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Procesy i zjawiska fizyczne wystgpujace w granicach danego
akwenu morskiego charakteryzuja si¢ przyczynowo-skutkowym
tancuchem zdarzen, w ktorym dwoma jego pierwszymi czescia-
mi jest dynamika globalnych zjawisk i anomalii klimatycznych

(skale oceanow czy kontynentéw) oraz warunki meteorologicz-
ne wybranego obszaru morskiego (uktady baryczne, wiatr, lokal-
ne zaburzenia klimatu). Nastgpnym ogniwem takiego tancucha
jest hydrodynamika, a w jej ramach: wahania poziomu morza,
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falowanie i prady. Koncowym ogniwem jest morfodynamika
powiazana z geodynamicznymi cechami brzegu. Procesy fizycz-
ne tworzace ostatnie ogniwo majg mniejsze skale, poczawszy od
wymiarow $rednich i lokalnych rzedu 10? + 10* m, a skonczyw-
szy na bardzo matych zwigzanych z punktowym wzajemnym
oddzialywaniem ruchu wody i dna morskiego. Schemat takiego
fancucha zdarzen przedstawiono na rys. 1.

Najbardziej dynamiczng czgs¢ akwenu morskiego stanowi
strefa brzegowa. Podchodzace od strony glebokiego morza falo-
wanie ulega ztozonej transformacji polegajacej na zmianie sze-
regu parametrow ruchu falowego. Wynika to z faktu, ze wskutek
zmiany (zmniejszania si¢) glgbokosci w trakcie podchodzenia
fali do brzegu, pomimo zachowania energii falowania, nastgpuje
jej wzrost w odniesieniu do jednostki sfalowanej powierzchni
morza. Objawia si¢ to wzrostem wysokosci fali, co prowadzi do
utraty stabilno$ci i zatamania profilu fali. Dyssypacja energii fali
wigze si¢ z generowaniem roznych przeplywoéw wody — pradow
pochodzenia falowego. Ilos¢ i forma dyssypacji energii na danej
glebokosci wynika z ciggtego dazenia do rownowagi pomigdzy
parametrami fali (skumulowang w tym miejscu jej energia) a lo-
kalng gtebokoscia wody pozwalajaca na stabilny ruch falowy.

Energia ruchu falowego od pewnej glebokosci zaczyna ak-
tywnie oddzialywaé na dno, generujac ruch zalegajacych na nim
osadow skutkujacy zmianami batymetrycznymi i tworzeniem
si¢ r6znych form dennych. Proces ten charakteryzuje si¢ ciagla
zmiennoscig wzajemnych oddzialywan ruchu wody — dno mor-
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Rys. 1. Schemat przyczynowo-skutkowego tancucha zdarzen fizycznych
w akwenie morskim

skie, przy jednoczesnej duzej losowosci wystepujacych zjawisk.
Wspolzaleznos¢ zjawisk hydrodynamicznych i morfodynamicz-
nych w znacznym stopniu zalezy od czynnikow antropogenicz-
nych, tj. budowli hydrotechnicznych potozonych w réznej odle-
glosci od brzegu, a ponadto od lokalnych cech Srodowiskowych,
takich jak geomorfologia czy przykladowo wystepowanie uj$¢
rzecznych. W tym ztozonym systemie fizycznym istotna jest
geometria strefy brzegowej, tj. obecno$¢é rew i ich liczba, wyste-
powanie ptytkich obszaréw piaszczystych (fawic) lub obnizen
dna, czy tez ksztalt linii brzegowej z r6znymi elementami mor-
fologicznymi rodzaju festonow, zatoczek, itp.

Zwykle przyjmuje sig¢, ze batymetrycznie zmienna czes$¢ dna
morskiego znajduje si¢ w obszarze od linii brzegowej do pew-
nego granicznego punktu profilu poprzecznego brzegu. Glgbo-
ko$¢ w tym punkcie (tzw. glebokos¢ zamkniecia) dla kazdego
rodzaju brzegu jest zazwyczaj rozna, gdyz zalezy ona nie tyl-
ko od intensywnosci wystepujacych w tym obszarze zjawisk
hydrodynamicznych, ale roéwniez od charakterystyki osadow
tworzacych dno morskie i od morfologii dna, przejawiajacej si¢
gldwnie obecnoscia (lub brakiem) rew. Wytracanie energii fali
glebokowodnej w calym obszarze ,,aktywnego dna” w mniej lub
bardziej gwattowny sposob trwa az do momentu nabiegania fali
na skton plazowy.

Wyniki badan prowadzonych w réznych obszarach wielo-
rewowej strefy brzegowej potudniowego Baltyku wskazuja,
ze najczesciej w tych obszarach wystepuje tagodnie nachylone
dno. Brzegi te klasyfikuje si¢ jako dyssypacyjne (rozpraszajace
energi¢ falowa), ktére w odréznieniu od brzegdw refleksywnych
(odbijajacych energi¢ falowa), charakteryzuja si¢ wystepowa-
niem wielokrotnego zatamywania si¢ fali i stopniowa dyssypa-
cja energii falowe;j.

Prezentowana praca poprzez bardzo syntetyczne spojrzenie
i oceng dynamiki strefy brzegowej, opartg gtdbwnie na badaniach
weczesniej juz publikowanych przez autoréw, ma na celu przed-
stawienie w prosty sposob zmiennosci wybranych elementow
hydro- i morfodynamiki strefy brzegowej, w tym gtownie wielo-
rewowej, z wykorzystaniem splotu przyczynowo-skutkowego.
Wykonuje si¢ to w kontekScie obserwowanych obecnie zmian
i anomalii klimatycznych majacych rézne skale przestrzenno-
-czasowe. Rozwazania opieraja si¢ na badaniach prowadzonych
od wielu lat w rejonie Morskiego Laboratorium Brzegowego
(MLB) IBW PAN w Lubiatowie. Ze wzgledu na lokalizacje¢ oraz
panujace tam warunki meteo-hydro-morfodynamiczne, wyniki
badan z MLB Lubiatowo mozna uznaé za reprezentatywne dla
wigkszos$ci brzegéw potudniowego Battyku.

