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摘要    本文利用 NCEP/NCAR 再分析资料, 分析了 1979~2008 年北半球冬季哈得莱(Hadley)环

流年际变化的特征, 在此基础上, 讨论了在观测海温驱动下大气环流模式的模拟结果. 观测分析

表明, 近 30 年北半球冬季哈得莱环流年际变率的主导模态呈现出空间上的非均匀变化, 哈得莱

环流圈位于热带部分与其位于副热带部分的强度变化符号相反, 这在表征其年际变化特征的另

一指标—— 经向风垂直切变中亦有显著体现. 大气环流模式 AMIP 积分试验结果表明, 北半球冬

季哈得莱环流强度的上述年际变化源于海温强迫. 分析发现, 热带中东太平洋和南印度洋暖海

温距平强迫导致了哈得莱环流强度年际变化的主导模态呈现出空间上的非均匀变化. El Niño 的

局地作用和大气桥作用激发的太平洋局地哈得莱环流(30°S~30°N, 150°E~90°W)和大西洋局地哈

得莱环流(30°S~30°N, 90°W~10°W)并非呈现出整体一致的变化, 尽管二者纬向平均后分别使气

候平均的哈得莱环流圈强度加强和减弱. El Niño 遥强迫作用激发的西北太平洋反气旋(0°~30°N, 

100°E~150°E)使北半球 Hadley 环流圈强度减弱, El Niño 和南印度洋暖海温距平共同强迫出的南

印度洋反气旋(30°S~0°, 60°E~100°E)使南半球 Hadley 环流圈的强度亦减弱. 上述局地哈得莱环

流的变化叠加后, 因纬向平均的太平洋局地哈得莱环流强度在(副)热带部分的增强大(小)于纬向

平均的大西洋局地哈得莱环流和西北太平洋、南印度洋局地哈得莱环流在(副)热带地区的减弱, 

结果使得哈得莱环流圈的强度在(副)热带部分偏强(弱); 较之南半球, 北半球强度变化稍强. 因

此, 北半球冬季哈得莱环流年际变率的主导模态在空间上呈现出非均匀变化.  
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哈得莱(Hadley)环流是大气经向三圈环流的重要

组成部分, 在维持全球热量、角动量和水汽平衡方面

发挥着重要作用[1]. 热带哈得莱环流和中高纬大气环

流存在明显的相互作用, 哈得莱环流的变化对全球

和区域气候变化有重要影响[2]. 观测分析和数值模拟

均证实, 春季哈得莱环流的异常与夏季西北太平洋

热带气旋生成频数存在显著的负相关[3,4]. 观测分析

发现, 春季哈得莱环流异常与夏季长江流域降水有
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显著的正相关[5]. 因此, 研究不同时间尺度上哈得莱

环流的变化特征及其机理对理解气候演变具有重要

价值.  

关于哈得莱环流异常, 学术界关注的重点, 首先

是其长期变化. 此前的研究指出近 30 年哈得莱环流

的范围有极向伸展的趋势[6~8]. 自 20 世纪 50 年代以

来, 北半球冬季哈得莱环流强度呈现出明显的增强

趋势, 这种增强可能和印度洋-西太平洋暖池区海洋

的增暖以及 El Niño 的年代际变化存在联系[9~11]. 北

半球冬季哈得莱环流在过去几十年的增强趋势主要

是由非对称模态的增强引起的[12]. 分析指出, 北半球

夏季南半球哈得莱环流强度在 20世纪 70年代末发生

了年代际转型, 由北强南弱转变为南强北弱(该环流

圈的北部由强变弱, 其南部由弱变强), 该转型主要

是与印度洋-西太平洋和大西洋海洋的经向非均匀增

暖显著相关[13]. 注意以上结果均是基于再分析资料

得到的[14], 但 NCEP/NCAR 资料在揭示气候变化长

期趋势方面存在一定不确定性, 部分原因在于再分

析过程中同化的探空资料未经过均一化处理 [15~18]. 

因此, 基于该资料所揭示的现象, 有待于通过多资料

的比较来进一步确认.  

在年际尺度上, 哈得莱环流亦存在显著的变化. 

Oort 和 Yienger[19]利用无线电探空资料发现北半球冬

季哈得莱环流年际变化与同期热带中东太平洋 SST

变化呈现显著的正相关. Minobe[20]利用 NCEP 再分析

资料, 分析了 1979~2008年局地哈得莱环流和沃克环

流的年际变率, 并较早给出真正意义上大气环流的

三维图像, 但机理尚不清楚. 有研究表明, 哈得莱环

流与 ENSO 的相互作用主要体现在其对称部分与

ENSO 的联系上[21]. 此外, 中纬度涡动过程对哈得莱

环流强度年际变化亦有作用[22].  

