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Préba krétkiego i klarownego przedstawienia zalezno$ci wzajemnych zachodzacych miedzy
procesami atmosferycznymi a procesami oceanicznymi, wobec wyjatkowej wieloaspektowosci
zagadnienia oraz wystepowania wielorakich sprzezef wzajemnych miedzy nimi, napotyka na duze
trudnosci. Podobnie trudnym jest przedstawienie zwigzkéw miedzy atmosferyczng strong, Oscylacii
Pétnocnego Atlantyku, a procesami funkcjonujacymi w oceanie oraz odwrotnie — migdzy procesami
funkcjonujacymi w wodach i na powierzchni wod Potnocnego Atlantyku i jego mérz pobocznych a
wystepujacymi nad tymi akwenami procesami atmosferycznymi, ktérych Oscylacja Pdtnocnego
Atlantyku stanowi jeden z przejawow. Dodatkowo zagadnienie komplikuje tutaj trudny do przedsta-
wienia w prosty sposéb czynnik czasu, w ktérym, oprécz przestrzeni, rozgrywajg si¢ wzajemnie
powigzane ze sobg procesy.

Problematyce zwigzkéw Oscylacji Pétnocnego Atlantyku z réznymi procesami oceanicznymi i
odwrotnie po$wiecona jest bardzo obfita literatura liczaca obecnie setki pozycji. Przedstawiane w niej
koncepcie, interpretacje faktow i wysnuwane wnioski sg bardzo zréznicowane i po czesci sprzeczne
ze sobg. Zmusza to autora do dokonania subiektywnego wyboru faktéw i pogladéw, ktore zostang
przedstawione w dalszej czesci tej pracy. Roéwniez szereg interpretacji stanowi wynik pogladow
autora, opartych na wynikach prowadzonych przez autora badan oraz ich konfrontacji z publikowa-
nymi pogladami i wynikami badan. Z tej przyczyny nie nalezy traktowa¢ przedstawionego materiatu
jako zbioru ,prawd objawionych” lecz jedynie jako szkic, rzucajacy pewne, daleko niepetne, $wiatto
na problematyke zwigzkéw proceséw atmosferycznych i oceanicznych, ktére razem tworza fenomen
NAO.

Najogéiniej poglady badaczy na zwigzki NAO z oceanem mozna podzieli¢ na dwie grupy. Pierw-
sza z nich skupia badaczy, ktdrzy uwazajg, ze Oscylacja Pétnocnego Atlantyku stanowi proces
atmosferyczny o mniej lub bardziej zdeterminowanym lub tez stochastycznym charakterze. Procesy
atmosferyczne oddziatujgce na powierzchnie oceanu, w tym przypadku migdzysezonowa, miedzy-
roczna i miedzydekadowa zmienno$¢ NAO, prowadzi do powstawania odpowiedniej zmiennoSci
klimatu oceanu. W ten sposéb miedzyroczne i migdzydekadowe zmiany klimatu oceanu, ktére
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wykazujg istnienie wyraznych zwigzkéw statystycznych z NAO, stanowig jedynie odpowiedz oceanu
na zmiany charakteru cyrkulacji atmosferycznej. Mozna to okresli¢ mianem efektu wymuszenia.

Druga grupa pogladéw jest reprezentowana przez badaczy, ktérzy sg zdania, ze mechanizm
Oscylacji Potnocnego Atlantyku jest znacznie bardziej skomplikowany i stanowi efekt wspdtoddziaty-
wania w systemie ocean — atmosfera. Procesy atmosferyczne oddziatujg na powierzchnie oceanu,
ocean za$ oddziatuje na atmosfere. W tym ujeciu zmiany klimatu atmosfery wymuszajg zmiany
Klimatu oceanu, te za$ z kolei wymuszajg zmiany Klimatu atmosfery. Zaden z podsystemow tego
systemu (czyli ocean badz atmosfera) nie odgrywa roli dominujacej, system jako cato$¢ nieprzerwa-
nie ewoluuje.

Podejscie systemowe pozwala wyjasni¢ wystepowanie powigzanej, dlugookresowej zmiennosci
zarbwno w przebiegu proceséw atmosferycznych, jak i w przebiegu proceséw oceanicznych, w
ktérych oba podsystemy kontrolujg sie wzajemnie. Ta grupa pogladéw, wywodzacych sie z hipotez
sformutowanych juz w pierwszej pofowie XX wieku, a znajdujgcej najpetniejszy wyraz w pracy J.
Bjerknesa z roku 1964 (Bjerknes 1964), wraz z uptywem czasu zyskuje coraz wieksza liczbe zwolen-
nikéw (patrz: Osborn i in. 1999, Sutton, Norton i Jewson 2001, Goodman i Marshall 1999, Hakkinen
2000 oraz szereg prac innych, tu nie cytowanych autoréw).

Szerzej omdéwienie pogladéw na charakter zwiazkéw NAQO z procesami oceanicznymi, facznie z
cytowaniem odpowiednich pozycji literatury, zainteresowany czytelnik znajdzie w fundamentalnych
opracowaniach zbiorowych ,CLIVAR Implementation Plan” , rozdziat NAO (D1), cz. 2 oraz w ,North
Atlantic Climate Variability...” (Marshall i in. 2001).

Jesli rozpocza€ od juz przedstawionej strony atmosferycznej NAO (patrz artykut M. Migtusa w tej
pracy), przejawiajacej sie w ksztattowaniu pewnych charakterystycznych cech cyrkulacji atmosfe-
rycznej nad Ponocnym Atlantykiem, to nalezy zdawaé sobie sprawe z tego, ze cyrkulacja atmosfe-
ryczna oddziatuje na powierzchnie oceanu dwojako — dynamicznie i termicznie. Dynamicznie —
poprzez przekazywanie pedu do powierzchni oceanu, termicznie — poprzez zmiany intensywnosci
poboru ciepta z powierzchni oceanu. Ocean oddziatuje na atmosfere termicznie, oddajac do atmo-
sfery zakumulowane w nim ciepto. Dopiero zmiany temperatury powietrza, poprzez zmiany jego
gestosci i zmiany poziomych gradientéw termicznych wywierajg wptyw na modyfikacje cyrkulacji
atmosferyczne;.

Jednak oba graniczace ze sobg Srodowiska — atmosfera i ocean — wobec zasadniczych réznic w
gestosci i lepkosci kinematycznej oraz pojemnosci cieplnej, majg zasadniczo rézne state czasowe
reakcji. Wobec wielkiej, w stosunku do atmosfery, pojemnosci cieplnej, ocean stanowi w tym syste-
mie ogniwo inercyjne, swoiscie i wybidrczo ,zapamietujgc’ zasadnicze cechy cyrkulacji atmosfe-
rycznej, jaka nad nim wystepowata (Monin i in. 1974, Zilitinkiewicz i in. 1978). Jednak réwnolegle z
,Zapamietywaniem” charakteru cyrkulacji atmosferycznej, ocean ,zapamigtuje” zmiany doptywu
energii promienistej do jego powierzchni. Z odpowiednim opdznieniem przekazuje nastepnie do
atmosfery scatkowany sygnat taczny wptywdw cyrkulacji atmosferycznej i doptywu radiacji do jego
powierzchni.

Dziatanie dynamiczne cyrkulacji atmosferycznej na powierzchnie oceanu, oprocz generowania
falowania wiatrowego, ktérym tutaj nie bedziemy sie zajmowaé, prowadzi do tworzenia sie pradéw
dryfowych (wiatrowych). Wraz z przemieszczaniem sie mas wéd zachodzi przemieszczanie sie zaso-
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bow ciepfa. Zmiana intensywnos$ci przeptywu pradu w stosunku do przeptywu $redniego (klimaty-
cznego) prowadzi do powstania odchylen od klimatycznego rozktadu zasobéw ciepta w oceanie.

Dziatanie termiczne cyrkulacji atmosferycznej na powierzchnig oceanu jest regulowane poprzez
predko$¢ wiatru oraz kierunek przeptywu mas powietrza nad wodami. Wzrost predko$ci wiatru
przyspiesza przenos ciepta z powierzchni oceanu do atmosfery, naptyw powietrza chtodniejszego od
wody réwniez przyspiesza pobdr ciepta z oceanu do atmosfery, proporcjonalnie do réznicy tempe-
ratury miedzy wodg a powietrzem!. Przeptyw nad powierzchnig oceanu powietrza cieplejszego od
wody ogranicza lub catkowicie likwiduje straty ciepta z powierzchni oceanu. Pobor wilgoci (pary
wodnej) z powierzchni oceanu jest rownoznaczny z poborem ciepta; ciepto parowania jest pobierane
z powierzchni oceanu. Zwiekszona lub zmniejszona w stosunku do $redniej klimatycznej predko$¢
wiatru nad powierzchnig danego fragmentu oceanu oraz zwigkszona lub zmniejszona w stosunku do
Sredniej klimatycznej czesto$¢ adwekcji mas powietrza z danego kierunku nad danym akwenem
prowadzg do powstania odchylen zasobow ciepta w oceanie od Sredniej klimatyczne;.

Dziatanie cyrkulacji atmosferycznej na powierzchnie oceanu jest tego rodzaju, ze oddziatywanie
dynamiczne i oddziatywanie termiczne zachodzi jednocze$nie. Jednak odpowiedz oceanu na to
dziatanie jest zréznicowana w czasie — odpowiedz termiczna oceanu na kierunek i predko$¢ wiatru
jest natychmiastowa (strumien ciepta do atmosfery), odpowiedz na dziatanie dynamiczne atmosfery
(naprezenia styczne wiatru) ujawnia si¢ ze znacznym op6znieniem, jako deformacja pola zasobow
ciepla w wodach powierzchniowych, skutkujgca modyfikacjami wielkoci strumieni ciepta, ktore
przekazywane sa pozniej jako odpowiedz natychmiastowa. Podobnie natychmiastowa odpowiedz
oceanu na termiczne dziatanie atmosfery (pobér ciepta) skutkuje zmianami zasobéw ciepta w
wodach, co ma pézniej wptyw na wielkos¢ odpowiedzi natychmiastowej.

