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Analiza przydatnosci danych teledetekcyjnch
do badan glacjologicznych na obszarze Spitsbergenu

Analysis of the suitability of teledetection data

he work has had as its aim the study of the suitability of
false colour infrared aerial photographs and microwave
imagery in work to distinguish glacial zones among the sub-
polar glaciers around Hornsund. The results suggest that false
colour infrared aerial photographs obtained at the appropriate
time, i.e. in the season of well-advanced ablation or at its end,
form a very good teledetection material for such a purpose. They
may be treated as a basic source of information, though their
proper interpretation does require a familiarity with the study
area. Indeed, particular caution needs to be exercised where
interpretation relates to those fragments of glaciers whose
surfaces are illuminated by the sun's rays at very large zenith
angles — something which happens relatively often at higher
latitudes. Following appropriate digital enhancement and in-
creased legibility, images may offer a basis for discerning
practically all of the glacial zones occurring on Spitsbergen. The
very limited angle of inclination of the Spitsbergen glaciers
ensures that their courses are very complicated and irregular.
They would seem to depend, not only on the elevation of the
land above sea level, but also above all on the slope of the land
and the local topography of the glacier. Small areas occupied
by different zones may also be encountered beyond their range
of continuous occurrence. Changes in the degree of moistening
of snow show a very strong correlation with the course of
supraglacial streams and the distribution of glacial pipes.
Amajor drawback of using aerial photographs in glacialogical
studies is the dependence on weather conditions and the sporadic
nature of over-flights. These do not allow for systematic studies.
These obstacles may, however, be circumvented, by using
radar images, although these contain a much smaller amount
of information and their proper interpretation is much harder
— requiring as it does a very high level of familiarity with the
site, or else the possession of additional imagery obtained in
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other parts of the spectrum. This is not possible without a prior
lengthy and complex process of removing the geometric and
radiometric distortions characteristic of microwave imagery.
Required for this is a very accurate and up-to-date Digital
Elevations Model of the site. This issue is of particular import-
ance in the case of glacial areas, and most especially tidewater
glaciers, on account of the very major changes in geometry that
are ongoing. If classification is to be successful, then modern
and very highly-refined instrumentation is required to remove
noise, in order that there may be a smoothing of the image
without simultaneous loss of important information on the area
imaged. The lack of such instrumentation was the main factor
preventing successful digital classification on the fragment of
the radar scene image used in this study. -

Visual interpretation made it clear that the radar image
obtained at the end of the ablation season did not permit unequiv-
ocal distinguishing of the different glacial zones. However, it did
allow for the obtainment of a certain amount of information on
the glacier that was mainly linked with changes in moisture
levels. Relatively the best seen in the image are the areas of
occurrence of snow with the highest degree of moistening. In
contrast, the area of ablation and other snow zones of lower water
content give a very similar coefficient of reverse scattering.

The obtainment of such poor results from interpretation
allows it to be stated that the radar imagery obtained at the end
of the ablation season at one frequency range and with one
polarisation cannot serve as a basic source of information in
the study of glacial areas. However, because in registering an
image in the microwave range, they supply rather different
information on a site to images in the visual and near-infra-red,
they may offer good auxiliary and supplementary material for
them. Results that may turn out to be of particular interest are
those applying modern methods for the fusion of microwave

* Artykul jest publikacyjna wersja pracy magisterskiej wykonanej w 2000 r. na Wydziale Geografii i Studiéw Regionalnych w Zakladzie
Teledetekcji Srodowiska Uniwersytetu Warszawskiego, pod kierunkiem J.R. Oledzkiego.
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images and those made in the visual and infra-red, e.g. through
the combining of images from the ERS and Landsat satellites.
Such a possibility also exists in the case of southern Spits-
bergen, for there is in existence a scene from the Landsat
satellite — almost cloud-free in the Hornsund area — which

D, Zistkowski

was obtained less than two weeks after the radar image used
here. The combining of the two types of data may constitute a
further, very interesting stage in work on the discernment of
glacial zones in the southern Spitsbergen area using teledetec-
tional methods.

Wstep

Lodowce sa definiowane zazwyczaj jako masa lodu
powstala na ladzie z nagromadzonego w duzych iloSciach
$niegu, ktéry przetrwat co najmniej jeden rok, i znajdu-
jaca sic w stalym powolnym ruchu pod wplywem dzia-
lania sily grawitacji (Rees iin., 1995). Moga wystepowac
zaréwno w postaci ogromnych ladolodéw. Najwigkszy lado-
16d Antarktydy zajmuje powierzchnie prawie 14 min km?
(Jania, 1997 na podstawie Kotliakow, 1984), Moga przy-
bieraé¢ postaé¢ niewielkich lodowcéw gérskich o powie-
rzchni nie przekraczajacej jednego kilometra kwadrato-
wego. Ogdtem lodowce pokrywaja okolo 11% powierz-
chni ladéw, co stanowi okoto 3% powierzchni calej kuli
ziemskiej (Rees i in., 1995). Zajmujac tak duza powierz-
chni¢ naszego globu sa bardzo istotnym elementem
srodowiska przyrodniczego, podlegaja jego wplywom,
jak réwniez silnie na nie oddzialuja. Poniewaz funkcjo-
nuja wedlug wlasnych $cisle okreslonych praw, mozna
je traktowac jako odrebny, dynamiczny system przyrod-
niczy, ktérego najistotniejsza cecha jest udzial w obiegu
masy (gléwnie lodu, $niegu i wody) oraz wymianie ener-
gii na naszej planecie (Jania, 1997).

Dziatanie lodowcéw i ladolodéw na srodowisko moz-
na rozpatrywaé w dwéch réznych skalach. Z jednej stro-
ny jest to oddziatywanie na obszar objety zlodowaceniem
oraz na jego najblizsze otoczenie. Obecno$é samego
lodowca oraz zachodzacych w nim proceséw powoduje
powstanie specyficznego typu krajobrazu lodowcowego.
Dzialalno$é ta ma wplyw na wszystkie komponenty
srodowiska przyrodniczego. Moze miec¢ charakter bez-
posredni, czego przejawem jest ich dzialalnosé rzezbo-
tworcza: erozyjna i akumulacyjna, czy tez oddzialywanie
na charakter klimatu lokalnego, jak rowniez posredni,
wplywajac na przyklad na rezim hydrologiczny rzek na
terenach przyleglych do obszaru objetego zlodowace-
niem.

Drugim rodzajem wplywu lodowcéw jest ich posred-
nie oddzialywanie na wybrane elementy srodowiska
przyrodniczego naszej planety w skali globalnej. Prze-
miany fazowe zwigzane z powstawaniem i topnieniem
lodu w przyrodzie stanowig okolo 35% wymiany cieplnej
zachodzacej na Ziemi (Jania, 1997). Lodowce, bedac
ogromnym rezerwuarem wody w statym stanie skupie-
nia, maja zasadniczy wplyw na predkoéé jej obiegu
w obrebie cyklu hydrologicznego. O sile, z jaka oddzia-
huja na klimat i stosunki wodne na calej kuli ziemskiej
swiadczy skala zlodowacen, jakie wielokrotnie miaty

miejsce w dziejach Ziemi. Calkowite stopienie istnieja-
cych obecnie lodowc6éw mogloby podniesé poziom ocea-
néw o 95 metrow (Jania, 1997). Jednakze ze wzgledu na
izostatyczne podnoszenie uwolnionych od cigzaru kon-
tynentéw i obcigzenie woda den oceanicznych, poziom
wszechoceanu podnidsiby sie w granicach od okolo 50m zda-
niem R.W. Fairbridge’a (1961) do 65 m wedtug R.F. Flin-
ta (1971).

Znaczenie lodowcéw nie ogranicza sig¢ do ich wplywu
na $rodowisko przyrodnicze. Magazynujac w sobie 75%
zasob6éw wody stodkiej na Ziemi, co jest iloscig 32 razy
wicksza niz cale zasoby wéd powierzchniowych na ladzie
(Jania, 1997), maja ogromny wplyw na zycie i gospodar-
ke czlowieka. W wielu krajach woda z topniejacych lo-
dowcow jest podstawowym Zrédiem energii wytwarzanej
w licznych hydroelektrowniach.

Wszystkie te czynniki sprawiaja, zZe istnieje silna
potrzeba monitorowania wzrostu i kurczenia sie lodow-
cow, ich reakcji na wspobiczesnie zachodzace zmiany
klimatyczne. Najlepsza metoda do realizacji tego celu
jest badanie potozenia linii réwnowagi bilansowej, od-
dzielajacej obszar akumulacji i ablacji na lodowcu. Rea-
guje ona na zmiany klimatyczne i jest najlepszym
wskaznikiem kondycji lodoweow. Jej polozenie jest wy-
korzystywane w wielu modelach klimatycznych i hydro-
logicznych. Innym bardzo wazinym wskaznikiem po-
trzebnym do okredlania bilansu energetycznego Ziemi
jest wielkos¢ odbicia promieniowania dochodzacego do
jej powierzchni. Lodowce cechuja sie generalnie bardzo
wysokim albedo, jednakze moze sie¢ ono bardzo réznié
w ich obrebie. Na obszarach pokrytych suchym i czy-
stym $niegiem nierzadko przekracza 90%, spadajac na-
wet do 50% na terenach wystepowania starego i zanie-
czyszczonego lodu. Tak duze zréznicowanie odbicia
sprawia, ze istoine znaczenie ma monitorowanie na
lodowcu nie tylko linii réwniowagi, ale réwniez poszcze-
golnych stref glacjalnych.

Duza niegoscinnos¢ i niedostepnosé terenéw glacjal-
nych, jak réwniez ogromny obszar wystepowania lodow-
cOw sprawiaja, ze zadanie to jest bardzo trudne, a w nie-
ktorych rejonach wrecz niemozliwe do wykonania za
pomoca tradycyjnych badan terenowych. W takiej sytua-
¢ji najlepsze mozliwosci rozwiazania problemu daja da-
ne pozyskane metodami teledetekcyjnymi, zwlaszcza
obrazy satelitarne. Istotnym ograniczeniem w ich wyko-
rzystaniu jest polozenie rejonéw polarnych w wyzszych
szerokosciach geograficznych. Powoduje to wystepowa-
nie dlugich nocy polarnych, niskie potozenie storica nad
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horyzontem, a takze silne i czeste zachmurzenie. Wszyst-
kie te czynniki sa duzym ograniczeniem dla sensoréw
dzialajacych w zakresie widzialnym oraz podczerwo-
nym. Dlatego uwaga glacjologéw coraz czesciej zwrdoco-
na jest w kierunku wykorzystania w badaniach obrazéw
radarowych, ktére umozliwiaja rejestracje terenu o kaz-
dej porze dnia i roku, bez wzgledu na warunki pogodo-
we.

Celem niniejszego opracowania jest zbadanie mozli-
wosci wykorzystania barwnych zdjeé lotniczych w pod-
czerwieni oraz obrazéw radarowych do wyrézniania stref
glacjalnych w obszarze Hornsundu (poludniowy Spits-
bergen). Wybér obszaru badan zostal podyktowany dos-
tepnioscia danych teledetekcyjnych. W rejonie Hornsundu
od kilkudziesieciu lat dziala stacja badawcza Polskiej
Akademii Nauk prowadzac szeroko zakrojone badania
w tym rejonie. Wszelkie dotychczasowe prace nad roz-
mieszczeniem stref glacjalnych, byly prowadzone tu do
tej pory tylko przy pomocy technik terenowych lub na
podstawie lotniczych zdjeé¢ czarno-biatych. Opracowa-
nie to omawiajac zastosowanie nowoczesnych technik
teledetekecyjnych moze stanowi¢ ich kontynuacje.

Fizycznogeograficzna charakterystyka
regionu

Polozenie geograficzne

Spitsbergen jest najwieksza z ponad 1000 wysp Archi-
pelagu Svalbard, znajdujacego sie miedzy 74° i 81° sze-
rokosci geograficznej pénocenej oraz 10° i 35° diugosci
geograficznej wschodniej {ryc. 1). Lezy na pélnocno-za-
chodnim skraju szelfu europejskiego i jest najdalej na
pénoc wysunietym obszarem zlodowacenia naziemnego
w Europejskim Sektorze Arktyki. Od poludnia oblewaja
go wolne przez caly rok od lodu, wody Oceanu Atlantyc-
kiego, natomiast od pélnocy graniczy z pakiem lodowym
Oceanu Arktycznego. To szczegélne polozenie na grani-
cy dwoch zupelnie réznych od siebie srodowisk oraz
pomiedzy dwoma silnymi o$rodkami cyrkulacji atmo-
sferycznej: nizem islandzkim i wyzem arktycznym spra-
wiaja, ze lodowce Spitsbergenu sa bardzo czule na
wszelkie wahania klimatyczne (Jania, 1988a).

Obszar badan zlokalizowany jest po pélnocnej stro-
nie fiordu Hornsund, bedacego najmniejszym i najbar-
dziej na poludnie wysunietym fiordem zachodniego wy-
brzeza Spitsbergenu. Jego dlugos¢ wynosi okolo 30 kilo-
metréw. Okolo jedna trzecia ze 100-kilometrowej linii
brzegowej fiordu stanowia czota lodoweéw uchodzacych
do morza. Wybrany do badan fragment otoczenia fiordu
lezy miedzy 76°59' i 77°14° szerokosci geograficzne;j
pélnocnej oraz 15°21' i 16°10° dlugosci geograficznej
wschodniej (ryc. 2). Zajmuje on w przyblizeniu powierz-
chni¢ okolo 480 km?iw ponad 70% pokryty jest przez
lodowce. Wiekszg czes¢ tego terenu zajmuja trzy lodowce
uchodzace od fiordu: Hansbreen, Paierlbreen oraz Miihl-
bacher, bedace gléwnym przedmiotem badan w tej pra-
cy. W potudniowo-zachodniej czeéci badanego terenu
nad zatoka Isbjgrnhamna zlokalizowana jest stacja ba-

SPITSBERGEN

Ryc. 1. Lokalizacja terenu badan
Fig. 1. Location of the study area

dawcza Polskiej Akademii Nauk, bedaca baza wypadowa
do badan okolicznych lodowcéw. Znajduje si¢ tu réwniez
dzialajgca przez caly rok stacja meteorologiczna dostar-
czajaca danych klimatycznych.

Klimat

Z glacjologicznego punktu widzenia klimat jest naj-
wazniejszym komponentem srodowiska przyrodniczego
potudniowego Spitsbergenu, poniewaz ma najwickszy
wplyw na charakter jego zlodowacenia. To odpowiednio
niskie temperatury i wysokie opady umozliwiaja w ogéle
istnienie lodowcéw na tym obszarze.

Zwazywszy na polozenie Spitsbergenu w dosy¢ wy-
sokich szeroko$ciach geograficznych, mozna uznad jego
klimat za stosunkowo lagodny. Jest to spowodowane
dwoma czynnikami: ukladem pradéw oceanicznych
oraz ogélna cyrkulacja mas powietrza.

Wzdhuz zachodniego wybrzeza Spitsbergenu prze-
plywa czes¢ cieplego Pradu Norweskiego, bedacego jed-
na z odnég cieplego Pradu Zatokowego. Dzieki temu
wody te sa najbardziej na péinoc wysunicta czescia
Oceanu Arktycznego, na ktérych powierzchnia morza
w okresie zimowym jest wolna od lodu (ryc. 3).

Cyrkulacja atmosferyczna nad Spitsbergenem ksztat-
towana jest przez dwa osrodki baryczne: Niz Islandzki
oraz obszar wysokiego ci$nienia nad Grenlandia i Ocea-
nem Arktycznym, przy czym bardzo duze znaczenie ma
wedtug S. Baranowskiego (1977) rozklad cisnienia atmo-
sferycznego przy powierzchni morza w Atlantyckim Sek-
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Ryc. 2. Mapa topograficzna terenu badarn, 1:135 000. Fragment arkusza B12 ,Torellbreen”, skala 1:100 000 (©6Norweski Instytut Polarny)
Fig. 2. 1:135 000 scale topographical map of the study are. Fragment of Sheet B12 "Torellbreen”, 1:100 000 (©Norsk Polarinstitutt)

torze Arktyki. Uklad ten powoduje powstanie glebokiej
bruzdy barycznej przebiegajacej od Islandii do Morza
Karskiego, wzdluz ktorej odbywa sie wedréwka nizéw
w kierunku wschodnim. Spitsbergen w ciggu calego roku
znajduje sie po jej polnocnej stronie. Jednakze dla
ksztaltowania sie pogody w tym rejonie szczegdlnie duze
znaczenie ma jej grenlandzko-spitsbergenskie odgale-
zienie.

Nad potudniowym Spitsbergenem mozna wyréznic¢
trzy podstawowe grupy cyrkulacji mas powietrza (Braz-
dil, 1988). Zdecydowanie przewaza typ wschodni, ktory
moze zosta¢ podzielony na dwa podtypy. Pierwszy z nich

zwiagzany z rozwojem arktycznego klina wyzowego nad
Morzem Barentsa powoduje naplyw zimnych arktycz-
nych mas powietrza z pélnocnego wschodu. Oddzialy-
wanie wyzu kontynentalnego znad Skandynawii przynosi
nad obszar Spitsbergenu cieplejsze powietrze polarno-
kontynentalne. Typ pélnocny zwiazany jest z rozwojem
wyzu arktycznego nad Grenlandia, przynosi zimne i suche
arktyczne powietrze z pélnocy i péinocnego zachodu.
Wystepujacy stosunkowo najrzadziej typ poludniowy
jest wynikiem obnizenia sie w okresie letnim ci$nienia
w centralnej Arktyce. Umozliwia on adwekcje cieplych
mas powietrza z poludnia i poludniowego zachodu.
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Rvc. 3. Srednia koncentracja lodu morskiego na terenie Arktyki dla stycznia w latach 1978-1987 na podstawie danych z radiometru SMMR
umieszczonego na satelicie Nimbus 7 (Gloersen. Campbell. 1992). Czerwone strzatki naniesione na mape przedstawiaja przebieg cieptvch

pradow oceanicznych (Atlas geograficzny. PPWK. 1976)

Fig. 3. Mean concentration of sea ice in the Arctic in the Januaries of 1978-1987. on the basis of data from the SMMR radiometer on the Nimbus 7
satellite (Gloersen and Campbell. 1992). The red arrows show the courses of warm ocean currents (Atlas geograficzny. PPWK. 1976)

Cyrkulacja atmosferyczna w regionie potudniowego
Spitsbergenu ma wyraznie charakter sezonowy. Naj-
wieksza intensywnos¢ procesow atmosferycznych moz-
na zaobserwowac zima. W tym okresie. na skutek bar-
dzo silnego ochlodzenia terenéw pétnocnych. zwiazane-
go z trwaniem nocy polarnej. obserwuje sie najwicksze
roznice temperatury i ciSnienia miedzy rejonem Arktyki
i nizszymi szerokosciami geograficznymi. Konsekwen-
cja tego jest czeste wystepowanie glebokich nizow oraz
bardzo silnych wiatrow i sztormow. Wiosna i latem prze-
waza w tym rejonie antycyklonalny charakter pogody.
Rowniez w tym okresie Spitsbergen znajduje sie czesto
pod wplywem ukladéw nizowych zwigzanych tym razem
z obnizeniem cisnienia w centralnej Arktyce. Maja one
jednakze znacznie lagodniejszy przebieg i sa mniej trwale.

Cyrkulacja atmosferyczna oraz rozklad pradow ocea-
nicznych sa odpowiedzialne za ksztattowanie warunkow
termicznych oraz wielko$ci opadow. ktdre sa najwaz-
niejszymi czynnikami decydujacymi o mozliwosci po-
wstania, rozwoju i kondycji lodowcow w danym regio-
nie. Determinuja one wielko$s¢ akumulacji i ablacji
w ciggu roku. W okresie letnim temperatury powietrza
zawieraja sie zazwyczaj w przedziale miedzy 0-5°C przy
czym najwiecej notuje sie dni z temperaturami od 2.5~
5°C (Jania, 1988) Niemniej jednak. czesto wystepujace
na tym obszarze wiatry fenowe moga powodowac wzrost
temperatury do ponad 10°C. Najwyzsza odnotowano 11
lipca 1979 roku i wynosita 13,4°C (Brazdil. 1988). Okres
przewagi temperatur dodatnich trwa mniej wiecej od
polowy czerwca do potowy wrzesnia.



Zima, ze wzgledu na wiekszg intensywno$¢ cyrkula-
cji atmosferycznej, temperatury sa znacznie bardziej
zréznicowane. Moga one spadaé nawet do -35°C. Niem-
niej jednak notuje sie rowniez ocieplenia nawet do 0°C
powodujace niewielkie odwilze. NaleZy jednakze zwrécic¢
uwage na to, ze ze wzgledu na gérski charakter badane-
go obszaru maja one wplyw jedynie na obszary przy-
brzezne i czolowe strefy lodowcéw. Gradient termiczny
nad lodowcami wynosi w tym rejonie 0,5° natomiast
nad terenami nie objetymi zlodowaceniem jest nieco
wickszy i wynosi -0,6°C (Jania, 1988).

Charakterystyczne dla poludniowego Spitsbergenu
jest zroznicowanie termiczne na linii wschéd-zachod.
Temperatury notowane na stacji polarnej PAN zlokali-
zowanej nad zatoka Bialego NiedZwiedzia sa Srednio o 1
do 2 stopni nizsze niz notowane na stacji Uniwersytetu
Wroclawskiego u podnéza lodowca Werenskiolda. Jest
to spowodowane dzialaniem wschodnich wiatréw feno-
wych oraz silniejszym oddzialywaniem cieplejszych
i wilgotniejszych mas powietrza znad oceanu. Tempera-
tury powietrza na stacji w Hornsundzie sg rdéwniez
o okolo 2-3 stopnie wyzsze niz notowane w usytuowanej
bardziej na péilnoc w centralnej czesci Spitsbergenu
stacji Longyearbyen.

Na ablacje lodowca maja wplyw réwniez warunki
radiacyjne, chociaz wplyw tego czynnika nie jest na ba-
danym obszarze zbyt duzy. Do powierzchni dociera tu
bardzo mala ilo§¢ promieniowania, co powoduje, ze
przez wieksza czes¢ roku panuje ujemny bilans energe-
tyczny. Jest to zwigzane z krotkim czasem trwania pro-
mieniowania slonecznego, ktére ponadto jest ostabiane
przez czeste zachmurzenie w tym rejonie. Ogromne zna-
czenie ma tez fakt zlodowacenia wiekszosci obszaru.
Mogace osiaga¢ ponad 80% albedo jest odpowiedzialne
za utrate wiekszosci docierajacej energii.

Srednie roczne sumy opadéw mierzone w stacji PAN
w rejonie Hornsundu wynosza 424 mm. Wielkosé ta
zmienia sie do§¢ mocno z roku na rok. Najmniejsza
sume zanotowano w sezonie 1986/1987 — 291 mm,
natomiast najwieksza — 583 mm, w sezonie 1994/1995
(Glowacki i NiedzwiedZ, 1997). Nalezy pamietac o tym,
ze ze wzgledu na silne wiatry i duzy udzial opadéw sta-
lych, zwlaszcza zima, pomiary te obarczone sa sporym
bledem. Dlatego tez najczeSciej wielkodé akumulacji
mierzy sie zwykle przez bezposrednie badania grubosci
pokrywy s$nieznej. W gérnych partiach lodowcéw pod
koniec sezonu akumulacji, zwykle jest to maj, moze ona
dochodzi¢ do dwéch metréw i zmniejsza sie stopniowo
wraz z wysokoscia. Badania K. Migaly i in. (1988) wyka-
zaly ze pomiedzy wysokosciami 100 mn.p.m.i800m n.p.m.
gradient akumulacji jest réowny 110 mm ckwiwalentu
wodnego na 100 metréw wysokosci. Nizej, przy czole
lodowca akumulacja znowu si¢ zwicksza, co jest spowo-
dowane redepozycja $niegu przez silne wiatry.

Kolejnym czynnikiem klimatycznym silnie uzalez-
nionym od ogélnej cyrkulacji atmosferycznej jest wiatr.
W rejonie Hornsundu przewazaja wiatry ze wschodniej
¢wiartki horyzontu. Ich kierunki sg jednak silnie mody-
fikowane przez topografie terenu. Ulozenie gléwnych
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grzbietéw gorskich prostopadle do gléwnych kierunkéw
wiatréw jest przyczyna cze¢stego wystepowania w tym
rejonie zjawiska wiatréw fenowych. Srednie roczne
predkosci wiatréw wynosza 5,3 m/s. Przy czym w pory-
wach (10 minutowe s$rednie predkosci wiatru) moga
przekraczaé 23 m/s (Glowacki i Niedzwiedz, 1997).
Szczegdlnie silne i gwaltowne wiatry notuje sie w okresie
zimowym.

Ze wzgledu na goérski charakter rejonu Hornsundu,
teren ten charakteryzuje sie duzym zréznicowaniem
topoklimatycznym. Zachodnia cz¢s$¢ obszaru ma wyrazne
charakter klimatu oceanicznego. Wraz z przesuwaniem
sie w kierunku wschodnim nabiera on coraz wiecej cech
kontynentalnych. Mozna tez zauwazyé¢ duza zmiennosé
poszezegblnych elementéw klimatu na przestrzeni kolej-
nych lat, spowodowana zakléceniami w ogolnej cyrkulacji
mas powietrza nad poludniowym Spitsbergenem. Wydaje
sie ona swiadczyé o przejSciowosci tego klimatu. Silne
uzaleznienie od cyrkulacji atmosferycznej powoduje duza
czulosé lodowcéw na wszelkiego rodzaju zmiany klima-
tyczne.

Budowa geologiczna

Budowa geologiczna jest obok klimatu drugim kom-
ponentem sSrodowiska przyrodniczego potudniowego
Spitsbergenu, majacym najwickszy wplyw na wspoét-
czesny charakter zlodowacenia tego obszaru. O ile kli-
mat, warunkuje w ogdle istnienie i wielko$é zlodowace-
nia, o tyle budowa geologiczna poprzez bardzo silny
wplyw na rzezbe terenu posrednio wplywa na jego mor-
fologie.

W obrebie obszaru badan mozna wyréznié trzy pod-
stawowe jednostki geologiczne (ryc. 4). Sa to : formacja
Hecla Hoek, na ktérg skladaja si¢ wszystkie skaly pre-
kambryjskie, kambryjskie i ordowickie biorace udziat
w kaledonskim fatdowaniu Spitsbergenu, formacje pa-
leozoiczne, obejmujace skaly powstale w okresie dewo-
nu, karbonu i permu oraz serie mezozoiczne osadzane
w triasie, jurze i dolnej kredzie. Uklad struktur geolo-
gicznych i gléwnych linii tektonicznych jest w przyblize-
niu poludnikowy i réwnolegly do krawedzi szelfu ocea-
nicznego, co jest rezultatem silnego zwiazku budowy
geologicznej Spitsbergenu z rozwojem dna morskiego
pomiedzy szelfem grenlandzkim i europejskim (Birken-
majer, 1977).