综上, 此前关于哈得莱环流变化的研究多侧重

其长期趋势, 关于北半球冬季哈得莱环流年际变化

的特征及其机制的研究相对薄弱. 本文的目的, 是基

于 NCEP/NCAR 再分析资料, 揭示 1979~2008 年北半

球冬季哈得莱环流强度的年际变化特征, 并试图给

出哈得莱环流年际变率的三维大气环流图像. 在此

基础上, 利用观测的历史海温驱动大气环流模式, 进

行 AMIP 型模拟积分, 考察模式能否合理再现观测的

哈得莱环流强度年际变化特征, 进而通过对观测资

料和数值模拟结果的分析, 讨论造成哈得莱环流年

际变率的机理.  

1  资料和方法 

1.1  数据资料 

1.1.1  观测资料 

本文用到如下观测和再分析资料 : (1) CMAP 

(CPC Merged Analysis of Precipitation)的逐月降水资

料[23]; (2) NCEP/NCAR 再分析资料, 包括逐月水平

风场、海平面气压 SLP 等气候要素[24]; (3) 哈得莱中

心逐月海表面温度资料[25](HadISST). 以上资料的时

间跨度均为 1979 年 1 月到 2008 年 12 月. 为便于论

述, 本文将上述资料统称为“观测”资料, 尽管再分析

资料其实并非严格的观测资料.  

1.1.2  模式和数值试验 

本文用到的气候模式是中国科学院大气物理研

究所大气科学和地球流体力学数值模拟国家重点实

验室发展的格点大气环流模式 GAMIL2.0[26~28]. 与

GAMIL1.0 相比, GAMIL2.0 的主要改进在于其物理过

程: (1) 积云参数化方案由 Zhang-McFarlane[29]深对流

参数化方案, 更新为改进的 Zhang 等的方案[30]; (2) 

云微物理过程由 Rasch 和 Kristjansson[31]以及 Zhang

等 [32] 方 案 , 更 新 为 双 参 数 云 微 物 理 方 案 [33]. 

GAMIL2.0 的水平分辨率为 2.8°×2.8°, 垂直方向 26

层, 模式大气层顶气压取为 2.194 hPa. 本文利用逐

月历史海温驱动该模式, 从 1975 年 1 月积分到 2009

年 4 月, 选取 1979~2008 年的结果进行分析. 该模式

在国际上已经被广泛地应用于气候变率和气候变化

研究中, 并表现出优异的性能[34~40]. 

1.2  方法 

参照通常的作法[41], 本文利用质量流函数来表

征哈得莱环流. P 坐标系下的大气连续方程可表示为 
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对方程(1)进行纬向平均, 得到 
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其中“[·]”表示纬向平均. 定义函数使其满足: 

 [ ] ,
2 cos

g
v

a p



  

 (3) 



孙咏等: 决定北半球冬季哈得莱环流年际变率的三维大气环流图像 
 

194 

 
2

[ ] ,
2 cos

g

a





 
 

 (4) 

是方程(2)的解, 其中 a 为地球半径, 为所在纬度. 故

只要给出函数就可以完全表征二维流动[v]和[]. 理

论上方程(3)或方程(4)均可计算函数 . 但相对而言, 

观测的经向风速 v 更可靠, 本文对方程(3)积分有 

  
0

2 cos
( , ) ( , )  d ,

p

P

a
p v p p

g

  
    (5) 

其中, P0 表示大气层顶气压, P 表示与任意给定某个

纬度相对应的垂直层次.  

为保证大气质量守恒, 利用经向风计算质量流

函数之前, 需要对其进行订正[42]. 即在计算纬向平均

风速前扣除了垂直方向质量权重平均风速. 具体做

法: 先将每一个平面格点的经向风从 1000 hPa 到 100 

hPa 垂直积分, 这本质上是一种加权平均. 然后将原

始的经向风减去加权平均的结果记为 v*, 再将 v*代入

公式(5)垂直积分得到质量流函数.  

本文利用质量流函数表征哈得莱环流的气候平

均态及其强度的年际变化特征. 为了刻画哈得莱环

流强度的年际变化特征, 本文对 1979~2008年DJF质

量流函数进行经验正交函数展开(EOF)分析, 在 EOF

分析前对资料进行了 8 年的高通滤波, 去除可能存在

的长期趋势和年代际变化, 而只保留年际变率信号.  

2  结果分析 

2.1  哈得莱环流的气候态分布 

图 1给出观测和模拟的 1979~2008年北半球冬季

平均质量流函数分布. 观测资料显示, 哈得莱环流在

热带地区上升, 两半球副热带地区下沉, 在低层大气

质量又流向赤道, 哈得莱环流圈可以分为两个完全

闭合的经向环流圈(图 1(a)). 为了便于表述, 本文将

30°S~30°N 之间两个闭合的经向环流圈依次命名为

南、北半球 Hadley 环流圈.  

哈得莱环流是由热力作用直接驱动的大气环流, 

它的上升支正好对应于 ITCZ, 北半球 DJF 大约位于

10°S附近. 上升气流到达高层之后, 有向两极的质量

净输送, 而质量流函数的正、负则分别表征向北、南

的质量净输送. 就哈得莱环流圈的强度和范围而言, 

DJF 北半球 Hadley 环流圈强度比南半球 Hadley 环流

圈要强, 范围较后者要宽(图 1(a)).  