Wystapienie zaréwno procesdéw adwekcyjnych zwigzanych z przenosem pradowym, jak i poboru
ciepta z powierzchni oceanu, skutkujg zmianami zasobdw ciepta w wodach. Manifestuje si¢ to odchy-
leniem sie temperatury danego fragmentu powierzchni oceanu w stosunku do $redniej klimatycznej
dla danego miesigca, sezonu czy roku. R6znice migdzy temperaturg danego fragmentu powierzchni

1 Wielko$¢ strumienia ciepta z oceanu do atmosfery mozna okresli¢ jako sume strumieni ciepta jawnego (P;
wymiana turbulencyjna) i ciepta utajonego (LE; utajone ciepto parowania). Sredni miesieczny strumien ciepta
jawnego z oceanu do atmosfery mozna oszacowa¢ jako: P = 0,212-N-(Tw-Tp)-Vw (MJ/m%mies), ciepta
utajonego jako: LE = 0,326-N-(ew-€)-Vw (MJ/m%mies), gdzie: N - liczba dni w miesigcu, Tw — miesieczna
temperatura wody [°C], Tp — miesieczna temperatura powietrza [°C], ew — warto$¢ miesieczna prezno$ci pary
wodnej w temperaturze powierzchni oceanu [hPa], e — miesieczna warto$¢ prezno$ci pary wodnej [hPa], Vw —
$rednia miesieczna predko$¢ wiatru [m/s]. Temperatura powietrza, prezno$¢ pary wodnej i predko$é wiatru
mierzona na $redniej wysokosci 10 m nad poziomem morza (Sukhovej 1977). Spotyka sie w literaturze
réwniez formuly o nieznacznie roznigcych sie od podanych tu wartosciach statych. Jak mozna zauwazyc,
analizujgc sens przytoczonych formut, gtéwng role w ksztattowaniu strumienia ciepta z oceanu do atmosfery
odgrywa temperatura powietrza i predko$¢ wiatru, te wartoSci w punkcie moga silnie sie zmieniaé, wptywajac
ostatecznie na ksztatt $redniej miesiecznej, gdy temperatura wody na otwartych przestrzeniach oceanicznych
w czasie miesigca ulega stosunkowo powolnym i niewielkim zmianom. Szacunki klimatycznych wartosci P i
LE dla Pdtnocnego Atlantyku w szerokosciach umiarkowanych (45°N) wykonane przez rdznych badaczy w
latach 1970-2000 dajg zblizone do siebie rezultaty; w przenosie ciepta z oceanu do atmosfery gtéwna role
odgrywa przenos substancjalny (utajone ciepto parowania), zdecydowanie podrzedng — wymiana turbulen-
cyjna. W skali roku stosunek P do LE na Pdtnocnym Atlantyku ma sig¢ w przyblizeniu jak 1 : 10, wypromienio-
wanie z powierzchni oceanu jest zblizone pod wzgledem wielkosci do wymiany turbulencyjnej (Soskin i in.
1976).
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oceanu a temperaturg klimatyczng (np. $rednig miesieczng a miesieczng Srednig wieloletnig) okresla
sie mianem anomalii temperatury powierzchni oceanu (dalej, na oznaczenie temperatury powierzchni
oceanu stosowac sie bedzie skrét TPO).

Z punktu widzenia funkcjonowania NAO, najistotniejszy wplyw na powierzchnig oceanu bedzie
wywierafa cyrkulacja dziatajaca w okresie zimowym, ktdry to okres mozna orientacyjnie okresli¢ jako
czas od grudnia do marca wigcznie. Wigze sie to ze zwigkszonymi predkosciami wiatru w stosunku
do pozostatych miesiecy roku oraz rysowaniem sig szczegdlnie duzych réznic temperatury miedzy
powierzchnig oceanu a przeptywajacym nad nim powietrzem. Jednoczesnie, z tych samych wzgle-
déw, najwieksze natezenie osiggajq i strumienie ciepta z oceanu do atmosfery2. W rezultacie i wptyw
oceanu na modyfikacje cyrkulacji atmosferycznej jest najsilniejszy w okresie zimowym. Z tego
wzgledu w dalszej czesci pracy autor bedzie postugiwat si¢ gtownie indeksem NAO Hurrella (1995),
ktdry w syntetyczny sposob charakteryzuje warunki cyrkulacyjne panujace w okresie catej zimy.

Wplyw cyrkulacji atmosferycznej nad Pétnocnym Atlantykiem na procesy oceaniczne

Dotychczasowe badania wykazaty, ze wptyw NAO na ksztattowanie szeregu cech termiki i dyna-
miki Pétnocnego Atlantyku jest znaczacy; wiele cech zmian klimatu Pétnocnego Atlantyku wykazuje
wyrazne i czytelne zwigzki z fazg i natezeniem NAO.

Ze zmianami warto$ci i znaku wskaznikow NAO wyraznie zwigzane sg zmiany zasolenia i tem-
peratury wody na Pradzie Labradorskim i Pradzie Wschodniogrenlandzkim, natezenia konwekcji w
wodach, a w rezultacie i cyrkulacji termohalinowej na Morzu Labrador i w rejonie Wielkich Lawic. Z
dtugookresowymi zmianami wskaznika NAO wigzane sg rowniez zmiany intensywnosci i lokalizaci
centrow cyrkulacji termohalinowej na Pétnocnym Atlantyku [Wir Grenlandzki, Morze Labrador, Morze
Sargassowe] (Dickson i in. 1996).

Wykazano istnienie wyraznych zwigzkéw zasiegéw loddw morskich na morzach Labrador, Gren-
landzkim i Barentsa z NAO (Schmith i in. 1998), uzaleznienie predkosci transportu lodéw morskich i
gor lodowych na Pradzie Labradorskim i Wschodniogrenlandzkim od natezenia i fazy NAO (patrz rys.
1). Poprzez dziatanie tego czynnika NAO wywiera istotny wptyw na bilans soli w NW cze$ci Pétnoc-
nego Atlantyku. Przyktaddw wykrytych zwigzkéw o podobnym charakterze mozna by przytoczy¢
jeszcze wiele.

Jednak na pierwszym miejscu nalezy wymieni¢ tu silny wptyw NAO na ksztattowanie pola tem-
peratury powierzchni oceanu, a w konsekwencji i rozktadu przestrzennego anomalii TPO. Wigze sie
to tak z dziataniem kierunkow i predko$ci wiatru zwigzanych z odpowiednimi fazami NAO, jak i silnym
wplywem na modyfikacje przenosu pradowego, zwtaszcza pradéw Labradorskiego, Pétnocnoatlan-
tyckiego i Pétnocno-Réwnikowego Atlantyku (Pdthocnopasatowego).

Nie wchodzac w detale, mozna powiedzie¢, ze z dodatnig fazg NAO, dla ktorej jest charakterys-
tyczne wzmocnienie Wyzu Azorskiego i przesuniecie jego centrum ku Srodkowym i wschodnim
czesciom Potnocnego Atlantyku, przy jednoczesnym spadku ciSnienia w Nizu Islandzkim, zwigzane
jest wystepowanie ujemnych anomalii TPO w NW i centralnej czeSci Pdinocnego Atlantyku w
szerokosciach 50-60°N oraz w strefie pasatowej po wschodniej stronie Atlantyku. W tym ostatnim

2 W szerokosciach umiarkowanych (40-60°N) zima, strumienie ciepta z powierzchni oceanu do atmosfery
wielokrotnie przekraczajg ekwiwalent cieplny warto$ci strumienia radiacji stonecznej dochodzacej do
powierzchni oceanu w tym samym czasie.
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przypadku wzrost predkosci i statosci pasatu powoduje zaréwno nasilenie upwellingu przy wybrze-
zach Afryki Zachodniej, jak i wzrost poboru ciepta z powierzchni wéd strefy tropikalnej Atlantyku
Pétnocnego. W tym samym czasie dodatnie anomalie TPO wystepujg w NE czesci Pdnocnego
Atlantyku, przy wybrzezach NW Europy, jak i w strefie lezacej na E od wschodnich wybrzezy USA
(na szeroko$ci od nasady Florydy do Cape Cod, po dtugosé 30°W.
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Rys. 1. Liczba gér lodowych przekraczajaca w maju profil kontrolny International Ice Patrol 48°N na wschdd
od Nowej Fundlandii (LGI(05)) a warto$¢ wskaznika NAO Hurrella (NAO(H)) w tym samym roku
(1900-2000). Przebieg obu wartosci wyrdwnany 13.punktowg $rednig kroczaca,

Z ujemng fazg NAO zwigzany jest odwrotny rozktad anomalii TPO na Péinocnym Atlantyku.
Dodatnie anomalie pojawiajg sie na akwenach lezacych w NW cze$ciach oraz w centralnej cze$ci
Pétnocnego Atlantyku w szeroko$ciach pieédziesiatych-szescédziesigtych oraz w strefie tropikalnej —
od wybrzezy NW Afryki niemal po 55°W. Anomalie ujemne wystepuja przy wybrzezach NW Europy
(od wybrzezy Pétwyspu Iberyjskiego po potudniowe wybrzeza Norwegii) oraz na E od wschodnich
wybrzezy USA - od szeroko$ci Ciesniny Florydzkiej po Cape Cod, niemal do Azoréw.

Silnie zgeneralizowany rozktad anomalii TPO w obu, skrajnych pod wzgledem natezenia, fazach
NAO przedstawiajg mapy opracowane przez Boba Dicksona z CEFAS (patrz strony www NAO Plus i
NAO Minus). Tak wiec dipolowej strukturze NAO jako zjawiska atmosferycznego odpowiada réwniez
dipolowy rozktad anomalii TPO na Pétnocnym Atlantyku. O ile jednak dipol atmosferyczny NAO jest
pojedynczy, w przypadku ksztattowania anomalii TPO przez dipol atmosferyczny powstajg dwa dipole
o przeciwstawnych znakach w zblizonych szerokosciach po przeciwnych stronach Atlantyku, typu:

(11 [ 1]
(1] [1],
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w czasie dodatniej fazy NAO. W czasie wystapienia silnej ujemnej fazy NAO znaki stojace przed
wartosciami ulegajg zmianie. Oznacza to, ze przy zmianach faz NAO zmieniajq sie réwniez potudni-
kowe gradienty temperatury w podtozu po obu stronach Pétnocnego Atlantyku (przy wystepowaniu
dodatniej fazy NAO nastepuje wzrost potudnikowych gradientéw temperatury podioza po zachodniej
stronie Pdinocnego Atlantyku, zmniejszenie sie po stronie wschodniej, w czasie/po wystapieniu
ujemnej fazy NAO uktad ten odwraca sig).

Zwigzki NAO z elementami pola temperatury powierzchni oceanu, ksztattowanymi przez cyrku-
lacje pradowg deformowang przez NAO, jaka wystepuje na Pétnocnym Atlantyku nie sg juz takie
proste, gdyz wystepujq tu znaczace opdznienia.

Wyniki dotychczasowych badan wskazujg, ze aktywno$¢ Golfstromu jest wieksza w okresie zim,
w ktorych wystepuje ujemna faza NAO (Greatbatch i Xu 1993, Nesterov 1998). Mozna to wigza¢ z
czestszym wystepowaniem centrum wyzu subtropikalnego nad Morzem Sargassowym i wzrostem
czesto$ci wiatréw z S i SE nad obszarem strefy przylegajacej do wybrzeza kontynentu Ameryki Pé-
nocnej od Wielkich Antyli po Cape Hatteras. Przyspiesza to predkos¢ przeptywu wod Pradu Antyl-
skiego, Florydzkiego i Golfstromu oraz zmniejsza straty ciepta z wéd Golfstromu (naptyw powietrza
cieplejszego od wody). Jednak analiza korelacyjna wykazuje, ze aktywno$¢ Golfstromu, mimo ze
posiada zwigzek z ujemng fazg NAO w tym samym roku, szczegolinie silnie ro$nie w nastepnym roku
(styczen do lipca) po zimie, w ktérej wystapita silna dodatnia faza NAO. W okresie od stycznia do
lipca przeptyw Golfstromu wtedy ro$nie i prowadzi on wody o wyzszej temperaturze. Nastepuje w tym
przypadku zwigkszona adwekcyjna dostawa ciepta z nizszych szerokosci w szeroko$ci umiarkowane
zachodniej cze$ci Potnocnego Atlantyku. Oznacza to, ze dla wystapienia szczegélnie silnego dopty-
wu ciepta wnoszonego przez Golfstrom w szeroko$ci umiarkowane musi nastapi¢ w przebiegu NAO
Scisle okreslona kolejno$¢ zdarzen — w pierwszym roku musi wystapi¢ silna dodatnia faza NAO, w
drugim - silna lub umiarkowanie silna ujemna faza NAO.