GLOBALNE ZJAWISKA KLIMATYCZNE

Przyjmuje sig, ze gtowng sita sprawcza erozyjno-akumula-
cyjnych procesow brzegowych jest falowanie oraz zmiennos¢
poziomu wody. Oba te procesy w rejonie potudniowego Baltyku
zalezg od warunkéw anemobarycznych. Dodatkowym okreso-
wym czynnikiem powodujagcym wahania poziomu wody moga
by¢ wlewy wod oceanicznych z Morza Poétnocnego przez Cie-
$niny Dunskie. Istotnym, a w niektérych przypadkach nawet
kluczowym sprawca roznych anomalii pogodowych wystepu-
jacych w rejonie poludniowego Baltyku, staja si¢ w ostatniej
dekadzie wzmozone zaburzenia w Oscylacji Potnocnego Atlan-
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tyku (North Atlantic Oscillation) okre$lane symbolem NAO.
Oscylacje te sg wynikiem zmian w réznicach ci$nien atmosfe-
rycznych pomigdzy pétnocnymi rejonami Atlantyku i Arktyki
a podzwrotnikowymi obszarami Oceanu Atlantyckiego, a do-
ktadniej pomigdzy dwoma quasi-stacjonarnymi atlantyckimi
uktadami barycznymi, tj. Wyzem Azorskim i Nizem Islandz-
kim. Roéznice te s3 mierzone niestabilnym wskaznikiem (indek-
sem) NAO. Zachwianie okresowej rownowagi pomigdzy Wy-
zem Azorskim i Nizem Islandzkim skutkuje wielkoskalowymi
zmianami atmosferycznymi w obszarze Polnocnego Atlantyku,
ktore si¢gaja takze rejonu Battyku. Dodatnia wartos¢ wskazni-
ka NAO (NAO > 0) oznacza, ze cisnieniec w Wyzu Azorskim
ro$nie, a w Nizu Islandzkim maleje. Odwrotng sytuacj¢ sym-
bolizuje ujemna warto$¢ tego wskaznika (NAO < 0). Naj-
czegsciej Srednioroczny indeks NAO oscyluje w przedziale od
—2 do +2. W dtuzszych skalach czasowych nie zaobserwowano
dotad wyraznej okresowej zmienno$ci wskaznika NAO, chociaz
mozna, na podstawie starszych obserwacji, méwic¢ o pewnej qu-
asi-o$mioletniej jego cykliczno$ci [5]. Zaburzenia wskaznika
NAO w ostatnich latach najwyrazniej objawiajg si¢ wysokimi
warto$ciami wskaznika NAO w okresie zimy. Przyktadem tego
sa dwie ostatnie zimy, w tym szczegélnie zima 2014/2015, kie-
dy wartos¢ NAO prawie nigdy nie spadta ponizej zera (rys. 2).
Wynikiem tego byto wystapienie ostrych epizodéw zimowych
z duzymi minusowymi temperaturami i $niezycami wzdtuz
wschodniego wybrzeza Ameryki Potnocnej, a brak zimy w Eu-
ropie Zachodniej i w Polsce, z dodatnimi temperaturami bijacy-
mi rekordy w historii pomiarow.

Podsumowujac, przyjmuje si¢, ze dodatni wskaznik NAO
jest wynikiem powstawania zachodniej cyrkulacji z roznymi jej
anomaliami kierujacymi ciepte i wilgotne powietrze nad Europg
Zachodnig i dalej — w rejon Battyku. Odwrotnie, wystapienie
ujemnej wartosci tego wskaznika oznacza naptyw zimnych mas
powietrza z pétnocy i wschodu. Innymi stowy, dodatnia war-
tos¢ indeksu NAO w okresie zimowym to naplyw cieptego oraz
wilgotnego powietrza atlantyckiego nad Europe (fagodna zima
i liczne wedrujace z zachodu na wschod uklady nizowe) przy
jednoczesnym wystgpowaniu zimnego i bardziej suchego po-

wietrza nad Kanadg oraz potnocno-wschodnimi obszarami USA.
Globalne cyrkulacje powietrza w rejonie Potnocnego Atlantyku
(szczegoblnie zima) to takze wynik zderzenia u wschodnich wy-
brzezy USA cieptych pradow oceanicznych ptynacych od strony
potudniowej Oceanu z zimnym powietrzem przemieszczajacym
si¢ znad rejonow podbiegunowych. Ta wzajemna interakcja po-
miedzy atmosfera i oceanem powoduje w ostatnich okresach
zimowych cyrkulacje strefowa objawiajaca si¢ miedzy innymi
generacja w zachodnich rejonach Atlantyku poglebionych ukta-
dow nizowych, ktore przemieszczaja si¢ na wschod i dochodza
do Europy. Jesli w tym okresie w sgsiedztwie nizow pojawi si¢
uktad wyzowy, to wskutek duzego zaggszczenia izobar nastapi
silny skok ci$nien generujacy zjawiska sztormowe przechodza-
ce nawet w zjawiska ekstremalne, rodzaju huraganow.

Zjawisko NAO i jego zmienno$¢ ma duzy wptyw na proce-
sy brzegowe wystepujace w obszarach Poludniowego Battyku.
Podwyzszenie wskaznika NAO w okresie zimowym powoduje
z reguly intensyfikacje sztormow, a takze, wskutek podwyzszo-
nej temperatury powietrza i wody, brak zlodzenia strefy brzego-
wej, ktore normalnie w okresie zimy tworzy naturalng ochrong
brzegu przed erozja podczas silniejszego falowania.

Na zjawiska zwigzane ze zmiennosciag NAO moze, juz w for-
mie znacznie tagodniejszej, naklada¢ sie w rejonie Morza Bat-
tyckiego zespot zjawisk klimatycznych o nazwie El Nifio (La
Nina i El Viejo) okre$lanych wspolnym terminem ENSO (EL
Nifio Southern Oscillation). Zjawiska El Nifio s generowane
okresowo (3 + 6 lat) w rownikowych i podzwrotnikowych re-
jonach Pacyfiku i maja skale globalne [9]. Stad moga pojawiac
si¢ wielkoskalowe perturbacje roznych elementéw srodowiska
morskiego i zmiennos$ci klimatyczne obserwowane w innych,
bardzo odleglych, akwenach morskich na poétkuli pétnocne;j.
Efekty zjawiska ENSO w rejonach kuli ziemskiej oddalonych
od Pacyfiku (jezeli wystepuja) sa wyrazne stabsze niz w obsza-
rze ich bezposredniej generacji.