图 1(b)是大气环流模式 GAMIL2.0 的模拟结果. 

模式较好地再现了热带地区上升、两半球副热带地区

下沉的哈得莱环流圈的整体特征. 无论哈得莱环流

的强度还是范围, 模拟结果均与观测事实非常接近, 

表明该模式对哈得莱环流具有合理的模拟能力, 这

是下文讨论其年际变率的基础.  

尽管模拟的质量流函数与观测事实较为接近 , 

但较之观测, 模拟结果依然存在一定的偏差. 模拟的

质量流函数在高层偏弱、低层偏强. 为分析造成上述

模拟偏差的原因, 图 1(d)和(f)依次给出经向风速的观

测和模拟结果及模拟偏差. 比较模拟和观测结果, 发

现模拟的经向风速在高层较之观测偏弱, 在低层则

较之观测偏强. 经向风的上述模拟偏差是造成质量

流函数模拟偏差的原因.  

2.2  哈得莱环流强度年际变率的主导模态 

为揭示北半球 DJF 哈得莱环流强度年际变化的

空间分布特征, 图 2 给出观测和模拟的纬向平均质量

流函数年际变化的标准差分布. 观测资料表明, 在过

去 30 年, 北半球冬季整个哈得莱环流圈其强度都有

不同程度的年际变化, 但热带低纬地区哈得莱环流

强度的年际变化最强, 表现为方差较大(图 2(a)). 模

拟结果能够合理再现哈得莱环流强度年际变化的空

间分布特征, 但变化中心位置较之观测稍偏南, 强度

较之观测略偏强(图 2(b)).  

为便于说明质量流函数年际变化标准差的模拟

偏差, 图 3(a)和(b)分别给出观测和模拟的 850 hPa 经

向风年际变化标准差的水平分布. 由此可见, 模拟的

850 hPa 经向风较之观测在南太平洋辐合带和西南印

度洋存在较大的偏差, 上述模拟偏差可能是造成模

拟的质量流函数变化中心位置较之观测偏南、强度较

之观测偏强的原因.  

为进一步揭示哈得莱环流的年际变化特征, 对

1979~2008 年 DJF 质量流函数做经验正交函数(EOF)

展开, EOF 分解的空间型及相应的主成分如图 4 和 5

所示. 观测资料中(图 4(a)), EOF 第一模态的方差贡

献率为 57.4%, EOF1 的空间型利用 DJF 质量流函数

与主成分 P C 1 的回归系数表示 .  正距平位于

30°S~26°S 和 10°S~16°N, 负距平出现在 26°S~10°S

和 16°N~30°N. 说明哈得莱环流圈强度的年际变化

具有很强的局地特征. 哈得莱环流圈位于热带的部

分与其位于副热带地区的部分, 二者强度变化的符 
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图 1  1979~2008 年北半球 DJF 气候态质量流函数(×1010 kg s1)及经向风速(m s1) 
(a) 观测质量流函数; (b) 模拟质量流函数; (c) 模拟质量流函数偏差; (d) 观测经向风速; (e) 模拟经向风速; (f) 模拟经向风速偏差. 打点区域

表示通过了 0.05 的信度检验 

号是相反的. 图 4(b)是模拟的 EOF1, 它被表示为模

拟的 DJF 质量流函数与观测的 PC1 的回归系数. 直

接对模式结果做 EOF 分解, 得到的结果与图 4(b)相

似(图略). 模拟结果和观测的空间型非常相似, 但模

式结果的正值中心范围较之观测偏窄, 强度较观测

稍弱.  

为揭示哈得莱环流年际变率的主导周期, 图 5(a)

和 5(b)给出观测中哈得莱环流年际变率主导模态的

主成分(PC1)及相应的功率谱分析. 图 5(c)给出模拟

的哈得莱环流年际变率主导模态的主成分, 图 5(d)是

与之相应的功率谱分析结果. 计算表明, 观测和模拟

的 PC 时间序列, 二者相关系数达 0.69, 通过了信度

水平为 99%的显著性 t 检验. 观测和模拟的 PC1 的主

导周期均为 4~5 年, 该主导周期在 ENSO 的周期范围

之内. 计算表明, PC1 与 nino3.4 指数的相关系数高达

0.68, 二者相关显著. 说明第一模态的空间分布可能

与 ENSO 的变化有密切关系.  

综上 , 在历史海温驱动下 , 大气环流模式

(GAMIL2.0)合理模拟了观测中的哈得莱环流强度年

际变率的主导模态及与之相应的时间演变. 这为下

文讨论哈得莱环流年际变率的机理奠定了基础.  

