i intensyw-
no$¢ zapadania (,,toniecia”) wychtodzonych wéd o zwiekszonej gestosci, przyspieszajac
NA THC. Ciepto z ulegajacych wychtadzaniu Wéd Atlantyckich ogrzewa atmosfere co,
oproécz wzrostu temperatury w Arktyce, powoduje powstanie obszaru obnizonego cisnie-
nia nad Arktyka Atlantycka. Prowadzi to do zmiany charakteru cyrkulacji atmosferycznej
nad Atlantykiem PéInocnym i nad przylegajacymi do niego obszarami kontynentalnymi
(Van der Swaluw i in. 2007; Outten, Esau 2017).

Wzrost SST w szerokoéciach 50-70°N na Atlantyku Péinocnym, jaki zachodzi w okre-
sach wzmozenia OHT, przyczynia sie rowniez do wzrostu strumieni ciepta z oceanu do
atmosfery, co zmniejsza w tych szerokosciach potudnikowe gradienty temperatury w tro-
posferze, oslabiajgc tym samym AHT. Wymiana miedzystrefowa (przeplywy ciepta wraz
z masami powietrza miedzy strefami arktyczng i subarktyczng a strefa umiarkowana)
w kierunku wysokich szerokosci geograficznych stabnie, co sita rzeczy musi znalezé swoje
odbicie w charakterze cyrkulacji atmosferycznej - zmniejszy¢ sie musi udziat cyrkulacji
poludnikowej, kosztem wzrostu cyrkulacji strefowe;.

O pewnych konsekwencjach kompensacji Bjerknesa dla
dlugookresowej zmiennosci temperatury powietrza nad Europa

Zgodnie z hipoteza kompensacji Bjerknesa, w okresach wzrostu intensywnosci OHT
(oceanicznego transportu ciepta przez system Golfsztromu) rosna anomalie intensywnosci
westerlies. Woéwczas czestos¢ wystepowania i predkosé wiatréw zachodnich wzrasta.
W tym samym okresie zasoby ciepta w wodach N Atlantyku sg wyzsze od przecietnych.

Nalezy mie¢ na wzgledzie, ze ciepto pobrane z powierzchni oceanu ogrzewa atmos-
fere, a wiec im wieksza jest czestos¢ wiatréw o duzej predkosci, tym bardziej intensywny
jest transfer ciepta z powierzchni oceanu do atmosfery. Jesli w tym okresie wystepuja
~westerlies”, to tym silniejszy jest transfer ciepta pobranego z powierzchni oceanu na
wschéd - nad N i NW Europe. W przypadku wystepowania wiatréw z przewaga skfa-
dowych potudnikowych (N-S) cieplo pobrane z oceanu , trafia” nad obszary oceaniczne,
powodujac tam odpowiednie zmiany temperatury powietrza.

Transport ciepta pobranego z powierzchni Atlantyku Péinocnego w okresie wzmo-
zenia westerlies ma najwieksze znaczenie dla ksztaltowania temperatury nad Europa
w okresie zimowym (listopad-luty). W tym okresie westerlies osiagaja najwieksza in-
tensywno$¢, a temperatura powierzchni oceanu (SST na szerokosci 40-60°N) jest wyzsza
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Rys. 2. Srednie miesieczne sktadowe strefowe wiatru geostroficznego (U-Wind) na poziomie
925 hPa nad zachodnia czescig Atlantyku Péinocnego w szerokosciach umiarkowanych (punkt
o wspolrzednych 50°N, 20°W) oraz $rednie miesieczne wartoéci SST w tym samym punkcie.
Dodatnie wartosci U-wind wskazujg na wypadkowy zachodni kierunek wiatru
w kazdym miesigcu. Okres usrednienia 1951-2020.

Fig. 2. Average monthly zonal components of the geostrophic wind (U-Wind) at the level
of 925 hPa above the western part of the North Atlantic at mid-latitudes (point 50°N, 20°W)
and monthly mean values of SST at the same point. Positive U-wind values indicate
the resultant westerly wind direction for each month. Averaging period 1951-2020.

od temperatury powietrza nad kontynentem (rys. 2). Powietrze moze nagrzac sie nad
oceanem do granicznej wartosci réwnej SST. Nawet jesli powietrze przeptywajace nad
oceanem i kierujace sie¢ nastepnie nad Europe nie osiggnie temperatury réwnej SST, to
i tak przyniesie ze soba ocieplenie nad kontynentem. Srednie wieloletnie zimowe mie-
sieczne wartoéci SST” nad wschodnig czescia N Atlantyku w szerokosciach umiarkowa-
nych (50°N) sa wyzsze od 10°C.

Wzrost temperatury powietrza w miesigcach zimowych pocigga za sobg wzrost
rocznej temperatury powietrza. W takiej sytuacji jedng z konsekwencji wzrostu OHT
oraz natezenia westerlies w okresach wzrostu OHT musi by¢ podniesienie sie rocznej
temperatury powietrza nad Europa. Tym samym musza wystepowac zwigzki miedzy
tymi zjawiskami. Poniewaz transport ciepta przez system Golfsztromu jest regulowany
przez zmienno$¢ NA THC, powinny wystepowac bezposrednie zaleznosci miedzy in-
tensywnoscia NA THC a roczng temperatura powietrza nad Europa.