Wyniki obserwacji i badan potwierdzaja znaczny wplyw
zjawiska ENSO przede wszystkim na temperatur¢ $wiatowa,
w tym szczeg6lnie w rejonie Pacyfiku i Oceanu Indyjskiego.
W tym rejonie ma to miejsce bez przesunigcia w funkcji czasu.
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Rys. 2. Oscylacje indeksu NAO w okresie zima-wiosna 2014/2015
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Uwzgledniajac przesunigcie czasowe (opdznienie, ktore siegac
moze nawet kilku miesigcy) pomiedzy zjawiskiem EI Nifio ge-
nerowanym na Pacyfiku w stosunku do jego efektoéw w innych
regionach §wiata, mozna stwierdzi¢, ze ograniczone skutki zja-
wiska ENSO docieraja nawet do granic Polski. Jesli juz pojawia
si¢, to raczej mniej wptywaja bezposrednio na zjawiska mor-
skie, a bardziej na obszary ladowe, np. w postaci wzrostu inten-
sywnosci opadow lub wystepowania dhuzszych okresow suszy.

LOKALNE ZJAWISKA METEOROLOGICZNE

Parametry wiatru zarejestrowane w MLB Lubiatowo w okre-
sie 15.12.2014 — 14.04.2015, tj. w tym samym czasie, w jakim
narys. 2 przedstawiono przebieg zjawiska NAO, obrazuje rys. 3.
Z poréownania obu rysunkow widaé, ze najsilniejsze wiatry po-
jawiaja si¢ w okresie wystgpowania duzych wartoSci wskaz-
nika NAO osiggajacego wartosci bliskie +2. W bezposrednim
poréwnaniu nalezy uwzgledni¢ pewne zmienne przesunigcie
czasowe pomiedzy chwila powstania wysokiego wskaznika
NAO na Atlantyku a generacjg silnych wiatréw dochodzacych
w porywach do 15 + 30 m/s w obszarze potudniowego Battyku.
Podsumowujac, potwierdza si¢ w okresie zimowo-wczesnowio-
sennym wyrazna korelacja pomiedzy duzymi (dodatnimi) war-
tosciami NAO a wystgpowaniem okreséw sztormowych w re-
jonie potudniowego Battyku.

Z analizy parametrow wiatru zarejestrowanych w MLB Lu-
biatowo w okresie 15.12.2014 — 14.04.2015 wynika rowniez, ze
najsilniejsze wiatry wystgpowaty z sektora W-N, np. w dniach
2-3 1 10-11 stycznia 2015 (w obu terminach kierunek W),

35

7 1 8 lutego 2015 (kierunek W przechodzacy w N) oraz 30 mar-
ca 2015 (kierunek w przyblizeniu W). Jednak wystepowaty
réowniez sytuacje, w ktorych silny wiatr wiat z innych kierun-
kéw, np. w dniach 15-16 lutego 2015 (kierunek E przechodzacy
w SE) lub 18-19 lutego 2015 (kierunek SW).

CHARAKTERYSTYKI HYDROLOGICZNE

Charakterystyczny roczny cykl cyrkulacji atmosferycznej
wystepujacy u wybrzezy potudniowego Battyku powoduje, ze
w okresie wiosennym i wczesnoletnim najczes$ciej nastgpuje
obnizanie si¢ poziomu morza (czgste wiatry z sektora odbrze-
gowego), natomiast w okresie jesienno-zimowym obserwuje si¢
jego wzrost. W konsekwencji nizszy $redni poziom wody (po-
ziom, na ktérym wystepuje ruch falowy) wiosng i latem sprzyja
w tym okresie procesom stabilizacji brzegu, a nawet zjawisku
akumulacji. Zagrozenia silniejszej erozji brzegu (plazy i wydm)
pojawiaja si¢ w okresie jesienno-zimowym, kiedy wystepuja
najsilniejsze wiatry, a jednoczesnie, ze wzgledu na dodatnie
temperatury w ostatnich latach, brak zalodzenia w sasiedztwie
linii brzegowej. Przewazajace w tym okresie wiatry z kierun-
kéw potnocno-zachodnich wywotujg wlewy do Baltyku wod
z Morza Poénocnego, ktore dodatkowo moga podnosi¢ $redni
poziom morza w obszarze potudniowego Battyku. Przy srednim
poziomie morza rownym 500 cm (zero wodowskazu w uktadzie
Amsterdam) zakres dlugookresowych, $rednio-miesigcznych
oscylacji poziomu wody w morzu jest nieduzy i zmienia si¢ od
512 cm w grudniu do 490 cm w maju [3].
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Rys. 3. Predkosci i kierunki wiatrow pomierzone w rejonie MLB Lubiatowo
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Krotkookresowe zmiany poziomu morza s zwigzane ze
spigtrzeniami wiatrowymi. W trakcie silnych wiatréw dobrze-
gowych ekstremalne spigtrzenia sztormowe mogg dochodzi¢ do
warto$ci Ah = 1,5 m, a w sytuacji kiedy towarzysza im wlewy
wod z Morza Poétnocnego nawet do 200 cm ponad poziom $red-
ni [13]. W warunkach takich okresowa dyssypacja energii fali
i jej dynamiczne oddziatywanie na dno moze nast¢gpowaé w bez-
posrednim s3siedztwie wydmy i powodowaé jej silng erozje.
Z drugiej strony, w przypadku dtuzszych i silniejszych wiatrow
odladowych sa obserwowane okresowe ekstremalne, wskutek
odpychania wody od brzegu, obnizenia poziomu wody w bada-
nym obszarze morza dochodzace do Ah = -100 cm.

