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摘   要

  大气环流与热盐环流( THC)变化之间的因果关系, 是海气相互作用研究领域的一个悬而未决的问题。作者利

用一个全球海气耦合模式- 挪威卑尔根气候模式( BCM )的 300 a积分结果, 讨论了冬季北大西洋涛动( NAO )对海

洋的强迫与热盐环流的年际调整之间的关系。结果发现, 在 NAO 活动的正位相,伴随着中纬度西风带的加强, 北

大西洋拉布拉多海热通量损失剧增,同时海表盐度出现正距平,二者的共同作用, 令表层海水变沉、密度增大,海洋

层结出现不稳定,导致深对流发生。在 NAO 活动达到最强劲状态之后 3 个月,拉布拉多海对流也达到最深。北大

西洋热盐环流强度变化对拉布拉多海对流活动的响应,要滞后 3 a左右。而在年际尺度上, 大西洋的极向热输送变

化和热盐环流的变化则基本是同步的。对流活动对大气存在明显的反馈作用。在对流活动深度达到最大之后 1~

4 个月, 对流热释放令拉布拉多海表层气温明显升高。
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1  引  言

  近年来,北大西洋地区的气候变率问题, 成为气

候研究领域的一个热点话题, 尤以在大西洋沿岸的

欧美国家为甚。原因可归结为二: 北大西洋涛动

(NAO)或北极涛动( AO) 与大尺度经向热盐环流

( THC)的同时存在, 以及北极冰盖面积近年来的减

少。NAO实际上是气团的大尺度跷跷板型的协调

变化,其中心分别位于冰岛低压区和亚速尔高压区。

它是大西洋地区大气活动的主要模态。观测研究已

经证实, NAO对整个北大西洋地区乃至北半球气候

都有重要影响。在高指数年, 冰岛低压偏低, 亚速尔

高压偏强,中纬度西风带加强,从北美东北沿岸到大

不列颠群岛直至斯堪得纳维亚半岛,风暴活动加强。

在低指数年,冰岛低压和亚速尔高压都减弱, 西风带

偏弱,风暴路径从北美东北沿岸,移至拉布拉多海区

域
[ 1~ 5]

。所谓的热盐环流, 主要指大西洋中的一种

强劲的经向翻转环流,它本质上是由海水的温、盐差

异导致的密度梯度驱动的密度流。在太平洋深层,

这种大尺度的翻转流不存在。在北大西洋, 表层暖

水自南向北流, 在高纬度海域,释放出大量的热量,

随后变冷下沉, 在 2 km 以下的深度上,以北大西洋

深层水( NADW)的形式, 转而返回南流[ 6]。这一冷

暖水团的转换使得大西洋的经向热输送非常强劲,

根据观测,在 24bN 这一断面上,大西洋的经向热输

送强度约为 1. 2 PW ( 1 PW= 1015 W) [ 7]。由此不难

发现大西洋 THC在维持当今气候中的重要作用。

THC在气候系统中的重要角色意味着, 一旦其

强度发生变化, 势必造成重要的气候响应。此前关

于 THC的研究,主要集中在 THC 对全球变暖的响

应
[ 8~ 11]

、THC 的自 然 变率 特别 是低 频 变率

等[ 12~ 13]。诸方面的问题实质源自一个初衷, 人们

关心话题的焦点,还是 THC对气候的影响。例如,

在年代际乃至百年际尺度上, THC的变化到底能够

对表层海温( SST )和海洋热输送造成多大的影响?

这是国际气候变率与可预报性研究计划( CLIVAR)

所直接关注的一个议题[ 14]。但是,在热盐环流的研

究上,我们面临着器测资料覆盖面积小、记录时间短

的难题, 这使得这方面的工作主要借助数值模式来

进行。大量的数值模拟研究都证明, 热盐环流的确

存在着固有的、年代际尺度上的低频振荡[ 15~ 21]。

但是围绕着造成这种年代际变率的机制, 目前尚存
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在着异议。例如, Delw orth 和 Greatbatch[ 19]认为他

们模式中的热盐环流的年代际振荡本质上是对大气

强迫的一种响应,而Weaver 和 Valcke
[ 17]
、Cheng

[ 21]