7 Wszystkie dane SST wykorzystywane w tej pracy pochodza ze zbioru NOAA NCDC ERSST version 3b (https:/ /
iridl.Ideo.columbia.edu/SOURCES/ .NOAA / NCDC/.ERSST/ .version3b/).


https://iridl.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.NOAA/.NCDC/.ERSST/.version3b/
https://iridl.ldeo.columbia.edu/SOURCES/.NOAA/.NCDC/.ERSST/.version3b/
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Kompensacja Bjerknesa w $wietle realnych zmian
elementow klimatycznych i wskaznikéw cyrkulacji

Oceaniczny transport ciepla a udziat cyrkulacji strefowej
i cyrkulacji potudnikowej regulujacych atmosferyczny transport ciepta

Przedstawione w skrécie wyniki badar nad kompensacja Bjerknesa stanowia re-
zultaty badait modelowych. Rysuje sie pytanie, jak ksztattuje sie ten proces w realnym
systemie klimatycznym, opisanym przez zbiory danych obserwowanych elementéw kli-
matycznych i obliczanych z nich wskaznikéw klimatycznych?

Intensywno$é¢ transportu ciepta przez NA THC charakteryzuje wskaznik okreslony
akronimem DG;,.. Stanowi on miare wzglednej® iloci ciepta transportowanego przez
Golfsztrom na pétnoc. Transport strumienia ciepta wraz z wodami ze strefy tropikalnej/
subtropikalnej przez Golfsztrom stanowi na tych akwenach oceanu element NA THC.
Wyjasnienie sensu fizycznego tego wskaznika i opis jego obliczania przedstawiono w pra-
cy Marsza (2015).

Przebieg DG;, w latach 1856-2019 wykazuje przemienne wystepowanie okreséw
o skali czasowej od dekady do kilku dekad, w ktérych srednie jego wartosci sa wyzsze
lub nizsze od $redniej wieloletniej. Odtwarzajg one okresy wzmozonej i obnizonej, w sto-
sunku do éredniej wieloletniej, intensywnosci NA THC (rys. 3).

Miedzy rokiem 1863 i 2019 w przebiegu NA THC mozna wyrézni¢ nastepujace
fazy NA THC o zréznicowanym czasie trwania: 1863-1872 (dodatnia; 10 lat), 1873-1926
(ujemna; 54 lata), 1927-1963 (dodatnia; 37 lat), 1964-1988 (ujemna; 25 lat) oraz 1989-2019
(dodatnia, 31 lat), przy czym ostatnia faza trwa nadal’.

Brak jest wskaznikow, ktére moga w podobny sposéb charakteryzowaé atmosfe-
ryczny przenos ciepla. Intensywnosc¢ atmosferycznego transportu ciepla mozna jednak
oceni¢ réwniez posrednio, z wartosci rocznej frekwencji makrotypéw (makroform) cyr-
kulacji srodkowotroposferycznej (poziom 500 hPa) wg klasyfikacji Wangengejma-Girsa
(Wangengejm 1952; Girs 1964). Klasyfikacja ta wyrdznia 3 makrotypy, z ktérych kazdy
stanowi specyficznie utozong fale dtuga - fale Rossby’ego (Rossby 1939). W atlantycko-
-eurazjatyckim sektorze cyrkulacyjnym sa nimi makroptypy W, Ei C.

Makrotyp W stanowi fale dluga o liczbie falowej 4 i niewielkiej amplitudzie.
Wystepowanie tego makrotypu w atlantycko-eurazjatyckim sektorze cyrkulacyjnym wy-
musza strefowy charakter cyrkulacji, przy ktérym miedzystrefowa wymiana ciepta jest
bardzo staba. Makrotypy E i C stanowia fale krétsze, o liczbie falowej 5 i z reguly duzej
amplitudzie. Czynnikiem ré6znicujacym makrotypy E i C jest odmienny rozktad potozenia

* Wzgledem éredniej 100-letniej tj. 1901-2000.

’ Zbi6r ERSST v.3b., z ktérego pobiera sie wartosci SST do obliczania wskaznika DG, przestat by¢ przez NOAA
NCDC uzupelniany w lutym 2020 roku. Uniemozliwia to obliczanie tego wskaznika poza rok 2019. Zbior
ERSST v.5, ktory stanowi kontynuacje ERSST v.3b, jest zbiorem podajacym dla tych samych momentéw inne
niz ERSST v.3b wartosci SST. Przebieg wartosci SST w zbiorze ERSST v.5 wskazuje jednak na to, ze dodatnia
faza NA THC, ktéra rozpoczela sie w 1989 r. trwala jeszcze w latach 2020 i 2021.
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DG, [STD]

Rys. 3. Przebieg wartosci wskaznika DG;;, (wartosci standaryzowane), charakteryzujacego
intensywnos¢ przenosu ciepta przez NA THC w stosunku do éredniej z lat 1901-2000.
Widoczne sa okresy zwiekszonego i zmniejszonego transportu ciepla,
tworzace odpowiednie dodatnie i ujemne fazy NA THC.