Wyraznie wigksze i bardziej dynamiczne, w odréznieniu od
dlugookresowych, sg krotkookresowe wahania poziomu morza
utozsamiane ze sztormami i one decyduja o morfodynamice
brzegu. Szczegdtowe wartosci wahania poziomu morza sg zwia-
zane z ksztattem 1 ekspozycja brzegu. W przypadku brzegoéw
zatokowych wskutek zbiegania si¢ mas wody poziomy wody
w trakcie sztormu moga by¢ wyzsze. W prowadzeniu pomiarow
wahan poziomow wody nalezy takze wzig¢ pod uwage usytu-
owanie mareografu. Nie powinno by¢ zaskoczeniem, ze pomiary
w portach lub wydzielonych, ostonietych akwenach wodnych sa
warto$ciami bardziej statycznymi i wyraznie nizszymi od uzy-
skiwanych w warunkach otwartego brzegu morskiego. W tych
drugich warunkach wahania poziomu morza nie sa izolowane
przez duze konstrukcje inzynierskie lub oslaniajacy je brzeg
od falowo-pradowych ruchéw wody dodatkowo generujacych
zjawisko zmiany $redniego poziomu morza (Set-up i set-down).
Dochodza do tego efekty zwiazane z wystgpowaniem na otwar-
tych obszarach wodnych fal podgrawitacyjnych/krawedziowych
czy mozliwosci zaburzen ruchu wody wskutek elementéw mor-
fologicznych. Krotkie i fragmentaryczne jednoczesne pomiary
wahan poziomu morza w trzech réznych lokalizacjach (Leba,
Lubiatowo, Gdansk — Port Pétnocny) pokazuja, ze roznice moga

dochodzi¢ nawet do kilkudziesigciu centymetrow [14]. Analizu-
jac jednoczesne wskazania kilku mareografow, nalezy uwzgled-
ni¢ lokalne roznice w charakterystykach wiatru (predkosci,
kierunku) oraz geometrii brzegu. Wahaniom poziomu morza
towarzyszy falowanie i zwigzana z nim energia, ktora podlega
stopniowej dyssypacji w obszarze strefy brzegowe;.

Wysoko$¢  glebokowodnej fali znacznej (H) mierzona
w strefie brzegowej czgsto przekracza wartos¢ 1 m. Notowa-
ne w ciggu ostatnich lat maksymalne wysokosci fali znacznej
(H,),.,, dochodza do 5 m, a fali maksymalnej H__ przekraczajg
nawet 7 m. Okresy fali $redniej T, wahaja sie od okoto 3 do
7,5 s, przy czym na ogot przewaza falowanie wiatrowe o okre-
sach z przedziatu 4 + 5 s. Okres fali znacznej T_ w trakcie silnego
sztormu moze przekracza¢ warto$¢ 9 s. Przy wietrze z kierunkow
odmorskich przewazaja sytuacje, w ktorych falowanie podcho-
dzi do brzegu z sektorow zachodnich i péinocno-zachodnich.
Przyktadowy kilkumiesieczny ciagly zapis wysokosci fali gte-
bokowodnej z MLB Lubiatowo w okresie zimowym 2014/2015
przedstawiono na rys. 4.

Jak juz wspomniano, podczas transformacji i zalamywania
si¢ fal wysoko$¢ fali i zwigzana z nig energia maleje stopniowo.
Usredniona (obejmujaca rézne wysokosci fali mierzone wskaz-
nikiem H_ ), wzgledna ilos¢ glebokowodnej energii fali do-
chodzacej w bliskie sasiedztwo brzegu (glebokosci # = 0,5 m)
zmniejsza si¢ o okoto 60% [13]. Oznacza to, ze w przeci¢tnych
warunkach wigksza czg¢$¢ glebokowodnej energii fali rozprasza
si¢ w procesie jej transformacji nad profilem wielorewowym,
a tylko okoto 40% dochodzi do okolic linii brzegowej. Uwzgled-
niajac ten fakt, otrzymuje sig, ze Srednioroczna ilo$¢ catkowitej
energii fali glgbokowodnej, ktora dociera w bezposrednie sa-
siedztwo linii brzegowej, wynosi okoto E = 0,37-10° J/m [13].
Nalezy jednoczesnie dodaé, ze w przypadku duzego falowania
(sztormu) znacznie wigcej niz 60% glebokowodnej energii fali
bedzie ulegaé dyssypacji nad rewami i tylko relatywnie nie-
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Rys. 4. Wysoko$¢ fali pomierzona za pomoca boi falowej w MLB Lubiatowo na gigbokosci h = 18 m w okresie zimowym 2014/2015
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wielka jej ilos¢, rzgdu 20% 1 mniej, bedzie osiggac okolice linii
brzegowej. Natomiast przy matych wysokosciach fali gleboko-
wodnej fale beda przechodzi¢ bez wigkszej utraty energii nad
rewami i dochodzi¢ w bliskie sgsiedztwo brzegu.

Obok podstawowych struktur falowych rodzaju fal wiatro-
wych w strefie brzegowej w bliskim sgsiedztwie linii brzegowe;j
jednoczesnie moga istnie¢ specyficzne ruchy falowe okresla-
ne jako fale podgrawitacyjne. W ich sktad wchodza fale kra-
wedziowe (edge waves) oraz inne quasi-rytmiczne zaburzenia
ruchu wody hipotetycznie wigzane z procesami samoregulacji
brzegu. Wszystkie te hydrodynamiczne struktury nie tylko nie
wykluczaja sig, ale wrecz przeciwnie, mogg powodowacé wza-
jemne wzmacnianie i przyspieszanie przykladowo zjawiska
formowania si¢ rytmicznych form brzegowych. Istnienie fal
krawedziowych w strefie plytkowodnej mozna przyja¢ za klu-
czowy mechanizm wzajemnego wzbudzania i wzmacniania si¢
rytmicznych struktur hydrodynamicznych z morfologicznymi
[10, 12].

