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A b s t r a c t. Sea level changes provoked by multiple forcings that act in a wide range of time
scales attracted human interest for several millennia. However, the bases of modern under-
standing of this phenomenon and its quantitative expression were achieved during the last two
centuries. At present, owing to a series of altimetric observations made by 4 satellite missions
in the last 30 years, the mean sea level (MSL) rise calculated for the whole Earth is estimated to
be 3–3.5 mm per year, with at least half of this value being attributable to human-induced cli-
mate warming. About 125,000 years ago, during the last interglacial (Eemian) that was
warmer than the current period, the MSL was about 5 m higher than today. Approximately
116,000 years ago, the sea level began to decline as a result of gradual cooling of the climate

that led to glaciation, which in the Northern Hemisphere had a climax at 20–30 ka BP. The transition from the last glacial maximum to

the current warm period, covering the last 20,000 years, includes the transfer of about 35 � 106 km3 of water from melting ice caps of the

Northern Hemisphere to the oceanic reservoir, causing an increase in sea level of about 130 m. The average rate of MSL rise was about

10 mm per year, although over the last seven millennia, the MSL rising rate dropped to about 1–1.5 mm per year. These changes are

considered representative of the natural variability of the Earth's climate system over the past 2 million years.
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Ostatnie dziesiêciolecia s¹ najcieplejsze w prawie
200-letnim okresie rejestrowania temperatury powietrza na
Ziemi, a wed³ug Miêdzyrz¹dowego Zespo³u ds. Zmian Kli-
matu przy ONZ (IPCC) to cz³owiek ponosi bezpoœredni¹
odpowiedzialnoœæ za ten stan rzeczy. Na skutek spalania
paliw kopalnych i wyrêbu lasów zawartoœæ dwutlenku
wêgla w atmosferze wzros³a w ci¹gu ostatnich 150 lat o 45%
w stosunku do naturalnego maksimum, jakie nast¹pi³o w
czasie ostatniego miliona lat (Oliva, Fernandez, 2020).
Je¿eli proces ten nie zostanie zatrzymany, do 2100 r. œred-
nia temperatura na powierzchni Ziemi podniesie siê przy-
najmniej o 1,5oC, a byæ mo¿e i do 4oC (IPCC, 2019).

Jedn¹ z konsekwencji ocieplenia klimatu s¹ zagro¿enia
narastaj¹ce na przybrze¿nych obszarach mórz i oceanów,
spowodowane podnoszeniem siê poziomu wody w tych
akwenach (Hinkel i in., 2014; Martinez i in., 2016). Czêœ-
ci¹ naszej medialnej codziennoœci sta³y siê spektakularne
obrazy domów spadaj¹cych do morza w strefie przybrze¿-
nej, pogr¹¿anie siê atoli na Pacyfiku i Oceanie Indyjskim,
powodzie na ulicach D¿akarty, znikanie pla¿ w Brazylii
i cofanie siê klifów ba³tyckich. Nic dziwnego, ¿e precyzyj-
ne informacje o tempie wzrostu poziomu wód oceanu œwia-
towego s¹ niezbêdne do opracowania strategii zarz¹dzania
strefami nadbrze¿nymi, które s¹ zasiedlone przez ponad 2
miliardy ludzi.

Polska ma szczególnie istotne powody do opracowania
d³ugoterminowej polityki zarz¹dzania stref¹ brzegow¹
morza, poniewa¿ nadbrze¿na strefa Ba³tyku jest zbudowa-
na z nieskonsolidowanego i ³atwo erodowalnego osadu,

przez co linia l¹du szybko cofa siê na skutek wzrostu
poziomu wód morskich oraz zmniejszenia dop³ywu osa-
dów rzecznych, które s¹ przechwytywane przez zapory
wodne.

Wodne zasoby œwiata s¹ zgromadzone w trzech po-
³¹czonych ze sob¹ rezerwuarach: wód oceanicznych (96%
zasobów), wód kontynentalnych (1%) i lodowym (3%).
Ten ostatni stanowi¹ g³ównie czapy lodowe Antarktyki
oraz Grenlandii. Ocenia siê, ¿e ca³kowite stopnienie tych
mas lodu mog³oby podnieœæ poziom œwiatowego oceanu
o 76 m. Transfer wody z jednego rezerwuaru do drugiego
nie jest jedyn¹ przyczyn¹ wahañ poziomu morza.

