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摘　　要

文中从观测统计学、瞬变涡动能量学和 MM 5中尺度数值模拟角度, 研究了海洋风暴(爆

发性气旋)形成的气候特征及其可能的动力学机制,揭示了一幅爆发性发展的物理图像。结果

表明, 在冷季大气特别是日本以东洋面上大气特有的热力气候背景下, 通过同海洋风暴过程

相联系的涡动热通量 vH的向极地输送( - vH·ý Hm> 0) , 将季节尺度的时间平均有效位能向

瞬变涡旋时间尺度的涡动有效位能转换, 是海洋风暴形成的主要动力机制。在该过程中转换

来的具有最大贡献的涡动有效位能, 连同具有次大贡献的积云加热制造的涡动有效位能

( qa3 )一起,通过暖异常区 (A> 0) 暖湿空气上升运动( - X> 0) 的斜压转换( - XA) ,促使涡

动动能增长。同时,补充的涡动有效位能又加强了暖异常区的暖湿空气上升运动,进而产生积

云对流活动及其潜热释放的正反馈过程, 最终导致涡动动能急剧增长和海洋风暴的形成。海

-气潜热输送的作用是在风暴形成初期提供后来积云尺度对流活动及潜热释放的水汽潜力。

研究还表明,海洋风暴主要发生在冷季月份 130°E 以东的中高纬洋面上, 这种对特定季节和

特定海域的依赖性是大气和海洋气候背景的动力/热力共同作用的结果。
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1　引　言

海洋风暴是一种发生在中高纬洋面上的灾害性天气系统。在某一标准纬度 60°N 上,

气旋中心气压 24 h 内急剧下降 24 hPa 以上(任意纬度 U上以地转调整率( 24 hPa/ 24 h)

×sin U/ sin 60°表示)而形成海洋风暴,它又称为爆发性气旋或炸弹气旋
[ 1]
。在过去的十多

年里,已有许多学者探讨了海洋风暴的形成机理,如指出对流层顶附近的物理过程及其和

平流层相互作用的可能机制
[ 2～4]

,大尺度强迫与潜热耦合的机制
[ 5～9]

, 湿斜压不稳定理

论[ 10 , 11]和中尺度倾斜对流不稳定机制[ 12] , 海-气边界层过程及相互作用的可能激发机

制[ 13 , 14]。最近的研究[ 15, 16]表明了在弱风暴条件下相邻系统能量频散的触发机制, 其中特

别指出在后续爆发性发展而形成强海洋风暴的过程则主要依赖于气候背景。本文的工作
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则是结合较高分辨率的 NCEP/ NCAR再分析资料的动力学诊断和 MM5数值试验,进一

步探讨海洋风暴形成同特定气候背景的关系及其可能的动力学机制。在此之前,也给出了

观测的海洋风暴形成的气候统计学证据。

2　时空分布气候统计学特征

依据 10 a( 1979年 10月～1989年 4月)日本天气图资料,统计冷季 7个月内发生在

120～180°E 的西北太平洋风暴。2个时次( 00 UT C, 12 U TC)的风暴中心气压和位置为主

要统计对象。将一个海洋风暴全过程称为一个个例, 其中每24 h时段经历爆发性加深者,

其频数为 1,逐段累加。这样, 10 a 共计 188个个例,总的爆发性发展频数为 344次。

图 1a 给出了频数的年变化。除暖季月份因发生太少,未参与统计外,每年冷季中以

10 月、4月最少,平均为2～3次, 而发生最多的月份集中在3, 12和1月,达 70次之多。另

外,此3个月每月可有7个以上海洋风暴过程。50%的中等强度风暴都存在连续爆发性加

深过程,其中最多的月份仍集中在 12, 1和 3月(图略)。

海洋风暴形成位置也相对集中。在主要向东偏北方向移动中, 爆发性发展则主要位于

日本以东和以南洋面上(图 1b)。注意到,虽然日本海内也占相当数量,但 130°E以西的中

国沿海和近海却极少。陆地气旋入海后的初期多数只经历一般性加深。

海洋风暴形成对特定季节和特定海域的这种依赖性表明,大气和海洋气候背景的动

力/热力作用在风暴形成中起了重要作用。

图 1　海洋风暴形成的年变化( a)和空间分布( b)