Aktywno$¢ Pradu Labradorskiego réwniez osigga maksimum w nastepnym roku po wystapieniu
dodatniej fazy NAO, czyli z opdznieniem 9-15.miesiecznym. Oznacza to, Ze niezaleznie od wystepu-
jacych w tym samym roku co dodatnia faza NAO, anomalii wychtodzeniowych na Morzu Labrador i
na akwenach lezacych na N od delty Golfstromu oraz na centralnych partiach Pétinocnego Atlantyku
w szeroko$ciach 50-60°N, w nastepnym roku po wystapieniu silnej dodatniej fazy NAO pojawig sie
ponownie na Morzu Labrador znaczne anomalie ujemne TPO (rys. 2 i 3). Silny strumier wod Pradu
Labradorskiego siegnie w nastepnym roku po silnej dodatniej fazie NAO dalej na potudnie. Dziatanie
tego czynnika ma donioste skutki.

Po pierwsze, wody Pragdu Labradorskiego wciskajg sie na szelf pétnocnoamerykanski, siegajac
tam daleko na potudnie i powoduja ,odepchnigcie” wod Golfstromu bardziej na wschdd, niz to obser-
wuje sie przecietnie. Po drugie, dochodzi do zdecydowanego przesuniecia si¢ frontu hydrologicznego
miedzy zimnymi wodami subarktycznymi (Pradu Labradorskiego) a wodami tropikalnymi na potudnie.
Bedzie on ,spychat’ ciepte wody z delty Golfstromu dalej na potudnie. W rezultacie, wigksza niz
przecietnie ilos¢ wdd Golfstromu, bifurkujacych w delcie Golfstromu zostaje skierowana do NE czesci
Morza Sargassowego, przyczyniajac sie do zwiekszenia tam zasobdw ciepta w wodach. Tworzy sie
rozlegta dodatnia anomalia TPO w szeroko$ciach subtropikalnych po zachodniej stronie Pétnocnego
Atlantyku (rejon 60-35°W, 40-30°N). Po trzecie, chtodne wody Pradu Labradorskiego zostajg
.wleczone” wzdtuz pdtnocnej granicy Pradu Pétnocnoatlantyckiego na wschéd, przyczyniajac sie do
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Rys. 2. Zwigzek migdzy wartoscig wskaznika NAO Hurrella a aktywno$cig Pradu Labradorskiego (1971-2001).
Korelogram przedstawia warto$ci wspétczynnikéw korelacji migdzy wskaznikiem NAO Hurrella w roku r
a miesiecznymi anomaliami TPO w gridzie 2 x 2° z centrum o wspoirzednych 52°N, 50°W (Morze Labrador
na NE od Nowej Fundlandii) w kolejnych miesigcach roku ri r+1. Im wigksza aktywno$¢ Pradu Labradorskiego,
tym silniejsze sg na tym akwenie ujemne anomalie TPO. Zauwaza sie wzrost sity zwigzku w maju tego samego
roku (nie przekraczajacy jednak progu istotnosci statystycznej) i wystepujacy z duzym opdznieniem,
trwajacy od stycznia do lipca nastepnego roku okres silnych i istotnych statystycznie zwigzkéw.
Lokalizacja gridéw — patrz rys. 5
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Rys. 3. Zwigzki migdzy warto$cig wskaznika NAO Hurrella a temperaturg powierzchni oceanu w gridzie 2 x 2°
z centrum o wsp6trzednych 52°N, 40°W (akwen na N od delty Golfstromu) w kolejnych miesigcach
tego samego co wskaznik NAO roku oraz kolejnych miesigcach nastepnego roku.

Zauwaza sie wystepowanie silnych i istotnych ujemnych korelacji migdzy wskaznikiem NAO w poczatku roku
(od stycznia do maja), stanowigcych efekt wychtodzenia powierzchni oceanu w okresie zimowym przez nasilony
w czasie dodatniej fazy NAO wyptyw nad ocean powietrza z NW-N oraz wystepowanie opdznionych korelacji
(styczen, czerwiec-lipiec, listopad), stanowiacych efekt opdznionego rozprzestrzeniania sie na wschéd
wychtodzonych wod Pradu Labradorskiego
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powstawania silnych i trwalych ujemnych anomalii TPO w strefie szerokoSci pieédziesigtych (od
akwenéw na N od delty Golfstromu do $rodkowych partii Pétnocnego Atlantyku). Do konsekwencii
dziatania tego mechanimzmu wréci si¢ w dalszej czesci pracy.

Z fazami NAO zwigzana jest rowniez aktywno$¢ Pradu Pétnocnoatlantyckiego. W czasie dodat-
niej fazy NAO ro$nie nie tylko predko$¢ tego pradu, ale réwniez natezenie przenosu ekmanowskiego
skierowanego na S-SE3. W rezultacie mniejsza ilo$¢ wod dociera do Bramy Farero-Szetlandzkiej i
ilos¢ cieptych i silniej zasolonych wod atlantyckich, zasilajgcych Prad Norweski sie zmniejsza. Jedno-
czesnie na Pradzie Norweskim pojawia sie w czasie dodatniej fazy NAO dodatnia anomalia TPO,
gdyz przy naptywie nad ten akwen cieplejszego od wody powietrza z nizszych szerokosci pobor
ciepta z wod ulega zmniejszeniu (anomalia quasi-ociepleniowa). Po wystapieniu ujemnej fazy NAO
wzrasta zasolenie i temperatura wdd przeptywajgcych przez Brame Farero-Szetlandzka, wiecej wod
atlantyckich trafia do Pradu Norweskiego, jednak pobér ciepta z powierzchni wéd Morza Norweskiego
wzrasta i powstajg tam ujemne anomalie TPO.

Te procesy przenosu ciepta, masy wod i soli, wyraznie powigzane z NAO, funkcjonujace migdzy
Pradem Pétnocnoatlantyckim, przeptywem wod przez Brame Farero-Szetlandzkg i przeptywem
Pradu Norweskiego wywierajg ze zréznicowanym op6znieniem skutki dla klimatu oceanu i atmosfery
Arktyki.

Wzrost przenosu ekmanowskiego na Pradzie Pétnocnoatlantyckim skutkuje réwniez nasileniem
podnoszenia sie wod gtebinowych w rejonie centrum cyrkulacji cyklonalnej wod Péinocnego Atlan-
tyku (rejon 54-58°N, 26-38°W), co znajduje dalsze odbicie w ksztattowaniu gtebokosci do termo-
kliny, a tym samym okre$la zasoby ciepta w wodach tego akwenu. Jednak wystepujace w tym
procesie opdznienia sg juz kilkuletnie, jesli nie kilkunastoletnie; dopiero kilka nastepujacych bezpo-
$rednio po sobie lub z niewielkimi przerwami epizodéw silnej dodatniej lub silnej ujemnej fazy NAO
moze dac wyrazniejszy skutek.

Mozna dalej zwréci¢ uwage na skutki odpowiednich faz NAO dla ksztattowania op6Znier w polu
TPO w strefie tropikalnej Atlantyku Pdtnocnego; te wigzg sie z nasileniem (dodatnia faza NAO) i
ostabieniem (ujemna faza NAO) pasatéw w strefie od wybrzezy NW Afryki po 50-55°W. Ostabienie
pasatéw pocigga za sobg zmniejszenie poboru ciepta z wéd oraz zmniejszenie predkosci Pétnocno-
Réwnikowego Pradu Atlantyku. W rezultacie wody przemieszczajac sie wolniej akumulujg, nim zo-
stang wigczone w cyrkulacje Pradu Antylskiego, wiekszg ilos¢ ciepta. Wzmocnienie pasatéw pocigga
za sobg, wspomniany juz wcze$niej, wzrost natezenia upwellingu przy wybrzezach NW Afryki oraz
wzrost poboru ciepta z wdd, co tacznie prowadzi do obnizenia ich temperatury. Jednocze$nie powo-
duja przyspieszenie Pdinocno-Réwnikowego Pradu Atlantyku, co skutkuje tym, ze wody te krécej
akumulujg ciepto w strefie zwrotnikowej nim zostang wiaczone w cyrkulacje Pradu Antylskiego.

3 Przenos ekmanowski (od nazwiska V.W. Ekmana). Prad na powierzchni wody generowany przez wiatr
odchyla sie 0 45° w prawo (na N potkuli, na S pdtkuli 0 45° w lewo), w stosunku do kierunku dziatania gene-
rujgcego go wiatru. Predkos¢ takiego pradu w przyblizeniu jest réwna 0.02 predkosci wiatru. Wraz ze wzros-
tem gtebokosci predkos¢ pradu maleje, a jego kierunek odchyla sie coraz bardziej w prawo, tak, ze tuz nad
granica warstwy tarcia (tam gdzie V pradu = 0) kierunek pradu jest odwrotny niz na powierzchni (patrz: spirala
logarytmiczna Ekmana). Scatkowane od powierzchni do granicy warstwy tarcia wektory pradu dajg wypadko-
wy ruch wody w warstwie objetej dziataniem pradu skierowany prostopadle w prawo (na pétkuli N, na lewo na
potkuli S) w stosunku do kierunku dziatania wiatru nad woda. Szerzej - patrz dowolny podrecznik oceanografii.
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Poniewaz gtéwnym Zrodtem zasilania w ciepto wdd strefy umiarkowanej Pétnocnego Atlantyku
jest Golfstrom, ten za$ powstaje w rezultacie potaczenia sie wod Pradu Florydzkiego z Pradem
Antylskim, staje sie jasne, ze poprzez skomplikowany i znacznie poprzesuwany w czasie tancuch
kolejno za sobg nastepujacych zdarzen, cyrkulacja atmosferyczna zwigzana z Oscylacjg Péinocnego
Atlantyku wywiera réwniez wptyw na wielko$¢ transferu ciepta z atlantyckich tropikéw w szeroko$ci
umiarkowane Pétnocnego Atlantyku.

Jak mozna zauwazy¢ z przedstawionych w daleko uproszczony sposob przyktadéw, NAO wy-
wiera skutki termiczne wykazujace przesuniecia czasowe w catym kregu cyrkulacji antycyklonalne;
wad Atlantyku Pétnocnego. Podobnie, silnie wptywa na zasoby ciepta w wodach, ktére biorg udziat w
kregu cyrkulacji cyklonalnej Pétnocnego Atlantyku.