2.3  哈得莱环流圈的结构 

对 1979~2008 年北半球冬季质量流函数进行

EOF 分解, 得到表征哈得莱环流强度年际变化的主

导模态, 但与之相对应的三维大气环流结构是怎样

的呢? 下面采用合成分析的方法回答上述问题. 合

成分析的依据是先对 PC1 做标准化, 然后以正、负一

个标准差为阈值进行合成. 合成分析所涉及的年份

见表 1.  
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图 2  DJF 观测和模拟的质量流函数标准差(kg s1)纬度-高度剖面 
(a) 观测; (b) 模拟 

 

2.3.1  垂直结构 

图 6(a)和(b)是基于观测资料的 DJF 质量流函数

正、负位相年合成分析的结果. 可见, 质量流函数的

正距平集中在 30°S~26°S 和 10°S~16°N, 负距平位于

26°S~10°S 和 16°N~30°N. 上述异常分布叠加在气候

平均的哈得莱环流之上, 哈得莱环流圈位于热带部

分的强度加强, 其位于副热带部分强度则减弱. 哈得

莱环流强度在空间上的非均匀变化, 在北半球较之

南半球要强.  

图 6(b)是模拟的 DJF 质量流函数正、负位相年

合成分析结果, 模式能够真实再现观测中质量流函

数变化的主要特征, 但是模拟的质量流函数正距平

范围, 较之观测要偏窄. 该特征和 EOF1 的模态特征

相一致.  

2.3.2  水平分布 

哈得莱环流圈在赤道上升、在南北半球副热带地

区下沉的特征, 是全球纬向平均后的结果. 由于大气

环流分布具有很强的局地特征, 分析大气经圈环流

变化的水平分布型, 有助于深入理解哈得莱环流年

际变化的特点. 为此, 参照此前国际上的作法[9], 图

7(a)和(b)分别给出经向风垂直切变气候平均的观测

和模拟曲线, 由图 7(a)可知, 经向风垂直切变气候平

均的 0 值位于 15°S 附近, 正好对应于 ITCZ 上升支的

位置. 正值在 15°S 以北, 在其以南为负值, 分别表征

高层有向北和向南的经向输送. 这与气候平均的质

量流函数给出的哈得莱环流特征较为一致(图 1(a)). 

注意这是下文利用经向风垂直切变分析哈得莱环流

强度年际变化特征的前提.  

模拟的气候平均的经向风垂直切变随纬度的分

布曲线如图 7(b)所示. 可见, 模拟和观测结果非常接

近. 计算表明, 二者的相关系数达 0.962, 通过了信

度为 99.9%的显著性 t 检验. 因此, 在观测海温驱动

下, 模式较为合理地再现了气候平均的哈得莱环流

经向输送的特征.  

上文分析中揭示的 DJF 哈得莱环流强度的年际 
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图 3  DJF 观测(a)和模拟(b)的 850 hPa 经向风标准差(m s1)纬度-经度剖面 

变化所呈现出的空间非均匀变化, 在哈得莱环流圈

的高、低层经向风场上有无体现? 若有, 高低层经向

风空间非均匀变化的水平分布特征如何? 为了回答

上述问题, 图 7(c)和(d)分别给出观测和模拟的经向

风垂直切变纬向平均结果. 观测事实显示, 经向风垂

直切变的正距平位于 30°S~23°S 和 10°S~12°N, 负距

平位于 23°S~10°S 和 12°N~30°N. 上述异常叠加在气

候平均的经向风垂直切变(图 7(a))之上, 使得经向风

的垂直切变呈现出空间上的非均匀变化. 即经向风

垂直切变靠近热带的部分加强, 位于副热带的部分

则减弱. 在观测的历史海温驱动下, 模拟的经向风垂

直切变与观测较为一致, 二者的相关系数达 0.957, 

通过了信度为 99.9%的显著性 t 检验.  

上述观测分析和数值模拟结果均表明, 哈得莱

环流的年际变化特征在经向风上有显著体现. 那么, 

经向风垂直切变的空间特征有何特点? 观测和模拟

的经向风垂直切变的水平分布分别如图 7(e)和(f)所

示. 由图 7(e)可见, 经向风垂直切变对哈得莱环流强

度变化有正贡献的区域 ,  主要位于太平洋 (30°S~ 

30°N, 150°E~130°W)和非洲大陆(30°S~30°N, 0°~60°E).  
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图 4  DJF 质量流函数 EOF 分解的第一模态 
(a) 观测; (b) 模拟. 由模拟的同期质量流函数向观测第一模态的时间序列做回归, 图中数值单位为 kg s1 

而在(0~30°N, 100°E~150°E), (30°S~0°, 60°E~100°E)

和(30°S~30°N, 130°W~0°)三个区域, 经向风垂直切

变对哈得莱环流强度变化的贡献是负的 . 在

GAMIL2.0 模拟结果中, 经向风垂直切变对哈得莱环

流强度变化的正、负贡献区域分布均与观测事实较为

接近(图 7(f)).  

综上所述, 过去 30 年北半球冬季哈得莱环流的

年际变化呈现出的空间上的非均匀变化特征, 这在表

征其强度变化的两个指标——质量流函数和经向风

垂直切变中均有体现. 在历史海温驱动下, GAMIL2.0

合理再现了观测的哈得莱环流年际变化主导模态的垂

直结构和水平分布特征, 说明模式对过去 30 年 DJF

哈得莱环流的年际变化特征有合理的模拟能力. 这

是我们下文讨论哈得莱环流强度变化机理的基础.  