3　瞬变涡动能量方程分析

涡动能量方程能将瞬变涡旋同平均量联系起来。将涡动定义为时间平均流的偏差,这

样,瞬时水平速度 V,垂直速度 8 及有关热力学变量可分解成[ 15]

V = Vm + v　　　　8 = 8 m + X　　　　Q = Qm + q　　　　

( ( x , y , p , t ) = ( m( x , y , p ) + H( x , y , p , t ) = (~( p ) + Hm( x , y , p ) + H( x , y , p , t) ( 1)

这里,下标 m 表示时间平均,后面取月平均; Q代表任一标量属性;位温 (~( p ) 为水平面积
平均和时间平均,代表位能最小状态下的位温分布; Hm( x , y , p ) 为相对于 (~( p ) 偏差的
时间平均。
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单位质量涡动动能K e =
1
2 võv,涡动有效位能Pe = -

R
2P ( P0 / p )

J
H2

d( / dp ,其中P 0 =

1000 hPa, P 为气压, J= R/ Cp , R 为干空气气体常数, Cp 为等压比热。P e表示了涡动位能

向涡动动能转化的一种最大的潜力。

在 Lagrangian坐标下

DK e

Dt =
5K e

5t + C õ ý K e ( 2)

这里
DK e

Dt 是跟随系统运动造成的准拉格朗日变率, C为系统体积边界的移动速度。利用文

献[ 16]中式( 7)并考虑式( 2) , Lagrangian涡动动能方程为:

DK e

Dt = - ý 3 õ ( ( Vm3 - C) K e) - ý 3 õ( v3K e) - ý õ ( v<) - 5( X) <
51 - XA

　　　　　　　　( a)　　　　　　　　( b)　　　　　( c)　　( d)　　( e)

　　　
- v õ ( v3 õ ý 3vm)

( f)

+ v õ ( v3 õ ý 3v)

( g )

+ D e

( h)

- v õF0

( i)
( 3)

式中带下标 3的量表示三维矢量(合并了垂直速度)或算子,不带此下标的量仅表示水平

分量,下同。

式( 3)左端项代表涡动动能的拉格朗日变率。右端各项意义是明显的:通量项有涡动

动能的平均流输送( a)、涡动流输送( b)、同能量频散有关的位势通量散度( c)以及气压梯

度力作功的垂直输送 ( d) ; 能量转换项有涡动有效位能 P e 向 K e 的斜压转换( e)、由雷诺

应力引起的正压转换( f )以及 K e 到一阶动能相关 K 1= Vm·v的净转换项( g ) ; ( h)项为摩

擦引起的涡动耗散项; ( i)项表示了时间平均流到瞬变涡旋的静止强迫效应, 为可忽略小

量
[ 17 ]
。

将涡动非绝热加热率 q
a进一步表示为涡动大尺度加热率 q

a
1、边界层感热加热率 q

a
2以

及积云尺度对流加热和湍流加热率 q
a
3 3项之和,即 q

a= q
a
1+ q

a
2+ q

a
3, 涡动有效位能方程

[ 16]

变为:

DP e

Dt = - ( Vm3 - C) õ ý 3P e - V3 õ ý 3Pe + XA+

　　　　　　( a* )　　　　　　　( b* )　　( c* )

　　　

R
P ( P0 / p ) k

v3H
d( / dP õ ý 3Hm

( d
*
)

- H R
P ( P 0/ P ) k

v3
d( / dP õ ý 3H

( e
*
)

　　　
-

R
PCp

q
a
1H

d( / dp -
R

PCp

q
a
2H

d( / dp -
R
PCp

q
a
3H

d( / dp
( f * )