则指出其各自模式中热盐环流的年代际振荡是一种

海气耦合模态。鉴于 NAO 在该地区气候变率中的

主导性作用, 与 THC 有关的任何海气相互作用过

程,都有可能涉及到 NAO活动。Delw orth 和Great-

batch[ 19]推测, NAO的低频振荡可能是驱动 THC年

代际变率的一个重要因子。

在大洋中, 深层水团主要是通过开洋面以及陆

架上的对流活动来形成的。在开洋面上, 深对流主

要发生在一些直径不到 200 km 的小区域范围之

内,而且集中在一些比较特殊的海域。驱动 NADW

形成的一个主要的/泵机0位于北大西洋的拉布拉多
海,在那里已经观测到深对流活动的存在[ 22]。该海

域强烈的海气相互作用, 造成大量的热散失, 同时海

冰形成过程中的盐析作用, 令表层海水盐度大增。

从这一高纬源区开始,较重的表层水下沉,进入大洋

深处,参与大尺度热盐环流的活动。因此,拉布拉多

海的深对流是全球大洋热盐环流的一个非常敏感的

部分。其强度、位置和变率都将直接影响到与 THC

相联系的极向热输送[ 23]、NADW 的路径[ 11]、以及

经向翻转环流的总物质输送量[ 15, 24]。特别需要指

出的是, Wood等
[ 11]
的模拟研究指出,由温室气体增

多引起的全球变暖,将最终导致拉布拉多海的深对

流终止、拉布拉多海流崩溃;在其模式中, 这种情形

发生在 2000~ 2030年。不过, 迄今为止, 观测证据

并没有任何迹象表明拉布拉多海的对流活动有系统

性的减弱。相反, 在经历了 20世纪 60 年代的弱对

流活动阶段之后,受北大西洋涛动的高指数状态的

影响, 20世纪 90 年代的拉布拉多海对流活动持续

增强[ 25, 26]。因此,对流、下沉与热盐环流之间的物

理上的联系,是一尚待深入探讨的重要问题。在这

一研究课题中, 采用等密度垂直坐标的海洋环流模

式可以有所作为
[ 27]
。

考虑到多尺度海气相互作用的基础总是强迫、

响应与反馈,本文的主要目的,是讨论年际尺度上的

NAO强迫、拉布拉多海对流活动、经向热盐环流调

整及与之相关联的极向热输送之间的关系。重点探

讨的是大气活动对 THC 调整的强迫作用, 以及相

关的物理过程。所用的模式是最近由挪威 Nansen

环境与遥感研究中心、卑尔根大学地球物理所联合

发展的 / 卑尔根气候模式0 BCM ( Bergen Climate

Model)。该模式的特色之处是对北大西洋、北冰洋

地区刻画得比较细致。BCM 研制小组最近完成的

300 a耦合积分结果, 是本文分析工作的基础。

本文其它部分安排如下。模式简介及其耦合积

分方案在第 2部分给出。第 3 部分对模式模拟的

NAO和 THC 的基本气候态进行了验证。该部分同

时描述了 BCM 300 a耦合积分中 THC 和 NAO的

基本变率特征。第 4部分是本文的重点, 详细讨论

了 NAO 强迫、拉布拉多海深对流活动、热盐环流调

整及其经向热输送变化之间的时间超前/滞后关系,

以求给出一种因果关系;同时,分析了联系大气强迫

和拉布拉多海对流活动的物理机制。第 5部分是对

本文的总结。

2  模式简介

2. 1  模式概况

BCM 的大气模式部分是所谓的 / ARPEGE/

IFS0模式,它是由法国国家气象局和欧洲中期天气

预报中心联合发展的一个大气环流模式。模式发展

者的初衷是为欧洲气候学界及相关领域的同仁提供

一个/欧洲通用气候模式0 [ 28]
。该模式采用了所谓

的/简约高斯网格0,其思路是随着纬度的增高, 逐步

减少各纬圈上的格点数, 以保持模式的纬向几何格

距不变。在 BCM 中, 大气模式的水平分辨率是 42

波三角截断,在此情况下,模式的经向分为等间距的

64个纬圈。在极点附件高斯网格数目的减少,将使

得模式的水平分辨率依然大致均匀, 这是该网格系

统的优点
[ 29]
。模式采用的是 P- R混合垂直坐标

系,总计分为 31层,在对流层低层随地形而起伏,在

高层则逐渐平行于等压面[ 30]。ARPEGE模式的物

理过程参数化方案取自法国气象局/ EMERAUDE0
模式的气候版本[ 31]。BCM 用的是 ARPEGE 模式

的第 15版本[ 32]。

BCM 的海洋部分利用的是/迈阿密等密度坐标

海洋环流模式0M ICOM
[ 33, 34]

。在最上面一个等密

度层,利用混合层模式把大气强迫和海洋内部联系

起来。混合层的湍流动能闭合方案利用的是Gaspar

等[ 35]的方案。和 M ICOM 的最初版本不同的是,在

等密度层上,温度也是一个预报量。在混合层, 预报

量同样是温度和盐度。海洋模式网格的产生利用的

是和 Madec等[ 36]相似的技术。为方便地理极点处

海洋的处理,模式极点一个位于西伯利亚,一个位于

南极点。模式的水平分辨率大致是 2. 4b @ 2. 4b, 分
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别向两极递增。在经圈方向上, 模式分辨率向赤道

逐渐增加到 0. 8b,这对于描述赤道大洋的波动等物

理过程是至关重要的。在垂直方向上, 模式总计有

24层,相对于表层压力, 等密度层的范围是 R= 23.