Lokalnie obserwowany poziom morza, który intuicyj-
nie rozpoznajemy jako pozycjê lustra wody w stosunku
do ustalonego punktu odniesienia, zwykle po³o¿onego
na wybrze¿u, zale¿y g³ównie od czterech czynników:

� zmian objêtoœci zbiornika oceanicznego;
� pionowych ruchów powierzchni l¹du lub dna mor-

skiego;
� iloœci wody zawartej w ka¿dym z trzech wymienio-

nych rezerwuarów wody;
� temperatury wody, której wzrost powoduje rozprê-

¿enie wody i zwiêkszenie jej objêtoœci.
Do wymienionych czynników do³¹cza siê jeszcze dzia-

³anie wielu procesów stosunkowo krótkotrwa³ych, w tym
zwi¹zanych ze stanem atmosfery, retencj¹ opadów atmo-
sferycznych na l¹dzie (a szczególnie z huraganami tropikal-
nymi) oraz z ziemskim polem grawitacyjnym, utworzonym
g³ównie przez przyci¹ganie Ksiê¿yca i S³oñca (Pugh, 1987).

820

Przegl¹d Geologiczny, vol. 68, nr 11, 2020

1 Centre for Marine and Environmental Research (CIMA), Faculty of Science and Technology, University of Algarve, Campus
de Gambelas, P-8005-139 Faro, Portugal; tboski@ualg.pt

2 Pañstwowy Instytut Geologiczny – Pañstwowy Instytut Badawczy, ul. Rakowiecka 4, 00-975 Warszawa; andrzej.wilamow-
ski@pgi.gov.pl

A. WilamowskiT. Boski

ARTYKU£Y INFORMACYJNE



Lokalnie istotn¹ rolê mog¹ odgrywaæ pionowe
ruchy powierzchni Ziemi, spowodowane tekto-
nik¹, izostazj¹ lub kompakcj¹ osadów. Efektem
takich procesów s¹ dziœ np. zalane wod¹ przed-
mieœcia Bangkoku (ryc. 1), czyli wzniesionej w
delcie rzeki Chao Phraya (Menam) stolicy Tajlan-
dii. Intensywna eksploatacja wód gruntowych w
tym rejonie spowodowa³a subsydencjê obszaru
delty, co w po³¹czeniu z globalnym wzrostem
poziomu morza doprowadzi³o do podtopienia
peryferii miasta (Phien-Wei i in., 2006).

Poziom morza zmienia siê w bardzo szerokim
zakresie skali czasowej: od sekund (falowanie) do
milionów lat (dynamika kier kontynentalnych),
a nak³adanie siê na siebie z³o¿onych procesów
sprawczych powoduje, ¿e ich badanie jest skom-
plikowane. Szczególne wymagania stawia siê
danym iloœciowym wykorzystywanym do usta-
lania tzw. œredniego poziomu morza (SPM),
wyznaczanego do celów kartograficznych i geo-
dezyjnych, oraz do prognozowania wzrostu SPM
na podstawie modeli matematycznych.