( 4)

式( 4)右端各项意义如下: ( a
*
)和( b

*
)项类似于式( 3)中的( a)和( b)项,分别为 P e 的平均

流输送和涡动流输送; ( d
* )项为时间平均有效位能 P m 到 Pe 的转换; ( e

* )项为涡动位温

与其时间平均平流的相关; ( f
*
)项分别为涡动非绝热加热率的 3个分量 q

a
1 , qa2和 q

a
3引起

的 Pe 制造,后面分别简称为 qa1, qa2和 qa3项。值得注意的是,一个具有相同意义但符号相反

的项 XA将涡动动能方程式( 3)和涡动有效位能方程式( 4)联系起来。
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通过涡动能量方程对冷季月份中有代表性的海洋风暴个例进行了动力学诊断分析。

个例为 1983年 1月 3日 00时至 5日 00时在西北太平洋经历连续爆发性发展的海洋风

暴。计算资料取自N CEP/ NCAR高空和地面气压场再分析资料, 具有每日 4个时次( 00,

06, 12, 18 U TC) , 1000 hPa 至 10 hPa 17层等压面、2. 5°×2. 5°网格上 5个要素( U , V , H ,

T , RH )及海平面气压场资料。ECMWF 2个时次 7层客观分析资料及日本天气图也辅以

佐证。1983年 1月 21日 12时至 23日 12时的另一个例也考查了,但限于篇幅,这里主要

研究 1月 3日个例,也归纳了其它个例的结果。

从图 2a 可以看到, 2 日 18时～4 日 18时,气旋中心气压从 1006 hPa 急剧下降至

964. 4 hPa。从ECMWF 资料和日本天气图得到的中心气压尽管略有不同,但总的变化趋

势同NCEP 资料结果是相似的。至 4日 18时, 海洋风暴发展成熟, 气压开始缓慢回升。按

Sanders
[ 1]
的定义可知,该个例为连续爆发,其中后续的爆发性发展阶段,即 3日 18时～4

日 18时,加深率为 1. 4个贝吉龙,是典型的中等强度爆发性气旋的代表。这一时段是本文

中重点要研究的。关于 2日 18时～3日 18时第一阶段爆发性发展过程参见文献[ 15]。

定义垂直积分平均 F
d= 1

( P s - P t )∫
P
s

P
t

F dp ,体积积分[ F] =∫M∫
P
s

P
t

FdpdR, F代表任一

能量分量; P t 为大气顶的气压, 取10 hPa;M 为由某一垂直积分平均的涡动能量等值线所

包围的区域。

计算了垂直积分平均的涡动动能 K
d
e 和涡动有效位能 P

d
e。一个显著特征是,急剧增大

的K
d
e或P

d
e中心,在气旋爆发性发展过程中始终同低压中心D 一起移动(图略)。为叙述方

便,后面统称为 D中心。另一个显著特征是, D中心内[ K e]增长同气压下降是一致的,标

准化的涡动动能 Lag rang ian 增长率
DK e

Dt / [ K e]同加深率也是一致的。因此,后者被用来

度量海洋风暴的发展。

表 1给出了各时刻涡动动能 Lagr ang ian 增长率及方程( 3)右端各项的贡献。一般来

说,阻碍涡动动能增长的项是位势通量散度项( c) ,雷诺应力导致的正压转换项( f ) ,涡动

流输送项( b)以及涡动动能耗散项等, 而促进涡动动能增长的项来自于 Pe 向 K e 的斜压

转换( e) ,平均流输送( a)以及气压梯度力作功的垂直输送( d)。尽管( c)和( f )在风暴发展

初期是促进涡动动能增长的,但贡献一直最大的项却是( e)。从这里可以看到,涡动有效位

能 P e向涡动动能 K e的斜压能量转换( - XA)是控制涡动动能急剧增长的主要过程。
表 1　 标准化的 Lag rang ian 涡动动能增长率及方程式( 3)中右端各项的贡献(单位: d- 1)