Z analiz widm falowych mierzonych w sasiedztwie brze-
gu otrzymano, w warunkach potudniowego Baltyku, istnienie
dwoch wyraznych niskoczgstotliwosciowych pikow energii fa-
lowania o okresach T, = 100 ~ 120 s i T, = 30 = 40 s [10, 11].
Wartosci te zidentyfikowano jako okresy progresywnych
wzdhuzbrzegowych fal krawedziowych zwigzanych odpowied-
nio z modami n = 2 oraz n = 9. Wykorzystujac rownanie dysper-
sji dla fal krawedziowych

L =L T*Qn+1)tanp (1)
2m

otrzymuje si¢, ze fale o okresach T, = 100 + 120 s zwigza-

ne z moda n = 2 maja dlugos¢ okoto 1500 + 1700 m, a fale

o okresach T, ~ 30 = 40 s i modzie n = 9 majg dtugos¢ okoto

400 + 450 m.

Kontynuacj¢ badan dotyczacych fal krawedziowych stano-
wig pomiary prowadzone obecnie w MLB Lubiatowo. Sa one
wykonywane na czterech sondach pomiarowych umieszczo-
nych w strefie przybrzeznej, na glebokosciach od 0,8 do 1,5 m.
Wyniki tych pomiar6w umozliwig bardziej precyzyjng i mniej
arbitralng identyfikacj¢ dtugosci fal krawedziowych, co z ko-
lei pozwoli na proste okreslenie liczb modalnych zwigzanych
z tymi falami.

CHARAKTERYSTYKI MORFOLOGICZNE

W zaleznosci od zakresu wahan poziomu morza oraz ilosci
energii ruchu falowego dochodzacej do brzegu nastepuje jego
odpowiedz. W kierunku wzdtuzbrzegowym wyraza si¢ to w po-
staci zmiennosci linii brzegowej wraz z caltym systemem ele-
mentow morfologicznych, a w kierunku poprzecznym do brze-
gu poprzez przebudowe ptytkowodnego i nadwodnego profilu
brzegu (tacznie z rewami).

Wsréd licznych form linii brzegowej jest obserwowane
wystgpowanie charakterystycznych, wyraznie zarysowanych
wystepow (cusp horns) oraz tagodnych zatoczek (cusp bays)
[12]. W naturze, wzdluzbrzegowe wymiary pojedynczych za-
falowan linii brzegowej moga zmienia¢ si¢ od kilku do wielu
setek metréw. Znajomos¢ zaro6wno rozmiarow, jak zakresu ich
zmiennos$ci, jest waznym elementem inzynierii brzegéw. Ist-

niejace koncepcje 1 hipotezy w wigkszosci wiaza powstawanie
tych morfologicznych cech badz z wystgpowaniem fal podgra-
witacyjnych (fale krawedziowe), badz z procesami tzw. samore-
gulacji brzegu (self-organizing processes). Dos¢ hipotetycznie
definiowany proces samoregulacji brzegu, w tym kontekscie,
okresla si¢ jako wzajemne dynamiczne oddzialywanie morfolo-
gicznych elementow brzegowych z wzdhuzbrzegowo zmienny-
mi strukturami i zaburzeniami falowo-pradowymi. Zaburzenia
te maja przestrzennie zmienng intensywnos¢ i moga zaleze¢ od
lokalnych charakterystyk brzegu, co moze tlumaczy¢ odcinko-
we tylko wystgpowanie rytmicznych form brzegowych.

Jak wykazuja obserwacje wzdluzbrzegowych zafalowan li-
nii brzegowej potudniowego Battyku, istnieje stosunkowo duza
liczba réznoskalowych form brzegowych przy jednoczesnej
matej ich stabilnosci. Generalnie, w warunkach Battyku sa one
znacznie stabiej zarysowane i mniejsze, szczegolnie w kierunku
poprzecznym do brzegu, niz te, ktére wystepuja w warunkach
oceanicznych [6]. W warunkach brzegu dyssypacyjnego, cha-
rakterystycznego dla potudniowego Baltyku, wzdluzbrzegowy
wymiar pojedynczego zafalowania najczesciej zawiera si¢ w za-
kresie od kilku do kilkuset metréw, a amplituda poprzecznego do
brzegu wystgpu brzegowego zmienia si¢ od kilkudziesi¢ciu cen-
tymetréw do co najwyzej kilku metréw. Najmniejsze rytmiczne
zafalowania linii brzegowej o dlugosciach rzedu kilku metrow
obserwuje si¢ najczesciej w czasie spokoju lub tez niewielkiego
falowania. Zwarty system (cigg) takich form wystepuje zwykle
wzdtuz brzegu na niezbyt dtugich jego odcinkach. W przeprowa-
dzonych badaniach, odnoszacych si¢ do dyssypacyjnego brzegu
poludniowego Baltyku i w ,,niskoenergetycznych” warunkach
hydrodynamicznych (stabsze falowanie) obserwowano najcze-
$ciej ciagi rytmicznych zafalowan linii brzegowej (beach cusps)
o wymiarach 6 + 15 m. Wzdluzbrzegowy wymiar pojedynczej
rytmicznej formy brzegowej w tym przypadku jest porowny-
walny lub nieco mniejszy od dlugosci podchodzacej do brzegu
wiatrowej fali progresywne;j. Istotnym warunkiem tworzenia si¢
w tych warunkach mniejszych rytmicznych form brzegowych
jest prostopadle, po uwzglednieniu procesu refrakcji, podcho-
dzenie fali do linii brzegowe;.

Generalny mechanizm tworzenia i przebudowy rytmicz-
nych form brzegowych przyja¢ mozna nastepujaco. W miarg
stopniowego zwigkszania si¢ wysokosci fali rozkotysu lub tez
fali wiatrowej i wystarczajacego okresu do dostosowania si¢
brzegu do nowej sytuacji hydrodynamicznej, kilku-, kilkuna-
stometrowe rytmiczne formy brzegowe przechodza najczesciej
w nieco wigksze zafalowania. W tych warunkach charakteryzuja
si¢ one z reguly dlugosciami rzedu 30 = 50 m, a ich glgboko-
$ci (wcigcia) przyjmuja wielkosci od kilkudziesigciu centyme-
trow do nawet dwoch metrow. Trwato$¢ oraz wielko$§¢ zaréwno
najmniejszych, jak i nieco wigkszych brzegowych elementow
morfologicznych jest relatywnie niewielka — rownie szybko jak
powstaja, ulegajg réoznym przeobrazeniom czy tez zanikowi.
W dluzszych okresach umiarkowanego falowania, obok ciagow
kroétszych odcinkowo form rytmicznych, tworza si¢ dtuzsze kil-
kusetmetrowe zafalowania linii brzegowej o dlugosciach naj-
czgsceiej rzedu 90 + 300 m 1 wiecej. Formy te wykazuja si¢ nie
tylko wickszymi wymiarami, ale takze znacznie wigksza trwato-
$cia, a ich wzdluzbrzegowe wymiary wiaza si¢ z intensywnos$cia
falowania i szerokoscig strefy przyboju. Najwieksza stabilnos¢
wykazuja mniej regularne duze zafalowania, ktérych wzdhuz-
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Rys. 5. Widok rytmicznej przestrzennej struktury nabiegania fali na brzeg w po-
wigzaniu z zafalowaniami linii brzegowej

brzegowe pojedyncze wymiary sg rzedu setek metréw, a weigcia
dochodza do kilku metrow.