54到 R= 28. 10。

海冰模式是海洋模式的一个组成部分。海冰模

式的热力部分是根据 Semtner
[ 37]
、Parkinson 和

Washing ton[ 38]、Fichefet 和 Gaspar[ 39] 的原理建立

的。其动力部分的理论依据参见Hilber Ó [ 40]。

大气模式和海洋模式的耦合是通过耦合器OA-

SIS( Ocean Atmosphere Sea Ice Soil)实现的。OASIS

是由位于法国吐鲁士的/欧洲气候模拟和全球变化

研究中心0( CERFACS)的 Laurent Terray 等人发展

的。BCM 利用的是OASIS的第2. 2版本
[ 41]
。耦合

器的作用是协调两个子系统模式的积分, 使其在各

自积分 24 h 之后, 相互交换有关通量场。BCM 在

如何保证通量交换的精确性和物理守恒性、如何处

理海陆网格的不匹配问题、以及次网格的插值问题

上,都做了特殊的考虑[ 32]。模式对径流做了比较细

致的处理, 具体做法是利用/总径流综合路径0 ( To-

tal Runoff Integ rat ing Pathw ays, 简称 TRIP ) 资

料[ 42] , 将大气模式的每一个陆地点和海洋模式中沿

着海岸的径流入海口联系起来。对径流的处理是由

耦合器来完成的,它直接把径流量输出到海洋模式

中沿着海岸的入海口处, 其中为了避免强降雨引起

沿海海域的盐度骤然降低, 还引入了一个简单的水

库方案,使得强降水发生后,要在一定时间后才能均

匀排放入海
¹
。

2. 2  耦合积分

为保证海气耦合的成功实现, 需要尽可能地使

模式初始态接近平衡态。BCM 的耦合积分过程可

概括如下。关于 BCM 的海洋模式部分即 M ICOM ,

首先将其温度和盐度的初值设定为 Levitus气候资

料集的一月份平均值[ 43, 44] ; 随后, 利用 NCEP/

NCAR 再分析资料的大气表层物理场
[ 45]

, 取其

1976~ 1999年的气候平均值, 来强迫海洋模式, 完

成 125 a 的 spin-up 积分。在此阶段, 海表盐度

(SSS)和表层海温是向气候平均场恢复的。其中

SSS 的气候平均场取自 Levitus 资料[ 43] , 而 SST 气

候场则取自 Reynolds 资料[ 46]。对于厚度为 50 m

的海洋混合层而言, 恢复的 e 指数时间系数是 30

天。注意这里将第 125 模式年标记为/ 19970模式
年。随后,从 1997年开始, 将海洋模式和 ARPEGE

大气模式进行耦合, 继续进行/耦合 spin-up积分0。

在此/耦合状态下的0spin-up阶段, SST 和 SSS 依然

向气候值恢复,只是 e指数恢复时间系数减少为 10

d。10 a以后,即第 2008模式年,恢复时间系数增加

到 30 d, 接着再做 10 a 的耦合积分。至此, 整个

spin-up 过程被最终完成。随后, 利用第 2008 到

2018模式年的积分结果, 诊断得到时间平均的各海

气通量项,注意海气通量项是包含季节及周际循环

的,故而一年中包含 48 个时间断面。随后, 模式开

始真正意义上的耦合积分, 始于第 2018 年, 止于第

2324年。在耦合积分中,前面诊断得到的通量项被

加到大气模式新计算的通量项中,进行通量调整,以

克服气候漂移问题
º
。

  为扣除耦合积分启动之初模式调整过程的影

响,本文所谓的/ 300 年耦合积分结果0系指第 2025

到第 2324 模式年, 尽管耦合积分实际进行了 328

年。上述耦合积分流程可利用图 1来概括。

3  热盐环流振荡与北大西洋涛动

  300年平均的、全球大洋和北大西洋的纬向平

均经向流函数如图 2所示,它是通过对经向质量输

送进行纬向和垂直积分得到的。其中北大西洋深层

水 NADW 被较好的模拟出来, 在 25bN 处, 其最大

南向输送值为 17. 0 Sv( 1 Sv= 106 m3/ s)。Hall和

Bryden估计 NADW 的强度大概为 19. 0 Sv[ 47] , 而

Ganachaud和 Wunsch则估计其值界于 15. 0 ? 2. 0

Sv之间
[ 7]
。比较之下, BCM 的模拟结果还是比较

接近实际的。由图可见, 海水的下沉主要发生在

40bN 以北的北大西洋。比较图 2a和图 2b 不难发

现,全球大洋的南向质量输送主要靠 NADW 来完

成,换言之, 在太平洋深层不存在如此强劲的经向翻

转环流。不过,尽管模式成功地模拟出NADW 的南

  ¹  0. 5b分辨率的全球径流路径指标场已经于 2002年 3月 8日公布,可以从下面的网站下载: ht tp: / / hydro. iis. u- tokyo. ac. jp/ ~ taikan/