时间
DK e

Dt ( a) ( b) ( c) ( d) ( e) ( f ) ( g) + ( h) + ( i)

3日 18时 0. 80 0. 37 - 0. 44 0. 24 0. 02 1. 25 0. 64 - 1. 27

4日 00时 0. 12 0. 64 - 0. 46 - 0. 83 0. 03 1. 87 0. 01 - 1. 15

4日 06时 0. 36 0. 56 - 0. 00 - 1. 41 0. 07 2. 67 - 0. 41 - 1. 12

4日 12时 0. 39 0. 56 - 0. 10 - 1. 76 0. 10 2. 45 - 0. 59 - 0. 49

4日 18时 0. 31 0. 86 - 0. 14 - 1. 98 0. 08 2. 64 - 0. 06 - 1. 09

注:以 ^
K e
的 200 m 2/ s 2 等值线为积分边界; ( g) + ( h ) + ( i )是作为剩余项计算的。

图 2b 给出了标准化的涡动有效位能 Lagr angian 增长率及方程( 4)右端各项的贡献。

一个最显著的特点是, 斜压能量转换 XA( c* )现在变为涡动有效位能增长的主要“汇”。在
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主要的“源”中, 有平均流输送项( a
* )、涡动非绝热加热制造项( f

* )和 P m 向 Pe 转换项

( d
* ) , 其中,最大者为( d

* )。由于这些项都已标准化, 且( c
* )和( d

* )远大于其它项,因此,

由 P e向K e的斜压能量转换( c
* )将主要是与 Pm向P e转换( d

* )平衡。注意,涡动有效位能

Lagrangian增长并不太大,在 1月 21日的个例中,这种增长甚至更小,因此它并不能作为

爆发性发展的度量。

　　图 2　地面中心气压的变化 ( a ) , 标准

化的涡动有效位能 Lag rang ian 增长率

及方程式( 4)中右端各项的贡献 ( b)和

涡动非绝热加热及各分量的涡动有效

位能制造率( c)

进一步地计算了涡动非绝热加热制造项( f * )的 3个分量, 并显示在图 2c 中。由图可

见,大尺度加热制造项 ( qa1项) 和积云尺度对流加热制造项( qa3项) 是涡动有效位能增长的

“源”,但边界层感热制造项( qa2项) 相反, 即大气向海洋输送感热, 是消耗涡动有效位能的

“汇”。结合图 2b和 2c,可见,最大的“源”仍是 Pm向P e转换项( d* ) ,其次是积云尺度对流

加热制造项( q
a
3项)。

上述分析表明, Pm 向P e的转换 ( d
*
)和积云尺度对流加热的P e制造( qa3项)一起,除

少部分用以增加了涡动有效位能和向海洋输送感热而消耗外,绝大部分用来补偿 P e 向

K e的斜压能量转换( c
* ) ,而-XA项的意义在于通过暖异常区的暖湿空气强烈地上升运动

或冷异常区的干冷空气强烈地下沉运动而导致涡动动能的急剧增长。其中,斜压能量转换

XA仅起了一种“桥梁”作用。换言之, 最终涡动动能的急剧增长实质上是最大项的 Pm向Pe

的转换 ( d* )和次大项的积云尺度对流加热的P e 制造( qa3 项)共同作用的结果。

进一步地考查导致风暴爆发性发展的最大能源项 P m向 P e的转换。图 3给出了 1月

3日 12时至4日 12时、叠加有涡动位温H、相对于参考状态的月平均位温 Hm和P e的涡动

热通量矢量 vH。从图中可以看到, 在D中心附近,水平涡动热通量 vH穿过Hm等值线并具有
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较大的向极地输送的分量。由于较大的 - ¨Hm 也是指向极地,因此平均有效位能向涡动