Na obszarze Atlantyku Pétnocnego, w ksztattowaniu anomalii TPO przez NAO rysujq sie trzy lub
cztery charakterystyczne skale oddziatywan czasowych. Jako pierwsze wymieni¢ trzeba te o skali
sezonu-roku, zwigzane z termicznym oddziatywaniem charakteru cyrkulacji atmosferycznej, wystepu-
jacej w danym okresie zimowym. Sg to anomalie wystepujace synchronicznie z okresem, dla ktérego
oblicza sie wskaznik NAO (grudzien-marzec) lub/i wystepujace w nastepnych miesigcach tego
samego roku. Druga charakterystyczna skala czasowa to zwigzki wystgpujace z opdznieniem
rocznym — pottorarocznym, zwigzana z wystepujacymi op6znieniami pradowymi (na pojedynczych
pradach). Trzecia skala czasowa to skala kilkuletnia — o okresie 6-10 lat, z maksimum lokujacym sie
w granicach 7-9 lat. Ta moda zwigzana jest z czasem funkcjonowania op6zniefh w kregach cyrkula-
cyjnych wod, czyli systemach pradéw (przyktadowo — ruch anomalii TPO na linii przenosu od Pradu
Florydzkiego/Gollfstromu do rejonu podejscia wod Pradu Poétnocnoatlantyckiego do Bramy Farero-
Szetlandzkiej trwa okoto 8 lat (patrz: Sutton i Allen 1997). Ostatnia, czwarta moda, ktorej istnienia,
wobec braku wystarczajaco diugich, jednorodnych w sensie klimatologicznym, ciagéw danych o
rozktadach TPO jeszcze nie udowodniono w sposéb bezsporny, cho¢ prawdopodobiefistwo jej wyste-
powania jest bardzo wysokie, moze mie¢ okres kilkudziesigcioletni. Wigze si¢ ona z tworzeniem sig¢ i
zanikiem gtéwnych centrow konwekcji na Pétnocnym Atlantyku, stanowigcych ,ogniska” wymiany
ciepta w systemie ocean — atmosfera i jednocze$nie centra formowania sie silnie wychtodzonych wod
gtebinowych Pétnocnego Atlantyku (NADW; Wir Grenlandzki, Morze Labrador, ... ?), czyli z regulacjg,
natezenia cyrkulacji termohalinowej. Wyniki dotychczasowych badarn modelowych zdajg sie wskazy-
wac, ze najbardziej prawdopodobnym okresem, w ktorym miesci¢ sie¢ moze zmienno$¢ okre$lona
przez te oddziatywania jest okres od 32 lat (Visbeck, Cullen i in., 1998) do siedemdziesieciu — ponad
siedemdziesieciu lat (Delworth i Mann 2000, Greatbatch 2000).

Ogolnie, miedzy znakami i warto$ciami anomalii TPO wystepujacymi na konkretnych akwenach
zachodzg czesto korelacje na tyle silne i wyrazne, Ze przekraczajg prog istotnosci statystyczne;.
Korelacje te sq zaréwno korelacjami synchronicznymi, jak i asynchronicznymi. Korelacjami synchro-
nicznymi bedzie sie nazywa¢ dalej zaréwno synchroniczne sensu stricto, obejmujace te same
miesiace, w ktérych liczy sie zimowy wskaznik NAO Hurrella, jak i sensu lato - wystepujace w innych
miesigcach tego samego roku ( r ), dla ktérego zostat obliczony wskaznik NAO. Mianem korelacjami
asynchronicznych bedzie sie okresla¢ korelacje zachodzace miedzy wskaznikami NAO wystepuja-
cymi w latach poprzednich (roku r-3 (trzy lata wcze$niej), r-2 (dwa lata wezesniej), r-1 (rok weze$niej)
a anomaliami TPO z roku r. Jesli poréwna si¢ ze sobg czesto$¢ wystepowania i wartosci wspot-

55



czynnikéw korelacji synchronicznych i asynchronicznych przekraczajgcych prog istotnosci statys-
tycznej (p < 0.05) na akwenach Péinocnego Atlantyku to zauwazy¢ mozna, ze najsilnigjsze i
najczesciej wystepujace sg korelacje asynchroniczne, ktére zachodzg miedzy wskaznikiem NAO
Hurrella z poprzedniego roku (NAO(H)r-1) a anomaliami TPO z miesigcy danego roku (r). Na drugim
miejscu, pod wzgledem czesto$ci wystepowania i sity zwigzku lokujg sie korelacje synchroniczne.
Wskazuije to wyraznie, ze obserwowany w danym momencie rozktad anomalii TPO w gtéwnej mierze
zwigzany jest z przebiegiem zmienno$ci wskaznika NAO w poprzedzajacym i tym samym roku, w
ktorym obserwuije sie anomalie.

Wplyw stanu termicznego Pétnocnego Atlantyku na cyrkulacje atmosferyczng

Wplyw stanu termicznego oceanu na ksztattowanie sie cyrkulacji atmosferycznej wymaga réw-
niez nieco bardziej obszernego objasnienia.

Tam gdzie wystepuja dodatnie anomalie TPO, zasob ciepta w wodach jest wiekszy od $redniego
klimatycznego zasobu ciepta, a na akwenach, na ktorych wystepujg anomalie ujemne — zasob ciepta
w wodach jest mniejszy od $redniego wieloletniego. Jest sprawg oczywisty, ze te akweny, ktdre
posiadajg zwiekszone w stosunku do normy klimatycznej zasoby ciepta, w sprzyjajacych warunkach,
mogq przekaza¢ wieksze iloSci ciepta do atmosfery (i odwrotnie). W rezultacie, nad dodatnimi
anomaliami TPO powietrze bedzie nagrzewac sie nieco silniej i przez diuzszy czas, nad anomaliami
ujemnymi proces ogrzewania powietrza bedzie zredukowany w stosunku do warto$ci sredniej klima-
tycznej dla danego miesiaca, sezonu czy roku. Dotychczasowe badania wykazuja, ze oddziatywanie
termiczne bardziej rozlegtych anomalii TPO siega co najmniej do Srodkowej troposfery (Golubev
1975 i szereg prac réznych autordw). Rysuje sie pytanie — jakie skutki dla cyrkulacji atmosferycznej
stanowi¢ moze zwigkszony lub zmniejszony w stosunku do normy przekaz ciepta (strumien ciepta) z
oceanu do atmosfery?

W przypadku Pétnocnego Atlantyku, w szerokosciach 35-60°, rozpatrywane anomalie TPO
znajdujg sie pod strefg przenosu zachodniego w atmosferze. Ogrzewajace si¢ nad obszarem dodat-
niej anomalii TPO powietrze silniej niz w jej otoczeniu zwieksza swojg objetosé co skutkuje wzrostem
wysoko$ci geopotencjatu nad- i na wschod od obszaru wystepowania anomalii. Jednoczes$nie, jesli w
otoczeniu dodatniej anomalii TPO wystepujg akweny o zasobach ciepta zblizonych do $redniej klima-
tycznej, w rejonie termicznego oddziatywania anomalii pojawiajq sie zwiekszone w stosunku do $red-
nich klimatycznych poziome gradienty termiczne w Srodkowej troposferze. Szczegélnie duze wzrosty
poziomych gradientdw termicznych w atmosferze nastepowaé beda wtedy, jesli ze sobg sasiadowac
beda, lub znajdowa¢ sie beda blisko siebie, anomalie TPO o odmiennych znakach.

Powszechnie wiadomo, ze proces stabilizacji lub destabilizacji fal diugich (fal Rossby’ego, fal
gbrnej planetarnej strefy frontalnej) w Srodkowej troposferze uzalezniony jest od wystepujgcych tam
miedzyszerokosciowych gradientéw termicznych4. Réwniez liczba falowa (diugos¢ i amplituda) stabili-
zowanych lub przeksztatcanych fal uzalezniona jest od tych gradientow.

Wystepujace na powierzchni oceanu anomalie TPO stanowig astrefowe Zrddta ciepta diabatycz-
nego (,nieadiabatycznego”) dla atmosfery. Wystapienie tego zrodta ciepta zmienia zaréwno miedzy-

4 Patrz dowolny, bardziej zaawansowany, podrecznik meteorologii czy meteorologii synoptycznej.
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szerokoSciowe gradienty termiczne, jak i wprowadza nowe — wcze$niej nie istniejace w obrazie
$rednim klimatycznym — ,dtugo$ciowe”, czyli zorientowane wzdtuz potudnikéw, gradienty termiczne.
Te ostatnie stanowig przyczyne wystapienia sktadowej potudnikowej ruchu powietrza w potoku
strefowym.

Wptyw pojedynczych dodatnich i ujemnych anomalii TPO, jako zrddet ciepta i “chtodu”, na ksztatt
i zachowanie sig fal dlugich byt badany wielokrotnie. Z badan tych wynika, ze wzmozony strumien
ciepta do atmosfery, wystepujacy nad masywnymi dodatnimi anomaliami TPO, powoduje wystapienie
nad i za anomalig stacjonarnych fal diugich. Badania analityczne i eksperymentalne Netreby (1988)
wykazaly, ze w zalezno$ci od stosunku miedzy charakterystyczng predkoscig potoku strefowego (uo)
a sktadowa potudnikowa ruchu potoku, indukowang przez istnienie anomalii TPO (vk), dochodzi do
wystapienia dwoch rodzajéw zaburzer przeptywu. Jesli spetniony jest warunek uo >> vk dochodzi do
tworzenia sie zaburzen falowych o charakterze fal stacjonarnych o diugosci | = uo/wo (gdzie: wo —
charakterystyczna czestotliwos¢ fal). W tym przypadku zaburzenia falowe moga rozprzestrzeniaé sie
na znaczne odlegtosci wzdiuz potoku strefowego od miejsca, w ktérym doszto do pierwotnego
zaburzenia przeptywu. Jesli natomiast istnienie anomalii TPO generuje warunek uo << vk, zamiast
zaburzen falowych pojawia sie przeksztatcenie potoku strefowego w dwie zamknigte struktury
cyrkulacyjne typu ,cyklon” i ,antycyklon”, przy czym ,cyklon” wystepuje po zachodniej stronie anomalii
i na zachod od anomalii TPO, ,antycyklon” nad wschodnig cze$cig i na wschaéd od anomalii TPO
(patrz rys. 4). Ten przypadek odpowiada zaistnieniu sytuacji blokady przenosu zachodniego.
Szacunki dokonane przez Netrebe (1988) wykazuja, ze istnienie dodatniej anomalii TPO, ktéra na
catej powierzchni ma temperature 2°C wyzsza od $redniej klimatycznej i o $rednicy 1000 km moze
po 10 dniach doprowadzi¢ do wystapienia blokady na przestrzeni 2000 km.
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Rys. 4. Wptyw pojedynczej dodatniej anomalii TPO na modyfikacje cyrkulacji atmosferycznej (modyfikacje
charakteru strumienia przenosu strefowego) wedtug Netreby (1988).
A - przypadek, gdy predko$¢ strumienia strefowego przed anomalig jest znacznie wieksza od generowane;
przez anomalie sktadowej potudnikowej ruchu. Nad/za anomalig dochodzi do wyksztatcenia sie fal stojacych,
rozciagajacych sie na pewng odlegtos¢ za anomalia. B — przypadek, gdy predko$¢ sktadowej potudnikowej,
generowanej przez anomalie TPO, jest znacznie wigksza od predkosci potoku strefowego. Powstaje sytuacja
blokadowa — na wschdd od anomalii tworzy sie wir antycyklonalny, na zachod — wir cyklonalny (dipol struktur
wirowych). Centrum dodatniej anomalii temperatury powierzchni oceanu na schematach wystepuje
w punkcie oznaczonym "O"
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Zblizone lub bardzo bliskie do prac Netreby wyniki w ocenie wptywu masywnych i diugotrwatych
Zrodet ciepta znajdujacych sie na powierzchni oceanu na cyrkulacje atmosferyczng dajq i inne prace,
zaréwno o charakterze empirycznym (np. Namias 1969, Ugryumov i Kupyanskaya 1975, Prosekina i
Ugryumov 1975, Ugyumov 1981) jak i modelowym (np. Savéenko i Nagurnyj 1987, Goodman i
Marshall 1999).

Wpltyw anomalii TPO na cyrkulacje atmosferyczng wyraza sie wiec w modyfikowaniu przenosu
strefowego — wystepujace anomalie wprowadzajg nad/za sobg zmiane liczby falowe;j iflub stabilizacje
fal diugich, rzadziej — prowadza do wystapienia blokady przenosu strefowego. Nad/za anomaliami
dodatnimi mozna oczekiwa¢ zwigkszonej czestosci wystepowania gornych klindw, nad/za anoma-
liami ujemnymi — gérnych zatok.