T RIPDAT A/ TRIPDATA. html

º  此前的海气直接耦合试验结果显示模式气候漂移严重,因而必须采用/ 通量调整0技术以抑制这种漂移。
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图 1 BCM 的耦合积分过程示意图

(注意类似/ 19970的模式年标注是任意的,和实际日历没有对应关系)

图 2 全球大洋( a)和大西洋( b)的年纬向平均经向翻转流函数(单位 Sv)。

(图 a的等值线间隔为 3、图 b的等值线间隔为 2。正值表示逆时针方向流动。阴影区为负值)
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向溢流,但是却未能模拟出位于大西洋底部的南极

底层水( Antarct ic Bot tom Water, 简称 AABW)的北

侵。这是采用等密度坐标的海洋环流模式的一个共

同问题,原因在于它采用海表作为参考面。和采用

垂直几何坐标的模式相比而言,例如 IAP/ LASG30

层海洋环流模式[ 48] , BCM 在下沉区域的流函数梯

度明显偏弱。究其原因, 前人的研究指出,在采用等

密度坐标的模式中, 当高纬海域的对流发生时,压力

波会以地形 Rossby波的形式沿着西边界传播,其速

度要明显快于物质流的传播。倾斜的陆架、抬升的

地形都将起到波导的作用, 引导高纬度的稠密水团

在下沉过程中逐渐向赤道流去。因此, 下沉运动在

对流区很弱,其极大值位于下游[ 49]。

  为表征 THC 的强度变化, 文中定义年平均北

大西洋经向流函数在 20bN 到 90bN 之间的最大值

为 THC指数, 指数序列如图 3a 所示。围绕着 17. 1

Sv 的气候平均值, THC 存在着较强的振荡, 同时,

还有0. 67 Sv/ 100 a的线性漂移趋势。究其原因,可

能是因为耦合积分前 OGCM 的 spin-up 时间不够

长。这样,当把 OGCM 和 AGCM 进行耦合的时候,

深海依然处于向平衡态的调整阶段。实际上,海洋

的扩散过程是非常缓慢的,即使经历数千年的 spin-

up积分,也依然是/接近而未达到0完全平衡[ 50~ 51]。

受目前高性能计算机的发展水平所限, 目前也只能

如此。本文在随后的分析中,对所有的海洋变量都

先进行去倾处理。THC指数的振荡表现出高频和

低频的特征。图 3b给出的是该指数序列的功率谱。

图 3 ( a)热盐环流指数的时间序列, 粗实线为 11 点滑动平均后的结果。(虚线表示线性趋势。

单位为 Sv) ; ( b)热盐环流指数序列的谱分布。( X 轴的单位为 1/ yr。

虚线表示 5 %的显著性检验,为对应于一阶马尔柯夫过程的红噪声谱)

THC振荡表现出准周期性的特征,在 10~ 15 a的时

间尺度上出现谱峰,但是由于模式的积分时间只有

300 a不够长, 故而不够显著。

  为反映 NAO的两个活动中心的气压反位相变

化,需要定义一种 NAO 指数。方法有多种, 例如反

映两个大气活动中心的测站间的标准气压差、代表

NAO的 EOF 模态的主分量时间系数等。本文利用

亚速尔高压和冰岛低压间的标准化海平面气压差作

为 NAO指数。注意模式中的亚速尔高压和冰岛低

压的位置与实际难免有所区别, 因此,本文通过寻找

最大相关点来确定模式中两个大气活动中心的具体

位置。NAO 最为活跃的季节是冬季, 本文将第 n年

的冬季定义为第 n - 1年的 11月到第 n 年 3月份

的平均, 而第 n 年平均值即为该年 1~ 12 月的平

均,以下不再赘述。高指数状态对应的是北有深冰

岛低压、南有强亚速尔高压脊,低指数状态的形势与
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之相反。NAO指数序列如图 4b 所示, 该指数序列