Zdecydowanie najwieksza czesé obszaru badan zaj-
muja skaly wchodzace w skiad sukcesji Hecla Hoek. Ze
wzgledu na istnienie kilku bardzo waznych niezgodnosci,
zwigzanych z erozja obszaru w okresie od wczesnego
prekambru do ordowiku, jest ona podzielona na kilka
gtéwnych jednostek litostratygraficznych (Birkenmajer,
1990).

Najstarsza z nich jest grupa Isbjornhamna zbudo-
wana przewaznie z lupkéw krystalicznych réznego typu
przeplatajacych si¢ z wkladkami marmuréw. Formacja
ta wystepuje w poludniowo zachodniej czesci obszaru
badan w rejonie masywow Fugleberget, Skoddefjellet
i nunataka Vesletuva. Osadzajaca si¢ pdzniej grupa
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Ryc. 4. Budowa geologiczna (Karczewski, 1984b; zgeneralizowana): 1 — lodowce, 2 — podniesione terasy morskie i terasy rzeczne, 3 —

stozki usypiskowe, moreny, stozki aluwialne, 4 — intruzje dolerytowe, 5 — kreda, 6 — jura, 7 — trias, 8 — karbon, perm, 9 — dewon,
10 — grupa Sorkaplannd, 11 — grupa Sofiekammen, 12 — grupa Sofiebogen, 13 — grupa Deilegga, 14 — grupa Eimfjellet, 15 — grupa

Isbjigrnhamna

Fig. 4. Geological structure (Karczewski 1984a, generalised): 1 — glaciers, 2 — elevated marine and river terraces, 3 — talus cones, moraines and
alluvial cones, 4 — dolerite intrusions, 5 — Cretaceous, 6 —Jurassic, 7 — Triassic, 8 — Carboniferous, Permian, 9 — Devonian, 10 — Sorkaplannd groups,
11 — Sofiekammen group, 12 — Sofiebogen group, 13 — Deilegg group, 14 — Eimfjellet group, 15 — Ishjisrnhamn group

Eimfjellet rozpoczyna si¢ jasnymi, dobrze utawiconymi kwar-
cytami. W jej sktad wchodza réwniez réznego typu i wieku
tupki krystaliczne, amfibolity, tupki zielericowe, fyllity i mar-
mury. Skaly te cechuja sie réznym stopniem zmetamorfizo-
wania. Buduja one lezace po poludniowej stronie lodowca
Werenskiolda masywy Skalfjellet i Eimfjellet.

Dalej nastepuje wazna niezgodnos¢ i luka stratygra-
ficzna zwana diastrofizmem werenskioldzkim. Oddziela
ona skaly grupy Eimfjellet od osadzajacych si¢ pozniej
i slabiej zmetamorfizowanych skal grupy Deilegga.
W skiad tej grupy wchodza zlepience kwarcytowe i do-
lomity, a takze miazsze kompleksy fyllitowo tupkowe
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z cienkimi wktadkami dolomitéw tupkéw pirytowo-atu-
nowych i jasnych kwarcytéw. Zbudowane sa z nich nu-
nataki oddzielajace lodowiec Werenskiolda od lodowca
Hansa oraz spora grupa skal na pélnoc od lodowca
Werenskiolda.

Najpdzniej w prekambrze osadzaly sie skaly grupy
Sofiebogen, oddzielone od grupy Deilegga tak zwanym
diastrofizmem torellariskim. W jej sklad wchodza zle-
pierice pochodzenia rzecznego oraz duze kompleksy skat
weglanowych reprezentowanych przede wszystkim
przez réznego typu wapienie i dolomity. Buduja one
wieksza czes¢ grzbietu gorskiego rozdzielajacego lodowce
Hansa i Paierla.

Najmlodsze skaly sukcesji Hecla Hoek, w wigkszosci
weglanowe, osadzaly sie juz w starszych okresach ery
paleozoicznej. Okres kambru reprezentowany jest przez
grupe Sofieckammen. W jej sklad wchodza piaszczyste
dolomity z wkladkami brekcji sedymentacyjnych, tup-
kéw 1 wapieni bogatych w trylobity. Na nich z kolei poja-
wiaja sie serie réznych wapieni, marmury i plytkowe
dolomity. Skaly z grupy Serkapp Land, ktérych czas
powstania datuje sie na okres dolnego ordowiku, zbu-
dowane sg z kwarcytéw, dolomitéw ultawiconych z czes-
tymi wkladkami rogowcéw oraz grubego kompleksu
wapieni laminowanych. Wystepuja one w grzbietach
gorskich i nunatakach rozdzielajacych lodowce Paierla
i Muhlbachera (gléwnie grupa Serkapp Land) oraz po-
migdzy lodowcami Hansa i Paierla (gléwnie grupa Sofie-
kammen).

Wszystkie skaly sukcesji Hecla Hoek zostaly silnie
zdeformowane w czasie orogenezy kaledonskiej, ktérej
gléwna faze datuje sie na Spitsbergenie na okres 430~
450 mln lat temu, co odpowiada wyzszej czesci ordowiku
i nizszej czesci syluru. Oprécz zafaldowania warstw
powstaly liczne nasuniecia pakietéw skalnych, gltéwnie
w kierunku wschodnim oraz uskoki. Formy te byly na-
stepnie denudowane w okresie syluru i wczesnego de-
wonu. W tym czasie na obszarze Hornsundu odnotowuje
sie przerwe sedymentacyjna.

Okres dewonu reprezentowany jest przede wszyst-
kim przez osady rzeczne — czerwone zlepience, brekcje
sedymentacyjne i piaskowce, przechodzace stopniowo
w wapniste piaskowce i piaszczyste wapienie. Nad nimi
wystepuja rozne typy tupkow z wkladkami mulowco-
wych wapieni. Osady te nie sa zbyt licznie reprezento-
wane w rejonie Hornsundu. Wystepuja przede wszyst-
kim w masywie Marietoppen, a takZze w masywie Braemf-
jellet.

W dolnym karbonie obszar Spitsbergenu stal sie
czescig kontynentalnej platformy Morza Barentsa-Mo-
rza Karskiego. Serie skalne ostatnich dwdch okreséw
paleozoiku skladaja sie przede wszystkim z réznego ty-
pu zlepienicow, piaskowcéw, tupkéw, brekcji sedymen-
tacyjnych i wapieni. Wystepuja niezbyt licznie w potud-
niowo-wschodniej czesci obszaru badan.

Formacje mezozoiczne, budujace generalnie nuna-
taki pélnocno-wschodniej czesci obszaru badan, skia-
daja sic glownie z piaskowcéw, kwarcytéw, tupkow
i mulowcow. Era mezozoiczna Lo réwniez okres silnego

D, Zidtkowsid

magmatyzmu. Liczne intruzje dolerytowe mozZna spot-
ka¢ w rejonie masywu Skalfjellet oraz grzbietu Sofie-
kammen. W obrebie obszaru badan nie wystepuja utwo-
ry trzeciorzedowe. Caly teren jest bardzo silnie zaanga-
zowany tektonicznie, poprzecinany licznymi nasunig-
ciami i uskokami. Opisana powyzej struktura geologicz-
na miata bardzo silny wplyw na rozwéj rzezby w prze-
szlosci geologicznej oraz na obecne uksztattowanie terenu.

Rzezba terenu

Rzezba poludniowego Spitsbergenu jest bardzo sil-
nie uzalezniona od budowy geologicznej. Przebieg glow-
nych grzbietéw goérskich i dolin wyerodowanych w mniej
odpornych seriach skalnych jest w przyblizeniu potud-
nikowy i zgodny z przebiegiem gléwnych struktur geo-
logicznych i linii tektonicznych. Obecna rzezba ma swo-
ja geneze najprawdopodobniej we fluwialno-denudacyj-
nej rzezbie strukturalnej rozwinietej w mlodszym trze-
ciorzedzie (Jania, 1988a). Zostala ona nastegpnie prze-
modelowana przez zlodowacenie, ktére nasunelo sie na
ten teren w czwartorzedzie. Obecnie ponad 70% obszaru
badan pokryte jest przez lodowce. Zréznicowanie wysokos-
ciowe terenu jest dosy¢ duze. Bezwzgledna wysokosé
grzbietéw gorskich miesci sie w przedziale od 500 m n.p.m.
do 1000 m n.p.m. Najwyzszymi szczytami sg: Luciatoppen
(950 m n.p.m.) znajdujacy sie w grzbiecie Luciakammen
i Wienertinden (925 m n.p.m.) w grzbiecie Sofiekammen.
Wzgledna wysoko$é grzbieté6w i nunatakéw zmniejsza
sie w kierunku poélnocnym, wraz ze wzrostem stopnia
zlodowacenia terenu. Na obszarze nie objetym zlodowa-
ceniem mozna wyrézni¢ cztery morfogenetyczne typy
krajobrazu (Karczewski, 1984). Kazdy z nich ma swoisty
zespdl form rzezby powstalych na skutek niszczacej
i budujacej dzialalnosci, charakterystycznych dla dane-
go typu krajobrazu proceséw rzezbotworczych.

Pierwszym z nich jest wybrzeze niezlodowacone
w obrebie podniesionych taraséw morskich. Charakte-
ryzuje sie ono rzezba litoralng, ktéra zostala nastepnie
przemodelowana przez procesy peryglacjalne oraz
w mniejszym stopniu przez procesy fluwialne, eoliczne,
lub krasowe. Najwieksze obszary zajete przez ten typ
krajobrazu znajdujq sie u wylotu doliny Revdalen w po-
ludniowo-zachodniej czesci obszaru badan oraz na row-
ninie Bogstranda. Sa to jednoczesnie tereny, na ktérych
zachowaly sie jedne z najpelniejszych zestawow tarasow
morskich po pélnocnej stronie Hornsundu (Karczewski,
1984). Niewielkie obszary zajete przez ten typ krajobra-
zu znajduja sie réwniez u podnédza masywu Marietop-
pen. Wicksza czesé wybrzeza ma charakter klifowy. Sa
to zaréwno wyraznie uksztaltowane, stale podcinane
przez fale klify aktywne, jak tez podcinane jedynie okre-
sowo dojrzate klify z rozwinieta platforma abrazyjna.
Brzegi plaskie, powstate w wyniku akumulacyjnej dzia-
lalnosci morza, z dobrze rozwinietymi plazami wystepu-
ja jedynie w zachodniej czesci linii brzegowej.

Do wybrzeza przylega obszar niezlodowaconych gor
nadmorskich. Charakteryzuje sie on ostrymi najczesciej
grzbietami i wierzchotkami. Strome formy stokowe uksz-
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tattowaly sie w specyficznych warunkach nadmorskiego
klimatu peryglacjalnego. Dominujacymi procesami sg
tutaj réznego typu ruchy masowe. Na niewielkich obsza-
rach mozna spotkac¢ szczatkowe lodowce oraz platy
wiecznych sniegbw.

Kolejnym typem krajobrazu jest obszar rzezby gla-
cjalnej. Wystepuja na nim marginalne formy glacjalne
i fluwioglacjalne oraz lodowce w strefie ablacyjnej. Po-
niewaz najwieksze lodowce znajdujace sie na obszarze
badan uchodza do morza, najwiecej form tego typu
mozna spotka¢ w strefach marginalnych niewielkich
lodowcow gorskich i stokowych konezacych sie na lg-
dzie. Wkraczaja one najczesciej na podniesione tarasy
morskie. Najczgsciej spotykanymi formami sa waly mo-
ren czolowych, srodkowych i bocznych z jadrem lodo-
wym. Silnie rozwiniete moreny czolowe maja niewielkie
lodowce Locherbreen, Urnebreen i Krusebreen w potud-
niowo wschodniej czesci obszaru. Najwieksze waly mo-
reny bocznej znajduja sie przy wschodniej stronie strefy
ablacyjnej lodowca Hansa. Do czesto spotykanych form
glacjalnych i fluwioglacjalnych mozna zaliczy¢ réwniez
pokrywy gruzowe na martwym lodzie, réwniny i stozki
sandrowe oraz dna dolin rzek proniwalnych i progla-
cjalnych. W wyzszych partiach gor najczesciej spotyka-
nymi formami sa gorne krawedzie cyrkéw glacjalnych.

Ostatnim typem krajobrazu jest obszar nunatakéw
1 otoczonych lodem pasm goérskich. Dominujacymi pro-
cesami sa tutaj wietrzenie mrozowe oraz ruchy masowe
o charakterze nieco odmiennym od tych w krajobrazie
g6r nadmorskich.

Geomorfologia obszaru nie ma juz, tak jak dwa po-
przednio omawiane komponenty Srodowiska, jedno-
znacznie nadrzednego charakteru w stosunku do zlodo-
wacenia, mimo jego silnego uzaleznienia od uksztaltowa-
nia terenu. Wprawdzie gtéwne rysy rzezby powstaly przed
ochlodzeniem klimatu i poczatkiem epoki lodowcowej, jed-
nakze zostala ona pdézniej bardzo silnie przemodelowana
przez liczne procesy glacjalne i fluwioglacjalne.

Charakter zlodowacenia i stosunki wodne

Charakter wspdlczesnego zlodowacenia Potudniowe-
go Spitsbergenu jest wynikiem uksztaltowania terenu,
scisle zwiazanego z budowa geologiczna, oraz panujace-
go tu obecnie i w przesziosci klimatu. Wzajemne wspot-
istnienie tych czynnikéw sprawilo, Ze obecnie ponad
60% tego obszaru jest pokryte przez lodowce réznego
typu. Dominuje zlodowacenie péipokrywowe z lodowca-
mi wyprowadzajacymi, porozdzielanymi przez grzbiety
gorskie i obszary nunatakéw. Spotkaé tez mozna lodow-
ce dolinne oraz mniejsze lodowce gérskie i cyrkowe.
Klasyfikacji morfologicznej lodowcéw otoczenia Horn-
sundu dokonal J. Jania (1988a) oparajac si¢ na zatoze-
niach typologicznych Permanent Service on the Fluctua-
tions of Glaciers. Klasyfikacja jest kodowana w formie
cyfrowej i sklada si¢ z trzech okreslen, z ktérych kazde
opisuje inng ceche morfologiczng lodowca. Pierwsza
cyfra kodu oznacza klasyfikacje podstawowa, nastepne
forme lodowca oraz charakterystyke czola.
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Wieksza czg$é badanego obszaru zajmuja trzy sSred-
niej wielkosci lodowce Hans, Paierl i Mtihlbacher. Pier-
wsze dwa z nich sa wedlug wspomnianej wyzej klasyfi-
kacji lodowcami wyplywowymi (tab. 1). Drenuja one
wspdélna pokrywe lodowsa, dlatego dokladne rozgranicze-
nie ich pél akumulacyjnych jest bardzo trudne i prak-
tycznie niemozliwe bez znajomosci topografii podlodow-
cowej. Oba lodowee maja forme lodowca dolinnego. Ich
charakterystyczng cecha jest posiadanie kilku pojedyn-
czych basenéw akumulacyjnych zasilajacych jeden
wspolny system lodowcowy. Jest to tak zwany basen
zlozony. Wszystkie te lodowce posiadaja cielace sie czola
uchodzace do fiordu. Trzeci z wspomnianych wyzej lo-
dowcéw — Miuhlbacherbreen jest typowym lodowcem
dolinnym z wyraznie okreslonymi granicami basendéw
glacjalnych. Jak poprzednie dwa lodowce charakteryzu-
je sie posiadaniem zloZonego basenu oraz cielacego sie
do morza czola. Oprécz wyzej wymienionych trzech
gléwnych lodowcédw na terenie badan znajduje sie kilka
niewielkich lodowcéw gorskich i dolinnych, takich jak
Ariebreen, Sofiebreen, czy Lorchbreen. Polozone sg one
w poludniowej czesci obszaru w obregbie krajobrazu
niezlodowaconych gér nadmorskich.

Lodowce Hansa i Miithlbachera sa zblizone do siebie
wielkoscia. Powierzchnia ich wynosila w 1983 roku
odpowiednio 68,0 oraz 56,9 km?, natomiast dtugosé
liczona wzdluz gléwnej osi lodoweéw odpowiednio 17
i 19 km. Maksymalna wysokos$¢ obu lodowcéw jest taka
sama I wynosi 550 m n.p.m. Lezacy pomiedzy nimi lo-
dowiec Paierla jest wiekszy. Jego powierzchnia jest réw-
na 108,3 km?, natomiast dlugosc 27 km. Wieksze jest
rowniez jego zréznicowanie pionowe. Maksymalna wy-
sokos¢ liczona wzdluz gléwnej osi lodowca wynosi
720 m n.p.m. Cecha wspoélna tych trzech lodowcéw jest
ich bardzo niewielkie Srednie nachylenie wynoszace
niewiele ponad 1° (Jania, 1988b).

Tak niewielki spadek wraz z lokalng topografia po-
wierzchni lodowca jest bardzo waznym czynnikiem
wplywajacym na przebieg i zasieg wystepowania stref
glacjalnych na badanych lodowcach. Jest on zalezny
przede wszystkim od wielkosci zimowej akumulaciji oraz
od przebiegu ablacji w ciagu lata (Jania, 1988b). Duza
zmiennos¢ opadow i temperatury w poszczegdlnych la-
tach w potaczeniu z niewielkim nachyleniem lodowcéw
powoduja duze wahania zasiegu stref glacjalnych. Sys-
tematyczne badania przebiegu linii rownowagi oddziela-
Jjacej obszary akumulacji i ablacji na lodowcu sa prowa-
dzone w rejonie Hornsundu tylko dla lodowca Hansa.
W latach 1989-1995 wysokos$¢ potozenia linii rownowa-
gi zmieniala si¢ od 240 m n.p.m. w 1994 roku do
400 m n.p.m. w roku 1993 przy Sredniej z okresu ba-
dan 348 m n.p.m. (Jania, Hagen, 1996).

Na lodowcach poludniowego Spitsbergenu mozna
wyrézni¢ w koricu sezonu ablacji jedynie pie¢ — z szes-
ciu zaproponowanych przez F. Millera (1962) — stref
glacjalnych. Stosunkowo lagodny klimat tego rejonu
sprawia, Ze nie wystepuje tutaj najwyzej polozona strefa
$niegu suchego. Nawet w najwyzej polozonych fragmen-
tach lodowcow w sezonie ablacji moze zachodzi¢ topnie-



12

Tabela 1.

Klasyfikacja lodowcow terenu badar
Classification of the glaciers in the study area

D. Zicétcowski

Kod klasyfikacji Klasyfikacja Klasyfikacja
Nazwa lodowca PSFG Krétka charakterystyka morfologiczna termiczna dynamiczna
Name PSFG Brief morphological characterisation Thermal Dynamic
classification code classification classification
Lodowiec wyplywowy (wyprowadzajacy), posiada |Termika zlozona Przewaga slizgu
basen zlozony i czolo cielace si¢ do morza Typ C dennego
Hans 424 Outlet glacier with composite basin and front Comnplex thermal Prevalence of bottom
calving into the sea conditions slippage
Type C
Lodowiec wyplywowy (wyprowadzajacy), posiada |Termika zloZzona Przewaga slizgu
basen zlozony i czoto cielace sie do morza Typ C dennego
Paierl 424 Outlet glacier with composite basin and front Complex thermal Prevalence of bottom
calving into the sea conditions slippage
Type C
Lodowiec dolinny, posiada basen ztozony i czolo |Termika zloZzona Przewaga slizgu
cielace sie do morza Typ C dennego
Mihlbacher 524 Valley glacier with composite basin and front Complex thermal Prevalence of bottom
calving into the sea conditions slippage
Type C
Lodowiec dolinny, posiada kilka potaczonych Termika zlozona Przewaga deformacji
basenow akumulacyjnych, pojedynczy jezor Typ B Prevalence
Werenskiold 518 konczacy sie na ladzie Complex thermal of deformation
Valley glacier with several linked accumulation conditions
basins and a single tongue terminating on land Type B
Lodowiec dolinny, pojedynczy basen akumulacyj- [ Termika ztozona Wylacznie deformacje
ny i jezor korczacy sie na ladzie Typ B Deformation only
Arie 538 Valley glacier with a single accumnulation basin Complex thermal
and a tongue terminating on land conditions
Type B
Lodowiec dolinny, pojedynczy basen akumulacyj- [Termika zlozona Przewaga deformacji
ny i jezor korczacy sie na ladzie Typ B Prevalence
Sofie 538 Valley glacier with a single accumulation basin Complex thermal of deformation
and a tongue terminating on land conditions
Type B
Lodowiec dolinny, posiada basen zlozony i czoto |Termika zlozona Przewaga slizgu
cielgce sie do morza Typ C dennego
Kvalfangar 524 Valley glacier with a composite basin and front Complex thermal Prevalence of bottom
calving into the sea conditions slippage
Type C
Lodowiec dolinny, posiada basen zlozony i czoto |Termika ztozona Przewaga slizgu
cielace sie do morza TypC dennego
Wibe 524 Valley glacier with composite basin and front Complex thermal Prevalence of bottom
calving into the sea conditions slippage
Type C
Lodowiec gorski, cyrkowy z pojedynczym jezorem |Zimny Wylacznie deformacje
silnie pokrytym gruzem Cold Deformation only
Urne 649 i . , X
Mountain (cirque) glacier with a single tongue
thoroughly covered with rubble

nie powierzchniowych warstw $niegu. Szczegélnie duze
powierzchnie zajmuja strefy papki $nieznej i lodu nato-
Zzonego. Powodem takiego stanu rzeczy jest male nachy-
lenie lodowcéw utrudniajace splyw powierzchniowy.
Niewielki spadek lodowca w polaczeniu z czynnikiem
topo- graficznymjest przyczyna niecigglosci i skompli-
kowanego przebiegu stref glacjalnych. Silne wiatry
wschodnie powoduja przewiewanie $niegu i redepono-
wanie go w obnizeniach powierzchni lodowca, co dobrze
widoczne jest na zdjeciach lotniczych.

Uklad stref glacjalnych ma duzy wplyw na ksztalto-
wanie sie termiki lodowcéw. Omawiane lodowce sg po-
litermalne, co jest charakterystyczne dla spitsbergeri-
skich lodowcdéw uchodzacych do morza (ryc. 5). Ujemny
bilans energetyczny gérnych partii lodowca powoduje,

ze znajduja sie one w temperaturze ponizej punktu
topnienia lodu. Wraz ze spadkiem wysokosci coraz wie-
cej wody pochodzacej z topniejacego na powierzchni
$niegu przesigka w glab lodowca i zamarzajac tam wy-
zwala duze ilo$ci utajonego ciepla krzepniecia, powodu-
jac stopniowe ogrzewanie masy lodu do temperatury
punktu topnienia. W tej temperaturze znajduje si¢ cala
strefa sniegu mokrego. W strefie lodu nalozonego, za-
marzanie wody odbywa sie na powierzchni, co powodu-
je. ze cieplo krzepnigcia wody oddawane jest do atmo-
sfery i nie przyczynia sie do podnoszenia temperatury
lodu. Ujemna jest réwniez powierzchniowa warstwa lo-
du w strefie ablacji. Tutaj proces topnienia zachodzi
najsilniej. Jednakze nieprzepuszczalno$¢ warstwy lodu
sprawia, ze wody roztopowe splywaja po powierzchni,
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A

Ryc. 5. Schematyczne przekroje przez rézne typy lodoweéw z zaznaczonymi réznicami termicznymi: A — lodowiec gérski, zimny w calej
masie, B — lodowiec o termice zlozonej, koriczacy sie na ladzie, C — lodowiec o termice zlozonej, uchodzacy do morza, D — przekroj
poprzeczny przez czoto lodowcea uchodzacego do morza; 1 — 16d w temperaturze punktu topnienia, 2 — 16d ,zimny”, 3 — morze

Fig. 5. Schematic cross-section through different types of glacier with defined thermal differences: A— mountain glacier, cold throughout its mass, B —
glacier of complex thermal properties ending on land, C — tidewater glacier of complex thermal properties, D — cross-section through the tidewater

glacier front, 1 — ice at melting-point, 2 — “cold” ice, 3 — sea

a skoncentrowany charakter splywu uniemozliwia ich
ponowne zamarzanie. Utajone cieplo krzepniecia nie jest
wiec wykorzystywane. Bardzo stabe przewodnictwo
ciepta lodu sprawia, ze prawie cala energia cieplna po-
chodzaca z radiacji oraz z odczuwalnego ciepta atmo-
sfery jest zuzywana na topnienie lodu na powierzchni
i nie jest w stanie zrekompensowa¢ zimowego wychlo-
dzenia powierzchniowej warstwy lodu. Grubosé lodu
zimnego w strefie ablacji wzrasta od linii réwnowagi
w kierunku czota. Spodnia warstwa lodu w strefie abla-
¢ji ma temperature punktu topnienia, co jest spowodo-
wane ogrzewaniem sie lodu od wody morskie;j.

Termika lodowca wywiera réwniez bardzo duzy
wplyw na stosunki wodne panujace na powierzchni
i wewnatrz lodowca. Najwicksza ilos¢ wody dostaje sie
do lodowca na skutek topienia sie jego powierzchni
w wyniku oddziatywania promieniowania slonecznego
oraz odczuwalnego ciepla atmosfery. Innym zréditem
wody moga by¢ takze opady deszczu oraz doplyw wod
z niezlodowaconych stokéw znajdujacych sie w otocze-
niu lodowca. L6d moze topnie¢ réwniez we wnetrzu
lodowca oraz na kontakcie z podtozem. llo$é uzyskanej
w ten sposob wody zalezy od wielko$ci strumienia ciepia
geotermalnego, stanu termicznego lodu i jego ci$nienia
(Jania, 1997).

W strefie akumulacji, woda topniejaca na powierz-
chni przesiagka w glab przez przepuszczalne poziomy
éniegu i firnu. Jej ilos¢é wzrasta w dét lodowcea, co jest
zwigzane z intensywniejszym topnieniem na mniejszych
wysokosciach. W strefie $niegu mokrego caly $nieg z os-
tatniej zimy jest nasiakniety woda. W strefie papki
$nieznej jej ilosé jest tak duza, ze moze mocno utrudnié¢
poruszanie si¢ po powierzchni lodowca. W strefie tej
biora swéj poczatek strumienie plynace licznie po po-
wierzchni lodowca w strefie ablacyjnej. Cecha charakte-
rystyczna tych strumieni sa liczne meandry oraz niewy-
rownany profil podiuzny. Potoki te obfituja w odcinki
bardziej strome od powierzchni lodowca oraz liczne
zaglebienia. Liczne szczeliny na powierzchni lodowca

oraz studnie lodowcowe utatwiaja przedostawanie sie
wody do wnetrza i spodniej czesci lodowea, gdzie formu-
ja sie potoki inglacjalne i subglacjalne. Na wiosng
i wezesnym latem, gdy w strefie ablacyjnej lezy jeszcze
duzo $éniegu utrudniajacego powierzchniowy odplyw
wdd lodowcowych, w zaglebieniach powierzchni lodow-
ca moga tworzy¢ si¢ jeziora supraglacjalne. Maja one
charakter epizodyczny i czesto krétkotrwaly. W dalszej
czeSci sezonu ablacji nastepuje udroznienie zatkanych
zima kanaléw inglacjalnych i studni pod powierzchnia
jeziora, powodujac jego zanik.