Procesy funkcjonujace w $rodkowej troposferze majg swoje, ogolnie znane, przeniesienia na
charakter cyrkulacji dolnej (patrz dowolny podrecznik meteorologii synoptycznej). Z wystepowaniem
stref granicznych gornych klindw i gérnych zatok zwigzane jest wystepowanie dolnych uktadéw
cyrkulacyjnych — po zachodniej stronie gérnego klina/wschodniej stronie gornej zatoki, ze wzgledu na
zwigkszong baroklinowos¢ i dodatnig wirowos¢, obserwuje sie zwigkszenie cyklonogenezy i przemie-
szczanie sie powstalych uktadéw nizowych w kierunku wierzchotka klina, po wschodniej stronie
gérnego klina tworzy sie antycyklon. Z charakterem cyrkulacji dolnej zwigzane sg zaréwno kierunki
adwekcji mas powietrza, jak i czestotliwos¢ wystepowania adwekcji, co przektada sie na ksztatto-
wanie warto$ci elementow meteorologicznych nad jakims obszarem w dtuzszym okresie, na przyktad
miesigcu czy sezonie.

Kluczowg role w ksztattowaniu warunkéw oboklegtych obszaréw przez cyrkulacje atmosferyczng
modyfikowang przez wystepujace na powierzchni oceanu anomalie TPO bedzie miata jednak
lokalizacja anomalii, czyli ich rozktad przestrzenny. Stabilizacja fali o danej liczbie falowej (np. 5) da
zupetnie odmienne efekty klimatyczne dla danego obszaru, gdy znajdzie si¢ on w poblizu zachod-
niego skraju gérnego klina, niz po jego wschodniej stronie. Ten prosty czynnik natury geograficznej —
lokalizacja wystepujacej anomalii TPO, byt w dotychczasowych badaniach przewaznie ignorowany.

Mozna wiec twierdzi¢, ze mechanizm oddziatywania oceanu na cyrkulacje atmosferyczng polega
na modyfikowaniu cyrkulacji atmosferycznej w skali synoptycznej. W przypadku wystepowania roz-
kladu pola temperatury powierzchni oceanu odpowiadajacego stanowi $redniemu (klimatycznemu),
nalezy réwniez oczekiwac¢ rozwoju proceséw modyfikacji, dajacych na wyjsciu, po usrednieniu, prze-
bieg cyrkulacji odpowiadajacej stanowi klimatycznemu. Wystepowanie anomalii TPO na powierzchni
oceanu stanowi przejaw lokalnych odchylen zasobdw ciepta od stanu $redniego. Istnienie anomalii
wprowadza do cyrkulacji atmosferycznej modyfikacje, polegajace na generowaniu struktury i roz-
mieszczenia procesow synoptycznych odbiegajacych od $redniej.

Stan termiczny powierzchni oceanu ulega nieprzerwanym procesom ewolucji. Analiza pola tem-
peratury powierzchni oceanu wykazuje, ze TPO zmienia sie od jednego stanu kraincowego, jaki
tworzy sie po okresie wychtadzania zimowego powierzchni oceanu (marzec-maj), do drugiego, ktory
formuje sie po okresie nagrzewania letniego (sierpien-pazdziernik). Anomalie ,po-letnie” (sierpien-
pazdziernik), powstate w wyniku odbiegajacych od przecietnych wartoci doptywu radiacji do
powierzchni oceanu wykazujg mniejszg trwatos$¢, niz anomalie powstate w okresie zimowego wychfa-
dzania. Najwiekszg trwato$¢ wykazujq anomalie zwigzane z przenosem pradowym (adwekcyjne),
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gdyz zazwyczaj obejmujg grubg warstwe wod powierzchniowych. Czesto dochodzi do sytuacii
rozwoju anomalii dodatniej na warstwie wdd chtodniejszych od normy klimatycznej (mnigjsza
gteboko$¢ do termokliny letniej). Takie anomalie stosunkowo szybko, w przeciggu 2-3 miesiecy
zanikajg i po uplywie czasu ich trwania ponownie ujawniajg sie na powierzchni oceanu przetrwate,
,Zamaskowane” anomalie ujemne. Wigkszos¢ anomalii TPO charakteryzuje si¢ jednak znacznym
czasem trwania, rzedu kilku miesiecy do ponad roku.

Przedstawione fakty wskazuja, ze migdzy wystepowaniem anomalii TPO na powierzchni Pétnoc-
nego Atlantyku a zimowym charakterem cyrkulacji, opisanym przez wskaznik NAO Hurrella, powinny
zachodzi¢ zwigzki. Przeprowadzona analiza zwigzkéw miedzy anomaliami TPO wystepujacymi w
kolejnych miesigcach danego roku w tzw. ,gridach kontrolnych™ (patrz rys. 5) a wskaznikiem NAO,
jaki wystapit w roku nastepnym, wykazata istnienie korelacji istotnych statystycznie. Korelacje te
wystepujg w przypadku kilku tylko akwendw i tylko w wybranych miesigcach. (Przyktady korelogra-
mow przedstawiajg rysunki 6 7).
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Rys. 5. Rozmieszczenie gridow kontrolnych na Pétnocnym Atlantyku.

Oznaczenia w nawiasach kwadratowych okreslajq wspdtrzedne potozenia centrum danego gridu — dwie cyfry
przed przecinkiem — dlugo$¢ geograficzna, dwie cyfry po przecinku — szeroko$¢ geograficzna w stopniach.
Przyktadowo zapis [76,34] oznacza, ze punkt centralny gridu ma wspétrzedne 76°W, 34°N. Procedura
wyznaczenia gridéw kontrolnych oraz ich charakterystyka — patrz praca autora (Marsz 2001a i b)

Korelacje wyraznie grupujq si¢ w dwu okresach — marcu-maju oraz sierpniu i wrze$niu, czyli w
okresach przetomowych ksztattowania pola temperatury powierzchni oceanu. Dalsza analiza wyka-
zala, ze znacznie bardziej czytelne zwigzki ze wskaznikiem NAO jaki wystapi w nastepnym roku,

5 Gridy kontrolne sa to wybrane w specjalnej procedurze statystycznej powierzchnie o rozmiarach 2 x 2°,
ktorych stan termiczny charakteryzuje zasob ciepta znacznie wigkszych akwendw — szerzej na ten temat -
patrz praca autora (Marsz 2001b), Potozenie gridéw kontrolnych oznaczane jest przez podanie wspdirzed-
nych geograficznych ich centralnego punktu.

59



uzyskuje sie nie z surowymi warto$ciami anomalii TPO, ale z warto$ciami charakteryzujacymi potud-
nikowe gradienty na powierzchni oceanu oraz z réznicami warto$ci anomalii TPO w tych samych
gridach migdzy réznymi miesigcami. Te ostatnie warto$ci informujg czy na danym akwenie zasoby
ciepta rosna, czy tez malejq w funkciji czasu. Przeprowadzona analiza korelacji i regresji pozwolita na
okredlenie akwendw, na ktorych zachodzace zmiany termiczne majg decydujace znaczenie dla
ksztattowania charakteru zimowej cyrkulacji atmosferycznej nad Pétnocnym Atlantykiem.

06
0.5 A]
= 77
A
% 04 7
= A S S S S S S S R /77 N R BSOS |
o} o -
E o
= 03 /_ /_
[
iy 7
g 02 7
ks
[
2
p: 01
=
[
=
[
5 00 *
= :
g n=30
_01 - o o) =t ['e) [(] = [v=] [o] (] - o
o (=] [ (== o [s=) = (=] [e=] — — —
(=] (=) (=) (=] (=) (=) (=] (=] (=) [a=] [a=] [u=]
o o o3 [~} o o o o o3 o o o
(o] (=] [ (] [ [ o (=] [ (=] (=] (o]
w [f=) w w w w w0 w0 o [f=) [f=) w
= = = = = = = = = = = =
¥ & © & =T =T T T T T T 7
04
-_—— =00 —— — —— —
03
207
< 02 /
i
7
= 7 7z
o}
e
[N oo )
=
= -01
K]
2
5 02 Z
= Z
S 03
Gl - p-0s = — e
£ 04
g‘l n=a0
_05 o o (=] o o o o o o o o o
w [f=] o w w o [f=] [f=] o [f=] [f=] w
(=] (=] [=) (=] [e=) [e=) (=] (=] [e=) (=] (=] (=]
= & o I i o = o & & = &~
o o =) == fo=) [=) =] (=] (=] - — —
= = = = = = = = = = = =
¥ & < & = =T T T T T T =

Rys. 6. Korelacje miedzy anomaliami TPO wystepujacymi w kolejnych miesigcach danego roku (r)
a wartoscig wskaznika NAO Hurrella w nastepnym roku (w okresie zimy roku r+1)

A - korelacje migdzy miesiecznymi anomaliami TPO z roku r w gridzie [60,30] (Morze Sargassowe)
a wskaznikiem NAO w roku r+1.

B — korelacje miedzy miesigcznymi anomaliami TPO z roku r w gridzie [10,60] (podej$cie wéd Pradu
Pétnocnoatlantyckiego do Bramy Farero-Szetlandzkiej; akwen na NW od Szkocji) a wskaznikiem
NAO w roku r+1 (anomalie TPO z lat 1970-2000, wskazniki NAO z lat 1971-2001, lokalizacja
wymienionych gridow kontrolnych — patrz rys. 5)
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Rys. 7. Korelacje miedzy anomaliami TPO wystepujacymi w kolejnych miesiacach danego roku ( r)
a wartoscig wskaznika NAO Hurrella w nastepnym roku (w okresie zimy roku r+1)

A - korelacje miedzy miesigcznymi anomaliami TPO z roku r w gridzie [40,34] (akwen na SE od wschodniej
czesci delty Golfstromu; wody subtropikalne) a wskaznikiem NAO w roku r+1.