HISTORIA OBSERWACJI POZIOMU MORZA
I ZRÓD£A INFORMACJI

Bior¹c pod uwagê du¿¹ czêstotliwoœæ p³ywów mor-
skich (dwa razy na dobê) oraz ich spory zakres pionowy
(metry), nie jest zaskakuj¹ce, ¿e zjawisko to by³o pierw-
szym rodzajem zmian wysokoœci lustra wody morskiej
analizowanym przez cz³owieka (Pugh, 1987). Po raz
pierwszy w historii ludzkoœci struktury portowe dostoso-
wano do p³ywów ok. 3 tys. lat p.n.e. Dokonano tego w
Indiach, w osadzie Lothal w pobli¿u dzisiejszego miasta
Ahmedabad. Brak znacz¹cych p³ywów na Morzu Œród-
ziemnym wyjaœnia natomiast zaskoczenie i trudnoœci,
jakich kampaniom wojskowym Aleksandra Wielkiego i Ju-
liusza Cezara nastrêcza³y przyp³ywy i odp³ywy Oceanu
Indyjskiego oraz Atlantyckiego. Okresowoœæ p³ywów i ich
zale¿noœæ od faz ksiê¿yca zosta³y opisane ok. 300 r. p.n.e.
przez Seleukosa z Babilonii i trzy wieki póŸniej w dzie³ach
wielkich historyków i geografów rzymskich: Strabona i Pli-
niusza Starszego (Roller, 2015). Jednak na wspó³czesne wy-
jaœnienie zjawiska p³ywów, jako wyniku przyci¹gania ksiê-
¿ycowego i s³onecznego, nauka musia³a zaczekaæ przesz³o
tysi¹c lat. Zaproponowa³ je Johannes Kepler (1571–1630),
nara¿aj¹c siê na sprzeciw wspó³czesnych mu myœlicieli,
np. Galileusza, który nigdy nie zaakceptowa³ tego t³uma-
czenia i wrêcz je oœmiesza³ (Koestler, 1959). Pó³ wieku
póŸniej teoria p³ywów Keplera zosta³a sformalizowana
przez Izaaka Newtona (1642–1727), a nastêpnie opisana
przez Williama Whewella (1794–1866) z zastosowaniem
metody analizy matematycznej Laplace’a (1749–1827).

Henry R. Palmer skonstruowa³ w 1831 r. pierwszy
wskaŸnik rejestruj¹cy wielkoœæ p³ywów – zainstalowano
go w porcie londyñskim. Prace Whewella, w wyniku któ-
rych powsta³y tabele p³ywów dla Zjednoczonego Króle-
stwa, kontynuowa³ Kelvin. Stworzy³ on urz¹dzenie, zwane
maszyn¹ predykcji p³ywów, bêd¹ce w rzeczywistoœci
mechanicznym komputerem, którego mechanizm polega³
na pracy wielokr¹¿ków i kó³ zêbatych (Cartwright, 2000).
W drugiej po³owie XIX w. kilkadziesi¹t wskaŸników p³y-
wowych umieszczono w pobli¿u g³ównych portów Europy,

USA i Australii, aby wspomóc nawigacjê handlow¹ b¹dŸ
do celów wojskowych.

Funkcja p³ywomierza polega na rejestrowaniu amplitu-
dy przyp³ywów i odp³ywów oraz okreœlaniu na tej podsta-
wie œredniego poziomu morza (SPM) w nawi¹zaniu do
sta³ego punktu odniesienia na l¹dzie. Te punkty odniesie-
nia, z przypisan¹ im wartoœci¹ „zero” poziomu morza,
sta³y siê kluczowym elementem rozwoju krajowych syste-
mów geodezyjnych i kartograficznych. SPM wyznaczony
t¹ metod¹ pokrywa siê z geoid¹, czyli powierzchni¹, na
której przyci¹ganie ziemskie ma tê sam¹ wartoœæ.

Nowy rozdzia³ badañ nad wysokoœci¹ zwierciad³a
mórz rozpocz¹³ siê w 1978 r., kiedy USA umieœci³y na orbi-
cie oko³oziemskiej satelitê SEASAT. Satelita ten, mimo ¿e
po 106 dniach ucich³ z niewiadomych przyczyn, dostarczy³
pierwszych danych o ukszta³towaniu powierzchni oceanu
œwiatowego, dostosowuj¹cego siê do zró¿nicowania si³y
ciê¿koœci. Po 14 latach przerwy regularne pomiary wy-
sokoœci zwierciad³a morza w stosunku do powierzchni
elipsoidy wzorcowej Ziemi rozpocz¹³ w 1992 r. francus-
ko-amerykañski satelita TOPEX/Poseidon. Przez ponad 13
lat zainstalowane na nim dalmierze laserowe dokonywa³y
systematycznych pomiarów altymetrycznych (tj. poziomu
powierzchni morza w stosunku do powierzchni elipsoidy
wzorcowej) z dok³adnoœci¹ � 3,5 cm. Kontynuacjê tej misji
z wci¹¿ rosn¹c¹ precyzj¹, zapewni³y satelitarne misje
NASA we wspó³pracy z ESA: Jason I, II i III (Niedzielski,
Kosek, 2011).