Lodowiec moze byé¢ réwniez zrodlem wéd podziem-
nych. Subpolarna termika lodowcéw Spitsbergenskich
powoduje tworzenie si¢ tak zwanych talikéw. Sa to
obszary niezamarznietego gruntu pod powierzchnia lo-
dowca. Umozliwiaja one zasilanie przez lodowce pozio-
mu wéd gruntowych znajdujacych si¢ poniZej poziomu
wieloletniej zmarzliny, ktérej grubo$é na obszarze nie
pokrytym przez lodowce waha si¢ od 100 metréw w re-
jonie wybrzeza, do 400 metréw w giebi ladu. Jest to
najprawdopodobniej najwicksze zZrédto wod gruntowych
w rejonie Spitsbergenu jednakze jego wielkos$é nie jest
poznana.

Inna wazna cecha lodowcdéw jest charakter i tempo
jego plyniecia. Jest ono Scisle zwiazane nie tylko z wiel-
koscia i forma lodowca, ale takze z jego termika oraz
iloscia wdd roztopowych. Za calkowity ruch lodowca
odpowiedzialne sa dwa elementy: deformacja lodu i $lizg
denny. Niewielki kat nachylenia powierzchni lodowcow
oraz den dolin na badanym obszarze nie sprzyjaja szyb-
kiemu poruszaniu si¢ znajdujacych sie tu lodowcow
Hansa, Paierla i Muithlbachera. Cieply rezim oraz duza
ilo§¢ wéd podlodowcowych sprawiaja, ze w przypadku
tych trzech lodowcéw ruch odbywa sie przede wszystkim
na skutek $lizgu dennego (Jania, 1988b). Sprawia on,
ze mimo niewielkiego spadku lodowce te poruszaja sie
kilkakrotnie szybciej od znajdujacych sie w poblizu lo-
dowcéw konczacych sie na ladzie. Lodowce nie porusza-
ja sie z jednakowa predkoscia na calej swojej dlugosci.
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Przyspieszaja wyraznie w poblizu czola, szczegdélnie
tam, gdzie lodowiec traci kontakt z podlozem. Jest to
wynikiem zmniejszenia tarcia, na skutek dziatania cis-
nienia hydrostatycznego. Predko$é ruchu zmienia sig
réwniez w ciagu roku. Najlepiej zbadany lodowiec Hansa
porusza sie ze $rednig predkoscia okoto 15 cm na dobe
czyli okolo 50 metréw na rok (Jania, 1988b).

Charakterystyczng cecha dynamiki lodowcoéw spits-
bergenskich sa cykliczne lub epizodyczne nagle zwick-
szenie ich predkosci plyniecia, nawet wielokrotne. Zja-
wisku temu, zwanemu szarzami lodowcowymi, podlega
90% lodowcéw w tym rejonie (Hagen i in., 1993). Bada-
nia wykazuja, ze zachodzi ono lub zachodzilo w przesz-
losci réwniez na lodowcach Hansa, Paierla i Miihlbache-
ra (Jania, Glowacki, 1996). Proces ten zwiazany jest
z duzymi zmianami polozenia czola lodowca oraz calej
jego geometrii.

Charakterystyka stref glacjalnych

Polikrystaliczny 16d budujacy lodowce powstaje
w wyniku dlugiego i skomplikowanego procesu prze-
obrazenia pokrywy $énieznej. Podczas tej transformacji
drobne i delikatne krysztatki $wiezo spadlego $niegu
ulegaja zaokragleniu, gestszemu upakowaniu i rekry-
stalizacji. Rodzaj i tempo tej metamorfozy zalezy gtéwnie
od warunkoéw termicznych. Spora rozciaglo§é pionowa
wiekszosci lodowcéw sprawia, ze poszczegdlne ich ob-
szary znajduja si¢ pod wplywem réznych warunkow
klimatycznych, co w konsekwencji prowadzi do tego, ze
procesy metamorfozy sniegu w 16d lodowcowy majag
w nich odmienny charakter i przebiegaja z rozna inten-
sywnoscia. W gornych czesciach lodowca, cechujacych
sie najostrzejszym klimatem, na skutek panujacych tam
stale ujemnych temperatur proces metamorfozy zacho-
dzi bardzo powoli. W nizszych partiach, w ktérych latem
temperatura powietrza osiaga wartosci dodatnie, docho-
dzi do topienia pokrywy $nieznej. Obecno$é wody rozto-
powej znacznie przyspiesza tutaj predkosé wzrostu i 1g-
czenia sie krysztaléw. To zréznicowanie wielkosci ablacji
i predko$ci metamorfozy pokrywy $nieznej prowadzi do
powstania stref w obrebie lodowcéw, cechujacych sie
odmiennymi wlasciwosciami znajdujacego sie w nich
Sniegu i lodu.

Schemat stref glacjalnych wediug Bensona
w modyfikacji Miillera

Proby dzielenia lodowca na strefy glacjalne (facje
sniezne) podejmowali rézni autorzy, m.in. P.A. Szumski
i E.N. Cykin (1962). Obecnie, wedlug J. Jani (1997),
najbardziej rozpowszechniony i najszerzej akceptowany
Jjest schemat zaproponowany przez C.S. Bensona (1961)
i uzupemiony przez F. Mullera (1962). Prowadzil on
swoje badania na subpolarnym lodowcu White'a, wy-
plywajacym z kopuly lodowej na Wyspie Axela Heilber-
ga. Zostal on przez niego uznany za typowy przykiad
lodowca Wysp Krolowej Elzbiety w kanadyjskiej Arkty-
ce. F. Muller (1962) wyréznil na nim szes¢ stref glacjal-

D. Ziétkowski

nych, z ktérych pieé znajduje sie w jego czesci akumu-
lacyjnej (ryc. 6).

Najwyzej polozona jest strefa s$niegu suchego. Ze
wzgledu na zawsze ujemne temperatury powietrza, top-
nienie nie zachodzi tu nawet w ciagu lata, a lodowiec
przemarzniety jest w calej swojej objetosci. Dolna granice
tej strefy stanowi tak zwana linia $niegu suchego.

Ponizej linii $niegu suchego znajduje sie strefa per-
kolacji (przesigkania). Tutaj warunki termiczne stajg sie
na tyle tagodne, ze mozliwy jest proces topnienia po-
wierzchniowej warstwy pokrywy s$nieznej. Powstala
W ten sposéb woda przesigka w glab zimnego sniegu
i tam zamarza ponownie, tworzac soczewki, gruczoly
i warstewki lodowe. Takie nieprzepuszczalne lodowe
struktury moga powodowac, ze topniejaca woda natra-
fiajac na podobna przeszkode, zaczyna przemieszczaé
si¢ réwniez w poziomie. Ponowne zamarzanie wody
wewnatrz lodowca zwiazane jest z wyzwalaniem si¢ uta-
jonego ciepla krzepniecia, ktére przyczynia sie do wzrostu
temperatury $niegu. Wraz z obnizaniem sie wysokosci nad
poziom morza oraz postepem procesu topnienia w ciagu
lata, coraz wigcej wody migruje w gtab lodowca, ogrze-
wajac go do temperatury okoto 0°C. Na wysokoséci, na
ktorej caly $nieg spadly w czasie ostatniej zimy znajduje
si¢ w temperaturze punktu topnienia i moze by¢ prze-
sycony wodg wystepuje tak zwana linia $niegu mokrego,
ktéra oddziela strefe perkolacji od strefy sniegu mokre-
go, na rysunku zaznaczona jako strefa perkolacji B.
Bardzo istotn wydaje si¢ fakt, Ze granice pomiedzy tymi
strefami wyznacza sie na podstawie réznic wygladu
i wlasciwosci nie powierzchni lodowca, lecz jego gleb-
szych warstw. Czyni to te granice praktycznie niewy-
krywalna metodami teledetekcyjnymi, poniewaz ani
sensory dzialajace w zakresie widzialnym i podczerwie-
ni, ani tez urzadzenia radarowe nie sa w stanie przenik-
nac¢ przez warstwe nasgczonego woda Sniegu. W strefie
Sniegu mokrego topniejaca woda penetruje nie tylko
$nieg spadly w czasie ostatniej zimy, ale moze migrowaé

_rowniez w glebsze partie lodoweca.

W dolnej czesci strefy $niegu mokrego $nieg jest
bardzo silnie nasaczony woda roztopowa. Jej ilo$é jest
tak duza, Ze moze uniemozliwia¢ nawet czlowiekowi
zaopatrzonemu w narty poruszanie sie po powierzchni
lodowca. Jest to tak zwana strefa papki wodno-$niezne;j.
Jej dolna granice stanowi linia firnowa, inaczej nazywa-
na linig sniezna. Oddziela ona strefy $niezne od stref
lodowych.

Strefa papki $nieznej nawet przy niezbyt duzym
nachyleniu powierzchni lodowca moze by¢ poczatkiem
lawin z papki $nieznej. Powoduja one przemieszczanie
si¢ nasaczonego woda $niegu nieco w dét lodowca do
strefy ablacji. Na skutek kontaktu $niegu znajdujacego
si¢ w temperaturze punktu topnienia ze znacznie zim-
niejszym 1 nieprzepuszczalnym lodem w strefie ablacji,
dochodzi do jego zamarznigcia. Tworzy sie w ten sposéb
16d nalozony. Jego dolna granica nazywa sie linig row-
nowagi i oddziela obszar akumulacyjny lodowca od ob-
szaru, na ktérym przewaza ablacja. Z tego powodu jest
ona najwazniejsza granica na lodowcu i mozliwosé jej
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Ryc. 6. Schemat stref glacjalnych (Benson, 1961; w modyfikacji Miullera, 1962; uzupeiniony Jania, 1997)

Fg. 6. Diagram of glacial zones (Benson, 1961, as modified by Miller, 1962;

wyznaczenia jest sprawa bardzo istotna. Wedlug J. Jani
(1997) 16d nalozony mozna latwo zidentyfikowac w tere-
nie. Jest on bardziej matowy od biekitnego lodu budu-
jacego strefe ablacji. Ma inaczej ulozone krysztaly oraz
zawiera wiecej pecherzykéw powietrza i zanieczyszczen
mineralnych, co sprawia, ze wydaje si¢ od niego ciem-
niejszy. Réznice miedzy oboma typami lodu sg zwykle
czytelne rowniez na czarno-biatych zdjeciach lotniczych
(Jania, 1987).

Nalezy zaznaczy¢ réwniez, ze polozenie poszczegol-
nych stref zmienia si¢ w ciggu roku. Wraz z rozwojem
ablacji w sezonie letnim, przemieszczaja sic one w goére
lodowca. Ich najwyzsze potozenie oznacza koniec roku
bilansowego.

Tylko niektére lodowce o najwickszej rozciaglosci
pionowej posiadaja wszystkie z wyroéznionych tutaj
stref. Nie zawsze tez istniejgce na lodowcu strefy musza
wystepowa¢ w sposob ciagly. Na przyklad na Islandii
zdarza sie czesto, ze 16d nalozony wystepuje jedynie
w oddzielonych od siebie platach, a granice pomiedzy
obszarem akumulacji i ablacji wyznacza w wielu miejs-
cach linia firnowa (Brown, Kirkbride i Vaughan, 1999).
Na subpolarnych lodowcach Spitsbergenu mozna spot-
ka¢ piec¢ z wyréznionych przez F. Mullera stref. Stosun-
kowo lagodny klimat powoduje, Ze brak jest tam strefy
Sniegu suchego. Bardziej szczegbélowo zagadnienie to
omowione zostalo w rozdziale poswieconym srodowisku
przyrodniczemu Spitsbergenu.

augmented by Jania, 1997)

Dotychczasowe badania nad wyr6znianiem stref
glacjalnych na zdjeciach lotniczych i obrazach
satelitarnych

Poniewaz strely glacjalne przesuwaja sie w gore lo-
dowca wraz z rozwojem procesu topnienia w ciggu lata,
z glacjologicznego punktu widzenia najistotniejsze jest
zarejestrowanie ich polozenia w koncu sezonu ablacji,
kiedy granica miedzy lodem natozonym i lodem lodow-
cowym pokrywa sie z poloZeniem linii réwnowagi. Ze
wzgledu na trudny dostep do wielu obszaréw oraz ich
duzy zasieg, zadanie to jest bardzo trudne do wykonania
za pomoca lradycyjnych metod naziemnych, wymagaja-
cych duzego nakladu czasu i pracy. Czasem moze tez
zosta¢ uniemozliwione przez wezesne opady zimowego
Sniegu. Sprawia to, Ze na bardzo niewielu lodowcach na
Swiecie prowadzi sie systematyczne badania tego zagad-
nienia. W takiej sytuacji nieocenione ustugi oddaja me-
tody teledetekeyjne, pozwalajace zarejestrowad stan du-
zych obszaréw glacjalnych w bardzo krotkim czasie.

Poczatkowo wykorzystanie obrazowych danych tele-
delekcyjnych do celéw glacjologicznych dotyczylo foto-
interpretacji panchromatycznych zdje¢ lotniczych. Pra-
ce takie zostaly przeprowadzone réwniez w otoczeniu
fiordu Hornsund przez J. Janie (1987). Interpretacja
glacjologiczna zostata wykonana na podstawie czarno-
biatych zdje¢ lotniczych z 19601 1961 roku w skali 1:50 000
uzyskanych z Norweskiego Instytutu Polarnego w Oslo.
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Autor uznal, ze na podstawie takiego materialu mozliwe
jest wyznaczenie granic pomiedzy gléwnymi strefami
glacjalnymi na powierzchni lodowca. W pracy zostaly
wyszczegdlnione strefa ablacji, strefa lodu naloZonego,
strefa $niegu mokrego i strefa $niegu suchego. Obszar
ablacji cechuje sie jasnoszarym fototonem. Wyraznie
widoczne sa na nim réowniez linie szczelin oraz czasami
smugi foliacji. Strefe lodu nalozonego wyréznia ciem-
niejszy fototon, bedacy wynikiem wickszego zanieczysz-
czenia pylem mineralnym oraz czasami nasaczenia nie
zamarznigta woda. Na zdjeciach daje sie réwniez wydzie-
li¢ strefy akumulacji $nieznej, z ktérych najlepiej wyréz-
nia sie cechujaca sie najjasniejszym fototonem strefa
$niegu suchego.

Poniewaz celem opracowania byla mozliwie jak naj-
szersza interpretacja tresci glacjologicznej zawartej na
zdjeciach, oprécz stref glacjalnych wyrézniono jeszcze
inne cechy morfologiczne lodowcéw. Autor uznal, ze
panchromatyczne zdjecia lotnicze nadaja sie do inter-
pretacji elementéw statycznych lodowca takich jak: gra-
nice lodowca i zasieg jego czola, formy lodowca (jego
typologia), formy erozji i akumulacji glacjalnej, niekto-
rych duzych form podloza lodowca oraz niektorych ele-
mentéw hydrologii glacjalnej (potoki i jeziora supragla-
cjalne) wraz z formami fluwioglacjalnymi. Mozliwa jest
réwniez interpretacja niektérych elementéw dynamiki
lodowca takich jak: kierunek ruchu oraz linie ptyniecia,
kierunek stref ruchu tensyjnego i kompresyjnego lo-
dowca (na podstawie ukladu szczelin i uskokéw w lo-
dzie). Bardzo og6lnie mozna wnioskowac¢ réwniez o tem-
pie plyniecia lodowca. Ponadto interpretacja wielocza-
sowych serii zdje¢ umozliwia dokladne okreslenie sred-
niej predkosci lodowca w danym okresie, zmian jego
objetosci i grubosci, zmian polozenia czola lodowca
itp.

Kolejnym krokiem w badaniach teledetekcyjnych
bylo wykorzystanie lotniczych zdje¢ barwnych oraz
spektrostrefowych. Jednakze autor tej pracy znalazt
w literaturze swiatowej stosunkowo niewiele prac po-
$wieconych temu zagadnieniu. Wiele jednak artykutow
Swiadczy o tym, ze zaréwno zdjecia panchromatyczne
Jjak i barwne wykonywane z poktadu samolotéw, jak tez
naziemne zdjecia skoéne, sa cze¢sto uzywane jako mate-
rial pomocniczy do interpretacji obrazéw satelitarnych
(Adam i in., 1997).

Wykorzystanie zdje¢ lotniczych niesie za soba pewne
ograniczenia. Przede wszystkim naloty fotograficzne wy-
konywane sa zwykle do celéw topograficznych, a do
badan glacjologicznych stosuje si¢ je niejako przy okazji.
Dlatego termin wykonania zdje¢ nie zawsze pokrywa si¢
z koncem sezonu ablacji, ktéry to okres bytby najkorzyst-
niejszy z glacjologicznego punktu widzenia. Czesto na-
loty przeprowadzane sa w poczatkowej fazie topnienia,
kiedy jeszcze stosunkowo niewielka cze$é¢ powierzchni
lodowca wylania sie spod zimowej pokrywy $nieznej (np.
w rejonie Hornsundu nalot z 9 lipca 1960 roku, zdjecia
lodowca Miihlbachera z 30 lipca roku 1990}. Ponadto ze
wzgledu na wysokie koszty, raz wykonanego nalotu
fotograficznego nie powtarza sie¢ zbyt czgsto, co unie-
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mozliwia systematyczne badanie lodowcéw, a jedynie
rejestruje zmiany jakie zaszly w pewnym okresie.

Przelom lat 70. i 80. zapoczatkowal w badaniach
glacjologicznych rozwdj teledetekeji satelitarnej. Pierwsze
prace z tej dziedziny byly oparte na obrazach pozyska-
nych skanerem MSS umieszczonym na satelicie ERTS-1
(Meier, 1979). Obecnie do badan lodowcéw w zakresie
widma widzialnego i podczerwieni wykorzystuje sie
przede wszystkim cechujace si¢ znacznie lepsza rozdziel-
czoscia terenows i spektralng skanery TM, umieszczone
na satelitach Landsat 4 i Landsat 5. Liczne prace prze-
prowadzone w tej dziedzinie — przykiadowo mozna wy-
mieni¢: D.K. Hall i in. (1989), J. Dozier (1989), R.S. Wil-
liams JR i in. (1991), B. Bourdelles i M. Filly (1993),
R. Koelemejer i in. (1993), J.G. Winther (1993), L.B. Bron-
ge i C. Bronge (1999), R.W. Sidjak, R.D. Wheate (1999)
— wskazuja na duza przydatnosé tych sensorow do
kartowania powierzchni lodoweéw, w tym wyrdzniania
stref glacjalnych.

Z dotychczasowej literatury wynika, ze na obrazach
z satelitow Landsat TM moZna wyréznié strefe sniegu
suchego, polaczone w jedna strefy perkolacji i $niegu mo-
krego, strefe papki $nieznej oraz jedna strefe lodowa. Nie
udalo sie dotad wyznaczy¢ granicy miedzy lodem strefy
ablacji i lodem natozonym, ktéra na wielu lodowcach sub-
polarnych pokrywa sie¢ pod koniec sezonu ablacji z tak
istotna linia réwnowagi bilansowej. Autorowi znana jest
tylko praca W. H. Knapa i J. Oerlemansa, (1996), w ktorej
sugeruje sie wyznaczenie granicy pomiedzy tymi dwiema
strefami. Opiera si¢ ona jednak na obrazach pozyskanych
za pomoca radiometru AVHRR o nieco odmiennej szero-
kosci i zakresie spektralnym kanaléw. Jednakze jego bar-
dzo niska rozdzielczo$¢ terenowa (1 kilometr) sprawia, ze
mozna je wykorzystywaé jedynie do kartowania ogrom-
nych polaci Antarktydy i Grenlandii lub do badan lodu
morskiego. Sa natomiast zupelnie nieprzydatne w pracach
dotyczacych znacznie mniejszych i bardzo zréznicowa-
nych lodowcéw spitsbergenskich.

Rozwéj teledetekcji satelitarnej taczy sie rowniez
z zapoczatkowaniem wykorzystania cyfrowych technik
przetwarzania obrazu, umozliwiajacych wzmocnienie
kontrastu i wydobycie informacji nie zawsze widocz-
nych na danych oryginalnych.

Duzym ograniczeniem dla sensoréw satelitarnych
rejestrujacych obraz w zakresie widzialnym i podczer-
wieni, jest wystepowanie za kolem podbiegunowym diu-
gich nocy polarnych oraz bardzo czeste i silne zachmu-
rzenie. Autor niniejszej pracy szukajac scen z satelity
Landsat 5 dla obszaru potudniowego Spitsbergenu, zna-
lazl w okresie od 1993 do 1998 roku (miesigce od czer-
wca do pazdziernika) tylko dwa obrazy, na ktérych rejon
fiordu Hornsund byl pozbawiony chmur, Przy czym
znajdowaly sic one w duzych ilosciach w innych czes-
ciach sceny. Illos¢ ta wydaje sie tym mniejsza, ze ze
wzgledu na zbieznos¢ potudnikéw w czasie szesnastod-
niowego cyklu powrotu na te sama orbite, satelita prze-
latuje nad obszarem badan pieciokrotnie. Podobne
problemy w swoich pracach sugerujg réwniez inni au-
torzy: M. Aniya i in., (1996), G.J. Marshall i in. (1993).
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Podobnych ograniczen nie maja satelity dziatajace
w zakresie radarowym (ERS-1, ERS-2, Radarsat).
Umozliwiaja one rejestrowanie powierzchni dniem i no-
ca, bez wzgledu na warunki pogodowe. Co wiecej, cha-
rakter fal radarowych, cechujacych sie penetracja przez
suchy, zmarzniety $nieg, pozwala na obrazowanie letniej
powierzchni lodowca poprzez jednolita warstwe zimowej
pokrywy $nieznej (Engeset, Odegard, 1999). Powstaly
juz liczne prace wykorzystujace satelitarne dane rada-
rowe do badan glacjologicznych, na przyktad: I.A. Brown
iin. (1999), W.G. Rees i in. (1995), S. Adam i in. (1997),
T. Guneriussen i in. (1996). Wykazaly one, ze mozliwe
jest wyznaczenie za pomoca radaru SAR granic pomie-
dzy strefg sniegu suchego i strefg sniegu mokrego, oraz
linii firnowej oddzielajacej strefy $niezne od stref lodo-
wych.

Do badan lodowcow wykorzystuje si¢ rowniez urza-
dzenia radarowe typu SAR i SLAR umieszczone na sa-
molotach na przyklad: J. Shi i J. Dozier (1993), R.A. Bind-
schadler i in. (1987), K.C. Jezek i in. (1993), H. Rott
i R.E. Davis (1993). Ich zaleta jest to, ze rejestruja one
zwykle obraz w szerszym zakresie pasm radarowych
i przy réznych ukladach polaryzacyjnych.

Wlasciwosci optyczne i dielektryczne
$niegu i lodu

Caly lodowiec zbudowany jest z jednej i tej samej
substancji — HoO. Jednakze mozna wydzielié w jego
obrebie strefy, w ktorych snieg i 16d réznia sie wielkoscia
budujacych je krysztatéw, ich wzajemnym ulozeniem
i gestoscig upakowania. Te réZnice powoduja, Ze zaréw-
no léd, jak i $nieg cechuja sie odmiennymi wlasciwosciami
fizycznymi.

Wlasciwosci optyczne $niegu i lodu w zakresie
widzialnym oraz bliskiej i Sredniej podczerwieni

Mozliwosc rozrozniania poszczeg6lnych stref glacjal-
nych za pomoca sensoréw dzialajacych w widmie wi-
dzialnym i podczerwieni wynika z odmiennych witasci-
wosci optycznych $niegu i lodu. W szczegdélnosci istotna
Jjest ich zdolnosé do pochianiania i odbijania promie-
niowania dochodzacego do powierzchni. Odbicie spek-
tralne zmienia sic w zaleznosci od diugosci fali elektro-
magnetycznej. Najwyzsze wartosci przyjmuje w widmie
widzialnym. W zakresie od 0,3 do 0,7 um pozostaje
prawie stale, nieznacznie spadajac wraz ze wzrostem
dhugosci fali. Bardzo gwattowny spadek rozpoczyna sie,
gdy diugosé fali przekroczy 0,8 um. W zakresie bliskiej
i sredniej podczerwieni pozostaje ono generalnie niskie.
Lokalne maksima odbicia wystgpuja dla diugosci fali
1.1 ym, 1,3 um, 1,8 pm, 2,2 uym i odpowiadaja lokalnym
minimum wspoélczynnika absorpcji lodu (ryc. 7} (War-
ren, Wiscombe, 1980a).

llos¢ odbitego od sniegu promieniowania zmienia sie
roéwniez wraz ze wzrostem jego stopnia transformacji
w 16d lodowcowy. Czysty $nieg moze odbija¢ w widmie
widzialnym nawet 80-90% promieniowania, dla mokre-
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Ryc. 7. Albedo $niegu w funkcji dtugosci fali dla $niegu o réznych
wielkosciach krysztaléw (Warren, Wiscombe, 1980)

Fig. 7. Snow albedo as a _function of wavelength for snow of varying grain
sizes (Warren, Wiscombe, 1980)

go $niegu lub fimu warto$é ta spada juz do okolo
40-60%. Albedo lodu lodowcowego zmienia si¢ zwykle
w granicach od 20 do 40%. To zroznicowanie wynika
miedzy innymi z odmiennej wielkosci krysztatéw lodu.
Poniewaz czynnik ten zmienia sie bardzo mocno w po-
szczegblnych czesciach lodowcea, dlatego wydaje sie, ze
zakres fal czuly na te zmienna bylby bardzo przydatny
do wyrézniania stref glacjalnych oraz zdobywania in-
nych informacji na temat powierzchni lodowca. Na wiel-
kos¢ krysztaléw nieczute jest widmo widzialne ze wzgle-
du na bardzo silne odbicie promieniowania. Rowniez
nienajlepsza jest Srednia i dalsza podczerwien. Bardzo
silna absorpcja w tym zakresie powoduje, Zze nawet
bardzo male krysztaly pochlaniaja wiekszo$¢ dochodza-
cego do nich promieniowania.