3  北半球冬季哈得莱环流年际变化与热带
海温变化的联系 

AMIP 积分的试验结果表明, 模拟结果能够合理

再现观测的北半球冬季哈得莱环流圈强度的年际变

化特征. 由于在数值模拟试验中, 唯一的年际变率外

强迫源是表层海温(SST)的变化, 因此, 北半球冬季

哈得莱环流强度的年际变化主要是由 SST 的年际变

率引起的.  

为揭示哪些区域的海温距平对哈得莱环流的年

际变率有贡献, 本文将观测和模拟的哈得莱环流年

际变率主导模态的主成分 PC1 分别向同期海温做回

归, 回归系数如图 8 所示. 观测资料和模拟结果均表

明, PC1 与赤道中东太平洋海温和南印度洋海温变化

存在显著的正相关. 因此, DJF 哈得莱环流的年际变

化主要由赤道中东太平洋和南印度洋海温的变化驱

动的. 那么, 赤道中东太平洋和南印度洋海温的异常

如何影响北半球冬季哈得莱环流强度的年际变化呢? 

下文将对此进行机理分析.  

3.1  中东太平洋海温变化对局地哈得莱环流作用 

ENSO 是发生在热带中东太平洋的海温异常现象, 

它是气候系统中年际变率的强信号, 它的发生对局地

大气环流具有重要影响. 早期研究表明, 当 El Niño 发

生时, 信风的经向分量加强, 导致局地 Hadley 环流 
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图 5  质量流函数 EOF 展开得到的第一个主成分(PC1)及相应的功率谱分析 
(a), (b) 观测的 PC1 和相应的功率谱分析; (c), (d) 模拟的 PC1 及相应的功率谱分析. (b)中最上面的虚线是 95%的显著性检验曲线, (d)中最上

面的虚线则是 90%的显著性检验曲线 

表 1  观测的 DJF 质量流函数作 EOF 展开后, 第一模态的

主成分作标准化处理后所对应的正负位相年 a) 

正位相年 负位相年 

1983 1982 

1987 1996 

1998 1999 

2003  

a) 其中数值大于 1 的年份定义为正位相年, 小于1 的年份定

义为负位相年 

在太平洋呈现出一致加强[43]. 随后的研究认为, 信风

经向分量的加强源于信风经向辐合对中太平洋热源

响应的加强[44]. 但大气环流对关于赤道对称的 SST

加热场响应的 Gill 模态[45]表明, 赤道中太平洋 SST

加热中心所激发的异常气旋东西两侧的经向风, 能

够分别使得信风的经向分量减弱和加强. 在此情形

下, 当 El Niño 发生时, 局地哈得莱环流的强度变化

在太平洋不会呈现出整体一致的变化. 那么, 在年际

尺度上, 太平洋局地哈得莱环流强度与 El Niño 的关

系究竟是怎样的呢?  

哈得莱环流是由热力作用直接驱动而并非潜热

加热直接驱动的经向大气环流, 尽管潜热加热可以

用来表征哈得莱环流的变化. 地表降水量大小可以

大致代表凝结潜热加热的强弱[46]. 为此, 图 9(a)给出

的是正、负位相年合成的 CMAP 观测资料的降水距

平场. 当 El Niño 发生时, 伴随赤道中东太平洋海温

升高, 那里局地降水增多、凝结潜热加热增强. 加热

中心西南和西北两侧会激发出异常的气旋, 相应地, 

高层会有反气旋环流与之相匹配[43]. 模拟的降水距

平如图 9(b)所示, 和观测较为一致, 说明模式对热带

地区的降水异常有较好的模拟能力. 这是后文分析

大气环流对潜热加热响应的基础.  

为揭示赤道中东太平洋暖海温距平加热对大气

环流的影响, 图 10(a)和(b)、图(c)和(d)依次给出气候

平均和正、负位相年合成的 850 和 200 hPa 水平风

场的观测结果. 由图 10(a)和 10(b)可见, 就气候平均

态而言, 在 850 hPa, 北大西洋高压南侧和南大西洋

高压北侧的偏东风叠加后形成的越赤道气流, 与南

太平洋高压东北侧的东南风, 在 10°S 附近汇合后 
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图 6  DJF 质量流函数气候平均及其合成差分析 
(a) 观测; (b) 模拟. 填色底图为观测的气候平均, 等值线为合成差分析, 等值线间隔为 0.4×1010 kg s1 

辐合上升, 到达 200 hPa 高层后有向两极的辐散. 另

外, 来自北半球的气流越过赤道后与马斯克林高压

东侧的偏南风相遇, 在 10°S 附近辐合上升, 到达 200 

hPa 高层后有向两极辐散. 因此, 南美洲-印太暖池

(30°S~30°N, 90°W~150°E)的水平环流对气候平均的

哈得莱环流特征有正贡献. 而在太平洋高低层则是

较为一致的纬向风分布, 其对气候平均的哈得莱环

流贡献不如南美洲-印太暖池地区那么显著. 模拟的

气候平均的 850 和 200 hPa 水平风场和观测结果非常

一致(图略).  