B - korelacje migdzy miesigcznymi anomaliami TPO z roku r w gridzie [30,54] (akwen lezacy w centrum
cyrkulaciji cyklonalnej wad Potnocnego Atlantyku; wody strefy umiarkowanej na N od Pradu
Pétnocnoatlantyckiego) a wskaznikiem NAO w roku r+1 (anomalie TPO z lat 1970-2000, wskazniki
NAO z lat 1971-2001, lokalizacja wymienionych gridow kontrolnych — patrz rys. 5)

Decydujace znaczenie dla ksztattowania wartosci wskaznika NAO, jaki wystapi w okresie nad-
chodzacej zimy ma $rednia z okresu sierpien-pazdziernik réznica warto$ci anomalii miedzy akwenem
lezacym na potudnie od delty Golfstromu (grid 2 x 2° z centrum o wspétrzednych: 34°N, 40°W) a
centrum cyrkulacji cyklonalnej Pétnocnego Atlantyku (grid, ktérego centrum ma wspétrzedne 54°N,
30°W). Zmienno$¢ tej jednej wartosci (oznaczonej na rysunku 8 jako DX) objasnia okoto potowy
(~47%) zmiennosci majacego wystapi¢ wskaznika NAO. Im wewnatrz kregu cyrkulacji cyklonalnej
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Pénocnego Atlantyku woda bedzie chtodniejsza od normy klimatycznej, a na akwenach lezacych na
potudnie od delty Golfstromu cieplejsza, tym wieksza bedzie warto$¢ wskaznika NAO, a wiec i wiek-
sze natezenie osiggnie cyrkulacja strefowa.

| NAO(H) r+1 = 1.748(0.330)-DX | 2

‘Wartosci obsenwowane MNAOIH) r+1

® lR=0.70, R’ =047, p < 0.000 010 |-~

Y T D S|
L S R = (- T S B3, B B
i
]
-
Y
i

) -1 0 1 2 3 4 g
Wartosci przewidywane NAO(H) r+1

Rys. 8. Warto$ci obserwowane wskaznika NAO Hurrella w nastepnym roku (r+1) a wartosci przewidywane
wskaznika NAO Hurrella w roku r+1 z warto$ci $redniej réznicy anomalii TPO miedzy gridami [40,34]
a [30,54] z okresu sierpien-pazdziernik roku r (zmienna DX)

Opisany stan wskazuje, ze dla wystapienia zima, silnego przenosu strefowego, musza w koricu
lata w wodach centralnej cze$ci Potnocnego Atlantyku wystepowaé zwigkszone w stosunku do normy
klimatycznej potudnikowe gradienty temperatury. W takich warunkach nad Pétnocnym Atlantykiem
bedzie dochodzito do odtwarzania sie fali o duzej dtugosci (n = 4) i niewielkiej amplitudzie. Odpo-
wiada to, po usrednieniu przebiegow fal, wystepowaniu makroformy WZ i WM1 wedtug klasyfikacji
Wangengejma-Girsa, jednak o osi gornej zatoki usytuowanej na 60°W i osi gérnego klina na 30°W.
Uktady nizowe tworzy¢ sie beda gtéwnie na wschod od wybrzeza USA i kierowaé w strone Islandii. W
rejonie Islandii uktady te bedg stagnowaé i wypetia¢ sie. Da to, po usrednieniu pola ci$nienia, obraz
gtebokiego i rozbudowanego Nizu Islandzkiego. Jednocze$nie, po wschodniej stronie gérnego klina
wystepowac bedzie dolny wysoki antycyklon, siegajacy dos¢ daleko na wschod®.

Przy odwrotnym rozktadzie anomalii, miedzystrefowe gradienty temperatury w $rodkowej czesci
Atlantyku zmaleja, akweny na potnocy (w szerokosciach 50-58°N na dtugo$ci 26-40°W) stang sie
cieplejsze niz przecietnie. Nad Pétnocnym Atlantykiem czeSciej niz przecietnie rozwijaé sie bedzie

8 Nalezy mie¢ na uwadze to, ze fale o liczbie falowej rownej 4 sg falami retrogradujacymi (przemieszczaja-
cymi sie powoli ze wschodu na zachdd). Opisany przez takie uksztattowanie przestrzennego rozktadu ano-
malii TPO (zmienna DX) stanowi przyczyne przesuniecia sie osi fali fali na zachdd i zwigkszenia czestosci jej
stabilizacji w tym potozeniu w stosunku do schematu makroformy W stanowigcego ilustracie w licznych
pracach Girsa.
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gorny Klin o duzej amplitudzie, z osig lokujaca sie w przyblizeniu wzdtuz potudnika 40-30°W. Odpo-
wiada to wystapieniu form (proceséw) EZ i EM2 wedtug klasyfikacji Wangengejma-Girsa.

Jednak o tym czy nad catym Pétnocnym Atlantykiem zachodzi¢ bedzie niezakidcona cyrkulacja
strefowa czy tez ktora$ z odmian cyrkulacji potudnikowej, decyduje réwniez stan termiczny i innych
akwenéw. Dwa najwazniejsze z nich to akwen lezacy na W-NW od Szkocji (charakteryzowany przez
grid 60°N, 10°W) oraz akwen lezacy na wschdd od Pradu Labradorskiego (grid o wspotrzednych
centrum 52°N, 50°W). Oba te akweny lezg w do$¢ wysokich szeroko$ciach geograficznych.

Przez pierwszy z tych akwendw przechodzg wody Pradu Pétnocnoatlantyckiego, kierujace sie w
strone Bramy Farero-Szetlandzkiej, po przeptynigciu ktorej wejdg w cyrkulacje Pradu Norweskiego,
drugi znajduje sie na wschdd od chtodnego Pradu Labradorskiego. Na tych akwenach istotne sq
réznice miedzy anomaliami TPO; na Pradzie Labradorskim miedzy majem a lipcem (zmienna PL5-7),
na podejsciu wod do Bramy Farero-Szetlandzkiej miedzy kwietniem a wrze$niem (zmienna F4-9).
Jesli wrze$niowa anomalia TPO na podejsciu do Bramy Farero-Szetlandzkiej bedzie miata wartos¢
wiekszg od anomalii kwietniowej, rozwinie sie silna cyrkulacja potudnikowa po wschodniej stronie
Pétnocnego Atlantyku. Zwigzane to bedzie z utworzeniem sie z poczatkiem zimy dodatkowego
zasobu ciepta w wodach Pradu Norweskiego na szerokoSciach 65-69°N i rozwojem intensywnych
procesow cyklonogenezy nad Morzem Norweskim w okresie zimowym, zwlaszcza w pierwszej
potowie zimy (grudzieA-styczen). Laczny wptyw wartosci potudnikowego gradientu TPO na $rodkowe;
cze$ci Pétnocnego Atlantyku (zmienna DX) i zmian zasobdw ciepta w wodach na podejsciu do Bramy
Farero-Szetlandzkiej (zmienna F4-9) na wartos¢ wskaznika NAO Hurrella w okresie nadchodzace;
zimy przedstawia rysunek 9.
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Rys. 9. Warto$ci wskaznika NAO Hurrella w nastepnym roku (r+1) a wartosci przewidywane wskaznika NAO
Hurrella w roku r+1 jako funkcja dwéch zmiennych (DX i F4-9) pochodzacych z poprzedzajacego roku ( r)

Na wodach w zasiegu Pradu Labradorskiego — jesli lipcowa anomalia TPO bedzie miata wiekszg
warto$¢ od anomalii majowej, co wskazuje na stopniowy wzrost zasobéw ciepta w wodach tego
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akwenu — zaistniejg warunki dla niewystepowania w okresie zimowym gérnej zatoki z osig nad
Cie$ning Davisa i Morzem Labrador, a to umozliwia wystapienie nad Péiocnym Atlantykiem fali
diugiej o niewielkiej amplitudzie (forma W).

Wzajemne konfiguracje znakéw i wartosci anomalii TPO na omawianych czterech akwenach
moga by¢ bardzo rézne. Jesli zatozy¢, ze na kazdym z tych akwendw warto$¢ anomalii moze przyj-
mowac¢ tylko trzy stany (-1, 0i 1), to liczba stopni swobody tego systemu wyniesie 54 (6 x 9). Laczna
zmienno$¢ wartoci anomalii na tych czterech akwenach Pétnocnego Atlantyku (to jest w gridach
kontrolnych [40,34] i [30,54] — zmienna DX oraz [10,60] — zmienna F4-9 i [50,52] — zmienna PL5-7;
patrz rysunek 10) objasnia okoto 68% zmiennosci wskaznika NAO Hurrella, jaki wystapi w czasie
nadchodzacej zimy (R ~ 0.83).
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Rys. 10. Wartosci wskaznika NAO Hurrella w nastepnym roku (r+1) a warto$ci przewidywane
wskaznika NAO Hurrella w roku r+1 jako funkcja trzech zmiennych (DX i F4-9 oraz PL5-7)
pochodzacych z poprzedzajacego roku ( r)

Nalezy przypomnie¢ w tym miejscu wspomniane w poprzednim rozdziale wspdtzaleznoSci
migdzy wartoscig i znakiem indeksu NAO a aktywno$cig Golfstromu i Pradu Labradorskiego w roku
nastepnym oraz wptyw tego mechanizmu na ksztattowanie anomalii TPO na akwenach lezacych na
potudnie do delty Golfstromu i w centrum kregu cyrkulacji cyklonalnej wéd Pétnocnego Atlantyku, jak
réwniez zwigzek aktywnosci Pradu Pdnocnoatlantyckiego i formowania si¢ anomali TPO na
podejciu do Bramy Farero-Szetlandzkiej z NAO. Te mechanizmy zdajq sie by¢ gtéwnie odpowie-
dzialne za ksztattowanie znaku i wartosci wskaznika NAO w roku nastepnym.

Jest sprawg oczywista, ze na warto$¢ wskaznika NAO jaki nastapi w okresie zimowym wptyw
wywiera¢ beda réwniez anomalie TPO wystepujace na Pétnocnym Atlantyku nie uwzglednione w tych
rozwazaniach, jak i inne procesy (zwigzki z ENSO, wptyw anomalii TPO na Pétnocnym Pacyfiku, rola
tropikalnego Atlantyku potkuli potudniowej, ...), o ktdrych nie bedzie sie tu wspominag. Ich rola, wzgle-
dem omdwionych juz mechanizméw, wydaje si¢ by¢ pomijalnie mata.
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W $wietle powyzszego staje sie zrozumiate, ze warto$¢ zimowego wskaznika NAO jest, wbrew
temu co sadza niektérzy badacze, prognozowalna. Metode prognozy wartosci wskaznika NAO
Hurrella z warto$ci anomalii TPO wystepujacych na Pétnocnym Atlantyku w okresie lata poprzedza-
jacego zime, dla ktérej prognozuje sie wskaznik, przedstawit autor (Marsz 2001b i 2000). Réwniez i
inni badacze (Hamilton i Saunders 2000) sygnalizujg opracowanie metody prognozy zimowego
wskaznika NAO, wykorzystujac jako predyktory typy rozktadu przestrzennego wartosci anomalii TPO
na Potocnym Atlantyku.

Przedstawione tu wyniki analiz zwigzkéw zachodzacych migdzy anomaliami TPO na czterech
akwenach Pdmocnego Atlantyku a zimowym wskaznikiem NAO sg zwigzkami asynchronicznymi.
Wystepuije tu stosunkowo znaczne wyprzedzenie w czasie anomalii TPO czy tez zmian temperatury
powierzchni oceanu w stosunku do czasu (momentu) wystepowania generowanego przez nie wskaz-
nika NAO. To dziwnie duze wyprzedzenie staje sie zrozumiate, jesli uwzgledni sie trwato$¢ i wzgled-
nie niewielka ,ruchliwo$¢” anomalii TPO.

Badania Musaelyana (1980) nad parametryzacjq dynamiczno-statystycznej pamieci cieplne;
oceanu wykazaty, ze w przypadku, gdy atmosfera uzyskuje energie ze zlokalizowanego zrodta
zewnetrznego, w tym przypadku z okre$lonej czesci oceanu, rola warunkéw poczatkowych stosun-
kowo szybko maleje w funkcji czasu. O ile w przeciagu pierwszych kilku dni warunki poczatkowe
graja role decydujaca, a atmosfere mozna z dostatecznie dobrym przyblizeniem rozpatrywa¢ jako
izolowane Srodowisko, w ktérym zachodzace procesy majq charakter adiabatyczny, to wraz z upty-
wem czasu rola warunkow poczatkowych stopniowo sie zmniejsza, za$ coraz wiekszg role odgrywa
doptyw energii z zewnatrz. Predko$¢ zmniejszania sie roli warunkéw poczatkowych cyrkulacji i
wzrostu znaczenia doptywu energii z zewnatrz zmienia si¢ oczywiscie wraz ze skalg liczby falowe;.
Dla fal skali cyklondw szeroko$ci umiarkowanych, przy liczbie falowej réwnej okoto 5 i dla wartosci k
= 106 m%s (k — wspotczynnik horyzontalnej wymiany makroturbulencyjnej), warunki poczatkowe
cyrkulacji stajg sie pomijalnie mate po okresie od jednego do dwédch miesiecy i gtéwng role w
ksztattowaniu cyrkulacji odgrywa doptyw energii z zewnatrz. W czasie od dwoch miesiecy do
nieskoficzonosci, warunki poczatkowe cyrkulacji nie ogrywajg zadnej roli i dalszy przebieg cyrkulacji
atmosferycznej catkowicie determinowany jest przez doptyw energii ze zrédet zewnetrznych.