有效位能的转换 ( d* )在 D 中心附近较大,并且主要通过涡动热输送, 特别是向极输送来

完成。还应注意到,冷季 1月的平均位温(扰动)等值线主要呈纬向分布且在日本以东的纬

度带附近有较强的指向极地的梯度。对比暖季 7月的平均位温(扰动) (图 4) ,虽然主要也

是呈纬向分布,但在同样的纬度带,向极梯度较小。在日本以东洋面, 两者差别更明显。因

此,正是冷季特有的这种大气热力配置的气候背景加上同风暴过程相联系的涡动热输送

动力过程才导致了 P m 向 Pe 的转换, 进而促使气旋爆发性发展和海洋风暴的形成。

图 3　垂直平均的涡动有效位能 P e(阴影区,单位: m2/ s2) ,

涡动热通量矢量 vH, 500 hPa 层平均位温 Hm(粗虚线,单位: K )

和涡动位温 H(细实线为正、细虚线为负, 单位: K )

( a. 3日 12时, b . 3日 18时, c. 3日 24时, d. 4日 6时, e. 4日 12时; D表示风暴中心位置)

4　数值试验

利用大气中尺度数值模式完成了一系列的数值模拟和试验, 用来进一步地验证上述

诊断分析的结果。

采用Penn State/ NCAR 中尺度数值模式 MM5,模式描述详见文献[ 18]。必须说明的

是,模式中的非静力初值化过程、backend task 和 MM5涉及的主要程序代码等已经由本

文作者作了重要修改, 已经适合于包括 PC机在内的各种类型计算机条件并作了试验,但

主要的物理框架和数值方案仍然保持不变,这样便于 MM5模拟的相互比较。该模式已为

许多学者所熟悉, 这里仅简述本研究的初、边值构造及所用的主要试验方案。
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图 4　相对于参考状态的暖季(左: 7月)和冷季(右: 1月)平均位温 Hm 分布

( a. 100 hPa , b. 500 hPa, c . 850 hPa, d. 整层积分平均;单位: K )

采用 Lambert 等角圆锥投影,水平方向 81×173个格点、37. 5 km 分辨率, 垂直方向

15个 R层或非静力模式层的网格系统。NCEP/ NCAR 再分析的 17层等压面资料和海平

面气压场资料用来构造非静力模式初值和侧边界条件。下边界考虑了地面属性、地表温度

和月平均SST。初值形成包括 2. 5°格点资料到37. 5 km“·”和“×”点水平内插、等压面到

R面再到非静力模式层的垂直内插、模式地形高度上的气压场计算、垂直积分平均的散度
风剔除、参考状态计算、垂直运动计算、扰动气压场计算以及侧边界倾向计算等。其中参考

状态、垂直运动、扰动气压场等计算是非静力模式初值化最重要的。

初值时刻 1月 3日 12时,积分时间 48 h。控制试验( CTL EXP. )采用的主要物理方

案包括:显式的暖云降水方案、干对流调整、Blackadar 高分辨边界层模式、地面能量平衡

(含长、短波辐射)、水平和垂直扩散等。在控制试验成功地模拟了气旋爆发性发展过程的

基础上,这里提出了 3个主要的敏感性试验。试验 1: Pm向P e能量转换剔除试验; 试验 2:

“暖季”替代“冷季”试验;试验 3:海面能通量(感热、潜热通量)剔除试验。

在试验 1( EXP. 1)中, 仅将初始场中位温 ( 分解为: ( ( x , y , p , t) = (~( p ) + H( x , y , p ,
t) ,其中Hm为零。在试验2( EXP. 2) 中, 将初始场中位温 ( 分解为: ( ( x , y , p , t ) = (~( p ) +
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Hm( x , y , p ) + H( x , y , p , t) ,但1月份 Hm用暖季 7月份的 Hm代替。在试验 3( EXP. 3)中,从