与各格点上海平面气压的相关系数分布, 反映了模

式NAO的空间分布, 结果如图 4a 所示。与图 4 相

对应,图 5给出观测资料的结果。不难发现, 在大西

洋区域, 模式模拟的 NAO 结构和实况比较吻合。

图 4b给出的 NAO指数序列将被用于下文的分析。

将图 4b与图 5b 相比较, 两个时间序列的时间演变

特征非常相似, 表现出较强的年际变率特征。对图

4b中的指数序列进行谱分析,结果呈现出白噪声特

征,并且有统计上显著的 3 a周期的峰值(图略) ,这

一点与实际相符[ 52]。

图 4  模拟的冬季平均 NAO空间型( a) , 及其指数序列( b)
(图 a中的 NAO空间型

被表示为 NAO 指数序列与海平面气压的同时相关

4  大气强迫、拉布拉多海对流活动与热盐环

流调整

  世界大洋中的对流区域主要集中在格陵兰-挪

威海、拉布拉多海、以及伊尔明格海。实际观测显

示,对流活动主要发生在小尺度的卷流或涡旋之中

( ~ 1 km) [ 53]。在本文所用的这样的粗网格流体静

力平衡模式中, 对流的作用是垂直混合一个大的网

格元(最大 200 km 左右) , 这样受模式粗水平分辨

率的影响, 模式中的对流活动区域和实际难免要有

所不同[ 15, 19, 23]。深对流与大尺度的经向环流联系

密切[ 23, 54] ,因此为确定模式中对流活动区域的位

置,本文先求出 THC指数和混合层厚度的相关(回

归)系数分布,然后寻找最大相关(回归)区域。冬季

混合层厚度与年均 THC 指数的同时相关和回归系

数分布如图 6(见彩页)所示。最大相关位于拉布拉

多海。当 THC 指数有一个标准偏差的变化时, 拉

布拉多海混合层深度的最大正距平为 45~ 50 m。

观测资料已经能够较为准确地反映拉布拉多海的对

流活动
[ 25, 55]

, 模式中深对流活动的位置, 与观测有
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区别但还是大致相符, 尽管所用模式依然是一个粗

网格模式。实际上, 即使不进行相关分析,而是简单

地给出冬季混合层厚度的方差(图 6c) , 依然可以观

察到拉布拉多海的深对流活动, 并且方差的分布型

和图 6a、b基本一致。注意图 6c中的混合层厚度的

方差在伊尔明格海要大于拉布拉多海,尽管如此,分

析表明, 与整个热盐环流输送带加强或减弱相联系

的,主要是拉布拉多海的对流变化,伊尔明格海的影

响主要是局地尺度的; 限于本文的主题,此间的物理

过程,将另文讨论。

图 5 同图 4, 但为观测结果

( NAO指数序列利用的是 Jones 指数,海平面气

压取自 1958~ 1997的 NCEP/ NCAR再分析资料)

  既然深对流活动与深层水的形成、以及经向翻

转环流有直接联系, 那么反映对流活动与 THC 关

系的迅捷途径, 是定义一种对流活动指数,随后探讨

该指数与 THC 指数二者间时间演变的超前/滞后

关系。本文将对流指数定义为拉布拉多海区域冬季

混合层厚度距平的平均(以下简称 MXD 指数) , 结

果如图 7a所示,其时间演变特征和图 3a中的 THC

指数非常相似, 特别是在低频变化上, 这在 11 点滤

波后的曲线上表现得尤为明显。

  THC与 MXD、MXD与 NAO指数的超前、滞后

相关如图 7b, c所示。可见,拉布拉多海对流活动对

大气强迫的响应是在月际尺度的,因此在 NAO 活

动达到最强的几乎同时,混合层厚度也达到最深,这

表现为二者的最大正相关发生在零年滞后上;随之

在 3年之后,北大西洋的经向物质输送也达到最强。

NAO与拉布拉多海对流活动的这种关系,与实际非

常吻合。基于观测资料的研究已经表明, NAO 活动

能够对拉布拉多海的对流活动起到调谐作用[ 22, 25]。

  从气候变率的角度来看, 鉴于 NAO 指数序列

的谱特征为白噪声、而 MXD和 THC 指数序列的谱
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特征为红噪声, 这种/ NAO强迫拉布拉多海对流、后

者又引起 THC振荡0的机制,非常接近 Hasselmann

提出的随机强迫理论
[ 56]
。亦即 THC 的低频振荡,

实际上是系统对白噪声大气强迫的红噪声响应。

NAO指数序列的谱特征类似白噪声, NAO 活动驱

动拉布拉多海对流活动, 海洋的热惯性导致混合层

厚度的较低频变化,进而影响到 THC的低频振荡。

图 7  拉布拉多海区域平均混合层厚度距平的时间序列( a)及其分别与 THC 指数序列( b)、

NAO指数序列( c)的超前/滞后相关

(图 a 中的粗实线是 11点滑动平均后的结果,长虚线为

线性趋势,单位是 m;图 b和 c 中的长虚线表示 95 %的信度水平, X 轴的单位为年)

  注意单就响应时间而言, 拉布拉多海对流活动

对NAO强迫的响应是非常迅速的。因此, 年平均

THC指数和冬季 SLP 的相关系数分布型的持续性

非常弱。为揭示热盐环流异常与大气环流变化之间

关系的时间演变特征, 本文计算了每一个格点上冬

季 SLP 与年均 THC 指数的超前/滞后回归。线性

回归系数的计算原理如下:

y ( t ) = ax ( t - S) + b ( 1)