在 El Niño 年冬季, 由图 10(c)和(d)可见, 大气环

流对赤道中东太平洋暖海温距平加热的响应, 表现

为在潜热加热中心的西南和西北侧出现气旋性风场

异常, 高层与之相匹配的是反气旋性风场异常, 呈现

出典型的 Gill 模态[45]. 低层气旋式风场的西侧是指

向赤道的辐合气流, 高层反气旋风场的西侧是赤道

向外的辐散气流 . 该过程所形成的局地经向环流

(30°S~30°N, 150°E~130°W)与气候平均哈得莱环流

方向相同, 它叠加在气候平均的哈得莱环流之上使

之强度加强. 而低层气旋式风场的东侧是赤道向外

的辐散气流, 高层反气旋式风场的东侧是指向赤道

的辐合气流 , 该过程所形成的局地经向环流(30°S~ 

30°N, 130°W~90°W)与气候平均哈得莱环流方向相

反, 它叠加在气候平均的哈得莱环流之上使之强度

减弱.  

综上 , 观测证据表明 , 局地哈得莱环流对 El 

Niño 型海温的响应并非使之在太平洋呈现出整体一

致的加强. 中东太平洋暖海温距平加热中心强迫出

的低层气旋和高层反气旋, 在其左右两侧的经向气

流方向均相反, 使得局地哈得莱环流在其左侧加强, 

右侧减弱.  

图 10(e)和(f)分别为正、负位相年合成的 850 和 
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图 7  经向风速垂直切变的气候平均、经向风速垂直切变合成分析的纬向平均和经向风速垂直切变合成分析的水平分布图 
(a), (c), (e) 观测; (b), (d), (f) 模拟. 图中数值单位为 m s1 

 
200 hPa 风场异常的模拟结果. 高、低层大气环流对

中东太平洋暖海温距平加热响应的模拟结果与观测

较为一致. 在低层, 加热中心西南和西北两侧产生异

常的气旋式环流; 在高层, 出现异常的反气旋式环流

与之相匹配. AMIP 型模拟积分合理再现了大气环流

对 El Niño 型海温强迫的响应, 说明观测的太平洋局

地哈得莱环流强度的年际变化主要源于赤道中东太

平洋暖海温距平的强迫作用.  

发生在中东太平洋的 El Niño 事件可通过大气桥

实现对北大西洋局地哈得莱环流的影响[47]. 前人的

研究侧重于直接给出纬向平均的垂直环流和与之相

应的水平辐散环流, 并认为 El Niño 发生时, 在整个

大西洋激发出与沃克环流拥有共同下沉支的异常哈

得莱环流, 其与气候平均的哈得莱环流方向相反[48]. 

由图 9(a)可见, 北大西洋副热带地区出现的潜热加热

使局地出现异常的上升运动, 导致北大西洋副热带高

压减弱并伴随气旋性异常(20°N~40°N, 90°W~20°W)

出现; 而南美洲北部降水负距平导致的下沉运动则

伴有反气旋性环流(0°N~20°N, 90°W~0°)出现(图

10(c)). 因此, 上述气旋性环流东侧的南风及其南侧

的偏南风与反气旋环流西北侧偏南风的叠加, 均使

低层东北信风减弱; 而在低层反气旋性环流(0°N~ 

20°N, 90°W~0°)的东侧出现稍弱的偏北风异常, 其叠

加在北半球 Hadley 环流圈的低层分支之上, 使其强

度偏强 .  在高层 200 hPa,  北大西洋气旋性环流

(0°N~30°N, 30°W~30°E)的西侧和东侧分别是异常的

偏北风和偏南风, 二者叠加在顺时针环流圈的高层

分支之上, 分别使其强度减弱和加强. 因此, 低层气

旋性环流(20°N~40°N, 90°W~20°W)东侧和南侧、以

及高层 200 hPa 北大西洋气旋性环流(0°N~30°N, 

30°W~30°E)西侧的经向风分量, 对北半球 Hadley 环

流圈的贡献为负 , 而低层气旋性环流(20°N~40°N,  
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图 8  DJF 质量流函数 EOF 分解第一模态的时间演变与同期海温的回归分布 
(a) 观测; (b) 模拟 

90°W~20°W)东南侧以及高层 200 hPa 北大西洋气旋

性环流(0°~30°N, 30°W~30°E)东侧的经向风, 对北半

球 Hadley 环流圈的贡献则为正. 观测事实显示, 上

述高、低层环流对北半球 Hadley 环流圈的减弱作用, 

远超过其对北半球 Hadley 环流圈增强作用. 换言之, 

当 El Niño 发生时, 北大西洋局地哈得莱环流并未呈

现整体一致的变化, 尽管纬向平均的北大西洋哈得

莱环流的强度是减弱的.  