初始时刻开始一直将 Blackadar 边界层模式的最底层感热和潜热通量“切断”。试验中其

它条件同控制试验。

图 5　模拟 48 h 的海洋风暴中心气压

同实况的比较

从模拟及试验结果(图 5)可以看到, 控

制试验较好地模拟出了 24 h 气旋爆发性加

深及后续气压回升的过程,其气压场型式以

及气旋中心位置(图 6)同 NCEP/ NCA R 再

分析资料(看作实况)非常接近。试验 3具有

和控制试验类似的结果,模拟的 24 h 气旋加

深率为实况的 93. 6%, 比控制试验减少

10. 6%( 2. 9 hPa) , 表明爆发性发展中海面

热通量的影响已不显著。试验 1和试验 2都

未能模拟出爆发性加深过程,模拟的加深率

分别为实况的 50. 9%和 35. 6% ,分别比控制

试验减少 53. 3%和 68. 6%。因此, Pm 向 P e

图 6　不同试验模拟的 24 h 海面气压场同实况的比较

( a. 实况 , b. 控制试验, c. 试验 1, d.试验 2, e.试验 3)

的能量转换比海面热通量的作用大且对爆发性发展是至关重要的。注意到所有试验中都

采用了 37. 5 km 显式的云微物理方案, 且应用到对其它 5个个例的成功模拟中
[ 19]

,表明

这种中尺度的降水物理过程也是气旋爆发性发展所必不可少的基本过程。联系前面 2. 5°

格点资料诊断分析的结果, 可以看出,这种中尺度为 20～200 km 的中-A尺度, 其中的降

水物理过程是同积云尺度对流活动相联系的。因此, 积云尺度对流活动导致的潜热释放也
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对爆发性发展起了重要作用。事实上,前面分析已经表明,产生积云对流活动及其潜热释

放正是涡动位能向涡动动能转换( - XA)——暖异常区的暖湿空气上升运动的直接后果。
从控制试验结果中进一步分析了海面热通量的作用。图 7给出了气旋在爆发性发展

过程中间时刻 4日 00时模拟的海(陆) -气界面的位温差 DH和(饱和) 混合比差 Dqv 分布。
其中DH= Hg - Ha, Dqv = qvs - qva, Hg为海(陆)面位温, Ha为模式最底层位温, qvs表示同SST

或陆面温度对应的水汽饱和混合比, qva为模式最底层水汽混合比。从图中可以看到,在气

旋中心及其东南面为向下的感热通量,即大气向海洋输送感热。在潜热通量的分布中,虽

然总体上大气仍然获得海洋的潜热输送,但此时强度已经减弱,且远远低于初始时刻之前

12 h 阶段(图略)。表明爆发性发展过程中海洋的作用是很小的, 气旋内部潜热释放的水

汽主要来源于发展之前。事实上,由于在气旋入海后的一段时间里,海洋潜热输送的水汽

积累已为随后爆发性发展过程提供了一种潜势,以致当爆发性发展时几乎可以不依赖于

海洋而进行, 试验 3的结果证明了这一点。这同文献[ 9, 19]的结果是类似的。

图 7　模拟 12 h 的海(陆) -气界面 DH(单位: K ) 和 Dqv (单位: g / kg )分布 ( 4日 00 时)

应当注意, 虽然海洋气旋在爆发性发展阶段本质上表现为大气行为,但冬季大气中,

特别是在日本以东洋面附近上空,较强的平均位温梯度或平均有效位能梯度的形成,即冬

季大气的气候背景,离不开海洋的热力作用,而且爆发性发展阶段之前的水汽能源积累过

程更是依赖于海洋。因此,从本质上说,海洋风暴形成于特定季节和特定海域,是大气和海

洋气候背景的动力/热力的共同作用结果。

5　结　论

综合上述诊断分析和数值试验结果,可以得到以下结论:

　　( 1)不同时间尺度的有效位能转换, 从季节尺度 Pm 向瞬变涡旋时间尺度 P e转换, 是

导致气旋爆发性发展和海洋风暴形成的主要动力机制。这种能量转换的动力源是冷季大

气特有的热力气候背景 —— 日本以东洋面上较强的平均位温 / 平均有效位能梯度

—¨Hm, 实现转换的动力过程是同海洋风暴过程相联系的涡动热通量 vH的向极地输送
(—vH·¨Hm> 0)。而转换来的具有最大贡献的涡动有效位能通过暖异常区(A> 0)的暖湿