其中, x ( t )是 THC 指数的时间序列, t 为时间, S为

滞后时间, a为回归系数, b 为常数, y ( t )为 SLP(或

其它物理量)在模式格点上的距平值。上述回归分

析在每一个模式格点上进行,这样,通过分析回归系

数的总体分布型, 就可以揭示出伴随着热盐环流的

变化其它物理量所发生的相应变化。例如, S为- 1

( + 1)时的回归表示 SLP 超前(落后) THC 指数一

年的情况。回归系数 a 的形势场表示与 x 变化一

个标准偏差相对应的变量 y (海平面气压或是其它

变量,如混合层厚度)的变化值分布型。这种分析技

术能够揭示大气环流的变化是超前、还是落后 THC

的变化, 从而确定海洋与大气二者间变化的因果关
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系。该技术此前已经被许多学者所广泛应用[ 57, 58]。

图 8给出冬季 SLP 与年均 THC指数在不同滞

后时间上的回归系数分布。在- 1 a滞后,回归系数

图 8  冬季平均海平面气压与年平均 THC 指数序列的超前/滞后回归系数分布

( a. 滞后- 2 a, b. 滞后- 1 a, c. 滞后 0 a, d. 滞后+ 1 a;滞后- 1( + 1)表示 THC指数达到最强之前

(随后) 1 a 的情况,单位是 hPa/标准偏差;等值线间隔为 0. 1;

阴影区表示达到 99 %的信度水平)

分布型呈现出 NAO 的负位相特征; 仅仅 1 a之后,

同时回归型则呈现出 NAO的正位相特征。而在滞

后- 2 a到+ 1 a, 没有显著的信号。这表明试图直

接寻找 NAO与 THC 二者间协调变化关系的做法

并非最佳选择, 原因在于二者的时间演变特征分别

表现为高频和低频变化。如果说二者间存在联系的

话,那么它们之间的联系应通过一座桥梁 ) ) ) 边缘
海的对流活动。对于 BCM 模式而言, 就是拉布拉

多海的对流活动。

  为确认对流活动对 NAO强迫的响应是在年内

尺度的,同样对拉布拉多海混合层深度距平和 NAO

指数序列做超前(滞后)回归分析,注意这里所用的

资料是 12月到 3月的逐月资料, 结果如图 9 所示。

在NAO 活动达到最强状态之后 3个月, 拉布拉多

海对流活动也完成了其调整过程。4个月之后, 几

乎看不到显著的信号。这种快速响应过程与实际观

测比较吻合。Send和 Marshall[ 59]总结指出, 对流活

动对水团动力过程和物理特征变化的影响, 主要是

通过垂直混合来实现的, 而垂直混合的时间尺度是

以天来计算的。因此, 本文中不稳定水柱对大气强

迫的快速的近乎同时的响应是不难理解的。不过这

里应该说明的是, /响应0与/ 变率0是两个不同的问

题。例如,对流活动对 NAO 强迫的响应时间是非

常快的,而 MXD时间序列,亦即对流活动的变率特

征,则表明出明显的低频振荡。响应过程在物理上

相对容易理解,而变率机制则比较复杂。

  海洋的极向热输送( PHT)与经向环流联系密

切。模式中北大西洋的年平均极向热输送量如图

10a所示。整个大西洋的极向热输送都是一致向北

的,其量值从 30bS 处的 0. 45 PW 逐渐增强到 20~

30bN左右的 1. 0 PW, 随后逐渐减弱,在 60bN 附近
为 0. 3 PW。这种形势和观测比较接近。Lavin[ 60]

估计穿越 24bN 大西洋断面的海洋极向热输送量为

1. 3 PW, 这一估计值随后被 Ganachaud 和 Wun-

sch[ 7] 的最新计算所证实。不过, T renberth 和

Caron[ 61]利用 NCEP 再分析资料反推的北大西洋极

向热输送量的最大值约为 1. 0 PW,而利用 ECMWF

再分析资料给出的估计值还要少一些。本文关注的
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图 9  月平均 NAO 指数序列与混合层厚度变化的超前/滞后回归系数分布。

( a. 滞后- 1 月, b. 滞后 0月, c. 滞后 1 月, d. 滞后+ 2月, e. 滞后+ 3月, f . 滞后+ 4月;

滞后- 1( + 1)表示 NAO 指数达到最强之前(随后) 1个月的情况,单位一个标准偏差的 NAO指数变化;

阴影区表示达到 99 %的信度水平)

图 10  模拟的大西洋纬向平均的年均极向热输送分布( a)及其最大值的时间演变序列( b)

(单位是 PW;图 b中的粗实线为 11点滑动平均后的结果,虚线为线性趋势)
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是PHT 对 THC变化所可能做出的调整。图10b给