Podsumowujac mozna stwierdzi¢, ze wskaznik NAO, jaki wystapi w okresie zimowym roku r+1
uzalezniony jest gtéwnie od rozktadu przestrzennego anomalii TPO o okre$lonych znakach i war-
tosciach wystepujacych na Pdtnocnym Atlantyku w okresie od wiosny do konca lata poprzedzajacym
dang zime (wiosna i lato roku r). Rozktad tych anomalii uzalezniony jest od co najmniej trzech czyn-
nikbw — wartosci wskaznika NAO, jaki wystepowat w okresie zimy poprzedzajacej wystapienie
anomalii (zimy roku r), wartosci wskaznika NAO, jaki wystepowat w okresie zimy rok wczesniej (roku
r-1) oraz doptywu promieniowania stonecznego do powierzchni oceanu w okresie wiosny i lata roku r.
Ten ostatni czynnik regulowany jest gtownie przez zachmurzenie wystepujace w tym samym okresie
nad Pétnocnym Atlantykiem. Oznacza to, ze i cyrkulacja atmosferyczna wystepujaca latem, majgca
wplyw na ksztalt pola zachmurzenia, wywiera wptyw na wartos¢ wskaznika NAO, jaki wystapi w
okresie nastepnej zimy. Podobnie, letnia cyrkulacja atmosferyczna nad Pétnocnym Atlantykiem, choé
w mniejszym, lecz wyraznym stopniu, jest regulowana przez anomalie TPO jakie utworzyty sie pod
wplywem dziatania cyrkulacji atmosferycznej wystepujacej w czasie poprzedniej zimy i zimy poprze-
dzajacej zime poprzednia,
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Oznacza to, ze migdzyroczna zmienno$¢ charakteru cyrkulacji atmosferycznej wystepujacej nad
Pétnocnym Atlantykiem, a opisana przez wskaznik NAO, stanowi wynik rekurencji wystepujacej w
systemie ocean — atmosfera. Obie czesci tego systemu — ocean i atmosfera, jak juz wspomniano
wczesniej, kontrolujg sie wzajemnie i nieprzerwanie oddziatujg na siebie. W systemie tym, zmienna
sterujgca pochodzi z wnetrza systemu, a system stanowi zamkniety uktad bez poczatku i koAca, w
ktorym stan aktualny jednocze$nie stanowi w cze$ci skutek stanow przesziych, jak i w znacznej
czesci przyczyne stanu, ktory dopiero nastapi.

Wszystko to dzieje sie w systemie, do ktérego doptywa w ciggu roku zmienna ilo$¢ energii,
gtdwnie za sprawg zmiennej ilosci ciepta transportowanej z nizszych szerokosci wraz z wodami. Czy
system ten znajduje sie w stanie energetycznie zréwnowazonym, w ktorym dostawa energii do
systemu w diuzszym, ponad rocznym okresie czasu rowna jest dyssypacii tej energii, nie jest jasne.
Mozna jedynie przypuszczaé, ze system ten jako cato$¢, charakteryzuje sie przez wigkszo$¢ czasu
jego pracy niezrownowazeniem energetycznym, czego konsekwencja jest generowanie oscylacji. By¢
moze i zmiany energii doptywajacej do systemu sterujg dodatkowo jego zmiennoscig, jednak mecha-
nizmy takiego sterowania nie byly jeszcze badane.

Oscylacja Pétnocnego Atlantyku a globalne ocieplenie

Sposéréd bardzo wielu dalszych kwestii, zwigzanych z funkcjonowaniem Oscylacji Pétnocnego
Atlantyku jako jednolitego, o regionalnej skali, uktadu ocean — atmosfera, ktére godne sq chocby
krétkiego wspomnienia, najistotniejsza, bo majaca fundamentalny wymiar klimatologiczny, jest pro-
blem roli NAO w procesie globalnego ocieplenia. Powstaje pytanie, czy mechanizmy funkcjonowania
NAO nie stanowig jednego z procesow generujacych wzrost temperatury powietrza w skali hemisfe-
rycznej i globalnej?

Do zagadnienia tego, w czesci odnoszacej sie do wzrostu temperatury powietrza nad Polska,
odniesiono sie w pracy Marsza i Styszynskiej (2001). Powtorzy sie w tym miejscu niektére sformuto-
wania z tej pracy.

Globalne ocieplenie, rozumiane jako wzrost temperatury powietrza, szczegélnie przyspieszony
od lat 70. XX wieku jest faktem. Wydaje sie celowym w tym miejscu przytoczy¢ sformutowanie
Kozuchowskiego i in. (1999) na ten temat ,Niemniej, zauwazalny niemal we wszystkich seriach trend
rosnacy temperatury powietrza pozostaje empirycznym faktem, a wyrazna roznica trendéw lata i zimy
Jjest réwnie znamienna jak samo ocieplenie”. Istnieje jednak problem genezy globalnego ocieplenia.

Globalne ocieplenie jest niemal powszechnie ttumaczone wzrostem zawarto$ci w atmosferze
COz i innych gazéw szklarniowych i wymuszanymi przez ten wzrost zmianami diugofalowego bilansu
radiacyjnego (przyczyna), prowadzacymi do wzrostu temperatury powietrza (skutek) — patrz np.
Kozuchowski (1996), Trends’93. Dzieki temu czesto, cho¢ niekoniecznie stusznie, wystepujgce glo-
balne ocieplenie jest utozsamiane z tym, co nazywa sie ,efektem cieplarnianym”. Rodzi to u niektd-
rych badaczy znaczne opory i stanowi zrodto nieporozumien.

Mechanizm Oscylacji Pétnocnego Atlantyku, w takim zarysie, w jakim zostat do tej pory rozpo-
znany nie wigze sie bezposrednio ze zmianami hemisferycznego czy planetarnego bilansu radia-
cyjnego, lecz stanowi efekt przenosu uprzednio zakumulowanego w oceanie ciepta do atmosfery.

Rossby (1959), analizujac kwestie planetarnego bilansu radiacyjnego, zwrécit uwage na fakt, ze
bilans cieplny Ziemi zostat oszacowany przy apriorycznym zatoZeniu istnienia réwnowagi bilansu
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cieplnego na powierzchni Ziemi; zaktada sie, ze w cyklu rocznym strumien ciepta skierowany od
powierzchni w gtab réwnowazony jest przez strumien ciepta z gtebi do powierzchni. W tym ujeciu
wielko$¢ strumienia ciepta z podioza do powierzchni nie jest mierzona, lecz liczona jako reszta
bilansowa. O ile to zatozenie, zdaniem Rossby'ego, moze by¢ przyjete dla obszaréw kontynen-
talnych, to dla obszaréw oceanicznych stanowi oczywiste odstepstwo od stanu rzeczywistego.
Rossby dalej wykazat, ze gdy w bilansie cieplnym uwzgledni¢ wtadciwosci akumulacyjne gornej,
przypowierzchniowej warstwy mieszania oceanu 0 migzszosci od 50 do 100 m, to zwigkszenie
pochtoniecia tak wielkiej ilosci energii jak 1% efektywnie dochodzacej do powierzchni oceanu radiacii
stonecznej w ciggu roku spowoduje wzrost temperatury warstwy pochtaniajacej (warstwy mieszania
oceanu i atmosfery nad nim zalegajacej) zaledwie o pierwszych kilka dziesiatych stopnia Celsiusza.
Analizujgc dalej procesy konwekcji zachodzace w oceanie, przy uwzglednieniu réwniez warstw wod
gtebinowych lezacych ponizej 1000 m, Rossby dochodzi do wniosku, ze oceany jako cato$¢ nie moga
znajdowac sie w stanie statej rownowagi termiczno-radiacyjnej, lecz wykazujq dtugookresowe waha-
nia tej rownowagi. Okres tych wahan, przy zatozeniu zmian temperatury warstwy wod o migzszosci
1000 m w granicach 0.015°C i tempie pionowej wymiany wod w granicach od 10 do 100 min m3/s,
miesci si¢ w granicach od okoto 400 do okoto 4000 lat.

Ochtadzanie wéd oceanicznych jest réwnoznaczne z przekazywaniem ciepta zakumulowanego
w oceanie do atmosfery. Wzrost zimowego wskaznika NAO wskazuje na wzrost natgzenia przekazu
ciepta do atmosfery. Wigze sie to gtéwnie ze wzrostem predkosci wiatru i wzrostem réznic tempera-
tury wody i powietrza. Pewien poglad na wystepujace roznice w tempie przekazywania ciepta z
oceanu do atmosfery miedzy zimami z odmiennymi warto$ciami wskaznika NAO, oraz na zréznico-
wanie sezonowe przekazu ciepta, moze da¢ poréwnanie miesiecznych strumieni ciepta z oceanu do
atmosfery, jakie obliczono dla gridu 2 x 2° o wspétrzednych centrum 54°N, 30°W (centralna cze$¢
Pétnocnego Atlantyku) w dwu latach: roku 1973 (wskaznik NAO Hurrella +2.52) i roku 1979 (wskaz-
nik NAO -2.25) zestawione w tabeli 1.

Tabela 1
Wielkosci strumieni ciepta z oceanu do atmosfery (MJ/m#miesiac) w roku z dodatnig (1973)
i ulemna (1979) wartoscig wskaznika NAO Hurrella. (grid 2 x 2°, 54°N, 30°W).

R&znice zwigzane ze zmiang znaku wskaznika NAO wystepuja tylko w trzech pierwszych miesigcach roku
(styczen-marzec). Znak * oznacza, ze $rednia miesieczna temperatura powietrza byta wyzsza od temperatury
wody i za pomoca stosowanych formut nie byto mozliwe obliczenie strumienia ciepta z oceanu do atmosfery
(strumien ciepta jawnego skierowany z atmosfery do powierzchni oceanu?)

Rok | NAO I I Il vV \ Vi Vil Vil X X Xl Xl
1973 | +2.52 | 604 449 363 302 141 35 * * 17 219 401 419
1979 | 225 | 410 309 263 283 179 103 11 ¥ 29 258 357 409

Podanych w tabeli 1 wartosci nie nalezy traktowac jako $rednich, ich znaczenie jest jedynie
orientacyjne — wskazujg jakich rozmiaréw moga by¢ réznice w strumieniach ciepta w latach o podob-

7 Rzeczywisty strumien ciepta z oceanu do atmosfery byt w tych miesigcach dodatni; dla jego obliczenia
nalezatoby postuzy¢ sie znacznie bardziej skomplikowanym modelem, do wykorzystania ktérego brakowato
autorowi danych (warto$ci terminowe). W niczym nie zmienitoby to jednak ogdlnego obrazu, gdyz wszystkie
warto$ci w tablicy nieznacznie wzrostyby w podobnym stopniu.
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nych co do wartoéci, ale o odmiennych znakach indeksach NAO. Tym niemniej mozna zauwazy¢, ze
réznice w obu poréwnywanych sezonach zimowych (styczen-marzec) sq bardzo powazne. Jesli przy-
ja¢ wielkos¢ przekazu ciepta z oceanu zimg roku 1979 z ujemnym wskaznikiem NAO jako 100%, to w
czasie tego samego okresu zimy roku 1973 z dodatnim wskaznikiem NAO przekaz ciepta z oceanu
byt wigkszy o okoto 44%. Zdaje sie to potwierdza¢ teze, ze z dodatnim trendem wskaznika NAO
wigzac sie rowniez powinien dodatni trend temperatury powietrza.