Niektorzy autorzy uwazaja (Fily i in., 1997), ze za-
kres ten, odpowiadajacy piatemu i si6dmemu kanatowi
satelity Landsat TM, jest dobry do rozrozniania naj-
mniejszych krysztalow sniegu (do 300 um).

Najlepiej do tego celu nadajg sie te ditugosci fali, dla
ktérych dana substancja ma srednie zdolnosci absorp-
cyjne. Wowczas ilos¢ pochlanianego promieniowania
bedzie si¢ zwicksza¢ wraz ze wzrostem wielkosci kry-
sztaléw. Badania teoretyczne wykazuja (Warren, Wis-
combe, 1980), ze dla krysztaléw lodu jest to zakres od
0,7 yum do 1,3 pm. Sytuacja ta jest prawdziwa tylko
w przypadku czystego $niegu. Jednakze w przyrodzie
spotka¢ go mozna praktycznie tylko w odleglych obsza-
rach centralnej Antarktydy. Snieg wiekszosci lodowcow
zawiera rozng ilo$¢ zanieczyszezen. Sg to aerozole po-
chodzenia atmosferycznego lub tez zanieczyszczenia mi-
neralne naniesione z okolicznych terenéw nie objetych
zlodowaceniem. W widzialnym zakresie spektrum na-
wet niewielka ilo$é silnie absorpcyjnych czastek (rzedu
100-200 ppm), takich jak zwiazki wegla czy tlenki zelaza
moze spowodowac spadek albedo nawet o kilkanascie
procent (Warren, Wiscombe, 1980a). Zjawisko to jest
szczegllnie wyrazne w przypadku drobnoziarnistego,
Swiezego Sniegu, majacego potencjalnie najwyzsze odbi-
cie. W przypadku sniegu mokrego, czy lodu, procentowy
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spadek albedo na skutek zanieczyszczen jest nieco
mniejszy ze wzgledu na mniejsza réznice zdolnosci ab-
sorpcyjnej lodu i domieszek mineralnych. Przyczynia si¢
to do zaburzenia zmiennosci uzyskanej przez efekt zréz-
nicowania wielkosci krysztaléw. Zmniejsza sie réznica
w odbiciu pomiedzy poszczegdlnymi strefami, co powo-
duje zacieranie sie granic pomiedzy nimi.

Niezbyt wysokie odbicie od $niegu i lodu w widmie
bliskiej i $redniej podczerwieni jest rowniez przyczyna,
dla klorej zanieczyszczenia w lodowcu nie maja wicksze-
go wptywu na odbicie spektralne w tym zakresie. Jest
ono na tyle niskie, ze wickszo$¢ zanieczyszczen nie
powoduje znaczacego spadku albedo, a niektére z nich
moga nawel powodowaé jego wzrost. S.G. Warren
i W.J. Wiscombe (1980b) wykazali, Ze domieszki mine-
ralne zawarte w lodzie maja wplyw na wielko$¢ odbicia
w zakresie od 0,3 do okoto 0,9 pum (ryc. 8). Biorgc wiec
pod uwage oba czynniki wydaje si¢, ze do wyrézniania
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Ryc. 8. Wplyw zanieczyszezenl mineralnych na albedo $niegu w funk-
cji diugosci fali: m, — urojona czesc wspoélezynnika refrakeji pylu,
Ppmw — ilos¢ wazonych czasteczek na milion (Warren, Wiscombe,
1980b)

Fig. 8. The irfluence of mineral pollutions on the albedo of snow as a
function of wavelength: m,_ — imaginary part of the refraction coefficient
of dust, Ppmw — amount of weighed molecules per million (Warren and
Wiscombe, 1980b)

stref glacjalnych metodami teledetekcyjnymi najlepicj
nadaja sie fale o dlugosciach od 0.9 do 1,3 um. Potwier-
dzaja to badania do$wiadczalne przeprowadzone za po-
moca umieszczonego na samolocie hiperspektralnego
skanera AVIRIS (ryc. 9). Zbiera on informacje o powierz-
chni w 224 kanalach spektralnych o szerokosci 10 nm,
w zakresie od 0,4 um do 2,45 um. Autorzy projektu
{(Nolin, Dozier, 1993) wykazali, ze na wielkos¢ krysztal-
kow lodu najbardziej czule jest pasmo, ktorego srodek
przypada na dltugos¢ fali 1,04 um. Poniewaz nie jest ono
juz czule na zanieczyszczenia, wigc moze byé bardzo
dobrym narzedziem do wydziclania [acji $nieznych.
Niestety zaden z obecnie dzialajacych satelitow nie
posiada kanatéw odpowiadajacych temu zakresowi. Wy-
jatek stanowi tu radiometr AVHRR umieszczony na
satelitach NOAA ze swoim kanalem podczerwonym
o dtugosci fali od 730 nm do 1100 nm, ktéry cechuje si¢
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Albedo

Ryc. 9. Wplyw wielkosci krysztaléw $niegu na jego albedo w funkeji
diugosci fali (Nolin, Dozier, 1993)

Fig. 9. The influence of the grain size of snow on its albedo, as a_function
of wavelength (Nolin. Dozier, 1993}

jednak zbyt slaba rozdzielczoscia terenowa. By¢ moze
jest to przyczyna, ktéra sprawila, ze tylko na obrazach
uzyskanych z tego sensora udato sie wyroznic¢ granice
pomiedzy lodem lodowcowym i lodem natozonym. Sate-
lita Landsat TM, ktorego obrazy sa najczesciej wykorzy-
stywane w badaniach glacjologicznych posiada trzy ka-
naty w widmie bliskiej i $redniej podczerwieni, lecz za-
den z nich nie miesci sie w najbardziej optymalnym
zakresie spektrum. Kanal TM4 (0,76-0,90 um), jest
jeszcze dos¢ mocno czuly na zanieczyszczenia, nato-
miast kanaly TM5 (1,55-1,75 um) i TM7 (2,08-2,35 um)
mieszcza sie juz w pasmie silnej absorpcji lodu.

Uzyskana wielkos¢ albedo jest rowniez w duzym
stopniu uzalezniona od szerokosci pasma w jakim zo-
stala zarejestrowana. Kazdy z kanaléw spektralnych
reprezentuje pewien zakres dlugoscei fali, a jego suma-
ryczne albedo jest w rezultacie usrednieniem odbicia od
wszystkich fal z danego zakresu. Jesli kanaly sa zbyt
szerokie, moga przyczyniaé sie do zacierania charakte-
rystycznych cech krzywych spektralnych i pomijania
istotnych informacji o badanej powierzchni. Im sg wez-
sze, tym lepiej pozwalaja na uchwycenie zmiennosci
odbicia w [unkcji dtugosci fali. W przypadku $niegu i lo-
du stosowanie waskich kanalow jest szczegolnie istotne
w zakresie od 0,8 um do 1,2 pm, gdzie nastgpuje bardzo
gwaltowny spadek odbicia wraz ze wzrostem dlugosci
fali.

Innym bardzo istotnym czynnikiem wplywajacym na
wielko$¢ odbicia od powierzchni lodowca jest obecnosé
wody w stanie cieklym. Nawet niewielka jej ilos¢ poja-
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wiajaca sie po krétkich okresach topnienia, moze przy-
czyni¢ sie do znacznego spadku albedo $niegu. Isiniejg
dwie przyczyny takiego stanu rzeczy. Jedna wynika
z faktu, ze wspétczynnik absorpcji wody jest bardzo
podobny do wspélczynnika absorpcji lodu. Jej obecnosé
w $niegu powoduje pozorny wzrost wielkosci krysztat-
koéw lodu, a w konsekwencji wzrost absorpcji. Z drugiej
strony obecnosé¢ wody znacznie przyspiesza rowniez
rzeczywisty przyrost wielkosci krysztatow.

Na wielko$é rejestrowanego odbicia maja wplyw réw-
niez inne czynniki nie zwigzane bezposrednio z wlasci-
wosciami obrazowanej powierzchni. Sa to: kat padania
promieni stonecznych oraz wplyw atmosfery. Poniewaz
zmiennos$¢ tych parametré6w w obrebie rejestrowanej
sceny jest niewielka, nie bierze sie ich pod uwage w przy-
padku prac jakosciowych, majacych na celu np. rozréz-
nienie stref glacjalnych. Nabieraja one istotnego znacze-
nia w momencie, gdy celem pracy jest zebranie informa-
¢ji ilosciowych o terenie, np. okreslenie wielkosci krysz-
taléw lodu w poszczegdinych strefach. Wzrost zenitalne-
go kata padania promieni slonecznych przyczynia sie
generalnie do wzrostu albedo. Czynnik ten staje sie
istotny szczegoélnie przy duzych katach padania, gdy
storice jest nisko nad horyzontem. Jego wplyw jest
wiekszy w podczerwonym zakresie spektrum.

Na wielkos¢ albedo $niegu wplyw ma réwniez obec-
nos¢ pokrywy chmur. Jej dzialanie polega na zamianie
bezposredniego promieniowania slonecznego na pro-
mieniowanie rozproszone, a tym samym na zmianie
efektywnego kata padania promieni slonecznych.
W przypadku promieniowania rozproszonego jest to kat
okoto 50° (Warren, Wiscombe, 1980). Tak wiec w obsza-
rach polarnych, gdzie Stonce znajduje sie zwykle nad
horyzontem, powoduje ona zmniejszenie tego kata,
a tym samym powinna powodowac¢ zmniejszenie odbi-
cia. Jednakze obecnoéé¢ pokrywy chmur przejawia sie
jeszeze inaczej. Wplywa mianowicie na kompozycje
spektralng promieniowania docierajacego do powierz-
chni. W znacznie wigkszym stopniu zatrzymuje promie-
niowanie podczerwone, powodujac wzrost udziatu pro-
mieniowania widzialnego. Efektem tego jest wzrost od-
bicia. Mamy do czynienia z dwoma przeciwstawnymi
czynnikami. Badania terenowe wykazuja, ze obecnos¢
pokrywy chmur zwieksza zawsze nieznacznie albedo od
powierzchni snieznych i lodowych, co oznacza, ze drugi
z wymienionych czynnikéw odgrywa wieksza role. Fakt
ten nie ma oczywiscie znaczenia w przypadku teledetek-
cji lotniczej i satelitarnej, poniewaz sensory w widmie
widzialnym i podczerwonym nie sa w stanie rejestrowac
powierzchni poprzez pokrywe chmur. Niemniej jednak
czynnik ten jest istotny z punktu widzenia glacjologii czy
klimatologii. Wielkos¢ albedo jest istotnym wskaznikiem
branym pod uwage w wielu modelach klimatycznych.

Wilasciwosci $niegu i lodu w pasmie mikrofal

W pasmie mikrofalowym wielkos¢ wstecznego roz-
proszenia rejestrowanego przez antene radarowsg jest
uzalezniona od stalej dielektrycznej, wilgotnosci i szor-
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stkosci powierzchni. Poniewaz na lodowcu czynniki te
zmieniaja sie w zaleznosci od typu $niegu i lodu, obrazy
radarowe powinny zawierac¢ wiele istotnych cech na jego
temat. Szczegélnie wazna wydaje sie obecnos¢ lub brak
na powierzchni wody w stanie ciekltym. Jej wlasciwosci
dielektryczne réznia sie od wlasciwosci dielektrycznych
lodu o okolo 7 rzedéw wieclkosci. Woda bardzo silnie
odbija docierajace do niej promieniowanie mikrofalowe,
natomiast 16d jest dla niego stosunkowo przezroczysty
(Warren, 1984).

Suchy snieg najwyzszych partii lodowca cechuje sie
stosunkowo duzym wspoélczynnikiem wstecznego roz-
proszenia. Ze wzgledu na bardzo niska urojona czesé
stalej dielektrycznej, absorbuje on bardzo mala czesé
energii, co umozliwia promieniowaniu mikrofalowemu
bardzo gleboka penetracje w glab tej strefy. Dla fal
o dlugosci 5,6 cm jest on prawie przezroczysty, co spra-
wia, ze w powracajacym do anteny sygnale zdecydowa-
nie dominuje rozproszenie od objetosci. Najwazniejszym
parametrem, wplywajacym w tej strefie na wielkos¢
wstecznego rozproszenia, jest wielkosé ziaren $niez-
nych. Wieksze krysztaly daja silniejsze wsteczne roz-
proszenie.

Najsilniejszy sygnal dochodzi do anteny wedtug wie-
lu autoréw ze strefy perkolacji. Réwniez tutaj bardzo
duzy udzial ma rozproszenie od objetosci. Bardzo mocne
wsteczne rozproszenie jest wynikiem odbijania si¢ pro-
mieniowania od znajdujacych sie pod powierzchnia so-
czewek, pozioméw i gruczoléw lodowych. Wraz z poru-
szaniem sie w dét strefy perkolacji wzrasta w lodowcu
ilo$¢ wody w stanie cieklym, co powoduje spadek glebo-
kosci penetracji promieni mikrofalowych. Gdy jej ilos¢
dochodzi do 5% objetosci, glebokos$é penetracji spada
praktycznie do jednej dtugosci fali (Brown, Kirkbride,
Vaughan, 1999), a praktycznie caly sygnal wracajacy do
anteny jest wynikiem wstecznego rozproszenia od po-
wierzchni. Oprécz stalej dielektrycznej na wartosé sygnatu
zaczyna mie¢ wplyw réwniez szorstkosé powierzchni.

Najciemniejszy odciert na obrazach radarowych ma
strefa papki $nieznej. Stosunkowo gladka powierzchnia
z duza iloscia wody powoduje lustrzane odbicie promie-
niowania i bardzo mala jego czes¢ dostaje sie z powro-
tem do anteny radarowe;j.

Najwicksza niezgodnos¢ wsréd autoréw publikacji
panuje na temat reakcji promieniowania mikrofalowego
z powierzchnia stref lodowych. W.G. Rees i in. (1995)
uwazaja, ze strefa ablacji i lodu nalozonego daja niskie
wsteczne rozproszenie z powodu lustrzanego odbicia od
gladkiej powierzchni lodu. Zupelnie przeciwnego zdania
sa LLA. Brown i inni (1999). Wedlug nich 16d lodowcowy
bardzo silnie odbija promieniowanie ze wzgledu na swo-
ja duza gestosé. Powoluja sie oni na kryteria Frauhofera
(Guneriussen i in., 1996), wedlug ktérych dla instru-
mentéw ERS SAR powierzchnia jest gladka, jesli odchy-
lenie standardowe zmian wysokosci jest mniejsze od 0,2 cm
i szorstka gdy wynosi ona wiecej niz 1 cm. W takim
przypadku powierzchnia lodu jest zdecydowanie po-
wierzchnia szorstka.

Na obrazie radarowym wykorzystanym w tej pracy
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strefy lodowe maja dosy¢ jasny ton, co wskazuje na duza
szorstkos¢ powierzchni. Jest to wynikiem przede wszyst-
kim bardzo silnego uszczelinienia spitsbergenskich lo-
dowcow uchodzacych do morza. Nalezy zwrdéci¢ uwage
na to, ze bardzo trudno jest w tym wypadku przewidzie¢,
jak silne bedzie wsteczne rozproszenie. Wplyw na to
bedzie miat zaréwno ksztalt szczelin, jak tezich ulozenie
w stosunku do wigzki radarowej. W zaleznosci od tych
dwoch czynnikéw sygnal radarowy moze by¢ albo bar-
dzo silnie odbijany od krawedzi szczelin, badz tez gubio-
ny w ich wnetrzu. Niewielka w tym przypadku w sto-
sunku do zmiennosci terenu rozdzielczos¢ sensora SAR
(12,5 m) sprawia, Ze kazdy piksel moze by¢ w tej strefie
wypadkowa obu tych tendencji. W takiej sytuacji na
wielkosé wstecznego rozproszenia bardzo duzy wplyw
moze mie¢ kierunek splywu lodowca w stosunku do
wiazki radarowej. Ze wzgledu na ruch lodowca i duza
jego zmiennos¢ czynnika tego nie da sie wyeliminowac.

Charakterystyka materialow
Zdjecia lotnicze

W ninigjszej pracy wykorzystano serie spektrostre-
fowych zdjeé lotniczych w skali 1:50 000 udostepnio-
nych przez Wydziat Nauk o Ziemi Uniwersytetu Slaskiego
w Sosnowcu. Zostaly one wykonane w formacie 23 x23 cm,
kamerg Wild 15/4 UAGA-F Nr 13138 o ogniskowej
152,83 mm na filmie spektrostrefowym Kodaka uczulo-
nym na zakres od okolo 450 do 850 nm. Obszar badan
pokryty jest przez 7 zdjec zrobionych w dwéch szeregach
o duzym pokryciu poprzecznym. Pierwszy z nich sklada
si¢ z pieciu zdje¢ w pokryciu stereoskopowym, wykona-
nych 12 sierpnia 1990 roku okolo godziny 9:15 rano.
Obejmuja one lodowce Hansa i Palerla.

Z drugiego szeregu zostaly udostepnione dwa zdjecia
bez pokrycia stereoskopowego. Znajduje sie na nich
lodowiec Muihlbachera oraz jak w pierwszym szeregu
lodowiec Paierla. Wykonano je 30 lipca 1990 roku o go-
dzinie 13:25. Czes¢ zdjet z pierwszego szeregu jest sla-
bej jakosci z powodu bledéw w wywolaniu.

Zdjecia z pierwszego szeregu zostaly udostepnione
w formie odbitek papierowych. Zeby mozliwa byla ich
dalsza obrébka cyfrowa, nalezalo poddaé je najpierw
procesowi skanowania. Dokonano tego skanerem MIRAGE 11
firmy Umax Data System z rozdzielczoscig 400 dpi.
Zdjecia z drugiego szeregu otrzymano juz w postaci cy-
frowej zeskanowane z diapozytywow z rozdzielczoscig
900 dpi. Aby zmniejszy¢ wielkosé plikow oraz osiagnaé
ta sama rozdzielczos¢ co w zdjeciach z pierwszego sze-
regu, poddano je procesowi ponownego probkowania do
rozdzielczosci 400 dpi, ktéra uznano za wystarczajaca
do celéw tej pracy.

Jednym z najistotniejszych celéow badar glacjologicz-
nych jest okreslenie bilansu masy lodowcéw, dlatego zde-
cydowanie najlepiej byloby dysponowa¢é zdjeciami wyko-
nanymi na koniec sezonu ablacji, ktory w tym rejonie
przypada srednio na przelom wrzesnia i pazdziernika.
Strefy glacjalne osiagaja wtedy swoje najwyzsze potozenie,

D. Zictkowski

a granica pomiedzy lodem biekitnym i lodem nalozonym
pokrywa si¢ z linia réwnowagi bilansowe;j.

Z glacjologicznego punktu widzenia zdecydowanie
wigksza wartosé przedstawiaja wigc zdjecia z szeregu
pierwszego, wykonane w dniu 12 sierpnia (ryc. 10J.
Mozna na nich zaobserwowa¢ caly zakres stref glacjal-
nych wystepujacych na lodowcu, poczawszy od $niegu
suchego w najwyzszych partiach az do blekitnego lodu
lodowcowego w strefie ablacyjnej.

Ponadto o tej porze roku proces ablacji jest juz na
tyle zaawansowany, ze znajac wysoko$¢ polozenia linii
réwnowagi w chwili wykonania zdjecia, oraz dysponujac
pelnymi danymi meteorologicznymi z calego sezonu ab-
lacji, mozna z duzym prawdopodobienstwem okresli¢
wysoko$é potozenia linii réwnowagi bilansowej w jego
koricu. Dlatego wydaje sig, ze zdjecia te sa bardzo do-
brym materiatem badawczym do studiéw nad mozliwoscia
wyrdzniania stref glacjalnych metodami teledetekcyjny-
mi, a takze, co za tym idzie, nad okreélaniem bilansu
masy lodowcow. Na zdjeciach z drugiego szeregu, wyko-
nanych 30 lipca, prawie na calej powierzchni lodowcow
wystepuje jeszcze zimowa pokrywa $niezna (ryc. 11).
Jedynie w najnizszych i najsilniej uszczelinionych par-
tiach lodowca widaé efekty topnienia w postaci odsta-
niajacej sie powierzchni lodu. Zdjecia te nie nadaja si¢
do wyrézniania stref glacjalnych metodami teledetekcyj-
nymi, poniewaz o tej porze roku nie wyksztalcily sie one
jeszcze w dostatecznym stopniu.

Opisany tutaj pokrotce material zdjeciowy nie jest
jednorodny. Zostal on wykonany w réznych terminach,
zeskanowany z réznych materialéw (odbitki papierowe
i diapozytywy), a czes¢ zdjeé¢ posiada biedy wywotania.
Taki stan rzeczy uniemozliwia przeprowadzenie na nich
jednolitej klasyfikacji cyfrowej. Dlatego do dalszej
obrébki zdecydowano sie wykorzystaé tylko jedno naj-
lepsze zdjecie (nr 4057}, natomiast pozostate traktowaé
jako material pomocniczy, umozliwiajacy lepsze pozna-
nie terenu badan. Wybér zdjecia 4057 do dalszej analizy
zostal podyktowany kilkoma czynnikami.

Zdjecie to zostalo wykonane w lepszym terminie, tj.
12 sierpnia. Jest dobrej jakoSci i nie posiada bledow
wywolania. Bardzo istotnym czynnikiem jest réwniez
obszar, ktory zostal na nim odfotografowany. Obejmuje
ono wieksza czesé lodowea Hansa od czota na potudniu
az po duza czes$¢ giéwnego pola firnowego na péimocy,
mniej wiecej do wysokosci 380 m n.p.m. we wschodniej
czesci u podnéza stokéw Nerdstetinden, oraz do wyso-
kosci okolo 430 m n.p.m. w czesci zachodniej lodowca
w okolicy przeteczy Sorstryped. Zdjecie obejmuje réow-
niez wszystkie boczne cyrki tego lodowca. Ich gorne
partie wznosza sie powyzej 500 m n.p.m., dzieki czemu
na zdjeciu tym mozna zaobserwowac wszystkie wyste-
pujace na lodowcach spitsbergenskich strefy glacjalne.
Ponadto na péinocnym wschodzie odfotografowana jest
réwniez dolna cze$é strefy ablacyjnej lodowca Paierla
oraz wyzsze partie lodowca Werenskitlda w zachodniej
czesci obszaru.

Nie bez znaczenia jest réwniez fakt, ze lodowiec Hansa
jest lodowcem lezacym najblizej Stacji Polarnej Polskiej
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Ryc. 10. Fragment spektrostrefowego zdjecia lotniczego (nr S90 4057) lodowca Hansa z 12 VIII 1990 r. (ONorweski Instytut Polarny)

Fig. 10. Subset of a false colour infrared aerial photograph (no. S90 4057) of the Hans glacier from August 12th 1990 (©Norsk Polarinstitutt)

Akademii Nauk. Dzieki temu jest on najlepiej zbadany,
jak réowniez jest jedynym lodowcem w tej czesci Spits-
bergenu, na ktorym od 1989 roku prowadzi sie syste-
matyczne badania bilansu masy (Jania, Hagen, 1996).

Numeryczny model terenu

Obraz radarowy terenu gorskiego, jakim jest bez
watpienia rejon poludniowego Spitsbergenu, wymaga
korekcji geometrycznej i radiometrycznej. Niezbedny do
tego celu jest jak najlepszej jakosci numeryczny model
terenu. Podstawa do jego stworzenia byla mapa topo-
graficzna w skali 1:100 000 wydana w 1994 roku przez
Norweski Instytut Polarny w Oslo (ryc. 2). Zostala ona
odwzorowana w ukladzie UTM na elipsoidzie WGS 84
i ma ciecie poziomicowe co 50 m. Mape otrzymano
z Instytutu Geofizyki PAN w formie cyfrowej. Poniewaz
podczas skanowania zyskala wspolrzedne skanera,
pierwszym krokiem byto zrektyfikowanie jej do wspél-
rzednych uktadu w jakim zostala wykonana. Dokonano
tego na podstawie punktow przeciecia siatki geograficz-

nej. Geometryzacji poddano caly arkusz B12 Torellbreen,
a nastepnie wycieto z niego fragment zawierajacy ob-
szar badan. Poniewaz dokladnos$é numerycznego mode-
lu terenu zalezy m.in. od dokladnosci mapy, z jakiej
zostal wykonany, niezbedne bylo przeprowadzenie jej
oceny. Zrobiono to poprzez poréwnanie wspétrzednych
kilkunastu punktéw na mapie z ich rzeczywistym poto-
zeniem w terenie. Zestaw wspolrzednych terenowych
punktow w uktadzie UTM zostal sporzadzony przez
L. Kolondre (informacja osobista). Na ich podstawie
stwierdzono, ze sredni btad, bedacy suma bledow wy-
niklych z dokladnosci kartograficznej mapy, procesu
skanowania oraz ponownej geometryzacjiwynosi 13 m w skali
terenowej, co odpowiada 0,13 mm w skali mapy. Naj-
wieksze bledy nie przekraczalty 24 metréow, co odpowiada
dwom pikselom radarowym. Punkty kontrolne byty
umieszczone w miejscach umozliwiajacych ich najlep-
sza identyfikacje w terenie i na mapie, tj. na szczytach
gorskich. Niedokladnosci w innych czgsciach mapy mo-
ga by¢ wieksze.

Numeryczny model terenu zostal wykonany poprzez
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Ryc. 11. Fragment spektrostrefowego zdjecia lotniczego (nr S90 3475) dolnych partii lodowcéw Paierl i Miihlbacher z 30 VII 1990 r.

(©Norweski Instytut Polarny)

Fig. 11. Subset of a false colour infrared aerial photograph (no. S90 3475) of the lower parts of the Paierl and Mithlbacher glaciers from July 30th 1990

(©Norslk Polarinstitutt)

digitalizacj¢ ekranowa poziomic mapy. Pierwszym pro-
blemem jaki nalezalo pokona¢ bylo uaktualnienie geo-
metrii lodowcow. Mimo ze mape wydano szes¢ lat temu,
jej aktualnos¢ datowana jest na rok 1936. Naniesiono
na nia jedynie dodatkowo polozenia cz6t lodowcow
z 1990 roku, nie zmieniajac przy tym ukladu poziomic.
Przez te 54 lata nastapilo znaczne cofnigcie si¢ zlodowa-
cenia, szczegolnie lodowcow Paierlbreen i Muihlbacher-
breen. W miejscu polozenia czota lodowca Mtihlbachera
w 1990 roku, w 1936 roku mial on wysokos¢ prawie
150 m n.p.m. Zatem roznica wysokosci wynosi okoto
100 m. Biorac pod uwage fakt, ze niedokladnos¢ 10
metrow w wyznaczeniu wysokosci powoduje btad w ge-
ometryzacji obrazu radarowego rzedu 1 do 2 pikseli
(Stankiewicz, 1998b), stawia to w ogole pod znakiem
zapytania sens korekcji geometrycznej obrazu radaro-
wego z 1995 roku na podstawie numerycznego modelu
terenu o aktualnosci z roku 1936. Dlatego konieczne
stalo sie uaktualnienie calej geometrii lodowcow. Naj-
lepszy rezultat uzyskanoby, postugujac sie zdjeciami
lotniczymi z 1990 roku jednakze autor nie mial takich
mozliwosci technicznych. Dokonano tego korzystajac

jedynie ze znajomosci polozenia czo6l lodowcow w 1990
roku, oraz przyblizonego obnizenia pél firnowych.
W przypadku lodowca Hansa skorzystano takze ze zna-
jomosci polozenia i wysokosci w 1992 roku dziesieciu
tyczek umieszczonych na catej jego dlugosci (L. Kolon-
dra, informacja osobista). Starano sie ponadto zacho-
wac ksztalt doliny oraz odmienne nachylenie poszcze-
golnych czesci lodowcow. Na podstawie tych danych
dokonano wlasnej interpretacji przebiegu poziomic, kto-
re nastepnie zdigitalizowano zamiast oryginalnych po-
ziomic mapy.