Informacji na temat poziomu mórz przed drug¹ po³ow¹
XIX w. dostarczaj¹ obserwacje geologiczne i archeolo-
giczne. Natomiast wiedzê, ¿e epoki lodowcowe na pó³kuli
pó³nocnej przyczyni³y siê do zmian ca³kowitej objêtoœci
wody w oceanach, zawdziêczamy szwajcarskiemu natura-
liœcie Luisowi Agassizowi (1807–1873). Jednak dopiero
od drugiej po³owy ubieg³ego stulecia, wraz z rozwojem
technik izotopowych umo¿liwiaj¹cych obliczanie wieku
ska³ lub osadów i znalezisk archeologicznych oraz iloœci
lodu na powierzchni Ziemi, dane o poziomach morza w
dziejach geologicznych (w czasie setek tysiêcy i milionów
lat) zaczê³y nabieraæ znaczenia iloœciowego. Dziêki temu
mo¿liwe jest odtworzenie poziomu mórz w ci¹gu ostatnie-
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Ryc. 1. Delta rzeki Chao Phraya (Menam) na przedmieœciach Bangkoku w Taj-
landii, zatopina w wyniku sumowania siê lokalnej subsydencji i eustatycznego
wzrostu poziomu morza. Fot. T. Boski
Fig. 1. Delta of the Chao Phraya River (Menam) in the suburbs of Bangkok,
Thailand, floded due to combined effect of local subsidence and eustatic MSL.
Photo by T. Boski



go miliona lat z dok³adnoœci¹ do 1 metra, a w ci¹gu ostat-
nich 120 tys. lat – 1 decymetra.

WYNIKI SATELITARNYCH OBSERWACJI
ZMIAN POZIOMU MORZA

– OSTATNIE 30 LAT

Zintegrowane dla ca³ego globu wyniki serii obserwacji
altymetrycznych, wykonanych przez 4 misje satelitarne,
wskazuj¹, ¿e trend wzrostu poziomu morza w ostatnich
dekadach wynosi 3,1 mm/rok (ryc. 2). Jest to tendencja uœred-
niona, nieuwzglêdniaj¹ca wahañ klimatycznych i zwi¹zanych
z nimi zmian iloœci wody w jej trzech g³ównych rezerwu-
arach (oceany, lodowce, wody œródl¹dowe). Na podstawie
tych obserwacji nie dowiemy siê na przyk³ad, ¿e deszczo-
wy rok w Australii spowodowa³ przeniesienie znacznych
mas wody do œrodkowej, bezodp³ywowej czêœci kontynen-
tu, a co za tym idzie spadek poziomu wód oceanicznych
(Llovel i in., 2010).

ZMIANY POZIOMU MORZA
REJESTROWANE OD PO£OWY XIX W.

NA PODSTAWIE WSKAZAÑ P£YWOMIERZY

Analiza zarejestrowanych serii p³ywowych sta³a siê
z biegiem czasu g³ównym narzêdziem do badania krótko-
trwa³ych oscylacji poziomu morza, wywo³anych zmianami
ciœnienia atmosferycznego, tsunami i tektonik¹, ale tak¿e
do œledzenia zmian w skali lat i dziesiêcioleci. Analiza tych
rejestrów, obejmuj¹cych ostatnie dwa stulecia, jest skoor-
dynowana miêdzynarodowo przez Sta³y Serwis Œredniego
Poziomu Morza (PSMSL) w Anglii. Pomimo trudnoœci,
jakie sprawia korelacja poziomu morza w punktach obser-
wacyjnych rozproszonych po ca³ym œwiecie, rejestry
p³ywomierzy wskazuj¹ na przyspieszenie podnoszenia siê
zwierciad³a oceanów od pocz¹tku XX w., zbie¿ne w czasie
z gwa³townym wzrostem emisji gazów o efekcie cieplar-
nianym i ocieplaniem siê klimatu, a zatem spowodowane
przez dzia³alnoœæ cz³owieka. Œrednia prêdkoœæ wzrostu

poziomu morza w ubieg³ym stuleciu wynosi 1,8 mm/rok,
jednak wykazuje tendencjê do przyspieszenia w latach
1993–2009 do 3,1 mm/rok (Jevrejeva i in., 2014). Wzrost
ten nie odzwierciedla zmian poziomu morza w pasie
wysokich szerokoœci geograficznych na pó³kuli pó³nocnej,
gdzie nastêpuj¹ izostatyczne ruchy wznosz¹ce skorupê
ziemsk¹, spowodowane przez odkszta³cenia po stopnie-
niu ostatniego l¹dolodu.