出年平均 PHT 指数的时间演变情况, 这里将 PHT

指数定义为 PHT 值在 20~ 40bN 之间的最大值。
PHT 指数序列呈现出显著的年际和年代际振荡特

征,与图 3a 给出的THC 指数序列做直观比较,不难

发现二者的时间演变是非常协调的, 不同之处是

PHT 指数序列几乎没有线性漂移趋势。PHT 的量

值和 THC的强度密切相关。这里我们通过计算超

前- 滞后相关来确定二者间的关系, 结果如图 11a

所示。最大相关出现在 0 滞后, 这意味着 PHT 对

THC变化的响应非常迅速, 在年际尺度上, 大致可

以视为同时的。这不难理解,因为极向热输送量自

身就等于经向环流的物质输送总量乘以流入的暖水

与流出的冷水之间的温度差(略去混合的作用)。

图 11 THC 指数序列与 PHT ( a)、MXD 与 PHT 指数序列( b)的超前/滞后相关

(长虚线表示 95 %的信度水平)

  研究表明, 海洋环流的极向热输送与深对流联

系紧密,深对流是海洋向大气释放所输送的热量的

最为有效的途径
[ 62, 63]

。Rahmstorf
[ 23]
指出, 北大西

洋地区的气候变率有很大一部分可能是由高纬度海

域的对流活动的变化引起的。图 11b给出 MXD指

数和 PHT 指数的超前/滞后相关。尽管在不同的超

前/滞后时间上,两种指数序列之间存在显著相关,

但是相互间的因果关系并不是很清楚。考虑到深对

流在 THC变化中的作用是把深海的热量释放到大

气,从而平衡由于各种穿越等密度面的混合过程所

造成的向下的热量穿透[ 64] ,深对流和表面气温之间

可能有潜在的联系。进一步的分析确认了这一推

理,具体做法是计算冬季平均 MXD指数序列与各

格点上表层气温的同时相关, 结果如图 12a所示, 相

关系数的分布呈现出一种四核结构。这一分布型非

常像观测资料中 NAO指数序列与各格点上表层气

温的相关系数分布形势,后者的分布如图 12b所示。

  对应于 NAO的正位相,中纬度西风带增强,北

欧和北美大陆东南部气温偏高, 而拉布拉多海和非

洲西北部则气温偏低。因此,拉布拉多海上空增强

的冷却效应以及海表盐度变化的共同影响,将最终

导致那里深对流活动的发生或增强。将 MXD指数

序列与各个格点上的表层气温距平求超前/滞后回

归进一步证明了这一点。回归系数的分布型如图

13所示。注意这里所用的资料是 12~ 3 月的逐月

资料,即时间间隔为月(而不是年) ,滞后- 1( + 1)表

示在 MXD指数达到最强之前(随后) 1个月的情况。

回归系数的分布型变化显示,伴随着一个标准偏差

的 MXD指数变化, 拉布拉多海上空的表层气温在

滞后- 1月有最大距平。滞后- 1月的气温距平和

NAO正位相下的气温异常分布型非常相似, 因此,

这种气温距平的出现, 本质上是 NAO活动的结果。
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图 12  ( a) 模式中冬季 MXD指数序列与冬季表层气温的同时相关; ( b) Jones 等( 1997)

给出的 NAO 指数序列与 NCEP再分析资料的 925 hPa表层气温的同时相关

(阴影区表示超

过 99 %的信度水平。观测资料取 1958~ 1996)

从滞后- 3月到- 1月,拉布拉多海表层气温距平逐

渐增加。从零滞后到+ 1月滞后,气温距平快速减

少,最终由负到正发生变号。从滞后- 3 月到- 1

月,表层气温的变化反映了西风带的逐渐增强。当

这种环流异常达到最强之后一个月,拉布拉多海对

流活动也达到最强状态。这有力地证明了/大气强

迫海洋0这一情况。

  对流活动一旦启动, 拉布拉多海的混合层深度

增加,混合作用将深层的暖水带到表层,并向大气释

放出热量[ 27]。因此, 不难理解, 在对流活动达到最

强状态之后几个月,伴随着对流热释放,拉布拉多海

上空的表层气温将异常偏暖。如图 13 e- f所示,的

确可以在拉布拉多海上空观察到逐渐增强的气温正

距平。这意味着在年内尺度上, 拉布拉多海对流活

动对大气存在反馈作用(此前已经证明了大气对拉

布拉多海对流活动的强迫作用)。
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关于 NAO强迫海洋对流活动的机制, 对流活