Fig. 3. Course of the DG;; index (standardized values), characterizing the intensity of heat transfer
by NA THC in relation to the average for the years 1901-2000. Visible periods of increased and
decreased heat transport, creating the corresponding positive and negative NA THC phases.

osi gornych klinéw i gérnych zatok w kazdym z nich. Z wystepowaniem makrotypéw E
i C zwigzana jest silna cyrkulacja potudnikowa, dla ktorej charakterystyczna jest bardzo
silna miedzystrefowa wymiana ciepla™.

Analize zwigzkéw miedzy zmiennoscig wskaznika DG, i frekwencja makrotypow
przeprowadzono dla 69-letniego okresu 1951-2019". W tym okresie zaréwno wartosci
SST, z ktérych oblicza sie nastepnie DGy, jak i dane o frekwencji makrotypéw nie budza
watpliwosci, czego wezesniej, zwlaszcza w odniesieniu do frekwencji makrotypéw, nie
mozna powiedzie¢ (Dimitriev i in. 2018). Miedzy frekwencja makrotypéw W i E a wskaz-
nikiem DG;, wystepuja korelacje umiarkowanej sily, ale bardzo wysokiej istotnosci, przy
czym oproécz korelacji synchronicznych wystepuja tu réwniez korelacje asynchronicz-
ne, w ktérych zmiennos¢ DG, wyprzedza zmiennosé rocznej frekwencji makrotypow
(tab. 1). Istotnych korelacji miedzy DG, i frekwencja makrotypu C nie wykrywa sie.

Uwage zwraca fakt, ze korelacje miedzy frekwencja makrotypu W i suma makroty-
poéw E+C osiagaja taka sama site, ale r6znia sie znakiem (tab. 1). Wraz ze wzrostem war-
tosci wskaznika DG;, musi rosnac frekwencja makrotypu W i jednoczednie zmniejszac sie

" Fale dlugie (fale Rossby’ego) stanowia gtéwny mechanizm atmosferycznej wymiany ciepta miedzy tropikami
i strefg wysokich szerokosci geograficznych (np. Fortak 1971; Harman, Oliver 2005).

"Dane o frekwencji makrotypéw cyrkulacji §rodkowotroposferycznej wg klasyfikacji Wangengeima-Girsa
w latach 1951-2018 pochodza z zalacznika 1 do pracy Dimitrieva i in. (2018), pozostale wartosci bezposrednio
z AARI (Arctic and Antarctic Research Institute, St. Petersburg).
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Tabela 1. Wartosci wspoétczynnikéw korelacji miedzy wskaznikiem DG;;, ktérego szereg
wyprzedza o dwa lata (k-2), rok (k-1) frekwencje makrotypéw oraz w tym samym roku co
frekwencja makrotypéw (k) i roczng frekwencja makrotypéw W, E i C oraz roczng suma
frekwencji makrotypéw E i C. Frekwencja makrotypéw - lata 1951-2019, szeregi wskaznikéw
DGy (k-2) - 1949-2017, (k-1) - 1950-2018, (k) - 1951-2019. W dolnym wierszu komoérki - poziom
istotnosci statystycznej zwigzku (p). Wartosc 0,000 oznacza, ze p << 0,001.

Table 1. The values of the correlation coefficients between the DG;; index, the series of which is
ahead of the frequency of macrotypes by two years (k-2), year (k-1), and in the same year as the
frequency of macrotypes (k) and the annual frequency of macrotypes W, E and C and the annual
sum of the frequencies of E and C macrotypes. Frequency of macrotypes - 1951-2019, DG;; index
series: (k-2) - 1949-2017, (k-1) - 1950-2018, (k) - 1951-2019. In the bottom row of the cell - the level
of statistical significance of the relationship (p). A value of 0.000 means that p << 0.001.

DG, Makrotyp - Macrotype
w E C E+C
P | am | wm | om | ow
o || wm ||
DGa(K) 0051070 0%33 0?;835 6?633

frekwencja makrotypu E oraz sumy makrotypéw E+C. Oznacza to, ze wraz ze wzrostem
intensywnoéci NA THC roénie w strukturze cyrkulacyjnej danego roku udziat cyrkulacji
strefowej i jednoczesnie musi male¢ udziat cyrkulacji potudnikowej. Przy zmniejszaniu
sie intensywnosci NA THC, czyli ostabieniu oceanicznego transportu ciepla, rosnie udziat
cyrkulacji potudnikowej i jednoczesnie maleje udzial cyrkulacji strefowe;.

W przypadku korelacji asynchronicznych, frekwencja makrotypu E w nieco wiek-
szym stopniu zalezy od wczesniejszych wartosci wskaznika DG, niz frekwencja makroty-
pu W. Réznice te sg jednak na tyle niewielkie, w poblizu granicy istotnosci statystycznej,
ze mozna nie poswiecac im wiekszej uwagi. Opisane asynchroniczne zwiazki miedzy
wskaznikiem DG;, i frekwencja makrotypéw wskazuja jednak wyraznie, Ze to zmiany
OHT stanowig przyczyne pdzniejszych zmian AHT, gdyz przyczyna zawsze wyprzedza
w czasie skutek.