Wzrost parametrow falowania przechodzacego w sztorm po-
woduje, ze cze$¢ rytmicznych form brzegowych ulega rozmy-
ciu. Istnieniu rytmicznych zaburzen linii brzegowej towarzyszy
podobna zmiana topografii dna oraz nieregularno$ci pola falo-
wo-pradowego. Stad obserwowane, powtarzajace si¢ co pewien
odcinek, wyrazne ,,jezyki” glebszego wchodzenia fali na plaze
niz na sgsiadujacych odcinkach brzegu. Przestrzenny uktad wle-
wow wody na plazg oraz zwigzanych z nimi rytmicznych form
brzegowych przy rozwijajacym si¢ sztormie przedstawiono na
rys. 5.

Na podstawie dokonanych w rejonie potudniowego Battyku
obserwacji mozna stwierdzi¢, ze skala rytmicznych form brze-
gowych jest efektem réznych, czgsto ztozonych, struktur hydro-
dynamicznych. W przypadku przyjecia hipotezy o dominujace;j
roli fal krawedziowych kluczowe znaczenie w mechanizmach
generacji zafalowan o mniejszej skali przestrzennej (rzedu kil-
ku, kilkunastu metréw) linii brzegowej mozna przypisa¢ falom
podharmonicznym krawedziowym (subharmonic edge waves)
0 okresie T, = 2T, lub tez synchronicznym (synchronous edge
waves) z okresem T, = T, gdzie T, oznacza okres ptytkowodne;j
fali wiatrowe;.

W przypadku wielorewowej strefy przyboju i przyjeciu
umownego poziomu dna mozna zdefiniowaé inna, zwigzang
z polozeniem grzbietow kolejnych rew (h ) i wystgpowaniem
nad nimi zalaman fali, wartos¢ parametrﬁ K, = Hbr/hr,i, kto-
ry okresla rownowage pomiedzy dyssypacjg energii fali (H,)
a geometrig (glgbokoscig h ;) w rejonie danej rewy [14]. Warto-
scig parametru K w takim ukladzie steruje uktad fizyczny wyso-
kos$¢ rewy — dyssypacja energii fali. Szczegdtowa przestrzenna
analiza zmiennosci parametru K = Hbr/hr,i w obszarze bliskim
brzegu (pierwsza rewa z glebokos$cia nad jej grzbietem wyno-
szacg 1 + 1,5 m) pokazuje, ze parametr K dochodzi do wartosci
okoto 0,6 + 0,65.

Otrzymane warto$ci parametru K sg mniejsze niz w przy-
padku falowania regularnego z jednokrotnym zatamaniem si¢
fali oraz §rednim poziomem dna wyznaczonym klasyczng funk-
cja Deana (K =H, /h, 0,6 +0,8). Réznice wynikajg nie tylko ze
znacznie roznigcej si¢ morfologii profilu, ale takze moga by¢

pochodna zatozenia, ze transformujace si¢ nad ciagiem grzbie-
tow rew falowanie, docierajac do kazdej kolejnej rewy (gle-
bokosci nad grzbietem), nie ,,zapomina” o poprzedniej rewie
(gtebokosci) i zachowuje sig tak, jakby istniato dno wyznaczone
poziomem ich grzbietow.

Analizujac i modelujac zmienno$¢ profilu poprzecznego,
ktéry obok linii brzegowej nalezy do podstawowych parame-
trow opisujacych morska strefe brzegowa, nalezy uwzglednic
duze formy rodzaju rew. Jedna z prob teoretycznego opisu ewo-
lucji ksztaltu profilu wielorewowego przedstawiono w pracach
[7, 8], w ktorych przyjeto klasyczne réwnanie cigglosci rumowi-
ska w kierunku prostopadlym do linii brzegowej, wigzace zmia-
ny glebokosci h w czasie z przestrzenng zmiennos$cig natezenia
ruchu osadow:

Oh(x,t) 1 0q(x,t)
ot 1-n Ox

2

gdzie:

q— jednostkowe nate¢zenie wypadkowego transportu osadéw [m?/s/m] w kierun-
ku poprzecznym do brzegu,

n— porowato$¢ gruntu,

X — wspotrzedna wzdtuz profilu,

t — czas.

Stabilne rozwigzanie rownania (2) uzyskuje si¢ przy pomocy
tzw. zmodyfikowanego schematu Laxa, stanowigcego swoisty
»dyssypacyjny interfejs” [15]. W takim przypadku réwnanie
réznicowe odpowiadajace rownaniu rézniczkowemu (2) ma na-
stepujaca postac:

WY —n. 1 ql,-q
- = €)
At l-n  2Ax
przy czym
. = ohl, +(1-20)h/ +oh/, “4)

Indeksy i i j w rownaniach (3) i (4) odnosza si¢ odpowiednio
do siatki przestrzennej i czasowej, za$ o jest wspotczynnikiem
o wartosci rownej 0,25. Z dyskusji zamieszczonej w pracy [15]
wynika, ze stabilne rozwigzanie uzyskuje si¢ przy o < 0,5. Obli-
czenia rozpoczyna si¢ w punkcie potozonym daleko od linii brze-
gowej, gdzie nie wystepuje ruch rumowiska. Pojawia si¢ on bli-
zej brzegu 1 wzrasta wraz ze zmniejszaniem si¢ gtgbokosci wody.
Wskutek asymetrii fal, wypadkowy transport osadow jest skiero-
wany w strong brzegu. Jednoczesnie coraz wigksza role zaczyna
odgrywac¢ prad powrotny. Prad ten, szczeg6lnie silny w strefie
przyboju, moze by¢ czynnikiem dominujacym i lokalnie wywo-
tywaé ruch osadow w strong morza. Wszystkie wyzej wymie-
nione efekty powinny by¢ uwzglednione w obliczeniach wypad-
kowego natg¢zenia transportu osadow q(x,t), wykorzystywanego
w réwnaniu (2) do obliczen zmian glebokosci wody h(x,t).