动的发生, 本质上是由于表层海水密度变化引起海

洋层结出现不稳定的结果, 热力过程和盐度变化对

表层海水的密度变化都有所贡献。对应 NAO 正位

相,在拉布拉多海,混合层厚度和表层盐度都为正距

平,发生深对流的区域对应有正的表层密度异常(图

略)。海水密度是温度和盐度的复杂的非线性函

数[ 65]。为定量评估温度和盐度对拉布拉多海表层

密度变化的各自贡献,根据联合国科教文组织( UN-

ESCO)计算海水密度的标准公式,将表层密度的变

化分成两个组成部分, 即温度引起的变化部分(简称

热力贡献部分)和盐度引起的变化部分(简称盐度贡

献部分)。盐度贡献部分与热力贡献部分的比值,揭

示的是它们的相对重要性。结果显示, 在拉布拉多

海及其临近海域, 比值的绝对值都远大于 1. 0(图

略) ,表明这里的海水表层密度的变化主要是由盐度

的变化决定的。因此,作为将 NAO强迫与拉布拉

多海的对流活动变化联系起来的纽带, 盐度变化的

贡献大于温度。

图 13  逐月的 MXD 指数序列与表层气温的超前/滞后回归系数分布

( a. 滞后- 3个月, b. 滞后- 2月, c. 滞后- 1月, d. 滞后 0月, e. 滞后+ 1月, f. 滞后+ 4月;

滞后- 1( + 1)表示 MXD 指数序列达到最强之前(之后) 1个月的情况。

单位是 m/标准偏差。等值线间隔为 0. 05。

阴影区表示 95 %的信度)

176                      气   象   学   报                  61卷  



5  结  论

  利用一个全球海气耦合气候模式的 300年积分

结果, 讨论了北大西洋热盐环流对北大西洋涛动强

迫的响应。结果表明, 大气强迫与北大西洋热盐环

流的年际调整联系紧密。伴随着 NAO活动的正位

相,中纬度西风带加强, 拉布拉多海的热散失增多,

同时盐度出现正距平,热、盐的共同作用令表层海水

密度增大,海洋层结出现不稳定,最终导致深对流活

动的发生。定量的比较表明, 冬季拉布拉多海表层

海水密度的变化,主要由盐度的变化决定,热力作用

的贡献相对是次要的。拉布拉多海对流活动对大气

强迫的响应非常迅速。在 NAO达到最强状态之后

3个月左右,拉布拉多海对流活动也达到最深。通

过拉布拉多海对流活动这一桥梁,北大西洋热盐环

流对大气强迫的响应时间相对较慢,大致在拉布拉

多海对流活动达到最强状态之后 3 年左右的时间

里,北大西洋热盐环流也达到最强。北大西洋的极

向热输送与热盐环流紧密联系在一起, 二者对应的

指数时间序列的最大相关发生在零年滞后。拉布拉

多海对流活动的起因是表层海水密度增大引起海洋

层结的翻转,热、盐过程对表层海水密度的变化都有

所贡献, 但盐度因子的作用是主导性的。深对流活

动对大气也存在反馈作用,对流热释放随后能够加

热拉布拉多海上空的表层气温, 这种反馈作用在对

流活动达到最强之后数月即可完成。从气候变率的

角度, BCM 中/ NAO强迫 THC0的特征支持 Hasse-l

mann提出的随机强迫理论, 即白噪声的 NAO强迫

引起拉布拉多海对流活动的红噪声变化, 后者进一

步导致 THC的低频振荡。
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ADJUSTMENT OF THE NORTH ATLANTIC THERMOHALINE CIRCULATION TO

THE ATMOSPHERIC FORCING IN A GLOBAL AIR-SEA COUPLED MODEL

Zhou T ianjun

( S tate K ey L aboratory of Numer ical Modeling f or A tmospher ic Sciences and Geophysical Fluid Dynamics ,

I nstitute of A tmospher ic Phy sics , Chinese A cademy of Sciences , Mail Box 9804, Beij ing 100029, China)

Abstract

Interannual scale adjustment of the thermohaline circulation ( THC) to the forcing of the North Atlantic Os-

cillat ion ( NAO) is ex amined by using the output of the recent ly f inished 300 years integration of the Berg en Cl-i

mate Model ( BCM) . The results show that a posit ive phase NAO and thereby an intensified w esterlies enhances

the net heat flux loss of the Labrador Sea, in conjunct ion w ith the positive salinity anomaly over there, w ater at

the surface then becomes denser, and deep convection occurs. Three months after the NAO reaches its max imum

state, the Labrador Sea convect ion reaches its largest depth. Response of the North Atlant ic thermohaline circu-

lat ion to the Labrador Sea convect ion lags 3 years in the model. The oceanic polew ard heat transport has a max-i

mum simultaneous correlation w ith the THC. In addition, feedback of the convection on the atmosphere in the

model is detected. One to four months after the convect ion reaches its largest depth, the convect ive heat release

leads to a w armer surface air over the Labrador Sea.

Key words: North At lantic Oscillation, T hermohaline Circulation, Labrador Sea convect ion, Air-sea cou-

pled M odel.
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