Poniewaz frekwencja makrotypéw wykazuje znaczng zmiennos¢ z roku na rok,
a érednia wieloletnia frekwencja poszczegélnych makrotyp6w jest rézna', nalezy okresli¢,
jaki jest wplyw zmian wartosci wskaznika DG;;, na frekwencje makrotypéw. Do analizy
przyjeto zwiazki synchroniczne, czyli badano zwiazki miedzy szeregami frekwencji rocz-
nej makrotypéw W oraz sumy makrotypéw (E+C) i wskaznika DGy z tego samego roku
(k; 1951-2019). Celem takiej analizy jest proba okreslenia wplywu zmian intensywnosci
NA THC na udzial cyrkulacji strefowej i cyrkulacji merydionalnej w roku.

" Srednia wieloletnia (1951-2019) frekwencja makrotypu W jest rowna 105,5 dnia (0 = 29,8), makrotypu E - 170,7
dnia (0 = 34,0), makrotypu C - 88,8 dnia (0 = 18,9) a sumy makrotypéw E+C réwna 259,5 dnia (0 = 29,9).
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Wyniki analizy regresji liniowej daly réwnania (5) i (6) o bardzo wysokim stopniu
. 4313 PP 2 . . 2 .
istotnosci °, a wartosci ich parametréw mozna w pewnym stopniu uznac za oczekiwane:

W(K) = 99,27(25,32) + 9,38(22,18) - DGy (k) ®)
E+C(k) = 265,97(+3,53) - 9,41(22,18) - DGy (K) (6)

Po pierwsze, zauwaza sie, ze wspotczynniki regresji w obu réwnaniach maja prak-
tycznie takg sama warto$¢ bezwzgledna, réwna ~9,4, r6znig sie natomiast znakami.
W przypadku dodatnich wartosci DG, daja one jednakowy i jednoczesny przyrost liczby
dni w roku z cyrkulacja strefowa (frekwencja makrotypu W) i spadek liczby dni w roku
z cyrkulacja poludnikows (frekwencja makrotypéw E+C), proporcjonalny do wartosci
wskaznika.

Po drugie, zwracaja uwage wartosci wyrazéw wolnych obu réwnan - ich suma
z bardzo dobrym przyblizeniem odtwarza liczbe dni w roku. Jesli uwzgledni sie fakt, ze
w czasie jednej doby moze wystepowac jeden, i tylko jeden makrotyp, to roczna suma
dni z wystepowaniem cyrkulagji strefowej i potudnikowej musi byé réowna W + (E+C) =
365, a miedzy frekwencja W i (E+C) musi zachodzi¢ doskonala antykorelacja (r = -1,0).

Wyniki analizy wskazuja zatem, Ze miedzy oceanicznym transportem ciepta (OHT;
wskaznik DG;;) i atmosferycznym transportem ciepta (AHT; frekwencja makrotypow
W oraz (E+C)) zachodza zwigzki potwierdzajgce proces kompensacji Bjerknesa. Czynnikiem
regulujacym zwigzek jest intensywnosé transportu oceanicznego (OHT; DG,,), ktéry wy-
przedza w czasie zmiany cyrkulacji atmosferycznej okreslajacej intensywnosé AHT.

Nalezy zauwazy¢, ze w ciggu roku zaznacza sie przewaga liczby dni z wystepowa-
niem cyrkulacji poludnikowej nad liczba dni z cyrkulacja strefowa, co $wiadczy o mniej-
szej efektywnosci potudnikowego przenosu ciepta w funkdji czasu przez ATH w stosunku
do efektywnosci OHT. Jeéli odnies¢ sie do sredniej frekwencji makrotypéw z lat 1951-
2019, to mozna oszacowac, ze dobowa efektywnosé AHT stanowi okoto 0,40-0,41 dobo-
wej efektywnosci OHT. Warto tu dodaé, ze wartosci zar6wno OHT, jak AHT w kazdym
roku musza by¢ wieksze od zera, tj. stan, w ktérym jedna z tych wielkosci osiggnelaby
wartos¢ zerowq jest fizycznie niemozliwy - oznaczalby on catkowite ustanie cyrkulacji
oceanicznej lub atmosferyczne;.

Dodatnie anomalie oceanicznego transportu ciepta (OHT)
a intensywno$¢ wiatréow zachodnich w strefie szerokosci 50°N
w atlantycko-eurazjatyckim sektorze cyrkulacyjnym

Kolejng kwestig jest problem zwigzku miedzy OHT i intensywno$cig wiatréw za-
chodnich (westerlies). Zgodnie z hipotezg kompensacji Bjerknesa, wraz ze wzrostem

» Oba réwnania wykazuja poziom istotnoéci p << 0,001, a wszystkie parametry réwnan (wyrazy wolne, wspot-
czynniki regresji) oszacowane sg z réwnie wysoka istotnoscia.
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Tabela 2. Wartoéci wspotczynnikéw korelacji miedzy roczng frekwencja makrotypu W
i roczna sktadowa strefowa wiatru geostroficznego (U-wind) na poziomie 925 hPa
na profilu réwnoleznikowym na szerokosci 50°N od 40°W do 40°E.
Okres korelacji 1951-2019. Oznaczenia jak w tab. 1.
Table 2. The values of the correlation coefficients between the annual frequency
of the W macrotype and the annual zone component of the geostrophic wind (U-wind)
at the level of 925 hPa on the latitudinal profile at the latitude of 50°N from 40°W to 40°E.