Wypadkowe natgzenie transportu osadéw w okre§lonym
punkcie strefy brzegowej zalezy od proporcji pomiedzy wpty-
wem asymetrii fali i pradu powrotnego. Prady powrotne, po-
dobnie jak inne prady pochodzenia falowego, sa modelowane
jako usérednione w okresie fali (phase-averaged). Scisle rzecz
ujmujac, predkosci pradow powrotnych (i innych pradéw po-
chodzenia falowego, np. pradu wzdhuzbrzegowego) sa oblicza-
ne wedtug koncepcji napr¢zen radiacyjnych, na podstawie row-
nan pedu usrednionych wzgledem czasu rownego okresowi fali.

W poszczegolnych punktach profilu poprzecznego brzegu,
w ktorych parametry fali sa znane z modelu transformacji ruchu
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falowego (phase-averaged), mozna wyznaczy¢ predkosci orbi-
talne ruchu falowego zmienne w okresie fali (phase-resolving),
wedlug teorii stosownej do lokalnych charakterystyk (gtebokos¢
wody, wysokos¢ i okres lub dtugos¢ fali). Te zmienne w czasie
(na ptytkiej wodzie — asymetryczne) predkosci orbitalne wraz
z predkoscia pradu powrotnego sg przyjmowane na gornej gra-
nicy warstwy przydennej. Rownania warstwy przydennej sa roz-
wigzywane w trybie phase-resolving, podobnie sg wyznaczane
przydenne napre¢zenia Scinajace i (chwilowe) wartosci nat¢zenia
ruchu osadow. Ze scatkowania nat¢zenia ruchu osadow w okre-
sie fali wynika wypadkowe nat¢zenie ruchu osadow w rozpa-
trywanym punkcie strefy brzegowej. Do obliczen transformacji
fali uwzgledniajacej dyssypacje energii zatamujacych si¢ fal
przyjeto model zaproponowany przez Battjesa i Janssena [1]
oraz model pradow powrotnych Szmytkiewicza [17], wykorzy-
stujacy réwnanie pedu opisujace rownowagge pomiedzy pochod-
ng falowych napre¢zen radiacyjnych i przestrzenng zmiennos$cia
nachylenia swobodnej powierzchni.

Wyznaczone oscylacyjne predkosci przydenne pochodze-
nia falowego, obliczone w poszczegodlnych punktach profilu
poprzecznego brzegu, wraz z predkosciami pradéw powrot-
nych, poshuzyly do wyznaczenia nat¢zenia transportu osadow.
Wykorzystano do tego celu trojwarstwowy model opracowany
w IBW PAN [4]. W modelu tym sita sprawcza ruchu osadow sa
przydenne napre¢zenia $cinajace wyznaczone na podstawie pa-
rametrow hydrodynamicznych na gornej granicy warstwy przy-
dennej wedlug catkowego modelu warstwy przysciennej [2].
Model ruchu rumowiska obejmuje warstwe osadéw wleczonych
(ponizej poziomu teoretycznego dna) i dwie warstwy osadow
zawieszonych, tj. warstw¢ kontaktowa (z osadami zawieszony-
mi blisko dna) i warstw¢ osadow zawieszonych w toni wodnej
wysoko nad dnem. Chwilowe, oscylacyjnie zmienne, warto$ci
natgzenia transportu osadéw sa obliczane z rozkladow predko-
$ci u(z', t) 1 koncentracji ¢(z', t) mieszaniny wodno-gruntowe;j
w warstwie wleczenia oraz predkoscei U(z, t) i koncentracji ¢(z, t)
zawiesiny piaszczystej w warstwie kontaktowe;:

q,..(1) = Jﬁu(z',t)'c(z',t)dz'-i- I u(z,t)-c(z,t)dz (5)

kL/30
gdzie:
3, — migzszos$¢ warstwy wleczenia,
3, — gbrna granica warstwy kontaktowej,

k. /30 — dolna granica warstwy kontaktowej (k. jest tzw. szorstko$cia naskorko-
wa, zalezng od $rednicy ziaren osadow dennych).
Catkowite (wypadkowe) natezenie ruchu rumowiska w war-
stwie wleczenia i w warstwie kontaktowej obliczane jest w na-
stepujacy sposob:

1 T
G4 = j Gy, ()dt (6)

W obszarze zewnetrznym (wyzej nad dnem) wypadkowe na-
tezenie transportu osadow jest wyznaczane w sposob uproszczo-
ny, na podstawie usrednionej w czasie pr¢dkosci i koncentracji:

h
g, = [u(z)-c(2)dz (7)
6L
przy czym koncentracja $rednia (w okresie fali) jest obliczana
przy uzyciu jednej z klasycznych formul, np. [16]:

c(z)=c(z= 65)[§J | ®)
z

Wielkos$¢ ¢(z =3,.) w rownaniu (8) odgrywa kluczowa role
w obliczaniu koncentracji zawiesiny w obszarze zewnetrznym.
Nazywana jest ,koncentracja referencyjna” i w innych mode-
lach jest przyjmowana arbitralnie, szacowana na podstawie
danych eksperymentalnych, czy tez po prostu ,,zgadywana”.
W przedstawianym modelu koncentracja c(z =9,) jest oblicza-
na w ramach rozwigzania rownan warstwy kontaktowe;.