在南大西洋(30°S~0°, 90°W~20°E)低层出现微弱

的反气旋性风场, 高层与之相应的是微弱的气旋性

风场. 因此, 低层反气旋性风场和高层气旋性风场左

(右)侧的经向风叠加在南半球Hadley环流圈之上, 使

南半球 Hadley 环流圈强度略减弱(稍微加强). 因高、

低层环流左侧经向风对南半球 Hadley 环流圈的减弱

作用 , 超过了其右侧经向风的加强作用 , 故当 El 

Niño 发生时, 纬向平均的南大西洋局地哈得莱环流

的强度略减弱. 总体而言, GAMIL2.0 的模拟结果与

观测较为接近, 模拟结果合理再现了观测事实中大

西洋局地哈得莱环流的变化特征, 但模拟的北大西

洋副热带低层气旋, 范围较之观测偏窄, 位置较之观

测偏东; 而模拟的赤道大西洋高层 200 hPa 气旋, 位

置较之观测偏东, 强度较之观测偏弱.  

3.2  El Niño 的遥强迫作用 

此前的研究指出, 在 El Niño 发展年的秋末冬初, 

海温异常会在西北太平洋低层激发出异常的反气旋, 

它会一直维持到 El Niño 衰减年的夏季. 西北太平洋

反气旋的长久维持得益于“风-蒸发-SST 变化”反馈机 
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图 9  观测(a)和模拟(b)降水合成结果 

制[49,50]; 同时, 印度洋的暖海温异常对于西北太平洋

反气旋的维持亦有贡献[51,52]. 后续研究发现, 印度洋

和西北太平洋 SST 异常对 El Niño 衰减年夏季西北太

平洋反气旋的维持均有贡献, 但二者贡献的时间不

同, 西太平洋的贡献在于早夏, 印度洋的贡献在于西

北太平洋季风槽建立后的晚夏[53].  

西太平洋反气旋的维持对区域和全球大气环流

有重要影响[54]. 此前的工作多侧重于揭示西北太平

洋反气旋对哈得莱环流强度的削弱作用, 却缺乏相

关的机理分析[55]. 那么, 西北太平洋反气旋是如何影

响局地哈得莱环流强度的变化呢? 由图 10(c)可见, 

该反气旋的西南侧为南风, 会减弱哈得莱环流的低

层分支; 在高层, 东亚上空气旋西侧的北风和印度洋

上空反气旋东北侧的北风叠加在一起(图 10(d)), 使

得北风异常加大, 它叠加在气候平均的哈得莱环流

的高层分支之上, 使得其强度减弱. 故 El Niño 通过

遥强迫作用, 令西北太平洋(0~30°N, 100°E~150°E)

产生异常的经向环流圈 , 其环流方向与北半球

Hadley 环流圈相反, 它叠加在北半球 Hadley 环流圈

之上使其强度减弱.  

大气环流对 El Niño 遥强迫响应的模拟结果如图

10(e)和(f)所示. 无论西北太平洋反气旋的范围还是位

置, 模拟结果均与观测事实较为一致. 表明观测的西

北太平洋局地哈得莱环流强度的年际变化特征, 主要 



孙咏等: 决定北半球冬季哈得莱环流年际变率的三维大气环流图像 
 

204 

 

图 10  水平风场(m s1)矢量图 
(a) 观测 850 hPa 气候态平均; (b) 观测 200 hPa 气候态平均; (c) 观测 850 hPa 合成; (d) 观测 200 hPa 合成; (e) 模拟 850 hPa 合成; 

(f) 模拟 200 hPa 合成 

源于 El Niño 型 SST 异常的遥强迫作用.  

3.3  南印度洋暖海温异常的作用 

就哈得莱环流强度的年际变化特征而言, 此前

的研究多侧重于其与ENSO的联系, 关于印度洋海温

的作用尚不清楚. 那么印度洋暖海温异常是如何在

年际尺度上影响哈得莱环流的变化呢? 由图 10(c)可

见, 西南印度洋在(30°S~10°S, 40°E~70°E)出现异常

的气旋, 该气旋右侧存在一个强大的反气旋(30°S~0°, 

70°E~130°E), 中心位于(15°S, 100°E). 因此, 气旋东

侧的西北风与反气旋西侧的西北风叠加使得北风异

常增加; 在高层, 气旋(30°S~0°, 80°E~140°E)西侧有

指向赤道的南风异常 (图 10(d)), 使得在南印度洋

(30°S~0°, 60°E~100°E)形成的异常经向环流, 与南半

球 Hadley 环流圈方向相反, 使之强度减弱.  

有观点认为, 在 El Niño 发展年的夏末至冬季, 

热带南印度洋出现的反气旋是中东太平洋暖海温距

平遥强迫的结果[56]. 随后的研究主张, 南印度洋反气

旋是印度洋局地海气耦合的结果, 它是独立于 ENSO

的[57]. Zhou 等[58]基于对观测资料和 AMIP 模式的比

较, 指出观测中南印度洋反气旋的季节演变位相和

ENSO 不完全同步, 但是在 AMIP 模式中则因完全由

ENSO 型海温异常驱动而表现为同步. 因此, 观测的

南印度洋反气旋应该是 ENSO 型赤道中东太平洋暖
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海温强迫和印度洋局地海气相互作用的结果, 所以, 

由此反气旋导致的印度洋局地哈得莱环流强度的年

际变化亦是二者共同作用的结果.  