Correlation period 1951-2019. Markings as in tab. 1.

40°W 30°W 20°W 10°W 000° 10°E 20°E 30°E 40°E
0,08 0,12 0,26 0,27 0,37 0,50 0,45 0,32 0,40
0,534 0,328 0,034 0,026 0,002 0,000 0,000 0,008 0,001

transportu ciepta przez system Golfsztromu powinna rosna¢ intensywnos¢ westerlies
(patrz rys. 1). Kozuchowski (2020) jednoznacznie wykazal zwigzek wystepowania i inten-
sywnosci westerlies nad Europa Srodkowa i Polska z frekwencja makrotypu W. Wobec
dodatnich zwigzkéw miedzy wskaznikiem DG, i frekwencja makrotypu W oraz jasnych
zwiazkéw miedzy ukladem srodkowotroposferycznej fali diugiej odpowiadajacej ma-
krotypowi W i ksztattem pola SLP, powigzanie westerlies nad Polska ze wzrostem OHT
staje si¢ oczywiste.

Ksztaltowanie sie zwigzkéw westerlies z frekwencja makrotypu W dla obszaru rozle-
glejszego niz Polska mozna przedstawié na profilu réwnoleznikowym lezagcym na 50°N,
czyli na szerokosci geograficznej, w poblizu ktérej wiatry te osiggaja maksymalne nateze-
nie, w strefie dtugosci miedzy 40°W i 40°E. Jako miare westerlies przyjmuje sie skladowa
strefowgq wiatru geostroficznego (U-wind) na poziomie 925 hPa'*, Wyniki analizy korelacji
miedzy frekwencja roczng makrotypu W i U-wind zestawiono w tabeli 2.

Istotne zwigzki zachodniej skladowej strefowej wiatru geostroficznego, ktéra mozna
traktowac jako miare intensywnosci westerlies, z frekwencjg makrotypu W zaznacza-
ja sie w rozleglej strefie - od wschodniego Atlantyku (~20°W) po wschodnia Europe.
Maksimum sily zwigzku lokuje sie miedzy 10 i 20°E, czyli nad srodkowa Europa, co
w znacznym stopniu odzwierciedla ksztattowanie sie pola SLP przy utozeniu fali dtu-
giej typowej dla makrotypu W. Dane zestawione w tabeli 2 jednoznacznie wskazujg, ze
wraz ze wzrostem frekwencji makrotypu W rosénie nad wschodnim Atlantykiem i Europa
skladowa strefowa z kierunku zachodniego (dodatnie znaki wspoétczynnikéw korelacji).

Mimo czytelnych zwigzkéw U-wind z frekwencja makrotypu W i frekwencji makro-
typu W z wartosciag wskaznika DG;;, analiza zwigzkéw U-wind na szerokosci 50°N ze
wskaznikiem DG;; wykazuje brak silniejszych, i o wyzszej istotnosci, zwigzkéw staty-

" Poziom 925 hPa przyjeto ze wzgledu na to, ze znaczna czes¢ tego profilu rozciaga sie nad obszarami ladowymi,
dla ktérych poziom 1000 hPa lezy ponizej powierzchni terenu. Zrédtem danych skladowej strefowej wiatru
geostroficznego jest zbior NOAA NCEP-NCAR CDAS-1 Intrinsic Pressure Level; zonal wind (Kalnay i in. 1996).
Dodatnia wartos¢ skladowej strefowej (U-wind) w danym roku oznacza odpowiednia do jej wartosci przewage
przeplywow z zachodu, ujemna - ze wschodu. Wykorzystane dalej dane SLP pochodzg réwniez z reanalizy
(zbiér CDAS-1 MONTHLY Intrinsic MSL pressure: Pressure data).
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Tabela 3. Wartoéci wspotczynnikéw korelacji miedzy wskaznikiem DG,
a roczng sktadowa wiatru geostroficznego (U-wind) na poziomie izobarycznym
925 hPa na profilu réwnoleznikowym na szerokosci 50°N od 40°W do 40°E.
Okres korelacji 1951-2019. Oznaczenia jak w tab. 1.
Table 3. The values of correlation coefficients between the DG;; index and the annual
component of the geostrophic wind (U-wind) at the level of 925 hPa on the latitudinal profile
at latitude 50°N from 40°W to 40°E. Correlation period 1951-2019. Marking as in tab. 1.

40°W 30°W 20°W 10°W 000° 10°E 20°E 30°E 40°E
0,20 0,28 0,29 0,20 0,19 0,14 0,06 -0,19 -0,09
0,097 0,019 0,015 0,104 0,111 0,258 0,641 0,121 0,460

stycznych miedzy tymi wielkoéciami (tab. 3). Oznacza to, ze wpltyw OHT na intensyw-
nosc¢ westerlies jest bardziej skomplikowany i realizuje si¢ poprzez dziatanie taricucha
zwigzkow posrednich.