空气上升运动( - X> 0) ,即向涡动动能的斜压能量转换- XA,促使涡动动能急剧增长。
( 2)积云尺度的凝结加热对气旋爆发性发展起了进一步增强的作用。涡动有效位能向

涡动动能斜压能量转换( - XA) —— 暖异常区的暖湿空气上升运动,产生积云对流活动及

其潜热释放, 进而通过制造涡动有效位能( qa3) ,连同从平均状态转换来的更大的涡动有效
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位能一起, 补充给斜压转换 - XA, 一方面提供附加的涡动动能增长,另一方面即加强暖

异常区的暖湿空气上升运动,再产生积云对流活动及其凝结潜热。如此反复的正反馈过

程,最终导致气旋爆发性发展和海洋风暴形成。

( 3)海-气热通量虽不是气旋爆发性发展的直接动力, 但对海洋风暴形成仍是至关重

要的。在爆发性发展阶段,感热和潜热输送不产生显著影响,而在风暴形成初期,海洋的潜

热输送已为积云尺度对流活动及潜热释放提供了水汽潜力。而且从更长的尺度上海洋的

热力作用对冬季大气特有的气候背景形成具有重要作用。

( 4)海洋风暴形成在时间和空间上具有相对集中性, 这种对特定季节和特定海域的依

赖性是大气和海洋气候背景的动力/热力共同作用的结果。这给出了观测到的大多数海洋

风暴形成机制的一种解释。
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Huang Liw en
( LA SG, I nst itu te of A tmosp heric P hy si cs, Chine se A cademy of S ciences, Beij ing 100029,

Wuhan Univ ersity of T echnology , W uhan 430062)

Wu Guox iong　　　Yu Rucong
( LA SG, I nst itu te of A tmosp heric P hy si cs, Chine se A cademy of S ciences, Beij ing 100029)

Qin Zenghao

( Shanghai Inst itut e of Typ hoon, Shanghai 200030)

Abstract

Climatolog ical characterist ics and a dynamical mechanism of mar ine storm genesis

( explosiv e cyclone ) ar e invest igated in the paper f rom observat ion stat istics, t ransient

eddy energet ics and meso scale numer ical simulat ion of MM 5. The resul ts show that

under the circumstance of favor able atmospher ic thermodynam ic background especially

over the eastern ocean of Japan during the co ld seasons, via polew ard t ransfer of eddy

heat flux es associated w ith a marine storm the energ y conver sion fr om P m on seasonal

scale to P e on transient eddy scale is a dynamic mechanism o f marine storm genesis. T he

converted gr eater eddy po tential energ y, along w ith the secondary one made by cumulus

heat ing , is further tr ansferred to eddy kinet ic energ y via upw ard mot ion of anomaly

w arm air, hence enhancing the grow th of eddy kinetic energy . Meanwhile, the

compensatory eddy potent ial energ y also enhances the upw ard mo tion of anomaly w arm

air that leads to cumulus convect ive act ivities and ensuing latent heat release. This

builds a posit iv e feedback pr ocess and r esults in the rapid g row th of eddy kinet ic energ y

and marine storm genesis. Latent heat f lux f rom the ocean during the incipient sto rm

pr ovides a potent ial fo r cumulus convect iv e and condensat ion latent r elease during

explosiv e development . T he resul ts also show that marine storm occurs preferent ially

over the mid- and high-lat itude ocean east o f 130°E during the cold seasons. T he

dependence pr operty on special locat ions and seasons results f rom the synthet ic

dynam ic/ thermodynam ic ro le of atmospheric and oceanic climatological background.

Key words : Dynamical mechanism , Eddy heat tr ansfer, Dif ferent t ime scales,

Energ y conversion, M ar ine sto rm genesis.
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