Réznice miedzy warto$ciami rocznymi przekazu ciepta do atmosfery miedzy obydwoma porow-
nywanymi latami sg juz niezbyt duze (339 MJ/m?/rok) — w roku 1973 przekaz ciepta z oceanu do
atmosfery byt wiekszy o okoto 13% od przekazu ciepta w roku 1979. Jednak ten 13.procentowy
wzrost roczny byt praktycznie skupiony w trzech pierwszych miesigcach roku. Nie wchodzac w dalsze
szczego6towe analizy trzeba stwierdzi€, Ze taki rozktad w czasie rdznic w ilosci pobieranego z oceanu
i przekazywanego do atmosfery ciepta, w warunkach silnie rosnacego od korca lat szes¢dziesiatych
XX wieku wskaznika NAO, powinien w przebiegu temperatury powietrza da¢ obraz bardzo silnego
trendu wzrostowego miesiecy zimowych, stabszego, ale dodatniego trendu temperatury rocznej i brak
trendu lub wystepowanie stabych i nieistotnych trendow w okresie pozostatych pér roku. Jest to
wtasnie obecnie obserwowany obraz ,znamiennych” zmian temperatury powietrza.

Rys. 11. Zmiany temperatury powietrza nad powierzchnig oceanu (1960-1996) wedtug J.M. Wallace’a (2000).
Widoczna wyrazna obnizka temperatury powietrza nad NW czescig Pdtnocnego Atlantyku, w rejonie wyptywu
mas powietrza znad Grenlandii, Arktyki Kanadyjskiej i Labradoru. Obnizenie sie temperatury powietrza nad tymi
akwenami prowadzi do wzrostu réznic temperatury miedzy wodg a powietrzem i tym samym przyspiesza transfer
ciepta z powierzchni oceanu do atmosfery
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Z taka zbiezno$cig zachowania sie trenddw szeregdw czasowych powinien $cisle korespondo-
wac obraz przestrzenny rozktadu zmian temperatury powietrza i temperatury powierzchni oceanu.
Dla ilustracji rozktadu zachowania sie trendow tych zmian w przestrzeni mozna postuzy¢ si¢ mapami
opracowanymi przez J.M. Wallace’a (2000) a prezentowanymi na NCAR/ASP Summer Colloquium
(rys. 11 — zmiany temperatury powietrza nad powierzchnig oceanu w okresie 1960-1996 i rys. 12 —
zmiany temperatury powietrza nad ladami pétkuli pétnocnej w okresie 1950-1996). | chociaz mapy te
prezentujg sumaryczny obraz, w skfad ktérego wchodzg jeszcze lata poprzedzajace rok 1971, od
ktérego rozpoczyna sie ostatnia epoka cyrkulacyjna NAO, a w ktdrej wystepuje zdecydowany trend
dodatni wskaznika, ich tre$¢ jednoznacznie potwierdza zwigzek proceséw ocieplania atmosfery z
funkcjonowaniem Oscylacji Péinocnego Atlantyku.

Rys. 12. Zmiany temperatury powietrza nad ladami pétkuli potnocnej (1950-1996) wedtug J.M. Wallace'a (2000).

Widoczny wyrazny wzrost temperatury powietrza nad obszarami N i NW Europy, Europa Srodkowa, i potnocna
czescig Niziny Rosyjskiej, Syberia, przy jednoczesnym spadku temperatury powietrza nad zachodnig
Grenlandia, czescig Arktyki Kanadyjskiej i Labradorem. Rozktad zmian odpowiada intensywnemu transferowi
mas powietrza atlantyckiego (oceanicznego) na wschod, typowego dla wystepowania dodatniej fazy NAO

Obszary, na ktorych nad oceanem wystepuje obnizenie temperatury powietrza sg réwniez akwe-
nami, na ktérych od poczatku lat 70. zachodzi podobne lub nawet silnigjsze obnizanie sie tempera-
tury wody (patrz rys. 13). Te wasnie powierzchnie oceanu znajdujg sie w strefie wyptywu mas chtod-
nego powietrza znad Grenlandii, Arktyki Kanadyjskiej i Labradoru — na Morzu Labrador i Pétnocnym
Atlantyku w szeroko$ciach 50-65°N, do dtugosci Islandii. Jest to obszar oceanu, ktéry przy typowym
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uktadzie cyrkulacyjnym dodatniej fazy NAO oddaje ciepto do atmosfery. Strefa ocieplenia nad ladami
obejmuije rejon od Islandii i Europy Zachodniej, po zachodnig Syberie (i dalej na wschod, co nieko-
niecznie musi byé zwigzane z NAO), jednak bez rejonu wybrzezy Morza Srédziemnego i Czarnego
oraz Bliskiego Wschodu. Réwniez taki geograficzny rozktad wzrostu temperatury powietrza jest
charakterystyczny dla dodatniej fazy NAO. Jednoczesnie, zgodnie z dziataniem NAO, obserwuje sie
po wschodniej stronie Péinocnego Atlantyku od poczatku lat 70. wzrost TPO (patrz rys. 14).
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Rys. 13. Przebieg rocznych anomalii temperatury powierzchni oceanu w szeroko$ciach umiarkowanych
Pétnocnego Atlantyku w latach 1950-1992.

Oznaczenia na rysunku — [41,51] — $rednie roczne anomalie TPO w gridzie 2 x 2° o wspétrzednych centrum
51°N, 41°W (NW Atlantyk), [31,55] — jak wyzej, w gridzie o wspotrzednych centrum 54°N, 31°N (centralna cze$¢
Péinocnego Atlantyku, na N od Pradu Pétnocnoatlantyckiego). Dane ze zbioru Reynoldsa. Oznaczony rok 1971

Sledzac zmiany temperatury Péinocnego Atlantyku zachodzage od roku 1950 do 1992 na pétnoc
i potudnie od Pradu Pétnocnoatlantyckiego, oraz przebieg wartosci wskaznika NAO Hurrella i majac
na wzgledzie opisane wczesniej zwigzki NAO z rozktadem przestrzennym anomalii TPO o okreslo-
nych znakach, powigzanie zwiekszonego przekazu ciepta z oceanu do atmosfery z NAO, staje sie
oczywiste. Jednoczesnie zauwaza sig, przypadajacq w przyblizeniu na lata 1970-1972, zmiang w
przebiegu réznic temperatury miedzy Morzem Sargassowym a centrum cyrkulacji cyklonalnej wéd
Pétnocnego Atlantyku (zmienna MS 8; patrz rys. 15). Od tego momentu warto$¢ réznicy anomalii TPO
rosnie, co wskazuje na stopniowe ochtadzanie wéd lezacych na pétnocy i wzrost temperatury wéd
lezacych na potudniu (Morze Sargassowe). Mozna sadzié, w $wietle wczesniej przedstawionych
faktow, ze ten wiasnie czynnik doprowadzit do stopniowego wzrostu czestosci wystepowania i nate-
zenia pozytywnych faz zimowego NAO po roku 1971.

8 Zmienna MS jest dodatnio skorelowana ze wskaznikiem NAO Hurrella z tego samego roku (r = 0.55, p <
0.000, n = 43) oraz ze wskaznikiem NAO z nastepnego roku (r = 0.38, p < 0.011, n = 43).
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Rys. 14. Przebieg rocznych anomalii TPO po wschodniej czesci Péinocnego Atlantyku w latach 1950-1992.

Oznaczenia na rysunku: [21,39] - Srednie roczne anomalie TPO w gridzie 2 x 2° 0 wspotrzednych centrum
39°N, 21°W (akwen na E od Azoréw), [11,39] — jak wyzej, w gridzie o wspdtrzednych centrum 39°N, 11°W
(akwen na W od wybrzezy Pétwyspu Iberyjskiego). Dane ze zbioru Reynoldsa. Widoczny spadek temperatury
powierzchni oceanu od roku 1950 do korica lat sze$¢dziesiatych — poczatku lat siedemdziesiatych (przewaga
cyrkulacji potudnikowej, ujemne wartosci indeksu NAO Hurrella) i wzrost TPO od poczatku lat
siedemdziesiatych (przewaga cyrkulaciji strefowej, dodatnie warto$ci indeksu NAO)
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Rys. 15. Przebieg wartosci wskaznika NAO Hurrella i réznic rocznych anomalii TPO miedzy Morzem
Sargassowym (AN[61,29]RK) a centrum cyrkulacji cyklonalnej wod Pdinocnego Atlantyku
(AN[31,55]RK) — zmienna MS, w latach 1950-1992.

Dziatanie zmiennej MS jest niemal takie same jak zmiennej DX (patrz rys. 8). Po roku 1971-1972 obserwuje
sie stopniowy wzrost kontrastéw termicznych migdzy wodami tropikalnymi a wodami strefy umiarkowanej
w szerokoSciach 46-58°N po zachodniej i na Srodkowej czes$ci Pétnocnego Atlantyku (60-30°W),

z ktérym stowarzyszony jest wzrost wskaznika NAO
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Tak wigec, zaréwno zachowanie sie trendéw temperatury powietrza nad ladami i oceanem, jak i
rozktad przestrzenny trendéw zmian temperatury powierzchni oceanu w sektorze atlantycko-euro-
pejskim potkuli potnocnej daja koherentny obraz, wskazujacy na Oscylacje Pdinocnego Atlantyku
jako jedna z przyczyn globalnego ocieplenia.

Mechanizmy funkcjonowania systemu ocean — atmosfera w NAO w ostatnich latach, poczawszy
od roku 1971, rozpoczety nader sprawnie przekazywa¢ zakumulowane wcze$niej w oceanie ciepto
do atmosfery. Jednocze$nie postepujacy od poczatku lat 70" wzrost rocznej temperatury powierzchni
Pétnocnego Atlantyku, przy wybrzezach Europy® w szerokosciach od 35 do 60°N dochodzacy do 0.8
+ 1°C, spowodowat, przy dominujacym przeptywie mas powietrza z W-SW nad Europe, pewien
dodatkowy wzrost temperatury powietrza. Innym skutkiem wzrostu temperatury powierzchni oceanu
na zachdd od wybrzezy Europy byto stopniowe przesuwanie sie zimg zasiegu Wyzu Azorskiego na
wschdd, nad kontynent, co pozwolito ogrzanym nad oceanem masom powietrza penetrowac obszary
lezace coraz dalej na wschod i potnocny wschod. Wszystko to razem przyczynito sie do wyjatkowo
silnego wzrostu temperatury powietrza nad pétocna, pétnocno-wschodnig oraz centralng Europa.

Tak wigc mozna sadzi¢, ze Oscylacja Péinocnego Atlantyku wnosi swoj wklad w obserwowane
globalne ocieplenie. Przekazywane do atmosfery ciepto pochodzi jednak z powierzchni oceanu i nie
mozna twierdzi¢, ze obserwowany nad Europg i NW czescig Azji czy Arktyka wzrost temperatury
powietrza jest bezposrednio skutkiem efektu cieplarnianego i dokumentuje jego dziatanie.
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