Bezposrednie zwiazki miedzy DG, i U-wind sa bardzo stabe, gdyz mechanizm wpty-
wu zmian OHT na cyrkulacje atmosferyczng polega na ksztaltowaniu przez zmiennosé
NA THC wielkoskalowych zmian wysokosci geopotencjatu'® i uktadéw fal dlugich (ma-
krotypéw; cyrkulacja sSrodkowotroposferyczna), a nie bezposrednio pola SLP, od ktérego
zalezy predkos¢ i kierunek wiatru dolnego. Dopiero dynamika pola wysokosci geopoten-
gjalu ksztattuje zmiennos$é dynamiki pola SLP, od ktérej zaleza nastepnie wartosci srednie
miesieczne czy roczne SLP. Zmusza to do przedstawienia wynikéw bardziej szczegélowej
analizy, aby wyjasni¢, jaki jest mechanizm zwigzkéw miedzy wzmozeniem oceaniczne-
go transportu ciepta i wzmozeniem wiatréw zachodnich, czyli zwigzkéw miedzy OHT
i cyrkulacja atmosferyczna.

Ogolnie, natezenie westerlies zalezy od potudnikowego gradientu ci$nienia nad érod-
kowa i wschodnig czescig Atlantyku Péinocnego. Im spadek SLP ku péinocy jest wiekszy,
tym wieksza staje sie predkos¢ wiatru zachodniego, a im duzy spadek SLP ku péinocy
wystepuje czesciej, tym wieksza jest czestos¢ tych wiatréw. Daje to nastepnie okreslone
skutki dla ksztattowana érednich ich wartosci (np. sezonowych czy rocznych).

Przeprowadzona analiza zwigzkéw miedzy DG;, i wysokoscia geopotencjalu na
powierzchni izobarycznej 500 hPa (h500) w dwu gridach (punktach), tworzacych dipol
przypominajacy wzorzec NAO - 40°N, 20°W i 60°N, 20°W'*, wykazuje wystepowanie
dodatniej korelacji miedzy tymi wielkosciami w punkcie 40°N, 20°W. Wspétczynnik
korelacji h500 z DG;,. dla sredniej h500 z okresu styczen-marzec (r) jest rowny 0,36,
(v = 0,003), a dla éredniej rocznej h500 - 0,45 (p << 0,001). W punkcie 60°N, 20°W korelacje
te sa bardzo stabe, nieistotne i ujemne, zaréwno ze $rednig h500 z I kwartatu (r ~ -0,03),
jak i érednig roczng (r ~ -0,04).

® W wyniku dzialania zréznicowanych w przestrzeni i czasie strumieni ciepta z oceanu do atmosfery, prowadza-
cych do zréznicowania rozkladu temperatury poszczegélnych partii sSrodkowej i gornej troposfery w stosunku
do rozktadu strefowego.

' Grid 40°N, 20°W potozony jest miedzy Azorami i wybrzezem Potwyspu Iberyjskiego, grid 60°N, 20°W lezy na
potudnie od srodkowej czesci Islandii.
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Miedzy h500 i SLP zachodza Sciste zwiazki. Jesli pomingé réwnoleznikowe przesu-
niecie potozenia miedzy punktem h500 i punktem, w ktérym SLP wykazuje najsilniejszy
zwigzek z h500, to korelacje miedzy SLP i h500 w tych samych punktach sa dodatnie
iréwne 0,95 (I kwartal) i 0,81 (rok) (p << 0,001) oraz odpowiednio 0,941 0,85 (p << 0,001).
Oznacza to, ze zmiany DG, poprzez regulowanie h500, silnie wptywajg na zimowe
i roczne zmiany SLP w subtropikalnym antycyklonie wschodniej czesci N Atlantyku
(Wyzu Azorskim) i praktycznie nie wywieraja wpltywu na zmiany SLP w rejonie poto-
zonym na S od Islandii (60°N, 20°W).

Zmiany wartosci poludnikowego gradientu SLP nad wschodnia czeécig N Atlantyku
pod wptywem zmian OHT zachodza zatem gtéwnie poprzez posrednia regulacje przez
zmienno$¢ OHT ciénienia atmosferycznego w Wyzu Azorskim. Wraz ze wzrostem warto-
§ci wskaznika DG, roénie ci$nienie w Wyzu Azorskim zaréwno w okresie I kwartatu, jak
iw ciggu calego roku, zwiekszajgc wartos¢ gradientu SLP miedzy 40 i 60°N, przyczyniajac
sie tym samym do wzrostu predkosci wiatru strefowego w latach, w ktérych wystepuja
dodatnie anomalie OHT.

Zmiany h500 i SLP w punkcie 40°N, 20°W, bedacym potudniowym ramieniem dipola
NAO, maja silne , przelozenie” na wartosci indekséw NAO. W latach 1951-2019 zmiany
$redniego cisnienia z okresu I kwartatu (01-03) objasniaja ~77% wariancji zimowego in-
deksu NAO PCI (rys. 4) i ~71% stacyjnego indeksu NAO Hurrella.