ZMIANY POZIOMU MORZA
W CI¥GU OSTATNICH 125 TYS. LAT

– WYNIKAJ¥CE Z DANYCH GEOLOGICZNYCH

Instrumentalne pomiary zmian poziomu morza, któ-
rych dok³adnoœæ wci¹¿ roœnie, obejmuj¹ bardzo krótki
okres w stosunku do skali czasowej procesów kontro-
luj¹cych objêtoœæ wody oceanicznej. Geologiczny zapis
tych zmian (w tym tak¿e wskaŸniki izotopowe) œwiadczy
o tym, ¿e podczas ostatniego interglacja³u eemskiego

(ok. 125 tys. lat temu), który by³ okresem cie-
plejszym ni¿ czasy nam wspó³czesne, œredni
poziom oceanu by³ od 4 do 9 m wy¿szy ni¿
obecnie. Mniej wiêcej 116 tys. lat temu poziom
morza zacz¹³ siê obni¿aæ na skutek stopniowego
oziêbienia klimatu, doprowadzaj¹cego w rezul-
tacie do zlodowacenia na du¿ym obszarze
pó³kuli pó³nocnej. Maksymalny zasiêg l¹dolód
ten osi¹gn¹³ ok. 20–30 tys. lat temu, kiedy to
zaj¹³ powierzchniê ~5,5 mln km2. W tym czasie
blisko po³owa naszego kraju znajdowa³a siê pod
kilkusetmetrow¹ warstw¹ lodu (Hughes i in.,
2016).

W czasie transformacji klimatu od ostatnie-
go zlodowacenia do obecnego okresu ciep³ego,
obejmuj¹cej ostatnie 20 tys. lat, nast¹pi³ transfer
ok. 35 � 106 km3 wody z topniej¹cych l¹dolodów,
g³ównie skandynawskiego i laurentyjskiego, do
zbiornika oceanicznego. Proces ten zosta³ zre-
konstruowany na podstawie wyników badañ raf
koralowych (Fairbanks, 1998), osadów estu-
aryjnych (Boski i in., 2008) i tarasów morskich
(Lambeck i in., 2001) w ró¿nych czêœciach glo-
bu. Pomimo pewnych ró¿nic w wyliczeniach
mo¿na stwierdziæ, ¿e w skali globalnej topnienie
l¹dolodów doprowadzi³o do podniesienia siê po-

ziomu morza o ok. 120 m i do zalania 36 mln km2 szelfów
kontynentalnych. Uœredniona prêdkoœæ wzrostu poziomu
oceanów pomiêdzy koñcem maksymalnego zlodowacenia
i œrodkowym holocenem wynosi³a ok. 6 mm na rok (ryc. 3).
Prawdopodobnie proces ten odbywa³ siê skokowo i okre-
sowo osi¹ga³ a¿ czterokrotnie szybsze tempo. Ostatni taki
skok, czyli puls wody topnieniowej, wydarzy³ siê 8,5–8,0 tys.
lat temu, powoduj¹c chwilowe oziêbienie klimatu ~ 8,2 tys.
lat temu (Barber i in., 1999). Nast¹pi³o to, kiedy zosta³a
przerwana tama lodowa w rejonie Zatoki Hudsona, zatrzy-
muj¹ca wodê w gigantycznym jeziorze Agassiza, zaj-
muj¹cym wówczas pó³nocn¹ czêœæ USA i po³udniow¹
Kanadê, utworzonym przez wodê nagromadzon¹ z top-
niej¹cego l¹dolodu laurentyjskiego (Godbout i in., 2020).
W ci¹gu nastêpnych 7 tysi¹cleci prêdkoœæ podnoszenia siê
SPM spad³a do ok. 1–1,5 mm/rok i by³a wynikiem ogrze-
wania siê oceanów, a tak¿e dop³ywu wody z lodowców
górskich oraz prawdopodobnie z Grenlandii (Vasskog i in.,
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Ryc. 2. Zmiany œredniego œwiatowego poziomu morza zarejestrowane w trakcie
4 serii obserwacji satelitarnych (dane Uniwersytetu Kolorado – https://sea-
level.colorado.edu)
Fig. 2. Changes in global mean sea level based on 4 series of satellite observations
(based on data from the University of Colorado – https://sealevel.colorado.edu)