Obliczenia z wykorzystaniem powyzszego modelu po-
rownano z wynikami ekspedycji badawczej Lubiatowo 2001.
W ramach przeprowadzonej ekspedycji pomierzono batymetri¢
na poczatku i na koncu kilkunastodniowego okresu o silnych
warunkach falowych (ze $rednig wysokoscia fal przez pewien
czas przekraczajaca 1,5 m). Do wszystkich warunkow falowych
wykonano obliczenia transformacji fali, pradéw powrotnych,
transportu rumowiska i zmian dennych. Poczatkowy profil baty-
metryczny wprowadzono do modelu z przestrzennym krokiem
AX =10 m. W komputerowej symulacji zmian dennych i wply-
wu zmian glebokosci na hydrodynamike przyjeto krok czasowy
At =4 h. Wyniki obliczen przedstawiono na rys. 6.

Obliczenia z zastosowaniem skrotowo przedstawianym mo-
delem wykazaly — zgodnie z danymi pomiarowymi — ze naj-
wigksze zmiany denne zachodza w rejonie drugiej rewy oraz
na grzbiecie pierwszej rewy. Zmiany te wynikajg z silnej w tym
miejscu przestrzennej zmienno$ci wypadkowego natezenia ru-
chu osadoéw odpowiednio w umiarkowanych i stabych warun-
kach falowych. Brak teoretycznego odwzorowania zaobserwo-
wanych w naturze zmian batymetrycznych w obrebie trzeciej
rewy moze wynikaé z nieujecia w modelu efektu wzdhuzbrzego-
wego ruchu osadow.

Szczegdtowa ocena tych i innych wynikéw obliczeniowych
dotyczacych transportu osadow i krotkookresowej ewolucji pro-
filu dna pokazata, ze w typowych warunkach polskiej wielore-
wowej strefy brzegowej dominuje transport dobrzegowy. Profil
dna w Lubiatowie ma $rednie nachylenie 0,8 + 1,2% charaktery-
styczne dla brzegow rozpraszajacych energi¢ falowa (w przeci-
wienstwie do brzegdéw odbijajacych energi¢ falowa o nachyleniu
wynoszacym 5% 1 wigcej). W takich warunkach, wspotistnieja-
cych z umiarkowanym klimatem falowym, efekt pradu powrot-
nego moze by¢ relatywnie maty w stosunku do efektu asymetrii
fal. Dlatego rewy mogg przemieszczaé si¢ w stron¢ brzegu nawet
podczas dosy¢ silnych warunkow falowych. Zjawisko takie byto
wielokrotnie obserwowane podczas ekspedycji pomiarowych
w MLB Lubiatowo. Przy stromo nachylonych sktonach strefy
brzegowej sytuacja moze by¢ diametralnie inna. Doswiadczenia
w wielkoskalowych kanatach falowych sg prowadzone zwykle
przy nachyleniu dna znacznie przekraczajacym 1%'. Jednakze,
nawet w takich warunkach bardzo czgsto okazuje si¢ (np. [15]),
ze wypadkowy ruch rumowiska jest skierowany do brzegu. Naj-
widoczniej, w przewazajacej liczbie przypadkow efekt asyme-
trii ruchu falowego dominuje nad efektem pradéw powrotnych.

Z opublikowanych rezultatow projektow migdzynarodo-
wych wynika, ze dokladno$¢ matematycznego modelowania
fizycznych procesow brzegowych jest bardzo daleka od do-
skonatoséci [18]. Modele transformacji fali maja doktadnos¢
10 + 15%?, sg zatem prawie bezbtedne, podczas gdy doktadno$é
modeli pradow powrotnych wynosi 30 + 50%, a nawet wigce;j!

! ze wzgledu na ograniczenia przestrzenne

2 chodzi o procent bledu (0% oznacza idealng doktadno$¢)
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Rys. 6. Zmiany profilu poprzecznego brzegu w rejonie MLB Lubiatowo podczas ekspedycji pomiarowej we wrzesniu 2001: wyniki obliczen i dane pomiarowe
(wykres natezenia transportu osadow dotyczy ekstremalnych warunkéw falowych: H_ = 1,5 m, T,=775)

Skoro wejsciowe dane hydrodynamiczne do modeli transportu
osadow juz sa obarczone btgdem, to nic dziwnego, ze przy mo-
delowaniu ruchu osadéw i zmian dennych, w stosunku do da-
nych pomiarowych uzyskuje si¢ roznice przekraczajace czgsto
rzad wielkosci. W tym $wietle wyniki modelowania tancucha
proceséw: przydenny przeptyw falowo-pradowy — napre¢zenia
— transport osadow — morfodynamika (opisane szczegdtowo
w pracach [7,8]) wydaja si¢ catkiem poprawne.

KROTKA DYSKUSJA
O WPLYWIE ZMIAN KLIMATYCZNYCH NA BRZEG

W punkcie tym w bardzo syntetyczny sposob zwracamy
uwage na perspektywe dlugookresowej ewolucji/erozji brze-
gu ze wzgledu na wystgpowanie, gtdéwnie majacych charakter
globalny, zmian klimatycznych i pojawianie si¢ coraz czesciej
zjawisk ekstremalnych.

Zaktadajac, ze do konca biezacego stulecia - wskutek zmian
klimatycznych — nastapi wzrost $redniego poziomu morza
o okoto 50 + 60 cm, to nalezy oczekiwac erozji plaz ze $red-
nig predkoscia okoto 0,4 m/rok. Oznacza to, ze w przypadku
brzegdéw plazowych wraz z jednoczesnym cofaniem si¢ linii
brzegowej niszczeniu podlegaé bedzie takze system wydmowy
istniejacy na zapleczu plaz. Obserwowane zmiany klimatyczne,
obok wzrostu liczby i intensywnosci sztormow, przejawiaja si¢
takze skracaniem okresu zimowego oraz wystgpowaniem w tym
okresie roku wyzszych temperatur. Czynnik ten, w warunkach

brzegdéw potudniowego Battyku, moze mie¢ powazny wplyw
na zwickszanie si¢ intensywnosci erozji brzegu i postepuja-
ce ostabianie si¢ jego odpornosci na niszczenie. Wyrazicielem
tych zmian jest wskaznik NAO, ktory ostatniej zimy prawie nie
zszedt ponizej zera.
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