Miedzy wartoscig zimowych indekséw NAO i roczng predkoscig wiatru dolnego
zachodza wysoce istotne zwigzki. Zmiennos¢ zimowego indeksu NAO powoduje nad
Atlantykiem Pétnocnym, a wiec nad tym obszarem, ktéry Bjerknes rozpatrywat jako
obszar dziatania westerlies, silng reakcje intensywnosci wiatréw zachodnich. Zmiana
NAO PCI o jedna jednostke zmienia w gridzie 50°N, 30°W wartos¢ Srednia roczna U-wind
00,56(x0,11) m's™ (p << 0,001) zgodna ze znakiem zmiany indeksu, a w gridzie 50°N,
20°W o0 0,48(£0,11) m's™ (p << 0,001). Wplyw ten siega daleko na wschéd - na przyktad
nad Krakowem (50°N, 20°E) zmiana zimowego indeksu NAO PC o jedna jednostke zmie-
nia érednig roczna sktadowa strefowa wiatru geostroficznego o 0,37(x0,09) ms™, co przy
niewielkiej éredniej wieloletniej wartosci U-wind w tym punkcie (2,28 m's™) trzeba uzna¢
za wplyw znaczacy.

Wypada w tym miejscu zwréci¢ uwage, ze zmiany rocznej i zimowej frekwencji
strefowego makrotypu W, ktora jest uzalezniona od wartosci wskaznika DG, (patrz
réwnania (5) i (6)), silnie wptywaja na zmiany h500 i ci$nienia atmosferycznego w Wyzu
Azorskim. Tym samym ksztattujg zmiennos¢ potudnikowych gradientéw SLP po wschod-
niej stronie N Atlantyku, co znajduje nastepnie odbicie w zmiennosci indekséw NAO

(rys. 5).

7 Tym skrétem tu i dalej oznaczany jest zimowy (DJEM) indeks NAO PC-based (szacowany metoda analizy skta-
dowych gtownych (PC) pola SLP miedzy 20 a 80°N i miedzy 90°W a 40°E). Indeks NAO PC-based (NAO PCI)
stanowi pierwszy wektor wiasny (1 EOF) anomalii pola SLP w podanych granicach, w danej jednostce czasu
analizy (miesiac, sezon, rok). Zrédto danych NCAR Climate Data Guide (https://climatedataguide.ucar. edu/
climate-data/hurrell-north-atlantic-oscillation-nao-index-pc-based). Wartosci NAO PCI réznig sie od wartosci
stacyjnego indeksu NAO Hurrella (1995) dla tego samego okresu.
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Rys. 4. Zwigzek miedzy $rednig wartoscig ci$nienia atmosferycznego na poziomie morza (SLP)
z okresu styczen-marzec (01-03) w punkcie 40°W,20°W, stanowigcego potudniowe ramie
dipola NAO, i wartoscig zimowego (12-03) indeksu NAO PC.

Fig. 4. Relationship between the average value of atmospheric pressure at sea level (SLP)
for the period January-March (01-03) at 40°W,20°W, which is the southern arm
of the NAO dipole, and the value of the winter (12-03) NAO index PC.
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Rys. 5. Zwiazek miedzy frekwencja makrotypu W wedltug klasyfikacji Wangengejma-Girsa
w okresie zimowym (12-03; dni) a wartoscia zimowego indeksu NAO PC. Okres 1951-2019.
Fig. 5. Relationship between the frequency of macrotype W according to the Wangengejm-Girs
classification in the winter period (12-03; days) and the value of the winter NAO PC index.
Period 1951-2019.
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W ciggu uzaleznionych od siebie zdarzerh mozna zapisacd, ze wzrost OHT (przejaw
- wzrost wskaznika DG;;) powoduje takie zmiany w polu wysokosci geopotencjatu (prze-
jaw - wzrost frekwencji makrotypu W, wzrost h500 w rejonie 40°N, 20°W), ktére dopro-
wadzaja do wzrostu potudnikowego gradientu SLP nad wschodnia czescia N Atlantyku
(przejaw - wzrost SLP w Wyzu Azorskim, wzrost indeksu NAO), co ostatecznie dopro-
wadza do wzrostu intensywnosci wiatréw zachodnich. W przypadku ostabienia OHT
(przejécia wartosci wskaznika DG, do nizszych od zera), strumienie ciepla z oceanu po
wschodniej stronie N Atlantyku zmniejsza sie, nastapi przebudowa pola h500, frekwencja
makrotypu W spadnie, w ,,zwolniony przez nig czas” wejda makrotypy E i C. Przewage
uzyskaja poludnikowe postaci cyrkulacji, ktére intensywnie transportuja cieplo na pétnoc,
a predkosc i czestos¢ wystepowania westerlies ulegnie zmniejszeniu.

Whioski i podsumowanie

Przeprowadzone analizy, opierajace sie na rzeczywistych, nie-modelowych danych,
potwierdzaja wystepowanie ujemnych korelacji miedzy anomaliami oceanicznego (OHT)
i anomaliami atmosferycznego (AHT) transportu ciepta. W okresach wzrostu oceanicz-
nego transportu ciepta na pétnoc zmniejsza sie odpowiednio atmosferyczny transport
ciepta, a w okresie ostabienia oceanicznego transportu ciepta odpowiednio roénie atmos-
feryczny transport ciepta na pétnoc. Zmiany atmosferycznego transportu ciepla realizuja
sie poprzez antykorelacje miedzy czasem wystepowania cyrkulacji potudnikowej (wzrost
AHT) i wystepowania cyrkulacji strefowej (ostabienie AHT).