Takie przybliZzone potraktowanie problemu ma swoje
konsekwencje. Przede wszystkim ten numeryczny mo-
del terenu nie przedstawia rzeczywistej geometrii po-
wierzchni lodowcow. W efekcie moze by¢ uzyty tylko do
geometryzacji tej sceny radarowej, badz tez do wizuali-
zacji terenu. Nie nadaje si¢ natomiast do zadnych badan
dotyczacych bilansu masy, zmian wielkosci zlodowace-
nia na przestrzeni lat itp. Taka procedura mogta by¢
zastosowana tylko z uwagi na niewielkie nachylenie
glownych lodowcow. Nawet spora pomytka w przebiegu
poziomicy powoduje stosunkowo nieduzy btad wysokosci.
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Wydaje sie, ze nie powinien on przekracza¢ kilkunastu
metréw. Wynik ten na pewno nie jest rewelacyjny, nie-
mniej jednak oddaje rzeczywistos¢ zdecydowanie lepiej
niz oryginalne poziomice i powinien by¢ wystarczajacy
do celéw tej pracy. Nalezy pamicta¢ takze o tym, ze
uzyskany model terenu jest przyblizeniem powierzchni
z roku 1990, podczas gdy obraz radarowy zostal zare-
jestrowany w roku 1995. Jednakze réznica, jaka zaszla
w ciggu tych kilku lat nie wydaje si¢ istotna w poréwna-
niu z innymi bledami.

Znacznie wicksze bledy powstaly na pewno na leza-
cych na stokach, znacznie bardziej stromych bocznych
lodowcach oraz przy krawedziach gléwnych dolin. Nie
ma to jednak zbyt istotnego znaczenia dla tej pracy.
Poniewaz gléwne grzbiety przebiegaja prawie prostopadle
do omiatajacej teren wiazki radarowej, wystepuje tu
bardzo czgsto tak zwany efekt nakladania sygnatu. Ob-
szary te nie nadawalyby si¢ do interpretacji nawet gdyby
dysponowano bardzo dokladnym numerycznym mode-
lem terenu. Najwicksze bledy na terenach nadajacych
sie do interpretacji znajduja sie wzdluz wschodnich
krawedzi gtéwnych dolin. Poniewaz zachodnie zbocza
nachylone sa w kierunku od radaru, nie wystepuje tu
efekt nakladania.

Osobnym problemem jest dokladnosé wyznaczenia
polozenia czél lodowcdw. Dysponowano danymi z 1990
roku. W ciggu nastepnych pieciu lat ulegaly one kolej-
nym wahaniom. Trzeba pamigtaé¢ o tym, 2e oprécz
zmian zwiazanych z ocieplaniem klimatu, czota lodow-
c6w ulegaja réwniez wahaniom sezonowym, zwiazanym
ze zmianami por roku. Dokladne dane na ten temat
moga zapewnic jedynie zdjecia fotogrametryczne zrobio-
ne w czasie rejestracji obrazu radarowego lub bardzo
mu bliskim. Drugim sposobem jest wyznaczenie potoze-
nia czoét lodowcoéw lub calego numerycznego modelu
terenu metoda interferometrii radarowej. Jednakze przy
tworzeniu calego modelu ta metoda mogloby dojsé do
sporych bledéw w gérnych czesciach strefy perkolacji
i Sniegu suchego, zwiazanych z penetracja fal mikrofa-
lowych przez suchy $nieg. Bardzo duzy udzial we
wstecznie rozpraszanym sygnale informacii uzyskanych
od calej objetosci lodowca utrudnitby dokiadne wyzna-
czenie wysokosci jego powierzchni w tych strefach.
Z czolem lodowca wiaze sie réwniez koniecznos¢ uwzg-
Iednienia wysokosci klifu. Jest to konieczne, by zacho-
wac w modelu wlasciwe nachylenie lodowca w tym rejo-
nie. Wysokos¢ klifu nie jest jednakowa i zawiera sie
zwykle w granicach od okoto 20 do 50 m. Poniewaz nie
dysponowano dokladnymi danymi, za srednia wysoko$é
przyjeto wartos¢ 35 m.

Przyblizone potraktowanie powierzchni lodowca ma
stosunkowo niewielki wplyw na korekcje radiometrycz-
ng obrazu radarowego. Srednie nachylenie gtéwnych
lodowcéw wynosito w 1936 roku mniej niz 1,5° (Jania,
1988b). Znaczne cofniecie sie lodowcéw z rownoczes-
nym spadkiem ich miazszosci przy czolach, spowodowa-
to nieznaczny wzrost ich nachylenia do okoto 2°. Nachy-

23

lenie lodowcow w modelu jest zdecydowanie blizsze tej
drugiej wartosci, a juz na pewno nie przekracza réznicy
miedzy nimi. Z punktu widzenia korekcji radiometrycz-
nej jest to blad zaniedbywalny. T. Guneriussen i inni
(1996) podaja, Zze réznica nachylenia powierzchni réwna
2° powoduje zmiane natezenia sygnatu o okolo 0,5 dB,
podczas gdy w badaniach R.V. Engeseta i R.S. @de-
garda (1999) réznice wspoélczynnika wstecznego rozpra-
szania w obrebie lodowca wynosily okolo 12 dB, a po-
miedzy strefami lodu lodowcowego, lodu natozonego
oraz firnu — okolo 4 dB. Wieksze nieco bledy, podobnie
jak w przypadku korekeji geometrycznej, beda na bar-
dziej stromych bocznych basenach gléwnych lodowcow
np. Deleggbreen, czy Tuvbreen oraz na innych mniej-
szych lodowcach np. Kvalfangarbreen. Lecz i w tym wy-
padku rezultaty beda znacznie lepsze niz przy zastoso-
waniu w modelu danych wysokosciowych z 1936 roku.

Po przeprowadzeniu aktualizacji geometrii obrazéw
obszaréw zlodowaconych, dokonano pierwszej wstepnej
interpolacji. Do tego celu wykorzystano program Erdas
Imagine w wersji 8.3., ktory najpierw wyinterpolowat
punkty metoda sieci nieregularnych trojkatéw, a na-
stepnie uzyskana powierzchnie przepréobkowal do regu-
larnej siatki kwadratéw o boku réwnym 12,5 metra, tak
by rozdzielczos¢é numerycznego modelu terenu byta taka
sama, jak rozdzielczos¢ obrazu radarowego.

Uzyskany efekt uznano za niewystarczajacy. Zasto-
sowany algorytm interpolacyjny spowodowal powstanie
dwéch typéw bledéw. Pierwszy z nich polegal na ztym
odwzorowaniu krawedzi dolin. Poniewaz dna dolin wy-
pelnione sa plaskimi lodowcami i otoczone przez sto-
sunkowo strome zbocza, krawedzie ich sa bardzo wyraz-
ne. Na mapie poziomice zakrecaja w tych miejscach
bardzo gwaltownie, niemal pod katem prostym. Kompu-
ter, tworzacy wyobrazenie powierzchni jedynie na pod-
stawie zadanych punktéw, popelnia tutaj bardzo wiele
btedéw. Drugi typ bledéw powtarzat sie przede wszyst-
kim na ostrych gorskich graniach, ale mozna bylo go tez
spotka¢ na obszarze lodowcow, np. w stosunkowo juz
waskiej gérnej partii lodowca Muithlbachera. Wystepowat
wszedzie tam, gdzie odleglos¢ pomiedzy kolejnymi po-
ziomicami byla wieksza niz odleglo$¢ pomiedzy tymi
samymi poziomicami po dwoch stronach grzbietu lub
doliny. Komputer blednie laczyt ze soba blizej potozone
punkty. W efekcie prawie wszystkie granie zamiast gtad-
kich krawedzi uzyskaly ksztatt schodkéw. Oba typy
btedéw byly wynikiem zbyt rzadkiego, w stosunku do
urozmaicenia rzezby terenu, ciecia poziomicowego. Ko-
nieczne stato sie doloZenie wlasnych punktéw, umiesz-
czonych na podstawie interpolacji wizualnej. Punkty te
rozlokowano przede wszystkim przy krawedziach dolin
oraz na grzbietach i graniach gérskich. Po tym zabiegu
przeprowadzono po raz drugi interpolacj¢ wyzej opisana
metody. Efekt koncowy pracy widoczny jest na rycinie
12. Wykonany numeryczny model terenu zawiera sporo
biedéw, jednakze jesl najlepszy jaki udalo sie uzyskaé
na podstawie dostepnych materiatow.
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Ryc. 12. Numeryczny model terenu; przewyzszenie 2:1

Fig. 12. Digital Elevation Model of the study area; exaggeration 2:1

Obraz radarowy ERS-2 SAR

Obraz radarowy wykorzystany w tej pracy jest frag-
mentem sceny z satelity ERS-2 SAR udostepnionym
przez Wydzial Nauk o Ziemi Uniwersytetu Slaskiego.
Satelita ten rejestruje obraz mikrofalowy w pasmie C,
w polaryzacji poziomej i czestotliwosci 5,3 GHz, co od-
powiada fali o dlugosci 5,5 cm. Jest to scena zapisana
w standardowym typie danych PRI, po kompresji w kie-
runku zasiegu i azymutalnym oraz po ponownym prob-
kowaniu do uktadu wspétrzednych okreslonych przez
zasieg naziemny. Osadzona jest na powierzchni elipso-
idy GEM 6. Amplituda powracajacego sygnatu jest zapi-
sana na 16 bitach. Obraz zostal zarejestrowany 28
sierpnia 1995 roku w godzinach miedzy 11:13:40
a 11:13:55 i pochodzi z laboratorium ESA w Niem-
czech. Cata scena pokrywa obszar mniej wiecej 100 na
100 km. Skiada si¢ z 8000 kolumn i 8159 wierszy
kwadratowych pikseli o boku 12,5 m. Jednakze rzeczy-
wista terenowa rozdzielczo$¢ tego typu obrazow jest
szacowana na okoto 30 m (Stankiewicz, 1998a). Udos-
tepniony w formie wstepnie przetworzonej fragment sce-
ny ma wielko$¢ 2850 na 2550 pikseli i obejmuje obszar
nieco wiekszy niz teren badan (ryc. 13). Widoczne sa na
nim réwniez obszerne fragmenty lodowcéw Werenskiol-
da, Stor, oraz Wschodni Torell. Obraz obejmuje réwniez
spory fragment fiordu Hornsund. Jego wody mozna
latwo odrozni¢ od statego ladu, jednakze sama linia
brzegowa nie zawsze jest na obrazie wyraznie widoczna.

Obraz cechuje si¢ bardzo silnym zaburzeniem geo-
metrii i radiometrii, co jest spowodowane gérskim cha-
rakterem rzezby poludniowego Spitsbergenu. Z tego po-

wodu oraz ze wzgledu na bardzo silny efekt plamkowa-
nia obraz w takiej formie nie nadaje sie do interpretacji.
W wielu miejscach niemozliwe jest nawet wyznaczenie
dos¢ przyblizonej granicy pomiedzy grzbietami gorskimi
i lodowcami. Na rysunku obraz jest przedstawiony
w sposob, w jaki zostal zarejestrowany, czyli w postaci
odwroconej i nachylony. Odchylenie od kierunku péino-
cy jest rezultatem poruszania sie¢ satelity po orbicie
okotobiegunowej. Jest on odwrocony, poniewaz jest
fragmentem sceny zarejestrowanej, gdy satelita znajdo-
wal sie na orbicie zstepujacej, czyli poruszal si¢ od
bieguna péinocnego w kierunku bieguna potudniowego.

Etapy przetwarzania danych
teledetekcyjnych

Etapy przetwarzania zdjeé lotniczych

Proces cyfrowej obrobki zdjecia zostal rozpoczety od
rozbicia go na trzy oddzielne kanaly spektralne. Ponie-
waz kazdy ze skaneréw osobno skanuje kazdy z kolorow
podstawowych, podzial zostal dokonany automatycznie
podczas tego procesu. Nieznane sa zakresy diugosci fal
skanera, dlatego nalezy przyjaé¢, ze zakres uczulenia
filmu (dla tego filmu Kodaka sa to dlugosci fal od okoto
450 do 850 nm) zostal podzielony na trzy réwnej szero-
kosci kanaly spektralne. Wynika z tego, ze beda sie one
miescily sie w zakresach:

— kanat pierwszy: 450-583 nm, odpowiada dlugosci
fal niebieskich i duzej czesci zielonych;

— kanat drugi: 583-717 nm, diugosc¢ ta przypada
przede wszystkim na zakres fal czerwonych, ale krotsze
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Ryc. 13. Wstepnie przetworzony fragment sceny radarowej z satelity ERS-2 SAR, z dnia 28 VIII 1995 r.
Fig. 13. Preliminarily-processed fragment of the radar image from the ERS-2 SAR satellite. of August 28th 1995

fale z tego zakresu (do 600 nm) naleza jeszcze do pasma
zielonego, natomiast najdituzsze (powyzej 700 nm) do
bliskiej podczerwieni;

— kanal trzeci: 717-850 nm, nalezy w calosci do
zakresu bliskiej podczerwieni.

Kanaly te beda w niniejszej pracy nazywane odpo-
wiednio: kanalem niebieskozielonym, czerwonym i pod-
czerwonym.

Duzy zakres uczulenia filmu fotograficznego spra-
wia, Zze powstale wtérnie kanaly maja stosunkowo duza
szerokos$¢ (Srednio ponad 130 nm). Jest to znacznie
wigcej niz szerokos¢ zakresow, na jakie uczulone sa
wykorzystywane obecnie sensory umieszczone na plat-
formach satelitarnych. Najczesciej obecnie stosowany
skaner TM, znajdujacy sie na satelitach Landsat ma
w widmie widzialnym i bliskiej podczerwieni kanaly
o dlugosciach fal: 450-520 nm, 520-600 nm, 630-690 nm
oraz 760-900 nm. Tak wiec szerokosc¢ ich w zakresie
widzialnym nie przekracza 80 nm, a dla bliskiej pod-
czerwieni wynosi 140 nm.

Tak duza szerokosé¢ uzyskanych kanaléw nie jest bez
znaczenia. Poniewaz odbicie w danym pasmie jest w re-
zultacie usrednieniem odbicia od wszystkich fal z dane-
go zakresu, roznice, jakie uzyskuje sie pomiedzy tak
szerokimi kanalami sa znacznie mniejsze, niz w przy-
padku gdybysmy mieli do czynienia z waskimi zakresa-
mi o dilugosciach oscylujacych wokoét granic czutosci

filmu. Ponadto tak szeroki zakres spektralny, poprzez
usrednianie wartos$ci, moze przyczyniac¢ sie do zaciera-
nia istotnego zréznicowania w przebiegu krzywej spek-
tralnej w obrebie jednego kanatu, a tym samym do pomija-
nia istotnych informacji na temat badanego srodowiska.

Powyzsze efekty mozna zaobserwowac¢ rowniez
w tym przypadku dla kanalu podczerwonego. Odbicie
od $niegu dla dtugosci fal do okoto 800 nm jest bardzo
wysokie, a wzrost spadku nachylenia krzywej spektral-
nej wraz ze wzrostem dlugosci fali stosunkowo niewielki.
Sytuacja zmienia sie gwaltownie powyzej tej granicy.
Nastepuje wtedy bardzo szybkie zmniejszenie si¢ wiel-
kosci odbicia, co odzwierciedla si¢ w bardzo stromym
przebiegu krzywej spektralnej. W efekcie w obrebie jed-
nego kanatu znajduja si¢ dwa fragmenty krzywej cechu-
jace sie zupelnie odmiennymi wlasciwos$ciami.

Po zakonczeniu skanowania dane zostaly zaimpor-
towane do programu Erdas Imagine w wersji 8.3.,
w ktérym nastepnie przeprowadzono ich analize i kla-
syfikacje. Prace rozpoczeto od dokladnego przestudio-
wania danych zrédiowych.

Pierwszy z otrzymanych kanalow, niebieskozielony,
charakteryzuje si¢ w obrebie lodowcow zdecydowanie
najwyzszym odbiciem spektralnym. W poréwnaniu z in-
nymi kanalami jest ono rowniez najmniej zroznicowane.
Wicksza czes¢ powierzchni lodowcéw ma bialy albo
bardzo jasnoszary fototon, ciemniejszy wystepuje jedy-
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nie w strefie ablacyjnej, gdzie na powierzchni¢ wychodzi
btekitny 16d lodowcowy. Najciemniejszy fototon znajduje
sie w miejscach, gdzie 16d jest bardzo silnie zanieczysz-
czony przez material morenowy oraz w rejonach silnie
uszezelinionych. Ciemne barwy przyjmuja réwniez na
powierzchni lodowcéw potoki supraglacjalne. W przeci-
wienstwie do terenéw objetych zlodowaceniem, wolne od
$niegu i lodu obszary grzbietéw gorskich oraz wody
fiordu maja ciemnoszary lub nierzadko prawie czarny
fototon. Jest to jednoczesnie kanal, w ktérym wystepuje
najwickszy kontrast pomiedzy lodowcem z jednej stro-
ny, a skatami i fiordem z drugiej. Wyjatek stanowi tu
stosunkowo jasny fototon skal wapiennych (np. na po-
hudniowych stokach Vardepiggen).

Obraz z kanalu drugiego jest juz znacznie ciemniej-
szy, chociaz zachowana jest ta sama gradacja, jesli
chodzi o zmiane fototonu na powierzchni lodowca. Naj-
jasniejszy, prawie bialy jest najsuchszy i najdrobniejszy
$nieg w najwyzszych partiach lodowcéw, ktéry kores-
ponduje prawdopodobnie ze strefa $niegu suchego. Dal-
sze strefy maja fototon od jasnoszarego dla $niegu slabo
wilgotnego do ciemnoszarego dla mokrego $niegu i lodu
strefy ablacyjnej. Mozna zauwazy¢ wyrazna tendencje
do ciemnienia fototonu wraz ze wzrostem uwilgocenia
powierzchni $niegu na lodowcu. Przy poréwnaniu kana-
Iu pierwszego i drugiego dos¢ dobrze widoczna jest jesz-
cze inna tendencja. Réznica miedzy nimi w odbiciu
spektralnym od $niegu suchego jest znacznie mniejsza
niz w odbiciu od bardziej gruboziarnistego i wilgotnego
$niegu strefy perkolacji czy firnu. Mozna nawet powie-
dzied, ze wzrasta ona wraz ze wzrostem stopnia uwilgo-
cenia $niegu (a tym samym ze wzrostem wielkos$ci jego
krysztatéw) w dét lodowca. Jest to zgodne z przewidywa-
niami teoretycznymi oraz badaniami laboratoryjnymi,
wedhug ktérych spadek odbicia spektralnego wraz ze
wzrostem diugosci fali jest wickszy dla krysztalow
o wiekszych $rednicach. Odbicie od skat i powierzchni
wody jest bardzo podobne jak w przypadku kanatu nie-
bieskozielonego.

Obraz w kanale podczerwonym jest jeszcze ciemniej-
szy niz dwa poprzednie. Fototon zmienia sie od jasno-
szarego w strefach najwyzszych i stopniowo robi sig
coraz ciemniejszy, wraz z przesuwaniem sie w kierunku
strefy ablacyjnej. Jest to kanal, w ktérym wystepuje
najmniejszy kontrast pomiedzy lodowcem oraz terenami
nie objetymi zlodowaceniem. Wéréd tych ostatnich wy-
réznia sie stosunkowo jasny fototon obszaréw zajetych
przez wystepujaca na terenach nadmorskich roslinnosé
tundrowa.

Kolejnym etapem pracy bylo takie przetworzenie
obrazu, by mozna bylo wyciaggnac¢ z niego jak najwiecej
informacji dotyczacych powierzchni lodowca. Mozliwe
jest zastosowanie w tym przypadku dwéch giéwnych
metod pracy. Pierwsza z nich polega na réznorodnym
rozcigganiu i przetwarzaniu histogramu. Wada tej me-
tody jest jej duzy stopien subiektywnos$ci. Nieumiejetne
przetworzenie histogramu moze doprowadzi¢ z jednej
strony do zatarcia (przez kompresje danych w jakims$
zakresie) bardzo istotnych danych o badanej powierzchni,
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z drugiej zas, nieliniowe rozciggniccie histogramu
w pewnych obszarach moze doprowadzi¢ do powstania
pewnych granic i wydzielen, ktére nie maja swojego uza-
sadnienia w terenie. Dlatego w tej pracy zdecydowano
si¢ maksymalnie ograniczy¢ to podejScie, stosujac jedy-
nie liniowe rozciagniecie histogramu, majace na celu
wzmocnienie radiometryczne obrazu poprzez wykorzy-
stanie pelnego zakresu osmiobitowego zapisu danych.

Druga metoda pracy, umozliwiajaca uzyskanie no-
wych informacji z obrazu, jest przetworzenie go za po-
moca réznorodnych algorytméw matematycznych i sta-
tystycznych. Jest ona zdecydowanie bardziej obiektyw-
na, poniewaz kazdy piksel obrazu jest przetwarzany za
pomoca tego samego wzoru.

Zanim przystapiono do takiego przetwarzania obra-
z6w, ktére umozliwiloby wydzielenie poszczegélnych
stref w obrebie lodowca, zdecydowano sie najpierw na
wyodrebnienie ze zdjecia terenéw zajetych wylacznie
przez lodowce. Na pozostale obszary zalozono maske
i nie brano ich juz pod uwage w dalszym procesie prze-
twarzania danych. Procedura ta zostala zastosowana ze
wzgledow praktycznych. Wstepne przetworzenia obrazu
wykazaly, ze na obszarach nie objetych zlodowaceniem
tworzy sie¢ znacznie wicksza liczba réznorodnych klas
pokrycia terenu niz na samej powierzchni lodowca.
Réznorodnosé¢ ta zdecydowanie utrudniala w pdézniej-
szym etapie proces klasyfikacyjny.

Proces wydzielenia terenéw zajetych przez lodowce
przebiegal w dwdch etapach. Pierwszy z nich, majacy
charakter automatyczny, polegal na rozréznieniu obsza-
réow glacjalnych i pozostalych na podstawie jasnosci
pikseli. Najlepiej do tego celu nadaje si¢ kanal niebiesko-
zielony, ze wzgledu na wystepowanie w nim najwicksze-
go kontrastu pomi¢dzy tymi dwoma typami powierzchni.
Wartosci danych w tym pliku zmieniaja sie od 0 do 170,
przy czym na histogramie obrazu widaé wyraznie dwa
duze zgrupowania pikseli, ktdrych centra przypadaja na
wartosci 7 oraz 155. Pierwsze z nich, odpowiadajace za
ciemne barwy obrazu, reprezentuje obszary niezlodowa-
cone, natomiast drugie — tereny glacjalne. Po kilkakrot-
nych prébach uznano, zZe powierzchnia lodowca w tym
kanale jest reprezentowana przez wartosci z zakresu od
91 do 170 i te wzicto do dalszej analizy, nakladajac
jednoczesnie maske na pozostale. Taki podzial wartosci
na dwie grupy, bardzo dobrze wyznacza granice pomig-
dzy lodowcem a okolicznymi skatami i fiordem. Jest
jednakze niewystarczajacy, poniewaz powoduje odrzu-
cenie niewielkich, ale za to bardzo istotnych fragmentéw
powierzchni lodowca. Naleza do nich przede wszystkim
potoki supraglacjalne oraz silnie uszczelinione i zanie-
czyszcezone materialem morenowym fragmenty strefy ab-
lacyjnej, ktére nawet w kanale niebieskozielonym przyj-
muja ciemny fototon. Dlatego potrzebny byl drugi etap
wydzielenia badanego obszaru. Mial on charakter analo-
gowy. Polegal na takim zdigitalizowaniu powierzchni lo-
dowca, by wewnatrz powstalych w ten sposéb poligonéw
znalazly si¢ wszystkie fragmenty powierzchni lodowca,
odrzucone w czasie pierwszego etapu. Koncowy etap
postepowania w wydzielaniu badanego obszaru polegat
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na zsumowaniu obszaréw wydzielonych w czasie obu
poprzednio wymienionych proceséw. Oznacza to, ze
obejmuje on wszystkie wartosci pliku danych wieksze
niz 90 oraz te o nizszych wartosciach, ktore znalazly sie
w obrebie zdigitalizowanych poligonéw. :

Procedura ta umozliwila bardzo dobre wyodrebnie-
nie z obrazu obszaréw glacjalnych. Nie wyeliminowala
ona jednak niewielkich fragmentéw stokow gorskich,
ktére w terenie reprezentowane sa przez oswietlone
przez Slonce skaly wapienne. Ich sygnatura spektralna
na zdjeciu jest taka sama, jak w przypadku blekitnego
lodu lodowcowego. Co wiecej, obszaréw tych nie udalo
si¢ oddzieli¢ podczas zZadnego z przeprowadzonych
wczesniej] na calym pliku, ani zadnego z pézniejszych
proceséw przetwarzania danych, co sugeruje, ze maja
one takie samo odbicie spektralne we wszystkich trzech
kanatach. Z procesu klasyfikacyjnego mozna bylo latwo
usuna¢ te fragmenty obrazu, poprzez ich reczne wycie-
cie. Nie przedstawialo by to problemu, poniewaz na
zdjeciu granicza one nie z lodem lodowcowym, lecz z in-
nymi fragmentami lodowca, posiadajacymi znacznie
jasniejsze sygnatury, tym samym sa latwo rozréznialne
dla ludzkiego oka. Nie uczyniono lego jednak, by pod-
kresli¢ fakt, ze okazalo sie to niemozliwe do wykonania
za pomocg przetworzenia numerycznego.