大气环流对南印度洋暖海温异常响应的模拟结

果如图 10(e)和(f)所示, 它比较合理地再现了观测分析

的结果. 由于在模拟实验中只考虑了海洋对大气的强

迫, 因此, 模拟和观测的相似性, 表明观测中的印度

洋反气旋的维持, 主要是海洋驱动大气的结果.  

综上, 近 30 年 DJF 哈得莱环流年际变化呈现出

的空间非均匀变化特征, 体现了热带大气对热带海

洋强迫的响应, 既包括海温对局地大气的强迫效应, 

亦有海温对大气的遥强迫. 由此产生了位于不同海

域的低层气旋(或反气旋)、高层反气旋(或气旋), 其左

右两侧的风场对总的哈得莱环流变化的贡献不同 . 

将上述气旋或反气旋对哈得莱环流变化的贡献进行

纬向平均, 便得到哈得莱环流位于热带部分偏强、副

热带部分偏弱的年际变化主导模态.  

4  讨论与结论 

本文利用 NCEP/NCAR 再分析资料 , 揭示了

1979~2008 年间北半球冬季哈得莱环流强度的年际

变化特征, 给出了其三维环流分布特征. 在此基础之

上, 分析了大气环流模式(GMAIL2.0)AMIP 积分的模

拟结果. 通过观测分析和数值模拟结果的比较, 讨论

了哈得莱环流年际变化的机理. 主要结论如下:  

北半球冬季哈得莱环流强度年际变化最强的区

域在热带. 同期质量流函数 EOF 分析的结果可以提

取其年际变化信号. 北半球冬季哈得莱环流强度年

际变化的主导模态呈现出空间上的非均匀变化, 哈

得莱环流圈位于热带部分与之位于副热带部分的强

度变化, 二者符号相反, 这在表征其变化特征的另一

指标——经向风垂直切变中亦有显著体现. 该主导模

态的时间演变有 4~5 年的显著周期. AMIP 积分的模

拟结果合理再现了上述观测事实, 表明北半球冬季

哈得莱环流强度的年际变化特征源于海温强迫.  

观测和模拟的哈得莱环流强度其年际变化的时

间序列与同期海温的回归分布均表明, 北半球冬季

哈得莱环流圈强度的年际变化主要源于中东太平洋

和南印度洋海温暖异常的强迫.  

由于哈得莱环流是全球纬向平均的结果, 它的

强度变化与局地哈得莱环流强度的变化密切相关 . 

观测分析和数值试验结果均表明, 北半球冬季哈得

莱环流呈现的年际变化特征, 是与中东太平洋和印

度洋暖海温异常显著相关的局地哈得莱环流强度年

际变化叠加后的结果. 图 11 给出机理解释示意图. El 

Niño 发生时, 太平洋局地哈得莱环流和大西洋局地

哈得莱环流并非呈现出整体一致的变化, 而二者沿

纬向平均的结果, 分别使气候平均的哈得莱环流圈

加强和减弱. El Niño 遥强迫作用激发的西北太平洋

反气旋, 使北半球 Hadley 环流圈强度减弱, El Niño

和南印度洋暖海温距平共同强迫出的南印度洋反气

旋, 使南半球 Hadley 环流圈的强度亦减弱. 上述局

地哈得莱环流的变化叠加后, 因纬向平均的太平洋 

 

 

图 11  中东太平洋和南印度洋暖海温距平影响局地哈得莱环流强度的示意图 
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局地哈得莱环流强度在(副)热带部分的增强, 大(小)

于纬向平均的大西洋局地哈得莱环流、西北太平洋和

南印度洋局地哈得莱环流在(副)热带地区的减弱, 结

果使得哈得莱环流圈的强度在(副)热带部分偏强(弱); 

较之南半球, 北半球强度变化稍强. 因此, 北半球冬

季哈得莱环流年际变率的主导模态在空间上呈现出

非均匀变化.  

本文主要分析了年际尺度哈得莱环流的变化及

其与热带海温变化的联系. 结果表明, 前者的变化和

中东太平洋海温及南印度洋海温变化密切相关. 然

而上述两个海盆 SST 变化对哈得莱环流变化的相对

贡献大小尚不清楚. 未来有待在分析国际大气模式

比较计划 AMIP 结果的基础上, 进一步进行分海盆的

SST 强迫试验, 定量估算南印度洋和中东太平洋 SST

各自变化对 DJF 哈得莱环流年际变化主导模态的贡

献. 此外, 热带外环流系统, 比如东亚冬季风等, 对

哈得莱环流的变化是否也有影响? 这些都是后续工

作要解决的问题.  
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