Roéwniez analiza danych obserwacyjnych potwierdza wystepowanie dodat-
nich zwigzkéw miedzy OHT i intensywnoscig wiatrow zachodnich (westerlies) nad
Atlantykiem Péinocnym. Wraz ze wzrostem intensywnosci NA THC (wskaznika DG;)
roénie frekwencja strefowego makrotypu W, spada frekwencja makrotypéw E i C, z kto-
rymi zwigzane sg postaci cyrkulacji potudnikowej i w konsekwengji rosnie sktadowa
zachodnia wiatru geostroficznego w strefie szerokosci ~50°N, bedaca rezultatem odpo-
wiedniego wzrostu zachodniej cyrkulacji strefowej. Jest to zgodne ze schematem przed-
stawionym przez Bjerknesa (1964, rys. 49 - patrz rys. 1 w niniejszej pracy).

Procesy kompensacji Bjerknesa, regulujgce rozmiary OHT i AHT w ciggu roku, wo-
bec diugookresowych wahait OHT (patrz rys. 3) wymuszaja, stosowne do zmian OHT,
multidekadowe wielkoskalowe zmiany cyrkulacji atmosferycznej. Wyrazaja sie one
w zmianach udzialu form srodkowotroposferycznej cyrkulacji strefowej (makrotyp W)
i cyrkulacji potudnikowej (makrotypy E+C) w rocznej sumie frekwencji makrotypéw.
Te z kolei stanowig przyczyne zmian cyrkulacji dolnej (SLP) w atlantycko-eurazjatyckim
sektorze cyrkulacyjnym.

W ten sposéb zmiany intensywnosci potudnikowego transportu ciepla przez NA
THC na Atlantyku Péinocnym stanowia przyczyne wystepowania fluktuacji w przebiegu
elementéw klimatycznych nad Europa i nad Polska, w tym pojawiania sie w ich prze-
biegu trendéw i subtrendéw. Znajduje réwniez potwierdzenie istnienie bezposrednich
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zwigzkéw miedzy zmiennoscig OHT i temperaturg powietrza nad Europa, stanowiacych
konsekwencje klimatyczng kompensacji Bjerknesa.

Jesli odnies¢ sie do przebiegu rocznej temperatury powietrza, zmiany wartosci
wskaznika DG;, z roku poprzedzajacego (1950-2018) objasniaja ~38% wariancji $redniej
rocznej temperatury powietrza nad Europa'*, ktéra nastapi w roku nastepnym (1951-
2019), a nad Polska ~29% tej wariancji. Badanie zwigzkéw synchronicznych (szeregi DG,
i temperatury rocznej z tych samych lat; 1951-2019) wykazuje, ze zmiennosé¢ wskaznika
DG;;, ktory charakteryzuje zmiennoéé NA THC, objasnia 49% nad Europa, a nad Polske;19
~39% wariancji rocznej temperatury powietrza w ciagu 69 lat. Zmiennoé¢ wskaznika DGg;,
wyjaénia rowniez zmiane rezimu przebiegu temperatury powietrza nad Polska (Marsz,
Styszynska 2022) i Europa, jaka zaistniala w latach 1987-1989 i rozpoczecie procesu szyb-
kiego wzrostu temperatury po roku 1988. Ta zmiana klimatu powodowana jest bezpo-
$rednio przez dzialanie kompensacji Bjerknesa - gwaltowne wzmozenie intensywnosci
OHT miedzy rokiem 1987 i 1989.
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Streszczenie

Praca przedstawia zwigzek miedzy transportem oceanicznym ciepta i transportem atmosferycznym

ciepta z tropikéw do Arktyki, znany pod nazwa kompensacji Bjerknesa (1964). W artykule zwraca sie

uwage na konsekwencje klimatyczne kompensacji Bjerknesa dla obszaréw Europy. Przy wykorzy-
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staniu danych obserwacyjnych przedstawia sie stusznosc tej hipotezy odnosnie ujemnych korelacji
miedzy oceanicznymi i atmosferycznymi strumieniami ciepta oraz dodatnich zwiazkéw miedzy
anomaliami oceanicznego transportu ciepla i intensywnoscig wiatrow zachodnich w szerokosciach

umiarkowanych.

Stowa kluczowe: kompensacja Bjerknesa, cyrkulacji, temperatura powietrza.

Summary

The work presents the relationship between ocean heat transport and atmospheric heat transport
from the tropics to the Arctic, known as the Bjerknes compensation (1964). Attention is drawn to the
climatic consequences of Bjerknes’ compensation for the areas of Europe. Using the observational
data, the validity of this hypothesis is presented regarding the negative correlations between oceanic
and atmospheric heat fluxes and positive relationships between ocean heat transport anomalies and

the intensity of westerly winds in moderate latitudes.

Keywords: Bjerknes compensation, circulation indices, air temperature.