Dalsza obrébka komputerowa danych miala na celu
wzmocnienie obrazu i uzyskanie jak najwickszej ilosci
informacji na lemat powierzchni badanych lodowcow.
Jedna z pierwszych zastosowanych w tym celu metod
byla analiza skladowych gtéwnych. Dokonuje ona obro-
tu osi przestrzeni spektralnej, powodujac zmiane wspot-
rzednych kazdego piksela w przestrzeni spektralnej oraz
wartosci pliku danych. Stosowana jesl przede wszyst-
kim do kompresji danych. W przypadku danych wielo-
kanalowych, powoduje zgrupowanie ich nadmiaru
w kilku pasmach, zmniejszajac w ten sposéb wymiaro-
wos¢ danych. Najwicksza jej zaleta jest to, ze pasma
otrzymane w wyniku jej zastosowania sa nieskorelowa-
ne i niezalezne od siebie. Czesto tez nadaja sie lepiej do
interpretacji niz dane Zrédlowe.

W wyniku analizy otrzymano trzy nowe pasma. Naj-
wiecej informacji z danych zrédlowych zawarte jest
w pierwszej skladowej glownej, ktéra reprezentuje cat-
kowita jasnos¢ zdjecia. Jest ona silnie skorelowana ze
wszystkimi trzema kanalami, niemniej jednak najwiek-
sze powiazania wykazuje z kanatem czerwonym (wspoél-
czynnik korelacji réwny 0,72). Jest to zupelnie zrozu-
miale. Poniewaz reprezentuje jasnos$é obrazu, jest nie-
jako wypadkowa jasnosci wszystkich trzech zakresow.
Logiczne jest wigc, ze bedzie najbardziej podobna do
kanatu o $redniej jasnosci. Tak prosta zaleznosé¢ zacho-
dzi tylko dlatego, ze w kazdym z nich wystepuje ten sam
kierunek zmiennosci fototonu: od najjasniejszego $nie-
gu suchego do najciemnicejszego lodu lodowcowego. Po-
niewaz wszystkie kanaly Zrodlowe sa ze soba mocno
skorelowane, skladowa odpowiedzialna za calkowita
Jasnos¢ sceny musi by¢ mocno skorelowana z kazdym
z nich. Z tego tez wzgledu nie wnosi ona w zasadzie
zadnych dodatkowych informacji na temat lodowca.
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Zdecydowanie najwiecej nowych interesujacych in-
formacji niesie ze soba druga sktadowa gléwna (ryc. 14).
Daje ona przede wszystkim doskonale wzmocnienie
kontrastu pomiedzy poszczegblnymi czesciami lodowca.
Fototon obrazu zmienia sie¢ od praktycznie biatego
w przypadku najwyzej polozonej strefy $niegu suchego,
do czarnego dla lodu lodowcowego. Fototon pozostatych
obszaréw zmienia si¢ stopniowo od jasnej do ciemnej
szarosci. Skladowa ta jest mocno skorelowana z kana-
tem niebieskozielonym i podczerwonym, stabo nato-
miast z pasmem czerwonym. Poréwnanie jej z obrazami
uzyskanymi innymi metodami wykazalo, ze jest prawie
taka sama, jak obraz uzyskany przez odjecie kanalu
niebieskozielonego od podczerwonego. Fakt ten wydaje
sie wskazywa¢ na to, iz sktadowa ta jest bardzo mocno
powiazana z takimi cechami powierzchni lodowca, jak
wielko§é budujacych $nieg i 16d krysztaléw, lub tez
z jego wilgotnos$cig. Odbicie spektralne od $niegu w za-
kresie widzialnym jest tak duze, ze jest on praktycznie
nieczuly na wielkos¢ jego krysztalow. Zupelnie inaczej
przedstawia sie sytuacja w bliskiej podczerwieni, gdzie
czynnik ten ma bardzo istotne znaczenie. Z duzym
prawdopodobienistwem mozna wi¢c powiedzie¢, ze odej-
mujac od siebie te dwa zakresy otrzymujemy obraz,
ktoéry jest bardzo silnie skorelowany z ta cecha lodowca.

Trudno jest okresli¢, jak duzy wplyw na warto&é
pikseli w tym obrazie ma obecnos$é w $niegu wody w sta-
nie cieklym. Te dwie cechy sa od siebie bardze mocno
uzaleznione. Wzrost uwilgocenia powoduje jednoczesnie
wzrost wielkosci krysztaléw. Poniewaz jednak woda
w zakresie widzialnym pochlania zdecydowanie wiecej
energii niz $nieg, dlatego wydaje sie, ze informacja
o wplywie tego czynnika na wielkosé odbicia jest zawar-
ta juz w samym kanale z zakresu niebieskozielonego,
a nie w roznicy pomiedzy odbiciem w zakresie niebiesko-
zielonym i podezerwieni. Taka interpretacje tego obrazu
moze potwierdzaé¢ stosunkowo duza plynnosé w zmianie
fototonu w poszczegélnych czesciach lodowcéw. Zardw-
no wielko$¢ krysztaléw, jak rowniez ilo§¢ zawartej
w $niegu wody, zmienia sie w sposéb ciagly.

Obraz trzeciej skladowej gtéwnej w zasadzie w ogole
nie nadaje si¢ do interpretacji. Zawiera on znikoma ilos¢
informacji o badanej powierzchni. Zatarte sa one po-
nadto przez réznego typu szumy i bledy obrazu, ktore
wybijaja sie zdecydowanie na pierwszy plan,

Kolejnym bardzo interesujacym obrazem uzyska-
nym w procesie przetwarzania zdjecia, jest kontrast
pomiedzy kanalem niebieskozielonym (1) i podczerwo-
nym (3). Powstaje on po podzieleniu sumy tych kanatow
przez ich réznice ((kanat 1 + kanat 3)/(kanat 1 — kanat
3)) (ryc. 15). Jest to jedyny algorytm, za pomoca ktérego
udalo si¢ uzyska¢ wyrazna granice pomiedzy obszarami
uznawanymi za strefe $niegu mokrego i strefe papki
snieznej. Na obrazie przebiega ona w $rodkowej czesci
lodowca Hansa migdzy najjasniejszym i srednio szarym
fototonem. Bardzo dobrze widoczna jest réwniez granica
pomiedzy Sniegiem mokrym i strefa perkolacji. W jeden
szary fototon zlal si¢ natomiast obszar ablacji i papki
$nieznej. Niemozliwe jest roéwniez wydzielenie strefy
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Ryc. 14. Obraz drugiej skladowej giéwnej z maska nalozona na obszary nie objete zlodowaceniem

Fig. 14. Image of the second principal component with mask imposed on areas not glaciated

$niegu suchego. Na obrazie tym doskonale widaé¢, jak
bardzo zmiana uwilgocenia powierzchniowych warstw
lodowca jest uzalezniona od przebiegu potokéw supra-
glacjalnych. Dotyczy to zwlaszcza przebiegu gornej gra-
nicy strefy papki $nieznej.

Kolejna operacja zastosowana na zdjeciu bylo prze-
prowadzenie transformacji RGB na IHS. Prowadzi ona
do konwersiji pliku danych z przestrzeni definiowane;j
przez trzy podstawowe kolory: czerwony (R), zielony (G),
niebieski (B) do alternatywnej przestrzeni determinowa-
nej przez natezenie (I), odcien (H) i nasycenie (S). Jej
przewaga polega na przedstawianiu koloréw w sposéb
zblizony do widzenia przez oko ludzkie (Erdas Field
Guide, 1998).

Natezenie, podobnie jak omawiana wczesniej pierw-
sza skladowa giéwna, odpowiada za calkowita jasnos¢
obrazu. Jego wartosci zmieniajq sie w przedziale od O
(czarny fototon) do 1 (bialy fototon). Wartos¢ nasycenia
zmienia si¢ w tym samym przedziale. Jest ono odpowie-
dzialne za czysto$é¢ barwy. Trzecia skladowa, czyli od-
cien reprezentuje sama barwe lub tez méwiac inaczej

dominujaca diugos¢ fali piksela. Zmienia sie ona w wy-
miarze kolowym od O dla punktu srodkowego czerwieni
przez zielony i niebieski z powrotem do punktu srodko-
wego czerwieni (Erdas Field Guide, 1998).

Operacje transformacji RGB na IHS wykonano dwu-
krotnie, zmieniajac za kazdym razem kolejnos¢ wyswiet-
lania kanatéw zrédlowych przez barwy podstawowe.
W pierwszej transformacji kolory zostaly podstawione
w sposob standardowy, tj. zakres niebieskozielony zo-
stal wyswietlony w barwie niebieskiej, czerwony w zie-
lonej, natomiast podczerwony w barwie czerwonej.
W drugim przypadku zamieniono ze soba kanaly pierw-
szy i trzeci.

W wyniku tych dwu transformacji otrzymano w su-
mie szeS¢ nowych obrazéw. W przypadku intensywnosci
i nasycenia wynik uzyskany w obu transformacjach byt
identyczny. Poniewaz intensywnosé jest miernikiem cat-
kowilej jasnosci sceny, wyglada tak samo, jak pierwsza
skladowa gléwna i nie wnosi zadnych nowych informa-
cji. Réwniez obraz nasycenia nie jest zbyt interesujacy.
Dosy¢ dobrze wyréznia si¢ na nim jedynie dolna cze¢sé
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Ryc. 15. Kontrast kanalu niebieskozielonego i podczerwieni z maska naniesiona na obszary nie objete zlodowaceniem
Fig. 15. Contrast between the blue-green channel and the infra-red with mask imposed on areas not glaciated

lodowca, ktéra wydaje si¢ stabo korespondowac z zasie¢-
giem strefy ablacyjnej.

Zdecydowanie najciekawsze sa oba obrazy przedsta-
wiajace odcieni zdjecia. Na pierwszym z nich (tym, na
ktérym pasmo niebieskozielone projektowane jest przez
barwe niebieska, a podczerwone przez czerwona) najle-
piej widoczny jest prawie bialy fototon w najwyzszych
partiach lodowca. Pokrywa si¢ on prawdopodobnie z za-
siegiem strefy sniegu suchego. Bardzo mocno kontras-
tuje z kolejnymi obszarami, ktérych fototon zmienia sie
od prawie czarnego dla stref perkolacji, do dosy¢ jasnej
szarosci w strefie ablacyjnej. Dla odmiany w drugim, na
pierwszy plan wychodzi bialy fototon dolnych partii
lodowca. Wydaje si¢, Zze bardzo dobrze odpowiada on
zasiegowi wystepowania strefy ablacyjnej. Na ciemno-
szarym lub prawie czarnym fototonie $niegu mokrego
bardzo wyraznie widoczny jest przebieg majacych bialg
sygnature potokéw supraglacjalnych.

Opisane tutaj obrazy i metody ich powstawania nie
sa jedynymi, jakie zastosowano podczas cyfrowej obréb-

ki danych. Wykonano jeszcze, miedzy innymi, wszystkie
mozliwe kombinacje ilorazéw czy tez réznic pomigdzy
kanatami. Uwage skupiono tylko na tych, ktére wnosity
jakies dodatkowe informacje na temat badanego srodo-
wiska. Za najlepsze, czyli w tym wypadku te, na ktérych
najwyrazniej rysowaly si¢ granice miedzy poszczegélny-
mi facjami uznano cztery obrazy: druga skladowa giow-
na, kontrast kanaléw niebieskozielonego i podczerwo-
nego oraz oba obrazy powstale w wyniku transformacji
RGB na IHS przedstawiajace odcien zdjecia. Te cztery
kanaly zostaly uzyte w procesie klasyfikacyjnym.

Ani przed, ani tez po przeprowadzeniu klasyfikacji,
zdjecia nie zostaly poddane procesowi geometryzacji.
Powodem tego byt brak wystarczajaco dokladnego nu-
merycznego modelu terenu oraz odpowiedniego opro-
gramowania, sluzacego do ortorektyfikacji zdjeé lotni-
czych. Dlatego zaréwno zdjecia oryginalne, jak wszyst-
kie p6zniejsze przetworzenia — facznie z obrazem kla-
syfikacyjnym — sa przedstawione w rzucie Srodkowym.
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Etapy pracy z obrazem radarowym

GEOMETRIA OBRAZOWANIA RADARU TYPU SAR W TERENIE GORSKIM

Radiolokator SAR (Synthetic Aperture Radar) umie-
szczony na satelitach ERS-1 i ERS-2 jest radarem bocz-
nego wybierania. Satelita porusza sie po orbicie okoto-
biegunowej na s$redniej wysokosci okoto 785 km nad
Ziemia. Jego antena o wymiarach 10 na 1 metr znajduje
sie z prawej strony satelity. Jest nachylona w stosunku
do nadiru pod katem 23°, co sprawia, ze $rodek pasa
powierzchni Ziemi omiatanego przez wiazke znajduje sie
w odleglosci okoto 300 km w bok od punktu nadirowego
i jest odlegly od satelity o okolo 850 kilometréw (ryc. 16).
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Ryc. 16. Uproszezony schemat geometrii obrazowania radiolokatora
typu SAR: o — zenitalny kat nachylenia anteny, © — kat padania
wiazki na powierzchnie Ziemi, d — odleglo$¢ od punktu nadirowego,
r — zasieg uko$ny, N — punkt nadirowy, S — wysokos$c polozenia
sensora, P — punkt na powierzchni Ziemi, z, — wysokos¢ lotu, z —
wysokoséé polozenia punktu P (Kropatsch, Strobl, 1990)

Fig. 16. Simplified diagram of the imaging geometry of SAR- type radar:
o — look angle, © — incidence angle. d — nadir distance, r — slant range,
N — nadir point, S — elevation of sensor location, P — point on Earth’s
surface. z,— flight altitude, z— elevation of location of point P (Kropatsch,
Strobl, 1990)

SAR, jak kazdy radar, jest detektorem aktywnym.
Wysyla sygnaly impulsowe, a nastepnie odbiera ich echo
odbite od powierzchni Ziemi. Wysylana wiazka jest ko-
herentna oraz ma stala dlugosé fali i stala czestosé
wysylania impulséw. W przypadku ERS-2 czas trwania
takiego impulsu jest réwny 37,1 us, a czas, jaki mija od
chwili jego nadania do powrotu do anteny wynosi dla
srodka sceny w przyblizeniu 5,67 ms. Kazdy z impulséw
oswietla pas powierzchni Ziemi o rozmiarach 100 km
(szerokosé pasa) na ok. 4,3 km w kierunku réwnoleglym
do toru lotu satelity (Stankiewicz, 1998a). Poniewaz
w czasie pomiedzy wystaniem kolejnych impulséw sate-
lita zmienia swoje potozenie tylko o kilkadziesiat met-
row, kazdy obiekt jest rejestrowany wielokrotnie. W ten
sposb tworzy si¢ efekt tak zwanej anteny pozornej,
ktoérej diugosé jest réwna dlugosci orbity, z ktérej dany

D. Zidtkowski

obiekt na powierzchni Ziemi jest widoezny. Kazde z ech
pochodzacych od tego samego obiektu zostalo wyslane
w momencie, gdy satelita byl w réznej odleglosci od nie-
go. Z powodu efektu Dopplera kazde z nich rézni sie od
innych réwniez czestotliwoscig. Wlasnie na podstawie
analizy czestotliwo$ci powracajacych ech mozliwe jest
wyznaczenie tak zwanego zerowego efektu Dopplera.
Jest to moment, w ktérym satelita byl najblizej danego
obiektu, co oznacza, Ze obiekt znajdowal sie w kierunku
prostopadlym do toru lotu satelity. Przeprowadzenie tej
analizy jest niezbedne do uporzadkowania ogromne;j
liczby zebranych informacji i przypisania kazdemu im-
pulsowi obicktu, od ktérego zostal odbity sygnatl.

Dzieki analizie czestosci powracajacego echa mozli-
we jest rowniez uzyskanie bardzo wysokiej rozdzielczosci
w kierunku azymutalnym, ktéra nie zalezy od odleglosci
anteny od obiektu, a jedynie od zdolnosci rozdzielczej
pomiaru czestosci. Rozdzielczo$é w kierunku azymutal-
nym mozna wyrazi¢ réwniez rozmiarem anteny rzeczy-
wistej. Jest ona réwna polowie jej dtugosci, czyli w tym
wypadku 5 m. ‘

W kierunku zasiegu, obiekty sa odrézniane od siebie
na podstawie réznic w czasie op6znienia impulsu, a roz-
dzielczosé obrazu jest uzalezniona od szerokosci pasma
transmitowanego sygnatu. Dla ERS wynosi ona 15,5 MHz,
co umozliwia rozréznianie od siebie obiektow oddalo-
nych od siebie o co najmniej 8,5 m.

Obraz radarowy dostarcza dokladne informacje na
temat odlegloéci pomicdzy obiektem i satelita na pod-
stawie czasu opézZnienia powracajacego sygnatu. Na tej
podstawie kazdemu z nich jest przypisywane miejsce na
obrazie. Na obrazach typu PRI numer linii jest powigza-
ny liniowg zaleznoscia z czasem azymutalnym, czyli
czasem, wzgledem ktérego opisuje sie ruch satelity po
orbicie. W jednej linii zobrazowane sa te obiekty, ktore
znalazly si¢ w najmniejszej odleglosci od satelity w tej
samej chwili, czyli inaczej méwiac maja identyczny czas
zerowego efektu Dopplera. W kolumnach piksele sa
uporzadkowane zgodnie z wartosciami minimalnej od-
leglosci od satelity. W jednej kolumnie znajduja sie te
obiekty, dla ktorych najmmiejsza odleglosé od satelity
byla identyczna.

Taki spos6b umicjscawiania informacji o obiektach
na obrazie powoduje, ze w terenie gérskim dochodzi do
bardzo silnego zaburzenia geometrii zobrazowania. Sys-
tem radarowy SAR charakteryzuje si¢ geometria obser-
wacji bocznej, wiec najwicksze znieksztalcenia wystepu-
Jjaw plaszczyZnie Dopplera, ktéra jest wyznaczona przez
kierunek zasiegu 1 0§ zasiegu w lokalnym uktadzie od-
niesienia. Jest to plaszczyzna prostopadia do kierunku
lotu satelity.

Przekréj terenu gorskiego w takiej ptaszczyznie jest
widoczny w goérnej czesci ryciny 17. Na obrazie radaro-
wym odpowiada on jakiemus hipotetycznemu rzedowi
obrazu. Na osi pionowej zaznaczona zostala wysoko$é
terenu, natomiast na osi poziomej odlegtos¢ od punktu
nadirowego. Narysowano réwniez tak zwane linie stale-
go czasu, ktdre lacza punkty w danej chwili jednakowo
odlegle od satelity.
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Ryc. 17. Przekrdj terenu gorskiego w plaszezyznie Dopplera z zaznaczonymi
granicami wystepowania poszczegélnych typdéw efektu nakladania. W dolnej
czesei rysunku przedstawiono zaleznos$é zasiggu ukosnego od odleglosci do

punktu nadirowego (Kropatsch, Strobl, 1990)

Fig. 17. Cross-section of mountainous land in the Doppler plane, with indicated limits of
occwrence of different types of overlay effects. Lower part of diagram presents relation-
ship between slant range and distance to nadir point (Kropatsch and Strobl, 1990)

Zaburzenia geometryczne na obrazach z terenu gor-
skiego powstaja dlatego, ze liniowy wzrost odleglosci od
punktu nadirowego nie powoduje jednoczesnie liniowe-
go wzrostu odleglosci w kierunku zasiegu (ryc. 17, czes$é
dolna), jak to ma miejsce w przypadku terenu plaskiego,
a nawet moze powodowac jego spadek. Konsekwencja
tego jest wystepowanie obszaréw, na ktérych czas op6z-
nienia sygnatu dla wielu réznych punktéw terenowych,
nawet doé¢ znacznie od siebie oddalonych, jest identycz-
ny. Jest to spowodowane ich jednakowa odlegloscia od
satelity. Na obrazie mikrofalowym begda przedstawione
wszystkie jako jeden punkt, dlatego zjawisko to jest
nazywane efektem nakladania sie sygnalu.

Mozliwe jest wyréznienie dwoch rodzajow naklada-
nia. Pierwszy z nich, tak zwane nakladanie aktywne,
wystepuje na obszarach, ktore sa Zrédlem nakladania.
Sa to tereny, na ktérych zasieg ukosny zmniejsza sie
wraz ze wzrostem odleglosci od punktu nadirowego
(Kropatsch i Strobl, 1990). Ma to miejsce na stokach
zwréconych w kierunku do radaru, ktérych nachylenie
jest wieksze od zenitalnego kata nachylenia anteny, czyli
w przypadku ERS-2 ponad 23°.

Drugim typem jest nakladanie pasywne. Sa to te
rejony, ktére same nie sg zZrédiem tego efektu, ale
nakladaja sie na nie informacje z obszaru aktywnego.
Wystepuja dwa takie obszary, po jednym z kazdej strony
obszaru aktywnego. Pierwszy z nich znajduje si¢ blizej
toru lotu satelity. Moga to by¢ stoki o niewielkim nachy-
leniu nie przekraczajacym 23, lub tez nawet obszary
zupetnie plaskie, znajdujace si¢ w bezposrednim sa-
siedztwie rejonu nakladania aktywnego. Drugi obszar
pasywny wystepuje na stokach zwréconych w kierunku
od radaru.

Wysokosé z(d)
Altitude

Zasigg ukosny r(d)
Slant range
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Specyfika geometrii zobrazowania radaro-
wego moze powodowac réwniez powstanie zja-
wiska cienia radarowego (ryc. 18). Jest to ob-
szar, do ktérego w ogodle nie dociera wigzka
promieniowania, poniewaz jest zasloniety przez
inne obiekty terenowe. Wystepuje on na bardzo
stromych stokach odwréconych od radaru (cien
aktywny), ktérych nachylenie jest wicksze niz
kat réwny (90° — 0), gdzie o tc kat nachylenia
anteny w stosunku do zenitu, lub na obszarach
polozonych bezposrednio za nimi (cienn pasyw-
ny). W przypadku ERS-2, sa to katy powyzej
67°, dlatego cien wystepuje tu stosunkowo
rzadko. Jest bardziej charakterystyczny dla
zobrazowan pochodzacych z sensoréw umiesz-
czonych na samolotach, kiére maja nieco inny
kat omiatania terenu przez wiazke radarowa.

Wszystkie te efekty sprawiaja, Ze niezbedne
staje sie przeprowadzenie korekcji geometrycz-
nej takiego obrazu, ktéra umozliwilaby wpaso-
wanie go w odpowiednie odwzorowanie karto-
graficzne.

Zréznicowanie kata i kierunku nachylenia
terenu ma réwniez wplyw na rozdzielczo$é ob-
razu radarowego. Problem ten przybiera naj-
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Ryc. 18. Granice wystepowania réznych typéw cienia na obrazie
radarowym terenu gorskiego (Kropatsch, Strobl, 1990)

Fig. 18. Limits of occurrence of different types of shadow on the radar image
of the mountainous area (Kropatsch, Strobl, 1990)

wigksze rozmiary na obszarach, gdzie stoki sa zwrécone
prostopadle lub prawie prostopadle do kierunku o$wiet-
lania wiazka radarowa. W takich sytuacjach do satelity
dociera w tym samym czasie sygnal z obszaru znacznie
wigkszego niz wynosi nominalna rozdzielczo$¢é obrazu
dla terenu ptaskiego.

Urozmaicona rzezba nie tylko powoduje zmiany
w geometrii zobrazowania, ale ma réwniez wplyw na
amplitude fali docierajacej od obiektu do anteny odbior-
czej. Dzieje sie tak dlatego, ze ilos¢ powracajacego do
anteny promieniowania jest zalezna nie tylko od wlasci-
wosci samych obiektow, ale réwniez od kata, pod jakim
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zostaja o$wietlone. Wieksza czeS¢ docierajacego do
obiektu promieniowania rozpraszana jest pod katem,
pod jakim do niego dotarta. Dlatego obiekty, ktére sa
zwrocone w kierunku wiazki radarowej, beda dawaly
zdecydowanie wieksze odbicie, niz obiekty zwrécone
w kierunku przeciwnym. W konsekwencji nawet iden-
tyczne obiekty, ktére powinny na obrazie mie¢ taka
samg sygnature, beda reprezentowane roézng jasnoscia
pikseli, jesli tylko beda znajdowac sie pod réznym katem
w stosunku do kierunku padania wiazki radarowej.
Efekt ten musi zostac¢ skorygowany w procesie korekcji
radiometrycznej.

Jeszcze bardziej skomplikowana sytuacja ma miejs-
ce na obszarach nakladania sie sygnahlu. Jesli sygnatl
dociera do anteny z kilku punktéw jednoczesnie, to
jasnos¢ przypisana powstalemu pikselowi bedzie réwna
sumie energii odbitych od poszczegdlnych punktow
w terenie. Informacji tej nie da sie juz rozdzieli¢, wiec
nawet po korekcji geometrycznej, gdy piksele wroca na
wlasciwe sobie miejsce, nie beda nadawaly sie¢ do jakiej-
kolwiek interpretacji. Kazdy z nich bedzie bowiem re-
prezentowal jasnosé rowng sumie energii odbitej od
wszystkich tych obiektéw, ktére zostaly zarejestrowane
w tym samym czasie. Dlatego na wszystkie tereny, na
ktorych wystepuje efekt nakladania jest naktadana
maska, w celu wylaczenia ich z dalszego procesu prze-
twarzania i interpretacji.

KOREKCJA GEOMETRYCZNA OBRAZU RADAROWEGO

Obraz radarowy terenu gorskiego wymaga przeprowa-
dzenia skomplikowanego procesu geometryzacji. Ponie-
waz dostepny w Zakladzie Teledetekcji Srodowiska Uni-
wersytetu Warszawskiego program Erdas Imagine w wer-
sji 8.3. nie zawiera niezbednych do tego celu narzedzi,
prace t¢ autor musial wykona¢ w Instytucie Geodezji
i Kartografii. Postuzyly do tego celu programy autorstwa
Krystyny Stankiewicz, napisane na potrzeby rozprawy
doktorskiej pod tytulem Metoda przetwarzania mikrofalo-
wych zdjeé satelitarnych terenow o urozmaiconej rzezbie
z wykorzystaniem numerycznego modelu terent'. Progra-
my te zostaly zintegrowane do wspoéipracy z modulami
programu Erdas Imagine (Stankiewicz, 1998a).