2015). Opisane zmiany s¹ uwa¿ane za reprezentatywne dla
naturalnej zmiennoœci systemu klimatycznego Ziemi w
ci¹gu ostatnich 2 milionów lat.

Obecnie tempo eustatycznego wzrostu poziomu morza
na kuli ziemskiej jest szacowane na 3–3,5 mm/rok. Bior¹c
pod uwagê naturaln¹ prêdkoœæ podnoszenia siê SPM w
górnym holocenie (1–1,5 mm/rok), przynajmniej 70%
wspó³czesnego tempa wzrostu poziomu mo¿na przypisaæ
ociepleniu klimatycznemu spowodowanemu przez emisje
gazów cieplarnianych. Na obserwowany wzrost SPM w
równych czêœciach sk³adaj¹ siê: zwiêkszenie objêtoœci
wody morskiej na skutek wzrostu jej temperatury i przyrost
jej masy spowodowany przez topnienie czap lodowych
Grenlandii (Mouginot i in., 2019), Zachodniej Antarktydy
(DeConto, Pollard, 2016; Golledge i in., 2019) oraz lodow-
ców górskich. Szczególnie niepokoj¹ce jest przyspieszenie
utraty masy lodu na Grenlandii, dochodz¹ce ju¿ do 400 mld t
wody rocznie, i przeliczaj¹ce siê na jeden dodatkowy mili-
metr wzrostu poziomu morza rocznie. Nale¿y jednak
zaznaczyæ, ¿e na rocznie uœrednion¹ dla ca³ego globu
prêdkoœæ podnoszenia siê poziomu morza (3,5 mm/rok)
mog¹ siê lokalnie nak³adaæ efekty pionowych ruchów
powierzchni Ziemi. Na przyk³ad u wybrze¿y Finlandii
morze cofa siê, gdy¿ w wyniku kompensacji izostatycznej
l¹d podnosi siê od czasu stopnienia skandynawskiej czapy
lodowej. Odwrotny trend obserwuje siê w okolicach
D¿akarty i Bangkoku (ryc. 1). Wed³ug prognoz Miêdzy-
rz¹dowego Zespo³u ds. Zmiany Klimatu (IPCC) mo¿emy
siê spodziewaæ, ¿e gdy do 2100 r. œrednia temperatura
powietrza na œwiecie wzroœnie o 1,5oC, zwierciad³o mórz
podniesie siê o minimum 50 cm. A wiêc od naszego zacho-
wania w najbli¿szych dziesiêcioleciach bêdzie zale¿eæ
przysz³oœæ stref brzegowych ca³ego globu.

Autorzy dziêkuj¹ za wsparcie badañ naukowych ze œrodków
statutowych PIG-PIB (temat nr 61-2801-1501-00-0) oraz Recen-
zentom – Profesorowi Leszkowi Marksowi i Profesorowi Szymo-
nowi Uœcinowiczowi, a tak¿e i Redakcji za cenne uwagi.
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Ryc. 3. Zmiana œredniego poziomu mórz (SPM) w ci¹gu ostatnich
20 tys. lat (kompilacja na podstawie: Fairbanks, 1989; Bard i in.,
2010; Delgado i in., 2012; Murray-Wallace, Woodroffe, 2014)
Fig. 3. Mean sea level change within the last 20,000 years (com-
pilation based on: Fairbanks, 1989; Bard et al., 2010; Delgado et al.,
2012; Murray-Wallace, Woodroffe, 2014)