Do przeprowadzenia korekcji radiometrycznej po-
trzebne sa dwa typy danych. Jedne z nich to informacje
obrazowe i nieobrazowe pozyskane przez radar SAR.
Dane nieobrazowe znajduja si¢ w nagltowku kazdej sce-
ny radarowej. Zawieraja one bardzo istotne informacje
na temat wektorow polozenia i predkosci satelity, czasu
rejestracji skrajnych i srodkowej linii obrazu itp. Dru-
gim typem danych jest numeryczny model terenu. Do-
starcza on szczegélowych informacji na temat uksztal-
towania terenu rozpraszajacego sygnal radarowy. Od
jego dokladnosci zalezy przede wszystkim jako$¢ prze-

' Opis przebiegu korekcji geometrycznej i radiometrycznej zostat
sporzadzony na podstawie tej pracy oraz artykulu pod tym samym
tytulem i tego samego autorstwa, zamieszczonego w Pracach Instytutu
Geodezji i Kartografii.
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prowadzonej korekcji. By uzyskaé¢ dobre wyniki, jego
rozdzielczosé powinna byé co najmniej réwna rozdziel-
czoéci obrazu radarowego (Brown i in., 1999).

Pierwszym etapem korekcji geometrycznej jest przy-
gotowanie danych z numerycznego modelu terenu. Sa
one niezbedne do okreslenia dokladnej odleglosci po-
miedzy satelita a kazdym punktem terenu. Aby mozna
bylo przeprowadzié t¢ operacje w sposob poprawny, ko-
nieczne jest przedstawienie wspéirzednych punktéw na
powierzchni Ziemi i wspoélrzednych toru lotu satelity
w tym samym ukladzie odniesienia. W celu uproszcze-
nia rachunkéw dane z numerycznego modelu terenu
sprowadza si¢ do ukladu odniesienia stosowanego w ob-
liczeniach satelitarnych, a nie na odwrét. Stuzy do tego
celu program NMTXYZ2, ktéry przelicza wspélrzedne
wszystkich punktéw zdefiniowanych przez NMT do uk-
ladu (elipsoidy) WGS 84. W wyniku tego procesu tworzy
si¢ tréjwarstwowa mapa wspoélrzednych X, Y, Z, ktéra
jest podstawowym elementem obliczern w procesie geo-
metryzacji. Dodatkowo program ten tworzy jeszcze mape
BL zawierajaca wartosci szerokosci B i dlugosci geodezyj-
nej L, wyznaczone dla elipsoidy odniesienia. Jest ona
niezbedna w pézniejszym procesie korekcji radiometrycz-
nej, poniewaz na jej podstawie oblicza sie skladowe wer-
sora lokalnej normalnej do powierzchni elipsoidy odniesie-
nia.

Kolejnym etapem pracy jest przygotowanie do korek-
¢ji danych radarowych. Informacje obrazowe zostaly
zaimportowane modulem importowym programu Erdas
Imagine, natomiast dane z nagtéwka za pomoca pro-
gramu ERCEOSMOD. Jest to modyfikacja udostepnia-
nego przez ESA programu ERCEOS, stuzacego do od-
czytu danych zawartych w naglowku sceny radarowej.
Ro6zni sie od niego tym, ze wyciaga tylko te informacje,
ktore sa niezbedne w procesie geometryzaciji.

Tak przygotowane dane musza zosta¢ nastepnie ze
soba zintegrowane. Nalezy przyporzadkowaé poszcze-
golne elementy numerycznego modelu terenu odpowia-
dajacym im pikselom obrazu PRI. Aby to uczyni¢ nalezy
dla kazdego obiektu na powierzchni Ziemi okresli¢ czas,
w ktérym znajdowal sie¢ w minimalnej odleglosci od sa-
telity oraz poda¢, jaka to byta odleglosé. Stuzy do tego
program RANGETAU.

Wykonuje on w tym celu szereg bardzo istotnych
operacji. Aproksymuje orbite, w sposéb iteracyjny wy-
znacza zasieg ukosdny i czas zerowego efektu Dopplera
dla kazdego piksela mapy XYZ. Wyznacza wektory pred-
kosci i polozenia satelity odpowiadajace rejestracji po-
szczegblnych linii obrazu SAR. Sktadowe tych wektorow
zapisuje nastepnie w pliku RVSat. Zajmuje sie réwniez
wyznaczaniem relacji pomiedzy zasiggiem ukosnym
i naziemnym oraz miedzy czasem azymutalnym a nu-
merem linii obrazu SAR. W wyniku tych operacji pow-
staje kilka map. Z punktu widzenia korekcji geomet-
rycznej najistotniejsza jest dwuwarstwowa mapa 1J,

2 Wszystkie programy wymienione w tym podrozdziale sg autorstwa
Krystyny Stankiewicz.
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Ryc. 19. Mapa topograficzna z naniesionymi wybranymi liniami stalego zasiggu i statego czasu, pochodzacymi z mapy 1J
Fig. 19. Topographical map with selected lines of constant range and constant time deriving from Map IJ
1 — linie statego zasiegu, 2 — linie stalego czasu; 1 — the lines of constant range, 2 — the lines of constant time

zawierajaca numery linii i kolumn obrazu SAR odpowia-
dajace poszczegolnym pikselom mapy XYZ.

Rycina 19 przedstawia mape topograficzna z nanie-
sionymi na nia wybranymi liniami stalego azymutu
(kolor zielony) i liniami statego zasiegu (kolor fioletowy)
pochodzacymi z mapy IJ. Bardzo dobrze charakteryzuja
one stopien znieksztalcenia obrazu przed geometryza-
cja. Sa na nim zupelnie proste i odpowiadaja poszcze-
golnym rzedom i kolumnom tamtego obrazu.

Jak wida¢, linie stalego azymutu nie ulegly zbyt
duzym odksztalceniom, co Swiadczy o niewielkich zabu-
rzeniach geometrii w plaszczyznie azymutalnej. Do naj-
wiekszych znieksztalcen doszlo w plaszczyznie Dopple-
ra. Przebieg linii stalego zasiegu jest w spos6b wyrazny
zalezny od uksztaltowania terenu. Najwicksze zaburze-
nia w ich przebiegu wystepuja na najbardziej stromych
grzbietach gorskich, szczegélnie w obszarze nakiadania.
Odchylaja sie tam w kierunku od satelity. Czasami two-
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rza nawet osobne zamkniete petle. Sa to rejony, w kt6-
rych informacja zbierana jest z wielu punktéw jedno-

czesénie, czasem z zupelnie przeciwleglych stokéw gérs-:

kich. Rozmycia linii w duze czerwone plamy reprezen-
tuja powierzchnie prostopadte lub prawie prostopadie
do oswietlajacej je wiazki radarowej. Na tych terenach
sygnat dochodzi z duzej powierzchni w tym samym czasie,
co wigze sie z silnym spadkiem rozdzielczoSci.

Oprécz mapy lJ w procesie tym powstaje réowniez
mapa SR, zawierajaca dhugoéci wektora zasiegu ukos-
nego. Wraz z nia jest ona niezbedna do stworzenia maski
zakladanej p6zniej na obszary, na ktérych wystepuje
efekt naktadania. Dalsze produkty sa niezbedne do
korekcji radiometrycznej. Nalezy do nich czterowar-
stwowa mapa RT, zawierajaca wartosci czasu zerowego
efektu Dopplera oraz trzy skladowe wektora zasiggu
ukosnego dla kazdego piksela mapy XYZ.

Ostatni etap korekcji geometrycznej jest przeprowa-
dzany w programie RESAM, ktory dokonuje ponownego
prébkowania obrazu SAR na podstawie mapy IJ. W wy-
niku jego dzialania powinien powstaé zgeometryzowany
obraz radarowy. Czesto tak sie jednak nie dzieje. By
wpasowac obraz w mape, wymagane jest zwykle przesu-
nigcie go o kilka lub kilkana$cie pikseli. Fragment sceny
przetwarzany w tej pracy wymagal przesunigcia w pio-
nie o 10 pikseli, co zostalo zinterpretowane przez
K. Stankiewicz jako pomyltka w podaniu czasu rejestra-
¢ji sceny. Przesuniecie o 10 pikseli odpowiada bledowi
réwnemu okolo 0,02 sekundy.

Wielkos$é¢, o jaka nalezy przesunaé obraz wyznacza
sie zazwyczaj na podstawie punktéw kontrolnych, czyli
takich, ktére moga by¢ w sposdb pewny zlokalizowane
zaréwno na obrazie radarowym jak i na numerycznym
modelu terenu. Najczesciej sa to krawedzie lasu, skrzy-
zowania drég lub inne dobrze widoczne obiekty. Proble-
mem przy korekcji tego obrazu byt catkowity brak pew-
nych punktéw kontrolnych. Na powierzchni lodowca nie
ma punktéw charakterystycznych, widocznych wyraz-
nie na obrazie i jednocze$nie zaznaczonych na mapie.
Nie nadaja sie do tego celu réwniez szczyty goérskie,
poniewaz wszystkie znajduja sie w obszarze, na ktérym
dziala efekt nakladania. Okreslenie ich polozenia jest
zatem niemozliwe. Stosunkowo najlepszym odniesie-
niem moglaby by¢ linia brzegowa. Jej zaleta polega na
tym, ze lezy na jednej wysokos$ci i nie ulega w zwigzku
z lym znieksztalceniom geometrycznym. Jednakze na
tej scenie jest ona w wielu miejscach niewidoczna.

Ostatecznie jako punkt odniesienia potrakiowano
niewielki fragment linii brzegowej, znajdujacy sie po
zachodniej stronie grzbietu Luciakammen u stép szczy-
tu Gravinnetoppen oraz drugi, lezacy na zachéd od
lodowca Hansa u wylotu doliny Revdalen. Sa to jedyne
fragmenty wybrzeza, ktdre zarejestrowaly sie wyraznie
na obrazie radarowym. W pierwszym przypadku bylo to
mozliwe gléwnie ze wzgledu na jego zdecydowany cha-
rakter w terenie oraz polozenie u stép zbocza zwrécone-
go w kierunku od radaru, dzieki czemu nie znalazt sie
w obrebie obszaru nakladania pasywnego. Drugi frag-
ment wybrzeza jest plaski. Zaréwno wody fiordu, jak

D. Zidtkkowski

i samo wybrzeZe maja w tym fragmencie obrazu bardzo
podobny wspdlczynnik wstecznego rozproszenia. Mimo to
sama linia brzegowa rysuje sie¢ do$¢ wyraznie. Polozenie
tych linii na zgeometryzowanym obrazie zgadza sie bardzo
dobrze z ich przebiegiem na numerycznym modelu terenu.
Poniewaz oba dos¢ krétkie fragmenty linii brzegowej znaj-
duja sic w dolnej czesci obrazu i nie ma zadnych innych
punktéw kontrolnych na pozostalym obszarze, potwier-
dzajacych poprawnos¢ wykonanego procesu, zdecydowa-
no si¢ na jeszcze kilkakrotne powtérzenie geometryzacii,
przesuwajac za kazdym razem obraz o kilka pikseli w réz-
nych kierunkach. Jednak za kazdym razem uzyskany
efekt byl gorszy od obrazu opisanego powyzej.

Rycina 20 przedstawia obraz radarowy po korekcji
geometrycznej. Zwraca na nim uwage przede wszystkim
bardzo silne rozciagniecie stokéw zwrdéconych w kierun- '
ku radaru, ktére na obrazie przed geometryzacja byly
widoczne jako bardzo jasne waskie pasy.

Na rycinie 21 na obraz radarowy nalozona zostala
maska przykrywajaca obszary wszystkich typéw nakta-
dania. Sklada si¢c ona z trzech koloréw. Srodkowy bor-
dowy reprezentuje obszary naktadania aktywnego, zas
pozostale dwa — to obszary pasywne. Szczegélna uwage
nalezy zwroci¢ na kolor zélty. Jest to obszar pasywny
znajdujacy sie blizej rzutu toru lotu satelity. Poréwnujac
go z numerycznym modelem terenu zauwazymy, Ze jest
to teren w zasadzie ptaskiego lodowca, na ktérym prawie
w og6le nie dochodziloby do znieksztalceri, gdyby nie
znajdowal sie w bezposredniej bliskoSci stromych sto-
kéw. W skrajnym przypadku, mniej wigcej w potowie
dhugoscilodowca Mithlbachera rejon ten zajmuje prawie
polowe szerokosci lodowcea, czyli okolo jednego kilome-
tra! Tak duzy obszar pasywny jest wynikiem z jednej
strony niewielkiego zenitalnego kata nachylenia anteny
radarowej na satelicie ERS-2, z drugiej zas bardzo nie-
korzystnego kierunku przebiegu gléwnych stokéw gor-
skich w stosunku do oswietlajacej je wiazki radarowe;j.
Poniewaz sa one do siebie wzajemnie niemal prostopad-
te, plaszczyzna Dopplera przebiega prawie doktadnie
w poprzek gléwnych lodowcéw i grzbietéw gorskich, po-
wodujac tym samym najwicksze z mozliwych znieksztat-
ceni. Gdyby byly one do siebie wzajemnie réwnolegle,
informacje ze stromych grzbietéw gorskich nakladatyby
si¢ w wiekszosci na inne obszary stokdw, dzigki czemu
prawie cala powierzchnia stosunkowo ptaskich glow-
nych lodowc6w nadawalaby sie do interpretacji.

Przy dokladniejszym przyjrzeniu sie zasiegowi granic
maski natozonej na obraz zauwazymy, ze nie pokrywa
sie¢ ona dokladnie z przebiegiem jasnych obszaréw re-
prezentujacych tereny z efektem nakladania. Jest to
wynikiem zbyt duzej niedokladnosci wykonanego nu-
merycznego modelu terenu oraz niedokladnej geomet-
ryzacji obrazu. Fragmenty maski prostopadie do osi
lodowca przy jego czole reprezentuja stromy Kklif czola
lodowcow. Nie pokrywa sie ona z miejscami widocznym
czotem lodowca na obrazie SAR. Jest to réznica, jaka
nastapila w polozeniu czét pomiedzy rokiem 1990 (stan
aktualnosci numerycznego modelu terenu) oraz czasem
rejestracji obrazu radarowego w 1995 roku.
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Ryc. 20. Obraz radarowy po korekcji geometrycznej, 1:135 000
Fig. 20. Radar image after geometric correction, 1: 135 000

KOREKCJA RADIOMETRYCZNA OBRAZU RADAROWEGO

Amplituda obrazu radarowego jest bardzo silnie uza-
lezniona od kierunku padania wiazki mikrofalowej na
powierzchnie Ziemi. Dzieje sie tak, poniewaz znajdujace
si¢ na niej obiekty nie maja zazwyczaj charakteru po-
wierzchni lambertowskiej. oS¢ rozpraszanej przez nie
energii zmienia si¢ w zaleznosci od kierunku, dlatego
wielkos$¢ wspolczynnika wstecznego rozproszenia, ktéra
jest rejestrowana na obrazie mikrofalowym jest bardzo
silnie uzalezniona od uksztaltowania powierzchni roz-

praszajacej. W rezultacie identyczne obiekty moga da-
wa¢ inny wspoélczynnik wstecznego rozproszenia, jesli
tylko beda si¢ znajdowaly pod réznym katem w stosun-
ku do padajacej na nie wiazki. Zjawisko to przyczynia
si¢ do zacierania istotnych informacji na temat obrazo-
wanych powierzchni, dlatego musi zosta¢ wyeliminowa-
ne przed rozpoczeciem jakiejkolwiek interpretacji obra-
zu radarowego. Korekcja radiometryczna sprowadza si¢
w zasadzie do wyznaczenia dla kazdego piksela obrazu
kata pomiedzy kierunkiem oswietlania powierzchni
przez wiazke radarowa a kierunkiem lokalnej normalnej
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Ryc. 21. Obraz radarowy po korekcji geometrycznej z maska nalozona na obszary nakladania sie sygnatu, 1:135 000: 1 — pierwszy obszar
naktadania pasywnego, 2 — drugi obszar naktadania pasywnego, 3 — obszar naktadania aktywnego

Fig. 21. Radar image after geometric correction with mask imposed on the areas of overlapping signals (1:135 000): 1 — first area of passive overlay.

2 — second area of passive overlay. 3 — area of active overlay

do powierzchni, a nastepnie do skorygowania wartosci
wspélczynnika wstecznego rozproszenia za pomoca
pewnego wspotczynnika korekcyjnego, ktérego wielkos¢
zmienia sie¢ w zaleznosci od wielko$ci rozwarcia tego
kata. Podobnie jak w przypadku korekcji geometrycz-
nej, sytuacje nalezy rozpatrzy¢ oddzielnie w dwoch kie-
runkach, osobno w ptaszczyznie Dopplera, oraz osobno
w plaszczyznie azymutalnej. Wspolczynnik korekcji ra-
diometrycznej w kierunku zasiegu jest iloczynem ska-

larnym wersora o kierunku wektora zasiegu ukosnego
oraz wersora o kierunku wektora, bedacego rzutem lo-
kalnej normalnej na ptaszczyzne Dopplera:

Coso, = Vl

%

R

gdzie:

Cosgp, — wspotczynnik korekcji radiometrycznej w kie-
runku zasiegu,
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IV?— wersor o kierunku wektora bedacego rzutem lokal-
nej normalnej na plaszczyzne Dopplera,
— wersor zasiegu ukosnego.

Natomiast wspotczynnik korekcji w kierunku azy-
mutalnym jest iloczynem skalarnym wersora o kierun-
ku lokalnej normalnej oraz wersora bedacego jej rzutem
na plaszczyzne azymutalna:

Coso, = N? N
gdzie:
Cosp, — wspdlczynnik korekcji w kierunku azymutal-
nym,
{— wersor o kierunku wektora bedacego rzutem lokal-
nej normalnej na plaszczyzne azymutalna,
— wersor o kierunku lokalnej normalnej.

Calkowity wspélczynnik korekcji K(¢,, ¢, mozna

wyrazi¢ wzorem:

K(9, . 9g) = sin23° / (sing, - cosgy)

Korygowanie obrazu o kat 23° jest wynikiem takiego
nachylenia wiazki radarowej w stosunku do zenitu.

Korekcja radiometryczna w calosci zostala przepro-
wadzona za pomocg modulu Spatial Modeler programu
Erdas Imagine. Praktycznie wszystkie potrzebne do tego
celu dane zostaly wczesniej wytworzone w procesie geo-
metryzacji obrazu radarowego. Mapa RT zawiera infor-
macje na temat wszystkich trzech skltadowych wektora
zasiegu ukosnego, natomiast jego dlugoscé jest zapisana
na mapie SR. Mapa skladowych lokalnej normalnej do
powierzchni powstala w wyniku przetworzenia w pro-
gramie NORMAL danych o uksztaltowaniu powierzchni
zawartych na mapie XYZ. Pozostale informacje o wekto-
rach predkosci i potozenia satelity dla kazdej linii obra-
zu, niezbedne do wyznaczenia kierunku rzutu lokalnej
normalnej na plaszczyzne Dopplera i plaszczyzne azy-
mutalng zawarte sg w pliku RVSat.

Zanim przystapiono do korekcji radiometrycznej na-
lezalo przeprowadzi¢ redukcje plamkowania. Szum ten,
powstaly w wyniku interferencji miedzy soba wiazki
radarowej, ktéra po odbiciu od terenu traci spéjnosé
fazowa, bardzo utrudnia klasyfikacje i interpretacije ob-
razu radarowego. Poniewaz filtry do redukcji plamkowa-
nia znajdujace sie w programie Erdas Imagine przysto-
sowane sg do obraz6éw przedstawiajacych natezenie syg-
nalu, nalezalo zamieni¢ najpierw obraz amplitudy syg-
nalu na jego natezenie. Zabieg ten polega na podniesie-
niu tego pierwszego do kwadratu. Redukcji plamkowa-
nia dokonano filtrem Lee-Sigma w oknie 9 x 9 pikseli,
ktére uznano za optymalne. Filtrowanie obrazu mniej-
szymi oknami nie usuwalo szumu w sposéb wyrazny,
wieksze okna natomiast przyczynialy si¢ do zbyt duzego
spadku rozdzielczo$ci obrazu radarowego.

Wielu autoréw jest zdania (Adam i in., 1997), ze
redukcja plamkowania powinna byé przeprowadzona
przed korekcja geometryczna. Przemawia za tym fakt,
Ze usuwajac szumy przed przystapieniem do jakiegokol-
wiek przetworzenia obrazu, nie wlacza sie ich do dalsze-
go procesu. Dzigki temu nie sa one przyczyna powsta-
wania bledéw w dalszych etapach pracy. W tym przy-

37

padku zdecydowano sie jednak na kolejnos$é odwrotna.
Nalezy bowiem pamicta¢ o tym, Zze w obrazie niezgeo-
metryzowanym obok siebie moga znajdowac si¢ piksele,
ktére wcale nie musza reprezentowac obiektow lezacych
obok siebie w terenie. Dokonanie u$rednienia pomiedzy
nimi réwniez prowadzi do zafalszowan. Praktycznie zad-
ne z tych dwéch mozliwych podejsé nie jest idealne
1 kazde prowadzi do powstania bledéw w obrazie.

Na rycinie 22 widoczny jest obraz mikrofalowy po
redukcji plamkowania i po przeprowadzeniu peinej ko-
rekcji radiometrycznej. Wida¢ wyraznie, Ze jest on zde-
cydowanie bardziej czytelny od obrazu tylko po korekgeji
geometrycznej. Plamkowanie zostalo w sposéb istotny
zmniejszone, lecz nie wyeliminowane. Nie mozna bylo
jednak zastosowaé wiekszego okna, poniewaz redukcja
szumu prowadzi rowniez do coraz wiekszej utraty istot-
nych danych o powierzchni lodowcéw. Filtry do redukcji
plamkowania, ktére znajduja sie¢ w programie Erdas
Imagine, sa stosunkowo prostymi filtrami usredniajacy-
mi. Niestety stosowanie ich do redukeji plamkowania
powoduje réwniez zacieranie informacji zwigzanej z ce-
chami badanej powierzchni.

Mimo przeprowadzenia korekcji radiometrycznej
jasnosé poszcezegblnych czesSci obrazu wyglada tak samo
jak przed korekcja. Tylko na niewielkich fragmentach
obszaru mozna zaobserwowaé¢ pewne zmiany. Stoki
zwrécone w kierunku radaru sa nadal bardzo jasne. Ich
ton praktycznie nie ulegt zmianie. To, ze korekcja zosta-
la zastosowana mozina zaobserwowaé¢ w zasadzie tylko
przegladajac si¢ statystyce obrazu. Taki rezultat byl
oczywiScie oczekiwany. Nalezy pamictaé, ze zastosowa-
nie korekcji radiometrycznej ma sens tylko w miejscach,
gdzie nie wystepuje efekt nakladania i kazdy piksel
reprezentuje odbicie od jednego tylko obiektu. W pozosta-
lych rejonach, gdzie naklada sie echo odbite od wielu
punktéw terenowych, wspoélczynnik korekcji radiomet-
rycznej jest zbyt staby, by mégl przyniesé jakikolwiek efekt.

Na obrazie po redukcji plamkowania i korekcji ra-
diometrycznej widoczny jest réwniez szum w postaci
czarnych niewielkich plamek, znajdujacy si¢ praktycz-
nie na calym obrazie. Trudno jest wyjasnié jego pocho-
dzenie. Przed redukcja plamkowania szumy byly na tyle
duze, ze niemozliwe jest ocenié, czy znajdowal si¢ on juz
w obrazie przed przeprowadzeniem korekcji i nie udato
sie go wyeliminowac, czy tez powstal w poézniejszym
procesie przetwarzania. Jego rozmieszczenie na calym
obrazie jest praktycznie réwnomierne, dlatego nie wy-
daje sie, by mégt by¢ w jakis sposéb zwigzany z obrazo-
wana powierzchnia.

Proces klasyfikacji i analiza uzyskanych
wynikéw

Klasyfikacja i interpretacja zdje¢ lotniczych

Klasyfikacje zdjecia postanowiono wykonaé na pod-
stawie kompozycji zlozonej z czterech wytworzonych
wczesniej obrazow: drugiej skltadowej gléwnej, kontrastu
kanaléw niebieskozielonego i podczerwieni oraz obu ob-
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Ryc. 22. Obraz radarowy po korekcji geometrycznej, radiometrycznej i redukcji plamkowania, 1:135 000
Fig. 22. Radar image after geometnic and radiometric correction and speckle reduction, 1:135 000

razéw przedstawiajacych odcien zdjecia, powstalych
w wyniku transformacji RGB na IHS.

Trening systemu zostal przeprowadzony metoda
nadzorowana. Polega ona na wybraniu przez uzytkow-
nika pewnych poél treningowych, grup pikseli, ktére
beda reprezentowaé poszczegélne formy pokrycia tere-
nu. Na ich podstawie system komputerowy identyfikuje
wszystkie pozostate piksele i okresla ich przynaleznosé
do tej klasy, dla ktoérej wykazuja najwieksze prawdopo-
dobiernstwo. Trening nadzorowany wymaga od analityka
znajomosci obszaru z badan terenowych lub innych
zrodel typu zdjecia, mapy, by mogl wybraé te grupy

pikseli, ktére na pewno reprezentuja dana forme pokry-
cia terenu. Rycina 23 przedstawia kompozycje zlozona
z trzech z czterech kanaléw, na podstawie ktérych byty
wybierane sygnatury do klasyfikacji. Niemozliwe byto
wykonanie tego na podstawie badan terenowych, ponie-
waz ze wzgledu na duza zmiennos¢ polozenia stref
glacjalnych w ciggu roku, musialyby one by¢ przepro-
wadzone w terminie, w jakim zostaly zrobione zdjecia.
Zdecydowano si¢ na wyréznienie pigciu pdl treningo-
wych, majacych odmienne charakterystyki spektralne,
ktére powinny odpowiadaé poszczegélnym strefom glacjal-
nym. Sam proces klasyfikacyjny przeprowadzono meto-
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Ryc. 23. Kompozycja barwna: R — kontrast kanatu niebieskozielonego i podczerwieni ((1 + 3)/(1- 3)), G — odcien zdjecia powstaly w wyniku
transformacji RGB na IHS kanaléw 3, 2, 1, B — odcien zdjecia powstaly po transformacji RGB na IHS kanatéw 1, 2, 3

Fig. 23. Coloured composition: R — contrast between blue-green channel and infra-red ((1+3)/(1-3)), G — hue of image deriving from RGB transformation
on IHS channels 3, 2 and 1. B — hue of image deriving from RGB transformation on IHS channels 1, 2 and 3

da maksymalnej wiarygodnosci, w ktérej przynaleznosé
piksela do odpowiedniej klasy jest okreslana na podsta-
wie wielkosci prawdopodobienstwa.

Wyniki klasyfikacji sa przedstawione na rycinie 24.
Mozna zauwazy¢ bardzo duza zgodnos$¢ pomiedzy wyni-
kowa klasyfikacja a kompozycja, na podstawie ktorej
zostata wykonana. Swiadczy to o dobrym przetworzeniu
obrazu przed klasyfikacja, co przejawia sie w wyraznym
wyodrebnieniu poszczegélnych stref oraz o skutecznosci
zastosowanej metody klasyfikacyjnej.

Jednakze najistotniejszym problemem jest zgodnos¢
wytworzonych klas z rzeczywistym ich zasiegiem w te-
renie. Poniewaz autor pracy nie mial mozliwosci pobytu
w rejonie Hornsundu, wyniki klasyfikacji musialy zos-
ta¢ skonsultowane z osoba znajaca bardzo dobrze teren
badan. Wedlug J. Jani®, bardzo dobrze odzwierciedlaja
one rzeczywisty przebieg stref $nieznych na lodowcu
Hansa wraz z jego bocznymi basenami glacjalnymi oraz
na lodowcu Paierla (w przypadku tego ostatniego na

zdjeciu widoczny jest jedynie fragment strefy ablacyj-
nej).

Zupemie inny natomiast jest uklad stref na lodowcu
Werenskiolda. Obecno$é na obrazie w gornych partiach
lodowca, nawet powyzej 500 m n.p.m., obszaréw ozna-
czonych jako strefa ablacyjna, nie ma zupelnie swojego
uzasadnienia w terenie.

Powstale bledy wydaja sie by¢ rezultatem bardzo
duzego zenitalnego kata padania promieni stonecznych
w stosunku do powierzchni lodowca. Badania przepro-
wadzone na Antarktydzie (Wendler, Kelley, 1988) wyka-
zaly, ze wielkos¢ odbicia w zakresie widzialnym i bliskiej
podczerwieni jest bardzo mocno zalezna od kata pada-
nia promieni stonecznych, w przypadku bardzo niskiego
polozenia Slorica nad horyzontem (ponizej 10°). Ponie-

3 Profesor dr hab. Jacek Jania, glacjolog, pracuje na Wydziale Nauk
o Ziemii Uniwersytetu Slaskiego, Od 1972 roku uczestnik wielu wypraw
polarnych na Spitsbergen w rejon fiordu Hornsund.
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Ryc. 24. Obraz klasyfikacyjny: 1 — strefa $niegu suchego, 2 — strefa perkolacji, 3 — strefa $niegu mokresgo, 4 — strefa papki $nieznej
i lodu natozonego, 5 — strefa lodu biekitnego, 6 — obszary niesklasyfikowane

Fig. 24. Classifying image: 1 — zone of dry snow, 2 — percolation zone, 3 — zone of wet snow, 4 — zone of slush and superimposed ice, 5 — zone of

blue ice, 6 — unclassified areas

waz zdjecie lodowca bylo robione nieco po godzinie 9
rano, Stonice znajdowalo si¢ jeszcze stosunkowo nisko.
Dodatkowo ze wzgledu na zachodnia ekspozycje lodow-
ca bylo niemal bezposrednio za nim, a wiec jego rzeczy-
wista wysokos¢ nad horyzontem zostala dodatkowo
pomniejszona o kat nachylenia lodowca. W efekcie mogta
ona by¢ bardzo niewielka i w polaczeniu z mikrorzezba
lodowca, przyczyni¢ sie do uzyskania odmiennych war-
tosci odbicia. Poniewaz w niniejszej pracy odbicie spek-
tralne nie bylo korygowane ze wzgledu na kat padania
promieni stonecznych, wyjasnienie tych niezgodnos$ci
nalezy uzna¢ jedynie za hipoteze wymagajaca potwier-
dzenia przez odpowiednie badania.

Z tego powodu interpretacja glacjologiczna obrazu
zostala ograniczona do lodowca Hansa. Stosunkowo
najmniejszy obszar zajmuje na nim strefa $niegu suche-
go (rézowy kolor). Wystepuje ona praktycznie tylko

w najwyzszych partiach, powyzej 450 m n.p.m., bocz-
nych basenéw glacjalnych. Wyréznienie strefy $niegu
suchego nie stoi w sprzecznosci z poprzednim stwier-
dzeniem, w ktérym napisano, ze na lodowcach spitsber-
genskich ona nie wystepuje i na calej powierzchni moze
dochodzi¢ do topienia $niegu. Wyrézniona tutaj strefa
jest w rzeczywistoSci gérna czescia strefy perkolacji.
Poniewaz jednak sa to bardzo strome fragmenty lodow-
ca, niewielkie iloSci stopionej wody wsiakaja natych-
miast w jego glebsze warstwy, natomiast powierzchnia,
od ktoérej odbicie jest zarejestrowane na zdjeciu, jest
zupelnie sucha.

Nieco inna sytuacja ma miejsce w przypadku granicy
pomiedzy strefa perkolacji i $niegu mokrego. W rzeczy-
wistosci przebiega ona pod powierzchnia lodowca,
a wiec jest niewykrywalna przez sensory dzialajace
w zakresie widzialnym i bliskiej podczerwieni. Granica



Analiza przydatnosci danych tetedetekcyjnych...

ta, jak i wszystkie inne wyréznione w procesie klasyfi-
kacji i interpretacji, w tym przypadku odnosi si¢ do
zmian uwilgocenia powierzchniowej warstwy sniegu.

Przebieg kolejnych stref jest juz bardzo skompliko-
wany i nieregularny. Mimo tego, ze na obrazie mozna
znalez¢ charakterystyczne nastepstwo wystepowania po
sobie poszczegdlnych stref, jednak bardzo czesto widac
réwniez fragmenty powierzchni zajete przez rézne rodza-
je éniegu, ktoére znajduja sie poza zasiegiem ich ciaglego
wystepowania. W przypadku tak plaskiego lodowca, jak
lodowiec Hansa mozemy zauwazy¢, iz przedzialy wyso-
kosci, w jakich wyst¢puja poszczegdélne strefy mocno na
siebie zachodza. Ich rozklad wydaje si¢ byé bardziej
uzalezniony od kata nachylenia powierzchni lodowca
oraz jego lokalnej topografii niz od wysokosci nad po-
ziom morza.

Zaleznoéé pomiedzy typem $niegu a katem nachyle-
nia jest szczegdlnie wyrazna w zasiegu strefy perkolacji
(kolor zotty). Poza bardzo niewielkimi fragmentami gléw-
nego jezora lodowca w gérnej czesci zdjecia, wystepuje
ona praktycznie tylko w jego bocznych basenach: Tuv-
breen, Delleggbreen i Staszelisen. Jej dolna granica
przebiega odpowiednio na wysokosciach ckoto 200, 250
1 300 m n.p.m. Choé w przypadku kazdego z tych base-
now jest inna, jednak zawsze korczy sie w miejscu
polaczenia z gtéwnym jezorem, gdzie nastepuje znaczne
zmniejszenie kata nachylenia powierzchni.

Ponad potowe gléwnego jezora lodowca zajmujg stre-
fy sniegu mokrego (kolor czerwony) i strefa papki éniez-
nej. W sposdéb nieciagly mozna je jednak spotkaé
rowniez w bocznych basenach lodowca. Przedzialy wy-
sokosci, na jakich wystepuja sa bardzo podobne. Strefa
$niegu mokrego rozcigga sie od okoto 250 m n.p.m. do
najwyzszych fragmentoéw gléwnego jezora widocznych
na tym zdjeciu, czyli do 400 m n.p.m. Dolna granica
wystepowania papki $nieznej znajduje sie na okoto 200 m
n.p.m. ale mozna jg spotkaé¢ nawet na wysokosci okolo
350 m n.p.m.

Stopien uwilgocenia $niegu na gléwnym jezorze wy-
daje sie by¢ uzalezniony przede wszystkim od lokalnej
topografii i zwiazanym z nia przebiegiem potokéw supra-
glacjalnych. Sg one na obrazie klasyfikacyjnym bardzo
dobrze widoczne. Sg to niebieskie cienkie linie, wyraznie
rysujace si¢ na tle oznaczonej na zielono strefy papki
$nieznej. Wida¢ wyraZznie, ze zasieg tej ostatniej jest
bardzo mocno uzalezniony od ukladu potokéw. W stre-
fie $niegu mokrego potoki supraglacjalne praktycznie
nie wystepuja. Bardzo malo jest ich w strefie ablacyjne;j
lodowca, poniewaz ging one pod powierzchnia w licz-
nych studniach lodowcowych. Na obrazie klasyfikacyj-
nym sa one w tej strefie niewidoczne, poniewaz dostaly
taka sama sygnatur¢ jak 16d biekitny.

Kolorem niebieskim na obrazic klasyfikacyjnym za-
znaczony zostal obszar wystepowania lodu lodowcowego
strefy ablacyjnej. Granica jego zasiegu przechodzi mniej
wiecej na wysokosci 200 m n.p.m. Niemniej jednak
jeszcze nizej mozna znalez¢ niewielkie obszary, bedace
pozostatosciami nie do konca wytopionej papki $niezne;j.
Wysokos$¢ polozenia na zdjeciu linii oddzielajacej strefe
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ablacyjna od obszaru akumulacji lodowca $wiadczy
o tym, ze mimo dobrego wyksztalcenia sie juz poszcze-
gblnych stref, do konca sezonu jest jeszcze stosunkowo
daleko. W roku 1990 linia réwnowagi bilansowej prze-
biegala na wysokosci 380 m n.p.m. {Jania, Hagen,
1996).

Podczas procesu przetwarzania obrazu i klasyfikacji
nie udalo si¢ wyodrebni¢ jako osobnej klasy sirefy lodu
nalozonego. Wystepuje ona pod jednakowa sygnatura
razem ze strefa papki $nieznej. Zdjecie zostalo wykona-
ne w polowie sierpnia. O tej porze roku 16d natozony nie
wystepuje jeszcze w sposéb ciagly. Jego obecnosé ma
charakter epizodyczny. Moze z powrotem topié sig
i przyjmowac¢ postaé papki $nieznej, do ktérej jesl bar-
dzo podobny.

Klasyfikacja i interpretacja obrazu radarowego

Przetworzenie obrazu do takiej postaci, jaka zostata
opisana w poprzednim rozdziale nie bylo wystarczajace do
przeprowadzenia na nim udanej klasyfikacji cyfrowej. Pod-
jeto kilka préb sklasyfikowania obrazu metoda nienadzo-
rowana, jednakze zadna z nich nie dala pozytywnych
rezultatéw. Gléwnym tego powodem byt szum, jaki uwi-
docznit sie na obrazie po przeprowadzeniu korekcji radio-
metrycznej i redukcji plamkowania. Stanowil on zazwyczaj
odrebna klase rozproszona po calej powierzchni obrazu.
Przeprowadzenie klasyfikacji utrudniala réwniez niedo-
kladna geometryzacja obrazu. Préby klasyfikacyjne prze-
prowadzono nie na calym obszarze zdjecia, ale tylko na
tych fragmentach, na ktérych nie wystepuje efekt nakla-
dania. Pozostale obszary wycieto z obrazu za pomoca opi-
sanej juz wezesniej maski. Niestety ze wzgledu na niezbyt
dokladna geometryzacje, na obrazie pozostaly fragmenty
obszarow z efektem nakladania, ktére réwniez przyczynity
sie do utrudnienia klasyfikacji.

Dlatego podjeto kolejne préby uczytelnienia obrazu,
zadne z nich nie przyniosly jednak znaczacej poprawy.
Dalsze proby redukeji szumoéw i uczytelniania zobrazo-
wania powodowaly jednoczesnie znaczaca utrate istot-
nych informacji o terenie. Dostepne w programie Erdas
Imagine proste filtry do usuwania szumoéw nie sg w sta-
nie wygtadza¢ obrazu tylko w obrebie obszaréw jedno-
rodnych. Réwniez algorytmy klasyfikacyjne, opierajace
si¢ jedynie na badaniu jasnosci pikseli nie sprawdzaja
si¢ najlepiej, gdy stosuje sie je do klasyfikacji obrazéw
mikrofalowych. Trudnosci te spowodowaly, ze zdecydo-
wano si¢ poprzestac¢ jedynie na wizualnej interpretacji
obrazu.

Juz na pierwszy rzut oka wida¢, ze zobrazowanie
mikrofalowe dostarcza znacznie mniejszej ilosci infor-
macji niz obrazy wykonane w widmie widzialnym i pod-
czerwieni. Jego interpretacja jest rowniez zdecydowanie
trudniejsza, szczeg6lnie jesli nie dysponuje sie dobra zna-
jomoscia terenu lub innymi teledetekcyjnymi materia-
fami pomocniczymi wykonanymi w innych zakresach
widma elektromagnetycznego. Autor tej pracy jako po-
moca moégl sie postuzyé jedynie zdjeciami lotniczymi
z 1990 roku. Z uwagi jednak na duza réznice w czasie
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ich rejestracji oraz duza zmienno$¢ w polozeniu stref
glacjalnych w ciagu roku, mogly one by¢ pomocne w in-
terpretacji obrazu mikrofalowego jedynie w stopniu mi-
nimalnym.

Mimo tych wszystkich trudnosci udalo si¢ jednak
zaobserwowac pewne cechy charakterystyczne powierz-
chni lodowcéw. W dolnej czesci lodowea Hansa widocz-
ne sg wyraznie dwie ciemniejsze plamy (ryc. 22). Poréw-
nujac ich polozenie z dokladng mapa lodowca mozemy
zauwazyC, ze leza one raczej w zaglebieniach terenu.
Przez obszary te przeplywaja réwniez potoki supragia-
cjalne, co pozwala polaczy¢ ich istnienie na obrazie ze
wzrostem uwilgocenia powierzchniowych warstw gnie-
gu. Sa one prawdopodobni pozostalo$ciami papki sniez-
nej w strefie ablacyjnej. Ich polozenie pokrywa sie row-
niez z niektérymi takimi pozostaloSciami, widocznymi
na zdjeciach lotniczych. Z uwagi jednak na rejestracje
obrazu radarowego w pézniejszym terminie okresu ab-
lacji, zajmuja one na nim znacznie mniejsze obszary.
Podobnego typu ciemniejsze plamy wystepuja réwniez
u zbiegu lodowca Hansa i Delleggbreen. Przez ten frag-
ment lodowca réwniez przeplywaja potoki supraglacjalne.

W wyzszych partiach lodowcoéw, zwlaszcza lodowca
Paierla, mozna zaobserwowaé podluzne ciemne pasy
o kierunku réwnoleglym do kierunku splywu lodowca.
One réwniez wydaja sie by¢ zwiazane ze zwickszeniem
uwilgocenia $niegu. Ich przebieg pokrywa sie mniej
wiccej ze znajdujacymi sie w tamtym rejonie lodowca
podiuznymi wybrzuszeniami terenu. Réznica nachyle-
nia ich przeciwleglych stokéw moze dochodzi¢ wedlug
J. Jani (informacja ustna) do okoto 10°. Stanowia one
bariere dla wiatréw wiejacych w tym rejonie gléwnie
z kierunku wschodniego. Powoduja one wywiewanie
$niegu ze stokéw nawietrznych i redeponowanie ich po
stronie zawietrznej. Po stronie nawietrznej pozostajacy
snieg jest suchy i mocno przewiany, lub tez w nizszych
partiach zostaje wywiany calkowicie, odslaniajac po-
wierzchnie lodu, dajacego dosé¢ silny wspélczynnik
wstecznego rozproszenia. Po drugiej stronie grzbietu
odklada sie duza ilos¢ Sniegu, ktéry ze wzgledu na
wysoka zawarto$¢ wody w stanie cieklym powoduje bar-
dzo niskie rozproszenie wsteczne. Nie mozna pominaé
réowniez faktu, ze stoki zawietrzne sa zwrécone w kie-
runku od oéwietlajacej je wiazki radarowej, a wiec syg-
nal jest ostabiany dodatkowo z powodu zwiekszonego
kata padania wiazki. Te nieréwnosci terenu nie zostaty
uwzglednione w numerycznym modelu terenu, a wiec
nie zostaly réwniez zniwelowane podczas korekcji radio-
metrycznej. Ze wzgledu na stosunkowo niewielkie réz-
nice kata nachylenia przeciwleglych stokéw efekt ten nie
ma duzego znaczenia i nie moze by¢ przyczyna powsta-
nia tak duzych réznic wspoélczynnika wstecznego roz-
proszenia, niemniej jednak poglebia réznice wynikle
z odmiennych wlasciwosci $niegu po obu stronach
grzbietu.

Rowniez pozostale czesdci lodowcea nie daja zupelnie
jednolitej intensywnosci sygnalu. Zmienia si¢ on w spo-
s6b nieznaczny, aczkolwiek wyrazny. Zaréwno na lo-
dowcu Hansa, jak i Mihlbachera dolne partie lodowca
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sa nieco jasniejsze od gérnych. Jest to zwigzane naj-
prawdopodobniej ze stosunkowo wiekszym wstecznym
rozproszeniem od szorstkiej powierzchni lodu bigkitne-
go w strefie ablacyjnej. Na lodowcu Hansa jej przebieg
nie jest wyrazny i trudno jest wyznaczy¢ w sposob jedno-
znaczny granice pomiedzy tym obszarem a nieco ciem-
niejszymi strefami $nieznymi. W goérnej czesci lodowca
Hansa réwniez wystepuja ja$niejsze fragmenty, np. na
wysokosci okolo 350 m n.p.m. Ten podluzny pas o jas-
niejszym odbiciu pokrywa si¢ z obszarem o dos$¢ silnym
uszczelinieniu lodowca. Zdecydowanie wyrazniejszy jest
przebieg tej granicy na lodowcu Muthlbachera. Znajduje sie
ona mniej wiecej na wysokosci 350 m n.p.m. i pokrywa sie
z zalamaniem terenu, na ktérym lodowiec zmienia nieco
swdj kat nachylenia.

Nieco inny rozklad wstecznego rozproszenia mozemy
zaobserwowa¢ na lodowcu Paierla. Tutaj najjasniejszy
obszar znajduje sie na wysokosci okoto 200-300 m n.p.m.
naprzeciwko wylotu lodowca Perlebreen. Tu rowniez
znajduje si¢ strefa ablacyjna. Nieco ciemniejszy fototon
najnizszej partii lodowca Paierla wydaje si¢ by¢ zwigzany
z jego bardzo silnym uszczelinieniem w tym rejonie.
Caly lodowiec na tej wysokosci jest pociety ogromnymi
szczelinami poprzecznymi, ktére sa réwnolegle do
oswietlajacej je wigzki radarowej. Moze to powodowacé
gubienie sie we wnetrzu szcezelin znacznej czgsSci sygnalu
i w konsekwencji prowadzi¢ do nizszego wspélczynnika
wstecznego rozproszenia.

W przypadku wszystkich trzech lodowcow, a szcze-
gélnie na lodowcéw Paierla i Mihlbachera mozemy za-
obserwowacd rozjasnienie odbicia w ich najwyzszych
partiach, gdzies powyzej 450-500 m n.p.m. Sg to juz
wysokosci, na ktorych wystepuje strefa perkolacji i $nie-
gu suchego. Zwickszenie wspélczynnika wstecznego
rozproszenia moze by¢ tutaj spowodowane znacznym
spadkiem uwilgocenia s$niegu, lub tez silniejszym odbi-
ciem od znajdujacych sie wewnatrz strefy perkolacji
gruczoldw i soczewek lodowych.

Oprocz cech samej powierzchni lodu bardzo dobrze
widoczna jest na obrazie réwniez duza morena boczna
po wschodniej stronie lodowca Hansa. Lodowiec pokryty
jest w tym miejscu szorstkim dla tej diugosci fali gruzem
morenowym, powodujacym bardzo silne wstecznie roz-
proszenie. Ciemny ton przy czole lodowca Hansa jest
prawdopodobnie wynikiem lustrzanego odbicia od spo-
kojnych w tym miejscu wéd zatoki Biatego NiedZwiedzia.
W przeciwienstwie do tego niewielkiego fragmentu, mocno
pofalowane wody pozostalej czesci fiordu daja wysoki
wspélczynnik wstecznego rozproszenia. Polozenie czot
wszystkich trzech lodowcow jest na obrazie do$¢ dobrze
widoczne.

Generalnie nalezy stwierdzié¢, ze sam obraz radarowy
jest bardzo trudny do interpretacji, jesli do pomocy nie
dysponuje sie materialami wykonanymi w widzialnej
lub podczerwonej czescl widma. Mimo to mozliwe jest
zaobserwowanie obszaréw lodowca, cechujacych sie od-
miennym wspolczynnikiem wstecznego rozproszenia,
ktére mozna powigza¢, cho¢ w sposéb nie do konca
pewny, z poszczegblnymi cechami powierzchni lodow-
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¢cow, np. ze zmianami uwilgocenia, szorstkoscilub uszcze-
linienia w przypadku stref lodowych. Nie mniej jednak
niemozliwe jest wydzielenie konkretnych granic, ktére
w sposéb pewny mozna by odniesé do poszczegélnych
stref glacjalnych. Interpretacje utrudnia niezbyt dobre
uczytelnienie obrazu. Réznice jasnosci sygnalu uzyska-
nego od réznych obszaréw nie sa zbyt duze i czesto nie
przekraczaja zmiennosci wielkosci sygnalu zwiazanej
z plamkowaniem nawet po jego redukcji.

Wnioski

Niniejsza praca miala na celu zbadanie przydatnosci
spektrostrefowych zdjec lotniczych i obrazéw mikrofalo-
wych do badan nad wyréznianiem stref glacjalnych na
subpolarnych lodowcach otoczenia Hornsundu. W swietle
przeprowadzonych prac mozna stwierdzi¢, ze spektro-
strefowe zdjecia lotnicze wykonane w odpowiednim ter-
minie, tj. w okresie mocno juz zaawansowanego sezonu
ablacji lub na jego zakonczenie, sa bardzo dobrym
materialem teledetekcyjnym stluzacym do tego celu. Mo-
ga by¢ traktowane, jako podstawowe zrédlo informacii,
niemniej jednak ich poprawna interpretacja wymaga
znajomosci terenu badan. Ze szczegdlna ostroznoscia
nalezy podchodzi¢ do interpretacji tych fragmentéw lo-
dowcéw, ktérych powierzchnia jest oswietlana przez
promienie stoneczne pod bardzo duzymi katami zenital-
nymi, co zdarza sie stosunkowo czesto w wyzszych sze-
rokosciach geograficznych. Po odpowiednim cyfrowym
wzmocnieniu i uczytelnieniu zdje¢, mozna na ich pod-
stawie wydzieli¢ praktycznie wszystkie wystepujace na
Spitsbergenie strefy glacjalne. Ze wzgledu na bardzo
niewielki kat nachylenia lodowcéw spitsbergenskich,
ich przebieg jest wielce skomplikowany i nieregularny.
Wydaje sie by¢ uzalezniony nie tylko od wysokosci
terenu nad poziomem morza, ale przede wszystkim od
kata nachylenia powierzchni oraz lokalnej topografii
lodowca. Niewielkie obszary zajete przez poszczegdlne
strefy mozna spotkaé¢ réwniez poza zasiegiem ich ciag-
lego wystepowania. Zmiany stopnia uwilgocenia $niegu
bardzo mocno koreluja z przebiegiem potokéw supra-
glacjalnych oraz z rozmieszczeniem studni lodowco-
wych.

Duza niedogodnoscia przy wykorzystaniu zdjeé lot-
niczych w badaniach glacjologicznych jest zaleznos¢ od
warunkéw pogodowych i sporadycznosé wykonywania
nalotéw. Nie pozwalaja one na prowadzenie systema-
tycznych badan.

Przeszkody te moga by¢ pokonane przez zastosowa-
nie obrazéw radarowych, zawieraja one jednak zdecydo-
wanie mniejsza ilo$é informacji. Ich poprawna interpre-
tacja jest znacznie trudniejsza i powinna byé podparta
bardzo dobra znajomoscia terenu lub posiadaniem do-
datkowych materialéw obrazowych, wykonanych w in-
nych zakresach widma. Jest ona niemozliwa bez prze-
prowadzenia wczesniej dlugiego i skomplikowanego
procesu usuwania znieksztalcenn geometrycznych i ra-
diometrycznych wlasciwych obrazom mikrofalowym. Do
tego celu niezbedny jest bardzo dokladny i aktualny

43

numeryczny model terenu. Problem ten jest szczegdlnie
istotny w przypadku obszaréw glacjalnych, zwlaszcza
lodowcow uchodzacych do morza, ze wzgledu na bardzo
duze zmiany zachodzace w ich geometrii. By mozliwe
bylo przeprowadzenie udanej klasyfikacji, niezbedne sa
nowoczesne i bardzo wyrafinowane narzedzia stuzace
do usuwania szuméw, ktore umozliwiaja takie wygla-
dzenie obrazu, ktére nie powoduje jednoczesnie utraty
istotnych informacji o obrazowanej powierzchni. Brak
takich narzedzi byt gtéwna przyczyna, ktéra uniemozli-
wila przeprowadzenie udanej klasyfikacji cyfrowej na
wykorzystanym w tej pracy fragmencie sceny radarowe;j.

Interpretacja wizualna wykazala, ze na obrazie rada-
rowym wykonanym pod koniec sezonu ablacji nie jest
mozliwe jednoznaczne wyréznienie poszczegélnych stref
glacjalnych. Pozwala ona jednak na wydobycie pewne;j
ilosci informacji o lodowcu, zwiazanych gléwnie ze zmia-
nami jego uwilgocenia. Stosunkowo najlepiej na obrazie
widoczne sg rejony wystepowania Sniegu o najwyzszym
stopniu uwilgocenia. Natomiast obszar ablacji oraz in-
nych stref $nieznych o mniejszej zawartosci wody daja
bardzo podobny wspoéiczynnik wstecznego rozproszenia.

Uzyskanie tak stabych wynikéw interpretacji uza-
sadnia stwierdzenie, ze obrazy radarowe z korica sezonu
ablacji, wykonane w jednym zakresie czestotliwosci
i w jednej polaryzacji, nie moga by¢ podstawowym zréd-
lem informacji do badania obszaréw glacjalnych. Ponie-
waz jednak rejestrujac obraz w zakresie mikrofalowym,
dostarczaja nieco innej informacji o terenie niz obrazy
w widmie widzialnym i bliskiej podczerwieni, moga sta-
nowi¢ dobry material pomocniczy i uzupeiajacy.
Szczegdlnie interesujace moga sie okazaé efekty zasto-
sowania nowoczesnych metod fuzji obrazéw mikrofalo-
wych oraz wykonanych w widmie widzialnym i podczer-
wieni, np. poprzez laczenie obrazéw z satelitow ERS
i Landsat. Taka mozliwo$¢ istnieje réwniez w przypadku
poludniowego Spitsbergenu. Istnieje bowiemn prawie
bezchmurna w obszarze Hornsundu scena z satelity
Landsat, zarejestrowana niecale dwa tygodnie po czasie
pozyskania wykorzystanej tutaj sceny radarowej. Potg-
czenie obu typow danych moze byé kolejnym bardzo
interesujacym etapem prac nad wyréznianiem metoda-
mi teledetekcyjnymi stref glacjalnych w rejonie potud-
niowego Spitsbergenu.
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